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摘要　中国大陆中西部乃至全球造山带普遍具有复杂地壳结构．随着矿产资源勘探和深部探测研究的深入，探测

造山带及盆山耦合区下方地壳精细结构正逐渐成为当前面临的巨大挑战．人工源深地震测深方法正越来越清晰地

揭示出不同构造域地壳速度结构的基本特征，然而传统的层状结构模型参数化方法难以准确描述复杂地质模型，

通常情况下多忽略速度结构的精细间断面且采用层边界平滑处理，难以满足地壳精细结构成像的发展要求．针对

上述困难，本文采用最近发展的块状结构建模方案构建三维复杂地壳模型，基于逐段迭代射线追踪正演走时计算

方法，推导了走时对三角形界面深度以及网格速度的偏导数，开展了非线性共轭梯度走时反演方法研究．发展了利

用直达波和反射波等多震相走时数据对界面深度和网格速度的多参数联合反演方法，并引入不同种类震相数据的

权系数和不同类型参数偏导数归一化的方法．数值算例表明，基于块状结构的非线性共轭梯度走时反演方法适用

于复杂地壳结构模型，在利用人工源走时数据反演复杂地壳精细结构领域具有良好的应用前景．

关键词　地壳结构；走时反演；块状建模；射线追踪；非线性共轭梯度
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１　引言

全球造山带及中国大陆西部盆山结合带普遍具

有丰富的资源勘探前景，同时这些构造带域由于板

块拼贴和碰撞作用往往具有复杂地壳结构．自２０世

纪５０年代以来，人们将地震探测技术广泛应用于研

究洋脊、造山带、克拉通和盆山结合带等不同构造区

域的壳幔几何结构和物理属性，越来越清晰地揭示

出大型速度间断面和地质体的展布形态和基本特征

（Ｔｈｙｂｏｅｔａｌ．，２０１３；Ｐｒｏｄｅｈｌｅｔａｌ．，２０１３），建立

起更加精细的区域地震学参考模型（Ｔｅｎｇｅｔａｌ．，

２０１３，２０１４；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２０１４），为认识全球壳幔

分界面（Ｍｏｈｏ）的展布形态和典型构造域地壳结构

的基本特征提供了重要约束．

人工源宽角反射／折射地震探测（或深地震测

深）是研究地壳速度结构的重要途径．自２０世纪８０

年代以来，国内外专家已发展了一系列宽角反射／折

射资料处理方法，并使之适应于复杂非均匀层状介

质，旨在解决运动学（走时）和动力学射线（振幅）计

算问题，以获得地壳速度结构等．当前，人工源宽角

地震观测以二维剖面为主．二维地震剖面资料的处

理方法主要包括以Ｓｅｉｓ８Ｘ系列软件为代表的正演

走时拟合 （̌Ｃｅｒｖｅｎｅｔａｌ．，１９８８；̌Ｃｅｒｖｅｎ，２００１；

徐涛等，２０１４，Ｘｕｅｔａｌ．，２０１５）和以Ｒａｙｉｎｖｒ为代

表的走时反演（ＺｅｌｔａｎｄＳｍｉｔｈ，１９９２；Ｚｈａｎｇｅｔ

ａｌ．，２０１３）．三维宽角地震资料处理方法，主要包括

利用初至波走时数据，基于离散介质程函方程数值

解并反演上地壳结构的有限差分成像方法（Ｖｉｄａｌｅ，

１９９０；Ｈｏｌｅ，１９９２；ＺｅｌｔａｎｄＢａｒｔｏｎ，１９９８；赵烽帆

等，２０１４ａ），以及基于连续介质射线理论的走时反

演方法（ＧａｊｅｗｓｋｉａｎｄＰｅｎ̌ｃíｋ，１９８８；Ｒａｗｌｉｎｓｏｎｅｔ

ａｌ．，２００１；̌Ｃｅｒｖｅｎ，２００１；Ｐｅｎ̌ｃíｋａｎｄＣ̌ｅｒｖｅｎ，

２００２）．后者以Ａｎｒａｙ９５软件为代表，能适用于三维

各向同性或各向异性介质（ＧａｊｅｗｓｋｉａｎｄＰｅｎ̌ｃíｋ，

１９８８）以及复杂层状结构和块状结构的地震射线方

法研究（̌ＣｅｒｖｅｎａｎｄＤｅＣａｓｔｒｏ，１９９３；Ｐｅｎ̌ｃíｋａｎｄ

Ｃ̌ｅｒｖｅｎ，２００２）．例如，ＣＥＬＥＢＲＡＴＩＯＮ２０００实验

（Ｇｕｔｅｒｃｈｅｔａｌ．，２００３），在中欧地区采集了多条二

维观测剖面的人工源地震资料（Ｓ
′
ｒｏｄａｅｔａｌ．，２００６；

Ｈｒｕｂｃｏｖａｅｔａｌ．，２００８），同时开展了部分三维壳幔

结构成像研究（Ｍａｌｉｎｏｗｓｋｉｅｔａｌ．，２００８，２００９），并
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在反演过程中通过逐步增加偏移距范围来约束模型

