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摘　要　本文详细地给出了基于非均匀介质的体散射广义散射层析成像反演的基本理论．广义散射层析成像反演

可以描述为波场的反向传播和对成像场进行局部波数 域 滤 波 的 过 程．在 数 值 算 例 中，利 用 背 景 速 度 沿 深 度 方 向 均

匀变化的ｖ（ｚ）介质中的简单的方块作为速度异常体的模型，通过对该模型产生的低频的Ｂｏｒｎ数据和声波的正演

数据的测试，在对采集系统进行有限频率带宽和空间孔 径 的 校 正 来 进 行 局 部 成 像 矩 阵 谱 的 恢 复 中，可 以 看 出 模 型

中各点的谱在恢复后的质量无论从覆盖的面积范围还是幅值的均一性上都有着明显的提高；在对速度模型的重建

中，广义散射层析成像反演能够很好地恢复速度模型的 低 频 分 量，即 便 是 方 块 速 度 异 常 体 相 对 于 背 景 速 度 的 平 均

速度扰动是２３％也能很好地重建模型中的速度，且对于不同的背景速度模型基本上都能很好地恢复 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速

度模型的低频分量．所以该方法将基于Ｂｏｒｎ模型的层析成像反演适应范围进行了一定程度的扩展．
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ｄｏｉ：１０．６０３８／ｃｊｇ２０１４０１２０ 中图分类号　Ｐ６３１ 收稿日期２０１３－０１－１５，２０１３－１２－２５收修定稿

基金项目　中国地质科学院地质研究所所长基金项目（Ｊ１３１５）和美国加州大学圣克鲁斯分校的“地震正演和成像实验室（ＷＴＯＰＩ）”资助．

作者简介　朱小三，男，１９８０年生，助理研究员，２０１０年获得北京大学固体地球物理学专业博士学位，现从事地球物理数据处理和解释、地球动

力学以及三维地质建模等相关研究工作．Ｅ－ｍａｉｌ：ｚｈｕｘｉａｏｓａｎ１２９＠ｇｍａｉｌ．ｃｏｍ

Ｇｅｎｅｒａｌｉｚｅｄ　ｄｉｆｆｒａｃｔｉｏｎ　ｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ

ＺＨＵ　Ｘｉａｏ－Ｓａｎ１，ＷＵ　Ｒｕ－Ｓｈａｎ２，ＣＨＥＮ　Ｘｉａｏ－Ｆｅｉ　３

１　Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ　ｏｆ　Ｇｅｏｌｏｇｙ，Ｃｈｉｎｅｓｅ　Ａｃａｄｅｍｙ　ｏｆ　Ｇｅｏｌｏｇｉｃａｌ　Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，Ｂｅｉｊｉｎｇ１０００３７，Ｃｈｉｎａ

２　Ｅａｒｔｈ　ａｎｄ　Ｐｌａｎｅｔａｒｙ　Ｓｃｉｅｎｃｅｓ　Ｄｅｐａｒｔｍｅｎｔ，Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ　ｏｆ　Ｃａｌｉｆｏｒｎｉａ，Ｓａｎｔａ　Ｃｒｕｚ，ＣＡ，９９５０６４，ＵＳＡ

３　Ｓｃｈｏｏｌ　ｏｆ　Ｅａｒｔｈ　ａｎｄ　Ｓｐａｃｅ　Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ　ｏｆ　Ｓｃｉｅｎｃｅｓ　ａｎｄ　Ｔｅｃｈｎｏｌｏｇｙ　ｏｆ　Ｃｈｉｎａ，Ｈｅｆｅｉ　２３００２６，Ｃｈｉｎａ

Ａｂｓｔｒａｃｔ　Ｉｎ　ｔｈｉｓ　ｐａｐｅｒ，ｔｈｅ　ｍｅｔｈｏｄｏｌｏｇｙ　ｏｆ　ｇｅｎｅｒａｌｉｚｅｄ　ｄｉｆｆｒａｃｔｉｏｎ　ｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ　ｉｓ　ｐｒｅｓｅｎｔｅｄ　ｉｎ
ｄｅｔａｉｌ．Ｔｈｅ　ｇｅｎｅｒａｌｉｚｅｄ　ｄｉｆｆｒａｃｔｉｏｎ　ｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ　ｉｓ　ａ　ｐｒｏｃｅｓｓ　ｏｆ　ｂａｃｋｐｒｏｐａｇａｔｉｏｎ　ｐｌｕｓ　ｄｅｃｏｎｖｏｌｕｔｉｏｎ
ｆｉｌｔｅｒｉｎｇ　ｕｓｉｎｇ　ｔｈｅ　ｒｅｓｏｌｖｉｎｇ　ｋｅｒｎｅｌ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｓｃａｔｔｅｒｉｎｇ　ｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｌｏｃａｌ　ｗａｖｅｎｕｍｂｅｒ　ｄｏｍａｉｎ．
Ｗｅ　ｕｓｅ　ｆｏｒｗａｒｄ　ｓｃａｔｔｅｒｉｎｇ　ｒｅｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ　Ｇｒｅｅｎ′ｓ　ｆｕｎｃｔｉｏｎ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｍｏｄｅｌ　ａｎｄ　ｔｈｅ　ｆｏｒｗａｒｄ　ｍｏｄｅｌｉｎｇ
ｉｓ　ｂａｓｅｄ　ｏｎ　ｔｈｅ　Ｄｅ　Ｗｏｌｆ　ａｐｐｒｏｘｉｍａｔｉｏｎ．Ｔｈｒｏｕｇｈ　ｎｕｍｅｒｉｃａｌ　ｔｅｓｔｓ　ｏｆ　ｄａｔａ　ｓｅｔｓ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ
ｂｏｔｈ　ｔｈｅ　Ｂｏｒｎ　ａｐｐｒｏｘｉｍａｔｉｏｎ　ａｎｄ　ｔｈｅ　ｆｉｎｉｔｅ－ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ　ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ　ｏｆ　ｓｃａｌａｒ　ｗａｖｅ　ｆｏｒ　ｌｏｗ
ｆｒｅｑｕｅｎｃｉｅｓ　ｕｓｉｎｇ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ　ｏｆ　ｖ（ｚ）ｍｅｄｉａ，ｔｈｅ　ｂｌｉｎｄ　ａｒｅａｓ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｓｐｅｃｔｒａ　ｄｏｍａｉｎ
ａｒｅ　ｐａｒｔｉａｌｌｙ　ｆｉｌｌｅｄ　ｉｎ　ｗｉｔｈ　ｍｕｌｔｉ－ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ　ｓｐｅｃｔｒａ　ａｎｄ　ｔｈｅ　ｑｕａｌｉｔｉｅｓ　ｏｆ　ｔｈｅ　ｌｏｃａｌ　ｓｐｅｃｔｒａ　ａｒｅ
ｃｏｎｓｉｄｅｒａｂｌｙ　ｉｍｐｒｏｖｅｄ　ｉｎ　ｂｏｔｈ　ｃｏｖｅｒａｇｅ　ａｎｄ　ｕｎｉｆｏｒｍｉｔｙ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｌｏｃａｌ　ｗａｖｅｎｕｍｂｅｒ　ｄｏｍａｉｎ．
Ｎｕｍｅｒｉｃａｌ　ｔｅｓｔｓ　ｄｅｍｏｎｓｔｒａｔｅ　ｔｈｅ　ｃａｐａｂｉｌｉｔｙ　ｏｆ　ｇｅｎｅｒａｌｉｚｅｄ　ｄｉｆｆｒａｃｔｉｏｎ　ｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ，ｉｔ　ｃａｎ　ｒｅｃｏｖｅｒ
ｔｈｅ　ｌｏｎｇ　ｗａｖｅｌｅｎｇｔｈ　ｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓ　ｏｆ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎｓ　ｏｆ　ｕｐ　ｔｏ　２３％ ｗｉｔｈ　ｒｅｓｐｅｃｔ　ｔｏ　ｔｈｅ
ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｉｎ　ａ　ｓｉｍｐｌｅ　ｓｑｕａｒｅ　ｂｏｘ　ｍｏｄｅｌ，ａｎｄ　ｉｔ　ｃａｎ　ａｌｓｏ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔ　ｔｈｅ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ
ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ｌｏｗ　ｗａｖｅｎｕｍｂｅｒ　ｃｏｍｐｏｎｅｎｔ　ｖｅｒｙ　ｗｅｌｌ　ｃｏｍｐａｒｉｎｇ　ｔｈｅ　ｍｕｌｔｉ－ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎ　ｏｆ



地 球 物 理 学 报（Ｃｈｉｎｅｓｅ　Ｊ．Ｇｅｏｐｈｙｓ．） ５７卷　

ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ｔｈｏｓｅ　ｏｆ　ｔｈｅ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｒｅｓｕｌｔｓ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ
ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌｓ．
Ｋｅｙｗｏｒｄｓ　Ｄｉｆｆｒａｃｔｉｏｎ　ｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ，Ｉｎｈｏｍｏｇｅｎｅｏｕｓ　ｍｅｄｉｕｍ，Ｌｏｃａｌ　Ｂｏｒｎ　ｍｏｄｅｌ，Ｌｏｃａｌ　ｉｍａｇｅ

ｍａｔｒｉｘ，Ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ　ｏｐｅｒａｔｏｒ

１　引　言

反演理论和方法是依赖于正演模型的．不同的

正演模型有着不同的用于反演的模型参数并最终可

能获得完全不同的反演结果．通过对地震波场的走

时的分析，传统的层析成像反演主要用于重建速度模

型中速度变化的低频分量部分．为了获得更精确的反

演结果，非线性的全波形反演（Ｐｒａｔｔ　ａｎｄ　Ｗｏｒｔｈｉｎｇｔｏｎ，

１９８８，１９９０；Ｗｏｏｄｗａｒｄ，１９９２；杨文采等，１９９３；杨文

采和 杜 剑 渊，１９９４；常 旭 和 刘 伊 克，１９９８；Ｐｒａｔｔ　ｅｔ
ａｌ．，１９９８；Ｐｒａｔｔ，１９９９；刘伊克和常旭，２０００；杨文

采，２００２；Ｌｉｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００５，２００７；Ｗｏｏｄｗａｒｄ　ｅｔ　ａｌ．，

