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基于面波频散的三维横波速度方位 
各向异性层析成像方法 

冯梅，安美建 

（中国地质科学院，北京 100037） 

摘要：地震各向异性是反映地球内部介质特性的重要指针之一。常用的横波分裂法和二维面波

方位各向异性层析成像方法很难准确反映各向异性随深度的变化。将与周期相关的区域化面波

方位各向异性转换成与深度相关的一维横波速度方位各向异性可以弥补深度信息不足的缺陷。

现有三维横波速度各向异性研究多是通过两步方法来实现的，即逐个周期二维面波方位各向异

性层析成像以及逐个格点一维横波速度方位各向异性反演。这种分步反演的方式既不利于三维

先验约束的引入，也不利于利用原始观测拟合误差对三维模型进行直接评估。因此本文开发了

基于面波频散曲线的三维横波速度方位各向异性层析成像方法，并编制了相关正演和反演程序。

为了检测方法和程序的有效性，我们对规律分布的三维检测板模型进行了模拟测试。测试结果

显示：该方法可以很好地恢复各向同性波速异常、各向异性相对强度和快波方向等三维结构信

息；而且反演模型相对于参考模型明显改善了对观测数据的拟合，降低了对观测数据的均方

根误差。但对各向同性理论模型进行各向异性反演时，在波速均匀区可产生小于 0.5％的假

各向异性幅值，在波速非均匀区该假的各向异性幅值会更大，浅部可达 3.5％。因此在实际应用

中需要谨慎解释（浅部）非均匀区的各向异性结果。 

关键词：面波频散曲线；方位各向异性；横波速度；三维层析成像 
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地震各向异性是指地震波穿过地下介质时其弹性特征随方向发生变化的特性。地壳中

广泛存在的被液体充填的微裂隙在应力作用下定向排列可能是导致地壳中地震各向异性的

原因之一
[1]
。矿物晶体、岩性、构造等的定向排列也是导致地壳各向异性的主要原因

[2]
。研

究表明地壳快波方向与构造走向和应力方向有明显的相关性
[3-4]

。因此利用地壳波速各向异

性可以提取壳内构造展布等地壳变形信息
[5-6]

。在地幔中，橄榄石晶格优势取向是导致地震

波速各向异性的主要原因
[7]
。因此对地幔内地震各向异性的研究有助于提取与板块运动、地

幔柱等相关的幔源物质流动和变形等信息，为大陆动力学研究提供深部约束
[8-11]

。 

常见地震波速各向异性由横波分裂法和面波法确定。横波分裂法更早在国内得到更广

泛的应用
[12-17]

，但该方法获取的各向异性很难具体到某个深度。面波各向异性虽然与深度也

没有直接关系，但其与周期相关，而不同周期的面波通常反映某个深度范围的平均结构。

因此面波各向异性分析是揭示地球内部随深度变化的地震各向异性的有效方法。面波各向
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异性又可以分为面波径向各向异性和面波方位各向异性。面波径向各向异性是通过对比由

瑞雷（Rayleigh）和勒夫（Love）面波观测反演确定的垂向和水平偏振的横波速度（VSV与

VSH）之间的差异而获得的
[18-19]

。面波方位各向异性反映的是瑞雷或勒夫面波群速度或相速

度在各向异性介质中对传播方向的依赖性。图 1 给出了面波方位各向异性的原理示意图。

如果周期相同的蓝波与红波在各向异性介质中传播相同的距离（图中所示的 4 个全波长），

但红波花费时间（tS）比蓝波花费的时间（tF）长，那么意味着沿方位S 传播的地震波比沿

方位F 的要慢。面波方位各向异性分析正是通过面波在不同方位之间传播速度反映出差异

来反推介质各向异性特征的。对相同数据源，勒夫波的观测数量和可靠性往往均低于瑞雷

波，且两种面波对横波的敏感度不同，所以面波径向各向异性分析的可靠性很难把控。同

样的原因，面波方位各向异性研究中更常使用瑞雷波而非勒夫波。 

由于面波各向异性与周期密切相关，人们也通常用长周期面波代表深部结构，用短周

期面波代表浅部结构的共识来定性分析各向异性与深度的关系。但前人研究发现浅部各向

异性结构对长周期面波各向异性有不可忽略的影

响
[20]

，所以非常有必要把与周期相关的面波各向异

性转换为随深度变化的横波速度各向异性。有研究

者
[21-24]

已经进行了尝试并取得很好的应用效果。即

便如此，多数研究仍以二维面波方位各向异性层析

成像为主
[25-27]

。另外，已有的三维横波速度方位各

向异性层析成像方法则多是基于二维加一维的分

步反演方法
[22,24,28]

。分步反演方法很难直接引入三

维先验约束、也难以模型对原始观测的拟合进行评

估。因此本文拟建立原始面波观测与三维横波速度

方位各向异性之间的关系，据此实现横波速度方位

各向异性的直接三维层析成像。近期 Liu 等
[29]

已经

开始尝试将三维方位各向异性层析成像方法应用

于云南地区的实际研究中，本文更侧重于对一维向三维过渡的方位各向异性反演算法的推

导以及不同参数配置下的理论测试结果，这将有助于对算法的深入理解、对实际应用研究

中的参数进行合理配置以及对研究结果的适度分析。 

1 二维面波方位各向异性层析成像 

对于任意面波传播路径而言，某周期（T）或频率（）的面波观测速度（uobs，相速度

或群速度）为其传播路径所在方位（）的函数
[20,30]

