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摘　要: 阐述了弹性波衰减的研究成果, 简单介绍了频谱振幅比法和干涉测量技术的弹性波测量方

法, 并分析了它们的优缺点。描述了引起弹性波衰减的原因, 主要包括岩石颗粒边界的接触方式、岩

石裂隙之间的流体和高温对弹性波衰减的影响。 弹性波衰减的研究对于解释岩石的物理性质和地
球内部的结构具有重要的地球物理意义。
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　　弹性 波衰减 的实验 研究在 40 年 代已 经开始

了[ 1 ], 经过近几十年的研究和发展, 人们已经对弹性

波衰减的机制、特征、影响因素及测量方法有了基本

的认识。体现岩石弹性波衰减的品质因子 (Q 值) 是
反映岩石微观性质的一个重要参数, 它主要由岩石

的微观性质如岩石内部裂隙的密度、分布、结构、矿

物成分、岩石孔隙度等确定。目前弹性波衰减的研究

主要集中于: ①干燥和饱和岩石的弹性波的衰减; ②
玄武岩熔体的弹性波衰减; ③深海碳酸岩沉积物中

弹性波衰减的各向异性; ④根据岩石弹性波的速度

和衰减来研究岩石的弹性特征。 研究弹性波的衰减

可以认识地球内部的结构, Sato 等[ 2 ] 通过对橄榄岩

Qp- 熔融温度的关系的研究, 认为依据弹性波的衰

减资料, 岩石圈和软流圈之间没有明显的物理界线。

在国内, 高温高压下实验室测量弹性波衰减的研究
极为较少, 刘斌等[ 3 ] 在德国做了不同围压下孔隙度

不同的干燥和水饱和岩样中的纵、横波速度及衰减

的研究, 施行觉 等[ 4 ] 研究 了Q 值 随压力 的变 化规

律。本文就弹性波衰减的实验研究作一综述。

1　弹性波衰减的实验研究方法

岩石弹性波衰减的研究, 前人已经用不同的技
术在实验室中进行了大量的实验, 弹性波衰减的实

验室测量方法很多, 主要有频谱振幅比法、干涉技术

测量法、准静态法、、共振法等, 最常用的是频谱振幅

比法和干涉技术测量法。
1. 1　频谱振幅比法

Toksoz 等 [ 5, 6 ]首先利用频谱振幅比法测量了干

燥和饱和岩石弹性波的衰减, 此后, K im 等 [7 ] 用同样

的方法测量了深海碳酸岩沉积物中弹性波衰减的各
向异性。最近几年, Kern 等 [8 ] 也用此法研究了蛇纹

岩和角闪岩中波速的各向异性和衰减的各向异性之

间的关系。频谱振幅比法的原理就是用低衰减 (高Q

值)的样品作为参考样品 (一般用铝) , 根据实验样品
和参考样品的振幅比与频率的关系来计算岩石的品

质因子 (Q 值) , 进而研究岩石弹性波衰减的原因及

意义。实验时参考样品和实验样品的几何形状、样品
组装及实验过程要完全相同, 且换能器与样品之间

能很好地耦合, 通过频谱比消除它们的影响因素。根

据地球物理资料可知, 参考样品和实验样品的透射

波的振幅谱为:

A 1 (f ) = G1 (x ) e- Α1 (f )ei
( 2Πf t- K 1x ) (1)

A 2 (f ) = G2 (x ) e- Α
2
(f )ei ( 2Πf t- K

2
x )

其中,A 为振幅, t 为弹性波传播的时间, f 为频率,

x 为样品长度,G (x ) 为非指数衰减的几何因子, 包

括几何扩散、反射等因素, K = 2Πf �v 为完整波形的
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数目, v 为波速, 下标 1 和 2 分别代表参考样品和实

验样品, Α(f )是 与频率相关的衰减系 数, 已有的资

料表明 [9, 10 ] , 在大于 0. 1～ 1. 0M Hz 的频率范围内,

Α(f )与频率为线性关系, 同时, Sato 等 [11 ] 也证实了
这种关系。 可写为:

Α(f ) = Χf (2)

其中, Χ是与品质因子相关的常量:

Q = Π�Χv (3)

则参考样品与实验样品的振幅比的对数为:

ln (A 1�A 2) = (Χ2 - Χ1) f x + ln (G1�G2) (4)

