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ВВЕДЕНИЕ 

В гравиразведке основными исходными данными для получения информации о геологи-

ческом строении территорий являются аномалии силы тяжести в редукции Буге. Очевидно, что 

они должны быть свободны от всех искажений (помех) негеологического характера. Карты изо-

аномал или графики гравитационного поля в редукции Буге представляют собой первичные ма-

териалы для последующей геологической интерпретации. Применение самых совершенных ин-

терпретационных компьютерных технологий не позволяет компенсировать недостатки и ошиб-

ки, допущенные при первичной обработке гравиметрических данных, поэтому достоверность 

всех окончательных геолого-геофизических схем (разрезов) и прогнозно-поисковых результатов 

интерпретации тесно связана с качеством обработки данных наблюдений. 

Изначально измерения силы тяжести использовались только для геодезических целей. 

Пьер Буге (Pierre Bouguer), вероятно, впервые выполнил гравиметрические наблюдения, в экс-

педиции, организованной французской Академией наук в Перу в 1735–1743 гг. (Li, Götze, 2001; 

Гравиметрия и геодезия, 2010). Геофизическое использование наблюдений силы тяжести нача-

лось намного позже. Возможно первым применением гравиметрических данных для изучения 

геологического строения можно считать исследование Б.Я. Швейцером «Местной аттракции, 

существующей около Москвы» в 1863 г. (Михайлов, 1939; Маловичко, 1940; Закатов, 1953; Со-

рокин, 1953). Массовое применение гравиметрии в геологии началось с использования крутиль-

ных весов (вариометра) Этвеша на месторождении нефти в Словакии в 1915-1916 гг. (Li, Götze, 

2001) и с 1919 г. при исследовании Курской магнитной аномалии (Андреев, Клушин, 1962; Фе-

дынский, 1964 и др.). Основные понятия о поправках, вводимых в наблюденные значения силы 

тяжести, и способах вычисления гравитационных аномалий геофизика традиционно заимство-

вала из геодезии. Поэтому не случайно в гравиразведке остался термин «редукция» (от латин-

ского reductio), означающий «возвращение, уменьшение, приведение обратно». 

Принятые процедуры обработки гравиметрических данных и вычисления аномалий Буге 

формализовались в 1920-1930-х гг., когда происходило становление гравиразведки как одного 

из геофизических методов исследования недр Земли. Съемки имели локальный характер, при 

обработке полевых данных допускались многочисленные упрощения, соответствующие точно-
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сти измерительной аппаратуры. Формулы вычисления поправок (редукций) в наблюденные зна-

чения силы тяжести опирались на существующие в то время сведения о форме Земли, абсолют-

ном значении силы тяжести и максимально облегчали вычислительные процедуры, выполняв-

шиеся вручную. Несмотря на допущения и упрощения, эти правила вычисления аномалий силы 

тяжести с минимальным изменением продолжают использоваться и в настоящее время для ре-

шения большого круга геолого-геофизических задач и включены практически во все отечест-

венные учебники по гравиразведке, инструкции и ГОСТы (Инструкция ..., 1980; Гравиразведка, 

1990; ГОСТ Р 52334-2005).  

 

 

Раньше все было проще  

(рисунок из книги К.Ф. Огородникова «На чем Земля держится», 1953 г.) 

 

Например, редукция «в свободном воздухе», которая в различных источниках называется 

также редукцией Фая, за высоту или за нормальный вертикальный градиент, понимается геоде-

зистами как «опускание» значения силы тяжести с поверхности Земли (пункта наблюдения) к 

уровню моря (геоиду). Полученные аномалии силы тяжести в редукции Фая характеризуют от-

клонения геоида от эллипсоида и используются для определения фигуры Земли (Закатов, 1953).  
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Такая трактовка поправки Фая совершенно не соответствует задачам гравиразведки. В 

работах В.А. Магницкого (1948), Л.В. Сорокина (1953), В.В. Федынского (1964), 

А.К. Маловичко (1966), Н.П. Грушинского (1976) и некоторых других публикациях (например, 

Варламов, Филатов, 1983; Ладынин, 2008) приводятся примеры смещения аномальных масс в 

Земле в соответствии с рельефом поверхности наблюдения при приведении наблюденных зна-

чений поля на уровень моря, что делает невозможным их геологическую интерпретацию. Со-

вершенно непонятно, почему при введении поправки «в свободном воздухе», начиная с Инст-

рукции по гравиразведке всех изданий (1961, 1969, 1975 и 1980 гг.) и Справочника геофизика 

(1981; 1990) не учитывается эллипсообразность Земли (в более ранних учебниках, например 

(Федынский, 1964; Маловичко, 1966), были приведены точные формулы с широтным и квадра-

тичным коэффициентами поправки).  

Эти и некоторые другие заблуждения и стереотипы вычисления аномалий силы тяжести, 

основанные на информации о параметрах фигуры Земли почти вековой давности, вносят опре-

деленную путаницу и нуждаются в усовершенствовании (Бычков, 2014). Упрощения и допуски 

поправок были известны и отмечались в ранних учебниках по геофизике и геодезии (Vyskočil, 

1960; Грушинский, 1961; Андреев, Клушин, 1962; Федынский, 1964; Маловичко, 1966; Гладкий, 

1967; Грушинский, Сажина, 1981 и др.), однако относительно низкая точность используемой в 

то время гравиметрической аппаратуры и невозможность автоматизации расчетов делала неце-

лесообразным усложнять процедуры вычисления поправок. О необходимости разрушения сте-

реотипа, заключающегося «в непонимании того, что используемая в настоящее время совокуп-

ность различного рода поправок в наблюденные значения ∆g(x) не адекватна природным соот-

ношениям и потребностям геофизической практики», писал В.Н. Страхов (2000, с. 5). 

В настоящее время произошли принципиальные изменения в аппаратурном оснащении 

гравиметрических исследований. Если ранее при работе с отечественными гравиметрами ГНУ-

КВ и оптическими нивелирами минимальная среднеквадратическая погрешность определения 

аномалий Буге составляла 0.06-0.10 мГал, то с современными гравиметрами, системой GPS и 

электронными тахеометрами эта погрешность составляет 0.02-0.04 мГал при точности опреде-

ления наблюденных значений силы тяжести 0.005-0.015 мГал (Бычков, 2010). Существенным 

образом возросли наши знания о форме Земли, создана мировая опорная гравиметрическая сеть 

(Гравиметрия и геодезия, 2010), в открытом доступе имеются детальные базы данных о фигуре 

геоида и рельефе поверхности Земли и, учитывая современные вычислительные мощности, нет 
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никаких причин для применения упрощенных формул при вычислении поправок в гравиметри-

ческие наблюдения. 

Поскольку термин «редукция» не отвечает геологическим требованиям гравиразведки, 

далее мы используем термин «поправка», оставив только термин «редуцирование» подразуме-

вая под этим процесс вычисления аномалий силы тяжести в редукции Буге. 

В данной монографии предложены новые формулы вычисления аномалий силы тяжести, 

которые используют установленную в России систему координат ПЗ-90.11 и современные дан-

ные о фигуре Земли. Предлагаемые изменения в процедурах редуцирования минимизируют по-

грешности, связанные с рельефом местности, кривизной Земли, вертикальным градиентом силы 

тяжести, эффектом атмосферных масс и разностями в датумах нормальной силы тяжести и вы-

соты пункта. Нельзя не отметить, что за рубежом погрешности существующих поправок при 

вычислении аномалий силы тяжести активно обсуждаются в литературе, разрабатываются но-

вые стандарты редуцирования гравиметрических данных (New standards ..., 2005), которые во-

шли в современную учебную литературу (LaFehr, Nabighian, 2012).  

Большое внимание в монографии уделено вычислению поправок за влияние рельефа, по-

скольку это самая трудоемкая операция при вычислении аномалий силы тяжести (Гордин, 1974). 

Трудности связаны, прежде всего, с необходимостью создания детальной цифровой модели 

рельефа (ЦМР) для решения прямой задачи гравиразведки. Очевидно, что широко использую-

щееся ранее ручное снятие высот с топографических карт в узлах тех или иных палеток, приме-

няемых для вычисления аномальных эффектов, не может обеспечить необходимую детальность 

построения ЦМР.  

В данной монографии представлена технология вычисления поправок за рельеф местно-

сти при гравиметрических наблюдениях, которая базируется на автоматизированных методах 

подготовки первичной картографической информации и на современном математическом аппа-

рате. Таким аппаратом являются линейные аналитические аппроксимации дискретно заданных 

функций, описывающих аномальное гравитационное поле и рельеф поверхности Земли. Предла-

гаемая технология характеризуется полной автоматизацией вычислений для всей области учи-

тываемого влияния рельефа, включая центральную зону, высокой точностью определения по-

правок, быстротой вычислений и объективной стохастической оценкой точности результатов. 

Вопросы редуцирования аномалий силы тяжести, рассмотренные в данной работе, каса-

ются прежде всего наземных гравиметрических съемок, решающих конкретные геологические 

задачи на ограниченной площади исследований. В представленной монографии не рассматри-

ваются особенности обработки аэрогравиметрических, морских и подземных (в шахтах и сква-
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жинах) съемок, высокоточных мониторинговых наблюдений, вопросы изостазии, учет лунно-

солнечных притяжений и т.д. 

Исследования по совершенствованию процедур редуцирования поддерживались РФФИ 

(гранты № 11-05-96013 «Разработка современных методов обработки высокоточных гравимет-

рических наблюдений», руководитель С.Г.Бычков и № 07-05-96011 «Аналитические аппрокси-

мации геопотенциальных полей и геологических объектов при поисках и разведке полезных ис-

копаемых», руководитель А.С.Долгаль), а также Уральским отделением РАН в рамках конкурса 

молодых ученых и аспирантов УрО РАН «Разработка и создание информационно-

аналитической системы хранения, обработки и анализа геолого-геофизической информации на 

базе геоинформационной системы ARCGIS», руководитель А.А.Симанов. Основные положения 

работы рассмотрены на Научно-методическом совете по геолого-геофизическим технологиям 

поисков и разведки месторождений полезных ископаемых Минприроды России, рекомендованы 

к производственному внедрению и опубликованию в виде монографии (Заключение НМС ГГТ 

№88 от 21-22 октября 2014 г.). 

Авторы благодарны коллективу лаборатории геопотенциальных полей Горного институ-

та УрО РАН и прежде всего В.В. Хохловой за создание программного обеспечения для обработ-

ки данных и выполнение ряда расчетов, а также сотрудникам Научно-производственной геофи-

зической экспедиции под руководством В.Ю. Верхоланцева, С.Ф. Меркушева, Г.М. Барановско-

го и А.И. Клеуса, которыми получены полевые гравиметрические материалы, послужившие 

фактическим материалом исследований.  

На появление данной монографии значительное влияние оказали труды В.М. Гордина 

(1942 – 2006 гг.) и личные контакты авторов с этим выдающимся геофизиком, который поддер-

жал наши исследования на самом начальном их этапе. Наша работа является данью памяти это-

го талантливого ученого. 
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1. СОВЕРШЕНСТВОВАНИЕ ПРОЦЕДУР ОБРАБОТКИ  

ВЫСОКОТОЧНЫХ ГРАВИМЕТРИЧЕСКИХ НАБЛЮДЕНИЙ 

 

 

1.1. Существующие процедуры обработки гравиметрических наблюдений 

 

1.1.1. Вычисление аномалий Буге 

 

Как известно, аномалией силы тяжести (g) является разность между измеренным значе-

нием силы тяжести в гравиметрическом пункте (gнабл) и нормальным значением (0), которое 

вычисляется на общеземном эллипсоиде и обусловлено массой всей Земли и центробежным ус-

корением:  

 

g = gнабл – 0. 