： 

obs 0 c s c s( , ) cos(2 ) sin(2 ) cos(4 ) sin(4 )u u A A B B                   （1） 

其中 u0，Ac,s和 Bc,s 都是与周期或频率有关的参数；u0 表示各向同性面波速度；Ac,s 和 Bc,s 分

别表示 2 项（方位 0～180）和 4 项（方位 180～360）的各向异性系数，下标 c 和 s

分别表示余弦和正弦三角函数的系数。对于 Rayleigh 波各向异性而言，2 项贡献最大而

4 项几乎可以忽略
[20]

，因此面波速度 uobs（）与传播方位角的关系可以简化为： 

obs 0 c s( , ) cos(2 ) sin(2 )u u A A                         （2） 

给定一个深部结构的参考模型，面波观测速度可以表示为相对于参考模型的扰动

 
图 1 地震波方位各向异性原理示意图

Fig.1 Schematic diagram of seismic- 
wave azimuthal anisotropy 
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（ obs refu u u   ）。沿面波传播路径上总的波速扰动可以看作是当研究区被离散成许多网格

后传播路径所穿过各网格的局部扰动之和，即： 

( ) ( )
obs ref

1

1
( , )

xyn
i i

i

u u u u r
R

   


                         （3） 

其中 R 是传播路径总长度，r(i) 和u(i) 分别是第 i 个网格中传播路径长度和速度扰动，nxy是

研究区总的水平网格个数。局部面波速度扰动u(i)同样可以表示为像方程（2）那样的方位

角（）的函数： 
( ) ( ) ( ) ( )

0 c s( , ) + cos(2 ) sin(2 )i i i iu u A A                          （4） 

其中 ( )
0
iu 和 ( )

c,s
iA 分别表示第 i 个网格中各向同性速度扰动和各向异性系数。将等式（4）代

入等式（3）中，得到： 

 ( ) ( ) ( ) ( )
0 c s

1

1
( , ) + cos(2 ) sin(2 )

xyn
i i i i

i

u = u A A r
R

     


               （5） 

对于同一个周期，不同面波观测路径都可以建立与等式（5）相似的方程。由于上式中局部

各向同性速度扰动 ( )
0
iu 和各向异性系数 ( )

c,s
iA 与总的面波速度扰动 u 呈线性关系，因此这些

线性方程可以共同构成如下线性方程组： 

(1) ( ) (1) (n) (1) ( )
1 1 1 1 1 1

1 1 1 1
1 1 1 1 1 11

(1) ( ) (1) ( ) (1) ( )
1

cos(2 ) cos(2 ) sin(2 ) sin(2 )

cos(2 ) cos(2 ) sin(2 ) sin(2 )

n n

n n n
m m m m m m mm

m m m m
m m m m m m

r r r r r r

R R R R R Ru

u r r r r r r

R R R R R R

   



   

 
 

          
   

 
 

  

         

  

(1)
0

( )
0
(1)

c

( )
c

(1)
s3

( )
s 3 1

n

n

m n

n

n

u

u

A

A

A

A









 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 







 

（6）

 

式中 m 表示观测数量，n 表示网格数量，上标表示网格序号，下标表示观测序号。该线性

方程组也可以简单记为， 

d Gx                                  （7） 

其中 d 是某周期观测速度相对于参考速度扰动的矢量，通常参考速度取该周期在研究区内

的平均观测速度；G 表示与传播路径和传播方位有关的系数矩阵；x 是包含所有网格点各向

同性速度扰动和各向异性系数的待求矢量。至此，我们建立起了数据 d 与模型 x 的线性关

系。但是由于地震面波观测的分布强烈依赖于地震震源和地震台站的分布，所以矩阵 G 通

常为大型、稀疏的病态矩阵。因此需要引入先验约束条件对方程组（7）进行约束。通常采

用模型的一阶梯度
[31]
作为先验约束，以达到平滑模型结构空间分布的目的。此时，方程组（7）

则变为： 


   

   
   0

d G
x

S
                              （8） 

其中 S 即为平滑矩阵，为平滑权重系数，越大模型越平滑，但观测拟合残差越大，通常

利用试错法确定合理的平滑权重系数。使用适合大型稀疏矩阵反演的 LSQR
[32-33]

迭代方法求

解方程组（8），即可获得未知量 x，即某一周期在不同网格点的各向同性速度扰动 ( )
0
iu 和各

向异性系数 ( )
c,s
iA 。各网格点的各向异性强度和快波方向可以根据如下关系得到： 
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( ) 2 2
c s

( ) s
F

c

( ) ( )

1
arctan

2

i i i

i
i

i

A A

A

A





  

  

  
 

                           （9） 

对不同周期数据分别进行如方程组（8）的反演，则可以得到各周期二维面波方位各向

异性的分布。 

2 一维横波速度方位各向异性反演 

二维面波方位各向异性层析成像方法只提供不同周期二维面波方位各向异性结果，该

结果代表各向异性的横向分布特征，但很难揭示各向异性随深度的变化。如前所述，长周

期面波各向异性并不全部代表深部的结构信息，浅部结构也可以对长周期面波各向异性造

成不可忽略的影响
[20]

，所以有必要把与周期相关的面波各向异性转换为与深度相关的横波

速度各向异性。 

综合不同周期二维面波方位各向异性层析成像结果，可以得到每个网格点的各向异性

频散曲线，通常称之为区域化频散曲线。各网格所有周期的区域化面波速度扰动（u(i)）可

以近似为五个 Love 参数（A，C，F，L，N）中的 4 个（A，C，F，L）在深度方向上的积

分（或叠加）
[20,23-24]

