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摘　要　　对地磁数据的反演是获取地球深部电性结构的 １种重要方法，其反演结果的可靠性必须

以准确的正演模拟为基础。文中详细介绍了球坐标系中导电薄球层状地球模型的 Ｃ－响应计算理论，

并对典型的地球模型进行了数值模拟。地磁测深的激发源为磁层中的电流体系，其形态由球谐函数

Ｐ０１近似表示。地球内部，导电层中电矢量位满足亥姆霍兹方程；通过各层界面上磁场法向分量和切

向分量满足的连续边界条件，由超导地核确定的核幔边界系数向上逐层递推，进而获得地表的边界

系数，最终将地下电性结构和地表磁场各分量联系起来。通过磁场分量比值得到与源强度无关而与

地球内部导电性相关的地表 Ｃ－响应，实现地磁测深一维正演计算。一维典型模型的 Ｃ－响应与前人

结果的一致性验证了本文算法的有效性；通过与直接计算的 Ｃ－响应曲线进行对比，发现由于忽略了

地球曲率的影响，利用地磁函数转换方法获得的 Ｃ－响应在大周期时（＞１０６ｓ）与理论响应存在一定的

偏差，会造成反演结果的不准确。用文中的数值模拟方法能获得精确的 Ｃ－响应，进而支撑地磁测深

一维反演结果的可靠性。
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０　引言

地下岩石电导率对地球内部温度、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，是揭示地球内部状态的重要物理参数（Ｂａｉｅｔａｌ．，１９９２；赵国泽等，２００１）。地磁测深
正是通过观测地球天然磁场来研究全球范围深部电性结构的一种方法，其研究深度通常为几

百 ｋｍ到核幔边界附近，为人们认识和研究地幔物质组成、物理化学状态及其演化等提供重要
的地球物理证据。

目前，天然的地磁场数据主要是通过计算 Ｃ－响应（Ｂａｎｋｓ，１９６９）和由转换函数法得到等效
ＭＴ标量阻抗（Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔａｌ．，１９８７）进行研究。Ｏｌｓｅｎ（１９９８，１９９９）利用 Ｚ：Ｙ法处理欧洲地区的
台站数据得到 Ｃ－响应，并反演得到了欧洲地区电导率的光滑剖面；Ｐüｔｈｅ等（２０１５）将地磁台
站与卫星数据结合计算 Ｃ－响应，反演得到全球一维平均电导率剖面，对地幔的水含量、矿物
组成和温度进行了约束。国内学者对不同地区地磁数据计算得到的 Ｃ－响应反演后得到了地幔
导电性分布，结果表明不同地区的电导率剖面是不同的，这对认识中国的地幔性质和变化规律

等有重要意义（陈伯舫，１９８９；杜兴信等，１９９５；范国华等，１９９７；张贵宾，１９９８）。
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Ｉｃｈｉｋｉ等（２００１）、赵国泽等（２００１）采用转换函数法由周期为 １０５～１０６ｓ的地磁台站数据得
到等效大地电磁标量阻抗，并与短周期的大地电磁阻抗结合进行一维反演，得到了东北地下

１ｉ０００ｋｍ内的电性结构，发现该地区的地幔过渡带电导率明显高于全球其他地区，认为可能与
太平洋板块俯冲后的滞留有关。汤吉等（２００５）提出利用地磁测深的等效 ＭＴ响应函数扩展长
周期电磁测深的方法，并通过对几个地磁台站的资料处理得到了反映地幔结构的长周期视电

阻率和阻抗相位资料。徐光晶等（２０１５）采用转换函数法由华北地区台站资料得到了等效大地
电磁标量阻抗，反演得到了 ３００～１ｉ０００ｋｍ的地幔电性结构，发现华北东部的地幔电导率明显
高于西部，认为这可能和太平洋板块的俯冲有关。

上述所有研究工作的重要基础是一维球状模型地磁响应的正演模拟。虽然可以通过转换

函数法将地磁数据用大地电磁测深方法进行反演，但是当周期较大时，地球曲率会造成较大的

计算误差（罗威等，２０１２；覃庆炎等，２０１２），影响反演结果的准确性。因此本文在假设磁层源
形态可以用球谐函数 Ｐ０１近似表示和地球可以剖分为一维薄球层状模型的前提下，考虑地球曲
率，详细推导了直接在球坐标系中根据边界条件和磁场分量表达式计算地表 Ｃ－响应的一维地
磁测深正演理论，为直接利用地磁数据研究地球深部的电导率分布提供了理论基础。

