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摘要  为了在起伏自由边界条件下应用逆时偏移成像, 提出一种边界元与有限差分混合的方法来计算地震波

场的逆时传播。首先, 使用边界元法反传地表台阵数据, 可以得到地下一水平界面上的波场位移数据; 然后, 

将此水平面作为有限差分方法的边界, 并反传此水平面处的波形数据, 获得此水平面下空间的地震波场。为

了应用成像条件, 利用地震波的性质, 将地震波场分离为矢量 P 波和 S 波成分, 对分离出的 P 波和 S 波分量, 

应用互相关成像条件可获得地下界面。通过对理论数据的测试, 验证了方法的有效性。 
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Abstract  Because the most used finite difference method to calculate wave propagation cannot handle irregular 

boundaries easily, a hybrid boundary element and finite difference method is proposed. Firstly, the boundary 

element method is used to obtain the wavefileds along a horizontal boundary which is going to be the boundary 

condition of the finite difference method in the next stop. Then the finite difference method is applied to obtain the 

wavefields under the interface. The wavefields are separated to vector P-wave and S-wave constituents, and 

considering the coherence of P-wave and S-wave in a conversion point, the image condition of cross-correlation 

between P- and S-waves is applied to obtain discontinuity image underground. Synthetic tests show the effecti-

veness of the proposed method. 

Key words  irregular free-surface; boundary element method; finite difference method; passive source; reverse 

time migration

接收函数方法 1979 年由 Langston[1]提出, 逐渐

成为获取台站下方地壳以及上地幔速度间断面的常

规手段。接收函数主要利用坐标旋转和反卷积的方

法 , 从远震  P 波中分离出速度间断面产生的  Ps 震

相 , 并将转换波震相反投影到地下转换点 [2], 获得

地下界面深度。其中, 共转换点(common conversion 

point, CCP)叠加方法 [3]是在地壳和上地幔的研究中

应用最广泛的接收函数偏移成像方法之一[36]。 

由于接收函数方法假设地下某一区域为水平界

面, 因此, 当地下界面起伏较为平缓或者为倾斜界

面时可以获得较好的结果。但是, 当台站下方存在

复杂结构(比如陡峭界面)时, CCP 叠加方法不能准

确成像[78]。另一方面, 当地表起伏较大时, 台阵数

据受其影响, 地震波场变得非常复杂, 最终会影响
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CCP 叠加结果。通常使用的平滑窗口处理和不同地

