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利用流固耦合模型模拟地震

和海啸全过程


蔡永恩 　赵志栋

（中国北京１００８７１北京大学地球物理系）

摘要　海底地震引起的海啸过程在力学上是一个流固耦合问题．地震引起的海底变形会影

响流体的运动，流体运动会影响地震引起的海底变形．海啸的数值模拟，通常采用浅水波控

制方程，把地震引起的海底变形作为海啸波动的边界条件或初始条件，不考虑它们之间的相

互作用．本文采用势流体的流固耦合有限元方法模拟了地震和海啸的全过程．地震过程的模

拟与地震位错模型不同，在位错模型中，断层的位错是事先指定的；而在本文中，首先形成

自重作用下的初始应力场，然后通过断层材料的突然软化引起的错动，模拟地震震源的动力

学过程．模拟结果显示，在海面除了可以看到大振幅的海啸波外，还可以发现体波震相和面

波震相．在６００ｋｍ的海面震中距上，它们要比海啸波早到４８分钟，在此处面波的最大平均

振幅可达０．５５ｍ，是相同震中距海底面波最大平均振幅的２倍．因此，海啸预警信息在海面

可以比在地表更早地得到．海啸波的传播速度在水深３ｋｍ的开阔海面是１７５．８ｍ／ｓ，它要比

理想长波理论预测的大，其平均振幅为２ｍ，波长可达３２ｋｍ．到达大陆架后其速度、波长都

减小，在岸边可以激起１０ｍ高的巨浪，水平方向深入陆地达５３ｍ．震中附近海面和地震断

层上的最大垂直加速度分别为５．９ｍ／ｓ２ 和１６．３ｍ／ｓ２，后者是前者的２．８倍．由此看来，海

水是很好的减震器．海啸波的加速度到达岸边会衰减１０倍．与加速度不同，海面震中处的振

动速度为３．２ｍ／ｓ，是海底震源处的１．４倍．震源处的最大位移小于震中海面的最大位移，其

差就是海啸波源的振幅．值得注意的是，海底地震的最大位错在震后２３ｓ达到，不是发生在

断层滑动的开始．
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引言

２００４年１２月２６日印尼苏门达腊外海的９．２级海底大地震又一次引起了人们对海啸

研究的兴趣和关注．

海啸波的理论研究最早可以追溯到１９世纪初，法国数学家Ａ．Ｌ．柯西和Ｓ．Ｄ．泊松求

解小振幅海啸波的简单初值问题．有关海洋中波的传播理论，Ｓｔｏｎｅｌｅｙ（１９４６）研究了海洋

对Ｒａｙｌｅｉｇｈ波的影响；Ｐｅｋｅｒｉｓ（１９４８）研究了浅水中爆炸声波的传播问题；随后Ｂｉｏｔ（１９５２）
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研究了海底Ｓｔｏｎｅｌｅｙ波与Ｒａｙｌｅｉｇｈ波的相互作用问题．利用纯流体动力学研究海啸，这个

