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ПРЕДИСЛОВИЕ 
 

Учебное пособие соответствует программе курса 
″Геофизические методы исследований″ в части, относящейся к ме-
тодам гравиразведки, магниторазведки и электроразведки. По пер-
вым двум методам материал книги в значительной степени пере-
крывает содержание курса ″Гравимагниторазведка″. Основные раз-
делы учебного пособия могут служить справочным материалом для 
студентов, слушающих спецкурс ″Региональная геофизика″ в 7-м 
семестре. 

Внимание студентов акцентируется на общих закономерностях 
распределения геофизических полей (гравитационного, магнитного, 
электрического, электромагнитного) в связи с распределением соот-
ветствующих физических свойств горных пород. Раздел о физиче-
ских свойствах горных пород изложен в учебном пособии автора 
″Петрофизика″ (2002 г.). В предлагаемом издании рассмотрены 
принципы геофизических методов, в теоретическом описании кото-
рых используются представления теории поля. Это большинство 
геофизических методов, за исключением сейсмических (основанных 
на теории распространения упругих волн) и ядерно-геофизических 
(основанных на теории переноса излучения). По этим двум разде-
лам имеются учебные пособия (В. М. Куликов ″Сейсморазведка″ и 
М. А. Федорин ″Основы ядерной геофизики″). По другим разделам 
имеющиеся пособия устарели; обновление требуется и по причине 
исчерпания запасов тиража. 

Учебное пособие начинает глава ″Основы теории поля″, в кото-
рой изложены необходимые общие сведения о полях – потенциаль-
ных, векторных и основные соотношения теории, использующиеся 
в геофизических методах. 

Вторая глава также содержит общие для разных методов геофи-
зики основы теории преобразований Фурье и представление геофи-
зических полей рядами по сферическим функциям. В геофизике 
имеются глобальные задачи, связанные с выявлением региональных 
и глобальных закономерностей геофизических явлений. В грави-
метрии и геомагнетизме, кроме того, представление полей гармони-
ческими рядами служит для анализа составляющих полей разного 
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уровня региональности, в частности, для разделения гравитацион-
ного и магнитного полей Земли на нормальные и аномальные со-
ставляющие. 

Следующие две главы (III и IV) посвящены гравитационному и 
магнитному полям Земли. Они построены по единому плану. Рас-
сматриваются: 

– основы теории данного физического поля Земли; 
– закономерности его распределения в пространстве (особенно 

на земной поверхности); 
– закономерности вариаций поля во времени;  
– определение и способы вычисления аномалий;  
– методы измерения этих полей и принципы действия основных 

типов измерительной аппаратуры. 
В V главе ″Гравиразведка и магниторазведка″ с единых позиций 

рассматривается методика гравиметрических и магнитных съемок 
разных видов и масштабов, а также основные методы интерпрета-
ции геофизических аномалий при решении различных геологиче-
ских задач, в том числе с использованием данных, полученных дру-
гими методами. Эта глава изложена подробнее других, так как ее 
содержание предназначено не только студентам-геологам, изучаю-
щим курс ″Геофизические методы исследований″, но и студентам-
геофизикам в изучении курса ″Гравимагниторазведка″. 

Главы VI и VII посвящены электромагнитным полям и методам 
электроразведки. Этих методов очень много. А так как студентам-
геологам, которым, в основном, предназначена эта книга, самим не 
придется проводить полевые исследования, материал содержит 
только принципиальные положения, необходимые для понимания 
значения электромагнитных методов в решении разнообразных гео-
логических задач, для постановки исследований и оценки их геофи-
зических и геологических результатов. Поэтому редко используе-
мые методы электроразведки не рассматривались. 

В учебном пособии формулы, рисунки и таблицы пронумерованы 
раздельно в каждой главе. Ссылки из других глав даны по полному 
номеру, например (IV.7), а внутри главы – по внутреннему номеру. 

Список рекомендованной литературы включает основные учеб-
ники, учебные пособия и справочники по рассматриваемым в книге 
методам. 
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ГЛАВА I. ОСНОВЫ ТЕОРИИ ПОЛЯ 

Основные определения 

Полем принято называть физическую величину, если функция, 
описывающая ее распределение в пространстве, является непрерыв-
ной (дифференцируемой) почти везде – за исключением границ раз-
дела, на которых скачкообразно изменяются некоторые характери-
стики среды, порождающей поле.  

В геофизике многие величины можно описывать как поля. Это 
пространственные характеристики гравитации, геомагнетизма, 
электромагнетизма, температуры, течения вязкой жидкости и др.  

Поля могут быть скалярными и векторными. Иногда говорят о 
тензорных полях, как поле механических напряжений в твердой 
среде; здесь они не рассматриваются. 

В скалярном поле a(x, y, z) каждой точке пространства соответст-
вует число. При переходе от одной системы координат (x, y, z) к 
другой (x′, y′, z′) скалярная функция не меняется:  

 
a(x, y, z) = a(x′, y′, z′).                                 (I.1) 

В векторном поле А(x, y, z) в каждой точке определен вектор, ко-
торый характеризуется модулем и направлением. Вектор А(x, y, z) 
можно задать его проекциями ax, ay, az на координатные оси: 

 
А(x, y. z) = i ax +j ay +k az,             (I.2) 

где i, j, k – единичные векторы по осям координат (орты). Совокуп-
ность скалярных функций ax, ay, az в пространстве полностью опре-
деляет векторное поле в заданной системе координат.  

При изменении координатных осей на (x′, y′, z′) векторное поле 
преобразуется: 

                         ax′ = ax cos(x, x′) + ay cos(y, x′) + az cos(z, x′), 
 

ay′ = ax cos(x, y′) + ay cos(y, y′) + az cos(z, y′),        (I.3) 
 

                          az′ = ax cos(x, z′) + ay cos(y, z′) + az cos(z, z′).  
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Смысл этой процедуры состоит в проецировании компонент век-
тора А (ax, ay, az) на направления новых ортов. 

Формулы (1) и (3) являются соотношениями инвариантности для 
скалярного и векторного полей соответственно. Если для какого-то 
скаляра или вектора они не верны, то соответствующие величины не 
образуют полей. Например, проекция любой векторной функции на 
координатную ось, являясь скалярной величиной, не образует поля, 
так как условие (1) не выполняется. 

Многие физические поля можно описывать с помощью скаляр-
ных и векторных характеристик. Например, поле температуры – 
скалярное, а поле градиента температуры – векторное. Измеряемым 
характеристикам гравитационного и магнитного полей – векторным 
величинам (напряженности поля) можно поставить в соответствие 
гравитационный или магнитный потенциалы – скалярные поля. 
Кроме координат точки, поля могут зависеть от времени. Такие по-
ля называются переменными, в их изучении важно не только рас-
пределение поля в пространстве, но и его изменение во времени в 
конкретных точках.  

Элементом векторного поля А можно считать скалярное поле его 
модуля .222

zyx aaaA ++=  

Многие величины в пространственных координатах, если они 
принципиально разрывные, полями не являются, например, рельеф 
земной поверхности и границ тел и слоев в земной коре, простран-
ственное распределение физических свойств горных пород – приме-
ров можно приводить много. Но если распределение таких величин 
как-то сгладить, к ним можно применять соотношения теории поля. 

Такое определение поля предполагает, что для изучения любого 
поля можно использовать методы векторного анализа.  

В теории поля устанавливаются связи между величинами, харак-
теризующими поле с целью выявления его источников. В основе 
подхода – изучение поведения поля в малых элементах пространст-
ва. Используются методы решения уравнений в частных производ-
ных. Такой подход позволяет обнаруживать общие закономерности 
полей разной физической природы. 

Линия, в каждой точке которой вектор, описывающий поле, яв-
ляется касательным к ней, называется векторной линией. Пример – 
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линии тока векторного поля. В однородном поле векторные линии 
параллельны и эквидистантны. 

В теории поля большую роль играет радиус-вектор – отрезок 
прямой линии, соединяющий две точки и направленный от начала 
M к концу A. Он обычно обозначается R (или r). Если координаты 
точек M – (x0, y0, z0) и A – (x, y, z), то радиус-вектором точки А отно-
сительно М является  

       R = i (x – x0)+j (y – y0) +k (z – z0). 

Модуль ,)()()( 2
0

2
0

2
0 zzyyxxR −+−+−=  направление задает-

ся углами α, β, γ с направляющими косинусами:  

.cos;cos;cos 000

R
zz

R
yy

R
xx −

=
−

=
−

= γβα  

В теории поля встречаются функции радиус-вектора и их произ-
водные по координатам. Для f(R) производные по одноименным ко-
ординатам начала и конца различаются знаками: 

0

)()(
x

Rf
x
Rf ∂

−=
∂

∂ . Та-

кие же соотношения справедливы для других координат. 

Операции с векторами 

1. Умножение вектора a на скаляр с: d = c a; вектор d направлен 
по a, если с > 0, и противоположно a, если с < 0. 

2. Сумма произведений одноименных проекций двух векторов a 
и b называется скалярным произведением a·b этих векторов: 

 
a·b = ax bx + ay by + az bz.                              (I.4) 

Геометрический смысл скалярного произведения: 
 

a·b = a b cos θ,                                       (I.5) 

где θ – угол между векторами a и b; его обозначают θ = (a, b). 
Из определения (4) следует условие коммутативности скалярного 

произведения: a·b = b⋅a. Скалярное произведение векторов подчиня-
ется также распределительному закону: (a + b)⋅c= a⋅c + b⋅c. 

Векторы, которые параллельным переносом можно совместить с 
прямой, называются коллинеарными. 
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Любые два вектора параллельным переносом одного из них 
можно совместить в одной плоскости. Такие векторы называются 
компланарными.  

3. Векторным произведением a × b называется вектор с: 
 
с = a × b = i (ay bz – az by) + j (az bx – ax bz) + k (ax by – ay bx).    (I.6) 

Из этого равенства следует антикоммутативность векторного 
произведения: a × b = – b × a. Распределительный закон для вектор-
ного произведения имеет вид: (a + b) × c = a × с + b × с. 

Геометрический смысл векторного произведения поясним для 
случая, когда векторы a и b лежат в плоскости (x0y) так, что направ-
ление орта k (оси z) образует с векторами a и b систему пальцев 
правой руки – большого, указательного, среднего: a × b = k a b sin θ; 
θ = (a, b). Модуль вектора a × b равен площади параллелограмма, 
построенного на векторах a и b; направление вектора a × b нормаль-
но к плоскости этого параллелограмма по правилу правой руки. 
Другое обозначение векторного произведения – [a b] – использо-
ваться не будет, только при необходимости выделения векторного 
произведения скобками будут применяться квадратные скобки. 

Для ортов справедливы следующие соотношения:  
 

k = i × j;  j = k × i;  i = j × k. 

Форма векторного произведения запоминается с помощью запи-
си в виде определителя: 

                                                ⎪i    j    k| 
с = a × b = |ax  ay  az|                                          (I.7) 

 |bx  by  bz|. 

4. Смешанное произведение трех векторов с·[a × b] можно пред-
ставить определителем 

  |cx   cy  cz| 
с·[a × b] = |ax  ay  az|                                         (I.8) 

   |bx  by  bz|, 
Он раскрывается в виде: 
 
с·[a × b] = cx (ay bz – az by) + cy (az bx – ax bz) + cz (ax by – ay bx).   (I.9) 
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Из формулы (9) следует возможность циклической перестановки 
векторов в смешанном произведении без изменения его значения: 

 
с·[a × b] = b·[c × a] = a·[b × c].                      (I.10) 

5. Двойное векторное произведение с × [a × b] это вектор, кото-
рый лежит в плоскости векторов a и b; его можно представить в ви-
де линейной комбинации этих векторов с коэффициентами, равны-
ми скалярным произведениям вектора с на каждый из них:  

 
с × [a × b] = (с·b) a – (с·a) b.                        (I.11) 

В двойном векторном произведении (11) скалярный коэффици-
ент при среднем векторе a имеет знак плюс, а при крайнем векторе b 
знак минус. 

Определим понятие потока вектора. В векторном поле выберем 
площадку dS с нормалью n, малую настолько, что векторное поле на 
ней однородно. Элементарным потоком dN вектора P через площад-
ку dS n будет скалярная величина 

 
dN = P dS n = P⋅dS cos (P, n).                     (I.12) 

Угол (P, n) может быть меньше или больше π / 2, соответственно, 
поток будет положительным или отрицательным. Полный поток 
вектора P через поверхность S будет выражаться интегралом 

dSnPN
S

)( ⋅= ∫∫ .                                    (I.13) 

Важен случай замкнутой поверхности: 
dSnPN

S

)(∫∫ ⋅= .                                     (I.14) 

Поток вектора положителен, если положительный источник поля 
находится внутри области S. 

Векторные дифференциальные операторы 

Смысл векторных дифференциальных операторов поясним для 
декартовых координат. 

1. Скалярное поле U(x, y, z) имеет в каждой точке градиент 
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 (I.15) 

вектор, направленный по нормали к поверхности уровня U в сторо-
ну увеличения U. Значение градиента равно максимальному значе-

нию производной 
l

U
∂
∂ , а l − направление наибольшего возрастания 

U в окрестности данной точки. 
Формулу (15) можно рассматривать как произведение символи-

ческого вектора 
z

k
y

j
x

i
∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

=∇
rrr

 на скаляр U. 

2. Векторное поле R (R = i X + j Y + k Z), где X, Y, Z − составляю-
щие R по координатным осям, имеет дивергенцию: 

z
Z

y
Y

x
XRdivR

∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

=⋅∇≡ ;                         (I.16) 

скаляр, имеющий смысл расходимости поля U в данной точке; 
и ротор 

);()()(
y
X

x
Yk

x
Z

z
Xj

z
Y

y
ZiRrotR

∂
∂

−
∂
∂

+
∂
∂

−
∂
∂

+
∂
∂

−
∂
∂

=×∇≡
rrr     (I.17) 

вектор вихря векторного поля, характеризующий степень его закру-
ченности, изменчивости по направлениям. 

Оператор ∇ (″набла″) можно формально считать вектором, 
к которому применимы общие правила векторной алгебры: в фор-
мулах (15) он умножается на скаляр U, (16) – скалярное, (17) − век-
торное произведение векторов ∇ и R. 

Для дивергенции справедлива формула Остроградского: 

dSnRdVRdiv
SV

)( rrr
⋅= ∫∫ ,                                 (I.18) 

где )( nR rr
⋅  − проекция вектора R на направление нормали n к замк-

нутой поверхности S, ограничивающей объем V. 
Дивергенция (расходимость) векторного поля в любом объеме 

равна потоку вектора через замкнутую поверхность, ограничиваю-
щую этот объем. Эту формулу можно считать определением дивер-
генции (при V → 0). 
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Для ротора есть формула Стокса: 

ldRdSnRrot
LS

rvrr
⋅=⋅ ∫∫ )( .                           (I.19) 

Она показывает, что поток вихря векторного поля через произ-
вольную поверхность равен циркуляции этого векторного поля по 
замкнутому контуру, который ограничивает данную поверхность. 
Это может служить определением для ротора (в случае S → 0). 

Таким образом, каждому скалярному полю (U) может быть по-
ставлено в соответствие векторное поле (U), а векторному (R) − ска-
лярное (∇⋅R) и другое векторное поле (∇×R). 

Для любого скалярного поля U имеет место тождество 
 

∇×(∇ U) ≡ rot (grad U) ≡ 0.                           (I.20) 

Это легко показать в прямоугольных координатах из сравнения 
формул (17) и (2): подставив в (17) вместо X, Y и Z производные U 
по координатам, получим, что все составляющие ротора по этим 
координатам тождественно равны нулю. 

Для любого поля векторного поля P справедливо тождество: 
 

∇ [∇×P] ≡ div (rot P) ≡ 0.                            (I.21) 

Оно выводится из выражений (16) и (17). 
Еще одно тождество можно записать в двух формах: 
 
∇×[∇×P] ≡ ∇(∇ P) – ∇2 P или rot rot P ≡ grad div P – ∇2P,   (I.22) 

где ∇2 – векторный оператор Лапласа: 

2

2

2

2

2

2
2

z
Zk

y
Yj

x
XiP

∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

=∇
rrr

.                    (I.23) 

Тождество (22) используется для составления уравнений элек-
тромагнитных полей из фундаментальных уравнений Максвелла, 
чтобы полученные уравнения содержали по одной переменной поля 
в каждом уравнении. 
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Простые модели полей  

1. Потенциальное (безвихревое) поле удовлетворяет уравнению 
rot R = 0. Учитывая тождество (20), можно сказать, что это любое 
поле градиента: R = grad U. Указанные признаки потенциального 
поля – rot R = 0 и R = grad U являются эквивалентными, из одного 
признака следует другой. 

Условиям потенциальности удовлетворяют многие измеряемые 
в геофизике поля − гравитационное, геомагнитное, электростатиче-
ское, поле постоянного тока, тепловое. 

2. Соленоидальное (несжимаемое) поле − это поле вихря другого 
векторного поля: R = rot P; согласно тождеству (21) div R = 0. Ука-
занные признаки соленоидального поля: div R = 0 и R = rot P экви-
валентны. В соленоидальном поле поток вектора R через замкнутую 
поверхность S равен 

∫∫ (R⋅n) dS = Q = 0. (I.24) 

Случай Q > 0 означает наличие источника поля, в случае Q < 0 
говорят о существовании стока поля. Поля в окрестностях источни-
ков и стоков – не соленоидальные. 

3. Потенциальное несжимаемое поле удовлетворяет уравнени-
ям div R = 0 и rot R = 0; второе уравнение по тождеству (20) означа-
ет, что R = grad U, а из первого следует (по определению grad и div): 

 
div grad U ≡ ∇·∇ U = ∇2 U = 0.                      (I.25) 

Это уравнение Лапласа:  

.2

2

2

2

2

2
2

z
U

y
U

x
UU

∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

=∇                            (I.26) 

Функции, удовлетворяющие такому уравнению, называются гар-
моническими. К этому классу относятся многие геофизические 
функции вне областей, содержащих источники полей: гравитацион-
ный, магнитный и скалярный электрический потенциалы, тепловое 
поле и др. 



 
 

ГЛАВА II. ГАРМОНИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ ПОЛЕЙ 

Общие сведения 

Гармонический анализ как описание функций поля в виде суммы 
периодических слагаемых (гармоник) играет большую роль в раз-
ных разделах геофизики. Базисными функциями для такого пред-
ставления полей служат: на линии или плоскости интегралы Фурье, 
а на сферической поверхности – полиномы Лежандра.  

Гармонический анализ позволяет решать следующие задачи: 
1) преобразовывать поле, заданное в пространственных коорди-

натах, в спектр – функцию пространственной частоты (ω = 2π / L,    
L – длина волны конкретной гармоники); это позволяет хранить ин-
формацию в компактном виде в форме электронных таблиц; 

2) выделить в поле набор наиболее интенсивных гармоник, со-
ставляющих главную часть поля или нормальное поле; оставшаяся 
часть обычно представляет особый интерес, как аномальное поле; 

3) сравнивать для конкретного поля коэффициенты общих гар-
моник в рядах разной длины, полученных в разное время по разли-
чающимся объемам исходных данных о поле;  

4) анализировать поля, синтезированные из разных наборов гар-
моник, для содержательных суждений об их природе; 

5) сравнивать по соотношению геометрических сумм конкретных 
гармоник поля одного вида у разных объектов, например, планет 
Солнечной системы, что позволяет получить важную информацию 
о строении этих тел и природе разных гармоник поля; 

6) сравнивать по соотношению геометрических сумм конкретных 
гармоник различные поля одного и того же объекта (например, Зем-
ли, других планет, Луны) для получения сведений о физической 
природе этих полей. 

Для одномерных полей, например, профилей с данными грави-
метрии или магниторазведки (или двумерных – с аналогичными 
данными на плоскости), используется Фурье-анализ. Далее рассмат-
ривается одномерный вариант такого анализа, что не нарушает 
общности смысла коэффициентов Фурье. 

Глава II 
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Преобразование Фурье 

Соотношения 

;)()( dxexFS xiωω −
∞

∞−

⋅= ∫
                              (I.27) 

ωω
π

ω deSxF xi∫
∞

∞−

⋅= )(
2
1)(  

называются преобразованиями Фурье. Эти две формулы представ-
ляют прямое и обратное преобразования Фурье. Функция S(ω) про-
странственной или временной частоты ω называется Фурье-образом 
или частотным спектром функции F(x). Спектр характеризует соот-
ношение амплитуд бесконечного множества бесконечно малых си-
нусоидальных компонент, составляющих в сумме непериодический 
сигнал F(x). Операция преобразования Фурье математически запи-
сывается так: S(ω) = F{F(x)}, где F – символ прямого преобразова-
ния Фурье. 

Свойства спектра непериодической функции: 
1) спектр непрерывен; 
2) область допустимых значений аргумента: –∞ < ω < ∞; 
3) действительная часть спектра – четная функция частоты, 

мнимая часть спектра – нечетная функция, что позволяет использо-
вать одну половину спектра: 0 < ω < ∞. 

Прямое и обратное Фурье-преобразования непрерывной и интег-
рируемой функции двух переменных выражаются соотношениями:  

dydyeyxFvuS vyuxi )(),(),( +−
∞

∞−

∞

∞−
∫ ∫ ⋅= ;       (II.28) 

.),(
4

1),( )(
2 dudvevuSyxF vyuxi +

∞

∞−

∞

∞−
∫ ∫ ⋅=

π
                (II.29) 

Здесь x, y – координаты в плоскости объекта; u, v – пространст-
венные частоты – координаты в спектральной плоскости. Соотно-
шения (28) и (29) эквивалентны соотношениям (27) для одномерно-
го случая. Формулы для двумерного преобразования Фурье приме-
няются в анализе гравитационных и магнитных аномалий, опреде-
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ленных на земной поверхности, которая в первом приближении 
считается плоскостью. 

Преобразование Фурье обратимо и однозначно, то есть, зная Фу-
рье-образ, можно определить исходную функцию – оригинал. В со-
кращенной записи: F(x) = F–1{S(ω)}, где F–1 – символ обратного пре-
образования Фурье. Заметим, что функция имеет преобразование 
Фурье, если она однозначна и интегрируема, т.е.  

.|)(| ∞<∫
∞

∞−

dxxF  

Преобразование Фурье (в одномерном случае) имеет следующие 
важные свойства (табл. 1).  

Таблица 1 
Свойства преобразований Фурье 

Свойство Функция Фурье-образ 
Линейность a g(x) + b h(x) a G(ω) + b H(ω) 

Сдвиг h (x – x0) H(ω) exp(–i ω x0) 
Масштабирование (1 / |a|) h(x / a ) H(a ω) 
Теорема свертки g(x)*h(x) G(ω) H(ω) 

 
В этой таблице и дальше функции пространственной (или вре-

менной) переменной x обозначаются строчными буквами, а их Фу-
рье-образы – прописными. 

Еще одно важное свойство устанавливается теоремой Парсеваля 
для двух функций g(x) и h(x): 

ωωω dHGdxxhxg∫ ∫
∞

∞−

∞

∞−

= )()()(*)( .  (II.30) 

Если положить g(x) = h(x), то теорема Парсеваля сводится к тео-
реме для энергии 

ωω dHdxxh ∫∫
∞

∞−

∞

∞−

= 22 |)(||)(| .  (II.31) 

Выражение (31) – это формулировка закона сохранения энергии 
в двух областях: слева стоит полная энергия поля, поэтому функция 
E(ω) = |H(ω)|2 описывает распределение энергии по частоте для сиг-
нала h(x) и называется спектральной плотностью энергии. 
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С помощью выражений  
 

|H(ω)| = [Re2 H(ω) + Im2 H(ω)],  
(II.32) 

q(ω) = arctg [Im H(ω) / Re H(ω)] 
 

вычисляются амплитудный и фазовый спектры сигнала h(x). 

Сферические функции  

Большой геофизический интерес представляют поля, заданные 
в сферических координатах ρ, φ, λ (ρ – радиус, φ – широта, λ – долго-
та; вместо широты φ, отсчитываемой от экватора, часто используют 
полярное расстояние θ; cos θ = sin φ).  

Многие геофизические величины являются функциями обратного 

расстояния nr
1

 (n = 1, 2, 3, …), где r – расстояние от точки опреде-

ления поля до произвольной точки источника. Например, гравитаци-
онный потенциал точечной массы M равен 

r
MGV =  (G – гравитаци-

онная постоянная); магнитный потенциал диполя с моментом M ра-
вен 

20 r
MU μ=  (μ0 – магнитная постоянная).  

Функция 
r
1  в области, ограниченной сферической поверхностью, 

может быть выражена в виде: 

,
)(cos21

11
211

ρ
ργ

ρ
ρρ +−

=
r

                  (II.33) 

где ρ1 и ρ – радиусы текущей точки (в области масс) и точки опреде-
ления потенциала; γ – угол между ними. 

Функция 1 / r является производящей для полиномов Лежандра 
Pn(cos γ): 

)(cos)(1

)(cos21

11
0

1

211

γ
ρ
ρ

ρ
ρ
ργ

ρ
ρρ

n
n

n

P
r ∑

∞

=

=
+−

= .            (II.34) 
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Потенциал притяжения точечной массы принимает вид 

)(cos
0

1
1 γ

ρ
ρ

n
n

n

n

PGMV ∑
∞

=
+= .                         (II.35) 

В общих соотношениях используем переменную x: Pn(x). Они да-
ны без вывода. 

Для вычисления Pn(x) служит формула Родрига: 

.)1(
!2

1)( n

nn

nn x
x

n
xP

∂
−∂

=         (II.36) 

Рекуррентная формула позволяет вычислить полином степени 
(n+1), если известны значения полиномов степеней n и (n–1):  

 
)()()12()()1( 11 xnPxxPnxPn nnn −+ −+=+ .           (II.37) 

В представлении геофизических полей сферическими функциями 
используются присоединенные полиномы Лежандра, которые свя-
заны с полиномами Лежандра соотношением 

m
n

mm
m

n dx
xPd

xxP
)(

)1()( 22−= .     (II.38) 

Функция вида ρnY(θ, λ), заданная в объеме шара, называется ша-
ровой функцией. Она является гармонической, если функция Yn(θ, λ) 
– сферическая функция степени n вида  

 
)sincos)((cos),( λλθλθ mSmCPY nmnm

m
nn += .        (II.39) 

Эта функция определена на сфере единичного радиуса.  
Оператор Лапласа в сферических координатах имеет вид 

2

2

2
22
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1)(sin
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1)(

λθθ
θ

θθρ
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ρ ∂
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∂
∂

∂
∂

=∇ . 

Шаровая функция U(ρ, θ, λ) = f(ρ)·Yn(θ, λ) является гармонической 
и для нее можно записать уравнение Лапласа в сферических коор-
динатах 

.0}),(
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1

]),([sin
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∂
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ffY
      (II.40) 
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В уравнении (40) можно провести разделение переменных: раз-
делим обе части на f(ρ)·Yn(θ, λ), оставим в левой части слагаемое, 
зависящее от радиуса ρ, а вправо перенесем члены с угловыми ко-
ординатами. Теперь первое слагаемое с обратным знаком равно 
сумме других слагаемых, а поскольку две части такого равенства 
зависят от разных переменных, то они равны константе С, которая 
определяется из первого уравнения  

Cf
f

=
∂

∂
∂
∂ ])([

)(
1 2

ρ
ρρ

ρρ
.         (II.41) 

Решение этого уравнения: 
1

1)( ++= n
n BAf

ρ
ρρ . 

В исследованиях полей, обусловленных источниками внутри 
Земли, как гравитационный потенциал, важно первое слагаемое это-
го решения, а в изучении, например, внешнего магнитного поля ис-
пользуется второе слагаемое.  

Подставив f(ρ) = ρn в (41), получим: С = n(n+1). 
Уравнение для угловых переменных приобретает вид: 

.0),()1(),(
sin
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Сферическую функцию Yn(θ, λ) можно представить в виде линей-
ной комбинации одночленов Pn(θ)·Ln(λ); в таком виде и будем ис-
кать частное решение этого уравнения (для краткости аргументы 
Pn·и Ln опускаем): 

.0)1(
sin

)(sin
sin 2

2

2 =++
∂
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∂
∂

nn
nnnn LPnnLPPL

λθθ
θ

θθ
 

В этом уравнении тоже разделяются переменные, если его разде-
лить на .

sin2θ
nnLP  Чтобы сферический полином имел вид (39), обе час-

ти уравнения должны быть константами С1 = m2 (m – целое положи-
тельное число). Заменив sin2θ на 1 – cos2θ и обозначив cos θ = х, по-
лучаем основные уравнения для сферических полиномов: 
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Первое уравнение есть уравнение гармонических колебаний, его 
решение для любых действительных значений m имеет вид 

 
Ln(λ) = A cos mλ + B sin mλ. 

Из уравнения (42) получается формула Родрига (36), по которой 
вычисляются сферические функции.  

Заметим, что порядок производной m в формуле (38) не может 
быть больше степени n полинома Лежандра. Поэтому n и m называ-
ют степенью и порядком сферических функций.  

Приведем вид первых членов полиномов – для n = 0–3 (с обрат-
ной заменой x = cos θ); это полиномы Лежандра без верхнего индек-
са (m = 0) и присоединенные полиномы Лежандра с m > 0: 

 
P0(cos θ) = 1; 

P1(cos θ) = cos θ;       P1
1(cos θ) = sin θ; 

P2(cos θ)= (3cos2 θ – 1)/2; P2
1(cos θ) ;cos1cos3 2θθ −=  

P2
2(cos θ) = 3(1 – cos2 θ); 

P3(cos θ) = (5cos3 θ –3cos θ)/2;  

P3
1(cos θ) ;cos1)1cos5(

2
3 22 θθ −−=  

P3
2(cos θ) = 15cos θ (1 – cos2 θ); 

             P3
3(cos θ) ...)cos1(15 32θ−=  

Напомним, что вместо полярного расстояния θ часто использует-
ся широта φ и в значениях Pn вместо cos θ ставят sin φ. 

Отметим важные свойства полиномов Лежандра. 
1. Полиномы Лежандра являются функциями, ортогональными 

на интервале определения x –1 ≤ cos θ ≤ 1. Это значит: 

0cos)(cos)(cos
1

1

=∫
−

θθθ dPP kn  при k ≠ m.  
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Условие нормирования: .
12

2cos)](cos[ 2
1

1 +
=∫

− n
dPn θθ             (II.43) 

2. Присоединенные полиномы Лежандра – также ортогональные 
функции на интервале определения: 

0cos)(cos)(cos
1

1

=∫
−

θθθ dPP m
k

m
n  при k ≠ m.  

Условие нормирования: 

.
)!(
)!(

12
2cos)](cos[ 2

1

1 mn
mn

n
dPm

n −
+

+
=∫

−

θθ                    (II.44) 

Свойство ортогональности полиномов Лежандра имеет большое 
значение в том, что значения коэффициентов разложения полей 
по сферическим функциям не зависят от длины ряда (n). Поэтому 
можно сравнивать коэффициенты в рядах разной длины. Длина ряда 
зависит от объема входной информации. В настоящее время данных 
о гравитационном, магнитном, тепловом полях Земли довольно 
много. Свойство ортогональности позволяет выявлять изменения 
общих коэффициентов в разложениях полей разных лет в уверенно-
сти, что различия имеют естественную природу.  

Пусть функция f(θ, λ) разлагается в равномерно сходящийся ряд 

),,(),(
0
∑
∞

=

=
n

nYf λθλθ  

где Yn(θ, λ) определяется формулой (39).  
Форма этого ряда: 

)](cos)sincos()(cos[),(
0 1

0 θλλθλθ m
nnm

n

n

m
nmn PmSmCPAf ++= ∑ ∑

∞

= =

. 

Функции вида Pn
m(cos θ) cos mλ и Pn

m(cos θ) sin mλ называются 
сферическими гармониками. Очевидно, что при m = 0 первые имеют 
вид Pn(cos θ), а вторые равны нулю. 

Можно показать, что при интегрировании по поверхности сферы 
   ,

12
4)(cos2

+
=∫ n

dSP
S

n
πθ   

a при n ≠ m 
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.
)!(
)!(

12
2]sin),([]cos),([ 22

mn
mn

n
dSmSdSmC

S
nm

S
nm −

+
+

==∫∫
πλλθλλθ  

Коэффициенты равны: 

∫ ∫
+

=
π π

λθθθλθ
π 0

2

0
0 ;sin)(cos),(

4
12 ddPfnA m

n
 

π2
12

)!(
)!( +

+
−

=
n

mn
mnCnm ∫ ∫

π π

λθθθλλθ
0

2

0

;sin)(coscos),( ddPmf n
 

π2
12

)!(
)!( +

+
−

=
n

mn
mnSnm ∫ ∫

π π

λθθθλλθ
0

2

0

.sin)(cossin),( ddPmf n
 

Здесь коэффициенты приведены в полностью нормированной 
форме. В настоящее время почти все представления геофизических 
полей рядами по сферическим функциям даются в этой форме. Не-
которое время назад в геомагнетизме использовалась нормировка 
А. Шмидта, и небольшая часть специалистов продолжают ее ис-
пользовать. Нормировка Шмидта отличается от полной нормировки 
отсутствием первого сомножителя перед интегралами в приведен-
ных выше формулах для коэффициентов.  

В формулах для потенциала притяжения (35), магнитного потен-
циала и др. фигурирует Pn(cos γ), где γ – угол, образованный радиус-
вектором точки определения поля относительно оси вращения. 
В формулах представления полей рядами по сферическим полино-
мам используются координаты θ, λ; в них γ ввести трудно. 

Далее мы будем обозначать координаты точек определения поля 
(ρ, θ, λ), а координаты внутренних точек источников поля (ρ1, θ1, λ1). 
В описании полей этих источников по ним ведется интегрирование.  

Чтобы исключить из описания полей типа формулы (35) 
Pn(cos γ), применим теорему сложения полиномов Лежандра: 

)cos()(cos)(cos
)!(
)!(2)(cos)(cos)(cos 11

1
1 λλθθθθγ −

+
−

+= ∑
=

m
n

m
n

n

m
nnn PP

mn
mnPPP , 

где cos γ = cos θ cos θ1 + sin θ sin θ1 cos (λ – λ1).       (II.44) 
После подстановки Pn(cos γ) в формулу (35) и интегрирования по 

объему Земли, мы можем вынести за знак интегрирования все чле-
ны с переменными, которыми являются координаты точек опреде-
ления поля. Получим ряд в интересующей нас форме (см. ниже – 
в разделах о гравитационном и магнитном полях). 

 
 

ГЛАВА III. ГРАВИТАЦИОННОЕ ПОЛЕ  

Сила тяжести и ее потенциал 

Главным объектом этого раздела является гравитационное поле 
Земли. В некоторых аспектах представляет интерес сравнение ха-
рактеристик полей Земли, Луны, других планет земной группы. Для 
удобства изложение ведется применительно к Земле, но это не на-
рушает общность обсуждаемых положений. 

Силой тяжести называется сила, с которой тело притягивается 
к Земле. Для краткости (хотя и не строго) силой тяжести часто на-
зывают гравитационное ускорение, складывающееся из ускорения 
притяжения по закону Ньютона и центробежного ускорения, вы-
званного вращением Земли. 

Закон Ньютона описывает притяжение двух масс m1 и m2, разде-
ленных расстоянием r:  

1 2
2

m mF G
r

= . 

Обозначим массу притягивающей точки через m. Отнесем F 
к единичной массе притягиваемой точки (m2 = 1). Получим напря-
женность поля, имеющую размерность ускорения, 

2

mg G
r

= . 

Сила и ускорение являются векторными величинами. Векторную 
форму закона Ньютона получим, считая r радиус-вектором притяги-
ваемой точки P относительно точки М. Так как сила притяжения 
направлена от P к M противоположно r;  

2

m rg G
r r

= −
r

.                           (III.1) 

В законе Ньютона и всюду далее G − гравитационная постоян-
ная, G = 6,673·10−11 м3/кг·с2. 

В дальнейшем используется следующее соглашение о знаках. 
Для положительной точечной массы считаем положительными гра-
витационные эффекты: в распределении потенциала V, ускорения 
силы тяжести g и ее вертикальных производных Vzz, Vzzz (для этих 
производных − значения в эпицентре массы). Это согласуется с вы-
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бором положительного направления вниз вертикальной оси декар-
товой системы координат. 

Еще одно соглашение − обозначения координат. В единой систе-
ме (x, y, z) координаты точек определения элементов поля обозна-
чим как (x, y, z), а притягивающих точек – как (ξ, η, ζ). 

Модуль r радиус-вектора r в этих обозначениях: 

,)()()( 222 ςηξ −+−+−= zyxr   (III.2) 
направляющие косинусы 

    ;),cos(
r

xxr ξ−
=  

    ;),cos(
r

yyr η−
=        (III.3)

    .),cos(
r

zzr ς−
=  

Проекции g на оси  ;3r
xGmg x

ξ−
=  

    ;3r
yGmg y

η−
=        (III.4) 

    .3r
zGmg z

ς−
=  

Легко убедиться, что gx, gy, gz − это взятые с обратным знаком ча-
стные производные по координатам одной функции, называемой 
потенциалом притяжения 

        
r

GmW = .        (III.5) 

         ;3r
xGm

x
W ξ−

−=
∂
∂  

         ;3r
yGm

y
W η−

−=
∂
∂        (III.6) 

         .3r
zGm

z
W ς−

−=
∂
∂  

Потенциал имеет смысл работы поля по перемещению положи-
тельной единичной массы из бесконечности в данную точку. 

Пока речь шла о точечных массах. Земля и все геологические те-
ла являются объемными. Гравитационное поле аддитивно: притя-
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жение любой совокупности точечных масс равно сумме отдельных 
эффектов или интегралу − в случае непрерывного распределения 
масс с плотностью σ (ξ, η, ζ). 

Потенциал притяжения Землей любой внешней точки равен 

  .),,(),,( ∫∫ ==
vv r

dvG
r

dmGzyxW ςηξσ       (III.7) 

Потенциал притяжения имеет следующие свойства: 
а) потенциал W и его производные есть однозначные, непрерыв-

ные и конечные функции координат вне притягивающих масс; 
б) W − функция, регулярная на бесконечности: 
  lim W = 0, причем lim r W = G M ; 
                        r→∞                          r→∞ 
в) в любой точке вне масс выполняется уравнение Лапласа 

  ,02

2

2

2

2

2

=
∂
∂

+
∂
∂

+
∂
∂

=Δ
z
W

y
W

x
WW      (III.8) 

тогда как в области, занятой массами c плотностью σ(ξ, η, ζ), в лю-
бой точке M(ξ, η, ζ) справедливо уравнение Пуассона 

 
∆W = – 4π σ(ξ, η, ζ).              (III.9) 

Вне притягивающих масс потенциал притяжения и его производ-
ные являются гармоническими функциями; для их исследования 
можно использовать аппарат теории аналитических функций. 

Гравитационное поле Земли слагается из притяжения масс 
и центробежного ускорения из-за ее вращения вокруг оси (рис. 1). 

 
Рис. III.1. Притяжение и центробежное 
ускорение на поверхности Земли 

 
Притяжение g направлено к цен-

тру масс Земли, при сферической 
симметрии – ее геометрическому 
центру. Центробежное ускорение 
относительно оси вращения выра-
жается формулой 

P′ = ω2 ro. (III.10) 
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Оно направлено перпендикулярно оси вращения. В (10) ω − угловая 
частота суточного вращения, а ro – расстояние точки определения 
поля от оси вращения. В системе координат (x, y, z) с началом в цен-

тре Земли и осью z по оси вращения .22
0 yxr +=  

Ускорение уменьшается на величину P, равную проекции P′ на 
вертикаль: P = P′cos φ; φ − широта. Так как ro = R cos φ, R − радиус 
Земли, получаем 

            P = ω2 R cos2φ.                (III.11) 

В картезианских координатах (начало в центре массы Земли, x, 
y − в плоскости экватора, z − по оси вращения) центробежное уско-
рение и его составляющие по координатам имеют вид 

;222 yxP +=ω   Px = ω2 x;  Py = ω2 y;  Pz = 0. 
Можно ввести понятие центробежного потенциала Ω(x,y,z), част-

ные производные которого равны составляющим центробежного 
ускорения: 

∂ Ω /∂ x = ω2 x;  ∂ Ω /∂ y = ω2 y; ∂ Ω /∂ z = 0.      (III.12) 

Очевидно, что  Ω = ω2 .22 yx +       (III.13) 
Полная величина ускорения силы тяжести есть векторная сумма 

ускорения притяжения и центробежного ускорения (обозначим 
здесь первое как f; дальше мы вернемся к обозначению ускорения 
притяжения и ускорения силы тяжести одной буквой g; из контекста 
всегда понятно, о чем речь): g = f + p или для модуля 

.)()( 222
zyyxx fpfpfg ++++=      (III.14) 

Потенциалы W и Ω аддитивны, потенциал силы тяжести равен 
V = W + Ω и 

  ).(
2
1(),,( 222 yx

r
dvzyxV

v

++),,= ∫ ωςηξσ       (III.15) 

Свойства потенциала силы тяжести V отличаются от свойств по-
тенциала притяжения W: 

а) V остается однозначной и непрерывной функцией координат 
притягиваемой точки; 

б) V не является регулярным на бесконечности: при r→∞ V → ∞; 
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в) V удовлетворяет уравнениям Пуассона с различными правыми 
частями:  

− вне масс    ∆V = ω2,  
(III.16) 

− в области масс   ∆V = ω2 − 4π σ(ξ, η, ζ). 
Вклад центробежного ускорения ухудшает аналитические свой-

ства потенциала силы тяжести и его производных в сравнении с по-
тенциалом притяжения; V − не гармоническая функция. 

При разделении гравитационного поля на нормальную и ано-
мальную части мы включаем в первую центробежное ускорение, 
чтобы аномальное поле (притяжение) можно было интерпретиро-
вать как гармоническую функцию. 

Так как потенциал V − однозначная и непрерывная функция ко-
ординат, можно ввести понятие поверхностей уровня, т. е. поверх-
ностей с постоянными значениями потенциала: V = const. Прираще-
ние потенциала по произвольному направлению l (от одной поверх-
ности с V = C1 к другой с V = C2 = C1 + ∆V) равно 

      .z
z
Vy

y
Vx

x
VV Δ

∂
∂

+Δ
∂
∂

+Δ
∂
∂

=Δ  

Так как ∆x= ∆l cos (l, x); ∆y = ∆l cos (l, y); ∆z = ∆l cos (l, z), а со-
ставляющие силы тяжести gx = ∂V/∂x; gy = ∂V/∂y; gz = ∂V/∂z, получа-
ем ∆V = g cos (l, g) ∆l или ∆V / ∆l = gl. 

Если cos (l, g) = 0 (направление l перпендикулярно силе тяжести), 
∆V = 0 и V = const. Это значит, что в точках эквипотенциальной по-
верхности сила тяжести направлена по нормали к этой поверхности. 
Значение потенциала V = Ci определяет положение поверхности 
уровня. На Земле поверхность уровня реального потенциала назы-
вается геоидом. Обычно используется геоид, константа для которо-
го выбрана так, чтобы он совпадал с невозмущенной поверхностью 
океанов. От него ведется отсчет высот земной поверхности. Заме-
тим, что определение положения этой поверхности на континентах 
является непростой геодезической задачей. 

Расстояние между поверхностями уровня по нормали к ним рав-
но ∆n = ∆V / g, что соответствует определению g как градиента по-
тенциала. Сила тяжести направлена в сторону увеличения значений 
потенциала: g = grad V. 
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Гравитационное поле как поле градиента скалярной функции яв-
ляется потенциальным, безвихревым (rot g = 0) и, кроме того, соле-
ноидальным вне притягивающих масс (div g = 0). 

Кроме ускорения силы тяжести g, являющегося первой произ-
водной потенциала, используются вторые и третьи производные: 

− горизонтальные градиенты силы тяжести Vxz, Vyz, 
− вертикальные первый и второй градиенты Vzz, Vzzz, 
− градиенты кривизны поверхности уровня Vxy, Vyy − Vxx = V∆. 
Размерности этих величин:  
[Vz = g] = м/с2; чаще используются менее крупные единицы: мил-

лигал (1 мГл = 10−5 м/с2) и микрогал (I мкГл = 10−8 м/с2); гал (Гл) − 
единица, равная 1 см/с2, названа по имени Галилея;  

[Vxz] = c−2; это единица измерения всех вторых производных по-
тенциала; чаще используют Этвеш (Э), единицу, названную в честь 
венгерского ученого Л. Этвеша: 1 Э = 10-9 с−2; кроме того, применя-
ются единицы: 1 мГл/м = 10−4 Э и 1 мГл/км = 10 Э. 

[Vzzz] = м−1c−2; используется также единица 1 мГл/км2. 

Нормальное гравитационное поле 

Для того чтобы аномалии силы тяжести можно было интерпре-
тировать как следствие плотностных неоднородностей в Земле, 
нормальное гравитационное поле должно включать: 

а) влияние масс Земли с плотностью, зависящей только от радиу-
са, σ (r); 

б) эффект сжатия Земли; 
в) вклад центробежного ускорения. 
Последние два эффекта обусловлены вращением Земли: центро-

бежное ускорение – непосредственно, а сжатие – как результат при-
способления фигуры Земли к длительному вращению. В этом про-
цессе вещество Земли ведет себя как вязкая жидкость. Равновесная 
фигура Земли соответствует фигуре вращения жидкой планеты. 

Разделить гравитационное поле − потенциал V(ρ, φ, λ) или уско-
рение силы тяжести g(ρ, φ, λ) на компоненты, нормальные на эллип-
соиде вращения − V0(φ) или γ(φ), и аномальные − T(ρ, φ, λ) или 
g(ρ, φ, λ) можно двумя путями. 

1. Задать нормальную плотностную модель Земли, ориентировку 
оси и угловую скорость ее вращения и решить прямую задачу для 
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потенциала силы тяжести. В этом подходе важна теорема Стокса: 
гравитационное поле на поверхности уровня определяется ее фор-
мой, а также массой и угловой скоростью вращения планеты и не 
зависит от распределения плотности по радиусу. 

2. Выделить в реальном гравитационном поле его главную часть 
с простыми закономерностями изменения на земной поверхности. 
Это достигается гармоническим анализом гравитационного поля, 
выделением в нем главных гармоник (имеющих наибольшую ам-
плитуду, резко отличающуюся от амплитуд гармоник более высокой 
степени и порядка). 

Поскольку построение плотностной модели Земли является 
сложной задачей, предпочтительным оказался второй способ.  

Он предполагает использование процедуры разложения гравита-
ционного потенциала в ряд по сферическим функциям − полиномам 
Лежандра.  

Потенциал притяжения в точке P(ρ, φ, λ) равен 

dv
r

GW
v
∫=

),,(),,( λϕρσλϕρ      (III.17) 

Пусть элемент массы dm = σ(ρ, φ, λ) dv расположен в точке 
М(ρ1, φ1, λ1). Необходимо представить в виде ряда величину 1 / r. 
Эта гармоническая функция является фундаментальным решением 
уравнения Лапласа. Базисные функции также должны быть гармо-
ническими. Этими свойствами обладают полиномы Лежандра. 

Согласно (рис. 2) 
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2
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2 −+=
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     (III.18) 

Рис. III.2. Определение r1  
в координатах (ρ, φ, λ) 
 
Функция (18) служит произ-

водящей функцией для полино-
мов Лежандра: 
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Для cos γ справедлива теоре-
ма сложения 
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cos γ = sin φ sin φ1 + cos φ cos φ1 cos (λ − λ1). (III.20) 

Pn (cos γ) − полином Лежандра степени n; n − целое положитель-
ное число. Для Pn (cos γ) известна теорема сложения 
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Подставив (21) в (19), а результат − в (17), получим 
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где σ = σ (ρ1, φ1, λ1) − распределение плотности; Pn
m (sin φ) − присое-

диненные полиномы Лежандра степени n и порядка m. Обратите 
внимание: перед интегралами в (22) стоят множители с координата-
ми точки Р, в которой определяется поле, а под интегралами − с ко-
ординатами притягивающих масс. Эти интегралы, называемые по-
стоянными Стокса, зависят не от координат точек измерения поля, 
а только от распределения масс в Земле. 

Их обозначения: 
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В дальнейшем индекс 1 у координат, по которым ведется интег-
рирование, опустим.  

В формуле для (22) слагаемые с Cnm и Snm иногда объединяют, так 
как они мало различаются: Cnm соответствует cos mλ1, а Snm − sin mλ1. 
В формулах (23) постоянные Стокса являются безразмерными: здесь 
М − масса Земли, R − ее средний радиус. Множители перед интегра-
лами являются нормирующими, их вид соответствует полной нор-
мировке. 

Общий вид разложения потенциала притяжения в ряд с исполь-
зованием коэффициунтов Стокса: 
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На рис. 3 показано положение на сфере нулевых линий полино-
мов Лежандра различных степени n и порядка m вместе с распреде-
лением знаков сферических функций трех типов: 

а) зональных (m = 0); 
б) секториальных (m = n); 
в) тессеральных (0 < m < n). 

Рис. III.3. Нули и знаки 
сферических гармоник: 
зональных (а), секториаль-
ных (б), тессеральных 
(в, г,) 
 
С увеличением n увели-
чивается число нулей-
параллелей, а с ростом 
m возрастает число ну-
лей-меридианов. Нули 
тессеральных гармоник 
перераспределяются как 
на рис. 3 (в, г).  

 
Ряд для потенциала силы тяжести получим добавлением к выра-

жению (24) потенциала центробежного ускорения  
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)],(sin1[
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2
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ϕρωϕρω P−==Ω      (III.25) 

который, как видим, содержит полином Лежандра второй степени. 
Путем специального выбора начала и осей координат можно ис-

ключить часть первых членов в разложении (24). В явном виде: 
 
1) n = 0:  P0(sin φ) = 1; (R / ρ)0 = 1; ∫

v

σ dv = M ; как следует 

из формулы (24), J0 = 1. Это безразмерная масса. 
 
2) n = 1: P1(sin φ) = sin φ; P1

1(sin φ) = cos φ; следовательно, 

dv
MR

J
v

⋅⋅⋅= ∫ σϕρ sin1
1

. Учитывая, что ρ sin φ = ζ, имеем: 
R

J 0
1

ς
= . 

Это безразмерная вертикальная (по оси вращения) картезианская 
координата центра масс Земли. Секториальные коэффициенты C1

1 
и S1

1 дают координаты центра масс в плоскости экватора: 
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Если начало сферических координат помещено в центре масс 
Земли (ξ0 = η0 = ζ0 = 0) , то J1 = C1

1 = S1
1 = 0, т. е. слагаемые с n = 1 

в разложении (30) пропадают. 
 
3) n = 2: P2(sin φ) = (3sin2 φ − 1)/2; P2

1(sin φ) = 3sin φ cos φ; 

                                   P2
2(sin φ) = 3cos2 φ. 

Подставляя эти величины в (23), после преобразований (они не 
приводятся) получаем: 
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Здесь A, B, C – главные моменты инерции Земли относительно 
осей картезианской системы координат x, y, z; D, Е, F − главные 
произведения инерции относительно тех же осей. Вспомним, что 
моменты инерции − конструкции вида C = ∫(ξ2 + η2) σ dv, а произве-
дения инерции − вида F = ∫ ξ η dv; A и B аналогичны C; D и E анало-
гичны F с очевидной заменой координат. Если ось z направлена 
по оси вращения (точнее, по оси главного момента инерции), обра-
щаются в нули произведения инерции D и Е, т. е. С2

1 = S2
1 = 0. Для 

тела вращения F = 0 и A = B, т. е. S2
2 = 0 и C2

2 = 0; в разложении ос-
тается только слагаемое, которое определяется разностью моментов 
инерции C и A: 

.22 MR
ACJ −

=    (III.27) 

Изучение структуры гравитационного поля Земли путем сравне-
ния амплитуд гармоник (с разными значениями степени n и порядка 
m) показало, что нормальная модель Земли вполне удовлетвори-
тельно представима эллипсоидом вращения. Отклонения от него 
в экваториальном сечении (трехосность) не больше других отклоне-
ний геоида от эллипсоида вращения. 

Итак, потенциал силы тяжести Земли, состоящий из потенциала 
притяжения (24), потенциала центробежного ускорения (25), с уче-
том смысла коэффициента J2, имеет вид 
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Первое слагаемое после раскрытия квадратных скобок представ-
ляет собой потенциал шара с массой М, равной массе Земли, в точке 
с текущим радиусом ρ. Второй член обусловлен сжатием Земли, 
а последний − центробежным ускорением. Учитывая (25), вторую 
гармонику потенциала силы тяжести представим в виде: 
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Эта величина, как видим, изменяется с широтой; она является 
единственной (в моделях эллипсоида вращения) переменной со-
ставляющей нормального гравитационного поля Земли. 
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Третье слагаемое в квадратных скобках в (24) (с двойной сум-
мой) − это аномальный потенциал Т: 
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Для описания центробежной составляющей нормального потен-
циала вводится константа q, представляющая собой отношение цен-
тробежного ускорения к значению силы тяжести на экваторе: 

,
32

GM
Rq ω

=      (III.31) 

где R − средний экваториальный радиус Земли. 
Нормальный потенциал Vo с этим обозначением равен 
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Для потенциала Vo можно определить поверхность уровня ρ(φ), 
на которой потенциал постоянен, Vo = const. Эту константу (C) зада-
дим в наиболее простой форме как значение потенциала (32) в точке 
на экваторе (φ = 0), в которой реальный радиус ρ и средний эквато-
риальный радиус R равны между собой и экваториальной полуоси 
эллипсоида а:  ρ = R = a. Из (32) при этих условиях получаем 

)
2

1( 2 qJ
a

GMC +
+=        (III.33) 

Приравняв (32) и (33), получим выражение ρ / a через отношение 
величины в квадратных скобках в (32) к величине в скобках в (33). 
Оно довольно сложно; упрощение достигается за счет разложения 
в ряд по малому параметру (J2 / 2 + q / 2). Это малая величина, так 
как по данным измерений J2 = 1,08264·10−3,  q = 3,4614·10−3. 

Если удерживаются члены с малыми первого порядка, получаем 
формулу Клеро 

).sin
2

31()( 22 ϕϕρ qJa +
−=    (III.34) 

Это эллипсоид вращения со сжатием α: ,
2

3 2 qJ
a

ca +
=

−
=α  где 

a и с − экваториальная и полярная полуоси эллипсоида. В модели 
″Стандартная Земля-1974″ α = 1/298,256 = 3,3528·10−3. С учетом ма-
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лой величины второго порядка (квадрата сжатия α) уравнение эл-
липсоида (34) преобразуется к виду 

).2sin
8
5sin1()( 222 ϕαϕαϕρ +−= a         (III.35) 

В модели ″Стандартная Земля-1974″ формула (35) имеет числен-
ное выражение (в метрах) 

 
ρ(φ) = 6378139,0 (1 − 0,0033528 sin2φ + 0,000007 sin22φ). 

Нормальные значения гравитационного ускорения можно полу-
чить из выражения (32) дифференцированием потенциала по норма-
ли к уровенной поверхности: g = dV / dn, представив, поскольку 
нормаль не входит в уравнение (32), эту производную в форме 

ρ
ρ

ρ d
dV
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d

d
dVg 00 ≅⋅= ,         (III.36) 

так как dρ/dn = cos(ρ, n) изменяется мало − от 0 (при φ = 0 и φ = π/2) 
до 6·10−6 (при φ = π/4). 

Нормальную формулу первого приближения получим, подставив 
в производную (36) потенциала (32) выражение для уровенной по-
верхности в виде (34) 
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Это теорема Клеро для нормального гравитационного ускорения 
без учета слагаемых с α2, α q и меньше. Величина 
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2
31(2 α        (III.38) 

− экваториальное значение нормального ускорения силы тяжести. 
Более точная формула для γ, как и (35) для ρ, учитывает малые 

величины второго порядка: 
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Модель нормального поля γ(φ) WGS-84-EGM-96 (World Geodetic 
System-1984-Earth Gravity Model-1996) для α = 1/298,25722: 

 
γ(φ) = 978032,53(1 + 0,0052576 sin2 φ − 0,0000058 sin2 2φ). (III.40) 



Гравитационное поле 

 35

Разность полярного и экваториального  значений нормального 
ускорения силы тяжести gp − ge = 5,2 Гл, в том числе за счет измене-
ния радиуса 6,2 Гл, эффект центробежного ускорения 3,5 Гл, а эф-
фект перераспределения масс вследствие сжатия −4,5 Гл. Сжатие 
имеет вклады противоположных знаков, их сумма 1,7 Гл – вдвое 
меньше влияния центробежного ускорения. 

Коэффициенты нормальных формул силы тяжести типа (40) 
с появлением новых данных регулярно пересматривались. С 1884 г. 
предложено более 20 таких формул; из них отметим: 

− формулу Гельмерта (1901−1909 гг.) для α = 1/298,2: 
 
γ(φ) = 978030 (1 + 0,005302 sin2φ − 0,000007 sin22φ),  (III.41) 

− формулу Кассини (Международную 1930 г.) для α = 1/297: 
 
γ(φ) = 978049 (1 + 0,0052884 sin2φ − 0,0000059 sin22φ).    (III.42) 

− формулу ″Стандартная Земля, 1974″ для α = 1/298,256: 
 
γ(φ) = 978032,53(1 + 0,0053269 sin2 φ − 0,0000059 sin2 2φ). (III.43) 

и, разумеется, используемую в настоящее время формулу (40). 
Следует заметить, что в формуле Кассини ge на 16,5 и 19 мГл 

больше, чем в других формулах. Это было связано с появившейся 
в 20-х гг. и выявленной в 1964 г. ошибкой в результатах измерений 
g в исходном пункте мировой гравиметрической сети Потсдаме 
(Германия), составлявшей 14 мГл. 

Другие коэффициенты в формулах (40–43) различны из-за вели-
чины сжатия. В СССР до перехода на формулу 1974 г. использова-
лась формула Гельмерта (1901−1909 гг.); ее отличие от (40) очень 
невелико. Переход на новую систему не потребовал пересчета ранее 
составленных гравиметрических карт, но в других странах, исполь-
зовавших формулу Кассини 1930 г., эту работу надо было проделать 
не только из-за различия ge, что было несложно, но и в связи с раз-
ными значениями α. 

 
Нормальные значения вторых производных гравитационного 

потенциала необходимо знать при их измерениях гравитационными 
вариометрами (Vxz, Vyz, Vxy, V∆ = Vyy − Vxx) и градиентометрами (Vxz, 
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Vyz, Vzz) и для вычисления аномалий силы тяжести и полного гори-
зонтального градиента силы тяжести G. Эта величина определяется 
путем измерения или вычисления Vxz и Vyz и характеризуется моду-
лем G и направлением β: 

;22
yzxz VVG +=   .

xz

yz

V
V

arctg=β  (III.44) 

Для горизонтальных производных требуется вполне определен-
ный выбор координатных осей: x − на географический север, y − на 
восток, z − вертикально вниз. В этом случае нормальные значения 
вторых производных равны (вывод отпускаем): 

 
Vxy0= 0;  Vyz0= 0; (Vyy0 − Vxx0) = 5,1(1 + cos 2φ);  Vxz0 = 8,1 sin 2φ; 

Vzz0 = 3085,5 (1 + 0,0007 cos 2φ). 