的不同深度和逐步减小模型划分单元来获得更优

解，以及开展直达波、反射波震相走时联合反演等．

人工源宽角反射／折射地震探测资料的处理方

法主要基于射线理论，模型参数化方法多采用层状

结构模型 （̌Ｃｅｒｖｅｎｅｔａｌ．，１９８８；̌Ｃｅｒｖｅｎ，２００１；

ＧａｊｅｗｓｋｉａｎｄＰｅｎ̌ｃíｋ，１９８８；ＺｅｌｔａｎｄＳｍｉｔｈ，１９９２；

Ｒａｗｌｉｎｓｏｎｅｔａｌ．，２００１；周龙泉等，２００６）．例如，

Ｒａｗｌｉｎｓｏｎ等（２００１）提出的三维宽角地震资料走时

反演方法，虽然可以实现速度和界面的联合反演，但

却仍然局限于相对简单的层状结构模型．层状结构

模型简单，正演射线追踪计算以及走时反演方便，在

人工源地震资料处理过程中占据重要的位置．但是

层状结构模型参数化方法往往忽略壳内速度结构的

精细间断面且采用层边界平滑处理，难以准确地描

述复杂地质模型，无法满足地壳精细结构成像的发

展要求．因此，发展复杂地壳结构的模型参数化方

法，以及该基础上的射线正演及走时反演方法对于

实现精细地壳结构成像有重要意义．

针对上述问题，我们提出了块状结构建模方案，

并采用三角形网格化描述地质界面，理论上可以描

述任意复杂地质模型（徐涛等，２００４；Ｘｕｅｔａｌ．，

２００６，２０１０，２０１４）；发展了逐段迭代射线追踪方法

（Ｘｕｅｔａｌ．，２００６，２０１０，２０１４；李飞等，２０１３），从

而高效地计算直达波、反射波等震相走时．该方法首

先应用在石油地震勘探领域，在复杂地壳结构成像

领域有良好的应用前景．

本文在块状模型基础上，发展了利用直达波和

反射波等多震相走时对界面深度和网格速度的多参

数联合反演方法，通过非线性共轭梯度反演，实现复

杂地壳速度结构走时反演．

２　模型参数化

２．１　块状结构模型

针对层状结构很难描述复杂地质体的问题，本

文采用块状结构建模方案，即三维地质体被看作是

由大小不等、形状各异的地质块体组成的集合体，结

合曲面三角形网格来描述地质界面，理论上可以构

建任意复杂地质模型（徐涛等，２００４；Ｘｕｅｔａｌ．，

２００６，２００８，２０１０，２０１４；李飞等，２０１３），图１为块

状结构构建伸展盆地中的堑垒构造，模型由１８个地

质块构成，６６７６个曲面三角形构建模型界面，三角

形由２７００个离散点来控制．为了克服三角形面片法

向量方向的不连续导致地震射线路径的畸变，我们

重新定义三角形顶点的法向量，并由此重定义界面

任意点的法向量，使得法向量的方向在整个界面上

是光滑连续的（徐涛等，２００４；Ｘｕｅｔａｌ．，２００６，２０１０，

２０１４）．

２．２　非均匀速度结构分布

块状结构模型实质为分块连续介质，不同块体

之间的分界面为速度间断面．根据实际地质情况以

及研究的需要，可以在不同块体内分别定义均匀、非

均匀、各向异性等不同介质．对于常见的非均匀介

质，给定一组矩形离散网格节点，我们通过三线性插

值方法来获得任意点的速度（Ｚｈａｏｅｔａｌ．，１９９２，

１９９４；李飞等，２０１３；Ｘｕｅｔａｌ．，２０１４）．如图２所

示，对于某块体内部的任意点犘，首先找到该点所在

矩形网格，并由周围８个节点位置处的速度三线性

插值获得犘点的速度：

图１　块状结构构建三维复杂堑垒构造地质模型

（ａ）模型由不同的地质块组成；（ｂ）界面由三角形面片拼接而成．

Ｆｉｇ．１　３ＤＣｏｍｐｌｅｘｈｏｒｓｔａｎｄｇｒａｂｅｎｓｔｒｕｃｔｕｒｅｍｏｄｅｌｃｏｎｓｔｒｕｃｔｅｄｂｙｂｌｏｃｋｍｏｄｅｌｉｎｇ

（ａ）Ｍｏｄｅｌｃｏｍｐｏｓｅｄｏｆｄｉｆｆｅｒｅｎｔｂｌｏｃｋｓ；（ｂ）Ｔｒｉａｎｇｕｌａｔｅｄｉｎｔｅｒｆａｃｅｓ．
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　４期 俞贵平等：三维复杂地壳结构非线性走时反演

狏（狓，狔，狕）＝∑
１

犾＝０
∑
１

犿＝０
∑
１

狀＝０

狏（犻＋犾，犼＋犿，犽＋狀）１－
狓－狓犻＋犾
狓犻＋１－狓（ ）

犻

１－
狔－狔犼＋犿

狔犼＋１－狔（ ）
犼

１－
狕－狕犽＋狀
狕犽＋１－狕（ ）

犽

， （１）

式中，狏（犻＋犾，犼＋犿，犽＋狀）分别代表８个节点的速度

值；狓犻，狔犼，狕犽 分别为矩形速度网格在狓，狔，狕三个方

向的位置坐标．

图２　基于矩形网格的三线性速度插值

Ｆｉｇ．２　Ｔｒｉｌｉｎｅａｒｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｔｅｒｐｏｌａｔｉｏｎｂａｓｅｄ

ｏｎｒｅｃｔａｎｇｕｌａｒｇｒｉｄｓ

３　射线追踪

Ｕｍ和Ｔｈｕｒｂｅｒ（１９８７）提出了伪弯曲法射线追

踪，用于解决连续介质中的两点射线追踪问题，但却

无法适应存在强速度间断面的情况．我们提出了逐

段迭代射线追踪方法，用来追踪存在强速度间断面

的模型（Ｘｕｅｔａｌ．，２００６，２０１０，２０１４）．该方法属于

弯曲法，在扰动修正路径点的过程中，对落在块体内

部或界面上的路径点，采用一阶显式扰动修正的方

案，修正公式分别如３．１节和３．２节所示．

３．１　块体内部路径点的修正

我们采用伪弯曲法（ＵｍａｎｄＴｈｕｒｂｅｒ，１９８７）

对位于块体内部的射线路径点进行修正，如图３所

示．对于连续的三个路径点，固定起始点犘犽－１和终

止点犘犽＋１，中间点犘犽 的修正包括方向向量狀和距

离犚 两个参数的修正：

狀′＝

Δ

犘犽
犞－

Δ

犘犽
犞·（狓犽＋１－狓犽－１［ ］） 狓犽＋１－狓犽－１

狓犽＋１－狓犽－１
２
，

狀＝
狀′

狘狀′狘
，

犚＝－
犮犞ｍｉｄ＋１

４犮狀·

Δ

犘
ｍｉｄ
犞
＋

（犮犞ｍｉｄ＋１）
２

（４犮狀·

Δ

犘
ｍｉｄ
犞）２

＋
犔２

２犮犞槡 ｍｉｄ

，

（２）

其中，

Δ

犘犽
犞 为中间路径点犘犽 处的速度梯度向量，

犞ｍｉｄ为起始点和终止点的中间点犘ｍｉｄ处的速度值，

图３　伪弯曲法修正落在介质内部的中间点示意图

Ｆｉｇ．３　Ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｍｉｄｐｏｉｎｔｍｏｄｉｆｉｃａｔｉｏｎｏｆ