问题可以分为１＋１传播问题和２＋１传播问题．１＋１传播问题，即一个传播方向＋时间

（Ｌｉｕ犲狋犪犾，１９９１；Ｓｙｎｏｌａｋｉｓ，１９９５）．对此问题，Ｈｉｂｂｅｒｄ和Ｐｅｒｅｇｒｉｎｅ（１９７９）提出了海岸线

算法来研究长波的演变．２＋１传播问题（两个传播方向＋时间）的数值计算由Ｓｈｕｔｏ（２０００）

给出了第一个突破性的非线性浅水波（ＮＳＷ）的解．Ｔｉｔｏｖ和Ｓｙｎｏｌａｋｉｓ（１９９８）提出了另一个

不需要加入海底摩擦系数的解，以后又作了进一步的研究．同时 Ｍａｓａｍｕｒａ和Ｆｕｊｉｍａ

（１９９５）提出了一个基于欧拉方程的模型．Ｔｉｔｏｖ和Ｓｙｎｏｌａｋｉｓ（１９９８）的计算显示：对于一定

的初始数据，水动力学问题是可解的．而随着测深学数据和地形数据改善，水动力学模型

的计算可以在一定程度上较好地模拟海啸的传播．

由于海底地形和海岸形态以及地震震源的复杂性，利用解析方法很难找到这种情况的

理论解．实验和数值模拟是目前人们研究海啸机制的两个主要手段．利用流体动力学水槽

实验能够模拟海底滑坡引起的海啸（Ｇｒｉｌｌｉ犲狋犪犾，２００２；Ｌａｎｇｆｏｒｄ犲狋犪犾，２００６；Ｌｉｕ犲狋犪犾，

２００５）．这种方法可以模拟和研究海啸波在岸边的骤然涨落和分裂，但由于实验条件的限

制，它不能定量地给出复杂海岸地形对海啸波的影响．

大型电子计算机的出现使海啸的数值模拟成为可能．在这方面主要采用流体动力学模

型．由于海啸的波长远远大于海水的平均深度，根据长波假设，从ＮａｖｉｅｒＳｔｏｋｅｓ方程出发

可以得到控制海啸传播的浅水波方程（Ｌａｍｂ，１９４５；Ｂａｔｃｈｅｌｏｒ，１９６７）．有限差分法（ＬｅＶｅ

ｑｕｅ，２００７）、有限元法（Ｌｅｃｌｅｒｃ犲狋犪犾，１９９０；Ｍｙｅｒｓ，Ｂａｐｔｉｓｔａ，１９９５）和有限体积法（ＬｅＶｅ

ｑｕｅ，２００２）一般都是从这个方程出发求解海啸波传播的数值解．其中有限差分法是用得最

多的方法，其优点是计算速度要比其它数值方法快，编程简单．但这种方法很难处理复杂

的几何边界和模拟海啸波登陆后的传播．这些方法一般利用地震位错理论震源模型提供的

海底位移场（Ｏｋａｄａ，１９８５）作为流体力学模型的海啸波源（边界条件）．该地震模型对于计

算水平海底地震位移场可能近似很好，却很难给出复杂海底地形的位移场，也不能考虑地

震时海底变形与海水之间的相互作用对海啸波的影响．

本文利用一个基于势流体理论的流固耦合二维有限元方法（ＡＤＩＮＡ），模拟一次发生

在海洋地壳中的地震及其引发的海啸波传播的动力学全过程．

１　流固耦合地震海啸力学模型

由于海水载荷对地震引起的海底变形有影响，同时地震导致的海底变形会改变流体的

区域形状，这个形状在地震时是不知道的．所以当海底地形复杂时地震位错理论模型不能

较好地给出海底的位移场．为了更好地模拟地震与海啸相互作用的动力学过程，需要建立

流固耦合力学模型．如果流体不可压或者微可压，其粘性则可以忽略，并且当流动速度小

于海水里的声速，在流体边界和自由表面位移和海啸波长相比很小的情况下，求解流体内

部速度场和压力场的ＮａｖｉｅｒＳｔｏｋｅｓ问题可以转化为单纯求解流体速度势问题．通过速度

势可以求出流体内部的速度和压力场．势流体理论在航空工业、核反应堆以及储油罐等一

些流固耦合问题中已经得到广泛的应用（Ｈｉｒｓｃｈ，１９８８；Ｌｕｄｗｉｇ犲狋犪犾，１９８２；Ｓｔｕａｒｔ犲狋犪犾，

１９９５；Ｓｕｓｓｍａｎ，Ｓｕｎｄｑｖｉｓｔ，２００３）．

与一般研究海啸问题所使用的浅水波理论不同，本文将基于势流体流固耦合理论研

究地震引发海啸的全过程．为此将研究区域分为包括震源的海底固体区域和海洋流体区域
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两部分（图１）．地震发生在固体区域，其能量通过海底传给海洋，形成海啸．

图１　二维流固耦合地震海啸的几何模型

Ⅰ．海洋流体区域；Ⅱ１．断层区；Ⅱ２．消除反射波的吸收边界区；Ⅱ３．海底和大陆固体区

Ｆｉｇ．１　Ｔｗｏｄｉｍｅｎｓｉｏｎａｌｇｅｏｍｅｔｒｉｃａｌｍｏｄｅｌｏｆｔｈｅｔｓｕｎａｍｉｅａｒｔｈｑｕａｋｅｂａｓｉｓ

ｏｎｆｌｕｉｄｓｏｌｉｄｃｏｕｐｌｉｎｇｔｈｅｏｒｙ

Ⅰ．Ｓｅａｗａｔｅｒ；Ⅱ１．ｆａｕｌｔｚｏｎｅ；Ⅱ２．ａｂｓｏｒｂｉｎｇｌａｙｅｒｏｆｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅ；Ⅱ３．ｓｅａｆｌｏｏｒａｎｄｃｏｎｔｉｎｅｎｔ