２００８）已经发展了很多 年．但 好 的 线 性 反 演 方 法，例

如散射层析成像反演，仍然存在着重要的研究价值，
因为它能为有效的非线性反演方法提供理论依据．

不同于基于均匀背景速度的传统的Ｂｏｒｎ模型

（Ｄｅｖａｎｅｙ，１９８２，１９８４；Ｓｌａｎｅｙ　ｅｔ　ａｌ．，１９８４；Ｗｕ　ａｎｄ
Ｔｏｋｓｚ，１９８７），在新发展的广义的散射层析成像反

演方法中（Ｇｅｌｉｕｓ，１９９１；Ｓｃｈｌｏｔｔｍａｎｎ，２００６；Ｗｕ，

２００７；Ｃａｏ，２００８），非均匀背景介质中（Ｓｃｈｕｌｔｚ　ａｎｄ
Ｊａｇｇａｒｄ，１９８７；Ｇｅｌｉｕｓ，１９９１）和非均匀体（Ｔａｙｌｏｒ，

１９７２）的散射波场都可以通过利用局部扰动波场的

Ｂｏｒｎ近似的方法来求得．
Ｗｕ（２００７）推导出非均匀介质中体散射的散射

层析成像反演公式，该公式包含对波场的有限频率

带宽的校正和采集系统的有限空间孔径的校正．该

公式使用模 型 的 前 向 散 射 中 重 新 归 一 化 的 格 林 函

数，而这种正演的模型是基于Ｄｅ　Ｗｏｌｆ近似 的（Ｄｅ
Ｗｏｌｆ，１９７１；１９８５；Ｗｕ，１９９６；２００３；Ｗｕ　ｅｔ　ａｌ．，

２００７）．Ｄｅ　Ｗｏｌｆ近似是一种对散射波场进行多次前

向散射和单次后向散射的近似．
本文详细地给出了主要由 Ｗｕ（２００７）建立和发

展的基于非均匀介质中的局部Ｂｏｒｎ模型体散射的

层析成像反演和多频叠加的方法来提高谱域信息的

质量和对速度模型的低波数分量进行恢复（Ｚｈｕ　ａｎｄ
Ｗｕ，２００９），该方 法 为 能 恢 复 精 确 的 地 下 速 度 模 型

提供基础的理论依据．本文的安排如下，首先详细地

给出基于非均匀介质中的局部Ｂｏｒｎ模型体散射的

层析成像反演的基本理论，详细地介绍波场的成像

条件和局部成像矩阵、地震成像的分辨率算子、基于

Ｂｏｒｎ模型体散 射 的 分 辨 率 核 函 数 表 达 式 和 局 部 波

数域中的反褶 积 滤 波 公 式 以 及 两 种 用 来 计 算Ｂｏｒｎ
模型的振幅校正因子的方法；其次，通过利用广义层

析成像的反演方法对数值模型的谱的恢复和速度模

型的低频分量的重建进行测试，通过对结果的分析

给出一些初步的结论；然后将本方法与最小平方反

演方法进行比较和讨论；最后总结本文和对进一步

研究提出展望．

２　广义散射层析成像反演理论

２．１　波场的成像条件和局部成像矩阵

成像过程从数学上可以描述为波场的反向传播

（或逆 时 传 播）与 聚 焦（或 成 像 条 件）（Ｃｌａｅｒｂｏｕｔ，

１９７１，１９８５）．在实 际 的 地 震 数 据 中，由 于 受 到 系 统

的采集孔径和震源频率带宽的限制，即使使用精确

的波场传播算子和成像条件，实际得到的成像振幅

与地下反射体的真实的反射振幅往往相差很大．为

了获得接近于真实的反射振幅就必须利用采集系统

的分辨率核函数对成像振幅进行采集孔径和波场传

播过程中的吸收衰减进行真振幅校正，而由于在空

间域中，分辨率核函数的计算和反褶积滤波难以实

现，所以本文在局部波数域对波场进行真振幅校正．
在本节首先介绍空间域的成像条件，然后由它导出

局部波数域的成像条件并对局部成像矩阵作简要的

介绍，且空间域和局部波数域的成像条件的推导以

及局部成像矩阵的表达式大多基于频率域的．
２．１．１　波场的空间域的成像条件

在对地震数据进行处理的过程中，叠前偏移是

一种利用双聚焦算子进行成像的过程，它将来自震

源排列的波 场 和 接 收 器 排 列 的 波 场 都 聚 焦 到 成 像

点．这种成像方法相当于将采集系统从地表向下延

拓至成像深度并进行局部的散射成像处理．这种双

聚焦 的 成 像 方 法 包 括 波 场 的 反 向 传 播 以 用 来 消 除

上覆 的 非 均 匀 背 景 介 质 的 影 响 和 运 用 成 像 条 件

（Ｃｌａｅｒｂｏｕｔ，１９７１，１９８５）获 得 成 像 点 处 的 像．在 空

间域中基于互相关形式表示的标准的成像条件的表
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达式可写为

Ｉ（ｘ）＝Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）Ｌ（ω，ｘ）

＝Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓＤ＊（ω，ｘ；ｘｓ）Ｕ（ω，ｘ；ｘｓ）

＝２Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓ｛［ｓ（ｘｓ）ＧＩ（ω，ｘ；ｘｓ）］＊

　×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）｝， （１）

其中

Ｌ（ω，ｘ）＝∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＤ＊（ω，ｘ；ｘｓ）Ｕ（ω，ｘ；ｘｓ）， （２）

Ｄ（ω，ｘ；ｘｓ）＝ｓ（ｘｓ）ＧＩ（ω，ｘ；ｘｓ）， （３）

Ｕ（ω，ｘ；ｘｓ）＝２∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）．

（４）
在式（１）、（２）、（３）和（４）中，Ｌ（ω，ｘ）是 频 率 域 中 的

源的波场和接收器接收的波场在成像点ｘ处双聚焦

的结果，将频 率 域 中 所 有 频 率 的 像Ｌ（ω，ｘ）与 震 源

的谱的乘积进行积分求和便可得到成像点ｘ处的最

终的像，也就是时间域的双聚焦成像．“Ｒｅ”表示复

函数的实部；Ｄ（ω，ｘ；ｘｓ）是从地表上ｘｓ处的源激发

的入射波（或下行波）波场；Ｕ（ω，ｘ；ｘｓ）是成像点ｘ
处的散射波场，它是通过对地面上接收到波场做反

向传播并在 散 射 点 处 对 波 场 进 行Ｒａｙｌｅｉｇｈ积 分 而

得到的．ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）由地表上ｘｓ处的源激发的波

场被地表上ｘｇ 处的接收器接收到的频率域的散射

波场；‘＊’表 示 复 共 轭；ＧＩ（ω，ｘ；ｘｓ）和ＧＩ（ω，ｘ；

ｘｇ）是成像过 程 中 的 格 林 函 数，它 们 有 别 于 正 演 过

程中的格林函数；ｓ（ｘｓ）是震源的空间分布且 通 常

取为单位值；ｆ（ω）是 震 源 的 谱 函 数，Ｂ（ω）是 震 源

的频率域的带宽；Ａ（ｘｓ）和Ａ（ｘｇ）分别是震源和接

收器的空间域的孔径．成像的振幅严重地受到系统

采集孔径的影响，包括震源和接收器的孔径以及震

源的带宽．
相对于经典的散射层析成像的成像条件来说，

为了使得成像过程中来自震源的排列的波场聚焦和

来自接收器的排列的波场聚集有着很好的对称性，
本文将空间域中的基于互相关形式的成像条件（式

（２））稍微地修改成下面的形式

ＬＴ（ω，ｘ）＝４∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｓ）
ｚ

　　×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）． （５）

式（５）是 运 用 在 散 射 层 析 成 像 中 的 成 像 条 件（Ｗｕ
ａｎｄ　Ｔｏｋｓｚ，１９８７；Ｗｕ，２００７），所 以 被 称 为 层 析

成像的成像条件．若使用归一化的震源波场，层析成

像的成像条件可以写为

ＩＴ（ｘ）＝４Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓ｛Ｇ＊
Ｉ （ω，ｘ；ｘｓ）
ｚ

×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）｝．

（６）

２．１．２　波场的局部波数域的成像条件和局部成像

矩阵

为了得到成像场的局部角度谱的信息，传统的

空间域的成像条件可以扩展到局部波数域（或小波

束域）（Ｗｕ　ａｎｄ　Ｃｈｅｎ，２００２），在局部波数域中的成

像函数就不再是一个标量的值而是一个矩阵：局部

成像矩阵 （Ｌｏｃａｌ　Ｉｍａｇｅ　Ｍａｔｒｉｘ，ＬＩＭ）．在 此，本 文

定义局部波数域中源的波数向量为从成像点指向地

表上的源的方向，它与波场的入射波数向量正好方

向相反．因此，在频率和局部波数（或角度）域中，基

于互相关形式的标准的成像条件可表示为

Ｌ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）＝∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＤ＊（ω，ｘ，珔ｋｓ；ｘｓ）

　×Ｕ（ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｓ）＝２∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＧ＊

Ｉ （ω，ｘ，珔ｋｓ；ｘｓ）

　×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ），（７）

其中

Ｕ（ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｓ）＝

　　２∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）．（８）

在式（７）和（８）中，Ｌ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）是在成像点ｘ处的

局部 波 数 域 的 局 部 成 像 矩 阵；Ｄ（ω，ｘ，珔ｋｓ；ｘｓ）是 成

像点ｘ处从地表上ｘｓ 处的源激发的局部波数域的

入射波（或 下 行 波）的 波 场；Ｕ（ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｓ）是 成 像

点ｘ处局部波数域的散射波（或上行波）的波场，它

是通过Ｒａｙｌｅｉｇｈ积 分 将 地 表 上 接 收 器 接 收 到 的 波

场反向传播并聚焦到散 射 点 而 得 到 的．其 中，ｋｓ ＝
（ξｓ，ζｓ）和ｋｇ＝（ξｇ，ζｇ）分别是源和接收器的波数向

量，且 它 们 也 可 以 表 示 成ｋｓ ＝ （ω／ｃ（ｘ））^ｓ，ｋｇ ＝
（ω／ｃ（ｘ））^ｇ；ξ和ζ分别是波数向量的水平和垂直分

量，且有ζ＝ （ω／ｃ（ｘ））２－ξ槡 ２；^ｓ和ｇ^分别是波数域

中源和散射方向的单位向量；ＧＩ（ω，ｘ，珔ｋｓ；ｘｓ）是 来

自地面上ｘｓ 处的点源入射到成像点ｘ处的小波束

域的入射波场的格林 函 数；ＧＩ（ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｇ）是 地 面

上ｘｇ 处的接收到的成像点ｘ处的小波束域的散射

波场的格林函数．
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同理，可以得到局部波数域中以互相关形式表

示的层析成像的成像条件如下：

ＬＴ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）＝４∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ，珔ｋｓ；ｘｓ）
ｚ

　×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ，珔ｋｇ；ｘｇ）
ｚ ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）．（９）

