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摘要    波在传播过程中与非均匀介质的相互作用是多年来地球物理研究的理论问题之一. 
用地震波探测地下地质结构时, 介质的复杂性是相对于地震波长而言的. 地震成像的效果与

地下速度横向变化和地层的倾角密切相关. 基于地震成像算子, 研究地下非均匀介质复杂性

的定量分析方法, 实现定量表征地震成像过程中成像算子的角谱与地下介质地质非均质谱的

相干作用. 首先, 将复杂地质构造表示为慢度非均质谱和倾角非均质谱, 以此量化速度横向

变化和地层倾角变化分布. 其次, 通过频散方程分析建立地震成像算子的角谱函数, 以此描

述其成像精度随慢度和传播角度的变化规律. 最后, 通过地下复杂构造的地质非均质谱与地

震成像算子角谱的点积运算来定义该成像算子对给定地区复杂构造介质的成像效率η, 其值

越大, 说明地震波的探测能力越强, 复杂构造的地质复杂性就越小. 因此, 与地震成像效率

相对应的非均匀介质变化的复杂系数可定义为ϕ = 1−η, 从而实现对地下复杂介质地震探测

复杂性的定量评估. 

关键词    
地质非均质谱

地震成像 
偏移算子角谱

成像效率 
复杂系数 

  

 
岩石圈的非均质主要由大尺度的不规则层状地

层和小尺度的随机非均匀介质构成. 利用地震反射

信号来分析地质的非均质性是多年来地球物理研究

的主要问题之一. 一方面, 地震反射信号在振幅和相

位上的异常变化及地震波的衰减被广泛应用于岩石

圈非均质结构的统计特征分析[1~3], 该研究方面较为

全面的综述可见文献[4]. 另一方面, 岩石圈中具有较

强速度对比界面的大尺度层状结构控制了地震波传

播的主要特征[5~7]. 地震数值模拟研究表明, 地震波

的散射特征与岩石圈各种尺度的地质非均质分布密

切相关[8~10]. 因此, 地质非均质在地震学意义上的复

杂性实际上是一个相对的概念, 地震波“感应”多大尺

度的地质非均质取决于地震波长. 本文将研究在不

同尺度上地震成像算子与介质非均质的相互作用 , 
进而提出一种定量分析地质非均质地震探测复杂性

的方法.  
利用地震波探测地下非均匀介质的复杂性具有

重要的地震理论意义和广泛的应用价值. 例如, 勘探

地球物理中的复杂构造地震成像问题[11~18], 岩石圈

深部构造的地球物理探测问题 [19,20], 计算地球物理

中的单程波逼近问题[21~25]. 研究地震成像算子与介

质非均质相互作用的尺度化特征是定量评估地震成

像品质的关键所在, 特别是对成像结构的精细程度

与地质构造复杂性进行相关性分析. 一方面, 复杂地

质结构例如具有复杂边界的盐丘或泥拱侵入体及其

下的复杂地质构造、陡峭的地层和断裂带、与俯冲带
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相关的复杂边界结构等常常形成很强的速度对比和