　　地震和海啸的流固耦合模型可以归结为如下定解问题：

　　在流体区域Ⅰ

－ρ０̈φ＋犽
２

φ＝－ρ０̈Ω （１）

狏＝ φ （２）

狆＝ρ０［Ω（狓）－

φ］ （３）

式（１）是用流体速度势φ表示的连续性方程．式中，狏为流体速度矢量，它们都是时间和空

间位置的函数；Ω（狓）是位于狓处的体力势，犽为体积压缩模量，狆为流体的压力．如果

Ω（狓）是重力势，｜Ω（狓）｜＝犵．其中，犵为重力加速度（犵＝９．８ｍ／ｓ
２），ρ０ 为初始密度．

　　在固体区域Ⅱ

－ρ０̈狌－η
狌＋犔σ＝－犳 （４）

σ＝

σ狓

σ狔

τ狓

熿

燀

燄

燅狔

＝

λ＋２μ 　λ 　λ

λ 　λ＋２μ 　λ

λ 　λ 　

熿

燀

燄

燅μ

ε狓

ε狔

γ狓

熿

燀

燄

燅狔

＝犇ε （５）

ε＝

ε狓

ε狔

γ狓

熿

燀

燄

燅狔

＝

　
狌狓

狓

　
狌狔
狔

狌狓

狔
＋
狌狔


熿

燀

燄

燅狓

＝犔
Ｔ狌　　　狌＝

狌狓

狌［ ］
狔

　　　犔＝



狓
０



狔

０


狔





熿

燀

燄

燅狓

（６）

式中，狌是位移矢量，犳是体力，λ和μ是弹性材料常数，η是固体的阻尼常数．定解问题的

边界条件为

狆狘犅
１
＝０　　　　　　　　 在海面犅１　　　 （７）

σ狀狘犅
２
＝τ狀狘犅

２
＝０ 在地表犅２ （８）

狀·狏狘犳 ＝狀·狌狘犛

狆狘犳 ＝狆狀狘｛ 犛

在流 — 固接触面犅３ （９）

狀·狌狘犅
４
＝０ 在固体侧面犅４ （１０）

　　利用加利金加权残数有限元法（蔡永恩，殷有泉，１９９７），将流体连续方程（１）和固体的

运动方程（４）加权积分后，并利用流固边界上的连续条件式（９），则可得狋＋Δ狋时刻的方程
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∫犞犳ρ０̈φδφｄ犞＋∫犞犳
（犽φ·δφ）ｄ犞＋∫犛

犽狀·狌δφｄ犛＝∫犞犳ρ０
Ωδφｄ犞 （１１）

∫犞狊ρ０̈狌δ狌ｄ犞＋∫犞狊η
狌·δ狌ｄ犛＋∫犞狊

（狌·犇·δ狌）ｄ犞 ＝

∫犞狊犳·δ狌ｄ犞－∫犛
狆狀·δ狌ｄ犛 （１２）

式中，犞 表示体积，δφ和δ狌分别表示速度势φ和位移狌的加权函数，狀为流体边界的内法

向单位向量．将

狆（狋＋Δ狋）＝ρ０Ω＋ρ０
Ω
狓
·狌－ρ０


φ

代入方程（１２），再将式（１１）和式（１２）进行有限元离散化后可得

犕犛犛 ０

０ 犕［ ］
犉犉

Δ̈犝

Δ̈［ ］Φ ＋
犆犛犛 －犆

犅
犝犉

－犆
犅
犉犝

［ ］０

犝

［ ］Φ ＋

犓犛犝犝 ＋犓犛犛 ０

０ 犓［ ］
犉犉

犝

［ ］Φ ＝
犚犅犝 ＋犚犛

　犚［ ］
犉

（１３）

式中与角标犛和犉有关的项分别代表固体和流体的贡献，与犅有关的项代表来自流固耦

合边界的贡献．海底下面固体区域的质量矩阵犕犛犛、阻尼矩阵犆犛犛、刚度矩阵犓犛犛 和节点载

荷向量犚犛分别来自式（１２）左端的第一、二、三项和右端第一项；与海水接触的海底固体边

界刚度矩阵犓犛犝犝、矩阵犆
犅
犉犝 ＝（犆

犅
犝犉）

Ｔ和节点载荷向量犚犅犝 分别来自式（１２）右端第二项．海水

区域的矩阵犕犉犉，犓犉犉，犆
犅
犉犝 和节点向量犚犉分别来自方程（１１）左端的第一、二、三项和右端项．

２　地震与海啸耦合的数值模拟

图１是二维平面应变有限元模型示意图．模型水平距离取为２０００ｋｍ，竖直最大距离

为２３ｋｍ，Ⅰ区为海洋，海水区域最大深度取为３ｋｍ，海水的密度为１０００ｋｇ／ｍ
３，体积压

缩模量为２．１ＧＰａ．断层带长度取为１０ｋｍ，厚度为１ｋｍ，倾角为３０°．固体区域Ⅱ密度取

为２７００ｋｇ／ｍ
３，泊松比为０．２５，杨氏模量为８３．０ＧＰａ；吸收边界区所加的阻尼与质量成

比例，阻尼系数取为０．２５．图２为有限元模型及其局部网格图．图２ａ，ｂ和ｃ分别为有限

元模型的整体图、模型西岸局部网格图和含有断层的局部网格图（图２ａ中的虚线区域），模

型东岸的局部网格图与西岸是对称的．流体区域共有１６３６个单元，１９００个节点；在固体

区，共有５６１８个单元和４２６２个节点．有限元模型的边界条件见式（７）—式（１０），即海水表

面的压力为零，海水和海底的交界面为法向位移和应力连续；地表为自由面；模型左右和

底部边界法向位移为零，切向自由．地震海啸模型的初始位移和速度为零，初始压力场和

应力场来自海水和岩石的自重，重力加速度取为９．８ｍ／ｓ２．

由于地震可以视为断层内岩石突然软化导致的，因此可以通过降低断层内部的材料参

数模拟地震．海底地震的模拟是通过在形成初始应力场后，突然降低断层内部的弹性模量

产生的断层错动实现的．在模拟整个地震过程中，断层的材料始终处在软化状态．弹性模

量降低多少可以利用地震学给出的断层位错大小作为约束条件进行控制．在本文的模型

中，利用断层产生４ｍ的滑动量作为降低杨氏模量的约束条件，就是将杨氏模量从８３ＧＰａ

降低到４．２ＧＰａ（等价于降低剪切模量）．计算中时间步长为１ｓ，计算时间从地震断层错动
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开始计时，一直到７０００ｓ．