Это величины в этвешах (Э). При вычислении аномалий силы 
тяжести нормальный вертикальный градиент определяется без ши-
ротной поправки 

Vzz0 = 2γ0 / R = 0,3086 мГл/м,   (III.45) 

где R − радиус эквивалентной сферы Земли; γ0 − нормальное грави-
тационное ускорение на поверхности эллипсоида. 

При измерениях на море (на дне или подводной лодке), в сква-
жинах и шахтах нужно учитывать изменение силы тяжести с глуби-
ной в среде с плотностью σ. На глубине Н нормальное значение ус-
корения равно 

γ (H) = γ0 + (2γ0 / R − 4π G σ) H.       III.46) 

Величина 4π G σ H называется поправкой Прея. 
 
Притяжение тел простой формы 

Для вычисления поправок требуется иметь формулы, по которым 
можно вычислить гравитационные эффекты некоторых тел простой 
формы: шара, сферического и плоского слоев. Эти формулы даны 
без вывода. 

1. Шар; радиус R, плотность σ = const, масса М = (4/3) π σ R3: 
а) во внутренних точках (r ≤ R) 
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б) во внешних точках (r ≥ R) 

;
r

GMV =        ;2r
GMVz =        .2

3r
GMVzz =                (III.48) 

2. Сферический слой; толщина H << R, σ = const, M = 4π σ H R2: 
а) во внутренних точках (r ≤ R − H) 

V = 4π G σ H R;         Vz = 0;          Vzz = 0 ;                 (III.49) 

б) во внешних точках (r ≥ R) 

;
r

GMV =        ;2r
GMVz =        ;2

3r
GMVzz =               (III.50) 

3. Плоский слой; σ = const; H − толщина; z − расстояние до слоя: 
 

V = 2π G σ H z;    Vz = 2π G σ H;      Vzz = 0.                 (III.51) 

На рис. 4 показаны кри-
вые V, Vz и Vzz для первых 
двух моделей. 

 
Рис. III.4. Кривые V, Vz, Vzz 
для шара (1) и сферического 
слоя (2) 

 
Потенциал V непреры-

вен для любого тела; для 
однородного шара при r = 
R значения V по форму-
лам (47) и (48) равны (V = 
G M / R). Потенциал сфе-
рического слоя во внут-
ренних точках (r ≥ R) не меняется, а все его производные равны ну-
лю, сферический слой внутреннюю точку не притягивает. При r = R 
значения V по формулам (49) и (50) равны V = G M / R и не отлича-
ются от значений потенциала однородного (в общем случае – сфе-
рически симметричного по распределению плотности) шара. 
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Гравитационные аномалии 

Гравитационными аномалиями ∆g называются отклонения ре-
ального гравитационного поля g от его модели γ, принятой в качест-
ве нормального поля: ∆g = g − γ. Однако g и γ относятся к разным 
точкам. Обычно g измеряется на поверхности Земли (иногда в тол-
ще воды, на дне, в скважинах, в шахтах, над земной поверхностью). 
Во всех случаях g относится к точке наблюдения. Значения γ опре-
делены на поверхности сфероида (эллипсоида вращения с малым 
сжатием). Разность высот между ними определяется высотой точки 
наблюдения над геоидом (уровнем моря) h и высотой геоида над 
сфероидом ζ. 

Из-за большого вертикального градиента силы тяжести это раз-
личие высот существенно во всех приложениях гравиметрии. Появ-
ляется необходимость приведения g и γ в одну точку: или g к по-
верхности сфероида, или γ в точку измерения g.  

Концепция аномалий требует исключения масс, которые не яв-
ляются объектами изучения. Нас интересуют плотностные неодно-
родности в Земле. Некоторые из них, связанные с рельефом земной 
поверхности, такими объектами не являются. Их влияние нужно 
исключить вместе с нормальным полем. Конструирование масс, 
подлежащих исключению, называется регуляризацией нормальной 
модели Земли. Обе процедуры − приведение и регуляризация – ре-
шают редукционную проблему. Система поправок для получения 
аномалий данного вида называется редукцией силы тяжести. 

Редукционная проблема возникла в геодезической гравиметрии. 
Это нашло отражение в трактовке смысла редукций в учебной и 
справочной литературе по гравиразведке, хотя геодезические и гео-
логические требования к гравитационным аномалиям различны. 

Перед гравиметрией в геодезии стоит задача определения фигу-
ры Земли: сжатия α, высот геоида ζ. Сжатие оценивается по величи-
не J2. Высоты геоида определяются отношением аномального по-
тенциала Т к нормальной силе тяжести γ − формулой Брунса 

    
γ

ς T
= .                                          (III.52) 

Однако по этой формуле нельзя вычислить ζ, так как Т не изме-
ряется. Конструктивной является формула Стокса 
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,)(),(
4

1 dsSg
R S

∫ Δ= ϕλϕ
γπ

ς    (III.53) 

где ∆g − аномалии силы тяжести, S(φ) − тригонометрическая функ-
ция Стокса. Интегрирование ведется по всей поверхности Земли S. 

Источник гравитационных аномалий ∆g и высот геоида − плот-
ностные неоднородности в Земле. Но неоднородности с размерами 
(длиной волны) менее 200 км для геодезии являются, в сущности, 
помехами, тогда как в геологии они − объекты изучения. Поэтому 
не удивительно различие геодезических и геологических требова-
ний к редукциям и аномалиям. 

Геодезические требования к аномалиям − для их использования 
в интеграле Стокса (53) сводятся к тому, чтобы: 

1) аномалии были заданы на геоиде; 
2) вне геоида не было притягивающих масс; 
3) редукция не изменяла массу Земли; 
4) аномалии можно было интерполировать. 
Первые три требования принципиальны, четвертое имеет техни-

ческий характер, поскольку измерения дискретны и обычно с боль-
шими расстояниями между пунктами. 

Влияние разной высоты точек измерения силы тяжести устраня-
ется поправкой Фая за высоту ″в свободном воздухе″ ∆Фg = Vzz ∆z, 
где Vzz − средний вертикальный градиент в интервале ∆z между точ-
ками измерений. При ∆z > 0 ∆Фg < 0, если поправка вводится 
в нормальное поле γ. 

Для определения высот используются методы нивелирования, 
или они снимаются с топографических карт. Тогда это высоты отно-
сительно геоида. Если же используются GPS-измерения, то получа-
ются высоты относительно сфероида. 

Реальное значение градиента обычно неизвестно, во всяком слу-
чае, до обработки результатов гравиметрической съемки. Можно 
использовать нормальные значения для модели сфероида: 

)2cos1(2 0
0 ϕαγ

+=
R

Vzz ,   (III.54) 

где α − сжатие сфероида, φ − широта; или для модели шара: 

R
Vzz

0
0

2γ
= = 0,3086 мГл/м.   (III.55) 
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Аномалии силы тяжести, вычисленные с учетом поправки 
за высоту без учета масс рельефа, называются аномалиями Фая: 

.2)0,,(),,(),,( 0
0 h

R
yxhyxghyxgФ

γγ +−=Δ     (III.56) 

Аномалии относятся к точкам измерения на высоте h над гео-
идом, который сам имеет высоту ζ относительно сфероида. По-
скольку высота геоида изменяется в пределах от −80 до 105 м, а ха-
рактерные длины волн геоида измеряются тысячами километров, 
влияние высот геоида в геологических приложениях гравиметрии 
незначительно, поправка Брунса (2γ0 / R) ζ обычно не учитывается, 
поскольку длинноволновые составляющие все равно приходится 
исключать как региональный фон.  

Аномалии Фая (56) не удовлетворяют приведенным выше геоде-
зическим требованиям:  

− они определены не на геоиде;  
− вне геоида есть притягивающие массы;  
− аномалии плохо интерполируются из-за влияния рельефа.  
Эти несоответствия устраяются, если пренебречь влиянием ло-

кальных плотностных неоднородностей в земной коре. Измеренные 
величины g формально приводятся на геоид поправкой за высоту 
(2γ0 / R) h, учитывающей лишь нормальный вертикальный градиент.  

В гравиразведке эта трактовка является неподходящей из-за воз-
никающей неопределенности в положении аномальных масс по глу-
бине (рис. 5).  

 
Рис. III.5. Неопределенность 
положения аномальной массы 
М, если аномалии считать при-
веденными к уровню моря  
 

По отношению к каждой 
точке на геоиде аномальные 
массы кажущимся образом 
опускаются на свою вели-
чину hi (h1 и h2 на рис. 5). 

Влияние масс рельефа 
земной поверхности с хо-
рошей точностью представ-
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ляет сумма ∆gпс + ∆gрф, где первое слагаемое − притяжение плоского 
слоя толщиной h, равной высоте рельефа в пункте измерения: ∆gпс = 
2π G σ0 h , σ0 − нормальная (средняя или стандартная) плотность по-
род промежуточного слоя между геоидом и точкой измерения; вто-
рое слагаемое – поправка за рельеф, учитывающая влияние масс 
выше уровня точки измерения или недостатка реальных масс по от-
ношению к модели промежуточного слоя. Если в аномалии Фая вве-
сти поправки за рельеф (где необходимо):  

,2 0
0 рфgh

R
gg Δ++−=Δ

γγ      (III.57) 

останется неучтенным эффект плоского промежуточного слоя. Но 
его величина не зависит от расстояния между слоем и точкой опре-
деления g, поэтому слой толщиной h и плотностью σ0 можно скон-
денсировать на геоиде в бесконечно тонкий слой с поверхностной 
плотностью μ0 = σ0 h. Тогда его влияние можно не исключать из из-
меренных значений g, поскольку масс вне геоида формально нет. 
Такая трактовка используется в геодезической гравиметрии, для 
геологических задач в ней нет необходимости. 

Аномалии Фая плохо интерполируются из-за влияния рельефа; 
в этом смысле более важна часть эффекта, которую описывает фор-
мула плоского слоя. Поэтому аномалии Фая имеют корреляцию 
с локальным рельефом:  

∆gФ = A + B (h − hср).      (III.58) 

Здесь А − влияние геологических неоднородностей, оно не затраги-
вается поправками; В − коэффициент, близкий к 2π G σ0; hср − высо-
ты рельефа, осредненные по площади более 103 км2 (т. е. в радиусе 
более 60 км).  

Как видно из формулы (58), аномалии Фая коррелируются с ло-
кальными формами рельефа, региональный рельеф на аномалии 
влияния не оказывает (рис. 6).  

Этот факт объясняется гравитационным эффектом масс литосфе-
ры, создающих изостатическую компенсацию рельефа земной по-
верхности, о чем разговор пойдет позже. А пока отметим, что выра-
жение (58) позволяет интерполировать аномалии Фая посредством 
их исправления (временно, для интерполяции) поправкой за проме-
жуточный слой. 
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Рис. III.6. Корреляция аномалий Фая и Буге с рельефом: а) – аномалии; 
б) – рельеф: реальный (плошная кривая) и осредненный (пунктир) 

 
Таким образом, устраняются препятствия для использования 

аномалий Фая в виде (57) в интеграле Стокса.  
В геологических задачах, где объектами являются плотностные 

неоднородности, в том числе локальные, аномалии Фая непригодны. 
Причина − корреляция аномалий с локальным рельефом. 

Геологические требования к аномалиям силы тяжести не такие 
жесткие, как геодезические. Изложить их удобно по той же схеме. 

1. Неважно, на какой поверхности заданы аномалии, геоид здесь 
не имеет преимущества. Желательно, чтобы эта поверхность была 
простой и гладкой, но если это не так, при интерпретации аномалий 
возможен пересчет аномалий со сложной на простую поверхность. 

2. Неважно, есть ли массы над геоидом; многие реальные массы 
действительно расположены выше геоида. Исключить нужно эф-
фект тех масс, которые не являются объектами изучения, если о них 
есть достаточно полная и точная информация. Массы, образованные 
рельефом земной поверхности, относятся к этой категории. 

3. Требуется сохранение не массы Земли (в процедуре редуциро-
вания), а интересующих нас аномальных масс и положения их цен-
тров. Отсюда следует неприемлемость приведения аномалий к гео-
иду, в какой бы форме это ни выражалось. 

4. Интерполируемость аномалий в геологических задачах имеет 
даже большее значение, чем в геодезии.  
Это значит, что не важны первые два геодезических требования 

к аномалиям. Но есть дополнительное требование – сопоставимости 
аномалий по данным измерений в разных условиях (поверхность, 
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дно моря и др.) Аномалии должны быть функцией лишь горизон-
тальных координат. 

Поэтому для геологических целей удобны аномалии, которые 
не содержат влияния рельефа и хорошо интерполируются. 

Устранить влияние масс рельефа можно двумя путями. 
1. Решением прямой задачи для реального рельефа в каждой точ-

ке измерения g получить величину полной топографической по-
правки для всей Земли. Эта задача громоздкая, трудоемкая, но тео-
ретически ясная. Результатом введения такой поправки к аномалиям 
Фая являются полные топографические аномалии 

gh
R

gg TT Δ++−=Δ 0
0

2γγ .     (III.59) 

Они в геологических целях в настоящее время не используются 
из-за трудоемкости вычисления. 

2. Аппроксимацией эффекта топографических масс влиянием 
плоского слоя ∆gпс с поправкой за рельеф ∆gрф: 

 
∆Тgпс = ∆gпс + ∆gрф.    (III.60) 

Вычисления в этом случае сильно упрощаются; ∆gпс = 2π G σ0 h, 
а ∆gрф можно учитывать лишь в ближней окрестности пункта на-
блюдения, как правило, не далее 30 км; часто этой поправкой пре-
небрегают по причине ее малости по сравнению с нормативной по-
грешностью съемки. 

Аномалии Буге вычисляются следующим образом: 
 

∆gБ = g − γ0 +(2γ0 / R) h − 2π G σ0 h + ∆gрф.   (III.61) 

Аномалии Буге не отвечают геодезическим требованиям, так как 
поправка ∆gпс = 2π G σ0 h в каждой точке изменяет массу Земли 
на свою величину; в гравитационном эффекте это эквивалентно уст-
ранению в каждой точке сферического слоя толщиной h / 2 и плот-
ностью σ0, т. е. с массой 2π R2 h σ0. 

Геологическим требованиям аномалии Буге вполне удовлетво-
ряют, если исключить региональный фон (об этом – дальше), и по-
тому эти аномалии широко используются в гравиразведке. 

Модель нормальной Земли для аномалий Буге включает топо-
графические массы (в том числе дна океанов), гравитационный эф-
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фект которых вычисляется в точках наблюдений. Аномалии Буге 
относятся к пунктам измерения g. Источниками аномалий Буге яв-
ляются плотностные неоднородности в Земле, за исключением 
рельефа ее поверхности. 

Единственная неопределенность связана с величиной нормаль-
ной плотности в объеме Земли, ограниченном геоидом. Так как по-
лю γ (φ) удовлетворяет любое сферически-симметричное распреде-
ление плотности σ (r). Если оно соответствует массе Земли, то без 
добавочных ограничений нельзя определить плотностную модель, 
в которую встраиваются интересующие нас аномальные массы. 

Аномалии Буге, как показывает их распределение на земной по-
верхности, обнаруживают тесную корреляцию с региональным (ос-
редненным) рельефом. Уравнение регрессии: 

 
                        ∆gБ = A − B hср,     (III.62) 

где А, В имеют тот же смысл, что и в уравнении регрессии (58) для 
аномалий Фая, A ≈ 0; B ≈ 2π G σ0; hср − средние высоты − при осред-
нении рельефа в области с характерным размером порядка 100 км. 

Отчетлива отрицательная корреляция аномалий Буге с осреднен-
ным рельефом в горных областях, где ∆gБ < 0, до −500 мГл 
в районах высокогорий, и на океанах, где ∆gБ > 0, до 500 мГл. 

В аномалиях Фая не исключено влияние рельефа, а получаем 
близкое в среднем аномальное поле для континентов и океанов; 
в аномалиях Буге исключен эффект топографических масс, в ре-
зультате аномалии по знаку и величине в среднем близки к вводи-
мой поправке ∆gпс, как будто эта поправка излишняя, а массы рель-
ефа почти не влияют на гравитационное поле. 

На самом деле это связано с изостатической компенсацией масс 
рельефа глубинными плотностными неоднородностями другого 
знака в земной коре и под ней. 

Явление изостазии известно с середины XVIII в. после исследо-
ваний М. Босковича и П. Буге в Южной Америке, сэра Эвереста, 
Дж. Эри и Дж. Пратта в Индии, обнаруживших недостаток масс под 
массивами Анд и Гималаев. Были предложены две гипотезы о зако-
номерностях распределения компенсационных масс (рис. 7).  

1. Гипотеза Пратта. Легкие массы литосферы находятся 
на континентах с высокими горами, океаническая литосфера более 
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плотная. Массы компенсации распределены равномерно по глубине 
до постоянного по всей Земле уровня − глубины компенсации Т; 
плотность компенсационных масс (рис. 7, а) 

T
hi

i
0σσ −=Δ ,    (III.63) 

где σ0 −плотность пород в слое от геоида до земной поверхности. 
 

Рис. III.7. Модели изостазии: 
а) – Пратта, б) – Эри 

 
2. Гипотеза Эри 

(рис. 7, б). Блоки земной 
коры с постоянной плот-
ностью σк погружены 
в мантию на глубину ΔHi, 
пропорциональную высо-

те рельефа hi. Массы компенсации образованы структурой нижней 
границы коры НМ: 
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где σм и σк − плотность подкорового слоя (мантии) и средняя плот-
ность земной коры соответственно. 

В этих моделях изостазия предполагается полной, локальной 
(каждый элемент рельефа уравновешивается независимо от его раз-
меров массами, расположенными под ним). Есть вариант Венинг-
Мейнеса гипотезы Эри, учитывающий региональность изостазии, 
ввиду нереальности компенсации сколь угодно малых масс рельефа.  

Столь различные распределения компенсационных масс не мог-
ли не вызвать вопросов: какая из моделей соответствует реальной 
структуре земной коры; какие тектонические процессы могли обра-
зовать ту или другую равновесную структуру земной коры. Дискус-
сии были бурными; в их ходе были предложены методы изучения 
изостазии, имеющие значение и в настоящее время, когда тектони-
ческое значение изостатических гипотез Пратта, Эри и др. понима-
ется иначе: как регулирующая роль гравитационных сил в геологи-
ческих процессах. 
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Но эти модели сохранили значение для вычисления изостатиче-
ских аномалий силы тяжести как модели распределения компенса-
ционных масс, гравитационный эффект которых учитывается изо-
статической поправкой (за компенсацию − ∆кg). 

Изостатические аномалии силы тяжести вычисляются по схеме 
 

∆gИ = g − γ0 +(2γ0 / R) h − ∆тg + ∆gк.  (III.65) 

В формуле (65) топографическая и компенсационная поправки 
даны в общем виде. Величину ∆тg принято вычислять как полную 
топографическую поправку по всей Земле. В удаленных зонах 
(свыше 2° или 220 км) от пунктов измерений поправки ∆тg и ∆gк 
вычисляются совместно. Имеются разные схемы изостатического 
редуцирования силы тяжести: 

1. Схема Пратта−Хейфорда основана на модели Пратта, формуле 
(77), а процедура вычислений и структура палеток предложены 
Дж. Хейфордом; параметром схемы является Т – глубина компенса-
ции. В разных районах и в разное время изостатические аномалии 
по этой схеме вычислялись с Т от 60 до 120 км, чаще с Т ≈ 100 км. 

2. Схема Эри−Хейсканена базируется на модели Эри (78); пара-
метры этой схемы − Нм0 = 30−50 км и (σм − σк) = 0,2–0,6 г/см3 при 
средних (обычно используемых) значениях 40 км и 0,4 г/см3. 

3. Схема Венинг-Мейнеса с разными радиусами региональности 
− от 50 до 200 км и с параметрами модели Эри. 

Особое место занимает схема вычисления изостатических анома-
лий де Грааф-Хантера. Как показывает анализ аномалий, вычислен-
ных по схемам Пратта−Хейфорда, Эри−Хейсканена, они оказыва-
ются численно близкими при соответствующем выборе параметров. 
Объяснение этому дал Т. Цубои: между параметрами Т и НМ0 имеет-
ся соотношение Т = 2 НМ0. 

Увеличение радиуса региональности по Венинг-Мейнесу дает 
тот же эффект, что увеличение Т или НМ0 в моделях Пратта или Эри. 

Малые формы рельефа с характерными размерами менее 50 км 
независимо не уравновешиваются. Высоты крупных форм рельефа 
много меньше их горизонтальных размеров, а это условие приме-
нимости формулы плоского слоя ∆gпс = 2π G σ H. Здесь нет зависи-
мости от расстояния до слоя. Компенсационные массы в большей 
мере, чем рельеф, удовлетворяют условиям этой формулы из-за 
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удаленности от поверхности измерений (их глубина, соответствен-
но, под океанами и континентами 10−30 и 30−70 км). Поэтому ра-
венство (с разными знаками) топографических и компенсационных 
масс предполагает близость к такому же равенству их гравитацион-
ных эффектов. 

По изостатическим аномалиям нельзя установить, какая из моде-
лей распределения компенсационных масс (Пратта, Эри и их ком-
бинация, предложенная Хейсканеном) реализуется в конкретном 
регионе. Поэтому невозможно и корректировать модели масс 
по результатам интерпретации изостатических аномалий. 

Эту задачу решают на основе комплексной интерпретации дан-
ных глубинных сейсмических зондирований и гравитационных 
аномалий Буге (или аномалий Гленни, в которых учтено влияние 
компенсационных масс за пределами зоны в 2°). 

Если модели компенсационных масс нужны только для вычисле-
ния их гравитационных эффектов − изостатических поправок, мож-
но построить изостатическую модель непосредственно в виде гра-
витационных эффектов компенсационных масс, используя формулу 
плоского слоя, что и реализовано в схеме де Грааф-Хантера: 

 
∆gГ-Х = g − γ0 +(2γ0 / R) h − 2π G σ0 h + ∆gрф + 2π G σ0 hср,  (III.66) 

где hср − средняя высота рельефа, та же, что и в формулах (58), (62) 
уравнений регрессии для аномалий Фая и Буге. Формулу (66) можно 
переписать так: 

 
∆gГ-Х = g − γ0 +(2γ0 / R) h − 2π G σ0 (h – hср) + ∆gрф, 

откуда видно, что в этих аномалиях устранена корреляция с локаль-
ным рельефом, как в аномалиях Фая, и с осреденным рельефом, как 
в аномалиях Буге. Дальше мы увидим, что это свойство аномалий 
де Грааф-Хантера приравнивает их к изостатическим аномалиям. 

Простота вычисления аномалий де Грааф-Хантера позволяет ши-
роко использовать их в геологических задачах не только в изучении 
изостазии. Как аномалии, не содержащие регионального эффекта 
новейших структур, они удобны при тектоническом районировании 
крупных территорий, включающих районы с разным уровнем рель-
ефа, геологического картирования гранитных массивов. 
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Особые случаи вычисления аномалий 

Особенности вычисления аномалий силы тяжести на море, в воз-
духе, в буровых скважинах связаны с тем, что поправка за высоту 
всегда приводит нормальное поле в точку измерения (не обязатель-
но на земной поверхности), а поправка Буге исключает влияние ре-
альных масс рельефа вне зависимости от положения прибора отно-
сительно земной поверхности. При измерениях силы тяжести в при-
тягивающей среде (в толще воды, на дне, в скважинах, шахтах) при-
тяжение слоя над точкой измерения уменьшает силу тяжести. 
В этих условиях существенно требование сопоставимости анома-
лий, полученных при различных положениях точек измерения отно-
сительно земной или водной поверхности. Это достигается введени-
ем поправки Прея (46). 

Рассмотрим типичные ситуации, когда аномалии вычисляются 
в точках, не совпадающих с поверхностью суши (рис. 8). 

 
Рис. III.8. Особые случаи вычисления аномалий 

 
1. Измерения на корабле: уровень океана – геоид, высота точки 

измерения h = 0: 
∆gФ = g − γ0;  

(III.67) 
∆gБ = g − γ0 +2π G (σ0 − σв) H;  

здесь поправка Буге призвана "заменить" воду с плотностью σв сло-
ем пород с плотностью σ0, что необходимо при интерпретации ано-
малий Буге континентальных и океанических областей в общих мо-
делях среды. 

2. Измерения на глубине Нл (на подводной лодке) в океане: 
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∆gФ = g − γ0 − (2γ0 / R) Нл +4π G σв Hл; 
(III.68) 

∆gБ = g − γ0 − (2γ0 / R) Нл +4π G σв Hл +2π G (σ0 − σв) H. 

Поправка Прея 4π G σв Hл вводится в аномалии Фая и входит 
в аномалии Буге; поправка Буге одинакова в формулах (67) и (68). 

3. Измерения на дне (глубина H): 
 

∆gФ = g − γ0 − (2γ0 / R) Н +4π G σв H; 
(III.69) 

∆gБ = g − γ0 − (2γ0 / R) Н +2π G (σ0 + σв) H+ ∆gрф; 

здесь поправка 2π G (σ0 + σв) H − сумма поправок Прея и Буге. По-
следнее слагаемое в ∆gБ − поправка за рельеф, вычисляемая так же, 
как на суше, только эффективная плотность здесь (σ0 − σв). 

4. Измерения на подставке высотой hп над мелким морем, уро-
вень которого над геоидом hм: 

 
∆gФ = g − γ0 +(2γ0 / R) (hм + hп); 

(III.70) 
∆gБ = ∆gФ + 2π G (σ0 − σв) H. 

Этот случай показывает, что в поправки Фая и Буге входят раз-
ные высоты и глубина моря. В аномалиях Буге (70) не расписаны 
слагаемые аномалий Фая.  

5. Измерения в скважине на глубине Н в точке с высотой устья 
скважины h: 

∆gФ = g − γ0 + (2γ0 / R) (h − H); 
(III.71) 

∆gБ = ∆gФ − 2π G σ0 (h − 2H). 

Величина − 2π G σ0 (h − 2H) есть сумма поправок Буге и Прея. 
6. Измерения на летательном аппарате на высоте Н над Землей: 
 

∆gФ = g − γ0 + (2γ0 / R) (h + H); 
(III. 72) 

∆gБ = ∆gФ − 2π G σ0 h. 
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В случае измерений на летательном аппарате над морем вид 
формул аналогичен формулам (70), где hп будет означать высоту 
полета над уровнем моря. 

 
Геологический смысл аномалий в разных редукциях 

Различие аномалий в редукциях Фая, Буге и изостатической 
в приведенных выше формулах соотносится с разным их геологиче-
ским смыслом: совокупностью гравитационных эффектов масс раз-
ной природы и расположения в литосфере. Это можно показать 
на простой двумерной модели литосферы с периодической нагруз-
кой рельефа ρ(x) и геологических неоднородностей μ(x). Им соответ-
ствуют массы компенсации ρк(x) и μк(x) на одинаковой средней глу-
бине Н. Эта модель подробнее рассмотрена в работе автора [Лады-
нин, 2006, с. 44–47]. Она позволяет выяснить смысл величин, по ко-
торым оценивается тип и степень нарушений изостазии (коэффици-
ентов локальной недокомпенсации θ1 и региональной перегрузки θ2).  

Корреляция гравитационных аномалий описывается уравнениями 
регрессии 

ΔgФ = A + B [h(x) − τ hср(x)]; 

ΔgБ = A − τ B hср(x);   (III.73) 

Δgи = A + (1 − τ) B hср(x). 

Здесь А = 2π G μo exp(−iωx) [1 − exp(−ωH)] − эффект геологических 
неоднородностей и соответствующих им масс компенсации; 
В = 2πGσo; h(х) − рельеф; hср(х) − осредненный рельеф с весом H / (x2 
+ H2), спектр Фурье которого Ф(k) = exp (−kH) равен множителю 
в амплитуды гравитационных эффектов компенсационных масс 
в этой модели; τ = ρк / ρ – коэффициент компенсации топографиче-
ских масс. 

Если нет корреляции с рельефом плотностных неоднородностей 
μг (длины волн L и l не кратны между собой), а массы рельефа пол-
ностью уравновешены (τ = 1), имеем уравнения регрессии 

 
             ΔgФ = A + B [h(x) − hср(x)];  ΔgБ = A − B hср(x);  

   Δgи = A.     (III.74) 
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Здесь нет корреляции изостатических аномалий с осредненным 
рельефом, что имеет место в формуле (73) для Δgи. Отрицательная 
корреляция аномалий Буге с hср(x) объясняется влиянием компенса-
ционных масс. Почти повсеместная (кроме горных областей) бли-
зость к нулю аномалий Фая и корреляция их с локальным рельефом 
(h − hср) свидетельствует о близости влияния компенсационных масс 
и гравитационного эффекта рельефа (с обратным знаком). А это воз-
можно при условии, что в обоих случаях точно работает формула 
притяжения плоского слоя Δg = 2π G σ0 h. 

Когда имеется недостаток компенсационных масс, τ = ρк / ρ < 1, 
отмечается положительная корреляция Δgи с hср(x). В противном 
случае отрицательная корреляция свидетельствуео об избытке масс 
компенсации. 

При оценке типа и степени отклонения литосферы конкретного 
района от изостазии удобно вычислять:  

1) величину θ1 = 1 − τ, коэффициент локальной недокомпенсации;  
2) коэффициент региональной перегрузки θ2 = Δgиср / В hср, отно-

шение средних значений изостатических аномалий Δgиср (за вычетом 
зональных эффектов, обусловленных плотностной неоднородностью 
мантии) к среднему значению поправок за компенсацию В hср.  

Вид корреляции аномалий с осредненным рельефом определяет 
возможность использования в качестве изостатических довольно 
просто вычисляемых аномалий де Грааф-Хантера: 

 
ΔgГХ = ΔgФ − 2π G σ0 h + 2π G σ0 hср = ΔgФ − 2π G σ0 (h − hср).  (III.75) 

Первая форма правой части показывает одинаковый способ вы-
числения топографической и компенсационной поправок, а вторая – 
исключение в аномалиях ΔgГХ имеющейся в аномалиях Фая корре-
ляции с локальным рельефом. 

Если равновесие нарушено, изостатические аномалии обнаружи-
вают корреляцию с осредненным рельефом, зависящую от типа 
и степени нарушения изостазии. Введем коэффициент компенсации 
τ = ρк / ρ. Уравнения регрессии принимают вид: 

 
ΔgФ = A + Bτ [h(x) − hср(x)];  ΔgБ = A − Bτ hср(x); (III.76) 

Δgи = A + B(1 − τ) [h(x) − hср(x)]. 

Глава III 

 52

При недостатке компенсационных масс (недокомпенсации), τ < 1, 
корреляция изостатических аномалий с осредненным рельефом hср 
положительна, при избытке компенсационных масс (перекомпенса-
ции), τ > 1, изостатические аномалии имеют отрицательную корре-
ляцию с осредненным рельефом. 

Зональные аномалии определяются по опубликованным картам, 
полученным по спутниковым наблюдениям, или путем глубокого 
(в радиусе порядка 200 км) осреднения изостатических аномалий. 

Ясно, что в отсутствии рельефа аномалии всех видов равны. При 
h(x) = h0 = const аномалии Буге отличаются от аномалий Фая и изо-
статических на постоянную величину − 2π G σ0 h0, а между анома-
лиями Фая и изостатическими нет различий. Поэтому проблема вы-
бора вида аномалий важна только в областях со сложным рельефом, 
в горах и в переходных зонах от континентов к океанам. Этот выбор 
− использовать аномалии Буге или изостатические – определяется 
геологической задачей. 

Вариации гравитационного поля во времени 

Изменения гравитационного поля во времени по своей природе 
и пространственно-временным характеристикам четко подразделя-
ются на два класса. 

1. Периодические приливные вариации гравитационного поля 
на Земле из-за ее вращения в поле притяжения Луны и Солнца, из-
меняющегося при их перемещениях относительно Земли. 

2. Вековые вариации гравитационного поля разной природы: 
вследствие геодинамических процессов в недрах Земли, движений 
литосферы, землетрясений, извержений вулканов, карстовых 
и оползневых явлений, изменений  уровня грунтовых вод и других 
приповерхностных процессов, в том числе техногенной природы. 

Приливные вариации силы тяжести хорошо изучены теоретиче-
ски и экспериментально, известны их характеристики. 

Описание приливных вариаций силы тяжести основано на стати-
ческой теории приливов в модели недеформируемой Земли, покры-
той тонким непритягивающим слоем жидкости − индикатором при-
ливных изменений гравитационного потенциала. Формализм общий 
для Луны и Солнца, отличаются лишь параметры (рис. 9). 
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Рис. III.9. Лунный прилив: 
а) обозначения к форму-
лам; б) сферические гар-
моники полусуточных (1), 
суточных (3) и длиннопе-
риодных (2) составляющих 
прилива 
 

Радиальная и ши-
ротная составляющие 
притяжения Луной точ-
ки на поверхности Земли равны 
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Обозначения видны на рис. 9; масса и расстояния с индексом M 
относятся к Луне, эти индексы для углов опущены; для Солнца ис-
пользуется индекс S. 

В центре масс Земли эти эффекты (в плоскости ОРМ), равные 
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определяют движение Земли как целого в поле тяготения Луны. 
Приливные деформации Земли и изменения гравитационного поля 
вызваны разностями составляющих в точках определения P и цен-
тре масс Земли (0): 

 
∆gr(P) = gr (P) − gr (0);   ∆gt (P) = gt (P) − gt (0).     (III.79) 

Согласно рис. 9: RM'2= RM
2 + r2 − 2r RM cos ψ; RM' sin ψ '= RM ψ; 

RM' cos ψ '= RM cos ψ − r. Проводим на этом основании замену пере-
менных (RM' и ψ') точки P на переменные, связанные с центром Зем-
ли (RM и ψ). Величина r / R < 1/60 (малая). Выражения, точные 
до малых третьего порядка – (r / RM)3, вытекающие из формул 
(77−79): 
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Приливы, вызванные Луной, описываются полиномами Лежанд-
ра второй степени с погрешностью 10−5, для Солнца (r / R ≈ 4·10−5) 
погрешность много меньше, ~ 1015. 

Подставляя значения масс и расстояний, получим для Луны  
 
∆grM = −0,08226 (cos2ψM + 1/3); ∆grM = −0,08226 sin 2ψM.  (III.82) 

Составляющие притяжения точки P Солнцем равны 
 

∆grS = −0,03788 (cos2ψS + 1/3); ∆grS = −0,03788 sin 2ψS.  (III.83) 

В формулах (82) и (83) коэффициенты даны в миллигалах. Как 
видим, приливный эффект Луны более чем вдвое превышает влия-
ние Солнца, что объясняется меньшим расстоянием Луны от Земли. 

Составляющие приливообразующей силы (80) и (81) являются 
производными по радиусу и широте приливного потенциала W2 (ин-
декс 2 показывает, что потенциал имеет только вторую гармонику 
в разложении по сферическим функциям): 

для Луны         );1cos3(
2

2
22 −−= M
M

M
M R

rGMW ψ   (III.84) 

для Солнца    ).1cos3(
2

2
22 −−= S
S

S
S R

rGMW ψ   (III.85) 

Суммарный приливный потенциал  
 

W2 = W2M
2 + W2S

2.               (III.86) 

Поскольку зенитные расстояния ψ неудобны в описании, их за-
меняют: геоцентрическая широта точки определения приливного 
эффекта φ, склонение Луны и Солнца δM и δS, часовой угол τ 
для учета вращения Земли. Они связаны с ψ формулой, одинаковой 
для Луны и Солнца: 

cos ψ = sin φ sin δ + cos φ cos δ cos τ.           (III.87) 

Подставив (117) в (115), получим после преобразований: 
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Для Солнца формула аналогична. В формуле (87) g − земное ус-
корение силы тяжести в точке определения W2; M − масса Земли. 

Три слагаемых в формуле (87) различаются пространственной 
и временной структурой: первое − секториальная гармоника 
P2

2 (sinφ) с полусуточным периодом; второе − тессеральная гармо-
ника P2

1 (sin φ) с суточным периодом; третье − зональная гармоника 
P2 (sin φ), не связанная с часовым углом. При относительных дви-
жениях Солнца, Луны и Земли изменяются δM, δS, RM, RS, и в W2 
входит много гармоник. Разложение Д. Картрайта для теоретиче-
ского прилива включает 512 волн. Главные из них см. табл. 1. 

Таблица III.1 
Основные приливные волны 

Индекс Природа волны Период Амплитуда, мкГл 
M2 Главная лунная 12 ч 50 мин 82 
S2 Главная солнечная 12 ч 00 мин 38 
N2 Лунная эллиптическая 12 ч 39 мин 17 
K2 Лунно-солнечная 

деклинационная 
11 ч 58 мин 11 

O1 Главная лунная 25 ч 49 мин 32 
P1 Главная солнечная 24 ч 00 мин 16 
K1 Лунно-солнечная 

деклинационная 
23 ч 56 мин 43 

M0 Лунная деклинационная 13,66 сут. 27 
S0 Солнечная  

деклинационная 
182,5 сут. 13 

 
Амплитуды полусуточных волн имеют максимум на экваторе 

(φ = 0), суточные волны имеют максимум на φ = 45°, длиннопери-
одный прилив положителен на экваторе и отрицателен на полюсах. 

Приливные силы деформируют Землю. Эти деформации выра-
жаются через безразмерные коэффициенты − числа Лява k, h, число 
Шида l. Их определение:  
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h − отношение высоты прилива на упругой Земле к высоте ста-
тического теоретического прилива − на недеформируемой модели 
Земли, h = ζ / ζ0;  

k − отношение добавочного потенциала, обусловленного пере-
распределением масс при деформации Земли к теоретическому по-
тенциалу, k = W2' / W2;  

l − отношение горизонтальных смещений на фронте приливной 
волны − реального к теоретическому, l = ξ / ξ0. 

На упруго деформируемой Земле 

.)
2
31( 22

dr
dW

dr
dWkhgr δ=−+−=Δ         (III.89) 

Гравиметрический фактор δ= 1 + h − 3k/2 есть отношение ампли-
туд реальных приливных вариаций силы тяжести к их значениям 
в модели статического прилива. Фактор δ определяется по результа-
там гармонического анализа наблюдений приливных вариаций силы 
тяжести, отдельно по главным волнам. После учета некоторых по-
правок выводится среднее значение фактора δ для той или иной 
приливной станции. 

По наблюдениям океанических приливов и приливных наклонов 
определяется фактор γ: 

γ = 1 + k − h.                             (III.90) 

Комплекс этих наблюдений дает две комбинации для определе-
ния h и k. Добавление измерений приливных деформаций позволяет 
определить l: 

l = 1 + k − l.                                (III.91) 

По многим приливным обсерваториям, где имеется комплекс 
гравиметрических, наклономерных и деформографических измере-
ний, получены следующие значения факторов:  

 
δ = 1,16 ± 0,03; γ = 0,70 ± 0,02; l = 1,25 ± 0,05, 

что дает для чисел Лява и Шида средние значения 
 

     h = 0,60 ± 0,05; k = 0,30 ± 0,04; l = 0,05 ± 0,03. 
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Обнаружена пространственная зональность в распределении на 
Земле приливных характеристик; имеются данные об их изменениях 
во времени в связи с землетрясениями. 

Параметры приливных деформаций Земли интегрально связаны 
(довольно сложным образом) распределением в Земле упругих мо-
дулей и плотности. Это позволяет использовать результаты наблю-
дений земных приливов для независимой проверки физических мо-
делей Земли, построенных на основе сейсмологических данных. 

Из наблюдений земных приливов определяются фазовые запаз-
дывания деформаций Земли относительно приливообразующих сил. 
Их значения зависят от реологических свойств земных недр. 

Для разведочной гравиметрии приливные вариации силы тяже-
сти являются помехами при высокоточных гравитационных измере-
ниях. Это влияние приливов исключается поправками, которые вы-
числяются для конкретного района и времени по теоретическим мо-
делям прилива с определенными для региона амплитудными факто-
рами δ по данным сети приливных обсерваторий. 

Неприливные изменения гравитационного поля различной при-
роды имеют широкий диапазон пространственно-временных харак-
теристик и, как правило, небольшие значения скорости изменения 
силы тяжести. Эти вариации учитываются только при специальных 
высокоточных измерениях (гравиметрических и геодезических); 
в обычной геологоразведочной практике они несущественны. Спе-
циальный интерес представляет изучение их источников. 

Измерения гравитационного поля 

Принципы гравитационных измерений 

Можно измерять разные характеристики гравитационного поля: 
− ускорение силы тяжести g (первую вертикальную производную 

геопотенциала, Vz); 
− вторые производные потенциала Vxz, Vyz, Vzz (называемые гра-

диентами силы тяжести) и Vxy, Vyy − Vxx (градиенты кривизны уро-
венной поверхности); 

− третью вертикальную производную потенциала Vzzz, называе-
мую также вторым вертикальным градиентом силы тяжести; 

− положение (в геоцентрических координатах) уровенной по-
верхности геопотенциала (геоида) в океанах. 
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В настоящее время преимущественно измеряют гравитационное 
ускорение, другие характеристики измеряются редко. В дальнейшем 
изложении методов гравитационных измерений подробно рассмат-
риваются лишь измерения ускорения силы тяжести g. 

Но сначала несколько слов о способах измерения других харак-
теристик гравитационного поля. 

Вторые производные геопотенциала измеряются гравитацион-
ными вариометрами, первые производные ускорения − градиенто-
метрами. Оба типа приборов широко использовались в 30−50-е гг. 
XX в.; основой их конструкций были крутильные весы системы 
Л. Этвеша. Из-за трудоемкости и относительно невысокой точности 
эти измерения в настоящее время не проводятся. Удобнее опреде-
лять вторые производные потенциала по аномалиям силы тяжести, 
трансформируя их на основе решения краевой задачи Неймана. 

Поверхность уровня геопотенциала в океанах измеряется мето-
дом спутниковой альтиметрии: по известному положению спутника 
в геоцентрической системе координат и измеренному лазерной ло-
кацией расстоянию от спутника до уровня океана вычисляются вы-
соты геоида под спутником на всей траектории полета над океана-
ми. На континентах такой способ измерений невозможен. 

В последние годы широко используются спутниковые методы 
измерения гравитационных полей Земли и других планет. Самый 
распространенный из них − измерения по данным наземных стан-
ций слежения параметров орбит спутников, которые (параметры) 
изменяются вследствие неоднородностей гравитационного поля.  
Имеется метод двух спутников, в котором вместе с данными об ор-
битах используются результаты непрерывных измерений расстоя-
ния между этими спутниками.  

Для изучения гравитационных полей других планет применяется 
метод измерения лучевых скоростей спутника, использующий доп-
плеровский сдвиг частоты радиоисточника на спутнике при измене-
нии проекции вектора его скорости на направление луча от спутни-
ка к станции на Земле. 

Для измерения гравитационного ускорения используются физи-
ческие явления, в которых оно является определяющим фактором. 
Такими могут быть движение или равновесие тел в гравитационном 
поле, изменение параметров системы под действием переменного 
ускорения силы тяжести. Из таких явлений в настоящее время ис-
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пользуются немногие, в которых действие g может быть выделено 
и измерено с требуемой точностью: свободное падение, колебания 
маятника, равновесие механических систем, вибрация нагруженной 
струны, левитация тел под действием противоположных по знаку 
гравитационных и пондеромоторных магнитных сил. 

Методы гравитационных измерений, основанные на изучении 
движения тел в поле силы тяжести и изменений частоты в колеба-
тельных системах, называются динамическими. Статическими на-
зываются методы, в которых изучается равновесие пробной массы 
в поле силы тяжести, для чего сравниваются эта сила или ее момент 
с силами или моментами сил другой природы, например упругости 
пружин, крутильных нитей подвеса. 

Для определения гравитационных аномалий в каждом пункте 
нужно знать абсолютные значения ускорения g. Если они получа-
ются непосредственно в каждом измерительном акте, имеем абсо-
лютные измерения g. Методы таких измерений сложнее и более 
трудоемки, чем методы относительных измерений, потому их при-
меняют в небольшом числе опорных гравиметрических пунктов 
(основной абсолютный метод в настоящее время − метод свободно-
го падения, реализованный в баллистических лазерных гравимет-
рах). Все другие гравиметрические данные получают путем отно-
сительных измерений приращения (∆g) значений гравитационного 
ускорения в пунктах съемочной сети относительно опорных пунк-
тов с известными значениями g. 

Для абсолютных измерений могут быть использованы динамиче-
ские методы, в которых определяющие характеристики движения 
пробной массы могут быть измерены с требуемой точностью. Это 
возможно только для метода свободного падения (на более низком 
уровне точности это достигалось с помощью оборотных маятников). 

Относительные измерения ∆g можно выполнять как динамиче-
скими, так и статическими методами. Для этих измерений использу-
ется большое число систем гравиметров, различных по принципам 
действия, техническим характеристикам и условиям работы. 

В геологических задачах нас обычно интересуют пространствен-
ные неоднородности гравитационного поля; исключением являются 
задачи изучения перемещений масс по изменениям силы тяжести 
во времени, например, в контроле разработки газовых залежей, ре-
жима эксплуатации подземных газохранилищ, прогнозе оползней. 
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В любом случае результаты гравитационных измерений не 
должны содержать помех, обусловленных приливными вариациями 
силы тяжести. Учет этих вариаций не составляет проблемы; для это-
го даже не требуется специальных измерений. Как показано выше, 
приливные эффекты могут быть теоретически вычислены с доволь-
но высокой точностью. 

С большими помехами мы сталкиваемся при измерениях силы 
тяжести на море и в воздухе, когда основание прибора подвижно, 
подвержено возмущающим ускорениям и наклонам. Такие измере-
ния требуют специальной аппаратуры: гравиметров с системами 
подавления возмущающих ускорений и наклонов, приборов для ре-
гистрации этих возмущений и вычисления поправок в измеряемые 
значения силы тяжести, устройств для уменьшения амплитуды ус-
корений и наклонов. 

Такими техническими и методическими средствами достигается 
вполне приемлемая для решения геологических задач точность из-
мерений гравитационного ускорения на море, если волнение на его 
поверхности не очень велико. 

 
Гравиметрическая аппаратура 

Рассмотрим принципы действия и технические характеристики 
приборов, распространенных в практике гравиметрии. 

 
Баллистические лазерные гравиметры 

Абсолютные измерения силы тяжести выполняются баллистиче-
ским методом лазерными гравиметрами для создания опорных гра-
виметрических пунктов высшего класса точности. Один из лучших 
таких приборов создан более 30 лет назад в Институте автоматики 
и электрометрии Сибирского отделения РАН.  

Принцип действия баллистического гравиметра − измерение 
времени прохождения свободно падающим телом фиксированных 
точек на пути его движения. 

Уравнение движения падающего в вакууме тела: 
 

d2l / dt2 = g + Vzz l,                  (III.92) 
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где l − расстояние по вертикали, g0 − гравитационное ускорение 
в начальной точке, Vzz − вертикальный градиент силы тяжести. Ре-
шение этого уравнения требует задания начальных условий: поло-
жения тела l0 и его скорости v0 в момент начала отсчета времени t = 
0. Учитывая это, получаем 

 
l = l0 + v0 t + g0 t2 / 2 + Vzz t2 (l/2 + v0 t / 6 + g0 t2 / 24).     (III.93) 

Лазерным интерферометром измеряют l, атомным стандартом 
частоты − t, Vzz с требуемой точностью можно измерить статиче-
ским гравиметром, остаются неизвестными l0, v0 и нужная нам вели-
чина g0. Следовательно, требуется иметь данные для уравнения (93) 
как минимум в трех точках траектории падения. В современных ав-
томатизированных баллистических гравиметрах число таких точек 
достигает 300−400 и по порядку приближается к числу интерферен-
ционных зон в интервале движения падающего тела. 

Схема одного из вариантов баллистического гравиметра с изме-
рениями только при падении тела 
показана на рис. 10.  

 
Рис. III.10. Схема баллистического гра-
виметра. Буквенные обозначения: УО − 
падающий уголковый отражатель; МЛ 
− микролифт (электромагнитное уст-
ройство для подъема УО после его па-
дения); А − гелий-неоновый лазер, ФП 
− фотопреобразователь, ЭСБ − элек-
тронно-счетный блок 

 
Для достижения требуемой точ-

ности определения g в несколько 
микрогал (n·10−8 м/с) требуется вы-
сокая чистота эксперимента. Глав-
ными условиями являются: 

а) в вакуумной трубе остаточное 
давление воздуха не должно превышать 10−3 Па (10−8 атмосферного 
давления); в комплект аппаратуры входят вакуумные насосы; 

б) отклонения луча от вертикали должно быть меньше 20''; для 
этого интерферометры и отражатель тщательно юстируются; 

Глава III 

 62

в) неподвижные части прибора подвержены влиянию микро-
сейсм (это главный источник ошибок измерений); уменьшение их 
влияния достигается креплением зеркала опорного плеча интерфе-
рометра на рычаге длиннопериодного сейсмографа; высокочастот-
ные вибрации подавляются установкой прибора на упругой опоре; 

г) для получения относительной ошибки измерения g менее 10−8 
нужно с той же точностью измерить l и t; атомные стандарты часто-
ты обеспечивают даже более высокую точность; требуемую точ-
ность измерения расстояний лазерным интерферометром обеспе-
чить труднее (на базе 0,5 м абсолютная погрешность не должна пре-
вышать 5·10−9 м, что в 100 раз меньше длины волны лазера), поэто-
му применяется методика измерений t в более точно фиксируемых 
частях интерференционной картины и многократность измерений. 

 
Маятниковые приборы 

Маятниковые измерения силы тяжести выполняются для созда-
ния опорных гравиметрических сетей I и II классов на суше, в мел-
комасштабных съемках на море и в труднодоступных областях су-
ши, где велики приращения силы тяжести (например, в горах) и не-
рационально создание достаточно густой сети опорных пунктов.  

Достоинствами маятникового метода являются:  
а) независимость точности измерений от диапазона значений си-

лы тяжести; б) ускорение силы тяжести получается непосредствен-
но по данным измерения периодов маятников, приборы не нужда-
ются в эталонировании (определении цены деления);  

в) отсутствует явление смещения нуль-пункта прибора.  
Недостатки: большое время измерений на пункте, сложность 

конструкции, связанная, в частности, с термостатированием прибо-
ров, необходимость высокоточных устройств измерения времени. 

Период T математического маятника (время между очередными 
прохождениями маятника через положение равновесия независимо 
от направления движения в гравиметрии называется периодом) оп-
ределяется формулой Гюйгенса, справедливой в предположении 
бесконечно-малой амплитуды колебаний, 

g
lT π= .     (III.94) 
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В действительности мы имеем физический маятник, его масса 
не сосредоточена в точке. Эффективная или приведенная длина ма-
ятника l определяется его моментом инерции I, массой m и расстоя-
нием от центра массы до оси качания a: l = I / ma.    (III.95) 

Период колебаний с конечной амплитудой φ0: 

...).
2

sin
64
9

2
sin

4
11( 42 +++=

ϕϕπ
mga

IT   (III.96) 

При φ0 = 1° третий член в скобках равен ≈ 8·10−10, и им можно 
пренебречь, но второй (≈ 2·10−5) обязательно учитывается поправ-
кой за амплитуду. Кроме того, в измеренные значения T вводят по-
правки: за температуру, за остаточное давление воздуха, за ход ча-
сов, за сокачание штатива (уменьшение этого эффекта достигается 
применением в каждом приборе двух маятников, качающихся 
в противофазе). 

Величины I, a, m, необходимые для вычисления g по данным из-
мерений периодов T в соответствии с формулой (96), не могут быть 
измерены с требуемой точностью. Если эти параметры маятника 
стабильны, а для этого требуется постоянство температуры и давле-
ния, I / m a = l = const, маятниковый прибор можно использовать 
в относительных измерениях приращений силы тяжести. В точках 1 
и 2 соответственно, 

1g
lT π=  , 

2g
lT π= , откуда: 2

2

2
1

12 T
Tgg = .   (III.97) 

Чаще используется формула приращения ∆g = g2 − g1, опреде-
ляемого по изменению периода ∆T = T2 − T1: 

.)(2 2

2
1

2
1 T

Tg
T
Tgg Δ
+

Δ
−=Δ    (III.98) 

Второй член в выражении (98) учитывается при величине при-
ращения силы тяжести более 100 мГл. Из формулы (98) следует, что 
для определения ∆g достаточно знать значение g в исходном пункте 
с такой же относительной погрешностью, какая требуется для ∆g. 

В современных маятниковых приборах используется принцип 
фиктивного (разностного) маятника для исключения влияний внеш-
них горизонтальных ускорений и сокачания штатива. 
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Уравнения движения двух одинаковых маятников, качающихся 
в противофазе, в условиях возмущающих ускорений x": 

 
φ1" + (g / l) sin φ1 − (x" / l) cos φ1 = 0, 

(III.99) 
φ2" + (g / l) sin φ2 − (x" / l) cos φ2 = 0. 

 
(Символ " означает вторую производную по времени: x" = d2x / dt2). 

Для малых амплитуд колебаний sin φ ≈ φ, cos φ ≈ 1, поэтому 
в разности двух уравнений (99) третьим слагаемым пренебрегают: 

 
φ1" + (g / l) sin φ= 0;               (III.100) 

здесь φ = φ1 − φ2, и для справедливости формулы (100) требуется 
ввести поправки за амплитуду и неизохронность маятников. Урав-
нение (100) есть уравнение движения математического маятника, 
период которого определяется формулой (94). Таким образом, реги-
страция разности колебаний двух противофазных маятников позво-
ляет исключить влияние составляющей горизонтального возму-
щающего ускорения в плоскости колебаний обоих маятников; со-
ставляющая этого ускорения в поперечной плоскости на поведение 
маятников не влияет.  

Маятниковый метод раньше применялся и для абсолютных из-
мерений. Чтобы определить с приемлемой точностью необходимую 
в таких измерениях приведенную длину, использовались специаль-
ные оборотные маятники. Они могли колебаться относительно двух 
центров О и О', расстояние между которыми подбиралось так, что-
бы периоды колебаний были равны. Тогда это расстояние ОО', рав-
ное приведенной длине маятника l, можно было измерить с погреш-
ностью ~ 10−4, что давало возможность получить погрешность абсо-
лютных значений g по многократным измерениям группой 3−4 при-
боров порядка ± 2 мГл. 

 
Струнные гравиметры 

Этот тип динамических приборов разработан специально для из-
мерений гравитационного ускорения на подвижном основании, 
на море и в воздухе. Его преимуществом является частотный выход, 
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что дает возможность эффективно отфильтровывать высокочастот-
ные помехи независимо от их амплитуды. 

Струна, нагруженная массой m в гравитационном поле g, резони-
рует на частоте f, зависящей также от длины струны l и плотности 

материала σ:  
σ
mg

l
f

2
1

= .     (III.101) 

Так как определяющие параметры струны измерить с необходи-
мой точностью невозможно, основанный на этом принципе прибор 
применим только для относительных измерений. Приращение силы 
тяжести в любой точке относительно исходного пункта g0 будет 

 
∆g = g − g0 = 2g0 (∆f / f0) + g0 (∆f / f0)2.        (III.102) 

Поскольку в земном поле ∆g << g0, то  ∆f << f0, и квадратичным 
слагаемым в (102) можно пренебречь при измерениях на неподвиж-
ном основании. Но возмущающие ускорения на кораблях и самоле-
тах приводят к нарушению этого условия. Эти же ускорения и на-
клоны основания вызывают необходимость поддержания струны 
в вертикальном положении, что достигается системой пружин и ни-
тей подвеса, влияние которых R суммируется с m g. Поскольку R 
и параметры струны нельзя измерить, цена деления гравиметра 

)1(2
0

0

mg
R

f
gC +=     (III.103) 

требует определения по пунктам с известными приращениями силы 
тяжести ∆gэт: 

                     C = ∆gэт /∆f.                   (III.104) 

Комплекты струнных гравиметров оснащены системами демп-
фирования ускорений, акселерометрами для их измерения и устрой-
ствами частотной фильтрации данных измерений.  

Погрешность измерений струнными гравиметрами на суше со-
ставляет ± 0,5 мГл, а на море зависит от уровня помех. 

 
Статические гравиметры 

Наиболее распространенные приборы для относительных изме-
рений силы тяжести основаны на принципе равновесия: сравнивает-
ся сила тяжести с какой-либо другой силой в приборах с поступа-
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тельным перемещением пробной массы (рис. 11, а) или моменты 
сил в гравиметрах вращательного типа (рис. 11, б).  

Требования к точности измерений связаны с необходимостью 
выявления гравитационных аномалий порядка 0,01−0,05 мГл. Такие 
величины лучше измерять гравиметрами, чувствительные системы 
которых астазированы (неустойчивы): малым изменениям силы тя-
жести отвечают большие отклонения системы от равновесия. Есть 
разные способы астазирования. Чаще других применяются упругое 
астазирование (рис. 11, в) и астазирование массой (рис. 11, г).  

Компенсирующими силами в пружинных или крутильных весах 
являются силы натяжения пружин и нитей подвеса. В других систе-
мах используются магнитные или электрические силы. 

 

 
 

Рис. III.11. Схемы статических гравиметров: а) с поступательным 
перемещением пробной массы, б) вращательного типа; в) с упругим 
астазированием, г) с астазированием массой  
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Поскольку у астазированных гравиметров чувствительность не-
линейно зависит от положения пробной массы, в них обычно ис-
пользуют компенсационный способ отсчета с приведением системы 
в момент отсчета в стандартное нулевое положение: горизонтальное 
(рис. 11, в) или с фиксированным наклоном (рис. 11, г).  

В гравиметрах вращательного типа (см. рис. 11, б, в, г) для этого 
служит измерительная пружина, через нить подвеса поворачиваю-
щая рычаг гравиметра в горизонтальное положение, в котором ось 
чувствительности совпадает с направлением силы тяжести. В упру-
го астазированных системах (рис. 11, в) чувствительность выража-
ется нелинейной функцией угла наклона рычага 

,
),,()(sin

cos

00 zLfFmgl
mgl

dg
d

++−
−=

αατα
αα

 (III.105) 

где m g l cos α − момент силы тяжести, α − отклонение рычага 
от горизонтали, α0 − начальный угол закручивания нити подвеса, 
τ − ее крутильная жесткость, зависящая от модуля сдвига материала 
и толщины нити, F (f, L0, z) − момент главной пружины, обеспечи-
вающей астазирование за счет подбора линейной упругости f, на-
чальной длины L0 и точки крепления ее верхнего конца z. 

Суть астазирования – уменьшение знаменателя в формуле (105) 
при малых углах α, чтобы чувствительность dα/dg стала большой, 
но не бесконечной, иначе измерения вообще невозможны. Наклон 
гравиметра в направлении рычага обнаруживает зону бесконечной 
чувствительности: здесь рычаг апериодически заваливается в ту или 
иную сторону, его невозможно остановить в нулевом положении. 

