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频率波数域方法的发展
及其在台阵数据分析中的应用

王芳　王宝善
中国地震局地球物理研究所地震观测与地球物理成像重点实验室，

北京市海淀区民族大学南路 ５号　１０００８１

摘要　频率波数域分析（Ｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒａｎａｌｙｓｉｓ，简称 ＦＫａｎａｌｙｓｉｓ）是一种常用的台

阵数据处理方法，在地震学等领域具有良好的应用效果。本文通过介绍 ＦＫ分析的基本原理及

各种改进的 ＦＫ分析方法，并结合实例综述了其在台阵数据分析中的几种应用，包括检测微弱

信号源、分析噪声特征、提取面波频散曲线、台阵设计这 ４方面；通过对这些研究的回顾，本文总

结了该研究领域的新进展及需要注意的问题，并对 ＦＫ成像新的应用前景进行了分析和展望。
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Ｅｍａｉｌ：ｗａｎｇｆ＠ｃｅａｉｇｐ．ａｃ．ｃｎ

０　引言

自 １９６０年起，地震台阵作为一种新型的地震学研究工具，已经广泛应用于不同类型波
场信号的检测及地球内部不同尺度结构的成像（Ｂｉｒｔｉｌｌｅｔａｌ，１９６５；Ｆｒｏｓｃｈｅｔａｌ，１９６６；；
Ｗｒｉｇｈｔ，１９７２；Ｄｏｏｒｎｂｏｏｓｅｔａｌ，１９７２；Ｋｖａｅｒｎａ，１９８９；Ｗｅｂｅｒｅｔａｌ，１９９６；Ｒｉｔｔｅｒｅｔａｌ，２００１；Ｋｒüｇｅｒ
ｅｔａｌ，２００１）。一个地震台阵由若干个位置接近、类型相同的地震计组成，能够保证输出波形
的相干性，其记录到的信号包含了由不同慢度和方位角的波叠加而成的波场信息，相对于单

台或大尺度台网观测有明显的优势（Ｒｏｓｔｅｔａｌ，２００２）。利用地震台阵的特点，用频率波数
分析（ＦＫ）方法能够同时获取入射波场的慢度和方位角，因此这已发展成为一种重要的台
阵数据处理手段（Ｂｒｏｏｋｓｅｔａｌ，２００９；Ｋｏｐｅｒｅｔａｌ，２０１０ｂ；Ｐｉｃｏｚｚｉｅｔａｌ，２０１０；Ｇａｌｅｔａｌ，２０１５）。

传统的 ＦＫ方法（ｌａｃｏｓｓｅｔａｌ，１９６９；Ｃａｐｏｎ，１９６９ａ）最初主要用于单个频率点的窄带信号
估计，Ｋｖａｅｒｎａ等（１９８６ａ）提出非相干信号平均法（ｔｈｅｉｎｃｏｈｅｒｅｎｔａｖｅｒａｇｅｄｓｉｇｎａｌｍｅｔｈｏｄ，即
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ＩＡＳ）并将其应用于宽频带信号的 ＦＫ分析中；Ｇａｌ等（２０１４）通过加入对角加载因子（Ｄｉａｇｏ
ｎａｌＬｏａｄｉｎｇ，即 ＤＬ）对上述方法进行了改进，发现基于非相干平均法的 ＦＫ方法具有减小慢
度估计误差，提高 ＦＫ谱稳定性的优势。此外，在基于台阵进行微震噪声的研究中，不同频
率的背景噪声在传播过程中会产生来自不同方位角的多次波，从而增加了噪声源的检测难

度（Ｂｒｏｏｋｓｅｔａｌ，２００９；Ｋｏｐｅｒｅｔａｌ，２０１０ａ；Ｔｒａｅｒｅｔａｌ，２０１２；Ｇａｌｅｔａｌ，２０１５；Ｇａｌｅｔａｌ，２０１６）。
传统 ＦＫ方法的分辨率和精度有限，难以满足检测到所有弱源的需求。研究表明，台阵布局
包括台阵孔径、几何形状及地震台数等是影响分辨率的重要因素（Ｏｋａｄａ，２００３；Ｎｉｓｈｉｄａｅｔａｌ，
２００８；Ｐｉｃｏｚｚｉｅｔａｌ，２０１０）。台阵响应函数（ＡｒｒａｙＲｅｓｐｏｎｓｅＦｕｎｃｔｉｏｎ，即 ＡＲＦ）逐渐被引入作为
衡量台阵布局的定量化因子（Ｈｏｒｉｋｅ，１９８５；Ｈａｌｌｄｏｒｓｓｏｎｅｔａｌ，２００９）。为了减弱台阵响应函数
对功率谱的模糊效应，Ｎｉｓｈｉｄａ等（２００８）利用 ＲｉｃｈａｒｄｓｏｎＬｕｃｙ（即 ＲＬ）反卷积方法（Ｒｉｃｈａｒｄ
ｓｏｎ，１９７２；Ｌｕｃｙ，１９７４）对台阵响应函数与由最大似然法获取的 ＦＫ图像进行反卷积，提高了
成像分辨率；Ｐｉｃｏｚｚｉ等（２０１０）利用ＲＬ和ＴｉｋｈｏｎｏｖＲｅｇｕｌａｒｉｚａｔｉｏｎ（即ＴＲ）（Ｂｅｒｔｅｒｏｅｔａｌ，１９９８）
两种反卷积方法从 ＦＫ谱中去除了台阵响应函数，通过比较发现 ＲＬ反卷积优于 ＴＲ反卷
积，能够有效提高分辨率；Ｇａｌ等（２０１６）利用原本用于天文学的 ＣＬＥＡＮＰＳＦ方法（Ｓｉｊｔｓｍａ，
２００７），通过不断迭代压制强干扰源，从而提高了对弱噪声源的检测能力。

各种不同类型台阵的陆续建设，为 ＦＫ分析提供了大量的数据支持，使得该方法在理论
和实践中都得到了极大的发展。人们对 ＦＫ方法的不断改进（Ｋｖａｅｒｎａｅｔａｌ，１９８６ｂ；Ｇａｌ
ｅｔａｌ，２０１４；Ｇａｌｅｔａｌ，２０１６；Ｐｉｃｏｚｚｉｅｔａｌ，２０１０），使其应用领域也从分析地震事件拓展到研究
包括噪声在内的其他多种不同类型的波场（Ｒｏｓｔｅｔａｌ，２００２；Ｒｏｓｔｅｔａｌ，２００９；Ｋｏｐｅｒｅｔａｌ，
２０１０ｂ）。本文首先介绍了 ＦＫ分析方法的发展，然后就其在检测微弱信号源、分析噪声特
征、提取面波频散曲线及评估台阵设计优劣等 ４方面的应用进行综述。

１　ＦＫ分析方法

从原理上来说，ＦＫ方法是基于频率波数域功率谱密度函数（ＦＫＰＳＤＦ）的计算，将台阵
观测信号从时间空间域转换到频率波数域，从而获取入射波场能量在不同慢度和方位角的
分布。根据窗函数的不同，可分为聚束法（Ｌａｃｏｓｓｅｔａｌ，１９６９）、最大似然法（Ｃａｐｏｎ，１９６９ａ）和
多信号分类法（Ｓｃｈｍｉｄｔ，１９８６）等。由于地震台阵记录到的都是多源波场信号，多信号分类
法很难确定信号子空间的振源数量（师黎静，２００７），在此不再介绍。聚束法和最大似然法是
为了进行核爆检测而提出的，是目前最常用的两种 ＦＫ分析方法。
１．１　ＦＫ谱

Ｌａｃｏｓｓ等（１９６９）给出了基于聚束法的 ＦＫ谱估计：

ＥＰｂ（ｆ，ｋ）＝
Ｎ

ｎ，ｍ＝１
ｎｍｅｘｐ［ｉｋ（Ｘｍ －Ｘｎ）］ （１ａ）

　　Ｃａｐｏｎ（１９６９ａ）提出了基于最大似然法的 ＦＫ谱估计：

ＥＰｍ（ｆ，ｋ）＝［
Ｎ

ｎ，ｍ＝１
－１ｎｍｅｘｐ［ｉｋ（Ｘｎ －Ｘｍ）］

－１
（１ｂ）

　　此处，ｆ表示频率，ｋ为波数，Ｎ是台阵中所包含的地震台站数目，φｎｍ是第 ｎ和第 ｍ个
台站记录之间的互功率谱，Ｘｎ和 Ｘｍ分别为第 ｎ和第 ｍ个台站的坐标。
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上述两种方法最主要的不同是窗函数。聚束法在波数 ｋ０的窗函数可表示为

Ｗｂ（ｋ，ｋ０）＝
１
Ｎ２

Ｎ

ｎ，ｍ＝１
ｅｘｐ｛ｉ（ｋ－ｋ０）（Ｘｎ－Ｘｍ）｝ （２）

　　最大似然法的窗函数为

Ｗｍ（ｋ，ｋ０）＝ 
Ｎ

ｊ＝１
Ａｊ（ｆ，ｋ０）Ｗｂ（ｋ，ｋ０） （３）

其中

Ａｊ（ｆ，ｋ０）＝
Ｎ

ｎ＝１
（ｊｎｅｘｐ｛ｉｋ０（Ｘｊ－Ｘｎ）｝）

－１ 
Ｎ

ｊ，ｎ＝１
（ｊｎｅｘｐ｛ｉｋ０（Ｘｊ－Ｘｎ）｝）

－１
（４）

　　由公式（２）～（４）可以看出，聚束法的窗函数仅与台阵形状有关，相当于使用了固定的空
间滤波器，最大似然法的窗函数不仅依赖于台阵形状，而且取决于数据的质量，相当于一种