 

Величина 0 вычисляется в России по формуле Ф. Гельмерта (1843 – 1917), т.к. она рас-

считана для эллипсоида, параметры которого наиболее близки к эллипсоиду Красовского, при-

нятому в России за эллипсоид относимости.  

Поскольку измеренное и нормальное значения силы тяжести относятся к разным уров-

ням, вводится поправка за высоту H:  

 

g = gнабл – 0 + ∂γ/∂H×H, 

 

где ∂γ/∂H – нормальный вертикальный градиент силы тяжести. Предполагая, что Земля является 

однородным шаром, величина ∂γ/∂H равна 0.3086 мГал/м. Эта поправка обычно называется «по-

правкой в свободном воздухе». Полученная аномалия (вместе с поправкой за влияние рельефа) 

носит имя французского астронома Э. Фая (1814 – 1902), который первым обосновал ее приме-

нение.  

Вторая поправка, которая вводится в наблюденные значения силы тяжести, – поправка за 

промежуточный слой (gпр.сл.), т.е. слой горных пород, расположенный между уровнями изме-

ренного и нормального значений силы тяжести. Предполагая, что промежуточный слой является 

плоскопараллельным, бесконечным и однородным, поправка gпр.сл. вычисляется по формуле 

 

gпр.сл. = 2πfζН = 0.0419Н, 
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где f – гравитационная постоянная, которая согласно Справочнику по геофизике, равна  

6.67×10
-11

 м
3
кг

-1
с

-2
 (Гравиразведка, 1990),  – плотность слоя в г/см

3
, толщина слоя H в метрах. 

Поправка за влияние рельефа (gрф) «выравнивает» реальный промежуточный слой до идеали-

зированной плоскопараллельной пластины. Полученная аномалия силы тяжести носит имя 

П. Буге (1698 – 1758). 

Таким образом, основная формула вычисления аномалий силы тяжести в редукции Буге 

имеет следующий вид (Инструкция ..., 1980; Гравиразведка, 1990):  

 

gБ = gнабл - 0 + 0.3086Н – 0.0419Н + gрф. (1.1) 

 

В соответствии с требованиями Инструкции по гравиразведке поправки за влияние рель-

ефа местности вводятся в наблюденные значения силы тяжести в тех пунктах, где величина по-

правки превышает 50% величины проектной точности съемки. Для съемок масштаба 1:50 000 и 

мельче радиус учитываемой области влияния рельефа местности при вычислении поправок gрф 

должен быть равен 200 км; для съемок масштаба 1:25 000 и крупнее в равнинных районах ради-

ус вычисления поправки должен быть таким, чтобы влияние неучтенных масс рельефа не пре-

вышало 0.5 проектной точности гравиметрической съемки. 

Поправка в свободном воздухе или Фая учитывает изменение силы тяжести с высотой, и 

призвана привести наблюденное и нормальное значения силы тяжести на один уровень. В гео-

дезии этим уровнем является поверхность геоида, и полученные аномалии Фая служат для оп-

ределения фигуры Земли, поскольку эти аномалии удовлетворяют теореме Стокса: аномалии 

заданы на геоиде, вне которого нет притягивающих масс, и редукция не изменяет массу Земли 

(Закатов, 1953; Шимбирев, 1975; Грушинский, 1976).  

В гравиразведке аномалии силы тяжести служат для исследования недр Земли, поэтому 

нормальное значение силы тяжести необходимо привести к уровню пункта наблюдения. Ано-

мальное гравитационное поле мы должны иметь не на уровне геоида или эллипсоида, а на ре-

альной земной поверхности, где проведены гравиметрические измерения (Андреев, Клушин, 

1962). Здесь важны не «геодезические» требования к аномалиям силы тяжести, а необходимость 

удаления из измеренных значений силы тяжести всех помех негеологического характера. «Гео-

логические» требования к аномалиям силы тяжести кратко сформулированы А.В. Ладыниным 

(2008): 
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1. Неважно, есть ли массы над геоидом; исключить нужно эффект тех геологических от-

ложений, которые не являются объектами изучения, если о них есть достаточно полная и точная 

информация, в частности, масс, образованных рельефом земной поверхности. 

2. Требуется сохранение не массы Земли, а расположение интересующих нас аномальных 

объектов относительно точки наблюдения. Отсюда следует неприемлемость приведения анома-

лий к геоиду или к любому другому уровню, в какой бы форме это ни выражалось. 

 

1.1.2. Недостатки существующих стандартов редуцирования 

 

Анализ опубликованных источников, где затрагиваются вопросы редуцирования грави-

метрических данных и, прежде всего, вычисления поправок за высоту (в свободном воздухе или 

Фая), а также учебников и учебных пособий по гравиразведке, изданных в последние годы, по-

казывает, что существуют определенные разногласия в понимании аномалий силы тяжести в 

прикладной геофизике (Бычков, 2014). Например, в ряде учебников (Орленок, 2000; Конценебин, 

Шигаев, 2001; Утемов, 2009; Хмелевской, Костицын, 2010) утверждается, что наблюденное 

значение силы тяжести поправкой за высоту переводят на уровень моря (геоида). В других 

учебниках (Бондаренко, Демура, Савенко, 1998; Серкеров, 2006; Толстой и др., 2006; Ладынин, 

2008; Гусев, 2012) теоретическое значение нормального поля силы тяжести приводят к уровню 

пункта наблюдения, в третьих (Хмелевской и др., 2004; Молчанов, 2013) «дипломатично» сказа-

но, что поправка приводит наблюденные и теоретические значения к одной поверхности. Эти 

разногласия в понимании поправок существуют и за рубежом: так, T.R. LaFehr отмечает, что 

девять из 15 англоязычных учебников содержат ошибочные формулировки этого вопроса, и 

считает основной причиной этих разногласий использование термина «редукция» («gravity re-

duced») – понижение или приведение силы тяжести (LaFehr, 1991 b). Этот термин подразумева-

ет, что величина силы тяжести так или иначе перемещена или «приведена» к уровню, который 

отличается от уровня измерений. 

Косвенный эффект. При вычислении аномалий силы тяжести практически нигде не го-

ворится о том, что аппликаты точек с измеренными и нормальными значениями силы тяжести 

определяются относительно разных поверхностей: высоты гравиметрических пунктов измерены 

относительно геоида, нормальные значения силы тяжести 0 вычисляются на эллипсоиде. Вы-

численные аномалии называют смешанными (Грушинский, 1961; Маловичко, 1966; Ладынин, 

2008 и др.), и необходим учет косвенного эффекта, т.е. поправки за отклонения геоида от эллип-

соида. Как видно из формулы (1.1), практически все составляющие поправок в аномалии силы 
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тяжести зависят от высоты гравиметрического пункта. До появления и широкого использования 

систем спутникового позиционирования (GPS, ГЛОНАСС), высота относительно геоида была 

единственным измерением вертикальной координаты пункта, которое можно было сделать дос-

таточно точно (т.е., инструментально – нивелировкой). Поэтому практически во всех учебниках 

используется система высот, характеризующая местоположение гравиметрических пунктов от-

носительно геоида.  

Игнорирование косвенного эффекта объяснялось тем, что, во-первых, точно неизвестны 

превышения геоида над эллипсоидом, во-вторых, их распределение имеет региональный харак-

тер (Маловичко, 1966; Веселов, 1986). Однако при сопоставлении аномалий в пределах больших 

регионов рекомендовалось поправку за высоту вычислять по формуле gсв.в. = 0,3086(H + N), где 

N - превышения геоида над эллипсоидом (Грушинский, 1961). Современные системы спутнико-

вой навигации осуществляют измерение высоты земной поверхности относительно эллипсоида, 

поэтому их использование автоматически снимает вопрос о необходимости учета косвенного 

эффекта (Торге, 1999). За рубежом предлагается аномалии силы тяжести, вычисленные с высо-

тами относительно эллипсоида, называть «эллипсоидальными» («ellipsoidal»), чтобы отличать 

их от аномалий, вычисленных с превышениями относительно геоида (New standards ..., 2005). 

Поправка за промежуточный слой. Идея введения поправки за промежуточный слой в 

геодезии состоит в том, чтобы представить гравитационное поле «регуляризованной Земли», 

которое достигается исключением масс, выступающих за поверхность геоида (Шимбирев, 1975; 

Грушинский, 1983; Гравиметрия и геодезия, 2010). Однако, поскольку при этом нарушается тре-

бование теоремы Стокса о неизменности общей массы Земли, эта поправка применяется пре-

имущественно для интерполяции значений силы тяжести с последующим пересчетом результа-

тивных значений в аномалии в свободном воздухе (Шимбирев, 1975). В геодезии поправка за 

влияние притягивающих масс, заключенных между уровнем моря и физической поверхностью 

Земли, называется «топографической редукцией», которая может быть «полной», когда учиты-

вается промежуточный слой всей Земли, и «неполной», ограниченной определенным радиусом 

(Грушинский, 1961; Шимбирев, 1975; Каленицкий, 2005; Дементьев; 2012). 

В гравиразведке, если принять трактовку поправки Фая как пересчет наблюденных зна-

чений силы тяжести на уровень моря, то назначением поправки за промежуточный слой являет-

ся необходимость исключения эффекта аномальных масс, которые перемещаются вместе с 

пунктом наблюдения и накладываются на нижележащие массы, создавая как бы двойной плот-

ностной эффект (Федынский, 1964; Маловичко, 1966; Хмелевской и др., 2004). Влиянием этих 
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фиктивных масс объяснялась зависимость аномалий в свободном воздухе от рельефа поверхно-

сти Земли и непригодность их использования для решения геологических задач.  

Если же считать, что пункты гравиметрических наблюдений остаются на своем месте, и 

не происходит смещения аномалиеобразующих масс, то введение этой поправки становится 

вроде бы ненужным, поскольку после удаления эффекта масс промежуточного слоя пункт на-

блюдения «повисает» в воздухе. Появляются работы, где говорится об искажениях гравитаци-

онного поля поправками за промежуточный слой и рельеф (Тарунина, 2006; Михайлов, 2011). 

Такой подход к данной поправке восходит еще к трудам академика А.Д. Архангельского (1933), 

который писал, что, во-первых, введением поправки за промежуточный слой отбрасываются по-

верхностные массы земной коры, которые представляют интерес для геологов, во-вторых, в 

аномалии Буге вносится некоторый элемент произвола, т.к. вычисления ведутся с постоянной 

плотностью, в-третьих, учитывается влияние не реально существующих горных пород, а слоя 

бесконечной протяженности.  

Учитывая плотностную неоднородность верхней части разреза, введение этой поправки 

можно рассматривать как первый этап интерпретации аномалий силы тяжести: исключение 

влияния первой наиболее контрастной плотностной границы – рельефа поверхности Земли. 

Этот подход к интерпретации, известный как геологическое редуцирование (Гравиразведка, 

1990), заключается в построении детальной плотностной модели геологических объектов, реше-

нии прямой задачи гравиразведки и вычитании полученного эффекта из аномалии силы тяже-

сти. Морфология границы раздела сред «земля – воздух» нам хорошо известна, и, после вычи-

тания эффекта слоя переменной мощности с постоянной (средней для изучаемого района) плот-

ностью, дальнейшая интерпретация производится с аномальными (эффективными) плотностя-

ми, вычисляемыми относительно средней плотности геологического разреза. При этом отпадает 

необходимость отдельного вычисления поправки за влияние рельефа, а нижней границей про-

межуточного слоя может быть не обязательно уровень приведения поля, а, например – первая 

геоплотностная граница изучаемого района или минимальная высотная отметка рельефа.  

Неучет сферичности Земли при вычислении поправок за промежуточный слой и влия-

ние рельефа ранее объяснялся упрощением вычислительных процедур и незначительностью 

данной погрешности (Андреев, Клушин, 1962), поэтому поправка за промежуточный слой вы-

числяется как притяжение плоского однородного слоя, несмотря на то, что еще в 1970-1990 гг. 

