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起来，这一处理过程叫水平叠加。 
这种方法能提高信噪比，改善地震记录质量，特别是压制多次波效果最好，

它所利用的是动校正后有效波与干扰波之间剩余时差的差异来达到滤波作用，且

在压制随机干扰方面比组合效果更好。 
第一节  共中心点时距曲线方程 

咱们前面学的是共炮点反射波时距曲线，但有实际意义的是其中心点（共反

射点）时距曲线。                      
  1、共反射点时距曲线 
很容易看出水平界面共反射点时距曲线 

方程 2 21 4t x ho
v

= + 是双曲线， x→各道炮检距    

            ho→共中心点M处界面的法线深度 
与水平界面共炮点反射波时距曲线方程在形式上是一样的，但应当注意它们在物

理意义上的区别： 
<1>共炮点反射波时距曲线反映地下一段界面的情况，而具反射点时距曲线

则反映了一个反射点的情况。 
<2>共炮点时距曲线的 to 反映了炮点到界面的法线深度，而共反射点时距曲

线反映了炮检距中点的法线深度。 
当界面倾斜时，对称于M点激发和接收所对应的反射点不再是一个点，因而

这些道也不再是共反射点道，但是在室内处理时仍按水平界面的情况进行，这样

做，实质上并不是真正的共反射点叠加，而是共中心点叠加，引入共中心点的概

念之后，可以同时适合于水平界面和倾斜界面的情况。 
若在 Oi激发，在以 M为共中心点的 Si点接收，则 Si点接收到的反射波传播时间

满足用 Oi点处界面法线深度 h1表示的 
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对另一个激发点处的界面法线深度也要变化，为了找出一般的共中心点时距
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第二节  多次反射波的特点 
一、多次反射波的类型 
在地震勘探中习惯把绕射波、断面波、回转波称为异常波。因为他们除有干

扰的一面还有可以被利用的一面，而多次波则是一种纯干扰，必须消除掉，一般

分为下面几种： 
1、全程多次波 
2、短程多次波 
3、微屈多次波 
4、虚反射 
进行井中爆炸激发时，激发能量的一部分向上传播，遇到地面再反射向下，

这种波称为虚反射，它与直接由激发点向下传播的地震波相差一个延迟时间 t，t
等于波从井底到地面的双程传播时间。 
二、全程多次波的时距曲线，下面以全程二次反射波为例 

已知：倾斜界面 R，倾角为ϕ，均匀覆盖介质波速为 V，在 O点激发，O点

处界面的法线深度是 h，在测线上某点 S接收到由 O激发，在 R界面上产生的二
次全程反射波。 
求：二次全程反射波的时距关系 t=f(x) 
推导过程： 
①作出一个 R的等效界面 R’，使这个等效界面的一次反射相当于原来界面的

全程二次反射波。 
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∴全程二次反射波的时距曲线方程为 
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在激发点 O观测到的全程二次反射波的垂直时间是 
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此式表明，全程二次反射波的垂直时间 to’是同一界面一次反射波 to的

倍，当界面倾角 较小时 co ，这时可近似有 ，这是一个常用的识

别近于水平界面的多次波的重要标志，利用上面的讨论可以把它推广到全程 m次
反射波的时距曲线方程 
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ϕ 1ot=

in
 

等效界面的深度  
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两种反射波的 to时间关系   当 很小时，近似有 t m  
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式

2 2( )xt to to
V

= + −V     根据此式计算动校正量，并对道集中各道进行动

校正，就能把量双曲线的同相轴校成水平直线，即校正为共中心点的 to时间，显

然上式所表示的动校正规律只适合于它的共反射点时距曲线是 2 21 4 it h x
V

= +

形式的波，凡是曲线不符合上式的任何其它形成的波，包括来自倾斜层的反射波、

多次波、绕射波等。仍接上式进行动校正，则道集内各道之波的旅行时不一定都

能校正为共中点的垂直反射时间 tom而可能还存在一个时差。 
剩余时差：把某个波按水平界面一次反射波作动校正后的反射时间与共中心

点处的 tom之差叫剩余时差。 
如任何其它形式的波的旅行时为 tr，正常时差为 trV ，一次波的旅行时为 t，

正常时差为 tV ，则剩余时差 ( ) ( )t tr t tr to t to tr tδ = − = − − − = −V V 。 

明确了剩余时差的含义，下面具体分析多次波的剩余时差的变化规律。 
到达 D点的波中，有较深界面 P上的 R点来的一次波，有较浅的 d界面来的

二次波。d界面的多次波的路程相当于由等放界面 d’上的反射点 Rd来的反射波，
我们假设这两个波有相同的 to，这样一次波对应的界面一定深一些，多次波对应
的界面浅些。因为波速随深度而变化的总趋势是增大的，下面的讨论就是从这样

的假设为前提的，现在讨论多次波剩余时差与有关参数的关系，一次波的旅行时

为 
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为了使多次波剩余时差公式简单明确，用二项式展开，略去高次项得 
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后表现为校正不足，剩余时差随 x的加大而增大。将上式中与炮检距 x无关的巧

用 q 代替即令  称为多次波剩余时差参数，于是 。

可见，多次波的剩余时差是抛物线规律变化的，并与两个因素有关： 

2 2
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q
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= − 2td qxδ =
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（1）与炮检距 x的平方成正比；（2）与 to有关，因为 q随 to而变，而 V、
Vd在一定的地区也随 to 而变，总的来说是 to 的函数，可见各种波的剩余时差曲
线都有它的规律，研究各种波的剩余时差曲线的特点就可以帮助鉴别波的类型。 
多次波     是一次反射波的几倍 
           总是校正不足 
四、共中心点叠加原理 
共中心点叠加是对共中心点道集进行动校正后叠加，其原理如下：（1）对其

反射点时距曲线由于采用一次反射波的速度进行动校正，动校正后剩余时差

各道反射波相位相同，因而一次反射波叠加后得到加强。 
（2）对于多次波或其它规则干扰波，由于速度的差异，动校正后存在剩余时

差，各道的多次波或其它规则干扰波存在相位差，因而叠加后相对削弱。 
（3）对于随机干扰，由于其出现带有随机性，共中心点各道叠加时能互相抵

消一部分，因而多次叠加也能使随机干扰相对削弱。 
 

第三节  多次叠加的特性 
将共反射点道集记录进行动校正后相迭加，由于一次波被校正到 to时间，同

相叠加后相互加强。规则干扰波动校正后有剩余时差 ，叠加以后相互削弱，达

到了压制干扰波的目的，这就是多次叠加的基本原理。 
讨论多次叠加的特性就是讨论叠加前后有效波和干扰汉。（1）将发生什么变

化？如何选择有关的参数才能使有效波最大限度的加强，干扰波最大限度被削

弱？ 
一、基本公式： 
设经过 n次覆盖工作得到一共反射点道集，道集内有几道，各道炮检距为 X1、

 ５ 
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  由此式可以看出，对反射

波来说，最理想的情况是它的剩余时差 ，则 K(w)=n，表明叠加后反射波
增强了几倍，对于其它 的波来说 K(w)一定小于 n，这样叠加对于干扰波就
起到相对削弱的作用。 
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这个公式表明，多次叠加相当于一个线性滤波器，K(jw)就是这个滤波器的特
性，多次叠加对波形的改造作用可以由 K(jw)反映出来。 
由上式可看到，因子 K(jw)与原来信号的类型和波的到达时间无关，它只是

叠加次数 n，频率W和剩余时差 的函数，多次叠加滤波特性 K(jw)是一个复数，

它的模 K(w)是多次叠加的振幅特性，它的幅角 是多次叠加的相位特性，先

讨论振幅特性，由上式得：  
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0tiδ =显然，振幅特性曲线在 处有最大值，其数值等于叠加次数 n，为了便
于对比分析不同叠加次数的叠加效果，把特性曲线坐标作一变换，即令 K(w)除以
叠加次数，得叠加特性 P(w) 
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  这个公式给出了多次叠加效

应与 和α的关系，为了便于用此公式指导野外观测系统的设计，还要找出 与

观测系统的具体参数的关系。为此引入下列符号：Xi是道集内第一道的炮检距（偏

移距） 

差所占谐波周期的比数则代入得：   这

个式子对各种波都是普遍适用的，但各种波的剩余时差 的变化规律不同，因而

叠加参量 的变化规律也不同。 
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二、多次波的叠加特性 

多次波的叠加参量  
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                   称它为单位叠加参量，即当炮检距等于一个

道间距时的叠加参量，又令 ，则 得多次波的叠加特性方程 
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d：炮点的移动距离    m 代表偏移距的道间距数。 

dV
x
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V
代表炮点移动距离的道间距数，I是该道在道集中按炮检距由小到大
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平均值。它与曲线的交点为 和 '，即当波的α落入[ , ]区间时，就能
得到最好的压制，此区间称为压制带。 , 称为压制带边界，压制带宽度

，实际在压制带内曲线还有极大值，其最大极值称为三次极值

能说明压制量的大小，P

cα cα cα 'cα
cα 'cα

'c cα α α= −V

3 3 3( )P P Pα= 3 越大，即偏离平均压制量 越高，压制效

果就可能不好。在 的右边（有时也可能出现在左边），当偏移值μ较小时，会

出现 P(α)的第一个极小点 ，如果 ＜ 则压制带就可以左移至

处，这时排列长度可适当缩小。 

cα
cα

mα

3、二次极值带  过了压制带之后α再增大就迅速进入二次极值带（α＞α2）

当干扰波的值落入二次极值带时，压制效果就会不好。因此选择参数时就使干扰

波不落入二次极值带，具体地说就是道间距 不能过大，在必须使用大道间距时，

应增加覆盖次数，以降低二次极值带的 P(α)值。 
 
第四节  多次覆盖参数对叠加效果的影响及其选择原则 

正确地选择多次覆盖参数，对于利用叠加效应压制多次波，加强一次波具有

重要作用，为了找出指导正确选择参数的原则，就要细致地分析各种参数对叠加

效果的影响，在实际生产工作中，这些参数主要指道间距V ，偏移距 x1，覆盖次

数 n等。 
前面已讨论过，当参数 n、v、μ不同时，叠加特性曲线的特征点α1、 和

'也会不同，这就是说偏移距 X1，道间距 和覆盖次数 n 不同时，叠加特性
曲线的形状就不一样，下面分析这几个参数对叠加特性曲线的影响，总结出一些

指导多次覆盖参数选择的原则。 

一、道间距V 的选择：  
t

2 qx
T

α =V    q   以 q为自变量，以V 为参量，画出几个 P(q)曲线。 
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会使 浅层 浅层