优化的空间滤波器，是一种非线性方法。众多研究表明，聚束法提供了频率波数功率谱渐
进无偏的一致估计，而最大似然法给出了频率波数功率谱的最大似然估计，具有更高的分
辨率（Ｃａｐｏｎ，１９６９ａ；Ｈｏｒｉｋｅ，１９８５；师黎静，２００７；吴建明，２００７）。图 １给出了利用两种方法所
获取的三维 ＦＫ谱示例，从中可以发现，聚束法的窗函数通常有较高的旁瓣，可能会得到虚
假的 ＦＫ谱，而最大似然法的分辨率较高，所获取的 ＦＫ谱比较平滑。

图 １　两种 ＦＫ方法估计的三维频率波数谱。（ａ）聚束法；（ｂ）最大似然法（吴建明，２００７）

在频率 ｆ一定时，假定 ＦＫ图像的峰值出现在波数坐标（ｋｘ，ｋｙ），则此处对应的视速度为

ｖｍａｘ＝
２πｆ

ｋ２ｘ ＋ｋ
２

槡 ｙ

（５）

　　入射信号的后方位角为

θｍａｘ＝ｔａｎ
－１ ｋｘ
ｋｙ( ) （６）

１．２　基于非相干平均法的 ＦＫ方法
上面提到的两种 ＦＫ方法主要应用于窄带信号的计算。从窄带拓展到宽频带有两种方

法，包括相干信号平均法（ｔｈｅｃｏｈｅｒｅｎｔａｖｅｒａｇｅｄｓｉｇｎａｌｍｅｔｈｏｄ；Ｗａｎｇｅｔａｌ，１９８５；Ｗｅｓｔｗｏｏｄ，
１９９２）和非相干信号平均法（ｔｈｅｉｎｃｏｈｅｒｅｎｔａｖｅｒａｇｅｄｓｉｇｎａｌｍｅｔｈｏｄ，即 ＩＡＳ；Ｗａｘｅｔａｌ，１９８４；
Ｋｖａｅｒｎａｅｔａｌ，１９８６ａ；Ｋｖａｅｒｎａｅｔａｌ，１９８６ｂ；Ｂａｇｇｅｒｏｅｒｅｔａｌ，１９９３）。前者容易混淆空间位置相
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近的信号源，而后者对于分析具有较强频率依赖性的噪声源效果很好，能够有效提高 ＦＫ谱
的稳定性。Ｇａｌ等（２０１４）利用模拟及实际观测的噪声数据，验证了非相干平均法对于减小
慢度估计误差的优势，并通过加入对角加载因子进一步提高了 ＦＫ谱的稳定性。

基于宽频带非相干平均法的最大似然 ＦＫ谱（加入了对角加载因子）是若干个离散频
率点的谱总和，可表示为

Ｐ（ｆ，ｋ）＝
Ｌ

ｊ＝１
［

Ｎ

ｎ，ｍ＝１
－１ｎｍ（ｆ，ｋ，α）ｅｘｐ［ｉｋ（Ｘｎ－Ｘｍ）］

－１
（７）

其中，Ｌ是离散频率点的个数，α表示 ＤＬ参数。
图 ２给出了最大似然法和非相干平均法所获取的 ＦＫ谱，从中可以看出，尽管两种方法

都能够检测到 ｖ＝３．３３ｋｍ／ｓ和 ｖ＝４．１６ｋｍ／ｓ附近的 Ｒｇ和 Ｌｇ震相，但也有一定的差异，相对于
前者，后者能够检测到更多不同类型的源，如慢度较小的次级体波噪声源。

图 ２　（ａ）用最大似然法法获取的 ＦＫ谱；（ｂ）基于非相干平均法获取的 ＦＫ谱（Ｇａｌｅｔａｌ，２０１４）

１．３　去除台阵响应函数的 ＦＫ方法
在过去的数十年间，全球范围内发展了多种不同类型的台阵用于地震学的研究，如加拿

大的十字形黄刀台阵（ｔｈｅＹｅｌｌｏｗｋｎｉｆｅＡｒｒａｙ，即 ＹＫＡ）、美国的大孔径台阵（ｔｈｅＬａｒｇｅＡｐｅｒ
ｔｕｒｅＳｅｉｓｍｉｃＡｒｒａｙ，即 ＬＡＳＡ）、德国的宽频带大孔径台阵（（ｔｈｅＬａｒｇｅａｐｅｒｔｕｒｅＧｒａｆｅｎｂｕｒｇＡｒ
ｒａｙ，即 ＧＲＦ）、中国的上海佘山台阵等。台阵的布局是影响台阵对不同频率和慢度信号分辨
能力的重要因素，可以用台阵响应函数（ＡＲＦ）定量表示。对于一个给定的台阵，一些通用的
准则用于衡量孔径、地震台数、台间距、台阵几何形状等因素对台阵响应函数的影响（Ｈａｒｊｅｓ
ｅｔａｌ，１９７３；Ｊｏｈｎｓｏｎｅｔａｌ，１９９２）。孔径是指台阵的最大台间距，孔径控制着 ＦＫ图像主瓣的
尖锐程度，孔径越大，能够测量到的波数越小；地震台站数目决定台阵作为一个波数滤波器

的分辨能力；台间距控制 ＦＫ图像的旁瓣位置，平均台间距越小，在给定波速的情况下，可识
别的震相波长越小；台阵的几何形状控制入射波场的方位角分布。

台阵响应函数在波数 ｋ０处可以表示为（Ｈｏｒｉｋｅ，１９８５）

ＡＲＦ＝
１
Ｎ２

Ｎ

ｎ，ｍ＝１
ｅｘｐ｛ｉ（ｋ－ｋ０）（Ｘｎ－Ｘｍ）｝ （８）
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２期 王芳等：频率波数域方法的发展及其在台阵数据分析中的应用

　　利用 ＲＬ反卷积方法可以去掉台阵响应函数的影响，从而获取更高分辨率的 ＦＫ谱。
ＲＬ反卷积方法可以表示为

Ｅδｍ＋１＝Ｅδｍ ＡＴ
ｇ
ＡＥδｍ( ) （９）

其中，Ａ表示台阵响应函数，ｍ是迭代次数，ｇ为原始的 ＦＫ谱，Ｅδｍ是经过 ｍ次迭代后的正
则化解。

ＣＬＥＡＮ算法最初用于天文学的研究，原理是通过不断迭代反卷积去掉点源（ｐｏｉｎｔ
ｓｐｒｅａｄｆｕｎｃｔｉｏｎ，即 ＰＳＦ；Ｈｇｂｏｍ，１９７４）的影响。这种方法对于去除强源信号，提高弱源信号
的信噪比具有很好的效果，逐渐被引入 ＦＫ分析中（Ｄｏｕｇｈｅｒｔｙｅｔａｌ，１９９８；Ｗａｎｇｅｔａｌ，２００４）。
ＣＥＬＡＮＰＳＦ是一种基于 ＣＬＥＡＮ算子的改进方法，能够从互功率谱矩阵直接去除最强信号
源的相位，以消除具有明显旁瓣的 ＰＳＦ的边界效应（Ｓｉｊｔｓｍａ，２００７；Ｇａｌｅｔａｌ，２０１６）。

去除 ＰＳＦ旁瓣后的互功率谱矩阵可以表示为
Ｃｉ＋１ＰＳＦ ＝Ｃ

ｉ－Ｐｉｍａｘｗｍａｘｗ

ｍａｘ （１０）

其中，Ф是约束因子，控制去除能量所占的比例（例如，Ф＝００５表示去除最强信号源能量的
５％），ｗｍａｘ为每对互功率谱矩阵的权重因子矢量，ｗ


ｍａｘ是权重因子矢量的复共轭，Ｐｍａｘ代表功

率谱中的最大值。

去除最强信号源后，重构功率谱为

ＰＣＬＥＡＮ（ｋ）＝
Ｍ

ｉ＝１
Ｐｉｍａｘ （１１）

其中，Ｍ表示迭代次数，ФＰｉｍａｘ是第 ｉ次迭代时清除掉的能量。
最后得到的 ＦＫ谱为

ＰＰＳＦ（ｋ）＝ｗ

Ｂ（ｋ）Ｃ

Ｍ
ＰＳＦ（ｆ）ｗＢ（ｋ）＋ＰＣＬＥＡＮ（ｋ） （１２）

２　ＦＫ方法在台阵数据分析中的应用

本文主要就 ＦＫ方法在检测微弱信号源、分析噪声特征、提取面波频散曲线、评估台阵
设计优劣等 ４方面的应用进行综述。
２．１　检测不同类型的微弱信号源

地震台阵能够在一定条件下记录到一致性较好的波形，采用 ＦＫ方法处理台阵数据，可
以区分不同方向入射波场的能量分布，聚束具有相同频率、相同慢度但不同入射方向的信

号，因而能够大幅度降低全球地震、核爆等不同类型事件的检测下限，这对于识别被强震掩

盖的微弱事件具有良好的效果。

Ｌｉ等（２０１６）利用 ＣｈｉｎＡｒｒａｙ台阵数据波形识别 ２０１３年的俄罗斯陨石坠落事件时，发现
由于同期汤加地震事件的干扰，很难从原始波形中分辨出相对微弱的陨石坠落信号。利用

