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摘要    新型超导重力仪已被证实在频率低于 1 mHz 的情况下优于最好的地震仪 STS-1, 因而新

型超导重力仪可作为极低噪音的地震仪, 观测长周期地球自由振荡. 具有良好窄带频率响应的小

波滤波器非常有助于消除大气压波动对重力变化的影响. 用小波滤波器处理 2004 年 12 月 26 日

苏门答腊大地震后的超导重力仪的观测数据, 清楚地检测到了 1.5 mHz 以下, 除 0T5, 0T7, 1T1 外所

有的环形自由振荡的耦合现象, 并检测到了环形自由振荡 1T2, 1T3的耦合现象. 此外, 还利用单台

超导重力仪的观测数据清楚地检测到了球形自由振荡 2S1 的 3 个分裂谱峰.  

关键词    超导重力仪 小波滤波器  地球自由振荡  气压改正 

                      
收稿日期: 2005-06-28; 接受日期: 2006-02-28 

* 国家自然科学基金(批准号: 40574009, 40374029)、中国科学院百人计划项目和中国科学院知识创新工程项目(批准号: KZCX3-CW-131)联合

资助 
** E-mail: hxg432@sohu.com 

超导重力仪具有高精度低漂移的特点, 目前世

界上有 20 台超导重力仪长期定点观测重力随时间的

变化 , 观测数据可在GGP(Global Geodynamics Pro-
ject[1], 全球地球动力学工程)数据中心交换, 该数据

中心目前由位于布鲁塞尔(比利时)的国际地潮中心

(ICET)管理. 多年来有许多关于超导重力仪是否具有

观测地球自由振荡的能力的研究 [2~6], 早期的研究结

果表明超导重力仪在长周期地球自由振荡频段, 其

观测噪音大于弹簧重力仪以及宽带地震仪. 然而, 新
型的超导重力仪 [7,8]改变了这些结论. 新型超导重力

仪的观测精度在潮汐频段和长周期地球自由振荡频

段接近 1 nGal (0.01nm·s−2). 近年来, 一些学者 [9,10]

运用Peterson的低频噪音模型(NLNM)[11]对超导重力

仪的噪音水平进行分析 , 结果表明在频率低于 1.5 
mHz的情况下, 新型超导重力仪与最好的地震仪相

差无几, 而在频率低于 1 mHz 时, 超导重力仪的噪
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音水平低于地震仪STS-1. 因此, 超导重力仪十分适

合于检测频率低于 1.5 mHz的地球自由振荡信号. 地
球的自转和椭率可导致自由振荡信号的分裂和耦合, 
在频率低于 1.5 mHz情况下观测这些现象有助于建立

合适的一维地球模型, 因为这些观测结果可对地球

密度的径向分布进行线性约束 [10].  
重力仪附近局部气压的波动明显地增加了超导

重力仪的噪音水平, 而这些由大气压引起的噪声是

观测 1 mHz频率下自由振荡信号的主要干扰. 为了获

取高信噪比的观测, 必须进行气压改正以消除气压

的影响. 局部大气压的波动Δp会导致重力的变化Δg, 
在一般情况下两者之间是线性关系, 即Δg/Δp=α. α称
之为大气导纳, 它实际上是大气压强变化与重力变

化之间的最佳线性匹配系数. 气压导纳反映了大气

压强变化对重力变化的影响. 通常消除气压的影响

可用重力变化的观测值减去大气压强变化量与气压

导纳的乘积, 即所谓的气压改正. 不同重力台站观测

到的不分频段气压导纳值略有不同, 其大小都约为

−3 nm·s−1·hPa−1. 这是因为不分频段的气压导纳值

的大小主要受长周期(3~100 d)大气压强波动的影响. 
这样的导纳值不能准确地反映高频气压对重力变化

的影响. 为更准确地消除大气压强在自由振荡频段

对重力变化的影响, 我们采用小波带通滤波器处理

重力和气压观测数据, 得到随时间和频率变化的大

气导纳 . 本文所用的小波带通滤波器是利用高阶

Daubechies小波 [12,13]进行正交小波变换 [14,15]得到的

正交滤波器组 [16]. 在使用紧支撑和高阶Daubechies小
波的情况下, 小波滤波器具有狭窄的带通和良好频

率响应, 且没有FIR(Finite Impulse Response)滤波器

所特有的吉布斯现象, 小波的消失矩也可使小波变

换压制信号中的一些异常成分. 本文证实小波滤波

器特别适合于精确估算气压导纳, 通过对苏门答腊

大地震后超导重力仪台站的观测数据进行分析, 显
示了用小波滤波器处理超导重力数据的优势.  

