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های باشد. از این رو، روشتوموگرافی امواج سطحی یک روش کارآمد برای تخمین تغییرات جانبی سرعت فاز و گروه می 

 های واقعی، شاملکار گرفته شده است. در این مطالعه ما با استفاده از موقعیت دادهیابی به این هدف بهمتنوعی برای دست

موجود در ایران به بررسی نتایج حاصل از توموگرافی  باندپهنهای ت شده در ایستگاههای دورلرز ثبسرعت فاز امواج ریلی زلزله

در ابتدا با استفاده از مدل مصنوعی آزمایش  پردازیم.اول میسازی تیخونوف مرتبه و روش وارون 1991دیتمار-یانوسکایا

عدم  ها در دو حالتقدرت تفکیک جانبی آن بندی متفاوت، توانمندی این دو روش در بازیابی مدل وشطرنجی با فواصل شبکه

 های واقعی، نتایج توموگرافیشود. در نهایت با استفاده از دادهنوفه تصادفی اضافه شده به داده تخمین زده می %3وجود نوفه و 

علاوه بر  دهد کهدست آمده نشان مییج بهنتاآید. دست میثانیه به 31سرعت فاز حاصل از هر دو روش برای دوره تناوب 

ایا و روش یانوسک سازی تیخونوف مرتبه اول عملکرد بهتری نسبت بهسازی با استفاده از منظموارون که در حضور نوفه،این

بهتر توانسته بازیابی نیز تر را های واقعی ساختارهای کوچکدست آمده از دادههای توموگرافی بهنقشه دارد، (1991دیتمار )

 .کند
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 مقدمه -1
ای هترین دغدغهتر ساختار زمین، همواره یکی از مهمشناخت بیشتر و کامل

ها از بدو آغاز این علم در طول همین منظور، آناست. بهژئوفیزیکدانان بوده

اند تا به این هدف های متنوعی یاری جستهاز ابزارها و روشاخیر چند دهه 

های پاشش منحنی توموگرافی های متداول،تر شوند. یکی از روشنزدیک

و  زلزله یهاموج شکلاستخراج شده از سرعت فاز و یا گروه امواج سطحی 

های مقیاسدر  که باشدیم  (Ambient noise)یطیمح یهانوفه ای

صورت  (Global)و یا حتی جهانی (Regional)ایای، منطقهمختلف ناحیه

 Woodhouse and Dziewonski, 1984; Montagner) گرفته است

and Tanimoto, 1991; Trampert and Woodhouse, 1995; 

Yanovskaya et al., 1998; Simons et al., 1999; Ritzwoller et 

al., 2002; Shapiro et al., 2005; Lin et al., 2008; Liu et al., 

 فشاریامواج امواج سطحی وابسته به سرعت امواج برشی، ر انتشا .(2017

و هرگونه تغییر  باشدزمین در طول مسیر خود میمواد تشکیل و چگالی 

شود. به یاد شده منجر به پاشش این امواج می در جنس مواد و پارامترهای

های بیشتر را با سرعت بیشتری های بلندتر عمقاین معنی که طول موج

-هشود که بررسی نقشاین خصوصیت ذاتی منجر می ،در نتیجه د.نپیمایمی

های های پاشش در دوره تناوبدست آمده از منحنیهای توموگرافی به

ییرات جانبی سرعت موج برشی در گستره مختلف اطلاعات مهمی از تغ

 وسیعی از پوسته پایینی تا گوشته بالایی فراهم نماید.

یابی به یک مدل ای برای دست( یک روش دو مرحله1991مونتگنر )

ی معرفرا  با استفاده از امواج سطحی بعدی تغییرات سرعت موج برشیسه

منحنی پاشش محلی در  ،های توموگرافیبه کمک نقشه در این روش .کرد

 سازیبا استفاده از وارون سپس .شودتخمین زده میهر مکان جغرافیایی 

-یمدست به سرعت موج برشیمدل یک بعدی  ،یک بعدی منحنی پاشش

زمان تغییرات جانبی و عمقی سرعت امواج توان همبه این طریق می .آید

با های قدرتمند با ظهور رایانههای اخیر، در سال برشی را بررسی کرد.

توجه محققین به تخمین سرعت موج برشی ها، دادهزش در پردا سرعت بالا

بدون )های پاشش امواج سطحی به طور مستقیم با استفاده از منحنی

 ( جلب شده استهای پاشش محلیو منحنی های توموگرافینقشهتخمین 

سازی مستقیم های وارونروششده بر اساس ارائه کارهای توان به که می

Boschi and Ekstrӧ) (Ray Theory)خطی بر مبنای تئوری پرتو  m, 

2002; Feng and An, 2010; Pilz et al., 2012; Fang et al., 2015) 
ه مانند کار ارائبعدی های حساسیت فرکانس محدود سهو یا بر مبنای کرنل

( با 2119ژنگ و همکاران ) ( اشاره کرد.2111شده توسط ژو و همکاران )

یک روش  (McMC)مونت کارلو -الگوریتم مارکو چینکارگیری به

 علاوه اند.غیر خطی امواج سطحی را معرفی کردهای یک مرحلهتوموگرافی 

  Adjointو توموگرافیشکل موج  توموگرافی هایروشبر موارد ذکر شده، 

 ,.Tape et al., 2010; Zhu et al) هازلزله موج شکل از استفاده بانیز 

 Chen et al., 2014; Gao and Shen) یطیمح یهانوفه ایو  (2012

-مهم. اندکار گرفته شدهبعدی سرعت امواج بهسازی سهی مدلبرا (2014

نتایج به  زیاد و وابستگی حجم محاسبات بالا ،هاترین معایب این روش

، های جدید ذکر شدهروشرغم علیبعدی مرجع دقیق هستند. های سهمدل

چنان یک دلیل سهولت در محاسبات همای بهروش توموگرافی دو مرحله

 یشروش محبوب و رایج برای بررسی ساختار سه بعدی سرعت موج بر

 یهانقشه قیدق نیتخم تیاهم به توانیم نکته نیا از .رودیم شماربه

 یبه مدل برش یابیدست یبرا یسطح امواج گروه ای فاز سرعت یدوبعد

 ،متناسب با فرضیات نحوه انتشار امواج ذکر است کهلازم به .برد یپ ترقیدق

ه ها مربوط بپرکاربردترین آن. ه استهای توموگرافی متنوعی ارائه شدروش

 ;Backus, 1968) باشندمی تئوری پرتوهایی است که برمنبای روش

Dziewonski, 1984;  Montagner, 1986; Yanovskaya and 

Ditmar, 1990; Ekström et al., 1997; Barmin et al., 2001) .

ناشی  (scattering) یپراکندگ پدیدهدلیل در نظر نگرفتن تئوری پرتو به

-دهسامنجر به  پرتوانتشار موجود در مسیر  از ساختارهای کوچک ناهمگنی

وانگ و دالن . شودیم و سهولت در محاسبات موج انتشار طیمح یساز

بزرگتر  (Fresnel zone)نشان دادند که اگر عرض ناحیه فرسنل  (1991)

ت و فاقد اعتبار اس تئوری پرتوباشد ابعاد ناهمگنی موجود در مسیر پرتو از 

های حساسیت فرکانس کرنل براساسهای توموگرافی این ترتیب روشبه

و تقریب بورن  (Rytov approximationبا بکارگیری تقریب ریتو ) محدود

(Born approximation)  شدند یمعرف یپراکندگ حضوربرای انتشار در 

(Spetzler and Snieder, 2001; Ritzwoller et al., 2002; 

Yoshizawa and Kennett, 2004.)  ،برای در برخی از مطالعات اخیر

ز انواحی که از توزیع ایستگاهی بالا برخوردار هستند توموگرافی سرعت فاز 

-به (Helmholtz)و هلمهولتز ( Eikonal) های ایکونالطریق حل معادله

 Lin et al., 2009; Pollitz and Snoke, 2010; Lin) دست آمده است

and Ritzwoller, 2011).  