式中 x 为样品的长度, 是一个常量,G1�G2 是参考样

品和实验样品的几何因子之比, 与频率无关。 故 Χ2

- Χ1 可由 (4) 式的斜率求出, 如果知道参考样品的

Q 1 值, 即可求出 Χ1。 因为所用参考样品的Q 1 值很

大, 例如铝, 根据 Zamanek 等 [ 12 ] 的研究, 铝的Q 值

在常温常压条件下为 150 000, 相对于实验样品的

Q 2 值来说很大, 取参考样品的Q 1→∞是合理的, 于

是 Χ1= 0, 则可由斜率直接求出 Χ2, 从而由 (3) 式可

求出实验样品的品质因子Q 2。

频谱振幅比法适合于测量高衰减的岩石样品,

而对于低衰减的样品测量的精确度不高。 这是因为

高衰减 (Q≤1 000) 的岩石样品的品质因子很小, 而

参考样品的品质因子很大, 假设其 Χ1= 0, 测得的Q

误差小于 0. 1%, 故绝对误差可以忽略。而对于低衰

减 (Q> 1 000)的岩石样品, 参考样品与实验样品的

品质因子相差不大, 如果假设 Χ1= 0, 测量的Q 值就

会存在一定的误差。同时岩石样品的形状、换能器的
类型、选取的波段长度等都会影响测量结果。只有通

过重复做实验来提高这种方法的精确度和灵敏度。
这种方法的缺点是只能测量样品的相对衰减, 而无

法测量其绝对衰减, 且当岩石的弹性波频率小于1. 0

M Hz 时, Α(f ) 与 f 的关系不一定是线性关系, 故不

适合用此方法。
1. 2　干涉技术测量法

1981 年, Katahara[ 13 ] 等首先详细介绍了干涉技

术测量法的理论原理和实验测量方法。 此后, Sato

等[ 14 ] 用这种方法测量了玄武岩熔体的弹性波衰减。
1986 年M anghnan i 等 [15 ] 用这种方法通过对玄武岩

熔体的弹性波衰减的研究, 解释了岩石的化学组成

和结构对弹性特征的影响。 干涉测量技术的原理是
利用岩石弹性波在熔体和缓冲棒的界面上的多次反

射和折射, 得到熔体厚度与振幅或频率的关系曲线,

由波长求出弹性波速度, 根据弹性波振幅的减小求
出弹性波的衰减(Q 值)。

整个实验过程由计算机控制, 测量过程中, 在熔

体的厚度一定的条件下, 可以测出传出的弹性波振

幅, 从而得到一组熔体的厚度和振幅的值。利用缓冲

棒的上下移动来改变熔体的厚度, 可以得到几组不
同的厚度和振幅的值。 同时还可以改变弹性波的频

率和温度来获得振幅与频率和温度的关系。 根据弹

性波进入样品和传出样品的电信号的电压值, 由衰
减记录器可以直接读出品质因子(Q 值)。由于振幅

曲线上两个波峰之间的距离为波长 Κ的 1�2, 又已

知弹性波的频率 f , 根据公式 v= Κf , 就可求出弹性

波速度 v。
干涉技术测量法适用于测量高衰减的岩石熔体

的弹性波衰减。这是由于在测量过程中, 高衰减的岩

石的弹性波在熔体和缓冲棒的界面上反射的次数较
少, 由仪器装置造成的弹性波的能量损失较小。

测量过程中由于缓冲棒上下移动, 使缓冲棒上

下不平衡而产生误差; 此外缓冲棒的表面不光滑, 也

导致一部分能量损失; 缓冲棒和熔体的化学反应, 也
影响测量结果。 为了减小测量误差, 一般用衰减低、

熔点高、不易与硅酸盐熔体发生反应的材料 (一般用

钼) 作缓冲棒和坩埚, 同时缓冲棒的表面要尽量抛光,

然后把整个装置放在真空容器中, 以防止气体进入。
干涉技术测量法的优点主要是可以测量岩石弹

性波的绝对衰减。使用于测量很薄的熔体的衰减, 更

重要的是, 当熔体的厚度和波长可以相比较时, 弹性

波发生共振, 此时测得的振幅比用其他方法测得的
振幅要大; 缺点是只能测量岩石熔体的弹性波衰减,

不适合于测量部分熔融和固体岩石的弹性波衰减。

2　弹性波衰减的原因

弹性波在传播过程中衰减的原因很多, 主要包

括颗粒边界和温度对衰减的影响。 岩石的弹性波衰

减的原因主要取决于岩石的内部结构和岩石所处的
物理和化学条件。

2. 1　颗粒边界对弹性波衰减的影响

岩石弹性波的衰减大部分发生在颗粒边界上,

主要表现在颗粒边界的接触方式以及颗粒边界的介

质对弹性波衰减的影响。

2. 1. 1　颗粒边界的接触方式对衰减的影响

岩石的颗粒之间存在不同的接触方式, 在颗粒
的接触部位会存在一定的裂隙, 裂隙的存在影响弹

性波的传播。当颗粒边界有微裂隙存在时, 岩石在一

定压力作用下, 颗粒就会产生相对运动, 由于运动产
生的摩擦将把部分机械能转变成热能, 引起能量耗
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散; 当颗粒边界接触十分紧密时, 接触面咬合在一

