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二维直流电阻率与音频大地电磁自适应

渐进联合反演
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摘要：开展了非结构化三角网格条件下的二维直流电阻率

与音频大地电磁自适应渐进正则化联合反演研究。通过研

发以模型灵敏度信息为依据的反演网格自适应优化技术，构

建由粗网格到细网格逐步反演的自适应渐进反演策略，减少

了反问题对稳定因子的依赖，进而降低了正则化因子搜索的

计算量；通过最小二乘算法求解非结构化三角网格的模型粗

糙度，构建了非结构化网格条件下的最小结构稳定因子；采

用高斯‒牛顿法优化求解正则化反演目标函数，通过双共轭

梯度稳定算法求解高斯‒牛顿方程，确保反演稳定性，同时有

效减少了反问题对内存的需求。理论模型与实测数据的联

合反演试算表明，直流电阻率与音频大地电磁数据联合反演

能够有效减少反演多解性，提高反演效果，实现音频大地电

磁静态效应异常体的直接反演。

关键词：直流电阻率；音频大地电磁；自适应网格；正则化反

演；联合反演
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Study of 2-D Joint Inversion of Direct
Current Resistivity and Audio
Magnetotelluric Data Using Adaptive
Progressive Mesh Refinement Strategy

LI Man1，2，YU Peng1，ZHANG Zhiyong2，
ZHANG Baosong3
（1. School of Ocean and Earth Science，Tongji University，
Shanghai 200092， China； 2. School of Geophysics and
Measurement ⁃ control Technology，East China University of
Technology，Nanchang 330013，China；3. Nanjing Geological
Survey Center of China Geological Survey，Nanjing 210016，China）

Abstract： The joint inversion of direct currency
resistivity data and audio magnetotelluric data under the

condition of unstructured triangle mesh is studied. A step-

by-step inversion technique is developed，and an adoptive
mesh refinement method is studied based on the model
sensitivity information. The inversion from coarse mesh to
fine mesh reduces the dependence on the stabilizer. Least
computational cost of searching regularization factors is
required compared with traditional regularization method.
The model gradient is calculated by using the least square
method. Therefore，the minimum structure stabilizer is
established based on unstructured triangle mesh. The cost
function is optimized by using the Gauss-Newton method，
and the Gauss-Newton system is solved by using the bi-
conjugate gradient stable method，aiming to reduce the
memory requirement and ensure the stability of inversion.
Both the synthetic and field data are inverted.The inversion
resolutions show that the joint inversion of the two data
sets improve resolutions，and reduce the non-uniqueness
of the regularization inversion problem. Joint inversion can
get shallow anomalous bodies，which can cause static shift
of the audio magnetelluric method.

Key words： direct current resistivity； audio
magnetotelluric； adaptive mesh； regularization
inversion；joint inversion

联合反演可有效降低反演的多解性，提高反演

结果的精度和可靠性［1-2］。直流电阻率（DC）与大地

电磁（MT）联合反演研究始于 20世纪 70年代，一维

研究表明，联合反演可避免单一方法反演的不确定

性［3］；Constable等［4］采用平滑约束的直流测深与MT
一维欧克姆（OCCAM）反演研究表明，MT、DC数据
误差不一致会造成两个数据集拟合程度的不同，同

时实际模型的非一维特征对反演存在影响。在二维
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方面，基于矩形剖分网格、平滑模型约束、互换定理