很大的地震波传播角, 严重影响地震成像的品质. 另
一方面, 高精度的地震成像方法涉及海量的计算和

存储操作, 三维实施计算量巨大, 成本较高; 而快速

的地震成像方法可以降低成本, 但对陡倾角地层的

成像精度有限. 在实际应用中, 人们常常定性地在地

质结构的复杂性、地震成像的精度和计算成本之间进

行折衷.  
根据选择的地震成像算子来定量分析一个实际

速度模型或地震剖面地质结构的复杂性是目前地震

成像研究的主要问题之一. 一方面, 建立一个详细的

速度模型有相当的难度, 速度模型精细到何等程度

才能满足地震成像的要求, 取决于相应待偏移地震

信号的主频和频宽. 就目前地震信号所具有的几十

赫兹量级而言, 速度模型中非常精细的速度分量与

低频成像算子的相互作用非常弱, 从而可以在成像

过程中忽略不计, 即地震信号的波长远大于这些非

常精细尺度的介质非均质, 地震成像算子对其不敏

感. 另一方面, 各种具有不同成像精度和计算成本的

地震成像技术已发展得相当成熟, 可供选择的方法

技术太多, 除非是地震成像研究专家, 否则很难选择

最有效的一种成像技术, 与勘探地区的地质复杂性、

地震数据的频率成份和要求的成像精度相吻合, 使
得地震成像既满足精度要求, 又节省计算时间. 目前, 
还没有一个定量的准则来指导地震数据分析人员对

给定的地质复杂性和地震数据选择一种最佳的地震

成像方法. 本文通过研究地震成像算子与地下介质

非均质相互作用的尺度特征, 探索一种根据选择的

地震成像算子来定量分析实际速度模型复杂性的方

法, 进而提出一种定量的准则, 在地震成像计算之前

估算地震成像的效率.  
一般地说, 波动方程地震成像方法具有解析的

频散方程来定量分析其成像精度. 通过频散方程分

析可建立地震成像算子的角谱函数, 以此描述其成

像精度随慢度和传播角度的变化规律. 另一方面, 通
过统计分析可计算地下复杂构造介质的横向速度变

化非均质谱和地层倾角变化非均质谱, 从地质的角

度实现对复杂构造介质在横向速度变化和地层倾角

变化两个方面的量化表达. 这种量化表征速度的横

向变化分布和地层的倾角分布只具有地质意义, 与

地震成像算子无关. 通过将复杂构造介质的横向速

度变化和地层角度变化的非均质谱与地震成像算子

的角谱函数相关联, 可以定义一种关于地质构造相

对于地震成像算子的复杂系数, 实现对复杂非均匀

介质地震探测复杂性的定量评估. 利用复杂系数可

识别速度模型中严重破坏地震成像品质的异常复杂

区, 然后利用更高精度的成像方法对该异常复杂的

局部区域进行成像可提高地震成像的效率. 本文利

用 SEG/EAEG 盐丘模型测试上述方法的有效性.  

1  地下复杂构造介质的非均质谱 
地下复杂构造介质的地质复杂性可以从横向速

度变化和地层倾角变化两个方面进行量化表征. 利
用统计的方法可以从速度模型或地震剖面上自动拾

取速度的横向变化分布和地层的倾角分布. 采用波

动方程偏移逐层延拓的介质离散方式, 我们首先将

一个速度模型剖分成一组叠合的水平非均质薄板 , 
每块薄板由空间坐标定位的若干速度点构成. 由于

地质沉积在岩性上的延续性, 板中速度的横向变化

通常满足一定的分布规律, 即以某一速度间隔离散

化, 可以采用统计的方法计算出这些速度点的概率

分布.  
通常有几种统计方法来计算非均质薄板中横向

速度变化的概率分布. 就地震成像而言, 以二维为例, 
一种简单的方法就是直接统计板中各点慢度的概率

分布, 即用参考速度(例如板中的最小速度值)将板内

各点的速度值v(x, z)换算成折射率n(x, z)来表征板内

岩性的变化, 然后按照某一折射率离散间隔逐点累

计各个折射率值的总数, 计算其概率密度[26], 实现以

概率密度作为折射率的函数(即横向速度变化非均质

谱)来量化该速度板的横向速度变化分布. 具体计算

如下：设板中有m个折射率点值, 对这些折射率点的

数值分布按照大小顺序进行重新排序, 用折射率离

散间隔Δn对折射率数据进行区间分段, 然后统计在

n~n+Δn区间内的离散点总数Δm. 一般来说Δm随采样

间隔Δn的变化而变化, 但它与板内的离散点总数之

比Δm/m是一个确定的统计数, 即区间内的岩性占总

岩性的百分率, 而Δm/(mΔn)就是单位岩性区间(指折

射率在n值附近的单位区间)的分布几率. 因此, 板内

各离散点折射率值为n的概率密度可表示为 
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因为概率密度表示板内单位岩性区间各折射率值的

分布几率, 可以把它视为描述该非均质板速度横向

变化分布的非均质谱函数. 不同的薄板其非均质谱

函数不同, 与板内岩性变化密切相关.  
非均质谱函数 p(n)只量化表征地下地震波传播

速度的横向变化分布. 地震成像的品质既依赖于地

下速度的横向变化, 又与地层倾角分布密切相关. 利
用上述统计的方法同样可以从速度模型或地震剖面

上自动拾取地下复杂构造的地质界面倾角分布. 本
文以二维为例利用统计方法从速度场计算地层的倾

角分布. 首先将速度场 v(x, z)转换为梯度场 ( , )v x z∇ , 

突出地质构造边界, 便于地质结构的边缘检测. 然后

通过扫描的方法计算梯度场中各点的倾角分布   
θ (x, z).  