１　模型描述

磁层中复杂电流体系产生了丰富多彩的变化磁场，它们在地表产生磁场的空间结构模型

对地球物理研究有重要意义（徐文耀，２００９）。该磁层激发源可以由位于地表一定高度（具体的
高度值并不重要）的等效电流层近似，Ｂａｎｋｓ（１９６９）认为对于半全球或全球范围的研究，可以
用单个或几个低阶球谐函数叠加形式表示磁层电流，其中 Ｐ０１作为主要项，其强度远大于其他
项，因此提出磁层电流源的 Ｐ０１假设，并被广泛应用于地磁测深研究（Ｆｕｊｉｉｅｔａｌ．，２００２；Ｓｕｎｅｔ
ａｌ．，２０１２）。

为研究 Ｐ０１源激发的全空间电磁场，将地球剖分为不同厚度的薄球层，每一层具有相应的
电导率σｌ和地心距离ｒｌ。取地心为球坐标系的原点，Ｚ轴指向地磁北极，ＸＹ平面为赤道面，Ｘ
轴通过地磁经度的零点，φ为地磁经度，θ为地磁余纬度，ｒ是地表到地心的距离，ａ０为地球半
径（图 １）。假设各电性层是均匀各向同性的，则每层中电磁场满足 Ｍａｘｗｅｌｌ方程：

×Ｈ＝ｊ＋
Ｄ
ｔ

（１）

×Ｅ＝－
Ｂ
ｔ

（２）

·Ｂ＝０ （３）
·Ｄ＝０ （４）

式（１）—（４）中，Ｈ为磁场强度，Ｅ为电场强度，Ｂ为磁感应强度，Ｄ为电位移，ｊ为电流密度。
在第 ｌ层顶界面 ｒｌ上，磁场三分量均满足连续性条件：

μｌ－１Ｈｌ－１＝μｌＨｌ （５）
式（５）中，μｌ为第 ｌ层的磁导率，本文考虑地球内部和外部的磁导率均为真空磁导率 μ０。

２　地表磁场

在地球表面及外部，令电导率 σａｉｒ＝０，由 Ｂ＝μ０Ｈ及式（３），引入标量磁位 Ω，并有

８３３
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图 １　地球的薄球层状电导率模型及球坐标系下的磁场三分量

Ｆｉｇ．１　ＴｈｉｎｓｈｅｌｌｍｏｄｅｌｏｆｔｈｅＥａｒｔｈａｎｄｔｈｒｅｅｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｏｆｍａｇｎｅｔｉｃｆｉｅｌｄｉｎｓｐｈｅｒｉｃａｌｃｏｏｒｄｉｎａｔｅｓ．
ａ球层状导电模型，共有 Ｌ层，地核为超导，边界为 ｒＬ；ｂ球坐标系及定义在其中的磁场三分量

Ｈ＝－Ω，则 Ω满足拉普拉斯方程
２Ω＝０ （６）

在球坐标系下，利用分离变量法，式（６）中 Ω的一般解可以用球谐函数表示为

Ω＝ａ０∑
∞

ｎ＝１
∑
＋ｎ

ｍ＝－ｎ
[ｅｍｎ ｒ／ａ０( ) ｎ ＋ｉｍｎ（ａ０／ｒ）

ｎ＋１]Ｐｍｎ（ｃｏｓθ）ｅｉｍφ （７）

式（７）中，ｉ＝ －槡 １，Ｐｍｎ（ｃｏｓθ）为 ｍ－阶 ｎ－次连带勒让德函数；ｉ
ｍ
ｎ和 ｅ

ｍ
ｎ分别为内源场系数和外

源场系数，它们的具体数值和磁层电流强度以及电性结构相关，其强度可根据地磁场观测数据

由最小二乘拟合等方法计算得到（Ｋｕｖｓｈｉｎｏｖ，２０１２）。从后面的讨论可以看到，由于在地磁测
深中采用磁场比值转换得到的 Ｃ－响应作为研究参数，从而类似大地电磁测深（Ｃａｇｎｉａｒｄ，
１９５３），具体的源强度可以不用考虑，只需要考虑这些系数和电性结构的关系。对式（７）求梯
度，得到球坐标系下的磁场三分量表达式为（Ｂａｎｋｓ，１９６９）