的干涉，动校正量太大造成浅层动校正引起的畸变严重，有时不得不用切除的办

法处理，损失了许多浅层有效波信息。 
三、覆盖次数 n的选择 

从图上可以看出，在压制带（ cα ， 'cα ）范围内，P（α）的平均值近于
1
n
，

就这方面而言，叠加次数越多，对于干扰波的压制越好，同时，覆盖次数 n的加

大， 1α ， cα 的位置变化不大，压制带变宽，这说明对压制与反射波速度差异较

大的多次波有利，对速度差异较小的多次波，仍需用加大道间距或增大偏移的办

法，来增大它的剩余时差，以提高分辨率。 
四、选择观测系统的原则和步骤 
合理选择多次覆盖观测系统对多次叠加的效果往往起着决定性的作用。应当

根据工作任务，工区的地质条件和仪器装备的特点恰当地选择有关参数。关于这

些参数对叠加效果的影响，上面已进行了讨论，这里再具体谈谈选择观测系统的

原则和步骤。 
原则：（1）要根据地下地质情况，地质任务和干扰波的特点来选择观测系统

的形式，若工区内断裂发育，多次波的干扰又不太严重，则应以中间放炮或较短

排列的单边或双边端点放炮的观测系统来进行工作。因为这时观测结果的精度最

大（由于排列短、动校正误差小、地下反射点的密度也增加，精度就较高）。在多

次波干扰严重的地区，为了压制多次波，突出一次波，应当采用偏移距较大的单

边放炮长排列观测系统。从迭加特性曲线知对于浅层需选较小偏移距的观测系统，

对于深层应选偏移距大的观测系统。 
（2）必须确保有效波处于通放带，干扰波落入压制带，这是多次覆盖是否有

效的必要条件。
1
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第 节 影响叠加效果的因素

 
以上几节的讨论，假设反射界面是水平的，同时也认为动校正速度选取正确，

动校正量的计算也是正确的，因而能实现真正的共反射点叠加。然而在实际工作

中，这些条件不可能完全满足。例如一次波和多次波的动校正速度选择得不完全

正确，反射界面不是水平的，而有一定的倾角等，为了保证多次叠加的质量，取

得好的实际效果，需要分析这些因素的影响，估计可能造成的后果，找出减少或

避免这些不利因素影响的办法，在这里只谈谈动校正速度参数不准以及地层倾斜

两个因素对叠加效果的影响。 
一、动校正速度不准确的影响 

2

22
xt

V to
=V  

（1）如果 V 选=V 真，则一次反射波动校正后 0tδ = 迭加后加强。 
而对多次反射波，则∵Vd＜V 真，校正不足，迭加后削弱。 

（2）如果 V 选＜V 真，则一次反射波校正过量，多次波有可能校正合适。 
（3）如果 V 选＞V 真，则一次反射波校正不足，多次反射波更加校正不足。 
二、地层倾余对叠加效果的影响 
当地层倾斜时，对水平叠加效果的影响主要有（1）共反射点分散的影响和把

倾斜界面当作水平界面计算动校正量造成的校正不准确的影响。 
1、共反射点分散的影响 
当反射界面倾斜时，各叠加道的反射信号并非来自同一反射占，随着炮检距

增大，反射点要向界面上倾方向偏移。因此，这时共地面中心点的接收道反映的

不再是一个公共反射点，而是一个反射段。这时的水平叠加实际上是共中心点叠

加，而不是共反射点叠加，为此具体分析一下共反射点分散的情况。 

2
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8
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ϕ= =  
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1cos cos' ( sin )
2 2 2

x h x xO R ho
ho ho
ϕ ϕ ϕ⋅ ⋅

∴ = = −   又 ' ' cos
2
xO M ϕ=Q  

' ' ' ' cos ( sin )
2 2
x xr RM O M O R hoϕ ϕ∴ = = − = − −  

   
2 2

cos sin sin 2 )
4 8
x x
ho ho

ϕ ϕ ϕ= =  

由上式可以看出，倾角越大，炮检距越大，反射点偏移越大，界面越深，偏

移越小。 
2、地层倾斜时动校正剩余时差对叠加效果的影响 
倾斜界面共中心点时距曲线方程 

2 2 21 4 cosomt h x
V

ϕ= +  

动校正量  omt t tϕ = −V  

2 22 cos( ) ( )om
om

h x t
V V

ϕ
= + −  

                 
1

2 2cos[1 ( ) ]om om
om

xt t
Vt

ϕ
= + −  

二项式展开略去高效项得 
2 2

2

cos
2 om

xt
V t

ϕϕV B  
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使

校正后的各迭加道，共 to值不同，存在相对时差，因而会降低迭加质量。 
（3）共中心点道集迭加，反映的不是界面上的一个点，而反射的是系列反射

点组合的一个反射段的平均效应。 
（4）共中心点道集迭加的结果 
将“共反射点”定在共中心点的正下方，虽然是沿地层的下级方向偏移了界

面的真实位置，当界面形态复杂时，在地层隆起部位，界面出现空白区，在地层

凹陷部位，界面出现交叉现象，严重歪曲，地质构造的形态。 
在界面倾角不大时→迭加偏移 
在界面倾角较大时→偏移迭加 
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剩余时差： 
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2、速度是资料处理所必须的参数 

动校正：
otv

xt 2

2

2
=∆  

精校正： )()(
1

22

1

11

1 v
h

v
h

v
h

v
h

v
h

v
h

oo

s

o

o +++++  

偏移迭加需要偏移速度，迭加速度等 
3、 资料解释中的应用： 
（1）时深转换的重要参数，把时间剖面转换成深度剖面利用下式： 

           oav tVh
2
1

=  

（2）利用速度资料计算空校量板，进行偏移归位 
（3）根据速度资料辨别波的性质：如：多次波（低速异常）、绕射波（高速

异常）、  
利用速度资料，计算空气校量板，进行偏移归位。折射波、面波、声波。 
（4）利用速度资料进行制作合成地震记录，确定地震剖面上的地质层位。 

      
1122

1122)()()()(
vv
vvtabttx

ρρ
ρρ

δδ
+
−

=×=  
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精

然而，为了满足生产的需要，根据用途不同和地震勘探技术所能达到的水平

可以对复杂的介质作种种面化，建立近似的模形，因而引入了各种不同用途的速

度，下面我们就一一讲解。 
（一）平均速度 
为了将地震记录从时间剖面转换成深度剖面，引入平均速度对于 n层水平

层状介质其平均速度定义。 
地震波垂直入到某个界面所在的总路程与时间比叫平均速度。 

)11(

2

1

1

2
−−=

=
vi
hin

hi
x

n

Vav

i

 

从另一角度也可以引出有篷货车的定义：设有 n层水平层状介质，在 O点
效泡，在 S 点接收，我们先作出炮点 O
的虚密度 O*并假设地震波在传播时按
直线传播即波从 O 入射到 Rn 界面上某
一点 P时 OP就为直线，这时波从 O→P，
再 P→S 所在的路程相全于波Ｏ*→Ｐ→
Ｓ所走的总路程，设波入射角度为Ｘ这

时，如果把有篷货车定义为在水平层状

介质中波沿直线传播，所走的总路程与

所需总时间之比： 

h1v1 
h2v2 

R1 
R2 

R3 

S 

l1 
l2 

 α 

P 

O* 
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平均速度有误差，随着观测点离炸点的距离增加，这种误差就越大。由此可见

平均速度只有在垂直入射或炮栓距范围不大的情况下才是正确的。所以它只适

把时间剖面转换成浓度剖面，以将地震层位与钻井层位对比。 

（二）均方根速度 VR 

                                 通过前面的学习，我们知道，地震波
传播遵从“沿所需时间最短的路”这

原理，即费马原理，在均匀介质中，

需时间取短的路程是直线，因而均匀

质、水平界面情况下反射波的时距曲

是一条双曲线即：      

22 41 hx
v

t += 或 2

2
22

y
xtt o += 这个式子的意义在于如果一条时距曲线的方

可以写成这样的形式，就表示波是以常带传播的，且波速的数值就等于式中

项的分母的平方根，下面要引入几个概念时，都按这个思路，先把有关的议程

化为（1-2）的形式，又从 X2项的分母中找出引入的速度概念。 
现在根据实际的介质结构情况，提出这样的问题，如果有一水平界面，覆

介质是不均匀的连接介质或水平层状介质。当然，不管介质结构如何，地震波

是遵从费马原理的，那么这种情况下的反向波时此曲线的表达式将如何？它还

不是双曲线？如果不是的话，能否在一定条件下近似地把它看成双曲线？正确

解决这些问题是有很大实际意义的，因为在生产工作中进行动校正时，不管介

是否均匀，都是采用双曲线分式计算动校正量。也即把反射波时距曲线总是看

双曲线，通过下面的计论将会看，这样做是有误差的。均方根速度的概念就是

讲座这些问题的过程当中，在把不是双曲线关系的时距方程，面化为双曲线关

的要引入的一个速度概念。 
下面的水平层状介质为例，按照上面的问题和思路进行具体讲座计算导出

方根速度的概念。如图示的水平层状介质，在 O点激发，在 S点接波到第 n层
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将（1）式用二项式展开 

)3
2
11(

2
2 4422

1

L+++=
=

ViPVPtint
i

δ
     当αi较小且 

Pvi=sinαi≤1   可略去高次项得
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同理对（2）进行二项展开并略去高次项得： 
 
 
由<3>式得 
 
 
 