震事件结果叠加方法虽然可以获得较平滑的结果 , 

但结果的分辨率和准确性受到影响。 

为了更深入地了解地下结构, 研究人员布设了

密集的观测台阵 , 以便获取更好的地下结构信息。

由于存在上述问题, 接收函数方法不能充分利用密

集台阵数据的优势, 需要提出新的方法来获得更精

确的地下间断面形态。勘探地震学中使用的基于波

动方程的逆时偏移成像方法, 能够充分利用密集台

阵的波形数据, 获得精确的地下界面。其原理是对

震源正演波场和接收点反传得到的波场应用成像条

件, 获得地下界面。但是, 这种方法需要知道精确

的震源时间函数，以便进行波场正演, 这在天然地

震(被动源)研究中是很难满足的。 

Shang 等 [7]提出一种被动源叠前逆时偏移成像

方法, 利用密集台阵, 在台阵下方存在复杂结构时

仍能准确地获得间断面。这种方法使用有限差分法

反传台阵波形数据, 获得地下空间波场快照, 然后

从波场快照中分离出 P 分量和 S 分量, 并对这两个

分量应用互相关类成像条件来获得地下界面。 

有限差分法是最常用的一种正演模拟方法。这

种方法将波动方程中波场函数的空间导数和时间导

数用相应空间和时间的差分代替[911], 与有限元法

和边界元法相比, 计算速度非常快。有限差分法一

般用于边界为水平或垂直的情况, 很难用于不规则

边界条件。如果使用有限差分法, Shang 等[7]提出的

方法在地表为水平状态或起伏可忽略时是可行的 , 

但在地表有较大起伏时 , 显然不能直接应用。然 

而, 在断裂带等研究热点地区, 往往具有较大的地

形起伏, 限制了这种方法的应用范围。尽管目前发

展了一些可以处理复杂边界的有限差分方法[12], 但

往往比较复杂, 很难应用于任意起伏地形的情况。 

边界元法是一种用于层状介质地震波模拟的有

效手段, 可以很容易地处理边界不规则的情况[1314]。

与有限元法和谱元法等方法相比, 边界元法在边界

处具有非常高的精度, 并很容易处理震源为无穷远

处的情况[1516]。Ge 等[1516]提出并改进了使用全局

反透射矩阵传播算子的边界元法, 具有较高的准确

性, 即使在多层模型下也具有较高效率。 

为了在起伏地形情况下应用被动源逆时偏移成

像方法, 本文结合边界元方法和有限差分方法的优

点, 提出一种边界元与有限差分混合的方法进行波

场重建, 以期获得台阵下方空间的地震波场。这一

方法可以在保留有限差分方法计算灵活、快速优点

的基础上, 考虑不规则起伏地形的作用。根据其偏

振特性, 可以将重建后的地震波场分离, 得到矢量

P 波分量和 S 波分量, 然后应用成像条件, 获得地

下间断面形态。 

1  方法原理 

当地震波入射到地球内部间断面时, 会发生透

射和转换。当入射波为 P 波时, 在间断面上会产生

透射的 P 波 Pp 和转换波 Ps, 这两种震相都会被地

表的观测台站记录。因此, 可以利用这两种震相的

到时差获取地球内部间断面的深度信息。接收函数

方法可以将接收函数的到时直接转换为间断面的深

度 , 在地球内部间断面成像方面得到广泛的应用。

但是, 接收函数方法假设 Pp 和 Ps 震相激发点的深

度在同一水平面上。当地下间断面起伏较大, 甚至

出现倾角较大的断层时, 这一假设不再适用。被动

源叠前逆时偏移成像方法完全基于波动方程, 不对

转换点深度做任何假设, 成像过程主要包括 3 个步

骤: 波场重建、波场分离和应用成像条件。 

1.1  波场重建 
被动源逆时偏移成像, 就是利用地表台站的观

测数据重建地下区域的波场, 其实质就是求解如下

边值问题: 
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其中, u0(x, t)为地表台站记录的三分量地震波场。研

究者们通常采用有限差分法求解这一问题[78,17]。受

有限差分网格剖分和差分格式的影响, 通常要求接

收台站位于同一水平界面上[17]。然而, 实际情况是

地球上存在各种起伏地形, 因此限制了这一方法的

应用。由于边界元方法能够很好地描述地表和内部

间断面的起伏特征, 本文提出一种边界元与有限差

分相结合的方法来进行波场重建。 

已知起伏地表上的地震波场 u0(x1, x3(x1), t), 起

伏地形通过 3x = 3 1( )x x 描述。地震波场的定理 [8,15]   

如下: 

1( , ) [ ( , ) ( ) ( , ) ( )] d ( ),x z


 u H x x' u x' G x x' t x' x'  (2) 

其中, ( , )G x x' 为位移场的格林函数, ( , )H x x' 为应
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力 的 格 林 函 数 。 z1 代 表 地 球 内 部 某 一 水 平 界 面 。

当 x' 为自由表面时, 满足自由边界条件, ( )t x' =0, 

所以 

 1( , ) ( , ) ( )d ( )x z


 u H x x' u x' x' 。  (3) 