将速度场分解为其结构分量实际上是一个图像

处理问题, 在图像识别理论中有许多发展成熟的方

法完成不同信噪比条件下各类图像的信噪分离和边

缘检测. 由于沉积环境的差异性, 地下地层和各种地

质构造在地震剖面上通常具有突出的边界结构图像 
显示, 我们可以用简单的梯度边缘检测方法, 例如 
Robert, Prewitt, Laplacian, Kirsch 和 Sobel 等梯度 
边缘检测算子来进行地质图像的结构信息提取. 在
本文的研究中, 我们采用Prewitt 梯度算子[27]进行边

缘检测 , 进而计算非均质板内各点的倾角分布   
θ (x, z).  

采用计算速度横向变化非均质谱函数 p(n)的统

计方法, 我们按照某一角度离散间隔逐点累计板内

各个角度值的点数, 计算其概率密度, 实现以概率密

度作为角度值θ (x, z)的函数(即地层倾角变化的非均

质谱)来量化该非均质板的地层倾角变化分布. 具体

计算如下：设板内有 M 个角度点值θ (x, z), 对这些角

度点的数值分布按照大小顺序进行重新排序, 用角

度离散间隔Δθ对角度数据进行区间分段, 然后统计

在θ~θ+Δθ区间内的离散点总数ΔM. 一般来说ΔM 随

采样间隔Δθ的变化而变化, 但它与板内的离散点总

数之比ΔM/M 是一个确定的统计数, 即区间内的角度

分布占总角度分布的百分率, 而ΔM/(MΔθ)就是单位

角度区间(指角度在θ值附近的单位区间)的分布几率. 
因此, 薄板内各离散点角度值为θ 的概率密度可表示

为 

0

1 d( ) lim ,
d

M Mq
M Mθ

θ
θ θΔ →

Δ
= =

Δ
 且   (2) 

1

0
( )d 1.q θ θ =∫

因为该概率密度值表示板内单位角度区间各角度值

的分布几率, 可视为描述该非均质薄板地层倾角变

化分布的非均质谱函数.  
图 1 为 3 块含两个地层的非均质薄板. 3 块板中

两层的速度比相同, 但地层分界面的倾角不同, 分别

为 0°, 15°和 60°. 我们考虑强速度对比和弱速度对比

两种情况, 即两层的速度分别为 2.0 与 5.0 km·s−1(强
速度对比)和 2.0 与 3.0 km·s−1 (弱速度对比). 图 2 为

计算得到的两种速度对比情况下这 3 块薄板的速度

横向变化非均质谱, 可见一种“瘦”的密度函数分布, 
这是因为两层都是速度分布均匀的地层. 图 3 为计算

得到的 3 块板的地层倾角变化非均质谱, 可见谱分量
 

 
图 1  3 块具有相同速度比但不同地层倾角的两层非均质薄板 

地层倾角分别为 0° (a), 15° (b)和 60° (c) 
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图 2  两种速度对比情况下 3 块薄板的速度横向变化非均质谱 