Ｖｅｓｐａｇｒａｍ及 ＦＫ方法对汤加地震事件的面波信号和俄罗斯陨石坠落事件进行分离，发现最
终得到的震相方位角和慢度与陨石坠落事件产生的面波一致。进而应用同样的方法分析了

Ｆｎｅｔ的观测记录，粗略定位了该事件的位置。说明 ＦＫ台阵处理方法对于识别较远处的微
弱事件有较好的效果。

Ｇｕｐｔａ（１９９０）应用宽频带 ＦＫ方法，通过滑动时窗法计算了各个窗口与包括核爆 Ｐ波初
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至在内的窗口的 ＦＫ谱残差，识别出 ２个不同台阵附近的近地表散射源，说明 ＦＫ方法有助
于定位台阵附近的散射源。佟玉霞（２００２）将同样的方法应用于上海地震台阵记录到的 ８个
远震事件，识别出了来自相似方位和距离的短周期面波，推断是由远震 Ｐ波在上海台阵南面
的浙北平原与浙南山区交界区及北面的苏北盆地边缘发生散射引起的。

２．２　分析微震噪声特征
现代地震仪的连续记录中，仅有一小部分是地震事件，而大多是由海洋波和自然界生物

活动引起的微震噪声。众多研究表明，这些往往被视为干扰信号的噪声记录是进行地下精

细结构成像，监测断裂带、火山等重要的四维地质构造，研究与海洋风暴相关的气候变化等

的一种有效工具（Ｂｒｏｍｉｒｓｋｉ，１９９９；Ｇｒｅｖｅｍｅｙｅｒｅｔａｌ，２０００；Ｂｒｏｍｉｒｓｋｉｅｔａｌ，２００２；Ｓｈａｐｉｒｏ，２００４；
Ｒｏｕｘｅｔａｌ，２００５；Ｇｅｒｓｔｏｆｔｅｔａｌ，２００６；Ｃｈｅｖｒｏｔｅｔａｌ，２００７；Ｂｒｅｎｇｕｉｅｒｅｔａｌ，２００８ａ，２００８ｂ；Ｂｅｎｓｅｎ
ｅｔａｌ，２００８；Ｓｔｕｔｚｍａｎｎｅｔａｌ，２００９；Ａｓｔｅｒｅｔａｌ，２０１０；Ｚｈａｎｅｔａｌ，２０１０；Ｋｈｌｅｒｅｔａｌ，２０１１；Ｔｋａｌｉ′ｃｃ
ｅｔａｌ，２０１２）。而噪声信号的特征对于利用其开展这些科学研究具有重要意义，ＦＫ方法可以
根据频率、慢度及传播方向分离不同的信号，是一种研究噪声源特征的有效方法。

美国 ＬＡＳＡ于 １９６５年完成建设并投入使用，使得利用 ＦＫ方法在进行噪声特征分析上
取得了一系列突破（Ｔｏｋｓｚｅｔａｌ，１９６８；Ｌａｃｏｓｓｅｔａｌ，１９６９；Ｃａｐｏｎ，１９６９ｂ；Ｈａｕｂｒｉｃｈｅｔａｌ，１９６９；
Ｃｅｓｓａｒｏｅｔａｌ，１９８９）。研究表明，１～３ｓ只有远震体波噪声，起源于远洋风暴，与区域的活动构
造关联很小；３～７ｓ除了远震体波之外，还存在瑞雷波占主导地位的高阶面波信号；长周期
７～３３ｓ只有面波信号，可分别从垂直和水平分量中识别出基阶瑞雷面波和勒夫面波，Ｔｏｋｓｚ
等（１９６８）推断勒夫面波是由于加诸在固体介质上的剪切力或者传播路径上的地壳不规则性
引起瑞雷波发生转换而产生的。同时，如果是在近海岸区域或大型湖泊附近，基阶瑞雷面波

的频率会提高。其中，Ｃｅｓｓａｒｏ等（１９８９）利用最大似然 ＦＫ方法，联合 ＡＬＰＡ台阵（ｔｈｅＡｌａｓ
ｋａｎＬｏｎｇＰｅｒｉｏｄＡｒｒａｙ），不仅获取了 ２０ｓ的长周期噪声特征，而且采取三角测量的方法定位
到了大西洋和太平洋风暴两个噪声源，利用滑动窗 ＦＫ分析方法定位到的噪声源方位角比
较稳定，并不随海洋风暴位置的变化而变化，因此认为微震噪声源与远洋风暴的位置并不存

在直接的关联，而是由于海洋波及其在海洋基底反射波的相互干涉引起的。

随后，越来越多不同类型台阵的建立更加丰富了 ＦＫ方法在噪声分析中的应用。Ｂｕｎ
ｇｕｍ等（１９８５）利用 ＦＫ方法分析了 ＮＯＲＳＡＲ（ｔｈｅＮｏｒｗｅｇｉａｎＳｅｉｓｍｉｃＡｒｒａｙ）台阵数据，提取了
周期低至０１２５ｓ的信号，相速度介于３～５ｋｍ／ｓ，认为是瑞雷面波。Ｆｒｉｅｄｒｉｃｈ等（１９９８）分析了
ＧＲＦ台阵的宽频带 ＦＫ谱，发现主微震（１２～２０ｓ）和次级微震（６～１１ｓ）都以基阶勒夫波和瑞
雷波为主，且两个频带内勒夫波与瑞雷波之间的能量比是不同的，前者比是 ６

!

５，后者比是
１
!

４。Ｅｓｓｅｎ等（２００３）对 ＧＲＦ台阵 ４～１０ｓ的 ＦＫ分析结果显示，该频带对应于 ３～３．５ｋｍ／ｓ的
相速度，属于基阶瑞雷面波。Ｇｅｒｓｔｏｆｔ等（２００６）利用聚束 ＦＫ方法研究了飓风发生时期的
１５０个南加州台站记录，在 ４～６ｓ的频带发现了相速度为１１．７ｋｍ／ｓ的来自上地幔的 Ｐ波。
Ｋｏｐｅｒ等（２００８）和 Ｋｏｐｅｒ等（２００９）分别在 ＣＭＡＲ（ｔｈｅＣｈｉｌａｎｇＭａｉＡｒｒａｙ）的 ２ｓ附近和 ＹＫＡ
台阵 １～３ｓ的 ＦＫ图像上，观测到了远震 Ｐ波和 ＰＫＰ波。

基于众多单个台阵的研究结果，Ｋｏｐｅｒ等（２０１０ｂ）利用全球１８个地震台阵连续一年的垂
直向噪声记录，分析了短周期噪声（０２５～２５ｓ）的构成。图 ３给出了一个圆形台阵的 ＦＫ分
布图。几个不同半径的圆分别对应于不同的慢度：４４ｓ／ｄｅｇ，１３９ｓ／ｄｅｇ，２７８ｓ／ｄｅｇ，３７１ｓ／ｄｅｇ。
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图 ４给出了利用 １８个台阵 ２００７～２００８年的噪声记录获得的相速度统计结果，占主导地位的
是勒夫波，推断来自浅层或近海岸的海洋区域；超过 ２５％的是各种类型的 Ｐ波，包括上地幔
的转换波（Ｐ，１４％），近震 Ｐ波（Ｐｎ／Ｐｇ，６％）和外核折射波（ＰＫＰ，８％），推断其来源之一是远
离海岸线的北太平洋地区，该区域是一个稳定的长期微震噪声激发源，已经激发了近 ４０年
的 Ｐ波能量；基阶瑞雷面波 Ｒｇ占据的比例最小，可能是由于其衰减较快，只有接收台阵距离
激发源较近时方能观测到。

图 ３　一个圆形台阵的 ＦＫ慢度分布示例图
几个不同半径的圆圈分别对应于不同的慢度：４４ｓ／ｄｅｇ，１３９ｓ／ｄｅｇ，２７８ｓ／ｄｅｇ，３７１ｓ／ｄｅｇ（Ｋｏｐｅｒｅｔａｌ，２０１０ｂ）

图 ４　利用 １８个台阵 ２００７～２００８年的噪声记录统计获得的相速度分布（Ｋｏｐｅｒｅｔａｌ，２０１０ｂ）

２．３　提取面波频散曲线
地震面波在传播过程中最重要的特点之一是存在频散现象，这一特性是由地下介质的

结构和非弹性决定的。因此，利用面波的频散曲线，通过合适的反演方法，便可以获取地下

介质的速度结构。假设面波是噪声的主要成分，利用 ＦＫ方法将空间时间域的噪声记录转
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换到频率波数域后，不同频率的面波在二维波数空间上会出现相应的峰值；确定该峰值的
位置即可得到波数，从而能够计算出不同频率面波的相速度，获取面波的频散曲线。如果研