计算偏导数矩阵的MT与DC联合反演实践表明，联

合反演可以减少单独反演的不确定性［5-6］。类似MT
方法，通过观测正交的电场与磁场分量，计算阻抗并

定 义 视 电 阻 率 的 射 频 电 磁 法 即 RMT 方 法

（radiomagnetotelluric，频段10 kHz~1 MHz），由于其

勘探深度与直流电阻率有很大的重叠，推动了联合

反演工作。研究表明，联合反演RMT与DC数据可

解决静态效应对RMT的影响［7］。单独反演与联合

反演的对比研究表明，DC对高阻与低阻地质体均有

较好响应，而RMT对低阻体更灵敏，通过合理选择

两个数据集在反演中的权重可以得到更佳的反演结

果［8］。实践工作表明，二维联合反演可以得到比三

维张量反演更精细的地下结构［9］。采用相同模型约

束条件下的概率反演与确定性反演的效果相当，联

合反演改善了RMT反演效果［10］。

鉴于DC与MT、DC与RMT联合反演可有效改

善反演效果，本文进一步开展非结构网格剖分条件

下DC与音频大地电磁（AMT）二维联合反演的研究

工作。开发了以模型灵敏度信息为依据的反演网格

优化技术，以生成高质量反演网格；构建由粗网格到

细网格的渐进反演策略，减少反演对稳定因子的依

赖，从而简化正则化因子计算搜索的算法；通过最小

二乘方法求解模型空间变化趋势方程系数，进而求

解非结构三角网格的二阶梯度算子，构建非结构化

网格条件下最小结构稳定因子；采用高斯‒牛顿法优

化求解正则化目标函数，利用双共轭梯度稳定算法

（BICGSTAB）求解高斯‒牛顿方程确保反演稳定，

减少内存需求；最后，通过合成数据与实测数据的反

演计算，验证了上述方法的有效性。

1 DC与AMT正则化联合反演

为更好地拟合地表与地下地质单元，实现野外

工作点距差别大、勘探深度与分辨率不同的AMT与

DC两种方法的高效、高精度正演，本文采用非结构

化三角网格进行区域剖分；应用有限单元法进行DC
与AMT正演［11-14］；采用基于最小结构模型的正则化

方法构造非结构化三角网格条件下的模型二阶平滑

计算方法，采用高斯‒牛顿最优化方法求解反演目标

函数，并通过双共轭梯度稳定算法（BICGSTAB）不

完全求解高斯‒牛顿方程，以确保反演过程稳定，同

时减少反演对内存的需求。

1. 1 正则化目标函数

地球物理反问题通常为病态问题，正则化是稳

定求解反问题的有效手段［15-16］。正则化反演的目标

函数为

φ (m，dobs，μ)=φd (m，dobs )+μφm (m) （1）
式中：m为反演参数向量；dobs为反演数据向量；μ为
正则化因子；φd (m，dobs )为数据误差函数；φm (m)为
模型误差函数。

DC与AMT联合反演的变量为介质电阻率，采

用以下变换函数［17-18］以确保反演电阻率在实际岩、

矿石的取值范围内：

mi=ln ( ρmax- ρiρi- ρmin ) （2）

式中：mi为反演空间参数；ρi为反演单元的电阻率

值；ρmin、ρmax分别为研究区电阻率的下限和上限。

反演数据由 AMT 与 DC 数据组成，dobs=
{ρTM，a，ρTE，a，φTM，a，φTE，a，ρDC，s}，其中，ρTM，a、φTM，a 分

别为音频大地电磁TM模式视电阻率与相位；ρTE，a、

φTE，a分别为TE模式视电阻率与相位；ρDC，s为直流

电阻率法观测的视电阻率。数据误差函数可表示为

如下统一形式［16］：

φd (m，dobs )=
(Wd (G (m)-dobs )，Wd (G (m)-dobs )) ( 3 )

式中：G (m)为正演函数，分别由AMT与DC两种方

法观测数据组成；Wd为数据方差矩阵，

Wd=diag
ì
í
î

α1
χ1+ ε，...，

ü
ý
þ

αi
χi+ ε，...，

αn
χn+ ε ( 4 )

其中，ε为确保分母不为零的一个正实数；χi为数据

方差；αi为数据权重系数，其作用是平衡AMT与DC
数据在反演中的权重，以避免由于两种数据间误差

范围的不同造成某一数据集的权重过大，而另一数

据不起作用。在数据误差为高斯噪声的假设下，反

演后数据误差函数期望值为 NMT+NDC，NMT 为

AMT参与反演的数据个数、NDC为DC参与反演的

数据个数。如果希望AMT与DC两个数据集在反

演中取相同比重，数据权重系数可表示为

αi=

ì

í

î

ï
ïï
ï

ï
ïï
ï

NMT+NDC

NMT
i≤ NMT

NMT+NDC

NDC
NMT < i≤ NMT+NDC

（5）

先验信息通常根据模型空间分布特征进行构

造，根据其反演后模型的特点可大致分为平滑与陡

变两种约束。其中平滑模型一般利用模型参数空间
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梯度进行计算。支持陡变模型的约束方法有多种，

如最大变化量支持模型、最小支持模型、最小梯度支

持模型等；另外，通过模型误差的L1与L2范数形式

可以实现模型分块与平滑形式的反演约束。为确保

反演的稳定性，本文采用最小结构模型约束。

φm ( )m = βs ∫Ω ( )m-mapr

2dΩ+

βx ∫Ω ( )∂2 ( )m-mapr

∂x2
2

dΩ+

βy ∫Ω ( )∂2 ( )m-mapr

∂y2
2

dΩ ( 6 )