разными исследователями (Гордин, 1974; Ремпель, 1980; Каленицкий, Смирнов, 1981; LaFehr, 

1991 a) были предложены формулы вычисления притяжения сферического слоя. Согласно Ин-

струкции по гравиразведке (1980), радиус вычисления поправки за влияние рельефа, которая 
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призвана учесть отклонения промежуточного слоя от плоскости, отвечающей высоте гравимет-

рического пункта, должен быть равен 200 км. Однако строгое теоретическое обоснование выбо-

ра радиуса отсутствует. Можно предположить, что радиус 200 км является округлением вели-

чины 166.7 км – радиуса последней плоской зоны O2 Хейфорда (Шимбирев, 1975). 

А.И. Каленицкий (1981, 2005) установил, что различие размеров учитываемой области в 

аномалиях Буге, когда плоскопараллельный промежуточный слой является бесконечным, а учет 

рельефа осуществляется в ограниченной области, создает ложный эффект «боковых масс». В 

работе (Каленицкий, 2005) приведены примеры вычисления «смешанной» аномалии Буге при 

различных соотношениях параметров промежуточного слоя (плоский и сферический) и поправ-

ки за влияние рельефа (для «плоской» и «сферической» Земли с различным радиусом учета). 

Показано, что величины ложных аномалий в «смешанной» редукции весьма существенны и 

коррелируют с высотой пункта, т.е. не могут быть устранены при последующей интерпретации 

как региональный фон. 

Влияние атмосферы. В отечественной литературе, посвященной обработке гравиметри-

ческих данных, совершенно не говорится о необходимости учета влияния атмосферных масс, 

которые включены вместе с массой твердой Земли в нормальное значение силы тяжести 0. Гра-

витационный эффект атмосферы, зависящий от высоты пункта наблюдения, необходимо вы-

честь из нормального значения силы тяжести. 

Обобщая вышеизложенное, необходимо отметить, что поправки в аномалии силы тяже-

сти, входящие в формулу (1.1), не учитывают сферичность Земли, косвенный эффект, обуслов-

ленный разностью высот между эллипсоидом, на котором дается теоретическое значение силы 

тяжести, и геоидом, относительно которого измерена высота пункта, влияние атмосферы и не-

которые другие факторы. Вычислять аномалии силы тяжести по формуле (1.1) предписывала 

Инструкция по гравиразведке (1980), которая была обязательна для всех ведомств и учрежде-

ний, выполнявших гравиметрические работы. Именно эта формула является основой алгорит-

мов для созданных в 1970-1980 гг. автоматизированных систем обработки гравиметрических 

измерений (Аронов и др., 1972; Бакланов, Ахметшин, Гуреев, 1972; Старостенко и др., 1972; 

Литвиненко и др., 1973; Ломтадзе, Помытов, Михалев, 1973; Болдырева, Кантер, Чернов, 1976; 

Любимов, Любимов, 1988; Ломтадзе, 1993 и др.), которые широко применялись для обработки 

данных в различных организациях. 

Если в отечественной геофизической практике, как уже упомянуто, все допущения и уп-

рощения закреплены Инструкцией по гравиразведке (1980) и Государственным стандартом 

(2005), то за рубежом погрешности поправок Буге активно обсуждаются в литературе (Karl, 
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1971; Ervin, 1977; Aiken, 1982; LaFehr, 1991 a; 1991 b; 1998; Chapin, 1996; Featherstone, Dentith, 

1997; Talwani, 1998; Li, Gotze, 2001; Arafin, 2004; LaFehr, Nabighian, 2012 и др.). Более того, в 

Северной Америке рабочая группа, состоящая из геофизиков и геодезистов США, Канады и 

Мексики, представляющих правительственные агентства, научные и производственные органи-

зации, разработала новые стандарты для редуцирования гравиметрических данных и вычисле-

ния аномалий Буге (New standards..., 2005) на основе параметров эллипсоида World Geodetic 

System (WGS84). С использованием новых стандартов создается единая североамериканская ба-

за данных с открытым доступом на сайте University of Texas в El Paso. Аналогичная база данных 

создается в настоящее время и в Европе. 

Таким образом, можно констатировать, что необходима коренная корректировка не толь-

ко технологии, но и методологии вычисления аномалий силы тяжести, которые должны опи-

раться прежде всего на современные данные о фигуре Земли (Бычков, 2005; 2006; Каленицкий, 

2005; Бычков, Симанов, Хохлова, 2013 б; 2014; Бычков, Симанов, 2012 б; 2014). О неадекватно-

сти классической редукции Буге и превращении ее в шаблон писал В.М. Гордин (2003). 

 

1.2. Современные данные о фигуре Земли 

 

Коэффициенты формул для поправок, входящих в (1.1), зависят от параметров Земли, ко-

торые принимаются на геодезических конгрессах и утверждаются постановлениями правитель-

ства. В настоящее время в России Распоряжением Правительства РФ от 28.12.2012 г. №1463 ус-

тановлены единые государственные системы координат: 

 геодезическая система координат 2011 г. (ГСК-2011), которая обязательна при геодези-

ческих и картографических работах; 

 общеземная геоцентрическая система координат "Параметры Земли 1990 года" (ПЗ-

90.11), предназначенная для геодезического обеспечения орбитальных полетов и решения нави-

гационных задач. 

Параметры Земли включают фундаментальные астрономические и геодезические посто-

янные, единую геоцентрическую систему координат, модели гравитационного поля Земли, ка-

талоги высот квазигеоида над общеземным эллипсоидом (ОЗЭ), параметры связи с националь-

ной системой координат. Выборка из ПЗ-90.11, касающаяся вычисления аномалий силы тяже-

сти, приведена в табл. 1.1.  
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Таблица 1.1 

Фундаментальные геодезические постоянные и параметры общего земного эллипсоида, 

применяемые в единых государственных системах координат России 

 

Постоянная Обозначение 
Единица 

измерения 
Значение 

Среднеквадратическая 

погрешность 

Геоцентрическая 

гравитационная по-

стоянная (с учетом 

атмосферы) 

fM км
3
/с

2
 398600.4418 8×10

4
 

Угловая скорость 

вращения Земли 
ω рад/с 7.292115×10

-5
 - 

Размер большой по-

луоси ОЗЭ 
a м 6378136.5 0.5 

Сжатие ОЗЭ (вы-

равнивание) 
α  1/298.25784 3.4×10

9
 

Ускорение нор-

мальной силы тяже-

сти на экваторе ОЗЭ 
e мГал 978032.84 0.10 

Ускорение нор-

мальной силы тяже-

сти на полюсе ОЗЭ 
p мГал 983218.80 0.10 

Поправка в ускоре-

ние нормальной си-

лы тяжести за при-

тяжение атмосферы 

на уровне моря 

a мГал 0.87 0.10 

Коэффициенты в 

формуле ускорения 

нормальной силы 

тяжести 

β  0.0053024 - 

β1  0.0000058 - 

 

Официальное значение гравитационной постоянной f определено международной комис-

сией по константам и составляет (6.672590.00085)10
-11

 м
3
кг

-1
с

-1
 (Гравиметрия и геодезия, 

2010).  

 

1.3. Система высот 

 

Высоты гравиметрических пунктов определяются в России в Балтийской системе высот 

(Инструкция ..., 1980), т.е. как превышение относительно поверхности геоида или уровня моря 

(H), в то время как нормальное гравитационное поле вычисляется на уровенном эллипсоиде на 

высоте (h) (Грушинский, 1961, Шимбирев, 1975) (рис.1.1). Поскольку пункты с измеренными и 
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нормальными значениями силы тяжести относятся к разным поверхностям, то вычисленные 

аномалии называются смешанными. Поправку за высоту N = h – H называют косвенным эффек-

том. Если в ранних работах (Андреев, Клушин, 1962; Федынский, 1964; Маловичко, 1966; Весе-

лов, Сагитов, 1968) это положение отмечалось, то в настоящее время (Миронов, 1972; Гравираз-

ведка, 1990; Инструкция ..., 1980 и др.) различием систем высот пренебрегают. Исторически это 

связано с отсутствием детальных карт геоида на территорию суши, а методологически обосно-

вывается представлением, что ундуляции высот геоида, т.е. его отклонения от эллипсоида, име-

ют низкочастотный характер, создающий фоновый эффект, легко устраняемый при геологиче-

ской интерпретации аномалий силы тяжести.  

Пренебрежение указанными особенностями системы высот и связанные с ними погреш-

ности в определении аномалий силы тяжести превышают необходимую для решения поисковых 

задач точность их определения (Левин, Тихоцкий, 2003; Бычков, 2005).  

 

 
 

Рис. 1.1. Схема соотношения между системами высот 

 

 

В настоящее время топографо-геодезическое обеспечение гравиметрических съемок 

осуществляется с использованием дифференциальных систем спутниковой навигации GPS и 

ГЛОНАСС, которые позволяют определять превышения пунктов наблюдений в геодезической 

системе высот, т.е. относительно референц-эллипсоида, с точностью до первых миллиметров. 

При обработке результатов для вычисления высот в Балтийской системе мы вводим поправку за 

ундуляции геоида, заложенные в программном обеспечении аппаратуры, тем самым внося 

ошибку в аномалии силы тяжести. Благодаря специальным спутниковым наблюдениям и обоб-

щению наземных, морских и аэрогравиметрических съемок аномалии геоида определены с дос-

таточно высокой точностью (Fairhead, Green, Blizkow, 2003). Использование эллипсоидальных 
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высот автоматически снимает вопрос о необходимости учета косвенного эффекта. Поэтому не-

обходимы методические рекомендации и инструкции по применению систем спутниковой нави-

гации при высокоточной гравиметрической съемке (Левин, Тихоцкий, 2003). 

Учет косвенного эффекта особенно актуален при региональных гравиметрических рабо-

тах (рис. 1.2). Как видно из рисунка, косвенный эффект, представленный в верхней части рис. 

1.2 б, по региональному профилю составляет более 0.40 мГал и включает в себя высокочастот-

ную составляющую прежде всего из-за криволинейности профиля. В целом график повторяет 

ундуляции геоида N, показанные в средней части рис. 1.2 б. В нижней части рис. 1.2 б показан 

рельеф местности. 

Учет косвенного эффекта, как показано нами ранее (Бычков, 2010), необходим и при гра-

виметрических съемках на относительно небольших территориях. Локальная аномалия, обу-

словленная ундуляциями геоида, может достигать 0.05-0.06 мГал при размерах площади более 

100 км
2
. 

 

  

а) б) 

Рис. 1.2. Ундуляции геоида относительно эллипсоида для территории Пермского края (а) и кос-

венный эффект по региональному профилю (б). (Расположение профиля показано черной лини-

ей) 
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1.4. Нормальное значение силы тяжести 

 

Нормальное значение силы тяжести на поверхности уровенного эллипсоида вычисляется 

по формуле А.К. Клеро (Alexis Claude Clairaut), которая с членами второго порядка записывает-

ся следующим образом (Шимбирев, 1975):  

 

0 = e (1 +  sin
2
φ - 1 sin

2
2φ), (1.2) 

 

где  = (p - e)/e, 1 = 2
/8 + /4,  = (a – b)/a, p и e – нормальные значения силы тяжести на 

полюсе и экваторе эллипсоида, a и b – соответственно большая и малая полуоси эллипсоида, φ – 

широта. В 1929 г. К. Сомильяна (Carlo Somigliana) получил точную формулу, показывающую 

распределение силы тяжести на уровенной поверхности эллипсоида вращения (Шимбирев, 

1975): 

 






22220

sincos

sincos

ba

ba pe




 , (1.3) 

 

которая после некоторых упрощений может быть сведена к формуле (1.2).  