(a) 强速度对比下两层的速度分别为 2.0 和 5.0 km·s−1, (b) 弱速度对比下两层的速度分别为 2.0 与 3.0 km·s−1 
 

 
图 3  3 块板的地层倾角变化非均质谱 

(a) 水平层模型的倾角非均质谱; (b) 15°模型的倾角非均质谱; (c) 60°模型的倾角非均质谱 

 
的分布直接反映地层的倾角. 值得注意的是, 虽然我

们把地下地质非均质性分解为速度横向变化非均质

谱和地层倾角变化非均质谱, 二者对地震成像品质

的影响实际上是偶合的, 不可分离. 
图 4(a)为 SEG/EAEG盐丘速度模型, 其复杂性主

要表现为刺穿盐丘的分布范围大, 形成很强的速度

横向变化, 盐根很陡, 各种倾角的断层分布丰富, 特
别是盐下陡峭的断裂. 图 4(b)为从盐丘速度模型上不

同深度拾取的两块非均质薄板, 两块板的速度横向

变化和地层倾角变化是不一样的. 图 4(c)为计算得到

的两块板的速度横向变化非均质谱, 其概率密度函

数的计算采用Δn=0.01 的采样间隔. 可见速度非均质

谱上有两个主要的谱分量, 一个“瘦”的位于 n=0.5,  

代表单一的盐丘岩性分布 ; 另一个“胖”的位于 n= 
0.75~1.0, 代表小尺度的岩性非均质分布. 假定这两

个谱分量的中心分别位于 n1 和 n2, 我们可以用下列

的高斯分布函数来拟合这些谱分量: 
2

1 1
2

1 1

( )
( ) exp

2π 2
C n n

p n
σ σ

⎛ ⎞−
= −⎜ ⎟⎜ ⎟

⎝ ⎠
 

2
2

2
2 2

( )
exp ,

2π 2
C n n

σ σ

⎛ ⎞−
+ −⎜⎜

⎝ ⎠

2 ⎟⎟             (3) 

其中, σ1 和σ2 分别表示两个谱分量的方差, 选择常数

C1 和 C2 使  对于具有多个谱分量的速

度非均质谱, 可以在方程(3)上继续累加多个高斯函

数来描述. 一般来说, 由于沉积环境有一定的稳定性, 

1

0
( )d 1.0.p n n =∫
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图 4 

(a) SEG/EAEG 盐丘速度模型; (b) 从盐丘速度模型上不同深度拾取的两块非均质薄板 Slab 1 和 Slab 2; (c) Slab 1 和 Slab 2 两块板的速度

横向变化非均质谱 

 
具有很大速度或很小速度的岩性为数较少, 其百分

率较低; 而具有中等速度的岩性为数很多, 百分率较

高. 因此, 地下介质的速度非均质谱理论上可以用高

斯分布函数来描述. 来自德国大陆深钻测井数据的

研究表明[26], 地下介质速度纵向变化非均质谱可以

近似地用高斯分布函数来拟合. 实际地下介质速度

横向变化非均质谱是否可以近似地用高斯分布函数

来拟合有待进一步的验证.  

图 5 为计算得到的两块薄板的梯度场 ( , )v x z∇ 、

地层倾角分布θ(x, z)和地层倾角变化非均质谱 q(θ), 
其角度分布概率密度函数的计算采用Δθ=1°的采样间

隔. 可见对于该盐丘模型而言, 也可以用高斯分布函

数来描述地层倾角非均质谱上各谱分量的分布.  

2  地震成像算子的频散分析和角谱函数 
前面我们把地下介质的地质非均质性分解为速

度横向变化非均质谱和地层倾角变化非均质谱, 这
种地质非均质的量化表征与地震成像算子无关. 对
地震探测而言, 地质的复杂性是相对的, 应该相对于

地震探测的能力来定义. 一般来说, 不同的成像算子

具有不同的宽带特性和成像精度. 最佳的地震成像

是指成像算子的宽带特性与地下介质的地质非均质

谱分布(即速度横向变化非均质谱和地层倾角变化非

均质谱)相互吻合, 即地质非均质谱上的大部分谱分

量位于成像算子的带通范围内, 以确保复杂构造成

像过程中所有介质分量被“照明”. 为了量化表征地震

成像算子的这种“照明”特征, 我们需要进行频散分析, 
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图 5 

(a) Slab 1 和 Slab 2 两块板的梯度场; (b) Slab 1 和 Slab 2 两块板的地层倾角分布; (c) Slab 1 和 Slab 2 两块板的地层倾角变化非均质谱 
 

将频散方程表示为角谱函数. 以往的研究表明, 地震

成像算子可以逐级构造, 其成像精度依赖于速度横

向变化和地震波传播角度. 本节中我们将重点研究

一类只用快速 Fourier变换(FFT)进行波动方程偏移的

地震成像算子, 这类成像算子包括相移(PS)、分裂步

(SSF)和一阶分离变量(SVSP1)等. 这些 Fourier 变换

成像算子具有相同算法结构和简单的频散关系, 但
不同计算效率和精度, 适应不同地质构造复杂程度. 
一般地说, 根据频散方程波动方程地震成像算子的

成像精度可以显示地表示为速度横向变化和传播角

变化的函数.  
频率-波数域的二维稳态谐波场可表示为 u(kx, z), 

z 为深度, kx 是关于水平方向 x 坐标的波数. 波场延拓

穿过一个从深度 z 到 z+Δz 的横向非均质薄板, 基于

Fourier 变换成像算子的波场延拓过程可统一表示为 

ˆ( , ) ( , ) exp( ),x xu k z z u k z ik zz+ Δ = Δ         (4) 