图２　地震海啸有限元网格图

（ａ）流固耦合总体有限元模型区域（纵向扩大２倍）；（ｂ）虚线框内部分西岸网格图；

（ｃ）虚线框内断层附近网格图

Ｆｉｇ．２　Ｆｉｎｉｔｅｅｌｅｍｅｎｔｍｏｄｅｌａｎｄｉｔｓｌｏｃａｌｍｅｓｈｅｓｏｆｔｓｕｎａｍｉｅａｒｔｈｑｕａｋｅ

（ａ）Ｇｌｏｂａｌｒｅｇｉｏｎｏｆｌｉｑｕｉｄｓｏｌｉｄｃｏｕｐｌｉｎｇｆｉｎｉｔｅｅｌｅｍｅｎｔｍｏｄｅｌ（ｅｎｌａｒｇｅｄ２ｔｉｍｅｓｉｎｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌ

ｄｉｒｅｃｔｉｏｎ）；（ｂ）ｍｅｓｈｅｓｎｅａｒｔｈｅｗｅｓｔｓｅａｓｈｏｒｅｉｎｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｆｒａｍｅ；（ｃ）ｍｅｓｈｅｓ

ｎｅａｒｔｈｅｆａｕｌｔ（ｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｆｒａｍｅ）

３　结果和讨论

为了考察地震波和海啸波的传播过程，选了６个观测点（图１）．海水表面取３个点，用

圆圈表示．犠１ 点和犠２ 点在深海表面，它们分别位于震中和距离震中６００ｋｍ处；犠３ 点位

于海陆交界处的流体边界上，震中距为８１６ｋｍ．海底取犛１ 和犛２ 两个点，海陆交界处的犛３

点位于海陆交界处的固体边界上，它们用矩形表示．这３个点分别与海水表面的３个点相

对应．

图３给出了海底震源断层上盘犛１ 点与其对应的海水表面犠１ 点处在震后８００ｓ的垂直

位移、速度和加速度图．图３ａ是震源犛１ 处的结果，图３ｂ是海面犠１ 处的结果．从图中可

以看出，犛１ 点和犠１ 点处的动态位移分别在２３ｓ和２５ｓ达到最大，它们分别向下移动３．９

ｍ和６．０ｍ，海水相对海底下落２．１ｍ．值得注意的是，断层位移的最大值出现的时间滞后

了２３ｓ，它并不是发生在断层开始错动的时刻．在犛１ 点处运动幅度大于１ｍ（平均振幅为

０．５ｍ）的情形主要出现在地震开始后的１００ｓ内，２５０ｓ后的平均振幅已经降到０．２ｍ，准

静态平均位移为３．２ｍ．由此可见，如果按照准静态地震位错模型（Ｏｋａｄａ，１９８５）得到的位

移场作为一般浅水波模型的初始条件来模拟海啸波问题，则可能低估最大海啸波的高度．

与犛１ 点对应的海面犠１ 点处的最大值比犛１ 点处的滞后２ｓ，这个时间差就是震源所激发的

压缩波从犛１ 点传播到犠１ 点的时间．在９０ｓ前震中海水在海平面以下振动（振幅为负值），

频率较高（对于海啸波），这个时间内的振动主要受控于地震震源的运动，其最大位移可达

６ｍ，平均振幅值为３．０ｍ．其后９０ｓ振幅高出海面，最大幅度达２．２ｍ，这样就形成了一

个周期约为１８０ｓ的海啸振动源，它的持续时间很短，５００ｓ后的平均振幅接近０．５ｍ，在

实际海面上，它很难与海浪的幅度区分．震源犛１ 点和海面犠１ 点处海水振动的最大速度分

别为２．３ｍ／ｓ和３．２ｍ／ｓ，相应的到达时间分别为１９ｓ和３５ｓ．犠１ 点处的海水振动速度明
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显大于犛１ 点，这可以归咎于犠１ 点位于自由面，振动受到的约束小于犛１ 点．加速度在这

两个地点差别非常悬殊，震源断层犛１ 点处的最大加速度为１６．３ｍ／ｓ
２（＝１．６５犵），出现在

震后１３ｓ，犠１ 点处最大加速度值出现的时间滞后犛１ 点１２ｓ，其值为５．９ｍ／ｓ
２，前者是后

者的２．８倍．由此看来，海水是很好的减震器．

图３　震源断层上盘犛１ 点和海面犠１ 点震后８００ｓ位移、速度和加速度图

（ａ）海底位移、速度和加速度；（ｂ）海面位移、速度和加速度

Ｆｉｇ．３　Ｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｓ，ｖｅｌｏｃｉｔｉｅｓａｎｄａｃｃｅｌｅｒａｔｉｏｎｓａｔ犛１ａｎｄ犠１

ａｔｔｈｅｔｉｍｅｏｆ８００ｓａｆｔｅｒｅａｒｔｈｑｕａｋｅ

（ａ）Ｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔ，ｖｅｌｏｃｉｔｙａｎｄａｃｃｅｌｅｒａｔｉｏｎｏｎｔｈｅｓｅａｆｌｏｏｒ；（ｂ）ｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔ，

