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摘要　地磁测深研究的周期范围通常为１０
５
～１０

７ｓ，缺少反映浅部电性结构的短周期信息，而犆响应受浅部电阻率

影响明显，因此本文提出在反演中增加浅部（约２００ｋｍ）电阻率约束以提高深部反演的稳定性和可靠性．在磁层环

状电流满足犘
０
１
假设的条件下，球坐标系中一维导电薄球层状地球的犆响应和电导率分布关系由边界条件通过递

推的方法计算得到．反演采用有限内存拟牛顿（ＬＢＦＧＳ）法；浅部电阻率约束通过将目标函数对模型参数的梯度

设为零来实现；通过置信区间分析评价约束反演结果的可靠性．合成数据的无约束反演虽然最终的拟合效果很好，

但浅部电阻率受初始模型影响，差异较大；采用浅部约束后，反演结果对初始模型依赖性明显减小，同时还能显著

提高２００～６００ｋｍ范围内反演结果的准确性．对全球近地轨道卫星观测的犆响应数据约束反演后结果与前人一

致，表现为地幔电导率整体上随着深度的增加而增加．参数置信区间分析表明，由于约束反演加入了浅部信息，电

阻率的变化范围更加紧致，说明反演结果更加可靠．因此，有必要通过其他地球物理方法，如长周期大地电磁测深

等获得浅部电阻率分布，作为先验信息参加反演，进行浅部约束的犆响应反演，获得更可靠的一维全深度电性结

构，为地磁测深数据解释奠定基础．
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１　引言

地球表面所见到的一系列地球物理场异常、地

质构造格局、地球化学组分变异，无一不受到地球内

部物质与能量交换的制约，而这些现象和地球深层

动力学过程密不可分（滕吉文，２００３）．越来越多的

研究表明，在研究大陆动力学乃至全球动力学中，对

岩石圈、软流圈和地幔结构以及它们之间相互作用

和耦合关系的认识是非常必要的（赵国泽等，２００１；

魏文博等，２００３；朱日祥，２００７）．地下岩石电阻率，由

于其对地球内部温度、流体、熔融和挥发物的存在以

及它们的体积、含量等比较敏感，成为揭示地球内部

状态的重要物理参数（Ｋａｒａｔｏ，１９９０；ＢａｉａｎｄＫｏｈｌｓｔｅｄｔ，

１９９２；赵国泽等，２００１）．而地磁测深正是通过研究地

表天然地磁场的变化来获得地球内部的电阻率结构

（Ｂａｎｋｓ，１９６９），进而发现其中的异常并分析其起

因，为地球内部构造分析提供独立的信息（Ｙｏｓｈｉｎｏｅｔ

ａｌ．，２００８；Ｋｅｌｂｅｒｔｅｔａｌ．，２００９；ＳｅｍｅｎｏｖａｎｄＫｕｖｓｈｉｎｏｖ，

２０１２；王桥和黄清华，２０１６）．

地磁测深反演作为联系地表磁场和地球内部电

阻率的桥梁，一直是国内外学者研究的热点．Ｏｌｓｅｎ