令 VR=           则 t2=t2+     形状为双曲线，
 

t

x2 
VR

2  

2 
n 
2 

i=1 PVi
2ti 2 

n 
2 

i=1 

∴P= 
Vi

2ti 

x 
<4> 

t 2=t0+2 t0 
4 

n 
2 

i=1 
Vi

2ti 

X2 
t o2+ 

t i 
n 
2 

i=1 

2 
n 
2 

i=1 
Vi

2ti 

X2 
t o2= 2 

n 
2 

i=1 

t i 
n 
2 

i=1 

2 
n 
2 

i=1 
Vi

2ti 

（1）

（2）

  两边平方力学去高次项 
称为均方根速度。 

 i 
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                            则上式可写成与均匀介质水平界面情况下
一样形式 

 
即：                         Vφ→倾斜界面均匀介质情况下的等效速度 
 

（四）迭加速度 
从上面的讨论可以知道，在一般情况下（水平界面均匀介质，倾斜界面均匀

介质，覆盖层为层状介质或连续介质等），都可将共中心点反射度时距曲线看作双

曲线，用一个共同的式子表示                          Vα→迭加速度 
对于不同的介质结构就有更具体的意义，例如：对倾斜界面均匀介质 Vd=Vq，

对水平层状介质 Vd=Vq 均匀介质界面水平时 Vd=V 层状介质倾斜面 Vd=VR/cos
α，迭加速度 Vd的含义也可以从另一角度来解释，在实际的地震资料处理工作中，

我们是通过计算速度谱来求取迭加速度的，对于某一深度的共反射点时距曲张其

正常时差随速度而变。△t=t-to=x
2
/2v

2
to实际工作中利用选择结合出多列的速度

值。 

（V1、V2=V1+V△，V3=V1+2△V，⋯⋯）进行动校正，动校正后把属于同一
共反射点集的记录进行迭加，并观察其迭加结果，根据能量最终的准则，寻找正

确的迭加速度。 
设待测的速度值为 Vd，选用速度 V进行动校下若 
V>Vd  则校正不足，不同相迭加能量较弱 
V<Vd  则校正过量，不同相迭加能量 
V=Vd  同相轴校正为直线，迭加能量最强。 
因此，迭加能量最大值所对应的速度即为所求速度 Vd 
对一固定的 to(即固定的某一浓度的地层)可以求得一条能量随速度变化的曲

线，我们称这为速度谱曲线，变换 to按照上述方法可以分别求得所对应的谱线，

这些谱线称为速度谱。 
实际工作就是从速度谱中连续读取速度值进行动校正后然后迭加，因此根据

t=t0
2+ v2 

x  

cos2φ 

t2=to
2+ x2 

Vφ2 

t2=to
2+ x2 

Vα2 

O Vα Vd VR 
V 

E 



 

设已知第八层底界面以上地层的均方根速度为 

 

 

 

第 n-1层底界面以上地层

 

 

 

 

 

 

 

 

若名的迪克斯方式（Dix

由于层速度 Vn 与地层岩

质信息，例如：所定沉积环境

 

 

 

 

 

 

 

（六）瞬时速度 V与射线平均

暖时速度 V与平均速度

的。但它可作为一个特定的标

的速度的准确性。 

=VRn= ( 
t i 

n 
2 

i=1 

n 
2 

i=1 
Vi

2ti 
)1/2 

n 
2 

i=1 
Vi

2ti 1/2

<1>2-<2>2 得 V2
R,n·to,n-

∴ Vn= [ 

t i 
VRn-1= ( 

n-1 
2 

i=1 

n-1
2 

i=1 
Vi

2ti 
)1/

Vav= 
h i 

n 
2 

i=1 

hi 
Vi 

n 
2 

i=1 

Vav= 
n 

cosφ 

Vn= ( to,n - to,n-1 
VR,n

2tO,n-VR,n
１８ 

的均方根速度为 

）是地震勘探中常用的方式之一。 

性有关，因而可用于判别地层的岩性或获得其它地

与相交以及推断流体成分的变化。 

速度 Vs 

Vs，只是作为概念引入，在实际的工作中是难以测定

准，便于其它各种速度进行比较，看看其它能测定

 
To2n 

2 

( )  <1> 

- 

VR,n-1 = 2 n 
2 

i=1 
Vi

2ti [ n-1
2 

i=1 
Vi

2ti ] 

=2V2
n·tn→第 n层的垂直时间 

to,n - to,n-1 
VR,n

2to,n-VR,n-1·to,n-1 ]1/2 第 n层的层速度 

To2n-1 

Vi
2ti ( 2 = 

2 

n-1 
2 

i=1 )1/2 <2> 

VR= 
t i 

n 
2 

i=1 

n 
2 

i=1 
Vi

2ti 

x2 
Vd

2  VR= t2=to
2+ 

-1·to,n-1 )1/2 
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实 实 我

均速度的概念，即将波沿某一条射线传播的总路径除以传播的总时间叫波沿射线

传播的射线平均速度 Vs=s/t 

对于水平层状介质 
 
 
连续介质 

 
 
三、各种速度之间的关系及换算 
上面重点讲讲各种速度的概念，下面通过各种速度的相互比

它们的含义及应用范围以加深我们对各种速度要领的认识。 
（一） 平均速度（Vav）与均方根速度（VR）的关系 
平均速度和均方根速度都是对介质模型作了不同的简化，引

导出的速度概念。为了比较它们之间的差别和精度，我们用比较

速度作为标准。 
下面通过例子来说明，以射线平均速度为标准，分析比较平

速度的特点，看看在什么条件下哪一种速度概念反映实际情况准

它们的应用范围。 
                              先看一个实例，设有一组

如图示， 
                              设波沿直线传播，则 
 
 
 
 
 
 
 

Vs= 

n 
2 

i=1 
hi 

cosαi 
n 
2 

i=1 

hi 
Vicosαi 

cosαi = 1-P2Vi
2 √ 

Vs= 
∫ Z 

O 
∫ Z 

O 

dz 
Cosα(z) 

dz 
V(z)cosα(z) 

√ cosα(z)= 1-P2r2(z)

γ3 γ2 γ1 

x1 S1 S2 S3 

R1 

R2 

R3 

β1 β2 β3 

α1 α2 
α3 

h1=1000米 

V1=3000米/秒 

h2=1000米 

V2=5000米/秒 

h3=1000米 

V3=6000米/秒 

V

= 
1000

+1000
3000

VR= 

n 
2 

i=1 
hi  

n 
2 

i=1 
hi 
Vi 

把直线变成□成且
n 
2 

i=1 
V1

2ti 

= 4472米

VR= n 
2 

i=1 
ti 

= 

1000
3000
×

较来进一步阐述

入不同的假设后

精确的射线平均

均速度和均方根

确，进而总结出

3层层状介质，

 

s= 

+1000+1000 

1000
5000

1000
6000 + 

=4286米/秒 
常数 

  Psinα1≤1时 

/秒 

30002 1000
5000
×50002 1000

6000
×600+ + 

1000
5000

1000
6000+ + 1000

3000

常数 
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α 
x（米） 

10° 1684 

20° 3977 

25° 6003 

30° 27025 

从定义射线平均速度是最准确的，它随

之间关系                 

致的，其中平均速度和远方根速度是

方向和路径而变，当放射角增加或炮检距

（根据费马原理泡检距增大，必然在高建

间最小的径） 
（2）当 x=0时，Vav=Vs 但，VR值过

大，随着 x增加，Vav偏离射线平均速
接近 Vs在某一 x处，VR〧Vs 
   x再增大，VR偏离 VS误差增大（x小时用

且 Vav≦VR 
此结论还可以用不等式互兹不等工一般地

一介质结构，波沿不同射线传播的速度各不相

均方根速度为常数。显然用常数对其共反射点

VS1= 

1000 
Cos10° 

1000 
Cos16°

1000 
3000×cos10° 

100
5000×cos1

hitgαi 
n 
2 

i=1 
2 

6000米/秒 覆盖层中最高速度层的速度 

VR 
Vav 

Vs 

4472 
4286 

x(米) 
5000 10000 1500 
Vav 

4286

4286

4286

4286

着出

    

常数

增大

层中

 
度

Vav

证明

同，

疲乏

42′ 
0 
6°42′
VR

 447

 447

 447

 447

射角的不同而

       可以归
（1） 对同
速度

，而射线平均

时，射线平均

多走一些路径

，误差越来越

、x大时用 VR

。书有有深的

然而其近似简

集作动校正只

1000 
Cos20°10′ 

 
1000 

5000×cos20°
 米/秒

2 4310

2 4420

2 4560

2 5450

不同，三种速度

纳出几点结论：

一介质模型三种

是不一 
速度随着射线

速度也增大。

）（波沿所需时

大，而 VR逐渐

） 

证明。（3）对同
化的平均速度和

是一种近似，不

10′ 
 

 

 

 

 

 
如图所示：     
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资 资 现

 

 

 

 

 

                        l：任意两个共反射点之间的距离 
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深度剖面 

A B 

h1 h2 

△h 

O 

h 

x 

to 

A B 

toA toB 

l 

时间剖面 

O 

1 
2 

) 
Vd 

（四）由 VR求 Vav 

  △h=h2-h1(法线深度) 

 =lsinφ= 1 
2 
 VRtoB- 1 

2 
 VRtoA =  VR△to 

toA、toB 可由时间剖面（自激自收剖面）量取 

∴sinφ= △to VR 
2l 

cosφ=(1- )
1/2 VR

2
△to 
4l

2 

∴VR
2
=Vd

2
(1- VR

2 △to 
4l

2 
VR= √ 1+ 

VR
2
△to 
4l

2 
（三）由均方根速度计算层速度 

VR,n2·to,n-VR,n-1·to,n-1 

to,n- to,n-1 
VR= 

n 
2 

i=1 
hi  2 

to,A

= 
垂直往返路线 
往返时间 

= 

n 
2 

i=1 
Viti  2 

to,n

= 
n 
2 

i=1 
2 

VR,i2·to,i-VR,i-1·to,i-1 

to,i- to,i-1 
( )