在本文中，将式（１）中 的 格 林 函 数 在 深 度ｚ处

的成像点ｘ′＝ （ｘ′，ｚ′）附近分解到局部波数域，则

该成像点附近任一点的波场可表示为

Ｇ（ω，ｘ′，ｚ′；ｘｓ）＝∑
ｓ
ｅｉ
珔ｋｓ·ｒ′Ｇ（ω，珋ξｓ，ｘ，ｚ；ｘｓ）， （１０）

Ｇ（ω，ｘ′，ｚ′；ｘｇ）＝∑
ｇ
ｅｉ珔ｋｇ·ｒ′Ｇ（ω，珋ξｇ，ｘ，ｚ；ｘｇ）， （１１）

在式（１０）和（１１）中，ｒ′＝ （ｘ′－ｘ０，ｚ′－ｚ），ｘ０ 是分

解位置处的坐标原点，通常选ｘ０ ＝０；Ｇ（ω，珋ξｓ，ｘ，ｚ；

ｘｓ）和Ｇ（ω，珋ξｇ，ｘ，ｚ；ｘｇ）分别是不含相位因子的局部

入射和反射的平面波系数，它们分别是由对格林函

数Ｇ（ω，ｘ′，ｚ′；ｘｓ）和Ｇ（ω，ｘ′，ｚ′；ｘｇ）进行局部小波

束域分解而得到的．求和变量‘ｓ’和‘ｇ’分别表示对

局部入射和反射的平面波求和．除此以外，还可以利

用局部 倾 角 叠 加（Ｌｏｃａｌ　Ｓｌａｎｔ　Ｓｔａｃｋ）的 方 法（Ｗｕ
ａｎｄ　Ｃｈｅｎ，２００２；Ｘｉｅ　ａｎｄ　Ｗｕ，２００２；Ｘｉｅ　ｅｔ　ａｌ．，

２００３）来将格林函数分解到局部波数域．
将式（１０）和（１１）代 入 式（９），在 成 像 点ｘ′处 的

局部波数域 的 局 部 成 像 矩 阵ＬＴ（ω，ｘ′，珔ｋｓ，珔ｋｇ）可 表

示为

ＬＴ（ω，ｘ′，珔ｋｓ，珔ｋｇ）＝－４珔ζｓ珔ζｇｅｘｐ｛－ｉ（珔ｋｓ＋珔ｋｇ）·ｒ′｝

×∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＧ＊Ｉ （ω，ｘ′，珔ｋｓ；ｘｓ）×∫Ａ（ｘｇ）

ｄｘｇＧ＊Ｉ （ω，ｘ′，珔ｋｇ；ｘｇ）

×ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）． （１２）
从式（１２）可知，来自于从任一局部入射和散射角对

的信息只能得到谱域的分量在珚Ｋ＝珔ｋ⊥＝珔ｋｓ＋珔ｋｇ（见
图１）处的波场的局部谱信息．在图１中珔ｋｉ 是局部入

射波数向量，由于本文定义源的波数向量珔ｋｓ 为从成

像点指向地表上的源，所以有珔ｋｓ＝－珔ｋｉ．若设ｚ′＝
ｚ，则式（１２）可以简化为

ＬＴ（ω，ｘ′，珚Ｋ＝珔ｋ⊥）＝－４珔ζｓ珔ζｇｅｘｐ｛－ｉ（珋ξｇ＋珋ξｓ）·ｘ′｝

×∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＧ＊Ｉ （ω，ｘ′，珔ｋｓ；ｘｓ）×∫Ａ（ｘｇ）

ｄｘｇＧ＊Ｉ （ω，ｘ′，珔ｋｇ；ｘｇ）

×ｐｓｃ（ω，ｘｇ；ｘｓ）． （１３）
如果利用多频率的数据对散射体进行成像，这

时谱域的覆盖范围就可以得到扩 展 且 成 像 点ｘ′处

局部波数域的局部成像矩阵可表示为

　Ｉ（ｘ′，珚Ｋ）＝∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）Ｌ（ω，ｘ′，珚Ｋ＝珔ｋ⊥）．（１４）

　　如果在反演过程中所用的算子与正演（采集）过

图１　几种波数向量的定义和当源和接收器的排列均

为无穷长时的Ｂｏｒｎ模型的谱域的覆盖范围的示意图

Ｆｉｇ．１　Ｄｅｆｉｎｉｔｉｏｎｓ　ｏｆ　ｌｏｃａｌ　ｗａｖｅｎｕｍｂｅｒｓ　ａｎｄ　ｄｏｍａｉｎ　ｏｆ

ｓｐｅｃｔｒａｌ　ｃｏｖｅｒａｇｅ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　Ｂｏｒｎ　ｍｏｄｅｌ　ｗｈｅｎ　ｔｈｅ　ｓｏｕｒｃｅ

ａｎｄ　ｒｅｃｅｉｖｅｒ　ａｒｒａｙｓ　ａｒｅ　ｂｏｔｈ　ｉｎｆｉｎｉｔｅ

程中的格林函数完全一致，或它们的相位信息相同，
那么成像点处的局部成像矩阵就是实的矩阵．然而，
实际上由于采用近似的传播算子和速度模型的不精

确，总体上，局部成像矩阵是复矩阵，可表示为

Ｌ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）＝
　　 ＡＬ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）ｅｘｐ（ｉΦＬ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ［ ］）， （１５）
其中，ＡＬ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）和ΦＬ（ω，ｘ，珔ｋｓ，珔ｋｇ）分 别 是 成

像点ｘ处的局部波数域的局部成像矩阵的振幅和相

位矩阵元素．若背景的速度模型存在误差，则对于不

同的源和接收器的局部波数向量对 （珔ｋｓ，珔ｋｇ）来说它

们的相位也会有差别，而这些相位的残差会导致最

终成象结果的模糊，并存在一些假象和相关噪声．
２．２　地震成像的分辨率算子

本节主要详细地给出基于Ｂｏｒｎ模型体散射的

广义层析成 像 反 演 的 理 论 和 公 式（Ｗｕ，２００７；Ｚｈｕ
ａｎｄ　Ｗｕ，２００９；朱小三，２０１０）．
２．２．１　分辨率算子和分辨率核函数

对模型的正演和成像的过程可以用算子的形式

表示为

　　　Ｕ（ω，ｘｇ，ｘｓ）＝Ｆ（ω，ｘｇ，ｘｓ｜ｘ０）Ｓ（ｘ０）， （１６）

Ｉ（ｘ）＝Ｂ（ｘ｜ω，ｘｓ，ｘｇ）Ｕ（ω，ｘｇ，ｘｓ）

＝Ｂ（ｘ｜ω，ｘｓ，ｘｇ）Ｆ（ω，ｘｇ，ｘｓ｜ｘ０）Ｓ（ｘ０）． （１７）
在式（１６）和（１７）中，Ｆ是模型的采集（或正演）算子，
它是利用采集系统得到模型Ｓ的正演数据Ｕ；Ｂ是模

型的成像算子，它将正演数据Ｕ反演成模型的像Ｉ；ｘ０
是模型空间的散射点，而ｘ是模型空间的成像点．则
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模型的分辨率算子（或分辨率矩阵）可表示为

　　Ｒ（ｘ，ｘ０）＝Ｂ（ｘ｜ω，ｘｓ，ｘｇ）Ｆ（ω，ｘｇ，ｘｓ｜ｘ０）．（１８）
如果模型的成像算子是模型的正演算子的精确的逆

算子，则分辨率算子Ｒ将是一个单位算子．但在通常

情况下，分辨率矩阵并不是一个单位矩阵，且在矩阵

中沿对角线周边分布的矩阵的各元素可以对模型的

成像或反演的参数分辨率提供定量的描述．从式（１７）
和（１８）可知，模型的像Ｉ可以看成分辨率算子Ｒ和模

型Ｓ的褶积．
若使用归一化的源，则可以得到基于式（１）和（２）

的互相关成像条件的成像算子的表达式

Ｂ（ｘ｜ω，ｘｓ，ｘｇ）＝２Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓＧ＊Ｉ （ω，ｘ；ｘｓ）

×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ

． （１９）

同理，也可以得到基于式（１）和（５）的层析成像的成像

算子

ＢＴ（ｘ｜ω，ｘｓ，ｘｇ）＝４Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｆ（ω）∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｓ）
ｚ