طور کلی توموگرافی زمان سیر یک مسئله وارون غیر خطی بد به

های غیر استفاده از روشتوموگرافی با حل مسائل . است (Ill-posed)وضع 

 ,.Galeti et al) دباشکارلو می-گیری مونتای نمونهخطی عموماً بر مبن

عنوان یک راه حل سازی را بهخطی، دلیل حجم محاسبات بالاکه به (2016

ن به ای همراه داشته است. منظور از بد وضع بودن مسائل وارونجایگزین به

ه ک شودو پایدار نمی ااسخ یکتپحل آن منجر به یافتن که است  یمعن

در باشد. ها ناشی از حضور نوفه و پوشش غیر یکنواخت دادهتواند می

-ها موجب میها و ایستگاهزلزلهناهمگن  توموگرافی امواج سطحی، توزیع

 در برخی ،شده در منطقه مورد مطالعه های پاشش استخراجشود که منحنی

تعداد پرتوهای عبوری )معلومات طوریکه نواحی پوشش کافی داشته به

های موجود )مجهولات مسئله( در آن ناحیه مسئله( بیشتر از تعداد سلول

-Over)توموگرافی یک مسئله وارون فرا معین  ،باشد که در نتیجه آن

determined) شود. در نواحی که از پوشش ناکافی داده رنج تعریف می

د و باشها میبیشتر از دادهبرند برخلاف مورد قبل، تعداد مجهولات می

لذا یافتن  شود.تعریف می (Under-determined)مسئله وارون فرو معین 

-مو منظهای پارامتربندی یک پاسخ قابل قبول منوط به استفاده از روش

متناسب با مقیاس  ،پارامتربندی مدلتوموگرافی  در باشد.مناسب میسازی 
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ندازه ا اشکال منظم باصورت بهتواند می هاناحیه مورد مطالعه و پوشش پرتو

) .Aki et a,l (voxels)بلوک و یا وکسل  ،(node) سلول، گرهمانند ثابت 

1977; Tarantola and Nersessian, 1984; Simons et al., 2002; 

)Debayle and Sambridge, 2004 نظر از نوع صرف. صورت پذیرد

ندی پارامتربابعاد  شود کهتعریف میها زمانی ترین آنپارامتربندی، مناسب

شود تعریف متناسب با پرتو عبوری از مکان مورد نظر  متغیر و ،مدل
Trampert and Snieder, 1996; Debayle and Sambridge, (

یک تکنیک مناسب برای غلبه بر پوشش ناهمگن پرتوها در  .2004(

 سازیمحلیخصوصیت دلیل تبدیل موجک بهاستفاده از  ،پارامتربندی

)(localization باشد می(Chiao and Kuo, 2001; Chiao and 

Liang, 2003; Loris et al., 2007; Hung et al., 2011; Simons et 

al., 2011; Fang et al., 2015). یسازمنظم (Regularization) یکی 

 اسخپ به یابیدست منظور به یسازمهم در وارون اریبس یفاکتورهااز  گرید

مدل  از هیاول اطلاعاتمسئله و  نوعبه  توجهبا  که است داریقابل قبول و پا

. شودیم حل وارون مسئله نه،یهزدر تابع  دیق نیچند ای کی اعمالبا 

 قیاز طر یهموار دیاعمال ق ،یدر توموگراف یسازمنظم نیپرکاربردتر

) Tikhonov and است مدل نیلاپلاس ای انیگراد 2کردن نرم  نهیکم

Nolet, 1987; Arsenin, 1977; Paige and Saunders, 1982; 

)Spakman and Nolet, 1988; VanDecar and Snieder, 1994 .نیا 

 کهیحال در گرددیم هموار پاسخ کی افتنی به منجر یسازمنظم نوع

 نیا رب غلبه یبرا. ستین یابیقابل باز کوچک یساختارها و هایوستگیناپ

 کی در) مدل یرو بر یتنک دیق اعمال با یتوموگراف مسئله حل ،یکاست

 Loris) است شده نهادشیپ 1 نرم یسازمنظماستفاده از  و( خاص حوزه

et al., 2007; Gholami and Siahkoohi, 2009a; Simons et al., 

2011; Fang and Zhang, 2014; Fang et al., 2015).  

با انتخاب نوع پارامتربندی مدل و  چنانچه توضیح داده شد، متناسب

برای  ارائه شده است.های توموگرافی متنوع و متعددی ، روشسازیمنظم

سازی خطی دو روش وارون مثال، بر اساس پارامتربندی انتگرال کرنل،

یک که ( 1991یانوسکایا و دیتمار ) و( 1991) یانوسکایاو  دیتمار بعدی

 هزلزل ناشی ازی پاشش امواج سطحی هاسیر منحنیتوموگرافی زمان روش 

ارائه شده است. این روش در واقع نوع گسترش یافته روش یک باشد، می

( 1919گیلبرت )-( است. روش بکاس1919گیلبرت )-بعدی معمول بکاس

 ای رپایدار قیداست که  وضع سازی برای مسائل وارون بدمنظمیک روش 

( با اعمال قید 1991دیتمار و یانوسکایا ) کند.بر روی جواب تحمیل می

 2حل مسئله وارون  از این روش برای هموار سازی بر روی تغییرات مدل

 یک روش توموگرافی( 2111بارمین و همکاران ) استفاده کردند.بعدی 

را با استفاده از  همسانگرددر محیط موج رای تخمین سرعت ب زمان سیر

قید (، misfitاز عدم برازش داده )سازی یک تابع هدف متشکل کمینه

دار شده نرم مدل که متناسب با چگالی پرتو در هر گره وزنهمواری مدل و 

در این روش هدف یافتن یک مدل سرعت هموار است  معرفی کردند.است، 

طوریکه پیوستگی همواری مدل که کمترین عدم تطابق را داشته باشد به

در نواحی با پوشش کم داده نیز حفظ شود. نکته قابل ذکر در این روش 

که  دنشودر نظر گرفته می هاییپرتو صورتامواج سطحی بهاین است که 

ت نهایدر مقیاس بی مسیر چشمه و گیرندهطول در  ی اطراف پرتو راناحیه

توان گفت که این روش بر اساس عبارتی میبه کند.نمونه برداری میکوچک 

 . چنین پرتوهایی(Lin et al., 2008)باشد می (fat rays)پرتوهای چاق 

مونتگنر  کنند.را نمونه برداری می(Fresnel zone) ناحیه فرسنل  اولین

سازی پیوسته بر اساس با منظم ( روش توموگرافی امواج سطحی1991)

ده پیشنهادی شروش پیوسته  ازبرگرفته را پیشنهاد کرد که  تئوری بیز

توموگرافی این روش در باشد. ( می1991توسط ترانتولا و نرسسین )

 Silveira)شودمیمقید  آزیموتیتغییرات سرعت فاز را به ناهمسانگردی 

and Stutzmann, 2002; Debayle and Sambridge, 2004; Yao et 

al., 2005, 2010).  
ترین و یکی از مرسوم 1991ر دیتما-روش توموگرافی یانوسکایا

های توموگرافی در زلزله شناسی است. در این روش در پرکاربردترین روش

یابی به یک نقشه برند دستاز توزیع پرتو ناهمگن رنج می نواحی که

که  با همواری نسبتاً زیادی همراه است ،توموگرافی با خطای پاسخ کم

ه برنام ،علاوه بر این .نشوندتر بازیابی شود ساختارهای کوچکموجب می

به دلیل محدودیت در تعداد  سازیموجود برای این نوع وارونکامپیوتری 

کاربر را برای انتخاب داده  های پارامتربندی،داده ورودی و تعداد سلول

در این مقاله سعی شده است کند. مشکل روبرو میورودی و پارامتربندی با 

سازی تیخونوف روش منظم و 1991تمار دی-که با مقایسه روش یانوسکایا

به اهمیت انتخاب روش  )Tikhonov and Arsenin, 1977( مرتبه اول

و مقیاس ناحیه مورد مطالعه پرداخته  توموگرافی متناسب با پوشش داده

های مصنوعی شطرنجی و با استفاده از مدل در ابتدامین منظور، هبهشود. 

 Fundamental)های پاشش سرعت فاز مد اساسی زمان سیر منحنی

modeهای دورلرز ثبت شده در ایستگاهدست آمده از امواج ریلی زلزله( به-

سازی وارون، نتایج ثانیه 31در دوره تناوب  های باندپهن موجود در ایران

سپس با  شوند.در دو حالت بدون نوفه و در حضور نوفه با هم مقایسه می

 وندشتخمین زده میهای توموگرافی سرعت فاز نقشه ،واقعی استفاده از داده

 .پردازیمبا توجه به مطالعات قبل به مقایسه نتایج میو 

 

 توموگرافی دو بعدی -2
های پاشش منحنی ،ایمشاهده هایدر توموگرافی امواج سطحی، داده

های مختلف هستند که با روش هادر طول مسیر پرتوسرعت فار و یا گروه 

اند. تحت تئوری پرتو، بردار سرعت با در نظر از امواج سطحی استخراج شده

شده توسط پرتو از چشمه تا گیرنده به زمان سیر تبدیل گرفتن فاصله طی

-شود. با استفاده از وارونسازی دخالت داده مینودر وار شده و مستقیماً

به بررسی  توانیمهای مختلف میهای ورودی برای دوره تناوبسازی داده

وش ر تغییرات جانبی سرعت فاز و یا گروه بپردازیم. در این بخش به توضیح

 ایاو روش یانوسک سازی تیخونوف مرتبه اولبا استفاده از منظمتوموگرافی 

 پردازیم. ( می1991) ودیتمار

 مرتبه اول سازی تیخونوفتوموگرافی دو بعدی با منظم -2-1

سیر و سرعت پرتو در مسیر انتشار غیر خطی جایی که ارتباط زمان از آن

ا هایی بمورد مطالعه به سلول هیناح ،مسئلهسازی سادهمنظور است، لذا به
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 ورتصبه شدهرابطه ماتریسی مسئله خطی و فواصل یکسان پارامتربندی