ｖｅｌｏｃｉｔｙａｎｄａｃｃｅｌｅｒａｔｉｏｎｏｎｔｈｅｓｅａｓｕｒｆａｃｅ

　　图４是海面犠２ 点（震中距６００ｋｍ）和海陆交界处犠３ 点（震中距８１５．８ｋｍ）与犛２ 和犛３

点处的地震图．从图４ａ的左栏上图可以看出，犠２ 点处的最大振幅的波群就是海啸波．在

第一个海啸波列的后面，是从岸边反射回来的海啸波，其振幅要小于初至的海啸波．这是

由于海啸波到达海岸后，有一部分能量进入大陆造成的．图４ａ右栏上图是８００ｓ前的波

形，在犠２ 点处第一个大振幅波列前面可以发现还有一个到时比较早的小振幅波列．从理

论走时上可以断定它们就是从海底折射到观测点犠２ 的纵波Ｐ和海底横波的转换波ＳＰ（见

图中箭头所标示的位置）．在ＳＰ后面的最大振幅高达５５ｃｍ的波群就是面波波群，其振幅

远大于体波，但是远小于震中犠１ 点处的振幅．其最快的群速度为１８００ｍ／ｓ，小于海底横

波的速度．这个结果表明，在海面不但可以观测到海啸波，而且还会存在远比海啸波快得

多的体波和面波波列．在这个震中距上，它们要比海啸波早到犠２ 点达４８分钟，因此在这

里可以获取比陆地地震台还要早的海啸预警信息．图４ａ的第二行是海底与犠２点对应的
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图４　不同震中距海底和海面位移图

（ａ）６００ｋｍ海底和海面的垂直位移；（ｂ）８１５ｋｍ处岸边海水垂直和水平位移；

（ｃ）８１５ｋｍ处岸边陆地垂直和水平位移

Ｆｉｇ．４　Ｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｏｎｓｅａｆｌｏｏｒａｎｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅａｔｄｉｆｆｅｒｅｎｔｅｐｉｃｅｎｔｅｒｄｉｓｔａｎｃｅｓ

（ａ）Ｖｅｒｔｉｃａｌｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅｓｅａｆｌｏｏｒａｎｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅａｔ６００ｋｍ；（ｂ）ｖｅｒｔｉｃａｌａｎｄｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ

ｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅｆｌｕｉｄｐａｒｔｉｃｌｅａｔ８１５ｋｍ；（ｃ）ｖｅｒｔｉｃａｌａｎｄｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ

ｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅｓｏｌｉｄｐａｒｔｉｃｌｅａｔ８１５ｋｍ
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犛２ 点处的地震图，可以发现其振幅要远小于海啸波．将８００ｓ前犠２ 点处与海底犛２ 点处的