Астазированные гравиметры обеспечивают высокую точность 
измерений в некотором (довольно узком) диапазоне значений силы 
тяжести. Обычно этот диапазон равен примерно 100 мГл, а для его 
перестройки (расширения) в систему введена диапазонная пружина, 
более жесткая, чем измерительная. 

Так как мерой приращения силы тяжести является изменение 
момента упругих сил, который не поддается измерению, гравимет-
ры нуждаются в эталонировании − определении цены деления пу-
тем измерения известных приращений силы тяжести. Для этого соз-
даны эталонные полигоны, сконструированы установки, в которых 
приращения силы тяжести создаются путем наклона гравиметра. 
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Если рычаг отклонен от горизонтального положения микромет-
ром измерительной пружины, диапазонной пружиной или наклоном 
гравиметра, на него вместо силы тяжести g действует ее проекция 
на ось чувствительности g cos β (рис. 12, а). Их разность: 

 
∆g = g cos β − g = −2g sin2 (β/2) = −g β2/2.           (III.106) 

Последняя часть равенства (106) верна для малых углов; если 
угол измеряется в радианах, sin β ≈ β. Изменение силы тяжести при 
наклоне гравиметра описывается параболой (рис. 12, б). 

При измерениях силы тяжести гравиметром этот эффект устра-
няют путем нивелирования прибора − установкой его по уровням, 
чтобы ось чувствительности стала вертикальной. Тогда погрешно-
сти δg, вызванные неточностью нивелировки прибора δβ, невелики, 
в отличие от случая наклонной оси чувствительности (рис. 12, б). 

 
 

Рис. III.12. Влияние наклона гравиметра:  
а) схема действующих сил; б) гравитационный эффект наклона 

 
Зависимость (106) используется также для эталонирования гра-

виметров. Чтобы определить цену деления гравиметра с погрешно-
стью 10−4 на диапазоне около 100 мГл нужно измерять углы β с точ-
ностью ± 5". Это достигается, например, с помощью установки эта-
лонирования УЭГП с вертикальным кругом теодолита типа ОТ−02. 

Этот же принцип используется и для измерений силы тяжести 
астазированными (массой, см. рис. 11, г) гравиметрами типа ГАГ-2; 
сила тяжести компенсируется наклоном, который измеряют верти-
кальным кругом оптического теодолита ОТ−02. 

Материалы для изготовления упругих систем статических грави-
метров подбираются согласованием минимальных значений темпе-
ратурных коэффициентов линейного расширения и термоупругости 
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с технологичностью изготовления пружин и нитей подвеса, прочно-
стью, стабильностью свойств во времени, малой их зависимостью 
от механических напряжений. Наиболее распространенными мате-
риалами для упругих систем гравиметров являются плавленый 
кварц и сталь с малыми термоупругими коэффициентами (элинвар). 

Перечисленные требования к материалам в полной мере не удов-
летворяются. Для уменьшения температурных эффектов требуется 
термостабилизация упругой системы. В одних типах гравиметров 
она реализуется в виде электрического термостатирования, в других 
− как комбинация термоизоляции (сосуд Дюара) с термокомпенси-
рующим устройством в упругой системе. Первый вариант  приводит 
к увеличению размеров и массы гравиметра, требует электропита-
ния, что вызывает неудобство при измерениях в труднодоступных 
районах. Второй способ использован в большинстве типов кварце-
вых астазированных гравиметров, являющихся основными прибо-
рами в гравиметрии с геологическими целями. 

Термоизоляция существенно уменьшает амплитуду колебаний 
температуры, что позволяет системе термокомпенсации гравиметра 
действовать в квазистатическом режиме. Полностью исключить 
температурные факторы обычно не удается. Остаются: динамиче-
ский эффект, зависящий от скорости температурных вариаций 
в гравиметре; зависимость от температуры цены деления, а также 
обусловленное комплексом температурных и механических факто-
ров явление смещения нуль-пункта отсчетных шкал. Этот недоста-
ток статических гравиметров устраняется методическими средства-
ми − специальной организацией процедуры измерений. 

Нетермостатированные кварцевые гравиметры обнаруживают 
температурную зависимость цены деления 

C (T) = C0 (1 + α T);  ,1

0 dT
dC

C
=α               (III.107) 

где C0 − цена деления при T = 0 °С. Температурный коэффициент 
цены деления α кварцевых астазированных гравиметров (типа ГАК) 
составляет обычно (1−3)·10−3 K−1 и мало меняется с температурой. 

Точность измерений силы тяжести статическими гравиметрами 
во многом зависит от применяемой методики: продолжительности 
рейсов, количества опорных гравиметрических пунктов или числа 
и распределения в рейсе повторных наблюдений для учета смеще-
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ния нуль-пункта гравиметров. Пороговая чувствительность этих 
приборов обеспечивает точность порядка 0,01 мГл при подходящей 
методике съемки. 

 
Измерения силы тяжести на подвижном основании 

Почти 3/4 земной поверхности заняты океанами и морями, 
а в континентальных областях имеются труднодоступные для орга-
низации наземных гравиметрических съемок районы. Гравиметри-
ческие наблюдения там выполняются на кораблях или самолетах. 
Основания гравиметров в этих случаях подвержены действию виб-
рации носителей, возмущающих ускорений и наклонов, обуслов-
ленных их движением. 

 
Возмущающие ускорения и наклоны 

Запишем вектор мгновенного ускорения G в обычной системе 
координат: z − по вертикали вниз, x, y − в горизонтальной плоскости 
на север и восток. Его модуль G равен 

222 "")"( yxzgG +++= ,   (III.108) 
где x", y", z" − компоненты ускорения основания по соответствую-
щим координатам, а направление G определяется углами 

,
z"g

"
+

=
xarctgα   

z"g
"
+

=
yarctgβ .   (III.109) 

Гравиметр измеряет проекцию G на ось чувствительности. Раз-
личным образом влияют на результаты измерений и предполагают 
разные способы устранения:  

1) вертикальные ускорения z";  
2) горизонтальные ускорения x", y";  
3) наклоны основания α и β; 
4) переменные центробежное и Кориолисово ускорения из-за 

движения корабля или самолета (эффект Этвеша). 
Частота и амплитуда возмущающих ускорений и наклонов ко-

рабля зависят от гидрографических условий (море, открытый океан, 
глубина, расстояние от берега), типа судна (надводное, его водоиз-
мещение, осадка, подводная лодка), от погодных условий и направ-
ления движения по отношению к фронту волн, от режима работы 
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двигателя; для подводной лодки − от глубины погружения, ее ва-
риаций при движении, аналогично для самолета − от точности вы-
держивания высоты полета, от изменений и точности измерения 
скорости движения. 

Величины возмущающих ускорений и наклонов оценим на моде-
ли колебаний 

x = x0 sin ω t; x" = −x0 ω2 sin ω t,         (III.110) 

где x − смещение, x" − ускорение, ω − частота. Колебания разной 
природы различаются частотой ω и амплитудой x0. Задавая смеще-
ния, получим по формулам (110) ускорения и по (109) – наклоны. 
Например, вибрации с периодами 0,1−1 с и амплитудой 0,1−1 мм 
создают возмущающие ускорения от 5 до 90 Гл и наклоны от 0,2 до 
4,5° дуги; океанские волны амплитудой 1−2 м с периодами 4−6 с 
приводят к ускорениям 120−220 Гл и наклонам 7−12°; вариации вы-
соты полета самолета с амплитудой 10 м и периодом 120 с вызыва-
ют ускорения 3 Гл и наклоны 0,15°.  

Эти эффекты велики, на 2−5 порядков больше, чем нормативная 
погрешность гравиметрических измерений. Их исключение тем 
сложнее, чем ниже частота возмущений. Основными способами по-
давления влияний возмущающих ускорений и наклонов являются: 

1) стабилизация основания − снижение амплитуды возмущений; 
2) выбор типов приборов, мало подверженных помехам; 
3) частотная фильтрация; осреднение данных; 
4) введение поправок по данным измерений возмущающих уско-

рений и наклонов специальными приборами. 
Эти меры по-своему комбинируются в разных приборных ком-

плексах и по отношению к разным видам помех: вертикальным ус-
корениям z", горизонтальным ускорениям x", y", их квадратам x"2, 
y"2, наклонам α, β, кросс-каплинг-эффекту − совместному влиянию 
горизонтальных и вертикальных ускорений, эффекту Этвеша. Об-
щее правило − устранять помехи, прежде всего аппаратурными 
средствами: специальной конструкцией гравиметров, стабилизацией 
основания, затем следует частотная фильтрация, осреднение и, на-
конец, учет  поправок по данным специальных измерений возму-
щающих ускорений и наклонов. 
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Стабилизация основания 

Возмущающие ускорения и наклоны основания гравиметра, обу-
словленные движением метацентра (центра плавучести) корабля, 
складываются с  ускорениями и наклонами из-за его колебаний око-
ло метацентра: бортовой и килевой качкой, рысканьем. Первым  
средством стабилизации основания гравиметра является его разме-
щение как можно ближе к метацентру корабля. Уменьшение ампли-
туды ускорений и наклонов достигается размещением гравиметра 
в подвесе Кардана или на гиростабилизированной платформе.  

В подвесе Кардана ось чувствительности гравиметра устанавли-
вается по мгновенной вертикали G (рис. 13, а) c погрешностями δα 
истинной вертикали g с погрешностями ∆α и ∆β (рис. 13, б). 

 
Рис. III.13. Принципы из-
мерений в подвесе Кардана 
(а) и на гироплатформе (б) 

 
Стабилизация осно-

вания не дает полного 
исключения возмущаю-
щих ускорений и накло-
нов в широком диапазо-

не частот. Знакопеременные эффекты I порядка уменьшаются, 
а квадратичные влияния приходится устранять введением в изме-
ренные значения поправок Броуна при наблюдениях в подвесе Кар-
дана и Гаррисона для измерений на гироплатформе. На рис. 13 даны 
построения, объясняющие смысл поправок (по отношению к гори-
зонтальным ускорениям x"), формулы приводятся без вывода. 

Поправка Броуна: 

).(
24g

"
2g

"" 22
222

δβδα +++
+

−=Δ
gzyxgБр   (III.111) 

Поправка Гаррисона: 

).(
24g

")y""( 22
2

βαβα Δ+Δ++Δ+Δ=Δ
gzxg Гр  (III.112) 

Для формул (111) и (112) исходными данными служат средние 
значения ускорений и наклонов за время каждого измерения g. 
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Количественное различие поправок Броуна и Гаррисона опреде-
ляется первыми слагаемыми в формулах (111) и (112). Например, 
для горизонтальных ускорений 10−50 Гл поправки Броуна равны 
50−1250 мГл, а поправки Гаррисона 7−36 мГл. Меньшие значения 
поправок Гаррисона позволяют при любых возмущениях вычислять 
их с большей точностью. Поэтому измерения на гироплатформе 
предпочтительнее по сравнению с подвесом Кардана, особенно 
на надводных судах и самолетах. Подвес Кардана используется 
в измерениях на подводных лодках, в скважинах, на дне моря из-за 
простоты технического решения. 

 
Демпфирование упругих систем и КК-эффект 

Возмущающие ускорения на море имеют высокие частоты и на-
много превышают по величине диапазон изменений g. Статические 
гравиметры измеряют не полную величину G, формула (137), а ее 
часть, включающую приращения g и низкочастотные возмущения. 
Высокочастотные ускорения и наклоны подавляются системой 
демпфирования, уменьшающей их амплитуду и сдвигающей фазы 
колебаний. Системы демпфирования (затухания) в разных типах 
гравиметров бывают жидкостными, воздушными, магнитными; 
их функция − создать сопротивление движению пробной массы гра-
виметра тем большее, чем больше частота (и скорость) колебаний. 

Движение рычага гравиметра крутильного типа с системой зату-
хания вертикальных возмущающих ускорений описывает уравнение 

 
ml2 φ" + с φ' + ml (g + z") cos φ + τ (φ0 + φ) = 0,     (III.113) 

где m и l − масса и плечо рычага; φ − смещение рычага от положе-
ния равновесия; φ' и φ" − его скорость и ускорение; m l2 φ" − момент 
сил инерции рычага; с φ' − момент силы трения (определяет затуха-
ние); τ (φ0 + φ) − момент упругих сил; mlg cos φ − момент силы тя-
жести; mlz" cos φ − момент возмущающих вертикальных ускорений. 

В положении равновесия mlg + τ φ0 = 0; для малых углов откло-
нения от равновесия можно принять cos φ ≈ 1, тогда 

 
φ" + (с / m l2) φ' + (τ / m l2) φ + z" / l = 0,  (III.114) 
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Коэффициенты уравнения (114): 2b = с / m l2 − параметр демпфи-
рования (коэффициент затухания); ω0

2 = τ / m l2 − квадрат собствен-
ной частоты колебаний рычага; отношение 2b / ω0

2 = c / τ = t0 − по-
стоянная времени. Когда t0 (и 2b) велики, система сильно затушен-
ная и работает в почти апериодическом режиме, ускорением φ" 
можно пренебречь. Реакция этой системы на гармонические верти-
кальные ускорения z"(t) = z"0 sin ωt − установившиеся колебания 

 
ζ (t) = g + λ z"0 sin (ω t + Φ),               (III.115) 

где λ − амплитудная и Φ − фазовая характеристика (рис. 14): 

12
0

2 += ωλ t ; Φ = arctg (t0·ω0).  (III.116) 

 
Рис. III.14. Амплитудная (а) и фазовая (б) характеристики 
демпфированных чувствительных систем 

 
Чем больше затухание системы (с, 2b, t0), тем больше расширяет-

ся в сторону низких частот спектр подавляемых возмущений. При 
этом фазовое запаздывание реакции системы на возмущения при-
ближается к π/2. 

Если в статическом гравиметре соединены три фактора: 
1) упругая система крутильного типа (рис. 11, б); 
2) прямая схема отсчета по отклонению рычага; 
3) сильное демпфирование; 

такая система обнаруживает кросс−каплинг−эффект, т. е. совмест-
ное влияние горизонтальных и вертикальных ускорений. Суть КК-
эффекта состоит в следующем. Горизонтальные ускорения влияют 
на результат измерения g, когда рычаг наклонен к горизонту; в сис-
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темах с прямым отсчетом это имеет место всегда (при компенсаци-
онном способе отсчета в момент измерения рычаг горизонтален). 
Между горизонтальными и вертикальными ускорениями сдвиг фаз 
близок к π/2. Такой же сдвиг фаз дает демпфирование. Поэтому, ес-
ли к основанию гравиметра приходит импульс вертикальных уско-
рений, рычаг на него реагирует с запаздыванием на π/2 − в то время, 
когда приходит импульс горизонтальных ускорений, который, 
в свою очередь, вызывает отклонения рычага со сдвигом π/2, как 
под влиянием вертикального импульса. 

Влияния КК-эффекта нет, если отсутствует хотя бы одно из пе-
речисленных выше условий. Такие способы реализованы: сущест-
вуют морские гравиметры с поступательным перемещением проб-
ной массы, например, Gss-3 фирмы "Аскания" (Германия), грави-
метры с компенсационным отсчетом типа BGM-2 фирмы "Белл" 
(США). Но от демпфирования отказаться нельзя.  

Используется также факт зависимости знака КК-эффекта от на-
правления рычага. В гравиметре ГАЛ-М ИФЗ РАН имеются две 
одинаковые противоположно ориентированные упругие системы; 
мерой силы тяжести является угол между их рычагами, на значение 
которого не влияет КК-эффект. 

В результаты измерений гравиметрами, которые подвержены 
КК−эффекту, вводятся поправки. Они определяются по средним 
значениям горизонтальных ускорений x", наклона гироплатформы 
вдоль рычага α и наклона рычага (отсчета гравиметра) φ: 

 
∆gкк = – x" φ + α φ g + g α2 / 2 .                 (III.117) 

Поправка – x" φ в некоторых гравиметрах вводится автоматиче-
ски с помощью специальной вычислительной схемы и обратной 
связи с упругой системой. 

Ряд технологических вопросов морской и аэрогравиметрии мы 
не рассматриваем: устройство, технические данные разных грави-
метров; вспомогательную аппаратуру; организацию измерений, ме-
тодику обработки данных измерений, их фильтрацию, осреднение 
и др. Это можно найти в рекомендуемой литературе. 
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Эффект Этвеша 

Эффект Этвеша – это влияние ускорения Кориолиса и изменений 
центробежного ускорения. Он отличается от рассмотренных эффек-
тов тем, что зависит не от способа измерений силы тяжести, а толь-
ко от направления и скорости движения корабля или самолета. 

Скорость носителя v по азимуту A можно разложить на состав-
ляющие: северную vN = v sin A и восточную vE = v cos A. Движение 
на север по поверхности с радиусом R дает центробежное ускорение 
(v2 / R) cos2A, а движение по параллели изменяет угловую скорость 
вращения корабля на величину v sin A /(R cos φ), где φ − широта. 
Суммарное инерционное ускорение, действующее на гравиметр, 
составляет 

A
R
v

R
Avpк

2
2

2 cos)
cos
sin( ++=

ϕ
ω .   (III.118) 

В нормальных формулах силы тяжести учитывается центробеж-
ное ускорение p = ω2 R cos2 φ. Разность pк − p и есть эффект Этвеша. 
Поправка ∆gЭ, исключающая его, имеет противоположный знак: 

 
∆gЭ = −2 ω v sin A cos φ − v2 / R .                  (III.119) 

Подставив значения угловой скорости вращения ω, среднего ра-
диуса Земли R, получим (если скорость измеряется в км/ч) 

∆gЭ = −4,05 v sin A cos φ − 0,0012 v2.             (III.120) 

Второе слагаемое достигает 1 мГл при скорости 30 км/ч, далее 
быстро растет. Оно является главным при измерениях на самолете, 
а на кораблях гораздо больше первое слагаемое (120). Чем выше 
скорость, тем точнее ее надо измерять из-за квадратичной зависи-
мости во втором слагаемом. Скорости судов, используемых для из-
мерений силы тяжести на море, как правило, довольно малы, 
и обычные навигационные измерения позволяют вычислить по-
правку Этвеша с необходимой точностью порядка ±1 мГл. 

 
Спутниковая гравиметрия 

Изучение глобальных закономерностей распределения гравита-
ционного поля и плотностных неоднородностей в недрах Земли 
в последние полвека получило сильный импульс развития в связи 
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с широким использованием методов спутниковой гравиметрии. Ре-
зультаты этих измерений пока не играют большой роли в разведоч-
ной геофизике, но возможности их использования, особенно по ма-
ло изученным в доспутниковую эпоху труднодоступным регионам, 
включая океаны, имеются и начинают эффективно использоваться. 

Здесь мы рассмотрим основные методы спутниковой гравимет-
рии в изучении гравитационного поля Земли, Луны и других планет. 

Главное достоинство всех методов спутниковой гравиметрии со-
стоит в том, что они позволяют более надежно, чем наземные мето-
ды, определять гармоники низких порядков – за счет полной одно-
родной информации по всей планете. Главный путь развития мето-
дов спутниковой гравиметрии – повышение степени и порядка гар-
монических коэффициентов, оцениваемых на приемлемом уровне 
точности, и точности определения высот геоида над эллипсоидом. 
В качестве малых величин в анализе данных спутниковой гравимет-
рии используются произведения αnR (α – сжатие, R – средний радиус 
планеты). Для далеких планет пока уровень точности соответствует 
линейной форме αR на Земле; это около 20 км (разность экватори-
альной и полярной осей). Для Луны и близких планет уже превышен 
уровень квадратичной формы (на Земле α2R ~ 70 м). Задачи изуче-
ния Земли требуют точности α3R ~ 2 см; и этот уровень практически 
достигнут. Такую точность обеспечивает современная теория дви-
жения спутников.  

Главный метод спутниковой гравиметрии для Земли и Луны – 
это изучение по данным наземных станций слежения изменения 
во времени параметров орбит спутников и возмущений в их движе-
ния вследствие неоднородности гравитационного поля. По Луне 
этот метод дает даже лучшие результаты, чем по Земле. Причины:  

– выше эффективность работы станций слежения (лунный спут-
ник одновременно виден половиной станций слежения на Земле); 

– Луна медленнее вращается, за время одного оборота спутника 
она поворачивается всего на 2º, гравитационное поле во влиянии на 
спутник меньше осредняется; 

– на Луне нет атмосферы, нет и атмосферных возмущений дви-
жения спутника, он может долго летать на небольшой высоте (вы-
соты полетов аппаратов «Аполлон» составляли 15–20 км, что в 10–
20 раз меньше высоты полетов земных спутников), а это значит – 
гравитационное поле меньше усреднено; 
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– отношение аномального поля к полной величине на Луне много 
больше, чем на Земле, поэтому лунные спутники больше подверже-
ны возмущающему влиянию поля, чем земные, а большие величины 
легче измерять.  

Главной помехой для спутниковой гравиметрии на Земле являет-
ся влияние атмосферы – она создает негравитационный эффект ус-
корений и уменьшает срок жизни спутника (основное торможение – 
в перигее, из-за чего орбита спутника сокращается, приближаясь 
к круговой, когда по всей орбите силы сопротивления атмосферы 
становятся большими). Есть и много других, которые учитываются 
по данным специальных измерений или моделированием эффектов. 
Это влияния: лунно-солнечных приливов; давления прямых и отра-
женных солнечных лучей и их зависимости от облачности на Земле; 
давления собственного теплового излучения Земли. 

Для более надежного изучения деталей структуры гравитацион-
ного поля Земли (более высокого порядка гармоник) используются 
другие методы. Прежде всего, это спутниковые альтиметрические 
измерения высоты над эллипсоидом поверхности океанов, которая 
совпадает с геоидом с точностью ~ 1 м. Альтиметрия в настоящее 
время достигла точности в первые сантиметры. Она дает оценки 
геопотенциала в форме аномалий высот геоида (данные по очевид-
ной причине относятся только к океанам). В настоящее время широ-
ко используются спутниковые градиентометрические измерения. 
Только их данные могут обеспечить точность оценок высоты геоида 
в первые сантиметры. Были реализованы такие системы измерений: 

а) два спутника, разнесенные по высоте (на ~ 50 км); 
б) космический кораблю Шаттл и спутник на большей высоте; 
в) Шаттл с группой градиентометров на тросе длиной 100 км; 
г) градиентометры разных конструкций внутри спутника. 
Для изучения гравитационного поля Луны и планет применяется 

метод доплеровской оценки лучевой скорости спутника небесного 
тела. Лучевая скорость – это проекция скорости спутника на на-
правление луча от спутника к станции слежения на Земле (этих 
станций, которые одновременно следят и за ИСЗ, много). 

Закончим этот раздел краткой характеристикой гравитационного 
поля Луны. Луна очень мало отличается от шара. Нормальным по-
тенциалом считается потенциал шара, радиусом 1738 км, со средней 
плотностью 3,344 г/см3. Безразмерный момент инерции Луны равен 
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0, 391 (Земли 0,3308, однородного шара 0,4). В гравитационный по-
тенциал Луны существенный вклад приливный потенциал Земли: 
уровенная поверхность вытягивается в ее сторону. Это объясняет, 
почему Луна обращена к Земле одной стороной. Фигуру Луну мож-
но аппроксимировать трехосным эллипсоидом с полуосями: 
а  = R + 39, b = R – 11, c = R – 28 (все величины в метрах).  
Большая полуось направлена в сторону Земли.  
Луна – не равновесное тело. Возможно, она остановила свое 

вращение уже после того, как приобрела свою форму, затем затвер-
дела. 

Нормальное гравитационное поле Луны (для трехосного эллип-
соида) равно: 

2 2162306(1 0,000288sin 0,000061cos cos2 ) .γ ϕ ϕ λ= − +  

Как видим, сила тяжести к полюсу убывает, в отличие от Земли.  
На карте уровенной поверхности Луны (селеноида) отмечено 

увеличение высоты над шаром в сторону Земли на 400 м и более 
300 м с обратной стороны Луны. Эта вытянутость селеноида в сто-
рону Земли на порядок больше, чем это может быть вызвано совре-
менным приливным потенциалом Земли. Известно, что Луна 
от Земли отдаляется. Когда-то она была ближе, и приливный эффект 
был больше современного. Объяснить наблюдаемую вытянутость 
можно, если допустить, что она сформировалась, когда Луна была 
в 2,7 раза ближе к Земле. Значит, и тогда вращение Луны и ее обра-
щение вокруг Земли были синхронны.  

На Луне выявлены крупные положительные аномалии – масконы 
(mass concentration), приуроченные к морям. На высоте 100 км они 
достигают 250 мГл над Морем дождей, 220 мГл над Морем ясности 
и 130 мГл над Морем кризисов. Предложены разные гипотезы 
о природе этих аномалий. Важно, что кора Луны в районе масконов 
изостатически не компенсирована. 

 
 

 
 

ГЛАВА IV. МАГНИТНОЕ ПОЛЕ ЗЕМЛИ 

Элементы магнитного поля 

Магнитное поле Земли в его постоянной части (она меняется 
во времени, но амплитуда вариаций много меньше, чем интенсив-
ность поля) можно описать уравнениями Максвелла  

 
rot H = 0;     div B = 0,          (IV.1) 

где H − напряженность поля, B − магнитная индукция. Эти векторы 
связаны магнитной проницаемостью среды μ в точке измерения: 
 

B = μ0 μ H,                         (IV.2) 

где μ0 = 4π·10−7 Гн/м − магнитная постоянная в СИ. 
Это справедливо для изотропной среды; дальше анизотропия 

также не учитывается. 
Формулы (1) означают, что векторное поле H является потенци-

альным, то есть ему можно поставить в соответствие скалярный 
магнитный потенциал U, а векторное поле B является соленоидаль-
ным и ему может соответствовать векторный потенциал A: 

 
                    H = grad U ; B = rot A.                               (IV.3) 

Из (2) и (3) следует, что в однородной среде (μ = const) магнит-
ный потенциал U удовлетворяет уравнению Лапласа 

2 2 2
2

2 2 2 0.U U UU
x y z

∂ ∂ ∂
∇ ≡ + + =

∂ ∂ ∂
      (IV.4) 

Дальше используются модули магнитной индукции B и напря-
женности поля H. В СГС эти величины и намагниченность J имеют 
одну размерность. В СИ одну размерность имеют H и J, а B отлича-
ется на размерность 1 / μ0 (табл. 1). Они связаны определением H: 

 
в СГС: H = B − 4π J;    в CИ: H = B / μ0 − J.               (IV.5) 

Учитывая (151) и зависимость J = κ H, получаем:  
 

в СГС:  μ = 1 + 4 π κ; в СИ:  μ = 1 + κ. 
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Магнитная восприимчивость κ − безразмерная величина, но име-
ет в СИ значения в 4 π раз меньшие, чем в СГС. 

Таблица IV.1 

Магнитные величины и их единицы 

Величины, 
          обозначения 

Размерности 
СИ                СГС 

Названия 
СИ          СГС 

Соотношения 
 1 (СИ) = ? (СГС)

Магнитная 
индукция            В 

MT−2I−1

            L1/2M1/2T−1 
тесла (Тл) 
       гаусс (Гс)

1 Тл = 
                 104 Гс 

Напряженность 
поля                    Н 

L−1 I 
            L1/2M1/2T−1 

А / м 
      эрстед (Э) 

1 А / м = 
            4π·10−3 Э 

Магнитный 
момент               М 

L2 I 
            L5/2M1/2T−1 

А·м2

          ед. СГС 
1 А·м2 = 
   4π·103 ед. СГС 

Намагниченность 
                             J 

L−1 I 
            L1/2M1/2T−1 

А / м 
          ед. СГС 

1 А / м = 
  4π·10−3 ед. СГС 

Магнитная 
постоянная        μ0 

LMT−2I−2

                        нет 
Гн / м 
                 нет 

 

Магнитная 
поницаемость     μ 

б/р 
                        б/р 

ед. СИ 
          ед. СГС 

1 ед. СИ = 
            1 ед. СГС 

Магнитная вос-
приимчивость    κ 

б/р 
                        б/р 

ед. СИ 
          ед. СГС 

1 един. СИ = 
      4π един. СГС

 
В геомагнетизме и магниторазведке основным элементом маг-

нитного поля является вектор T. До введения СИ его считали на-
пряженностью геомагнитного поля H, измеряли в эрстедах (Э) 
и долях эрстеда, в гаммах (γ), 1 γ = 10−5 Э. Сейчас вектор T рассмат-
ривают как магнитную индукцию B, что физически точнее, по-
скольку магнитное поле измеряется не в вакууме. Единицы измере-
ния T в CИ – это тесла (Тл) и дольная единица нанотесла (нТл), 
1 нТл = 10−9 Тл. Материалы старых магнитных съемок можно ис-
пользовать без исправления, так как 1 γ = 1 нТл. Это допустимо 
ввиду одинаковых значений (в СГС) B и H в воздухе (μ = 1) и оди-
наковой размерности единиц Э и Гс:  

1 γ = 10−5 Э = 10−5 Гс = 10−9 Тл = 1 нТл. 

Приняв магнитную индукцию B в качестве силовой функции 
геомагнитного поля (T ≡ B), для выполнения условия B = grad U 
потенциал U удобно определять, используя произведение магнитно-
го момента диполя М и магнитной постоянной μ0 / 4π: 
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,cos
4 2

0 θ
π
μ

R
MU
⋅

=           (IV.6) 

где M – магнитный момент диполя; θ − угол между положительным 
направлением диполя и радиус-вектором точки определения потен-
циала U относительно центра диполя (рис. 1). Далее в качестве маг-

нитного момента диполя используется величина 
M = μ0 M / 4π. 

 
Рис. IV.1. К определению потенциала диполя  
 
Известно, что геомагнитное поле (ГМП) в пер-

вом приближении можно считать дипольным, оно 
эквивалентно полю однородно намагниченного ша-
ра, а также полю кольцевого тока, текущего в эква-

ториальной плоскости. 
На поверхности сферы радиуса R вертикальная Z и горизонталь-

ная H производные геомагнитного потенциала U (r) равны  

ϕsin2
3R

M
dr
dUZ =−=  ;  ϕ

ϕ
cos1

3R
M

d
dU

r
H =−= ,      (IV.7) 

где φ − широта (для осевого диполя). Если ось диполя не совпадает 
с осью вращения (в действительности это так и есть), вместо широ-
ты φ в (7) следует записать магнитную широту φм. Модуль T вектора 
магнитной индукции T дипольного магнитного поля равен 

ϕ2
3 sin31 +=

R
MT .    (IV.8) 

Как видно из формул (7) и (8), поле Z изменяется от 0 на эквато-
ре до 2M / R3 на полюсах, поле H − от 0 на полюсах до M / R3 на эк-
ваторе; Т − от M / R3 на экваторе до 2M / R3 на полюсах. 

Наклонение I вектора магнитной индукции T к горизонту: 

H
ZarctgI = ,  поэтому  tg I = 2 tg φ;  (IV.9) 

это справедливо и для диполя, ось которого (направление вектора 
магнитного момента М) не совпадает с осью вращения Земли, с за-
меной φ на φм.  

Вектор T однозначно определяется тремя его составляющими 
по координатным осям. Обычно применяется прямоугольная систе-
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ма координат с осью z вниз, осью x на географический север, осью y 
− на восток (рис. 2). 

 
Рис. IV.2. Элементы геомаг-
нитного поля  

 
Элементами ГМП в 

каждой точке называются 
пять силовых компонент и 
две угловые величины: 

− модуль вектора маг-
нитной индукции T; 

− вертикальная состав-
ляющая Z; 

− горизонтальная со-
ставляющая H − модуль 
вектора Н;  

− северная X и 
− восточная Y составляющие; 
− наклонение I − угол между Т и горизонтальной плоскостью;  
− склонение D − угол между горизонтальной компонентой Н 

и осью x, т. е. между вертикальными плоскостями магнитного и гео-
графического меридианов. 

Между этими элементами имеют место соотношения 
 

H2 = X2 + Y2;   T2 = H2 + Z2 = X2 + Y2 + Z2; 

H = T cos I;  Z = T sin I;  X = H cos D;  Y = H sin D;   (IV.10) 

I = arctg (Z / H);  D = arctg (Y / X). 

Для определения вектора T геомагнитного поля можно измерять 
разные наборы из трех элементов МПЗ; чаще других такими эле-
ментами являются: 1) X, Y, Z;  2) T, H, D;  3) H, D, I;  4) T, D, I. 

Структура геомагнитного поля 

Значения T на земной поверхности изменяются от 23 000 
до 68 000 нТл; среднее значение T на экваторе составляет 
32 000 нТл, а на полюсах 66 000 нТл. Такое распределение T соот-
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ветствует магнитному моменту диполя в центре Земли с магнитным 
моментом M = 8,05·1022A·м2 (или 8,05·1015 Тл·м3). Значения |Z| вбли-
зи полюсов составляют в среднем 64 000 нТл, Н в области экватора 
приблизительно 30 000 нТл, что соответствует формулам (7). 

В первом приближении магнитное поле можно аппроксимиро-
вать полем диполя, центр которого расположен в центре масс Зем-
ли. Ось такого диполя пересекает поверхность Земли в точках, на-
зываемых геомагнитными полюсами. Магнитными полюсами назы-
ваются точки на поверхности Земли, где наклонение I = 90°, а гори-
зонтальная составляющая Н = 0. Из-за неоднородности аномального 
поля магнитные полюса представляют собой области, где указанные 
условия выполняются с определенной погрешностью. В табл. 2 при-
ведены координаты (широта φ и долгота λ) геомагнитных и магнит-
ных полюсов на эпохи 1960, 1980 и 2000 гг. (по данным Междуна-
родного геомагнитного поля IGRF 10-й генерации). 

Таблица IV.2 

Координаты геомагнитных и магнитных полюсов 

 
Эпоха

Геомагнитные полюса Магнитные полюса 
Северный Южный Северный Южный 

φ λ φ λ φ λ φ λ 
1960 78,5 −69,5 −78,5 111,5 75,3 −101,0 −66,7 140,2 
1980 78,8 −70,7 −78,8 111,2 76,9 −101,7 −65,4 139,3 
2000 79,5 −71,6 −79,5 110,5 81,0 −109,6 −64,7 138,3 

 
Наклон α оси диполя к оси вращения Земли определяется по ши-

роте северного геомагнитного полюса: α = 90° – φ. Наклон в по-
следние эпохи был: 1960 − 11,5 °, 1980 − 11,2°, 2000 г. − 10,5 °. 

С 1995 г. миграция северного магнитного полюса резко ускори-
лась. За последние 10 лет он сместился к географическому полюсу 
на 500 км. Такое же расстояние он прошел за 50 лет − c 1945 по 
1995 гг. Смещение геомагнитного полюса намного меньше 
(за 100 лет на 150 км). На южном полюсе похожее соотношение: 
за 100 лет магнитный полюс сместился к северо-западу на 700 км, 
а геомагнитный – только на 100 км. 

Структуру геомагнитного поля удобно изучать, используя раз-
ложение магнитного потенциала в ряд по сферическим функциям, 
называемый рядом Гаусса: 
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где R − средний радиус Земли; r − его значение в точке определения 
потенциала; gnm и hnm − коэффициенты Гаусса, относящиеся к маг-
нитному полю внутренних источников; g1

nm и h1
nm − коэффициенты, 

связанные с внешним полем (ионосферы и магнитосферы). 
Поскольку потенциал не измеряется, практические выражения 

для ряда Гаусса строятся по ортогональным составляющим вектора 
магнитной индукции, которые являются производными потенциала 
в сферических координатах: 

;1
ϕ∂

∂
=

U
r

X  ;
cos
1

λϕ ∂
∂

−=
U

r
Y  .

r
UZ
∂
∂

−=  (IV.12) 

Выражения X, Y и Z в виде ряда не приводятся. 
Для дипольного поля справедливы простые выражения первых 

коэффициентов Гаусса 

10 0 11 0 0 11 0 03 3 3sin ; cos cos ; cos sin ,M M Mg g h
R R R

ϕ ϕ λ ϕ λ= = =  (IV.12) 

где φ0, λ0 – углы ориентации оси диполя относительно выбранной 
системы сферических координат (широта и долгота северного гео-
магнитного полюса). 

Параметры центрального диполя можно оценить по (12): 
3 2 2 2

10 11 11

10 11
0 02 2

1111 11

;

; .

M R g g h
g harctg arctg

gg h
ϕ λ

= + +

= =
+

     (IV.13) 

Отличием геомагнитного поля от модели, описываемой форму-
лами (12) и (13), является смещение центра диполя от центра масс 
Земли в сторону Филиппинских островов на величину, постоянно 
увеличивающуюся и составлявшую в 2005 г. 0,1 R (670 км). 
Это требует более сложных формул для оценки параметров диполя 
из-за необходимости учета коэффициентов Гаусса более высокого 
порядка. 
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В табл. 3 приведены значения первых коэффициентов Гаусса для 
внутреннего поля эпох 1960, 1980 и 2000 гг., а также их годовые из-
менения за время с 1955 по 1960, с 1975 по 1980 и с 1995 по 2000 
годы. Из нее видно, что гармоники второго и третьего порядка име-
ют амплитуды порядка 5–10 % значений g10. Далее, для n = 4–6 со-
ответствующие величины не превышают 1 % от g10, для n = 7–9 
около 0,1 %; амплитуды гармоник с n ≥ 10 мало меняются – в пре-
делах, почти не превышающих погрешности их определения. Оче-
видно, что ГМП четко разделяется на две составляющие: главное 
и аномальное магнитные поля. 

Главное геомагнитное поле описывается гармониками от 1-го 
до 8-го порядка и имеет характерные размеры аномалий на земной 
поверхности более 5000 км. 

Таблица IV.3 

Характеристики ГМП эпох 1960, 1980 и 2000 гг. 

Коэффи-
циенты 

Значения, нТл Вариации, нТл/год 
1960 1980 2000 1960 1980 2000 

g10 −30421 −29992 −29619 15,8 21,6 14,5 
g11 −2169 −1956 −1728 9,2 11,4 11,2 
h11 5791 5604 5186 −5,8 −14,2 −24,0 
g20 −1555 −1997 −2268 −23 −19 −13,5 
g21 3002 3027 3068 −0,2 3,4 −0,3 
h21 −1967 −2129 −2482 −13,8 −12,4 −23,1 
g22 1590 1663 1671 1,8 6,2 −2,0 
h22 206 −200 −458 −17 −26,4 −9,0 
g30 1302 1281 1340 0 1 0,9 
g31 −1992 −2180 −2288 −9,6 −7,2 −4,2 
h31 −414 −336 −228 9,6 −0,6 6,9 
g32 1289 1251 1252 0,2 −1,8 0,6 
h32 224 271 293 1,6 1,8 −1,7 
g33 878 833 715 −0,8 0,6 −8,9 
h33 −130 −252 −491 −9,4 −5,8 −12,8 
 
Аномальное магнитное поле проявляется в коэффициентах Гаус-

са случайным образом из-за малых размеров аномалий в плане (по-
рядка десятков километров и менее). 

В главном геомагнитном поле можно выделить: 
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а) дипольное поле (ДП), описываемое первой и второй гармони-
ками; его величина в среднем по интенсивности на земной поверх-
ности составляет около 90 % полного ГМП; 

б) поле мировых магнитных аномалий (ММА), определяемое 
гармониками от 3 до 8 порядка; выделены 4 аномалии: положитель-
ные Сибирская, Канадская и Антарктическая и отрицательная Бра-
зильская. ММА составляют основную часть недипольного поля, ко-
торое отличается от дипольного морфологией и закономерностями 
изменения во времени. 

Известны разные модели диполей, представляющих ГМП. Па-
леомагнитологи используют модель центрального осевого диполя 
(ЦОД), которая хорошо представляет ГМП в среднем за 105 лет. 
Мгновенное ГМП (в любое время) в первом приближении можно 
представить полем центрального диполя (ЦД) с центром в центре 
масс Земли и осью, наклоненной к оси вращения на небольшой угол 
(порядка 10°). Гораздо лучше ГМП приближается полем эксцен-
тричного диполя (ЭД). 

Основной метод анализа МПЗ – это представление его рядом 
по сферическим полиномам. Для определения параметров ЭД ис-
пользуются формулы (полученные А. Шмидтом), связывающие 
эти параметры с первыми восемью коэффициентами ряда Гаусса 
(с n = 1 и 2). Эти формулы удобны в расчетах для особой модели ЭД 
– диполя Шмидта (ЭДШ), вектор магнитного момента которого ра-
вен и колинеарен вектору магнитного момента ЦД.  

В качестве параметров эксцентричного диполя используются: 
координаты центра диполя rd, θd, λd (расстояние от центра Земли, 
коширота, долгота) и ориентировка оси диполя, задаваемая коорди-
натами Северного осевого полюса (СОП) θN, λN. 

В модели ЦД геомагнитный полюс (точка пересечения оси дипо-
ля с поверхностью Земли) обладает свойством вертикальности си-
ловых линий дипольного поля (I = 90º в северном и I = –90º в юж-
ном полушарии). В моделях ЭД эти два свойства относятся к раз-
ным точкам. Осевой полюс – это точка пересечения оси диполя 
с поверхностью Земли. Свойством I = 90º или I = –90º обладает дип-
полюс. Этот понятие введено для модели диполя Шмидта, но оно 
применимо и для эксцентричного диполя с произвольной ориенти-
ровкой оси магнитного момента. В модели ЭД прямая, соединяю-
щая дип-полюса – северный (СДП) и южный (ЮДП), не лежит 
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в одной плоскости с прямой СОП (θN, λN) – центр диполя D (θd, λd) – 
ЮОП (θS, λS). Для определения координат дип-полюсов ЭДШ 
по первым 8 гармоническим коэффициентам модели имеются соот-
ветствующие формулы. В модели эксцентричного диполя с произ-
вольной осью координаты дип-полюсов определяются оптимизаци-
онным подбором с условием I = 90º или I = –90º.  

Магнитное поле эксцентричного диполя 

Далее, кроме сферической системы координат, будем использо-
вать картезианскую систему 0xyz (0 – в центре Земли, z – по оси 
вращения, x – по линии пересечения плоскостей экватора и мери-
диана Гринвич, y – в плоскости меридиана 90˚). 

Потенциал диполя с магнитным моментом М определяется 

по формуле   
2( ) cosMU A

r
γ= ,      (IV.14) 

где r − модуль радиус-вектора диполя в точке A; γ − угол между 
осью диполя и радиус-вектором r. 

Обозначим стороны треугольника с вершинами D(xd, yd, zd) – 
центр диполя, N(xN, yN, zN) – северный геомагнитный полюс, A – 
точка определения потенциала диполя U(x, y, z): DA = r, DN = d, NA 
= a. По теореме косинусов 

.
2

cos
222

rd
adr −+

=γ         (IV.15) 

Определим r, d и a как длину радиус-векторов: 
 

r2 = (x – xd)2 + (y – yd)2 + (z – zd)2;    

d2 = (xN – xd)2 + (yN – yd)2 + (zN – zd)2; (IV.16) 

a2 = (x – xN)2 + (y – yN)2 + (z – zN)2.    

Компоненты вектора магнитной индукции Т в картезианских ко-
ординатах (XC, YC, ZC) вычисляются как производные потенциала (1) 
по соответствующим координатам: 
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Входящие в формулы (17) производные cos γ по координатам 
выражаются так: 
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где 
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Подстановка величин (19) и (20) в формулы (18), а затем величин 
(15), (16) и (18) в формулы (17) приводит к громоздким выражениям 
для компонент поля в картезианских координатах XC, YC, ZC, но 
в этих выражениях нет необходимости. Вычисления по формулам 
(20–19–18–17) можно выполнять последовательно с подстановкой 
числовых значений. 

Затем значения XC(x, y, z), YC(x, y, z), ZC(x, y, z) в точке A(θ, λ) пре-
образуются в обычную для геомагнетизма систему декартовых ко-
ординат (ось x − на север, ось y – на восток, ось z – вертикально 
вниз) с использованием следующих соотношений: 
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X = XC cos θ cos λ + YC cos θ sin λ – ZC sin θ;   

Y = − XC sin θ sin λ + YC sin θ cos λ;   (IV.21) 

Z = XC sin θ cos λ + YC sin θ sin λ + ZC cos θ;   

Значения компонент вектора удобно определять по равномерной 
сетке географических координат в виде X(θ, λ), Y(θ, λ), Z(θ, λ), по-
этому значения координат x, y, z задаются по формулам 

 
x = ρ sin θ cos λ; y = ρ sin θ sin λ; z = ρ cos θ. 

Координаты южного геомагнитного полюса xS, yS, zS определя-
ются по уравнению прямой, соединяющей точки N и D и точку 
с этими координатами: 

      
;
;

,

S d N

S d N

S d N

x Kx x
y Ky y
z Kz z

= −
= −
= −

    (IV.22) 

где   2 2 22 d N d N d N
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x y z
+ +
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+ +

. 

Пока рассмотрение велось для сферической поверхности Земли. 
Последние модели IGRF дают поле на поверхности сфероида (эл-
липсоида вращения с малым сжатием α) WMG-84. Поле эксцен-
тричного диполя на этом эллипсоиде можно вычислять с учетом 
только зависимости радиуса от широты. Несовпадение нормали 
к эллипсоиду с радиус-вектором приводят к отличию производных 
по нормали и по радиус-вектору не более 6·10–6 (это максимум 
на широте 45˚) [Грушинский, 1962]. Зависимость ρ(φ) – это формула 
Клеро (без учета малых второго порядка): 

 
ρ(θ) = ρe(1 – α sin2φ), 

где ρe = 6378,178 км – экваториальный радиус, α = 1/298,2528. 
В табл. 4 приведены параметры ЭД, определенные подбором по 

значениям поля модели IGRF; СКО –среднеквадратическое откло-
нение поля диполя от IGRF.  

В нижней строке показаны: относительные изменения rd, СКО 
и M и абсолютные изменения угловых координат центра диполя 
и северного осевого полюса СОП за 50 лет.  
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Изменения параметров ЭД имеют регулярный характер. Магнит-
ный момент диполя уменьшился на 3,6 %, СКО как показатель не-
дипольности поля увеличилось на 9,1 %, а как центр диполя сме-
стился от центра масс Земли почти на 120 км.  

Таблица IV.4 

Параметры эксцентричного диполя моделей IGRF 

Год rd θd, град. λd, град. θN, град. λN, град. СКО, нТл M нТл

1960 0,0833 83,049 147,579 8,035 –80,664 5214 31043 
1980 0,0899 80,353 145,069 7,476 –82,357 5396 30574 
2000 0,0985 79,523 140,783 6,257 –84,455 5619 30120 
Δ 21 % –4,6º –9,5º –2,3º –4,3º 9,1 % –3,6 %
 
В разложении геомагнитного поля в ряд Гаусса дипольная часть 

поля влияет не только на 1-ю и 2-ю гармоники, как обычно считает-
ся, а распространяется до 5-й гармоники; вес высоких гармоник 
со временем растет. С другой стороны, мировые магнитные анома-
лии (ММА) проявляются в разложении Гаусса в 1-й и 2-й гармони-
ках, а не с 3-й, как принято считать. Поэтому оценки параметров 
эксцентричного диполя (любой модели) по первым 8 гармониче-
ским коэффициентам имеют относительное значение – для выявле-
ния закономерностей их изменения. 

Наличие мировых магнитных аномалий, а также аномального 
магнитного поля с источниками в литосфере приводит к тому, что 
магнитные полюса как области, где H = 0, а I = 90°, не совпадают 
с геомагнитными полюсами. Магнитные полюса имеют координаты 
(на 2000 г): на севере 81° с.ш., 110  з.д., на юге 65° ю.ш., 138° в.д. 
Отличие от координат геомагнитных полюсов составляет: по широ-
те от 4 до 13°, по долготе порядка 30°. 

Вариации магнитного поля Земли 

Геомагнитное поле очень нестабильно по сравнению с другими 
физическими полями Земли. Вариации ГМП разнообразны: 

1. Уменьшение магнитного момента M и амплитуды первой гар-
моники g10; скорость изменения М, dM/Mdt равна –5·10–4 год–1 
в среднем за 150 лет, а 1980–2000 гг. она равна –7·10–4 год–1. Если 
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бы скорость была постоянной, поле могло уменьшиться до нуля 
за 2000 лет, но она меняется. 

2. Инверсии (изменения знака) геомагнитного поля, выявленные 
по данным палеомагнитных исследований. В последние 5 млн лет 
известны 22 инверсии ГМП. Выделены две эпохи прямой (совре-
менной) полярности: Брюнес (от 0,87 млн лет до настоящего време-
ни), Матуяма (2,40–0,87 млн лет), и две эпохи обратной полярности 
– Гаусс (3,32–2,40 млн лет) и Гилберт (5,20–3,32 млн лет). В каждой 
из них выявлены эпизоды противоположной полярности длительно-
стью 0,02–0,2 млн лет. За 230 млн лет, в мезозое и кайнозое, одна 
инверсия приходилась на (2–5)·105 лет. Длительность инверсии 
(процесса изменения полярности) составляет 103–104 лет. 

3. Изменения параметров эксцентричного диполя, представляю-
щего ГМП (в 1955–2005 гг.): а) регулярное удаление центра диполя 
от центра масс Земли на 120 км (средняя скорость 2,4 км/год); б) 
смещение центра ЭД на север от экватора на 4,6º;  

4. Уменьшение дипольного поля сопровождается увеличением; 
интенсивности 2-й гармоники; СКО приближения геомагнитного 
поля полем ЭД на 9,1 % за 50 лет; среднеквадратических значений 
гармоник ЭД со 2-й по 5-ю. За тот же срок вдвое возросло СКО 
приближения поля ЭД рядом с N = 5. 

5. Вариации недипольной части поля: возникновение, западный 
дрейф со скоростями 0,18–0,23 град/год и распад (через 20–60 лет) 
фокусов векового хода МПЗ.  

6. Квазипериодические вариации интенсивности элементов МПЗ: 
по инструментальным, архео- и палеомагнитным данным выделены 
периоды: 6, 11, 22, 58, 450, 600, 1800, 8000 лет (первые два связы-
ваются с внешним полем). 

7. Вариации внешнего магнитного поля (с источниками в ионо-
сфере и магнитосфере): 

– солнечно-суточные в спокойные дни (Sq-вариации), их ампли-
туда по Z и H достигает в дневное время 70 нТл (рис. 3), в зависимо-
сти от широты и электропроводности разреза; в разнесенных 
по долготе пунктах вариации коррелируются по местному времени; 

– солнечно-суточные вариации в магнитно-возмущенные дни 
(Sd-вариации) не имеют таких отчетливых закономерностей и могут 
быть намного интенсивней Sq-вариаций; 
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– бухтообразные возмущения геомагнитного поля с амплитудами 
в единицы и первые десятки нанотесл и характерными временами 
от долей часа до 2–5 ч.; 

– магнитные бури продолжительностью от часов до нескольких 
суток, во время которых на фоне изменений поля на 30–50 нТл на-
блюдаются нерегулярные, зачастую короткопериодные вариации 
с амплитудами в сотни и тысячи нанотесл. Для электромагнитного 
зондирования Земли особенно важны внезапные начала магнитных 
бурь – быстрый рост напряженности поля. 

 

 
Рис. IV.3. Солнечно-суточные (Sq) вариации элементов Z и H 
геомагнитного поля на широте 60º 

 
Суточные вариации обусловлены воздействием "солнечного вет-

ра" – потока заряженных частиц, которые деформируют магнито-
сферу, "сдувая" ее в сторону, противоположную Солнцу. Из-за вра-
щения Земли внутри этой деформированной магнитосферы суточ-
ные вариации по всей Земле проходят только в дневное время. Бух-
тообразные вариации и магнитные бури вызваны приполярными 
круговыми токами в ионосфере и одновременны на Земле. 

Суточные вариации и бухты генерируют в Земле электромагнит-
ное поле, измерение которого позволяет определить электропровод-
ность глубоких зон литосферы и мантии электроразведочными ме-
тодами магнитотеллурических зондирований. 

Вариация с периодом 8000 лет является основной для формиро-
вания дипольного магнитного момента. Около 2 тыс. лет назад 
он был максимален – в 1,5 раза больше, а 6 тыс. лет назад – вдвое 
меньше современного. 
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Магнитное поле Земли, осредненное за время порядка наиболь-
шего периода вариаций (8000 лет), соответствует модели поля цен-
трального осевого диполя, что важно в палеомагнитологии при оп-
ределении координат магнитных полюсов в прошедшие геологиче-
ские эпохи и восстановления на этой основе характеристик больших 
перемещений литосферных плит. 

Магнитные аномалии 

Отмеченные закономерности пространственно-временной струк-
туры геомагнитного поля позволяют довольно естественным обра-
зом разделить полное геомагнитное поле (ГМП) на его главную 
часть (ГГМП), аномальное поле (АМП) и поле вариаций (ВМП). 
Часть ряда Гаусса с гармониками до 8-й степени и порядка входит 
в ГМП, оставшаяся часть стационарного поля – это АМП. 

Вариации с периодами более года, называемые вековыми (ВВ), 
определяются путем периодических (через 5 лет) измерений абсо-
лютных значений элементов ГМП в сети  магнитных обсерваторий 
(МО) и пунктов векового хода (ПВХ). Когда в качестве нормального 
поля (НМП) берется главное поле эпохи, близкой ко времени маг-
нитной съемки, ВВ по существу включаются в ГМП и в аномалиях 
не проявляются. 

Суточные и другие вариации внешнего поля исключаются из ма-
териалов измерений по данным ближних магнитных обсерваторий 
или по данным специальных магнитовариационных станций (МВС), 
в качестве которых часто используются полевые магнитометры 
с автоматической регистрацией. 

Главное поле и магнитные аномалии хорошо разделяются в связи 
с тем, что они резко отличаются своими пространственными спек-
трами. Нормальное поле имеет характерные горизонтальные разме-
ры неоднородностей порядка 5·103 км, тогда как размеры магнитных 
аномалий редко превышают первые сотни километров. Градиенты 
нормального поля невелики, в средних широтах Евразии они со-
ставляют 

dZ / dx ≈ dT / dx ≈ 5 нТл/км;  dZ / dz ≈ dT / dz ≈ 235 нТл/км; 

dH / dx ≈ 4 нТл/км;    dH / dz ≈ 7 нТл/км. 



Магнитное поле 

 95

Ввиду небольшой величины градиентов учитывать непостоянст-
во нормального поля нужно при общих съемках больших террито-
рий или при высокоточных измерениях для решения специальных 
задач. В обычных поисковых съемках они не учитываются. 

Магнитные аномалии вычисляются, как правило, довольно про-
сто: 

ΔT = T – T0,  ΔZ = Z – Z0,  ΔH = H – H0  и т.д. 

Заметим, что ΔT определяется как разность модулей, а не векто-
ров, поэтому ΔT ≠ Ta (это мы обсудим позже). 

Для общих съемок нормальное поле определяется по картам 
главного геомагнитного поля эпохи, ближайшей ко времени прове-
дения съемки. В других случаях допускается использование в каче-
стве нормального поля среднего уровня поля на участке без анома-
лий вблизи площади съемки или значения поля в исходном пункте, 
если он расположен вне аномальных участков. 

Источниками магнитных аномалий являются намагниченные те-
ла в земной коре и верхах мантии, где температура не достигает 
точки Кюри наиболее распространенных ферромагнитных минера-
лов – окислов железа (600– 680° С). Толщина магнитоактивного 
слоя литосферы в зависимости от геотермических условий меняется 
от 20–30 до 60–80 км. Наибольшую толщину этот слой имеет в ста-
бильных районах древних платформ на континентах, наименьшую – 
в рифтовых зонах океанов. 

Интенсивность магнитных аномалий варьирует в очень широких 
пределах. Их минимальный уровень зависит от точности  измери-
тельной аппаратуры, а максимальный может превышать интенсив-
ность главного геомагнитного поля. Например, в районе Курской 
магнитной аномалии, вызванной пластами железистых кварцитов 
в фундаменте Воронежской антеклизы, аномалии превышают 
2·106 нТл, в 3–4 раза больше интенсивности нормального поля. 

Горизонтальные размеры магнитных аномалий (одного знака) 
варьируют от долей метра до сотен километров. В северном полу-
шарии индуктивно намагниченные ферромагнетики создают поло-
жительные аномалии ΔT и ΔZ (в эпицентрах), а отрицательные ано-
малии могут быть вызваны обратной остаточной намагниченностью 
горных пород и руд. Пример обратно намагниченных залежей – же-
лезорудные месторождения в Восточной Сибири. 
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Измерения элементов геомагнитного поля 

Виды магнитных съемок 

Магнитное поле Земли в каждой точке полностью определяется 
вектором T(x, y, z, t) – в функции пространственных координат 
и времени. Можно измерить его компоненты X, Y, Z или другие 
комбинации: T, H, D; T, D, I. Остальные элементы вычисляются по 
формулам (10). Непрерывные по координатам и по времени измере-
ния осуществить невозможно. Естествен вопрос меры дискретиза-
ции измерений соответственно задачам, решаемым с использовани-
ем результатов магнитных измерений.  

Эта дискретизация различна в задачах геомагнетизма – изучения 
пространственно-временной структуры главного поля и поля суточ-
ных и короткопериодических вариаций магниторазведки – в изуче-
нии магнитной неоднородности литосферы по аномальному полю. 

В геомагнетизме используются следующие виды измерений: 
а) непрерывные измерения элементов ГМП в магнитных обсер-

ваториях (МО), как правило, автоматическими относительными 
магнитографами с привязкой к абсолютному уровню поля по каж-
дому измеряемому элементу посредством регулярно повторяющих-
ся во времени абсолютных трехкомпонентных измерений; 

б) генеральная векторная магнитная съемка с интервалами вре-
мени 5 лет по сети пунктов векового хода (ПВХ) и магнитных об-
серваторий; 

в) векторные измерения на специальных спутниках ("Космос-49", 
1964 г. "Космос-321", 1970 г.; MagSat (США), 1979–1980 гг.; 
"Oersted" (Дания), 1999 г.; CHAMP (Германия), 2000 г.; бразильский 
спутник SAC/C, 2000–2004 гг. и другие). 

В магниторазведочных целях выполняются: 
а) общие магнитные съемки больших территорий с составлением 

сводных карт масштабов 1:200000 и 1:25000, соответствующих 
масштабам государственных геологических карт; 

б) специальные площадные и профильные съемки, разнообраз-
ные по масштабам, структуре и густоте сети, измеряемым элемен-
там поля и точности измерений. 

По измеряемым характеристикам ГМП съемки подразделяются 
на виды: векторные, модульные и компонентные. Необходимо 
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уточнить термины. В литературе часто называют векторными изме-
рения трех компонент (X, Y, Z) вектора магнитной индукции земно-
го поля независимо от качества ориентации в системе координат: 
x −  географический север, y − восток, z − вертикаль вниз. Такие из-
мерения лучше называть трехкомпонентными; (компонентными 
называются измерения менее 3 компонент), а термин векторные 
относить к измерениям в географических координатах компонент X, 
Y, Z или других (например, D, I, T), полностью определяющих век-
тор Т. Модульные – это измерения только значения модуля вектора 
Т без оценки его направления. 