（１９９８，１９９９）对欧洲地磁台站数据进行反演，得到了

欧洲地区的一维电导率剖面；Ｋｕｖｓｈｉｎｏｖ和 Ｏｌｓｅｎ

（２００６）、Ｐüｔｈｅ和 Ｋｕｖｓｈｉｎｏｖ（２０１３）以及Ｐüｔｈｅ等

（２０１５）先后对近地轨道卫星观测的磁场数据进行反

演，获得了较一致的全球平均一维电导率剖面，并结

合实验数据对地幔含水量和温度进行了估计．

国内学者从２０世纪８０年代开始，针对不同地

区的地磁数据开展一维反演研究，获得了中国地区

的一维电阻率模型，在一定程度上揭示了我国地下

深部的电性分布和变化特征（陈伯舫，１９８６，１９８７，

１９８９；杜兴信等，１９９４；杜兴信和鲁秀玲，１９９５；范国

华等，１９９７；赵国泽等，２００１）．最近，徐光晶等（２０１５）

利用地磁数据转化的等效 ＭＴ标量阻抗反演得到

了我国东部地区地下１５００ｋｍ以上的一维地幔电

性结构，为地球动力学研究提供了重要依据．

但地磁测深研究的是超低频磁场，周期范围为

１０５～１０
７ｓ，主要对地球内部８００～１２００ｋｍ深度范

围内的电性变化最为敏感（Ｐüｔｈｅｅｔａｌ．，２０１５），对

浅部电性反映则不灵敏．最近，徐光晶等（２０１５）的研

究指出利用地磁台站资料进行研究时，对浅部的约

束不够，需要利用长周期 ＭＴ资料补充岩石圈的数

据．同时，在正演研究过程中，我们也发现０～２００ｋｍ

内电阻率变化对犆响应的影响不能忽略．因此，有

必要对浅部进行约束，以提高深部反演的可靠性．为

此，本文在有限内存拟牛顿反演的基础上提出浅部

电阻率约束反演方法，并处理了合成数据和实测数

据，通过与无约束反演的结果对比论证了约束反演

方法能有效提高反演结果的准确性．

２　正演理论

假设地球是一个半径犪０＝６３７１ｋｍ的导电球

体，将其剖分为犖 个不同厚度的薄球层，每一层具

有对应的电阻率ρ犾和径向距离狉犾．以地心为原点定

２０２１
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图１　地球的薄层球状模型及球坐标系下的磁场三分量

（ａ）一维球状地球模型；（ｂ）球坐标系下的磁场三分量．

Ｆｉｇ．１　ＳｐｈｅｒｉｃａｌｔｈｉｎｓｈｅｌｌＥａｒｔｈｍｏｄｅｌａｎｄｔｈｒｅｅｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｏｆｍａｇｎｅｔｉｃｆｉｅｌｄｄｅｃｏｍｐｏｓｅｄｉｎｓｐｈｅｒｉｃａｌｃｏｏｒｄｉｎａｔｅｓ

（ａ）Ｍｏｄｅｌｏｆ１ＤｓｐｈｅｒｉｃａｌＥａｒｔｈ；（ｂ）Ｔｈｒｅｅｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｏｆｍａｇｎｅｔｉｃｆｉｅｌｄ．