式中：βs，βx，βy为模型误差三部分之间的比例系数；

mapr为先验模型；模型误差可统一表示为

φm (m)= (Wm (m-mapr )，Wm (m-mapr )) （7）
式中：Wm为统一定义形式的模型误差矩阵。

式（1）中μ为平衡数据误差与模型误差的系数（正

则化因子），可采用广义交叉检验（GCV）、“L－Curve”
方法、贝叶斯方法、经验选择方法等进行计算。正则

化因子的选择关系反演的成败，若采用GCV、L－
Curve、贝叶斯方法等选取正则化因子，计算量较大，

严重影响反演计算效率。本文研究了渐进反演技术，

在反演过程中尽可能减少对稳定因子的依赖，因此采

用简单的经验选择方法即可实现μ的选择。研究工作

所采用的经验选择方法以数据误差、数据误差期望值

等信息为依据，进行正则化因子的动态调整，基本策

略如下：首次反演迭代设置正则化因子初值，设定数

据误差的期望值；当迭代次数大于１时，如数据误差

大于其期望值，按下式进行调整：

μi=

ì

í

î

ï

ï
ïïï
ï

ï

ï
ïïï
ï

γμi-1
φd，i- 1
φd，i

> Du

μi-1 Dd ≤
φd，i- 1
φd，i

≤ Du

μi-1
γ

φd，i- 1
φd，i

≤ Dd

（8）

式中：γ> 1.0为调整系数；Du、Dd为数据误差下降

速度的限制参数，当数据误差下降过快，增加正则化

因子，若下降过慢则减少正则化因子，本次研究工作

取Du =2.0，Dd =1.3。如数据误差小于期望值，则

按比例增大正则化因子；另外，考虑到正演计算误

差，在渐进反演初期采用较大的数据误差期望，随反

演网格的细化减小数据误差期望。

1. 2 非结构化三角网格模型梯度计算

矩形剖分时，模型粗糙度一般通过水平与垂直

方向差分计算；而非结构三角网格，由于单元边的法

向方向一般不在水平与垂直方向且各单元之间也不

一致，所以计算更为复杂。根据单元的空间梯度与

方向梯度存在线性关系，Lelièvre等［19］给出了非结构

网格一阶梯度的计算方法；Key［18］采用了与计算单

元存在共用顶点的三角单元进行粗糙度计算的方

法，并在单元中心距离的计算中引入方向惩罚因子，

实现水平与垂直方向不同强度的约束；Özyildirim
等［20］采用了与计算单元具有共用边的三角单元，并

通过边长与周长比值进行差分定义的粗糙度计算方

法。由于Lelièvre算法意义明确，可将其扩展以实现

二阶梯度计算。取第 i个三角单元中心坐标为

(xi，yi )，介质物性值为ωi，如图１所示。

假设物性分布为空间坐标的二次函数，有

ω (x，y)= ax2+ by2+ cxy+dx+ ey+ f （9）
通过与计算单元具有共用顶点的三角形组成的集

合进行二阶梯度计算，用最小二乘求解式（9）的系数为

q= (ATA)-1ATω （10）
式中：q= (a，b，c，d，e，f )T；

A=
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ù
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进而求得二阶梯度为

∇2ω (x，y)=2ax0+2by0 （11）
式中：x0、y0为单位方向矢量。

由于采用了与计算三角单元具有共用顶点的所

有单元进行计算，实际计算过程中式（10）一般为超

定问题；如果式（10）欠定，可进一步向周边扩展计算

集合，以满足最小二乘计算要求。

图1 非结构三角网格梯度

Fig.1 Gradient calculation of unstructured triangular
mesh
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1. 3 目标函数最优化求解