×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ

． （２０）

２．２．２　基于体散射的局部扰动波场的Ｂｏｒｎ模型

模型的正演算子从总体上来说是非线性的，也

就是模型中某一处的因模型参数的扰动而引起的响

应将会受到其他位置处参数扰动的影响（如多次散

射）．在对模 型 的 真 实 的 反 射 振 幅 进 行 成 像 的 方 法

中，总是利用优化的方法将问题线性化，这样处理不

但能够恢复优化的地层反射率，而且还可以从基础

理论上发展有效的迭代反演的方法．所以，本节中将

介绍一种线性化的模型算子：Ｂｏｒｎ模型．
在Ｂｏｒｎ模 型 中，各 个 散 射 体 都 是 独 立 的 且 不

考虑它们之间的相互作用．这种近似只适用于模型

中参数存在小的扰动或波场的传播距离比较短的情

况．在Ｂｏｒｎ模 型 中 待 反 演 的 是 相 对 于 给 定 的 背 景

介质的未知参数的体扰动，而模型中的格林函数是

背景介质中的脉冲响应．对于标量 （声波和常密度）
介质情 况，反 演 的 目 标 函 数 可 用 相 对 于 背 景 速 度

ｃ０（ｘ）的速度分布ｃ（ｘ）来表示，其中ｘ是模型中点

的位置向量．从 地 表 上ｘｓ 处 激 发 的 源 被 地 表 上ｘｇ
处接收器接收到的基于Ｂｏｒｎ近似的散射波场可表

示为

　ｐｓｃ（ｘｇ；ｘｓ）＝－ｋ２０∫ＶＧＦ（ｘｇ；ｘ）Ｏ（ｘ）ＧＦ（ｘ；ｘｓ）ｄｘ，

（２１）
其中

Ｏ（ｘ）＝１－
ｃ２０（ｘ）
ｃ２（ｘ）．

（２２）

在式（２１）中，ｐｓｃ（ｘｇ；ｘｓ）是散射波场；ＧＦ（ｘ；ｘｓ）和

ＧＦ（ｘｇ；ｘ）是对非均 匀 背 景 介 质 正 演 过 程 中 的 标 量

波场的格林函数，ＧＦ（ｘ；ｘｓ）是在ｘ处接收到的地表

上ｘｓ 处 的 源 的 波 场 对 模 型 中 非 均 匀 体 的 响 应，而

ＧＦ（ｘｇ；ｘ）是在地表上ｘｇ 处接收到的由ｘ处的波场

对模型中非 均 匀 体 的 响 应；Ｏ（ｘ）是 模 型 的 速 度 扰

动函 数，它 是 经 典 的 散 射 层 析 成 像 的 目 标 函 数

（Ｄｅｖａｎｅｙ，１９８２，１９８４；Ｓｌａｎｅｙ　ｅｔ　ａｌ．，１９８４；Ｗｕ
ａｎｄ　Ｔｏｋｓｚ，１９８７）；ｋ０＝ω／ｃ０（ｘ）是背景介质的波

数；Ｖ 是非均 匀 介 质 积 分 的 体 积．式（２１）可 以 直 接

从 Ｌｉｐｐｍａｎｎ－Ｓｃｈｗｉｎｇｅｒ 方 程 中 导 出 （Ｗｕ　ａｎｄ
Ｔｏｋｓｚ，１９８７）．因此，Ｂｏｒｎ模型的正演算子可表示为

Ｆ（ω，ｘｇ，ｘｓ｜ｘ０）＝－ｋ２０

　　　×∫ＶＧＦ（ω，ｘｇ；ｘ０）ＧＦ（ω，ｘ０；ｘｓ）ｄν（ｘ０）．

（２３）

　　本文使用正演散射波场对模型中的格林函数进

行重新归一化，且正演模型是基于Ｄｅ　Ｗｏｌｆ近似的

（Ｄｅ　Ｗｏｌｆ，１９７１，１９８５；Ｗｕ，１９９６；２００３；Ｗｕ　ｅｔ
ａｌ．，２００７），它通过对正演过程 中 的 波 场 进 行 多 次

前向散射和单次后向散射的近似来更新格林函数．
相对基于均匀背景介质的经典的散射层析成像反演

的Ｂｏｒｎ模型，基于式（２１）的定义Ｂｏｒｎ近似的散射

波场和Ｄｅ　Ｗｏｌｆ近 似 的 格 林 函 数 的 模 型 可 以 称 为

Ｄｅ　Ｗｏｌｆ－Ｂｏｒｎ模型（或局部Ｂｏｒｎ模型）．
由于 经 典 的Ｂｏｒｎ模 型 只 适 用 于 弱 散 射，即 弱

的参数扰动和积分体积比较小的非均匀介质．而对

于强扰动的介质或大的非均匀体利用Ｂｏｒｎ散射来

进行反演是不 合 适 的．但 在Ｄｅ　Ｗｏｌｆ－Ｂｏｒｎ模 型 中，
入射波场和格林函数都是利用前向散射的波场重新

归一化的，所以可以将它扩展到对参数的体扰动较

强的模型进行反演，并且它能克服一些经典的Ｂｏｒｎ
模型的限制条件和不足之处．
２．３　分辨率核函数和局部波数域中的反褶积滤波

２．３．１　基于Ｂｏｒｎ模型体散射的分辨率核函数

模型中分辨率算子的核函数（或分辨率核函数）
（Ｂａｃｋｕｓ　ａｎｄ　Ｇｉｌｂｅｒｔ，１９６７，１９６８，１９７０；Ｔａｒａｎｔｏｌａ，

１９８４ａ，１９８４ｂ，２００５）可 以 通 过 式（１８）、（１９）和（２３）
来获得，且基 于 互 相 关 成 像 条 件 的Ｂｏｒｎ模 型 的 分

辨率核函数可表示为

Ｒ（ｘ；ｘ０）＝

　　－２Ｒｅ∫ｄωｋ２∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＧ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｓ）ＧＦ（ω，ｘ０；ｘｓ）

５４２
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　　×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ

ＧＦ（ω，ｘｇ；ｘ０）．（２４）

　　分辨率核函数是将模型空间中的散射点映射回

模型空间的一种算子，也称为成像系统的点散射函

数（Ｐｏｉｎｔ　Ｓｐｒｅａｄｉｎｇ　Ｆｕｎｃｔｉｏｎ，ＰＳＦ）（Ｗｕ　ａｎｄ　Ｃｈｅｎ，

２００１，２００６；Ｗｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００４，２００６，２００８；Ｗｕ　ａｎｄ
Ｃａｏ，２００５；Ｃｈｅｎ　ｅｔ　ａｌ．，２００６；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｍａｏ，２００７；

Ｗｕ，２００７；Ｃａｏ，２００８；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｘｉｅ，２００９；朱 小 三，

２０１０），它既受到模型中数据的采集（或正演）的影响也

受到数据的反演（或成像）过程的影响．系统的分辨率

核函数的质 量 是 由 整 个 成 像 系 统 的 分 辨 率 来 决 定

的．由于分辨率核函数模拟模型中散射点波场的采

集和偏移成像的过程，所以，在模型空间ｘ０ 的散射

点处产生散射波场数据的正演格林函数对可表示为

ｋ２　ＧＦ（ω，ｘ０；ｘｓ）ＧＦ（ω，ｘｇ；ｘ０），且ｘｓ∈Ａ（ｘｓ），ｘｇ∈Ａ（ｘｇ）．
（２５）

除式（２５）中的格林函数对以外，式（２４）的其他部分

的算子将波场数据反向传播回模型空间，并运用成

像条件对散射能量进行重新聚焦．
同理，基于Ｂｏｒｎ模 型 的 层 析 成 像 的 成 像 条 件

的分辨率核函数可表示为

ＲＴ（ｘ；ｘ０）＝

　－４Ｒｅ∫ｄωｋ２∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｓ）
ｚ

ＧＦ（ω，ｘ０；ｘｓ）

　×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ；ｘｇ）
ｚ

ＧＦ（ω，ｘｇ；ｘ０）． （２６）

　　为了消除成像场中采集系统的影响，例如，采集

孔径和接收带宽的限制，波场传播的路径效果和不

精确的成像算子，可利用分辨率核函数对成像场进

行反褶积滤波来处理．若可以计算分辨率核函数，则
真实的模型可以通过利用分辨率核函数对成像场进

行反褶积 滤 波（并 做 相 关 的 归 一 化 处 理）处 理 而 得

到．但由于计算空间域的分辨率核函数和空间域的

体反褶积滤波是比较费时且难以处理，而在局部角

度域中的反褶积滤波容易实现且具有较高的效率．
将分辨率核函数分解到局部角度域与对散射算子进

行特征函数分解比较相近．对于位于地表的地震反

射波的观测系统，由于受到采集孔径的限制，其照明

信息中的受反射体的倾角的限制是其观测系统固有

的缺陷．但在局部角度域，采集系统的照明分布是很

清楚的．因此，本文将分辨率核函数分解到局部波数

域（或小波束域）并在该域中利用分辨率核函数对成

像波场进行反褶积滤波处理．本文对分辨率核函数

Ｒ（ｘ；ｘ０）（见式（２４））在 以ｘ０ 为 坐 标 原 点 的 空 间 域

中进行局部的三维傅里叶变换（Ｗｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００６）即
可得到局部波数域中基于互相关形式的分辨率核函

数表达式

Ｒ（珚Ｋ；ｘ０）＝

　－Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｋ２∫ｄ珔ｋｓ｛∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓ［Ｇ＊
Ｉ （ω，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）

　×ＧＦ（ω，ｘ０；ｘｓ）ＢＩ（ω，ｘ０，珚Ｋ－珔ｋｓ；ｘｓ）］｝， （２７）

其中

　ＢＩ（ω，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）＝２∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ
Ｇ＊

Ｉ （ω，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｇ）
ｚ

×ＧＦ（ω，ｘｇ；ｘ０）． （２８）
在式（２７）和（２８）中，ＢＩ（ω，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）是通过对波场

进行反向传播并积分而得到的，而该波场是利用有

限孔径的采集系统作用于模型的正演的格林函数而

得到的．对于地表上ｘｓ 处的某一确定的源和局部波

数域中某一确定的局部接收波数向量珔ｋｇ，本文可以

利用ＢＩ（ω，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）来 衡 量 某 一 具 体 的 小 波 束 域

波场的成像系统采集孔径的效果．
同理，本文对空间域中基于层析成像的成像条

件的分辨率核函数ＲＴ（ｘ；ｘ０）（见式（２６））进行三维

傅里叶变换得到其在局部波数域的表达式（Ｃｈｅｎ　ｅｔ
ａｌ．，２００６）
ＲＴ（珚Ｋ；ｘ０）＝

　－２Ｒｅ∫Ｂ（ω）
ｄωｋ２∫ｄ珔ｋｓ｛∫Ａ（ｘｓ）

ｄｘｓ［Ｇ＊
Ｉ （ω，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）
ｚ

　×ＧＦ（ω，ｘ０；ｘｓ）ＢＩ（ω，ｘ０，珚Ｋ－珔ｋｓ；ｘｓ）］｝． （２９）

在式（２９）中ＢＩ（ω，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）的表达式与式（２８）相同．
２．３．２　局部波数域的反褶积滤波

在局部波数（或角度）域中，反褶积滤波是成像

矩阵Ｉ（ｘ，珚Ｋ＝珔ｋ⊥）被分辨率核函数Ｒ（珚Ｋ；ｘ）相除的

过程（Ｗｕ　ａｎｄ　Ｃｈｅｎ，２００１，２００６；Ｗｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００４；

２００８；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｃａｏ，２００５；Ｃｈｅｎ　ｅｔ　ａｌ．，２００６；Ｗｕ
ａｎｄ　Ｍａｏ，２００７；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｘｉｅ，２００９），可表示为