式中  k0 为背景波数k0=ω/v0, v0 为此薄板

中的最小地震速度, ω为角频率. 媒介波场 可

根据不同的Fourier变换成像算子取不同的表达方式. 
例如 , 相移法Fourier变换偏移有  

适用于速度横向不变的层状介质 . 基于分裂步

Fourier变换偏移

2 2 2
0 ,x zk k k+ =

ˆ( , )xu k z

ˆ( , ) ( , ),x xu k z u k z=

[28]的媒介波场可表示为 

0ˆ( , ) [ ( , ) exp( ( ( ) 1))],x xu k z FT u x z ik z n x= Δ −    (5) 

式中 FTx 为从 x→kx的正向 Fourier 变换. 该方法只适

用于弱的速度横向变化或较小的地层倾角, 其频散

关系由下式给出 
2 ( ( 1)) 1x zk k n 2 ,+ − − =             (6) 

式中 0/x xk k k= 和 0/ .z zk k k=  由上述频散关系可确

定分裂步成像算子的宽带特性.  
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对分裂步成像算子稍作改进可得到一类广义屏

(GSP)地震成像算子[29,25], 或者下列的一阶分离变量

Fourier变换成像算子[30~32], 其媒介波场可表示为 

1 0ˆ( , ) (1 ( )) [ ( , ) exp( ( ( ) 1))]x x Xu k z C k FT u x z ik z n x= − Δ −  

1 0( ) [ ( , ) exp( 2 ( ( ) 1))]x xC k FT u x z i k z n x+ Δ − ,   (7) 

式中一阶系数 C1(kx)是波数 kx 的函数, 但与折射率 n
无关. 上式的频散关系为 

22
2 1

2
1

( 1) 1 1,
1

x
x z

x

a k
k k n

b k

⎡ ⎛ ⎞
+ − − − =⎢ ⎥⎜ ⎟⎜ ⎟+⎢ ⎝ ⎠⎣

⎤

⎥⎦
     (8) 

式中常数 a1 和 b1 与折射率 n 无关. 根据上述频散关

系可以确定一阶分离变量 Fourier 变换成像算子的宽

带特性. 由方程(7)可知, 一阶分离变量 Fourier 变换

成像的计算过程与传统SSF成像方法相似, 二者所用

计算时间相差不多. 一阶分离变量 Fourier 变换成像

算子通过在两个分裂步之间作波数域线性插值来实

现波场延拓, 每延拓一层用三次 FFT, 比常规 SSF 地

震偏移多一次快速 Fourier 变换, 实现将常规 SSF 成

像算子推广适应强速度横向变化和陡倾角地层.  
对于强对比介质, 还可以采用精度更高的有限

差分(FD)与Fourier变换混合的方法, 如分裂步FD传

播算子 [33]、分裂步Padé解 [34]以及Fourier有限差分

(FFD)算子[35]. 这些混合的方法理论上容许更大传播

角度的波场延拓和比纯有限差分法更大的波场延拓

步长, 它们都具有相同形式的有理逼近频散方程 
2

2
2

1

( )
1 1

1 ( )

m
j x

z x
j

式中, 系数 aj(n)和 bj(n)是折射率的函数, 随横向速度

变化而变化. 可见, 分裂步 FD 混合算子包括背景相

移解(第一项)、分裂步校正项(第二项)和抛物校正项

(第三项). 第三项中 xk 和 n 的交叉偶合说明方程(9)不

是一种分离变量的表达式, 因此需要隐式有限差分

数值实施.  
我们利用相对相位差 1e δφ= − (δφ为波传播的相

位扰动)来表示波动方程地震成像的精度. 根据频散

方程(6), (8)和(9), 传播角θ、折射率 n 和地震成像精

度 e 三者的关系可以解析地表示为一种角谱函数, 然
后通过传播角和折射率的交汇图显示出来 . 例如 , 
SSF 地震成像算子的角谱函数可以表示为 

2 2

2
( 1)( 1) (1 )( ( 2 1) ( 1) )

cos .
(( 1) 1)

e n n n e e e
n e

θ
+ − + − + − + +

=
+ −

 