义球坐标系，如图１所示，犣轴为地理轴，犡犢平面

为赤道面，犡轴通过格林尼治子午线，为经度，θ为

余纬度，狉是到地心的距离．任意点的磁场犎可以分

解为垂直指向地心、水平北和水平东方向的三个分

量犎狉，犎θ和犎．

２．１　地球磁场的计算

地球磁层中复杂的电流体系可以由位于地球赤

道上方数个地球半径远的等效电流环代替，并可以

用单个或几个奇数阶球谐函数的形式表示（Ｂａｎｋｓ，

１９６９；ＳｕｎａｎｄＥｇｂｅｒｔ，２０１２；徐光晶等，２０１５）．由于

地球天然电磁场的变化非常缓慢，位移电流与传导

电流相比可以忽略．取时谐因子ｅｉω狋，由球坐标系中

的分离变量法得到磁场三分量（Ｓｒｉｖａｓｔａｖａ，１９６６）：

　犎狉 ＝－
１

ｉωμ狉∑狀，犿
犚狀（狉）狀（狀＋１）犢

犿

狀
（θ，）， （１）

　犎θ＝－
１

ｉωμ狉∑狀，犿
ｄ

ｄ狉
（狉犚狀（狉））

犢
犿

狀
（θ，）

θ
， （２）

　犎 ＝－
１

ｉωμ狉ｓｉｎθ∑狀，犿
ｄ

ｄ狉
（狉犚狀（狉））

犢
犿

狀
（θ，）


，（３）

其中ｉ＝ －槡 １，ω为角频率，μ为磁导率．本文考虑地

球磁导率为自由空间磁导率．面球谐函数犢
犿

狀
（θ，）＝

犘
犿

狀
（ｃｏｓθ）ｅ

ｉ犿．犚狀（狉）满足

狉２
ｄ２犚狀（狉）

ｄ狉２
＋２狉

ｄ犚狀（狉）

ｄ狉
－（狀（狀＋１）－犽

２狉２）犚狀（狉）＝０，

（４）

其中犽２＝－
ｉωμ
ρ
．若令狕＝犽狉，并有犚^狀（狕）＝犚狀（狉），

则犚^狀（狕）满足

狕２
ｄ２犚^狀（狕）

ｄ狕２
＋２狉

ｄ犚^狀（狕）

ｄ狕
＋（狕

２
－狀（狀＋１））犚^狀（狕）＝０．

（５）

（５）式的通解为 犚^狀（狕）＝α犼狀（狕）＋β狔狀（狕），犼狀（狕）和

狔狀（狕）分别为第一类和第二类复数的球贝塞尔函

数，狀为球贝塞尔函数的阶数，系数α与β可以结合

边界条件进行求解．

２．２　边界条件

在层界面上，磁场的法向分量（犎狉）和切向分量

（犎θ，犎）都是连续的，因此在相邻的犾－１和犾层的

边界狉＝狉犾处，由（１）—（３）式可得到边界条件

犚狀，犾－１（狉犾）＝犚狀，犾（狉犾），

ｄ犚狀，犾－１（狉）

ｄ（ ）狉 狉＝狉犾

＝
ｄ犚狀，犾（狉）

ｄ（ ）狉 狉＝狉犾

烅

烄

烆
．

（６）

在地核处（第犖 层），由于其深度数倍于地磁测深最

低频率的趋肤深度，并且电导率远高于地幔电导率，

可以将其视作超导的，因此有犚狀，犖（狉ｃｏｒｅ）＝０及

ｄ犚狀，犖（狉）

ｄ狉 狉＝狉ｃｏｒｅ

＝１（Ｂａｎｋｓ，１９６９）．将通解代入，得到

α犾－１犼狀（犽犾－１狉犾）＋β犾－１狔狀（犽犾－１狉犾）＝α犾犼狀（犽犾狉犾）＋β犾狔狀（犽犾狉犾），

（７）

α犾－１犼′狀（犽犾－１狉犾）＋β犾－１狔′狀（犽犾－１狉犾）＝α犾犼′狀（犽犾狉犾）＋β犾狔′狀（犽犾狉犾），

（８）

式中犼′狀（犽犾狉犾）＝
ｄ

ｄ狉
（犼狀（犽犾狉））

狉＝狉犾

，其他表示均类

似．通过（７）和（８）式即可由地核逐层递推得到地球

表面的α与β，进而得到电场和磁场．这样就将地球

３０２１
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表面的磁场和磁层源以及地下的电性结构联系起来．