Инструкция по гравиразведке предписывает вычислять нормальное значение силы тяже-

сти по формуле Гельмерта, которая выведена им в 1909 г. по 1 603 наблюдениям силы тяжести:  

 

0 = 978030 (1 + 0.005302 sin
2
φ – 0.000007 sin

2
2φ). (1.4) 

 

После Ф. Гельмерта определением коэффициентов формулы (1.2) занимались многие 

ученые (Кассинис, 1930; И.Д. Жонголович, 1952; W.A. Heiskanen, 1957; Н.П. Грушинский, 1960; 

H. Moritz, 1980; Т Цубои, 1982 и др.). Более 15 формул вычисления нормального значения силы 

тяжести приведены в Справочнике геофизика (Гравиразведка, 1990). Некоторые из этих формул 

носили статус международных. Поскольку формула Гельмерта рассчитана для эллипсоида, наи-

более близкого к эллипсоиду Красовского, принятого в России за эллипсоид относимости, 

именно она принята для обработки гравиметрических данных в нашей стране.  

Подставляя в (1.2) значения ПЗ90.11, получим 

 

0 = 978032.84 (1 + 0.0053024 sin
2
φ – 0.0000058 sin

2
2φ). (1.5) 
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Сравнение значений нормального поля, вычисленных по формулам (1.4) и (1.5), показы-

вает, что для крупномасштабных гравиметрических съемок нет принципиальной разницы, ка-

кую из формул использовать при вычислении аномалий силы тяжести (рис. 1.3).  

 

 
 

Рис. 1.3. Разница значений нормального поля, вычисленных по формуле Гельмерта  

и с параметрами ПЗ-90.11: 1 – разность значений, 2 – градиент разности 

 

Для средних широт градиент разности значений нормального поля, вычисленный по раз-

личным формулам, составляет около 0.05 мГал на 1 градус (т.е. примерно на 100 км) и легко 

может быть исключен из гравитационного поля как компонента регионального фона. Однако 

при региональных гравиметрических съемках и при составлении сводных гравиметрических 

карт больших территорий использование формулы Гельмерта приведет к искажениям аномалий 

Буге. 

 

1.5. Поправка за влияние атмосферы 

 

График притяжения однородного сферического слоя (Ga) в зависимости от расстояния r 

приводится во многих учебниках по гравиразведке (рис. 1.4). Величина силы тяжести внутри 

однородного сферического слоя равна нулю, что геометрически было доказано еще 

И. Ньютоном (Маловичко, 1966; Серкеров, 2006). При перемещении точки наблюдения внутри 

слоя сила притяжения будет увеличиваться в соответствии с увеличением толщины масс атмо-
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сферы, лежащих ниже точки, достигая максимума на границе слоя и убывая далее пропорцио-

нально квадрату расстояния от центра. 

 

 

Рис. 1.4. График притяжения однородного сферического слоя (по А.К. Маловичко, 1966) 

 

Масса атмосферы Земли (Ма) включена вместе с массой твердой Земли (Мз) в значение 

силы тяжести на поверхности уровенного эллипсоида (табл.1.1). Поэтому, предполагая одно-

родный состав атмосферы сферических оболочек, влияние атмосферных масс, которое зависит 

от высоты пункта, необходимо вычесть из нормального значения силы тяжести.  

Согласно ПЗ 90.11 поправка в значение нормальной силы тяжести за притяжение атмо-

сферы на уровне моря равна 0.87 мГал. На высоте Н ее предлагается вычислять по формуле  

 
047.1116.087.0 H

а e . (1.6) 

 

В зарубежной литературе (New standards…, 2005) предлагается использовать следующее 

эмпирическое выражение:  

γа = 0.874 – 9.9×10
-5

H + 3.56×10
-9

H
2
. (1.7) 

 

Сравнение формул (1.6) и (1.7) показывает, что до высоты 8 км, разность значений по-

правок не превышает 0.006 мГал (рис. 1.5), поэтому нет принципиальной разницы, какую из 

этих формул использовать. 
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Рис. 1.5. Сравнение формул для вычисления поправки за влияние атмосферы:  

1 – формула (1.6), 2 – формула (1.7) 

 

Эта поправка особенно необходима при гравиметрических съемках, проводимых в гор-

ных районах с большим перепадом высот, поскольку вертикальный градиент поправки состав-

ляет примерно 0.01 мГал на 100 м. Однако и в относительно равнинных территориях перепад 

высот рельефа в пределах площади гравиметрической съемки может быть весьма существен-

ным. Как будет показано далее (разд. 3), для отдельных площадей на территории Пермского 

края поправка за влияние атмосферы может составлять более 0.04 мГал. 

Следует отметить, что формулы (1.6) и (1.7) не учитывают вариации атмосферного дав-

ления, гравитационным эффектом которого, как считается (Маловичко, 1966; Серкеров, 2006), 

нельзя пренебрегать. Вычисление этой поправки, выведенной по формуле бесконечного плос-

копараллельного слоя, предлагается вычислять по формуле (Серкеров, 2006)  

 

δgp = 0.426×10
-3
P

 (1.8) 

 

где P – изменение атмосферного давления в миллибарах. Аналогичные формулы выведены 

другими исследователями (В.В. Бровар, А.Н. Парийская, Б.П. Перцев и др.), но отличия различ-

ных формул, полученных даже с учетом сферичности Земли, не превышают 0.001 мГал (Серке-

ров, 2006). 

Для примера на рис.1.6 представлен график изменения атмосферного давления в ноябре 

2013 г. в г. Перми и соответствующие ему вариации гравитационного поля, вычисленные по 

формуле (1.8). Как видно из графика, в целом величина этой поправки весьма существенна (до 

0.025 мГал) и превышает предельную точность съемки почти в 5 раз, однако в течение грави-
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метрического рейса изменения атмосферного давления не столь существенны и, как правило, 

линейны, поэтому они могут быть учтены вместе со смещением нуль-пункта гравиметра при 

обработке каждого рейса.  

 

 
Рис. 1.6. Изменения атмосферного давления и соответствующие ему вариации 

гравитационного влияния (г. Пермь, ноябрь 2013 г.) 

 

Учет этой поправки совершенно необходим при высокоточных мониторинговых грави-

метрических наблюдениях при контроле за разработкой месторождений полезных ископаемых 

(Андреев и др., 2012; Бычков, Простолупов, Щербинина, 2013), для изучения неприливных из-

менений силы тяжести (Собакарь, 1982) и т.п. 

 

1.6. Вертикальный градиент силы тяжести 

 

В практике обработки данных гравиразведки (Инструкция ..., 1980; Гравиразведка, 1990), 

предполагая, что Земля является шаром с радиусом 6371 км и значением нормального поля 

980 Гал (Миронов, 1972; Серкеров, 2006), для вычисления нормального вертикального градиента 

силы тяжести (поправки за высоту) используется формула  

 

gh = 0.3086H.
 (1.9) 

 

Аналитическое выражение вертикального градиента силы тяжести для эллипсоида при-

ведено в отечественной и зарубежной литературе (Шимбирев, 1975; Li, Gotze, 2001). Линейный 

(/n) и квадратичный ( 
2/ 

2
n) коэффициенты вертикального градиента нормального поля 

силы тяжести по нормали к поверхности эллипсоида n вычисляются по формулам (Шимбирев, 

1975) 
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где e – значение силы тяжести на экваторе, а - большая полуось общего земного эллипсоида,  

– полярное сжатие эллипсоида, q = ω
2
a/e, ω - угловая скорость вращения Земли. Обычно фор-

мула поправки за высоту пункта наблюдения приводится к виду 

 

δgh = (k1 + k2sin
2
φ)h + k3h

2
. (1.11) 

 

Подставляя в формулы (1.10) и (1.11) значения ПЗ-90.11, получим 

 

δgh = (0.3087727654 + 0.0004308698sin
2
φ)h - 7.21252×10

-8
h

2
. (1.12) 

 

Следует заметить, что разными авторами в разные годы были приведены различные зна-

чения коэффициентов формулы (1.11), отражающие эволюцию наших знаний о фигуре Земли 

(табл. 1.2). 

 

Таблица 1.2 

Параметры формулы вычисления поправки за высоту 

Авторы, год 
Коэффициенты Величина поправки 

k1 k2 k3 h = 100 м h = 1000 м 

С.К. Гирин и др., 1935 0.308   30.800 308.000 

Б.А. Андреев и др., 1941 0.3086   30.860 308.600 

Л.В. Сорокин, 1941 0.3088 -0.0004  30.853 308.525 

П.И. Лукавченко, 1956 0.3088 -0.00044 7.24×10
-8

 30.849 308.425 

V.Vyskočil, 1960:       

эллипсоид Хейфорда (1924) 0.308775 -0.0004391 7.2×10
-8

 30.847 308.401 

эллипсоид Красовского (1940) 0.308768 -0.0004240 7.2×10
-8

 30.847 308.405 

А.К. Маловичко, 1966 0.3088 -0.0004 7.2×10
-8

 30.852 308.453 

Г.Г. Ремпель, 1980 0.30877 -0.00044 7.25×10
-8

 30.846 308.395 

А.И. Каленицкий и др., 1981 0.30877 -0.00044 7.23×10
-8

 30.846 308.395 

W.J. Hinze at al, 2005  

(для эллипсоида GRS80) 

0.3087691 -0.0004398 7.2125×10
-8

 30.846 308.395 

С.А. Серкеров, 2006 0.30877 -0.00044 7.2×10
-8 

 30.846 308.396 

В.Н. Конешов и др., 2010 0.3087693 -0.0004259472 7.2124×10
-8

 30.847 308.404 

Формула (1.12) 0.3087727654 -0.0004308698 7.21252×10
-8

 30.847 308.405 

 

Для примера в двух последних столбцах табл. 1.2 приведены значения поправок, вычис-

ленные для широты 56
0
 на высотах 100 м и 1000 м. Как видно из табл. 1.2, пренебрежение эл-

липсоидальностью Земли дает погрешность вычисления поправки порядка 0.05 мГал на высоте 

100 м и более 0.5 мГал на высоте 1000 м, что существенно превышает точность современной 
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гравиметрической съемки. В то же время уточнение величины широтного (k2) и квадратичного 

(k3) коэффициентов принципиальной роли не играет: даже на высоте 1000 м разность поправок 

не превышает 0.01 мГал, т.е. находится в пределах точности современной гравиметрической 

съемки. 

В ряде исследований (Немцов, 1967; Любимов, 1979; Методические рекомендации, 1981; 

Серкеров, Коптунов, Ляндерс, 2006; Ляндерс, 2007) говорится о необходимости кроме нормаль-

ного вертикального градиента силы тяжести по формулам (1.9) или (1.12) учитывать аномаль-

ный градиент, который обусловлен разновысотностью пунктов наблюдения по отношению к 

аномальным массам, залегающим прежде всего в толще ВЧР. На модельных примерах показано, 

что величина аномального градиента может составлять от 0.05 мГал/м (Серкеров, Коптунов, 

Ляндерс, 2006) до 0.5 мГал/м (Немцов, 1967), при этом невозможно разделить доли участия 

влияний переменной плотности промежуточного слоя и аномального вертикального градиента 

(Методические рекомендации, 1981; Антонов, Серебряков, Спиридонова, 2001). Разумеется, та-

кие величины фиктивных аномалий должны учитываться при высокоточных гравиметрических 

исследованиях. Определить действительную величину аномального вертикального градиента 

силы тяжести можно лишь путем его непосредственного измерения в шахтных стволах (Мето-

дические рекомендации, 1981) или в скважинах (Новоселицкий, Чадаев, 1981).  