1  大气导纳的估计 
超导重力数据和气压数据由 GGP 数据中心提供, 

来源于五个拥有新型超导重力仪的观测站, 其中四

个来自欧洲, 另外一个来自美洲. 五台设备编号和地

理位置如下 : C023(意大利  Medicina), C026(法国

Strasbourg), CD029_L(德国 Wettzell), CD030_U(德国

Bad Homburg), RT038(智利 Concepcion). 原始超导重

力数据和气压数据在传递到 GGP 数据中心前抽取成

采样间隔为 1 min 的数据. 因此, 数据的尼奎斯特频

率范围是 0~8.33 mHz.  
随时间和频率变化的大气导纳可用小波带通滤

波器和最小二乘法进行估算. 小波带通滤波器实际

上就是正交镜像滤波器组. 正交滤波器组由分解滤

波器组与合成滤波器组两部分构成(参见图 1(a)). 分
解滤波器组由半带低通滤波器, 半带高通滤波器以

及隔二抽取器组成, 合成滤波器组由半带低通滤波

器, 半带高通滤波器以及隔二插值器组成. 由于低通

滤波器与高通滤波器之间、分解滤波器组与合成滤波

器组之间存在镜像对称, 小波带通滤波器不会引起

相移. 用紧支撑小波构造滤波器组中的半带滤波器, 
使得半带滤波器的长度有限, 小波带通滤波器不会

引起吉布斯现象. 图 1(b)显示用高阶 Daubechies 小波

构建的半带滤波器具有良好频率响应. 图 1(a)显示了

小波带通滤波器滤波原理. n 层分解滤波器组可将具

有尼奎斯特频率范围 0~F 的输入信号 f(t)分解为 n+1
个子频带信号 , 子频带范围为 0~F/2n, F/2k−1~F/2k, 
k=1, 2, …, n. n 层合成滤波器可利用子频带信号无失

真地重建输入信号. 如果只选择部分子带信号用于

重建, 正交滤波器组就成为了带通滤波器.  
高阶 Daubechies 小波有高阶消失矩, 因而能压

制信号中的某些异常成分. 其原因可简单解释如下: 
假定 DbN 为具有 N 阶消失矩的 Daubechies 小波, 则
有 

( )d 0,        0,  1,  2,  ,  1,px DbN x x p N= = −∫    (1) 

这表明小波 DbN 与任何低于 N−1 阶的多项式正交. 
当用 Daubechies 小波滤波器对重力信号进行滤波时, 
重力变化中的自由振荡信号是逐渐衰减的调和信号, 
因而不会受消失矩的影响. 而其他可由低阶多项式

逼近的异常成分可被压制, 因此滤波后信号的信噪

比会有所提高.  
为正确估计随时间和频率变化的大气导纳, 我

们用消失矩为 64 的 Daubechies 小波构造一个五层带

通滤波器对重力数据和气压数据进行滤波, 此时半

带滤波器的长度为 128. 滤波结果在 3 个长周期自由



 
 
 
 
 
 
第 10 期 胡小刚等: 利用小波方法处理 2004 年苏门答腊大地震后的超导重力数据检测 927 

 

 

 
www.scichina.com 

 
图 1 

(a) 小波带通滤波器滤波原理. 三层分解滤波器组将具有尼奎斯特频率范围 0~F 的输入信号 f(t)分解为四个子带信号 a3, d1, d2 和 d3. 合成滤波器

组只用 d3 重建信号, 因此输出信号在子频带 F/23~F/22 中. (b)半带滤波器的频率响应. (c) 400 阶 FIR 滤波器的频率响应 

 
振荡子频段 : 0.26~0.52 mHz, 0.52~1.04 mHz 以及 
1.04~2.08 mHz. 为证实小波滤波器的优势, 我们将

小波带通滤波器与 FIR 带通滤波器进行比较. FIR 滤

波器的阶数为 400, 设计所用的窗函数为海明窗. 滤
波器的频率响应如图 1(c)所示. 图 2 显示了两个滤波

器在频段 0.26~0.52 mHz 中的滤波结果. 由于吉布斯

效应, FIR 滤波器不能完全滤掉重力信号的潮汐成分. 
FIR 滤波器还引起了较大的相移. 由此可见小波滤波

器远优于 FIR 滤波器, 是处理重力信号的最佳选择.  
滤波后, 随时间和频率变化的大气导纳α可由下

列线性回归方程解算:  
gc(Δt, Δf)=go(Δt, Δf)+α(Δt, Δf) p(Δt, Δf),     (2) 