２．３　犆响应定义及基本特征

当用球谐函数表示磁层场源时，犘
０

１
为主要项

（周期范围约１０５～１０
７ｓ），次强项犘

０

３
比犘

０

１
项小得

多，因此可以忽略其他高阶项，用犘
０

１
来近似表示场

源（Ｂａｎｋｓ，１９６９；Ｋｅｌｂｅｒｔｅｔａｌ．，２００９）．在此假设下，

地磁测深犆响应定义为

犆＝－
犪０ｔａｎθ
２

犎狉
犎θ

， （９）

式中ｔａｎθ可以看作源空间结构的补偿项．

本文以Ｏｌｓｅｎ（１９９８）反演得到的模型为基础，

设计正演模拟理论模型（表１），计算的犆响应如图

２所示．为讨论浅部电阻率影响，在图中还绘制了顶

层２００ｋｍ内取不同电阻率值（ρ
犻

１
）的犆响应．从图２

表１　用于犆响应数值模拟的理论模型

犜犪犫犾犲１　犕狅犱犲犾狌狊犲犱狋狅犮犪犾犮狌犾犪狋犲犆狉犲狊狆狅狀狊犲

Ｒｅｓｉｓｔｉｖｉｔｙ／Ωｍ Ｔｈｉｃｋｎｅｓｓ／ｋｍ

７６ ２００

７６ ３２０

４．５ １２６

５．９ １４５

０．６６２ ２０９９

Ｃｏｒｅ ３４８１

可以看到，犆响应的实部和虚部都明显受浅层２００ｋｍ

范围内电阻率变化的影响，虚部尤为明显；受浅部电

阻率的影响主要集中在小周期范围内，且偏低电阻

率的影响明显强于偏高电阻率的影响．

图２　浅部（０～２００ｋｍ）电阻率不同时的犆响应

（ａ）犆响应的实部；（ｂ）犆响应的虚部，ρ
犻
１表示第一层电阻率的不同取值，犻＝０，１…，４．

Ｆｉｇ．２　Ｔｈｅ犆ｒｅｓｐｏｎｓｅｏｆｍｏｄｅｌｓｗｉｔｈｄｉｆｆｅｒｅｎｔｒｅｓｉｓｔｉｖｉｔｙｉｎｓｈａｌｌｏｗｌａｙｅｒｓ（０～２００ｋｍ）

（ａ）Ｔｈｅｒｅａｌｃｏｍｐｏｎｅｎｔｏｆ犆ｒｅｓｐｏｎｓｅ；（ｂ）Ｔｈｅｉｍａｇｉｎａｒｙｃｏｍｐｏｎｅｎｔｏｆ犆ｒｅｓｐｏｎｓｅａｎｄ

ρ
犻
１ｒｅｐｒｅｓｅｎｔｓｔｈｅｆｉｒｓｔｌａｙｅｒｒｅｓｉｓｔｉｖｉｔｙｉｎｄｉｆｆｅｒｅｎｔｍｏｄｅｌｓ．

３　反演理论

３．１　犔犅犉犌犛反演原理

本文通过最小化目标函数

犳（犿，λ）＝犳ｄ（犿）＋λ犳ｍ（犿） （１０）

来实现地磁测深犆响应的正则化反演．式中犿为模

型向量，λ为正则化因子．数据误差的定义为

犳ｄ＝∑
犖ω

［ｌｇ犆ｏｂｓ（ω）－ｌｇ犆ｍｏｄ（ω）］
２
，（１１）

其中犖ω 为频率个数；犆
ｏｂｓ（ω）为观测数据；犆

ｍｏｄ（ω）

为模型理论犆响应．犳ｍ 为模型约束目标函数，刻画

模型粗糙度．

本文采用有限内存拟牛顿法（ＬＢＦＧＳ）求解

（１０）式的最优解．ＬＢＦＧＳ法是对ＢＦＧＳ方法的改

进，其只保存并利用最近犿次迭代的梯度信息来构

造Ｈｅｓｓｉａｎ矩阵的近似矩阵，避免了ＢＦＧＳ的计算

过程中Ｈｅｓｓｉａｎ矩阵逐渐变得稠密、计算量逐渐增

大的问题．典型的反演流程如表２所示（翁爱华等，

２０１２；刘云鹤和殷长春，２０１３）．

迭代过程中，导数采用差分的方法计算，正则化

因子采用给定初始经验值并逐次递减的方法求取

（吴小平和徐果明，１９９８）．

３．２　浅部约束反演

犆响应缺乏反映浅部电阻率的信息，不能很好

地反映浅层电性结构．但图２的讨论已经指出，犆响

４０２１