𝑑 = 𝐺𝑚+e شود که در آنتعریف می 𝑑 𝜖 ℝ𝑚 ای( بردار داده )مشاهده

 بردار 𝑚 𝜖 ℝ𝑛، پرتوها در یک دوره تناوب مشخص های زمان سیربا مولفه

کرنل و یا اپراتو  𝐺 𝜖 ℝ𝑚×𝑛و  سلول هر در (slowness) یکند شاملمدل 

های آن فاصله طی شده در هر سلول ( است که مولفهforwardمستقیم )

خطای تصادفی با توزیع گوسی و میانگین  𝑒 𝜖 ℝ𝑚. باشدتوسط پرتوها می

باشد. حضور ها میگیری دادهوجود خطا در اندازه از صفر است که ناشی

تفاده اس شود که لزوممسئله میپایداری ناپاسخ یکتا و عدم نوفه منجر به 

سازی های منظمترین روشیکی از متداول کند.را آشکار میسازی منظم از

سازی ژئوفیزیک بسیار سرعت در حل مسائل وارونکه به دلیل سهولت و 

سازی تیخونوف است )تیخونوف و گیرد، منظممورد استفاده قرار می

 شود:(. فرم کلی روش تیخونوف به صورت زیر تعریف می1911آرسنین 

(1) argmin
𝑚 𝜖 ℝ𝑛

{‖𝑑 − 𝐺𝑚‖2
2 + 𝜆‖𝐿𝑚‖2

2}. 

𝑑‖که  − 𝐺𝑚‖2
محاسبه ای و داده عدم برازش بین داده مشاهده جمله2

 دوم جمله باشد. سازی میدست آمده از وارونشده با استفاده از مدل به
‖𝐿𝑚‖2

مشتق مرتبه  2کیمنه کردن نرم سازی دارد و با اشاره به منظم 2

کند. مسئله را کنترل می( مدل، پایداری 2∇( یا مشتق مرتبه دوم )∇اول )

𝜆 𝜖 ℝ+ منظم جملهسازی است که توازن بین عدم برازش و پارامتر منظم-

عهده دارد. در این مقاله ما از تیخونوف مرتبه اول استفاده سازی را به

 یمبا حل مستق m مجهول باشد،میدرجه دو  مسئله جایی کهاز آن .میکنیم

𝐺𝑇𝐺)معادله نرمال  + 𝜆𝐿𝑇𝐿)𝑚 = 𝐺𝑇𝑑 که ابعاد مسئله یموارد یبرا 

 وبرور بالا ابعاد با وارون مسئله با که صورتی در. آیدیبه دست م باشد کم

 حل ارتکر بر مبتنی هایروش با و غیرمستقیم صورتبه معادله این باشیم

 .شد خواهد

 1111دیتمار -ه روش یانوسکایاتوموگرافی دو بعدی ب -2-2

در ( 1991بعدی ارائه شده توسط یانوسکایا و دیتمار )روش توموگرافی دو

( است. از 1919گیلبرت )-واقع نوع گسترش یافته روش یک بعدی بکاس

و حفظ همواری مدل در محاسبات توان به سرعت بالا مزایای این روش می

ا ب. در این روش اشاره کردغیر یکنواخت کم و پوشش پرتو  بادر نواحی 

𝛿𝑡𝑖با رابطه  زمان سیراختلاف 𝑉0، مدل اولیه توجه به = 𝑡𝑖 − 𝑡0𝑖  =

− ∫
[𝑉(𝑟)−1−𝑉0

−1]

𝑉0
2(𝑟)

𝑑𝑠
𝐿0𝑖

 در رابطهکه  شودمحاسبه می 0iL مسیر پرتوبرای  

V(r) بعدی بر روی ناحیه مورد گیری دوانتگرال .مجهول است توزیع سرعت

 شود:  به شکل زیر می منجر به بیان رابطه زمان سیر ،Ωمطالعه 

(2) 𝛿𝑡𝑖 = ∬ 𝐺𝑖(𝑟)𝑚(𝑟)𝑑(𝑟).

Ω

 

𝐺𝑖(𝑟) تابعی است که برای مسیر پرتوiدارای مقدار و خارج آن  ،ام

( عرض مسیر حرکت 1991)و دیتمار مقدار صفر است. در روش یانوسکایا 

ای اینکه پریودهشود. با توجه بهپرتوها نیز در محاسبات در نظر گرفته می

رود که ناحیه فرسنل قطر بیشتری بالا طول موج بلندتری دارند انتظار می

نیز داشته باشد. به این معنی که پرتو در حین حرکت خود تحت تاثیر 

ساختاری است که در این ناحیه وجود دارد نه فقط ساختارهایی که در 

 ،شود. بنابراین در این روش، زمان سیرطول مسیر خطی پرتو دیده می

باشد. با این فرض، می حاصل انتگرال روی یک فضای بسته اطراف پرتو

که شود تعریف می �̃�𝑖(𝑟)با یک کرنل جدید ( 2)رابطه زمان سیر اختلاف 

اطراف پرتو مخالف صفر است.  به مجاورت و فواصل محدود در آن مقادیر

عمود بر مسیر پرتو در  nدر امتداد پرتو و  s، مختصات Ωاگر برای ناحیه 

)مکانی در اطراف پرتو  nطول  در N(s)نظر گرفته شود با یافتن ناحیه 

را مطابق  2 رابطهتوانیم از صفر است( می خالفم �̃�𝑖(𝑟)باشد که مقادیر می

 (:1991)دیتمار و یانوسکایا،  با شروط جدید به شکل زیر بیان کنیم

 

 

(3) 

𝛿𝑡𝑖  

= ∫ 𝑑𝑠 ∫ �̃�𝑖(𝑛. 𝑠)𝑚(𝑛. 𝑠)𝑑𝑛                   
𝑁(𝑠)𝐿0𝑖

 

   =∫ �̅�𝑖(𝑠)
𝐿0𝑖

𝑑𝑠

𝑉0
= ∬ �̅�𝑖Ω

(𝑟)𝐺𝑖(𝑟)𝑑𝑟. 

�̅�𝑖(𝑟)که  = 𝑉0 ∫ �̃�𝑖(𝑛. 𝑠)𝑚(𝑛. 𝑠)𝑑𝑛 
𝑁(𝑠)

برابر با میانگین  

باشد. اگر می rدر طول امتداد عمود بر مسیر پرتو در نقطه  mمقادیر 

تغییرات سرعت را هموار در نظر بگیریم بطوریکه اختلاف سرعتی زیادی 

 3های مجهول مجاور وجود نداشته باشد، خطای جایگزینی رابطه بین مدل

مقدار خیلی کمی خواهد داشت که در این روش در حد خطای  2در رابطه 

که داده اصلی صورت حتی در حالیشود. در اینتصادفی درنظر گرفته می

زمان سیر و مدل مجهول طبق رابطه اختلاف بدون نوفه در نظر گرفته شود 

 شود:می معرفی زیر

(1) 𝛿𝑡𝑖 = ∬ 𝐺𝑖(𝑟)𝑚(𝑟)𝑑(𝑟) + 𝜀𝑖

Ω

. 

در نهایت در این روش با استفاه از کمینه کردن رابطه زیر مدل مجهول 

 شود:بازیابی می

(1) 
∑ [𝛿𝑡𝑖 − ∬ 𝐺𝑖(𝑟)𝑚(𝑟)𝑑(𝑟)

Ω

]

2

+ 𝛼 ∬ |∆𝑚(𝑟)|2𝑑𝑟.  
Ω

 

  باشد. کنترل کننده همواری و برازش داده می 𝛼پارامتر 

 

 1111دیتمار -یانوسکایاتیخونوف و  مقایسه دو روش -3

 های مصنوعیبا استفاده از داده

 سازی داده و مدل مصنوعیآماده -3-1

-رزهشبکه ل باندپهنهای دائمی در این مطالعه ما از موقعیت واقعی ایستگاه

 شناسی و مهندسی زلزله( و پژوهشگاه بین المللی زلزلهINSNنگاری ایران )

(IIEES که در شکل )شده است برای ساختن داده مصنوعی نشان داده  1

با  2111-2111های های دورلرز از سالچنین، زلزلههمایم. استفاده کرده

که در یک جفت ایستگاه که بر روی یک  Ms≥1/1≤1/1محدوده بزرگی 
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( Badal et al., 1990, 1992) 2˚کمان عظیمه و یا با اختلاف کمتر از 

که  چهسرعت فاز امواج ریلی را مطابق با آناند را انتخاب کرده و قرار گرفته

در بخش داده واقعی به تفصیل توضیح داده خواهد شد برای دوره تناوب 

منحنی سرعت فاز امواج  392ثانیه استخراج شد. در نهایت در حدود  31

دست آمد که پوشش پرتوها تعداد پرتو به 1111از  ریلی جفت ایستگاهی

-مالش ده کرد. بیشترین تمرکز پرتوها متعلق بهمشاه 1توان در شکل را می

سازی باشد. برای مقایسه دو روش وارونزاگرس و جنوب البرز می غرب

کنیم. در این ، ما از آزمایش شطرنجی استفاده می2توصیف شده در بخش 

شود. سپس با حل مستقیم روش یک الگو منظم برای مدل تعریف می

سازی ها در وارونو در نهایت داده مسئله، داده مصنوعی به دست آمده

دست آمده بها مدل اصلی شوند. میزان شباهت مدل بهشرکت داده می

ها و رغم محدودیتدهد. علیسازی را نشان میتوانایی بازیابی وارون

 Levequeهای شطرنجی )وابستگی نتایج این آزمایش به هندسه آنومالی

et al., 1993و تخمین بصری، به یک روش  (، این روش به دلیل سهولت

-های وارون( روشResolutionمتداول برای برآورد قدرت تفکیک جانبی )

 باشد.سازی می

های تفکیک جانبی توموگرافی امواج سطحی به دو عامل ویژگی

هندسی ناحیه مورد مطالعه مانند پوشش و توزیع سمتی پرتوها و 

سنل وابسته است های فیزیکی مانند طول موج و ناحیه فرمحدودیت

(Debayle and Sambridge, 2004 محدوه ناحیه فرسنل به صورت .)