Ｈｒ＝－
Ω
ｒ
＝－∑

ｎ，ｍ
（ｎｅｍｎρ

ｎ－１－（ｎ＋１）ｉｍｎρ
－（ｎ＋２）

）Ｐｍｎ（ｃｏｓθ）ｅ
ｉｍφ （８）

Ｈθ＝－
１
ａ０
Ω
θ
＝－∑

ｎ，ｍ
（ｅｍｎρ

ｎ－１＋ｉｍｎρ
－（ｎ＋２）

）
ｄＰｍｎ（ｃｏｓθ）
ｄθ

ｅｉｍφ （９）

Ｈφ＝－
１

ａ０ｓｉｎθ
Ω
φ
＝－ ｉｍ
ｓｉｎθ∑ｎ，ｍ（ｅ

ｍ
ｎρ
ｎ ＋ｉｍｎρ

－（ｎ＋１）
）Ｐｍｎ（ｃｏｓθ）ｅ

ｉｍφ （１０）

式（８）—（１０）中，ρ＝ｒ／ａ０，Ｈｒ、Ｈθ和Ｈφ分别为垂直指向地心、水平Ｎ方向和水平 Ｅ方向磁场。
当 ρ＝１时即为地表处的磁场分量。

３　地球内部磁场

在地球内部任一薄球层中，电导率 σ≠ ０；由于地磁场随时间的变化非常缓慢，可以忽略

９３３
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位移电流对场分布的影响。取时谐因子 ｅｉωｔ，Ｍａｘｗｅｌｌ方程组表示为
×Ｅ＝－ｉωμＨ （１１）
×Ｈ＝σＥ （１２）
·Ｅ＝０ （１３）
·Ｈ＝０ （１４）