其中go和p是重力和大气压在频段Δf中的变化, Δf是由

小波滤波器确定的 3 个频段之一, 时间范围Δt选取大

地震发生前安静的 120 h, 因为气压导纳只能在重力

信号中没有其他噪声影响的情况下才能正确得出 . 
利用最小二乘法求解在|gc(Δt, Δf)|2 为最小值时的α(Δt, 
Δf). 用此方法求得的导纳α(Δt, Δf)依赖于时间和频率

的变化, 因而可更有效的消除大气压对重力变化的

影响 [17~20]. 我们还计算了气压与重力间的相关系数, 
以判断气压影响重力变化的程度. 所有的计算结果

见表 1.  
从表 1 可看出气压导纳值在不同频段的区别较

大, 在周期范围为 32~64 min 的频段内有较大的值, 
而在周期范围为 8~16 min 的频段内有较小的值. 因
此如用一个气压导纳, 如−3 nm·s−2 h·Pa−1, 进行不

分频段气压改正 ,  则不仅不能完全清除低频段

0.26~0.52 mHz(周期 32~64 min)范围内的气压影响, 
而且还会在高频段 1.04~2.08 mHz(周期 8~16 min)范
围内注入较大的噪声 .  从表 1 还可看出在频段

0.26~0.52 mHz 内重力变化与局部气压波动紧密相关. 
我们的实验结果表明, 在气象条件相似的情况下, 在
此频段能反映出较高气压相关性的超导重力仪更适

合于检测自由振荡信号. 较高气压相关性可表明重

力仪的其他噪声非常弱, 其中包括仪器自身的噪声. 
在频率较高的频段 1.04~2.08 mHz(周期 8~16 min), 
重力变化与局部气压波动的相关性很低, 表明此时

气压对重力变化的影响较小, 因而不必在此频段进
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图 2  小波滤波器和 FIR 滤波器的滤波结果比较 

 
表 1  五个超导台站在不同频段的气压导纳值以及气压与重力变化间的相关系数 a) 

C023 C026 CD029-L CD030-2 RT038 
频段周期/min 

α corr 
 

α corr α corr α corr 
 

α corr 
8~16 0.23 0.03  1.41 0.34 1.31 0.28 3.14 0.53  1.48 0.07 

16~32 3.01 0.53  2.65 0.71 2.46 0.56 3.54 0.80  3.58 0.67 
32~64 4.03 0.77  3.85 0.91 3.92 0.87 3.70 0.90  3.68 0.84 

a) α 表示气压导纳, 单位为 nm·s−2·hPa−1. corr 为相关系数 

 
行气压改正.  

2  观测耦合的环形自由振荡 
由于地球自转, 地球上沿东西向运动的质点会

受到径向科里奥利力. 因此科里奥利力可使环形自

由振荡产生径向分量, 从而导致环形自由振荡信号

出现在只能记录径向地震波动信号的重力仪上. 科
里奥利力以及地球的椭率和横向不均匀性又可使地

球的球形自由振荡和环形自由振荡耦合在一起, 可
导致参与耦合的自由振荡信号的频率改变, 使其偏

离理论值. 在频率低于 3 mHz 时, 耦合效应主要由科

里奥利力引起. 在频率低于 1.5 mHz 时, 环形自由振

荡信号本身就很弱, 科里奥利力产生的环形自由振

荡径向信号更加微弱. 因此, 这种信号很难在较高信

噪比的情况下观测到. 只有震源机制为大型走滑型 

板块运动的大地震才能产生较强的环形自由振荡 , 
将长周期环形自由振荡信号激发到径向可观测的水

平, 而且往往只能由低噪声的观测设备记录到这些

信号. 一些耦合信号, 如 0T5, 1T1 几乎完全与附近的

球形自由振荡信号迭加在一起, 因而很难区分 . 而

0T7 , 0T8 具有很低的品质因子Q, 衰减很快, 故其耦合

信号也很难检测到. 美国地球物理学家Park等人 [21]