ｐｓｅｕｄｏｂｅｎｄｉｎｇｍｅｔｈｏｄｗｈｅｎｔｈｅｍｉｄｐｏｉｎｔｉｓ

ｉｎｓｉｄｅａｍｅｄｉｕｍ

Δ

犘
ｍｉｄ
犞 为中点犘ｍｉｄ处的速度梯度向量．

３．２　界面上路径点的修正

采用逐段迭代法对界面上的路径点进行修正，

如图４所示．界面两侧为非均匀速度分布，我们采用

一阶显式近似修正公式．对于连续的三个路径点

犘犽－１，犘犽，犘犽＋１，其中犘犽 是界面上的路径点，犘犽－１和

犘犽＋１分别为界面两侧的路径点，固定起始点和终止

点，则射线路径走时犜 是中间点的函数，可以近似

表示为

　　犜＝ 狓犽－狓犽－１ （１／狏０＋１／狏１）／２

＋ 狓犽＋１－狓犽 （１／狏２＋１／狏３）／２， （３）

图４　逐段迭代法修正落在界面上的中间点示意图

Ｆｉｇ．４　Ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｍｉｄｐｏｉｎｔｍｏｄｉｆｉｃａｔｉｏｎｏｆｓｅｇｍｅｎｔａｌｌｙ

ｉｔｅｒａｔｉｖｅｍｅｔｈｏｄｗｈｅｎｔｈｅｍｉｄｐｏｉｎｔｉｓｌｏｃａｔｅｄｏｎａｎｉｎｔｅｒｆａｃｅ

其中狏０ 和狏３ 分别为起始点和终止点处的速度，狏１

和狏２ 为界面中间点两侧的速度．

根据稳定走时原理，修正后的中间点位置处，满

足地震波走时对空间位置的偏导数为零，即

　
犜

ξ （ξ＝ξ＋Δξ，η＝η＋Δη）
＝０，

犜

η （ξ＝ξ＋Δξ，η＝η＋Δη）
＝０，（４）

对（４）式进行泰勒展开并保留一阶小量，最终可以得

到中间路径点的一阶修正量
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　Δξ＝
犝１３犝２２－犝２３犝１２
犝１１犝２２－犝１２犝２１