对式（１１）两边取旋度，得到电场满足的赫姆霍兹方程：
２Ｅ＋ｋ２Ｅ＝０ （１５）

式（１５）中，ｋ２＝－ｉωμσ，ω为角频率。磁场 Ｈ借助式（１１）可由电场求得：

Ｈ＝－
１
ｉωμ
 ×Ｅ （１６）

　　据 Ｂａｎｋｓ（１９６９），若导体的电场可表示为磁场的旋度，那么电场一定是环形场，因此电场
可以用位函数表示为

Ｅ＝×（ｒΨ） （１７）
式（１７）中，ｒ是位置矢量，Ψ为球坐标（ｒ、θ、φ）的标量函数（Ｂａｎｋｓ，１９６９）。式（１７）带入方程
（１５）有

２Ψ＋ｋ２Ψ＝０ （１８）
　　在球坐标系下，式（１８）可以展开为

１
ｒ２
１
ｒ
ｒ２
Ψ
ｒ( ) ＋ １

ｒ２ｓｉｎθ

θ
ｓｉｎθ

Ψ
θ( ) ＋ １

ｒ２ｓｉｎθ
２Ψ
φ２

＋ｋ２Ψ＝０ （１９）

利用分离变量法，令 Ψ＝Ｒ（ｒ）Θ（θ）Φ（φ）＝Ｒ（ｒ）Ｙ（θ，φ），可以得到式（１９）的一般解为

Ψ＝∑
∞

ｎ＝０
∑
＋ｎ

ｍ＝－ｎ
Ｒｎ ｒ( ) Ｙｍｎ（θ，φ） （２０）

式（２０）中面球谐函数 Ｙｍｎ（θ，φ）＝Ｐ
ｍ
ｎ（ｃｏｓθ）ｅ

ｉｍφ。Ｒｎ（ｒ）满足：

ｒ２
ｄ２Ｒｎ（ｒ）

ｄｒ２
＋２ｒ

ｄＲｎ（ｒ）
ｄｒ

－［ｎ（ｎ＋１）－ｋ２ｒ２］Ｒｎ（ｒ）＝０ （２１）

将式（２０）代入式（１７）得到电场解，结合式（１６）即可得到任意层中的电磁场三分量：

　　Ｅｒ＝０　　　　　　　　　　　　 Ｈｒ＝－
１
ｉωμｒ∑ｎ，ｍＲｎ（ｒ）ｎ（ｎ＋１）Ｙ

ｍ
ｎ（θ，φ）ｅ

ｉωｔ （２２）

　　Ｅθ＝－∑
ｎ，ｍ
Ｒｎ（ｒ）

Ｙｍｎ（θ，φ）

θ
ｅｉωｔ　　　Ｈθ＝－

１
ｉωμｒ∑ｎ，ｍ

ｄ
ｄｒ
（ｒＲｎ（ｒ））

Ｙｍｎ（θ，φ）

θ
ｅｉωｔ （２３）

　　Ｅφ＝∑
ｎ，ｍ
Ｒｎ（ｒ）

Ｙｍｎ（θ，φ）

φ
ｅｉωｔ　　　Ｈφ ＝－

１
ｉωμｒｓｉｎθ∑ｎ，ｍ

ｄ
ｄｒ
（ｒＲｎ（ｒ））

Ｙｍｎ（θ，φ）

φ
ｅｉωｔ （２４）

为求解 Ｒｎ（ｒ），令 ｚ＝ｋｒ，Ｒｎ（ｒ）＝Ｒ^ｎ（ｚ），方程式（２１）变为

ｚ２
ｄ２Ｒ^ｎ（ｚ）

ｄｚ２
＋２ｒ

ｄ^Ｒｎ（ｚ）
ｄｒ

＋（ｚ２－ｎ（ｎ＋１））Ｒ^ｎ（ｚ）＝０ （２５）

其通解可以表示为

Ｒ^ｎ（ｚ）＝αｊｎ（ｚ）＋βｙｎ（ｚ） （２６）
式（２６）中，ｊｎ（ｚ）和 ｙｎ（ｚ）分别为第 １类和第 ２类的 ｎ－阶复球贝塞尔函数，待定系数 α与 β和

０４３
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地层电导率分布相关，需要结合边界条件确定。

４　待定系数间递推关系的构建
４．１　地球内部
　　对于图 １的一维薄球层状模型，每一层的 α和 β都是常数，但在不同层内 α、β通常是不
同的。为求出 α和 β，并建立地表观测磁场与地下介质电阻率分布的关系，需要考虑式（５）磁
场三分量在层界面上的连续性边界条件。在相邻的 ｌ和 ｌ－１层（靠近地核的层记为 ｌ层）边界
ｒ＝ｒｌ处，由 Ｈｒ的连续性可得：

Ｒｎ，ｌ－１（ｒｌ）＝Ｒｎ，ｌ（ｒｌ） （２７）
由 Ｈθ的连续性可得：

ｒｌ
ｄＲｎ，ｌ－１
ｄｒ( )

ｒ＝ｒｌ

＋Ｒｎ，ｌ－１（ｒｌ）＝ｒｌ
ｄＲｎ，ｌ
ｄｒ( )

ｒ＝ｒｌ

＋Ｒｎ，ｌ（ｒｌ） （２８）

结合（２７）和式（２８），可以得到：
ｄＲｎ，ｌ－１
ｄｒ( )

ｒ＝ｒｌ

＝
ｄＲｎ，ｌ
ｄｒ( )

ｒ＝ｒｌ

（２９）

以上边界条件同样适用于 Ｒ^ｎ（ｋｒ）。 因此，将式（２６）代入（２７）和式（２９），有
αｌ－１ｊｎ（ｋｌ－１ｒｌ）＋βｌ－１ｙｎ（ｋｌ－１ｒｌ）＝αｌｊｎ（ｋｌｒｌ）＋βｌｙｎ（ｋｌｒｌ） （３０）