Поскольку эти искажения поля обусловлены, во-первых, заменой действительной по-

верхности наблюдений при интерпретации аномалий горизонтальной плоскостью и, во-вторых, 

наличием аномалиеобразующих масс в верхней части разреза, то учет аномального вертикаль-

ного градиента силы тяжести является также задачей интерпретации гравиметрических данных. 

Поскольку аномалии вертикального градиента силы тяжести несут информацию о строении 

недр, то, как показал Ю.В. Антонов с соавторами (2004; 2006 и др.), геологическая эффектив-

ность гравиразведки существенно возрастает при совместном измерении силы тяжести и ее вер-

тикального градиента. 

 

1.7. Поправки за промежуточный слой и рельеф местности 

 

1.7.1. Учет сферичности Земли 

 

Дискуссия о необходимости введения поправки за промежуточный слой и параметрах 

этого слоя в гравиметрической литературе имеет длительную историю (Архангельский, 1933; 

Андреев, Клушин, 1962). Согласно существующим стандартам редуцирования (Инструкция ..., 
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1980; Гравиразведка, 1990), при введении этой поправки предполагается, что промежуточный 

слой представляет собой плоскопараллельную горизонтальную пластину с постоянной плотно-

стью 2.30 г/см
3
, 2.67 г/см

3
 или некоторой средней для конкретной площади исследований. Влия-

ние отклонений физической поверхности Земли от плоскости учитывается отдельной процеду-

рой – вычислением поправки за влияние рельефа местности. Радиус учитываемой области при 

вычислении поправок за влияние рельефа для съемок масштабов 1:50 000 и мельче должен быть 

равным 200 км (Инструкция ..., 1980). 

Притяжение плоского однородного слоя gпл.сл толщиной H и плотностью  вычисляется 

по формуле (Гравиразведка, 1990) 

 

gпл.сл = 2fH  0.0419H. (1.13) 

 

Формулы вычисления притяжения сферического сегмента gсф.сл приведены в работах 

В.М. Гордина (1974), Г.Г. Ремпеля (1980), А.И. Каленицкого и В.П. Смирнова (1981) и 

T.R. LaFehr (1991 a).  

Вероятно, первую формулу вычисления притяжения сферического сегмента предложил 

В.М. Гордин. При ограничениях H < S < R0, где S – радиус сферического сегмента и R0 – радиус 

Земли (рис. 1.7), она выглядит следующим образом (Гордин, 1974): 
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где  = S/R0 – телесный угол сферического сегмента.  

Точную формулу притяжения сферического сегмента вывел Г.Г. Ремпель. В обозначени-

ях, представленных на рис. 1.7, для случая, когда гравиметрический пункт находится на поверх-

ности сегмента, она выглядит следующим образом (Ремпель, 1980): 
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где R = R0 + H,  
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Рис. 1.7. Сферический и плоский промежуточный слой 

 

 

Аналогичную формулу приводит T.R. LaFehr (1991 a)  

 

gсф.сл = 2f(H - R), (1.14 в) 

где  = (1/32
 - ),     

  
















kff

n
mpkffd

2

22 ln
3

1


 , 

 = R0/R,   = H/R,  d = 3cos
2 - 2,  f = cos,  k = sin

2, 

p = -6cos
2 sin(/2) + 4sin

3
(/2),  m = -3sin

2 cos,  n = 2[sin(/2)  – sin
2
(/2)]. 

 

Эта формула использована в североамериканском стандарте редуцирования (New stan-

dards …, 2005). Радиус сегмента S принят равным 166,735 км, что соответствует внешнему ра-

диусу последней плоской зоны О2 Хейфорда (Шимбирев, 1975).  

Приближенную формулу при S < 3000 км предложили А.И. Каленицкий и В.П. Смирнов 

(1981): 

 

)00012.0)2/sin(1()(2 0

22

. HRSHSHSfg слсф   . (1.14 г) 

 

Сравнение формул (1.14 а) – (1.14 г) показывает, что точные формулы Г.Г. Ремпеля и 

T.R. LaFehr дают совершенно идентичные результаты. Приближенная формула 

А.И. Каленицкого и В.П. Смирнова при радиусе сферического сегмента S < 3000 км и толщине 

слоя H < 2000 м дает погрешность относительно точных формул не более 0.005 мГал. Такую же 

погрешность имеет формула (1.14г) для S = 200 км при толщине слоя менее 6 км. Формула 
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В.М. Гордина, которая не учитывает нелинейность притяжения сферического слоя от его мощ-

ности, может применяться в случае, когда высоты рельефа местности не более 200 м. 

Таким образом, можно констатировать, что наиболее приемлемой формулой вычисления 

поправки за сферический промежуточный слой является формула Г.Г. Ремпеля (1.14 б). Упро-

щения данной формулы нецелесообразны, учитывая быстродействие современных компьюте-

ров. 

Сравнение формул для плоского (1.13) и сферического (1.14 б) промежуточного слоя 

( = 2.67 г/см
3
) при различных радиусах S в зависимости от высоты гравиметрического пункта H 

приведены на рис. 1.8. Как видно из рисунка, расхождение между величинами поправок весьма 

большое и нелинейно зависит от высоты пункта. Градиент разности поправок для S = 200 км со-

ставляет примерно 0.001 мГал/м. Поэтому даже для относительно равнинных территорий с пре-

вышениями высот рельефа до 100 – 200 м погрешность, вносимая в аномалии Буге применением 

модели плоского промежуточного слоя, в десятки раз превосходит точность определения на-

блюденных значений силы тяжести, т.е. погрешность, вносимая в аномалии Буге неучѐтом сфе-

ричности Земли, будет определяться не только выбором радиуса сегмента, но и изрезанностью 

рельефа местности на площади исследований и не может быть устранена при интерпретации. 

 

 
Рис. 1.8. Разность поправок за сферический и плоский промежуточный слой в зависимости от 

высоты пункта гравиметрических наблюдений 
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1.7.2. Выбор радиуса сферического сегмента 

 

С поправкой за промежуточный слой тесно связана поправка за влияние рельефа, поэто-

му, если используется сферический слой, то и рельеф необходимо учитывать для сферической 

Земли и с тем же размером области учета (Каленицкий, 2005). В этой связи важным для практи-

ки является вопрос: можно ли уменьшить радиус сферического сегмента при вычислении, чтобы 

без ущерба для точности вычислений аномалий Буге минимизировать трудоемкие операции по 

составлению цифровой модели рельефа местности и вычислению поправок за влияние рельефа?  

На показания гравиметра в конечном итоге оказывают влияние масса всей Земли, поэто-

му в идеале необходимо вычислять аномалии силы тяжести в полной топографической редук-

ции. Как показал Ю.В. Дементьев (2012), поправка за гравитационное влияние горных массивов 

Мексики и западной части США в точке, расположенной в Восточном Казахстане, превышает 2 

мГал. Способ вычисления аномалий силы тяжести в полной топографической редукции пред-

ложил еще Д.Ф. Хейфорд (J.F. Hayford, 1868 – 1925 гг.). Вся поверхность Земного шара делится 

концентрическими окружностями, проведенными вокруг точки вычислений, на зоны, которые, в 

свою очередь, радиальными лучами делятся на секторы, т.е. топографические массы аппрокси-

мируются системой призм. Причем первые 15 зон до радиуса 166.7 км были плоскими, осталь-

ные 18 – сферическими. Предложенное Хейфордом деление поверхности Земли на зоны и сек-

торы до сих пор используется для вычисления редукций (Шимбирев, 1975). Свой подход к ре-

шению этой задачи, основанный на использовании цифровой модели рельефа SRTM (Shuttle 

Radar Topography Mission), предложил Ю.В. Дементьев (2012). 

Однако в практике гравиразведки помехой являются не абсолютные или плавно меняю-

щиеся величины поправок, которые при интерпретации легко могут быть исключены вместе с 

региональным фоном, а их нерегулярная часть, зависящая как от радиуса сферического сегмен-

та, так и от характера рельефа местности. На этом основаны все существующие способы опре-

деления величины радиуса, в пределах которого необходимо учитывать влияние рельефа. 

П.И. Лукавченко (1951) предложил определять этот радиус эмпирическим путем: на границах 

площади гравиметрической съемки в характерных точках рельефа местности вычислять поправ-

ки с различными радиусами круговой зоны. Та зона, при которой градиент поправки не превы-

шает заданной величины, будет являться граничной. Аналитические выражения для величины 

этого радиуса, основанные на градиенте поправки или на ее абсолютном значении, приведены в 

работах Н.И. Дергачева (1962), В.М. Березкина (1967), Л.Д. Немцова (1967), В.М. Гордина 

(1974), А.К.Маловичко (1989) и др.  
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Практического применения эти способы не получили, очевидно, потому, что для сопос-

тавления различных съемок и составления сводных гравиметрических карт на большие террито-

рии необходима стандартизация радиуса учета поправки за влияние рельефа. В России величина 

радиуса принята равной 200 км (Инструкция ..., 1980), за рубежом – 166.735 км (New standards 

..., 2005), но как уже указывалось, какого-либо теоретического обоснования выбора радиуса вы-

числения поправок в опубликованной литературе мы не нашли, за исключением того, что 

166.735 км – это радиус последней плоской зоны Хейфорда.  

На рис. 1.9 приведены графики изменения поправок за сферический промежуточный 

слой в зависимости от радиуса сферического сегмента S, вычисленные по формуле (1.14 б), для 

различных высот гравиметрического пункта H. Как видно из графика, если высоты гравиметри-

ческих пунктов не превышают 1000 м, т.е. для съемок в относительно равнинной местности, за-

висимость градиента поправки от величины радиуса сферического сегмента практически ли-

нейна после S  150 км. В горных районах преобладающее значение имеет поправка за влияние 

рельефа, особенно в ближней зоне, поэтому нелинейностью поправки за промежуточный слой 

можно, вероятно, пренебречь. 

 

 

Рис. 1.9. Градиент поправки за промежуточный слой для сферической Земли 
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Для выбора радиуса учета поправки за влияние рельефа (R) В.М. Гордин (1974), обобщив 

результаты предшествующих исследователей, приводит следующую формулу: 

 

g

dH
fR




2

 , (1.15) 

 

где dH – среднее превышение рельефа за пределами радиуса R, εg – допустимая погрешность за 

конечность области вычисления поправки, σ – плотность, принятая при вычислении поправки за 

промежуточный слой. По оценке В.М. Гордина, при погрешности εg = 0.1 мГал и dH = 200 м ве-

личина радиуса R не превышает 20 км.  

График зависимости R от dH для различных εg при σ = 2.67 г/см
3
 приведен на рис. 1.10. 

Учитывая, что точность современной гравиметрической съемки составляет ±0.02 – 0.03 мГал 

(Бычков, 2010), при величине радиуса R > 50 км зависимость R от dH становится практически 

линейной и не влияет на результаты интерпретации аномалий силы тяжести. 

 

 

Рис. 1.10. Графики зависимости радиуса учета поправки за влияние рельефа от превышений 

рельефа для различной погрешности за конечность области вычисления поправки 
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Для примера на рис. 1.9 и 1.10 пунктирными линиями указаны величины стандартизиро-

ванных радиусов (S), принятых в России и за рубежом. Как видно из графиков, эти величины 

являются вполне приемлемыми как для выбора радиуса сферического промежуточного слоя, так 

и для выбора радиуса вычисления поправки за влияние рельефа.  

Более детально вопросы вычисления поправки за влияние рельефа будут рассмотрены в 

разделе 2. 

 

1.7.3. Переменная плотность промежуточного слоя  

 

Важным вопросом является выбор плотности промежуточного слоя (постоянной или пе-

ременной). Этот вопрос активно обсуждается в литературе (Андреев, Клушин, 1962; Березкин, 

1967; Гордин, 1974; Слепак, 1980; 2005; Каленицкий, Смирнов, 1981; Методические рекоменда-

ции, 1981; Варламов, Филатов, 1983; LaFehr, Yarger, Bain, 1988; Бычков, 1994; 2010; Talwani, 

1998; Костицын, 2002 и др.). Только в библиографической базе В.М. Гордина и С.А. Тихоцкого 

(2004) насчитывается более 100 публикаций на эту тему. 