，Δη＝
犝１１犝２３－犝２１犝１３
犝１１犝２２－犝１２犝２１

，

（５）

其中，犝犻犼的具体表达式详见相关射线追踪方法研究

（李飞等，２０１３；Ｘｕｅｔａｌ．，２０１４）．

４　非线性共轭梯度走时反演

４．１　非线性共轭梯度方法

反演思路为采用ＰＲＰ（ＰｏｌａｋＲｉｂｉèｒｅＰｏｌｙａｋ）

型非线性共轭梯度法求解带约束的阻尼最小二乘问

题，并建立如下目标函数：

　Ψ（犿）＝
１

２
［（犵（犿）－犱ｏｂｓ）Ｔ犆－１ｄ （犵（犿）－犱ｏｂｓ）

＋λ（犿－犿ｐ）
Ｔ犆

－１

ｍ
（犿－犿ｐ）］， （６）

其中，犵（犿）和犱ｏｂｓ分别为理论计算的走时数据和实

际观测的走时数据；λ为正则化参数，一般为正值并

随着迭代次数的增加而减小；犿ｐ 为先验模型参数，

犆ｄ和犆ｍ 分别为估计的数据和模型协方差矩阵．相

应的Ｊａｃｏｂｉａｎ矩阵和近似Ｈｅｓｓｉａｎ矩阵形式如下：

犌
（犻）
＝
犵（犿）

犿 犿＝犿
（犻）
，

犎
（犻）
＝

２
Ψ（犿）

犿
２

犿＝犿
（犻）
＝犌

（犻）Ｔ犆
－１

ｄ犌
（犻）
＋λ犆

－１

ｍ
，

（７）

其中，矩阵犌的维数为（犕１＋犕２）×（犖１＋犖２），犕１

和犕２ 分别为直达波和反射波震相的射线数，犖１ 和

犖２ 分别为速度网格和界面顶点的参数个数．

非线性共轭梯度反演流程可以归纳如下：

（１）令犻＝０，计算目标函数的梯度γ
（犻）和下降方向

狌
（犻），如果梯度向量 ‖γ

（犻）
‖ ＜ε，则迭代结束，其中

　　γ
（犻）
＝

Δ

Ψ（犿）犿＝犿
（犻）
＝犿
ｐ

＝犌
（犻）Ｔ犆

－１

ｄ
（犵（犿）－犱ｏｂｓ）犿＝犿

（犻）
＝犿
ｐ
， （８）

　　狌
（犻）
＝－γ

（犻）． （９）

（２）计算步长α
（犻），使得目标函数 Ψ（犿

（犻）
＋

α
（犻）狌

（犻））下降，定义狏
（犻）
＝犌

（犻）狌
（犻），有

α
（犻）
＝－

γ
（犻）Ｔ狌

（犻）

狌
（犻）Ｔ犎狌

（犻）＝－
γ
（犻）Ｔ狌

（犻）

狏
（犻）Ｔ犆

－１

ｄ狏
（犻）
＋λ狌

（犻）Ｔ犆
－１

ｍ狌
（犻）
．

（１０）

（３）更新模型参数

犿
（犻＋１）

＝犿
（犻）
＋α

（犻）狌
（犻）． （１１）

　　（４）计算新的梯度向量γ
（犻＋１），并判断是否满足

‖γ
（犻＋１）
‖ ＜ε，满足则退出循环，其中

γ
（犻＋１）

＝

Δ

Ψ（犿）狘犿＝犿（犻＋１）＝犌
（犻＋１）Ｔ犆

－１

ｄ
（犵（犿）－犱ｏｂｓ）

＋λ犆
－１

ｍ
（犿－犿ｐ）狘犿＝犿（犻＋１）． （１２）

（５）更新ＰＲＰ型共轭梯度参数

β
（犻＋１）

＝
γ
（犻＋１）Ｔ（γ

（犻＋１）
－γ

（犻））

γ
（犻）Ｔ
γ
（犻） ． （１３）

　　（６）更新下降方向

狌
（犻＋１）

＝－γ
（犻＋１）
＋β

（犻＋１）狌
（犻）． （１４）

　　（７）判断狌
（犻＋１）Ｔ
γ
（犻＋１）
≥０或犻＝犕 是否成立（犕

为待反演参数的总个数），若其中一项或两项均成立

则转步骤（８），否则转步骤（９）；

（８）更新下降方向（也可根据实际情况提前重

置搜索方向为负梯度方向）

狌
（犻＋１）

＝－γ
（犻＋１）． （１５）

　　（９）犻＝犻＋１，转步骤（２）．

４．２　偏导数矩阵

反演过程中，构建Ｊａｃｏｂｉａｎ矩阵需计算射线走

时对界面三角形节点位置坐标以及矩形网格节点速

度的偏导数（ＺｅｌｔａｎｄＳｍｉｔｈ，１９９２；Ｒａｗｌｉｎｓｏｎｅｔ

ａｌ．，２００１；周龙泉等，２００６；白超英等，２０１１；黄国

娇和白超英，２０１３；Ｌｉｅｔａｌ．，２０１４）．

（１）走时对三角形节点深度的偏导数

在界面深度反演时，本文固定界面三角形节点

的狓和狔坐标，只反演狕坐标一个参数．走时对界面

节点深度偏导数一般化为三个部分（ＺｅｌｔａｎｄＳｍｉｔｈ，

１９９２；Ｒａｗｌｉｎｓｏｎｅｔａｌ．，２００１）

狋犻

狕犼
＝
ｄ狋犻
ｄ犺ｉｎｔ

ｄ犺ｉｎｔ
ｄ狕ｉｎｔ

狕ｉｎｔ

狕犼
， （１６）

其中，狕犼为界面节点深度，犺ｉｎｔ为路径点处垂直于界

面的位移，狕ｉｎｔ为路径点的深度，如图５所示．

考虑到本研究模型界面采用的是三角网格，具

体的偏导数公式（Ｌｉｅｔａｌ．，２０１４）可以化为

　
狋犻

狕犼
＝
犠犽·犠狀

狏１
－
犠犽＋１·犠狀

狏（ ）
２

犠狋·犠狕

犠狋·犠狀

狌犾， （１７）

其中，犘犽－１，犘犽，犘犽＋１分别为射线路径上连续的三个

路径点，犘犽 为落在三角形犃犼－１犃犼犃犼＋１上的中间路

径点；狌犾 为犘犽 点在三角形犃犼－１犃犼犃犼＋１中的面积坐

标（Ｘｕｅｔａｌ．，２００６）；犠狕 为犣 轴方向向量，犠狋为垂

直平面三角形的法向量，犠狀 为犘犽 点处重新定义的

法向量（Ｘｕｅｔａｌ．，２００６）．一般情况下，犠狀 和犠狋方

向不一定相同，犠犽 和犠犽＋１分别为射线入射方向和

出射方向的单位向量．

（２）走时对网格节点速度的偏导数

沿着射线路径犔，走时狋为慢度（速度倒数）沿

射线轨迹的积分，其离散的近似表达式为

狋＝∑
犖－１

犽＝１

犾
（犽）

２

１

狏
（犽）＋

１

狏
（犽＋１（ ）） ， （１８）
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图５　走时对三角界面节点深度的偏导数示意图

Ｆｉｇ．５　Ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｃａｌｃｕｌａｔｉｏｎｏｆｔｒａｖｅｌｔｉｍｅｄｅｒｉｖａｔｉｖｅｗｉｔｈｒｅｓｐｅｃｔｔｏｒｅｆｌｅｃｔｏｒｄｅｐｔｈｃｈａｎｇｅ