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表２　有限内存拟牛顿反演法的基本流程

犜犪犫犾犲２　犐狀狏犲狉狊犻狅狀犱犻犪犵狉犪犿狅犳犔犅犉犌犛犿犲狋犺狅犱

置犽＝０

初始化模型犿犽、正则化参数λ和对称正定矩阵犎犽，指

定迭代终止条件

循环

计算导数向量犵犽，并计算修正梯度方向犱犽 ＝－犎犽犵犽
搜索最优步长α犽
更新模型犿犽＋１＝犿犽＋α犽犱犽

应明显受浅层电阻率变化的影响；换言之，如果不能

得到浅部的电性信息，会影响犆响应反演结果的准

确性（Ｋｕｖｓｈｉｎｏｖ，２０１２；ＳｅｍｅｎｏｖａｎｄＫｕｖｓｈｉｎｏｖ，

２０１２）．虽然地磁数据缺少浅部信息，但实际工作中，

可以通过长周期大地电磁测深方法得到地下０～

２００ｋｍ内的电性结构（肖鹏飞等，２０１０；Ｋｅｌｂｅｒｔｅｔ

ａｌ．，２０１２；王绪本等，２０１３），若将其电阻率模型作为

先验信息对地磁测深数据反演进行约束，可以弥补

犆响应缺少小周期信号、对浅部电性反映较差的缺

点，得到更准确的地球深部电性结构．

在ＬＢＦＧＳ反演中，为了实现浅部电阻率约束，

给定先验浅部的电阻率信息，并在反演过程中将该

深度范围内目标函数对模型参数的梯度初始化为

零，强制约束浅部电阻率修正量为零，从而在迭代过

程中保持浅部电阻率不变，而只反演约束深度以下

的模型电阻率．

４　理论数据反演

我们首先由不同初始模型的合成数据反演验证

本文反演算法的稳定性和可靠性，然后通过对浅部

电阻率是否进行约束的反演结果对比说明浅部电阻

率约束的必要性．反演中，定义拟合差为

ＲＭＳ＝
１

犖ω∑
犖ω

犻＝１

犆ｍｏｄ（ω）－犆
ｏｂｓ（ω）

犆ｏｂｓ（ω（ ））槡
２

．（１２）

４．１　无约束情况

理论数据来自对表３模型的模拟结果．我们选

择１．５天～１５０天之间的２７个周期，并依据李墩柱

等（２００９）的讨论，在数据中添加５％的随机高斯噪

声．反演中地核的电阻率设为１０－４Ωｍ，只反演核幔

边界之上的电阻率分布．初始模型为均匀半空间，分

别采用１Ωｍ、５０Ωｍ、１００Ωｍ的初始电阻率进行反

演，结果见图３．可以看出，虽然反演需要的迭代次

数较多，但在结束时，不同初始模型反演的拟合差都

接近５％；此外，不同初始模型的反演结果都较为一

致，特别是在深度４００～１６００ｋｍ深度范围内，电阻

率极为相近，这与犆响应分辨率在该深度区间分辨

率较好相对应（ＳｅｍｅｎｏｖａｎｄＫｕｖｓｈｉｎｏｖ，２０１２）；但

表３　用于合成反演数据的模型

犜犪犫犾犲３　犕狅犱犲犾犳狅狉犻狀狏犲狉狊犻狅狀狋犲狊狋

Ｒｅｓｉｓｔｉｖｉｔｙ／Ωｍ Ｔｈｉｃｋｎｅｓｓ／ｋｍ

１００ ２００

５０ ３００

５ ３００

０．５ ２０９０

Ｃｏｒｅ ３４８１

图３　不同初始模型的１Ｄ反演结果

（ａ）反演模型；（ｂ）拟合差变化情况．

Ｆｉｇ．３　Ｔｈｅｉｎｖｅｒｓｉｏｎｒｅｓｕｌｔｓｏｆｄｉｆｆｅｒｅｎｔｓｔａｒｔｉｎｇｍｏｄｅｌｓ

（ａ）Ｉｎｖｅｒｓｅｄｍｏｄｅｌ；（ｂ）ＲＭＳｃｕｒｖｅｓ．
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在浅部，反演结果与真实模型相对偏差较大，这可能