 (10) 
一个地震成像算子的角谱函数有两种表达方式. 一
种是θ=f(n), 即把传播角θ作为折射率 n 的函数进行绘

图; 另一种是δn=g(θ), 即把折射率的变化δn=1−n 作

为传播角θ的函数进行绘图. 图 6 比较了 3 种 Fourier
变换地震成像算子(SVSP1, GSP 和 SSF)在相对相位

差 e=5%精度下计算的角谱 f(n)和 g(θ)曲线. 可见, 
SVSP1 和 GSP 两种成像算子无论是对折射率或传播

角都具有较大的宽带特性. 在给定成像精度条件下, 
最佳的地震成像要求成像算子的角谱 f(n)和 g(θ)分别

“照明”速度横向变化非均质谱上和地层倾角非均质

谱上的所有主要谱分量. 
,

j x

a n k
k k n

b n k=
= − + − +

+
∑       (9) 

 

 
 

图 6  3 种地震成像算子(SVSP1, GSP 和 SSF)在相位相对误差 e=5%精度下的角谱 f(n)和 g(θ)曲线 
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3  地震成像过程：成像算子的角谱与地质
非均质谱的相干作用 

复杂构造的地震成像效果实质上取决于地震成

像算子的角谱(f (n)和  g(θ))与地下介质地质非均质谱

(p(n)和  q(θ))之间相消或相长的相互作用. 大部分地

震成像算子由于其平方根方程的数值逼近而不能全

局地兼顾所有的速度横向变化谱分量和地层倾角变

化谱分量. 当波场延拓穿过一块非均质板时, 成像算

子与地质非均质两种相互独立的谱分量之间的相干

作用是指在速度非均质谱和地层倾角非均质谱中 , 
那些位于成像算子角谱通放带内的地质非均质谱分

量将得到有效成像; 相反那些位于成像算子角谱通

放带外或被削弱的地质非均质谱分量其成像效果变

差.  
具体而言就是对于给定的成像精度, 有效的地

震成像要求成像算子的角谱 f(n)“照明”速度横向变化

非均质谱 p(n)上大部分的谱分量; 同时成像算子的角

谱 g(θ)通放地层倾角非均质谱 q(θ)上大部分的谱分量. 
上述速度横向变化和地层倾角这两种介质特性在成

像过程中是相互偶合在一起的, 为了量化表征这一

相互偶合作用过程的一致性, 我们定义如下的地震

成像效率 

( ) ( )1 1

0 0
* ( ) ( )d * ( ) ( )dn f n p n n g qθ ,η η η θ θ θ= = ∫ ∫   (11) 

式中ηn 和ηθ分别为成像算子对速度横向变化和地层

角度变化的成像效率. 因此, 与地震成像效率相对应

的地下介质变化的复杂系数可表示为ϕ=1−η, 实现对

地下复杂介质地震探测复杂性的定量评估.  
表 1 列出了根据方程(11)和 SVSP1, GSP 和 SSF 

3 种地震成像算子计算得到的图 1 中 3 块非均质板在

强和弱速度对比两种情况下的地震成像效率和地震

探测复杂系数. 可见, 随着速度对比和地层倾角的加

大, 非均质板变得越来越复杂, 其复杂系数取决于所

采用的地震成像算子. 表中量化表征地质复杂程度

的这些数字与直观的定性判断结果相一致.  
表 2 列出了根据 SVSP1, GSP 和 SSF 3 种地震成

像算子计算得到的图 4(b)所示非均质板 Slab 1和 Slab 
2 的地震成像效率和地震探测复杂系数. 可见, Slab 1
的速度横向变化成像效率略高于 Slab 2, 但其地层倾

角成像效率略低于 Slab 2. 这与两个板的地质非均质

谱上主分量的分布相吻合. 从图4(c)上可见, Slab 1的
速度横向变化非均质谱上非盐丘岩性分量分布在

n=0.75~1.0 之间, 其速度对比程度弱于 Slab 2 的非盐

丘岩性分量(分布在 n=0.65~0.8 之间). 在图 5(c)上, 
Slab 1 的地层倾角非均质谱带宽在θ=0°~65°左右, 略
宽于 Slab 2 的地层倾角变化(在θ=0°~50°左右). 因此, 
相对于 SVSP1, GSP 和 SSF 三种地震成像算子, Slab 1
的地质复杂性略高于 Slab 2. 整个地质模型的复杂 
性是其所有非均质板地震探测复杂系数的平均或累

加.  
 