В магниторазведочных съемках в настоящее время преобладают 
модульные измерения. Намного реже выполняются компонентные 
съемки – измерение вертикальной, совсем редко – горизонтальной 
составляющих вектора магнитной индукции. Как правило, это отно-
сительные измерения приращений ΔZ и/или ΔH относительно ис-
ходных (опорных) пунктов съемочной сети. 

Векторные съемки наиболее информативны, но сложны и в маг-
ниторазведочных целях используются редко. В последнее время 
разработаны приборы, позволяющие повысить их роль, по крайней 
мере, при поисках и разведке сильно магнитных пород и руд. 

Модульные съемки наиболее распространены благодаря порта-
тивности, высокой точности современных протонных и квантовых 
магнитометров, высокой технологичности и производительности 
измерений. Однако они имеют недостаток, существенный для силь-
но аномальных полей: аномалии ΔT, определенные как разности 
модулей реального T и нормального T0 полей, не совпадают с Tа и не 
являются гармоническими функциями. 

Результаты компонентных съемок при удачном выборе исходных 
пунктов легко интерпретируются, так как ΔZ = Zа. Что же касается 
ΔH, то величина H тоже векторная (в горизонтальной плоскости), 
и в случае интенсивных аномальных полей ΔH может сильно отли-
чаться от На.  

Существующая аппаратура для компонентных измерений недос-
таточно точна, а измерения не так технологичны, как модульные. 

Магнитные съемки  можно классифицировать по физико-
географическим условиям районов съемки с учетом транспортных 
средств – носителей магнитометрической аппаратуры на виды: 
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1. Наземные пешеходные съемки, в которых измеряются отдель-
ные элементы поля по сети точек поверхности, между которыми 
магнитометр переносится оператором. Как правило, это детальные 
съемки масштабов 1:50000 и крупнее с шагом 500 м и меньше. 

2. Автомобильные съемки – измерения выполняются на ходу ли-
бо в автоматическом режиме через заданные интервалы времени, 
либо по команде оператора в фиксированных точках. 

3. Аэромагнитные съемки с непрерывной записью (феррозондо-
выми магнитометрами) или дискретные (квантовыми магнитомет-
рами) в полете самолета (вертолета) на заданных абсолютных вы-
сотных уровнях или на почти постоянной высоте над рельефом. 

4. Гидромагнитные съемки, выполняемые непосредственно с су-
дов или в буксируемых гондолах, приповерхностных или глубоко 
погружаемых, вплоть до придонных измерений. 

5. Спутниковые съемки (о них упоминалось выше). 
6. Скважинные магнитные измерения, съемки в шахтах, как пра-

вило, сопровождаемые измерениями магнитной восприимчивости 
пород и руд в естественном залегании. 

 
Принципы магнитных измерений 

Для измерений магнитных полей используются многие явления, 
в которых влияние магнитного поля является определяющим 
и принципиально измеримым. С величиной магнитной индукции 
и направлением ее вектора T могут изменяться: 

а) положение равновесия и параметры движения намагниченных 
тел – постоянных магнитов; это явление используется в торсионных 
(оптико-механических) магнитометрах; 

б) магнитный поток системы двух противоположно ориентиро-
ванных соленоидов переменного тока с сердечниками из магнито-
мягких материалов; на этом принципе основаны феррозондовые 
магнитометры; 

в) частота прецессии магнитных моментов атомов вокруг на-
правления вектора магнитной индукции T после их поляризации 
отклоняющим полем; на этом принципе основаны протонные маг-
нитометры; в последнее время в этих приборах используется эффект 
Оверхаузера (динамическая поляризация), позволяющий повысить 
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интенсивность сигнала прецессии, уменьшить критичность к высо-
ким градиентам поля и экономить электропитание; 

г) разность энергий подуровней при расщеплении энергетиче-
ских уровней в магнитном поле (эффект Зеемана) и частота погло-
щения при разрешенных переходах между подуровнями; частота 
изменения заселенности подуровней при облучении рабочего веще-
ства поляризованным светом (оптическая накачка); на эффектах 
Зеемана и оптической накачки основаны квантовые магнитометры; 

д) частота колебаний магнитного потока в сверхпроводящих кон-
турах со слабой связью (эффект Джозефсона); на этом принципе 
действуют СКВИДы – сверхпроводящие квантовые интерференци-
онные датчики для измерений магнитной индукции и ее градиентов. 
(Сверхвысокая чувствительность СКВИДов превышает требования 
задач магниторазведки, а необходимость в криостатах для поддер-
жания "гелиевой" температуры СКВИДов усложняет конструкцию, 
поэтому сверхпроводящие магнитометры и градиентометры пока 
не нашли применения в магниторазведке.) 

В магнитометрической аппаратуре на разных этапах истории 
геомагнетизма (и магниторазведки) перечисленные явления исполь-
зовались в разной степени. Квантовые явления начали эффективно 
применяться в середине прошлого века, а с появлением точных 
и удобных в работе протонных и квантовых магнитометров резко 
снизилась роль оптико-механических приборов. Во многом это оп-
ределяется требованиями к точности измерений, стремлением 
к уменьшению затрат на выполнение магнитных съемок, немалую 
роль играют технологичность измерений и интерпретации их ре-
зультатов, наличие элементной базы для приборов и их стоимость. 

Далее дана краткая характеристика широко распространенных 
в настоящее время магнитометров: принципы их действия и пара-
метры, определяющие качество фактических данных об аномальном 
магнитном поле. 

 
Оптико-механические магнитометры 

Это магнитометры, принцип действия которых основан на рав-
новесии постоянных магнитов в магнитном поле Земли. Равновесие 
достигается за счет компенсации момента пондеромоторных сил 
магнитного поля моментами других сил, чаще механических (упру-
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гость нитей подвеса) и гравитационных, других магнитных 
или электромагнитных сил. 

На рис. 4 показано принципиальное устройство некоторых маг-
нитометров: а) кварцевого H-магнитометра (QHM); б) магнитометра 
М-27; в) магнитометра Fanzelau (Германия). 

 

 
Рис. IV.4. Принцип действия основных типов магнитомеханических 
магнитометров: а) QHM, б) Z-магнитометра, в) Н-магнитометра  

 
QHM представляет собой постоянный магнит, подвешенный на 

вертикальной кварцевой нити в установке с горизонтальным теодо-
литным кругом. В свободном состоянии он ориентируется по на-
правлению магнитного меридиана. Если зафиксировать направление 
географического меридиана (для этого нужны несложные астроно-
мические измерения положения Солнца в фиксированные моменты 
времени по Гринвичу), получим склонение D. При закручивании 
нити подвеса на большой угол θ (обычно θ = 2nπ, n изменяется 
в пределах от 1 до 3–4) за счет момента упругости закрученной нити 
θτ магнит устанавливается в положение, отличающееся от магнит-
ного меридиан на угол φ, значение которого зависит от горизон-
тальной составляющей магнитного поля H: 

.
sin sin

TCH
M
θτ

ϕ ϕ
= =    (IV.23) 

Определив в обсерватории, где известно поле H, масштабный ко-
эффициент CТ при разной температуре (от нее зависит упругость 
кварца τ), получаем возможность использовать QHM для абсолют-
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ных измерений H. Точность измерений зависит от теодолита и каче-
ства нити подвеса; обычный уровень точности составляет 0.5' для D 
и 2–5 нТл для H. Комплект QHM и протонного магнитометра 
(для измерения D, H и T) нашел применение в генеральной вектор-
ной съемке ГМП и изучении его вековых вариаций. В геологиче-
ских целях QHM применяется редко. 

Чувствительным элементом ΔZ-магнитометра является горизон-
тальный магнит на горизонтальной растяжке, настроенный на поле 
Z0 (рис. 4, б). Он отклоняется на угол β, если ΔZ = Z – Z0 ≠ 0. 

Вертикальный постоянный магнит на горизонтальной растяжке – 
это чувствительный элемент H-магнитометра (рис. 4, в). Прибор ре-
гулируется (в заводских условиях) так, чтобы при некотором значе-
нии H = H0 магнит был вертикален. Если ΔH = H – H0 ≠ 0, создается 
момент магнитных сил, отклоняющий магнит на угол α, который 
служит мерой ΔH. 

На произвольно ориентированный магнит действуют обе состав-
ляющие: H и Z. Чтобы исключить влияние Z при измерении H и ис-
ключить H при измерении Z, применяют компенсационный способ 
отсчета: с помощью дополнительных магнитов приводят чувстви-
тельный элемент в нулевое положение и измеряют это компенси-
рующее поле. В некоторых ΔZ-магнитометрах используется прямой 
способ отсчета – по углу наклона (tg β), а для исключения влияния 
H нить подвеса ориентируют по магнитному меридиану. 

Магнитометры этого типа используются для компонентных съе-
мок в геологических целях (ΔZ-магнитометр М-27 и др.). Уравнение 
равновесия системы М-27 включает моменты: сил ГМП и компен-
сирующих магнитов, силы тяжести и упругости нити подвеса: 

 
MZ cosβ – MH sinβ sinλ – M∑Bi – mgl sin(β + φ) + τθ = 0,    (IV.24) 

где ∑Bi – поля компенсирующих магнитов; M – магнитный момент 
чувствительного элемента; m – его масса; l и φ – координаты его 
центра массы относительно оси вращения; τ и θ – крутильная жест-
кость нити подвеса и угол ее закручивания; λ – магнитный азимут 
нити подвеса. Уравнение (24) показывает:  

а) прибором можно измерять только изменения поля Z (ΔZ);  
б) влияние H отсутствует в случаях β = 0 (компенсационный от-

счет) или λ = 0 (ориентация нити по магнитному меридиану); 
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в) моменты силы тяжести и упругости нити подвеса должны 
быть неизменными при измерениях. 

Точность магнитометров этого типа невысока: 5–8 нТл; они ме-
нее удобны в работе и требуют больше времени для измерений, чем 
протонные и квантовые магнитометры. Но с ними можно работать  
при сильных магнитных помехах, в том числе в шахтах, не требует-
ся электропитание, они просты конструктивно и надежны в работе. 

 
Феррозондовые магнитометры 

Приборы этого типа основаны на эффекте намагничивания 
до насыщения магнитомягких материалов (с большой магнитной 
восприимчивостью и малой коэрцитивной силой) в слабом поле по-
рядка земного. 

Наиболее распространены магнитометры с системой регистрации 
"второй гармоники". Принцип их действия в следующем.  

Два стержня из магнитомягкого материала, обычно из пермаллоя 
(Fe + Ni), достаточно длинных, чтобы исключить фактор размагни-
чивания собственным полем, служат сердечниками двух катушек, 
параллельных, но с противоположной намоткой (рис. 5). 
 

Рис. IV.5. Принцип ферро-
зонда по схеме ״второй 
гармоники״: слева – кривая 
гистерезиса (Н1 и Н2 – фа-
зы поля питающего тока; 
Н – напряженность внеш-
него поля); справа – схема 
образования второй гар-
моники магнитной индук-
ции B = B1 + B2 

 
Переменный ток в катушках создает противоположные по знаку 

магнитные поля. Так как катушки идентичны, суммарная индукция 
в отсутствие внешнего поля равна нулю. Внешнее поле увеличивает 
индукцию одной катушки и уменьшает ее в другой, так что в сумме 
на периоде питающего тока появляются два периода изменения 
магнитной индукции (отсюда "вторая гармоника"). Амплитуда вы-
ходного сигнала пропорциональна проекции внешнего поля на ось 
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системы. Феррозонды могут быть использованы для измерения маг-
нитной индукции земного поля и его составляющих.  

Феррозондовый измеритель D и I включает теодолит с укреплен-
ным на его трубе феррозондом и блок регистрации (рис. 6). 

 
 

Рис. IV.6. Устройство феррозондового 
теодолита 
Показан (преувеличенно) основной 

источник погрешности измерений – 
несовпадение оси феррозонда с опти-
ческой осью теодолита 

 
Измерения D и I выполняются 

по "нулевому" методу. В этом слу-
чае феррозонд работает как индика-
тор нулевого поля; когда он ориен-
тирован ортогонально вектору маг-
нитной индукции земного поля, 
сигнал на выходе измерительной схемы равен нулю. Зафиксировав 
направление магнитного меридиана по горизонтальному кругу тео-
долита, измеряем склонение D (для этого надо знать направление 
географического меридиана). Для измерения наклонения I исполь-
зуется вертикальный круг теодолита: вращая феррозонд в плоскости 
магнитного меридиана, ищем второе нулевое положение, когда 
феррозонд перпендикулярен вектору T.  

Точность феррозондовых датчиков регулируется в широких пре-
делах соответственно требованиям к магнитометру и классу обеспе-
чивающих систем ориентации Т-аэромагнитометров и используе-
мых теодолитов в измерителях D и H. Для магниторазведочных це-
лей достаточна точность ± 2–5 нТл по Т и ± 1' по D и H. 

В T-аэромагнитометрах (АММ-13, АСГ-46) и скважинных маг-
нитометрах типа ТСМК измерительный феррозонд с помощью ори-
ентирующих феррозондов и сервомоторов автоматически устанав-
ливается по направлению вектора магнитной индукции T и измеряет 
его модуль. (Ориентирующие феррозонды в T-аэромагнитометрах 
работают по принципу действия нуль-индикатора, как в случае из-
мерения склонения и наклонения.)  
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В наземных Z-магнитометрах (М-17, М-29, МПФ-3) феррозонд 
в подвесе Кардана под действием силы тяжести устанавливается 
вертикально для измерения Z.  

В скважинных приборах, например типа КМК, феррозонды ис-
пользуются для относительных измерений вертикальной состав-
ляющей магнитного поля ΔZ вместе с измерениями магнитной вос-
приимчивости κ. Феррозонд при этих измерениях ориентируется 
вертикально собственным весом прибора, как и в наземных магни-
тометрах М-17, М-29 и МПФ-3. 

 
Квантовые магнитометры 

Известно несколько квантовых явлений, которые можно исполь-
зовать для измерения магнитного поля: 

1) эффект Лармора – поляризация  магнитных моментов заря-
женных частиц посредством их прецессии вокруг направления маг-
нитного поля с частотой, пропорциональной напряженности поля; 

2) эффект Оверхаузера – динамическая поляризация ядер в маг-
нитном поле, повышающая интенсивность магнитного резонанса; 

3) эффект Зеемана – расщепление энергетических уровней ато-
мов в магнитном поле на подуровни, разности энергий между кото-
рыми пропорциональны напряженности магнитного поля; 

4) оптическая накачка – изменение заселенности зеемановских 
подуровней парамагнитных веществ циркулярно-поляризованным 
светом и их магнитная поляризация; 

5) эффект Фарадея – вращение плоскости поляризации света на-
магниченным веществом; 

6) эффект Джозефсона – протекание через тонкую изолирующую 
связь между сверхпроводниками переменного тока с частотой, про-
порциональной приложенному напряжению с квантованием  маг-
нитного потока через контур с такой слабой связью. 

Эффекты 1 и 2 используются в магнитометрах ядерной прецес-
сии, их называют протонными; эффекты 3 и 4 – в квантовых магни-
тометрах; эффект 5 используется в астрофизике для измерения маг-
нитных полей звезд; эффект 6 – основа сверхпроводящих магнито-
метров и градиентометров для измерения слабых магнитных полей 
при геофизических, а больше в биологических исследованиях. 
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Протонные магнитометры измеряют абсолютную величину (мо-
дуль) вектора магнитной индукции T по формуле Лармора 

0 ,L
p

T μ ω
γ

=            (IV.25) 

где μ0 – магнитная постоянная, γp – гиромагнитное отношение про-
тона, ωL – частота прецессии Лармора. Ансамбль прецессирующих 
частиц создает электромагнитное поле, частота которого измеряется 
резонансным методом. Для согласованного эффекта частиц необхо-
димо предварительно поляризовать их более сильным магнитным 
полем, отличным по направлению от измеряемого. Магнитное взаи-
модействие и тепловые процессы быстро разрушают структуру пре-
цессии, поэтому измерения выполняются в первую секунду после 
выключения поляризующего поля. 

Имеется два вида протонных магнитометров: в одном реализует-
ся свободная прецессия протонов в жидкостях с большой концен-
трацией атомов водорода (керосин, вода, спирт); в других для по-
вышения амплитуды сигнала при меньших энергозатратах применя-
ется динамическая поляризация ядер свободных радикалов в прото-
носодержащей жидкости (обычно в гептане). 

Точность протонных магнитометров достигает 0,1 нТл, обычные 
полевые магнитометры типа ММП-203 завода "Геологоразведка" 
имеют точность 1 нТл. Поскольку в формуле (25) коэффициентом 
пропорциональности между Т и ω служит атомная константа γр, 
значение которой определено с точностью 10–8, протонные магни-
тометры являются абсолютными приборами. 

У них есть существенные недостатки: 
1) измерения принципиально дискретны, так как нужно время 

для создания поля поляризации и выполнения измерений; 
2) приборы критичны к большим градиентам измеряемого поля: 

даже в малом объеме рабочей камеры большие градиенты поля оз-
начают разную по величине индукцию в отдельных частях камеры; 
согласованного по частоте ансамбля магнитных моментов частиц не 
получается, и измерительная схема обнуляет результат. 

В настоящее время используются следующие протонные магни-
тометры: переносные МПП-203 в вариантах со свободной ядерной 
прецессией и с динамической поляризацией; переносные MMPOS-2 
с динамической поляризацией; автомобильный МСС-1; аэромагни-
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тометры ММС-214, ЯМП-3, ЯМП-7, ММС-213 (в составе комплекс-
ной аэрогеофизической станции СКАТ-77), ММС-214, ММС-215. 

Квантовые магнитометры, использующие эффект Зеемана и оп-
тическую накачку, измеряют модуль вектора магнитной индукции T 
через частоту ωЗ перехода между зеемановскими подуровнями ще-
лочных металлов, обычно цезия-133: 

0

,l
З

gm Tγω
μ

=    (IV.26) 

где g – фактор Ланде; m – магнитное квантовое число; γp – орби-
тальное гиромагнитное отношение электрона, μ0 – магнитная посто-
янная. Значения g и m являются константами для конкретного веще-
ства. Как видим, коэффициентом пропорциональности между ωЗ и T 
служит константа материала. Но ωЗ в земном поле мала, ее значения 
лежат в средневолновом радиодиапазоне, мало и различие заселен-
ности зеемановских подуровней, в связи с чем для измерения ωЗ 
применяется сложный способ магнитного резонанса через оптиче-
скую накачку и резонансное поглощение энергии рабочим вещест-
вом (парами цезия). Не обсуждая детали, отметим, что связь часто-
ты изменений поглощения с измеряемым полем не строго пропор-
циональна: ωЗ = aT + bT2, хотя b – довольно малая величина, и в из-
мерениях с точностью ниже ±1 нТл ею пренебрегают. Но ее разли-
чие для разных приборов не позволяют считать абсолютными ре-
зультаты измерений квантовыми магнитометрами. 

Точность относительных измерений квантовым магнитометром 
на порядок выше, чем протонным. Есть и другие преимущества 
квантовых магнитометров: они менее критичны к большим градиен-
там поля, у них короче цикл измерений. Поэтому они подходят для 
измерений T в движении. Но они сложнее конструктивно, менее 
портативны, им требуется более мощное питание, с ними несколько 
сложнее измерительная процедура, в частности, одним пешеходным 
прибором М-60 управляют два оператора. По этим причинам для 
сухопутных съемок чаще применяют протонные магнитометры. 



 
 

ГЛАВА V. ГРАВИРАЗВЕДКА И МАГНИТОРАЗВЕДКА 

Общие черты гравиразведки и магниторазведки 

Гравиметрическую и магнитную разведку можно рассматривать 
как совокупность методов разведочной геофизики, использующих 
неоднородность в распределении плотности и намагниченности 
горных пород в литосфере для изучения ее структуры посредством 
измерения гравитационного и магнитного полей, вычисления ано-
малий этих полей и их геологической интерпретации. Такое объе-
динение самостоятельных методов обосновывается их существен-
ными общими свойствами. 

1. Гравитационное и магнитное поля являются потенциальными. 
Измеряемые силовые характеристики полей – гравитационное уско-
рение g, магнитная индукция T, ее составляющие по координатным 
осям это, соответственно, градиенты скалярных потенциалов, гра-
витационного V и магнитного U, и их производные по координатам: 

 
g =  grad V;   T =  grad U;   g  = Vz  = dV / dz;   

(V.1) 
Z = dU / dz; X = dU / dx; Y = dU / dy.   

Система координат (x, y, z) выбрана так, что ось z ориентирована 
в направлении силы тяжести g, ось x на географический север, ось y 
– на восток. 

Оба поля вне их источников – плотностных неоднородностей 
и намагниченных тел описываются гармоническими функциями: 
они являются однозначными и непрерывными функциями коорди-
нат, обращаются в нуль на бесконечности и удовлетворяют уравне-
ниям Лапласа: 

∇2V = 0;  ∇2U = 0 ,   (V.2) 

где ∇2 = (d2 / dx2 + d2 / dy2 + d2 / dz2) – оператор Лапласа. 
Это позволяет использовать для анализа гравитационного и маг-

нитного полей и извлечения из них полезной информации мощный 
математический аппарат теории аналитических функций. 
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В области, занятой источниками полей, оба потенциала удовле-
творяют уравнениям Пуассона: 

 
∇2V = 4π G σ;     ∇2U = μ0 div J,   (V.3) 

где σ – плотность; J – намагниченность; μ0= 4π·10–7 Гн/м – магнит-
ная постоянная, G = 6,673 10–11 м3/кг·с2 –гравитационная постоянная. 

2. Гравитационное и магнитное поля Земли содержат эффекты 
всех источников полей: первое – распределения плотности, второе – 
распределения эффективной намагниченности (с полями электриче-
ских токов): 

0( , , ) ; ( ) ,
V V

dv dvV G U J r
r r

σ ρ ϕ λ μ= = ⋅∫ ∫
r r

       (V.4) 

где σ (ρ, φ, λ) – плотность; J = J(ρ, φ, λ) – намагниченность; r – ради-
ус-вектор точки определения поля относительно текущей точки – 
центра элемента объема тела. 

Выражения (4) позволяют вычислять аналитическими или чис-
ленными методами поля V, U и их производных для любого распре-
деления источников. 

3. Интегральный характер гравитационного и магнитного полей 
определяет общую для этих методов идею аномалий, т.е. отклоне-
ний в распределении полей от некоторых простых закономерностей, 
характеризующих поле, которое рассматривается как нормальное. 

В нормальные поля входят: 
– гравитационное поле сферической Земли с массой M: 

2; ;GM dV GMV g grad V
r dr r

= = = − =  (V.5) 

– магнитное поле центрального осевого диполя с моментом M 
(равное полю однородно намагниченного шара, центр которого сов-
падает с центром диполя, или полю кольцевого тока в плоскости 
экватора): 

2
2 3sin ; 1 3 sin ,M MU T

r r
ϕ ϕ= = +   (V.6) 

где φ – географическая широта. Эти же формулы справедливы для 
модели центрального диполя, ось которого не совпадает с осью 
вращения Земли. Тогда вместо широты φ в формулах должна быть 
магнитная широта φМ.  
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Магнитный момент M является интегральной характеристикой 
тела; намагниченность J – дифференциальной (по объем намагни-
ченного тела V): 

.dMJ
dV

=
r

r
     (V.7) 

Вертикальная и горизонтальная составляющие Т в модели ди-
польного поля соответственно равны: 

3 3

2 sin ; cos .M MZ H
r r

ϕ ϕ= =          (V.8) 

Формулы (5) и (6) не устраивают геофизиков в качестве моделей 
нормальных полей. Лучшее приближение дают: 

– гравитационное поле сфероида (эллипсоида вращения) с мас-
сой, равной массе Земли, с малым сжатием α и с плотностью, зави-
сящей только от радиуса;  

– магнитное поле эксцентричного диполя с добавлением поля 
материковых (мировых) аномалий.  

Аномалии вычисляются как разности измеренных и нормальных 
полей: 

Δg = g – γ,  ΔZ = Z – Z0  ΔT = T – T0,   (V.9) 

где γ – нормальные значения силы тяжести; Z0 и T0 – нормальные 
значения вертикальной компоненты и вектора магнитной индукции.  

4. Аномальные гравитационные и магнитные поля локальных 
геологических тел в земной коре можно анализировать с использо-
ванием соотношений Пуассона. При условиях σ = const и J = const 
справедливы формулы, связывающие значения элементов аномаль-
ного магнитного поля с производными гравитационного поля. 

Компактный вид имеет соотношение Пуассона для потенциалов: 

,J dVU
G dlσ

=    (V.10) 

где dV / dl– производная гравитационного потенциала по направле-
нию намагничивания. Однако эта принципиально важная формула 
не является конструктивной, так как потенциалы не измеряются. 

Связь Za – вертикальной составляющей и Xa, Ya – горизонталь-
ных составляющих со вторыми производными гравитационного по-
тенциала V дается формулами 
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σ

σ

σ

= + +

= + +

= + +

  (V.11) 

где Jx, Jy, Jz – составляющие вектора намагниченности J по коорди-
натным осям, в данном случае постоянные величины. 

По формуле (11) можно вычислять аномальные магнитные поля 
произвольных по форме, положению и свойствам моделей тел 
в едином алгоритме с вычислением их гравитационных эффектов, 
что позволяет на основе этих решений прямых задач строить общие 
методы  решения обратных задач количественной интерпретации 
гравитационных и магнитных аномалий. 

5. Общей для гравиразведки и магниторазведки является пробле-
ма некорректности обратных задач: неоднозначности решений и их 
неустойчивости по отношению к вариациям (в частности, погреш-
ностям) исходных данных. Невозможно, например, однозначно вос-
становить параметры слоистого (плоского или сферически симмет-
ричного) распределения плотности и намагниченности. Теоретиче-
ски возможны распределения σ и J, имеющие нулевые потенциалы 
и, следовательно, не создающие аномалий. Одинаковы в принципе 
и условия однозначности решений (теоремы единственности). 
Сходны требования к объему и характеру априорной информации, 
необходимой для сужения круга эквивалентных распределений 
плотности и намагниченности, не удовлетворяющих условиям тео-
рем единственности. Эти обстоятельства определяют общность ме-
тодов построения физических моделей исследуемых геологических 
объектов, способов решения обратных задач и принципов содержа-
тельного геологического истолкования результатов интерпретации. 

Сказанное позволяет рассматривать гравиразведку и магнитораз-
ведку во многих отношениях с общих позиций. 

Между этими методами имеются и существенные различия; ко-
ротко охарактеризуем их. 

1. Различны физическая природа гравитации и магнетизма, при-
рода и структура главных полей – гравитационного и геомагнитно-



Гравимагниторазведка 

 111

го, природа определяющих свойств пород, их дифференциация, 
пространственные закономерности распределения источников гра-
витационных и магнитных аномалий. 

2. Различна степень изменчивости полей во времени, причины 
и характеристики вариаций. Гравитационное поле довольно ста-
бильно: его суточные изменения, связанные с лунно-солнечными 
приливами, по амплитуде не превышают 5·10–7 напряженности зем-
ного поля, вековые же вариации по величине сравнимы с современ-
ными погрешностями их измерения. Магнитное поле, напротив, 
очень неустойчиво во времени, оно имеет широкий спектр вариа-
ций: изменения магнитного момента со скоростью –(5–7)·10–4 его 
величины в год, обращения знака поля (инверсии), квазипериодиче-
ские колебания напряженности поля с периодами от тысяч лет 
до нескольких секунд. 

3. Различаются физические принципы аппаратуры и технология 
измерений с гравиметрическими и магнитометрическими прибора-
ми, а в методике гравиметрической и магнитной съемки есть и об-
щие и различные аспекты. 

Принимая во внимание указанные различия гравитационного 
и магнитного полей (их природы, структуры, вариаций во времени, 
принципов и аппаратуры гравиметрических и магнитных измере-
ний), соответствующие разделы рассмотрены по отдельности в гла-
вах III и IV. В этой главе будут с общих позиций рассмотрены мето-
ды гравиразведки и магниторазведки: геологические задачи, мето-
дика гравиметрической и магнитной съемок, и главное – интерпре-
тация гравитационных и магнитных аномалий. 

Геологические задачи гравиразведки и магниторазведки 

Объектами исследований гравиразведки и магниторазведки яв-
ляются, соответственно, плотностные и магнитные неоднородности 
земной коры и верхней мантии. Геологические задачи этих методов 
состоят в определении положения в пространстве и в оценке гео-
метрических и физических параметров этих неоднородностей, в вы-
яснении их геологической природы. 

Вместе с тем характеристики гравитационного и магнитного по-
лей дают важные сведения в изучении внутреннего строения Земли. 
Большую роль эти методы играют в выяснении природы и механиз-
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мов структурообразующих процессов в недрах, электродинамиче-
ских процессов, ответственных за генерацию магнитного поля. 
В этом отношении велико значение сравнения полей Земли с поля-
ми и строением других планет Солнечной системы. Этот круг гло-
бальных геофизических и геодинамических задач гравиметрии 
и геомагнетизма рассматривается, как правило, в курсах физики 
Земли и сравнительной планетологии, и здесь мы его затрагиваем 
лишь в малой степени, в связи с задачами и методикой региональ-
ных геолого-геофизических исследований. 

Гравиметрия и геомагнетизм взаимодействуют с другими наука-
ми о Земле в решении глобальных задач изучения структуры, 
свойств вещества оболочек Земли, протекающих в них процессов. 
С дисциплинами геофизического цикла эти связи наиболее тесны, 
в особенности с сейсмологией, геодинамикой, петрологией и петро-
физикой. В геотектонике широко используются данные гравимет-
рии и геомагнетизма в качестве фактической основы тектонических 
моделей и концепций. 

Предметом гравиразведки и магниторазведки, как прикладных 
дисциплин, является обобщенная совокупность геологических за-
дач. Эти задачи можно классифицировать по разным принципам. 
По масштабу они подразделяются на региональные и детальные; 
по типу получаемой информации на задачи изучения структуры 
среды, районирования, поисков тел заданного класса, эволюции не-
которых объектов. 

Региональными задачами исследования больших территорий яв-
ляются: изучение структуры и динамики литосферы, тектоническое 
районирование фундамента платформ и океанических котловин, 
геологическое картирование складчатых областей, изучение морфо-
логии интрузивных массивов. 

Среди детальных задач большое место занимают задачи: 
– поисков структур, контролирующих месторождения полезных 

ископаемых; 
– поиски и разведка залежей некоторых руд, реже – залежей неф-

ти и газа; 
– специальные задачи: контроля режима разработки месторожде-

ний (газовых или железорудных), эксплуатации подземных газохра-
нилищ, прогноза землетрясений, извержений вулканов, оползневых 
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и карстовых явлений. Эти задачи решаются путем изучения измене-
ний гравитационного или магнитного полей во времени. 

Детальные и многие региональные задачи (за исключением изу-
чения глубинного строения и динамики литосферы) ставятся 
как геологические по существу: по исходным данным, систематике 
объектов, содержанию результатов. Геофизическими являются ин-
терпретируемые данные о гравитационном или магнитном полях, 
модели объектов, методы оценки их параметров, а также исполь-
зуемые данные других геофизических методов для повышения на-
дежности результатов. 

В постановке задач большое место занимают процедуры: 
– формализации геологического описания; 
– построения физической  модели среды (объекта) по геологи-

ческим и петрофизическим данным; 
– параметризация модели соответственно имеющимся воз-

можностям корректной оценки ее параметров; 
– обоснование выбора методики геофизических работ; 
– интерпретация геофизических данных; 
– геологическое истолкование результатов интерпретации – 

перевод геофизических моделей в геологические. 
Перечисленные задачи в конкретных условиях (сложность геоло-

гического строения, степень изученности, наличие априорной ин-
формации для надежной интерпретации геофизических данных) мо-
гут различаться уровнями интерпретации. Первый уровень – 
это обнаружение объекта с определением его планового положения 
и ориентировочной глубины залегания (качественная интерпрета-
ция). Второй уровень – оценка параметров объекта путем решения 
обратных задач геофизики (количественная интерпретация). 
В решении обратных задач реализуется детерминированный под-
ход. В качественной интерпретации используются стохастические 
и/или эвристические подходы к обработке данных гравиразведки 
и магниторазведки в комплексе с геологическими материалами и 
данными других геофизических методов. 
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Методика гравиметрических и магнитных съемок 

В методике гравиметрических и магнитных съемок много обще-
го. Имеются и различия, они обусловлены в основном двумя об-
стоятельствами: 

1) большей степенью дифференциации аномального магнитного 
поля по сравнению с гравитационным полем, что требует для маг-
нитных съемок в 2–5 раз более густой сети; 

2) возможностью практически непрерывных магнитных измере-
ний в движении (аэросъемки), чего в гравиметрии пока нет. 

 
Классификация съемок 

Гравиметрические и магнитные съемки подразделяются на кате-
гории в соответствии с задачами, масштабом, структурой сети, сре-
дой расположения точек измерений и типом носителя аппаратуры. 

По задачам выделяются: 
а) общие (многоцелевые) съемки, выполняемые по единообраз-

ным требованиям на больших территориях с составлением сводных 
карт и карт по топографическим листам масштаба съемки; 

б) поисково-разведочные съемки, выполняемые для обнаружения 
и определения параметров объектов: рудных тел, интрузивных мас-
сивов, разломов и др.; 

в) специальные съемки для решения нестандартных задач (мето-
дика их проведения здесь не рассматривается). 

По масштабу (он определяется масштабом отчетных карт) выде-
ляются: общая гравитационная и генеральная магнитная съемки 
мелкого масштаба (в геологических задачах они практически не ис-
пользуются), общие съемки средних масштабов – 1:200000 
и 1:50000, а также поисково-разведочные и специальные крупно-
масштабные съемки. 

По структуре сети различаются площадные и профильные съем-
ки. Площадные съемки имеют более или менее равномерную плот-
ность точек измерений, если только аномальное поле не имеет чет-
кой линейности, когда размеры локальных аномалий по простира-
нию на порядок превышают поперечные размеры. В этих случаях 
шаг съемки по простиранию может быть намного больше, чем 
вкрест простирания аномалий. Профильные съемки (вкрест прости-
рания геологических объектов) закономерно имеют расстояние ме-
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жду профилями (по простиранию) много больше шага съемки 
по профилю. Однако не профильными, а площадными называются 
аэромагнитные съемки, для которых характерны практически не-
прерывные измерения по маршрутам полетов при больших (в зави-
симости от масштаба съемки) расстояниях между маршрутами. 

Общие съемки обычно выполняются как площадные; поисково-
разведочные и специальные могут быть площадными и профильны-
ми, иногда маршрутными (по одному профилю). 

По физико-географическим условиям местности и в определен-
ной мере обусловленному ими выбору способов транспортировки 
аппаратуры различают: 

а) наземные съемки – пешеходные, автомобильные, авиадесант-
ные, когда измерения производятся на поверхности суши, а достав-
ка операторов с аппаратурой осуществляется по воздуху; 

б) магнитные автомобильные, аэромагнитные и аэрогравиметри-
ческие, гидромагнитные и морские гравиметрические съемки; 

в) спутниковые магнитные съемки.  
Большинство из перечисленных видов съемок относятся к кате-

гории общих региональных средне- и мелкомасштабных съемок. 
Как правило, поисково-разведочные задачи выполняются с по-

мощью наземных пешеходных и автомобильных съемок, площад-
ных или профильных, в большинстве случаев детальных. 

 
Погрешности измерений 

Методика съемки призвана обеспечить требуемую точность 
съемки с имеющейся аппаратурой и ограничениями на затраты тру-
да и средств. Точность съемки определяется двумя факторами: 

1) погрешностями измерений картируемых величин (гравитаци-
онных аномалий, аномалий элементов магнитного поля) в точках 
съемочной сети; 

2) структурой сети (густотой и размещением точек), позволяю-
щей получить приемлемые значения погрешности интерполяции, 
чтобы в произвольной точке съемочной площади гарантировать 
нормативную погрешность определения картируемой величины. 

Погрешности измерений зависят от качества используемой аппа-
ратуры, степени учета помех и от аккуратности операторов. Разли-
чается три типа погрешностей измерений: 
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а) случайные ошибки, обусловленные множеством неконтроли-
руемых факторов и подчиняющиеся вероятностным законам; 

б) систематические ошибки, как правило, имеющие конкретные 
причины и закономерности изменения; их можно и нужно исследо-
вать и устранить; 

в) промахи (отскоки) – большие ошибки, вызванные неисправно-
стью аппаратуры или невнимательностью оператора. 

Далее будут рассмотрены в основном случайные ошибки, другие 
лишь поясним примерами. 

В гравиметрии систематические ошибки могут быть вызваны 
следующими причинами: 

– приливными вариациями гравитационного ускорения; они лег-
ко прогнозируются теоретически, устранить их можно введением 
поправок в измеренные значения g или такой организацией относи-
тельных измерений Δg, чтобы влияние приливных вариаций g были 
меньше нормативной погрешности; 

– погрешностью определения масштабных коэффициентов отно-
сительных гравиметров; этот эффект устраняется периодической 
калибровкой гравиметров на требуемом уровне точности; 

– смещением нуль-пункта статических гравиметров; уменьшение 
этих погрешностей достигается посредством повторных измерений 
Δg в отдельных пунктах сети или измерениями на пунктах опорной 
сети с известными значениями g; 

– использованием при вычислении гравитационных аномалий 
плотности промежуточного слоя σ0, отличающейся от реальных 
значений; эта погрешность устраняется путем определения плотно-
сти пород в пределах рельефа по гравиметрическим измерениям; 

– не учтенными при определении высот гравиметрических пунк-
тов методом баронивелирования пространственно-временными из-
менениями атмосферного давления; для понижения этих погрешно-
стей нужна запись давления на барометрических станциях. 

В магнитометрии систематические погрешности измерений мо-
гут быть вызваны следующими, во многом похожими причинами: 

– суточными и короткопериодными вариациями ГМП; при про-
ведении съемки необходима запись изменений во времени измеряе-
мых элементов поля стационарными магнитовариационными стан-
циями или установленными на участке съемки специальными ва-
риационными магнитометрами с автоматической регистрацией; 
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– погрешностями калибровки, юстировки и установки оптико-
механических магнитометров; смещением их нуль-пункта; 

– зависимостью измеряемых значений поля от высоты на участ-
ках интенсивных магнитных аномалий; для устранения этих по-
грешностей требуется измерять высоты точек магнитной съемки. 

Отскоки в данных измерений могут иметь аппаратурные причи-
ны, иногда они появляются из-за невнимательности операторов. 
Обычно более опасны небольшие отскоки, которые трудно выявить 
и исключить. 

Случайные погрешности в гравиметрии и магнитометрии, как 
правило, подчиняются нормальному распределению. Отсюда следу-
ет, что оценкой измеряемой величины G должно служить среднее 
арифметическое значение Gср по серии однородных измерений Gi. 

Качество измерений в таком случае оценивается среднеквадра-
тическим (стандартным) отклонением ε (или дисперсией D = ε2): 
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G G

n
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∑
.    (V.12) 

Погрешность εср среднего значения Gср в n  меньше ошибки ε 
единичного измерения (12): .nср εε =  

В гравиметрии и магнитометрии точность измерений обычно 
оценивают по результатам повторных измерений поля в разных 
точках. В m пунктах выполняется n измерений (n ≥ 2m), и оценка 
имеет вид 
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   (V.13) 

Разности (Gij – Gcpj) в (13) вычисляются по своим значениям 
в каждом j-ом пункте. Формула (13) описывает тот же принцип 
оценки точности по числу избыточных измерений (n – m), что 
и формула (12) по (n – 1). Аналогично погрешность средних значе-
ний (если число измерений в большинстве точек велико) оценивает-

ся как  
/cp n m
εε = ; n / m – среднее число измерений в пункте.  
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Точность определения магнитных аномалий можно оценивать 
непосредственно по формуле (12), так как аномалии представляют 
собой разности измеренного и нормального полей, а погрешностью 
нормального поля можно пренебречь из-за малых его изменений по 
плановым координатам и высоте. 

Гравитационные аномалии Буге вычисляются с учетом измене-
ния нормального поля g по широте и высоте, а также значений  
плотности промежуточного слоя пород в пределах рельефа σ0: 

 
ΔgБ = g – γ0 + 0,3086 h – 0,0419 σ0 h + Δgрф, 

где g – измеренные абсолютные значения гравитационного ускоре-
ния; γ0 – его нормальные значения на уровне моря; h – высота точки 
наблюдения над уровнем моря. 

Погрешность определения аномалий Буге εа складывается из по-
грешностей: гравитационных измерений εg, определения нормаль-
ного поля εγ, поправок за высоту и промежуточный слой из-за по-
грешностей измерения высот εh, поправки за рельеф εрф: 

2 2 2 2 .a g h рфγε ε ε ε ε= + + +    (V.14) 

Величину погрешности аномалий в точках измерения (εа) задают 
заранее как нормативную характеристику качества гравиметриче-
ской съемки. Затем ее оценивают по результатам контрольных из-
мерений g, γ0, h и вычисления Δgрф. Полученная по формуле (14) 
величина не должна превышать нормативную погрешность εа.  

При проектировании методики съемки для выполнения этого ус-
ловия надо установить соотношение между слагаемыми в формуле 
(14). В первом приближение оно основывается на принципе равных 
влияний: εg ≈ εγ ≈ εh ≈ εрф. Значит, каждая из этих погрешностей 
должна быть около εа/2. Небольшие отклонения от равенства по-
грешностей возможны (и желательны для минимизации затрат на 
выполнение съемки): погрешность нормального поля обычно неве-
лика, а за ее счет возможно увеличение до 0,7 εа величины εh (за счет 
погрешности определения высот) или поправки за рельеф. 

Например, при съемке масштаба 1:200000 необходимо, чтобы 
погрешность εа была меньше 0,8 мГл, а каждая из слагающих ее по-
грешностей в формуле (15) была не больше 0,4 мГл. 
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Отсюда получаем нормативные погрешности определения коор-
динат и высот гравиметрических пунктов – 500 м и 2 м. 

Этот подход к оценке качества гравиметрической съемки прием-
лем в условиях слабой дифференциации поля (рис. 1, а) при боль-
шой плотности пунктов измерений.  

 

 
Рис. V.1. К определению погрешности интерполяции  
 
Если эти условия не выполняются (рис. 1, б), кроме погрешно-

стей измерений большое значение приобретают погрешности ин-
терполяции. 

 
Соотношение структуры сети и точности съемки 

В общем случае точность съемки лучше характеризуется по-
грешностью определения картируемой величины в произвольной 
точке съемочной площади (εс), которая суммирует погрешность из-
мерений εа и погрешность интерполяции εи: 

2 2
с а иε ε ε= + .   (V.15) 

Погрешность интерполяции εи не связана с измерениями, она оп-
ределяется только структурой сети и дифференциацией поля. 
До проведения съемки ее оценить невозможно, но можно более или 
менее точно предсказать. Вычисляется εи по результатам съемки пу-
тем последовательного разрежения точек на профилях (рис. 1, в), 
интерполяции через точку, через две и т.д. и сравнения измеренных 
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и интерполированных значений картируемого поля. Например, по-
грешность интерполяции через точку 

(1) 2

(1)
( )

,
i i

i
и

g g

n
ε

Δ − Δ
=
∑

   (V.16) 

где Δgi – измеренное значение в i-й точке; Δgi
(1) – интерполирован-

ное значение в той же точке; n – число точек. Аналогично получаем 
погрешности интерполяции через две точки εи(2), три точки εи(3) и т.д. 
Пусть исходный шаг съемки Δl = 1, интерполированные значения 
получены с шагом 2, 3 и т.д. При нулевом шаге εи = 0, что позволяет 
оценить погрешность интерполяции при заданном шаге съемки экс-
траполяцией на Δl = 0 экспериментальной кривой (рис. 1, в). 

Прогноз ошибки интерполяции возможен на основе ее связи 
с шагом съемки: 

и k lε = Δ  или  и x yk x k yε = Δ + Δ   (V.17) 
где k, kx, ky, – коэффициенты неоднородности поля по соответст-
вующим направлениям – профиля или координат на съемочной 
площади. Эти коэффициенты часто различаются по разным направ-
лениям (x и y). 

К любой съемке, в том числе к общим гравиметрическим и маг-
нитным съемкам, данные которых представляются картами в изоли-
ниях, предъявляется требование, чтобы ошибка определения карти-
руемой величины в произвольной точке съемочной площади не пре-
вышала половины сечения изолиний Δ/2: εс ≤ Δ/2                       (V.18) 

Объединяя формулы (15), (17) и (18), получаем необходимое со-
отношение между шагом съемки, погрешностью измерений и коэф-
фициентом k неоднородности поля 

2

2

4 .
4

cl
k
εΔ −

Δ ≤        (V.19) 

Например, при гравиметрической съемке масштаба 1:200000 
принимается (по инструкции)  Δ = 2 мГл, Δl = 2 км, εа = 0,8 мГл. Та-
кое соотношение справедливо при k ≤ 0,4. Если поле более неодно-
родно, соответственно (19) нужно увеличивать густоту сети. 

При k = 0,5 шаг должен быть не более 1,2 км. Напротив, в спо-
койном поле шаг может быть большим: при k = 0,2 Δl ≥ = 9 км. 
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Масштаб съемки связан с шагом простым правилом: средний шаг 
съемки по профилям (вкрест простирания структур и аномалий) 
должен быть равен 1 см в масштабе карты. 

В гравиметрии между масштабом и сечением изолиний сущест-
вует довольно строгое соответствие: 

Масштаб         1:1000000   1:200000   1:50000   1:25000 
Сечение, мГл     10                2             0,5           0,25 
Это соотношение и формула (19) связывают все параметры об-

щих гравиметрических съемок полей разной сложности. 
Специальные съемки могут не удовлетворять названным требо-

ваниям, но они подчиняются другим, вытекающим из решаемых 
задач. При поисках и разведке залежей полезных ископаемых и ряде 
других задач по результатам съемки должны быть определены па-
раметры объектов, в том числе глубина их залегания. Это наклады-
вает более жесткие условия на густоту сети и точность измерений, 
чем в общих съемках. Когда же задача ограничивается обнаружени-
ем объектов, требования могут быть ниже. В этих случаях конкрет-
ные соотношения между структурой сети и точностью измерений 
определяются основными параметрами моделей среды, как правило, 
ориентировочно известными при постановке геофизических работ. 

Магнитные съемки отличаются от гравиметрических количест-
венными соотношениями характеристик структуры сети и точности 
съемки вследствие большой дифференциации аномального магнит-
ного поля, частой высокой интенсивности аномалий. В специальных 
съемках даже в пределах одной аномалии оказываются необходи-
мыми разные соотношения: высокая детальность не обязательно 
точных измерений вблизи экстремальных частей аномалии, в зонах 
больших горизонтальных градиентов поля и, напротив, высокая 
точность измерений с меньшей густотой сети в периферических зо-
нах аномалии. 

При составлении карт магнитных аномалий по данным общих 
съемок, как правило, оказывается неудобным постоянное сечение 
изолиний. Обычно применяется почти логарифмическая шкала се-
чений, например: 0, ±20,  ±50, ±100, ±200, ±500, ±1000, ±5000 нТл и 
т.д. Особенности вносит и большое разнообразие магнитных съемок 
по типам носителей магнитной аппаратуры. При наземных дискрет-
ных магнитных измерениях (с учетом особенностей магнитного по-
ля) можно использовать приведенные соотношения между структу-
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рой сети и точностью измерений. Другие требования предъявляются 
к магнитным съемкам с движущихся носителей: автомобильным, 
аэромагнитным и гидромагнитным. В этих случаях шаг съемки 
по профилю определяется временем дискретизации магнитометра 
и скоростью носителя, а расстояние между профилями – задачами 
съемки и ее масштабом. 

Современные магнитные съемки обычно выполняются практиче-
ски абсолютными магнитометрами; для них нет проблемы вязки 
участков съемки между собой или привязки маршрутов к единой 
системе опорных пунктов. 

Иное дело – гравиметрические съемки. Они выполняются отно-
сительными гравиметрами, которые, как правило: 

а) имеют небольшой диапазон измеряемых значений поля; 
б) требуют эталонирования; 
в) имеют значительное смещение нуль-пункта. 
Поэтому во всем мире гравиметрические съемки базируются 

на системе опорных пунктов. В России эта система включает: 
1) международную гравиметрическую сеть пунктов высшего 

класса точности JGSN; 
2) государственную опорную сеть 1-го класса; 
3) территориальные сети опорных пунктов 2-го класса; 
4) опорные сети на участках съемки. 
Эти сети опорных пунктов позволяют передавать абсолютные 

значения гравитационного ускорения на любой пункт съемки 
без существенной потери точности. 

Интерпретация гравитационных и магнитных аномалий 

Содержание интерпретации 

Качественная и количественная интерпретация 

Задача интерпретации гравитационных и магнитных аномалий 
состоит в выявлении неоднородностей структуры среды по плотно-
сти σ(x, y, z) и намагниченности J(x, y, z) и в геологическом истолко-
вании полученных результатов для содержательных суждений 
о структуре и составе объектов исследования и для направления 
дальнейших поисково-разведочных геолого-геофизических работ. 
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Уровни интерпретации различаются соответственно постановке 
геологической задачи и возможностям методов исследований. Со-
держание интерпретации разных уровней таково: 

а) обнаружение объектов заданного класса, определение их пла-
нового положения и рекомендации по дальнейшим исследованиям; 

б) разделение исследуемой территории по определенному набору 
признаков на квазиоднородные зоны (районирование) с оценкой 
перспективности поисковых работ на выделенных площадях; 

в) определение параметров тел – объектов поисков, построение 
структурных физических моделей этих объектов, их петрофизиче-
ская и геологическая характеристика. 

Последний вид интерпретации имеет более высокий уровень; 
для его реализации требуется решение конкретных обратных задач 
в детерминированной постановке. Интерпретация более низких 
уровней допускает использование стохастического и эвристическо-
го подходов. Далее рассматриваются в основном детерминирован-
ные методы интерпретации гравитационных и магнитных аномалий. 

Первые два вида интерпретации обычно называются качествен-
ной интерпретацией; это понятие распространяется и на содержа-
тельное геологическое истолкование геофизических результатов – 
оценок параметров объектов исследования. Третий вид – это количе-
ственная интерпретация. 

Различие между количественной и качественной интерпретацией 
не сводится только к наличию или отсутствию числовых оценок. 
Важнее то, что количественная интерпретация – это решение обрат-
ных задач для конкретных физических моделей объектов исследова-
ния, а качественная – это содержательные геологические суждения 
и выводы на основе сопоставления гравитационных и магнитных 
аномалий между собой и с другими геолого-геофизическими мате-
риалами для разных частей площади исследований. При получении 
этих суждений выдвигаются разные гипотезы, а в способы их про-
верки входит оценка некоторых параметров объектов. 

 
Геологические и физические модели среды 

Между определяющими физическими свойствами пород (плотно-
стью и намагниченностью) и их геологическими характеристиками 
нет однозначного соответствия. Не всегда геологические тела или 
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границы раздела в слоистых толщах выделяются по величине намаг-
ниченности; плотностные различия пород и тел часто оказываются 
небольшими, тогда как вариации плотности одних и тех же по на-
званию пород бывают значительными. Существенные в конкретной 
геологической задаче структуры могут не совпадать с отчетливо вы-
раженными в распределении плотности и магнитных свойств телами 
и границами. Это значит, что физические модели среды могут не 
совпадать по геометрическим характеристикам и положению объек-
тов с геологическими моделями, и переход от физической модели 
к геологическим характеристикам среды (геологическое истолкова-
ние геофизических данных) представляет собой задачу, в общем 
случае некорректную. Для надежности геологических выводов в та-
ких условиях требуется учет, согласование разнородной геологиче-
ской и геофизической информации. 

Качество геологической модели, построенной по геофизическим 
данным, зависит от однозначности и точности определения парамет-
ров физической модели среды. От последней требуется, естественно, 
чтобы она содержала необходимые в поставленной задаче геологи-
ческие объекты (тела, границы раздела), иначе решение обратных 
задач в рамках физической модели лишается геологического смысла. 
Вместе с тем в некоторых геологических задачах можно получить 
содержательные результаты без физических моделей объектов, пу-
тем непосредственного геологического истолкования гравитацион-
ных и магнитных аномалий на основе стохастического или эвристи-
ческого подходов, используя сопоставление аномалий с другими 
геолого-геофизическими материалами. Это, например, задачи текто-
нического районирования, прогноза перспективных площадей 
на поиски рудных месторождений, кимберлитовых трубок и др. 

 
Процедура геологической интерпретации 

Гравиметрические и магнитные съемки бывают: общими (много-
целевыми) и специальными (предназначенными для решения кон-
кретных, в том числе поисково-разведочных задач). Специальные 
съемки, как правило, ориентированы на определенные методы ин-
терпретации. Сейчас важнее обсудить структуру интерпретационно-
го процесса применительно к данным общих съемок (рис. 2). 
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Рис. V.2. Схема процедуры ин-
терпретации гравитационных и 
магнитных аномалий.  
(ГФМ – геофизические материалы; 
ГЛМ – геологические материалы; 
ФСП – физические свойства пород; 
ИнА – интерпретационный аппарат; 
Кач. Ин. – качественная интерпрета-
ция; Физ. М. – физическая модель; 
Трансф. – трансформации полей; 
РОЗ – решение обратных задач; 
Г. Рез. – геологическое истолкование 
результатов интерпретации) 

 
Исходные материалы (блок 1): 
а) гравиметрические и/или магнитные карты, соответствующие 

требованиям геологической задачи по масштабу, структуре сети 
и точности съемки; 

б) геологические материалы – карты, разрезы, данные бурения 
и построенные на этой основе геологические модели объектов; 

в) петрофизические материалы: физические свойства горных по-
род в пределах объектов поисков и вмещающей среды; 

г) интерпретационный аппарат: методы, программы и техниче-
ские средства их реализации. Чем он богаче, тем больше свобода 
выбора физических моделей, разрешимых в части оценок парамет-
ров, следовательно, выше надежность геологических результатов. 

Первым этапом является качественная интерпретация (блок 2): 
сопоставление геофизических и геологических материалов, выдви-
жение и оценка гипотез о природе конкретных гравитационных 
и магнитных аномалий, районирование аномальных полей по набору 
содержательных в геологическом смысле и формально определен-
ных характеристик полей. Ее результатом является формирование 
физической модели среды и объекта, выбор его параметров и необ-
ходимой для их оценки априорной геологической информации 
(блок 3). Главные операции при построении геологической модели 
среды – это отбор необходимых данных, их формализация примени-
тельно к задаче интерпретации. 
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При построении физической модели среды на основе геологиче-
ской модели и петрофизических данных главной процедурой являет-
ся параметризация: описание среды возможно меньшим числом 
принципиально определяемых при решении обратных задач пара-
метров. Уже на этом этапе могут быть получены выводы и рекомен-
дации, имеющие значение для принятия решений о направлении 
дальнейших работ. Другим результатом качественной интерпрета-
ции является определение необходимости трансформации полей, 
ее конкретных задач и ориентировочный выбор схем трансформиро-
вания исходных аномалий (блок 4). Смысл трансформаций состоит 
в том, чтобы подготовить гравиметрические и магнитные материалы 
к количественной интерпретации в более удобном виде, свободном 
от помех, в том числе от аномалий, связанных с телами, не входя-
щими в число объектов исследования. 

Основной геофизический блок – решение обратных задач (РОЗ), 
количественная интерпретация (блок 5); задача – оценка параметров 
аномальных геологических объектов с максимально возможной на-
дежностью (по однозначности и точности) результатов.  

Геологические результаты интерпретации (блок 6) – это истолко-
вание решений обратных задач, полученных для физических моде-
лей среды, совместно с данными качественной интерпретации. Они 
обычно представляют собой содержательные суждения о геологиче-
ской структуре, имеющие уровень надежности гипотез, которые не-
обходимо проверить дальнейшими исследованиями: геолого-
геофизическими с более высокой точностью и детальностью или не-
посредственно бурением. 

Многие связи между блоками на рис. 2 являются итерационными 
– результаты последующих этапов позволяют уточнить решения 
предыдущих и постановку задач для повторения решений. 

 
Прямые и обратные задачи 

Прямые задачи гравиразведки и магниторазведки – это опреде-
ление производных гравитационного и/или магнитного потенциалов 
по заданным плотностной и/или магнитной моделям среды соответ-
ственно. Вычисляются: аномальный гравитационный потенциал Va, 
его производные: Vz = g, Vxz, Vyz, Vzz, Vzzz, реже Vx, Vy и др.; состав-
ляющие аномального вектора магнитной индукции Ta: его модуль 
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Ta, составляющие по координатам: вертикальная Za, горизонтальная 
Ha, северная Xa и восточная Ya. 

Решения прямых задач важны для построения методов решения 
обратных задач – восстановления плотностной и магнитной струк-
туры среды по измеренным гравитационному и магнитному полям. 
В гравиразведке в настоящее время высшие производные потенциа-
ла: Vxz, Vyz, Vzz, Vzzz, тем более Vxy, Vxx,Vyy, измеряются очень редко, 
а первые горизонтальные производные Vx и Vy, как и потенциал, во-
обще не измеряются. Их вычисляют для использования в задачах 
трансформации полей с целью выделения полезных аномалий, 
а также в качестве промежуточных характеристик при решении пря-
мых задач магниторазведки на основе соотношений Пуассона. 

Соотношение Пуассона справедливо при условии постоянства 
плотности и намагниченности: σ = const, J = const. Это сильное усло-
вие; для больших тел оно выполняется редко, но в решении прямых 
задач мы всегда можем аппроксимировать тело малыми по размерам 
элементами, для каждого из которых это условие будет выполнено. 
Соотношение Пуассона дает связи между элементами аномального 
магнитного поля (Xa, Ya, Za) и производными гравитационного по-
тенциала аномального объекта. Коэффициентами пропорционально-
сти служат компоненты вектора намагниченности (Jx, Jy, Jz), отне-
сенные к плотности и гравитационной постоянной G, формулы (10). 

Представляют интерес частные случаи, когда соотношения (10) 
имеют более простой вид. Если намагниченность вертикальна, т.е. 
J = Jz, а Jx = Jy = 0, получаем 

2 2; .a zz a a a xz
J JZ V H X Y V

G Gσ σ
= = + =   (V.20) 

При горизонтальной намагниченности по магнитному меридиа-
ну, J = Jx, а Jy = Jz = 0 имеем 

; .a xz a a xx
J JZ V H X V

G Gσ σ
= = =                (V.21) 

Соотношения Пуассона позволяют решать прямые задачи магни-
торазведки на основе прямых гравиметрических задач фактически 
в едином вычислительном комплексе. 