Ｏ（ｘ，珚Ｋ）＝Ｉ（ｘ，珚Ｋ＝珔ｋ⊥）／Ｒ（珚Ｋ；ｘ）． （３０）

所以，可以通过对小波束域的波场进行反演来重建

空间域的目标函数

Ｏ（ｘ）＝ １
（２π）２ｄ珚Ｋｅｉ珔ｋ·ｘＯ（ｘ，珚Ｋ）． （３１）

式（３０）和（３１）是分别对最终的多频的局部成像矩阵

进行局部波数域的反褶积滤波和空间域的目标函数

的重建．当然，本文也可以在局部波数域中对单个的

频率的局部成像矩阵进行反褶积滤波和空间域的目

标函数的重建．二维空间域的单频的目标函数的重

建表达式为

６４２
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　　Ｏ（ω，ｘ）＝ １
（２π）２ｄ珚Ｋｅｉ

珔ｋ
⊥
·ｘＯ（ω，ｘ，珚Ｋ＝珔ｋ⊥）＝ １

（２π）２ｄ珔ｋｘｄ珔ｋｚｅｉ
珔ｋ
⊥
·ｘ Ｉ（ω，ｘ，珚Ｋ＝珔ｋ⊥）／Ｒ（ω，珚Ｋ；ｘ［ ］）

＝ １
（２π）２ｄ珋ξｓｄ珋ξｇＪ（珔ｋｘ，珔ｋｚ｜珋ξｓ，珋ξｇ）ｅｉ［（珋ξｓ＋珋ξｇ）ｘ＋（珔ζｓ＋珔ζｇ）ｚ］Ｏ（ω，ｘ，珋ξｓ，珋ξｇ）

＝ １
（２π）２ｄ珋ξｓｄ珋ξｇ（ω，ｘ；珋ξｓ，珋ξｇ）ｅｉ［（珋ξｓ＋珋ξｇ）ｘ＋（珔ζｓ＋珔ζｇ）ｚ］Ｉ（ω，ｘ，珋ξｓ，珋ξｇ）， （３２）

其中

Ｊ（珔ｋｘ，珔ｋｚ｜珋ξｓ，珋ξｇ）＝
珋ξｓ珔ζｇ－珋ξｇ珔ζｓ
珔ζｓ珔ζｇ

， （３３）

（ω，ｘ；珋ξｓ，珋ξｇ）＝
Ｊ（珔ｋｘ，珔ｋｚ｜珋ξｓ，珋ξｇ）
Ｒ（ω，珔ｋ⊥；ｘ）

． （３４）

在式（３２）、（３３）和（３４）中，Ｊ（珔ｋｘ，珔ｋｚ｜珋ξｓ，珋ξｇ）是 将 坐

标从 （珔ｋｘ，珔ｋｚ）转换到（珋ξｓ，珋ξｇ）的Ｊａｃｏｂｉａｎ系数；（ω，

ｘ；珋ξｓ，珋ξｇ）是层析成像的滤波算子，所以，在局部波数

域中直接将层析成像的滤波算子运用于成像矩阵便

可得到目标函数．因此，空间域的目标函数可通过对

所有的单个频率的目标函数（式（３２））进行频率域的

求和而得到．除此之外，本文还可以对单个频率的成

像波场在局部波数域中进行滤波，然后在谱域将所

有单个的频率的目标函数的谱进行叠加平均从而得

到平均的谱，再利用目标函数的平均的谱来重建空

间域的目标函数．
２．４　Ｂｏｒｎ模型的振幅校正因子

一般情况下，成像矩阵和分辨率核函数都是复

矩阵，且它们的剩余相位都是局部波数的函数．利用

多频的数据对局部波数域中的谱进行恢复以及对成

像矩阵进行反褶积滤波是利用层析成像进行反演的

普适方法．若在反演过程中，使用真实的背景速度模

型，且传播算子不存在相位误差，本方法仅需要校正

成像场的局部角度谱的振幅便可对成像的振幅进行

真振幅补偿．
２．４．１　基于地震数据的主频的振幅校正因子

对于大多数的震源子波（如Ｒｉｃｋｅｒ子波），波场

所携带的能量主要分布在震源子波的主频附近．如

果只利用主频处的振幅校正因子而不是所有频率的

振幅校正因子来对波场进行校正，这对于完全的分

辨率核函数来说是一个合理的近似，且可以节省大

量的计 算（Ｗｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００４；２００８；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｃａｏ，

２００５；Ｘｉｅ　ｅｔ　ａｌ．，２００５，２００６；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｃｈｅｎ，

２００６；Ｃｈｅｎ　ｅｔ　ａｌ．，２００６；Ｘｕ　ａｎｄ　Ｌａｍｂａｒé，２００６，

２００９；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｍａｏ，２００７；Ｗｕ　ａｎｄ　Ｘｉｅ，２００９；Ｚｈｕ
ａｎｄ　Ｗｕ，２０１０）．本 文 定 义 模 型 的 振 幅 校 正 因 子

如下：

Ｆａ（ω０，θ｜ｘ０）＝ Ｒ（ω０，θ；ｘ０）． （３５）

　　对于单一频率的分辨率核函数来说，对于一给

定的源的局部波数向量珔ｋｓ，则局部波数向量珚Ｋ和接

收器的局部波数向量珔ｋｇ 成为一一对应的，因此有

Ｒ（ω０，珚Ｋ＝珔ｋ⊥；ｘ０）＝Ｒｅ｛ｋ２∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓＧ＊Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）

　　×ＧＦ（ω０，ｘ０；ｘｓ）ＢＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）｝． （３６）

可以用ＢＩ（ω，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）来衡量对于地表上ｘｓ 处的

源和主频为ω０的某一给定的局部波数向量珔ｋｓ 的地

震数据的采集孔径．在理想的情况下，如果使用真实

的速度模型，聚 焦 算 子 的 格 林 函 数（反 向 传 播 并 积

分）是 正 演 格 林 函 数 的 复 共 轭，则Ｇ＊Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；

ｘｓ）ＧＦ（ω０，ｘ０；ｘｓ）应是一个实函数．然而，在通常的情

况下，Ｇ＊Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）ＧＦ（ω０，ｘ０；ｘｓ）是复函数．本文

使用｜Ｇ＊Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）ＧＦ（ω０，ｘ０；ｘｓ）｜并除掉其相位

信息．同样，也对ＢＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）取绝对值，因此有

｜Ｒ（ω０，珚Ｋ＝珔ｋ⊥；ｘ０）｜＝ｋ２∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ

　　×｜Ｇ＊
Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）ＧＦ（ω０，ｘ０；ｘｓ）｜

　　×｜ＢＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）｜． （３７）
系统的采集孔径积分包含了对由点源激发的波

场被地表接收器排列接收并将接收到的波场在小波

束域反向传播回成像点处的过程．根据互易定理，该
过程等于将小波束域波场（由接收器的局部波数向

量珔ｋｇ 定义的小波束域波场）传播到地表的接收器排

列并将接收器接收到的波场利用有限的波前传播孔

径进行反向传播的过程．对于反向传播算子，本文大

多使用能保持能量守恒的格林函数．这样，在对波场

重新聚焦的过程中，所有的能量的损失将被忽略，例
如，波场的边界反射、Ｐ波和Ｓ波的相互转换、散射

和黏弹性衰减等．所以，可以将接收器排列接收到的

波场能量集中到最大程度，这也就是利用单程波场

聚焦 算 子 的 特 点．若 利 用 ＧＦ（ω０，ｘｇ；ｘ０）来 代 替

ＧＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｇ）
ｚ

，除了一些边界附近的小波束域

波场以外，则能量守恒可表示为

ＢＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｓ）＝２∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ ＧＦ（ω０，ｘｇ；ｘ０）２．

（３８）

７４２
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根据互易定理，同样可以通过在地表ｘｇ 处的点

源激发的波场在模型中ｘ０ 处以同样的接收角和小波

束宽度接收到的小波束域的波场来计算格林函数．式
（３８）中的近似避免了对波场的正传和反传所需的计

算量，提高了计算效率．且式（３８）中右边的表达式只

包含模型的采集系统信息，类似于在直接照明分析中

使用的计算方法．

所以，本文可以利用格林函数来计算模型的分辨

率核函数．对于大多数情况，并不知道真实的格林函

数或需要大量的计算才能得到，在上面的式（３７）中，
本文利用下面的近似

ＧＦ（ω，ｘ′；ｘｓ）＝ＧＩ（ω，ｘ′；ｘｓ）． （３９）
则基于标准互相关成像条件的振幅校正因子的表达

式可简化为

　　Ｆａ（ω０，珔ｋ⊥｜ｘ０）＝ Ｒ（ω０，珔ｋ⊥＝珔ｋｇ＋珔ｋｓ；ｘ０）＝２ｋ２０∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ Ｇ＊Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）ＧＩ（ω０，ｘ０；ｘｓ）

×∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ ＧＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｇ）２， （４０）

同理，基于层析成像的成像条件的振幅校正因子的表达式为

ＦＴａ（ω０，珔ｋ⊥｜ｘ０）＝４ｋ２０∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ 

Ｇ＊
Ｉ （ω０，ｘ０，珔ｋｓ；ｘｓ）

ｚ
ＧＩ（ω０，ｘ０；ｘｓ）∫Ａ（ｘｇ）

ｄｘｇ ＧＩ（ω０，ｘ０，珔ｋｇ；ｘｇ）２． （４１）

　　若利用局部波数变量（珋ξ）和局部角度变量（珋θ）之间的相互关系珋ξ＝ｋ０ｓｉｎ珋θ，本文可以得到基于标准互相关

成像条件的局部角度域的振幅校正因子的表达式

Ｆａ（ω０，珋θ｜ｘ０）＝２ｋ２０∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ Ｇ＊

Ｉ （ω０，ｘ０，珋θｓ；ｘｓ）ＧＩ（ω０，ｘ０；ｘｓ）∫Ａ（ｘｇ）
ｄｘｇ ＧＩ（ω０，ｘ０，珋θｇ；ｘｇ）２， （４２）

以及基于层析成像的成像条件的局部角度域的振幅校正因子的表达式

ＦＴａ（ω０，珋θ｜ｘ０）＝４ｋ２０∫Ａ（ｘｓ）
ｄｘｓ 

Ｇ＊
Ｉ （ω０，ｘ０，珋θｓ；ｘｓ）

ｚ
ＧＩ（ω０，ｘ０；ｘｓ）∫Ａ（ｘｇ）

ｄｘｇ ＧＩ（ω０，ｘ０，珋θｇ；ｘｇ）２．（４３）

　　在 式（４２）和（４３）中，角珋θ是 由 局 部 波 数 向 量

珔ｋ⊥＝珔ｋｇ＋珔ｋｓ来定义的，而珋θｓ和珋θｇ分别由源的局部波

数向量珔ｋｓ和接收器的局部波数向量珔ｋｇ来定义，且有

珋θ＝ （珋θｓ＋珋θｇ）／２．通过应用上面的近似，对振幅进行

校正的计算方法变得更加方便有效．
２．４．２　频率域叠加数据振幅校正因子

由于受到地震数据的采集孔径和频率带宽的限

制，即使采用精确的波场传播算子和准确的成像条

件，实际的成像振幅与地下反射目标体的真正的振

幅仍相差很远．利用多频数据的一种方法就是估计

积分角度，若利用关系式珚Ｋ＝Ｋθ^将分辨率核函数

的表达式从局 部 波 数 域 转 换 到 局 部 角 度 域，其 中θ^
是波场反向传播方向的单位向量（与偏移的倾角方

向相反），本文可以将同属于某一角度的所有频率的

值进行叠加求和便可得到该角度束的分辨率核函数

Ｒ（θ；ｘ０）＝∫ｄＫ 珔ｋ⊥ Ｒ（珚Ｋ＝ 珔ｋ⊥ θ^；ｘ０）．（４４）

同理，本文也可以将成像矩阵分解到局部角度域并

得到以θ^表示的局部角度道集

Ｉ（θ，ｘ０）＝∫ｄＫ 珔ｋ⊥ Ｉ（珚Ｋ＝ 珔ｋ⊥ θ^，ｘ０）．（４５）

　　在局部角度域中，利用分辨率核函数对成像矩

阵进行反褶积滤波，从而得到成像点处更精确的角

度谱．最终的像是将相应的角度域滤波之后的成像

矩阵对角度进行积分求和而得到的

Ｉ（ｘ０）＝∫ｄθ｛Ｉ（θ，ｘ０）／［Ｒ（θ；ｘ０）＋ε］｝，（４６）
式中，ε是用于归一化的阻尼因子．

３　数值模型算例

３．１　合成模型的炮集数据生成

本文分别利用Ｂｏｒｎ近似和有限差分的方法对

选定的模型产生炮集数据．目标函数Ｏ（ｘ）是相对于背

景速度的扰动函数，而背景速度是只沿深度方向变化

的ｖ（ｚ）介质，可表示为ｃ０（ｚ）＝３．５＋０．１２ｚ（ｋｍ／ｓ）．
在图２ａ中，模型中间的方块是速度异常体，异常体

的尺寸为１ｋｍ×１ｋｍ，本文使用该异常体相对于背

景速度的平均速度扰动分别为＋２３％ （见图２ａ）和

＋３０％两种速度模型．对这两种速度模型本文也利

用有限差分的方法直接对二维的标量波方程（见式

（４７））求解来产生炮集数据

Δ

２　ｕ（ｘ，ｔ）－ １
ｃ２（ｘ）ü

（ｘ，ｔ）＝－ｆ（ｔ）δ（ｘ－ｘｓ），（４７）

ｕ（ｘ，ｔ）是地震波场；ｆ（ｔ）是位 置 在ｘｓ 处 的 震 源 时

间函数；δ（ｘ－ｘｓ）是Ｄｉｒａｃ　ｄｅｌｔａ函数．

８４２
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图２　（ａ）用于产生正演炮集数据的含有方块异 常 体 的 速 度 模 型．方 块 异 常 体 相 对 于 背 景 速 度 的 平 均 速 度 扰 动 为２３％．
（ｂ）具 有 不 同 主 频（如０．３，０．５，０．７５，１．１３，１．７０，２．５６，３．８６和５．８１Ｈｚ）的Ｒｉｃｋｅｒ子 波 的 谱 和 它 们 的 叠 加 的 谱．