垂直位移图进行比较发现，体波到时基本相同．这是因为海水的深度仅有３ｋｍ，由海底折

射到海面的压缩波仅需０．９７ｓ就可以到达犠２ 点处，所以在图上很难分辨出犠２ 处与犛２ 处

体波到时的差别．此外还可以发现，犛２ 点与犠２ 点处的面波波列特征很相似，但海面的面

波振幅要大于海底面波的振幅．

图４ｂ给出了水陆交界处犠３ 点的水平和垂直位移随时间变化图．图中左栏是７０００ｓ

时地震和海啸波形图；右栏是８００ｓ时间内的波形．需要指出的是，由于没有接触水的岸坡

对于海水来说是移动的边界，在此边界面上，流体没有摩擦阻力，可以自由地涨落．流体

质点的振动位置和振幅大小受速度和流固耦合边界条件控制．从图４中可以看出，在第一

个周期，海啸波最初传播到岸边４１．５ｓ后，首先形成第一个退潮，在垂直方向落差为１．４

ｍ，水平方向离开岸边７．４ｍ，当海水涨潮和退潮时，这种变化不宜察觉；１２４．５ｓ后形成

第一个涨潮，浪高３．４ｍ，朝岸上水平方向前进１７．９ｍ．在第二个周期，海啸波退潮落差

６．９ｍ，离岸达３６．５ｍ；第一个高潮后３２０．５ｓ形成第二个涨潮（海啸的最大浪高），在岸边

浪高达１０．０ｍ，向岸水平方向前进５２．６ｍ．如此高的巨浪势必形成灾难．从８００ｓ的地震

图上仍可以明显地分辨出ＳＰ，此时它与海岸犛３ 点处的Ｓ波到时基本相同．垂直向的面波

振幅衰减明显快于６００ｋｍ海面犠２ 点处的面波．

图４ｃ给出了水陆交界处犛３ 点的水平和垂直位移随时间变化图．从图中可以看出，其

最大振幅明显小于犠３ 点处海啸波的振幅．当海啸波没有到达之前，８００ｓ内地震图给出的

面波震相与海面一样，也很相似，海面的面波振幅同样大于海底面波的振幅．

　　图５是在１０００ｓ、２０００ｓ、３０００ｓ、４０００ｓ、４４５０ｓ和４５６０ｓ时从震中海面到西海岸的

垂直位移分布．从图中可以看到，海啸波在１０００ｓ的时候已经传播到离震中１８３．８ｋｍ的

地方，最大波峰和波谷值分别为１．３ｍ和３．３ｍ，波谷值明显地大于波峰值，平均最大振

幅是２．３ｍ．从１０００—４０００ｓ的图上可以看出，最大振幅海啸波的传播速度为１７５．８ｍ／ｓ，

波长为３２ｋｍ，周期１８２ｓ．其周期与震中海啸源的周期基本一致．这表明海啸波在开阔的

海面频散非常小．计算得到的传播速度值略大于长波理论（波长远大于流体深度）的速度

犵槡犺＝１７１．５ｍ／ｓ．海啸波没有到达岸边时，它的最大平均振幅随着时间的增加从１０００ｓ

时的３．３ｍ逐渐减小到４０００ｓ时的１．８ｍ．振幅的最大值在１０００—２０００ｓ的时间间隔内，

波峰和波谷值不对称于质点振动的平衡位置．例如，在１０００ｓ和２０００ｓ时，最大振幅出现

在波谷；在３０００ｓ时，波峰与波谷的幅度基本相同，分别为２．１３ｍ和２．１０ｍ．这是由于

在２０００ｓ以后震源断层的显著运动已经停止．海啸波在进入大陆架后，最大振幅的传播速

度与相应的波长随海水深度逐渐变浅而减小．例如，在水深４００ｍ时，其速度降到１１２．９

ｍ／ｓ，周期变为５６ｓ，相应的波长为６．３ｋｍ．

４　几点认识

从本文基于势流体理论的流固耦合的海啸模型的模拟结果，可以得出以下几点认识：

１）海啸波在开阔的海面频散不显著，其最大速度略大于流体力学长波理论给出的传

播速度．与一般认识一致，海啸波传到大陆架后，其速度、波长减小，波幅变大，在岸边明

显大于开阔海面上的波高．

２）计算结果表明，在海面除了可以看到大振幅的海啸波外，还存在纵波和转换纵波震
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图５　不同时刻海啸的快照

Ｆｉｇ．５　Ｓｎａｐｓｈｏｔｓｏｆｔｓｕｎａｍｉｗａｖｅａｔｄｉｆｆｅｒｅｎｔｔｉｍｅ

相以及面波震相．纵波振幅由于振幅小很难辨认，其到时与固体海底表面相同震中距上的

地震体波和面波基本相同．海面面波振幅最大将近０．５５ｍ，它要比陆地记录到的面波振幅

大得多，其最快的群速度是海啸波速１０倍以上．因此在海面可以得到比地表更早的海啸预

警信息．

３）海底处震源断层的最大加速度可以达到重力加速度的１．６５倍，它是海面震中加速

度的２．８倍，因此海水是很好的减震器．海啸波的加速度到达岸边会衰减１０倍．与加速度

不同，海面震中处的海水上下振动速度是海底震源处的１．４倍．震源处的最大竖直位移小

于震中海面的最大竖直位移，其差就是海啸波源的振幅．

４）海底地震的最大位错不是发生在断层滑动的开始，而是滞后一段时间．计算得到的

动态断层位移明显大于准静态地震模型得到的位移．因此利用准静态地震模型的地表位移

场作为海啸波的边界条件，可能会低估海啸波的波高．

感谢葛效月博士在使用ＡＤＩＮＡ程序上提供的帮助．

３０６　６期　　　　　　　　蔡永恩等：利用流固耦合模型模拟地震和海啸全过程

地 震 学 报

  ACTA SEISMOLOGICA SINICAa

http://www.dizhenxb.org.cn



参　考　文　献

蔡永恩，殷有泉．１９９７．热弹性问题的有限元方法及程序设计［Ｍ］．北京：北京大学出版社：３８６９．

ＢａｔｃｈｅｌｏｒＧＫ．１９６７．犃狀犐狀狋狉狅犱狌犮狋犻狅狀狋狅犉犾狌犻犱犇狔狀犪犿犻犮狊［Ｍ］．Ｃａｍｂｒｉｄｇｅ：ＣａｍｂｒｉｄｇｅＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙＰｒｅｓｓ：２２３２４５．

ＢｉｏｔＭＡ．１９５２．ＴｈｅｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎｏｆＲａｙｌｅｉｇｈａｎｄＳｔｏｎｅｌｅｙｗａｖｅｓｉｎｔｈｅｏｃｅａｎｂｏｔｔｏｍ［Ｊ］．犅狌犾犾犛犲犻狊犿犛狅犮犃犿犲狉，４２（１）：

８１９３．

ＧｒｉｌｌｉＳＴ，ＶｏｇｅｌｍａｎｎＳ，ＷａｔｔｓＰ．２００２．Ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｏｆａ３Ｄｎｕｍｅｒｉｃａｌｗａｖｅｔａｎｋｆｏｒｍｏｄｅｌｉｎｇｔｓｕｎａｍｉｇｅｎｅｒａｔｉｏｎｂｙ

ｕｎｄｅｒｗａｔｅｒｌａｎｄｓｌｉｄｅｓ［Ｊ］．犈狀犵犻狀犲犲狉犻狀犵犃狀犪犾狔狊犻狊狑犻狋犺犅狅狌狀犱犪狉狔犈犾犲犿犲狀狋狊，２６（４）：３０１３１３．

ＨｉｂｂｅｒｔＳ，ＰｅｒｅｇｒｉｎｅＤＨ．１９７９．Ｓｕｒｆａｎｄｒｕｎｕｐｏｎａｂｅａｃｈ：Ａｕｎｉｆｏｒｍｂｏｒｅ［Ｊ］．犑犉犾狌犻犱犕犲犮犺，９５（２）：３２３３４５．