是受犆响应本身周期范围的限制，缺乏对浅部电阻

率的约束．因此，仅仅通过反演犆响应难以获得浅

部电性参数．再结合前面正演讨论得到的“浅部电阻

率对犆响应产生影响”的认识，可见，有效的浅部电

阻率约束对地磁数据反演非常重要．

４．２　带有浅部约束情况

为了模拟更真实的地球模型，我们对Ｐüｔｈｅ等

（２０１５）的１Ｄ模型做正演模拟，选择与前文相同的

２７个周期产生理论数据，添加５％的随机高斯噪声

后作为反演数据．初始模型设置为核幔边界之上为

１００Ωｍ的均匀半空间；若考虑浅部约束，则０～２００ｋｍ

的电阻率同正演模型；约束和无约束反演中的其他

参数设置均相同．为了评价约束对模型参数估计的

稳定作用，利用附录中置信区间计算方法，分别计算

了约束反演和未约束反演情况下反演结果电阻率的

９５％置信限．图４给出了具体的反演结果．从图可以

发现，虽然迭代结束时两种反演结果的拟合差都在

５％左右，但是反演结果有明显不同．当深度较大时

（＞６００ｋｍ），两种方法的反演结果较为接近，而浅

部（０～６００ｋｍ）电阻率的反演结果相差较大．比较

可以看出，约束反演结果与真实模型极为接近，并且

图４ａ约束反演在浅部的电阻率置信区间窄于图４ｂ

的无约束反演的置信区间，表明约束反演具有更高

可信度．从图４ｃ的数据拟合情况看，约束反演的模

型正演响应与反演数据的拟合更好，而由于缺少反映

浅部信息的短周期数据，无约束反演的结果在浅部与

真实模型的偏差较大，导致小周期的数据拟合较差．

图４　理论模型有无浅部约束的反演结果

（ａ）约束反演；（ｂ）无约束反演；（ｃ）犆响应拟合曲线；（ｄ）拟合误差变化曲线．

Ｆｉｇ．４　Ｉｎｖｅｒｓｉｏｎｒｅｓｕｌｔｓｗｉｔｈａｎｄｗｉｔｈｏｕｔｓｈａｌｌｏｗｒｅｓｉｓｔｉｖｉｔｙｃｏｎｓｔｒａｉｎｔ

（ａ）Ｍｏｄｅｌｆｒｏｍｃｏｎｓｔｒａｉｎｔｉｎｖｅｒｓｉｏｎ；（ｂ）Ｍｏｄｅｌｉｎｖｅｒｓｅｄｗｉｔｈｏｕｔｃｏｎｓｔｒａｉｎｔ；（ｃ）犆ｒｅｓｐｏｎｓｅｓ；（ｄ）ＲＭＳｃｕｒｖｅｓ．
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５　实测数据反演

反演的实际数据来自Ｐüｔｈｅ等（２０１５）的工作．

该数据是由十多年间数个近地球轨道卫星观测的磁

场小时平均数据，经过地表海洋—大陆不均匀分布

影响校正后的地面犆响应，周期范围为１．５～１５０

天，共２７个频率．初始模型为核幔边界以上的均匀

半空间，模型层厚度与Ｐüｔｈｅ等（２０１５）的一致，电阻

率为５０Ωｍ．分别进行浅部（０～２１０ｋｍ）约束和无

约束的反演，当进行浅部约束时，浅部电阻率分布采

用Ｐüｔｈｅ等（２０１５）的反演模型．图５为具体的反演

结果．图５ａ为不同方法反演的电阻率结构，对应的

拟合情况如图５ｂ所示．从图可见，虽然有无约束反

演都能较好地拟合实际数据，但图５ａ显示，采用浅

部约束的反演结果与Ｐüｔｈｅ等（２０１５）反演结果更加

接近．从图５ａ还可以发现，对于该周期范围的实测

地磁数据，浅部电阻率约束对６００ｋｍ以深的结果

影响不大，但对６００ｋｍ以上地层电阻率影响尤为

明显．

图５ｃ和５ｄ给出了模型电阻率的置信区间具体

评价结果．对比发现，不论浅部还是深部，约束反演

结果的置信区间明显小于未约束反演结果的置信区

间，这说明由于采用了约束，反演的结果更加可靠，

导致对应的置信区间更窄，反演结果可靠性更高．同

时，在８００～１２００ｋｍ左右，约束和无约束都具有最

图５　近地轨道卫星观测数据的反演结果

（ａ）约束和无约束的反演模型，其中灰色虚线为Ｐüｔｈｅ等（２０１５）通过海森矩阵分析得到的反演结果不确定范围；

（ｂ）实测犆响应及不同反演模型的犆响应；（ｃ）约束反演的置信区间；（ｄ）无约束反演的置信区间．

Ｆｉｇ．５　Ｔｈｅ１ＤｉｎｖｅｒｓｉｏｎｒｅｓｕｌｔｓｏｆｌｏｗＥａｒｔｈｏｒｂｉｔｓａｔｅｌｌｉｔｅ′ｓｄａｔａ

（ａ）ＩｎｖｅｒｓｅｄｍｏｄｅｌｓｗｉｔｈｇｒａｙｄａｓｈｌｉｎｅｉｎｄｉｃａｔｉｎｇｔｈｅｕｎｃｅｒｔａｉｎｔｉｅｓａｆｔｅｒＰüｔｈｅｅｔａｌ．（２０１５）；（ｂ）Ａｃｔｕａｌ犆ｒｅｓｐｏｎｓｅｓｆｉｔｔｅｄ