表 1  由 3 种地震成像算子(SVSP1, GSP 和 SSF) 计算得到的图 1 中 3 块非均质板在强和弱速度对比两种情况下的地震

成像效率和地震探测复杂系数 a) 

 ηn ηq ϕ 
强速度对比 

SSF 0.452/0.453/0.452 1.0/1.0/0.026 0.548/0.547/0.988 
SVSP1 0.687/0.688/0.687 1.0/1.0/0.223 0.313/0.312/0.847 

GSP 0.696/0.696/0.696 1.0/1.0/0.540 0.304/0.304/0.624 
弱速度对比 

SSF 0.548/0.549/0.548 1.0/1.0/0.026 0.452/0.451/0.986 
SVSP1 0.717/0.717/0.717 1.0/1.0/0.223 0.283/0.283/0.840 

GSP 0.739/0.739/0.739 1.0/1.0/0.540 0.261/0.304/0.601 
 a) 表中用“/”分开的数据表示 Slab 1/ Slab 2/ Slab 3 
 

表 2  由 3 种地震成像算子(SVSP1, GSP 和 SSF) 计算得到的图 4(b)所示两块非均质板的地震成像效率 
和地震探测复杂系数 

Slab 1 ηn ηθ ϕ Slab 2 ηn ηθ ϕ 
SSF 0.393 0.431 0.831 SSF 0.291 0.437 0.873 

SVSP1 0.623 0.562 0.649 SVSP1 0.592 0.682 0.596 
GSP 0.653 0.578 0.623 GSP 0.622 0.683 0.575 
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4  地震偏移算例 
本文以 SEG/EAEG 盐丘模型叠后深度偏移为例

比较 SSF 和 GSP 两种成像算子对该盐丘模型成像的

复杂性, 据此, 提出一种不同精度成像算子联合应用

的地震成像策略. 图 4(a)所示的 SEG/EAEG盐丘模型

呈现很强的速度对比(薄板横向速度变化最大对比度

达n≈0.35)和陡倾角(地质界面最大倾角达70°). 模型

包含几个关键的成像目标, 用来测试各种偏移方法

的精度, 例如强速度对比下的陡峭盐丘根部(图 4(a)的
A 部位)、盐下陡峭反射界面(图 4(a)的 B 部位)、盐下

陡峭断面(图4(a)的C和D部位)、盐下水平反射界面(图
4(a)的 E 部位). 图 7 为采用 SSF(虚线)和 GSP(右边实

线)两种成像算子计算得到的 SEG/EAEG 盐丘模型各

个深度非均质薄板的速度横向变化地震成像效率. 可
见, 在深度 1500~2000 m 之间有少量的非均质薄板其 

 
图 7 

采用 SSF(虚线)和 GSP(右边实线)两种成像算子计算得到的

SEG/EAEG 盐丘模型各个深度非均质板的速度横向变化地震成像

效率曲线 

SSF 地震成像效率非常低, 甚至低于ηn=0.3 (左边垂

直实线). 严重破坏了 SSF 方法地震成像的整体效果. 
图 8 比较了 SSF 方法, GSP 方法和 SSF+GSP 联

合方法的盐丘模型叠后深度偏移结果. 地震偏移计

算是在一台 350 MHz 的 Pentium Ⅱ PC 机上实施的. 
SSF 偏移方法理论上只适用于弱速度对比介质或小

角度成像. 因此, 其盐丘根部的成像误差较大(粗黑

线为实际盐丘外形), 盐下复杂构造的成像效果也很

差, 反射层和断层偏移不到位, 偏移噪音严重, 特别

是底部的水平反射界面(E 部位)没有完全归位, 模型

其他部分的成像效果与实际模型基本吻合. GSP 成像

方法适用于强速度对比介质和大角度成像, 因此, 整
个盐丘和盐下复杂构造的成像都比较准确, 偏移噪

音明显削弱, 只是盐下B部位的陡峭反射界面和C部

位的陡峭断面没有出来, D 部位断面有所削弱. GSP
成像方法(CPU 计算时间为 1340 s)计算量比 SSF 方法

(CPU 计算时间为 1032 s)要大, 特别是三维地震成像

时要大几个数量级.  
在 SSF+GSP 联合方法偏移中, 对于介于深度

1500~2000 m之间的严重破坏SSF偏移整体效果的少

量薄板(见图 8(c)), 由于其 SSF 地震成像效率非常低

(图 7上ηn<0.3的虚线部分)而采用GSP方法进行偏移, 
其他大部分薄板仍然采用 SSF 方法进行偏移 . 
SSF+GSP 联合偏移结果如图 8(d)所示, 可见除盐丘