因此, 我们可以利用地表的观测数据, 重建地球内

部虚拟界面上的波场, 并以此作为有限差分法的边

界条件, 重建虚拟界面下方区域的波场。 

1.2  波场分离 
与地震勘探中主动源逆时偏移成像方法不同 , 

被动震源逆时偏移成像方法利用转换点处透射 P 波

和转换  Ps 波的相关性进行成像 , 因此在波场重建

以后, 需要从波场中分离出 P 波和 S 波成分, 并对

地下任一点处的 P 波和 S 波应用互相关成像条件。 

由  Helmholtz 定理 , 任意矢量场 u 可以表示为

一个无旋度的矢量场与一个无散度的矢量场之和:  

 P S     u u u  , (4) 

其中, P S,   u u  , 且 0  。那么, 

 2( ) ( ) ,          u   (5) 

 2( ) ( )       u   。 (6) 

若已知空间的波场 u , 则有 

 
2

2

,



  

   。

u
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对于 P 波, 在波数域有 

 2 2 2
1 1 2 2 3 3 1 2 3i i i ( )k u k u k u k k k       ,  (8) 

k1~k3 分别为 x1~x3 方向对应的波数。 
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对于二维模型, 式(9)和(10)简化为 

 1 1 3 3
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1 3
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 1
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对于 S 波, 在波数域有 
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3 1 1 3

1 2 2 1
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 2 2 2 2
1 2 3( )k k k     , (14) 

故 

 2 3 3 2 3 1 1 3 1 2 2 1
2 2 2

1 2 3

(i i , i i , i i )

( )

k u k u k u k u k u k u

k k k
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 
 ,  (15) 

 S  u  。  (16) 

对于二维模型, 式(15)和(16)简化为 

 3 1 1 3
2 2

1 3

(0, i i ,0)k u k u

k k





 ,           (17) 

 S  u  。         (18) 

1.3  应用成像条件 
获得 P 波和 S 波的波场后, 利用间断面上转换

点处的透射  P 波与转换波  Ps 波的相关性 , 对波场

中任一点应用如下互相关条件成像。考虑到 P 波与

S 波的波场传播方向相近 , 其偏振方向接近垂直 , 

所以本文采用的成像条件为 

 P S

0

( ) ( , ) ( , )d
T

I t t t x u x u x , (19) 

其中, T 表示任一点处 P 波或 S 波波场的总持续时

间, x 表示地下空间的位置。式(19)的离散形式为 

 
npts

P S
1

( ) ( , ) ( , )i i

i

I t t t


  x u x u x 。  (20) 

其中, npts 表示时间采样点数, 也等于波场快照个

数; t 表示时间采样间隔, 如果为常数, 可省略。 

需要注意的是, 在震源时间函数比较复杂的情

况下 , 若将台站波形数据直接用于逆时偏移成像 , 

结果往往是多道平行于间断面的条纹 , 不直观 [7]。

可以借鉴接收函数的思想, 将台阵记录的径向分量

和垂直分量都对震源时间函数做反褶积后的结果作

为逆时偏移成像方法的输入。 

对每一个地震事件 , 按垂直分量  P 波到时对

齐, 求均值后得到视震源时间函数, 将台阵记录的

垂直分量和径向分量对视震源时间函数做反褶积 , 
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即可作为逆时偏移成像方法的输入。本文采用水准