𝐹 ≈
1

2
√𝐷𝜆 شود که تعریف میD .فاصله چشمه تا گیرنده است 

اهمیت در نظر گرفتن ناحیه فرسنل برای قدرت تفکیک جانبی در مطالعات  

توموگرافی جهانی به دلیل استفاده از امواج سطحی با طول موج بسیار بالا 

 Spetzler andباشد )و همچنین فاصله زیاد چشمه تا گیرنده ضروری می

Snieder, 2001های (. برای تخمین قدرت تفکیک هر دو روش، مدل

 2˚× 2˚و  1/1 ×˚1/1 ،˚1 ×˚1˚( gridوعی مختلف با ابعاد شبکه )مصن

محدودیت در  1991دیتمار -ساخته شدند. یکی از معایب روش یانووسکایا

( است. لذا برای 1111( و تعداد پرتوها )کمتر از 11×11تعداد سلول )

وجه بایست به این نکته نیز تانتخاب شبکه بندی در استفاده از این روش می

کرد. در ادامه با استفاده از مسیر بین ایستگاهی پرتوها، میانگین سرعت و 

سازی را برای هر دو روش در دو متعاقباً زمان سیر را محاسبه و نتایج وارون

 شوند. حالت بدون حضور نوفه و نوفه مقایسه می

 
 

 

 
شناسی و مهندسی زلزله ( و پژوهشگاه بین المللی زلزلهINSNنگاری ایران )شبکه لرزه باندپهننگاری های دائمی لرزهپراکندگی ایستگاهنقشه :1شکل 

(IIEESو پوشش پرتو )استفاده شده در این مطالعه.های دورلرز ایستگاهی زلزلههای بین 

 توموگرافی دوبعدی بدون نوفه-3-2

 مرتبه اول ساز تیخونوفسازی با منظموارون-3-2-1

ایی ها و پرتوههای مصنوعی، با توجه به موقعیت ایستگاهبعد از ساختن مدل

و  (ray tracing) ردیابی پرتو اند، با استفاده ازعبور کردهها که از بین آن

در نظر گرفتن طول پرتو در هر سلول و سرعت متناظر با آن، سرعت 

 عنوان بردار داده مصنوعیمیانگین برای هر پرتو و زمان سیر مربوط به آن به

جا که ابعاد شود. از آنمحاسبه میسازی وارونبرای مسئله  (G)و کرنل 

کیلومتر است از کرویت زمین  3111×3111قه مورد مطالعه کمتر از منط

دست آوردن یک مدل بهینه . بهشددر محاسبات طول پرتو و کرنل صرفنظر 

باشد. برای تعیین می λسازی و مناسب مستلزم تعیین دقیق پارامتر منظم

 λمقادیر مختلف ستفاده از داده مصنوعی، این پارامتر مجهول در هنگام ا

شود. سپس، انجام میسازی وارون ،λازای هر عریف و بهدر یک بازه بزرگ ت
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m ،‖𝑚با مدل اصلی  �̂�دست آمده مقادیر نرم اختلاف مدل به − �̂�‖2 ،

برای است که بهینه  λدهنده محاسبه و در نهایت کمترین مقدار آن نشان

دست منحنی اختلاف مدل به 2شود. شکل سازی در نظر گرفته میوارون

 λدهد. برای هر سه مدل مصنوعی را نشان می λآمده در مقادیر مختلف 

بهینه با علامت ستاره قرمز رنگ مشخص شده است. 

 

𝑚‖سازی با مدل اصلی، دست آمده از وارونبه با استفاده از اختلاف مدل λسازی تعیین پارامتر منظم :2شکل  − �̂�‖2. در گوشه مدل بندی فواصل شبکه

 هر تصویر نشان داده شده است. بالا سمت چپ

 دیتمار-سازی به روش یانوسکایاوارون-3-2-2

( داده ورودی شامل 1991سازی به روش یانوسکایا و دیتمار )برای وارون

رتو و پ موقعیت جغرافیایی چشمه و گیرنده، میانگین سرعت در طول مسیر

باشد. علاوه بر داده ورودی دو پارامتر تعداد پرتوهای موجود در هر مسیر می

α  وσ توضیح داده  2گونه که در بخش نیز باید در نظر گرفته شود. همان

عامل کنترل کننده  یک σسازی و پارامتر یک پارامتر منظم αشد، پارامتر 

افزایش یابد  αباشد. هر چه مقدار دست آمده میمیزان خطای استاندارد به

ده دست آمتر و متعاقباً همواری مدل بههای میانگین نیز بزرگباشد ناحیه

اس یابد. بر اسشود و در نتیجه تفکیک جانبی کاهش مینیز بیشتر می

برابر  σاگر خطای داده محاسبه شده در هر مسیر بزرگتر از  ،σپارامتر 

شود و ظر با آن از مجموعه داده حذف میباشد، مسیر متناخطای کل داده 

کند تا پاسخ به گردد و این روند ادامه پیدا میمسئله وارون دوباره حل می

 Yanovskaya etدست آمده در محدوده خطای قابل قبول قرار بگیرد )

al., 1998.)  برای  1991دیتمار -برنامه یانوسکایاپیشنهادα1/1 قادیر، م ،

توان متناسب با میزان خطا و باشد که میمی 3مقدار  σو برای  3/1و  2/1

رنامه فرض برا بزرگتر و یا کوچکتر از مقادیر پیش σو  αتعداد مدل پارامتر، 

ه در این مرحله نوفه به داده اضافه نشده است، کبه اینبا توجه  تعریف کرد.

σ  سازی دخالت داده در نظر گرفتیم تا همه داده ها در وارون 1 برابر بارا

سازی به روش مذکور برای مقادیر مناسب، وارون αشوند. برای یافتن 

دست آمد و سپس از منحنی الِ به /.9/. تا 111 بازهدر  αمختلف 

(L_curve( )Hansen and OLeary, 1993 برای تخمین پارامتر )

 ترین مزیت استفاده از این منحنی، مستقل بودنمناسب استفاده شد. مهم

منحنی اِل نمایش  آن از اطلاعات اولیه درباره میزان سطح نوفه داده است.

ای و محاسبه مجذور مجموع مربعات اختلاف زمان رسید بین داده مشاهده

𝑑𝑜𝑏𝑠‖شده ، − 𝑑𝑝𝑟𝑒𝑑‖2 ،( در برابر نرم مشتق مرتبه اول مدل‖𝐿𝑚‖2 )

ه ترین بهینو است  αترین مقدار گوشه این منحنی بیانگر مناسب. باشدمی

کند با این شرط که داده متناسب با آن در سطح مدل هموار را معرفی می

عبارت دیگر، پارامتر مناسب در این به نوفه قابل قبول قرار داشته باشد.