最近的研究工作表明; 2004 年 12 月 26 日大地震的震

源由 3 个大型板块运动构成, 其中一个为大型走滑型

板块运动, 而这个板块运动本身就相当于一个震级

为Mw=8.9 的大地震. 此震级是 1964 年阿拉斯加大地

震以来的最大震级. 因此苏门答腊地震为超导重力

仪提供了一个检测微弱环形自由振荡耦合信号的好

机会.  
我们用大地震 5 h 后的重力观测数据检测自由振
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荡耦合信号. 将数据滤波到频段 0.26~1.04 mHz 后再

进行气压改正, 然后对自由振荡期间 60 h 的重力信

号进行傅里叶变换. 变换时使用了汉宁窗. 图 3 显示

有四台超导重力仪记录的振幅谱在 0T2, 0T3 以及 0T4

的理论频率附近显示了小的但非常清晰的谱峰. 图 3
上 2S1 的观测值明显偏离了理论值, 这是由于地球自

转导致了 2S1的谱线分裂. 耦合信号 0T5受到 1S3 和 3S1

的强烈干扰, 因而无法观测到.  
图 3 显示了在智利的超导重力仪 RT038 记录的

耦合信号 0T2的振幅大于耦合信号 0T3 和 0T4,的振幅, 
而三台欧洲超导重力仪记录到的情况正好相反. 由
于耦合信号 0T2 在欧洲超导重力观测值中非常微弱, 
为避免由气压改正引起的观测误差, 对重力、经过气 

压改正的重力以及转换的气压(气压值乘以导纳)三种

信号的谱进行比较(见图 4), 可以看出气压改正对观

测耦合信号 0T2 的振幅和频率的影响较小, 特别是在

重力记录较短的情况下. 
德国学者Zürn等人 [23]2000 年首次发现了环形振

荡 0T2,  0T3 和 0T4 的耦合信号, 其观测频率分别为 
(374.7±15), (586.5±20), (765.0±15) μHz. 他们考虑的

是发生在 1998 年Balleny岛, 震级为Mw＝8.2 的大地

震, 该地震的震源机制主要为走滑型, 所用的观测数

据来自几台弹簧重力仪和超导重力仪, 其中一台是

位于法国Strasbourg的超导重力仪C026. 2004 年苏门

答腊大地震后, 我们以更高的信噪比再次观测到了

这些微弱信号. 我们用合成共振函数(synthetic reso- 

 
图 3 

2004 年 12 月 26 日苏门答腊大地震后, 四台超导重力记录的频率低于 1 mHz时振幅谱. 由于球形自由振荡信号的谱峰大约是耦合环形振荡信号谱

峰的 10 倍, 为清楚地显示耦合环形振荡信号, 球形自由振荡信号谱的上半部未显示. 傅里叶变换前所用汉宁窗的位置和大小为 5~6 h. 虚线表示

由地球PREM模型 [22]得到的自由振荡信号理论频率值的位置 
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图 4 

2004 年苏门答腊大地震后, 超导重力仪 C026 记录的耦合信号 0T2 的谱随时间变化的情况. 从左至右, 时间窗分别为 5~45, 5~55, 5~75 h. 黑色曲线