Общее решение прямой задачи гравиметрии основано на выраже-
нии для потенциала притяжения: 
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( , , )( , , )
v

V x y z G d d d
r

σ ξ η ς ξ η ς= ∫ ,  (V.22) 

где 2 2 2( ) ( ) ( )r x y zξ η ς= − + − + − ; в единой декартовой системе 
координат (x, y, z) – координаты точек определения поля, (ξ, η, ς) – 
координаты текущей точки притягивающего тела, по ним произво-
дится интегрирование; v – объем тела. 

В прямых задачах плотность можно считать постоянной, для чего 
тело делится на элементарные объемы, и условие σ = const вполне 
приемлемо. Совместив начало координат с точкой определения поля, 
получим компактные формулы для производных потенциала V (ин-
тегрирование везде по объему тела v): 

3 3

( , , ) ( , , ); ;z a x
v v

V g G d d d V G dv
r r

ς σ ξ η ς ξ σ ξ η ςσ ξ η ς⋅ ⋅
= = =∫ ∫  

2

5 53 ; 3 ;xz xx
v v

V G dv V G dv
r r

ξ ς σ ξ σσ σ⋅ ⋅ ⋅
= =∫ ∫                    (V.23) 

 
2 2 2 2

5 7

(3 ) (5 ); 3 .zz zzz
v v

r rV G dv V G dv
r r

ς ς ςσ σ− −
= =∫ ∫  

Производные по переменной y аналогичны. 
Используя формулы (23) и (10), можно получить решения прямых 

задач магниторазведки. 
В зависимости от формы тела, по объему которого ведется интег-

рирование, выбирается соответствующая система координат. Часто 
применяются горизонтальная и вертикальная системы цилиндриче-
ских координат (рис. 3): 

а) горизонтальная система – (ρ, η, θ); переход от этой системы 
к декартовым координатам: 

ξ = ρ cos θ,  η = η,   ζ = ρ sin θ;    
(V.24) 

r2 = (ξ2 + η2 + ζ2) = (ρ2 + η2); dξ dη dζ = ρ dρ dη dθ; 

в двумерных моделях (η = 0, dη = 1): 
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ξ = ρ cos θ,   ζ = ρ sin θ;     
(V.25) 

r2 = (ξ2 + ζ2) = ρ2;  dξ dζ = ρ dρ dθ; 

б) вертикальная система– (ρ, λ, ζ); переход от этой системы к де-
картовым координатам: 

ξ = ρ cos λ,  η = ρ sin λ,   ζ = ζ;     
(V.26) 

r2 = (ξ2 + η2 + ζ2) = (ρ2 + ζ2); dξ dη dζ = ρ dρ dλ dζ. 

 
Рис. V.3. Цилиндрические систе-
мы координат: а) горизонтальная;  
б) вертикальная 

Горизонтальная цилиндри-
ческая система координат ис-
пользуется в случаях, когда 
тела вытянуты в одном на-
правлении (это направление 
принимается как ось η). 

Если размеры тел в одном 
направлении много больше, 
чем в других, используются 
модели двумерных тел и полей, бесконечных по простиранию; соот-
ветствующая координата не входит в выражения для потенциала 
и его производных: 

2

2

4 4

3

6

ln ; 2 ;

4 ; 2 ;

4 ,

z a
s s

xz zz
s s

zzz
s

V G d d V g g d d

V G d d V G d d

V G d d

ςλ ρ ξ ς λ ξ ς
ρ

ξ ς ςλ ξ ς λ ξ ς
ρ ρ

ςλ ξ ς
ρ

= = =

⋅
= =

=

∫ ∫

∫ ∫

∫

 (V.27) 

где λ – линейная плотность, 2 2 .ρ ξ ς= +  
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Потенциал двумерных тел называется логарифмическим. Вне об-
ласти аномальных масс он удовлетворяет уравнению Лапласа 

 
Vxx + Vzz = 0 ,   (V.28) 

откуда следует Vxx = – Vzz. 
Смысл введения логарифмического потенциала в том, что грави-

тационные и магнитные поля двумерных тел вычисляются проще, 
чем трехмерных. Поэтому двумерные модели широко используются  
в решении обратных задач гравиметрии и магниторазведки. Есть еще 
одно важное обстоятельство, повышающее роль двумерных моделей. 
Поля Vx и Vz являются сопряженными гармоническими функциями 
(в  терминах теории функций комплексных переменных).  

Любую функцию комплексной переменной s, (s = x + iz), можно 
представить в виде  f(s) = φ(x, z) + iψ(x, z). 

Аналитические функции удовлетворяют условиям сопряженно-
сти (уравнениям Коши–Римана) 

( , ) ( , ) ( , ) ( , );d x z d x z d x z d x z
dx dz dz dx

ϕ ψ ϕ ψ
= = − . (V.29) 

После дифференцирования первого уравнения в (29) по x и вто-
рого – по z в сумме получаем уравнение Лапласа для φ. Дифферен-
цирование первого уравнения по z и второго – по x и вычитание 
второго из первого дает уравнение Лапласа для ψ. Это значит, что φ 
и ψ – сопряженные гармонические функции. Аналогичное утвер-
ждение справедливо для производных логарифмического потенциа-

ла Vz и Vx. Действительно, z xdV dV
dx dz

=  – это тождество, Vzx = Vxz, 

а 
dVx dVz
dx dz

= −  – это уравнение Лапласа (28). 

Из уравнения Лапласа для ga (это Vz) следует сопряженность гра-
диентов Vzz и Vxz: 

; .zz xz xz zzdV dV dV dV
dx dz dz dx

= = −    (V.30) 

Равенства (30) вместе с соотношениями Пуассона (10) доказыва-
ют сопряженность элементов аномального магнитного поля Za и Ha: 



Гравимагниторазведка 

 131

; .a a a adZ dH dH dZ
dx dz dx dz

= = −   (V.31) 

Здесь дан случай вертикального намагничивания; без доказатель-
ства отметим, что это верно для произвольного намагничивания. 

Сказанное дает основание представить: 

G(s) = Vz + iVx ;  Gz(s) = Vzz + iVxz ;  Gm(s) = Za + iHa,     (V.32) 

что позволяет использовать аналитический аппарат теории функций 
комплексных переменных для вычисления двумерных гравитацион-
ных и магнитных полей разнообразных по форме тел и, главное, 
для решения обратных задач гравимагниторазведки. Двумерные 
(их также называют плоскими) задачи ставятся даже в случаях, когда 
аномалии и структуры ограничены по простиранию, имеют не очень 
большие отличия размеров по простиранию и вкрест него, т.е. до-
вольно далеки от настоящих двумерных моделей. Это оправдывается 
более глубокой разработкой теории плоских обратных задач, техно-
логичностью алгоритмов, что позволяет извлекать из полевых гра-
виметрических и магнитных данных больше полезной информации, 
чем это удается сделать, используя лучше обоснованные по моделям 
среды методы интерпретации трехмерных аномальных полей. 

Прямые задачи гравимагниторазведки – вполне корректны; реше-
ния их обладают единственностью и устойчивостью по отношению 
к вариациям исходных данных. Выбор методов решения прямых за-
дач определяется только технологическими факторами: простоты, 
экономичности вычислений, их точности, удобства дальнейшего ис-
пользования результатов. 

Выбор моделей тел для решения прямых задач зависит от условий 
применения решений в обратных задачах. Есть три варианта: 

а) из решений прямых задач выводятся соотношения между ха-
рактеристиками аномалий (значениями в некоторых точках анома-
лий и их градиентов, положениями нулевых значений, экстремумов 
и др.) и параметрами тел (глубиной центров масс или верхних кро-
мок тел, углами наклона и др.); эти соотношения затем используются 
для определения параметров реальных объектов – такой подход 
применим для тел простой формы, когда соотношения выражаются 
компактными алгебраическими формулами; 
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б) если обратная задача решается подбором параметров тела оп-
ределенного типа (например, наклонные пласты в магниторазведке), 
выбор моделей прямых задач шире, не обязательно условие простого 
вида выражений для полей таких тел, но есть ограничение, связанное 
с условиями единственности обратных задач (об этом – ниже); 

в) если обратная задача решается подбором тел сложной формы – 
границ раздела тел или распределений плотности или намагниченно-
сти, решение прямых задач строится для элементов, из которых 
можно сплошным образом собрать моделируемое тело (обычно 
это многогранники типа призм, параллелепипедов, пластин). Ввиду 
большого числа решений прямых задач к ним предъявляются требо-
вания точности, быстродействия, экономии памяти ЭВМ. 

Технологию решений прямых задач мы не рассматриваем; неко-
торые простые решения для тел правильной формы будут приведены 
ниже, когда будем обсуждать решения обратных задач. 

 
Некорректность обратных задач 

Обратные задачи гравимагниторазведки заключаются в нахож-
дении распределении плотности и/или намагниченности по извест-
ным гравитационным и/или магнитным аномальным полям. 

Гравитационные и магнитные аномалии, вычисленные по данным 
измерений, дискретны и содержат погрешности. При обсуждении 
проблемы некорректности обратных задач будем различать: 

а) принципиальную некорректность, существующую при абсо-
лютно точном задании поля в любой точке пространства, 

б) практическую некорректность, обусловленную ограничением 
области задания поля, дискретностью измерительной сети, ошибка-
ми измерений. 

В обратных задачах требуется найти геометрию тел-носителей 
плотности и намагниченности и распределение этих свойств по но-
сителям; в конкретных постановках задача может быть сужена: оп-
ределяются свойства на известном носителе (линейная обратная за-
дача) или геометрия носителей при известных свойствах (нелиней-
ная задача). Общая задача, очевидно, тоже является нелинейной. 

Понятие корректности применительно к обратным задачам гра-
вимагниторазведки соответствует классическому определению кор-
ректности по Адамару: 
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– существование решения, 
– его единственность, 
– устойчивость к малым вариациям входных данных. 
Поскольку в геофизике мы имеем дело с объективно существую-

щими природными явлениями, решения обратных задач всегда су-
ществуют, если исключены систематические погрешности из резуль-
татов измерений. Некорректными они могут быть по признакам не-
однозначности и неустойчивости. 

При полном и точном задании поля имеет место теоретическая 
неоднозначность. Она предполагает, что существуют распределения 
плотности (намагниченности) с нулевым потенциалом, которые 
можно добавить к любому другому распределению плотности (на-
магниченности) без изменения внешнего поля. Простейший пример 
– шар с плотностью,  зависящей только от радиуса; его притяжение 
на расстоянии r от центра масс g = GM / r2; в выражение не входят 
плотность σ и радиус шара R, входит масса 3~ RM σ  (σ = const). 
К любому закону изменения плотности по радиусу σ(R) можно доба-
вить другое (знакопеременное, с нулевой массой) без изменения 
внешнего потенциала притяжения и всех его производных. Для лю-
бых трехмерных тел, подобно этому шару, инвариантом является 
произведение σR3. Сомножители могут менять значения, но если по-
стоянно их произведение, не меняется и гравитационное поле. 
Для двумерных тел таким инвариантом является произведение σR2, 
для одномерных тел, как плоский слой, σH (H – толщина слоя). 

Общее условие теоретической неоднозначности таково: пусть те-
ло с объемом V ограничено гладкой поверхностью S, тогда распре-
деление плотности σ0(ξ, η, ς) имеет нулевой потенциал, если 
для произвольного, но ограниченного на S гармонического полино-
ма Dn(ξ, η, ς) справедливо равенство: 

0 ( , , ) ( , , ) 0 .n
V

D dVσ ξ η ς ξ η ς⋅ =∫         (V.33) 

Интегралы такого типа называются гармоническими моментами 
тела: если D0 = 1 (n = 0), это аномальная масса, момент нулевого по-
рядка, при D1 = ξ или η или ς – это произведения массы на координа-
ты центра масс, моменты первого порядка; если D2 представляет со-
бой полином второй степени по координатам, получаем моменты 
инерции относительно разных координатных осей. Любая слоистая 
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структура со сферически симметричным распределением плотности, 
в том числе при r →∞, т.е. горизонтально-слоистая, отвечает этим 
условиям неоднозначности. 

Различные геологические ситуации можно представить моделя-
ми распределения плотности (или намагниченности) таких классов 
(рис. 4): а) рудный; б) структурный; в) комбинированный. 

 
Рис. V.4. Геометрические 
типы моделей среды: 
а) рудный; б) структурный; 
в) комбинированный 

 
В каждом из этих клас-

сов можно ставить: 
а) линейные задачи, ко-

гда геометрия носителя 
известна и определению 
подлежит только закон 
распределения свойств; 

б) нелинейные задачи, 
когда требуется опреде-
лить геометрию (с извест-
ным или неизвестным 

распределением свойств). Условия единственности обратных задач 
в этих случаях различны. Они задаются формулировками теорем 
единственности. Здесь они в полном виде не приводятся, даны 
только условия единственности для нелинейных задач (так как ли-
нейные, во-первых, имеют меньшие ограничения, а во-вторых, поч-
ти не встречаются в практике интерпретации гравитационных и 
магнитных аномалий). 

Условия единственности нелинейных обратных задач гравимаг-
ниторазведки формулируются для двух типов моделей – рудной 
и структурной. 
Рудная модель: обратная задача единственна, если  
а) тело одно (или тела попарно не имеют общих точек); 
б) тело имеют форму выпуклого многогранника; 
в) плотность линейно зависит от координат; 
г) намагниченность постоянна, ее направление известно. 
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Структурная модель: обратная задача единственна, если  
а) граница раздела одна; 
б) модель двумерная; 
в) одинаковы глубины асимптот z = h по обе стороны от изучае-

мой структуры; 
г) постоянный скачок плотности на границе; 
д) заданы: ∆σ или h или глубина границы в двух точках или гра-

ница на некотором участке профиля. 
Как видим, в обоих классах моделей однозначность решения об-

ратных задач обеспечивается введением ограничений на геометрию 
тел и на распределение свойств. Это можно сделать на основе до-
полнительной информации либо ввести как предположения; в по-
следнем случае результаты интерпретации должны быть проверены 
на предмет справедливости этих предположений. 

Обратные задачи для структурных моделей среды более неодно-
значны, чем рудных моделей. Поэтому в геологических ситуациях 
со структурными моделями среды гравиразведка применяется, 
как правило, в комплексе с сейсморазведкой, использует данные 
бурения, а магниторазведка в таких условиях используется редко. 
Практическая неоднозначность обратных задач добавляется 

к теоретической неоднозначности при неполном задании аномаль-
ных полей: в ограниченной области, дискретно. Примеры такой эк-
вивалентности решений приведены на рис. 5. 

 
Рис. V.5. Примеры практи-
ческой неоднозначности 
(эквивалентности) решения 
обратных задач: а) поле над 
шарообразным телом задано 
на ограниченном участке 
профиля; б) поле над анти-
клиналью задано дискретно  

 
Пример (рис. 5, а) ил-

люстрирует эквивалент-
ность решений для шара 
(или, в двумерном случае, 
кругового цилиндра) с 
параметрами σ1, R1, h1  и для границ Г1, Г2,... на глубинах h2, h3,... 
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со скачками плотности ∆σ1, ∆σ2,... Ясно, что если бы поле шара было 
известно во всем внешнем по отношению к нему пространстве, та-
кой эквивалентности не могло возникнуть. 

Пример (рис. 5, б) показывает, как из-за дискретности измерений 
реальное поле заменяется другим, имеющим ограниченный спектр, 
в нем исключены высокие частоты ω > ωo, где ωo = 2π / l (l – шаг 
съемки). Связанные с этим ошибки интерпретации аномалий приво-
дят к различию параметров тел. 
Неустойчивость решений обратных задач выражается в больших 

изменениях определяемых параметров при малых вариациях полей, 
в частности, вследствие погрешностей измерений. Простой пример – 
поле с периодической помехой A(x) = Aoexp(–iωx): 

∆g(x) = ∆g0(x) + A0exp(–iωx), 

где ∆g0(x) – поле, обусловленное плотностной структурой. Если даже 
амплитуда помехи мала, A0 < ∆g0, на глубине H (где расположены 
интересующие нас тела) она составит: 

A(x, H) = A0 exp(ωH) exp(–iωx) . 

Чем выше частота ω и меньше длина волны помехи L (ω = 2π / L), 
тем больше амплитуда эффекта на глубине H и тем большие искаже-
ния он вызовет в оцениваемых параметрах плотностной структуры. 

Другой пример неустойчивости – в модели вертикального уступа. 
Поле Vz уступа отличается от поля материальной полуплоскости на 
величину менее 7 %, даже когда поверхность наблюдений находится 
на верхней кромке уступа. Сравнение соответствующих формул по-
казывает, что при эквивалентных характеристиках: μ = σ(ζ2 – ζ1), 
где μ – поверхностная плотность материальной полуплоскости, σ  –
объмная плотность тела в форме уступа, ζ2 и ζ1 – глубины нижней 
и верхней кромок уступа, эти поля Vz

(у) и Vz
(м.п) равны между собой 

в некоторых точках: x = – ∞, x = 0 и x = ∞. 
Погрешность задания поля в первые проценты приводит к боль-

шому изменению модели: когда можно построить множество усту-
пов с разной высотой (соответствующих полю в пределах погрешно-
сти), становятся неустойчивыми оценки глубины верхней и особенно 
нижней поверхности уступа. 
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Способы уменьшения неоднозначности и неустойчивости реше-
ний обратных задач можно подразделить на три группы. 

1. Интерпретация в рамках физических моделей среды, удовле-
творяющих условиям единственности. Выбор таких моделей неве-
лик, но и такой выбор требует фактического обоснования, априорной 
информации; если ее нет, приходится работать на уровне гипотети-
ческих моделей. Необходимо: 

а) выделить параметры, определяемые однозначно; 
б) для других параметров сузить круг эквивалентных решений, 

используя фактические данные; 
в) проверить результаты интерпретации независимыми данными 

в смысле правдоподобия гипотез о моделях среды. 
2. Подбор моделей среды, согласующихся с наблюдаемым полем и 

другими геолого-геофизическими данными. В этом подходе требова-
ние единственности обратной задачи заменяется условием соответ-
ствия результатов некоторой совокупности фактических данных. 
Методы согласования моделей среды с аномальным полем и други-
ми данными известны как оптимизационные. 

3. Неустойчивость решения уменьшается путем исключения 
свмых неустойчивых характеристик модели и определения главных 
параметров – эта процедура называется регуляризацией решения. 

Хотя эти способы технологически различны, объединяет их ис-
пользование дополнительной информации. Это данные: 

– о физических свойствах горных пород;  
– геологические сведения о возможных глубинах залегания 

и предполагаемой геометрии объектов; 
– ограничения, априори накладываемые на определяемые пара-

метры: на их число – чем меньше, тем надежнее оценки, на глад-
кость границ, на форму тел. Важнейшее ограничение – на число 
объектов. С этими требованиями связана необходимость разделения 
аномальных полей с целью выделения эффектов объектов изучения 
в наиболее чистом виде. 

 
Разделение полей 

Физический смысл разделения полей 

Наблюдаемые геофизические поля, как уже отмечалось, отража-
ют суммарное влияние неоднородностей среды в больших ее объе-
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мах, формально по всей Земле. Условия корректности обратных за-
дач требуют, чтобы эффект каждого объекта был выделен изолиро-
ванно. Это приводит к необходимости трансформации полей, в ре-
зультате которой были бы подавлены поля тел, не являющихся объ-
ектами изучения. В этом смысле задача разделения полей содержа-
тельно продолжает задачу вычисления аномалий. 

Для гравитационных аномалий разделение полей важнее, чем для 
аномального магнитного поля. В этом разделе речь пойдет об анома-
лиях силы тяжести. При их вычислении исключено нормальное гра-
витационное поле простой модели Земли и влияние масс рельефа, 
о которых имелась полная и точная информация. Теперь мы сталки-
ваемся с необходимостью убрать влияние некоторых масс, о кото-
рых достаточной информацией не располагаем. 

Методы трансформации, направленные на разделение полей, вы-
бираются в зависимости от конкретной задачи и от характера ин-
формации об источниках помех. Если данных о них достаточно 
для оценки их влияния путем решения прямых задач, используется 
метод геологического редуцирования (название подчеркивает 
его связь с редукциями силы тяжести при вычислении аномалий). 
Это последовательное исключение из наблюдаемого поля эффектов 
тел, не являющихся объектами исследования. Обычно данных о по-
мехах мало, они не конкретны, иногда имеют статистический харак-
тер, а во многих случаях являются гипотетическими, типа ориенти-
ровочных оценок характерных размеров тел-помех и глубин их зале-
гания. Тогда используются методы частотной фильтрации. Они не 
полностью исключают помехи, а лишь снижают их уровень по срав-
нению с полезными аномалиями. 

В любом случае количество информации об изучаемой среде 
в трансформированном поле меньше, чем в измеренном. Но эта по-
теря компенсируется возможностью более полного выявления в ос-
тавшейся информации необходимых сведений о среде. 

Физический смысл трансформации полей с целью их разделения 
можно выяснить, исходя из общего аналитического выражения 
трансформаций. Пусть Vz(x, y, 0) – аномалии силы тяжести, получен-
ные по измерениям на поверхности, совпадающей с координатной 
плоскостью (x, y). Это принято для простоты; выводы справедливы 
для любых производных гравитационного и магнитного потенциала, 
поэтому обозначим исходное поле как U(x, y, 0), а результат транс-
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формации – как Uтр(x0, y0, z0): он относится к некоторой точке – не 
обязательно на плоскости наблюдений. Почти все применяемые 
трансформации гравитационного и магнитного полей математически 
представляются интегралами свертки: 

0 0 0 0 0 0( , , ) ( , ,0) ( , , ) ,тр
S

U x y z U x y K x x y y z dxdy= ⋅ − −∫   (V.34) 

где K(x-x0, y-y0, z0) – ядро преобразования. 
Пусть исходное поле есть притяжение некоторого тела: 

2 2 2 3

( , , )( , , ) .
[( ) ( ) ( ) ]V

U x y z G dxdy
x y z

ς σ ξ η ς
ξ η ς

⋅
=

− + − + −
∫  

Тогда 

0 0 0 2 2 2 3

0, 0 0

( , , )( , , )
[( ) ( ) ( ) ]

( , ) .

тр
S V

U x y z G d d d
x y z

K x x y y z z dxdy

ςσ ξ η ς ξ η ς
ξ η ς

= ⋅
− + − + −

⋅ − − −

∫ ∫
 

здесь и ниже · – знак переноса умножения. 
Преобразуем это выражение путем замены переменных: 

   a = x0 + ξ – x ;  da = dξ;  x – ξ  = x0 – a , 

b = y0 + η – y ;  db = dη ;  y – η = yo– b    

и поменяем порядок интегрирования: 

2 2 2 3
0 0

0 0 0 0 0

[( ) ( ) ]

( , , ) ( , , ) .

тр
V

S

dadbdU G
x a y b

x x a y y b K x x y y z dxdy

ς ς
ς

σ ς

= ⋅
− + − +

⋅ − + − + ⋅ − −

∫

∫
 

Второй интеграл (по S) в этом выражении есть трансформация 
плотностной модели с тем же ядром преобразования, которое мы 
применили для трансформации поля U(x, y, 0), а первый интеграл 
представляет вычисление гравитационного влияния трансформиро-
ванной плотностной модели на поверхности наблюдения. Таким об-
разом, трансформация поля эквивалентна трансформации модели 
среды с тем же ядром преобразования. 

Например, осреднение поля эквивалентно вычислению влияния 
осредненных тем же способом аномальных масс; пересчет поля 
вверх – погружению аномальных масс на глубину, равную высоте 
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пересчета; напротив, пересчитывая поле вниз, в сторону масс, мы 
приближаем их к поверхности определения поля; вычисление произ-
водных равносильно вычислению исходных функций от производ-
ных распределения плотности (вместо полуплоскости – веществен-
ная линия по ее краю, другие модели строят по тому же принципу). 

Представления о трансформации аномальных тел позволяют ис-
пользовать методы оценок параметров, разработанные для тел про-
стой формы, для интерпретации трансформированных аномалий 
с последующей реконструкцией среды к исходному положению. 

В разделении полей важна идея остаточных аномалий. Если ис-
ходное U и трансформированное Uтр поля имеют одну размерность, 
то остаточное поле Uост = U – Uтр.  

Для разделения аномалий по их горизонтальным размерам введе-
но понятие региональных Uрег и локальных Uлок аномальных полей: 
U = Uрег + Uлок. 

Трансформированные поля по отношению к исходным полям мо-
гут рассматриваться как региональные или как локальные. Это зави-
сит от вида процедур трансформации, конкретнее, от их амплитуд-
но-частотных характеристик. 

 
Эффективность разделения полей 

Чтобы выбрать подходящий для конкретной геологической си-
туации и поставленной задачи метод трансформации поля с целью 
выделения в возможно более чистом виде его составляющих, свя-
занных с объектом исследования, нужно уметь сравнивать между 
собой различные трансформации при известных характеристиках 
разделяемых полей или их источников. Этими характеристиками 
чаще всего являются ориентировочные размеры аномалий в плане 
или интервалы глубин залегания объектов изучения и тел-помех. 
Размеры аномалий зависят от размеров тел и глубины их залегания; 
эту зависимость приближенно прямо пропорциональная. Характер-
ные размеры аномалий часто выражают через их пространственные 
частоты ω = 2π / L, L – длина волны аномального поля. 

Эти характеристики: глубина залегания тел и частотный состав 
аномалий являются главными в сравнении эффективности транс-
формаций полей для их разделения методами частотной фильтрации. 

Рассмотрим два способа оценки эффективности трансформаций: 
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1) по степени усиления отношения сигнал / помеха; 
2) по амплитудно-частотной характеристике. 
Отношение сигнал/помеха вводится так: 

2
2

2
2

| ( ) |
| |( , ) .
| |

| ( ) |

g x dx
gf g p
p

p x dx

∞

−∞
∞

−∞

= ≡
∫

∫
          (V.35) 

где g(x) – сигнал, поле изучаемого объекта, p(x) – помеха, |.|2 – квад-
рат нормы функции. Интегрирование ведется в бесконечных преде-
лах, квадраты нормы сигнала и помехи предполагаются конечными. 

Заметим, что в зависимости от постановки задачи одни и те же 
объекты (и их поля) могут быть сигналами или помехами. 

Пусть A – оператор трансформации, который требуется оценить. 
Обозначим результаты трансформации: 

gтр = Ag, pтр = Ap. 
Изменение сигнала и помехи этим оператором трансформации: 

2 2

2 2

| | | |( ) ; ( ) .
| | | |
Ag Apg p
g p

ϕ ϕ= =   (V.36) 

Тогда степень усиления отношения сигнал/помеха в результате 
данной трансформации выражается так: 

2 2

2 2

( ) | | | |( , ) .
( ) | | | |
g Ag pF g p
p g Ap

ϕ
ϕ

⋅
= =

⋅
  (V.37) 

Выражение (36) можно трактовать двояко: как отношение изме-
нений сигнала и помехи или как изменение отношений сигнала 
и помехи в результате трансформации. 

Сравнивать разные трансформации целесообразно на одних и тех 
же моделях среды. Используем модель горизонтального цилиндра 
(вещественной линии): 

2 2

2 2 2 2 2

2 2 ( ); .
( ) ( )z z

g g xV V
x x

λς λ ς
ς ς

−
= = −

+ +
  (V.38) 

Пусть тела – сигнал и помеха различаются глубиной залегания, 
для сигнала ζ = hс, для помехи ζ = hп. Различие в массах исключается 
в отношениях (37). 
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Интегралы вида (35) для Vz, Vzz и для их трансформаций удобно 
вычислять с использованием равенства Парсеваля: 

2 21| ( ) | | ( ) | ,
2

U x dx S dω ω
π

∞ ∞

−∞ −∞

=∫ ∫    (V.39) 

где S(ω) – спектр функции U(x). 
Спектры функций Vz и Vzz (38) без постоянного множителя 2Gλ, 

который исключается в отношениях (37), равны: 
 

Sz(ω) = exp(– ζω),     Szz(ω) = ω exp(– ζω).            (V.40) 

Отношение сигнал / помеха для такой модели с глубинами hс и hp 
равно, согласно (35): 

3; ( ) .p p
z zz

c c

h h
f f

h h
= =    (V.41) 

Если объектами изучения являются локальные, неглубоко зале-
гающие тела, hс < hp, отношения (41), относящиеся к исходным по-
лям, всегда больше 1. Отношения (41) меньше 1 в исходных полях, 
если сигналом являются глубинные массы. Важно, как изменится 
отношение сигнал / помеха в результате этих трансформаций поля. 

Вычислим степень усиления отношения сигнал/помеха для рас-
пространенных трансформаций: 

а) аналитическое продолжение поля на высоту H: 
3

( ) ( )
3

( ) ( )
; .

( ) ( )
p c p cH H

z zz
p c p c

h H h h H h
F F

h h H h h H
+ +

= =
+ +

 (V.42) 

Заметим, что влияние H на степень усиления отношения сиг-
нал / помеха для Vz и Vzz одинаково; это проявление общего свойства 
трансформаций: разделяющий эффект зависит от вида трансформа-
ции, а не трансформируемой функции. Из (42) видно, что F(H) > 1 
при hс > hp, когда объектами изучения являются глубинные тела. 

Если поле аналитически продолжено в сторону масс, H < 0, 
трансформация будет выделяющей (F(H) > 1) для локальных объек-
тов с малой глубиной залегания, hc < hp. 

б) дифференцирование по z: 
( ) 2 ( ) 4( ) ; ( ) .p pz z

z zz
c c

h h
F F

h h
= =   (V.43) 
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Сравнивая (43) с (41), получаем аналогичный вывод (как для 
аналитического продолжения) об одинаковом действии трансфор-
мации на разные производные; в данном случае она Vz переводит 
в Vzz, а Vzz в Vzzz. При hс < hp F(z) > 1, трансформация является выде-
ляющей для локальных неглубоко залегающих тел.  

в) производная по x: для ее получения в равенство Парсеваля (39) 
надо ввести спектр Vxz: ( ) exp( ),xzS iω ω ςω= ⋅ −  но 

2 2 2| ( ) | exp( 2 ) | ( ) | .xz zzS Sω ω ςω ω= − =         (V.44) 
Поэтому отношения сигнал / помеха не зависят от составляющих 

поля, а только от порядка производных, и степень их усиления 
в производных по x такая же, как у соответствующего порядка про-
изводных по z. 

Оценки эффективности разделения полей по степени усиления 
отношения сигнал / помеха, использующие модели точечных масс, 
удобны для выбора методов трансформации, если есть данные   глу-
бине залегания изолированных тел (объектов изучения и помех), 
но плохо применимы для сложных разрезов. 
Частотная характеристика трансформации вводится на основе 

преобразований Фурье. Мы рассмотрим для простоты двухмерный 
случай, но выводы справедливы и для трехмерных тел. 

Преобразования Фурье задаются парой уравнений: 
1( ) ( ) e ; ( ) ( ) e .

2
i x i xS F x dx F x S dxω ωω ω

π

∞ ∞
−

−∞ −∞

= ⋅ = ⋅∫ ∫    (V.45) 

Эти преобразования взаимно однозначны. 
Для трансформаций полей, представимых сверткой (37), Фурье-

спектр равен: 
1( ) ( ) ( ) ,S Sω ω ω= ⋅Φ             (V.46) 

где:    1 0( ) ( )e i xS F x dxωω
∞

−

−∞

= ∫  

это спектр исходной функции, а Ф(ω) – спектр ядра преобразования: 

0( ) ( )e ;i xK x x dxωω
∞

−

−∞

Φ = −∫   (V.47) 

это и есть частотная характеристика преобразования. 
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Таким образом, интегральное умножение (свертка) функций 
в пространственном (или временном) представлении полей при их 
Фурье-преобразовании заменяется умножением спектров. 

Приведем частотные характеристики распространенных в грави-
разведке трансформаций. 

1. Осреднение в интервале длиной 2L: 
( ) | sin |( ) ;L L

L
ωω

ω
Φ =    (V.48) 

это затухающая периодическая функция. 
2. Аналитическое продолжение (пересчет) на высоту H: 

( ) ( ) e ;H Hωω −Φ =    (V.49) 
экспоненциальное уменьшение с ростом частоты ω. 

3. Пересчет на глубину z = – H (в сторону масс): 
( ) ( ) e ;H Hωω−Φ =    (V.50) 

экспоненциальное возрастание с частотой ω. 
4. Производные n-го порядка по z: 

( , ) ( ) ;n z nω ωΦ =    (V.51) 
возрастание Ф с частотой линейно (при n = 1) и в большей мере, 
в зависимости от порядка производной. 

5. Производные m-го порядка по x: 
( , ) ( ) ( ) ;m x miω ωΦ =         (V.52) 

это знакопеременная функция, возрастающая по модулю с частотой. 
Частотные характеристики 

(48–52) приведены на рис. 6. 
 

Рис. V.6. Частотные характери-
стики методов трансформации 
полей: а – осреднение; б – пере-
счет на высоту; в – пересчет 
вниз; r2 и r2 – первая и вторая 
производные исходного поля 

 
Смысл частотных характе-

ристик – амплитудные мно-
жители в гармоники данной 
частоты ω. Если поле склады-
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вается (по Фурье) из ряда синусоидальных слагаемых –- гармоник с 
разными амплитудами, каждая из них в результате трансформации 
приобретает новое значение амплитуды Aтр, связанное с исходной 
амплитудой A0 соотношением: 

0( )трA Aω= Φ ⋅  .       (V.53) 
Поскольку любое по структуре гравитационное поле (и соответ-

ствующие ему регулярные распределения масс) можно представить 
в виде спектра Фурье, выражения (48–52) и частотные характери-
стики более сложных трансформаций нетрудно использовать 
для выбора метода трансформации в конкретной геологической си-
туации, а также для оценки качества полученных результатов 
трансформации геофизических полей. 

Естественно, возникает вопрос: возможно ли оптимальное (в не-
котором определенном смысле) или точное разделение полей. 
При известных условиях такие трансформации можно реализовать, 
хотя условия эти довольно жесткие. Для оптимального в смысле 
максимума отношения сигнал / помеха разделения полей требуется 
знать энергетический спектр помехи (квадрат модуля ее спектра 
Фурье). Точное разделение полей успешно выполняется только 
для двух тел, которые: а) одинаковы по форме и по модулю ано-
мальных масс, б) смещены друг от друга на известное расстояние. 

 
Рис. V.7. Принцип разделения 
полей изостатически уравнове-
шенных тел 

 
Только один класс геоло-

гических структур приближа-
ется к условиям точного раз-
деления: это изостатически 
уравновешенные неоднород-
ности литосферы типа круп-
ных гранитных батолитов (рис. 7). 

Выделение эффекта верхней неоднородности – гранитного бато-
лита дает трансформация, частотная характеристика которой: 

0

( ) e .k H

k

ωω
∞

− Δ

=

Φ = ∑    (V.54) 
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Здесь ∆H – разность глубин залегания центров масс нижнего 
и верхнего тел. Теоретически суммировать нужно от 0 до ∞, 
но на практике верхний предел подбирается опытным путем. 
Эта трансформация состоит в суммировании исходного поля с по-
лями, последовательно пересчитанными на высоты, кратные ∆H. 
Вспомним, что пересчет вверх эквивалентен погружению всей сово-
купности масс на глубину, равную высоте пересчета (k∆H). В усло-
виях изостазии (равенства масс по абсолютной величине при разных 
знаках) суммирование приводит к взаимному погашению промежу-
точных масс, в результате нижняя масса с каждым шагом погружа-
ется все дальше, освобождая от влияния аномалию верхнего тела. 

 
Выделение региональных и локальных аномалий 

В геологических задачах гравиразведки разделение полей можно 
трактовать как выделение локальных аномалий с подавлением ре-
гиональных или, наоборот, выделение региональных аномалий. 
Границы между ними в задачах разного масштаба не одинаковы: 
региональные аномалии в разведочных задачах могут быть локаль-
ными для прогнозно-поисковых задач. Соответственно, изменяются 
и определяющие параметры трансформаций (радиус осреднения, 
высота пересчета). Это позволяет исследовать вопрос о разделении 
локальных и региональных аномалий вне связи с задачами и без 
уточнения параметров трансформаций.  

В списке возможных методов трансформации имеются: 
а) методы выделения локальных аномалий – за счет увеличения 

их амплитуды или уменьшения амплитуды региональных аномалий; 
б) методы выделения региональных аномалий путем сглажива-

ния мелких неоднородностей осреднением поля, пересчетом его 
в верхнее полупространство, аппроксимацией полиномами низких 
степеней. 

Если гравитационное поле представить суммой локальных и ре-
гиональных аномалий: 

∆g = ∆gрег + ∆gлок ,      (V.55) 

то в ∆gлок надо включать все высокочастотные эффекты, в том числе 
погрешности наблюдений, а в ∆gрег – низкочастотные эффекты, даже 
не связанные с геологическими факторами: ундуляции высот гео-
ида, погрешности нормальной формулы, влияние далекого рельефа. 
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Локальные аномалии можно вычислять путем исключения из на-
блюдаемого поля региональных аномалий в соответствии с форму-
лой (55). Такой подход для выделения региональных аномалий 
не используется. 

На рис. 8 показана трансформация аномальных масс при выделе-
нии локальных аномалий путем исключения осредненного поля (а) 
и поля на высоте H (б). Остаточные аномалии (разности между ис-
ходными и трансформированными полями) всегда знакопеременны. 

 
Рис. V.8. Выделение регио-
нальных и локальных анома-
лий способами осреднения (а) 
и пересчета на высоту (б) 

 
В эпицентре положи-

тельных масс наблюдаются 
положительные аномалии, 
окруженные минимумами, 
которые обусловлены физи-
ческим смыслом трансфор-
маций – это влияние исклю-
ченных масс из областей среды, в которые они попали в результате 
трансформации. Поскольку при трансформациях, описываемых 
сверткой (37), общая аномальная масса не изменяется, а лишь пере-
распределяется в разрезе, то в остаточных аномалиях она, очевидно, 
равна нулю. Это значит, что: 

( , ) 0, .
S

g x y dxdy если SΔ → →∞∫  (V.56) 

Следовательно, по остаточным аномалиям в принципе нельзя оп-
ределить аномальную массу и другие характеристики тела типа гар-
монических моментов  

( , , ) ( , , ) ,n
V

U dVσ ξ η ς ξ η ς⋅∫  

где Un – гармонический полином. Поэтому выбор метода разделения 
полей определяется не только критериями эффективности разделе-
ния, но и предполагаемыми способами интерпретации. 
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Схема вычисления трансформант 

Будем считать подлежащее разделению аномальное поле задан-
ным на плоскости x0y, ось z – вертикально вниз.  

Трансформация по формуле свертки (37) часто реализуется 
по скользящей схеме: результат относится к центру некоторой пло-
щадки (палетки), сдвигаемой с некоторым шагом по площади.  

Пусть трансформируемое поле вычисляется на некоторой высоте 
h над началом координат; его ведь можно поместить в любую точку. 
Для практического вычисления трансформируемого поля (его назы-
вают трансформантой) интеграл свертки (37) заменяется суммой: 

,
0

(0,0, ) ( 0) ,
n

тр i i
i

U h K U ρ
=

= ∑   (V.57) 

где Ki – ядро преобразования, в формуле (57) это весовая функция 
осреднения поля U площади с радиусами r0 до rn. (Ki зависит от вы-
бора трансформации и структуры палетки); 

1

1( ,0) ( , ,0) ( )
m

i i j j
j

U U F
m

ρ ρ ϕ ϕ
=

= −∑  (V.58) 

это среднее значение трансформируемого поля в кольце с радиуса-
ми ri и ri+1. Для многих трансформаций весовая функция угла 
F(φj) = 1, однако есть "анизотропные" преобразования, для которых 
она изменяется с углом φ. Если исходная функция Vz, то, например, 
для вычисления Vxz – F(φj) = cos φj; вычисления Vyz – F(φj) = sin φj . 

Этот общий для многих трансформаций палеточный подход реа-
лизуется в разной форме с любыми вычислительными средствами. 
Геометрия палеток – размеры, форма и расположение ячеек (ri, φj) 
различаются в зависимости от характера трансформируемого поля 
и вида трансформант, вычислительных средств, объема и точности 
вычислений, способов подготовки исходного материала и примене-
ния результатов. 

 
Аналитическое продолжение полей 

Пересчет в верхнее полупространство поля, заданного на по-
верхности, отделяющей область источников от области, где потен-
циал удовлетворяет уравнению Лапласа, основан на решении крае-
вой задачи Дирихле. 
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Пусть поле U(x, y, 0) с плоскости x0y требуется пересчитать 
на уровень H в верхнем полупространстве. Решением задачи являет-
ся интеграл Пуассона: 

0 0 2 2 2 3
0 0

( , ,0)( , , ) .
2 [( ) ( ) ]
H U x y dxdyU x y H

x x y y Hπ

∞ ∞

−∞ −∞

=
− + − +∫ ∫    (V.58) 

Решение (58) единственно и устойчиво. 
Очень просто преобразование выполняется для двумерного поля: 

2 2

( ,0)(0, ) .H U xU H dx
x Hπ

∞

−∞

=
+∫   (V.59) 

Заменим переменные: 2 2 .x Harctg d dx
H x H

ϕ ϕ= → =
+

 Тогда 

получаем: 

2

2

1(0, ) ( ,0) .U H U d

π

π

ϕ ϕ
π

−

= ∫   (V.60) 

Практически вместо интегрирования выполняется суммирование 
в конечных пределах: 

1

1(0, ) ,
n

k
k

U H U
n =

= ∑    (V.61) 

где n π
ϕ

= −
Δ

число интервалов на профиле, kU −  среднее значение 

трансформируемой функции на k-ом интервале.  
 
Рис. V.9. Палет-
ка для пересчета 
на высоту дву-
мерных полей 
 
Поле на высо-
те H получаем 
как среднее из 
значений исходного поля на профиле, разделенном на интервалы 
с равными значениями ∆φ (рис. 9). 
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Высшие производные потенциала 

Универсальная схема вычисления любых производных гравита-
ционного потенциала на произвольных высотах построена на основе 
решения краевой задачи Неймана для уравнения Лапласа. Она сво-
дится к восстановлению функции в области ее аналитичности 
по заданным на границе этой области значениям нормальной произ-
водной этой функции. В случае, когда на плоскости x0y известна 
функция Vz, решение для потенциала V дается интегралом: 

1 1 1 1
2 2 2

1 1

1 ( , ,0)( , , ) .
2 ( ) ( )

U x y dx dyU x y z
x x y y zπ

∞ ∞

−∞ −∞

=
− + − +∫ ∫     (V.62) 

Общее решение получим, продифференцировав левую и правую 
части (62) m раз по x, n раз по y, l раз по z: 

, ,
, ,

1( )1
2

m n l
m n l

zm n l m n l
S

dd U rU dS
dx dy dz dx dy dzπ

= ∫ .  (V.63) 

После стандартных преобразований (63) по схеме типа (57) по-
лучаем: 

1, ,
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, 1
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ρ ρ

+

=

+
=

= =

=

∑ ∫

∑
 (V.64) 

В табл. 2 приведены весовые функции: Rmnl(ρ), Kmnl(ρj,j+1), а также 
функция F(φi), необходимая при осреднении U в кольце в соответст-
вии с формулой (58), для различных производных гравитационного 
потенциала в случае задания на плоскости z0y поля Vz. 

Из таблицы видно, что некоторые производные потенциала при-
тяжения нельзя вычислить данным способом на  плоскости x0y, 
так как при z = 0 обращается в нуль ядро преобразования для любых 
ρ; это производные Vzzz, Vxz и Vyz. 

Можно вычислить эти производные на малой высоте, но есть 
противоречие: они должны выделять локальные аномалии, которые 
пересчет на высоту, напротив, сглаживает. 
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Таблица 2 
Весовые функции трансформаций поля Vz 

Функция F(φi) Rmnl(ρ) Kmnl(ρj,j+1)* 
V(z) 1 

2 2

1
zρ

−
+

 2 2ln zρ− +  

Vz(z) 1 
2 2 3( )
z

zρ +
 

2 2

z
zρ

−
+

 

Vzz(z) 1 2 2

2 2 5( )
z
z

ρ
ρ

−

+
 

2

2 2 3( )z
ρ

ρ
−

+
 

Vzzz(z) 1 
722

22

)(
)32(3

z
zz

+

−

ρ
ρ  2

2 2 5

3
( )

z
z

ρ
ρ +

 

Vx(z) cos φ 
2 2 3( )z
ρ

ρ +
 2 2

2
2

ln( )z
z

ρρ ρ
ρ

+ + −
+

 

Vy(z) sin φ 
2 2 3( )z
ρ

ρ +
 2 2

2
2

ln( )z
z

ρρ ρ
ρ

+ + −
+

 

Vxz(z) cos φ 
2 2 5

3
( )

z
z

ρ
ρ

−
+

 
2 2

z
zρ +

 

Vyz(z) sin φ 
2 2 5

3
( )

z
z

ρ
ρ

−
+

 
2 2

z
zρ +

 

Vxy(z) sin 2φ 2

2 2 5

3
( )z

ρ
ρ

−
+

 
2 2

2 2 3

3 2
( )

z
z

ρ
ρ
+

+
 

* Требуется подстановка пределов зоны, ρj и ρj+1; например, для Vxz: 

2 2 2 2
1

.mnl
j j

z zK
z zρ ρ+

= −
+ +

 

 

Способ конечных разностей 

Конечно-разностные схемы трансформаций – это численное 
дифференцирование исходного поля для получения высших произ-
водных потенциала: Vxz, Vzz, Vzzz и др., в том числе тех, которые 
не вычисляются при z = 0 по общей схеме. 
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Для простоты будем считать, что исходное поле (Vz) задано в уз-
лах равномерной сетки. Тогда по любому профилю поле можно 
представить полиномом: 

0

( ) ,
n

k
z k

k

V x xα
=

=∑          (V.65) 

максимальная степень n которого определяется длиной выборки 
(шагом сетки и размерами исследуемой площади). Производную 
этого полинома можно приближенно считать производной поля. 
(Такое представление не единственно из-за отсутствия в дискретно 
заданном поле высокочастотных гармоник с большими значениями 
производных). 

Путем вычисления конечных разностей типа ∆(n)Ui можно полу-
чить простые формулы для горизонтальных производных Vxz, Vxxz 
и др. по полю Vz, а затем вертикальных производных Vzz и Vzzz. 

Коэффициенты в разностях такие же, как в биноме Ньютона, 
их сумма в разности порядка n равна 2n. 

Свойства конечных разностей аналогичны свойствам производ-
ных соответствующих порядков: 

а) в разности n-го порядка равен нулю полином степени n – 1; 
б) имеющиеся в исходных данных погрешности растут в конеч-

ных разностях пропорционально корню из суммы квадратов бино-
миальных коэффициентов: 

2
0

1

.
n

n k
k

Cε ε
=

= ∑    (V.66) 

Эти два свойства позволяют использовать конечные разности 
для оценки качества исходного числового материала, когда он задан 
в узлах равномерной сетки. 

Другое применение конечные разности находят в экстраполяции 
дискретно заданных величин; например, можно расширить список 
исходных значений поля. 

Для вычисления производных гравитационного потенциала в за-
висимости от требуемой точности берут разное число исходных 
значений. Пример – вычисление производной Vxxz по пяти точкам: 

)]}2()2([
2
1)(15)]()([8{

6
1)( 0000020 lxVlxVxVlxVlxV
l

xV zzzzzxxz −++−⋅−−++⋅
⋅

=  
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Подобных формул предложено много; они различаются поряд-
ком производных, числом точек и видом используемой интерполя-
ционной формулы (Ньютона, Стирлинга). 

Вычисление Vzzz можно выполнить по Vxxz и Vyyz на основе урав-
нения Лапласа для Vz: 

Vxxz + Vyyz + Vzzz =0.      (V.67) 

Вычислив по формуле (66) Vxxz и Vyyz, получим Vzzz = – (Vxxz + Vyyz). 
Эта идея реализована в формулах Элкинса, Розенбаха и др.; 
они здесь не приводятся. 

 
Пересчет поля в сторону аномальных тел 

Аналитическое продолжение поля в сторону масс (и намагни-
ченных тел) занимает особое место в ряду трансформаций, посколь-
ку, кроме разделения полей, оно имеет содержательное и методиче-
ское значение в решении обратных задач гравимагниторазведки. 
Причина этого заключается в существовании особых точек анали-
тического  продолжения, в которых поле теряет аналитические 
свойства: обращается в бесконечность (полюса) или становится 
многозначным (точки ветвления). 

Тип и положение особых точек определяется формой и положе-
нием аномальных тел. Теоретически особые точки однозначно вос-
станавливаются по внешнему полю, но полной информации об ис-
точниках они не дают, т. е. проблема единственности решения об-
ратных задач не снимается. 

Задача пересчета поля в сторону масс некорректна ввиду неус-
тойчивости к погрешностям входных данных, поэтому применяются 
регуляризация решения. Другое обстоятельство связано с геометри-
ей областей, в которые продолжается поле. Восстановление всех 
особых точек требует продолжения поля в любые области нижнего 
полупространства вне самих тел, что представляет собой сложную 
и пока не разрешенную математическую задачу. Мы рассмотрим 
продолжение поля в горизонтальные слой, имея в виду, что к этой 
задаче сводятся (с использованием методов конформных отображе-
ний теории функций комплексных переменных) все другие задачи. 

Об особых точках и их связи с параметрами тел речь пойдет ни-
же, при обсуждении методов решения обратных задач. 
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Продолжение поля на глубину H производится на основе инте-
грального уравнения Пуассона; формулы аналогичны (58) и (59), 
но отличаются тем, что при пересчете вниз определяемая функция 
стоит под интегралом. 

Для двумерных полей: 

1
12 2

1

( , )( ,0) .
( )

H U x HU x dx
x x Hπ

∞

−∞

−
=

− +∫     (V.68) 

Здесь использована задача Дирихле в несколько иной формули-
ровке. Строго говоря, мы можем продолжать поле с поверхности его 
задания только в область аналитичности, в нашем случае – вверх. 
Но если в слое толщиной H непосредственно под поверхностью нет 
масс, то поле удовлетворяет уравнению Лапласа и в этом слое. Ес-
ли оно задано на поверхности z = – H, на основе интеграла Пуассона 
(68) его можно продолжить вверх, в том числе на уровень z = 0. 

Эти соображения и приводят к трактовке формулы (68) как инте-
грального уравнения. 

Рассмотрим один из многих методов решения уравнения (68). 
В нем используется итерационная схема с заданием первого при-
ближения способом сеток. Для организации итерационной процеду-
ры запишем тождество: 

12 2
1

( , )( , ) .
( )

H U x HU x H dx
x x Hπ

∞

−∞

−
− =

− +∫   (V.69) 

Образуем разность (69) и (68), после небольших преобразований 
она приобретет вид: 

1
12 2

1

( , )( , ) ( ,0) .
( )

H U x HU x H U x dx
x x Hπ

∞

−∞

Δ −
− = +

− +∫  (V.70) 

Здесь 1( , )U x HΔ −  – отклонение U от приближенного значения. За-
дав первое приближение U(1)(x1,– Н), после интегрирования получа-
ем значение U(2) и разность ∆U(2) = U(2) – U(1); процесс продолжается 
до тех пор, пока эта разность не станет меньше заданной величины 
δU. Такой итерационный процесс быстро сходится при удачном вы-
боре первого приближения. 

Для его выбора применяется сеточная схема (рис. 10). 
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Рис. V.10. Сетка для 
задания значений поля 

 
Она основана на 

теореме o среднем 
значении гармониче-
ской функции: сред-
нее по площади сферы 
значение поля равно 
его значению в центре 
сферы.  

 
В двумерном вари-

анте (для 4 точек на окружности): 
1(0,0) [ ( ,0) ( ,0) (0, ) (0, )].
4

U U H U H U H U H= + − + + −   (V.71) 

В выражении (71) известно (по исходным данным) поле на про-
филе z = 0, в точках (0,0), (–H,0) и (H,0); значение U(0,H) можно по-
лучить пересчетом вверх по формулам (58) или (59). После этого 
определяется единственное неизвестное значение U(0,–H). Сово-
купность этих значений служит первым приближением для решения 
интегрального уравнения (68) по схеме (69). 

Пересчет поля в сторону масс, как и вычисление высших произ-
водных, относится к числу задач, решения которых неустойчивы 
к вариациям или погрешностям исходных данных. Общий принцип 
подавления этого эффекта – регуляризация решения, которая сво-
дится к подавлению высокочастотных гармоник в Фурье-спектре 
решения. Для этого вместо частотной характеристики Ф(ω) исполь-
зуют, например: 

2

( )( ) .
(1 | ( ) |p

ωω
α ω
Φ

Φ =
+ Φ

   (V.72) 

Варьируя параметр регуляризации α, можно добиться, чтобы на 
частотах полезных аномалий знаменатель частотной характеристики 
(72) мало отличался от единицы, а на высоких частотах, свойствен-
ных помехам, было выполнено условие Фр (ω) < Ф(ω). 

Неустойчивость продолжения поля в сторону источников прояв-
ляется двояко: 
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а) резко возрастает амплитуда случайных погрешностей наблю-
дений и всех локальных (высокочастотных) аномалий, соответст-
венно частотной характеристике трансформации (см. рис. 6): 

( ) ( ) e ;H Hωω−Φ =  
б) когда уровень пересчета приближается к особой точке, появ-

ляется эффект "распадения поля", выражающийся в резком возрас-
тании амплитуды его высокочастотных флуктуаций, на фоне кото-
рых теряются полезные аномалии (рис. 11). 

 

 
 

Рис. V.11. Примеры эффекта распадения поля при пересчете 
в сторону масс: а) горизонтальная пластина; б) точечная масса 

 
Вычисление одних производных по другим 

Преобразование одних производных гравитационного и магнит-
ного потенциалов в другие можно осуществить на основе преобра-
зования Фурье и соотношений Пуассона. Ниже приведены некото-
рые из преобразований в двумерном варианте (без вывода): 
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Здесь и в следующих формулах h – высота уровня определения 
поля; обозначение выбрано не таким как раньше (H), чтобы не сме-
шивать в одной формуле одинаковые обозначения двух величин: 
ниже в преобразованиях производных магнитного потенциала H – 
горизонтальная составляющая магнитного поля, а Z – его верти-
кальная составляющая. 

Соотношения между вертикальной и горизонтальной состав-
ляющими аномального магнитного поля на поверхности наблюде-
ний и на высоте h ниже приведены для случая вертикальной намаг-
ниченности: 

;)0,(1)0,0( dx
x
xZH ∫

∞

∞−

=
π

      ;)0,(1)0,0( dx
x
xHZ ∫

∞
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π

 (V.74) 
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(V.74) 

Такие преобразования оказались полезными не только в разделе-
ния полей, но и в интерпретации, конкретно – в повышении надеж-
ности результатов решения обратных задач за счет более обосно-
ванного выбора моделей тел. 

 
Приведение аномалий ∆T к полюсу 

Трансформация магнитных аномалий ∆T важна не для разделе-
ния полей, а для интерпретации интенсивных аномалий, характер-
ных, первую очередь, для районов железорудных месторождений. 

Элементы магнитного поля связаны равенством:  
2 2 2 ;T H Z= +  

аналогичное соотношение справедливо и для аномальных эффектов 
намагниченных тел: 2 2 2

a a aT H Z= + . 
Но по данным измерений модуля вектора магнитной индукции T 

вычисляются аномалии ∆T, не равные в общем случае Ta из-за раз-
личия направлений векторов измеренного T и нормального T0 маг-
нитных полей. Полное поле T есть векторная сумма T0 + Tа.  
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Рис. V.12. Несоответствие ∆Т и Та 
при большой интенсивности ано-
мального поля 

 
Обычно измеряется модуль 

вектора, а наблюдаемые аномалии 
определяются как разность моду-
лей: ∆T = |T| – |T0|. Очевидно, что 
∆T ≠ Tа (рис. 12). Кроме того, 
аномалии ∆T не являются гармо-
ническими функциями. 

В результате данные измере-
ний T трудно использовать для количественной интерпретации при 
большой интенсивности аномалий. 

Если аномалии Ta << T0, положение упрощается; допустимо 
представление: 

0 0sin cos cos ,a aT Z I H I AΔ = +     (V.75) 

где: I0 – наклонение нормального поля; A – угол между Ha и H0 
(он близок к магнитному азимуту направления намагничивания). 
Погрешность формулы (75) достигает 5 % при Ta <0,1 T0. При этом 
условии возможно применение для интерпретации аномалий ∆T ме-
тодов, разработанных применительно к компонентам аномального 
магнитного поля ∆Z = Za в средних и высоких широтах и ∆H = Ha 
в низких широтах, когда наклонение много меньше π/2. 

Для преобразования ∆T в форму, не зависящую от наклонения 
поля, используется соотношение Пуассона в виде: 

2J d VT
G d dσ ν λ

Δ = ,      (V.76) 

где гравитационный потенциал V дифференцируется по направле-
нию намагниченности ν и по направлению нормального поля λ. 
При индуктивной намагниченности пород эти направления совпа-
дают и вертикальны на полюсе, поэтому: 

.N zz a
JT V Z

Gσ
Δ = =      (V.77) 

Эта трансформация поля ∆T была предложена В. Барановым 
как вычисление "псевдогравитационных аномалий" по магнитному 
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полю; в настоящее время она чаще называется приведением к полю-
су. Ее значение в том, что ∆TN при любой интенсивности аномалий 
можно интерпретировать методами, разработанными для Za.  

 
Анизотропные трансформации аномальных полей 

Анизотропные трансформации удобны в случаях резко различ-
ной степени изменчивости поля в разных направлениях, обычно по 
простиранию геологических структур и вкрест простирания. 
Их применяют в двух целях: 

а) для оптимизации вычислительных схем обычных трансформа-
ций (уменьшения объема исходных данных и вычислений с сохра-
нением требуемой детальности и точности); 

б) приведения реального поля к моделям двумерных аномалий,  
которые можно исследовать глубже и получить более содержатель-
ные геологические  результаты, чем по моделям трехмерных тел. 
Для оценки степени изменчивости поля по разным направлениям 

используются автокорреляционные функции: 

0

1( ) [ ( ) ] [ ( ) ] .
n

i i
i

R U x U U x U
n

τ τ
=

= − ⋅ − −∑  (V.78) 

где U(xi) и U(xi – τ) – значения поля в точках, разнесенных на рас-
стояние τ по профилю, U  – среднее значение поля на данном участ-
ке профиля. Часто автокорреляционную функцию (78) нормируют 
на дисперсию D поля на этом участке: 

( )( ) .n
RR

D
ττ =  

Чем больше радиус автокорреляции, тем менее изменчиво поле в 
данном направлении. Далее с целью оптимизации вычислительной 
схемы применяются фильтры с различными характеристиками 
по простиранию аномалий и вкрест простирания. 
Преобразование трехмерных  аномалий в двумерные выполняет-

ся как суммирование поля со сдвигом в направлении простирания 
аномалий (пусть это ось y). Представим исходное поле в виде: 

2 2 3
(0, ,0) .