究三分量的连续噪声记录，便可以同时提取瑞雷波和勒夫波的频散曲线。

Ｏｋａｄａ（１９８７）利用 ＦＫ方法估算场地的瑞雷波频散曲线，并反演了场地的剪切波速度结
构。Ｈｕａｎｇ等（１９９０）利用最大似然法分析了台湾 ＳＭＡＲＴ地区的噪声记录，得到了该地区各
个频率下的 ＦＫ谱，并获取了剪切波速度结构。Ｋａｖａｎｄ等（２００６）应用最大似然法研究了伊
朗东南部Ｂａｍ市区的噪声记录，获得了瑞雷面波频散曲线，并反演了该地区的剪切波速度结
构。Ｔｏｋｅｓｈｉ等（２００６）针对两个场地，通过比较模拟波场和实际波场所获取的瑞雷波频散曲
线，认为 ＦＫ方法用于提取频散曲线足够可靠。张碧星等（２００５）采用 ＦＫ方法对瑞雷波多
模式频散曲线进行了研究和分析，通过选取实际中经常碰到的 ３种分层介质模型，详细分析
了接收道数目、源检距等参数对频散曲线的影响，发现当源检距大于半波长时利用 ＦＫ方法
可以得到可靠的频散曲线。吴建明（２００７）利用最大似然法估算了厦门 ２个不同场地的面波
频散曲线，分析了窗函数、功率谱估算方法对 ＦＫ图像的影响。Ｐｉｃｏｚｚｉ等（２０１０）利用 Ｒｉｃｈ
ａｒｄｓｏｎＬｕｃｙ（ＲＬ）和 ＴｉｋｈｏｎｏｖＲｅｇｕｌａｒｉｚａｔｉｏｎ（ＴＲ）的 ２种反卷积方法从 ＦＫ图像中去除了台
阵响应函数，获取了更高分辨率的 ＦＫ谱，并提取到了 ３５～１３Ｈｚ范围内的瑞雷波频散曲线。
２．４　评估台阵设计的优劣

台阵作为地震观测网的重要组成部分，引起了地震学家的高度重视。出于不同的观测

目的，如核爆识别，绘制区域地震活动图，监测远震等，全球范围内已经建设或正在筹建各种

不同类型的台阵。台阵设计对于节约成本，确保各种监测目的实现的重要性不言而喻。作

为一种重要的台阵数据处理方法，ＦＫ谱的分辨率是衡量台阵布局是否合理的有效工具。
台阵布设中需要考虑到台阵形状、测点数量、孔径大小、台间距等多种因素，可以用台阵

响应函数在频率波数域的值来定量描述这些因素的影响。Ｓｃｈｗｅｉｔｚｅｒ等（２００２）比较了十字
形的 ＹＫＡ和小孔径的 ＡＲＣＥＳ两个台阵的响应函数，发现 ＡＲＣＥＳ的几何形状比较完美，对
不同方位角的分辨率很好，且旁瓣距离主瓣较远，但由于孔径较小，不容易识别具有微小差

异的波数。而 ＹＫＡ由于孔径比较大导致台阵响应函数的主瓣很窄，在测量视速度时具有更
高的分辨率，但是由于其几何形状的原因，在不同的方位角具有不同的分辨率。

吴建明（２００７）利用模拟的平稳波场分析了 ５种形状的台阵，包括半径变化的圆形台阵、
半径不变的圆形台阵、十字形台阵、混合型台阵及菱形台阵，考察了相应 ＦＫ谱的稳定性，据
此评估了各个台阵的观测能力。在测点数量相同的情况下，十字形台阵和菱形台阵得到的

ＦＫ谱比圆形台阵及混合型台阵更为稳定。

３　讨论与展望

本文介绍了 ＦＫ分析的基本原理及其各种改进方法，并综述了 ＦＫ方法在检测微弱信
号源、噪声特征分析、提取面波频散曲线、台阵设计等 ４方面的应用。总体来说，ＦＫ台阵处
理方法具有较高的分辨率，其方法的不断改进也在拓宽它的应用领域。

（１）本文总结了几种 ＦＫ分析方法，包括传统的聚束法和最大似然法，基于非相干平均
法的 ＦＫ方法，利用 ＲｉｃｈａｒｄｓｏｎＬｕｃｙ（ＲＬ）反卷积和 ＣＬＥＡＮＰＳＦ去除台站响应函数的 ＦＫ
法。传统的聚束法和最大似然法的分辨率有限，容易漏检一些微弱的噪声源；而基于非相干
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平均法的 ＦＫ法能够拓宽所检测噪声源的频带，从而识别更多的微震噪声。然而，众多研究
表明，台阵里有限的采样点及不合理的排列方式往往会限制 ＦＫ图像的空间分辨率及其对
不同频率面波的分辨能力。以上几种方法均没有考虑到台阵布局对 ＦＫ谱的影响，利用它
们对不规则的台阵进行 ＦＫ成像时会影响结果的分辨率。去除台阵响应函数的 ＦＫ分析方
法能够弥补上述几种方法的不足，可以在一定程度上提高 ＦＫ成像的分辨率，使得如圆形、Ｌ
型、十字型或随机分布的台阵都能够得到有效利用。

（２）除了文中所述的应用之外，考虑到 ＦＫ分析能够降低地震等事件的识别下限，利用
多个台阵便可以实现对微小地震的精定位。此外，ＦＫ分析能够提高得微弱信号的信噪比，
已经在定位近地表散射源中有了初步的应用，如何将其用于识别更多的反射波和散射波等

微弱信号，从而拓宽地震台阵在地球内部的精细结构成像方面的应用，需要更深入的探索。

（３）像其他大多台阵方法一样，ＦＫ分析是基于平面波入射的假设，台阵下方的各向异
性有可能会改变波前并破坏信号的相干性，从而改变 ＦＫ分析的结果。研究高频信号时采
用的小孔径台阵的地下介质往往比较均匀，因而获得的入射波方位角较稳定，但由于高频微

震信号源的变化，导致其视慢度值不稳定，可以通过滑动窗法获取高频噪声的时空变化特

性；研究低频信号时需要台间距相对较大的台阵，视慢度值较稳定，但可能由于传播路径上

的横向不均匀性而造成方位角的偏离，长时间叠加可能有助于稳定 ＦＫ图像的结果。

致谢　审稿专家对本文提出了宝贵的修改意见和建议，谨表谢忱。

参考文献

师黎静，２００７，基于地脉动的近地表三维速度结构探测和建模成像，博士学位论文，哈尔滨：中国地震局工程力学研究所。

佟玉霞，２００２，地震台阵的设计与数据处理研究，博士学位论文，北京：中国地震局地球物理研究所。

吴建明，２００７，利用 ＦＫ谱估算瑞利波频散曲线评估观测台阵的布设方案，博士学位论文，哈尔滨：哈尔滨工业大学。

张碧星、鲁来玉，２００５，用频率波数法分析瑞利波频散曲线，工程地球物理学报，２（４），２４５～２５５。

ＡｓｔｅｒＲＣ，ＭｃＮａｍａｒａＤＥ，ＢｒｏｍｉｒｓｋｉＰＤ，２０１０，Ｇｌｏｂａｌｔｒｅｎｄｓｉｎｅｘｔｒｅｍａｌｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｉｎｔｅｎｓｉｔｙ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，３７（１４），ｄｏｉ：

１０．１０２９／２０１０ＧＬ０４３４７２．

ＢａｇｇｅｒｏｅｒＡ，ＫｕｐｅｒｍａｎＷ，ＭｉｋｈａｌｅｖｓｋｙＰ，１９９３，Ａｎｏｖｅｒｖｉｅｗｏｆｍａｔｃｈｅｄｆｉｅｌｄｍｅｔｈｏｄｓｉｎｏｃｅａｎａｃｏｕｓｔｉｃｓ，ＩＥＥＥＪＯｃｅａｎｉｃＥｎｇ，１８

（４），４０１～４２４．

ＢｅｎｓｅｎＧＤ，ＲｉｔｚｗｏｌｌｅｒＭＨ，ＳｈａｐｉｒｏＮＭ，２００８，ＢｒｏａｄｂａｎｄａｍｂｉｅｎｔｎｏｉｓｅｓｕｒｆａｃｅｗａｖｅｔｏｍｏｇｒａｐｈｙａｃｒｏｓｓｔｈｅＵｎｉｔｅｄＳｔａｔｅｓ，Ｊ

ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１１３（Ｂ５），Ｂ０５３０６，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００７ＪＢ００５２４８．

ＢｅｒｔｅｒｏＭ，ＢｏｃｃａｃｃｉＰ，１９９８，ＩｎｔｒｏｄｕｃｔｉｏｎｔｏＩｎｖｅｒｓｅＰｒｏｂｌｅｍｓｉｎＩｍａｇｉｎｇ，ＩＯＰＰｕｂｌｉｓｈｉｎｇ，Ｂｒｉｓｔｏｌ．

ＢｉｒｔｉｌｌＪＷ，ＷｈｉｔｅｗａｙＦＥ，１９６５，Ｔｈｅａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎｏｆｐｈａｓｅａｒｒａｙｓｔｏｔｈｅａｎａｌｙｓｉｓｏｆｓｅｉｓｍｉｃｂｏｄｙｗａｖｅｓ，ＰｈｉｌｏｓＴｒａｎｓＲＳｏｃＬｏｎｄｏｎ

Ａ：Ｍａｔｈｅｍａｔｉｃａｌ，ＰｈｙｓｉｃａｌａｎｄＥｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇＳｃｉｅｎｃｅｓ，２５８（１０９１），４２１～４９３．

ＢｒｅｎｇｕｉｅｒＦ，ＣａｍｐｉｌｌｏＭ，ＨａｄｚｉｉｏａｎｎｏｕＣ，ｅｔａｌ，２００８ａ，ＰｏｓｔｓｅｉｓｍｉｃｒｅｌａｘａｔｉｏｎａｌｏｎｇｔｈｅＳａｎＡｎｄｒｅａｓＦａｕｌｔａｔＰａｒｋｆｉｅｌｄｆｒｏｍ

ｃｏｎｔｉｎｕｏｕｓｓｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓ，Ｓｃｉｅｎｃｅ，３２１（５８９５），１４７８～１４８１．