1/2
· To,i-to,i-1 

2 

to,n

= 
To,n 

[(VR,i
2·to,i-VR,n-1

2·to,i-1)·(to,i-tp,i-1)]
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Vp 

代

（一）速度与岩石弹性常数的关系 
根据弹性理论的波动方程可求得：在均匀各自同性的完全弹性介质中，纵

波 VP和横波速度 VS分别写为： 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
大多数岩石范

σxx=E·Exx

 
当弹性体在外

这种力自然数为内力 
一个物体受力

V：□□比，它
等于 0.25，只有在疏松
杨□□其量的

ρ增加的快，所以当岩

同一介质中纵

 
       

 

=VP= λ+2μ 
ρ 

E(1-v) 3

VS= μ 
ρ =

K：体变模量（

法向应力 线

θ=Exx+Eyy+E
γu 
γx :[线应变：

μ:切变参数 

= 
Vs 
√ 3 
 
ρ(1+v)(1-2v) 

ρ=密度 g/cm  

E 
2ρ(1+v) 

 
λ=K- 2 

3 
μ

λ:拉梅常数 

-P<压力>=Kθ<体应变>） 

 

围：0.1~0.7，液体μ=0即不产生形状改变 
      E:杨氏模量 

zz= ∂u 
∂x + ∂v 

∂x 
∂ω 
∂z + 

长度的相对增加]
σxy= Exy Exy= ∂v 

∂x 
∂u 
2y + 

切应力 切应变：体积元的相对形变 
 

力作用下发生形变时，总有一种力欲使弹归体恢复其原状，

       单位面积上的内力称为应力 
时，应力为力与受力面积之比Б=      
们都是说明介质的弹性介质的参数，V 在大多情况下大约
的岩石中，V≈0.5，所以 V的变化不大。 
大小和岩石的成分、结构有关，随着岩石密度的增加，正比

石密度增加时，地震波的速度不是成少反而是增加。 
波和横波速度比的关系如下： 

F 
S 

应力 
２２ 

=1.732 
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√ ρ 式 p

可 
看出（1）又根据大量的资料，对某些石灰岩和砂页岩来说地震波在其中传播的速
度与密度可近似表示为 V=6ρ-11  V2=km/s  ρ:8g/cm3

  (2)通过对大量岩石我

研究，在对大量数据分析整理的基础上砂岩、泥岩、石灰岩、白方岩等岩性，又

可加结纳分式表示如下： 

ρ=0.31×V
1/4
   V:m/s   ρ:g/cm

3
 

此分式对岩盐和硬石膏不适： 

这步经验公式具体地反映了速度与密度之间的关系，为参数之间的换算提供

了方便。例如：在计算人工全盛地震记录时，如果巳知 V，但没有密度参数，这

时可利用这步公式进行换算。 

（四） 与构造运动和地质年代的关系 

通过大量实际资料得出以下几点结论： 

（1）同样浓度成分相似的岩石，年老的岩石（沉积时间长）比年轻的岩石速度高。 

（2）构造运动常使地层发生许多微裂缝，它们使岩石的速度大大的降低。 
用此距构造节越近，地应力造成的微裂除越发青，速度越低（这也不是绝

对的）。在不同地区会有不同的表现，在强烈褶皱地区经常测到速度的增大，这时

因为地应力的挤压作用造成围压升高，地区紧因所致，而在隆起后遭风化剥蚀则

速度变低。 
（五） 孔隙度 
在大多数沉积岩中，岩石的实际波速是由岩石基质的速度，孔隙度，充满

空隙的 
液体地速度以及数粒之间的胶结物的万分等因素来决定的。经过多年的研究现在

认为比较合适的，是液体速度，颗粒速度与孔隙度之间 willy时间平均方程： 
         
式中：V：波在岩石中的实际速度       Vf：是波在孔隙的流体中的速度 

Vr：是岩石基质的速度           Φ：是岩石的孔隙度 
公式的适用条件：岩石孔隙中只有油、气或水一种流体，且流体压力与岩石压力



 ２４ 

传 低

中充满着油、气、水时岩石中波的传播速度就会降低。 
   在砂泥岩剖面中，由于孔隙中充填的介质不同，而形成明显的速度就分界面在
砂碉中、油、气、水之间以及油、气、水以及底围岩之间均能形成良好的物性界

面。且这些界面的反射参数比一般岩性界面的反射参数大得多，因而含油砂岩、

特别是含气砂岩在地震剖面上将以亮点形式出现。 
（七）埋芷深度 
地层的埋芷越深，或岩团结作用越强，孔隙度越小，当然其速度也就越高。 

（八）固压和差导压力的影响 
固压是上覆岩层的重量荷载产生的压力，它正比于地层的埋深和密度，差异

压力则为固压与孔隙内流体压力之差值。 
固压的作用主要是使地层的固结柱底增加，孔隙度减少从而速度增加，地层

的差异压力大小与速度成正比关系（这说明欠压实的地段适常具有低速异常的原

因） 
（九）速度分布规律 
在沉积剖面中，速度的分布具有： 
（1）成层性     （2）递增性 h↑→v↑ 
（3）方向性：速度在垂直方向上随着深度而变，在□上，受地质构造沉积

岩性的控制。 
（4）分区性：在不同的地区，由于沉积环境不同和岩性变化，速度在平面

内的颁具有分区分节的特点    在机岩发育的地区   V 高 

            在砂泥岩发育地区   V 低 
岩石中波的传播速度是反映岩石性质构造分布的主要产参数，因而研究影响

速度的地质因素，掌握沉积剖面中的速度分布规律是很必要的。 
二、速度的来源 
速度是一重要参数，不论是在解释和处理中应用都很广，前面咱们讲了几种

速度的概念及影响速度的主要因素。今天，咱们讲如何获得我们所需要的速度。 
速度资料主要通过三种方法得到 



 

附近适当加密测

泥浆因结卡住检

布置在地层下倾

              

2、 震测井资料
              
的位置 
              
深井的 

 
 
 
通过对地震

（1）利用上面式
就得到平均速度

（2）把 H~t0/2 
到地震波沿垂直

φ 

井 

H 

H 

Vav= o′
tc 

t= 
√ (H
２５ 

度处直达波的传播时间 t，检波器的浓度 H 可由电缆长
度测得。这样就 
可以求得该深度 H以上各地层的平均速度。测井时，
首先是将检波哭沉放到井底，从井底测起，测点间隔

50米，在地层的分界面 
点，检波哭在井中不能停留过长时间，以免出现 
波哭，有一点应注意，当地层倾角较大时，炮点应 
方向，以防折射波干扰。 
          测井资料的初步整理和分析必须在井场进行，发现问

题及时检查和补充。例如在现场作 H—to关系曲线（垂

直时距曲线）发现异常的点子时，及时补炮检查 
的整理 
          地震测井的情况及有关参数，如图示：激发点在地面

          是 O，但真子位置是井底 O’爆炸井深度 H，爆炸井同

水平距离是 d，通过测井得到的原始数据是每次检
波器沉放沉度H以及相应的记录下来的透过波传播
时间 tc 

测井资料的整理，可得出几种成果： 
计算出 t和 Vav，先把 t换算 t0(t0=2t)把数据画在 Vav—t0坐标中，

（随 t0变化）曲线。 
的对应数据点在 H~ t0/2坐标□中得 
向下方向传播的距离与传播时间之 

测井检波器 

γ 
θc 

o 

o′ 

d 

tc 

h 

s = tc 
√ (H-h)2+d2 

= 
H 
t (to=2t) 

-h)2+d2 

H 
·tc 

Vav 

to to 
2 =t 



 

                            它是一种地球物理测井方法。现已广泛用于地震
勘探，成 
为求取速度参数的一个重要手段。它是利用沿井

壁滑行的 
初至折射时差来求取速度参数的，具有简单方便

又能连续 
观测的特点。目前用的声速测井仪的原理如图。

ι=0
脉冲

入射

浆以

之间

中的

时差

间。但

其倒

原理

  
 
 
 
 
 
 

l

L 

N 

泥深 

θc 
VK 

1/2层 

发射器 O

第一接收器 

第二接收器 

M 
２６ 

主要有电 
子线路和声系两部分组成，声系包括一个超声波

发生器和 
两个声波接收器。它们之间的距离分别是 L=1米   

.5 米，测量时，井下仪哭由井底连续向上提，超声波发射哭 O发射的 20千
波，经过泥浆以□□□角θc=arcsinVn/Vk(Vn 是泥浆速度，VK 是地层速度)
到井壁上，产生一个沿井壁方向前进的滑行波，该波的一部分能量又经过泥

□□□角折射到接收器 M和 N上，形成时差△tk,时差的大小决定于 M和 N
的地层速度 Vk，因为M和 N之间的距离是固定的，时差大表示声波在地层
传播速度小，时差小表示传播速度大。通过井上仪器的记录可得到一条声速

曲线，单位是微秒/米，一般直接记录的时差是声波传播 0.5米距离所用的时
为了使用方便，地面记录仪器调节时，换算成传播 1米距离所用的时间τk，

数就是相应地层的层速度 Vk=1/τk 这就是利用声速测井求取层速度的基本

和过程。 
求层速度时一般要对应岩性柱状图来求每层的层速度。 

 

τ微秒 /

τ1 V1 d1 

d2 

d3 V3 

V2 τ2 

τ3 

τn Vn 
H,米 
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思考题：1、某一工区已有的原始资料是野外的多次覆盖地震记录，试述如何利用
多次覆盖资料求得： 
（1） Vd 
（2） VR 
（3） Vn 
（4） Vav 
 
 