[ ( ) ]
z

V

V y G d d d
y

ςσ ξ η ς
ρ η

=
+ −

∫  (V.78) 
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где ρ2 = ξ2 + ζ2; y – координата, введенная для организации суммиро-
вания. Для этого обе части (78) умножаем на dy и интегрируем 
в бесконечных пределах. Пусть концы вызывающего аномалию (78) 
тела имеют координаты η1 и η2. Изменив плотность на σ*= σ(η2 – η1), 
получим: 

2 2(0, ,0) * .z
S

V y dy G d dςσ ξ ς
ξ ς

∞

−∞

=
+∫ ∫   (V.79) 

Получена двумерная модель. Когда ограниченное по оси y тело 
имеет переменные параметры в разных сечениях вкрест y, эффек-
тивная плотность σ* для использования в формуле (79) определяет-
ся только при известной геометрии тела, что мешает широко приме-
нять эту трансформацию. 

 
Методы решения обратных задач 

К настоящему времени разработано и с большим или меньшим 
успехом применяется большое число методов решения обратных 
задач гравимагниторазведки, различающихся способами ограниче-
ния многозначности решений, моделями среды, характером привле-
каемой дополнительной информации, глубиной теоретического 
обоснования. Само многообразие подходов к решению обратных 
задач свидетельствует об их сложности и отсутствии удовлетвори-
тельного во всех отношениях метода. Каждый из методов имеет 
свои ограничения, знать которые не менее важно, чем достоинства. 
Теоретические и технологические положения конкретных методов 
подробно не обсуждаются. Ниже дана сравнительная характеристи-
ка основных подходов к количественной интерпретации, рассмот-
рены отдельные группы методов решения обратных задач с позиций 
потребителя геофизической информации, которому важно оценить 
надежность, точность количественных плотностных и магнитных 
моделей, их место в комплексе геолого-геофизических данных, оп-
ределяющих содержательные геологические выводы и принимае-
мые по ним решения. 

 
Контактная поверхность 

В гравиразведке контактной поверхностью называют границу 
раздела двух сред с различной плотностью. Задача определения 
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рельефа этой границы имеет общие черты с аналитическим продол-
жением поля в горизонтальный слой нижнего полупространства 
и несколько обособлена от других обратных задач гравиразведки, 
потому и рассматривается первой. 

Единственность решения обратной задачи для  контактной по-
верхности имеет место, когда плотностная граница одна или точно 
выделен гравитационный эффект изучаемой границы, известен ска-
чок плотности на границе, ∆σ = σ2 – σ1, непосредственно или через 
значения глубин в некоторых точках границы, а также выполнено 
одно из условий: 

а) амплитуда изменений глубины залегания границы меньше 
ее среднего значения (δH < H ); 

б) граница имеет одну асимптотическую глубину H0 по обе сто-
роны изучаемой структуры ее рельефа; 

в) граница финитна, т. е. не отличается от плоскости за предела-
ми исследуемого отрезка 2а, ∆H(x) = 0 при │x│ > а; 

г) огибающей кривой для границы служит периодическая функ-
ция: │∆H(x)│ ≤ C·exp(– α│x│), C > 0, α > 0. 

Как видим, эти условия определяют разные модели контактной 
поверхности и могут соответствовать разным геологическим ситуа-
циям. Вместе с тем они ограничивают набор надежных решений. 

Рассмотрим решение задачи о контактной поверхности для усло-
вия (а) в двумерном случае, что не является серьезным ограничени-
ем, а принято для простоты изложения. 

Будем совмещать начало координат с каждой точкой определе-
ния поля Vz: 

2 2(0,0) 2 .
H H

z
H

V G d dςσ ξ ς
ξ ς

∞ +Δ

−∞

= Δ
+∫ ∫         (V.80) 

Выполнив интегрирование по ζ и представив ∆H(x) рядом Тейло-
ра по степеням малого параметра ∆H / H, получим в первом при-
ближении (с учетом только первого члена ряда): 

2 2

2 ( )(0,0) .z
G HV d

H
σ ξ ξ

π ξ

∞

−∞

Δ Δ
=

+∫       (V.81) 

Условие ∆H / H < 1 позволяет считать поле на глубине H близким 
к притяжению плоского слоя с поверхностной плотностью 
μ(ξ) = ∆σ∆H(ξ): 
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( , ) 2 ( ) .zV H G Hξ π σ ξ− = Δ Δ   (V.82) 
 

Из сравнения (81) и (82) видно, что поле на глубине H связано 
с полем на поверхности интегральным уравнением Пуассона 

2 2

( , )(0,0) z
z

H V HV d
H

ξ ξ
π ξ

∞

−∞

−
=

+∫ ,  (V.83) 

 
решение которого относительно Vz(ξ, –H) дает, с учетом формулы 
(82), решение задачи о контактной поверхности при известном зна-
чении скачка плотности на границе ∆σ. 

 
Оценка параметров тел простой формы 

Метод оценки параметров тел простой формы использует реше-
ния прямых задач в форме алгебраических соотношений между ха-
рактеристиками аномалий и параметрами аномальных тел. Чтобы 
такие соотношения можно было эффективно использовать в прак-
тической интерпретации, они должны быть выражены простыми 
формулами. Это возможно только для очень простых по геометрии 
и однородных по свойствам моделей тел. Выбор моделей для ин-
терпретации аномалий основывается на данных о структуре ано-
мального поля и оценках отношений его производных. 

 

 
Рис. V.13. Модели тел простой формы: I – для изометричных в плане 
аномалий (1 – шар, 2 – диск, 3 – шток); II – для двумерных аномалий 
(1 – горизонтальный цилиндр, 2 – горизонтальная пластина, 3 – вер-
тикальный пласт); III – для гравитационной ступени (1 – полуплос-
кость, 2 – вертикальный уступ, 3 – наклонный уступ) 
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По конфигурации гравитационных аномалий в плане и в разрезе 
выделяются три группы объектов, параметры которых могут быть 
определены данным методом (рис. 13): 

а) источники изометричных в плане аномалий с экстремумами 
в их эпицентре: шар (материальная точка), горизонтальный диск, 
вертикальный шток; 

б) источники двумерных аномалий подобного (а) профиля: гори-
зонтальный цилиндр (вещественная линия), горизонтальная пласти-
на, вертикальный пласт; 

в) источники двумерных аномалий типа ступени: материальная 
полуплоскость, вертикальный уступ, полупласт, наклонные уступы. 

После отнесения тела по форме изолиний и профилю аномалий 
к одной из этих трех групп моделей дальнейший выбор осуществля-
ется по величине отношения экстремальных значений вторых про-
изводных гравитационного потенциала, |Vzz|max / |Vxz|max. Примеры 
таких отношений приведены в табл. 4. 

Таблица 4 
Значения |Vzz|max / |Vxz|max для тел разной формы 

Форма тела |Vzz|max / |Vxz|max 
Шар (материальная точка) 2,33 
Вертикальный шток 3,20 
Горизонтальный цилиндр 1,54 
Полупласт, вертикальный уступ 1,00 
Материальная полуплоскость 0,50 

 
По магнитным аномалиям различаются две группы моделей: 
I. Источники изометричных аномалий: 
а) одного знака – точечный полюс, бесконечный на глубину вер-

тикальный шток; 
б) с кольцевыми минимумами по периферии – вертикальный 

шток конечных размеров, шар, призмы – все вертикально намагни-
ченные; 

в) с односторонними минимумами – наклонные и/или косо на-
магниченные стержни, призмы, шары, эллипсоиды. 

II. Источники двумерных аномалий: 
а) без минимумов: вертикальные пласты большого распростра-

нения на глубину с вертикальной намагниченностью; 
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б) с краевыми минимумами: пластины, пласты, ограниченные 
по глубине с вертикальной намагниченностью; 

в) дипольные сочетания максимум-минимум с разным отноше-
нием амплитуд: наклонные и косо намагниченные пласты и пласти-
ны с различными пропорциями горизонтальных и вертикальных 
размеров. 

Для оценки параметров аномальных тел простой формы исполь-
зуются способы: 

а) характерных точек – разности абсцисс экстремумов, полумак-
симумов, нулевых значений поля, отношения экстремальных значе-
ний производных разной степени; 

б) касательных – по абсциссам пересечений касательных к ано-
мальной кривой, построенных в экстремумах и в точках перегиба; 

в) палеточные – сравнение реальных аномалий с набором теоре-
тических кривых для определенных типов моделей тел. 

Способ характерных точек более широко применяется в грави-
разведке, другие два магниторазведке. Ниже они демонстрируются 
на отдельных, наиболее простых примерах. 

 
Способ характерных точек 

Оценка параметров горизонтального кругового цилиндра 
Двумерная материальная точка или горизонтальная веществен-

ная линия, нить полюсов – эквивалент бесконечного (по оси y) гори-
зонтального кругового цилиндра – характеризуется двумя парамет-
рами: линейной плотностью λ и глубиной залегания h. Производные 
гравитационного потенциала в этой модели, если начало координат 
поместить на линии задания поля над точкой (рис. 14), имеют вид: 

;2)( 22 hx
hGxVz +

= λ  ;
)(

4)( 222 hx
xhGxVxz +

−= λ      (V.84) 

;
)(

2)( 222

22

hx
xhGxVzz +

−
= λ  .

)(
)3(4)( 322

22

hx
xhhGxVzzz +

−
= λ     (V.84) 

Максимальные значения производных равны: 

,2
max h

GVz
λ

=  x = 0; ,
4
33

2max h
GVxz
λ⋅

=  
3

hx = ; (V.85) 
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,2
2max h

GVzz
λ

=  x = 0; ,4
3max h

GVzzz
λ

=  x = 0.               (V.85) 

Глубину h можно оценить по отношениям величин (85): 

max max max

max max max

3 3 2 .
4

z z zz

xz zz zzz

V V Vh
V V V

= = =  (V.86) 

 
Рис. V.14. Производные аномаль-
ного гравитационного потенциала 
над горизонтальным цилиндром и 
их характерные точки 

 
Но это не самый простой и 

не самый точный способ, так 
как высшие производные обыч-
но вычисляются по Vz, а эта 
процедура, как мы видели, не-
устойчива к погрешностям ис-
ходных данных. 

Сравнивая (84) и (85) для Vz, видим, что из этих уравнений h 
можно определить по абсциссам точек ± x1/2, где значения поля рав-

ны max
1 .
2 zV  Действительно, решая совместно эти уравнения отно-

сительно x1/2, получаем: 
h = ± x1/2 .    (V.87) 

Для других производных используются иные характерные точки. 
Например, абсциссы экстремумов для Vxz: 

max min3 3 ,h x x= − =    (V.88) 
а для Vzz удобнее абсциссы нулевых значений поля: 
 

h = ± x0 .    (V.89) 

После определения h по одному из выражений (87–89) определя-
ем линейную плотность λ, например, по Vz: 

max .
2

zhV
G

λ =    (V.90) 
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Если же требуется определить радиус цилиндра, мы попадаем 
в широкую область эквивалентных решений, и выбор возможен, 
только если известна аномальная плотность тела. 

 
Материальная полуплоскость 
Эта наиболее широко используемая в оценках параметров разре-

зов по гравитационным аномалиям модель аппроксимирует не-
сколько структур: полупласт, вертикальный и наклонные уступы. 
Она характеризуется двумя параметрами: поверхностной плотно-
стью μ и глубиной залегания h. Производные гравитационного по-
тенциала для этой модели выражаются следующими формулами: 

);
2

(2)(
h
xarctgGxVz +=

πμ   ;2)( 22 hx
hGxVxz +

= μ          (V.91 

;2)( 22 hx
xGxVzz +

= μ            .
)(

4)( 222 hx
hGxVzzz +

= μ     (V.91 

Можно заметить, сравнивая модели материальной полуплоскости 
и горизонтальной вещественной линии: производная Vxz в модели 
полуплоскости (91) аналогична Vz в модели вещественной линии 
(84). Производная Vzzz для полуплоскости (вспомним, что уравнение 
Лапласа для двухмерных полей Vz означает, что Vzzz = – Vxxz) анало-
гично с переменой знака Vxz вещественной линии. Это аналитиче-
ское подтверждение факта, о котором шла речь при обсуждении 
смысла трансформации полей: вещественная линия есть производ-
ная по x плотностной модели полуплоскости. Ясно, что производ-
ные потенциала этих моделей эквивалентны, если для полуплоско-
сти добавлено дифференцирование по x. 

 
Рис. V.15. Производные аномального 
гравитационного потенциала над ма-
териальной полуплоскостью и их 
характерные точки 

 
На кривой Vz характерными 

точками являются (рис. 15): 
x = – ∞, где Vz = 0; 

x = ∞, где Vz = 2πGσμ; 
x = 0, где Vz = πGσμ. 
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Ни в одно из этих значений не входит глубина залегания полу-
плоскости h. Ее можно определить по абсциссам точек, в которых 

Vz  max
1
4 zV= и Vz max

3 :
4 zV=  

1/ 42 ( ) ,
2 2

xG G arctg
h

π πμ μ ±
= +   (V.92) 

откуда получаем:  
1/ 4xarctg

h
±

 = 
4
π

 и 1/ 4 .h x= ±   (V.93) 

Затем, зная h, по известному значению Vzmax определяем μ. 
Глубину h можно также получить по Vxz по аналогии с оценкой h 

по Vz (87) как абсциссы точек, где Vxz равны половине максималь-
ных значений, h = ± x1/2, или по Vzz как половину разности абсцисс 
экстремумов: 

max min
1 ( ) .
2

h x x= −   (V.94) 

Если известна аномальная плотность σ, эта модель позволяет 
оценить толщину полупласта (высоту уступа): 

   max ;
2

zVh
Gπ σ

=  или, по другим производным: 

  max

2
xzVh
G

= max 3
| | | |.

2 4
xz zzextr zzzextrV V Vh
G G Gσ σ σ

= = =            (V.95) 

При неизвестной плотности определение глубины верхней 
и нижней кромки уступа и определение угла наклона боковой грани 
уступа довольно затруднительно, так как определяющие их эффек-
ты (отличия от поля полуплоскости) не превышают 10 % от Vzmax. 

 
Способ касательных 

Распространенный в магниторазведке способ касательных осно-
ван, в сущности, на совместном использовании экстремальных зна-
чений интерпретируемого поля и значений его горизонтальной про-
изводной в точках их экстремумов. Касательные проводятся, на-
пример, в максимуме и в точке перегиба поля ∆Z (рис. 17). Глубина 
верхней кромки намагниченного тела определяется выражением: 
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2 1 .
2в

x xh k −
=    (V.96) 

где x1 и x2 – абсциссы точек пересечения касательных; k – коэффи-
циент, зависящий от формы тела, угла намагничивания; он опреде-
ляется перед  интерпретацией конкретных аномалий путем решения 
ряда прямых задач.  

Рис. V.16. Принцип способа 
касательных 
 
В частности, для вертикаль-
ного пласта при различных 
соотношениях толщины 
пласта и глубины верхней 
кромки величина k варьиру-
ет от 0,75 до 1,5 (табл. 5). 

Аналогичный способ 
применяется для оценки глубин нижних кромок намагниченных тел. 
Если эти глубины hн не очень велики, аномалии имеют краевые эф-
фекты противоположного знака, обусловленные влиянием нижних 
полюсов. 

Таблица 5 
Значения коэффициента k для вертикальных пластов 

hв/2b 0 0,25 0,5 1,0 1,5 2 5 10 
k 0,75 0,88 0,97 1,17 1,29 1,34 1,46 1,50 
 
Для двумерных вертикально намагниченных тел с прямоуголь-

ным сечением формула имеет вид: 
 

hн = 2xmin – 1,8 (b + hв),       (V.97) 

где xmin – абсцисса краевого минимума положительной аномалии ∆Z 
или ∆Т; 2b – ширина пласта; hв – глубина его верхней кромки. 

 
Интегральные методы интерпретации аномалий 

Число моделей простой формы, для которых возможна оценка 
параметров рассмотренными выше методами, невелико. Использо-
вание в методах характерных точек и касательных малой части ин-
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формации о поле (в отдельных точках) снижает помехоустойчи-
вость оценок. Эти соображения стимулировали применение инте-
гральных методов интерпретации, в которых важно все аномальное 
поле и не накладывается жестких ограничений на модели тел. Таки-
ми методами являются: 

а) вычисление гармонических моментов аномальных тел; 
б) определение особых точек аномальных тел. 
 
Гармонические моменты аномальных тел 
Суть этого метода рассмотрим применительно к гравитационным 

аномалиям; при интерпретации магнитных полей он применяются 
редко, хотя принципиальных ограничений этого не имеется. 

Гармонические моменты масс – это интегралы вида: 
,dvPM

V
nn ∫= σ    (V.98) 

где Pn – гармонический полином (удовлетворяющий уравнению Ла-
пла 2 0nP∇ = ). Мы уже встречались с такими величинами при ана-
лизе структуры гравитационного и магнитного полей Земли – 
это коэффициенты Стокса и Гаусса соответственно. Здесь идет речь  
о моментах аномальных объектов. 

Рассмотрим гравитационное поле на плоскости x0y. Потребуется 
классическая формула Грина теории потенциала: 

( ) 2 .n
n n

v

dV dPP V dxdy D P dv
dz dz

π σ
∞ ∞

−∞ −∞

− =∫ ∫ ∫  (V.99) 

Используем частные случаи полиномов низких степеней: 

1) n = 0; P0 = 1; 2 2 .z
v

V dxdy G dv GMπ σ π
∞ ∞

−∞ −∞

= =∫ ∫ ∫        (V.100) 

Как видим, масса тела M определяется интегралом поля Vz 
по площади задания поля; следовательно, объем области, ограни-
ченной аномальной кривой Vz и плоскостью x0y (или в двумерном 
случае – площадь между кривой Vz и осью x) для тел с равной мас-
сой, не зависит от глубины залегания. 

2) n = 1; P1 = x; 02 2 .z
v

xV dxdy G x dv GMxπ σ π
∞ ∞

−∞ −∞

= =∫ ∫ ∫  
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P1 = y; 02 2 .z
v

yV dxdy G y dv GMyπ σ π
∞ ∞

−∞ −∞

= =∫ ∫ ∫                (V.101) 

P1 = z; 0( ) 2 2 .z
v

xV V dxdy G z dv GMzπ σ π
∞ ∞

−∞ −∞

− = =∫ ∫ ∫  

Координаты центра масс x0 и y0, если аномальная масса опреде-
лена по формуле (100), определяются легко. Этого нельзя сказать 
о глубине центра масс z0: надо знать потенциал V, который, как из-
вестно, не измеряется, а вычисление его интегрированием Vz выпол-
няется с точностью до произвольного постоянной. В этом проявля-
ется органическая неоднозначность обратной задачи; простым спо-
собом избежать ее не удается. 

Говорить о массе, а тем более о координатах центра масс имеет 
смысл применительно к отдельным телам. Поэтому гармонические 
моменты масс определяются после процедуры разделения полей. 
Это и формально предопределяется видом интегралов (100), (101): 
должно выполняться условие: 

| | | | ,z
v

V dxdy dvσ
∞

−∞

= < ∞∫ ∫    (V.102) 

т.е. все значения интегралов (100–101) должны быть ограниченны-
ми по модулю. 

Если поле Vz осложнено постоянным региональным фоном, 
то все эти интегралы обращаются в бесконечность. 

Выбор методов разделения полей для оценки гармонических мо-
ментов тел не произволен. Нельзя, например, использовать остаточ-
ные аномалии. Трансформации и гармонические моменты вычис-
ляются как одинаковые по структуре интегралы: 

,KdxdyV
S

Z∫  и .z n
S

V P dxdy∫  

При трансформации происходит перераспределение масс без из-
менения их полного количества. В остаточных аномалиях по опре-
делению масса нулевая, так что все методы оценки гармонических 
моментов к остаточным аномалиям неприменимы. 
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Постоянный региональный фон, нарушающий условие (102), ис-
ключить несложно. Для этого вычисляются интегралы от вспомога-
тельных знакопеременных функций (двумерный вариант): 

1 2cos ( ) ; sin ( ) .z zV dx A V dx Aα α α α
∞ ∞

−∞ −∞

= =∫ ∫  (V.103) 

Затем они геометрически складываются: 
2 2
1 2( ) ( ) ( )B A Aα α α= + .   (V.104) 

При α → 0 B(α) .zV dx
∞

−∞

→ ∫  

Обычно интегрирование ведется в конечных пределах, что тре-
бует учета остаточных интегралов: 

2 2

1 1

.
x y

z z ост
x y

V dxdy V dxdy I
∞ ∞

−∞ −∞

= +∫ ∫ ∫ ∫   (V.105) 

Здесь Iост = I1 + I2 +I3 +I4. Остаточные интегралы, очевидно, оцени-
ваются по заданным моделям тел. Для этого используются модели 
тел простой формы. Если пределы интегрирования не слишком ма-
лы, такой выбор не приводит к существенным погрешностям, 
так как на большом расстоянии от тела поле слабо зависит от формы 
тела. Все же замена (105) нарушает идею независимости метода 
гармонических моментов от предположений о геометрии среды. 

Моменты второго порядка также для простоты рассмотрим при-
менительно к двумерным полям. Правая часть формулы Грина (99) 
при n = 2 получает значения моментов инерции относительно коор-
динатных осей Ix, Iz и произведения инерции P: 

; ; .x z
S S S

I dS I dS P dSσς σξ σξς= = =∫ ∫ ∫   (V.106) 

Комбинируя эти величины, получаем характеристики вытянуто-
сти тела по осям координат, ориентировку длиной и короткой осей 
тела относительно этих координатных осей, например (рис.17): 

2 2
0

2 2
0

[( ) ]
;

[ ( ) ]
S

S

z dS

z dS

σ ς ξ
λ

σ ς ξ

− −
=

− −

∫

∫
  (V.107) 
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2 2

2
1 .
2 ( )

S

S

dS
arctg

dS

σξς
β

σ ς ξ

−
=

−

∫

∫
  (V.108) 

Рис. V.17. Метод гармонических 
моментов: а) к оценке вытянуто-
сти тела по горизонтали или вер-
тикали; б) к оценке наклона тела 
к горизонту 

 
Гармонические моменты, 

входящие в эти выражения, 
вычисляются по так транс-
формированным полям, чтобы 
эффект аномального тела был 
выделен без изменения ано-

мальной массы (о чем говорилось выше). 
Задача определения гармонических моментов по аномальным 

полям относится к числу некорректных задач по причине неустой-
чивости решений. Специфика этой задачи в том, что источником 
неустойчивости являются не высокочастотные составляющих, как 
при трансформации полей, а низкочастотные эффекты, нарушаю-
щие условие (102). 

 
Особые точки аномальных тел 
Определяемые при аналитическом продолжении аномальных по-

лей в сторону их источников (в нижнее полупространство) особые 
точки полей обусловлены геометрией источников как по типу осо-
бенностей (полюсы, точки ветвления), так и по положению в разре-
зе, хотя непосредственно аномальным телам они могут не принад-
лежать. В моделях рудного типа полюсы соответствуют центрам 
масс (или намагниченности) тел, а точки ветвления – угловым точ-
кам тел, имеющих форму многогранников. В моделях структурного 
типа полюсы располагаются глубже аномальных объектов, отмечая 
положение предельно концентрированных тел, эквивалентных 
по аномальному полю реальным структурам, а точки ветвления мо-
гут находиться в углах пластов, выклинивающихся или смещенных 
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разломами (). Это позволяет использовать особые точки, по крайней 
мере в моделях рудного типа, в качестве параметров тел. 

Основы аналитического продолжения полей в сторону источни-
ков рассмотрены выше.  

Здесь мы рассмотрим часто применяемый в интерпретации гра-
витационных аномалий метод продолжения полного нормированно-
го градиента Gн. 

В двумерном случае: 

2 2

2 2

1

( )( ) ;

( ) ;

1 ( ) .

н

xz zz

n

xz zz i
i

G xG x
G

G x V V

G V V
n =

=

= +

= +∑

  (V.109) 

Функция Gн(x) безразмерная, используются только положитель-
ные ее значения. Ее физический смысл выясним на простейшей мо-
дели горизонтального цилиндра: 

2 2

2 2 2 2 2 2

2 2
2 2

4 2 ( )( ) ; ( ) ;
( ) ( )

2( ) .

xz zz

xz zz

G xh G h xV x V x
x h x h

GG x V V
x h

λ λ

λ

−
= − =

+ +

= + =
+

 (V.110) 

Сравнивая Gн(x) в формулах (110) с Vz горизонтального цилиндра 
(84), обнаруживаем: 

( )( ) .zV xG x
h

=    (V.111) 

Оказывается, G(x), а значит и Gн(x), поскольку G = const, это 
очень удобная функция; от Vz она отличается множителем – глуби-
ной центра масс. Она не является гармонической функцией, и для 
аналитического продолжения используется представление поля Vxz 
и Vzz рядами Фурье с коэффициентами Bk: 

0

2 ( )sin ;
L

k z
kxB V x dx

L L
π

= ∫   (V.112) 

Глава V 

 174

1

1

( , ) cos e ;

( , ) sin e ,

kzn
L

xz k
k

kzn
L

zz k
k

kxV x z kB
L L

kxV x z kB
L L

π

π

π π

π π
=

=

=

=

∑
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  (V.113) 

Для повышения устойчивости продолжения поля вниз коэффи-
циенты Bk умножают на сглаживающий множитель qm: 

sin( / )[ ] .
/

m
m

k nq
k n
π

π
=  

где n – число членов рядов (113), а m – степень сглаживания, кото-
рая подбирается опытным путем; хорошие результаты дает m = 2. 
 

Рис. V.18. Особые точки 
аналитического продол-
жения полей (П – полюс; 
ТВ – точка ветвления): 
а) тело с угловыми точ-
ками; б) тело, ограни-
ченное гладкой кривой; 
в) граница раздела двух 
слоев 
 

По значениям 
Vxz(x,z) и Vzz(x,z), полу-
ченным с использова-
нием формул (112) и 
(113), вычисляем, 

применяя формулы (109), значения Gн(x,z) – на разных глубинах z = 
kh при разных степенях сглаживания m. Затем анализируем поведе-
ние нормированного полного градиента в окрестности особых то-
чек. Максимумами Gн(x,z) отмечаются прежде всего угловые точки 
тел, а также центры масс (при отсутствии поблизости угловых то-
чек); в этом, как видим, имеется отличие продолжения Gн(x,z) 
от продолжения исходного поля. 

На рис. 19 показано распределение поля полного нормированно-
го градиента Gн(x,z) в разрезе нефтегазового месторождения. 
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Рис. V.19. Поле полного нормированного градиента Gн(x,z)  

в разрезе нефтегазового месторождения  
 
Методы подбора 

Суть методов подбора заключается в построении такой модели 
распределения аномальных объектов, которая наилучшим образом 
соответствует наблюдаемому полю и имеющейся априорной ин-
формации о среде. В зависимости от геологических условий района 
исследований, его геолого-геофизической изученности и конкрет-
ной постановки задачи могут быть реализованы разные варианты 
метода подбора. Их различия связаны в основном с типами моделей 
среды (и с условиями единственности решения обратных задач), 
а также с устанавливаемой ролью априорных данных: 

А. Подбор параметров изолированных тел правильной формы, 
соответствующих условиям теорем единственности обратных задач 
для моделей рудного типа, реализуется преимущественно при поис-
ках и разведке рудных залежей. 

Б. Подбор сложных разрезов, оптимальным образом согласую-
щихся с априорными данными, чем заменяется требование единст-
венности решения обратных задач, применяется в структурных за-
дачах, а также при моделировании по гравитационным и/или маг-
нитным аномалиям тел неправильной формы. 
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Подбор параметров тел правильной формы 
По геологическим соображениям, опыту предыдущих исследова-

ний, по конфигурации аномального поля можно задать предпола-
гаемую форму тела, а затем подбором определить его параметры: 
размеры в плане и по глубине, глубину верхней кромки, наклон те-
ла, направление намагниченности и др. Модели тел выбираются из 
классов, удовлетворяющих условиям единственности. Число таких 
тел в разрезе не должно быть большим; тела не могут попарно 
иметь общие точки; в противном случае задача становится неодно-
значной, и число эквивалентных решений резко возрастает с увели-
чением количества тел. 

В методике такого подбора параметров важна последователь-
ность изменения параметров после выявления величины и характера 
распределения различий между модельным и наблюдаемым полями. 
Алгоритмы такого направленного перебора вариантов, как показы-
вает опыт, трудно формализуемы, поэтому интерактивный режим 
подбора на ЭВМ, как правило, более эффективен, чем автоматизи-
рованный. Опытный интерпретатор легко находит нужные измене-
ния модели, чтобы число промежуточных вариантов не было слиш-
ком велико. В любом случае процедура подбора сводится к много-
кратному решению прямой задачи для выбранной модели с варьи-
рованием ее параметров. Если не получается удовлетворительного 
совпадения расчетной кривой с наблюдаемым полем, процесс под-
бора повторяется для иной модели, выбор которой тоже трудно 
формализуем. 

Такой подход позволяет оценить параметры одного тела, реже 
двух или трех, если они разделены вмещающей средой.  

Сравнение расчетного и реального полей проводится по условию 
минимума суммы квадратов или суммы модулей отклонений: 

min;)()( 2

1

=−=∑
=

mi

n

i
i gggF           (V.1141) 

.min||)(
1

=−=∑
=

N

j
Mjj TTTF           (V.1142) 

где gi и Тj – наблюдаемые составляющие аномалий гравитационного 
и магнитного) полей; gmi и ТМj – их расчетные значения для соответ-
ствующих моделей среды. 
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Вариант оптимизации (1141) для гравитационных аномалий луч-
ше согласует поля в экстремумах, но чувствителен к случайным по-
мехам или локальным неоднородностям разреза, не являющимся 
объектами изучения. Вариант для T лучше подбирает поля на пери-
ферии экстремумов, в областях относительно слабых изменений 
поля, которые несут основную информацию о глубине нижних кро-
мок тел, углах наклона и намагниченности. 

Поэтому квадратичная минимизация удобнее для интерпретации 
гравитационных аномалий с малой дифференциацией поля, модуль-
ная – для интерпретации интенсивных магнитных аномалий, осо-
бенно в условиях неоднородной верхней части разреза. 

 
Подбор сложных разрезов 
Сложные по геометрии распределения плотности л намагничен-

ности встречаются в разных геологических задачах. Им могут соот-
ветствовать как рудные, так и структурные модели среды. 

Подбор изолированных тел или совокупностей тел рудного типа, 
не принадлежащих к классам единственности обратных задач, тре-
бует использования независимых данных о структуре и свойствах 
тел-объектов изучения. Эти данные могут быть получены: 

а) геологическими методами, включая бурение; 
б) методами оценки параметров тел простой формы, определени-

ем гармонических моментов, типа и положения особых точек 
по гравитационным и магнитным аномалиям; 

в) другими геофизическими методами на основе комплексных 
физико-геологических моделей объектов. 

Априорные данные в процедуре интерпретации гравитационных 
и магнитных аномалий можно использовать по-разному: 

I – как жесткие опорные факты, не меняемые в подборе; 
II – как довольно мягкие ограничители решения. 
В обоих случаях условие согласия результатов интерпретации 

с априорными данными необходимо в качестве замены требованию 
единственности решения обратных задач. 

В первом варианте задача решается оптимизационным методом 
по (114); априорные данные в схему оптимизации входят в качестве 
каркаса, в который вписываются определяемые параметры. 

Второй вариант предусматривает оптимизационный подбор мо-
дели среды с регуляризацией решения в виде: 
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где Pj – контролируемые параметры решения, приближенные значе-
ния которых известны; α – параметр регуляризации, который выби-
рается с условием минимума невязки: F(α) < δ. 

Фактически условие (115) означает, что модель среды подбира-
ется так, чтобы ее поле мало отличалось от реального при условии, 
что априори известные параметры не слишком сильно изменяются 
в процессе решения. Ясно, что параметр регуляризации не должен 
быть малым, чтобы не исключить влияния на решение априорных 
данных, снижающих многозначность решения, а также не быть 
очень большим, иначе решение будет основано на априорных дан-
ных и независимым от поля. 

Подбор структурных моделей и моделей смешанных типов, со-
держащих слоистую среду и отдельные тела, можно осуществлять 
по схеме (115) в относительно простых случаях. Чаще прямая опти-
мизация оказывается невозможной. Используется итерационный 
подход – вычисление расчетного поля по модели среды первого 
приближения, сравнение его с реальным полем и корректировка мо-
дели, повторение процедуры, пока изменения не станут малыми. 

Для всех вариантов метода подбора требуется многократное ре-
шение прямых задач для элементарных тел, из которых сплошным 
образом составляется объект изучения. Обычно это призмы с разной 
формой сечения, вертикальные пласты, горизонтальные пластины, 
параллелепипеды, нити полюсов и др. 

В заключение этого раздела, в качестве иллюстрации сути метода 
подбора, приведем красивый, но в настоящее время редко исполь-
зуемый способ вычисления гравитационного поля для двухмерных 
моделей с помощью палетки Г.А. Гамбурцева. Исходная формула: 

2 2( ) 2 .
( )S

d dg x G
x
ς ξ ςσ
ξ ς

Δ =
− +∫   (V.116) 

Перейдем к полярным координатам: ξ= ρ cos φ; ζ = ρ sin φ; в точ-
ке x = 0 получаем из выражения (116): 

(0) 2 sin .
S

g G d dσ ϕ ρ ϕΔ = ∫   (V.117) 
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Вернемся к координате ζ, заменив sin φ dρ =dζ, а затем заменим 
интеграл суммой: 

1 1

1 1

(0) 2 ,

2 ( )( ) .

n m

ij
i jS

ij i i j j

g G d d g

g G

σ ς ϕ

σ ς ς ϕ ϕ
= =

+ +

Δ = = Δ

Δ = − −

∑∑∫  (V.118) 

Притяжение элемента ∆gij определим из формулы притяжения 
плоского слоя толщиной ∆ζ = ζi+1 – ζi: 

.ijg G
m
ςπ σ Δ

Δ =    (V.119) 

 
 
Рис. V.18. Палетка Гамбурцева: а) с равным масштабом по профилю 
и глубине; б) масштаб по профилю в 5 раз меньше, чем по глубине 
 
Например, при ∆φ = 5  имеем m = 18. Значение ∆ζ выбирается 

в зависимости от требуемой точности вычислений. При σ = 0,1 г/см  
∆g = 2,33 ∆ζ.   (V.119) 

Палетка имеет простую структуру, удобна в работе. К тому же 
палетку легко трансформировать для разных отношений вертикаль-
ного и горизонтального масштабов разреза (рис. 20). 

 
Геологическое истолкование материалов интерпретации 

Результатами решения обратных задач гравиразведки и магнито-
разведки являются количественные оценки параметров физической 
модели среды. Модель и ее параметры должны удовлетворять сле-
дующим требованиям: 

а) единственность или соответствие априорным данным; 
б) соответствие заданным критериям оптимальности; 
в) приемлемая точность количественных характеристик; 
г) содержательная геологическая информативность. 
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Первое требование, связанное с принципом модельности интер-
претации, обусловлено некорректностью обратных задач и необхо-
димостью ее устранения. В решении обратных задач модельные 
ошибки намного значительней, чем погрешности определения па-
раметров: если выбрана неверная модель структуры среды, теряют 
смысл количественные оценки параметров. 
Оптимальность достигается выбором из возможных решений 

такого варианта, который минимизирует заданный функционал ка-
чества решения задачи, построенный с учетом заранее известных 
параметров объекта и стабилизирующий решение, чтобы оно не вы-
ходило за пределы допустимых вариаций значений этих параметров. 
Точность оценок параметров важна в комплексе с геологиче-

ской целесообразностью выбора физических моделей среды и с ин-
формативностью набора параметров этих моделей. Если в модели 
не представлены существенные для конкретной геологической зада-
чи элементы разреза или в геофизических данных недостает инфор-
мации для оценки значений их параметров, высокая точность опре-
деления других характеристик разреза не определяет геологическую 
эффективность геофизических материалов. Встречаются геологиче-
ские ситуации, когда небольшая дополнительная геофизическая ин-
формация полезна для решения задачи. Пример: задача прямых по-
исков нефтяных залежей неструктурного типа. Объектами изучения 
могут быть не залежи, а изменения в среде под их воздействием. 

Содержательное геологическое истолкование физических моде-
лей среды, полученных в результате интерпретации гравитацион-
ных и магнитных аномалий, существенно менее формализовано, 
чем решение обратных задач в рамках физических моделей среды. 

В нем обычно отсутствуют критерии надежности выводов, нет 
единственности совмещения геофизических и геологических моде-
лей: узкий набор свойств, по которым строятся физические модели, 
недостаточен для идентификации горных пород и руд. 

Основной метод геологического истолкования результатов коли-
чественной интерпретации гравитационных и магнитных аномалий 
– сопоставление этих результатов с геологическими и геофизиче-
скими материалами, выдвижение содержательных геологических 
гипотез и проверка этих гипотез методами моделирования геофизи-
ческих полей или путем постановки специальных геолого-
геофизических работ.  



 
 

ГЛАВА VI. ЭЛЕКТРОМАГНИТНОЕ ПОЛЕ 

Уравнения Максвелла 

Распространение электромагнитного поля, взаимосвязи электри-
ческих и магнитных явлений в Земле подчиняются общим законам 
электромагнетизма. Главные из них выражаются системой уравне-
ний Максвелла. 

Имеется дифференциальные и интегральные формы уравнений 
Максвелла. Первые описывают связи между полями в малых объе-
мах, вторые − в конечных объемах пространства (среды). 

Дифференциальные уравнения Максвелла обычно записываются 
в форме, пригодной в произвольной системе координат, для чего ис-
пользуются векторные операторы: grad − градиент, div − диверген-
ция, rot − ротор (жирным курсивом обозначены векторные величи-
ны, простым – скалярные). 

Система уравнений Максвелла в СИ имеет следующий вид: 

1) ;

2) ;

3) 0 ;

4) .

dDrot H j
dt

dBrot E
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div B

div D q

= +

= −

=

=
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r r

r
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                               (VI.1) 

Здесь B
r

 и D
r

 − векторы магнитной индукции и электрического 
смещения (далее в тексте векторные величины обозначаются жир-
ным курсивом – B и D, в формулах, в соответствии с возможностями 
редактора формул – простым курсивом со стрелкой вверху); H и E − 
векторы напряженности магнитного и электрического полей, j − 
плотность тока проводимости, q − плотность электрических зарядов. 

Уравнения (1) дополняются материальными уравнениями, связы-
вающими характеристики полей со свойствами среды: 

;0 HB
rr

μμ=   ;0 ED
rr

εε=   .Ej
rr

γ=                     (VI.2) 
Здесь μ − относительная магнитная проницаемость среды (без-

размерная величина); μ0 = 4π⋅10–7 Гн/м − магнитная постоянная; ε – 
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диэлектрическая проницаемость среды (безразмерная величина); 
10

0
1 10

4
ε

π
−= ⋅ Ф/м – электрическая постоянная; γ – проводимость 

среды. Магнитной и электрической проницаемостям часто придают 
смысл соответствующих свойств вакуума. В уравнениях (2) намаг-
ниченность и поляризованность среды введены через свойства среды 
μ и ε, но их можно ввести иначе:  

 
);(0 JHB
rrr

+= μ   ).(0 PED
rrr

+= ε                     (VI.3) 

где J Hκ=
r r

 – намагниченность; eP Eχ=
r r

 − поляризованность сре-
ды; κ − магнитная восприимчивость; χe − диэлектрическая воспри-
имчивость. Из (3) видим: μ = 1 + κ; ε = 1 + χe. 

Плотность тока проводимости может быть связана не только 
с индуцированным электрическим полем E, но и с напряженностью 
поля сторонних токов (электрохимической природы): j = γ(E + E*). 

Приведенная форма материальных уравнений (3) справедлива для 
относительно слабых полей в изотропных средах, не содержащих 
сильных сегнетоэлектриков и ферромагнетиков (эти условия в гео-
физике, как правило, выполняются). 

Уравнения Максвелла (1) и материальные уравнения (2) образуют 
замкнутую систему, позволяющую получить распределение элек-
трических и магнитных полей по заданным зарядам и токам в средах 
с известными характеристиками (геометрией и свойствами). 

Для дивергенции и ротора справедливы формулы Остроградского 
и Стокса, которые позволяют переходить от дифференциальной 
формы уравнений Максвелла к интегральной форме: 

 

∫ ∫ ⋅=
V S

dSnRdVRdiv ;)( rrr
  ∫ ∫=⋅

S L

dlRdSnRrot .)(
rvr

      (VI.4) 

Здесь (R⋅n) − скалярное произведение (проекция) некоторого век-
тора R на направление нормали n к поверхности S в точках интегри-
рования; такой же смысл имеет величина (rot R·n). 

Дивергенция векторного поля в объеме равна потоку вектора че-
рез замкнутую поверхность, ограничивающую объем. Формула Ост-
роградского считается определением дивергенции (при V → 0). 
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Формула Стокса показывает, что поток вихря векторного поля 
через произвольную поверхность равен циркуляции этого векторно-
го поля по замкнутому контуру, который ограничивает данную по-
верхность; это служит определением для ротора в случае S → 0. 

С помощью формул Стокса и Остроградского получены уравне-
ния Максвелла в интегральной форме. Из них следует, что 

1) циркуляция вектора напряженности  магнитного поля H 
по замкнутому контуру L равна полному току (ток проводимости 
и ток смещения) через любую поверхность, ограниченную контуром; 

2) циркуляция вектора напряженности электрического поля E 
по замкнутому контуру L равна по модулю, но противоположна 
по знаку скорости изменения магнитного потока через любую по-
верхность, ограниченную этим контуром; 

3) поток вектора магнитной индукции B через замкнутую поверх-
ность всегда равен нулю, даже если в области, ограниченной этой 
поверхностью, есть источники поля: магнитное поле является ди-
польным; 

4) поток вектора электрического смещения D через любую замк-
нутую поверхность равен суммарному заряду в области, ограничен-
ной этой поверхностью. 

Таким образом, электрическое поле порождается изменениями 
магнитного поля и/или зарядами; магнитное поле возбуждается то-
ками проводимости и смещения. Магнитное и электрическое поля 
питают друг друга и потому могут распространяться в среде вдали 
от источника как электромагнитные волны. Из уравнений (1) следует 
закон сохранения заряда  

.dqdiv j
dt

= −
r

                                     (VI.5) 

Для произвольных сред (по геометрии границ раздела и распре-
делению электромагнитных свойств) интегрирование уравнений 
Максвелла является очень трудной задачей. Решения получены пока 
лишь для довольно простых моделей полей и сред. Общий подход 
заключается в следующем: сначала получаем наиболее простые ре-
шения, а затем для простейших моделей полей последовательно ус-
ложняем модели среды или для простых моделей сред усложняем 
модели поля. 
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Стационарные электромагнитные поля 

Стационарные электромагнитные поля являются одними из про-
стых видов полей. В отсутствии фактора времени уравнения (1) и (2) 
принимают вид 

0

0
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;

0 ; ;
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div D q D E
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                       (VI.6) 

Будем считать среду изотропной по проводимости γ, магнитной μ 
и диэлектрической ε проницаемости, и рассматривать эти свойства 
как скалярные. Но они функции координат, поэтому их распределе-
ние можно представить как скалярное поле. Из уравнений (6) заклю-
чаем, что электрическое поле − потенциальное, а магнитное − вихре-
вое, соленоидальное. Если среда однородна, т. е. свойства (γ, ε, μ) − 
постоянны, число переменных в уравнениях (6) уменьшается: 

0

; 0 ;

0 ; .

rot H j rot E
qdiv H div E
ε ε

= =

= =

r rr

r r                              (VI.7) 

Дальше преобразование уравнений (7) выполняется на основе то-
ждества: 

rot (rot P) ≡ grad div P − ∇2 P.                       (VI.8) 

Построим второй ротор H и преобразуем его: 
 
rot (rot H) = rot j = γ rot (rot E) = 0 = grad div H − ∇2 H,  

но divH = 0, поэтому: 
∇2 H = 0.                                    (VI.9) 

Уравнение Лапласа (9) также можно получить для напряженности 
электрического поля в области, где нет зарядов (q = 0): 

 
∇2 E = 0.                                   (VI.10) 
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Стационарное электрическое поле потенциальное (и соленои-
дальное в областях без зарядов); ему ставится в соответствие элек-
трический потенциал: 

E = − grad ϕ,                                   (VI.11) 

где ϕ имеет смысл потенциала положительного заряда. 
Уравнения Максвелла линейны в том смысле, что для электро-

магнитных полей справедлив принцип суперпозиции: для любой 
суммы полей уравнения Максвелла справедливы, если они верны 
для каждого поля в отдельности. 

Распространение электромагнитного поля вне его источников 
в зависимости от частоты в излучателе и свойств среды (γ, ε, μ,) мо-
жет носить волновой или диффузный характер. Электромагнитные 
волны в среде имеют скорость v, в вакууме с: 

;
εμ
cv =   .1

00με
=c                             (VI.12) 

Соотношение для скорости света в вакууме с – это связь между 
постоянными систем единиц СИ и СГС. 

В электромагнитной волне векторы E, H, и v (скорость волны) ор-
тогональны и образуют правовинтовую систему. Изменения H(t) 
и E(t) синфазные. 

Поле постоянного тока описывается такими же уравнениями, 
как электростатическое поле – это электростатическая аналогия. 

Магнитное поле постоянного тока описывается замкнутой систе-
мой уравнений Максвелла, материального уравнения и уравнения 
неразрывности: 

0

; 0 ;

; 0 .

rot H j div B

B H div jμ μ

= =

= =

r rr

r r r                          (VI.13) 

Это поле соленоидальное, поэтому можно ввести векторный маг-
нитный потенциал A. По определению B = rot A. 

В однородной среде rot B = μoμ rot H = μoμ j, следовательно, 
 

rot (rot A) = μoμ j   

и, учитывая тождество (8), получаем векторное уравнение Пуассона 
для потенциала A: 
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∇2A = μoμ j.        (VI.13) 

Оно сводится к скалярным уравнениям для составляющих векто-
ра A по координатам: 

 
∇2Ax = μoμ jx;  ∇2Ay = μoμ jy;  ∇2Az = μoμ jz. 

При отсутствии токов (j = 0), например, в диэлектриках, уравне-
ние (13) преобразуется в уравнение Лапласа: ∇2A = 0. 

Решением таких уравнений для магнитного поля тока является 
закон Био−Савара 

0 1 1
3

1

[( ) ( )( ) .
4 ( )V

r r j rB r dV
r r

μ μ
π

− ×
=

−∫
rr rr r

r                (VI.14) 

На основе этого закона получены выражения для магнитного по-
ля произвольной системы токов. Геофизики обычно используют 
простые системы токов в источниках, чтобы неоднородности элек-
тромагнитных полей были связаны со структурой среды, а не с ин-
терференцией нормальных полей. 

Электромагнитные поля в однородных средах 

Нормальным электромагнитным полем принято называть поле 
в однородной среде, когда свойства не зависят от координат: 
γ = const, ε = const, μ = const. При этих условиях, используя матери-
альные уравнения (2) и тождество (8), уравнения Максвелла приво-
дят к виду с разделенными переменными: 

2
2

0 0 02

2
2

0 0 02

0 ;

0 .

d E dEE
dt dt
d H dHH
dt dt

μ με ε μ μγ

μ με ε μ μγ

∇ − − =

∇ − − =

r r
r

r r
r

           (VI.14) 

Уравнения (14) по виду одинаковы; их отличает размерность пе-
ременных (E и Н). (Электрическая E и магнитная Н компоненты 
электромагнитного поля различаются, кроме того, поляризацией – их 
векторы на фронте волны лежат в ортогональных плоскостях; но это 
не отражено в уравнениях). Сходство вида этих и других уравнений 
для E и Н дает возможность записывать лишь одно из и них – для E. 
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Уравнения (14) называются телеграфными. Они слишком сложны 
для геофизических приложений. Упрощение возможно при низкой 
частоте поля или если мала проводимость среды. 

Если среда − изолятор (γ = 0), то из уравнений (14) получаются 
волновые уравнения 

2
2

0 0 2 0d EE
dt

μ με ε∇ − =
r

r
.                         (VI.15) 

Для медленно меняющихся (низкочастотных) полей в проводя-
щей среде (γ > 0) можно пренебречь слагаемыми со вторыми произ-
водными напряженности полей по времени; в результате получаются 
уравнения диффузии электромагнитного поля (аналогичные уравне-
нию теплопроводности): 

2
0 0dEE

dt
μ μγ∇ − =

r
r

.                             (VI.16) 

Очевидно, что в непроводящей среде уравнения (39) вырождают-
ся в уравнения Лапласа, которые были получены раньше для ста-
ционарного поля.  

Монохроматическое квазистационарное поле 

Гармонические низкочастотные поля имеют широкое примене-
ние в электроразведке, как непосредственно, так и в анализе неста-
ционарных полей. Любое переменное поле можно представить (че-
рез ряд или интеграл Фурье) суммой монохроматических полей. 

Рассмотрим поле с постоянной частотой ω: 
( ) cos( ) cos( ) cos( ) ,x x y y z zE t iE t jE t kE tω ϕ ω ϕ ω ϕ= − + − + −

rr r r
 

где Ex, Ey, Ez − амплитуды, а ϕx, ϕy, ϕz  − фазы компонент напряжен-
ности электрического поля E (выражение для H не приводится ввиду 
его полной аналогии). Для удобства в дальнейшем представим пе-
риодическую зависимость E(t) с помощью экспоненты, используя 
формулы Эйлера: 

( ) ( )e cos( ) sin( ) ; cos( ) Re e .i t i tt i t tω ϕ ω ϕω ϕ ω ϕ ω ϕ− − − −= − − − − =
Можно записать: 

( ) Re[ e e e ] e .yx zii i i t
x y z xE t iE jE kE Eϕϕ ϕ ω−− − −= + +

rr r r
    (VI.17) 
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Выражение в квадратных скобках в формуле (17) называется 
комплексным амплитудным вектором Ê поля E(t): E(t)= Ê .tie ω−  

Аналогично комплексные векторы вводятся для других характе-
ристик электромагнитного поля H, B и D. 

Теперь можно разделить пространственные переменные и время, 
используя тот факт, что производная экспоненты равна этой экспо-
ненте с множителем, равным коэффициенту при переменной t: 

e e .i t i td i
dt

ω ωω− −= −  

В преобразованной на этом основании форме уравнений Мак-
свелла можно не использовать обозначение амплитуды поля Ê; 
на амплитудное значение переменных указывают множители iω:  

0 0

0 0

; ;

( ) 0 ; ( .

rot H E i E rot E i H

div H div E q

γ ωε ε ωμ μ

μ μ ε ε

= − =

= + =

r r r r r

r r        (VI.18) 

В уравнениях (18) можно разделить переменные с помощью про-
цедуры, которую мы уже применяли (rot rot P): 

2
0 0 ;E i Eωμ μγ∇ + =

r r
                        (VI.18) 

(опять опускаем подобное уравнение для Н). 
Обозначив величину iωμoμγ = k2, получим известный вид уравне-

ний Гельмгольца 
2 2 0E k E∇ + =
r r

,                              (VI.19) 
где k − волновое число, объединяющее в себе характеристики среды 

(μγ) и поля (ω). Используя равенство 
1

2
ii +

= , получаем для k бо-

лее удобную форму записи: 

0(1 ) .
2

k i ωμ μγ
= +                              (VI.20) 

Волновое число связано с длиной волны  

0

2 22 .
Re k
πλ π

ωμ μγ
= =                       (VI.20) 

С частотой волн и проводимостью среды связана глубина про-
никновения электромагнитного поля в среду – толщина скин-слоя δ. 
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Это расстояние, на котором амплитуда поля уменьшается в e раз: 

.
)(

)( e
zA

zA
=

+δ
 Так как λ

π z

eAzA
2

)0()(
−

= , получаем (подставив зна-

чение μ0 и учтя, что во многих горных породах μ ≈ 1): 
71 10 500 ,

2
Tδ ρ

π ωγ
= ≈                         (VI.21) 

где ρ – удельное сопротивление, Ом·м; Т – период волны, с; δ – глу-
бина скин-слоя, м.· 

Электромагнитное поле в среду с конечной проводимостью про-
никает тем глубже, чем больше сопротивление среды и больше пе-
риод (ниже частота) поля.  

На разных частотах эффективно работают разные комплексы оп-
ределяющих свойств пород. В них входят: проводимость γ, диэлек-
трическая ε и магнитная μ проницаемость, частота электромагнит-
ного поля ω. Если поле описывается уравнением Гельмгольца (19), 
то эти физические комплексы комплексны и в математическом 
смысле (содержат множитель i). 

 
 
 
 
 
 

 
 

ГЛАВА VII. ЭЛЕКТРОРАЗВЕДКА 

Предмет и задачи электроразведки 

Электроразведкой называется раздел разведочной геофизики, ко-
торый объединяет методы, использующие электрические и электро-
магнитные поля для решения разнообразных геологических задач. 
Число методов электроразведки велико, они различаются типом ис-
пользуемых полей: их природой, частотным составом, закономерно-
стями распространения в геологической среде. Электромагнитные 
поля могут быть: 

естественными или искусственными; 
постоянными или переменными; 
последние − гармоническими или нестационарными.  
Их вводят в среду гальваническим способом (через заземление) 

или без непосредственного контакта − за счет индуктивной или ем-
костной связи. Распространение полей в среде определяется их час-
тотой и электромагнитными свойствами горных пород. 

Измеряя разности электрических потенциалов, напряженность 
электрической и магнитной компонент электромагнитного поля 
на земной поверхности, над ней или в скважинах, можно судить 
о распределении этих свойств пород в геологической среде. 

Поскольку дифференциация по электрическим свойствам горных 
пород и руд очень велика, возникает возможность определения 
по измеренным характеристикам электромагнитных полей парамет-
ров геоэлектрического разреза и дальнейшей их геологической ин-
терпретации в терминах структуры, состава, фазового состояния 
горных пород, т. е. определения природы изучаемых объектов. 

Изучение определяющих факторов и закономерностей распреде-
ления электрических свойств пород показывает, что эти свойства 
слабо зависят от минералогического состава пород. Массивные, не-
измененные сухие породы являются обычно диэлектриками. Однако 
обычные для горных пород нарушения структуры (пористость, тре-
щиноватость, флюидонасыщенность) настолько сильно влияют на их 
сопротивление, что практически любые литологические границы 
находят заметное отражение в геоэлектрическом разрезе. 
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Зависимость электропроводности от концентрации проводящих 
включений (самородных металлов, сульфидов, некоторых окислов, 
графита) определяет геоэлектрическое обособление рудных тел. 

Физико-геологическими предпосылками применения электрораз-
ведки являются закономерности распределения электрических 
свойств горных пород в разных по типу моделей среды задачах:  

а) структурных, связанных с определением рельефа границ разде-
ла в геоэлектрических разрезах, где электрические свойства ввиду их 
зависимости от пористости, концентрации и минерализации флюи-
дов изменяются практически на всех литологических границах; 
к этому классу относятся, в частности, задачи, связанные с поисками 
залежей нефти и газа; 

б) рудных, при поисках рудоконтролирующих структур и рудных 
залежей, где электрические свойства зависят от содержания рудных 
минералов в породах; 

в) в задачах гидрогеологии, криологии, инженерной геологии; 
здесь используется зависимость удельного сопротивления и диэлек-
трической проницаемости от пористости и трещиноватости слоев 
и массивов горных пород, от присутствия воды в порах и трещинах 
и ее минерализации; 

г) в исследованиях глубоких зон литосферы и мантии; в этой за-
даче используется зависимость электропроводности от температуры 
пород, в частности, вблизи температуры плавления (солидуса), с чем 
связано наличие проводящих слоев в земной коре и верхней мантии, 
особенно астеносферы. 

В табл. 1 сведены физические и геологические основы главных 
электроразведочных методов. Разнообразием типов полей, способов 
их генерации и измерения объясняется существование более 50 ме-
тодов электроразведки и широкий круг решаемых ими задач. 

Очевидна необходимость систематизации методов электрораз-
ведки по их принципиальным чертам, поскольку описание каждого 
из методов с их технологическими характеристиками в книге, пред-
назначенной будущим заказчикам и потребителям геофизической 
информации, нецелесообразно. Геологические аспекты применения 
электроразведки далее обсуждаются по обобщенной схеме − для 
групп методов или для наиболее широко применяемых методов.  
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Таблица VII. 1 
Физические и геологические основы методов электроразведки 

Электромагнит-
ные явления 

Свойства 
среды 

Измеряемые 
величины 

Геологические 
задачи 

Методы 

Распределение 
зарядов электро-
химической или 
фильтрационной 
природы 

Поляри-
зуемость 

Разности по-
тенциалов; 
кажущаяся 
поляризуе-
мость 

Поиски и разведка 
руд и подземных 
вод; поиск мест 
коррозии трубо-
проводов 

МЗ, ЕП, 
ВП, 
СПК, 

Постоянный ток 
искусственных 
источников 

Удельное 
сопротив-
ление 

Кажущееся 
сопротивле-
ние 

Геокартирование; 
изучение структу-
ры осадочных бас-
сейнов; поиски 
руд, подземных 
вод 

ВЭЗ, 
ДЭЗ 
ЭП, 
ЭПСГ, 
ДЭП 

Естественные 
электрические и 
низкочастотные 
электромагнит-
ные поля, вариа-
ции магнитного 
поля 

Удельное 
сопротив-
ление, 
диэлектри-
ческая 
проницае-
мость 

Компоненты 
напряженно-
сти электро-
магнитного 
поля; кажу-
щиеся сопро-
тивления 

Распределение 
проводимости в 
коре и мантии 
Земли; структура 
фундамента плат-
форм 

МТЗ, 
МВЗ, 
МТТ, 
МТП 

Индукция в среде 
вторичного элек-
тромагнитного 
поля от гармони-
ческих или не-
стационарных 
электрических, 
магнитных дипо-
лей 

Удельное 
сопротив-
ление, 
диэлектри-
ческая 
проницае-
мость 

Входной им-
педанс, ам-
плитуды и 
фазы компо-
нент напря-
женности 
электромаг-
нитного поля

Структура оса-
дочных бассейнов; 
поиски залежей 
нефти и газа; по-
иски рудных тел, 
подземных вод 

ЗС, ЗСБ, 
ЧЗ, 
МНП, 
МДК, 
ДИП, 
ДЭМП, 
МПП 

Распространение 
электромагнит-
ных волн (отра-
жение, поглоще-
ние, дифракция) 

Диэлек-
трическая 
проницае-
мость, 
доброт-
ность 

Амплитуды, 
фазы, поля-
ризация по-
лей; входной 
импеданс 

Приповерхностное 
картирование, по-
иски руд и под-
земных вод 

Радио-
КИП, 
РВЗ, 
ВИЗ, 
РВП 

 
Названия методов (м.): МЗ − м. заряда; ЕП − м. естественного поля; 

ВП − м. вызванной поляризации; СПК − м. поляризационных кривых; 
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ВЭЗ − вертикальное электрическое зондирование; ДЭЗ − дипольное зонди-
рование; ЭП − электропрофилирование; ЭПСГ − профилирование установ-
кой срединного градиента; ДЭП − дипольное электропрофилирование; 
МТЗ − магнитотеллурическое зондирование; МВЗ − магнитовариационное 
зондирование; МТТ − м. теллурических токов; МТП − магнитотеллуриче-
ское профилирование; ЗС − зондирования становлением поля; ЗСБ − то же, 
в ближней зоне; ЧЗ − частотное зондирование; МНП − м. незаземленной 
петли; МДК − м. длинного кабеля; ДИП − дипольное индуктивное профи-
лирование; ДЭМП − дипольное электромагнитное профилирование; 
МПП − м. переходных процессов; РадиоКИП (или СДВР) − радиокомпара-
ционный м. профилирования на сверхдлинных радиоволнах; РВЗ − радио-
волновое зондирование; ВИЗ − высокочастотное индуктивное зондирова-
ние; РВП − радиоволновое просвечивание. 