量反褶积方法, 具体流程如图 1 所示。 

2  数值计算 

本文使用边界元法正演理论数据。震源时间函

数是中心频率为  0.4 Hz 的 Ricker 子波, 平面  P 波入

射。使用的模型均为两层介质的二维模型, 上下层

分别具有相同的 P 波速度、S 波速度和密度: 上层

的  P 波和  S 波速度分别为  5.8 和  3.2 km/s, 密度为

2.6 g/cm3; 下层的 P 波和 S 波速度分别为 8.1 和 4.5 

km/s, 密度为 3.4 g/cm3。模型长度均为 300 km, 地

形取自一个垂直于天山山脉走向的剖面, 地表均匀

分布着水平间隔为 0.5 km 的 601 个台站。 

图 2 显示具有不同间断面的 3 种模型, 其中曲

线表示地表起伏, 虚线表示地下 2 km 处的水平面, 

黑色折线表示间断面。间断面深度在 40~50 km 之

间, 3 种模型在水平方向 100 km 附近存在断层。模

型Ⅰ : 间断面倾角为  90°; 模型Ⅱ : 间断面倾角约

63.4°; 模型Ⅲ: 间断面倾角约  45°。模型Ⅱ和模型

Ⅲ在断层与水平间断面的连接处做了平滑处理。 

2.1  波场重建 
通过正演得到地表台阵记录后, 在进行波场延

拓之前 , 将台阵记录对视震源时间函数做反褶积 , 

以去除震源特征影响。图 3 显示使用模型Ⅱ且地震

波入射角为 20°时正演得到的台阵记录 Z 分量和 X

分量以及台阵记录反褶积后的 Z 分量和 X 分量。 

从图 3(a)和(b)可以看出: P 波和 S 波波形包含

旁瓣; 由于地形影响, 波形比较复杂; Z 分量和 X 分

量都存在明显的 P 波, 而 S 波在 Z 分量不明显, 原

因是入射角较小 , 转换波能量主要分布在 X 方向。

从图 3(c)和(d)可以看出, 反褶积后 P 波和 S 波波形

的旁瓣已消除。 

利用式(3)对起伏地形上的地震记录进行波场

重建, 可以得到地下给定的水平面处(图  2, 深度为

2 km)的波场位移数据。图  4 表示正演得到的水平 

面处地震记录反褶积后的  Z 分量和  X 分量以及波 

场 延 拓 后 得 到 的 水 平 面 上 波 形 的  Z 分 量 和  X 分 

量。通过对比可以看出 , 重建后的波场(图  3)与理

论模拟的波场(图 4)的两个分量的透射 P 波和转换

Ps 波在波形和到时上都非常一致, 表明此水平面上 

 

 

图 2  具有不同间断面的 3 种模型 
Fig. 2  Three forward models with different discontinuities 

 

图 1  被动源逆时偏移成像流程 
Fig. 1  Flow chart of passive source reverse time migration
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绿色为背景色, 黄色为正值, 蓝色为负值。下同 

图 3  台阵记录的Z分量(a)和X分量(b)以及反褶积后  Z分量(c)和X分量(d) 
Fig. 3  Z component (a) and X component (b) of array record, Z component (c) and X component (d)  

after deconvolution of array record 

 

图 4  水平面处的波形: 正演得到的  Z 分量(a)和  X 分量(b)以及波场延拓得到的  Z 分量(c)和  X 分量(d) 
Fig. 4  Waveforms on the horizontal plane: Z component (a) and X component (b) from forward modeling, 