： 

 

   

( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( ) ( )

c s( ) ( )
1 ref ref

( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( ) ( ) ( )

c s c s( ) ( )
ref ref

( , ) cos(2 ) sin(2 )

cos(2 ) sin(2 ) cos(2 ) sin(2 )

zn i i
i ij ij ij ij

ij ij
j

i i
ij ij ij ij ij ij

ij ij

u u
u A B B C

A C

u u
F H H L G G

F L

      

     



  
      

 
       


 （10） 

Love 参数描述的是具有垂向对称轴的等效横向各向异性介质，其中 2
PHA V ，

2
PVC V ， 2

SVL V ， 2
SHN V ，且 2F A L  [34]

。需要注意的是此式中的 A 与方程（1）～

（6）中的 Ac,s 不同。Bc,s，Hc,s，Gc,s 为 6 个各向异性 2 项系数。因为
( )

( )
ref

i

ij

u

C




和
( )

( )
ref

i

ij

u

F




比
( )

( )
ref

i

ij

u

A




和
( )

( )
ref

i

ij

u

L




小得多，因此等式（10）可以简化并整理为只含 A 和 L 的形式
[20]

： 

( ) ( )
( ) ( ) ( )

( ) ( )
1 ref ref

( ) ( ) ( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( )
c c s s( ) ( ) ( ) ( )

ref ref ref ref

( , )

cos(2 )+ sin(2 )

zn i i
i ij ij

ij ij
j

i i i i
ij ij ij ij

ij ij ij ij

u u
u A L

A L

u u u u
B G B G

A L A L

    

 



  
      

      
             


        （11） 

又因为 Rayleigh 波只对上式中L 和 Gc,s 比较敏感，可以假定A 和 Bc,s 分别与L 和 Gc,s呈

线性关系，其线性比值分别记为和 [24]
： 

( ) ( )
( )

( ) ( )
ref ref

ij ij
ij

ij ij

A L
L

A L

                             （12） 


( ) ( )
s,c s,c ( )

s,c( ) ( )
ref ref

ij ij
ij

ij ij

B G
G

A L
                             （13） 
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于是，等式（11）变成： 





( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( )

ref ref( ) ( )
1 ref ref

( ) ( ) ( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( ) ( )
ref c ref ref( ) ( ) ( ) ( )

ref ref ref ref

( , )

cos(2 ) + sin(2 )

zn i i
i ij j j

ij ij
j

i i i i
ij j j ij j

refij ij ij ij

u u
u A L L

A L

u u u u
A L G A L

A L A L

    

   



   
       

      
          



( )
s

jG




     （14） 

当假定 VPH与 VSV的比值为常值时， = 1[22]
。由于面波对横波速度（即 L， 2

SVL V ）比对纵

波速度（即 A， 2
PHA V ）更敏感，可以设置为 0。设 VPH/VSV的比值为常数 k，那么上式

中 A 可以由 L 表示为， 
2 2 2 2

PH SVA V k V k L                            （15） 

等式（14）则变为， 



 

( )
( ) ( ) ( )

SVref ( )
1 SVref

( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( )

SVref c SVref s( ) ( )
SVref SVref

( , ) 0.5

cos(2 ) + sin(2 )

zn i
i ij j

ij
j

i i
ij j ij j

ij ij

u
u V L

V

u u
V G V G

V V

   

 



 
  

 
  


              （16） 

其中 ( )
SVref

ijV 表示参考模型在第 i 个网格第 j 层深度的横波速度。将等式（16）代入等式（4），

得到： 

  

( ) ( ) ( ) ( )
0 c s

( ) ( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( ) ( ) ( )

SVref SVref c SVref s( ) ( ) ( )
1 SVref SVref SVref

( , ) + cos(2 ) sin(2 )

0.5 + cos(2 )+ sin(2 )
z

i i i i

n i i i
ij j ij j ij j

ij ij ij
j

u u A A

u u u
V L V G V G

V V V

     

  


  

   
    


     （17） 

同类项拆分，可以得到 3 组等式： 







( )
( ) ( ) ( )
0 SVref ( )

1 SVref

( )
( ) ( ) ( )
c SVref c( )

1

( )
( ) ( ) ( )
s SVref s( )

1 SVref

( ) 0.5

( )

( )

z

z

z

n i
i ij j

ij
j

n i
i ij j

ij
j SVref

n i
i ij j

ij
j

u
u V L

V

u
A V G

V

u
A V G

V

  











  
   

         
       







                   （18） 

( )jL ，( )
c

jG 和( )
s

jG 与区域化面波各向同性速度扰动（ ( )
0
iu ），各向异性余弦系数（ ( )

c
iA ）和

正弦系数（ ( )
s
iA ）分别呈线性关系。对于同一网格点不同频率的区域化面波速度均可以建立

类似等式组（18）的 3组线性方程组： 





1

( ) (1)
0

( )
( )0

1 1

0.5

m

i

m n
i

n
m n

u L

u L





 

 



 

  
  

   
        

  
，

，

G                        （19） 





1

( ) (1)
c, c

( )
( )c,
c1 1

m

i

m n
i

n
m n

A G

A G







 

  
  

   
        

  G                         （20） 
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



1

( ) (1)
,

( )
( )

,
1 1

m

i
s s

m n
i

n
s

sm n

A G

A G







 