شود که یک تعادل بین عدم برازش و روش مقداری در نظر گرفته می

 مده برای مدلدست آمنحنی ال به 3شکل  وجود بیاورد.بهرا همواری مدل 

دهد که را نشان می 2˚× 2˚و  1˚× 1˚، 1/1˚× 1/1˚بندی با فواصل شبکه

 .اندبا ستاره قرمز مشخص شده 11/1/. و α 12/1 ،11 ریدامق ،ترتیببه

بررسی قدرت تفکیک هر دو روش بندی، هدف از انتخاب این ابعاد شبکه

عه ناحیه مورد مطالیافتن شبکه بندی مناسب برای چنین توموگرافی و هم

باشد. با توجه به پوشش داده های موجود در این منطقه می
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بندی فواصل شبکه باشد.که داده عاری از نوفه میحالتیدر ( 1111برای روش یانوسکایا و دیتمار ) αترین پارامتر منحنی ال برای تعیین مناسب: 3شکل 

 تصویر نشان داده شده است. برای هر مدل مصنوعی در گوشه بالا سمت راست هر

 بندیمدل شبکه دست آمده از هر دو روش برای هر سهبهسازی نتایج وارون

مدل مصنوعی  1ستون اول شکل است. به نمایش درآمده  1در شکل 

× 2˚و  1˚× 1˚، 1/1˚× 1/1˚ترتیب بندی بهشطرنجی اولیه با فواصل شبکه

گونه که از شکل مشخص است مدل با ابعاد هماندهد. نشان میرا  2˚

نسبت ردیف اول( در هر دو روش توموگرافی  1)شکل  1/1˚× 1/1˚سلولی 

 و بیشترین بازیابی این مدل مربوط است ها کمتر بازیابی شدهبه سایر مدل

از سوی دیگر، مدل با  شود که در آن چگالی پرتو بالا است.ای میبه ناحیه

تفکیک و  نیز بهترینردیف سوم(  1)شکل  2˚× 2˚بندی اصل شبکهفو

ر دتوان گفت که طور کلی میبهدهد. بازیابی را برای هر دو روش نشان می

راتب مدست آمده از تیخونوف مرتبه اول بهمدل بهبندی، هر سه حالت شبکه

برای بررسی  باشد.به مدل اولیه نزدیک می 1991دیتمار -بهتر از یانوسکایا

 ایخطای جذر میانگین مربعات بین داده مشاهده ،سازیکمی نتایج وارون

و نرم اختلاف بین مدل واقعی و مدل  (RMS error)و داده محاسبه شده 

𝑚‖) دست آمدهبه − �̂�‖2)  نشان داده شده است.  1محاسبه و در جدول 

 سازی )متر بر ثانیه(حاصل از هر دو روش واروناختلاف بین مدل واقعی و مدل توموگرافی مقایسه خطای جذر میانگین مربعات )ثانیه( و نرم  :1جدول 

 .بدون حضور نوفه

  تیخونوف مرتبه اول روش 1111دیتمار -روش یانوسکایا 

 1/1˚× 1/1˚ 1˚× 1˚ 2˚× 2˚  1/1˚× 1/1˚ 1˚× 1˚ 2˚× 2˚ بندیابعاد شبکه

RMS 13/1 19/1 12/1  1-e99/1 1-e91/2 1-e19/1 
‖𝒎 − �̂�‖𝟐 111/1 111/1 13/1  1/1 11/1 1/1 

 هاکمتر باشد به این مفهوم است که برازش داده RMSهر چه مقدار خطای 

دست بهبهتر صورت گرفته است و هر چه نرم اختلاف بین مدل واقعی و 

این معنی است که مدل تخمین زده شده به مدل اصلی آمده کمتر باشد به 

بیشترین نرم اختلاف بین مدل واقعی و  1تر شده است. در جدول نزدیک

 1/1˚× 1/1˚بندی با ابعاد دست آمده از هر دو روش به شبکهمدل به

دی که نباختصاص یافته است. با توجه به قدرت تفکیک نامناسب این شبکه

( قابل 1( و هم به صورت کمی )جدول 1صورت کیفی )شکل هم به

شناسایی است، در ادامه از توموگرافی این مدل مصنوعی صرفنظر کرده و 

 .دهیمادامه می 2˚× 2˚و  1˚× 1˚مقایسه را بین دو مدل 

 توموگرافی دوبعدی در حضور نوفه-3-3

آید خطا دست میسازی بهچه که از وارونای و آناختلاف بین داده مشاهده

شود که بیانگر بخشی از فضای داده است که مدل بازیابی شده نامیده می

تواند آن را بازیابی کند. صرفنظر از خطای به آن دسترسی ندارد و نمی

توان به خطای تصادفی سیستماتیک موجود در داده، بخشی از خطا را می

واند توعی دارد. برای مثال میبا توزیع گوسی شکل نسبت داد که عوامل منت

های پاشش هنگام ناشی از خطای کاربر در حین انتخاب بصری منحنی

تحلیل امواج سطحی باشد. نکته قابل توجه درباره خطا در توموگرافی امواج 

سطحی این است که خطا از جنس سرعت است در حالی که برای استخراج 

د بسته انرژی در هر دوره های پاشش سرعت فاز و گروه، زمان رسیمنحنی

شود و از سوی دیگر بردار سرعت میانگین در طول هر تناوب نظر گرفته می

مسیر به بردار زمان سیر تبدیل شده و این زمان و خطای مربوط به آن 

( خطای 2119شود. چیواردی و مورلی )سازی سهیم میاست که در وارون

𝜎𝑣سرعت و زمان را با رابطه  =  𝜎𝑑𝑣2/𝑙  که در آن𝜎𝑣  و𝜎𝑑 ترتیب به

فاصله طی شده توسط پرتو  𝑙سرعت و  𝑣انحراف معیار سرعت و زمان، 

 3دست آمده در هر مسیر %است. در این بخش ما به سرعت میانگین به

ر شده توسط هنوفه تصادفی گوسی اضافه کرده و با توجه به فواصل طی

نتایج توموگرافی حاصل از هر کنیم و پرتو، بردار زمان سیر را محاسبه می

 آوریم.دست میدو روش را به

 ساز تیخونوف مرتبه اول سازی با منظموارون 3-3-1
سازی کرده و مطابق با در این مرحله، داده آمیخته به نوفه را وارد وارون

توضیح داده شد، سعی بر انتخاب مقدار مناسب  1-2-3چه که در بخش آن

λ مقادیر  1کنیم. شکل می‖𝑚 − �̂�‖2  را برایλ  های مختلف نشان

دهدمی
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سازی تیخونوف مرتبه اول و روش های عاری از نوفه با استفاده از وارونمصنوعی آزمون شطرنجی برای دادهنتایج حاصل از توموگرافی مدل  :4شکل 

× 1˚، 5/1˚× 5/1˚بندی با فواصل ترتیب برای شبکههای )الف(، )د( و )ز( مدل مصنوعی آزمون شطرنجی را بهشکل .(1111توموگرافی یاناوسکایا و دیتمار )

های مصنوعی متناظر نشان داده شده در سازی تیخونوف مرتبه اول برای مدلهای )ب(، )و( و )ه( نتایج حاصل از وارونشکلدهد. مینشان را  2˚× 2˚و  1˚

های مصنوعی متناظر نشان داده ( برای مدل1111های )ج(، )ر( و )ی( نتایج حاصل از توموگرافی به روش یانوسکایا و دیتمار ). شکلباشندمیستون اول 

 دهد.ه در ستون اول را نشان میشد
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𝑚‖سازی با مدل اصلی،آمده از وارون دستبه با استفاده از مقادیر اختلاف مدل λسازی تعیین پارامتر منظم: 5شکل  − �̂�‖2 فواصل %3، درحضور نوفه .

 سمت چپ هر تصویر نشان داده شده است. بندی در گوشه بالاشبکه

های مصنوعی کمترین اختلاف مدل تخمین زده شده و اصلی برای مدل 

 2911و  2199 تقریبی با مقادیر λترتیب مربوط به به 2˚× 2˚و  1˚× 1˚

 باشند. می

 1111دیتمار -سازی به روش یانوسکایاوارون 3-3-2
ورودی برنامه یانووسکایا نیز تغییر  ،بخش، متناسب با داده جدید در این

شود. در سازی میوارد وارون ،دار به عنوان دادهکرده و سرعت میانگین نوفه

شود در نظر گرفته می 3به پیشنهاد خود برنامه  σاین مرحله مقدار پارامتر 

مطابق با آنچه که قبلا توضیح داده شد برای هر  αو مقدار پارامتر مناسب 

مقادیر عدم برازش و ناهمواری را برای هر  1شود. شکل دو مدل انتخاب می

 α 1/1در حضور نوفه، مقادیر  دهد.دو مدل در صورت وجود نوفه نشان می

 انتخاب شدند. 2˚× 2˚و  1˚× 1˚بندی ترتیب برای مدل با شبکهبه 11/1و 

هر دو روش  برایسازی تعیین شده در نهایت به کمک پارامترهای منظم

-توموگرافی برای داده مصنوعی در حضور نوفه بههای نقشه، یسازوارون

روش تیخونوف مرتبه  دست آمده ازبه 1˚× 1˚مدل (. 1)شکل  نددست آمد

و که نوفه لحاظ -1ج( در حضور نوفه در مقایسه با شکل -1)شکل اول 

ر که این اختلاف د اختلاف بیشتری نسبت به مدل اصلی داردنشده است 

و نرم اختلاف بین مدل واقعی و  RMSخطای  .شودمیتر کم 2˚× 2˚مدل 

𝑚‖)دست آمده مدل به − �̂�‖2)  نشان داده شده  2محاسبه و در جدول

𝑚‖و  RMSدهد که مقادیر نشان می 2 و 1ول ا. مقایسه جدندا − �̂�‖2 

گر اند که بییاباند افزایش میهایی که تحت تاثیر نوفه قرار گرفتهدر داده

 ست.ا برای هر دو روش تر بازیابی پاسخ صحیح در حضور نوفهتوانایی ضعیف

در مقایسه با روش توان نتیجه گرفت که می 1و شکل  2با توجه به جدول 

ر دبعدی یانوسکایا در حضور نوفه تیخونوف، توموگرافی دوسازی وارون

 2˚× 2˚دهد. هرچند که مدل می ارائه تری راتوانایی ضعیفبازیابی مدل 

شده است. تخمین زدهبهتر  1˚× 1˚نسبت به مدل مصنوعی 

 