ＢｒｅｎｇｕｉｅｒＦ，ＳｈａｐｉｒｏＮＭ，ＣａｍｐｉｌｌｏＭ，ｅｔａｌ，２００８ｂ，Ｔｏｗａｒｄｓｆｏｒｅｃａｓｔｉｎｇｖｏｌｃａｎｉｃｅｒｕｐｔｉｏｎｓｕｓｉｎｇｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅ，ＮａｔｕｒｅＧｅｏｓｃｉ，１

（２），１２６～１３０．

ＢｒｏｍｉｒｓｋｉＰＤ，１９９９，Ｏｃｅａｎｗａｖｅｈｅｉｇｈｔｄｅｔｅｒｍｉｎｅｄｆｒｏｍｉｎｌａｎｄｓｅｉｓｍｏｍｅｔｅｒｄａｔａ：ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒｉｎｖｅｓｔｉｇａｔｉｎｇｗａｖｅｃｌｉｍａｔｅ

ｃｈａｎｇｅｓｉｎｔｈｅＮＥＰａｃｉｆｉｃ，ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１０４（Ｃ９），２０７５３～２０７６６．

ＢｒｏｍｉｒｓｋｉＰ，ＤｕｅｎｎｅｂｉｅｒＦ，２００２，Ｔｈｅｎｅａｒｃｏａｓｔａｌｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓｐｅｃｔｒｕｍ：ｓｐａｔｉａｌａｎｄｔｅｍｐｏｒａｌｗａｖｅｃｌｉｍａｔｅｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｓ，ＪＧｅｏｐｈｙｓ

Ｒｅｓ，１０７（Ｂ８），１～２０．

ＢｒｏｏｋｓＬ，ＴｏｗｎｅｎｄＪ，ＧｅｒｓｔｏｆｔＰ，ｅｔａｌ，２００９，ＦｕｎｄａｍｅｎｔａｌａｎｄｈｉｇｈｅｒｍｏｄｅＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆａｍｂｉｅｎｔｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅ

９９１

ＣＭＹＫ



中　国　地　震 ３３卷

ｉｎＮｅｗＺｅａｌａｎｄ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，３６（２３），Ｌ２３３０３，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００９ＧＬ０４０４３４．

ＢｕｎｇｕｍＨ，ＭｙｋｋｅｌｔｖｅｉｔＳ，ＫｖａｅｒｎａＴ，１９８５，ＳｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｉｎＦｅｎｎｏｓｃａｎｄｉａ，ｗｉｔｈｅｍｐｈａｓｉｓｏｎｈｉｇｈｆｒｅｑｕｅｎｃｉｅｓ，ＢｕｌｌＳｅｉｓｍＳｏｃＡｍ，

７５，１４８９～１５１３．

ＣａｐｏｎＪ，１９６９ａ，Ｈｉｇｈｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍａｎａｌｙｓｉｓ，ＰｒｏｃＩＥＥＥ，５７（８），１４０８～１４１８．

ＣａｐｏｎＪ，１９６９ｂ，ＩｎｖｅｓｔｉｇａｔｉｏｎｏｆｌｏｎｇｐｅｒｉｏｄｎｏｉｓｅａｔｔｈｅＬａｒｇｅＡｐｅｒｔｕｒｅＳｅｉｓｍｉｃＡｒｒａｙ，ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，７４，３１８２～３１９４．

ＣｅｓｓａｒｏＲＫ，ＣｈａｎＷ Ｗ，１９８９，Ｗｉｄｅａｎｇｌｅｔｒｉａｎｇｕｌａｔｉｏｎａｒｒａｙｓｔｕｄｙｏｆｓｉｍｕｌｔａｎｅｏｕｓｐｒｉｍａｒｙｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓｏｕｒｃｅｓ，ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，

９４，１５５５５～１５５６３．

ＣｈｅｖｒｏｔＳ，ＳｙｌｖａｎｄｅｒＭ，ＢｅｎａｈｍｅＳ，ｅｔａｌ，２００７，ＳｏｕｒｃｅｌｏｃａｔｉｏｎｓｏｆｓｅｃｏｎｄａｒｙｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓｉｎｗｅｓｔｅｒｎＥｕｒｏｐｅ：ｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒｂｏｔｈ

ｃｏａｓｔａｌａｎｄｐｅｌａｇｉｃｓｏｕｒｃｅｓ，ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１１２（Ｂ１１），Ｂ１１３０１，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００７ＪＢ００５０５９．

ＤｏｕｇｈｅｒｔｙＲＰ，ＳｔｏｋｅｒＲＷ，１９９８，Ｓｉｄｅｌｏｂｅｓｕｐｐｒｅｓｓｉｏｎｆｏｒｐｈａｓｅｄａｒｒａｙａｅｒｏａｃｏｕｓｔｉｃｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔｓ，ｉｎＰｒｏｃｅｅｄｉｎｇｓｏｆｔｈｅ９ｔｈ

ＡＩＡＡ／ＣＥＡＳＡｅｒｏａｃｏｕｓｔｉｃｓＣｏｎｆｅｒｅｎｃｅ，ＡｍｅｒｉｃａｎＩｎｓｔｉｔｕｔｅｏｆＡｅｒｏｎａｕｔｉｃｓａｎｄＡｓｔｒｏｎａｕｔｉｃｓＭｅｅｔｉｎｇＰａｐｅｒｓ，２３５～２４５．

ＤｏｏｒｎｂｏｓＤＪ，ＨｕｓｅｂｙｅＥＳ，１９７２，ＡｒｒａｙａｎａｌｙｓｉｓｏｆＰＫＰｐｈａｓｅｓａｎｄｔｈｅｉｒｐｒｅｃｕｒｓｏｒｓ，ＰｈｙｓＥａｒｔｈＰｌａｎｅｔＩｎｔｅｒ，６，３８７～３９９．

ＥｓｓｅｎＨＨ，ＫｒｕｇｅｒＦ，ＤａｈｍＴ，ｅｔａｌ，２００３，ＯｎｔｈｅｇｅｎｅｒａｔｉｏｎｏｆｓｅｃｏｎｄａｒｙｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓｏｂｓｅｒｖｅｄｉｎｎｏｒｔｈｅｒｎａｎｄｃｅｎｔｒａｌＥｕｒｏｐｅ，Ｊ

ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１０８，２５０６，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００２ＪＢ００２３３８．

ＦｒｉｅｄｒｉｃｈＡ，ＫｌｉｎｇｅＫ，ＫｒｕｇｅｒＦ，１９９８，ＯｃｅａｎｇｅｎｅｒａｔｅｄｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｌｏｃａｔｅｄｗｉｔｈｔｈｅＧｒａｅｆｅｎｂｅｒｇａｒｒａｙ，ＪＳｅｉｓｍｏｌ，２（１），

４７～６４．

ＦｒｏｓｃｈＲＡ，ＧｒｅｅｎＰＥ，１９６６，Ｔｈｅｃｏｎｃｅｐｔｏｆｔｈｅｌａｒｇｅａｐｅｒｔｕｒｅｓｅｉｓｍｉｃａｒｒａｙ，ＰｒｏｃＲＳｏｃＬｏｎｄｏｎＡ：Ｍａｔｈｅｍａｔｉｃａｌ，Ｐｈｙｓｉｃａｌａｎｄ

ＥｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇＳｃｉｅｎｃｅｓ，２９０，３６８～３８４．

ＧａｌＭ，ＲｅａｄｉｎｇＡＭ，ＥｌｌｉｎｇｓｅｎＳＰ，ｅｔａｌ，２０１４，ＩｍｐｒｏｖｅｄｉｍｐｌｅｍｅｎｔａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｆｋａｎｄＣａｐｏｎｍｅｔｈｏｄｓｆｏｒａｒｒａｙａｎａｌｙｓｉｓｏｆｓｅｉｓｍｉｃ

ｎｏｉｓｅ，ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，１９８（２），１０４５～１０５４．

ＧａｌＭ，ＲｅａｄｉｎｇＡＭ，ＥｌｌｉｎｇｓｅｎＳＰ，ｅｔａｌ，２０１５，Ｔｈｅｆｒｅｑｕｅｎｃｙｄｅｐｅｎｄｅｎｃｅａｎｄｌｏｃａｔｉｏｎｓｏｆｓｈｏｒｔｐｅｒｉｏｄｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓｇｅｎｅｒａｔｅｄｉｎ

ｔｈｅＳｏｕｔｈｅｒｎＯｃｅａｎａｎｄＷｅｓｔＰａｃｉｆｉｃ，ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１２０（８），５７６４～５７８１．

ＧａｌＭ，ＲｅａｄｉｎｇＡＭ，ＥｌｌｉｎｇｓｅｎＳＰ，ｅｔａｌ，２０１６，Ｄｅｃｏｎｖｏｌｕｔｉｏｎｅｎｈａｎｃｅｄｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆａｒｒｉｖａｌｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｕｓｉｎｇｏｎｅａｎｄｔｈｒｅｅ

ｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｅｉｓｍｉｃａｒｒａｙｓａｐｐｌｉｅｄｔｏｏｃｅａｎｉｎｄｕｃｅｄｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓ，ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，２０６，３４５～３５９，ｄｏｉ：１０．１０９３／ｇｊｉ／ｇｇｗ１５０．