第三节  水平叠加剖面的形成 
一、一道记录面貌的形成 
地震子波：爆炸产生的脉冲信号，当传播一距离后波形开始稳定，这时的

地震被称为地地震子波。地震子波在继续传播过程中，其振幅会因各种原因而衰

减，但波形的变化却可以认为是很小的。在一定条件下可以看成不变。 
地震子波在向下传播过程中，遇到波阻按分界面就会发生反射和透射，最

后地震子波以从地下各个反射界面反射回来，这些反射回来的地震子波在波形上

严格讲是有差别的。近似地可以认为一样，并且这些反射子波在振幅上有大有小

（主要决定于反射界面的反射参数的绝对值），极性有正有负（决定于反射参数是

正或负），到达时间有先有后（决定于反射界面的深度和波速）。 
此外，地下地层的落层对于记录面貌的形成也有影响。假设地震波的延续时间为

△ t ，而穿越岩层的往返时间为△τ此时 
1）当岩层较厚，即△τ＞△ t 时，同一接收 
点收到的来自界面 R1 和 R2 的两上反射波可分开， 
而形成两个单波，保留着各自的波形特征，这种情 
况较少。 

2）当岩层较厚时，地震子波的延续时间大于穿 
越岩层的往返时间，即△τ＞△ t 此时来自相近的各 

∆t ∆l ①+② 

ρ1v1 

ρ2v2 

① 

② 
R2 

R1 

O S 

1-1 
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ρi+1Vi+1-ρiVi 

ρi+1Vi+1+ρiVi 

以某一个界面为主的一组靠得很近的界面只要这些薄层的厚度和岩性在一定的地段

或地区相对是稳定的。则来自这组界面的许多地震反射子波的相互关系（振幅的差别，

到达时间的差别等）也就当是相对稳定的。因而它们迭加的结果——地震记录的反射

波组，其波组特征（如图位参数，哪个相应最强）也是具有某些相对稳定的性质，这

就是地震记录，面貌形成的过程。 
上述形成过程，可概括为数学公式： 
 
 ∵AR=RiAλ      Ri=                   
                                  ∴   假定地下有几个界面，地震子

波为 b(t)，每一层反射波的旅行时分别为τ1，τ2⋯⋯τn，则每一层的反射波可
写为 R（τ）·b（t-τ1）总的记录为这些界面产生的反射波的迭加。即 X(t)=n/2 R
（τλ）·b（t-τ1）    X (t)=R（t）×b(t)人工合成地震记录正是利用这个模型制
作的。利用从声波测井资料和其它资料换算出的 R（t），并选用合适的地震子波
b(t)，则可制作无噪声的合成，地震记录用于层位的选择对比。 
二、水平叠加剖面的形成 
1、水平叠加剖面的形成 
   地震野外资料经过数字处理之后，可以得到多种地震信息，这些地震信息的大
多数都以时间部面的形式显示出来。目前使用最广泛的时间剖面有两种：一是水

平叠加时间剖面，简称水平叠加剖面。二是叠加偏移时间剖面，简称叠偏剖面。

这两种剖面既是地震构造解释的主要时间剖面，又是地震地层解释中不可缺少的

资料。两种时间剖面中又以水平叠加剖面应用最广泛，也是最基础的剖面，叠加

后偏移剖面是交水平叠加剖面进行偏移归位后得到的剖面。 
（1）按地下井中心点顺序抽道集    （2）对各道集内各道进行校正 
（3）滤波及各种校正              （4）把属于同一共中心点的道集记录迭加
起来放在该中心点处，这样形成的剖面称为水平叠加剖面→自□□时间剖面。 
2、时间剖面的显示 
   时间剖面是经过动校正后水平迭加得到的，它记录界面的波线反射时间（一般
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②

条带状时，振动图形转达换为光带的振动，当它们投射到感光纸之前，光栅光度

刚好将光带振动突出的上部和下部截去（遮挡），能记录下来的就是梯形面积记录

（感光带上为梯形黑块）。 
梯形面积的大小和边缘的陡缓与地震

仪的能量有关，相邻梯面积中点间隔

就是波的□周期。③当检流计被辉光

管代替，且辉光管随地震信 
号电流大小的变化而发出强弱不同的

光线时，在感光纸上得到的是密度记

录（或叫变黑度记 
录）振幅强则光线密度大（深黑），    振幅弱则光线密度稀（灰色或淡黑）。 
   地震波形记录就是多道振动图形，比较全面地映了波的动力学持点、细节，而
经过动校正的变面积记录或变密度记录，大致反映界面的□□，比较直观其外貌

与地质剖面更接近，所以较常用的剖面显示形式，是波形加变面积，它把两者的

优点结合起来了。 
   此外，一些用于岩性研究的各种信息剖面（速度、效率、相位等），多采用彩
色显示这些剖面显示动态范围更大，也更加直观。 
三、地震剖面上各种波的识别 
在地震剖上的识别各种地震波的对比追踪，识别各种地震波的基本依据。 

1、 同相性 
（表示）来自地下同一性质界面的反射性，在相邻共反射点上的 to 时间十分

接近的，极 
性相同相位一致，相邻道的波形，波峰套着波峰，波谷套着波谷，变面积的梯形

也首尾衔接，形成一个平滑的同相轴称为同相轴。 
2、 振幅特征 

通过采集和处理，时间剖面上的反射波一般比干扰背景能量强，振幅峰值突

出，反射波 

强 

弱 
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③

④面  波→直线          d：反射波        e：反射波 
⑤声  波→直线       f、g：反射弧         h是 d的多次波 
                                          i 是 e的多次波 
⑥绕射波→直线          j：是面波         k：声波 
⑦多次波→直线       a、j、k 三条同相轴波作标区保持了原样，动校正后水

平迭加的记录上①反射波为□的倾斜的直线②直达波等

其它波为曲线（有剩余时差）上标志中 1、2两点是用来
识别在地震剖面上是否有一 

个波出现。3、4两点可以帮助我们进一步识别的类型，特征以及 
对产生这个波的界面的特点作出推断。 
四、水平迭加时间间面的特点 
目前，在地震资料构造解释中使用最多的仍然是水平迭加时间剖面，在前面

各章，我们已不同的方面提出了水平迭加时间剖面的一些特点，这是再把这些特

点小结一下，理解并熟记这步概念和结论对地震资料解释是十分重要的。 
经过水平迭加后得到的时间剖面，是将共反射点道集记录经动校正后得到的

它已相当于在地面各点自缴自收的剖面，一般在地层倾角小，构造简单的情况下，

能较直观地反映地下地质构造特征。同时也保留了各种地震波的现象和特点为我

们进行地质解释提供了直观丰富的资料。 
①水平迭加剖面反射汉同相轴与地质剖面上的地层分界并不一一对应，且必

须经过时深转换（h=1/2Vto）,而地震波传播速度一般随深度而增加，所以时间剖
面上反射波同相轴反映的界面形□，界面之间的距离都是有假象的。 
有可能通过各种方法提高分辨力，对解释人员来说，知道所用的地震资料能

分辨多大的地质体多厚的地层就能做到解释时心中有数。 
产生分辨能力的原因从地震波本身来说，就是因为它是一种波动，它遵循物

理地地震的规律。只有在一定近似条件下才遵循几何地震学一一对应的规律，此

外，还因为地震脉冲具有一定的延续时间而不是尖脉中。 
（二）纵向分辨率 
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2△t 
V 

1 
2 
λ 
V 

 
（2）当岩层较薄时，即<△t 时，来自相距很近的各个反射界
达地面一个接收点时将不能分开相互迭加形成复波，以至无法分

2、如果用地震子波的波长与地层厚度△h来确定纵向分辨，
△t为 n个周期时则△τ>△t          >n       

 
   则            时能分辨 

 
当地震波的延续时间为一个周期时（n=1）可分辨的地层厚度

h=      ）（这种情况要努力才能达到），n=2要能分辨△h >λ
h=      λ（少见） 

3、 如果从波的振幅变化和波形特征考虑会出现什
近几年，在研究尖灭地层的地震记录特点时，还引入了调谐厚

个概念的模型是：在一种均匀地层中央有另一种岩性的楔形地

一数值逐渐减到在尖灭点处为零，不考虑透过损失，因而楔形

射系数值大小相等，方向相反。 
                            所以只有当顶、底这间反射

期时，则出现同相迭加。即当

现相对振幅极大，这时 
                                        =          

△h = 
 
时，薄层反射波振幅显著增大，地震勘探中反这个厚度叫“调谐厚

为纵向分辨率的限度。 
浅层：速度低、频率高，波长约为 40m，可分辨的地层厚度为
深层：速度高、频率低，波长约 250m，可分辨的地层厚度为 6
（三）水平分辨率 

2△h 
V 

λ 
V 

R2 △τ 

△t >n λ2 

T
2 
λ 
2 3 

2 

λ 
4 

λ 
4 

面的地震子波到

辨。 
当地震子波的延续

为半个波长（△

（常见）n=3，△

么情况呢？ 
度的概念，建立这

层，它的厚度从某

地层上，下界面反

时间相差半个周

△τ=     时出

即△h =    即当

度”一般以    做

10m。 
0多米。 

 

λ
4 
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λ 
4 

射波到达 O点时的 
时差达到半个同期时，就不能互相加强，这样我们比值菲涅尔带下一个定义： 
若在界面O׳点两侧的CC׳点产生的绕射子波与O׳点产生的绕射子波到达O点

时差为 T/2，则认为 CC׳以内的点产生的绕射波在 O点是加强的，C、C׳点以外产
生的绕射波在 O点不再相互加强。我们把以 O为圆心 OC为半径在反射界面上画
出的圆的范围叫 O点产生的波在界面上的菲涅尔带，也即在 O点自激自收到的反
射实际上是来自界面     的范围内所有点，小于这个范围的地质体在地震时间间
面上是不可能准确地分辨出来的（菲涅尔带是借用光学上的名词） 
（某点自激自收地下反射界面上产生的反射在该点得到加强的所在的反射界

面的范围叫菲涅尔带）菲涅尔带的范围即是水平分辨率 
 
菲涅尔带半径 

 
                                                       

h> λ 时
略去高级□ 
（四）分辨率与最高频率的关系 
垂直分辨率     可分辨 
实险得出子波 f↑,分辩率越高，垂直分辨率                
 
有一经验公式     fmax=1.43fm代入上式  
 
                 fmax=        f越高越好，指导性的概念 
 
但实际达不到那么高的 f 
水平分辨率      

 