ｂｙｔｈａｔｏｆｉｎｖｅｒｓｉｏｎｍｏｄｅｌｓ；（ｃ）Ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｉｎｔｅｒｖａｌｗｉｔｈｃｏｎｓｔｒａｉｎｔ；（ｄ）Ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｉｎｔｅｒｖａｌｗｉｔｈｏｕｔｃｏｎｓｔｒａｉｎｔ．
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小的置信区间，这从另外一个方面证明地磁测深犆

响应对该深度的电阻率变化最为敏感（Ｐüｔｈｅｅｔ

ａｌ．，２０１５）．

６　结论和展望

本文将有限内存拟牛顿算法应用于地磁测深

犆响应数据的一维反演．在反演过程中，通过零化浅

部梯度函数，实现浅部电阻率约束．通过模型正演和

数据反演，可得到如下结论．

（１）一维模型的正演模拟结果表明，浅部（０～

２００ｋｍ）电阻率变化对地磁测深犆响应有明显的

影响；

（２）在犆响应灵敏的地幔中深部，有限内存拟

牛顿反演对不同的初始模型，都能得到较一致的反

演结果，说明该反演方法具有较好的稳定性；

（３）约束反演能得到２００～６００ｋｍ范围内更精

确的电性结构；

（４）反演结果置信区间分析发现，相对无约束

反演，由于约束条件的加入，约束反演得到的模型电

阻率置信区间更窄，说明反演结果具有更大的可

信度；

（５）利用本文提出的反演技术，能由地磁测深

数据获得更加准确的电性结构，对研究上地幔及过

渡带（约４１０～６７０ｋｍ）的电性变化，进而研究地幔

的物质组成、熔融状态、温度等有重要意义．

我国有观测时间长、分布广泛的各级地磁台站，

拥有宝贵的地磁数据．希望能基于本文的研究工作，

开展系统性的全国地磁测深数据反演，并结合大地

电磁、地震、高温高压实验等资料探索我国地幔的物

理化学性质、物质组成和结构转变及相关地球动力

学过程．

致谢　非常感谢审稿人对本文提出的宝贵修改意

见，使本文的研究得以充实、完整．

附录犃　反演结果定量评价

假设反演是用一个具有犕个参数（狆１，狆２，…，狆犕）

的模型拟合犖 个数据值（犱１，犱２，…，犱犖），可以采用

模型参数置信区间上下限（狆
±

犿
）来对实测数据的反

演结果可靠性进行定量评价（Ｎａｂｉｇｈｉａｎ，１９８７），具

体如下．

（１）计算数据的模型参数灵敏度矩阵．对正演

响应（狔狀）和参数（狆犿）对数比例化后，雅可比矩阵

（犑狀犿）的数值计算公式为

犑狀犿 ＝
狔狀

狆犿
＝
狔狀 （１＋α）狆［ ］犿 －狔狀（狆犿）

α狔狀（狆犿）
，（Ａ１）

式中，α为１０
－３量级．

（２）犑的奇异值分解．

犑＝犝Λ犞
Ｔ， （Ａ２）

式中，犝 是犖×犕 阶矩阵，Λ是犕×犕 阶对角矩阵

（包含犑的有序特征值：λ１≥λ２≥…≥λ犕），犞 是犕×

犕 阶矩阵．同时，定义一个犕×犕 阶对角矩阵犛，使

犛犻犻 ＝狊犻 ＝
λ犻

λ槡１

，犻＝１，２，…，犕． （Ａ３）

　　（３）置信区间狆
±

犿
的计算．这里用克拉默—劳

乘子β犿 和标准误差σ^ 计算参数的９５％置信区间

狆
±

犿
，计算公式为

狆
±

犿 ＝狆犿ｅｘｐ（±１．９６β犿σ^）， （Ａ４）

式中，β犿 ＝ ［∑
犓

犽＝１

（犞犿犽／狊犽）
２］
１／２

，

σ^＝
１

犖－犕∑
犖

狀＝１

（犇狀－犢狀）［ ］２
１／２

．系数１．９６是

９５％置信区间对应的系数；犓 为特征值的秩；犇狀 和

犢狀 分别是犱狀 和狔狀 经对数比例换算后的数据．

犚犲犳犲狉犲狀犮犲狊

ＢａｉＱ，ＫｏｈｌｓｔｅｄｔＤＬ．１９９２．Ｓｕｂｓｔａｎｔｉａｌｈｙｄｒｏｇｅｎｓｏｌｕｂｉｌｉｔｙｉｎｏｌｉｖｉｎｅａｎｄ

ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒｗａｔｅｒｓｔｏｒａｇｅｉｎｔｈｅｍａｎｔｌｅ．犖犪狋狌狉犲，３５７（６３８０）：