ＧｅｒｓｔｏｆｔＰ，ＳａｂｒａＫＧ，ＲｏｕｘＰ，ｅｔａｌ，２００６，Ｇｒｅｅｎｓｆｕｎｃｔｉｏｎｓｅｘｔｒａｃｔｉｏｎａｎｄｓｕｒｆａｃｅｗａｖｅｔｏｍｏｇｒａｐｈｙｆｒｏｍｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓｉｎｓｏｕｔｈｅｒｎ

Ｃａｌｉｆｏｒｎｉａ，Ｇｅｏｐｈｙｓｉｃｓ，７１（４，Ｓ），ＳＩ２３～ＳＩ３１．

ＧｒｅｖｅｍｅｙｅｒＩ，ＨｅｒｂｅｒＲ，ＥｓｓｅｎＨＨ，２０００，ＭｉｃｒｏｓｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒａｃｈａｎｇｉｎｇｗａｖｅｃｌｉｍａｔｅｉｎｔｈｅｎｏｒｔｈｅａｓｔＡｔｌａｎｔｉｃ

Ｏｃｅａｎ，Ｎａｔｕｒｅ，４０８（６８１０），３４９～３５２．

ＧｕｐｔａＩＮ，ＬｙｎｎｅｓＣＳ，ＷａｇｎｅｒＲＡ，１９９０，ＢｒｏａｄｂａｎｄＦＫａｎａｌｙｓｉｓｏｆａｒｒａｙｄａｔａｔｏｉｄｅｎｔｉｆｙｓｏｕｒｃｅｓｏｆｌｏｃａｌｓｃａｔｔｅｒｉｎｇ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ

Ｌｅｔｔ，１７（２），１８３～１８６．

ＨａｌｌｄｏｒｓｓｏｎＢ，ＳｉｇｂｊｏｒｎｓｓｏｎＲ，ＳｃｈｗｅｉｔｚｅｒＪ，２００９，ＩＣＥＡＲＲＡＹ：ｔｈｅｆｉｒｓｔｓｍａｌｌａｐｅｒｔｕｒｅ，ｓｔｒｏｎｇｍｏｔｉｏｎａｒｒａｙｉｎＩｃｅｌａｎｄ，ＪＳｅｉｓｍｏｌ，

１３，１７３～１７８．

ＨａｒｊｅｓＨＰ，ＨｅｎｇｅｒＭ，１９７３，ＡｒｒａｙＳｅｉｓｍｏｌｏｇｉｅ，ＺＧｅｏｐｈｙｓ，３９，８６５～９０５．

ＨａｕｂｒｉｃｈＲＡ，ＭｃＣａｍｙＫ，１９６９，Ｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓ：Ｃｏａｓｔａｌａｎｄｐｅｌａｇｉｃｓｏｕｒｃｅｓ，ＲｅｖＧｅｏｐｈｙｓ，７，５３９～５７１．

ＨｇｂｏｍＪ，１９７４，Ａｐｅｒｔｕｒｅｓｙｎｔｈｅｓｉｓｗｉｔｈａｎｏｎｒｅｇｕｌａｒｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆ̈ｉｎｔｅｒｆｅｒｏｍｅｔｅｒｂａｓｅｌｉｎｅｓ，ＡｓｔｒｏｎＡｓｔｒｏｐｈｙｓＳｕｐｐｌＳｅｒ，１５，

４１７～４２６．

ＨｏｒｉｋｅＭ，１９８５，ＩｎｖｅｒｓｉｏｎｏｆｐｈａｓｅｖｅｌｏｃｉｔｙｏｆｌｏｎｇｐｅｒｉｏｄｍｉｃｒｏｔｒｅｍｏｒｓｔｏｔｈｅＳｗａｖｅｖｅｌｏｃｉｔｙｓｔｒｕｃｔｕｒｅｄｏｗｎｔｏｔｈｅｂａｓｅｍｅｎｔｉｎ

ｕｒｂａｎｉｚｅｄａｒｅａｓ，ＪＰｈｙｓＥａｒｔｈ，３３，５９～９６．

ＨｕａｎｇＷ Ｇ，ＹｅｈＹＴ，１９９０，ＴｈｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｍｉｃｒｏｔｒｅｍｏｒｓａｔｔｈｅｓｉｔｅｏｆＳＭＡＲＴ１ａｒｒａｙ，ＴｅｒｒｅｓｔｒｉａｌＡｔｍｏｓｐｈｅｒｉｃ＆Ｏｃｅａｎｉｃ

Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，１（３），２２５～２４２．

ＪｏｈｎｓｏｎＤＨ，ＤｕｄｇｅｏｎＤＥ，１９９２，Ａｒｒａｙｓｉｇｎａｌｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇ：ｃｏｎｃｅｐｔｓａｎｄｔｅｃｈｎｉｑｕｅｓ，Ｓｉｍｏｎ＆Ｓｃｈｕｓｔｅｒ．

ＫａｖａｎｄＡ，ＧｈａｌａｎｄａｒｚａｄｅｈＡ，ＴａｂａｔａｂａｉｉＳ，２００６，ＤｅｔｅｒｍｉｎａｔｉｏｎｏｆｓｈｅａｒｗａｖｅｖｅｌｏｃｉｔｙｐｒｏｆｉｌｅｏｆｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｄｅｐｏｓｉｔｓｉｎＢａｍｃｉｔｙ

（ｓｏｕｔｈｅａｓｔｏｆＩｒａｎ）ｕｓｉｎｇｍｉｃｒｏｔｒｅｍｏｒｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔｓ，ＧｅｏｓｈａｎｇｈａｉＩｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌＣｏｎｆｅｒｅｎｃｅ，１９６～２０３．

ＫｈｌｅｒＡ，ＷｅｉｄｌｅＣ，ＭａｕｐｉｎＶ，２０１１，ＤｉｒｅｃｔｉｏｎａｌｉｔｙａｎａｌｙｓｉｓａｎｄＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｔｏｍｏｇｒａｐｈｙｏｆａｍｂｉｅｎｔｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｉｎｓｏｕｔｈｅｒｎ

Ｎｏｒｗａｙ，ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，１８４（１），２８７～３００．

００２

ＣＭＹＫ



２期 王芳等：频率波数域方法的发展及其在台阵数据分析中的应用

ＫｏｐｅｒＫＤ，ｄｅＦｏｙＢ，２００８，ＳｅａｓｏｎａｌａｎｉｓｏｔｒｏｐｙｉｎｓｈｏｒｔｐｅｒｉｏｄｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｒｅｃｏｒｄｅｄｉｎＳｏｕｔｈＡｓｉａ，ＢｕｌｌＳｅｉｓＳｏｃＡｍ，９８，３０３３～

３０４５．

ＫｏｐｅｒＫＤ，ｄｅＦｏｙＢ，ＢｅｎｚＨ，２００９，ＣｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎａｎｄｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｎｏｉｓｅｒｅｃｏｒｄｅｄａｔｔｈｅＹｅｌｌｏｗｋｎｉｆｅＳｅｉｓｍｉｃＡｒｒａｙ，１９９１－２００７，Ｊ

ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１１４（Ｂ１０），Ｂ１０３１０，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００９ＪＢ００６３０７．

ＫｏｐｅｒＫＤ，ＨａｗｌｅｙＶＬ，２０１０ａ，Ｆｒｅｑｕｅｎｃｙｄｅｐｅｎｄｅｎｔｐｏｌａｒｉｚａｔｉｏｎａｎａｌｙｓｉｓｏｆａｍｂｉｅｎｔｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｒｅｃｏｒｄｅｄａｔａｂｒｏａｄｂａｎｄ

ｓｅｉｓｍｏｍｅｔｅｒｉｎｔｈｅｃｅｎｔｒａｌＵｎｉｔｅｄＳｔａｔｅｓ，ＥａｒｔｈｑｕａｋｅＳｃｉｅｎｃｅ，２３（５），４３９～４４７．

ＫｏｐｅｒＫＤ，ＳｅａｔｓＫ，ＢｅｎｚＨ，２０１０ｂ，ＯｎｔｈｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆＥａｒｔｈｓｓｈｏｒｔｐｅｒｉｏｄｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｆｉｅｌｄ，ＢｕｌｌＳｅｉｓｍＳｏｃＡｍ，１００（２），

６０６－６１７．

ＫｒüｇｅｒＦ，ＢａｕｍａｎｎＭ，ＳｃｈｅｒｂａｕｍＦ，ｅｔａｌ，２００１，ＭｉｄｍａｎｔｌｅｓｃａｔｔｅｒｅｒｓｎｅａｒｔｈｅＭａｒｉａｎａｓｌａｂｄｅｔｅｃｔｅｄｗｉｔｈａｄｏｕｂｌｅａｒｒａｙｍｅｔｈｏｄ，

ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，２８，６６７～６７０．

ＫｖａｅｒｎａＴ，ＤｏｏｒｎｂｏｓＤ，１９８６ａ，Ａｎｉｎｔｅｇｒａｔｅｄａｐｐｒｏａｃｈｔｏｓｌｏｗｎｅｓｓａｎａｌｙｓｉｓｗｉｔｈａｒｒａｙａｎｄｔｈｒｅｅｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｔａｔｉｏｎｓ，ＮＯＲＳＡＲ