CC׳ 

O׳C = - λ 
4 (h+ ）-h2 √OO׳ √ = √T 

2 h+ 1 
2 V·（ ）-h = OC （

= √λh 
2 

+ λ
2 

16 
= √λh 

2 

△h= λ4 = V 
4fm 

1.43fm 
4sh 

√ 0.5λh L〧 L2=0.5λh 

fmax= 
1.43v·h 

2L2 
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λ ，

2、频带：即波谱图上能量不为 O的频率，范围越宽，识别薄层的能力越强 

3、埋深：越大，频率越低，则分辨率越□ 
4、V：越大，则λ越大。 
5、地质因素 
   地层的吸收，高□万分被吸收。 

五、与复杂地质现象有关的地震波 
（一） 地震绕射波 
地下的地层构造往往是很复杂的。由于构造运动的结果，会产生断层，不整

合。地层的挠曲褶皱等。由于存在这些比较复杂的构造。地下的地层界面就可能

发生中断，弯曲或变得起伏不平。这时，除了产生一次反射波外，还会出现一些

与复杂构造有关的地震波，如断面波绕射波和加转波等。习惯上称它们为异常波

（特殊波）。这些异常波的存在，一方面会与一次反射波发生干涉，使地震剖面的

面貌复杂化，给波的对比和资料解释带来困难，但是另一方面，这些异常波既然

是地下复杂的地质构造引起的。那么，它们也就必须同地下复杂地质构造有着某

些联系，因而也就提供了利用它们来了解地下复杂构造的特点的可能性。由此可

见，异常波既有起干扰作用，使剖面面貌复杂化，造成假名胜的为害一面，又存

在能波利用来帮助我们认识地下复杂构造的特点的有利面。因此，有必要分析它

们产生的原因，传播的规律以及剖面上出现的特点进行研究。 
1、绕射波的产生 
   几何地震学认为，地震波在传播过程中，如遇到一些地层岩性的突变点（断点、
地层尖火点、不整合界面的突起点等）这些相当于一个发生震源，按□更斯原理，

产生球面波向四面八方传播，这种波叫□□最常见的是断□化射和不整合面上的

突起点的绕射，下面以□□射为例进行讨论。 
2、断校绕射波的主要特点（重点讨论□□测线方向垂直断棱） 
（1）时距曲线方程 
如图示，测线 OZ垂直断棱，在 O点激发的地震 
波入射到绕射点 R，然后以 R点为新震源产生绕 

X S 

A1 
R 

h 

M 
L R 

x 

t 
M 

toR 
toF 
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（2）绕线波时距的主要特点 
<1>在 R点产生的绕射波时距曲线，与在 Rˊ激发，深度为
反射√波时距曲线，在形状上是一样的（此时，绕射点 R相当于

Rˊ激发时的虚震源）可见绕射波时距曲线也是双曲红，从①式
只相差一个常数。 

<2>绕射波时距曲线的极子点在绕射点子上方 
 
 
 

 
可见，当激发点移动时，绕射波时距曲线极α� 在� � 上

� 射� 在� � 上的抽影 R׳点，，但此时整条绕射波时距曲线将沿
不变。 

<3>△tR=2△tF 
由                              看 L是常数，把震源移
 
   

 
 

<4>绕射波和同界面的反射波在 x=2L处相切 
 
 
 

<5> 
        绕射波  OR→RA    △O*RA中 O*R+RA＞O*A 

      反射波  OA׳→A׳A             ∴tR＞tF 
 

1
V

tF= 

t 极ɑ= { 
X 极ф=L 

1 
V 

） √c2+h2 +h 

L2+h2 ( √
1 
V (x-L)2+h2 √+ )  tR= 

h 
V 

h 
V 

(1+ x2 
h2 )

1/2 x 
h 

(＜＜1) 

1 
V (x-L)2+h2 √tR= 

= 

= 2h 
V 

+ x2 
v2-to 

= 2h 
V 

+ 
x2 

2hv 

而 tF= △tR= 
x2 

v2-t  ( 1 
V x2+4h2 √ ) △tF= 

x2 
2v2-to 

∴ △tR=2△tF 

+ 

2(x-L) dtR 
dx =

(x-L)2+h2 √v-2 v 

L dtR 
dx （   ）

x=2L 
= 

L2+h√
TR≥tF(M点相切) 
h/z的水平

这个水平

也可看出与

位置不�
t轴平移，

到 R׳ 

 
 x2+4׳h2׳√

2 
界面的

界面在

       

，位于

而形状

1 
V  = (X-L)2+h2 √
o
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   全中放在 x/2处，所以极小点位置绕射波是加强的。 
4、物理地震学的基本概念和广义绕射 
   在本节前面的讨论中只涉及到绕射波的时距曲线问题，即绕射波的“运动学特
点”。至于绕射波的动力学问题，如图 7-2-1所示，在 R点产生绕射波，在测线上
观测时，各点所接收到的 R的绕射波在能量上是否一样呢？ 
前面没有进行讨论。还有，当存在断层等复杂地质构造时，断棱上的绕射波

与界面的反射波这间有什么关系呢？这些问题同地震勘探野外采集和资料处理与

解释各方面都有密切关系。尤其是在小断块发育的构造复杂地区，资料解释工作

中遇到的许多现象。用几何地震学的观点是不能解释的。通过大量生产工作，试

验的许多现象，用几何学者，总结晶出一套物理地震学的理论，计算方法和指导

野外采集和资料处理及解释工作的原则。在这里先介绍一下物理地震学的基本概

念，并引用物理地震学观点出发进行计算得到的一些结果来进一步说明绕射波的

性质。 
物理地震学认为，地震波是一个波动，不能简单地把它看成沿射线传播。物

理地震波从震源出发，从球面波的方式下传播，至达反射界面 S，S 可以看成由

v2to v2to 2v2to 

= 2v2to 
2L2+2x2-4xL+2L2-x2 

= 2v2to 
x2-4xL+4L2 

= 2v2to 
(x-2L)2 

X 
2L2 

R׳ M1 M2 
R 

O1 O2 

to 

t t 

x/2 δtR1 δtR2 

2L1 

抛物线  δtR极α=2L 
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开始谈到的断棱、尖、灭等产生的地震绕射波，而这种绕射则称为狭义绕射。 
物理地震学的概念与几何地震学的概念两者并不是矛盾的。物理地震学和几

何地震学的适用范围主要决定于所勘探的断块，其大小与地震波波长大小两者的

关系。如果断块的大小比地震波波长大得多，几何地震学是行之有效的。如果断

块很小，小到与地震波波长相当。这时，地震波上波动特点就表现得很突出，就

应当用物理地震学的概念来解释小断块构造的各种地震波特点才比较符合客观实

际的情况。它们的差别还在于：几何地震学只研究运动学问题，它不能保留波的

运动力学特点，对复杂地质构造产生的复杂的波场就不能作出正确的解释。而物

理地震学处理地震波的波场时，既考虑了波的传播时间，又是考虑波的强度，同

时研究运动学和动力学问题。因此，可能对复杂的地质体产生的波场作出正确的

解释。 
从物理地震学的观点，关于绕射波的性质，绕射波与反射波的关系等主要有

这样几点结论： 
①何的点是不能产生绕射波的。实际上被记录至的具有一定能量的绕

射波是由具有一定面积的界面产生的。因而地震勘探中观测到的所谓断棱

绕射实际上总是与一定期几何形体相联系的。一个绕射体必须大到与一个

地震波波长相当或更大此，才能产生可观的绕射能量，由棱面引起的绕射，

其振幅衰减率比球面扩散要大些。 
②短反射段（反射段长度 2α，地震波波长，和反射波埋芷深度 H三者之间满
足    
的反射段称为短反射段）的反射波相当于点绕射，它的时距曲线和几

何点绕射几乎一样。 
③满足               关系的反射段称为长反射为。例如在地震勘探中，埋芷深

度 1800米，长度等于或大于 500米以上的就相当于长反射段。长反射段的终断点

产生左右两支绕射，两支的相位相差 180°断点的振幅为正常反射振幅的一半，

在断点处的绕射波和反射波相连，因而形成“层断波不断，绕射连反射”的现象。

α2 1 
10 ＜ ＜ 
λH 

1 
2 

α2 
＞－ 

λH 
1 

2 
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CG是一段凹界面 
AC和 GI是两段平界面 
则界面上 CDEFG段的各 
点反射波在地面上的 C׳D׳E׳F׳G׳ 
等点观测到。但方向是“加转的” 
在图上这些反射点是从左向右分 
布的，而地面上相应在接收到这 
些点的射的观测点，则是自右向 
左排列。 
   这段凹界面的反射波时距曲线为 
CDEFG段，整个界面的时距曲线特点是： 
不界面上的反射点自左向右移动时，时距曲线开始是 ABC 段自左至右，然后是
自右向左移动的 CDEFG（相当于整个界面中间的凹界面段的反射）最后又自左向
右从 G移到 I（相当于 GHI平界面段的反射）。可见整条时距曲线构成了一个“球
圈状”，时距曲线上的 C、G两点正常反射段和回转波的公共点（相切点）叫做回
转点，凹界面 CG的反射波 CDEFG叫回转波。 
<2>回转波的形成条件 
   应当注意：并不是任何凹界面都可以形成回转波，只有当凹界面满足一定条件
时，才能形成回转波：如果凹界面可用圆周的一部分来表示圆的曲率半径为 R，
界面深度为 H，则接收到回转波的条件是： 
a  R＞H 
b  R＞H时激发点必须设在以γ=R/2 
为半径的辅助（M、N）以外，才能测线上观测到回转波。 
 
 
 
 
  

A 
B 

C 
D E 

F 
G 

H 
I 

A׳ G׳ E׳ D׳ H׳ C׳ I׳ 
B׳ 
O 

G 

I 
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E 
D G 

B 
A 

X 

A 

O B׳ A׳

R 
B 

H 

N O׳

H 

A׳

γ=R/2 

O

A

B



 