Поскольку поправка за промежуточный слой вместе с поправкой за влияние рельефа по 

сути представляют собой гравитационное влияние толщи пород, ограниченной сверху рельефом 

местности, а снизу – уровнем приведения поля, то решение задачи казалось бы очень простое: 

построить детальную плотностную модель слоя, вычислить величину соответствующего грави-

тационного эффекта и вычесть его из аномалий в свободном воздухе. При этом нижней грани-

цей слоя может быть не обязательно уровень приведения, а, например, первая геоплотностная 

граница или минимальная высотная отметка рельефа. Однако величина поправки за промежу-

точный слой может достигать десятков и сотен миллигал. Так, например, ошибка определения 

плотности горных пород 0.02 г/см
3
 при высоте рельефа 100 м, внесет погрешность определения 

поправки за промежуточный слой величиной почти 0.10 мГал.  

Как известно (Березкин, 1967; Слепак, 1980; Варламов, Филатов, 1983 и др.), закономер-

ности распределения плотности в горных породах верхней части разреза (ВЧР) могут быть по-

лучены путем лабораторных исследований керна и образцов из обнажений, гравиметрическими 

измерениями на участках с существенным перепадом высот рельефа, а также в скважинах и 

шахтах, по промыслово-геофизическим данным, путем пересчета данных других геофизических 

методов, прежде всего сейсмических. Все эти методы позволяют получить весьма приблизи-

тельные значения плотностей. С необходимой точностью определение плотности пород, даже 
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денситометрическим способом, практически невозможно (Варламов, Филатов, 1983), не говоря 

уже о других, в основном, косвенных способах.  

Таким образом, поскольку аппроксимация промежуточного слоя однородной плоскопа-

раллельной горизонтальной или сферической пластиной не отвечает геологическим условиям, а 

построение детальной геолого-плотностной модели верхней части разреза с необходимой точ-

ностью практически невозможно, нам представляется, что поправку за промежуточный слой 

следует вычислять с постоянной плотностью, а при интерпретации аномалий процедуру учета 

влияния переменной плотности ВЧР включать в процесс решения обратной задачи (Бычков, 

2010). В качестве априорной информации о плотностях пород верхней части разреза необходи-

мо использовать плотности, полученные по геологическим и геофизическим данным, корректи-

руя их в процессе интерпретации. Исходными гравиметрическими данными могут являться зна-

чения аномалий Буге, вычисленные при постоянной (средней для изучаемой площади) плотно-

сти промежуточного слоя, а переменную плотность вычислять как аномальную относительно 

средней.  

Интерпретацию гравиметрических материалов с целью подавления влияния геоплотно-

стных неоднородностей верхней части разреза предлагается проводить в следующей последова-

тельности (Бычков, 2007 а; Бычков, 2011). 

1. По гравиметрическим данным, используя, например, известный метод Неттлетона 

(Nettleton, 1940) или любые другие, описанные в литературе (Березкин, 1967; Слепак, 1980; Вар-

ламов, Филатов, 1983 и др.), определяется средняя плотность промежуточного слоя для изучае-

мого района. Относительно этой плотности производятся дальнейшие вычисления.  

2. Выделяется локальная составляющая гравитационного поля, обусловленная влиянием 

верхней части разреза. Полученные локальные аномалии сравниваются с сейсмическими или 

электроразведочными данными, и выбирается та составляющая, которая наилучшим образом 

согласуется с априорными данными о строении ВЧР. Здесь должны быть использованы и вся 

имеющаяся информация, и все возможные способы разделения полей, включая геологическое 

редуцирование, частотную фильтрацию, корреляционные преобразования. Поскольку эта задача 

неоднозначна, еѐ решение уточняется на всех этапах интерпретации. Полученное поле является 

исходным для решения обратной задачи гравиметрии относительно плотности промежуточного 

слоя.  

4. Решается линейная обратная задача путем подбора плотности в слое, ограниченном 

сверху земной поверхностью, снизу – уровнем приведения. Решение обратной задачи осуществ-

лялось в точках {xi, yj}, расположенных на земной поверхности по формуле 
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где n – номер итерации, Δg
нб

 и Δg
мод

 – соответственно исходное и модельное поля, α - параметр 

регуляризации. Метод решения линейной обратной задачи аналогичен методу локальных по-

правок И.Л. Пруткина (1986), при котором на каждом шаге итерационного процесса n уменьша-

ется разность между наблюденным и модельным полями в данном узле за счет изменения плот-

ности в этом же узле. При этом параметр регуляризации α подбирается экспериментально. Кри-

терием окончания итерационного процесса является совпадение в пределах заданной точности 

наблюденного и модельного полей или выполнение заданного количества итераций.  

5. Используя вычисленные плотности, решаем прямую задачу гравиразведки для слоя пе-

ременной мощности и плотности. Очевидно, что при таком подходе уточняется и поправка за 

влияние рельефа в ближней зоне (в пределах площади съемки), ранее вычисленная с постоянной 

плотностью. Полученный эффект исключается из аномалий силы тяжести, вычисленных при 

постоянной плотности промежуточного слоя.  

Некоторые примеры учета влияния неоднородностей ВЧР приведены в работах (Митю-

нина, Бычков, 1995; 2012; Бычков, 2007 а, б, в; 2009; Бычков, Митюнина, 2001; 2008 а, б; 2009 а, 

б; 2011; Новикова, Долгаль, Симанов, 2013). 

 

1.7.4. Учет разновысотности пунктов наблюдения 

 

Кроме непосредственного гравитационного влияния топографических масс, которое учи-

тывается путем введения поправок за промежуточный слой и рельеф местности, в наблюденном 

поле силы тяжести проявляется влияние разновысотности точек измерений гравитационного 

поля (Методические рекомендации, 1981; Аронов, 1990; Блох, Смирнова, 1991; Антонов, Сереб-

ряков, Спиридонова, 2001 и др.). В силу этого гравитационное поле в редукции Буге для терри-

торий, характеризующихся расчлененным рельефом земной поверхности, несет в себе специфи-

ческие искажения, не устранимые никакими процедурами редуцирования (т.к. природа этих ис-

кажений не связана с массами «однородной Земли»). Физическая суть «эффекта разновысотно-

сти» заключается в возникновении специфических искажений гравитационного поля, обуслов-

ленных влиянием «геометрического фактора» - варьированием расстояний между возмущаю-

щими объектами и точками измерений за счет изменений высот z = z (x, y) поверхности наблю-

дений.  
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Проиллюстрируем «эффект разновысотности» на модельном примере, взятом из работы 

(Аронов, 1990). На рис. 1.11 показано, что в обычной редукции (на поверхности рельефа) левый 

максимум, обусловленный шаром, значительно интенсивнее правого. На горизонтальной по-

верхности соотношение между амплитудами экстремумов обратное. Вполне очевидно, что при 

интерпретации без учета влияния поверхности наблюдения выводы о глубинах залегания и из-

быточных массах возмущающих объектов могут быть заведомо ошибочными. При наличии об-

рывистых форм рельефа и неглубоком залегании возмущающих масс могут появиться ложные 

экстремумы силы тяжести.  

 

 

Рис. 1.11. Искажения аномалий Буге за счет «эффекта разновысотности» (по В.И. Аронову, 

1990): 1 – гравитационное поле на поверхности наблюдений; 2 – гравитационное поле на 

горизонтальной плоскости; 3 – плоскость редуцирования; 4 – возмущающие массы 
 

Приведение гравитационного поля, измеренного в условиях расчлененного рельефа ме-

стности, к горизонтальной поверхности наблюдений (преобразование Δg[x, y, z(x, y)] → Δg*[x, y, 

z = const]) является весьма полезным для последующей интерпретации картографических мате-
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риалов, так как приводит к упрощению морфологии поля и устранению смещений эпицентров 

аномалий относительно возмущающих объектов. Для этой цели используется аналитическая ап-

проксимация наблюденных значений поля полем эквивалентных источников (применяется так-

же термин «аппроксимация истокообразными функциями»). Наименьшие трудности, с точки 

зрения вычислительного процесса, возникают при моделировании поля набором источников с 

фиксированным пространственным расположением, что позволяет ограничиться только опреде-

лением физических параметров этих источников, т.е. решением обратной задачи в линейной по-

становке (Аронов, 1976). Рассмотрим простейший алгоритм, реализующий данный подход.  

Аппроксимационную конструкцию для гравитационного поля g, заданного в k точках 

квадратной сети, можно построить таким образом, что взаимосвязь масс источников и исходно-

го поля будет выражаться хорошо обусловленной системой линейных алгебраических уравне-

ний (СЛАУ). Это может быть достигнуто, в частности, расположением шаров (точечных масс) 

под каждой точкой сети на глубине h, при выполнении условия lhl 2 , где l – шаг сети 

(Старостенко, 1978).  

Массы m шаров определяются при решении СЛАУ, содержащей k уравнений с k неиз-

вестными Fm = g, где 
3R

z
fF





 - гармонические функции, определяющие гравитационный 

эффект шара при m = 1; R = 
222 )()()( zyx    - расстояние между центрами шаров 

(, , ) и точками расчета поля (x, y, z), f - гравитационная постоянная. Итерационный процесс 

заканчивается после достижения заданной точности решения задачи 

2

1
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gF , где g  и *g - значения исходного и модельного гравитаци-

онного полей, соответственно;  - величина, сопоставимая с точностью определения аномалий 

Буге, k - число точек наблюдений. Для решения СЛАУ используются итерационные методы, на-

пример - метод Зейделя.  

Восстановление поля в произвольно выбранных точках пространства сводится к реше-

нию прямой задачи гравиразведки от созданной аппроксимационной конструкции, при извест-

ных ее геометрических и физических параметрах. При вычислении трансформант применяются 

соответствующие операторы L, заменяющие оператор F при решении прямой задачи - напри-

мер, при вычислении горизонтального градиента поля силы тяжести VBxzB:B BLP

 
P= 3 ( - x) ( - z)/RP

5
P.P

  

В настоящее время разработаны эффективные алгоритмы истокообразной аппроксима-

ции, базирующиеся на методе интегральных представлений (Страхов, Керимов, Степанова, 
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2009), использовании взаимосвязи частотного состава поля и глубин расположения эквивалент-

ных источников (Тихоцкий, Шур, 2001), принципах фрактальной геометрии (Долгаль, Пугин, 

2006), оптимизации сети размещения источников с помощью вейвлет-анализа (Долгаль, Сима-

нов, 2008); многократном использовании процедур одномерной оптимизации (Пугин и др., 

2010); стохастическом моделировании (Пугин, Мичурин, Веселкова, 2014) и др. 

Помимо уже упомянутого пересчета аномалий силы тяжести на горизонтальную плос-

кость, эти методы позволяют осуществлять высокоточное вычисление трансформант гравитаци-

онного поля, проводить подавление аномалий-помех, нарушающих гармонический характер по-

ля, выполнять 3D-интерполяцию данных гравиразведки и подавлять аномальные эффекты от 

приповерхностных геоплотностных неоднородностей.  

Следует подчеркнуть, что выполнение процедур учета разновысотности пунктов наблю-

дения ни в коей мере не заменяет вычисление поправок за влияние рельефа и, наоборот, как от-

мечает В.М. Гордин (1974), редукция поля на внешнюю плоскость без учета влияния рельефа 

местности в большинстве случаев вообще теряет смысл. 