αｌ－１ｊ′ｎ（ｋｌ－１ｒｌ）＋βｌ－１ｙ′ｎ（ｋｌ－１ｒｌ）＝αｌｊ′ｎ（ｋｌｒｌ）＋βｌｙ′ｎ（ｋｌｒｌ） （３１）

式（３１）中，ｊ′ｎ（ｋｌｒｌ）＝
ｄｊｎ（ｋｌｒ）
ｄｒ ｒ＝ｒｌ

，ｙ′ｎ（ｋｌｒｌ）＝
ｄｙｎ（ｋｌｒ）
ｄｒ ｒ＝ｒｌ

。 式（３０）和式（３１）可以写为如下矩

阵形式：

Ｔｎｌ－１Ｘｌ－１＝Ｔ
ｎ
ｌＸｌ （３２）

式（３２）中，Ｔｎｌ－１＝
ｊｎ（ｋｌ－１ｒｌ） ｙｎ（ｋｌ－１ｒｌ）

ｊ′ｎ（ｋｌ－１ｒｌ） ｙ′ｎ（ｋｌ－１ｒｌ）







，Ｔｎｌ＝

ｊｎ（ｋｌｒｌ） ｙｎ（ｋｌｒｌ）

ｊ′ｎ（ｋｌｒｌ） ｙ′ｎ（ｋｌｒｌ）







，可根据电导率、深度

和频率求出；Ｘｌ＝
αｌ
βｌ








则需要通过核幔边界处的系数 ＸＬ递推得到；为了后文的讨论方便，记

Ｓ（ｋｌｒｌ）＝ ｊｎ（ｋｌｒｌ） ｙｎ（ｋｌｒｌ）[ ] ，Ｄ（ｋｌｒｌ）＝ ｊ′ｎ（ｋｌｒｌ） ｙ′ｎ（ｋｌｒｌ）[ ] 。
为了获得 ＸＬ，做如下考虑。在地核处，由于其深度数倍于最低频率的趋肤深度，可以将

其视作超导的。故在核幔边界上，满足Ｒ^ｎ（ｋＬｒＬ）＝０及
ｄＲ^ｎ（ｋＬｒ）
ｄｒ ｒ＝ｒＬ

＝１（Ｂａｎｋｓ，１９６９），即

ＴｎＬＸＬ＝
０
１[ ] ，从而有

ＸＬ＝［Ｔ
ｎ
Ｌ］

－１ ０
１[ ] （３３）

根据式（３２）并记 Ｔｌ－１ｌ ＝ [Ｔｎｌ－１] －１Ｔｎｌ，得到
ＸＬ－１＝Ｔ

Ｌ－１
Ｌ ＸＬ （３４）

　　至此，由式（３４），借助式（３２），通过类似传输线理论，可以从核幔边界逐步向上递推得到
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不同深度任意层中的待定系数 αｌ和 βｌ；由式（２６）可以计算出该深度的 Ｒ^ｎ（ｚ），也就得到了
Ｒｎ（ｒ）；带入式（２２）—（２４）即可求得电场和磁场三分量。特别地，地表及空气层中待定系数
Ｘ０的递推公式为

Ｘ０＝ＴＸＬ （３５）

式（３５）中，Ｔ＝Ｔ０１…Ｔ
Ｌ－３
Ｌ－２Ｔ

Ｌ－２
Ｌ－１Ｔ

Ｌ－１
Ｌ ，Ｔ中包含了各层的电性信息。

４２　地球表面
为了建立起地球表面观测磁场与地下介质电性的关系，需要特殊考虑地表情况。在地表，

将空气中式（８）—（１０）与地下式（２２）—（２４）中的磁场表达式代入地表磁场的连续性条件式
（５），从而得到：

Ｒｎ（ａ０）＝Ｒ^ｎ（ｚ０）＝
ｉωμａ０
ｎ（ｎ＋１）

（ｎｅｍｎ －（ｎ＋１）ｉ
ｍ
ｎ） （３６）

和

Ｒ^ｎ（ｚ０）＋ｚ０
ｄＲ^ｎ（ｚ）
ｄｚ( )