 
<3>回转波的特点 
   A 回转波是来自

反射波相当，但它的

曲线的形状与曲率中

所以与曲率中心处绕

曲线更弯曲。时间剖

方，波的两端与两翼

   B回转波的极子点
   C多次迭加后的回
立。 
（四）凸界面反射波

 
 
 
 

1、 凸界
平

2、 相同
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凹界面的反射波，在时间剖面上，它的波形、相位、能量等

都与正常 
时距曲线比同深度的绕射波曲线还要弯曲，这是因为回转波

心处绕射波的形状相同，而产生回转波的界面是净于曲线缓。

射曲线相同的，回转波曲线必要比同深度的绕身射波的绕射

面上回转波仍呈弧形。常位于两翼，平界面反射波交叉的下

反射相切点就是回转点。 
就是凹界面的最低位置 
转波是加强的，在偏移时间剖面上得到归位与凹界面形成对

 

面反射波占据的范围总比实际界面大，容易

反射波的干涉。 
曲率的凸界面，埋芷越深，凸界面反射波占据

时

造成与两翼较

的范围越大。 

间剖面 
深度剖面 



 

在多次叠加剖面上，断点处半幅点特征不清楚。但反射波与绕射波的切点（拐

弯处）就是断点位置。还应指出，在多次叠 加剖面上，多出现绕射的子半支（称
为绕射尾巴），负半支被干涉而几乎抵消掉了，不易识别。所以对长反射段可以总

结为“一个主体，两个尾巴”。主体是反射波，尾巴是绕射波正半支，这两上尾巴

就是通常所说的断棱绕射。 
 
 
 
在水平叠加剖上绕射波是

断点提供了有利条件。用地震

比较发青。因此正确认识和解

的。在侵入体边沿或磁块连沿

边界，若经过偏移叠加，则绕

在凹凸不平的整合面上，

后，也会收敛，使不整合面的

六、地震勘探的分辨能力 
（一）分辨率及其意义 
                    纵向分
         意义 

横向分

纵向分辨率：指地震记录沿垂

如：分辨的地层厚度

横向分辨率：指地震记录沿水

        如：分辨的最小断块
随着找油越来越困难，为

辨能力越主越好（即△h、△S
弄清楚影响分辨能力的各种因

 

（-） 
（-）

（+）
（+）

主体 
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显示得较清楚的。为利用绕射波来识别断层，确定

勘探方法研究古潜山时，右潜山顶面的绕射波一般

释绕射波和其它异常波，对研究古潜山也是很重要

，绕射波也会大量出现。从宏观上反映了侵入体的

射波收敛，侵入体边界更清楚。 
如某些侵蚀面，会产生明显的绕射波，经偏移叠加

起伏不平及期形状十分清楚。 

辨率（垂直分辨率） 

辨率（水平分辨率） 
直方向分辨最薄的地层厚度 
为 10米，则纵向分辨率△h=10米 
平方向能确定保持特殊地质体的大小 
的面积△S=？ 
了更细致地研究地下地质情况，要求地震勘探的分

越小越好）特别是分辨薄层的能力越高越好，我们

素。 

反射段 
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偏移方法是针对第②个问题进行的。即利用已经得到的水平叠加剖面资料作为原始资

料进行各种偏移处理→叠加偏移。但是①问题尚未解决。 
另一类方法则是从最原始的野外资料开始，进行真正的偏移叠加，它的有可能解

决①②两种问题，这种方法叫偏移叠加，但作量较大。 

二、倾斜界面偏移归位的基本原理 

首先指出，自激自收得到的反射波对应的反射点位置可能来处以     为半径，

以自激自收点 O为圆心的圆弧上的任一点，如图示： 

所以，如果只有一道自激自收记录， 

而没有其它资料是无法确定及射点 

在地下的准确位置的。其次，对反 

射界面段偏移大小进行结算，设 OC 

是反射界面，真倾角为θ，当我们在 

地面上分别在 A、B两点自激自收时， 

我们接收到分别是来自界面上 A″B″ 

点的反射，但是实际上，我们把接收 

到的反射波显示在 A、B的正下方， 

在震剖面上是反射界两段 A′B′，它 
并不代表地下界面段的真正位置，界 
面的倾角也有误差，是θ而不是φ 

θ＜φ，它们的定量关系为： 

∵△OBB′和△OBB″都是直角三角形，在△OBB′有 tgθ= 

① 

在△OBB″有  sinφ=         ∴  tgθ= sinφ 

 

由此看出，埋芷越深，则偏移越历害。 

①确定反射界面的方法，公切线法。当我们得到来自界面上两点的反射旅行

toA和 toB以及波速 V后，可以 A为圆心，用γA=     toA为半径画一圆弧，以 B
心，γB=     toB为半径画一圆弧，作两个圆弧的公切线就可以得到真正的反射

1 
2 

vt 

BB

OB
BB
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1 

2 
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A2

A3

O

B

A′ A″ 

A B O 

θ φ

φθ
″ 
时，

为圆
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如果把反射看成界面上 A′B′产生的向上传播的平面波，则 BC 可以看成    

toB时刻的反射波等时线，它与 AB的夹角α用 sinα=      计算 
 
而 AC=     （toA- toB）·V=     △tv   sinα=         =          =    V          

 
根据上式可以先由△t和 V、△x求出α，过 A、B作出沿垂线尖角为α的 BB′与 AA

′， 

截 AA′=     VtoA   BB′=     VtoB   可得 A′B′两点。 
上述几方法都是从水平叠加剖面出发，得到反射界正确位置，也是过去用□绘图

实现倾斜同相轴归位的办法。虽然现在已不再用人工操作绘图实现偏移归位。但现用

这些方法的原理是十分必要的，因为许多用计算机实现的自动偏移方法在原理上与它

们有共同之处。 
三、偏移叠加原理 
在讨论偏移问题的开始，已指出水平叠加剖面存在的问题。上面的讨论只解决了

界面的偏移，而没有解决共反射点分散的问题，现在讨论怎样从原始的共炮点记录出

发。即从未经过水平叠加的资料出发，实现真正的共反射点叠加偏移，这种方法又称

为偏移叠加。 
按照现在通常采用的多次覆盖野外工作方法，各组激发点与接收点对称于它的中

心M 
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观测点 Si 的位置，并按这个距离来布置接收点 Si，这种想法是有道理的，但是在实
际生产中事先不知道 h和φ，因而是很难实现的。 
另一种办法是在野外仍按激发点与接收点对中心点对称的方式来布置排列。但在

叠加时，不是按照界面水平条件抽道集，而是根据初步处理所得的 h和φ用上式抽道
集。经过相应的动校正叠加，这种方法在原理上是对的，但在实际生产中也过于麻烦，

无人采用。尽管如此，这种思路对我们理解偏移技术是很有帮助的。 
现在介绍比较典型利用射线理论的偏移方法叫绕射扫描偏移叠加方法。 

设在同一测线上的许多点 O1、O2、⋯⋯OP激发每泡，又在许多点 Sj1、Sj2、⋯⋯Sjn、

接收（下标第一个字母表示炮号，第二个字母表示对某一泡而言的道号）采用这条的

多次覆盖野外工作方法将得到大量的原始地震讯息。在界面段上任造一个反射点 M
来讨论（图 4.4.7）在排列中够长，接收点足够密的条件下，如果M点是一个反射点，
则在每炮中总会有一道记录来自M点的反向波讯息。 
但是怎样找出每一炮中以 M 点为反射点的地震讯息来进行叠加呢？我们彩一种

工作呈较大但却是“万无一失”的办法。具体做法是：对某一泡点 Oj根据M点的 X、
H坐标及相应的速度值 V（H），计算地震波从 Oj经过M点到极点的旅行时 tj1，按这

个时间值在 Sj1道上选取相应的振幅值；⋯⋯直到 Sjn，对每一炮的每一道都这样做，

设覆盖数是 P，每炮有 N 道，则可选出 NP个振幅值，最后把它们加起来（代数和）

这样做法尽管界面在M点处的倾角预先并不知道，但所有炮中满足以M点为共反射
点条件的 P个同相的地震讯息的振幅值，必然无遗漏地被选了出来，并叠加在一起。
因而，叠加结果会出现一个较大的值（正式负值），当然，这样同时把许多道的不符

合共反射点条件的振幅值（共有 NP-P个）也取来加反射点，则按上述方法从各泡选
取的全是不同相的 NP个随机振幅值，叠加结果应接近于零，这就是射线偏移法。 
以上是做倾斜界面条件下，实现真正共反射点叠加的方法。但是，这样的叠加后

得到的位置是否反映了反射点的真实位置呢。如图 4.4.8所示，在 Oj激发，在 Sji接
收到一个旅行时间为 T 的反射波，仅仅根据这一道上的反射波到达时间 T 是无法确
定反射点在地下的真实位置的。因为反射点的可能位置有很我，只要地震波从 Oj 到
某一点再反射，Sji 的旅行时间为 T，则该点就可能是反射点，在均匀介质条件下，
只要地震波 Oj到该点再反射回 Sji总路程为 L=V·T，则该点就可能是反射点。在解
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映反射点的全部可能位置。如果反射点的位置是在M点的话，只有当对M点进行计
算时才会在多次（P次）覆盖的每一炮上都能找到一道影响M点为共反射点的。总共
能取到 P 个同相的有效幅值，叠加后得到较大的数值。当对这个椭圆 的其它点（如
M′、M″、⋯⋯）进行计算时，虽然也能对 Oj这一炮在 Sji道上取到一个振幅值。但
M′、M″、⋯⋯等，不是真正的反射点。因而在各炮中就不可能找到 P个同相的振

幅值，而中能找到 NP 个不同相的随机振幅值。它们叠加的结果就该接近于零，也就

是说，对椭圆上的各点都用真正共反射点叠加办法计算后，保可能在反反射点M（X，
H）上出现大的数数。 
这就是偏移叠加能同事实现真正的共反射点叠加以及确定反射点的真实位置的