 

1.8. Программное обеспечение редуцирования гравиметрических данных 

 

Для вычисления аномалий силы тяжести в редукции Буге с использованием различных 

формул редуцирования разработана программа «New_standards» (Хохлова, Симанов, 2013; 

Khokhlova, 2014), интерфейс которой приведен на рис. 1.12. Программа позволяет вычислять 

аномалии Буге по стандартным формулам, которые определены Инструкцией по гравиразведке 

и по формулам, выведенным различными исследователями, а также по приведенным выше. В 

программу заложены параметры принятого в России земного эллипсоида, параметры ПЗ-90.11, 

современные данных о геоиде и рельефе Земли.  

Алгоритм вычисления аномалий силы тяжести включает вычисление географических ко-

ординат гравиметрических пунктов, значения нормального поля, поправок и собственно анома-

лий силы тяжести по различным формулам. Исходными данными являются массивы координат 

пунктов (в СК-42), высот (относительно геоида или эллипсоида) и наблюденных значений силы 

тяжести. 

Для определения средней плотности промежуточного слоя в программу включен блок, 

который, используя метод Неттлетона (1940), вычисляет коэффициенты корреляции между ано-

малиями Буге и высотами рельефа в профильном или площадном варианте. 
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Рис. 1.12. Интерфейс программы вычисления аномалий Буге по различным формулам  

(Хохлова, 2014) 

 

1.9. Сравнение процедур вычисления гравитационных аномалий  

 

Самое существенное изменение в предлагаемых процедурах редуцирования касается вы-

бора эллипсоида в качестве датума для системы высот, что устраняет необходимость в исправ-

лении косвенного эффекта, обусловленного различием систем высот. Использование высот от-

носительно эллипсоида удобнее на практике, поскольку положение пунктов гравиметрических 

наблюдений теперь получают с помощью GPS или ГЛОНАСС, которые определяют высоты от-

носительно эллипсоида. Кроме того, предлагается использовать сферический слой при вычис-

лении поправок за промежуточный слой и рельеф местности, учитывать эллипсообразность 

Земли при вычислении поправки за высоту и др. (табл. 1.3). 
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Таблица 1.3  

Сравнение между компонентами вычисления гравитационных аномалий 

Компоненты 
Существующие процеду-

ры редуцирования 

Предлагаемые процеду-

ры редуцирования 

Системы координат (датумы) 

Горизонтальный датум – геогра-

фическое положение гравиметриче-

ских пунктов 

Система Пулково-1942 (СК-

42) 

Система Пулково-1942 

(СК-42) 

Вертикальный датум – высоты 

гравиметрических пунктов 

Балтийская система высот  Эллипсоид Красовского 

(ПЗ-90) 

Значение силы тяжести – грави-

метрический уровень 

Международная гравимет-

рическая сеть (IGSN71) 

Международная гравимет-

рическая сеть (IGSN71) 

Вычисление аномалий 

Нормальное значение силы тяже-

сти - сила тяжести на земном эл-

липсоиде 

Формула Гельмерта, 1901-

1909 с поправкой -14 мГал 

Нормальное значение силы 

тяжести на общеземном 

эллипсоиде (ПЗ-90) 

Поправка за высоту – изменение 

силы тяжести с высотой  

Вертикальный градиент си-

лы тяжести однородной 

сферической Земли 

Уравнение второго порядка 

изменения теоретического 

значения силы тяжести от-

носительно эллипсоида 

Поправка Буге – гравитационный 

эффект массы Земли между верти-

кальным датумом и высотой пункта 

наблюдения 

Гравитационный эффект 

однородной горизонтальной 

плиты  

Уравнение гравитационно-

го эффекта сферического 

сегмента с высотой пункта 

наблюдения относительно 

эллипсоида 

Поправка за влияние рельефа - 

эффект топографических отклоне-

ний от горизонтальной плиты или 

сферического сегмента, принятого в 

вычислении поправки Буге 

Разнообразные методы, за-

висящие от расчлененности 

рельефа, имеющейся топо-

графической информации 

Аналитические аппрокси-

мации рельефа и решение 

прямых задач на плоскости 

или сфере (раздел 2) 

Косвенный эффект – гравитаци-

онный эффект, обусловленный раз-

ностью высот между эллипсоидом и 

геоидом  

Не вводится Не нужен, поскольку высо-

та пункта измерена относи-

тельно эллипсоида, на ко-

тором дается теоретическое 

значение силы тяжести 

Поправка за кривизну Земли от 

принятой горизонтальной плиты в 

поправке Буге 

Не вводится Не нужна, поскольку кри-

визна Земли включена в 

уравнение гравитационного 

эффекта сферического сег-

мента 

Поправка за атмосферу – влияние 

массы атмосферы 

Не вводится Аналитическая аппрокси-

мация гравитационного 

эффекта атмосферной мас-

сы до высоты 10 км 
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Существующие процедуры редуцирования главным образом изменяют региональную со-

ставляющую гравитационного поля и, кроме того, как будет показано ниже, вносят погрешно-

сти и при крупномасштабных съемках, сказывающиеся на результатах интерпретации локаль-

ных аномалий силы тяжести.  

Внедрение усовершенствованных процедур редуцирования диктуется повышенной точ-

ностью современных гравиметрических съемок и необходимостью совместимости отечествен-

ных баз гравиметрических данных с европейскими и североамериканскими. 
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2. ВЫЧИСЛЕНИЕ ПОПРАВОК ЗА ВЛИЯНИЕ РЕЛЬЕФА 

 

2.1. Физический смысл и способы вычисления поправки за влияние рельефа местности 

 

Одной из составляющих редукции Буге является поправка за влияние окружающего 

рельефа местности gрф, вычисление которой представляет наибольшую сложность при обра-

ботке гравиметрических данных. Необходимость повышения точности определения поправок 

gрф обусловлена современными потребностями в проведении высокоточных гравиметрических 

съемок, особенно – в условиях расчлененного рельефа местности.  

Влияние промежуточного слоя при расчете поправки Буге учитывает влияние масс, рас-

положенных между горизонтальной или сферической поверхностью, проходящей через точку 

наблюдений и уровнем приведения. Поправка за влияние рельефа gрф учитывает реально суще-

ствующие отклонения земной поверхности от этого слоя (Гордин, 1974; Гравиразведка, 1990; 

Долгаль, Костицын, 2010 и др.). Физический смысл ее можно представить следующим образом 

(рис. 2.1): все прогибы в рельефе земной поверхности (ниже уровня гравиметрического пункта) 

«засыпаются» породой с плотностью промежуточного слоя , а все возвышения «срезаются».  

 

 
Рис. 2.1. Физический смысл поправки за влияние рельефа: 1 – гравиметрический пункт, 2 – рель-

еф поверхности Земли, 3 – уровень приведения поля, 4 – векторы силы притяжения: ∆g - влия-

ние глубинных масс, δgрф – влияние рельефа 

 

 

В случае плоскопараллельного слоя поправка за влияние рельефа всегда положительна, 

поскольку как повышения рельефа, так и понижения относительно высоты гравиметрического 
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пункта уменьшают значения аномалий силы тяжести. Если промежуточный слой сферический, 

то поправки могут быть знакопеременны. 

Вычисление поправок gрф сводится к интегрированию по объему V, заключенному меж-

ду поверхностью рельефа ),(    и некоторой «нормальной» поверхностью (плоскостью, 

сферой, эллипсоидом), проходящей через гравиметрический пункт. В случае, когда «нормаль-

ной» поверхностью является горизонтальная плоскость z = const, выражение, определяющее ве-

личину поправки за влияние рельефа, записывается в виде 

 





V

R

dddz
fzyxg

3рф

)(
),,(


 , (2.1) 

 

где x, y, z  - прямоугольные координаты гравиметрического пункта, f - гравитационная постоян-

ная,  - плотность горных пород промежуточного слоя, , ,   - координаты учитываемого эле-

мента массы, 
222 )()()( zyxR   - расстояние между элементом массы и гравимет-

рическим пунктом, V – полный объем топографических масс. В цилиндрической системе коор-

динат с центром в пункте наблюдения величина gрф определяется выражением 

 

 


V

рф dddfg 





2/322 )(
, (2.2) 

 

где ρ, φ, ξ – цилиндрические координаты элемента массы объема V, расположенного на сфери-

ческой Земле. 

Таким образом, величина поправки определяется путем решения прямой задачи грави-

метрии от различных форм рельефа, являющихся отклонениями от плоского или сферического 

слоя. Известно, что прямая задача гравиметрии при заданных геометрических параметрах воз-

мущающего объекта и известной плотности имеет единственное решение. Рельеф аппроксими-

руется набором элементарных тел, влияние которых вычисляется аналитически, а затем сумми-

руется. 

Специфика решения прямой задачи гравиразведки (2.1 или 2.2) такова, что требует для 

высокоточного вычисления поправки gрф задания весьма густой сети высотных отметок вблизи 

точки расчета и допускает разрежение этой сети по мере удаления от нее. В связи с этим, об-

ласть учитываемого влияния рельефа подразделяется на несколько непересекающихся зон, для 

которых с различной детальностью проводится описание рельефа местности (Hammer, 1939; Лу-

кавченко, 1951; Березкин, 1967; Немцов, 1967; Хесин, 1969; Гордин, 1974; Мудрецова и др., 1979; 
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Каленицкий, Смирнов, 1981; Маловичко, Костицын, Тарунина, 1989; Костицын, 1989; 2002; Гра-

виразведка, 1990; Cogbill, 1990; Ma, Watts, 1994; Banerjee, 1998; Долгаль, 1998; Nowell, 1999; New 

standards..., 2005; Schiavone, Capolongo, Loddo, 2007; 2009; Долгаль, Костицын, 2010 и др). 

Обычно эти зоны называются «центральная», «ближняя», «средняя» и «дальняя» (Гордин, 1974; 

Методические рекомендации, 1981). Выбор размеров зон производится в соответствии с приме-

няемой методикой вычислений, характером рельефа местности, необходимой точностью вычис-

лений и т.п.  

Разработаны различные способы расчета gрф, реализуемые с помощью палеток, номо-

грамм и компьютерных программ (Аронов, Бородатый, Фильштинский, 1964; Граменицкая, 

1967; Ломтадзе, Михалев, 1974; Маловичко, Костицын, 1974; Быков, 1978; Jackson, van Gulik, 

1983; Xia, Dewharst, 1986; LaFehr, Yarger, Bain, 1988; Zhou, Zhong, 1990; Tsoulis, 1998; 2003; 

Nowell, 1999; Jia, Davis, Groom, 2009 и др.), обзор которых по состоянию на 1974 г. выполнил 

В.М.Гордин. Существующие способы отличаются методами численной реализации формул 2.1 

или 2.2, т.е. прежде всего - различными подходами к аппроксимации рельефа набором элемен-

тарных тел, гравитационный эффект которых выражается в аналитическом виде.  

Обычно вычисление поправки gрф сводится к снятию высот с топографической карты с 

помощью круговых палеток и умножению полученных значений превышений на некоторые ко-

эффициенты, зависящие от геометрии палетки. Классическими примерами такого способа яв-

ляются палетки З. Хаммера (1939) и П.И. Лукавченко (1951) и их различные модификации. Бо-

лее производительными при ручных расчетах являются методы, основанные на вычислении по-

правок по значениям высот в характерных точках, расположенных на лучах, выходящих из 

пункта наблюдений (Поносов, 1964; Березкин, 1967; Шманенко, Роз, Голомб, 1977; Мудрецова и 

др, 1979). С появлением вычислительной техники были созданы методы вычисления, базирую-

щиеся на квадратных палетках (Немцов, 1967; Пришивалко, 1967; Ломтадзе, Михалев, 1974; 

Любимов, 1978; Ремпель, 1980; Каленицкий, Смирнов, 1981; Blais, Ferland, 1984; Любимов, Лю-

бимов, 1988; Leaman, 1998; Долгаль, 2002; Tsoulis, 2003 и др.) и позволяющие уменьшить объем 

информации о высотах, снятых с топографических карт и снизить затраты на решение прямых 

задач отказавшись от использования различного вида номограмм. В настоящее время аппрокси-

мация рельефа местности набором прямоугольных параллелепипедов является, по сути, наибо-

лее широко использующимся методом представления исходной информации для вычисления 

поправок за влияние рельефа. 