  
  

   
        

  G                         （21） 

其中系数矩阵 Gmn包含面波与横波速度偏微分（即敏感度）信息，其展开式为： 

1 1

( ) ( )

1
SVref 1

SVref SVref

( ) ( )

1
SVref SVref1

SVref SVref

m m

i i

n
SVref n

m n

i i

n
n

m n

u u
V V

V V

u u
V V

V V

 

 





  
 

  
   
  
    



  



G                  （22） 

通过对方程组（19）、（20）和（21）分别进行线性迭代反演，即可获得待求量( )jL ，( )
c

jG

和( )
s

jG 。也可以将方程组（19）、（20）和（21）合并为一个线性方程组： 













1

1

1

(1)( )
0,

( ) ( )
0,

( ) (1)
c, c

( )
( )

c, 3 3 c
( )

(1)s,
s

( )
( )s,

3 1 s 3 1

0.5

m

m

m

i

i n

i

m n

m n
i

n
m n m n

i

i
n

m
n

Lu

u L

A G

A G

A G

A
G















 





 




                                                          

0 0

0 0

0 0



  

 

G

G

G

             （23） 

左侧为所有区域化后的各频率面波速度参数，为已知量，1 –m为 m 个频率取值；右

侧为包含面波与横波速度偏微分的系数矩阵和待求的横波速度参数。为了获得线性反演稳

定解，同样可以给方程组（23）加入垂向平滑先验约束，然后则可通过线性迭代反演获取

不同网格在不同深度的横波速度参数（( )ijL 和
( )

c,s

ij

G ）。依据等式（12）和等式（13）的等量

关系，因为 2
SVL V 且  ( ) 2 2 2

SV ref ref
ijL L L V V V       ，所以各向同性横波速度为： 

( )
SV ref 1 ijV V L                             （24） 

各向异性强度（SV）和快播方向（F）可以由上述反演获得的
( )

c,s

ij

G 求取
[23-35]

： 

   





22
( ) ( ) ( )
SV c s

( )
( ) s
F

( )
c

1

2

1
arc tan

2

ij ij ij

ij
ij

ij

G G

G

G






 


        

                      （25） 

至此，我们完成了利用二维层析成像区域化后的频散曲线获取一维横波速度方位各向

异性的数学推导。可见，首先对不同周期或频率分别进行二维面波方位各向异性层析成像；

然后对各网格点区域化得到的面波频散曲线进行一维横波速度各向异性反演；综合所有一
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维横波速度结构即可实现三维横波速度方位各向异性层析成像研究。但分步反演方法无法

直接对模型进行原始观测的误差分析评估，分步反演也无法解决各向同性与各向异性结构

间的平衡问题。因此，有必要建立原始面波观测（而不是区域化后的面波观测）与三维横

波速度方位各向异性的直接关系。 

3 三维横波速度方位各向异性层析成像 

如前所述，将等式（16）代入等式（4），可以建立区域化面波观测与一维横波速度方

位各向异性关系，但如果将等式（16）代入等式（3），则可建立原始观测与三维横波速度

的直接关系： 



 

( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( )

obs ref SVref ( )
1 1 1 SVref

( ) ( )
( ) ( ) ( ) ( )

SVref c SVref s( ) ( )
SVref SVref

1
= 0.5

cos(2 ) sin(2 )

xy xy z
n n n i i

i i ij j
ij

i i j

i i
ij j ij j

ij ij

r u
u u u r V L

R R V

u u
V G V G

V V

 

 

  

  
    

 
   

 
          （26） 

将第 i 个网格点第 1 到第 nz层的横波速度偏微分之和 1

1

+ +
z

z

i i

n

n

u u
V V

V V

 

 

 
  
 

 简记为 1 z

i
nP ，对于

不同路径以及不同周期的观测，均可以建立如（26）的方程，综合所有方程，即可得到如

下线性方程组， 
 d C m                                 （27） 

其中数据矢量 d 包含 m 个观测面波相对于参考模型的扰动值，其转置 d
T
记为： 

 
1

T
1 mmu u 


 d                          （28） 

系数矩阵 C 包含 m 行、3  nxy  nz（即三倍网格点个数）列，每个矩阵条目均包含面波传播

路径长度、方位信息以及面波对横波速度的敏感度信息，其展开式为： 
1 1 1

1 1 1 1 1 1
1 1 1 1

1 1 1 1 1 1

1 1

1 1 1
1 1 1 1 1 1

1 1
1 1 1 1

cos(2 ) cos(2 ) sin(2 ) sin(2 )

cos(2 ) cos(2 )

0.5 0.5

0.5 0.5

xy xy xy

xy xy xy

z z z z z z

xy xy

xy

z z z

n n n

n n

m m m m
m m

m m m m

n n n
n n n n n n

n
n n n

r r r r r r

R R R R R R

r r r r

R R R R

   

 

     

  



  

        

 

P P P P P P

C

P P P P
1

3

1
1 1sin(2 ) sin(2 )

xy

xy xy

z z z

xy z

n

m m
m m

m m m n n

n n
n n n

r r

R R
 

  

  

 
 
 
 
 
 
  

P P

 （29） 

模型矢量 m 包含 3  nxy  nz（即三倍网格点个数）个各向同性速度扰动、各向异性余弦

和正弦分量，其转置 mT
记为： 

           
3 1

T 1 1 1 1 1 1
1 1 ,1 , ,1 , ,1 , ,1 ,

xy xy xy xy xy xy

z z z z z z

xy zn n

n n n n n n

n n c c n c c n s s n s s nL L L L G G G G G G G G   
  

    
        m （30） 

由于式（27）中的系数矩阵 C 为大型、病态、稀疏矩阵，同样需要引入三维模型的一

阶梯度
[30]