ＨｉｒｓｃｈＣ．１９８８．犖狌犿犲狉犻犮犪犾犆狅犿狆狌狋犪狋犻狅狀狅犳犐狀狋犲狉狀犪犾犪狀犱犈狓狋犲狉狀犪犾犉犾狅狑狊［Ｍ］．Ｃｈｉｃｈｅｓｔｅｒ：ＪｏｈｎＷｉｌｅｙ：４２６５０７．

ＬａｍｂＨ．１９４５．犎狔犱狉狅犱狔狀犪犿犻犮狊［Ｍ］．６ｔｈｅｄ．ＮｅｗＹｏｒｋ：ＤｏｖｅｒＰｕｂｌｉｃａｔｉｏｎｓ：７４３．

ＬａｎｇｆｏｒｄＰＳ，ＲｏｇｅｒＩＮ，ＲｏｙＡ Ｗ．２００６．Ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌｍｏｄｅｌｉｎｇｏｆｔｓｕｎａｍｉｇｅｎｅｒａｔｅｄｂｙｕｎｄｅｒｗａｔｅｒｌａｎｄｓｌｉｄｅｓ［Ｊ］．

犛犮犻犲狀犮犲狅犳犜狊狌狀犪犿犻犎犪狕犪狉犱狊，２４（４）：２６７２８７．

ＬｅｃｌｅｒｃＭ，ＢｅｌｌｅｍａｒｅＪＦ，ＤｕｍａｓＧ，ＤｈａｔｔＧ．１９９０．Ａｆｉｎｉｔｅｅｌｅｍｅｎｔｍｏｄｅｌｏｆｅｓｔｕａｒｉａｎａｎｄｒｉｖｅｒｆｌｏｗｓｗｉｔｈｍｏｖｉｎｇ

ｂｏｕｎｄａｒｉｅｓ［Ｊ］．犃犱狏犠犪狋犲狉犚犲狊狅狌狉犮犲狊，１３（４）：１５８１６８．

ＬｅＶｅｑｕｅＲＪ．２００２．犉犻狀犻狋犲犞狅犾狌犿犲犕犲狋犺狅犱狊犳狅狉犎狔狆犲狉犫狅犾犻犮犘狉狅犫犾犲犿狊［Ｍ］．Ｃａｍｂｒｉｄｇｅ：ＣａｍｂｒｉｄｇｅＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙＰｒｅｓｓ：

１３２１５６．

ＬｅＶｅｑｕｅＲＪ．２００７．犉犻狀犻狋犲犇犻犳犳犲狉犲狀犮犲犕犲狋犺狅犱狊犳狅狉犗狉犱犻狀犪狉狔犪狀犱犘犪狉狋犻犪犾犇犻犳犳犲狉犲狀狋犻犪犾犈狇狌犪狋犻狅狀狊：犛狋犲犪犱狔犛狋犪狋犲犪狀犱

犜犻犿犲犇犲狆犲狀犱犲狀狋犘狉狅犫犾犲犿狊［Ｍ］．Ｐｈｉｌａｄｅｌｐｈｉａ：ＳｏｃｉｅｔｙｆｏｒＩｎｄｕｓｔｒｉａｌａｎｄＡｐｐｌｉｅｄＭａｔｈｒｍａｔｉｃｓ：２５３８．

ＬｉｕＰＬＦ，ＳｙｎｏｌａｋｉｓＣＥ，ＹｅｈＨＨ．１９９１．Ｒｅｐｏｒｔｏｎｉｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌｗｏｒｋｓｈｏｐｏｎｌｏｎｇｗａｖｅｒｕｎｕｐ［Ｊ］．犑狅狌狉狀犪犾狅犳犉犾狌犻犱

犕犲犮犺犪狀犻犮狊，２２９：６７５６８８．

ＬｉｕＰＬＦ，ＷｕＴＲ，ＲａｉｃｈｌｅｎＦ，ＳｙｎｏｌａｋｉｓＣＥ，ＢｏｒｒｅｒｏＪＣ．２００５．Ｒｕｎｕｐａｎｄｒｕｎｄｏｗｎｇｅｎｅｒａｔｅｄｂｙｔｈｒｅｅｄｉｍｅｎｓｉｏｎａｌ

ｓｌｉｄｉｎｇｍａｓｓｅｓ［Ｊ］．犑狅狌狉狀犪犾狅犳犉犾狌犻犱犕犲犮犺犪狀犻犮狊，５３６：１０７１４４．

ＬｕｄｗｉｇＡ，ＥｎｄｅｒｌｅＧ，ＫａｔｚＦ．１９８２．ＰｒｏｇｒｅｓｓｉｎｆｌｕｉｄｓｔｒｕｃｔｕｒｅａｎａｌｙｓｉｓｗｉｔｈＦＬＵＸｆｏｒｔｈｅＨＤＲＲＰＶＩｂｌｏｗｄｏｗｎｅｘ

ｐｅｒｉｍｅｎｔｓ［Ｊ］．犉犾狌狓犖狌犮犾犈狀犵，７０：３３１３３８．

ＭａｓａｍｕｒａＫ，ＦｕｊｉｍａＫ．１９９５．ＴｈｒｅｅｄｉｍｅｎｓｉｏｎａｌａｎａｌｙｓｉｓｏｆｌｏｎｇｗａｖｅｒｕｎｕｐｏｎａｃｏｎｉｃａｌｉｓｌａｎｄｂｙｕｓｉｎｇｔｈｅＭＡＣ