简单大批量。此外，不难说明，偏移叠加也能使绕射波收敛到真正的绕射点位置上，

能使加回转波归位，恢复凹界面的真实形态。水平叠加时间剖面上一些倾斜同相轴的

交叉“折架”也会得到分解而“各就各位”了。 
四、波动方程偏移原理简介 
1、 从几何地震学出发的偏移技术存在的问题和波动方程偏移的优点及意义。 
最早采用的人工画部面，使反射同相轴实现偏移的做法。首先要进行波的对比和识别。

因为只能对已识别的反射波同相轴绘制深度剖面，而不是利用记录焉的全部原始住处

进行偏移，所以 
人工绘制深度剖面在反射波的对比过程中已含有较多的主观因素，更不用说绘制出深

度剖面后，反射波的动力学牲已完全不能反映出来了。 
前面介绍的偏移叠加方法是把地面上所能记录到的反射波或绕射波都归位到了

址正的反射段或绕射点上去了。因此，如实地反映了地下构造形态。但也存问题：主

要是它把地面接收到的地震波经过简单的叠加后放到地下某点去，作为地下某点的地

震波了。实际情况是，地面质点振动情况不同于地下质点的振动情况。这样做只是从

运动学观点，简单地按地震旅行时间把振幅放到地下去而没有考虑到波的动力学特点

——地震波传播过程中的波形和能量变化。因此，它只能表示地下青层界面的构造形

态，而不表示地下岩层的岩性特征，这就丧失了分析地下岩层岩性的许多重要特征。

特别是破坏了直接找油找气的标志，造成这一情况的根本原因在于地震波是一种波

动，用几何地震学的射线理论来描述波的传播只是一种较粗略的运动。 
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为下行波。当下行波遇到反射层或绕射点时，一部分能量透过岩层或绕过绕射点继续

向下传播。另一部分能量则被反射层或绕射点反射或绕射返回地面，这种反射或绕射

返回地面，向上传播的波，自然称为上行波。 
                                     图中地下某点 P 如是反射或绕射点，则当

下行波到达这一点时，必有一上行波开始产生

并且二者时间相等。上行波有较强能量，如果

地下某点不是反射或绕射点。例如P′和P点，
则当下行波到达这点时，没有上行波开始产

生，下地波与上行波波场时间也不相等。在地

面布置的检波器接收到的除直达□外，所 
记录的都是上行波，所以如果我们把地面接收到的波场逐层向下换算，求出地下各点

的上行波 
场，并取下行波场到达某点的波场值。如果这点确是反射或绕射点的话，则下行波到

达这点的 
时间必等于这点的上行波时间，且必有一强的上行波能量值。否则，基上行波能量等

于零，所 
以如此向下换算并取下行波到达另一时间等于上行波的时间，这点让行波应有一较大

幅值，即 
为该绕射或反射点处的绕射或反射波振幅值。这表示了反射或绕射点的实际位置，并

且该振 
是该绕射或反射点的真振幅。 
    上述偏移原理，可作如下解释，利用波动方程将地面接收到的上行波场换算求得

地下各层 
的上行场值，就相当于把检波器放到地下各换算层上去接收。为什么检波器接收记录

向下换算， 
下行波到达时的上行波波场值就能达到偏移目的呢？ 
                                       如图示，如地下有一个倾斜层的反射，

对于下方反射点P来的反射，P点产生的反射，

P′ 
P 

S R 

P″ 

下行波 td 

上行波 td 

d′

d A B 

P 
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    首先看看观测面离开地质体的深度不同对反射点偏移的影响，设有图 4—45所示

的倾斜界 

面段 OC，当在地面 OA的一点 A自激自收时将把接收到的来自界面上的 A″点的反射

显示在 A 

点的正下方 A′点，A′点相当于 A″的正确位置在深度和水平位置上都有偏移。 

    如果我们在比 OA更接近 A″点的 O′B平面上的 B点进行观测，这时将把来自 A

″点的反射 

显示在 B点正下方 B′点，显然 B′点相对 A″点的偏移要比 A′点小得多，在极限情

况下，在 

A″点进行观测，就不会产生偏移了。 

    我们还可以看看点绕射的情况。在图 4-46（a）所示是均匀介质中的三个绕射点，

为了方 

便而不打仗一般性，设它们深度为 Z1，Z2=2Z1，和 Z3=3Z1， （b）是在地面上（Z=0）

观测到的 

地震剖面示意图。我们知道，最浅的绕射点的地震响应是三条绕射双曲线中最中最窄

的确良条。 

如果把观测面降到 Z=Z1结果见（c）。因为此时观测面相当于绕射点的深度。所以 t=0

时的地震响应正好是绕射点的真实位置，同时也由于记录面的陈低。原来在图（b）

中的双曲线 1、2，现在正好是绕射点 2 和 3 了，并且到达时间也减少了。图中用时

间会标的移动来表示这一点。（d）是在 Z=Z2平面观测的结果。因为我们只记录上行波。

在这种情况下，绕射点的影响已不存在了。同时绕射点 2的地震响应在 t=0时退化为

一个点，而绕射点 3的地震响应则变成同图（b）中的绕射响应一样。（e是在 Z3）平

面观测的结果。衅（f）表示在与三个绕射点的深度对应的观测平面上，得到的三个

绕射点的波场，并且图（f）上的时间 t1相当于 Z1平面观测的 t=0,t2,t3也有类似的

关系，这两个例子表明，通过把观测面一次性向地下靠近地质体，可以得不同深度上

地质体的真实存在，这是这种实现偏移方法的基本原因。 

    波动方程偏移实际上是将地表记录的地震剖面做为边条件。依据传播规律向下延

拓成像的过程，我们给出水平叠加剖面偏移的数学模型。 
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( , , )| max ( , , )|z 0 ( , ) ( )
其中 F（x,t）为水平叠加时间剖面。 
    上两式构成了波动方程偏移的是解问题，从（4.4.3）中我们可以看出，方程中有
P（ x,z,t）对 Z的二次偏移的□□       而初条件中我们只能提供一个条件 P（x,z,t）
/ z=0=F(x,t)。数学上可以证明这是一个不□□的问题，要想求解必须对该定解问题做
适当的修正。 
Claerbout用只含上行波的波动方程解决了这一困难，个体的下学期学。 
    上面介绍的只是波动方程偏移最基本的原理，具体实用方法，经常用的有三种， 
即：有限差分析（时间—空间域处理） 
    F—K法（频率—波数域） 
    克希霍夫积分法 
    下面用一个理论模型来说明向下延拓的原理和效果。图 4.4.16的模型包括一个平
缓倾斜，一个平缓北斜，一个陡背斜，地层尖水、充填□地的地层。一些建立的绕射

点和条断层等各种类型的地质特征，波速被认为是常数。 
模型对应的自激自收地震剖面见图 4.4.17，地震剖面有些同相轴与深度剖面中的界面
形态及位置是对应相符的。但也存在回转波，绕射波以及倾斜界面同相轴发生偏移等

问题。 
    图 4.4.18是一个向下延拓到上部反射层项部的剖面（相当在 A深度观测），这样
一来，我们就突出了靠近观测平面处的同相轴。同时，也改变了整个剖面。例如可以

看到平缓向斜睥底 P变圆了，来自陡向斜翼 P的反射波交点向下移动了，然后把观测
下移到 B点，而□移到 C，得到图 4.4.19 ~4.4.20，每当下延一段就有一条剖面，我们
再利用这些没有重叠的剖面部分做出一条新的剖面（图 4.4.21），它几乎与原的深度
剖面一样。 
五、偏移叠加和叠加偏移，叠前部分偏移。 
六、三维偏移和三维偏移 
   正确理解三维偏移和三维偏移的概念及有关的一些问题对地震资料的解释十分重
要，因为地下地质体是一个三维的实体。所以要得到地下三维地质体的真实形态，必

须进行三维面积观测，进行三维叠加。当然，可以想象，真正的三维偏移，工作量是

十分巨大的。目前，还只能作一些试验研究。 

δ2P 
δz2 
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布置了 13条测线。 
   图 4.4.27 是未经偏移的常规水平叠加剖面，可以明白地看出绕射波和测面波。右
穹隆被夸大并掩盖了平埋界面，且断面反射右移，同时还出现了来自左穹隆的侧面反

射波。 
   图 4.4.28 是二维偏移剖面。剖面右半部的穹隆被显示出来，但来自左穹隆的侧反
射仍然存在，它干扰了平界面的反射。同时，其它各种侧面波均未能归位，也不能得

到正确解释。图 4.4.29是经三维偏移后得到的剖面，剖面上的左穹隆的侧反射及各种
侧面干扰消失了。断的波绕射波分得到归位和收敛，剖面正确地反是非曲直了地下构

造的真实形成。 
这种三维偏移严格地说应当是全三维偏移，它的工作太大，成本也太高。 
图 4.4.30是一个点 P的绕射曲面，在地面上用从-n到+n共 2n+1条测线进行观测，
进 
行全三维偏移时，相当于将绕射双曲面上的能量一次收敛到 P点上去。 
两步法三维偏移的过程是：先进行一个方向的三维偏移，即对每条测线进行三维

偏移，把各条绕射双曲线的能量送到 A、B、C、D 等点上去，然后再在垂直于
这些测线的方向上抽 

道集，组成一条测线，对这种测线作二维偏移，把 A、B、C、D 能量集中到 P 点，
两次偏移结果近似等价于三维偏移。 
强调指出：在两条三维水平叠加时间剖面交点处，to 时间是相等的。在资料解释

工作中自然称为 to时间的闭合。如图 4.4.31所示测线 AB和 CD的交点 O接收到的都
是来自 R 点的反射（自激自收情况）。在这两条测线的水平叠加剖面上，我们分别把
反反射显示在 O点正下方的 P    

点、Q点、沿 OP、OQ的旅行时都
等于沿 OR的旅行时，所以能够闭
合。偏移剖面 to不相等。时间剖面

上的偏移校正实质上就是把剖面

上各点的法线深度变为和沿直深

度 OD=H.cosф。因为同一界面在

O 

H 
ф

D 

Q R 
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