作为先验约束。最终的三维横波速度线性方程组变为： 


   

   
   0

d C
m

S
                             （31） 

该方程组虽然与二维层析成像的方程组（8）外形相似，但每个向量和矩阵代表的含义

并不相同。这里的平滑矩阵 S 表示三维模型的一阶梯度而非二维模型的水平或一维模型的

垂向梯度。通过线性迭代反演方程组（31），即可通过原始面波速度观测（ u ）获得三维

横波速度各向异性参数（( )jL ，( )
c

jG 和( )
s

jG ），并通过式（24）和式（25）获取三维横波
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速度各向同性分量，各向异性幅值以及快波方位。 

4 理论模型测试及评估 

为了验证上述二维面波、一维横波和三维横波速度方位各向异性反演方法的应用效果，

我们对这 3种方法分别进行了理论模型测试。3组测试通用参数如下：研究区南北和东西分

别跨度 50，垂向跨度 0～180 km；模型划分为水平网格间距 2，垂向网格间距 10 km；观测

数据为 1 250 条大圆距离不小于 5、方位随机的瑞雷面波群速度频散曲线，每条频散曲线

包含从 5～100 s 以 5 s 为间隔，100～200 s 以 10 s 为间隔的周期信号；参考模型的地壳速

度来自CRUST 1.0
[36]

，地幔速度来自IASP91
[37]

。

虽然实际观测中每条频散曲线包含的周期信

号不完全一样，但这里为了简化，模拟生成的

每条频散曲线含有相同的周期信号。所以任意

周期的数据方位分布（图 2）是相同的。图 2

中红色短线所在方位表示面波数据测量方位

（即面波传播方位），红色短线长度表示每个

网格点在该方位上的观测数量。如前所述，

Rayleigh 波方位各向异性中 2 项（方位 0～
180）贡献最大，而 4 项（方位 180～360）
几乎可以忽略，所以图 2 中的观测数据量按

0～180方位每 5为间隔进行统计。观测数

据方位分布与方位各向异性层析成像结果的

可靠性密切相关。理想的方位分布是每个网格

点每个方位的观测数量均不为 0，且每个方位

的观测数量越多越好。从图 2 中模拟数据分布

可见，研究区中心区域的数据方位分布明显优

于边缘区域，在边缘区域有些方位观测数量为

0，在中心区域也存在部分方位观测数量明显多于另一些方位的情况。这样的模拟数据分布

与实际研究的情况非常相似。在实际研究中，如果很多网格点存在观测数据方位缺失的情

况，可以通过增大网格间距的办法来改善数据方位分布。 

4.1 二维面波方位各向异性反演测试 

依据方程组（6），当给定某周期面波方位各向异性模型（即该周期不同网格点的各向

同性速度扰动 ( )
0
iu 和各向异性系数 ( )iAc,s），则可以通过正演计算求取面波频散观测 u ，再将

u 加上 5％的随机误差后作为观测值进行反演，通过对比反演模型和输入模型的相似度则

可以判别整个反演流程的有效性。对于二维模拟测试的输入模型（图 3（a）和图 3（d）），

我们设置各向同性速度扰动 ( )
0
iu 按 ± 7％相间排列，各向异性幅值均为 7％，快波方向按

45和 135相间排列。图 3（b）和图 3（e）、图 3（c）和图 3（f）为周期 10 s，平滑权重

（方程组（8）中）分别为 0.1 和 0.5 的反演结果。正如预期，平滑权重越大，反演模型

中异常分布更加平滑。但无论哪种平滑权重都能较好地恢复输入模型中各向同性波速异常

 

注：红线方位表示观测数据方位（从北方向顺

时针测量），红线长短表示观测数量。 

图 2 模拟测试中周期 10 s 面波观测方位分布 

Fig.2 Azimuthal distribution of surface wave 
measurements at the period of 10 s in 
the synthetic test 
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（红蓝相间的彩色影像）、各向异性幅值（黑线长度）以及快波方向（黑线方位）分布。图

3（a）～图 3（c）与图 3（d）～图 3（f）的检测板异常尺寸不同，测试结果显示对于尺度

较小的异常不宜使用过大的平滑权重（图 3（f））。 
 

  
（a）模拟输入（3 × 3） （b）反演输出（3 × 3） = 0.1 （c）反演输出（3 × 3） = 0.5 

  
（d）模拟输入（5 × 5） （e）反演输出（5 × 5） = 0.1 （f）反演输出（5 × 5） = 0.5 

注：（a）、（b）、（c）分别是将研究区分成 9 块（33）的检测板模拟输入模型、平滑权重为 0.1 和 0.5 的反演输出模
型。（d）、（e）、（f）分别是将研究区分成 25 块（55）的检测板模拟输入模型、平滑权重为 0.1 和 0.5 的反演输出
模型。彩色影像为各向同性瑞雷波群速度扰动、黑线长度表示瑞雷波群速度各向异性幅值、黑线方位表示快波方向。
（a）和（d）中白线为一条面波观测路径，其频散曲线将在图 4 中显示。 

图 3 周期 10 s 的二维面波方位各向异性层析成像模拟测试结果 

Fig.3 Synthetic test results for 2D surface-wave tomography of azimuthal anisotropy at the period of 10 s
 