反演目标函数的求解为最优化问题，对于反演

参数数量不大的一维问题可以直接采用奇异值分

解；而对于二维或三维反问题常采用优化解法，如非

线性共轭梯度法、高斯‒牛顿法、拟牛顿法等。由于

高斯‒牛顿求解效率高，本次研究采用高斯‒牛顿法

求解。将式（3）、（7）代入式（1），可得第 k次高斯‒牛
顿迭代公式为

(J TW T
dWdJ+μW T

mWm )δmk=
-(J TW T

dWdδdk+μW T
mWm (mk-mapr )) （12）

式中：

J= é
ë
ê

ù
û
ú

JMT

JDC
其中，JMT为AMT数据对模型参数的偏导数矩阵；

JDC为DC数据对模型参数的偏导数矩阵。偏导数矩

阵是满阵，需要很大的存储量，而且其计算往往也是

反问题求解中最耗时的部分。为有效地减少灵敏度

矩阵计算的工作量，通常采用互换定理计算偏导数

矩阵；基于伴随方程计算灵敏度矩阵的计算量与互

换定理相当，采用均匀半空间解析解作为伴随方程

解的近似方法可大大减少计算量。研究工作采用迭

代法解式（12），应用了一种隐式的偏导数矩阵求解

方案，将偏导数矩阵及其转置与向量的乘积转换为

正演计算，避免显式存储偏导数矩阵与海森矩阵，进

而有效地减少内存需求。式（12）中，数据变化量

δdk=
é

ë

ê
ê

ù

û

ú
ú

GMT ( )mk -dMT_obs

GDC ( )mk -dDC_obs

为第 k次正演得到的计算数据与观测数据的差。为

确保每一次迭代目标函数可以充分下降，对模型更

新步长进行线性搜索，有

mk+ 1=mk+ λδmk （13）
χ为线性搜索步长，满足

∂φ ( )mk+ χδmk，dobs，μ
∂λ =0 （14）

则

λ=
-( )J ΤW Τ

dWdδdk+μW Τ
mWm ( )mk-mapr

( )J ΤW Τ
dWdJ+μW Τ

mWm δmk

（15）

求解式（12），由于右端矩阵条件数大，直接解法

很难求得稳定解。采用正交分解方法进行求解可提

高反演稳定性，但其计算量及内存需求较大；采用共

轭梯度法（CG）、广义最小余量法（GMRES）等迭代

解法进行不精确求解，稳定性较好；由CG发展而来

的双共轭梯度稳定算法（BICGSTAB），计算效率

高、稳定性好，本文采用该算法求解高斯‒牛顿方程。

1. 4 渐进反演算法

正则化技术依赖于先验信息，当先验信息不足

或者不正确时将会产生错误的反演结果［21］，减少反

演网格单元的数量与提高反演单元质量是实现稳定

反演的重要途径。生成高质量网格的难度在于如何

选择单元细化或组合的标准，最直接的方法是通过

分析以下模型分辨率矩阵［15］来实现，然而对于二维

和三维反问题，由于其计算量过大，难于实现。

R= (J TJ+μW T
mWm )-1 (J TJ) （16）

研究工作利用模型灵敏度信息，进行自适应网

格生成，定义模型灵敏度为

Sj= 1
n∑i=1

n

J 2ij （17）

模型灵敏度 Sj是模型m j改变时对整个观测数

据集的影响。不考虑数据方差与稳定因子的条件

下，Sj实质上反映了高斯‒牛顿优化过程中海森矩阵

的主对角元素。通过Sj对网格进行优化实质是调整

海森矩阵的主对角元素，从而改善海森矩阵性质，进

而得到高质量的反演网格。

基于研发的网格优化算法，进一步研究了一种

变网格反演技术。变网格算法一般采用两种思路，

一是先产生粗网格然后通过物性梯度［22］、多尺度算

法［23］逐步细化；另一种则是先产生细网格，然后组合

具有相似物性的单元［24］。此外，还有学者研究了基

于角点与边检测技术的智能网格反演方法［25］。本文

采用的渐进网格反演以模型灵敏度为依据进行网格

细化，反演由粗网格到细网格逐步进行，反演流程如

图2所示。计算过程如下：

Step 1 读入数据，设置渐进网格反演迭代最大

次数、网格优化比例、最小单元面积等信息。

Step 2 从数据信息生成正演模型的几何描述，

设定反演区域。

Step 3 进行非结构化三角单元剖分。

Step 4 当前网格开始最优化反演。设定当前网

格高斯‒牛顿反演迭代次数、BICGSTAB迭代次数、

收敛条件、正则化因子初值，设置初始模型和参考模

型（初始网格采用均匀半空间值，后面采用前一重网

格反演结果作为初始与参考模型）。

Step 5 高斯‒牛顿反演迭代，求取模型改变量。

Step 6 线性搜索，并更新模型，调整正则化因子。

Step 7 当前网格进行高斯‒牛顿反演终止条件

判断，满足进入下一步，不满足返回Step 5。
Step 8 渐进网格反演终止条件判断，满足退出

反演，不满足进入Step 9。
Step 9 互换定理计算雅克比矩阵，并计算模型
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灵敏度Sj。
Step 10 分析模型灵敏度的平均值、方差，选择