（ｃ）当模型中速度的扰动是实函数时，多频的Ｂｏｒｎ模型数据的谱域的覆盖范围示意图

Ｆｉｇ．２　（ａ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ　ｏｆ　ａ　ｓｑｕａｒｅ　ｂｏｘ　ｗｉｔｈ　ａｖｅｒａｇｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎｓ　２３％ｈｉｇｈｅｒ　ｔｈａｎ　ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ．
（ｂ）Ｓｐｅｃｔｒａ　ｏｆ　Ｒｉｃｋｅｒ　ｗａｖｅｌｅｔｓ　ｗｉｔｈ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｄｏｍｉｎａｎｔ　ｆｒｅｑｕｅｎｃｉｅｓ（ｉ．ｅ．，０．３，０．５，０．７５，１．１３，１．７０，２．５６，３．８６ａｎｄ
５．８１Ｈｚ）ａｎｄ　ｔｈｅ　ｆｉｎａｌ　ｓｔａｃｋｅｄ　ｓｐｅｃｔｒｕｍ．（ｃ）Ｄｏｍａｉｎ　ｏｆ　ｍｕｌｔｉ－ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ　ｓｐｅｃｔｒａｌ　ｃｏｖｅｒａｇｅ　ｏｆ　ｌｏｃａｌ　ｉｍａｇｅ　ｍａｔｒｉｃｅｓ　ｆｏｒ　ｔｈｅ

Ｂｏｒｎ　ｍｏｄｅｌ　ｗｈｅｎ　ｔｈｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎ　ｉｓ　ａ　ｒｅａｌ　ｆｕｎｃｔｉｏｎ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｍｏｄｅｌ

　　本文使用８个具有不同的主频 的Ｒｉｃｋｅｒ子 波

作为震源子波来产生炮集数据．这些子波的主频分

别为０．３，０．５，０．７５，１．１３，１．７０，２．５６，３．８６和

５．８１Ｈｚ（见图２ｂ），且这些子波的主频的选取是根

据下面的公式（Ｓｉｒｇｕｅ　ａｎｄ　Ｐｒａｔｔ，２００４）

ｆｎ＋１ ＝ｆｎ １＋
ｈｍａｘ（ ）ｚ槡

２

，　（ｎ＝１，２，３，…） （４８）

ｆｎ 是第ｎ个Ｒｉｃｋｅｒ子波的主频；ｈｍａｘ／ｚ是最大偏移

距的一半与深度ｚ的比率．
３．２　谱域的信息恢复

利用局部平面波分解方法将波场分解到局部波

数域（或局部角度域），并在局部波数域对来自源和

接收器的局部平面波在成像点处利用成像条件，便

可以获得模型中成像点ｘ处的局部成像矩阵Ｌ（ω，

ｘ，珚Ｋ）和局部分辨率矩阵Ｒ（ω，ｘ，珚Ｋ）．在本文的数值

测试中，只计算模型中每个点的单个频率的局部成

像矩阵和相应的局部分辨率矩阵，而这些频率的选

取是根据各炮集数据的主频来确定的．由于本文只

计算８个不同Ｒｉｃｋｅｒ子波（见图２ｂ）的炮集数据，所
以也只计算８个单个频率的局部成像矩阵和其相应

的局部分辨率矩阵．
对于频率 域 中 每 个 局 部 入 射 和 接 收 角 对 （珋θｉ，

珋θｇ），只能得到目标函数的谱在一个分量珚Ｋ＝珔ｋ⊥ 上

的信息（见图１），所以，来自一个局部入射角的所有

散射角的谱只能覆盖谱域信息的一半区域．但当模

型中速度的扰动为实函数时，则目标函数在谱域中

的信息 是 共 轭 对 称 的（式（４０）和（４１））（Ｗｕ　ａｎｄ
Ｔｏｋｓｚ，１９８７），所以可以根据谱域中已知的那一半

区域的信息来得到谱的另一半区域的信息，即可以

根据下面式子来分别恢复局部成像矩阵和局部分辨

率矩阵中另一半区域谱的信息

Ｌ（ω，ｘ，－珚Ｋ）＝Ｌ＊（ω，ｘ，珚Ｋ）， （４９）

９４２
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Ｒ（ω，ｘ；－珚Ｋ）＝Ｒ＊（ω，ｘ；珚Ｋ）． （５０）

　　然而，对于单个频率的局部成像矩阵来说，即便

恢复了谱域的另一半区域的信息，在谱域中仍然有

两个圆形的盲区．为了将这两个盲区的信息最大限

度地填充起来，本文采用对局部成像矩阵的多频的

谱进行平均来获得盲区的信息并提高谱域的信息的

均一性（见图２ｃ），而这些具有多频谱信息的局部成

像矩阵是由对不同主频的炮集数据处理而得到的．
若采用更多的频率的局部成像矩阵的谱进行平均，
则谱域的信息将会恢复得更完全．

本文选择图３ａ中用箭头指出的三个 点 利 用 声

波数据（利用有限差分方法对二维的标量波动方程

进行求解而得到的数据）来产生的局部成像矩阵的

原始的谱 和 恢 复 校 正 后 的 谱 进 行 比 较（见 图３ｂ—

３ｅ）．且在图３ｂ—３ｅ中显示的三个 点 谱 的 顺 序 与 图

３ａ中的 对 应 的 点 的 顺 序 一 致．从 图３ｂ—３ｅ可 以 看

出，利用多频的谱叠加平均，局部成像矩阵的谱在盲

区的信息得到了很大程度上的恢复，可以看出对于

不同的平均速度扰动（２３％和３０％），恢复后的所有

的局部波数域的谱的质量无论从覆盖的面积范围还

是幅值的均一性都有了很大的提高，特别是对于谱

的低波数分量部分，即恢复校正后的局部成像矩阵

的谱有着更好的覆盖范围，其幅值也有着更好的均

一性．
３．３　重建模型中的速度

３．３．１　方块异常体模型

由于本文选 取 产 生 炮 集 数 据 的Ｒｉｃｋｅｒ子 波 的

主频是从０．３～５．８１Ｈｚ，所以本方法只能恢复速度

模型中的低频分量．从图４可知，对于模型中不同的

速度扰动（分别是２３％和３０％），利用基于局部余弦

基的单程波传播算子作用于Ｂｏｒｎ数据进行速度模

型重建的结果基本上一致，两者的垂向和水平方向

的截面图都很相似．从利用声波数据（利用有限差分

方法对二维 的 标 量 波 动 方 程 进 行 求 解 而 得 到 的 数

据）产生的速度重建的结果（见图５）可以看出，除了

图５ｄ中垂向上的速度值有一些畸变之外，该结果对

模型中速度异常体无论是在垂向还是水平方向都能

很好地恢复．重建后的速度值在异常体的真实位置

上下震荡可能是由于缺少足够的低波数分量信息和

波场在高速的方块异常体内产生的多次波引起的．
综上所述，在本测验中广义散射层析成像反演

对介质模型中速度扰动较小的情况适用．该方法可

以对相对于背 景 速 度 的 平 均 速 度 扰 动 达 到２３％的

速度异常体的低波数分量进行很好地恢复．

３．３．２Ｍａｒｍｏｕｓｉ模型

本文利用同图２ａ所示的速度模型同 样 的 方 法

对 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型（见图６ａ）产生炮集数据．图

６ａ中的Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型的长度为７４５０ｍ，深度

为３０００ｍ．本 文 采 用８种 主 频 分 别 是０．３、０．４、

０．６１、１．２３、２．４９、５．０５、８．１０和１０．２７Ｈｚ的Ｒｉｃｋｅｒ
子波对 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型产生二维标量波动方程

（见式（４６））的有限差分炮集数据．炮点和检波器均

位于地表且从左自右排列，炮点间隔为５０ｍ，检波

器间隔为２０ｍ．
本文利用基于局部余弦基的单程波传播算子的

方法和两种不同的背景速度模型（见图７ａ和７ｃ）对

产生的炮集数据进行广义散射层析成像反演．为了

详细地比较广义散射层析成像反演对 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速

度模型的低 波 数 分 量 进 行 恢 复 的 结 果（见 图７ｂ和

７ｄ）与真实 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型（图６ａ）的符合程度，
本文对 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型（见图６ａ）和两种层析成

像反演的结 果（见 图７ｂ和７ｄ）都 进 行 多 尺 度 表 示

（见图６、８和９）（即 谱 域 的 二 进 制 尺 度 的 多 分 辨 率

分析）（Ｙｕ，ｅｔ　ａｌ．，２００４）．在本文中使用曲波变换

（Ｃｕｒｖｅｌｅｔ　Ｔｒａｎｓｆｏｒｍ）（Ｃａｎｄèｓ　ａｎｄ　Ｄｏｎｏｈｏ，２０００；

Ｃａｎｄèｓ　ａｎｄ　Ｄｅｍａｎｅｔ，２００５）的 方 法 来 对 它 们 进 行

多尺度分解，都分别分解成６个尺度 表 示．图６ｂ—

６ｇ和６ｉ—６ｎ是以６个尺度（即谱域的二进制尺度）
表示的Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型及其对应的谱．图７ａ是

利用对速度只沿深度均匀增加的ｖ（ｚ）背景速度模

型，而图７ｃ是对真实的速度模型进行严重 的 平 滑

而产生的背景速度模型．图７ｂ和７ｄ分别是利用图

７ａ和７ｃ这两 种 背 景 速 度 模 型 对 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速 度 模

型的低波数分量进行恢复的结果．
图８是以６个尺度表示的 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型

（图８ａ—８ｆ）和 利 用 速 度 只 沿 深 度 方 向 递 增 的ｖ（ｚ）
背景速度模型进行层析成像反演结果（图８ｇ—８ｌ）；
图９是 以６尺 度 表 示 的 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速 度 模 型（图

９ａ—９ｆ）和利用 对 真 实 速 度 模 型 进 行 严 重 平 滑 的 背

景速度模型进行层析成像反演结果（图９ｇ—９ｌ）．
从图６可以看出，速度模型的不同尺度的表示

与其在谱域的带宽相联 系，尺度越大的其对应谱域

的能量越集中．从图７ｂ可以看出，利用速度只沿深

度方向递增的ｖ（ｚ）背景速度模型进行层析成像反

演结果在除模型的底部以外对速度模型的其他部分

的恢复结果还是很好，且受高频干扰较少；由图８可

知，反演结果 能 很 好 地 恢 复 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速 度 模 型 的