 

 

 

-فواصل شبکهباشد. می %3که داده تحت تاثیر نوفه ( در حالتی1111برای روش یانوسکایا و دیتمار ) αترین پارامتر منحنی ال برای تعیین مناسب: 0شکل 

 بندی برای هر مدل مصنوعی در گوشه بالا سمت راست هر تصویر نشان داده شده است.
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 در سازی )متر بر ثانیه(حاصل از هر دو روش واروناختلاف بین مدل واقعی و مدل توموگرافی مقایسه خطای جذر میانگین مربعات )ثانیه( و نرم  :2جدول 

 .حضور نوفه

1111دیتمار -روش یانوسکایا   تیخونوف مرتبه اول روش 

 1˚× 1˚ 2˚× 2˚ بندیابعاد شبکه

11/3 

  ˚2 ×˚2 ˚1 ×˚1  

RMS 11/2   3/2 1/3  
‖𝒎 − �̂�‖𝟐 2/2 1/2   13/1 99/1  

 های واقعیمقایسه دو روش با استفاده از داده -4
های توموگرافی با استفاده از داده مصنوعی، نوبت به پس از مقایسه روش

های دور لرز ثبت شده رسد. پس از انتخاب دادهاستفاده از داده واقعی می

های اولیه شامل پردازش در دو ایستگاه واقع بر روی یک دایره عظیمه و

حذف اثر دستگاهی، تصحیح خط مبنا، تصحیح انحراف از میانگین و اعمال 

 ,Hermann)استفاده از برنامهگذر، مد اصلی امواج ریلی با فیلتر میان

2013) do_mft شود. این برنامه با اعمال فیلترهای چندگانه استخراج می

تناوب، مد اصلی موج ریلی بازه دوره  یک های انرژی برایو نمایش پوش

دست آورده و سپس را نسبت به سایر مدها دارد را بهکه بیشترین مقدار 

منحنی پاشش سرعت فاز بین دو ایستگاهی حاصل از دو مد اصلی دریافت 

سرعت فاز مربوط به پرتوهای دو  کند.شده در دو ایستگاه را محاسبه می

ای درنظر عنوان داده مشاهدهثانیه به 31ایستگاهی موجود در دوره تناوب 

های واقعی، شود. در توموگرافی به روش تیخونوف بر روی دادهگرفته می

یابی به این است. برای دست λسازی چالش اصلی انتخاب پارامتر منظم

ود. شاستفاده می λاز روش منحنی اِل برای تخمین پارامتر مناسب مقصود، 

 ازای هر پارامتر، بهλبرای محاسبه این منحنی، در یک بازه وسیع از مقادیر 

سازی تیخونوف انجام شد. سپس نرم خطا و نرم مدل به سازی، وارونمنظم

دهد. نرم خطا و نرم مدل را نشان می 9دست آمده، محاسبه شدند. شکل 

بندی به کهترتیب برای مدل با شببه 9211و  9111در حدود  λپارمتر 

انتخاب شد. برای توموگرافی به روش یانوسکایا،  2˚× 2˚و  1˚× 1˚فواصل 

مطابق با آنچه که در بخش قبل درباره نحوه انتخاب مقدار بهینه  αمقدار 

α و برای 2، با استفاده از منحنی ال ه استتوضیح داده شد ./σ  در  3مقدار

به کمک هر دو روش دست آمده بهتوموگرافی  هایقشهنظر گرفته شد. ن

 .نشان داده شده است 9در شکل سازی بر روی داده واقعی در ایران وارون

-با استفاده از مدل سرعتی که در موسسه ژئوفیزیک برای تعیین محل زمین

 31کرنل حساسیت موج ریلی برای دوره تناوب شود ها استفاده میلرزه

(. 11محاسبه شد )شکل  (Hermann, 2013)ثانیه به کمک برنامه هرمن 

کرنل حساسیت، رابطه سرعت فاز را به تغییرات جانبی ساختارهای موجود 

شود سرعت دریافت می 11گونه که از شکل دهد. هماندر زمین نشان می

ثانیه تحت تاثیر ساختار سرعت موج برشی در پوسته  31فاز در دوره تناوب 

جود در ساختار تکتونیکی مو که پایینی و بخش فوقانی گوشته بالایی است

به تفصیل به توضیح درباره نتایج  1دهد که در بخش این اعماق را نشان می

 پردازیم. می

 

 

 )ب(

 

 )الف(

 
 )د(

 

 )ج(

نتایج حاصل از توموگرافی مدل مصنوعی آزمون شطرنجی برای : 7شکل 

تیخونوف مرتبه سازی با استفاده از وارون %3های آغشته به نوفه داده

( )ب و د( 1111اول )الف و ج(  و روش توموگرافی یاناوسکایا و دیتمار )

 .2˚× 2˚و  1˚× 1˚بندی به فواصل ترتیب برای مدل با شبکهبه
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بندی برای هر مدل مصنوعی فواصل شبکه برای روش تیخونوف مرتبه اول با استفاده از داده واقعی. λترین پارامتر منحنی ال برای تعیین مناسب: 0شکل 

 در گوشه بالا سمت راست هر تصویر نشان داده شده است.

 

 

برای ارزیابی کمی نتایج توموگرافی، به بررسی عدم قطعیت پاسخ هر دو 

دست آمده از روش ای تخمین عدم قطعیت مدل بهپردازیم. برروش می

را  (Posteriori)تیخونوف مرتبه اول، ماتریس کوواریانس مدل پسین 

دهد که این ماتریس نشان می .(Tarantola, 2005)کنیم محاسبه می

چگونه خطای موجود در داده ورودی در پارامترهای مدل بازیابی شده 

قطر اصلی این ماتریس عدم قطعیت مطلق یابد. جذر ریشه عناصر انتشار می

خطای استاندارد برای پارامترهای  11دهد. شکل پارامترهای مدل را می

-مدل حاصل از روش تیخونوف و خطای اعلام شده در خروجی مدل وارون

بندی با هم مقایسه سازی روش یانوسکایا و دیتمار را برای هر دو شبکه

ه عدم قطعیت مطلق روش تیخونوف در شکل کاملا مشهود است ککند. می

قرار گرفته  1991دیتمار -مراتب کمتری نسبت به روش یانوسکایادر بازه به

توان استنباط کرد که نتایج توموگرافی تیخونوف است. از این شکل می

-به مدل واقعی نزدیک 1991دیتمار-مرتبه اول در مقایسه با روش یانوسکایا

دست آمده در شمال ر این شکل، خطای بهباشند. نکته قابل توجه دتر می

غرب زاگرس و جنوب غرب البرز )ناحیه مشخص شده با مستطیل سیاه 

 1991دیتمار -های تیخونوف مرتبه اول و یانوسکایارنگ( است که در روش

ز دهند. این بخش اترین و بیشترین میزان خطا را نشان میترتیب، کمبه

شود دارای پوشش مشاهده می 1ر شکل طور که دناحیه مورد مطالعه همان

ا ای رسازی در این ناحیه نتیجهرود وارونپرتو مناسب است. لذا انتظار می

ارائه بدهد که با کمترین خطا، تطبیق قابل قبولی با مدل واقعی داشته 

-توان به تفاوت دو روش در توموگرافی و میانگینباشد. این اختلاف را می

  نسبت داد. 1991دیتمار -سکایاگیری سرعت در روش یانو
مقادیر کمتری را نسبت به  2˚× 2˚بندی خطای استاندارد در مدل شبکه

دهد. البته باید به این نکته نیز اشاره نشان میبرای هر دو روش  1˚× 1˚

بندی قادر به بازیابی ساختارهای جزیی کرد که با بزرگ کردن ابعاد شبکه

 )ب و ج(. 9باشیم شکل نمی

 

 

 

 

 

 

 
 )ب(

 
 )الف(

 

 
 )د(

 

 
 )ج(

در نوار  Cنتایج حاصل از توموگرافی سرعت فاز )که با حرف :  1شکل 

های رنگ نشان داده شده است( امواج ریلی ثبت شده در ایستگاه

سازی ثانیه با استفاده از وارون 31باندپهن ایران، برای دوره تناوب 

مرتبه اول )الف و ج(  و روش توموگرافی یاناوسکایا و دیتمار  تیخونوف

× 2˚و  1˚× 1˚بندی به فواصل ترتیب برای مدل با شبکه)ب و د( به 1111

˚2. 
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ثانیه. 31: کرنل حساسیت سرعت موج برشی مد اصلی موج ریلی در دوره تناوب 11شکل 