内部局部的偏移噪音外 , 其他部位的成像效果    
与 GSP 偏移结果(图 8(b))基本一致, 而计算量要小得

多.  

5  结论 
虽然各种地震成像方法的研究和技术发展已相

当成熟并得到广泛的应用, 在工业化应用中对实际

的地震数据选择一种适应其地质复杂性的最佳成像

方法仍然有相当的难度. 研究发展一种基于所选择

的地震成像算子来定量评估地下复杂构造地质复杂

性的方法是解决问题的关键所在. 一般来说, 复杂构

造地震成像的品质取决于成像算子与地下复杂构造

地质非均质谱的相干作用结果. 最佳的成像效果往

往是成像算子角谱的宽带特性与复杂构造介质的地

质非均质谱(在横向速度变化和地层角度变化两个方

面)分布相一致, 即地质非均质谱上大部分谱分量位

于成像算子角谱的通带范围内.
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图 8  SSF 方法(a)、GSP 方法(b)和 SSF+GSP 联合方法(d)盐丘模型叠后深度偏移结果 

联合方法偏移中对于 SSF 方法成像效率非常低(ηn<0.3)的介于深度 1500~2000 m 之间的少量薄板(c)采用 GSP 方法偏移, 而其他大部分 
薄板采用 SSF 方法偏移 

 
本文中, 我们首先利用统计的方法从地质的角

度定量表征地下复杂地质构造的非均质变化, 即复

杂构造介质的横向速度变化非均质谱 p(n)和地层角

度变化非均质谱 q(θ). 这些表征复杂构造复杂性的谱

函数只有地质意义, 与地震探测方法和技术无关. 地
质的复杂性是相对的, 应该相对于地震探测的能力

来定义. 为了量化表征地震成像算子的探测能力, 我
们从成像算子的频散方程出发, 通过构造角谱函数

将其成像精度表示为地下横向速度变化和地震波传

播角度变化的函数. 这样, 一个地震成像算子的角谱

函数有两种表达方式, 一种是θ = f(n), 把传播角θ作
为折射率 n 的函数进行绘图; 另一种是δn=g(θ), 即把

折射率变化δn=1−n 作为传播角θ的函数进行绘图.  
在给定成像精度条件下, 最佳的地震成像要求

成像算子的角谱 f(n)和 g(θ)分别“照明”速度横向变化

非均质谱上和地层倾角非均质谱上的所有主要谱分

量. 将地震成像算子的角谱 f(n)和 g(θ)分别与复杂构

造介质的横向速度变化非均质谱 p(n)和地层角度变

化非均质谱 q(θ)作点积来定义该成像算子对给定地

区复杂构造介质的成像效率η, 从而实现定量表征地

震成像中成像算子与地下复杂构造地质非均质谱的

相干作用过程. 成像效率η越大, 说明地震波的探测

能力越强, 复杂构造的地质复杂性就越小. 因此, 与
地震成像效率相对应的地下介质变化的复杂系数可

定义为ϕ=1−η, 从而实现对地下复杂介质地震探测复

杂性的定量评估. 地下探测目标的复杂系数ϕ是评估

复杂构造地震成像效率和品质的重要指标.  
到目前为止, 有关地质复杂性定量评估的研究

很少, 评价的方法可能会有多种. 地下复杂构造的详

细结构是地震探测的最终目标, 不可能精确得到. 因
此, 本文提出的方法由于需要事先从地震剖面上识

别出地下复杂构造大致形态而成为一种近似的方法. 
总之, 在该研究领域的各种尝试都是有益的, 具有重

要的理论意义和实用价值, 对复杂构造成像、偏移速

度分析和油气储层综合评价及其风险评估等将产生

深远影响.  
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