Z component (c) and X component (d) from wavefiled continuation 

波形得到准确的恢复。需要说明的是, 正演模型没

有地表作为边界, 也没有地形影响, 所以没有地表

反射波, 波形也比较简单。 

然后, 以水平面为边界, 使用时域有限差分法

进行波场延拓, 即得到水平面下空间的波场。 

2.2  波场分离与成像 
对每一时刻的波场进行波场分离, 可以得到每

个波场的 P 波成分和 S 波成分, 并最终得到每一点

随时间变化的  P 波波形和  S 波波形。图  5 显示两  

个时刻(t1=32 s, t2=40 s)波场快照的  Z 分量和  X 分

量、波场分离后 P 波成分的 Z 分量和 X 分量以及 S

波成分的  Z 分量和  X 分量。通过比较分离前后波

场中 P 波与 S 波的位置可以看出, 波场被很好地分

离成 P 波成分和 S 波成分。 

考虑到分离后的波场中  P 波和  S 波波形在转

换点处也应具有相关性, 如果仅对 t1 和 t2 时刻分离

出的 P 波和 S 波分量应用成像条件, 由于转换点处

同时产生透射 P 波和转换 S 波, 两者在间断面上具

有很强的相关性, 由式(20)计算得到的成像结果在

转换点处应具有较大的绝对值, 因此可以根据成像

结果中的幅度确定间断面位置。图 6 显示 t1 和 t2 时

刻成像结果 , 可以看出 , 图像较大值(黄色)位于间

断面附近, 且不同时刻处于不同位置。 

对分离后的整个波场中每一点的  P 波和  S 波 
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(a1)和(b1) 波场快照的 Z 分量; (a2)和(b2) 波场快照的 X 分量; (a3)和(b3) 分离后 P 波成分的 Z 分量; 
(a4)和(b4) 分离后 P 波成分的 X 分量; (a5)和(b5) 分离后 S 波成分的 Z 分量; (a6)和(b6) 分离后 S 波
成分的 X 分量; (a1)~(a6) t1=32 s; (b1)~(b6) t2=40 s 

图 5  两个波场快照(t1, t2)及分离后的波场 
Fig. 5  Two wavefield snapshots (t1, t2) and results after wavefield separation 
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红线表示间断面位置, 下同 

图 6  t1 和 t2 时刻单个波场快照的成像结果 
Fig. 6  Images from single wavefield snapshot at t1 and t2 

 

 

图 7  逆时偏移成像结果 
Fig. 7  Result of reverse time migration imaging 

 

波形应用成像条件, 结果如图 7 所示。图像上部空

白区域是由于有限差分法只计算 2 km 深度以下空

间的波场所致。图 7 中成像结果幅度较大处为间断

面位置, 可见逆时偏移成像结果能够准确地显示间

断面的位置。成像结果在间断面的断层处出现位相

变化, 产生这一现象的原因如图 8 所示。 

图 8 中黑色实线表示间断面位置, 间断面下方

为远震 P 波(黑色箭头线, 箭头表示传播方向), 间

断面上方为透射  P 波(黑色箭头线)和转换  S 波(灰

色箭头线)。当透射 P 波振动方向与传播方向一致

时, 在位置 A, 转换 S 波振动方向向右(灰色虚线箭

头); 在位置 B, 转换 S 波振动方向向左。由于成像

条件为 P 波与 S 波振动的叉乘, 在 A 与 B 处叉乘

结果正负相反, 表现为成像结果的位相变化。成像

结果中位相变化处的像也具有较大幅度, 因此具有

较大幅度的像共同给出间断面的位置。由于地震波 

 