 

 
 )ب(

 

  

 )الف(

  

 
 )د(

  

 
 )ج(

-با استفاده از وارون شده برآورد مدل  استاندارد یخطا سهی: مقا11شکل 

سازی تیخونوف مرتبه اول )الف و ج(  و روش توموگرافی یاناوسکایا و 

 1˚× 1˚بندی به فواصل ترتیب برای مدل با شبکه)ب و د( به 1111دیتمار 

 .2˚× 2˚و 

 

مشاهده شده و محاسبه شده حاصل از هر مقادیر مطلق اختلاف زمان سیر 

 12در شکل  2˚× 2˚و  1˚× 1˚بندی به فواصل دو روش برای مدل با شبکه

اند. جذر میانگین مربعات اختلاف زمان سیر در شکل با نشان داده شده

، مقدار عدم برازش از 1˚× 1˚اند. در حالت خطوط ممتد نشان داده شده

در روش تیخونوف مرتبه  19/1به  1991دیتمار -در روش یانوسکایا 11/1

نیز با اختلاف کمتر،  2˚× 2˚یابد. این روند کاهش در حالت اول کاهش می

 (.3شود )جدول نیز دیده می 11/1به  19/1از 

 گیریبحث و نتیجه -5

سازی تیخونوف و در این مطالعه ما به بررسی دو روش توموگرافی با منظم

( با استفاده از داده مصنوعی و داده واقعی 1991)روش یانوسکایا و دیتمار 

های مصنوعی هر دو روش بدون حضور نوفه پرداختیم. نتایج مقایسه داده

نشان داد که با توجه به چگالی و پوشش پرتو در این مطالعه، نتایج 

 1/1˚× 1/1˚بندی به فواصل توموگرافی حاصل از مدل مصنوعی با شبکه

-دهد. بیشترین تطابق با مدل اصلی برای شبکهمیجواب قابل اعتمادی را ن

که در مدل بازیابی شده ساختارهای شود. در حالیدیده می 2˚× 2˚بندی 

-نتیجه حاصل از وارون ،1˚× 1˚ شوند. برای مدل مصنوعیجزیی دیده نمی

دهد که با توجه به پوشش پرتو سازی تیخونوف نتایج مطلوبی را نشان می

 باشد. بندی قابل قبول برای این مطالعه می-کهها بیانگر ابعاد شب

توان به اختلاف موجود در نتایج به دست آمده از هر دو روش را می

وجود خطا در روش یانوسکایا نسبت داد. این میزان خطا که حتی 

بدون حضور نوفه در داده در حد خطای تصادفی است، ناشی از وجود 

تصادفی از میزان توانایی  تقریب در این روش است. حضور این خطای

ت دسهای بهکاهد. مدلبازیابی این روش در مقایسه با تیخونوف می

-در حضور نوفه نیز خبر از عملکرد بهتر وارون آمده از هر دو روش

دهد. این پدیده را شاید بتوان به نحوه تعریف سازی تیخونوف می

 داد. نسبتدر روش یانوسکایا  کرنل و در نظر گرفتن ناحیه فرسنل
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 یهاخط. اول مرتبه خونوفیت روش و( YD90) 1111 تمارید-ایانوسکایدو روش  یبرا شده و محاسبه سیر مشاهده شدهمقایسه اختلاف زمان . 12 شکل

 دست آمده از هر دو روش است.به( هیمربعات )ثان نیانگیجذر م یخطا ممتد،

های دور لرز، دست آمده از زلزلهبا استفاده از سرعت فاز بهدر گام بعدی، 

بندی ثانیه برای هر دو ابعاد شبکه 31های توموگرافی در دوره تناوب نقشه

نتایج توموگرافی برای هر  9شکل  .دست آمدندبه کمک دو روش مذکور به

گونه همان دهد.بندی را نشان میدو حالت شبکه سازی دردو روش وارون

ثانیه، به  31شود، سرعت فاز در دوره تناوب برداشت می 11که از شکل 

نوعی تحت تاثیر میانگین سرعت موج برشی در پوسته پایینی و بخش 

 1˚× 1˚ جایی که مدل مصنوعیاز آنفوقانی گوشته بالایی است. 

ی بررسساختارهای بیشتری را برای تفسیر آشکار کرده است در ادامه به 

-دست آمده در این ابعاد شبکههای توموگرافی بهشواهد یافت شده از نقشه

 1˚× 1˚بندیشبکه برای آمده دستبه سرعت هایمدلپردازیم. بندی می

 ردهک یابیرا باز ایمشابه ساختارهای تقریباکه  رسدمی نظربه اول نگاه در

-توان به آنومالی کم سرعت در شمال ناحیه سنندجاند. برای مثال می

دست آمده از هر دو روش مشاهده های بهکه در نقشه(SSZ) سیرجان 

-توان ناشی از ضخیمشود اشاره کرد. این کاهش در سرعت فاز را میمی

ستان با عرب شدگی پوسته در زیر این ناحیه به دلیل تصادم صفحه اوراسیا

این  .(Paul et al, 2006, 2010; Mohammadi et al, 2013)دانست 

شدگی موجب شده است که سرعت فاز در این ناحیه وابسته به ضخیم

 تر تحت تاثیر سرعت گوشته بالاییسرعت موج برشی در پوسته باشد و کم

کمربند چین خورده و الف و ب( در جنوب ) 9های قرار بگیرد. در شکل

زاگرس یک  (suture zone)ناحیه درز  غربو  (ZFTB)زاگرس اندگی ر

 سمت ناحیه ارومیه دختر شود که بهآنومالی پر سرعت دیده می

(UDMA) و ایران مرکزی(CI) یابد. چنین روندی در سرعت کاهش می

( نیز دیده شده است. مطالعات صورت 2111مطالعه شادمنامن و شمالی )

ه دهد که ضخامت پوستپوسته و لیتوسفر نشان میگرفته بر روی صخامت 

سیرجان به -کیلومتر است که در زیر زون سنندج 11در زاگرس در حدود 

کیلومتر و در ادامه در ایران مرکزی،  11شدگی در حدود بیشترین ضخیم

 ,Paul et al)رسد کیلومتر می 11ضخامت به کمترین مقدار خود حدود 

2006; Motaghi et al, 2012; Motaghi et al, 2017) چنین تغییر .

ناگهانی ضخامت و سرعت حاکی از وجود پوسته شکسته شده در زیر ناحیه 

دلیل روراندگی پوسته ایران مرکزی روی پوسته زاگرس سیرجان به-سنندج

 ,Motaghi et al)است (MZT)در طول گسل اصلی راندگی زاگرس 

نتایج توموگرافی در زیر ناحیه . آنومالی سرعت بالا دیده شده در  (2017

سیرجان به دلیل وجود پوسته ضخیم، سرد و پر سرعت -زاگرس و سنندج

که ناحیه ارومیه دختر و ایران مرکزی تحت تاثیر عربستان است. در حالی

اند. در امتداد زون تر صفحه ایران قرار گرفتهو کم سرعت پوسته گرم

یک روند افزایش سرعت در  سیرجان از شمال غرب به جنوب شرق-سنندج

( نشان 2111شود. شادمنامن و شمالی )هر دو نقشه توموگرافی مشاهده می

دادند که عمق آنومالی پرسرعت در کمربند زاگرس از شمال به جنوب 

یابد و این پدیده را مرتبط با افزایش نرخ همگرایی در این ناحیه افزایش می

ده از روش تیخونوف، در جنوب دست آمدانستند. در نقشه توموگرافی به

ود شسیرجان و ارومیه دختر یک آنومالی پر سرعت دیده می-ناحیه سنندج

که با علامت سوال در شکل ؟ نشان داده شده است. این آنومالی در نقشه 

توان این آنومالی را با شود. میدیتمار مشاهده نمی-توموگرافی یانوسکایا

فسیر کرد و آن را ناشی از هندسه، ( ت2111نتیجه شادمنامن و شمالی )

شیب صفحه فرورونده و افزایش نرخ همگرایی در امتداد گسل اصلی زاگرس 

از شمال به جنوب دانست که منجر به انتقال ناحیه پر سرعت به شرق ناحیه 

 درز زاگرس شده است. 