为经过气压改正的重力, 灰色曲线为未经气压改正的重力, 虚线表示经过转换的气压 

 
nance function[24])与用超导重力仪C026观测到的信号

谱进行匹配, 得到 0T2, 0T3 和 0T4 的耦合信号的观测

频 率 分 别 为 (378.23±065), (586.34±047) 和

(765.86±0.45) μHz. 耦合信号 0T3 和 0T4 的频率观测

值与德国学者Zürn观测结果比较接近, 但 0T2 的频率

观测值却与之有较大的差别. 我们用小波方法详细

分析了法国Strasbourg超导重力仪观测站在 1998 
Balleny大地震后的重力记录和气压记录 , 发现由

Balleny岛大地震激发的耦合信号 0T2 非常微弱且明

显受到局部大气压的影响, 因此气压改正导致了两

次观测值较大的区别.  
对欧洲的三个超导重力台站记录到的重力信号

进行谱分析, 观测数据序列的长度为 45 h, 开始时间

为大地震后 2 h. 图 5 显示在 0T6, 0T8, 0T9 的理论频率

附近出现了清晰的谱峰, 尤其是耦合信号 1T2 和 1T3

也清晰可见. 而 0T7, 1T1 的频率与 0S7, 2S3 的频率非常

接近, 0T7, 1T1 的耦合信号几乎完全与 0S7, 2S3 信号迭

加在一起, 因而无法观测到.  
由于环形自由振荡信号 1T2, 1T3 较弱, 在此之前, 

环形自由振荡信号 1T2, 1T3 只是在三向地震观测仪的

水平分量中检测到 [25,26], 但是至今为止没有关于在

地震仪的径向分量中或重力记录中发现过耦合信号

1T2, 1T3的报道. 为进一步证实我们的观测, 我们将观

测记录从 45 h延长到 60 h后再进行谱分析. 从图 5(b)
可看到, 由于 0T8 的Q值较小, 0T8 的谱峰迅速衰减并

消失. 但是 1T2, 1T3 的谱峰却依然清晰可见.  
目前 , 现有的地球模型 , 如PREM模型 [22]和

1066A[27]模型, 都难以准确解释环形振荡与球形振荡

之间的科里奥利耦合现象, 即无法准确预测耦合对

的频率. 下一代的一维地球参考模型有望可弥补这

一不足. 而一维地球参考模型的建立必须借助于观

测球型自由振荡信号的分裂.  

3  观测球型自由振荡信号 2S1和 0S2的分裂 

2S1 是周期长度仅次于 0S2 的自由振荡信号, 2S1

是地球内核平动自由振荡 1S1 的第一个谐波, 1S1 通常

称为Slichter模 [28]. Slichter模反映了内核相对于地幔

的平动振荡. 2S1 信号非常微弱, 很久以来一直未被真

正检测到. 2003 年法国学者Rosat等人 [29]利用 2001 年

秘鲁 8.4 级大地震的观测数据, 采用一种称之为多台

站试验(the multi-station experiment[30])的叠积技术 , 
在对五台超导重力仪的观测数据进行叠积处理后 , 
首次观测到 2S1 的 3 个分裂谱线. 但信噪比较低.  

德国学者 Zürn 等人[23]证实在频率低于 1mHz 的

情况下, 球形自由振荡与环形自由振荡之间的耦合

主要由地球自转(科里奥利力)引起. 根据自由振荡的

耦合理论, 科里奥利力可形成形式为 nSl-n’Tl±1 的自

由振荡耦合对[31,32],  2Sl-0T2 就是这样的耦合对. 当

0T2 被检测到时, 2Sl 也会被检测到. 上一节在分析

60 h 的观测数据后, 在图 3 中可清晰地看到 2Sl 的部

分分裂信号. 为观测到 2Sl的全部 3条分裂谱线, 必须

用更长的观测数据. 我们采用了大地震 5 h 后 164 h
的重力观测数据. 2Sl 的某些分裂信号十分微弱, 例如

0
2 1S . 这些分裂信号往往被大气压引起的噪声掩盖. 

因此在检测这些微弱信号时, 准确的气压改正手段

是必不可少的. 我们首先对来自法国 Strasbourg 超导
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图 5 

2004 年 12 月 26 日苏门答腊大地震后, 超导重力仪C026, CD029-L, CD030-U记录到的重力信号在 1~1.5 mHz 的频段内的振幅谱. 重力信号在傅里

叶变换前乘以汉宁时间窗. (a) 时间窗为 2~47 h; (b)时间窗为 2~62 h. 虚线表示由地球PREM[22]模型得到的自由振荡信号理论频率值的位置 

 
重力观测站的气压数据和重力数据进行小波滤波处

理, 滤波后数据的频率范围为 0.26~0.52 mHz, 然后

用依赖于时间和频率变化的气压导纳(见表 1)对重力

数据进行气压改正. 对经过气压改正的重力数据进

行离散傅里叶变换后, 图 6 (a)清楚地显示了 2Sl 的 3
个分裂谱峰以及 0T2 的谱峰. 需要强调的是, 这是首
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图 6 