ｚ＝ｚ０

＝ｉωμａ０（ｅ
ｍ
ｎ ＋ｉ

ｍ
ｎ） （３７）

　　联合（３２）和式（３３），可以得到由地下电性参数计算 ｉｍｎ（ｆ）和 ｅ
ｍ
ｎ（ｆ）的方程式：

ｅｍｎ（ｆ）

ｉｍｎ（ｆ）








＝ １
ｉωμａ０

１
ｎ
＋１ －１

ｎ
１ １











－１

Ｓ（ｋ０ａ０）

Ｓ（ｋ０ａ０）＋ｋ０ａ０Ｄ（ｋ０ａ０）







ＴＸＬ （３８）

５　Ｃ－响应

５１　Ｃ－响应的导出和计算
在地球表面，我们可以将式（８）—（１０）表示成

Ｈｒ（ω，θ，φ）＝－∑
ｎ，ｍ
ｚｍｎ（ω）Ｐ

ｍ
ｎ（ｃｏｓθ）ｅ

ｉｍφ （３９）

Ｈθ（ω，θ，φ）＝－∑
ｎ，ｍ
ｖｍｎ（ω）

ｄＰｍｎ（ｃｏｓθ）
ｄθ

ｅｉｍφ （４０）

Ｈφ（ω，θ，φ）＝－
ｉｍ
ｓｉｎθ∑ｎ，ｍｖ

ｍ
ｎ（ω）Ｐ

ｍ
ｎ（ｃｏｓθ）ｅ

ｉｍφ （４１）

式（３９）—（４１）中的 ｖｍｎ ＝ｅ
ｍ
ｎ ＋ｉ

ｍ
ｎ、ｚ

ｍ
ｎ ＝ｎｅ

ｍ
ｎ －（ｎ＋１）ｉ

ｍ
ｎ。 在假设地球为一维的条件下，Ｂａｎｋｓ

（１９６９）提出将内源场和外源场之比 Ｑｎ＝ｉ
ｍ
ｎ／ｅ

ｍ
ｎ作为地磁测深的响应函数，Ｑｎ与球谐函数的阶

数 ｍ无关。Ｓｃｈｍｕｃｋｅｒ（１９７０，１９８７）通过 Ｑ－响应定义 Ｃ－响应，并有

Ｃｎ（ω）＝
ａ０
ｎ＋１

１－
ｎ＋１
ｎ
Ｑｎ（ω）

１＋Ｑｎ（ω）
＝

ａ０
ｎ（ｎ＋１）

ｚｍｎ（ω）

ｖｍｎ（ω）
（４２）

由式（４２）可以得到 ｚｍｎ（ω）的表达式并代入式（３９），就可以得到地表点（θ，φ）处的磁场垂向分量：

Ｚ＝－Ｈｒ（ω，θ，φ）＝
１
ａ０
∑
ｎ，ｍ
Ｃｎ（ω）ｎ（ｎ＋１）ｖ

ｍ
ｎ（ω）Ｐ

ｍ
ｎ（ｃｏｓθ）ｅ

ｉｍφ （４３）

　　响应函数 Ｃｎ（ω）的 １个特点是，它对场源尺度（即球谐函数的次 ｎ）的依赖性很小，所以
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从一级近似的意义上说，它在特定频率时是个常数，即 Ｃｎ（ω）＝Ｃ０（ω）（Ｃ０是波数为 ０的平面
地球的响应，Ｃ０与 Ｃ１的差别很小）。因此：

Ｚ＝Ｃ
１
ａ０
∑
ｎ，ｍ
ｎ（ｎ＋１）ｖｍｎ（ω）Ｐ

ｍ
ｎ（ｃｏｓθ）ｅ

ｉｍφ （４４）

同时将水平 Ｎ方向的磁场分量记为 Ｈ，有

Ｈ＝－Ｈθ（ω，θ，φ）＝∑
ｎ，ｍ
ｖｍｎ（ω）

ｄＰｍｎ（ｃｏｓθ）
ｄθ

ｅｉｍφ （４５）

　　在一维模型及磁层源形态可以由球谐函数Ｐ０１（ｎ＝１，ｍ＝０）近似表示的前提下，由（４４）和
式（４５）可得到地表某点的 Ｃ－响应表达式：

Ｃ＝－
ａ０ｔａｎθ
２

Ｚ
Ｈ
＝－
ａ０ｔａｎθ
２

Ｈｒ
Ｈθ

（４６）

将式（３５）代入 Ｃ－响应的表达式，有

Ｃ＝
ａ０Ｓ（ｋ０ａ０）ＴＸＬ

[Ｓ（ｋ０ａ０）＋ｋ０ａ０Ｄ（ｋ０ａ０）]ＴＸＬ
（４７）

由式（４７）可以发现，Ｃ－响应与经度和纬度无关，只与地下的电性结构有关。因此，一维条件
下，Ｃ－响应在地球表面的任意位置都是相同的。

Ｃ－响应的单位为 ｋｍ，一般情况下实部为正值，可以作为电磁场穿透深度的近似值；虚部
为负值，其幅值在一定程度上反映了电阻率的变化。Ｓｃｈｍｕｃｋｅｒ（１９８７）提出关于 Ｃ－响应的