 دهد که سرعتدست آمده به روش تیخونوف نشان مینتایج توموگرافی به

بیشتر از مرکز  (ALBORZ)البرز  ناحیه ، جنوب غرب و غربفاز در شرق

البرز سرعت کمتری ناحیه چنین آنومالی دیده شده در غرب باشد. همآن می

نسبت به شرق آن دارد که تطبیق قابل قبولی با نتایج گزارش شده توسط 

توان به ضخامت ( دارد. این تفاوت سرعت را می2111متقی و همکاران )

ت اس ته که ناشی از توپوگرافی متغیر موهو در ناحیه البرزمتفاوت پوس

. نقشه (Tatar et al, 2007; Sodoudi et al., 2009) نسبت داد

چنین آنومالی سرعت  1991دیتمار -توموگرافی حاصل از روش یانوسکایا

  دهد.بالا در شرق و جنوب غرب البرز را نشان نمی

های های محیطی نقشهنوفه( با استفاده از 2113متقی و همکاران )

دست آوردند. در ناحیه کپه توموگرافی سرعت فاز و گروه را برای ایران به
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ثانیه یک  32، متقی و همکاران برای دوره تناوب (LD) داغ و کویر لوت

اند که با نتایج به دست آمده از هر دو آنومالی کم سرعت را گزارش کرده

ر این مطالعه پوشش پرتو منوط به جایی که دروش در تناقض است. از آن

های دورلرز واقع بر روی یک دایره عظیمه است، لذا پوشش های زلزلهداده

( کمتر است و هر دو روش 2113پرتو نسبت به مطالعه متقی و همکاران )

ی کند. درستی بازیاباین نواحی را به انداستفاده شده در این مطالعه نتوانسته

 (smearing)نتایج یانوسکایا در ناحیه کپه داغ کشیدگی هر چند که 

 دهد. نشان می تیخونوف مرتبه اولسازی نسبت به وارون بیشتری

 (KD) نتایج روش تیخونوف یک آنومالی سرعت بالا در ناحیه دشت کویر

( نیز گزارش شده است 2113دهد که توسط متقی و همکاران )را نشان می

برای این ناحیه، آنومالی  1991دیتمار -نوسکایاولی نتایج توموگرافی یا

دهد و سرعت در این ناحیه تقریبا برابر با سرعت میانگین سرعت نشان نمی

 باشد. می

 از یناش بیشتر همواری دلیلبه یانوسکایا روش در سرعت تغییرات محدوده

 دستبه مدل سرعت ازتغییرات کمتر محاسبات، در فرسنل ناحیه اعمال

در روش یانوسکایا، سرعت  .(9)شکل  باشدمی تیخونوف روش به آمده

میانگین به جای اینکه در طول پرتو محاسبه شود، تحت تاثیر ناحیه فرسنل 

گیرد. های سرعتی در این ناحیه قرار میدر اطراف پرتو و ساختارها و مدل

رتو پهایی که در طول مسیر توان به سلولسازی را نمیبنابراین نتایج وارون

قرار دارند نسبت داد. نکته قابل توجه در این موضوع این است که طول 

کیلومتر و بیشتر  1111تعداد کمی از پرتو موجود در این مطالعه در حدود 

کیلومتر هستند، با در نظر گرفتن دوره  111پرتوها دارای طول میانگین 

ثانیه، عرض  کیلومتر بر 3/3ثانیه و سرعت فاز میانگین تقریبی  31تناوب 

 1˚× 1˚بندی کیلومتر و کمتر از ابعاد شبکه 111ناحیه فرسنل کمتر از 

در حضور  2˚× 2˚است. نتایج حاصل از روش یانوسکایا برای مدل مصنوعی 

دهد که این روش، قدرت تفکیک مناسبی حتی در بخش نوفه نیز نشان می

 و نداشته غرب زاگرس که از پوشش مناسب پرتو برخوردار است نیز شمال

گیری در این ناحیه مدل هموارتری را نسبت به روش تیخونوف علت میانبه

 روش تیخونوفدهد که استفاده از کند. نتایج این مقاله نشان میارائه می

ای که اعمال ناحیه فرسنل در محاسبات از در مطالعات محلی و ناحیه

منجر به یک  برخوردار استهای جهانی اهمیت کمتری نسبت به مطالعه

به روش  نسبتتر شناسایی ساختارهای جزئیو بهتر جواب با تفکیک جانبی 

  شود.می یانوسکایا

مقایسه خطای جذر میانگین مربعات )ثانیه( برای نتایج حاصل  :3جدول 

 از هر دو روش توموگرافی.
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Summary 
Two-dimensional (2-D) surface wave tomography is one of the most practical 
approach to reveal the lateral variation of phase/group velocity. Hence, various 
methods have been introduced to attain the more accurate images. In this paper, 
we compare two different tomography methods (Tikhonov regularization 
method and Yanovskaya-Ditmar method) and try to show their advantages and 
drawbacks resulted from their basic assumptions. We first investigate the lateral 

resolution capability of the methods using the synthetic checkerboard test in cases of noise free and noise level of 3%. 
Synthetic models are considered with different grid spacings of 0.5˚×0.5˚, 1˚×1˚ and 2˚×2˚.  Then, they were applied on 
real data containing phase velocity obtained from the teleseismic Rayleigh waves recorded at broad band stations located 
in Iran at the period of 30 s. A comparison of the results obtained from the Tikhonov regularization and Yanoskaya-
Ditmar methods shows that the former method has a better lateral resolution than the latter method. 
    
 
Introduction 
Surface wave tomography has been used as a very popular method to determine lateral variations of phase or group 
velocity. Due to special conditions of data, surface wave travel time tomography is an ill-conditioned inverse problem 
and has non-unique solution. The conditions arise from the fact that the observed data are contaminated by noise, and 
also, distributed non-uniformly. Uneven data coverage in tomography imposes two different systems on the inverse 
problem. The over-determined system is defined for portion of the study area with high density ray, and the under-
determined system is used where there is no enough data. In such case, regularization is exploited to choose a suitable 
model. In this paper, we use the method of Yanovskaya and Ditamr (1990), based on Backus-Gilbert approach, and 
compare its results with those estimated from Tikhonov regularization method (Tikhonov et al., 1977) in two cases of 
synthetic and real data.  
 
Methodology and Approaches 
Under ray theory, in surface wave travel time tomography problem, we incorporate the measured frequency-dependent 

travel times of surface wave phase/group velocity along their rays with formulation of 𝑡𝑖(𝜔) = ∫ 𝑆𝑖(𝑙. 𝜔)𝑑𝑙
𝑙𝑖

, where 

𝑡𝑖(𝜔) is the travel time of ith ray path with phase/group slowness 𝑆𝑖 along the ray path 𝑙𝑖 at angular frequency 𝜔. After 

discretization, matrix form of the problem is d=Gm+e, where 𝑑 𝜖 ℝ𝑚 is data, 𝐺 𝜖 ℝ𝑚×𝑛 is the forward operator, 𝑚 𝜖 ℝ𝑛 

is model and 𝑒 𝜖 ℝ𝑚 is noise. The general form of Tikhonov regularization is expressed as:  

argmin
𝑚 𝜖 ℝ𝑛

{‖𝑑 − 𝐺𝑚‖2
2 + 𝜆‖𝐿𝑚‖2

2}, where 𝜆 𝜖 ℝ+ as a regularization parameter controls trade-off between two terms and 

L denotes the regularization operator, which is the first-order derivative in this study. The problem is quadratic, and thus, 

its minimizer m is defined explicitly by the associated normal equations (𝐺𝑇𝐺 + 𝜆𝐿𝑇𝐿)𝑚 = 𝐺𝑇𝑑, which can be solved 

directly. 

In the Yanoskaya-Ditmar method, the main goal is the optimization of ∑ [𝛿𝑡𝑖 − ∬ 𝐺𝑖(𝑟)𝑚(𝑟)𝑑(𝑟)
Ω

]
2

+

𝛼 ∬ |𝛻𝑚(𝑟)|2𝑑𝑟 
Ω

, where 𝛿𝑡𝑖 is the travel time residual along ith ray path, 𝐺𝑖(𝑟) is kernel  that is different from zero in 

vicinity of the ray, 𝑚(𝑟) is the relative slowness defined as  
[𝑉(𝑟)−1−𝑉0

−1]

𝑉0
−1 = −

𝛿𝑉(𝑟)

𝑉0
, where 𝑉0 is the velocity in the initial 

approximation  model, 𝛼 is a regularization parameter and 𝛻𝑚(𝑟) is the gradient of model.  
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Yanovskaya-Ditmar method 

Noise 

Phase velocity 
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Results and Conclusions 
In this study, we performed two methods of tomography on synthetic and real data. The results obtained from synthetic 
test show that in two cases of noise free and noise level of 3%, the Tikhonov regularization method is more capable in 
the recovery of all three synthetic models in comparison with the Yanovskaya-Ditmar method. It should be mentioned 
that the synthetic checker board test model with grid spacing of 0.5˚×0.5˚ is poorly recovered by both methods. It refers 
that apart from the method of inversion, the ray coverage of the study area does not suit this grid spacing. Tomography 
maps obtained using real data are compared with the previous studies. In comparison with the results of Yanovskaya-
Ditmar method, the results of Tikhonov inversion show more similarities with other studies, especially for small features. 
The lower lateral resolution of the results obtained from the Yanovskaya-Ditmar method can be explained by the imposed 
error resulted from its assumptions and consideration of Fresnel zone in a calculation of slowness along the ray path. 

 