对所有周期分别进行二维面波方位各向异性层析成像，均可以得到类似图 3 所示的结

果。图 4 显示了反演结果对其中一条观测（图 3（a）和图 3（d）中白线所示）频散曲线的

拟合实例。图中三角表示观测频散曲

线，绿线和红线表示在 5  5 检测板测

试中，平滑权重分别为 0.1 和 0.5 的

反演模型估算值。不同平滑权重反演

模型的估算频散曲线稍有差别，但均

能较好地拟合观测频散曲线。本文推

导的二维面波方位各向异性层析成像

方法既能很好地恢复输入模型的结构

特征（图 3），也能很好地拟合观测数

据（图 4），所以该方法具有合理有效

的应用效果。该方法在不同区域的实

际研究中也得到了广泛的应用
[25,27-38]

。 

4.2 一维横波速度方位各向异性反演测试 

二维面波方位各向异性层析成像很难直接反映各向异性随深度的变化。图 5（a）显示

 
注：三角为观测频散曲线，绿线和红线分别表示平滑系数为0.1和0.5时反

演模型的估算频散曲线。该频散曲线的射线路径如图3（a）中白线所示。

图 4 二维方位各向异性层析成像的频散曲线拟合实例 
Fig.4 An example of dispersion fitting for 2D surface 

-wave tomography of azimuthal anisotropy 
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周期为 5、30、55、80 和 110 s 的面波对不同深度横波速度的敏感系数（式（22）中
u

V
V




）。

敏感系数采用 Herrmann
[39]

软件包中 surf 96 程序计算。其中短周期面波的敏感度（如 30 s， 

品红）除了在 20～40 km 里深度上的浅部非常显著之外，在 60～120 km 深度的深部也比较明

显。而长周期面波的敏感度（如，110 s，黑色）在 40～60 km 深度上的浅部也不可忽略。显

然不同周期面波所反映的深部结构与深度并不一一对应。所以有必要对不同周期面波各向

异性进行不同深度横波速度方位各向异性的转换。 

综合如图 3（b）或图 3（c）所示的不同周期二维面波方位各向异性层析成像结果，可

以得到每个网格点的各向异性频散曲线，通常称之为区域化频散曲线。图 5（b）中黑线即

为某一网格点区域化频散曲线。黑色曲线表示各向同性面波群速度，黑短线表示各向异性

强度 ( )i 和快波方向 ( )
F
i 。依据方程组（19）～（21）或方程组（23），可以建立起区域化频

散曲线参数（即 ( )
0
iu ， ( )

c
iA 和 ( )

s
iA ）与一维横波速度不同深度方位各向异性（( )jL ，( )

c
jG 和

( )
s

jG ）间的关系。为了进行一维横波速度方位各向异性模拟测试。我们同样给定一组规律

分布的一维横波速度模型参数（( )jL ，( )
c

jG 和( )
s

jG ），使得各向同性速度扰动在 0～180 km

深度按相对于 IASP91 模型横波速度 ± 7％的扰动值相间排列，各向异性强度（ ( )
SV
ij ）均为

7％，快波方向（ ( )
F
ij ）在 0～60 km 深度为 30，60～120 km 深度为 60，120～180 km 深度

为 90，如图 5（c）中黑线和黑短线所示。通过方程组（23）正演计算得到区域化面波频

散曲线，再加上 5％的随机误差，生成真实的区域化观测频散曲线（图 5（b）黑线和黑短

线）。利用该观测和方程组（23）进行反演可以生成新的横波速度模型。 
 

 
（a）五个周期面波群速度对不同深度

横波速度的敏感系数（Vu/V） （b）区域化面波频散拟合 （c）一维横波速度方位

各向异性剖面 

图 5 一维横波速度方位各向异性模拟测试结果 

Fig.5  Synthetic test results for 1D S-wave azimuthal anisotropy 
 

图 5（c）中红线和红短线则为垂向平滑权重 1.0 时反演生成的横波速度剖面。与参考

模型（蓝线）相比，反演模型较好地恢复了真实模型（黑线和黑短线）的结构特征：正负

交替变换的各向同性波速异常，以及以 30为间隔随深度逐渐加大的快波方位。图 5（b）

显示了反演模型估算的面波频散曲线（红线和红短线）与观测频散曲线（黑线和黑短线）

的拟合情况。显然，反演模型比参考模型（蓝线）估算出的频散曲线能更好地拟合区域化
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观测频散曲线。值得一提的是真实输入模型在 60 km 上下和 120 km 上下发生了 30的偏转

（图 5（c），黑短线），但由其计算的不同周期的观测面波（图 5（b），黑短线）的快波方

向基本呈渐变特征，并没有在某特定周期附近发生快波方向突变，这也再次证明某周期二

维面波层析结果不能直接代表某深度结构。同时反演模型在 60 km 上下和 120 km 上下的快波

方向也是呈现渐变而非突变特征（图 5（c），红短线），这是由于在反演中加入了垂向平滑

引起的。尽管如此，整体上，反演模型很好地恢复了真实模型的异常分布趋势和特征。所

以测试结果表明本文推导的一维线性化横波速度方位各向异性反演方法应用效果很好。以

往对区域化面波频散曲线进行一维横波速度方位各向异性反演更多采用全局算法
[22,28]