起, 颗粒之间没有相对运动, 机械能很容易从边界的

一边传到另一边, 能量损失较少, 弹性波的衰减较

小; 如果颗粒边界之间没有接触, 从裂隙的一侧传递
到另一侧的机械能很少, 此时弹性波的衰减很大。

压力影响颗粒边界的接触方式。当围压很低时,

颗粒之间的裂隙较大, 从裂隙一侧传到另一侧的能
量较少, 相应的弹性波衰减较大; 在高围压下, 大部

分微裂隙已经闭合, 有较多的能量从层理面的一侧

传递到另一侧, 因此弹性波衰减较小。刘斌等[ 16 ] 在

研究蛇纹岩和角闪岩中弹性波的衰减时, 认为当压
力大于 0. 2 GPa 时, 在垂直面理方向上微裂隙极易

闭合, 弹性波的衰减很小, 在平行面理的两个方向上

微裂隙虽然受围压作用也不易闭合, 弹性波衰减较
大。说明弹性波的衰减具有各向异性, 这是由岩石的

内部结构决定的。

2. 1. 2　裂隙之间的流体流动对衰减的影响

当岩石内部的裂隙中充满或部分充满流体时,

由于裂隙受到应力作用而压缩, 流体就会向原来由

气体占据的空间流动或者由被压缩的裂隙向张开的

裂隙流动, 由于流体的粘滞性, 当流体流动时, 就会

带走一部分能量, 从而造成弹性波衰减。 此外, 流体
还起潮湿和润滑裂纹表面的作用, 促进滑动, 同样衰

减增大。流体对弹性波衰减的大小取决于流体的饱

和程度、流体的种类、弹性波的频率以及岩石的孔隙

度和渗透率等。 刘斌等 [3 ] 在研究不同孔隙度的干燥
和水饱和岩样中的纵波衰减时, 得出对于相同孔隙

度的岩石, 水饱和可以使同体应变相关的能量损失

与同剪应变相关的能量损失之比增大, 干燥和水饱
和岩石之间这一比值的差别与该岩石的孔隙度正相

关, 其机理可能是孔隙内的流体流动。

此外, 颗粒边界对弹性波的影响机制还包括颗

粒边界的驰豫、颗粒边界的位错, 以及裂隙中流体的
散射和喷流等。

2. 2　高温对弹性波衰减的影响

温度对弹性波的衰减有一定的作用, 在高温条
件下岩石易发生熔融, 岩石的熔融首先发生在颗粒

的边界上, 从而颗粒边界上就会出现空缺, 空缺的存

在改变了颗粒边界的接触方式; 同时熔融会产生部

分熔体, 熔体的加入改变了颗粒边界的流体的成分、
存在方式等; 在高温条件下, 岩石中的矿物易发生相

变, 相变会影响弹性波的传播; 由于以上的因素, 可

以说高温条件下的弹性波衰减机理是各种衰减机理
总的反映。弹性波衰减的程度与空缺的浓度有关, 而

空缺的浓度与温度有关, 在低于熔融温度的条件下,

升高温度空缺的浓度增大, 衰减增大。 一般来说, 弹

性波的衰减随温度的升高而增大。

3　弹性波衰减研究的应用

通过研究弹性波的衰减, 可以推知地壳中岩石

的 结 构 [ 8] , 以 及 熔 融 岩 石 的 弹 性 性 质 和 粘 性 特