待优化单元。

Step 11 返回Step 3，生成优化网格。

渐进反演从粗网格开始，通过减少单元数量来

减少反演对正则化因子的依赖；网格细化后，以前一

重网格反演得到的模型作为下次网格的初始模型与

参考模型，让反演逐步进行，进一步保障反演的稳定

性，同时避免反演过程陷入局部极小或其他伪解。

网格细化以模型灵敏度为依据进行局部细化，具体

算法：对模型灵敏度进行统计分析，按设定比例选择

模型灵敏度大的单元，本文研究取反演单元数量的

10%进行优化；同时，为了避免过度细化网格，通过

设定最小单元面积进行约束，即只对三角单元面积

大于预设值的单元进行细化。

2 理论模型算例

设计如图3所示的二维模型，背景电阻率为100
Ω·m，共设置38个异常体，异常体均为截面为矩形的

四棱柱，低阻体电阻率为 10 Ω·m，高阻体电阻率为

1 000 Ω·m。其中，接近地表交替有 14个低阻和 14
个高阻异常体，异常体截面宽10 m、高30 m、上顶埋

深为20 m，相邻两个异常体间隔为100 m；稍深交替有

4个低阻与 3个高阻体，异常体截面宽 100 m、高 100
m、上顶埋深为100 m，相邻两个异常体间隔为400 m；

再向下，位于断面中部有1个低阻体，异常体截面宽

400 m、高200 m、上顶埋深为300 m；最深部有1个低

阻和1个高阻异常体，异常体截面宽500 m、高500 m，
上顶埋深为500 m，两个异常体间隔为600 m。

近地表异常体用于模拟AMT的静态效应，静态

效应严重干扰视电阻率，通常采用校正方法进行压

制［26-27］；为避免校正方法引起的数据误差，可通过其

他浅层方法进行补充［28-31］，进而开展综合解释和联

合反演以提高解释精度。

直流电阻率法采用二极装置，共布设电极 320
根，相邻电极距 10 m，最大极距 200 m，数据集点数

6 000个；AMT测点距40 m，共80个测点，测量频段

1~4 096 Hz，按2的指数共13个频点，将正演数据加

入3%随机噪声作为反演数据集。

图 4为正演得到的TM模式卡尼亚电阻率与相

位。二维条件下TM模式卡尼亚电阻率受静态效应

影响严重，断面图出现条带状异常，无法识别深部异

常体；静态效应对相位影响小，相较视电阻率断面图

可以分辨更多的异常体。

采用本文介绍的渐进反演算法，分别对DC、
AMT、DC与AMT数据进行渐进反演。反演过程对

图2 渐进网格反演流程

Fig.2 Flowchart of step by step inversion

图3 理论模型

Fig.3 Synthetic model

图4 理论模型TM模式正演结果

Fig.4 TM-mode synthetic data
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网格进行5次细化，反演结果如图5所示。

图 5a为直接反演DC数据所得断面，反演结果

没有得到深部异常体；近地表的28个异常体反演效

果较好，但受稍深的 7个异常体影响存在畸变。图

5b为AMT反演结果，从反演断面可以判断出几乎

所有异常体，但是很多异常相互联结无法分离；近地

表异常反演效果不理想，异常体位置有高、低阻体出

现，但反演所得电阻率值与真实值相差较大，说明模

拟设定的点距与频率条件下AMT对浅层不均匀体

有一定的反演能力。图5c为联合反演两个数据集的

反演结果，反演有效地给出了浅层与深部所有异常

的位置；相比于单独反演，近地表 28个异常体的电

阻率与空间位置均较单独反演更接近真实值；稍深

的 7个异常体形态与设定模型有一定的出入，但异

常体的位置与反演电阻率值均较单独反演精确；只

有联合反演可分辨断面中部独立的低阻异常体；深

部低阻异常的反演效果优于高阻，分析原因为在本

文所采用的模型设置下，低阻二度体相较高阻二度

体更易形成沿走向方向的电流场，有利于反演。

为进一步分析渐进反演过程，现对AMT反演进

行分析，反演过程网格变化如图6所示。表1给出了

各次反演网格单元数量、总单元数量，反演迭代开始

和结束时的数据均方根误差、模型误差值。图 7为
正则化因子、数据均方根误差（RMS）、模型误差变

化曲线。反演区单元数从836到1 932，逐渐增加，第

1、2次网格反演，RMS值快速下降，后面优化网格

图5 理论模型反演断面

Fig. 5 Sections of synthetic data inversion

图6 反演区网格变化

Fig.6 Mesh of inversion domain
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RMS值下降量逐渐减少，趋于稳定；反演过程中，初