ＳｅｍｉａｎｎｕａｌＴｅｃｈＳｕｍｍａｒｙ，２（８５／８６），６０～６９．

ＫｖａｅｒｎａＴ，ＲｉｎｇｄａｌＦ，１９８６ｂ，Ｓｔａｂｉｌｉｔｙｏｆｖａｒｉｏｕｓｆｋｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｔｅｃｈｎｉｑｕｅｓ，ＮｏｒｓａｒＳｃｉｅｎｔＲｅｐ，１（８６／８７），２９～４０．

ＫｖａｅｒｎａＴ，１９８９，ＯｎｅｘｐｌｏｉｔａｔｉｏｎｏｆｓｍａｌｌａｐｅｒｔｕｒｅＮＯＲＥＳＳｔｙｐｅａｒｒａｙｓｆｏｒｅｎｈａｎｃｅｄＰｗａｖｅｄｅｔｅｃｔａｂｉｌｉｔｙ，ＢｕｌｌＳｅｉｓｍＳｏｃＡｍ，７９，

８８８～９００．

ＬａｃｏｓｓＲ，ＫｅｌｌｙＥ，ＴｏｋｓｏｚＭ，１９６９，Ｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｏｆｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅｓｔｒｕｃｔｕｒｅｕｓｉｎｇａｒｒａｙｓ，Ｇｅｏｐｈｙｓｉｃｓ，３４（１），２１～３８．

ＬｉＬ，ＷａｎｇＢＳ，ＰｅｎｇＺＧ，ｅｔａｌ，２０１６，Ｓｅｉｓｍｉｃｄｅｔｅｃｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅ１５Ｆｅｂｒｕａｒｙ２０１３ＣｈｅｌｙａｂｉｎｓｋｍｅｔｅｏｒｆｒｏｍｔｈｅｄｅｎｓｅＣｈｉｎＡｒｒａｙ，

ＥａｒｔｈｑｕａｋｅＳｃｉｅｎｃｅ，２９（４），２２１～２３３．

ＬｕｃｙＬＢ，１９７４，Ａｎｉｔｅｒａｔｉｖｅｔｅｃｈｎｉｑｕｅｆｏｒｔｈｅｒｅｃｔｉｆｉｃａｔｉｏｎｏｆｏｂｓｅｒｖｅｄｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓ，ＡｓｔｒｏｎＪ，７９，７４５～７５４．

ＮｉｓｈｉｄａＫ，ＫａｗａｋａｔｓｕＨ，ＦｕｋａｏＹ，ｅｔａｌ，２００８，ＢａｃｋｇｒｏｕｎｄＬｏｖｅａｎｄＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｓｓｉｍｕｌｔａｎｅｏｕｓｌｙｇｅｎｅｒａｔｅｄａｔｔｈｅＰａｃｉｆｉｃＯｃｅａｎ

ｆｌｏｏｒｓ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，３５，Ｌ１６３０７，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００８ＧＬ０３４７５３．

ＯｋａｄａＨ，２００３，ＴｈｅＭｉｃｒｏｔｒｅｍｏｒＳｕｒｖｅｙＭｅｔｈｏｄ：ＧｅｏｐｈｙｓｉｃａｌＭｏｎｏｇｒａｐｈＳｅｒｉｅｓ，ＳｏｃｉｅｔｙｏｆＥｘｐｌｏｒａｔｉｏｎＧｅｏｐｈｙｓｉｃｉｓｔｓ，１２，１～５．

ＯｋａｄａＨ，ＭａｔｓｕｓｈｉｍａＴ，ＨｉｄａｋａＥ，１９８７，Ｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｏｆｓｐａｔｉａｌａｕｔｏｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｍｅｔｈｏｄａｎｄｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒｓｐｅｃｔｒａｌｍｅｔｈｏｄ

ｏｆｅｓｔｉｍａｔｉｎｇｔｈｅｐｈａｓｅｖｅｌｏｃｉｔｙｏｆＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｓｉｎｌｏｎｇｐｅｒｉｏｄｍｉｃｒｏｔｒｅｍｏｒｓ，ＧｅｏｐｈｙｓｉｃａｌＢｕｌｌｅｔｉｎｏｆＨｏｋｋａｉｄｏＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙ，４９，

５３～６２．

ＰｉｃｏｚｚｉＭ，ＰａｒｏｌａｉＳ，ＢｉｎｄｉＤ，２０１０，Ｄｅｂｌｕｒｒｉｎｇｏｆｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒｉｍａｇｅｓｆｒｏｍｓｍａｌｌｓｃａｌｅｓｅｉｓｍｉｃａｒｒａｙｓ，ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，

１８１，３５７～３６８．

ＲｉｃｈａｒｄｓｏｎＷ Ｈ，１９７２，Ｂａｙｅｓｉａｎｂａｓｅｄｉｔｅｒａｔｉｖｅｍｅｔｈｏｄｏｆｉｍａｇｅｒｅｓｔｏｒａｔｉｏｎ，ＪＯｐｔＳｏｃＡｍ，６２（１），５５～５９．

ＲｉｔｔｅｒＪＲＲ，ＪｏｒｄａｎＭ，ＣｈｒｉｓｔｅｎｓｅｎＵ，ｅｔａｌ，２００１，ＡｍａｎｔｌｅｐｌｕｍｅｂｅｌｏｗｔｈｅＥｉｆｅｌｖｏｌｃａｎｉｃｆｉｅｌｄｓ，Ｇｅｒｍａｎｙ，ＥａｒｔｈＰｌａｎｅｔＳｃｉＬｅｔｔ，

１８６，７～１４．

ＲｏｓｔＳ，ＴｈｏｍａｓＣ，２００２，Ａｒｒａｙｓｅｉｓｍｏｌｏｇｙ：ｍｅｔｈｏｄｓａｎｄａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎｓ，ＲｅｖＧｅｏｐｈｙｓ，４０（３），１００８．ｄｏｉ：１０．１０２９／２０００ＲＧ０００１００．

ＲｏｓｔＳ，ＴｈｏｍａｓＣ，２００９，Ｉｍｐｒｏｖｉｎｇｓｅｉｓｍｉｃｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｔｈｒｏｕｇｈａｒｒａｙｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇｔｅｃｈｎｉｑｕｅｓ，ＳｕｒｖＧｅｏｐｈｙｓ，３０（４－５），２７１～２９９．

ＲｏｕｘＰ，ＳａｂｒａＫＧ，ＧｅｒｓｔｏｆｔＰ，ｅｔａｌ，２００５，Ｐｗａｖｅｓｆｒｏｍｃｒｏｓｓｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｏｆｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，３２，Ｌ１９３０３，ｄｏｉ：１０．

１０２９／２００５ＧＬ０２３８０３．

ＲｉｃｈａｒｄｓｏｎＷ，１９７２，Ｂａｙｅｓｉａｎｂａｓｅｄｉｔｅｒａｔｉｖｅｍｅｔｈｏｄｏｆｉｍａｇｅｒｅｓｔｏｒａｔｉｏｎ，ＪＡｃｏｕｓｔＳｏｃＡｍ，６２（１），５５～５９．

ＳｃｈｍｉｄｔＲＯ，１９８６，ＭｕｌｔｉｐｌｅｓｏｕｒｃｅＤＦｓｉｇｎａｌｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇ：ａｎｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌｓｙｓｔｅｍ，ＩＥＥＥＴｒａｎｓＡｎｔＰｒｏｐ，ＡＰ３４（３），２８１～２９０．

ＳｃｈｗｅｉｔｚｅｒＪ，ＦｙｅｎＪ，ＭｙｋｋｅｌｔｖｅｉｔＳ，ｅｔａｌ，２００２，Ｓｅｉｓｍｉｃａｒｒａｙｓ：ｉｎｎｅｗｍａｎｕａｌｏｆｓｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌｏｂｓｅｒｖａｔｏｒｙｐｒａｃｔｉｃｅＮＭＳＯＰ．

ＩＡＳＰＥＩ，４８１～５３２．

ＳｈａｐｉｒｏＮＭ，２００４，ＥｍｅｒｇｅｎｃｅｏｆｂｒｏａｄｂａｎｄＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｓｆｒｏｍｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅａｍｂｉｅｎｔｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，３１

（７），Ｌ０７６１４，ｄｏｉ：１０．１０２９／２００４ＧＬ０１９４９１．

ＳｉｊｔｓｍａＰ，２００７，ＣＬＥＡＮｂａｓｅｄｏｎｓｐａｔｉａｌｓｏｕｒｃｅｃｏｈｅｒｅｎｃｅ，ＩｎｔＪＡｅｒｏａｃｏｕｓｔ，６（４），３５７～３７４．

ＳｔｕｔｚｍａｎｎＥ，ＳｃｈｉｍｍｅｌＭ，ＰａｔａｕＧ，ｅｔａｌ，２００９，Ｇｌｏｂａｌｃｌｉｍａｔｅｉｍｐｒｉｎｔｏｎｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅ，ＧｅｏｃｈｅｍＧｅｏｐｈｙｓＧｅｏｓｙｓｔ，１０（１１），ｄｏｉ：

１０．１０２９／２００９ＧＣ００２６１９．

Ｔｋａｌｉ′ｃｃＨ，ＲａｗｌｉｎｓｏｎＮ，ＡｒｒｏｕｃａｕＰ，ｅｔａｌ，２０１２，Ｍｕｌｔｉｓｔｅｐｍｏｄｅｌｌｉｎｇｏｆｒｅｃｅｉｖｅｒｂａｓｅｄｓｅｉｓｍｉｃａｎｄａｍｂｉｅｎｔｎｏｉｓｅｄａｔａｆｒｏｍ