(a) 2004 年 12 月 26 日苏门答腊大地震后, 由法国斯特拉斯堡超导重力仪台站记录到的重力和大气压信号在 2Sl 的理论频率值附近的振幅谱. 在傅

里叶变化前所用汉宁窗大小位置为 5~169 h. 黑粗线表示的是气压改正后的重力信号, 黑细线是实测重力信号, 点线是转换的气压信号; (b) 3 个经

过气压改正后重力信号谱的积谱. 重力和气压数据来自法国 Strasbourg, 德国 Bad-Homburg 和 Wettzell 的超导重力仪台站 

 
次利用单台设备的观测数据, 并在较高信噪比的情

况下直接检测到了 2Sl 的 3 个分裂谱峰.  
为确保观测的准确性, 图 6(a)中同时显示了实测

重力信号谱、经过气压改正的重力信号谱以及转换的

气压信号谱, 并对三者进行比较. 可以清楚地看到在

频域中气压噪音信号与实测重力信号匹配得很好 . 
这说明依赖于时间和频率变化的导纳能有效地消除

大气压的影响. 在图 6(a)中还可看到气压对分裂信号

1
2 1S− , 0

2 1S 的影响较大,而对 1
2 1S 的影响较小. 我们用合

成共振函数(synthetic resonance function)与经过气压

改正的重力信号谱进行匹配, 得到 3 个分裂谱线的观

测频率: (398.047±0.052), (404.770±0.078), (410.838 

 ± 0.042) μHz. 用PREM 地球模型, 并在一阶椭率近

似、二阶转动近似的条件下运用扰动法 [33]计算 2Sl的

理论分裂频率 , 得到三个分裂谱线的理论频率 : 

398.750, 404.727, 410.948 μHz. 分裂谱线 0
2 1S , 1

2 1S− 的

观测频率与理论频率符合得较好, 但 1
2 1S− 的观测频

率偏小. 由图 6(a)显示的结果, 可以清楚地看到气压

改正对分裂信号 1
2 1S− 的振幅和频率有着不容忽视的

影响. 实际上自由振荡信号分裂谱线观测频率的差

异可由观测方法引起, 也可由气压改正引起.  
用台站的局部气压记录和表 1 中的气压导纳对

超导重力仪 CD029_L, CD030_U 的重力记录进行气

压改正, 然后对其进行谱分析, 我们也检测到了 2S1 
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的 3 个分裂谱峰. 求 3 个观测信号谱的积谱可减少气

压改正对 2S1 检测的影响, 从而可得到比较合理的谱

线分裂频率的观测值(见图 6(b)). 求积谱的方法是一

种简单的叠积方法, 因它是将来自不同台站观测数

据的谱相乘后再求其几何平均. 在信噪比较高的情

况下, 几个台站的积谱只显示这些台站记录到的公

共信号, 在一个或几个台站没有记录到的信号将被

消除, 而且影响单个台站的系统误差将被压制. 由积

谱 得 到 的 3 个 分 裂 谱 线 的 观 测 频 率 分 别 为

(398.854±0.048), (404.331±0.075), (410.835±0.041) 
μHz. 与 Strasbourg 台站的观测值相比, 积谱观测值

更符合理论值.  
苏门答腊大地震强烈地激发了周期最长的球形

自由振荡 0S2, 因而不用对超导重力数据进行气压改

正就能用清楚地观测到 0S2 的 5 个分裂谱峰. 0S2 的分

裂谱峰的振幅大小依赖于地震发生的位置、地震台站

的位置、地震源的深度和板块运动方式以及地震矩的

大小 [34]. 根据观察到 0S2 的分裂谱峰的振幅可计算出

地震矩的大小, 并由此正确估计地震的震级. 美国学

者Stein 和 Okla[35]用此方法说明苏门答腊大地震的

震级应为Mw=9.3 级而非所报道的 9.0 级. 通常 0S2 的

分裂序数为 0 分裂谱峰较难观测到, 但在对 4 个欧洲 

超导重力台站 300 h 的观测数据进行谱分析后, 每个

台站的观测数据谱在 0S2 理论值位置附近都可见到 5
个完全分开的谱峰. 图 7 显示了由 4 个超导重力台站

得到的谱 . 由于超导重力仪 C026, CD029_L 以及

CD030_U 的位置相距较近, 三者的观测数据有非常

相似的振幅谱. 而 C023 与三者相距较远, 其观测数

据的振幅谱与其他三者的振幅谱明显地不同.  这一

现象充分说明了地球横向不均匀性对自由振荡信号

的影响.  
所有的观测频率在表 2 中比较, 表 2 中还包括了

由 Dahlen 和Sailor[33]用 1066A地球模型、Rosat等 [29]

用PREM地球模型计算得到的 0S2 理论分裂频率. 从
表 2 可知 4 个台站的观测值都与模型的理论值接近. 