其中，狏
（犽）和狏

（犽＋１）为离散射线路径段（直线）的起始

点和终止点处的速度．则走时对网格节点速度的偏

导数为

　
狋犻

狏犼
＝∑

犖－１

犽＝１

－
犾
（犽）
犻

２

１

狏
（犽）
２

狏
（犽）

狏犼
＋

１

狏
（犽＋１）

２

狏
（犽＋１）

狏（ ）
犼

，

（１９）

或者

　
狋犻

狏犼
＝∑

犖－１

犽＝１

－
犾
（犽）
犻

２

１

狏
（犽）
２β
（犽）
犻 ＋

１

狏
（犽＋１）

２β
（犽＋１）（ ）犻 ． （２０）

假定某路径点犘
（犽）（狓，狔，狕）的速度值为狏

（犽），周

围是８个网格速度点，如图２所示．根据线性插值速

度分布定义（式（１）），则式（２１）中，除射线路径点

犘
（犽）周围的８个节点以外，路径点速度狏

（犽）对网格节

点速度的偏导数β
（犽）

犻
为零，即

β
（犽）

犻 ＝β
（犽）

犻
（狌，狏，狑）＝

１－
狓－狓狌

０＋犾

狓狌
０＋１－狓狌

（ ）
０

１－
狔－狔狏

０＋犿

狔狏
０＋１－狔狏

（ ）
０

１－
狕－狕狑

０＋狀

狕狑
０＋１－狕狑

（ ）
０

，

ｉｆ　狌＝狌０＋犾，狏＝狏０＋犿，狑＝狑０＋狀

０，

烅

烄

烆 ｅｌｓｅ

（２１）

其中，犾＝０，１；犿＝０，１；狀＝０，１．

４．３　联合反演中不同类型偏导数间的平衡

开展多震相走时联合反演，可以有效提高反演

结果的分辨率（田有等，２００９；Ｂａｉｅｔａｌ．，２０１０；白

超英等，２０１１；Ｈｕａｎｇｅｔａｌ．，２０１２；黄国娇和白超

英，２０１３）．如果各震相走时偏导数权重一致，由于

不同震相的走时拾取误差和射线覆盖区域不同，会

导致模型空间收敛不均衡，影响整体的收敛精度和

速度．因此，需要对不同震相的走时偏导数给以不同

的权重（白超英等，２０１１），从而保证迭代收敛的均

衡性．本文在直达波和反射波联合反演速度结构时，

保持反射波走时偏导数不变，通过调整直达波走时

偏导数的权系数（０～１）来获得最佳方案．

与多震相走时联合反演相比，速度和界面等多

参数联合反演的实现通常是比较困难的．难点主要

有两个方面．一是联合反演导致参数增加，反演难度

整体上升，且界面反演依赖的反射波射线路径对界

面形态非常敏感，易出现射线覆盖的阴影区，多解性

强．二是如何实现偏导数矩阵中走时对界面深度偏

导数和走时对速度偏导数的平衡，从而确保收敛方

向不会一致地收敛到偏导数矩阵中系数大的一方．

本文对界面深度偏导数乘以因子ω，从而保证偏导

数矩阵中走时关于速度的偏导数和走时关于界面深

度的偏导数在总值上相当（ＭｃＣａｕｇｈｅｙａｎｄＳｉｎｇｈ，

１９９７），其中ω的表达式为：

ω＝
∑
犛

犻＝１
∑

犖
１

犼＝１

犃犻犼

∑
犛

犻＝１
∑

犖
２

犼＝１

犅犻槡 犼

， （２２）

式中，犃犻犼表示第犻条射线对第犼个网格速度的走时

偏导数，犅犻犼表示第犻条射线对第犼个界面顶点深度

的走时偏导数，犛表示总射线数，犖１ 和 犖２ 分别表

示待反演的速度参数和界面深度参数的个数．
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５　数值试验

为了验证本文反演方法的有效性，我们开展了

三维体波走时反演数值模拟试验，并采用检测板来

检验反演结果的精度．反演过程中增加了模型空间

约束：犿ｐ－Δ犿ｍａｘ≤犿ｎｅｗ≤犿ｐ＋Δ犿ｍａｘ，其中，犿ｐ为

初始模型参数，犿ｎｅｗ 为迭代更新后的模型参数，

Δ犿ｍａｘ即为约束值的大小．对射线覆盖较差的区域，

增加约束可以保证反演结果的合理性．速度结构反

演时，检测板的速度扰动值均为±２００ｍ·ｓ－１，故速

度约束值取２００ｍ·ｓ－１；界面深度反演时，理论模型

的起伏界面与初始水平界面的深度差范围为±３ｋｍ，

故深度约束值取３ｋｍ．以下各模型的地表面均为水

平面，模型尺度、速度网格和界面顶点划分等基本参

数详见表１．

在速度检测板恢复实验中，理论速度模型由常

梯度速度加正负相间的速度扰动构成，初始速度模

型设置为常梯度模型．其中常梯度模型横向速度均

匀，纵向速度随深度增加线性递增，各常梯度模型的

速度区间详见表１．值得指出的是，由于地层互切模

型 Ｍｏｄｅｌ３只反演第二层速度结构，故表１给出的

是第二层介质的速度和界面参数，其他模型均为单

层模型，各单层的速度或界面参数详见表１；在

Ｍｏｄｅｌ１ｂ中，为了提高对异常边缘的精细刻画能

力，检测板是密集网格剖分下以多个节点（２×２×１）

为单位的正负扰动，相应图件做了插值处理，其他模

型的检测板均是以单个网格节点（１×１×１）为单位

的正负扰动，为直观展示反演后检测板的恢复程度，

作图时均未做插值处理．

５．１　速度结构反演

（１）直达波反演

直达波震相通常表现为初至波震相，在地壳结

构成像中具有重要地位．为合理检验反演算法的可

行性，采用理想固定观测系统（炮点位于地下狕＝

－４５ｋｍ，接收器位于地表）以减少对反演结果的影

响，并以 Ｍｏｄｅｌ１ａ（图６ｂ）和 Ｍｏｄｅｌ１ｂ（图６ｂ）为例，

开展了直达波反演速度分辨率测试试验．Ｍｏｄｅｌ１ａ

和 Ｍｏｄｅｌ１ｂ的模型尺度、观测系统和初始模型均相

同，但网格划分和检测板形态不同，有关参数详见表１．

Ｍｏｄｅｌ１ａ的反演结果如图６ｅ、６ｆ所示．检测板

中间恢复良好，由中心向外围逐渐模糊，恢复程度与

射线覆盖次数和射线的方位角宽度呈正相关，说明

所采用的正、反演方法是有效的．在以单个网格节点

为单位的正负扰动检测板模型中，Ｍｏｄｅｌ１ａ的速度

网格分辨率已达到最高（９×９×７），由于射线覆盖有

限，继续增加网格点密度，检测板将无法恢复．在实

际工作中，为提高对异常边缘的精细刻画能力，通常

会进一步加密网格点，并开展以多个网格节点为单

位的正负扰动检测板试验．为此，我们设计了以２×

２×１个网格节点为单位的正负扰动检测板模型

Ｍｏｄｅｌ１ｂ，反演结果如图６ｉ、６ｊ所示，检测板整体恢

复良好，但收敛速度和精度均有下降．该方案适用于

速度变化平稳、异常区块较大的情况，但对于速度变

化剧烈的复杂结构，以单个网格节点为单位的正负

扰动检测板试验仍然是最可靠的．

上述反问题，通常由于缺少对误差或模型的认

识，可能同时存在超定或欠定方面的问题，即表现为

混定问题．对于射线覆盖较差的网格边缘，可以考虑

单独设置较大的网格来提高反演结果的可靠性和稳

定性．网格大小的设计需要综合考虑射线覆盖次数

和模型的复杂程度，其中射线覆盖情况决定了反演

结果的分辨率．

（２）多震相联合反演

我们以 Ｍｏｄｅｌ２ａ（图７ａ）为例，在直达波或反射

波独立反演速度结构的基础上，开展了多震相走时

表１　三维体波走时反演模型参数

犜犪犫犾犲１　犕狅犱犲犾狆犪狉犪犿犲狋犲狉狊犻狀３犇犫狅犱狔狑犪狏犲狋狉犪狏犲犾狋犻犿犲犻狀狏犲狉狊犻狅狀

模型 模型尺度（ｋｍ）
速度网格

狀狓·狀狔·狀狕

界面顶点

狀狓·狀狔

界面深度区间

（ｋｍ）

常梯度模型速度区间

（ｍ·ｓ－１）
迭代次数

Ｍｏｄｅｌ１ａ ５０×５０×４５ ９×９×７ － － ４０００～５０００ ２０

Ｍｏｄｅｌ１ｂ ５０×５０×４５ １４×１４×７ － － ４０００～５０００ ２０

Ｍｏｄｅｌ２ａ １５０×１５０×４５ ９×９×５ － ４５ ３４００～５０００ ２０

Ｍｏｄｅｌ２ｂ １５０×１５０×４５ － １２×９ ３９～４５ ３４００～５０００ ２０

Ｍｏｄｅｌ２ｃ １５０×１５０×４５ ７×７×５ ６×６ ３９～４５ ４２００～５０００ ５０

Ｍｏｄｅｌ３ ５０×５０×３０ ９×９×７ － １０～２７．５ ４２００～６０００ ５０
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图６　直达波反演速度结构分辨率测试