ＷＯＭＢＡＴａｒｒａｙ：ｃｒｕｓｔａｌｓｔｒｕｃｔｕｒｅｂｅｎｅａｔｈｓｏｕｔｈｅａｓｔＡｕｓｔｒａｌｉａ，ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，１８９（３），１６８０～１７００．

１０２

ＣＭＹＫ



中　国　地　震 ３３卷

ＴｏｋｅｓｈｉＪＣ，ＫａｒｋｅｅＭＢ，ＳｕｇｉｍｕｒａＹ，２００６，ＲｅｌｉａｂｉｌｉｔｙｏｆＲａｙｌｅｉｇｈｗａｖｅｄｉｓｐｅｒｓｉｏｎｃｕｒｖｅｏｂｔａｉｎｅｄｆｒｏｍｆｋ，ｓｐｅｃｔｒａｌａｎａｌｙｓｉｓｏｆ

ｍｉｃｒｏｔｒｅｍｏｒａｒｒａｙｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔ，ＳｏｉｌＤｙｎａｍｉｃｓ＆ＥａｒｔｈｑｕａｋｅＥｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇ，２６（２－４），１６３～１７４．

ＴｏｋｓｚＭＮ，ＬａｃｏｓｓＲＴ，１９６８，Ｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓ：ｍｏｄｅｓｔｒｕｃｔｕｒｅａｎｄｓｏｕｒｃｅｓ，Ｓｃｉｅｎｃｅ，１５９（３８１７），８７２．

ＴｒａｅｒＪ，ＧｅｒｓｔｏｆｔＰ，ＢｒｏｍｉｒｓｋｉＰＤ，ｅｔａｌ，２０１２，Ｍｉｃｒｏｓｅｉｓｍｓａｎｄｈｕｍ ｆｒｏｍ ｏｃｅａｎｓｕｒｆａｃｅｇｒａｖｉｔｙｗａｖｅｓ，ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，１１７，

Ｂ１１３０７，ｄｏｉ：１０．１０２９／２０１２ＪＢ００９５５０．

ＷａｘＭ，ＳｈａｎＴＪ，ＫａｉｌａｔｈＴ，１９８４，Ｓｐａｔｉｏｔｅｍｐｏｒａｌｓｐｅｃｔｒａｌａｎａｌｙｓｉｓｂｙｅｉｇｅｎｓｔｒｕｃｔｕｒｅｍｅｔｈｏｄｓ，ＩＥＥＥＴｒａｎｓＡｃｏｕｓｔ，Ｓｐｅｅｃｈａｎｄ

ＳｉｇｎａｌＰｒｏｃｅｓｓ，３２（４），８１７～８２７．

ＷａｎｇＨ，ＫａｖｅｈＭ，１９８５，Ｃｏｈｅｒｅｎｔｓｉｇｎａｌｓｕｂｓｐａｃｅｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇｆｏｒｔｈｅｄｅｔｅｃｔｉｏｎａｎｄｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｏｆａｎｇｌｅｓｏｆａｒｒｉｖａｌｏｆｍｕｌｔｉｐｌｅ

ｗｉｄｅｂａｎｄｓｏｕｒｃｅｓ，ＩＥＥＥＴｒａｎｓＡｃｏｕｓｔ，ＳｐｅｅｃｈａｎｄＳｉｇｎａｌＰｒｏｃｅｓｓ，３３（４），８２３～８３１．

ＷａｎｇＹ，ＬｉＪ，ＳｔｏｉｃａＰ，ｅｔａｌ，２００４，ＷｉｄｅｂａｎｄＲＥＬＡＸａｎｄｗｉｄｅｂａｎｄＣＬＥＡＮｆｏｒａｅｒｏａｃｏｕｓｔｉｃｉｍａｇｉｎｇ，ＪＡｃｏｕｓｔＳｏｃＡｍ，１１５（２），

７５７～７６７．

ＷｅｂｅｒＭ，ＷｉｃｋｓＪｒＣＷ，１９９６，Ｒｅｆｌｅｃｔｉｏｎｓｆｒｏｍａｄｉｓｔａｎｔｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅ，ＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓＬｅｔｔ，２３，１４５３～１４５６．

ＷｅｓｔｗｏｏｄＥ，１９９２，Ｂｒｏａｄｂａｎｄｍａｔｃｈｅｄｆｉｅｌｄｓｏｕｒｃｅｌｏｃａｌｉｚａｔｉｏｎ，ＪＡｃｏｕｓｔＳｏｃＡｍ，９１（５），２７７７～２７８９．

ＷｒｉｇｈｔＣ，１９７２，ＡｒｒａｙｓｔｕｄｉｅｓｏｆｓｅｉｓｍｉｃｗａｖｅｓａｒｒｉｖｉｎｇｂｅｔｗｅｅｎＰａｎｄＰＰｉｎｔｈｅｄｉｓｔａｎｃｅｒａｎｇｅ９０°ｔｏ１１５°，ＢｕｌｌＳｅｉｓｍｏｌＳｏｃＡｍ，

６２，３８５～４００．

ＺｈａｎＺＷ，ＮｉＳＤ，ＨｅｌｍｂｅｒｇｅｒＤｏｎＶ，ｅｔａｌ，２０１０，ＲｅｔｒｉｅｖａｌｏｆＭｏｈｏｒｅｆｌｅｃｔｅｄｓｈｅａｒｗａｖｅａｒｒｉｖａｌｓｆｒｏｍａｍｂｉｅｎｔｓｅｉｓｍｉｃｎｏｉｓｅ，

ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，１８２，４０８～４２０．

Ｔｈｅｉｍｐｒｏｖｅｍｅｎｔｏｆｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒａｎａｌｙｓｉｓｍｅｔｈｏｄｓａｎｄｉｔｓ
ａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎｉｎａｒｒａｙｄａｔａｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇ

ＷａｎｇＦａｎｇ　ＷａｎｇＢａｏｓｈａｎ
ＫｅｙＬａｂｏｒａｔｏｒｙｏｆＳｅｉｓｍｉｃＯｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｎｄＧｅｏｐｈｙｓｉｃａｌＩｍａｇｉｎｇ，ＩｎｓｔｉｔｕｔｅｏｆＧｅｏｐｈｙｓｉｃｓ，ＣｈｉｎａＥａｒｔｈｑｕａｋｅ

Ａｄｍｉｎｉｓｔｒａｔｉｏｎ，Ｂｅｉｊｉｎｇ１０００８１，Ｃｈｉｎａ

Ａｂｓｔｒａｃｔ　Ｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒａｎａｌｙｓｉｓｉｓａｃｏｍｍｏｎｌｙｕｓｅｄｍｅｔｈｏｄｉｎａｒｒａｙｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇ，ａｎｄ
ｈａｓａｇｏｏｄｅｆｆｅｃｔｉｎｓｅｉｓｍｏｌｏｇｙａｎｄｏｔｈｅｒｆｉｅｌｄｓ．Ｉｎｔｈｉｓｐａｐｅｒ，ｗｅｆｉｒｓｔｌｙｉｌｌｕｓｔｒａｔｅｔｈｅｂａｓｉｃ
ｐｒｉｎｃｉｐｌｅｏｆＦＫａｎａｌｙｓｉｓａｎｄａｖａｒｉｅｔｙｏｆｉｍｐｒｏｖｅｄＦＫｍｅｔｈｏｄｓ，ａｎｄｔｈｅｎｐｒｅｓｅｎｔｔｈｅａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎ
ｏｆｔｈｅｓｅｔｅｃｈｎｉｑｕｅｓｉｎａｒｒａｙｄａｔａａｎａｌｙｓｉｓ，ｉｎｃｌｕｄｉｎｇｔｈｅｄｅｔｅｃｔｉｏｎｏｆｗｅａｋｓｏｕｒｃｅｓ，ｎｏｉｓｅ
ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃａｎａｌｙｓｉｓ，ｔｈｅｅｘｔｒａｃｔｉｏｎｏｆｓｕｒｆａｃｅｗａｖｅｄｉｓｐｅｒｓｉｏｎｃｕｒｖｅｓ，ｔｈｅｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｏｆｄｉｆｆｅｒｅｎｔ
ａｒｒａｙｄｅｓｉｇｎｓｃｈｅｍｅｓ．Ｔｈｒｏｕｇｈｔｈｅｏｖｅｒｖｉｅｗｏｆｔｈｅｓｅｆｏｕｒａｓｐｅｃｔｓ，ｗｅａｎａｌｙｚｅｔｈｅｎｅｗｐｒｏｇｒｅｓｓａｎｄ
ｐｒｏｂｌｅｍｓｔｏｂｅｎｏｔｅｄｉｎｔｈｉｓｆｉｅｌｄ，ａｎｄｐｒｏｓｐｅｃｔｔｈｅｐｏｔｅｎｔｉａｌａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎｏｆＦＫａｎａｌｙｓｉｓｍｅｔｈｏｄ．
Ｋｅｙ ｗｏｒｄｓ： Ｆｒｅｑｕｅｎｃｙｗａｖｅｎｕｍｂｅｒ ａｎａｌｙｓｉｓ； ｗｅａｋ ｓｏｕｒｃｅｓ； ｎｏｉｓｅ； ｓｕｒｆａｃｅ ｗａｖｅ

ｄｉｓｐｅｒｓｉｏｎ；ａｒｒａｙｄｅｓｉｇｎ

２０２

ＣＭＹＫ