ρ －ｚ 转化关系：

ρ ＝２μω（Ｉｍ｛Ｃ｝）２和 ｚ ＝Ｒｅ｛Ｃ｝ （４８）
式（４８）中，ρ 和 ｚ 分别为视电阻率和穿透深度，这有助于我们更直观地了解 Ｃ－响应与地下
不同深度电阻率间的关系。

５２　地磁测深响应与标量大地电磁阻抗
Ｓｃｈｕｌｔｚ等（１９８７）根据标量大地电磁阻抗与地磁测深响应之间的关系，提出了一维条件下，

地磁测深函数和大地电磁标量阻抗间的转换方法：

Ｚｍｎ ＝α
ｍ
ｎＴ

ｍ
ｎ （４９）

式（４９）中，Ｚ＝Ｅφ／Ｂθ＝－Ｅθ／Ｂφ，Ｔ＝Ｂｒ／Ｂθ分别为大地电磁标量阻抗和地磁测深响应。比例因子

αｍｎ ＝
ｉωｒｄＰｍｎ（ｃｏｓθ）／ｄθ[ ]
（ｎ＋１）ｎＰｍｎ（ｃｏｓθ）

（５０）

　　在 Ｐ０１假设下，比例因子 α
ｍ
ｎ简化为

α０１＝－
ｉωａ０
２
ｔａｎθ （５１）

６　讨论

为了更接近地球真实的电性分布，本文选择 Ｏｌｓｅｎ（１９９８）对欧洲地区地磁台站数据的反演

结果作为理论计算模型（图 ２ａ），计算的 Ｃ－响应如图 ２ｂ。为了检验计算精度，对该模型用三
维交错网格有限差分模拟技术（Ｋｅｌｂｅｒｔｅｔａｌ．，２０１４；李建平等，２０１７）计算了 Ｃ－响应并同时绘
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制在图 ２ｂ中，图中正数部分为 Ｃ－响应的实部，负数部分为 Ｃ－响应的虚部。对比图 ２ｂ可见，
一维模拟结果与三维数值结果非常一致。从 Ｃ－响应的变化特征看，Ｃ－响应的实部随周期的增
大而增大，并逐渐趋于１个极限值（约２ｉ５００ｋｍ），结合其周期范围及物理意义，说明Ｃ－响应的
探测深度主要为几百 ｋｍ到 ２ｉ５００ｋｍ。

图 ２　基于 Ｏｌｓｅｎ（１９９８）反演模型，由本文方法计算的 Ｃ－响应与 Ｋｅｌｂｅｒｔ等 （２０１４）方法计算的 Ｃ－响应对比

Ｆｉｇ．２　ＡＣｒｅｓｐｏｎｓｅｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｏｆｍｅｔｈｏｄｓｉｎｔｈｉｓａｒｔｉｃｌｅａｎｄＫｅｌｂｅｒｔｅｔａｌ．（２０１４）

ｂａｓｅｄｏｎｔｈｅｉｎｖｅｒｓｉｏｎｍｏｄｅｌｏｆＯｌｓｅｎ（１９９８）．
ａＯｌｓｅｎ（１９９８）对欧洲地磁数据反演得到的模型；ｂ计算结果的对比

我们还对 Ｐüｔｈｅ等（２０１５）对全球卫星数据反演得到的结果模型（图 ３ａ）进行了 Ｃ－响应数
值模拟，结果如图 ３ｂ，基本的变化特征同图 ２ｂ。由于都是一维模型响应，我们将图 ２ｂ中的Ｃ－

响应也绘制在图 ３ｂ中。对比发现，欧洲地区平均电导率模型和全球平均电导率模型的 Ｃ－响应
在长周期时差别较小，并且随着周期增大，Ｃ－响应逐渐重合，反映了欧洲地区与全球平均下地
幔电性结构具有相似性；但在短周期时，两者的响应差别非常大，反映了上地幔以浅存在横向

不均匀性。

研究表明，在短周期时地球曲率对电磁场的影响很小（罗威等，２０１２；覃庆言等，２０１２）。
根据 ５２节，我们可以得到在 Ｐ０１假设下 Ｃ－响应与大地电磁标量阻抗的相互转换公式：