（ａ）均匀观测系统平面分布图（炮点数９×９，接收器数８×８），其中蓝色五角星表示炮点，红色三角形表示接收器，炮点位于狕＝

－４５ｋｍ，接收器位于地表，灰色虚线表示速度网格线；（ｂ）两炮激发时，初始模型直达波射线路径．Ｍｏｄｅｌ１ａ检测板在狕＝－２２．５ｋｍ

处的原始切片（ｃ）和反演切片（ｅ），以及在狔＝２５ｋｍ处的原始剖面（ｄ）和反演剖面（ｆ）．Ｍｏｄｅｌ１ｂ检测板在狕＝－２２．５ｋｍ处的原始切片

（ｇ）和反演切片（ｉ），以及在狔＝２３ｋｍ处的原始剖面（ｈ）和反演剖面（ｊ）．

Ｆｉｇ．６　Ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｔｅｓｔｓｆｏｒｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｖｅｒｓｉｏｎｂａｓｅｄｏｎｄｉｒｅｃｔｗａｖｅｓ

（ａ）Ｐｌａｎｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｕｎｉｆｏｒｍｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｙｓｔｅｍ（ｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓ９×９，ｒｅｃｅｉｖｅｒｓ８×８）．Ｂｌｕｅｓｔａｒｓｄｅｎｏｔｅｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓａｎｄｒｅｄｔｒｉａｎｇｌｅｓ

ｄｅｎｏｔｅｒｅｃｅｉｖｅｒｓ．Ｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓａｒｅｌｏｃａｔｅｄａｔ狕＝－４５ｋｍａｎｄｒｅｃｅｉｖｅｒｓａｒｅｌｏｃａｔｅｄｏｎｔｈｅｓｕｒｆａｃｅ．Ｇｒａｙｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓｄｅｎｏｔｅｖｅｌｏｃｉｔｙｇｒｉｄ

ｌｉｎｅｓ；（ｂ）Ｄｉｒｅｃｔｗａｖｅｒａｙｐａｔｈｓｏｆｉｎｉｔｉａｌｍｏｄｅｌｕｎｄｅｒｔｗｏｂｌａｓｔｉｎｇ；（ｃ）（ｅ）ＩｎｉｔｉａｌｓｌｉｃｅａｎｄｉｎｖｅｒｓｉｏｎｓｌｉｃｅｏｆＭｏｄｅｌ１ａｃｈｅｃｋｅｒｂｏａｒｄａｔ

狕＝－２２．５ｋｍ；（ｄ）（ｆ）ＩｎｉｔｉａｌｐｒｏｆｉｌｅａｎｄｉｎｖｅｒｓｉｏｎｐｒｏｆｉｌｅｏｆＭｏｄｅｌ１ａｃｈｅｃｋｅｒｂｏａｒｄａｔ狔＝２５ｋｍ；（ｇ）（ｉ）Ｉｎｉｔｉａｌｓｌｉｃｅａｎｄｉｎｖｅｒｓｉｏｎｓｌｉｃｅ

ｏｆＭｏｄｅｌ１ｂｃｈｅｃｋｅｒｂｏａｒｄａｔ狕＝－２２．５ｋｍ；（ｈ）（ｊ）ＩｎｉｔｉａｌｐｒｏｆｉｌｅａｎｄｉｎｖｅｒｓｉｏｎｐｒｏｆｉｌｅｏｆＭｏｄｅｌ１ｂｃｈｅｃｋｅｒｂｏａｒｄａｔ狔＝２３ｋｍ．

联合反演研究．Ｍｏｄｅｌ２ａ在狕＝－４５ｋｍ处有一个

水平界面．模型尺度和观测系统见表１和图７ｂ．类

似人工源地震观测，炮点和接收器均位于地表．由于

模型和观测系统均是对称的，这里仅以狔＝７５ｋｍ

处垂直剖面为例对反演结果进行评价．

图７ａ为两炮激发时，直达波（回折波）和反射波

射线路径图，图中直达波集中于近地表，射线密集且

各方向交错充分，直达波独立反演剖面如图７ｄ所

示，浅层速度结构恢复良好，与实际射线覆盖情况相

对应．图７ｅ为反射波独立反演剖面，检测板的整体

形态得到了恢复，但浅层结构恢复程度较低，这是由

于浅层射线的方位角较窄造成的．直达波或反射波

独立反演的结果均不够理想，为了提高反演结果的

分辨率，我们开展了直达波和反射波联合走时反演

试验，结果如图７ｆ所示．检测板的浅层和深部都得

到了恢复，相比于单一震相反演有明显优势．但是，

深部周缘的恢复程度并未达到反射波独立反演时的

效果，这是由于浅层直达波射线覆盖过密造成的浅

层和深部收敛不均衡．

为了平衡直达波（回折波）和反射波对模型的约

束，经测试决定：对直达波走时偏导数乘以０．４的权

重系数，且保持反射波走时偏导数不变．考虑不同震

相走时的权重后，联合反演迭代后期收敛依然明显，

图７ｇ为４０次迭代后的反演结果，而图７ｄ—７ｆ对应

的反演过程在迭代后期已陷入局部极小，因此这里

展示２０次迭代的结果．可以看到，调整不同震相的

权重系数后，检测板得到了很好的恢复，充分发挥了

两种震相联合反演的优势．事实上采用二次反演的
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图７　直达波和反射波反演速度结构

（ｃ）—（ｇ）均为狔＝７５ｋｍ处的检测板剖面．（ａ）两炮激发时，初始模型直达波和反射波射线路径；（ｂ）均匀观测系统平面分布图（炮点数

９×９，接收器数８×８），其中蓝色五角星表示炮点，红色三角形表示接收器，炮检点均位于地表，灰色虚线表示速度网格线；（ｃ）原始检

测板剖面；（ｄ）直达波独立反演；（ｅ）反射波独立反演；（ｆ）直达波和反射波权重系数相同时的联合反演；（ｇ）直达波走时对速度的偏

导数乘以０．４的权重系数后的联合反演．

Ｆｉｇ．７　Ｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｖｅｒｓｉｏｎｂａｓｅｄｏｎｄｉｒｅｃｔｗａｖｅｓａｎｄｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅｓ

（ｃ）—（ｇ）Ａｌｌｔｈｅｃｈｅｃｋｅｒｂｏａｒｄｐｒｏｆｉｌｅｓａｒｅｌｏｃａｔｅｄａｔ狔＝７５ｋｍ．（ａ）Ｄｉｒｅｃｔｗａｖｅａｎｄｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅｒａｙｐａｔｈｓｏｆｉｎｉｔｉａｌｍｏｄｅｌｕｎｄｅｒｔｗｏ

ｂｌａｓｔｉｎｇ；（ｂ）Ｐｌａｎｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｕｎｉｆｏｒｍｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｙｓｔｅｍ（ｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓ９×９，ｒｅｃｅｉｖｅｒｓ８×８）．Ｂｌｕｅｓｔａｒｓｄｅｎｏｔｅｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓａｎｄｒｅｄ

ｔｒｉａｎｇｌｅｓｄｅｎｏｔｅｒｅｃｅｉｖｅｒｓ．Ｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓａｎｄｒｅｃｅｉｖｅｒｓａｒｅｌｏｃａｔｅｄｏｎｔｈｅｓｕｒｆａｃｅ．Ｇｒａｙｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓｄｅｎｏｔｅｖｅｌｏｃｉｔｙｇｒｉｄｌｉｎｅｓ；（ｃ）Ｏｒｉｇｉｎａｌ

ｃｈｅｃｋｅｒｂｏａｒｄｐｒｏｆｉｌｅ；（ｄ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｖｅｒｓｉｏｎｂａｓｅｄｏｎｄｉｒｅｃｔｗａｖｅ；（ｅ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｖｅｒｓｉｏｎｂａｓｅｄｏｎｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅ；（ｆ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｖｅｒｓｉｏｎ

ｂａｓｅｄｏｎｄｉｒｅｃｔｗａｖｅａｎｄｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅｗｉｔｈｔｈｅｓａｍｅｗｅｉｇｈｔ；（ｇ）Ｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｖｅｒｓｉｏｎｂａｓｅｄｏｎｄｉｒｅｃｔｗａｖｅａｎｄｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅ，ｗｉｔｈａ

ｗｅｉｇｈｔｉｎｇｆａｃｔｏｒｏｆ０．４ｆｏｒｄｉｒｅｃｔｗａｖｅｔｒａｖｅｌｔｉｍｅｄｅｒｉｖａｔｉｖｅｏｆｖｅｌｏｃｉｔｙ．

组合策略同样可以达到类似的效果，比如以反射波

独立反演的结果作为联合反演的初始速度模型，或

者基于联合反演结果利用反射震相进行二次反演

等，其目的均是为了充分发挥反射波的深部探测优

势和直达波的浅层探测优势．

５．２　界面深度反演

我们以起伏界面模型Ｍｏｄｅｌ２ｂ（图８ｂ）为例，开

展了反射波反演界面深度研究．试验采用常梯度速

度模型，模型尺度和界面参数见表１，观测系统和理

论界面形态如图８ａ、８ｂ所示．反演时初始水平界面

深度为狕＝－４２ｋｍ，Ｍｏｄｅｌ２ｂ界面最高点和最低

点相差６ｋｍ．反演界面与初始水平界面的深度差如

图８ｄ所示，图中界面的大部分区域得到了很好的恢

复，只有射线覆盖差的边缘恢复程度较低．由于初始

深度设置合理，左右两侧边界未出现明显假象．

５．３　界面深度和速度结构联合反演

基于反射波独立反演速度或界面的研究，我们

以起伏界面模型 Ｍｏｄｅｌ２ｃ（图９ａ）为例，进一步开展

了速度和界面联合反演试验．Ｍｏｄｅｌ２ｃ的模型尺度

与 Ｍｏｄｅｌ２ａ和 Ｍｏｄｅｌ２ｂ 相一致，观测系统同

Ｍｏｄｅｌ２ａ（图７ｂ），仍以狔＝７５ｋｍ处垂直剖面为例

对反演结果进行分析．由于联合反演的参数更多、物

理关系更复杂，相比 Ｍｏｄｅｌ２ａ和 Ｍｏｄｅｌ２ｂ，我们适

当降低了 Ｍｏｄｅｌ２ｃ的速度网格和界面顶点的划分

密度，具体参数详见表１．

图９ｃ—９ｅ分别为速度与界面直接联合反演的

速度剖面、反演深度界面与初始深度和理论深度界

面的差值．速度和界面的基本形态均得到了恢复，但

恢复程度较低．为提高联合反演的精度，我们选择先

固定速度，反演界面，再以新的界面作为固定界面，

独立反演速度，结果如图９ｆ—９ｈ所示；再以此作为

初始模型进行速度与界面的联合反演，并试图提高

浅层速度结构的成像精度，但图９ｉ—９ｋ所示的反演

结果并不理想．为此，我们又在界面与速度先后独立
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　４期 俞贵平等：三维复杂地壳结构非线性走时反演

图８　反射波反演界面深度

（ａ）均匀观测系统平面分布图（炮点数３×３，接收器数７×７），其中绿色五角星表示炮点，红色三角形表示接收器，炮检点均位于地

表，灰色虚线为界面顶点网格线，蓝色实线为粗略表示的射线路径；（ｂ）两炮激发时理论模型反射波射线路径；（ｃ）理论模型界面与

初始水平界面的深度差；（ｄ）反演界面与初始水平界面的深度差；（ｅ）反演界面与理论模型界面的深度差．

Ｆｉｇ．８　Ｉｎｔｅｒｆａｃｅｄｅｐｔｈｉｎｖｅｒｓｉｏｎｂａｓｅｄｏｎｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅｓ

（ａ）Ｐｌａｎｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｕｎｉｆｏｒｍｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｙｓｔｅｍ （ｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓ３×３，ｒｅｃｅｉｖｅｒｓ７×７）．Ｇｒｅｅｎｓｔａｒｓｄｅｎｏｔｅｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓａｎｄｒｅｄ

ｔｒｉａｎｇｌｅｓｄｅｎｏｔｅｒｅｃｅｉｖｅｒｓ．Ｓｈｏｔｐｏｉｎｔｓａｎｄｒｅｃｅｉｖｅｒｓａｒｅｌｏｃａｔｅｄｏｎｔｈｅｓｕｒｆａｃｅ．Ｇｒａｙｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓｄｅｎｏｔｅｇｒｉｄｌｉｎｅｓｏｆｉｎｔｅｒｆａｃｅ

ｖｅｒｔｅｘｅｓ；（ｂ）Ｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅｒａｙｐａｔｈｓｏｆｒｅａｌｍｏｄｅｌｕｎｄｅｒｔｗｏｂｌａｓｔｉｎｇ；（ｃ）Ｄｅｐｔｈｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｔｈｅｏｒｅｔｉｃａｌｍｏｄｅｌｉｎｔｅｒｆａｃｅａｎｄ

ｉｎｉｔｉａｌｌｅｖｅｌｉｎｔｅｒｆａｃｅ；（ｄ）Ｄｅｐｔｈｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｉｎｖｅｒｓｉｏｎｉｎｔｅｒｆａｃｅａｎｄｉｎｉｔｉａｌｌｅｖｅｌｉｎｔｅｒｆａｃｅ；（ｅ）Ｄｅｐｔｈｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｉｎｖｅｒｓｉｏｎ

ｉｎｔｅｒｆａｃｅａｎｄｔｈｅｏｒｅｔｉｃａｌｍｏｄｅｌｉｎｔｅｒｆａｃｅ．

反演的基础上，开展了速度与界面深度偏导数归一

化后的联合反演成像，结果如图９ｌ—９ｎ所示．不难

发现，近地表的速度结构特征得到了恢复，偏导数归

一化效果明显．当然，对复杂模型进行速度和界面联

合反演时，不同类型偏导数归一化的作用并不总是

明显，迭代过程仍可能陷入局部极小值，此时可以进

一步引入优化步长方法，如抛物搜索法（Ｖｉｇｈｅｔ

ａｌ．，２００９）．

５．４　地层互切模型速度反演

基于上述单层模型的速度和界面反演试验均取

得了明显成效，通过开展类似的直达波（回折波）和

反射波多震相走时对界面深度和网格速度的多参数

联合反演，可以有效获得地壳的基本结构特征．本文

以地层互切模型 Ｍｏｄｅｌ３（图１０ａ）为例，进一步开展

了复杂块状结构模型走时反演研究，并将浅层速度

结构和界面深度作为先验信息来约束深部地质结构

成像．观测系统见图１０ｃ，图１０ａ给出了两炮激发时

初始模型第二层界面的反射波射线路径．图１０ｂ为

初始速度模型剖面，各块体垂向速度均为常梯度，理

论速度模型则是在常梯度模型的基础上为第二层加

上检测板．模型尺度和第二层速度参数详见表１．

在测试过程中，我们固定第一层的速度结构和

界面深度，以及第二层界面深度，只反演第二层速度

结构．第二层界面为水平界面与大型起伏界面的互

切组合，层位较深，反演第二层介质参数主要是利用

反射震相，由于界面左右两侧倾角较大，在现有模型

尺度下无法观测到反射震相，因此两侧速度结构理

论上无法得到有效约束．图１０ｄ为第二层速度原始

检测板剖面，图１０ｅ则为相应的反演剖面．经过反

演，检测板中间部分恢复良好，两侧模糊，反演结果

与实际观测相匹配．

６　讨论和结论

在块状模型基础上，本文推导了走时对三角网

格界面顶点深度以及网格速度的偏导数，开展了非

线性共轭梯度走时反演方法研究．发展了利用直达

波和反射波等多震相走时数据对界面深度和网格速

度的多参数联合反演方法，并引入了不同种类震相

数据的权系数和不同类型参数偏导数归一化的方
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图９　反射波联合反演速度与界面

各检测板剖面均位于狔＝７５ｋｍ．（ａ）原始检测板剖面；（ｂ）理论模型界面与初始水平界面的深度差；（ｃ）速度与界面直接联合反演；

（ｆ）先单独反演界面再单独反演速度；（ｉ）基于先后独立反演结果的速度与界面直接联合反演；（ｌ）基于先后独立反演结果的速度与

界面深度偏导数归一化后联合反演；（ｄ）（ｇ）（ｊ）（ｍ）分别为相应的反演界面与初始水平界面的深度差；（ｅ）（ｈ）（ｋ）（ｎ）分别为相应的

反演界面与理论模型界面的深度差．图中黄色实线表示理论模型界面，紫色虚线表示初始界面，红色点线表示联合反演得到的界面．

Ｆｉｇ．９　Ｊｏｉｎｔｉｎｖｅｒｓｉｏｎｏｆｖｅｌｏｃｉｔｙａｎｄｉｎｔｅｒｆａｃｅｂａｓｅｄｏｎｒｅｆｌｅｃｔｅｄｗａｖｅｓ
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法．数值算例表明，联合反演时针对不同震相走时数

据采用不同权系数及对不同类型参数偏导数进行归

一化的方法，改善了反演结果的收敛精度；基于块状

结构的非线性共轭梯度走时反演方法适用于复杂地

壳结构模型，在利用人工源宽角地震走时数据反演

地壳精细结构领域具有良好的应用前景．不仅如此，
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与Ｚｈａｏ等（１９９２，１９９４）的方法相比，模型构建方法

更加灵活，在刻画和约束典型构造域地质结构方面

具有一定的优势．
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　４期 俞贵平等：三维复杂地壳结构非线性走时反演

图１０　地层互切模型速度结构反演

（ｂ）（ｄ）（ｅ）剖面均位于狔＝２５ｋｍ．（ａ）两炮激发时，初始模型第二层界面的反射波射线路径；（ｂ）初始速度模型剖面，其中各块体的

速度在垂向上均为常梯度；（ｃ）均匀观测系统平面分布图（炮点数９×９，接收器数８×８），其中蓝色五角星表示炮点，红色三角形表示

接收器，炮检点均位于地表；（ｄ）第二层原始检测板剖面；（ｅ）第二层检测板反演剖面．
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