 
Электромагнитные методы исследований в геологии используют 

дифференциацию электрических свойств горных пород и руд, сла-
гающих геологические тела, разрезы, зависимость характеристик 
электромагнитных полей от свойств среды, в том числе геометрии 
границ геологических тел. Совокупность физико-геологических, 
теоретических и технических основ электроразведки включает: 

а) сведения об электрических свойствах горных пород, принципы 
параметризации среды, построения геоэлектрических моделей; 

б) теорию электромагнитных полей: системы уравнений, набор 
решений краевых задач для этих уравнений в разных классах гео-
электрических моделей, закономерности распространения электро-
магнитных волн и распределения компонент полей в зависимости 
от характеристик моделей среды; 

в) технологию возбуждения и измерения электромагнитных по-
лей, методику постановки электроразведочных работ в различных 
геологических, физико-географических условиях. 

В данном разделе обсуждаются следующие вопросы: 
− параметризация среды и построение геоэлектрических моделей; 
− распределение постоянных электрических полей точечных 

и дипольных источников в среде с простой структурой; 
− закономерности распространения электромагнитных полей 

в слабо неоднородных средах; 
− образование поляризационных полей в некоторых простых 

геологических ситуациях. 
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Классификация методов электроразведки 

Многообразие методов электроразведки определяется: 
а) типами используемых электромагнитных полей: их природой 

и частотным составом; 
б) способами генерации полей, схемами измерительных устано-

вок, их расположением относительно изучаемых объектов; 
в) геологическими задачами, классами моделей среды, физико-

геологическими условиями районов работ. 
В этом отношении электроразведка отличается от других методов 

разведочной геофизики. Нигде больше, в том числе в сейсморазвед-
ке, нет такого многообразия методов. Поэтому даже понятие метода 
применительно к электроразведке нуждается в конкретизации. 

Принято называть электроразведочным методом совокупность 
приемов исследования, объединенных типом поля (и способом его 
генерации), а также определенным классом геологических задач. 
Группа методов объединяет все методы с одинаковым типом по-

ля независимо от решаемых геологических задач. 
Модификациями внутри электроразведочного метода считают его 

варианты, различающиеся конструкцией источника поля, геометрией 
измерительных установок, последовательностью их расположения 
относительно объектов изучения, способами интерпретации данных 
измерений или особенностями задачи и модели среды. 

Модификаций мы далее, как правило, касаться не будем, по-
скольку в их различиях важны технологические характеристики, 
обычно не очень существенные для оценки содержания и качества 
геофизической информации ее заказчиками и потребителями. 

Классификация методов электроразведки приведена на рис. 1.  
Выделены четыре направления электроразведки по типам ре-

шаемых геологических задач: 
а) рудное − поиски и разведка рудных месторождений, детальное 

картирование складчатых областей, изучение массивов пород в це-
лях разработки месторождений; 

б) структурное − изучение мантии Земли, строения земной коры, 
региональное геологическое картирование платформенных областей, 
поиски нефтегазоносных структур, исследование угольных бассей-
нов, поиски залежей солей и др.; 
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в) гидрогеологическое − поиски подземных вод, изучение гидро-
геологического режима артезианских бассейнов, задачи экологии, 
гидромелиорации. 

г) инженерно-геологическое − изыскания и исследование основа-
ний для крупных инженерных сооружений (плотин, электростанций, 
заводов), исследование многолетнемерзлых толщ. 

 

 
 

Рис. VII.1. Классификация основных методов электроразведки 
(расшифровка аббревиатур – в примечании к табл. 1) 

 
В зависимости от задач и физико-геологических условий района 

исследований методы электроразведки могут быть реализованы как 
наземные, подземные, морские, аэрокосмические. 

В наземных вариантах применяются: 
− все методы, требующие гальванического введения поля в среду 

и его измерения в заземленной линии, 
− большинство методов низкочастотной индуктивной электро-

разведки, зондирование становлением поля в ближней зоне, радио-
волновые методы профилирования. 

Для подземных исследований (в горных выработках и скважи-
нах, в их окрестности и между ними) используются самые разные 
методы, но в специальных модификациях − для каротажа, просвечи-
вания межскважинного пространства, в комплексе наземно-
скважинных измерений. Морская электроразведка использует ин-
дуктивные методы электромагнитных зондирований. В аэрокосми-
ческих вариантах реализуются методы высокочастотного радиовол-
нового профилирования, радиолокации. 

Большое значение имеет комплексирование различных методов 
электроразведки при решении конкретных геологических задач. Та-

Глава VII 

 196

кое внутриметодное комплексирование в некоторой мере уравнове-
шивает недостаточность предпосылок для совместного использова-
ния электроразведки с другими геофизическими методами, обуслов-
ленную слабой корреляцией электропроводности горных пород 
с другими определяющими геофизическими свойствами: скоростями 
упругих волн, плотностью, намагниченностью. 

Геоэлектрические модели среды 

Постановка задач и обоснование моделей среды данными о гео-
логии района и свойствами горных пород в электроразведке более 
ответственны, трудны и носят в большей мере исследовательский 
характер, чем это имеет место в других геофизических методах. Вы-
звано это тем, что в одних и тех же геологических условиях разные 
методы электроразведки (используемые в них электромагнитные 
поля и измерительные установки) предполагают различные конст-
рукции геоэлектрических моделей и разные способы параметриза-
ции среды, как в отношении геометрии, так и по набору свойств. 
В выборе моделей важную роль играет наличие программного обес-
печения методов интерпретации электроразведочных данных и тех-
нических средств его реализации. Это связано с трудностью реше-
ния краевых задач для уравнений, описывающих распространение 
электромагнитных полей в средах со сложной структурой, а именно 
краевые задачи являются основой постановки и решения прямых 
задач электроразведки, без которых невозможно решение обратных 
задач (восстановления параметров моделей среды) по измеренным 
характеристикам электромагнитных полей. Поэтому обычно нет 
смысла включать в исходную геоэлектрическую модель такие эле-
менты структуры среды (возможно, важные в геологическом разре-
зе), которые нельзя определить при интерпретации данных наблю-
дений по причине неразрешимости прямых задач. 

Геологическая значимость геоэлектрической модели определяет-
ся мерой отражения в ней важных для решаемой задачи особенно-
стей геологической структуры, при условии достаточной дифферен-
циации определяющих свойств пород. Критерии геофизической эф-
фективности модели – наличие решений прямых задач, степень не-
однозначности решений обратных задач, помехоустойчивость мето-
да в целом и конкретного алгоритма решения обратной задачи, в ча-
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стности. К разряду помех относятся не входящие в геоэлектриче-
скую модель детали геологической структуры, осложняющие при-
менение данного электроразведочного метода в конкретных услови-
ях. Особого внимания требуют такие элементы геоэлектрической 
модели, которые препятствуют применению тех или иных методов. 
Например, в горизонтально-слоистой модели для вертикального 
электрического зондирования (ВЭЗ) это могут быть экраны в верх-
ней части разреза – слои с очень высоким сопротивлением. Они пре-
пятствуют распространению электрического поля в нижележащие 
слои. Напротив, слои с очень высокой проводимостью концентри-
руют в себе электрическое поле и по этой причине не пропускают 
его в нижележащие слои с более высоким сопротивлением. 

Эффективность применения электроразведки определяется: 
а) достаточной дифференциацией электрических свойств пород 

изучаемых объектов и среды; это условие в типичных геологических 
задачах электроразведки обычно выполняется; 

б) удобной геометрией объектов изучения (форма, размеры, глу-
бина залегания), позволяющей иметь решения прямых задач; это ус-
ловие трудно выполнить ввиду сложности уравнений электромаг-
нитного поля; 

в) отсутствием экранирующих верхних слоев разреза; в районах, 
где есть такие экраны, выбираются методы, дающие необходимую 
информацию в этих условиях; 

г) низким уровнем помех; реальность индустриальных и естест-
венных помех вынуждает выбирать наименее чувствительные к ним 
методы, аппаратуру и конкретную методику измерений. 

Проблема выбора модели среды связана с первыми тремя усло-
виями, но наиболее актуальна в аспекте второго. Из достаточно про-
стых по геометрии и по законам изменения свойств моделей (чтобы 
могли быть получены решения краевых задач для уравнений элек-
тромагнитного поля) в электроразведке используются следующие: 

а) горизонтально-слоистые разрезы (рис. 2, а); 
б) вертикально-слоистые среды (рис. 2, б); 
в) двуслойная среда с рельефом границы раздела (рис. 2, в). 
г) однородные или горизонтально-слоистые среды с включениями 

простой формы (рис. 2, г, д). По типу моделей среды методы элек-
троразведки делятся на два класса: зондирование – изучение верти-
кального распределения геоэлектрических свойств (модель а), 
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и профилирование – исследование латеральных неоднородностей 
разреза (модели б, в, г, д). 

 
 

Рис. VII.2. Геоэлектрические модели зондирования (а) 
и профилирования (б, в, г, д) 

 
Хотя в основе зондирования заложена горизонтально-слоистая 

модель среды, в действительности изучаются латеральные измене-
ния слоистого разреза и соответствующих параметров модели. Стро-
го говоря, такая постановка внутренне противоречива: в горизон-
тально-слоистой среде, как модели для отдельного зондирования, 
не предполагается изменения параметров по горизонтали. Но в этом 
случае нет места для применения метода, достаточно одной точки 
зондирования для получения всей информации о среде. Обычно счи-
тают, что объекты изучения (структуры) как отклонения от горизон-
тально-слоистой модели малы и не влияют на оценки параметров 
каждого зондирования, то есть неоднородность предполагается сла-
бой. Для этого углы наклона слоев не должны превышать первых 
градусов (5–15°, в зависимости от требуемой точности определения 
параметров). 

Профилирование, напротив, базируется на моделях горизонталь-
но-неоднородной среды (см. рис. 2, б, в). Основные из них - верти-
кальный контакт, вертикальные слои достаточно большой, по срав-
нению с размерами установки, толщины. Но в каждом методе про-
филирования изучается довольно узкий интервал глубин, опреде-
ленный параметрами установок. Поэтому фактически вертикаль-
ность требуется лишь в заданном интервале глубин (ho < h < hmax, см. 
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рис. 2, б). Профилирование применяется и в решении структурных 
задач; одна из них – определение вариаций глубины раздела двух 
слоев (см. рис. 2, в). 

В рудной электроразведке большое значение имеют модели 
включений простой формы в однородной или слоистой среде 
(см. рис. 2, г, д). В зависимости от геологической обстановки и элек-
трических свойств пород эти модели могут быть исследованы раз-
ными методами (естественного поля, вызванной поляризации, заря-
женного тела, методами сопротивлений, индуктивными, радиовол-
новыми). Соответственно, конкретная модель геометрии среды на-
полняется различным физическим содержанием. 

Горизонтально-неоднородные разрезы могут быть представлены 
двумерными или трехмерными моделями. Интерпретационные зада-
чи успешнее решаются, как правило, для двумерных моделей, когда 
свойства пород и характеристики полей зависят от вертикальной 
и одной из горизонтальных координат, не изменяясь по второй. Вви-
ду сложности решений прямых задач трехмерные модели в электро-
разведке применяются довольно редко. 

Прямые и обратные задачи электроразведки 

Интерпретация данных электроразведки в различных геологиче-
ских задачах, для разных моделей геоэлектрических разрезов и ти-
пов полей предполагает существование связей: 

а) между геологическими разрезами, которые можно описать на-
бором структурных, петрографических, гидрогеологических и дру-
гих характеристик, и геоэлектрическими разрезами – их геометрией 
и распределением свойств, 

б) между характеристиками электромагнитных полей и парамет-
рами геоэлектрических моделей среды. 

Связи (а) необходимы для качественной интерпретации данных 
электроразведки, для геологического истолкования ее результатов, 
полученных в форме геоэлектрических разрезов. Связи (б) опреде-
ляют собой основу количественной интерпретации в рамках физиче-
ских моделей среды – определения параметров геоэлектрического 
разреза (распределения свойств, положения границ) по измеренным 
характеристикам электромагнитных полей. 
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Совокупность теоретических и вычислительных задач количест-
венной интерпретации подразделяется на две группы: 

– прямые задачи – определение характеристик полей по заданной 
геоэлектрической модели среды и системе источников, 

– обратные задачи – их суть указана только что как содержание 
количественной интерпретации, это определение параметров гео-
электрического разреза по измеренным характеристикам поля. 

Прямые задачи, очевидно, являются вспомогательными, методи-
ческими, но без результатов их решения безосновательна сама по-
становка электроразведочных работ в целях определения параметров 
геоэлектрических разрезов. 

Прямые задачи электроразведки глубоко и разносторонне прора-
ботаны для горизонтально-слоистых (одномерных) моделей среды. 
Получены решения краевых задач для уравнений электромагнитных 
полей в целях выяснения: 

а) распределения поля точечных и дипольных источников посто-
янного тока (или тока очень низкой частоты), расположенных на по-
верхности горизонтально-слоистой среды; 

б) распределения в горизонтально-слоистой среде амплитуд и фаз 
плоских электромагнитных волн, нормально падающих на ее по-
верхность (фронт волны параллелен поверхности); 

в) распределения характеристик электромагнитных полей, возбу-
жденных на поверхности горизонтально-слоистой среды с помощью 
электрического или магнитного диполей. 

В электроразведке используются понятия нормальных и аномаль-
ных полей, близкие по смыслу к подобным понятиям в гравиметрии 
и магниторазведке, хотя и не имеющие той общности и обязательно-
сти. Нормальными называются поля заданных источников в одно-
родной среде (или в горизонтально-слоистой среде, если объектами 
изучения являются включения, а не параметры слоистой модели). 
Источники могут быть расположены на поверхности полупростран-
ства (полевая электроразведка) или в безграничной среде (ГИС). 

Перечисленные выше решения прямых задач для горизонтально-
слоистой среды при их сравнении с нормальными полями соответст-
вующих источников позволяют оценить возможности решения об-
ратных задач при использовании различных типов полей, выбрать 
оптимальную методику измерений и алгоритмы интерпретации. 
Эти решения лежат в основе методов интерпретации вертикальных 
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электрических зондирований (ВЭЗ, ДЭЗ), магнитотеллурических 
и магнитовариационных зондирований (МТЗ, МВЗ, МТП), частот-
ных зондирований и зондирований становлением электромагнитного 
поля (ЧЗ, ЗС). Здесь не имеется простых аналитических соотноше-
ний между параметрами среды и характеристиками полей; для ре-
шения обратных задач разработаны пакеты программ (и наборы па-
леток, широко применявшихся раньше). 

Много меньшие успехи имеются в решении прямых задач для 
двумерных горизонтально-неоднородных сред, тем более для трех-
мерных моделей. Изучено распределение электростатических полей 
над включениями простой формы, поля постоянного тока в среде 
с вертикальным контактом толщ с разными сопротивлениями, элек-
тромагнитное поле в однородной среде с проводящими включения-
ми простой геометрической формы (сферической, эллипсоидальной, 
в форме тонких горизонтальных пластинок). 

Общий подход к решению прямых задач заключается в интегри-
ровании уравнений электромагнитного поля заданного типа, полу-
ченных при достаточно сильных упрощающих предположениях 
из уравнений Максвелла. Наиболее важны упрощения геометрии 
границ, на которых задаются условия сопряжения полей. 

Обратные задачи электроразведки – главные в интерпретации; 
в их решении мы получаем оценки параметров конкретных геоэлек-
трических разрезов. В этих задачах известны электромагнитные по-
ля, а требуется восстановить параметры разреза с помощью некото-
рого, не всегда априори известного алгоритма. 

Обратные задачи сложнее прямых, прежде всего в том отноше-
нии, что они в общем случае некорректны: решение может быть не-
однозначным и неустойчивым к вариациям исходных данных. По-
строение конкретных алгоритмов решения обратных задач, соответ-
ствующего им программного обеспечения является трудной задачей 
даже для относительно простых моделей среды и поля ввиду извест-
ной противоречивости предъявляемых к ним требований: 

а) минимальные размеры области эквивалентных решений в про-
странстве определяемых параметров разреза; 

б) устойчивость определяемых параметров по отношению к по-
грешностям измерений; 

в) технологичность; возможность привлечения дополнительной 
информации. 
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Удовлетворительные алгоритмы решения обратных задач имеют-
ся в настоящее время в основном для одномерных, горизонтально-
слоистых геоэлектрических моделей, пригодных для интерпретации 
данных зондирований методами ВЭЗ, ДЭЗ, ЧЗ, ЗС, ПП, МТЗ. 

В каждой задаче есть свой набор необходимых условий для обес-
печения единственности решения, свои формулировки теорем един-
ственности. Эти условия мы определим применительно к типичным 
задачам для конкретных методов электроразведки. Общее условие 
для теорем единственности определяет минимальный объем исход-
ных данных. Например, для однозначного восстановления верти-
кального распределения удельного сопротивления ρ(z) по данным 
ВЭЗ (в одномерной модели среды) необходимо иметь данные изме-
рений кажущегося сопротивления (ρк) непрерывно в интервале раз-
носов (AB) от 0 до ∞ (теорема А.Н. Тихонова). 

Классы обратных задач электроразведки, обладающих единст-
венностью решения, немногочисленны и довольно узки. Однако 
на практике часто встречаются ситуации, когда достаточно иметь 
некоторый круг эквивалентных решений, и нет необходимости уп-
рощать модель для достижения единственности решения, поскольку 
такое упрощение обычно снижает геологическую эффективность 
метода. 

Проблема устойчивости решения обратных задач, удовлетво-
ряющих условиям единственности, весьма серьезна. Если решение 
неустойчиво, то, получив конкретные оценки параметров разреза, 
мы не можем быть уверены в них, поскольку малые вариации изме-
ренных электромагнитных полей, например, из-за погрешностей ап-
паратуры, могут вызывать настолько большие изменения оценивае-
мых параметров, что решение теряет смысл, как и его единствен-
ность. Так как, строго говоря, все обратные задачи электроразведки 
неустойчивы, пусть в разной степени, есть два пути преодоления не-
устойчивости. 

Можно принимать во внимание только те параметры геоэлектри-
ческого разреза, неустойчивость которых невелика, сообразно тре-
бованиям задачи. Такой подход долгое время был широко распро-
странен в практике электроразведки. В последние годы развитие 
теории и методов решения некорректных задач математической фи-
зики, применение современной вычислительной техники позволили 
реализовать другой подход, основанный на принципе регуляризации 
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решений обратных задач электроразведки в процессе их построения. 
Идея методов регуляризации состоит в замене некорректной обрат-
ной задачи набором корректных прямых задач. 

Обычно практикуется, например, замена реального закона изме-
нения удельного сопротивления с глубиной ρ(z) кусочно-постоянной 
кривой (горизонтально-слоистой моделью) с 3–4 слоями. Для таких 
моделей можно легко реализовать подбор параметров разреза, удов-
летворяющего данным измерений. Вместе с тем, в таких моделях 
параметры разреза непрерывно зависят от входных данных, то есть 
определяются устойчиво. 

Постоянные электрические поля в простых средах 

Постоянные электрические поля, как создаваемые искусственно, 
так и поля электрохимической природы, имеют свойства потенци-
альных полей: их напряженность E является градиентом скалярной 
величины, называемой электрическим потенциалом U: 

E = – grad U .    (VII.1) 

Потенциал U удовлетворяет уравнению Лапласа вне источников 
поля: 

2 0U∇ = .    (VII.2) 

Уравнение (2) имеет сходные решения для электростатического 
поля неподвижных зарядов, для постоянного тока и для низкочас-
тотных электрических полей в средах с не очень высокой проводи-
мостью. Это проявление электростатической аналогии (см. гл. VI). 
Для перечисленных полей принципиально одинаково строится элек-
троразведочный эксперимент; он включает (например, в методах со-
противлений): 

1) определение нормального поля источника или системы точеч-
ных источников в однородной среде или на поверхности однородно-
го полупространства; 

2) определение кажущегося сопротивления rк реальной среды 
в зависимости от параметров и положения измерительной установки; 

3) установление теоретических соотношений между удельным 
сопротивлением и кажущимся сопротивлением в моделях среды, 
представляющих реальные геоэлектрические разрезы; определение 

Глава VII 

 204

отношений эквивалентности различных разрезов по кажущемуся со-
противлению, установление возможности замены совокупности объ-
ектов (слоев с разной электропроводностью) одним телом с сохране-
нием кажущегося сопротивления; 

4) оценку параметров геоэлектрического разреза в заданном клас-
се моделей среды с учетом соотношений эквивалентности по резуль-
татам измерения кажущегося сопротивления; оценку качества ин-
терпретации: единственности модели и точности определения пара-
метров; геологическое истолкование результатов. 

Пункты 1 и 3 относятся к прямым задачам, пункт 2 – получение 
фактических данных, пункт 4 – их интерпретация. 

Выбор моделей среды и способов создания электромагнитного 
поля в них обусловлен следующими обстоятельствами: 

а) возможностью эффективного решения прямых задач; 
б) однозначностью и устойчивостью решений обратных задач; 
в) наличием (или возможностью построения) алгоритмов и про-

грамм для решения обратных задач.  
Существенны и общие для разведочной геофизики условия ра-

циональности метода исследований: сочетание геологической и 
экономической эффективности. 

В электроразведке методами сопротивлений исходной служит 
модель поля точечного источника на поверхности однородного по-
лупространства. Все направления распространения поля равноправ-
ны, но поскольку над земной поверхностью находится изолятор – 
воздух, то весь ток идет в Землю (рис. 3). 

 
 

Рис. VII.3. Поля точечного источника (а) и двух источников разного 
знака (б) на поверхности однородного полупространства: 

1 – линии тока, 2 – эквипотенциальные линии 
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Потенциал точечного заряда q равен 

04
qU

rπε ε
= ,     (VII.3) 

где r = |r| – модуль радиус-вектора точки определения потенциала 
относительно начала координат в источнике; εoε – абсолютная ди-
электрическая проницаемость среды (ε – относительная диэлектри-

ческая проницаемость; εo = 10
0

1 10
4

ε
π

−= ⋅  Ф/м – электрическая по-

стоянная в СИ). 
Полный потенциал в точке M(x, y, z) вне области с распределен-

ными зарядами q(ξ, η, ζ) равен 

2 2 2
0

1( , , ) .
4 ( ) ( ) ( )V

q d d dU x y z
x y z

ξ η ς
πε ξ η ς

=
− + − + −∫  (VII.4) 

Формула (4) аналогична выражению для гравитационного потен-
циала. Это приводит к аналогии интерпретационных моделей; оди-
наковы условия единственности и устойчивости решений обратных 
задач, также равно велика роль дополнительной информации для 
надежного восстановления параметров тел. 

Электрическое поле постоянного тока в однородном полупро-
странстве выражается формулой 

2| | ,
2
IE E

r
ρ
π

= =
r

   (VII.5) 

где I – сила тока; ρ – удельное сопротивление. Эту формулу мож-
но записать как закон Ома: 

E = ρ j; E = ρ j;             (VII.6) 

где j – вектор плотности тока; j – его модуль. 
Составляющие электрического поля по координатным осям яв-

ляются производными по этим координатам потенциала U: 

2
IU

r
ρ
π

= .        (VII.7) 

Легко убедиться, что 

3 3 3; ; .
2 2 2x y z
I x I y I zE E E

r r r
ρ ρ ρ
π π π

= = =   (VII.8) 
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Таким же образом, имея в виду электростатическую аналогию, 
можно описать поле зарядов в поляризующихся средах (U*, E*) 
с заменой ρ на эффективное сопротивление ρ* 

* ,
1
ρρ
η

=
−

   (VII.9) 

где η – поляризуемость среды, которая выражается через отношение 
поля поляризации E* к суммарному электрическому полю E. 

 
Нормальные поля в методах сопротивлений 

Методы сопротивлений реализуются с помощью системы зазем-
лений – питающей (AB) и приемной (MN) линий. Измеряется сила 
тока I в питающей линии и разность потенциалов ∆U на электродах 
приемной линии (рис. 4, а – вариант симметричной установки). 

 
Рис. VII.4. Типичные измерительные установки в методах сопротивлений: 

а) симметричная, б) трехэлектродная, 
в) дипольная радиальная, г) дипольная азимутальная 

 
Поле питающей линии AB (см. рис. 4, а) в точке C образуется 

как сумма полей источников A (ток +I) и B (ток –I): 
1 1( ) ( ) ( ) ( )

2A B
AC BC

IU C U C U C
r r

ρ
π

= + = − .       (VII.10) 

Разность потенциалов на электродах приемной линии MN будет: 
1 1 1 1( ) ( )

2 AM BM AN BN

IU MN
r r r r

ρ
π

Δ = − − + .        (VII.11) 
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Обозначим:            
2
K
π
=

1 1 1 1( )
AM BM AN BNr r r r

− − + .              (VII.12) 

Геометрический коэффициент установки K, определяемый в еди-
ницах длины (метрах), связывает удельное сопротивление однород-
ного полупространства r с отношением разности потенциалов ΔU 
в приемной линии к току I в питающей линии; он зависит только 
от расстояний между заземлениями. В неоднородной среде формула 
(11) справедлива, если придать сопротивлению смысл кажущегося 
сопротивления ρк:  

к
UK
I

ρ Δ
= .             (VII.13) 

Это основная расчетная формула в методах сопротивлений. 
Смысл кажущегося сопротивления ρк в формуле (13), которая выве-
дена в предположении однородности среды (ρ = const), такой: 
это сопротивление фиктивной среды, которая в каждой точке дает 
измеренное отношение ∆U / I. Это фактически лишь способ пред-
ставления результатов измерений; и задача интерпретации состоит 
в том, чтобы перевести кажущиеся сопротивления, заданные по 
профилю ρк(x) или в зависимости от разносов питающей линии 
ρк (AB/2), в распределение истинных удельных сопротивлений ρ(x) 
или ρ(z), соответственно. 

Из формулы (10) можно получить выражения для плотности тока 
(j) на поверхности (z = 0) и в произвольных точках на глубине z; 
их отношение равно: 

2 3

( ) 1
(0) [1 (2 / ) ]AB

j zn
j z r

= =
+

 .  (VII.14) 

Эта кривая показана на рис. 5.  
 

Рис. VII.5. Распределение плот-
ности тока по глубине для моде-
ли ВЭЗ в однородном полупро-
странстве 

 
Как видим, плотность тока 

на глубине тем больше, чем 
больше разнос AB. В интерва-
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ле глубин z от 0 до AB/2 проходит более половины тока, посылаемо-
го в Землю. Поэтому величина AB/2 называется глубиной проникно-
вения электрического тока, что соответствует глубине части разреза, 
изучаемого недипольными установками типа AMNB (см. рис. 4). 

Из формулы (11) следует факт эквивалентности установок, его 
называют принципом взаимности: приемную линию MN можно сде-
лать питающей A'B', а питающую AB – приемной M'N'; численное 
значение коэффициента установки K от этого не меняется. Посколь-
ку среда не изменялась, плотность тока на тех же токовых линиях 
остается прежней независимо от смены направления тока, не изме-
няется и ρк(∆U / I). Но глубина проникновения поля (распределение 
линий тока) в сравнении с первым случаем существенно уменьшает-
ся, что приводит к понижению уровня полезного сигнала на фоне 
шумов, к уменьшению точности определения ρк. Поэтому в измере-
ниях с симметричными установками типа AMNB (в методе ВЭЗ) зон-
дирующим фактором служит длина линии AB (разнос). По мере его 
увеличения неоднократно увеличивают разнос приемной линии MN, 
чтобы сохранить приемлемый уровень точности измерений. Как по-
казывают оценки и опыт полевых работ, оптимальное отношение 
MN / AB ~ от 1/3 до 1/10. 

Если сделать расстояние между питающими электродами AB = dl 
и между приемными MN = dr малыми по сравнению с расстоянием R 
от приемной до питающей линии (между их центрами), получим ди-
польную установку (см. рис. 4). 

Примем за начало координат центр питающего диполя, обозна-
чим через R радиус-вектор центра измерительного диполя (точки M). 
Потенциал диполя AB в точке M будет равен: 

( ) [ ( ) ] ,U M grad U R dl= − ⋅   (VII.15) 
где U(R) – потенциал точечного источника. 

Но   3( ) .
2
I Rgrad U R

R
ρ
π

= −
r

   (VII.16) 

Формула (15) показывает, что потенциал диполя равен проекции 
градиента потенциала точечного источника на направление диполя. 
При R > dl потенциал диполя U ~ R–2, а потенциал точки U ~ R–-1. 

Момент тока в диполе p = I dl; а напряженность поля диполя: 
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( ) (3cos 1) ,
2
pE R

R
ρ θ
π

= −
rr

          (VII.17) 

где θ – угол между положительным направлением питающего дипо-
ля и радиус-вектором приемного диполя (см. рис. 4). 

Как видим, поле диполя ориентировано, его знак и интенсивность 
зависят от взаимного положения питающего и приемного диполей. 
Если длина приемного диполя мала: dr << R , то его ориентировка 
несущественна. Это предельная установка; в определении ρк участ-
вует напряженность поля E вместо разности потенциалов ∆U. Гео-
метрический коэффициент K таких установок измеряется в единицах 
L2 (м2). При конечной длине приемного диполя величина геометри-
ческого коэффициента зависит от ориентировки диполя к радиус-
вектору: по этому признаку различают установки азимутальные (dr 
перпендикулярно R, K ~ sin θ) и радиальные (dr параллельно R, K ~ 
cos θ). Обычно rAB = rMN = r. Для дипольных установок (см. рис. 4): 

– выражение ρк для азимутальной установки (rMN ортогонально 
R) имеет вид 

3

2 .
sinк
R U

r I
πρ

θ
Δ

=        (VII.18) 

– выражение ρк для радиальной установки (rMN параллельно R) 
3

2 .
cosк
R U

r I
πρ

θ
Δ

=     (VII.19) 

Чтобы определить по измеренным разными установками значе-
ниям ρк  параметры геоэлектрического разреза, нужны решения 
прямых задач. Типичные прямые задачи рассматриваются ниже для 
относительно простых моделей сред со слабыми неоднородностями. 

 
Постоянный ток в горизонтально-слоистой среде 

Модель горизонтально-слоистой среды является основной для 
методов зондирования в электроразведке, и не только на постоянном 
токе. В каждом слое сопротивление принято постоянным, ρj = const, 
параметры разреза не зависят от горизонтальных координат, удель-
ное сопротивление представляется кусочно-постоянной функцией 
глубины. Параметрами разреза, подлежащими определению по дан-
ным измерений на поверхности горизонтально-слоистой среды, яв-
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ляются глубины границ раздела слоев hj и значения удельных сопро-
тивлений ρj в каждом из них (рис. 6).  

 
Рис. VII.6. Модель горизонтально-
слоистой среды 

 
Определить их можно, если 

известна связь величин ρк(AB/2) 
с реальными удельными сопро-
тивлениями ρ(z), т. е. решена 
прямая задача электроразведки 
для заданной модели среды. Для 
этого ставится краевая задача 

для уравнения Лапласа 2 0U∇ = , которому удовлетворяет потенци-
ал электрического поля Uj во всех слоях. Следует отметить, что 
в данной модели, в отличие от рассмотренной выше модели тонкос-
лоистой среды, нет зависимости ρк от азимута. Граничные условия 
для решения краевой задачи теории потенциала определяются с уче-
том непрерывности потенциала и нормальных составляющих плот-
ности тока на границах слоев, регулярности потенциала на беско-
нечности и отсутствия тока над верхней границей, в воздухe: 

1

1
1 0

1) | 0 ; 2) ;
1

3) ; 4) | 0 .

j r j j

j j
j j z

U U U
dU dU dU
dz dz dz

γ γ

→∞ +

+ =

= =

+
= =

    (VII.20) 

Методом разделения переменных, R=(x2+y2)1/2 и z, получено сле-
дующее общее решение задачи: 

0
0

( , ) ( e e ) ( ) ,mz mz
n n nU R z A B J mR dm

∞
−= +∫   (VII.21) 

где m – пространственная частота, m = 2π / R; Jo – функция Бесселя 
первого рода нулевого порядка. 

Для верхнего слоя:  

1
1 1 1

0

( , ) ( e e ) ( ) .
2

mz mzIU R z A B J mR dm
R
ρ
π

∞
−= + +∫   (VII.22) 

После преобразований получена рабочая формула для потенциа-
ла на поверхности горизонтально-слоистой среды 
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где qn – коэффициент эмиссии поля (из одного слоя в другой), рас-
считываемый для любого значения n по заданным параметрам раз-
реза. Например, для двуслойной модели среды: 

2 1
2

1 2

.q ρ ρ
ρ ρ

−
=

+
   (VII.24) 

Заменив верхние два слоя одним эквивалентным (о способах та-
кой замены сказано ниже), можно на основе формул (23) и (24) по-
лучить значения q3 и так далее, для любых n. 

На основе формулы (23) строятся палетки для двуслойных кри-
вых ВЭЗ, затем трехслойных и т.д. Аналогично работают и алго-
ритмы подбора геоэлектрического разреза на ЭВМ.  

Многослойные разрезы сводятся к трехслойным (реже к дву-
слойным или четырехслойным) на основе принципа эквивалентно-
сти слоистых разрезов. Эквивалентными считаются разрезы, даю-
щие одинаковые кривые кажущихся сопротивлений ρк(AB/2) в зави-
симости от конкретной цели эквивалентной замены. 

В низкоомной пачке (ρi < ρ1) с большой компонентой тока j по на-
пластованию (рис. 7, а) суммарная продольная проводимость S: 

1 1

; .
n n

i
i

i ii

hS H h
ρ= =

= =∑ ∑            (VII.25) 

Замена слоистой пачки одним толстым слоем (H) производится 
с сохранением S, так как отдельные слои при токе вдоль напластова-
ния выступают как параллельно включенные сопротивления. В та-
ком случае суммируются значения проводимости si. 

В высокоомной пачке (ρi > ρ1) с большой компонентой тока j по-
перек напластования (рис. 7, б) слои выступают как последовательно 
включенные сопротивления, они суммируются, и получаем суммар-
ное поперечное сопротивление Т: 

1

.
n

i i
i

T hρ
=

= ∑             (VII.26) 

Среднее продольное сопротивление пачки слоев с эквивалентно-
стью по S вычисляется по формуле (27) для ρl, среднее поперечное 
сопротивление (Т-эквивалентность) – по формуле для ρn: 
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 (VII.27) 

Сравнение формул (27) приводит к выводу, что ρn  > ρn, кроме 
cлучая ρi = const, когда ρn = ρl. Отсюда следует, поскольку на hi 
не накладывалось ограничений, что коэффициент анизотропии слои-
стого разреза .11 ≥== HSTn ρρλ  

Рис. VII.7. Типы слоистых раз-
резов: а) S- эквивалентные; 
б) Т- эквивалентные 

 
Если в разрезе есть серия 

слоев с низким сопротивле-
нием, то она эквивалентно 
заменяется с сохранением 
суммарной продольной про-
водимости (см. рис.7, а), на-
против, высокоомные слои 

заменяются с сохранением суммарного поперечного сопротивления 
(см. рис. 7, б). 

 
Постоянное поле над вертикальным пластом 

Теоретическая модель электрического поля на поверхности вер-
тикально-слоистой среды (рис. 8) строится с использованием опти-
ческой аналогии – методом зеркальных отражений.  

 
Рис. VII.8. Метод зеркальных 
отражений: фиктивные источ-
ники для модели вертикального 
контакта (а) и вертикального 
пласта (б) 

 
Вводится фиктивный ис-

точник тока, который явля-
ется зеркальным отражением 
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реального источника от границы раздела сред с различными сопро-
тивлениями ρ1 и ρ2 (рис. 8, а). Фиктивный ток определяется следую-
щим образом: если реальный источник тока Io находится в среде с ρ1, 
а фиктивный – в среде с ρ2, ток фиктивного источника в первой сре-
де будет равен 

(1) 2 1
0 12 0

2 1

.фI I K Iρ ρ
ρ ρ

−
= =

+
         (VII.28) 

Величина K12 – это коэффициент эмиссии, который был введен 
при рассмотрении поля в горизонтально-слоистой среде; в данном 
случае он называется коэффициентом отражения поля границей раз-
дела. Величина  

1 2
12

1 2

2(1 )K ρ ρ
ρ ρ

− =
+

       (VII.29) 

называется коэффициентом прохождения электрического поля через 
границу. Очевидно, что коэффициенты отражения поля границей 
с разных сторон отличаются знаками: K21 = – K12. Следует привести и 
очевидное соотношение: 

2 12

1 12

1 .
1

K
K

ρ
ρ

+
=

−
   (VII.30) 

В среде с сопротивлением ρ2, где нет реального источника, сила 
тока фиктивного источника определяется коэффициентом прохож-
дения тока: 

(2) 1
0 12 0

1 2

2(1 ) .фI I K I ρ
ρ ρ

= − =
+

  (VII.30) 

Для нескольких границ (рис. 8, б) аналогично учитываются мно-
гократные отражения от границ и прохождение тока через границы. 
Очевидно резкое возрастание числа слагаемых токов от основных 
и фиктивных источников при увеличении числа границ. Для прямой 
задачи это сложности технического порядка, но при решении обрат-
ных задач не имеет смысла существенно увеличивать число границ 
ввиду неоднозначности восстановления большого числа параметров 
(положения границ и значений удельных сопротивлений). 

Потенциал в каждой среде Ui складывается из потенциала реаль-
ного Uoi (в среде с ρi, где он расположен) и потенциалов всех фик-
тивных источников Uфj по правилу: 
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ρ= + ∑       (VII.31) 

где Rj – расстояние точки определения потенциала Ui от j-го источ-
ника. В среде, где определяется потенциал, собственные (находя-
щиеся в ней) фиктивные источники не учитываются. Ясно, что вве-
дение фиктивных источников нужно для учета искажающего влия-
ния границ раздела (неоднородностей по электропроводности) 
на поле в каждой исследуемой части вертикально-слоистого разреза. 

Самая простая модель этого 
класса – поле ρк над вертикаль-
ным контактом двух сред с со-
противлениями ρ1 и ρ2. 

 
Рис. VII.9. График ρк(x) над верти-
кальным контактом двух сред 
(симметричная установка AMNB) 

 
В первой среде (ρ1), где на-

ходится питающий электрод 
(реальный источник), потенциал в точке M1(x1, 0) равен 

1 12
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1 1
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2 2
I KU x

x d x
ρ
π

= +
−

  (VII.32) 

где 2d – расстояние между реальным и фиктивным источниками. 
Во второй среде, в точке M2(x2, 0): 

2 12
2 2

2

1( ,0) .
2
I KU x

x
ρ
π

−
=    (VII.33) 

Зная потенциалы точечных источников, можно получить выра-
жения кажущихся сопротивлений для любых установок (см. рис. 4). 
Надо лишь учесть расположение всех электродов установки по от-
ношению к контакту двух сред.  

Приведем эти выражения для трехэлектродной установки 
(AMN∞, со вторым питающим электродом, отнесенным на расстоя-
ние, много большее rAM); rMN << rAM << rBN. 

При движении установки из первой среды к контакту и далее 
во вторую кажущееся сопротивление изменяется (рис. 9). Когда вся 
установка находится в среде с ρ1, 
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здесь d – расстояние от электрода A до границы. 
Когда приемная линия займет положение над контактом, 

(12) 1 2
1 12 2 12

1 2
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ρ ρ

= + = − =
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 (VII.35) 

когда же вся установка будет в среде с ρ2: 
2

(2)
2 12 2(1 .

(2 )к
xK

d x
ρ ρ= +

+
            (VII.36) 

Сходные с (34)–(36) выражения ρк справедливы для дипольной 
установки ABMN (AB = MN << AM) с той разницей, что в них вхо-
дят кубы расстояний вместо их квадратов в формулах типа (34) 
и (36). Более сложный вид имеют формулы для симметричной че-
тырехэлектродной установки AMNB (MN < AB), хотя их структура 
похожа, близки по виду и графики ρк. Формулы для ρк сильно ус-
ложняются при увеличении числа вертикальных границ в разрезе, 
но количественный анализ (решение прямых задач) остается воз-
можным. Другое дело, что применение этих результатов к решению 
обратных задач при большом числе границ оказывается практиче-
ски невозможным и принципиально, ввиду неоднозначности реше-
ний, и технологически. 

Имеется решение прямой задачи электроразведки методом сопро-
тивлений для модели наклонной границы (клина). Поле U(x) и кажу-
щихся сопротивлений над клином получено также методом зеркаль-
ных отражений. К этой задаче сводится довольно много ситуаций, 
с которыми встречается структурная электроразведка. Формулы для 
этой модели довольно сложны и здесь они не приводятся. Алгорит-
мы решения прямых задач электроразведки в моделях типа клина 
реализованы в программах для персональных компьютеров. 

Известны приближенные решения прямых задач для полупро-
странства с включениями не очень сложной формы: шара, эллипсои-
да вращения, трехосного эллипсоида, телом, полусферы с горизон-
тальной плоскостью центрального сечения, кругового конуса, а так-
же призмы и трапецоида (если их верхние границы выходят на по-
верхность), горизонтальной пластины прямоугольной или эллипти-
ческой формы. Получены решения и для соответствующих двумер-
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ных моделей. Такого рода модели требуют решения интегральных 
уравнений; важным этапом решения этих задач является процедура 
восстановления потенциала на границах включений по их значениям 
на поверхности наблюдений. 

Возможности решения прямых задач электроразведки на посто-
янном токе, как показано выше, не очень велики. Соответственно 
ограничена и область применения методов количественной интер-
претации данных электроразведки. Это, в основном, зондирование 
и профилирование через одиночные или далеко отстоящие друг 
от друга (по сравнению с размерами установки) субвертикальные 
контакты, над отдельными включениями простой формы. Для более 
сложных тел (по геометрии и законам распределения электропро-
водности) решение обратных задач в лучшем случае ограничивается 
приближенными оценками параметров по аппроксимирующим мо-
делям простой формы. Чаще это невозможно, и геологические выво-
ды делаются на основе результатов качественной интерпретации 
данных электроразведки, сопоставляемых с геологическими и дру-
гими геофизическими материалами. 

Плоские электромагнитные волны в слоистой среде 

Чтобы получить решения прямых задач электроразведки на пере-
менных полях, используются довольно простые модели среды 
и электромагнитных полей. Уравнения Максвелла это сложная сис-
тема дифференциальных уравнений, которая численно разрешима 
при сильном упрощении моделей среды и поля. Самое простое ре-
шение получается при следующих условиях: 

а) модель однородного полупространства; 
б) электромагнитное поле постоянной частоты; 
в) фронт волны параллелен границе полупространства. 
Вместе с тем, на основе решения этой задачи путем последова-

тельного усложнения моделей можно искать решения задач для го-
ризонтально-слоистой среды, среды с включениями простой формы, 
для полей с более сложным частотным составом, для более сложных 
моделей источников (плоские волны практически создать нельзя). 

Монохроматическое поле (с постоянной частотой ω) можно рас-
сматривать в волновом или в квазистационарном приближении. 
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Волновая модель используется для изучения распространения 
электромагнитных полей в непроводящих средах, γ = 0. Если среда 
однородна (μ = const, ε = const), справедливы волновые уравнения 

2
2

0 0 2

2
2

0 0 2

0 ;

0 .

d EE
dt
d HH
dt

μ με ε

μ με ε

∇ − =

∇ − =

r
r

r
r

           (VII.37) 

Здесь и далее E и H – векторы напряженности электрической 
и магнитной компонент электромагнитного поля; μ0μ – абсолютная 
магнитная проницаемость; ε0ε – абсолютная диэлектрическая прони-
цаемостью (В тексте и формулах векторы по-прежнему имеют раз-
ные, но общепринятые обозначения) 

Векторные уравнения (37) сводятся к скалярным для составляю-
щих по координатам компонент электромагнитного поля; в случае 
плоских волн это составляющие Ex и Ey, Hx и Hy (при произвольном 
выборе осей). Эта модель имеет мало возможностей применения 
в электроразведке из-за высоких частот и малой глубины проникно-
вения поля (скин-слоя). В волновых методах используется эффект 
поглощения волн, который не входит в описание (37). 

Электромагнитное поле низкой частоты в среде с конечной про-
водимостью γ описывается уравнениями диффузии: 
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     (VII.38) 

Эти уравнения не менее сложны, чем волновые (37). Поскольку 
в уравнения (37) и (38) входят производные компонент поля по вре-
мени, в решении краевых задач, кроме граничных условий: значений 
электрической и магнитной компонент поля, их производных на гра-
ницах тел или элементов объема среды с разными свойствами (μ, γ), 
требуется задание начальных условий. Уравнения эти разрешимы 
для простых по геометрии границ. 

Монохроматическое поле обычно задается в форме 

;)( 0
tieEtE ω−=

rr
  ;)( 0

tieHtH ω−=
rr

  ω = const.    (VII.39) 
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Уравнения для монохроматического поля упрощаются за счет то-
го, что их можно разделить на амплитудные (где есть только произ-
водные по координатам) и фазовые (только с производными по вре-
мени). Для зависимости (39) производные по времени имеют про-

стой вид: ;dE i E
dt

ω= −
r

r
 .dH i H

dt
ω= −

r
r

 

Амплитуды компонент поля будем обозначать E и H в отличие 
от E(t) и H(t). Они удовлетворяют уравнениям Гельмгольца 

 
2 2 2 20 ; 0 .E k E H k H∇ + = ∇ + =
r r r r

  (VII.40) 

Здесь k – комплексное волновое число среды; 

0 .k iωμ μγ=    (VII.41) 

Оно связано с длиной волны λ: ./2Re λπ=k  
В воздухе (и большинстве горных пород, которые являются сла-

бомагнитными) μ ≈ 1; μ0μ ≈ 4π·10–7 Гн/м, и λ ~ .107 Тρ  
Длина волны определяется проводимостью среды γ и частотой 

поля ω (удельным сопротивлением ρ и периодом T). 
Компоненты поля (Hx, Ey) затухают с глубиной. Для поля, рас-

пространяющегося по закону диффузии (38), длиной волны является 
пространственный период затухания.  

Рассмотрим простой случай плоских монохроматических волн, 
нормально падающих на однородное полупространство. Будем счи-
тать его границу горизонтальной. В решении уравнений (38) имеют 
смысл только действительные компоненты поля Re E и Re H.  

Важной для электроразведки характеристикой является глубина 
проникновения поля в среду (толщина скин-слоя δ). Это расстояние, 
на котором амплитуда уменьшается в e раз. Толщина скин-слоя, как 
и длина волны, зависит от проводимости среды и частоты поля: 

λ ~ 710 ;Тρ       500 .
2

Тλδ ρ
π

= ≈     (VII.42) 

Таким образом, амплитуда волны в среде на расстоянии, равном 
ее длине, уменьшается более чем на порядок. Это показывает не-
обычность понятия волны применительно к изменению амплитуды 
в диффузионном процессе. 
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Проникновение поля в среду существенно ограничивается ее про-
водимостью: высокочастотные колебания (37) в проводящую среду 
практически не проникают, низкочастотные могут проходить в сре-
де, близкой по свойствам к диэлектрикам, без изменения амплитуды. 

Реальные горные породы (в больших объемах), хотя и имеют до-
вольно высокие удельные сопротивления, все же не являются ди-
электриками. Поэтому в Землю электромагнитные возмущения про-
никают тем глубже, чем ниже их частота. Отсюда важные выводы: 

1) для изучения глубокозалегающих объектов выгоднее исполь-
зовать низкочастотное электромагнитное поле; частота должна быть 
тем ниже, чем больше глубина исследований и чем ниже удельное 
сопротивление покрывающей объекты изучения толщи пород; 

2) изменение частоты электромагнитного поля можно использо-
вать как зондирующий фактор для изучения геоэлектрического раз-
реза на разных глубинах. 

Непосредственно из решения уравнений (40) составляющие E 
и H определить невозможно, но можно оценить их отношения. 
Они называются импедансами Z; в однородном полупространстве 

0 0; .x x
xy xy

y y

E i E iZ Z
H k H k

ωμ μ ωμ μ
= = − = = −   (VII.42) 

Импеданс Z – это комплексное сопротивление среды при распро-
странении в ней электромагнитного поля; он соответствует реаль-
ному волновому сопротивлению однородного полупространства, 
а в неоднородной среде при определении по формулам (42) он при-
обретает смысл кажущегося и называется входным импедансом. 

Задача интерпретации электромагнитных данных состоит в том, 
чтобы перейти от этого параметра к реальным характеристикам сре-
ды. Это достигается решением прямых задач: интегрированием 
уравнений Гельмгольца для заданных моделей сред при условиях 
сопряжения полей на границах, что служит основой для решения 
обратных задач. 

Рассмотрим модель горизонтально-слоистой среды. Пусть поле 
падает на среду нормально, то есть фронт волны параллелен плос-
кости x0y; ω = const. Составим выражения для импедансов в слоях 
с номерами j и j+1 (Zj и Zj+1), считая, что на границах раздела hj 
они равны между собой: 
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0 .xj j
j j

yj j

E i
Z R

H k
ωμ μ

= = −                     (VII.43) 

На поверхности слоистого разреза (j = 1) импеданс равен 
0 1

1 1
1

.iZ R
k

ωμ μ
= −      (VII.44) 

В однородном полупространстве, как показано выше, формула 
(42), должно быть 

0 0 1
1

1

iZ
k

ωμ μ
= − ,    (VII.45) 

то есть R1
0 = 1. Отсюда получаем определение R1 как приведенного 

импеданса слоистого разреза на его поверхности: R1 = Z1/Z1
0 . 

Он зависит от частоты, поэтому его также называют частотной 
характеристикой слоистой среды.  

От Z1 по формуле (44) переходим к Zj, то есть к разрезу Z(hj). 
Но импеданс неудобен для интерпретации, так как зависит от часто-
ты поля. Требуется определить реальные геоэлектрические свойства 
– удельное сопротивление и магнитную проницаемость. Для этого 
в в формулу (45) для импеданса однородного полупространства 
подставим волновое число по формуле (41): 

0
1 0 1 ,Z i ωμ μρ=       (VII.46) 

что позволяет определить удельное сопротивление, так как для 
большинства пород магнитная проницаемость μ близка к единице: 

0 2
1

1
0

( ) ;Zρ
ωμ

=        (VII.46) 

в неоднородной среде эта величина имеет смысл кажущегося сопро-
тивления, ρT.  

Для слоистых разрезов строятся отношения 
1 1

0
1 1

| |T

T

Z
Z

ρ μ
ρ μ

= ,     (VII.47) 

как функции 1hλ  или зависимость ρT от T , где T – период элек-
тромагнитных колебаний. 
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Нормальные поля электрического и магнитного диполей 

Как и прежде, нормальными полями здесь называются поля ин-
тересующих нас источников в однородном полупространстве. 

Электрический диполь – заземленный провод, питающийся гар-
моническим или импульсным током, который возбуждает в среде 
электромагнитное поле. Магнитный диполь – рамка (петля, катуш-
ка) с током, также гармоническим или импульсным, магнитное поле 
которого возбуждает в среде вторичное электромагнитное поле. 

 
Электрический диполь 

Этот диполь представляет собой систему равных по величине 
и обратных по знаку в каждый фиксированный момент времени за-
рядов на концах проводника длиной rAB и тока в этом проводнике. 
Как правило, длина проводника меньше размеров измерительной 
установки (rAB < r). Момент диполя (тока в диполе) – это вектор, на-
правленный по току I, p = I rAB.  

Ток гармонического диполя в однородном пространстве  

0( ) e .i tI t I ω−=  
Поле такого диполя является соленоидальным и может анализи-

роваться с использованием вектор-потенциала A 

.
44

0 tikrABkr e
r

rIe
r

pA ω

ππ
−−−

⋅
=

⋅
=

rrr
 ………(VII.48) 

Как и раньше, в формуле (48) k – волновое число, ω – частота. 
Составляющие напряженности электрического и магнитного полей 
– есть производные вектор-потенциала A по координатам (рис. 10).  

 
Рис. VII.10. Система координат и компоненты поля электрического диполя 
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Заменив комплексное волновое число суммой его действитель-
ной части (фазовой постоянной b) и мнимой части (коэффициента 
затухания поля a), k = ai +b, получим выражения для составляющих 
поля (в сферических координатах): 

;)1(
2

cos
3

0 bir
r eikr

r
p

i
iE ωα

πγωε
θ −−−

⋅+
= 0 ;Eϕ =  

;)1(
4

sin 22
3

0 birerkikr
r

p
i

iE ωα
θ πγωε

θ −−−−
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=  (VII.49) 
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pH ωα
ϕ π

θ −−−
⋅

=   .0== θHHr  

Здесь: tie
pp ω−=

||
0

r
; для ε + iγ /ω вводится обозначение є, эта величина 

называется комплексной диэлектрической проницаемостью; смысл 
виден из записи є = ε(1 + iγ / ωε ). Мнимая часть этой величины мала 
для высокочастотного поля и непроводящих сред. 

Из двух экспонент в формулах (49) одна, exp(–ar), определяет за-
тухание поля с расстоянием от источника r, а другая, exp(–iωt), про-
странственную периодичность (волновой процесс). Силовые линии 
электрического поля располагаются в меридиональных плоскостях, 
содержащих диполь, а магнитные силовые линии – это окружности 
в плоскостях, перпендикулярных оси диполя, поэтому в сфериче-
ских координатах имеется только одна компонента магнитного поля 
и только соответствующая электрическая равна нулю. 

Формулы (49) сложны даже для однородной среды; в случае рас-
положения источника на поверхности неоднородного полупро-
странства они неконструктивны. Приведены они лишь для поясне-
ния смысла упрощений, связанных с важными в методическом от-
ношении понятиями ближней и дальней зон. Это два крайних (асим-
птотических) случая, различающихся по величине |kr|, называемой 
параметром поля. 

1) В ближней зоне |kr| << 1 (что эквивалентно условию r << l) 
измеряемые составляющие поля в пределах установки (источник–
приемники) можно считать не различающимися по фазам волны 
в каждый момент времени. Следовательно, время оказывается не-
существенным. Это означает, что переменный диполь создает мгно-
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венные значения поля, аналогичные диполю с постоянным током, 
то есть описываемые более простыми формулами типа (17). 

Для ближней зоны можно пренебречь малыми членами разложе-
ния в ряд экспонент в выражениях (49), что дает: 

;
2

cos~
3r

pEr ⋅
=

π
θ

  ;
4

sin~
3r

pE
⋅

=
π

θ
θ   ,

4
sin~

2r
pH

⋅
=

π
θ

ϕ     (VII.50) 

где .~ tiep ω−=  Как видим, формулы (50) имеют такую же структуру, 
как и формулы (17). Это позволяет при решении обратных задач 
использовать результаты теории стационарного поля. 

Условие ближней зоны выполняется:  
– на малых расстояниях от источника и низких частотах гармо-

нического поля; 
– на больших временах становления поля, создаваемого источни-

ками импульсного типа; 
– при очень высоком удельном сопротивлении среды.  
Разные факторы позволяют находить в конкретных обстоятель-

ствах компромиссные решения: например, при исследовании низко-
омного разреза придется использовать низкие частоты и сократить 
базу установки. 

2) В дальней зоне |kr| >> 1 или r >> l, что позволяет пренебрегать 
кривизной фронта электромагнитной волны, считать его плоским. 
Это значит, что вместо сфероидальных волн диполя можно исполь-
зовать приближение плоских волн, составляющие поля которых вы-
ражаются более простыми формулами, чем (49): 
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  ;
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(VII.51) 
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π

θμωμ
ϕ  

Компонента Er вследствие геометрического расхождения 
(без учета поглощения) убывает обратно пропорционально квадрату 
расстояния до источника, тогда как Eθ и Hφ изменяются медленнее, 
как 1/r, что свойственно плоским волнам.  

Излучение диполя максимально в его экваториальной плоскости; 
пересечение ее с горизонтальной плоскостью определяет ось y, 
а минимум излучения соответствует оcи x. При таком выборе изме-
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ряются компоненты Ey и Hx, что дает, как в формуле (42), импеданс 

0y

x

E iZ
H k

ωμ μ
= = . Задача свелась к рассмотренной ранее задаче для 

плоских волн. 
Поле в промежуточной зоне, |kr| ≈ 1, из-за сложности формул (49) 

не поддается интерпретации и обычно не изучается. 
Для практических целей границы зон принимаются следующими: 

ближняя зона – |kr|< 0,7; дальняя зона – |kr |> 7. 
 
Магнитный диполь 

Рамка или кольцо с током, расположенные горизонтально, дают 
вертикальный магнитный диполь; их вертикальное положение с ори-
ентировкой в разных азимутах реализует горизонтальные магнитные 
диполи. Обычно поле исследуется на расстояниях r, намного пре-
вышающих размеры рамки, что обеспечивает дипольное приближе-
ние поля. Момент диполя M определяется: площадью рамки s, чис-
лом витков n и током I, направление вектора момента M определяет-
ся ориентировкой рамки и направлением циркуляции тока в ней. 
Дальше будем использовать модуль момента M и угол θ между по-
ложительной осью диполя и радиус-вектором точки измерения r. 
В однородной среде такой диполь (рис. 11) создает электромагнит-
ное поле, близкое к сферически-симметричному полю.  

 
 Рис. VII.11. Система координат и компоненты 

поля вертикального магнитного диполя 
 

Его компоненты выражаются формулами, аналогичными 
по структуре формулам для электрического диполя: 
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где M = nsI; n – число витков катушки; s – площадь витка; 
;0

tieII ω−=  другие обозначения стандартны. В случае магнитного 
диполя также вводятся приближения ближней и дальней зон, по тем 
же основаниям и с теми же ограничениями, как и для электрического 
диполя. Закономерности распределения компонент электрического 
и магнитного полей можно получить из сравнения формул (52) 
с формулами (50) для ближней зоны, |kr| << 1, и с формулами (51) 
для дальней зоны, |kr| >> 1, с очевидными заменами E на H (и обрат-
но). 

В ближней зоне распределение мгновенных значений поля H ана-
логично полю постоянного магнитного диполя, а значения E сдвину-
ты по фазе на π/2 относительно фазы тока в диполе. 

В дальней зоне, |kr| >> 1, как и в сслучае электрического диполя, 
учмиываются две компоненты – Ey и Hx; они дают импеданс Z.  