第４，５和６个尺度的分量和部分地恢复第３个尺度

１５２
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图４　基于局部余弦基的单程波传播算子作用于Ｂｏｒｎ数据的速度重建的结果和结果的横截面图
（ａ）对模型中相对于背景速度的平均速度扰动为２３％速度重建的结果；（ｂ）对模型中相对于背景速度的平均速度扰动为

３０％速度重建的结果；（ｃ）和（ｅ）分别是结果（ａ）的垂直和水平截面；（ｄ）和（ｆ）分别是结果（ｂ）的垂直和水平截面．

Ｆｉｇ．４　Ｒｅｓｕｌｔｓ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｕｓｉｎｇ　ＬＣＢ　ｏｎｅ－ｗａｙ　ｐｒｏｐａｇａｔｏｒ　ｔｏ　ｔｈｅ　Ｂｏｒｎ　ｄａｔａ
ａｎｄ　ｃｒｏｓｓ－ｓｅｃｔｉｏｎｓ　ｔｈｒｏｕｇｈ　ｔｈｏｓｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ

（ａ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ａｖｅｒａｇｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎ　２３％ ｗｉｔｈ　ｒｅｓｐｅｃｔ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ；（ｂ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ
ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ａｖｅｒａｇｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎ　３０％ ｗｉｔｈ　ｒｅｓｐｅｃｔ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ；（ｃ）ａｎｄ（ｅ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｖｅｒｔｉｃａｌ
ａｎｄ　ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ　ｓｌｉｃｅｓ　ｔｈｒｏｕｇｈ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ　ｏｆ（ａ），ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；（ｄ）ａｎｄ（ｆ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｖｅｒｔｉｃａｌ　ａｎｄ　ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ　ｓｌｉｃｅｓ　ｔｈｒｏｕｇｈ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ　ｏｆ（ｂ）．

的分量，在波数域有着比利用光滑层状背景速度模

型反演的结果更好的带宽，故它也更接近于真实模

型．从图７ｃ—７ｄ可以看出，利用 对 真 实 速 度 模 型 进

行严重平滑 的 速 度 模 型 作 为 背 景 模 型（图７ｃ）进 行

反演的结果，除了模型的上部有一些畸变外，模型的

其他部分都得到了较好的恢复，尤其是模型的下部

的速度体得到比较清晰的恢复；由图９可知，反演结

果能很好地恢复 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型的第３，４，５和

６个尺度的分量和部分地恢复第２个尺度的分量，
由于对模型谱域不同带宽的截断，所以在不同尺度

表示 的 边 界 附 近 存 在 着 由 吉 布 斯 效 应 引 起 不 同 程

度 的 干 扰，该 结 果 明 显 好 于 图８所 示 的 结 果，对

Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型的低波数分量进行了近于完全

地恢复．
当然，从图８和９可以看出，利用三种背景速度

模型反演的结果都没有对 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型的高

波数分量进行很好地恢复，这是由于本文中使用的

广义散 射 层 析 成 像 反 演 的 方 法 是 基 于Ｂｏｒｎ模 型

的，而Ｂｏｒｎ近似只适用于地震数据的低频分量，因

此，本方法很难对速度模型的高波数分量进行恢复．
若使用基于边界散射的广义散射层析成像反演的方

法（Ｗｕ，２００７）便 能 够 对 速 度 模 型 的 高 波 数 分 量 进

行很好地恢复．故结合这两种散射层析成像反演方

法，本方法便有可能对速度模型的波数域的分量进

行完全地恢复．
以上的对所有的速度模型的低波数分量的重建

２５２
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图５　基于局部余弦基的单程波传播算子作用于有限差分数据（利用有限差分方法对二维的

标量波动方程进行求解而产生的数据）的速度重建的结果和结果的横截面图
（ａ）对模型中相对于背景速度的平均速度扰动为２３％速度重建的结果；（ｂ）对模型中相对于背景速度的平均速度扰动为

３０％速度重建的结果；（ｃ）和（ｅ）分别是结果（ａ）的垂直和水平截面；（ｄ）和（ｆ）分别是结果（ｂ）的垂直和水平截面．

Ｆｉｇ．５　Ｒｅｓｕｌｔｓ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｕｓｉｎｇ　ＬＣＢ　ｏｎｅ－ｗａｙ　ｐｒｏｐａｇａｔｏｒ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｓｈｏｔｓ　ｄａｔａ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ
ｆｉｎｉｔｅ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ　ｍｅｔｈｏｄ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　２Ｄｓｃａｌａｒ　ｗａｖｅ　ｅｑｕａｔｉｏｎ　ａｎｄ　ｃｒｏｓｓ－ｓｅｃｔｉｏｎｓ　ｔｈｒｏｕｇｈ　ｔｈｏｓｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ

（ａ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ａｖｅｒａｇｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎ　２３％ ｗｉｔｈ　ｒｅｓｐｅｃｔ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ；（ｂ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ
ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｆｏｒ　ｔｈｅ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ａｖｅｒａｇｅ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎ　３０％ ｗｉｔｈ　ｒｅｓｐｅｃｔ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ；（ｃ）ａｎｄ（ｅ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｖｅｒｔｉｃａｌ
ａｎｄ　ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ　ｓｌｉｃｅｓ　ｔｈｒｏｕｇｈ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ　ｏｆ（ａ），ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；（ｄ）ａｎｄ（ｆ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｖｅｒｔｉｃａｌ　ａｎｄ　ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ　ｓｌｉｃｅｓ　ｔｈｒｏｕｇｈ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ　ｏｆ（ｂ）．

都是利用８个主频均为低频的Ｒｉｃｋｅｒ子 波 产 生 的

炮集数据，且只利用了８个不同的频率进行叠加对

原始速度模型的低波数分量进行一次重建的结果，
如果采用更多的频率、更宽的频带的数据进行叠加

和迭代，本方法会得到更好的速度重建的结果．

４　与最小平方反演方法的比较和讨论

最小平方反演也是一种能对成像矩阵进行真振

幅校正的反演方 法，而 其 中 所 用 到 的 Ｈｅｓｓｉａｎ矩 阵

与本文中的分辨率核函数有着诸多的异同点．在最

小 平 方 反 演 中（Ｌａｉｌｌｙ，１９８３；Ｂｅｙｌｋｉｎ，１９８５；ｔｅｎ
Ｋｒｏｏｄｅ　ｅｔ　ａｌ．，１９９４；Ｃｈａｖｅｎｔ　ａｎｄ　Ｐｌｅｓｓｉｘ，１９９９；

Ｈｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００１；Ｋｕｈｌ　ａｎｄ　Ｓａｃｃｈｉ，２００３；Ｒｉｃｋｅｔｔ，

２００３；Ｃｌａｐｐ　ｅｔ　ａｌ．，２００５；Ｖａｌｅｎｃｉａｎｏ　ｅｔ　ａｌ．，２００６；

Ｂｅｙｌｋｉｎ　ｅｔ　ａｌ．，１９８６），成像算子（或反向传播算子）
是最小平方误差的函数，而 Ｈｅｓｓｉａｎ矩阵则是误差

函数的二阶梯度，可表示为

　　　　Ｈ（ｘ，ｘ０）＝ ２　Ｊ（ｏ）
ｏ（ｘ０）ｏ（ｘ）＝∑ω ∑ｘｓ ∑ｘｇ ｛

ｄｍ（ｘｓ，ｘｇ，ｏ，ω）
ｏ（ｘ０）

ｄｍ（ｘｓ，ｘｇ，ｏ，ω）
ｏ（ｘ）

＋
２　ｄｍ（ｘｓ，ｘｇ，ｏ，ω）
ｏ（ｘ０）ｏ（ｘ）

ｄｍ（ｘｓ，ｘｇ，ｏ，ω）－ｄ（ｘｓ，ｘｇ，ω［ ］）｝， （５１）

３５２
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图６　以多尺度表示的 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型及其谱
（ａ）和（ｈ）分别是用于正演二维标量波方程的炮集数据的 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型和它的谱；从（ｂ）到（ｇ）分别是

速度模型的从第６到第１个尺度的表示；从（ｉ）到（ｎ）分别对应着从（ｂ）到（ｇ）的谱．
Ｆｉｇ．６　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ，ｉｔｓ　ｓｐｅｃｔｒｕｍ　ａｎｄ　ｔｈｅｉｒ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｍｕｌｔｉ－ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ

（ｆｒｏｍ　１ｔｏ　６ｓｃａｌｅｓ）ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｂｙ　ｍｕｌｔｉ－ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ　ａｎａｌｙｓｉｓ　ｕｓｉｎｇ　ｄｙａｄｉｃ　ｓｃａｌｉｎｇ
（ａ）ａｎｄ（ｈ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ　ｆｏｒ　ｇｅｎｅｒａｔｉｎｇ　ｓｈｏｔｓ　ｄａｔａ　ｕｓｉｎｇ　ｆｉｎｉｔｅ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ　ｍｅｔｈｏｄ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　２Ｄｓｃａｌａｒ　ｗａｖｅ
ｅｑｕａｔｉｏｎ　ａｎｄ　ｉｔｓ　ｓｐｅｃｔｒｕｍ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．Ｏｎ　ｔｈｅ　ｌｅｆｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｆｒｏｍ（ｂ）ｔｏ（ｇ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｍｕｌｔｉ－ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ　ｆｒｏｍ　６ｔｏ　１
ｏｆ　ｔｈｅ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；ｏｎ　ｔｈｅ　ｒｉｇｈｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｆｒｏｍ（ｉ）ｔｏ（ｎ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｓｐｅｃｔｒａ　ｏｆ　ｔｈｏｓｅ　ｆｒｏｍ

（ｂ）ｔｏ（ｇ）ｏｎ　ｔｈｅ　ｌｅｆｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

４５２
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图７　利用基于局部余弦基的单程波传播算子作用于炮集数据来进行速度模型重建
（ａ）速度只沿深度方向递增的ｖ（ｚ）背景速度模型；（ｂ）利用背景速度模型（ａ）进行速度重建的结果；
（ｃ）对真实速度模型进行严重平滑的背景速度模型；（ｄ）利用背景速度模型（ｃ）进行速度重建的结果．
Ｆｉｇ．７　Ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｕｓｉｎｇ　ＬＣＢ　ｏｎｅ－ｗａｙ　ｐｒｏｐａｇａｔｏｒ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｓｈｏｔｓ　ｄａｔａ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ

ｕｓｉｎｇ　ｆｉｎｉｔｅ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ　ｍｅｔｈｏｄ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　２Ｄｓｃａｌａｒ　ｗａｖｅ　ｅｑｕａｔｉｏｎ
（ａ）Ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ　ｗｉｔｈ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｃｈａｎｇｅｓ　ｏｎｌｙ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｄｅｐｔｈ　ｄｉｒｅｃｔｉｏｎ（ａｖ（ｚ）ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ）；（ｂ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｆｒｏｍ
ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ（ａ）．（ｃ）Ｈｅａｖｙ　ｓｍｏｏｔｈｅｄ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ．（ｄ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ　ｆｒｏｍ　ｔｈｅ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ

ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ（ｃ）．

式中，Ｊ（ｏ）是误差函数，ｏ（ｘ）是反演的目标函数，

ｄｍ（ｘｓ，ｘｇ，ｏ，ω）和ｄ（ｘｓ，ｘｇ，ω）分 别 是 某 个 确 定 模

型的频率 域 的 合 成 数 据 和 真 实 的 数 据．Ｈｅｓｓｉａｎ矩

阵包含了数据系统的采集孔径、速度模型、频率域带

宽以及透射能量损失等诸多信息．而假设式（５１）中交

叉项很小以至于可以将其忽略掉，则式（５１）可写为

　Ｈ（ｘ，ｘ０）≈Ｒｅ∑
ω
ω４∑

ｘｓ
｛ｆ（ω）２　ＧＭ（ω，ｘ０；ｘｓ）Ｇ＊

Ｍ（ω，ｘ；ｘｓ［ ］）∑
ｘｇ

ＧＭ（ω，ｘ０；ｘｇ）Ｇ＊
Ｍ（ω，ｘ；ｘｇ［ ］）｝， （５２）

式 中，ｆ（ω）是 震 源 的 谱 函 数，ＧＭ（ω，ｘ；ｘｓ）和

ＧＭ（ω，ｘ；ｘｇ）都是 正 演 过 程 中 的 Ｇｒｅｅｎ函 数．通 过

比较 Ｈｅｓｓｉａｎ矩阵的表达式和分辨率核函数的表达

式，我们可知：它们有着相同的正演模型算子，但成

像算子各异．对于 Ｈｅｓｓｉａｎ矩阵，其成像算子是模型

算 子 的 伴 随 算 子，而 在 分 辨 率 核 函 数 中，其 成 像 算
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图８　以多尺度表示的 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型和利用速度只沿深度方向

递增的ｖ（ｚ）背景速度模型进行层析成像反演结果
从（ａ）到（ｆ）分别是 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型的从第６到第１个尺度的表示；从（ｇ）到（ｌ）分别是利用速度只沿

深度方向递增的ｖ（ｚ）背景速度模型进行层析成像反演结果的从第６到第１个尺度的表示．

Ｆｉｇ．８　Ｃｏｍｐａｒｅ　ｔｈｅ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ（ｆｒｏｍ　１ｔｏ　６ｓｃａｌｅｓ）ｂｅｔｗｅｅｎ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ（Ｆｉｇ．７ａ）
ａｎｄ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ　ｖｅｒｔｉｃａｌ　ｇｒａｄｉｅｎｔ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ（Ｆｉｇ．７ｂ）

Ｏｎ　ｔｈｅ　ｌｅｆｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｆｒｏｍ （ａ）ｔｏ（ｆ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ　ｆｒｏｍ　６ｔｏ　１ｏｆ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ，

ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；ｏｎ　ｔｈｅ　ｒｉｇｈｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｆｒｏｍ （ｇ）ｔｏ（ｌ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ　ｆｒｏｍ　６ｔｏ　１ｏｆ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ
ｖｅｒｔｉｃａｌ　ｇｒａｄｉｅｎｔ　ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

子是聚焦算子（或反向积分算子），它可以利用任何

近似的Ｇｒｅｅｎ函 数 来 进 行 计 算．由 于 基 于Ｂｏｒｎ模

型的模型算子中有ｋ２ 因子，故模型算子是一个伴随

算子，但聚焦算子并没有该因子．同理，若模型算子

的Ｇｒｅｅｎ函数存在一个幂指数的衰减项，则其伴随

算子必定有相同的衰减项，而对于聚焦算子则不一

定要有衰减项，但它必须与模型算子在相位上是复

共 轭 的．而 在 最 小 平 方 反 演 中 由 于 利 用Ｈｅｓｓｉａｎ矩

６５２
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图９　以多尺度表示的 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型和利用对真实速度模型进行严重平滑的背景速度模型进行层析成像反演结果
从（ａ）到（ｆ）分别是 Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模型的从第６到第１个尺度的表示；从（ｇ）到（ｌ）分别是利用对真实速度

模型进行严重平滑的背景速度模型进行层析成像反演结果的从第６到第１个尺度的表示．

Ｆｉｇ．９　Ｃｏｍｐａｒｅ　ｔｈｅ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ（ｆｒｏｍ　１ｔｏ　６ｓｃａｌｅｓ）ｂｅｔｗｅｅｎ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ（Ｆｉｇ．７ｃ）
ａｎｄ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ　ｈｅａｖｉｌｙ　ｓｍｏｏｔｈｅｄ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ（Ｆｉｇ．７ｄ）

Ｏｎ　ｔｈｅ　ｌｅｆｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｆｒｏｍ （ａ）ｔｏ（ｆ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ　ｆｒｏｍ　６ｔｏ　１ｏｆ　ｔｈｅ　ｅｘａｃｔ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ，

ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；ｏｎ　ｔｈｅ　ｒｉｇｈｔ　ｃｏｌｕｍｎ，ｆｒｏｍ （ｇ）ｔｏ（ｌ）ａｒｅ　ｔｈｅ　ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ　ｓｃａｌｅ　ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｓ　ｆｒｏｍ　６ｔｏ　１ｏｆ　ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔ　ｇｅｎｅｒａｔｅｄ　ｕｓｉｎｇ
ｈｅａｖｉｌｙ　ｓｍｏｏｔｈｅｄ　Ｍａｒｍｏｕｓｉ　ｖｅｌｏｃｉｔｙ　ｍｏｄｅｌ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

阵进行反演，这些共轭的相位信息则互相抵消，这就

导致在强衰减的介质中，伴随算子的衰减项会在很

大程度上衰减掉弱的散射信号，从而导致反演结果

的不稳定．当系统 的 采 集 孔 径 为 无 限 大 时，Ｈｅｓｓｉａｎ

矩阵一般呈对角化且能代表几乎所有的系统照明信

息（Ｂｅｙｌｋｉｎ，１９８５；ｔｅｎ　Ｋｒｏｏｄｅ　ｅｔ　ａｌ．，１９９４；Ｃｈａｖｅｎｔ
ａｎｄ　Ｐｌｅｓｓｉｘ，１９９９；Ｈｕ　ｅｔ　ａｌ．，２００１；Ｋｕｈｌ　ａｎｄ
Ｓａｃｃｈｉ，２００３；Ｒｉｃｋｅｔｔ，２００３；Ｃｌａｐｐ　ｅｔ　ａｌ．，２００５），

７５２
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但它无法区分开各个倾角上的照明信息（Ｖａｌｅｎｃｉａｎｏ　ｅｔ
ａｌ．，２００６；Ｂｅｙｌｋｉｎ　ｅｔ　ａｌ．，１９８６）．而分辨率核函数则能

很好地表示不同倾角上的照明信息．
由于本文的内容主要是吴如山和Ｍ．Ｎａｆｉ　Ｔｏｋｓｚ

的１９８７年的文章（Ｗｕ　ａｎｄ　Ｔｏｋｓｚ，１９８７）的继承和

发展，在此就该文章与本文的内容的几个方面的异

同点进行讨论如下：首先，前者的散射层析成像公式

的推导过程是基于均匀背景介质的，而本文由于利

用Ｄｅ　Ｗｏｌｆ近似对前向散射的Ｇｒｅｅｎ函数进行了归

一化校正，虽然在每个小的高斯窗内背景介质是看

成均匀的，但在整个模型内背景介质可以是非均匀

的．所以本文中的散射层析成像公式可以适应非均

匀的背景介质；其次，前者利用了滤波算子对成像的

波场进行滤波校正，但只利用了波场的全局性特征，
而本文中则是在局部波数域（或局部角度域）利用了

分辨率矩阵对模型中每个点的局部成像矩阵进行滤

波校正，从而达到对成像波场的真振幅校正；最后，前
者利 用 了 ＳＲＰ （Ｓｕｒｆａｃｅ　Ｒｅｆｌｅｃｔｉｏｎ　Ｐｒｏｆｉｌｉｎｇ）和 ＶＳＰ
（Ｖｅｒｔｉｃａｌ　Ｓｅｉｓｍｉｃ　Ｐｒｏｆｉｌｉｎｇ）的数据对谱域的信息进行

平均，来减小谱域的盲区．但没有利用 多 频 的ＳＲＰ
数据对谱域的信息进行平均，而本文中利用了多频

的ＳＲＰ地震数据对模型中 的 每 个 点 的 谱 域 信 息 进

行平均，来减小谱域的盲区．
与传统的方法相比，本方法中最耗时的要数对

模型中每个点处的波场进行局部成像矩阵分解，并

将分解得到的成像矩阵作为波场的传播系数进行传

播，这就导致了计算量的增加，且增加的计算量基本

上与分解得到的局部成像矩阵的大小成正比．

５　结　论

广义散射层析成像反演是一种非均匀介质中基

于局部Ｂｏｒｎ模 型 的 体 散 射 的 层 析 成 像 反 演，且 反

演过程中的入射波场和格林函数都是利用前向散射

的波场重新归一化的．通过对两种相对于背景速度

不同的平均速度扰动（２３％和３０％）模型的Ｂｏｒｎ数

据和有限差分数据的测试结果可知，在对多个不同

频率的局部成像矩阵的谱进行叠加平均之后谱域的

盲区的信息大部分都得到恢复，校正后谱的质量无

论从覆盖的面积范围和值的均一性上都有了很大的

改善；在本文的模型的测验中，该反演方法既可以很

好地恢复方块异常体速度模型中相对于背景速度的

平均速度扰动 达 到２３％的 速 度 异 常 体 的 低 波 数 分

量，也可对于不同的背景速度模型都能很好地恢复

Ｍａｒｍｏｕｓｉ速度模 型 中 的 低 频 分 量．所 以 广 义 散 射

层析成像反 演 能 适 应 模 型 参 数 的 体 扰 动 较 强 的 情

况，能很好对局部成像矩阵的谱进行有限频率带宽

和空 间 孔 径 的 校 正，且 它 能 克 服 一 些 经 典 的Ｂｏｒｎ
模型的限制 条 件 和 不 足 之 处，扩 展 了 基 于Ｂｏｒｎ模

型的适用范围．
作为后续 进 一 步 的 研 究 可 以 从 两 个 方 面 来 着

手．在利用非均匀广义散射层析成像反演来恢复速

度模型的低波数分量的方法中，可以测试参数扰动

更大的介质模型、不同的背景速度模型和定义一些

影响速度模型长波长分量的恢复的因子来进一步提

高广义散射层析成像反演的适用范围和更好地对速

度模型进行 恢 复；利 用 基 于 Ｋｉｒｃｈｈｏｆｆ积 分 的 边 界

散射的层析 成 像 反 演 来 恢 复 速 度 模 型 的 高 频 分 量

（即模型的边界），结合基于体散射的层析成像反演

的速度模型的低频分量，本方法应该能够很好地重

建速度模型．
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