Ｚ＝ｉωＣ （５２）
　　因此短周期时，可以将地磁测深函数转换为 ＭＴ阻抗 Ｚ－响应进行研究。赵国泽等
（２００１）、汤吉等（２００５）、徐光晶等（２０１５）等均采用此方法得到了反映地幔电性结构的视电阻
率和相位资料。实际上，根据式（５２）也可以反过来转换，由 ＭＴ阻抗计算 Ｃ－响应。图 ４给出
了根据图 Ｏｌｓｅｎ（１９９８）模型计算的 Ｚ－响应转换为 Ｃ－响应的曲线及与理论 Ｃ－响应的相对误差
变化情况。从图 ４可见，短周期时 ２种计算结果的曲线基本重合，相对偏差较小，这与前人结
论一致；随着周期的增大，地球曲率对电磁场的影响不断增大，计算结果会出现较大的偏差，

使得地磁测深响应与标量大地电磁阻抗相互转换的精度变差；在周期低于 １０６ｓ时，相对误差
基本 ＜５％ ，按照李墩柱等（２００９）的研究，这种误差对解释结果的影响可以忽略；但更长的周
期后，虚部的相对误差开始超过 ５％，甚至当周期＞１０７ｓ之后，相对误差超过 １０％并急剧增大，
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图 ３　对 Ｏｌｓｅｎ（１９９８）和 Ｐüｔｈｅ等（２０１５）反演结果的 Ｃ－响应数值模拟

Ｆｉｇ．３　ＣｒｅｓｐｏｎｓｅｏｆｉｎｖｅｒｓｉｏｎｒｅｓｕｌｔｓｏｆＯｌｓｅｎ（１９９８）ａｎｄＰüｔｈｅｅｔａｌ．，（２０１５）．
ａＰüｔｈｅ等（２０１５）对全球卫星数据反演得到的模型；ｂＯｌｓｅｎ（１９９８）和 Ｐüｔｈｅ等（２０１５）模型的数值模拟结果

图 ４　基于 Ｏｌｓｅｎ（１９９８）模型，由本文方法计算的 Ｃ－响应与利用转换函数法

由标量大地电磁阻抗转换得到的 Ｃ－响应对比

Ｆｉｇ．４　ＣｏｍｐａｒｉｓｏｎｏｆＣ－ｒｅｓｐｏｎｓｅｅｓｔｉｍａｔｅｄｂｙｍｅｔｈｏｄｉｎｔｈｉｓａｒｔｉｃｌｅａｎｄｔｒａｎｓｆｏｒｍｅｄ

ｆｒｏｍｓｃａｌａｒＭＴｉｍｐｅｄａｎｃｅｂａｓｅｄｏｎｔｈｅｍｏｄｅｌｏｆＯｌｓｅｎ（１９９８）．
ａ理论 Ｃ－响应及阻抗转换 Ｃ－响应；ｂ２种方法 Ｃ－响应的相对误差

严重影响了转换函数方法的准确性，这个结论和 Ｂａｎｋｓ（１９６９）的结论一致。因此，建议在地磁
测深数据反演中直接针对 Ｃ－响应进行反演，以提高反演结果的可靠性。

７　结论和展望

本文给出了当地球磁层的电流激发源可以由 Ｐ０１近似表示的前提下，球坐标系中地球薄球

层状分布的电导率模型地表磁场及 Ｃ－响应的计算理论，并通过数值模拟验证了理论的正确
性。由模拟得到的典型模型 Ｃ－响应曲线形态特征，并结合其物理意义可以发现，Ｃ－响应主要
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反映地下几百 ｋｍ到下地幔的电性结构。
我们采用不同方法（地磁转换函数方法和直接计算方法）计算了典型模型的 Ｃ－响应并通

过对比分析发现，地磁转换函数方法计算得到的 Ｃ－响应在短周期时能满足精度要求，但在较
长周期（＞１０６ｓ）时由转换方法得到的 Ｃ－响应与直接计算得到的 Ｃ－响应误差较大，而且该误差
随着周期增大而增大。因此，建议直接基于 Ｃ－响应对地磁数据进行反演，提高反演结果的可
靠性。
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