 
Диполи на поверхности полупространства 

Поверхность Земли оказывает значительное влияние на структу-
ру электромагнитных полей, создаваемых электрическими и маг-
нитными диполями. В дальнейшем будем считать, что диполи рас-
положены над поверхностью на высоте h в среде с параметрами γ0, 
ε0, μ0, которым соответствует волновое число ko. Параметры одно-
родного полупространства, соответственно, обозначим γ1, ε1, μ1, k1. 
Теперь удобнее использовать декартову систему координат. 

Поле электрического диполя на поверхности однородной среды 
можно получить по формуле (49) для вектор-потенциала A (при r → 
∞); оно имеет электрические и магнитные компоненты: 

 
          Ex = Ex0 ex

э; Ey = Ee0 ey
э; Ez = 0; 

      (VII.52) 
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 Hx = Hx0 hx
э; Hy = Hy0 hy

э; Hz = Hz0 hz
э,   

где составляющие с индексом 0 – это их предельные выражения при 
условии ω = 0 (поле постоянного диполя): 
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  (VII.53) 

Здесь ex
э, hx

э, hy
э, hz

э – электрические и магнитные числа электриче-
ского диполя – функции волнового числа k и расстояния r от точки 
измерения до центра диполя. В ближней зоне, |kr| < 0,7, их значения 
приближаются к единице с уменьшением частоты или расстояния; 
в дальней зоне, |kr| > 7, значения hi

э монотонно убывают с ростом 
определяющего параметра |kr|, а значения еx

э приближаются к 1/2. 
Для магнитного диполя получаются составляющие электрическо-

го и магнитного полей примерно в такой же форме через электриче-
ские и магнитные числа магнитного диполя ej

м и hj
м и составляющие 

поля постоянного магнитного диполя: 
0 0 0

2 2; cos ; sin .
4 4 4z x y
M i M i MH E E

r r r
ωμ ωμϕ ϕ

π π π
= = =    (VII.54) 

Здесь M0 – амплитуда магнитного момента диполя. Электрические 
и магнитные числа зависят от параметра |kr|. Электрические числа 
в ближней зоне почти постоянны, тогда как в дальней зоне они лога-
рифмически линейно изменяются с |kr|. Магнитные числа в этих зо-
нах также изменяются не очень сильно. Гораздо сложнее изменяют-
ся эти числа в промежуточной зоне. 

 
Нестационарные диполи 

Для нестационарного электромагнитного поля, генерируемого 
диполем путем, например, мгновенного включения или переключе-
ния полярности тока, питающего диполь, нормальные электрическое 
и магнитное поля вычисляются с применением аппарата преобразо-
ваний Фурье. Трансформация сигнала из временной в частотную об-
ласть позволяет представить реальное изменение полей совокупно-
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стью гармонических (монохроматических) полей. Такая возмож-
ность обеспечивается линейностью системы источник – геоэлектри-
ческий разрез во всех методах и приложениях электроразведки. 
Это значит, что среда не изменяет частоту поля, разные частоты 
имеют только различное затухание и, соответственно, разные разме-
ры области распространения. Такое представление позволяет ис-
пользовать для нестационарных полей решения, полученные для мо-
нохроматического поля, а затем с помощью обратного преобразова-
ния Фурье восстанавливать интересующие нас закономерности рас-
пределения свойств в изучаемом разрезе. 

В качестве примера рассмотрим поле нестационарного верти-
кального магнитного диполя. При включении (или выключении) 
тока в диполе в момент времени to в среде индуцируется электро-
магнитное поле, изменяющееся во времени и пространстве. Напри-
мер, для низких частот, когда k2 = iωμ0μγ, тангенциальная состав-
ляющая электрического поля равна 
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Безразмерный параметр u по смыслу близок к |kr| гармонических 
полей; а параметр становления τ, имеющий размерность длины 

,2 0μρπτ t=    (VII.57) 
подобен длине волны в формуле (42); время t отсчитывается от t0. 

По величине u выделяется:  
а) ближняя зона, u < 1, соответствует большому времени t реги-

страции поля от начала становления или высокому сопротивлению 
среды, большим значениям параметра становления t, r << t; в этой 
зоне поле сильнее зависит от сопротивления среды, чем в случае 
гармонических полей, хотя выражается относительно просто; 

б) дальняя зона, u >> 1, что соответствует ранней фазе становле-
ния поля, на малых временах (t –tо), где выражения для компонент 
поля такие же, как для гармонических полей в волновой зоне, 
см. формулы (51). Аналогия объясняется закономерностями процес-
са становления поля при малых значениях параметра τ. 
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В момент tо поле изменяется скачком, а затем медленно изменя-
ется за счет индукции в среде. Наибольшее влияние оказывает бли-
жайшая к источнику область разреза: глубина проникновения вих-
ревых токов (по смыслу близкая к толщине скин-слоя) составляет: 

0( )δ ω ωμ μγ= или 0( ) 2 .t
t

μ μγδ π=   (VII.58) 

Из сравнения соотношений (58) и (42) получаем δ(ω) = 1,4 δ. 
Связи между характеристиками электромагнитного поля на по-

верхности слоистой среды и параметрами разреза для гармониче-
ских и нестационарных полей дипольных источников устанавлива-
ются путем синтеза: 

а) нормальных полей гармонических и нестационарных диполей; 
б) моделей поля постоянных диполей в слоистой среде; 
в) моделей плоских волн в горизонтально-слоистой среде; все эти 

вопросы мы рассматривали. 
Решение получают, последовательно вычисляя импеданс на каж-

дой границе по величине входного импеданса Z, связанного с пара-
метрами верхнего слоя.  

 
Интерпретация данных электроразведки 

Вертикальные электрические зондирования 

Теоретические кривые ВЭЗ 

Построение теоретических кривых кажущихся сопротивлений ρк 
в зависимости от разноса питающей линии (AB/2) как зондирующе-
го фактора в методах сопротивлений основано на результатах рас-
четов электрического поля точечного источника в горизонтально-
слоистой среде. Решение прямой задачи ВЭЗ существует, единст-
венно и устойчиво по отношению к вариациям входных данных (па-
раметров горизонтально-слоистой среды) для разрезов с произволь-
ным числом слоев и произвольным распределением удельных со-
противлений. Разработаны алгоритмы и программы для расчета 
кривых ВЭЗ на ЭВМ. 

Типы разрезов и соответствующих им кривых ВЭЗ определяются 
числом слоев и чередованием слоев с пониженными и повышенны-
ми значениями удельных сопротивлений. На рис. 12 приведены ти-
повые дву-, трех- и четырехслойные кривые ρк(AB/2). Преобразова-
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ние трехслойных кривых в четырехслойные сводится к объедине-
нию двух трехслойных кривых со сдвигом на один слой; такой спо-
соб можно использовать и для построения кривых ВЭЗ в средах 
с большим числом слоев. 

 

 
 

Рис. VII.12. Типовые кривые ВЭЗ: 
а) двуслойные; б) трехслойные; в) четырехслойные 

 
Как видно на примере кривых HK и KH, максимальное число ло-

кальных экстремумов кривых ВЭЗ m = n – 2, где n – число слоев. 
Амплитуда экстремумов на кривых ВЭЗ зависит от мощности 
и удельного сопротивления соответствующих им слоев. Эта зависи-
мость различна для слоев с повышенным и пониженным удельными 
сопротивлениями. Когда удельное сопротивление меняется в одну 
сторону, экстремумы вообще отсутствуют (кривые типов AA, QQ). 

В начале кривой, независимо от количества слоев, значения ρк 
асимптотически приближаются к прямой ρк = ρ1 (удельное сопро-
тивление верхнего слоя), lim ρк = ρ1. Но условие lim ρк = ρ2 верно 
только для двухслойных кривых: ρ2 – сопротивление второго слоя. 

Кривые ρк(AB/2) строятся на билогарифмических бланках, по-
этому от значения удельного сопротивления верхнего слоя зависит 
только положение кривой по оси ординат, но не ее форма. Форма 
не зависит и от мощности верхнего слоя. Значение h1 определяет 
положение кривой по оси абсцисс. 

Ранее были введены понятия эквивалентности слоистых разрезов 
по суммарной продольной проводимости S и поперечному сопро-
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тивлению T слоистых толщ. По ним можно определить эквивалент-
ные характеристики слоя, заменяющего слоистую толщу, 

( ) ; ( ) ( ) .
( )экв экв

T z h T z S z
S z

ρ = =  (VII.60) 

0 0

( ) ; ( ) ( ) .
( )

z zdzS z T z z dz
z

ρ
ρ

= =∫ ∫  

Для одного пласта мощностью h с удельным сопротивлением ρ 
продольная проводимость равна S = h / ρ, а поперечное сопротивле-
ние T = h ρ. Прологарифмируем эти выражения. Получим, что на 
бланках ВЭЗ (в координатах h, ρ) они имеют вид прямых с угловы-
ми коэффициентами + 1 и – 1, т.е. с углами 45о и 135о к оси AB/2, 
соответственно, для линий S и T. Это геометрические места точек, 
характеризующих пласты с S = const и T = const (рис. 13). 

 
Рис. VII.13. Особые точки и 
характерные линии в интер-
претации кривых ВЭЗ  

 
На этом графике показа-

ны особые точки:  
A – ее координаты дают 

мощность и удельное со-
противление пласта с кон-
кретными значениями S и T; 
она полезна при замене од-

нородным изотропным слоем слоистого анизотропного разреза, по-
этому ее называют точкой анизотропии;  

H – точка Гуммеля, она лежит на пересечении линии S с верти-
кальной прямой m = ∑hi; для трехслойного разреза ее координаты: 
h1+h2; (h1+h2) / (S1+S2) – это параметры слоя, эквивалентно заме-
няющего верхние два слоя.  

Есть и другие точки: Q – смещенная точка Гуммеля и K – сме-
щенная точка анизотропии, C – пересечение линии T с прямой m; 
они тоже используются для эквивалентных замен при интерпрета-
ции или при графическом построении теоретических кривых ВЭЗ. 
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Количественная интерпретации кривых ВЭЗ осуществляется ли-
бо с использованием альбомов палеток – специальным образом по-
добранных теоретических кривых ВЭЗ или вычисления их на ЭВМ 
с подбором такой кривой, которая наилучшим образом соответству-
ет результатам полевых измерений, кривой ρк(AB/2). 

В случае непроводящего основания слоистого разреза, ρj = ∞, где 
j – номер нижнего слоя, асимптота части кривой на больших разно-
сах AB/2, линия S, имеет наклон 45° к оси абсцисс, отсекая на ней 
величину, равную эквивалентной мощности слоистого разреза 
над непроводящим основанием. В случае двухслойного разреза 
она равна толщине верхнего слоя. 

В многослойных геоэлектрических разрезах теоретические кри-
вые ВЭЗ могут мало отличаться одна от другой, если разрез удовле-
творяет условиям эквивалентности. Поясним это на примере трех-
слойных кривых. Если третий слой – основание разреза имеет высо-
кое сопротивление (кривые типов A и H), то средний слой, в кото-
ром токовые линии почти горизонтальны, может представлять не-
сколько слоев, лишь бы суммарная продольная проводимость S сов-
падала с проводимостью второго слоя. В случае проводящего осно-
вания (кривые типов K, Q) ток во втором слое течет субвертикально, 
поэтому справедливы условия T-эквивалентности: второй слой 
представляет пачку слоев, суммарное поперечное сопротивление 
которых равно сопротивлению этого слоя. Условия эквивалентности 
выполняются, как правило, для тонкослоистых толщ; в мощных 
пластах линии тока почти всегда имеют разную ориентировку. 

 
Полевые материалы ВЭЗ 

Вертикальные электрические зондирования слоистых толщ вы-
полняются, как отмечалось выше, симметричными установками 
AMNB, разнос AB которых изменяется (фактор зондирования) с це-
лью изучения разреза на пропорциональную ему глубину. По мере 
увеличения AB (с переменным шагом) изменяется и разнос прием-
ных электродов MN, чтобы отношение MN / AB оставалось в опти-
мальном диапазоне (от 1/3 до 1/10). При смене MN измерения вы-
полняются на двух последовательных разносах AB, чтобы кривые ρк 
перекрывались (рис. 14). 
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Признаком доброкачественных измерений является параллель-
ность перекрывающихся отрезков кривых ρк(AB/2) и небольшая ве-
личина смещения между ними. Это смещение вызвано увеличением 
ΔV и уменьшением геометрического коэффициента установки К 
с увеличением разноса MN. При подборе параметров разреза в про-
цессе интерпретации данных ВЭЗ это смещение исключается, 
так как на теоретических кривых его нет. 

 
Рис. VII.14. Пример практиче-
ской кривой ВЭЗ 

 
Кривые ρк(AB/2) строятся 

на т. н. билогарифмических 
бланках. Логарифмический 
масштаб аргумента и функ-
ции дает близкие величины 
погрешностей кривых ρк 
на разных разносах AB/2. 

Кривые кажущихся сопротивлений ρк(r), полученные с диполь-
ными установками, строятся (также на билогарифмических бланках) 
в зависимости от расстояния r между центрами питающего (AB) 
и приемного (MN) диполей, которое эквивалентно AB/2 у кривых 
ВЭЗ. Кривые ДЗ, как правило, на одном бланке совмещают две 
(иногда больше) точки зондирования с разным положением прием-
ного диполя по отношению к питающему. В этом состоит одно 
из преимуществ ДЗ по сравнению с ВЭЗ. Результат относится к се-
редине базы зондирования r, и по-разному ориентированные зонди-
рования дают информацию о наклонах границ раздела. Методом 
ВЭЗ получить такие данные сложнее. Поскольку при выполнении 
ДЗ перемещаются короткие диполи, а не длинная линия AB, как 
в ВЭЗ, дипольные зондирования возможны с большими базами там, 
где по условиям местности трудно создать разносы ВЭЗ необходи-
мой длины. 

 
Качественная интерпретация 

Задачи качественной интерпретации данных электрических зон-
дирований заключаются в районировании изучаемой территории 
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по типам геоэлектрического разреза, обосновании выбора моделей 
для количественной интерпретации (определения параметров гео-
электрического разреза по каждому зондированию), оценке надеж-
ности результатов количественной интерпретации и их геологиче-
ском истолковании. По характеру задач качественная интерпретация 
объединяет начальный этап интерпретационного процесса с его за-
вершающей стадией, определяя тем самым подчиненную роль ко-
личественной интерпретации как технологической процедуры оце-
нивания параметров среды. 

В интерпретации данных зондирований часто используют поня-
тие опорного геоэлектрического горизонта. Опорным признают 
слой разреза, достаточно мощный, отличающийся по удельному со-
противлению, чтобы выделяться на кривых ВЭЗ, имеющий широкое 
распространение на изучаемой территории. Такими горизонтами 
бывают фациально-выдержанные слои глин, массивных известня-
ков, обычно опорным горизонтом является поверхность кристалли-
ческого фундамента. 

Качественная интерпретация выполняется методами сопоставле-
ния геоэлектрических разрезов на площади исследований между 
собой и с геологическими данными, включая результаты интерпре-
тации других геофизических материалов, особенно сейсмических. 
Составляются карты: 

а) распределения типов кривых ВЭЗ; 
б) суммарной продольной проводимости или поперечного сопро-

тивления средней части разреза; 
в) удельного сопротивления покрывающего слоя; 
г) структуры опорного геоэлектрического горизонта. 
 
Количественная интерпретация 

Целью количественной интерпретации является оценка значений 
параметров модели горизонтально-слоистого разреза. Количествен-
ные характеристики имеют смысл, если они определяются одно-
значно (или известны размеры области эквивалентности по каждому 
параметру) и если возможны оценки погрешностей их определения. 

Обратная задача электроразведки ВЭЗ в общем случае некор-
ректна: единственность ее обеспечивается при соблюдении доволь-
но жестких условий, определенных теоремой А.Н. Тихонова, устой-
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чивость же определяемых параметров по отношению к малым ва-
риациям входных данных (значений ρк) сильно зависит от характера 
разреза: характеристики тонких слоев определяются неустойчиво, 
в связи с чем их заменяют эквивалентными (по S или T) толстыми 
слоями. По теореме А.Н. Тихонова, параметры разреза ρ(z) опреде-
ляются однозначно, если кривая ρк(AB/2) ВЭЗ или кривая ρк(r) ДЗ 
заданы непрерывно в интервале разносов от 0 до ∞. Реально этого 
не бывает: схема измерения дискретна, максимальный разнос огра-
ничен (условиями местности, мощностью источников тока, эконо-
мическими соображениями). По этой причине решение всегда неод-
нозначно, но при условии небольшого числа слоев в разрезе с хоро-
шей дифференциацией по электропроводности параметры модели 
определяются вполне надежно. Если же априорной информации 
о разрезе недостаточно, решение определяется условиями эквива-
лентности: восстанавливаются параметры минимального числа сло-
ев, из которых все промежуточные между основанием и покрываю-
щим слоем могут быть заменены слоистыми толщами по условиям 
S- или T-эквивалентности. Это минимальное число слоев определя-
ется количеством (m) экстремумов (на кривых типа K, H) или пло-
щадок (кривые типа A, Q). Число слоев n, параметры которых могут 
быть определены, варьирует в зависимости от качества априорной 
информации в интервале: 

(m + 2) < n < (k – 1),             (VII.61) 

где k – число точек на кривой зондирования. 
Количественная интерпретация кривых ВЭЗ и ДЗ выполняется 

путем подбора теоретических кривых с присвоением параметрам 
разреза значений, теоретическая кривая для которых лучше совпа-
дает с практической кривой ρк. Этот подбор проводится с использо-
ванием наборов теоретических кривых (палеток) или с прямым вы-
числением теоретических кривых на ЭВМ. Есть много конструкций 
палеток, они различаются удобством применения при интерпрета-
ции, производительностью работы интерпретатора, дискретизацией 
значений параметров, предпочтительными типами геоэлектриче-
ских разрезов. 

Точность оценок параметров разреза не всегда удается опреде-
лить. Она зависит от модели среды и диапазона эквивалентных ре-
шений. Во всех случаях погрешность оценки значений параметров 
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не меньше относительной ошибки измерения ρк: ερк / ρк. Эта вели-
чина составляет обычно 5 %. Опыт показывает, что в благоприят-
ных условиях (малое число слоев, значительная их дифференциация 
по удельным сопротивлениям) погрешность оценки глубины зале-
гания геоэлектрических границ может не превышать 10 %, а значе-
ния удельных сопротивлений определяются с точностью такого же 
порядка или немного хуже. 

 
Электрическое профилирование 

Профилирование методами сопротивлений решает задачи иссле-
дования геологических объектов, модели которых относятся к од-
ному из трех типов (см. рис. 2): 

1) вертикально-слоистая среда; 
2) включения простой формы в однородной или в горизонтально-

слоистой среде; 
3) рельеф поверхности опорного геоэлектрического горизонта. 

Эти модели позволяют (по крайней мере, в принципе), получить по 
данным профилирования некоторые количественные оценки пара-
метров разреза. Есть много других геологических ситуаций, в кото-
рых электроразведка методами профилирования применяется в рас-
чете на качественную интерпретацию данных наблюдений, так как 
решение обратных задач не проходит или неоднозначно. 
Модель вертикально-слоистой среды, казалось бы, не подходя-

щая к геологическим структурам, в действительности находит ши-
рокое применение по той причине, что профилирование всегда вы-
полняется с фиксированными разносами (AB и MN в симметричных 
установках; расстояние r между центрами линий AB и MN в диполь-
ных установках), значит, в довольно узком интервале глубин разре-
за. Основой теоретических кривых для этих моделей является рас-
пределение кажущегося сопротивления вблизи вертикального кон-
такта двух сред с разными удельными сопротивлениями, см. форму-
лы (34–36). Кривые ρк(x) над вертикальным контактом, полученные 
разными установками, несколько различаются, но все они позволя-
ют однозначно определить положение контакта на профиле и значе-
ния удельных сопротивлений по обе стороны от него (см. рис. 10). 

Единичный маломощный вертикальный пласт можно уверенно 
выделить, а в благоприятных условиях и определить его сопротив-
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ление по кривым ρк(x) разных установок. Характерно понижение 
кажущихся сопротивлений вблизи пласта с высоким сопротивлени-
ем и, наоборот, их повышение вблизи проводящего пласта, что объ-
ясняется экранирующим влиянием пласта. 

На рис. 15 приведены кривые ρк(x) для симметричной установки 
AMNB над серией вертикальных контактов с разными расстояниями 
между ними. Как видим, по мере уменьшения расстояния значения 
ρк над серединами пластов все больше отличаются от истинных 
удельных сопротивлений, менее надежным становится и определе-
ние границ пластов.  
 

 
Рис. VII.15. Кривые ρк(x) над серией вертикальных 
пластов разной толщины (установка A’AMNBB’) 

 
Кривые электропрофилирования, в отличие от ВЭЗ, не удается 

эффективно использовать в качестве палеток для количественной 
интерпретации.  

При малом числе субвертикальных пластов, мощности которых 
больше размеров установки, оценки параметров можно сделать, ис-
пользуя характерные точки кривых ρк(x), а в более сложных случаях 
выполняется только качественная интерпретация с оценкой вероят-
ного положения границ пластов. 
Включениями простой формы в однородной среде или имеющей 

горизонтальные разделы могут быть рассмотренные выше верти-



Электроразведка 

 237

кальные пласты, не выходящие на поверхность, или трехмерные 
изометричные тела, простейшим из которых является шар (рис. 16); 
по другим моделям теоретических кривых не имеется, а решение 
обратных задач невозможно ввиду неоднозначности. 

Для тел типа вертикальных пластов и шаров такие решения име-
ют оценочный характер из-за сильного искажающего влияния зем-
ной поверхности (если тела залегают неглубоко) и других неодно-
родностей среды, которые не удается учесть. Оценки параметров 
тел по данным профилирования выполняются по характерным точ-
кам кривых. Например, кажущееся сопротивление ρк шара в одно-
родном поле зависит от параметров модели – удельного сопротив-
ления среды и шара, его положения и радиуса следующим образом: 

2 2
3 5/ 20

1 1 2 2
0

( 2 ){1 2 [ ] } ,
( )к
z xk R
z x

ρ ρ −
= +

+
 (VII.62) 

где k1 = |ρ2 – ρ1| / (ρ2 + ρ1) – коэффициент отражения поля сфериче-
ской поверхностью, ρ1 и ρ2 – удельные сопротивления среды и шара, 
R – радиус, z0 – глубина залегания центра шара (рис. 16). 

 
 

Рис. VII.16. Кривая ρк(x) над прово-
дящим шаром в однородной среде 

 
По формуле (62) можно опре-

делить абсциссы экстремумов 
кривой ρк и сами экстремальные 
значения: 
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Все параметры определены, если известно ρ1, а оно равно асим-
птотическому значению ρк при больших значениях |x|. 
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Рельеф опорного горизонта по данным электропрофилирования 
в полном виде не определяется. Но можно выявить положение 
на профиле неоднородности этой границы.  

Вид структуры определяется, если (рис. 17):  
а) известно соотношение сопротивлений надопорной части раз-

реза r1 и опорного горизонта r2 в виде: r1 / r2 > 1 или r1 / r2 < 1; 
б) используется измерительная установка с различными разноса-

ми AB и A1B1, что позволяет выявить на разной глубине распределе-
ние кажущихся сопротивлений для структур разных знаков. 

 

 
 

Рис. VII.17. Принцип ЭП при изучении резкого рельефа 
границы опорного горизонта 

 
Имеются решения прямых задач электропрофилирования еще 

для нескольких моделей: для клина (наклонного контакта между 
слоями); для двух вертикальных контактов между однородными 
изотропными средами; для однородной изотропной среды с вклю-
чением правильной формы (шар, эллипсоид вращения, цилиндр 
и другие); для двумерных моделей – ступени, горста, грабена.  

 
Электромагнитные зондирования 

Глубинные магнитотеллурические зондирования 

Методы электроразведки, использующие вариации геомагнитно-
го поля в качестве источников низкочастотных электромагнитных 
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полей, реализуются в виде зондирований. Они называются магнито-
вариационными (МВЗ), если измеряются магнитные компоненты 
поля (Hx, Hy и Hz), и магнитотеллурическими (МТЗ) при использо-
вании электрических и магнитных компонент (Ex, Ey, Hx, Hy, иногда 
Hz). Реализуемые в вариантах профилирования (МВП и МТП), 
эти методы представляют системы одновременных зондирований по 
профилям без других методических особенностей. 
Магнитотеллурическое поле есть совокупность вариаций внеш-

него геомагнитного поля, вызванных ими теллурических токов 
и вторичного электромагнитного поля в Земле. Оно описывается 
довольно широким спектром колебаний преимущественно низких 
частот от 10–5 до единиц герц. Поэтому оно:  

а) распространяется на большие глубины в Землю;  
б) позволяет реализовать зондирования за счет различной глуби-

ны проникновения (скин-слоя) для разных частот.  
В зависимости от геологических задач (максимальной глубины 

исследуемого разреза) магнитотеллурические зондирования исполь-
зуют разные типы магнитных вариаций. 

Для исследований глубинного строения земной коры и верхней 
мантии источниками являются солнечно-суточные (Sq – спокойные, 
Sd – возмущенные) вариации внешнего геомагнитного поля с харак-
терными временами 5–8 часов, бухтообразные DP-вариации с вре-
менами 2–3 часа и магнитные бури, "внезапные начала" которых 
(SC-вариации) развиваются в течение 1–6 часов, а сами магнитные 
бури, обусловленные экваториальными кольцевыми токами, про-
должаются 1–5 суток. Амплитуда вариаций поля, связанных с маг-
нитными бурями, достигает сотен нанотесл. 

Солнечно-суточные вариации (Sq) возникают под влиянием 
"солнечного ветра" – потока заряженных частиц от Солнца, которые 
сжимают магнитосферу Земли и изменяют магнитное поле в днев-
ное время; вариации синхронизированы по местному времени; 
их амплитуды достигают 40–80 нТл. 

Бухтообразные вариации порождены полярными струйными 
электрическими токами, которые вызываются заряженными части-
цами, проникающими в магнитосферу через полярные каспы ("во-
ронки", образованные магнитными силовыми линиями); эти вариа-
ции одновременны по всей Земле, их амплитуда (20–50 нТл) меня-
ется с широтой. 
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Для разведочных целей источниками магнитотеллурического по-
ля могут служить короткопериодные колебания магнитного поля 
с периодами от единиц до сотен секунд. Эти колебания бывают ус-
тойчивыми (Pc) и нерегулярными (Pi): первые имеют почти сину-
соидальный вид практически без изменений амплитуды и частоты 
за время их существования (несколько часов); вторые представляют 
собой короткие серии (цуги) колебаний длительностью 5–20 мин 
с частотами от 10–2 до 10–1 Гц. Интенсивность КПК зависит от вре-
мени года, широты места и от солнечной активности. 

В средних широтах напряженность магнитотеллурического поля 
составляет 0,1–10 мВ/км по электрическим и 0,1–10 нТл по магнит-
ным компонентам. Эти вариации магнитного поля индуцируют 
в Земле электромагнитные поля, их электрические и магнитные век-
торы (E и H) изменяются в пространстве в зависимости от распре-
деления электропроводности в Земле. 

Кривые, описываемые концами векторов E и H за время записи, 
называются электрическим и магнитным годографами. (Иногда 
магнитным годографом называют плоскую кривую H без верти-
кальной составляющей поля Hz.) Форма годографов указывает 
на тип поляризации магнитотеллурического поля: квазилинейную, 
нелинейную (рис. 18). По типу поляризации выбирают подходящие 
теллурические параметры для определения характеристик разреза, 
а также способы их оценки по полевым записям компонент полей. 

 
 
Рис. VII.18. Примеры записи компонент и годографы 

магнитотеллурического поля: 
а) квазилинейная поляризация; б) нелинейная поляризация 
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По кривым вариаций компонент электрического и магнитного 
полей определяются амплитуды, фазы, частоты колебаний. Эти дан-
ные служат для оценки входных импедансов Z(ω). 

В общем случае неоднородной среды между компонентами элек-
тромагнитного поля существуют соотношения 

 
; ,x xx x xy y y yx x yy yE Z H Z H E Z H Z H= + = +  (VII.64) 

где Zxy и Zyx – основные импедансы, а Zxx и Zyy называются дополни-
тельными импедансами горизонтально-неоднородной среды. Все 
они зависят от выбора системы координат. Обычно одна из осей 
ориентируется по простиранию (x), другая вкрест простирания 
структур (y). 

Инварианом, не зависящим от выбора осей, является эффектив-
ный импеданс 

.эф xx yy xy yxZ Z Z Z Z= −            (VII.65) 

В условиях горизонтально-слоистого разреза 

0 ; 0 ; 0 ; 0 .y yx x
xx yy xy yx

x y y x

E EE EZ Z Z Z
H H H H

= = = = = ≠ = ≠  

Магнитотеллурические зондирования в горизонтально-слоистых 
средах основаны на модели Тихонова–Каньяра: поле предполагается 
плоским с нормальным падением на поверхность Земли. В этой мо-
дели величина Zxy = Zyx = Z называется входным импедансом гори-
зонтально-слоистого разреза. Z зависит от параметров разреза. По-
скольку 1μ ≈ ,  

0

1

.NZ R
k
ωμ

=    (VII.66) 

Здесь k1 – волновое число верхнего слоя; 1 0 1 ,k iωμ γ=  где γ1 – 
проводимость верхнего слоя; RN – приведенный импеданс слоистого 
разреза. Его можно рассчитать для модели с произвольным распре-
делением электропроводности. 

Обратная задача МТЗ заключается в восстановлении одномерно-
го распределения электропроводности γ(z) по Z(ω). Частотные ха-
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рактеристики Z(ω) требуется преобразовать в кривые кажущегося 
сопротивления ρT: 

2
2

0

0,127 ,T
Z T Zρ
ωμ

= =    (VII.67) 

где T – период регистрируемых вариаций, с. Кривые зависимости ρT 
от T  (амплитудные кривые) строят на билогарифмических блан-
ках. Кроме них строят кривые зависимости от T  фаз вариаций: 

.
x y y xT E H E Hϕ ϕ ϕ ϕ ϕ π= − = − +   (VII.68) 

Полевые кривые МТЗ для определения параметров разреза срав-
нивают с теоретическими кривыми (рис. 19). 

 

 
 

Рис. VII.19. Примеры теоретических кривых МТЗ 
 
Обратная задача МТЗ в такой постановке решается однозначно, 

если исходные данные заданы непрерывно для всех частот в диапа-
зоне [0 ≤ ω ≤, ∞]. 

Кажущееся сопротивление ρT имеет смысл реального удельного 
сопротивления в модели однородной Земли. Для горизонтально-
слоистой среды оно равно средневзвешенному сопротивлению сло-
ев, если веса пропорциональны квадрату амплитуд вариаций маг-
нитного поля. 
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Теоретические кривые МТЗ строятся как зависимости ρT / ρ1 
от λ / h1; λ – длина волны, ρ1 и h1 – удельное сопротивление и тол-
щина верхнего слоя (см. рис. 19). 

Длина волны выражается следующим образом: 

7

0

22 10 ,Tρλ π ρ
ωμ

= =    (VII.69) 

где ρ – сопротивление, Ом.м, T – период, с.  
В процедуре интерпретации важны асимптотические соотноше-

ния, описывающие входной импеданс или кажущееся сопротивле-
ние на самых низких частотах в разрезах с изолирующим и прово-
дящим основанием. 

Если проводимость основания мала, γN → 0, и ω → 0, то 
 

Z→1/S,         (VII.70) 

где S – суммарная продольная проводимость слоистого разреза, за-
легающего выше непроводящего основания. 

Если же проводимость основания велика, то: 
0 ,NZ Hωμ→ −               (VII.71) 

где HN – глубина залегания основания.  
Как видим, в случае изолирующего основания импеданс опреде-

ляется сопротивлением разреза, а в присутствии проводящего осно-
вания он зависит не от свойств разреза, а от его мощности. 

Примеры кривых МТЗ с их асимптотами приведены на рис. 20. 
 

 
Рис. VII.20. Асимптоты кривых МТЗ 
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Для любого разреза можно указать частотные интервалы, в кото-
рых импеданс близок к условиям, когда справедливы тенденции (70) 
или (71). Например, для трехслойного разреза при h2 >> h1 имеем: 

– интервал S, в границах h2/h1 ≥ ωμ0Sh1 >> 1 импеданс Z →1/S; 
– интервал H, при ωμ0Sh1 << 1 импеданс Z → ωμ0HN. 
В этой модели H = h1 + h2; S = γ1h1 (рис. 20).  
По результатам интерпретации кривых МТЗ параметры разреза – 

глубины границ, удельные сопротивления слоев определяются 
с погрешностью около 10 %. Здесь, как и для электрических зонди-
рований, действует принцип эквивалентности слоистых разрезов 
(по суммарной продольной проводимости S). Но зона его действия 
намного меньше, поэтому результаты МТЗ, по крайней мере приме-
нительно к разрезам с малым числом слоев, не в такой степени не-
однозначны, как результаты ВЭЗ. 

 
Частотные зондирования 

Электромагнитные зондирования с искусственными, контроли-
руемыми источниками позволяют выбрать тип, частоту и способ 
введения поля в изучаемую среду соответственно поставленной 
геологической задаче. Принцип зондирования, как и в случае МТЗ, 
основан на скин-эффекте: варьируя частоту генерируемого электро-
магнитного поля, мы меняем глубину его проникновения в среду. 
Поле излучается электрическими или магнитными диполями; мо-
дель среды – горизонтально-слоистая. В связи с этим основу теории 
частотных зондирований составляют модели гармонических полей 
электрического и магнитного диполей в горизонтально-слоистой 
среде. Нормальными электромагнитными полями в таких задачах 
служат поля этих диполей, расположенных на поверхности одно-
родного полупространства. 

Частотное зондирование используется для картирования поверх-
ности фундамента платформенных областей, для расчленения оса-
дочных толщ при поисках нефтегазовых залежей и в инженерно-
геологических целях. Оно реализуется с использованием приближе-
ния дальней зоны электрического или магнитного диполей, 
где электромагнитные волны мало отличаются от плоских (разно-
видности частотных зондирований в ближней зоне источника при-
меняются редко). Критерием зоны является отношение разноса r 
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к длине волны λ или величина |kr|, где k – волновое число. В ближ-
ней зоне |kr| << 1, в дальней зоне |kr| >> 1. 

По типу питающих диполей различаются следующие варианты 
частотных зондирований (ЧЗ): 

а) электрический диполь с гальваническим возбуждением поля; 
метод частотного электрического зондирования (ЧЭЗ); 

б) магнитный диполь с индукционным возбуждением (ЧМЗ).  
В обоих случаях измеряемым параметром разреза является кажу-

щееся сопротивление: 

,к ЧЗ
UK
I

ρ Δ
=    (VII.72) 

где KЧЗ – геометрический коэффициент дипольной установки, опре-
деляемый разносами AB и MN в случае ЧЭЗ, размерами питающей 
и приемной петель, So и S, в случае ЧМЗ, а также расстояниями r 
между приемной системой и питающей; ∆U – амплитуда разности 
потенциалов в приемной линии MN (ЧЭЗ) или амплитуда ЭДС ин-
дукции в приемной петле S; I – амплитуда гармонических колебаний 
тока в питающих диполях (MN или S). Кроме однородных систем, 
используются комбинированные установки: AB – S и So – MN.  

Расстояние r между приемником и источником поля в методе ЧЗ 
не меняется. 

Результаты измерений в виде (72) представляются в виде кривых 
ЧЗ – кажущихся сопротивлений в функции параметра глубинности 

T , поскольку глубина скин-слоя пропорциональна этой величине. 
Это аналогично МТЗ, только диапазон частот и их дискретизация 
задается параметрами аппаратуры, а не внешними вариациями есте-
ственного геомагнитного поля, как в МТЗ. 

Теоретические кривые ЧЗ (в дальней зоне источника) принципи-
ально не отличаются от кривых МТЗ; и это справедливо для любых 
типов измерительных установок. Аналогичны и методы определе-
ния параметров горизонтально-слоистого разреза по данным ЧЗ. 

 
Зондирования становлением поля 

Явление становления электромагнитного поля в среде при вклю-
чении, выключении или изменении знака постоянного тока в пи-
тающем диполе эффективно используется в электроразведке в связи 
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с зависимостью параметра становления τ, своего рода "длины вол-
ны", от сопротивления среды ρ и времени t, прошедшего с момента 
скачка питающего тока. 

В ранней фазе становления (t мало) составляющие напряженно-
сти электромагнитного поля резко (как r–3 или r–5, в зависимости от 
компоненты поля и типа источника – электрический или магнитный 
диполи) уменьшаются с расстоянием от источника, аналогично вы-
сокочастотным гармоническим полям. Глубина скин-слоя мала, по-
ле соответствует приближению дальней (волновой) зоны. Эта фаза 
становления поля используется в профилировании на малой глубине 
(в МПП – методе переходных процессов в рудной геофизике). 

Для целей зондирования используется поздняя фаза становления 
поля, при больших значениях t и параметра становления τ и, напро-
тив, малых значениях параметра u (см. формулу (56)). Это ближняя 
зона источника нестационарного поля, что отражается в названии 
метода – зондирования становлением поля в ближней зоне (ЗСБ). 
В процессе зондирования изменяется отношение параметра станов-
ления поля к максимальной глубине исследований (τ / H); из форму-
лы (55) следует, что в ближней зоне можно регистрировать поле 
на расстоянии r << H, что очень удобно методически (в приближе-
нии дальней зоны необходимо, чтобы r >> H). 

Неустановившееся поле в ближней зоне прямо связано с прово-
димостью среды, что составляет преимущество метода ЗСБ перед 
ЧЗ, в котором всегда велико влияние первичного поля, не несущего 
информации о разрезе. Плохо проводящие пласты не являются эк-
ранами для вихревых токов, что позволяет применять метод ЗСБ 
в условиях, неподходящих для других методов зондирования. 

Как правило, питающее поле в методе ЗСБ создается с помощью 
петли (вертикальный магнитный диполь). Кажущееся сопротивле-
ние в этом случае определяется формулами: 

0 23

1

( / )t E Eϕ ϕ
ρ
ρ

=  или  3 2
0
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,)
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/(
dtdB
dtdB

z

zt =
ρ
ρ

 (VII.73) 

где Eφ и Bz – измеряемые компоненты полей; Eφ
0 и Bz

0 – их нормаль-
ные значения для однородного полупространства с удельным со-
противлением ρ1.  



Электроразведка 

 247

Полевые кривые ЗСБ строятся в билогарифмическом масштабе 
как зависимости кажущегося сопротивления ρt от времени становле-
ния 2 tπ . 

Кажущееся сопротивление вычисляется по данным: о времени 
регистрации после начала процесса становления поля t, об ЭДС ин-
дукции и величине питающего тока в петле, ∆UB / I, и о геометрии 
петли – коэффициенте KЗСБ. Для поздней фазы становления:  

5
03

2

( / ) .
(| | / )t ЗСБ

B

tK
U I
μρ =

Δ
   (VII.74) 

Отметим необычную степенную зависимость кажущегося сопро-
тивления от ЭДС ∆UB (пропорциональной скорости изменения маг-
нитного поля) и тока I. Это связано со спецификой процесса станов-
ления и способом измерения индуцированного вихревого поля той 
же петлей, которая возбуждает поле в среде. 

Теоретические кривые кажущихся сопротивлений ρt / ρ1 метода 
ЗСБ строятся в функции отношения параметра становления в верх-
нем слое к толщине слоя: 

71 1
1

1 1 1 1

1( ) ; 2 10 .t f t
h h h

ρ τ τ π ρ
ρ

= = ⋅  (VII.75) 

Наиболее характерны трехслойные кривые с минимумом, соот-
ветствующим проводящему второму слою. Положение минимума 
связано с параметрами разреза следующим образом 

min 1 2 min 1 2/ ; 7 / .t Hρ ρ ρ τ ρ ρ≈ ≈  (VII.76) 
Здесь H – глубина опорного горизонта, которая определяется по ко-
ординатам минимума, как и суммарная проводимость S толщи над 
опорным горизонтом: 

min
min min

min

2360 2 ; 452 .t
t

tH t S ππ ρ
ρ

≈ ≈           (VII.77) 

Суммарную продольную проводимость S можно определить по 
положению точки пересечения правой асимптоты кривой ЗСБ 
с осью абсцисс: 

.2190 StS ⋅≈ π     (VII.78) 
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В методе ЗСБ, как и в других электромагнитных зондированиях, 
имеет место эквивалентность слоистых разрезов только по суммар-
ной продольной проводимости S; параметры эквивалентного слоя:  

; / .
n n

экв i экв i
i i

h h H Hρ ρ= = =∑ ∑   (VII.79) 

Параметры многослойных разрезов подбираются по частям, сле-
ва направо, последовательно аппроксимируя каждую часть полевой 
кривой кажущихся сопротивлений подходящей трехслойной теоре-
тической кривой и заменяя первые слои, параметры которых уже 
определены, одним эквивалентным слоем по условию (79). 

Как показывает опыт, метод ЗСБ эффективен при изучении рель-
ефа высокоомных опорных горизонтов, таких как фундамент плат-
форм и впадин, даже если он перекрыт высокопроводящими, на-
пример, соляными толщами, что, как известно, является серьезной 
помехой для электрических зондирований методами сопротивлений. 
Хорошие результаты ЗСБ показывает в задаче выделения проводя-
щих терригенных пластов в карбонатных отложениях, пластов-
коллекторов в нефтегазоперспективных районах. Имеются примеры 
успешного применения ЗСБ для выделения крупных антиклиналь-
ных структур, где есть частичное выклинивание проводящих терри-
генных слоев от периклинали к своду. 

 
Радиоволновая электроразведка 

Высокочастотные электромагнитные поля поглощаются прово-
дящими средами и не проникают в них на значительную глубину 
(толщина скин-слоя ~ 1/δ ωγ ). Поэтому эффективно использо-
вать радиоволновые (высокочастотные) методы можно или для кар-
тирования методами профилирования приповерхностного слоя зем-
ной коры или для выявления интенсивно поглощающих проводя-
щих рудных тел в пространстве между земной поверхностью и гор-
ными выработками, скважинами посредством радиоволнового про-
свечивания. Для высокочастотных полей токи смещения важнее то-
ков проводимости, поэтому определяющим физическим свойством 
среды является диэлектрическая проницаемость ε, а не проводи-
мость γ; магнитная проницаемость µ важна только для железных 
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руд: прочие горные породы и руды имеют магнитную проницае-
мость, близкую к единице. 

Когда длина электромагнитных волн меньше расстояний от то-
чек наблюдений до объекта исследования и его размеров, их рас-
пространение можно описать на основе представлений геометриче-
ской оптики с использованием эффектов отражения и преломления 
волн, их поляризации поверхностями раздела, образования тени 
вследствие поглощения (экранирования). Ввиду малости длин волн 
в радиоволновых методах используется приближение дальней зоны: 
фронт волны предполагается плоским, хотя геометрическое расхож-
дение различно для плоских (~1/r) и сферических волн (~1/r2). 

Когда база исследований мала по сравнению с расстоянием 
до передающей радиостанции, как в методе радиоКИП, этим разли-
чием можно пренебречь; в методе радиоволнового просвечивания 
геометрическое расхождение менее существенно, чем поглощение. 

Структура радиоволнового поля (отношение амплитуд состав-
ляющих и сдвиги фаз между ними) определяется частотой поля 
и электромагнитными свойствами пород: комплексной диэлектри-
ческой проницаемостью ωγεεε /0 iс −=  или относительной про-
ницаемостью ,/ˆ 0εεε c=  а также комплексным волновым числом k. 
Его можно представить в виде k = b – ia. Действительная часть b – 
фазовая постоянная, она определяет длину волны в среде; мнимая 
часть a – коэффициент затухания волны. Затухание в основном свя-
зано с поглощением средой электромагнитной энергии. Коэффици-
ент поглощения в слабо проводящих средах пропорционален прово-
димости, а в хорошо проводящих средах он зависит от частоты. 

В дальней зоне источника (kr >> 1) компоненты электромагнит-
ного поля Er и Hφ над однородным полупространством являются 
затухающими с глубиной периодическими функциями расстояния r. 
Их отношение дает импеданс среды 

.
/

rEZ
H iϕ

μμ
εε ωγ

= =
−

   (VII.80) 

Как видно, в радиоволновых методах импеданс меньше зависит 
от проводимости, чем в низкочастотной электроразведке. 

Радиоволновые методы реализуются как наземные, подземные 
и в аэровариантах. Из наземных методов распространен радиоком-
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парационный метод (радиоКИП), подземное применение находит 
радиоволновое просвечивание, в аэроэлектроразведке (наряду с не-
которыми индукционными методами) – радиоКИП и радиолокаци-
онное зондирование. 
РадиоКИП использует длинноволновые широковещательные ра-

диостанции (120–450 кГц) и сверхдлинноволновые радиостанции 
навигации и связи (15–30 кГц). Распространяясь вдоль поверхности, 
радиоволны частью проникают в среду, отражаются от неоднород-
ностей, складываются с индуцированным в среде полем той же час-
тоты. Направления векторов в радиоволне такие: E – по вертикали, 
H – горизонтально вдоль фронта волны. Проводящие объекты, осо-
бенно вытянутые вдоль направления на радиостанцию, изменяют H, 
а непроводящие, с простиранием вдоль фронта волны, меняют E. 
В полях появляются составляющие, которые можно выделить срав-
нением (компарацией) поля в пределах аномального участка с не-
возмущенным полем радиостанции в безаномальной области. Ввиду 
множества действующих факторов их удается учесть только для 
простых моделей тел, поэтому данные РадиоКИП пригодны лишь 
для качественной интерпретации. Радиокомпарационное профили-
рование применяется в мелкомасштабном геологическом картиро-
вании участков с малой мощностью покровных отложений и спо-
койным рельефом, Это оправдывается дешевизной, экологичностью 
и производительностью полевых наблюдений. Иногда его исполь-
зуют в крупномасштабном картировании для обнаружения зон раз-
ломов, дробления. 
Радиоволновое просвечивание основано на зависимости погло-

щения радиоволн от проводимости среды вдоль траектории их рас-
пространения. Радиопросвечивание неоднородных по проводимости 
сред обнаруживает различие в поглощении волн породами и руда-
ми, их отражение и преломление на резких геоэлектрических грани-
цах, дифракцию на кромках тел. Все эти эффекты накладываются 
друг на друга, создавая иногда довольно сложные интерференцион-
ные картины. 

Пример систем наблюдений по радиоволновому просвечиванию 
показан на рис. 21. Объектами являются, как правило, рудные тела 
с высокой проводимостью, экранирующие радиоволны. Наблюде-
ния организуются по веерной (рис. 21, а) или по параллельной схе-
ме (рис. 21, б). Регистрируется амплитуда радиосигнала при различ-
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ных взаимных положениях источников и приемников. Измеряется 
амплитуда горизонтальной или вертикальной составляющей маг-
нитного поля в радиоволне и пеленг передатчика. 

 

 
 

Рис. VII.21. Системы наблюдений в методе радиоволнового 
просвечивания: а) скважина – поверхность; б) скважина – 
скважина (1 – рудное тело; 2 – источники поля, 3 – приемни-
ки, 4 – лучи) 

 
Коэффициент экранирования – отношение амплитуд падающего и 

прошедшего объект сигнала определяется отношением импедансов 
среды и объекта, геометрией объекта, поляризацией электромагнит-
ной волны и углами ее падения на границу объекта. Эти факторы 
даже в прямой задаче можно учесть только для тел простой формы. 
Поэтому обратная задача ставится как томографическая. По большой 
совокупности траекторий распространения электромагнитных волн 
через изучаемую среду, содержащую объекты поиска, восстанавли-
вается геометрия поглощающих тел и распределение коэффициента 
поглощения (или импедансов) под условием минимизации расхож-
дений реально измеренных и подобранных в модели коэффициентов 
экранирования. 

Для экспресс-интерпретации в полевых условиях используется 
более простой способ. Он состоит в сравнении реальной кривой на-
пряженности поля радиосигнала V, пропорционального измеряемой 
компоненте электромагнитного поля – Hx или Ez, с кривой, интерпо-
лированной в предположении отсутствия поглощающего тела. 
Для интерполяции используется модель поля диполя. 
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Расстояние до источника r всегда известно, а коэффициент по-
глощения поля вмещающей средой b оценивается по электромагнит-
ным свойствам среды (γ, ε, μ) и по частоте поля ω в модели однород-
ной среды. В неоднородной поглощающей среде коэффициент экра-
нирования Кэ = E / En, где Eп – реальное поле; E – поле в однородной 
среде. Часто распределение Кэ представляют в виде лучевых диа-
грамм, сравнение которых для различных положений источника по-
зволяет восстановить геометрию поглощающего тела и распределе-
ние коэффициента поглощения в нем при известной форме объекта. 
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градиент, 10 
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градиентометр, 57 

гранитный батолит, 146 
граничные условия, 217 
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изолирующее основание, 242 
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коэффициент затухания, 249 
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коэффициенты Стокса, 30 
коэффициент экранирования, 251 
коэффициент эмиссии, 211, 213 
коэффициенты Гаусса, 85 
краевая задача Дирихле, 149 
краевая задача Неймана, 58, 150 
краевые эффекты, 187 
кривые ВЭЗ, 229 
кросс−каплинг−эффект, 74 
Курская магнитная аномалия, 95 

лазерный интерферометр, 61 
лазерный гравиметр, 60 
линейная плотность, 129 
логарифмический потенциал, 130 
локальные аномалии, 147 
лунно-солнечные приливы, 111 
лучевые скорости спутника, 58 

магнитная восприимчивость, 81 
магнитная индукция, 79, 107, 181 
магнитная постоянная, 16, 80, 181 
магнитная проницаемость, 80, 181 
магнитная широта,108 
магнитное квантовое число, 106 
магнитное поле, 80–87, 183 
магнитные аномалии, 94, 108, 182 
магнитные вариации, 91, 239 
магнитные бури, 92, 239 
магнитные обсерватории, 95 
магнитные полюса, 84–90 
магнитный диполь, 221, 224, 248 
магнитный момент, 109 
магнитный потенциал, 16, 80, 108 
магнитовариационная станция, 98 
магнитометры, 98–108 
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магнитометр М-27, 100 
магнитомягкие материалы, 90 
магнитотеллурическое поле, 239 
масконы, 79 
массы компенсации, 45 
масштаб съемки, 118, 120 
масштабный коэффициент, 100 
материальная полуплоскость, 160 
материальная точка, 128, 164 
материальные уравнения, 182 
маятниковые измерения, 62 
метод заряженного тела, 195 
методы изучения изостазии, 45 
методы подбора, 175 
методы регуляризации, 178, 203 
методы сопротивлений, 206–220 
методы трансформации, 137–158  
методы электроразведки, 194–196 
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мировые магнитные аномалии, 87 
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модульные измерения, 96 
моменты инерции, 31, 168 
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нестационарные поля, 226 
неустойчивость, 136 
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нормальный потенциал, 33 
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обнаружение объекта, 113, 123 
оборотный маятник, 64 
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199, 234 
общая съемка, 115 
оператор Лапласа, 11, 17, 108 
операции с векторами, 7 
опорный геоэлектрический 
горизонт, 233, 237, 247 

опорная сеть, 22 
определение параметров, 123, 201 
оптимальность, 180 
оптимизационный подбор, 177 
оптическая накачка, 104 
ортогональные функции, 19 
осевой диполь, 82 
осевой полюс, 87 
основные импедансы, 240 
особые точки, 172 
осреднение, 144 
остаточные аномалии, 140 
относительные измерения, 59 
отношение сигнал/помеха, 141 
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параметр становления, 227 
параметризация, 115, 125 
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период колебаний, 63 
питающий диполь, 208 
питающая линия, 206 
плоский слой, 37, 41 
плоские волны, 216 
плотностная модель Земли, 27 
плотностные неоднородности, 27 
плотность тока, 181, 207 
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плотность зарядов, 182 
площадная съемка, 114 
поверхность уровня, 26, 27, 33 
повторные измерения, 116 
поглощение, 217, 248 
погрешность измерений, 115 
погрешность интерполяции, 115, 
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подвес Кардана, 71 
поле диполя, 83, 88, 209 
полиномы Лежандра, 16, 28 
полный градиент, 172 
полюса, 84 
поляризованность, 182 
поляризуемость среды, 206 
поправка Броуна, 72 
поправка Брунса, 40 
поправка Буге, 43 
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поправка за рельеф, 41, 43 
поправка Прея, 36, 49 
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потенциал притяжения, 23, 28, 32 
потенциал силы тяжести, 25, 32 
потенциал заряда, 205 
потенциальное поле, 12, 27 
поток вектора, 9 
постоянный ток, 209 
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преобразование Фурье, 14, 156 
приведенный импеданс, 220 
приемная линия, 206 
приливные вариации, 82, 116 
приливные деформации, 53 
принцип эквивалентности, 211 
принцип взаимности, 208 
принцип модельности, 180 

присоединенные полиномы 
Лежандра, 19 

притяжение плоского слоя, 41, 50 
проводимость, 182 
проводящие включения, 191 
произведения инерции, 32, 171 
производные потенциала, 27 
протонный магнитометр, 98, 104 
профилирование, 198 
профильная съемка, 114 
процедура интерпретации, 123 
процедура трансформации, 124 
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радиальная установка, 209 
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радиоКИП, 250 
радиус осреднения, 147 
радиус-вектор, 7, 22 
разделение полей, 137–150 
размеры аномалий, 140 
районирование, 112, 123 
региональные аномалии, 111, 146 
региональный фон, 43, 171 
регуляризация, 38, 202 
редукция силы тяжести, 38 
резонансное поглощение, 106 
ротор, 10, 182 
рудная модель, 134 
рудная электроразведка, 199 
ряд по сферическим функциям, 

16–20, 87 
ряд Гаусса, 85 

свободное падение, 60 
секториальная гармоника, 55 
селеноид, 79 
сеточная схема, 155 
сечение изолиний, 121 
сжатие Земли, 32, 38 
сила тяжести, 22–26 
систематические ошибки, 116 
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скалярное поле, 5 
скалярное произведение, 7 
скважинные измерения, 98 
скин-слой, 188, 218, 227 
склонение, 54, 83 
скорость света, 185 
сложные разрезы, 176 
слоистый разрез, 178 
случайные ошибки, 116 
смещение нуль-пункта, 62, 116 
совокупность траекторий, 251 
соглашение о знаках, 22 
содержание интерпретации, 122 
сокачание штатива, 63 
соленоидальное поле, 12, 27 
солнечный ветер, 93, 239 
солнечно-суточные вариации, 92 
соотношение Пуассона, 109, 127 
спектр ядра преобразования, 144 
спектр Фурье, 14 
спектры функций, 142 
спутниковая альтиметрия, 58, 78 
спутниковая гравиметрия, 76 
спутниковая магнитометрия, 115 
статические гравиметры, 58, 65 
стационарное поле, 93, 183 
степень и порядок функций, 19 
структура геомагнитного поля, 82 
структура сети, 115, 118 
структурная модель, 134 
струнный гравиметр, 64 
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проводимость, 211, 247 

суммарное поперечное 
сопротивление, 211 

сферическте гармоники, 20 
сферические координаты, 16 
сферические функции, 18, 28, 53 
сферический слой, 37 
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тела правильной формы, 147, 194 

тела простой формы, 176 
теллурические токи, 193 
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174, 202 
теорема А.Н.Тихонова, 202, 234 
теорема Клеро, 35 
теорема o среднем, 155 
теорема Парсеваля, 16 
теорема свертки, 15 
теорема Стокса, 27 
теоретическая неоднозначность, 

133 
теоретические кривые, 164, 242 
термоизоляция, 68 
термостабилизация, 68 
термостатирование, 62, 68 
тесла, 81 
тессеральная гармоника, 55 
ток проводимости, 183 
ток смещения, 183 
точечный полюс, 164, 204 
точка зондирования, 199, 232 
точка Кюри, 85 
точки ветвления, 154, 172 
точность измерений, 116–118 
точность оценок, 180 
точность съемки, 98, 119 
трансформация полей, 125, 148 

угловая частота вращения, 25 
угловые точки тел, 172 
ундуляции высот геоида, 147 
упругое астазирование, 66 
уравнение Гельмгольца, 188, 218 
уравнение диффузии, 187, 217 
уравнение Лапласа, 17, 24, 80, 108  
уравнение Пуассона, 24, 26, 109 
уравнение регрессии, 44, 50 
уравнения Максвелла, 181 
уровенная поверхность, 26 
уровень помех, 198 
уровни интерпретации, 113, 123 
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ускорение притяжения, 22 
ускорение силы тяжести, 27 
условие нормирования, 20 
условия единственности, 111, 131, 

134, 136, 174, 203, 205 
условия точного разделения, 145 
условия эквивалентности, 231 
условия изостазии, 146 
установка эталонирования, 68 
устойчивость, 121, 202, 234 

фаза становления, 227, 247 
фактор Ланде, 106 
феррозонд, 103 
феррозондовый, 103 
феррозондовый измеритель D и I, 

103 
феррозондовый теодолит, 104 
фиктивный источник тока, 213 
флюидонасыщенность, 190 
фокусы векового хода, 92 
формализация, 113 
форма многогранников, 172 
формула Брунса, 38 
формула Гельмерта, 35 
формула Грина, 169 
формула Гюйгенса, 62 
формула Кассини, 35 
формула Клеро, 33 
формула Остроградского, 10, 182 
формула Стокса, 11, 30, 182 
формулы Эйлера, 188 
Фурье-анализ, 14 
Фурье-преобразование, 14, 144 
Фурье-спектр, 144, 155 

цена деления, 65, 68 
центральный диполь 87 
центральный осевой диполь, 87, 

93, 108 
центробежный потенциал, 25 
центробежное ускорение, 22, 27  
цилиндрические координаты, 28 

частота прецессии Лармора, 105 
частотная фильтрация, 66, 138 
частотная характеристика, 143 
частотные зондирования, 244 
частотный спектр, 14 
числа Лява, 55 

экваториальная полуось, 33 
экваториальный ток, 244 
эквивалентный слой, 211 
эквивалентность по S и Т, 212 
эквивалентность слоистых 
разрезов, 211, 230, 248 

эквивалентность установок, 233 
эквивалентные распределения, 208 
эксцентричный диполь, 87, 92 
электрическая постоянная, 181 
электрический диполь, 221 
электрическое смещение, 181 
электромагнитные волны, 183, 

201, 214, 253, 248 
электромагнитные зондирования, 

238 
электропроводность, 93 
электростатическая аналогия, 185 
элементы магнитного поля, 80, 83 
эллипсоид вращения, 32 
энергия поля, 15 
эталонирование, 63, 124 
эффект распадения поля, 155 
эффект Джозефсона, 98, 104 
эффект Зеемана, 97, 104 
эффект Лармора, 104 
эффект Оверхаузера, 98, 104 
эффект Фарадея, 104 
эффект Этвеша, 75 
эффективное сопротивление, 206 
эффективность разделения полей, 

140, 144 
эффективный импеданс, 241 

явление изостазии, 44 
ядро преобразования, 139, 155 
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