但即使考虑到误差范围, 1 0
0 2 0 2S ,  S− 以及 1

0 2S− 的观测

值仍略小于理论值, 1 0
0 2 0 2S ,  S− 的观测值略大于理论

值 . 且五个分裂频率的平均值小于 1066A模型和

PREM模型理论分裂频率的平均值. 这有可能是地幔

和地核横向密度变化的原因. 这说明现有地球模型

还可进一步改进, 当然在完全确定这个结论前, 还需

要更多有关此次大地震的观测结果, 其中还应包括

地震仪的观测结果. 

 
表 2  4 个欧洲超导重力仪台站观测到的 0S2 的分裂频率 a) 

 2
0 2S−  1

0 2S−  0
0 2S  1

0 2S  2
0 2S  平均值 

C023 299.922±0.019 304.617±0.043 309.332±0.057 313.867±0.052 318.381±0.029 309.224±0.038
C026 299.970±0.025 304.645±0.056 309.341±0.047 313.892±0.064 318.454±0.034 309.260±0.034

CD029-L 299.975±0.026 304.503±0.034 309.263±0.026 313.906±0.048 318.405±0.027 309.210±0.027
CD030-U 299.977±0.022 304.610±0.062 309.234±0.041 313.784±0.058 318.439±0.031 309.209±0.043

1066A 
PREM 

299.9310 
299.8479 

304.7944 
304.7817 

309.4921 
309.3972 

314.0210 
314.0127 

318.3800 
318.3099 

309.3237 
309.2699 

a) 频率的单位为μHz. 标有 1066A 以及 PREM 的行中的数据是由 1066A 和 PREM 地球模型得出  

 

 
图 7 

2004 年 12 月 26 日苏门答腊大地震后, 超导重力数据在 0S2 的理论频率值附近的振幅谱. 所用的汉宁窗为 5~305 h 
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频率低于 1 mHz 的球形模式自由振荡的分裂主

要由科里奥利力引起. 5 个分裂频率 0 2
mω 与其简并频

率 0 2ω 的关系表示为 

0 2 0 2
0 2

,   2,  1,  0,  1,  2,m m b mΩω ω
ω

⎛ ⎞
= + = − −⎜ ⎟

⎝ ⎠
  (3) 

其中Ω 为地球自转角速度, b为分裂参数. 0S2 是频率

最低的自由振荡. 其振荡频率最接近地球的自转频

率, 因而 0S2 的分裂最为明显. 参数b与地球密度的径

向分布积分有线性关系 [36]. 因此球形自由振荡的分

裂参数对一维地球密度模型有线性约束作用. 这种

约束就如同地球质量和转动惯量对地球模型的约束, 
是独立的, 不受地球弹性参数的影响. 0S2 的分裂对地

幔和地核的三维密度结构也十分敏感 [37], 因此, 仔
细观察 0S2 的分裂频率可对地球横向密度结构模型进

行线性约束, 是改进三维地球模型的重要手段.  

4  结束语 
用小波带通滤波器处理新型超导重力仪在 2004

年苏门答腊大地震间的观测数据, 可在高信噪比情

况下检测到 1.5 mHz 以下除 0T5, 0T7 和 1T1 以外的所

有的环形自由振荡的耦合现象并首次观测到耦合信

号 1T2 和 1T3. 表明新型超导重力仪在频率低于 1.5 
mHz 时能以很高的精度观察自由振荡信号. 用单个

超导重力仪台站的数据观测到 2S1 的分裂现象, 充分

显示了用小波方法得到的随时间和频率变化的气压

导纳能有效的消除局部大气压波动对重力变化的影

响. 多台超导重力仪的观测数据揭示了 0S2 的 5 个完

全分裂谱峰, 表明在大地震后观测长周期自由振荡

将是超导重力仪的一项重要观测任务. 我们的结论

是超导重力仪是研究长周期自由振荡地震学不可缺

少的观测设备, 而小波滤波器可有助于提高超导观

测记录的信噪比.  

致谢    衷心地感谢 GGP 数据中心为本研究提供了

数据.  
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