ｍｅｔｈｏｄ［Ｇ］∥ＨａｒｒｙＹ，ＬｉｕＰ，ＳｙｎｏｌａｋｉｓＣ，ｅｄｓ．犔狅狀犵犠犪狏犲犚狌狀狌狆犕狅犱犲犾狊．Ｈａｃｋｅｎｓａｃｋ：ＷｏｒｌｄＳｃｉｅｎｔｉｆｉｃＰｕｂｌｉｓｈ

ｉｎｇＣｏｍｐａｎｙ，Ｉｎｃｏｒｐｏｒａｔｅｄ：３２１３３１．

ＭｙｅｒｓＥＰ，ＢａｐｔｉｓｔａＡＭ．１９９５．ＦｉｎｉｔｅｅｌｅｍｅｎｔｍｏｄｅｌｉｎｇｏｆｔｈｅＪｕｌｙ１２，１９９３ＨｏｋｋａｉｄｏＮａｎｓｅｉＯｋｉｔｓｕｎａｍｉ［Ｊ］．犘狌狉犲

犃狆狆犾犌犲狅狆犺狔狊，１４４（３）：７６９８０１．

ＯｋａｄａＹ．１９８５．Ｓｕｒｆａｃｅｄｅｆｏｒｍａｔｉｏｎｄｕｅｔｏｓｈｅａｒａｎｄｔｅｎｓｉｌｅｆａｕｌｔｓｉｎａｈａｌｆｓｐａｃｅ［Ｊ］．犅狌犾犾犛犲犻狊犿犛狅犮犃犿犲狉，７５（４）：

１１３５１１５４．

ＰｅｋｅｒｉｓＣＬ．１９４８．犜犺犲狅狉狔狅犳犘狉狅狆犪犵犪狋犻狅狀狅犳犈狓狆犾狅狊犻狏犲犛狅狌狀犱犻狀犛犺犪犾犾狅狑 犠犪狋犲狉［Ｍ］．ＮｅｗＹｏｒｋ：ＧｅｏｌＳｏｃＡｍｅｒ

Ｍｅｍ，２７：１１１７．

ＳｈｕｔｏＮ．２０００．Ｎｕｍｅｒｉｃａｌｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｆｏｒｔｓｕｎａｍｉｄｉｓａｓｔｅｒｐｒｅｖｅｎｔｉｏｎ［Ｊ］．犑狅狌狉狀犪犾狅犳狋犺犲犑犪狆犪狀犛狅犮犻犲狋狔犳狅狉犛犻犿狌犾犪狋犻狅狀

犜犲犮犺狀狅犾狅犵狔，１９（１）：４６４９．

ＳｔｏｎｅｌｅｙＲ．１９４６．ＴｈｅｅｆｆｅｃｔｏｆｔｈｅｏｃｅａｎｏｎＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｓ［Ｊ］．犕狅狀犖狅狋犚狅狔犃狊狋狉狅狀犛狅犮，犌犲狅狆犺狔狊，１（Ｓｕｐｐｌ）：

３４９３５６．

ＳｔｕａｒｔＲ，ＳｈｉｐｌｅｙＬ，ＧｈｏｓｅＡ，ＨｉｒｅｍａｔｈＭ．１９９５．Ｄｙｎａｍｉｃａｎａｌｙｓｉｓｏｆｈｉｇｈｌｅｖｅｌｗａｓｔｅｓｔｏｒａｇｅｔａｎｋｓ［Ｊ］．犆狅犿狆狉犮狉犲狉狊

牔犛狉狉狌犮狉狌狉犲狊，５６（２／３）：４１５４２４．

ＳｕｓｓｍａｎＴ，ＳｕｎｄｑｖｉｓｔＪ．２００３．Ｆｌｕｉｄｓｔｒｕｃｔｕｒｅｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎａｎａｌｙｓｉｓｗｉｔｈａｓｕｂｓｏｎｉｃｐｏｔｅｎｔｉａｌｂａｓｅｄｆｌｕｉｄｆｏｒｍｕｌａｔｉｏｎ［Ｊ］．

犆狅犿狆狌狋犲狉狊犪狀犱犛狋狉狌犮狋狌狉犲狊，８１（８／１１）：９４９９６２．

ＳｙｎｏｌａｋｉｓＣＥ．１９９５．Ｔｓｕｎａｍｉｐｒｅｄｉｃｔｉｏｎ［Ｊ］．犛犮犻犲狀犮犲，２７０（５２３３）：１５１６．

ＴｉｔｏｖＶＶ，ＳｙｎｏｌａｋｉｓＣＥ．１９９８．Ｎｕｍｅｎｒｉｃａｌｍｏｄｅｌｉｎｇｏｆｔｉｄａｌｗａｖｅｒｕｎｕｐ［Ｊ］．犑犠犪狋犲狉狑 犘狅狉狋犆狅犪狊狋犗犮犲犪狀犈狀犵，

１２４（４）：１５７１７１．

４０６ 　地　　震 　　学　　报　　　　　　　　　　　　　　　３０卷

地 震 学 报

  ACTA SEISMOLOGICA SINICAa

http://www.dizhenxb.org.cn