始网格正则化因子出现增大现象，随后稳定下降，表

明渐进网格方法对正则化因子的初始依赖不大，可

以通过自动调整确保反演稳定进行；最后两重网格

数据误差下降不多，更多的是对模型进行优化；由于

地表的灵敏度较大，网格总体由上到下逐渐加密，从

图 6c~6f看，由电阻率分布引起的网格变化过程清

晰，体现了基于模型灵敏度的网格优化特点。

3 实测数据反演

采用本文的反演算法，对某沉积岩区的DC与

AMT勘探数据开展联合反演研究，并与单独反演DC
与AMT的结果进行对比分析。勘探剖面长度 3 500
m，其中直流电阻率法采用10 m电极距、温纳α装置测

量，最大供电极距900 m，共采集有效直流电阻率测点

7 474个；AMT采用 50 m点距，频率范围 1~9 600
Hz，共41个频点，共采集有效测深点70个。

反演结果如图 8所示，反演断面电阻率变化范

围 1~1 000 Ω·m，主体电阻率不高。DC反演断面，

测线前 600 m表现为中间高的三层结构，且近地表

存在不连续低阻；而600 m以后，出现连续层状低阻

体，其上部存在连续性较差的高阻，近地表出现不连

续低阻；考虑到所采用的工作装置最大供电极距为

900 m，勘探深度有限，300 m以下与初始模型电阻

率相差不大的区域应当达到了直流反演的最大深

表1 渐进反演反演次数、RMS与模型误差统计表

Tab.1 Iteration times, RMS, and model error of
AMT inversion

单元数

总数
21 598
23 264
252 68
27 764
29 434
31 434

反演区
7 863
9 498
11 481
13 930
15 547
17 932

反演

次数

3
6
9
12
15
15

均方根误差

开始
20. 7
12. 1
7. 1
5. 6
5. 2
4. 7

结束
14. 2
7. 6
5. 6
5. 0
4. 5
4. 1

模型误差

开始
0
32. 2
40. 6
48. 4
54. 8
69. 1

结束
134. 3
155. 5
110. 6
95. 1
114. 2
143. 1

图7 正则化因子、数据均方根误差、模型误差变化曲线

Fig.7 Curves of optimum multiplier, RMS, and stabilizer
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度。AMT反演断面，在测线起点端左下方出现了一

个中高阻体，并向浅部发展，在接近水平坐标 500 m
的位置接近地表；近地表 500~680 m之间出现近直

立低阻与高阻相伴异常；680 m后，电阻率性质与

DC反演断面分布形态相似，但AMT反演断面，低

阻的分布区明显比直流更大，这与直流的勘探深度

不足有关。相较DC与AMT单独反演断面，联合反

演得到了更为合理的底部高阻，高阻顶界面相比

AMT变化缓，与实质地质条件相符。100~600 m深

度出现了更精细的结构，分析原因为：①当极距增大

时直流温纳α装置本身更适合反演层状结构。②工

区浅部电阻率低，电磁法的趋肤深度小、垂向分辨率

高。③AMT本身的横向分辨率较高，所以联合反演

取得了理想的浅层识别能力；水平坐标 500~680 m
近直立低阻与高阻相伴异常形态更清晰；测线起点

浅部高阻体边界更为明显。

4 结论

为提高反演精度，本文开展了DC和AMT自适

应渐进联合反演研究。通过对反演方法的研究和模

型试算，取得以下几点认识：

（1）非结构化三角网格剖分适用于直流电阻率

与音频大地电磁两种空间采样与分辨率差别较大的

方法进行联合反演时对剖分的需求。

（2）基于模型灵敏度的渐进网格反演算法，减小

了正则化方法对稳定因子的依赖，提高了反演的稳

定性，同时减少了对正则化因子进行搜索的计算量。

（3）联合反演相较单一方法提高了反演模型的

分辨率，可实现AMT产生静态效应异常体的直接

反演。
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