征 [ 12, 17] , 并进一步通过实验室所测的岩石类型- Q

值的关系建立岩石圈结构。

Kern 等 [ 8 ] 研究了蛇纹岩和角闪岩中的弹性波

衰减, 认为弹性波衰减具有各向异性, 这是由蛇纹岩
中片状矿物的结构决定的。 故根据岩石弹性波衰减

的各向异性, 可以大致判断岩石的结构, 再结合其它
条件确定其岩石内部结构。另一方面, 岩石中弹性波

的衰减随深度不同而变化, 一般来说Q 值随深度的

增加而增大, 如蛇纹岩中弹性波的衰减 [3 ] , 在 20 ℃

条件下, 沿 Z 轴方向弹性波在 50M Pa 下的Q 值约
为 60 200M Pa 时约为 160, 当压力 达到 600M Pa

时,Q 值已达 180。同时不同的岩石即使在相同的温

度和压力条件下其衰减的程度也不同, 如在相同的
温度和压力条件下, 玄武岩中弹性波的衰减随硅和

铝含量的不同而有较大差异 [ 14] , 即随硅和铝含量的

增加,Q 值减小。所以根据深度、岩石类型与Q 值的
关系可以推知地球内部的岩石结构。

在高温高压条件下测出弹性波的波速V p 和品

质因子Qp 的值, 就可以求出熔融岩石的复合弹性
模量M

3 [ 14, 15]:

V p = �M 3 ��ΘV 1 (5)

Qp = M 1�M 2 (6)

其中, Θ是熔体的密度,V 1 是复合速度 (M 3 �Θ) 1�2的

实部,M 1 和M 2 分别是M
3 的实部和虚部。而熔体的

复弹性模量M
3 可由下式表示:

M 3 =∫
∞

- ∞
[M r + ∃M r iΞΣ�(1+ iΞΣ) ]

G ( lnΣ�Σm ) d (lnΣ�Σm ) (7)

　　其中, ∃= (M u- M r) �M r

G (x ) = exp (- x
2�Β2)�Β Π

Σm= Σ0exp (E�kT )
此外, 由波速和衰减值还可以求出纵向粘度 ΓL

的值, 有下式:

ΓL = M �Ξ (8)

纵向粘度与体积粘度和剪切粘度存在下面的关系

ΓL = ΓV + ΓS�3 ( )

其中,M 是松弛 (低频)模量,M 是非松弛 (高频)模
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量, ∃ 是松弛距离, Ξ 是角频率 (2Πf ) , G (x )是 分布

宽度 Β 的高斯分布函数, E 为活化能, T 为温度, Σm
是松弛时间, Σ0 与 Σm 为阿仑尼乌斯温度关系。由于受
目前的实验技术和实验水平所限, 还不能解决M r、

M u、Β与温度的关系, 故假设这些参数与频率无关。

通过以上几式, 可以求出熔融岩石的弹性系数

Σ0、M r、M u、Σm、ΓL、ΓV、ΓS 的值, 其中, Σ 表示岩石能够

恢复原形的能力, 其值越小, 说明岩石的弹性越大;