６７２６７４，ｄｏｉ：１０．１０３８／３５７６７２ａ０．

ＢａｎｋｓＲＪ．１９６９．Ｇｅｏｍａｇｎｅｔｉｃｖａｒｉａｔｉｏｎｓａｎｄｔｈｅｅｌｅｃｔｒｉｃａｌｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙｏｆ
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ｔｈｅｒｅｇｉｏｎｏｆｓｏｕｔｈｅａｓｔＣｈｉｎａ．犃犮狋犪犛犲犻狊犿狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪 （ｉｎ

Ｃｈｉｎｅｓｅ），８（２）：１７２１７８．

ＣｈｅｎＢＦ．１９８７．Ｉｎｖｅｓｔｉｇａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｄｅｅｐｅｌｅｃｔｒｉｃａｌｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙ

ｂｅｎｅａｔｈｎｏｒｔｈｅｒｎＣｈｉｎａｕｓｉｎｇｔｈｅｓｐａｔｉａｌｇｒａｄｉｅｎｔｍｅｔｈｏｄ．犃犮狋犪

犛犲犻狊犿狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪（ｉｎＣｈｉｎｅｓｅ），９（２）：１９３２００．

ＣｈｅｎＢＦ．１９８９．Ｆｕｒｔｈｅｒｓｔｕｄｙｏｆｔｈｅｅｌｅｃｔｒｉｃａｌｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙｂｅｎｅａｔｈ

ｔｈｅｒｅｇｉｏｎｏｆｓｏｕｔｈｅａｓｔＣｈｉｎａ．犑狅狌狉狀犪犾狅犳犛犲犻狊犿狅犾狅犵犻犮犪犾犚犲狊犲犪狉犮犺

（ｉｎＣｈｉｎｅｓｅ），１２（４）：３４８３５２．

Ｄｕ Ｘ Ｘ，Ｌｕ Ｘ Ｌ，Ｊｉ Ｊ Ｚ．１９９４．Ｉｎｖｅｓｔｉｇａｔｉｏｎ ｏｎ ｄｅｅｐ

ｅｌｅｃｔｒｏｃｏｎｄｕｃｔｉｂｉｌｉｔｙｏｆＳｈａａｎｘｉｒｅｇｉｏｎｂｙｍｅａｎｓｏｆＺ／Ｈｍｅｔｈｏｄ

ｗｉｔｈｓｉｎｇｌｅｓｔａｔｉｏｎ．犐狀犾犪狀犱犈犪狉狋犺狇狌犪犽犲（ｉｎＣｈｉｎｅｓｅ），８（４）：３３３

３３８．

ＤｕＸＸ，ＬｕＸＬ．１９９５．Ｒｅｓｅａｒｃｈｏｎｔｈｅｇｅｏｍａｇｎｅｔｉｃｄｅｅｐｓｏｕｎｄｉｎｇｉｎ

ＳｈａａｎｘｉｒｅｇｉｏｎｂｙｓｉｎｇｌｅｓｔａｔｉｏｎＺ／Ｈｍｅｔｈｏｄ．犛犲犻狊犿狅犾狅犵犻犮犪犾犪狀犱

犌犲狅犿犪犵狀犲狋犻犮犗犫狊犲狉狏犪狋犻狅狀犪狀犱犚犲狊犲犪狉犮犺（ｉｎＣｈｉｎｅｓｅ），１６（１）：２７３４．

ＦａｎＧ Ｈ，ＹａｏＴ Ｑ，ＧｕＺ Ｗ，ｅｔａｌ．１９９７．Ｒｅｓｅａｒｃｈｏｎ ｍａｎｔｌｅ

ｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙｏｆＣｈｉｎａｗｉｔｈｇｒａｄｉｅｎｔｍｅｔｈｏｄ．犃犮狋犪犛犲犻狊犿狅犾狅犵犻犮犪

犛犻狀犻犮犪（ｉｎＣｈｉｎｅｓｅ），１９（２）：１６４１７３．
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