，为了

提高计算效率，全局算法通常要求垂向分层或横向网格间距不宜过细，因此其结果只能反

映各向异性的粗略分布。而本文推导的线性化横波速度方位各向异性反演方法对网格划分

精细程度没有严格限制。 

4.3 三维横波速度方位各向异性反演测试 

已有的三维横波速度方位各向异性层析成像通常是通过上述二维加一维分步实现，即：

先对不同周期进行如 4.1 节所示的二维面波层析成像；再对每个网格点进行如 4.2 节所示

的一维横波速度反演；最后综合所有网格点的一维剖面合成三维横波速度模型。但是二维

加一维的分步反演模式或只能实现区域化面波对原始面波的拟合分析（如图 4 所示），或只

能实现一维横波速度对区域化面波的拟合分析（图 5（b）），无法实现三维横波速度模型对

原始面波观测的拟合分析，而该分析对评价反演结果至关重要。本文推导的式（27）～式

（31）可以实现从原始观测面波频散曲线到横波速度方位各向异性的直接三维反演，极大

地方便了三维先验约束的引入以及对最终模型的评估。 

为了测试三维横波速度方位各向异性层析成像方法的有效性，这里重点对其进行理论

模型反演测试。对于输入模型，无论水平向还是垂向，各向同性速度扰动( )ijL 按参考模型

的 ± 7％相间排列，各向异性幅值（ ( )
SV
ij ）均为 7％，快波方向（ ( )

F
ij ）在垂直方向上初始

设定为 0～60 公里 30，60～120 公里 60，120～180 公里深度 90（与前述一维情况的设

置相同），但当各向同性波速扰动在水平发生正负交替时，快波方位增加 90。图 6（a）显示

了输入模型的三维结构分布。从上到下分别为 30、90 和 150 km 深度的水平切片和 A-A'剖面

上的垂直切片，A-A'剖面位置如水平切片上白线所示。利用该三维横波速度各向异性模型参数

和方程组（27）进行正演计算，获得原始观测面波数据。在数据中加入 5％的随机误差作为真

实观测数据 u ，再对加入三维平滑约束的方程组（31）进行迭代反演，即可获得反演结果。 

图 6（b）显示平滑权重为 0.5 时的反演模型。通过与图 6（a）的输入模型对比发现，

反演模型从整体上基本能较好地恢复各向同性速度扰动（保持正负或红蓝交替的异常极

性），各向异性强度和方向（黑短线长度和方向）。但也有部分异常未能被完全恢复。对于

各向同性速度而言，输入模型中所有深度异常幅值均设为 7％，但在反演模型中只有浅部幅

度接近 7％（30 km 水平切片或剖面 A-A'），而深部的异常幅值明显减小（90 km 和 150 km 切

片或剖面 A-A'）。这是由于大多数周期面波的敏感系数在深部都非常小（图 5（a））。因此

分析三维层析成像结果中各向同性波速结构时，应重点关注异常极性（正或负）及其位置

分布，而非其绝对值大小。Fang 等
[40]

研究三维横波速度各向同性检测板测试结果显示出相

似的规律。对于各向异性结构而言，反演模型中各向异性强度和方向（黑短线长度和方向）
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在横向结构均匀区域（红或蓝区中心）能被很好地恢复，而在横向结构非均匀区域（即红

蓝转换带）却被明显削弱。这是由于面波对各向同性和各向异性结构的敏感度存在明显的

平衡作用（trade-off）。因此在分析三维层析成像中各向异性结果时，应着重关注成片分

布、强度较大的区域，而非零星的、强度较弱的区域。 

 

 模拟输入 （5  5） 反演输出 （5  5） = 0.5 

深度

= 30 km 

  

深度

= 90 km 

  

深度

= 150 km 

  

剖面 

A–A’ 

  

 （a） （b） 

注：（a）输入模型（各向同性和各向异性异常均不为 0）；（b）采用平滑权重为 0.5 的反演恢复模型。彩色影像为

各向同性横波速度扰动。黑色短线长度表示横波速度各向异性强度，黑色短线方向表示横波快波方位。 

图 6 三维横波速度方位各向异性理论模型反演测试结果 

Fig.6 Synthetic test results for 3D S-wave anisotropic model 
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 模拟输入（5  5） 反演输出（5  5） = 0.5 

深度

= 30 km 

  

深度

= 90 km 

  

深度

= 150 km 

  

剖面

A–A’ 

  

 （a） （b） 

注：（a）输入模型（只含各向同性异常，各向异性异常为 0）；（b）采用平滑权重为 0.5 的反演恢复模型。彩色影

像为各向同性横波速度扰动。黑色短线长度表示横波速度各向异性强度，黑色短线方向表示横波快波方位。 

图 7 三维横波速度方位各向同性理论模型反演测试结果 

Fig.7 Synthetic test results for 3D S-wave isotropic model 
 

为了更好地理解各向同性与各向异性之间的平衡作用（trade-off）可能引起的结果偏

差，我们将图 6 所示检测板测试中的输入模型进行了改动，将输入模型中的各向异性幅值

均设置为 0，保留原有的正负交替幅值为 7％的各向同性异常（图 7（a）），然后进行三维

方位各向异性层析成像反演。测试结果（图 7（b））显示：横向结构均匀区域（检测块体中

心部位）的各向异性幅值均非常小（小于 0.5％）；横向结构非均匀区域（红蓝交替）的区
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域存在各向异性幅值被明显增强的现象，该现象在浅部更为突出（幅值达到约 3.5％）。所