图 8  成像位相变化原因 
Fig. 8  Reason for phase change when imaging 

 
垂直或以很小角度入射间断面时产生转换 Ps 波振

幅很小, 因此应用成像条件后, 不能根据成像结果

的幅度识别出这部分间断面, 但这并不意味着间断

面不连续。另外, 根据位相变化产生的原理, 也可

将出现位相变化作为间断面倾角变化的证据。 

2.3  与 CCP 叠加方法的比较 
CCP 叠加方法是接收函数中提高成像质量的

重要手段。与  CCP 叠加方法类似 , 为了提高成像

质量, 可以叠加不同地震事件逆时偏移(reverse time 

migration, RTM)成像结果。图 9~11 显示分别使用

图 2 所示模型Ⅰ、模型Ⅱ和模型Ⅲ, 地震波到达间

断面前传播方向(竖直向上方向, 顺时针为正)不同

时, CCP 叠加方法和逆时偏移成像方法的结果。从

图 9~11 可以看出, 对于 CCP 叠加方法, 当地震波

从左下方入射时 , 断层处成像结果具有断开特性 , 

当地震波从右下方入射时, 断层处成像结果为较平

缓的斜面, 都不能获得准确的断层位置; 多个结果

的叠加也不能获得准确的断层位置, 反而容易在断

层处表现为双层特性, 给结果的解释带来困难。对

于逆时偏移成像方法 , 地震波从不同角度入射时 , 

都能够获得准确的间断面; 叠加后的结果也给出准

确的间断面位置。 

3  结论与讨论 

本文使用边界元与时域有限差分混合的方法 , 

有效地解决了存在起伏地形时的波场重建问题。通

过对理论合成数据的测试, 表明在台阵密度足够时, 

与  CCP 叠加方法相比 , 从波场中分离出  P 波和  S

波并对两者应用互相关成像条件, 被动源逆时偏移 
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(a1)~(a4) 地震波传播方向分别为 30°, 20°, −20°和−30°时的 CCP 叠加方法结果; (a5) 叠加所有单个结果后
的 CCP 叠加方法结果; (b1)~(b4) 地震波传播方向分别为 30°, 20°, −20°和−30°时, 被动源逆时偏移成像方
法结果; (b5) 叠加所有单个结果后的被动源逆时偏移成像方法结果 

图 9  CCP 叠加方法和逆时偏移成像方法对模型Ⅰ的成像结果比较 
Fig. 9  Comparison the imaging results of model Ⅰ  between CCP stacking and RTM 

成像方法可以获得更准确的地下间断面位置。 

由于无法获得准确震源波场, 被动源逆时偏移

成像方法只能先进行波场重建, 再对从波场分离出

的  P 波和  S 波应用互相关成像条件。根据本文的

测试, 被动源逆时偏移成像方法可以获得较准确的

间断面位置 , 而  CCP 叠加方法能较准确地获得水

平间断面的位置, 但无法准确地获得大倾角间断面

的位置。为了展示本文提出的方法, 我们有意忽略

了应用实际地震数据时会遇到的两个问题。 

一是台站间距问题。为了准确地恢复波场, 台

站间距应小于最大频率对应波长的一半。这通常需

要根据台站间距, 对台阵记录进行带通滤波。在台 
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(a1)~(a4) 地震波传播方向分别为 30°, 20°, −20°和−30°时的 CCP 叠加方法结果; (a5) 叠加所有单个结果后
的 CCP 叠加方法结果; (b1)~(b4) 地震波传播方向分别为 30°, 20°, −20°和−30°时, 被动源逆时偏移成像方
法结果; (b5) 叠加所有单个结果后的被动源逆时偏移成像方法结果 

图 10  CCP 叠加方法和逆时偏移成像方法对模型Ⅱ的成像结果比较 
Fig. 10  Comparison the imaging results of Model Ⅱ  between CCP stacking and RTM 

 
阵密度足够时, 使用更高频率的数据可以提高成像

分辨率, 但对于 CCP 叠加方法, 这不能解决在断层

处成像失真的问题。对于被动源逆时偏移成像方

法 , 在使用更高频率数据提高成像分辨率的同时 , 

能够更精确地成像。 

二是获得较准确的速度模型的问题, 对构造比

较复杂的区域尤为重要。通常, 可以参考其他研究

者的结果, 在必要时也可先通过层析成像获得一个

速度模型。另外, 在地震波入射方向垂直于间断面

的位置, 转换波能量几乎为零, 应用互相关成像条

件不能获得此处位置, 但可以通过叠加不同方向和

不同震中距地震事件的结果更好地成像。 
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(a1)~(a4) 地震波传播方向分别为 30°, 20°, −20°和−30°时的 CCP 叠加方法结果; (a5) 叠加所有
单个结果后的 CCP 叠加方法结果; (b1)~(b4) 地震波传播方向分别为 30°, 20°, −20°和−30°时, 
被动源逆时偏移成像方法结果; (b5) 叠加所有单个结果后的被动源逆时偏移成像方法结果 

图 11  CCP 叠加方法和逆时偏移成像方法对模型Ⅲ的成像结果比较 
Fig. 11  Comparison of the imaging results of Model Ⅲ between CCP stacking and RTM 
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