M 3 表示岩石受外力作用而改变的程度。 故可知熔

融岩石的物理性质。

4　弹性波衰减的研究成果

前人在研究弹性波衰减的测量方法和衰减原因
的过程中, 逐渐认识了地球内部各种岩石的弹性波

的衰减特征, 主要包括岩石的品质因子 (Q 值) 与温

度和压力的关系, 岩石的品质因子随深度变化的关

系, 以及岩石Q 值的各向异性等。
经过前人的研究表明[ 3, 4] , 岩石的Q 值随压力

的升高而增大 (衰减减少) , 不同岩石的衰减值及随

压力的变化趋势不同, 这是由于岩石的类型、饱和程
度、孔隙度以及所受的构造作用的不同而引起的。刘

斌等 [ 3] 研究了干燥和水饱和岩石的Q 值, 发现干燥

岩石的Q 值普 遍比饱和 岩石 的Q 值高, Johnston

等[ 6, 18 ] 也得到了同样的结论。其中孔隙度不同的岩
石, 其干燥时的Q 值比饱和时的Q 值相差也不同,

孔隙度为 0. 7%的花岗岩的干燥和饱和的Q 值相差

不大, 而孔隙度为 21% 的砂岩的干燥时的Q 值比饱
和时的Q 值大一倍。

前人通过对岩石的品质因子随温度变化的关系

研究发现 [2, 11 ] , 岩石的Q 值随温度的升高而降低, 认
为这是由于在高温条件下, 岩石内部容易发生脱水、

熔融和相变的原因, 导致弹性波的衰减增大。Sato

等[ 2, 11 ] 研究了橄榄岩中纵波的衰减随温度的变化关

系, 发现在固相线以下, 岩石的Q 值随温度的升高
而迅速下降, 认为这是由于颗粒边界发生部分熔融

的原因。所以根据岩石的Q 值随温度的变化关系可

以推出岩石在高温条件下发生的变化。
由于岩石的Q 值随压力和温度的不同而变化,

而地球内部的压力和温度又是深度的函数, 由此可

以推出岩石的Q 值随深度的变化关系。Sato 等 [2 ] 根

据压力与深度的转换关系, 得出了熔融温度时的Q

与深度的关系, 认为在小于 深度的条件下,

橄榄岩的Q 值随 深度 的增 大而 不断 地增加, 这是
温度和压力及其它因素共同作用的结果。

岩石的Q 值的各向异性的研究, 对于解释岩石

的结构有重要的意义, K im 等 [ 7 ]测量了深海碳酸沉

积岩中波速和衰减的各向异性, 刘斌等 [16 ] 测量了蛇

纹岩和角闪岩中波速和衰减的各向异性, 发现在岩
石的三个相互垂直的方向上, 弹性波的衰减值不同,

主要原因是各个方向上的孔隙度及其孔隙的几何形

状和岩石颗粒的排列方向不同。

地球深部不同岩石的品质因子 (Q 值)的变化范
围也不同, 主要由岩石的类型、结构和构造, 及所处

的温度和压力等条件所决定。Kern 等 [ 8 ]测量的蛇纹

岩和角闪岩中的Q 值, 在不同的温度和压力下, 其

值都不相同, 其中蛇纹岩的Q P 随压力变化的范围

为 60～ 180, 而角闪岩的Q P 范围为 40～ 280; 且它们
的各向异性值也不同。 这说明它们自身的结构及其

所处的温压条件不同。

本文主要介绍了两种常用的弹性波衰减的测量
方法, 包括频谱振幅比法和干涉测量术, 并分析了它

们的优缺点。 讨论了颗粒边界和温度对弹性波衰减

的影响。通过测量岩石弹性波的速度和品质因子, 推

导出岩石的各种弹性系数, 以及用来推知地球内部
的岩石结构和岩石的结构等。此外还介绍了前人对

岩石弹性波衰减的研究成果, 包括岩石的Q 值随温

度、压力和深度变化的关系, 同时研究了衰减的各向

异性, 这对于研究岩石弹性波衰减的应用具有很大
的意义。
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OVERV IEW OF SE ISM ICWAVE ATTENUATION AT
H IGH TEM PRATURE AND H IGH PRESSURE

YU E L an2x iu, X IE Hong2sen, ZHOU W en2ge
( I nsti tu te of Geochem ist ry , ChineseA cademy of Science, Guiyang 550002,Ch ina)

Abstract: A n overview of seism icw ave at tenuation is given, including experimentalmethod, at tenua2
t ion mechanism and app licat ion of w ave at tenuat ion in Earth science. Two impo rtant experimentalmethods

of measu ringw ave at tenuation are int roduced. T he f irst method is spect ral rat io technique. It is effective

fo r measu ring samp lesw ith high attenuat ion. However it has some defects. For examp le, it is useful fo r

measuring samp le’s relat iveat tenuat ion. A nd it can’t measu re abso lu te at tenuat ion. The second method is

in terferomet ric technique. It surmounts the insuf f iciency of spectral ratio techn ique. It can measure

samp le’s abso luteattenuat ion. Bu t it on ly measures at tenuation of melten samp les. T herearemany facto rs

that cont ro l at tenuat ion, including mechan ism of grain boundary damp ing and inf luence of high tempera2
ture. Themechanism of grain boundary damp ing is div ided into two parts that one is the contact manner of

g rains, the o ther is intercrystall ine thermal curren ts. M o reover there aremuch f ruit of study ing at tenua2
t ion, w h ich invo lves the variat ion of Q w ith temperature, p ressure, and dep th, and the at tenuat ion

an isot ropy of rock s. The invest igat ionof attenuat ion is impo rtant fo r est imat ing the st ructureof rock s and

the internal st ructure of the Earth. A t the same t ime it is usefu l fo r judg ing theelast ic p ropert ies of rock s

including vo lumemodulus, elast ic coef f icien t and so on. So it is necessary to study w aveat tenuat ion, espe2
cially at high temperature and high p ressu re.

Key words: Seism ic w ave attenuat ion; H igh temperatu re and p ressure;A t tenuat ion mechanism.
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