以该测试结果提示：在实际研究中，不宜对幅值太小的各向异性结构（小于 0.5％）进行解

释；同时需要谨慎对待浅部横向结构非常不均匀区域较强的各向异性特征。 

如上所述，相对于二维加一维的分步反演方法，本文提出的直接三维横波速度方位各

向异性层析成像方法的优势在于方便利用原始观测对三维模型的可靠性直接进行评估。

图 8（a）显示了三维模型对观测面波频散曲线的拟合情况的一个实例。该观测频散曲线的

射线路径与图 3（a）中白线所示相同。显然，不同平滑权重的反演模型明显改善了参考模

型对观测的拟合。对所有观测与模型估算值的误差进行均方根统计，可以得到不同模型与

不同周期观测值的均方根误差（图 8（b））。虽然在不同权重反演模型对某条单一的观测数

据的拟合情况差别并不明显（图 8（a）中绿线和红线），但对所有数据进行误差统计分析发

现，平滑权重越小，观测值的均方根误差也越小（ = 0.1，图 8（b）绿线）。但在实际研究

中，并不是平滑权重越小越好，因为过小的平滑权重可能产生横向或垂向突变的异常分布，

而这与地球内部通常以平滑渐变结构为主的特征不符，所以在实际研究中平滑权重通常通

过试错法选取。图 8（b）显示无论什么平滑权重，反演模型大大降低了参考模型（图 8（b）

蓝线）对观测值的均方根误差。 

 

  

（a） （b） 

图 8 （a）三维横波速度模型对观测频散曲线拟合实例，（b）均方根误差统计 

Fig.8 (a) An example of dispersion fitting and (b) root-mean-square misfits for 3D Vs models
 

5 结论 

为了弥补现有二维加一维的分步反演方法在三维横波速度各向异性研究中的不足，本

文基于二维面波层析成像和区域化面波的一维横波速度反演思路，开发出利用面波频散观

测直接进行三维横波速度方位各向异性层析成像的方法，并编制了相应的正演和反演程序。

为了验证算法和程序的有效性，我们对二维面波层析成像、一维横波速度反演、三维横波

速度层析成像方法分别进行了理论模型测试和评估。测试结果显示： 

（1）平滑权重对反演模型中异常分布的平滑程度有明显影响，大的权重会产生更为平

滑的异常分布。对观测数据的拟合误差也有明显影响，大的权重会增加观测误差，但对单

一数据拟合的影响并不显著。 

（2）三维层析成像方法可以利用原始观测面波（而不是区域化面波）的误差分析直接

快速评估反演模型，相对于初始参考模型，反演模型均能大幅改善对观测面波的拟合（即
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降低误差）。 

（3）反演模型能很好地恢复各向同性速度异常的极性（正负）和分布（位置），但各

向同性速度异常的强度随深度减弱；反演模型能很好地恢复水平结构均匀区域的各向异性

强度和快波方向，但其在水平结构非均匀的过渡带明显减弱。因此，对最终结果分析时应

重点关注异常的极性、分布、相对强弱而非绝对大小。 

（4）各向同性与各向异性的平衡作用（trade-off）可能在横向结构均匀区域产生小

于 0.5％的假各向异性幅值，在横向结构非均匀区域可能产生显著增强（浅部可达约 3.5％）

的假各向异性幅值，因此在实际研究中需要谨慎解释高低波速异常过渡带上较大的各向异

性特征。理论模型测试结果证明本文展示的三维横波速度方位各向异性层析成像方法可行

可靠，具有很好的实际应用推广价值。 
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Method on 3D Tomography of S-wave Velocity 
Azimuthal Anisotropy by Using Surface- 

wave Dispersion Curves 
FENG Mei, AN Meijian 

(Chinese Academy of Geological Sciences, Beijing 100037, China) 

Abstract: Seismic anisotropy is one of the important indicators reflecting internal medium character of the Earth. 
The commonly used shear wave splitting method and two-dimensional (2D) tomography of surface-wave 
azimuthal anisotropy are difficult to accurately reflect the change in anisotropy with depth. Converting the 
period-dependent regionalized surface-wave azimuthal anisotropy into depth-dependent one-dimensional (1D) 
S-wave velocity azimuthal anisotropy is one way to make up for the lack of depth information. The existing 
researches on three-dimensional (3D) S-wave velocity anisotropy are normally implemented by a two-step method 
including period-by-period 2D tomography of surface-wave azimuthal anisotropy and grid-by-grid 1D inversions 
for S-wave velocity anisotropy. This stepwise method is neither conducive to the use of 3D a priori constraints, 
nor conducive to the direct evaluation of the inverted 3D model by checking misfit of original observational data. 
Therefore, we developed a method on 3D tomography of S-wave velocity azimuthal anisotropy by using 
surface-wave dispersion curves and implemented the relative forward and inversion programs. In order to check 
the effectiveness of the methods and procedures, we conducted synthetic tests for regularly distributed 
checkerboard models. Test results show that: this method can well recover 3D structural information such as 
isotropic velocity anomalies, relative anisotropic intensity, and fast wave direction; the inverted model 
significantly improves the fit and reduces the misfit to the observation data compared to the reference model. 
However, given an isotropic synthetic model, the 3D anisotropic inversion can result in <0.5% of false anisotropy 
in homogenous areas, and the false anisotropy increases for strongly heterogeneous areas, reaches up to 3.5% at 
shallow depths. So, in practical studies, interpretation on anisotropy in strongly heterogenous area (especially at 
shallow depths) must be cautiously treated. 
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