Установлено (Каленицкий, Смирнов, 1981; Любимов, Любимов, 1988), что влияние релье-
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фа для дальних зон можно рассматривать как сумму двух составляющих 
рфрфрф ggg   , пер-

вая из которых (
рфg ) зависит от изрезанности рельефа местности, а вторая (

рфg  ) определяется 

высотой гравиметрического пункта z. По мере увеличения расстояния от гравиметрического 

пункта амплитуда составляющей 
рфg  уменьшается и начинает преобладать составляющая 

рфg   

(Гравиразведка, 1990). Это позволяет в ряде случаев использовать при вычислении поправки 

регрессионные зависимости вида gрф = f(z). Функция f(z) в большинстве случаев имеет вид f(z) 

= az+b или f(z)=az
2
+bz+cz, где a, b, c – коэффициенты, определяемые методом наименьших 

квадратов (Любимов, 1978; Методические рекомендации, 1981; Любимов, Любимов, 1988). Раз-

работаны также подходы для учета влияния удаленных областей рельефа (средней и дальней 

зон) на основе расчета значений gрф по редкой сети точек и последующей интерполяции 

имеющихся данных в пункты гравиметрической сети, что значительно уменьшает число трудо-

емких вычислительных операций, связанных с решением прямых задач (Маловичко, Костицын, 

1974, Клейнер, Бычков, Микрюков, 1974; Зайцев, 1975; Костицын, 1989; 2002).  

Широко применяющиеся на практике способы учета влияния рельефа местности созданы 

в период формирования «парадигмы ранней компьютерной эпохи» (Страхов, 1999). Ограни-

ченные вычислительные возможности и высокая стоимость машинного времени использую-

щихся в этот период ЭВМ, а также сложности технического характера, связанные с формирова-

нием цифровых моделей рельефа местности на машинных носителях, наложили свой отпечаток 

на многие технологии определения поправок за влияние рельефа. В частности, при подготовке 

ЦМР значения высот снимались вручную по сети 11 см или 0.50.5 см в масштабе используе-

мой топографической карты.  

Следует отметить, что для вычисления поправки за рельеф для центральной зоны площа-

дью примерно 0.010.025 км
2
, охватывающей пункт гравиметрических наблюдений и его бли-

жайшие окрестности, было признано нецелесообразным использование компьютерной техники 

(Маловичко, 1966; Артеменко, Чернов, 1977; Маловичко, Костицын, Тарунина, 1989; Костицын, 

1989; Cogbill, 1990; Leaman, 1998; Schiavone, Capolongo, Loddo, 2007). Ввиду необходимости 

ввода в компьютер большого массива высотных отметок, обычно эти поправки вычисляются 

вручную (Гравиразведка, 1990; Каленицкий, Смирнов, 1981), или с целью их определения вы-

полняется нивелирование вокруг гравиметрических пунктов (метод «звездочек») (Инструкция 

..., 1980). В современных условиях, особенно при выполнении гравиметрических работ в горно-

таежной местности, последний вариант практически не может быть реализован, т.к. затраты 

труда и времени на выполнение «звездочек» вокруг каждого пункта наблюдений существенно 
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превышают затраты на выполнение самой гравиметрической съемки и обеспечивающих ее то-

пографо-геодезических работ. Стереофотограмметрический способ учета влияния рельефа по-

зволяет обеспечить точность вычислений ±0.05-0.06 мГал только на открытой местности (Ме-

тодические рекомендации, 1981), что практически на порядок ниже точности современных гра-

виметров (Chapin, Crawford, Baumeister M., 1999).  

Заслуживает внимания подход к вычислению поправок за влияние рельефа, принятый в 

североамериканском стандарте редуцирования (New standards ..., 2005). Предлагается трехуро-

венная процедура вычисления gрф: первая часть поправки, которая является ответственностью 

исполнителя работ, использует топографическую информацию, полученную инструментально в 

полевых условиях в радиусе 100 м от пункта; вторая часть использует локальные данные о вы-

сотах с высоким разрешением (крупномасштабные топографические карты) до расстояния 895 м 

от пункта наблюдения; последняя часть использует цифровые модели рельефа для зоны от 895 м 

до 166.7 км, основанные на 15”, 1’ или 3’ сетках и учитывающие кривизну Земли при расстоя-

нии более 14 км от гравиметрического пункта. Для первых двух уровней (зон) рельеф аппрок-

симируется сегментированными кольцами (аналог палеток З. Хаммера (1939) и П.И. Лукавченко 

(1951)), для третьей – вертикальными призмами. Такое унифицированное разделение области 

вычисления поправок на три зоны позволит пользователям заменить любую часть поправки в 

процессе переобработки материалов гравиметрических работ или при составлении сводных гра-

виметрических карт, используя более точные и детальные исходные данные или другие проце-

дуры вычисления.  

Несмотря на обилие методов вычисления поправок, точность учета влияния рельефа оп-

ределяется не способом численного интегрирования (2.1) или (2.2), а детальностью аппроксима-

ции рельефа местности (Гордин, 1974; Методические рекомендации, 1981). Развитие вычисли-

тельной и периферийной техники, а также современное программное обеспечение, создание 

электронных версий карт и детальных матриц рельефа, распространяемых, в том числе, в сети 

Internet, позволяют осуществить принципиально новый подход к учету влияния рельефа и под-

готовке ЦМР с использованием всей имеющейся информации о рельефе местности. Применение 

современных геоинформационных технологий позволяет создавать большие ЦМР, отвечающие 

по детальности крупномасштабным топографическим картам.  

Об актуальности совершенствования методов вычисления поправок за влияние рельефа 

можно судить по количеству публикаций на эту тему (рис. 2.2). Если в отечественной научной 

литературе наибольшее количество публикаций приходится на 1960-1980
е
 гг., когда были разра-

ботаны все основные способы определения поправок, применяемые в настоящее время, то в за-
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рубежных источниках отмечается увеличение числа публикаций, начиная с 1980-1990
х
 гг. В на-

стоящее время за рубежом активно обсуждаются главным образом вопросы подготовки цифро-

вых моделей рельефа, различные способы ускорения вычислительного процесса, учитывая 

большие размеры современных ЦМР, а также вычисление поправок за влияние рельефа на сфе-

рической Земле. Графики, представленные на рис. 2.2, составлены на основании анализа биб-

лиографической базы данных «Гравиметрия и Магнитометрия» В.М.Гордина (2004) и аннота-

ций статей в геофизических журналах Canadian Journal of Earth Sciences, Computers & Geos-

ciences, Exploration Geophysics, First Break, Geophysical Prospecting, Geophysics, Journal of Ap-

plied Geophysics. Разумеется, данные результаты анализа литературных источников не претен-

дуют на полноту, но по нашему мнению, отражают повышенное внимание зарубежных геофи-

зиков к точности обработки исходных гравиметрических данных. В России в последние годы 

публикаций на эту тему практически нет, за исключением работ авторов данной монографии. 

 

 

 
Рис. 2.2. Количество публикаций, посвященных вычислению поправок за влияние рельефа при 

обработке гравиметрических данных, в отечественных и зарубежных изданиях 
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2.2. Новый подход к учету влияния рельефа местности 

 

Основным отличием описанного ниже подхода к вычислению поправок от разработан-

ных ранее является использование аппроксимационных алгоритмов (Долгаль, Бычков, Антипин, 

2003а; 2003б; 2004б; ; 2005г; Бычков, 2010). Область учитываемого влияния рельефа D разделим 

на внутреннюю подобласть D1 и внешнюю подобласть D2: 21 DDD  , 21 DD  . Для каж-

дой из подобластей используются различные алгоритмы расчета поправки gрф и разные исход-

ные данные.  

Для внутренней подобласти D1, охватывающей центральную и ближнюю зоны, поправки 

gрф целесообразно вычислять с использованием линейных аналитических аппроксимаций рель-

ефа поверхности Земли z = Ψ(x, y), впервые предложенных В.Н. Страховым (1999). Аналитиче-

ская модель рельефа (АМР), являющаяся результатом аппроксимации, описывает все особенно-

сти рельефа и используется далее вместо массива высот дискретной (цифровой) модели рельефа 

(ЦМР). 

Цифровые модели “локального” рельефа местности подобласти D1 формируются путем 

векторизации скан-образов крупномасштабных топографических карт. При этом повышается 

точность описания рельефа местности, и, соответственно, точность определения поправок по 

сравнению с традиционными технологиями, базирующимися на ручном снятии высот с топо-

графической карты в узлах регулярной сети. Площадь подобласти D1 может составлять от еди-

ниц до нескольких сотен квадратных километров в зависимости от требуемой точности вычис-

ления поправок gрф. Увеличивая или уменьшая размеры зоны D1, мы в различной степени ис-

пользуем детальную модель рельефа, полученную на основе крупномасштабных топографиче-

ских карт, поскольку очевидно, что от детальности ЦМР зависит точность вычисления поправок 

за влияние рельефа. 

Использование аналитической аппроксимации рельефа поверхности Земли позволяет, во-

первых, повысить точность описания рельефа по сравнению с аппроксимацией его набором 

прямоугольных параллелепипедов с фиксированными размерами оснований, во-вторых, вычис-

лять поправки непосредственно в гравиметрических пунктах, формируя различные массивы вы-

сот рельефа вокруг каждого пункта, в-третьих, существенным образом уменьшить объем исход-

ной информации, при сохранении в памяти компьютера не дискретных значений высот z, а на-

бора параметров функциональной зависимости z = Ψ(x, y), и, в-четвертых, вычислять значения 

высот в узлах произвольной сети точек, выбирая размеры параллелепипедов и подобласти D1 в 
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зависимости от требуемой точности вычисления поправок. Кроме того, созданная для региона 

исследований АМР, может затем многократно использоваться при вычислении поправок за 

рельеф на соседних площадях гравиметрических работ. Предлагаемый подход позволяет моде-

лировать практически любые особенности рельефа, за исключением горных районов с углами 

склонов более 50
о
, где наземные гравиметрические работы обычно не проводятся. 

Для внешней подобласти D2 представляется рациональным осуществлять истокообраз-

ную аппроксимацию значений gрф, предварительно определенных в узлах сравнительно редкой 

регулярной сети, а затем проводить 3D-интерполяцию поправок за влияние рельефа непосредст-

венно в гравиметрические пункты путем решения прямой задачи гравиразведки. Под истокооб-

разной аппроксимацией здесь подразумевается подбор параметров элементарных источников, в 

результате которого модельное поле этих источников становится практически тождественным 

полю поправок gрф. Подобласть D2 может иметь площадь от десятков тысяч до первых сотен 

тысяч квадратных километров. Особенности «регионального» рельефа местности с достаточной 

точностью отражают матрицы высот GTOPO30 и SRTM (Долгаль Бычков, Антипин, 2004а; 

Hećimović, Bašić, 2005; Симанов, 2007б; 2007в; Jia, Davis, Groom, 2009; Tsoulis, Wziontek, Petrov-

ic, 2003; Муравьев, 2011), охватывающие практически всю поверхность Земли и свободно рас-

пространяемые в сети Интернет.  

Предлагаемый подход вычисления поправок с разделением области вычислений на две 

зоны обеспечивает высокую точность определения gрф благодаря использованию аналитиче-

ской модели рельефа в зоне D1, где мы имеем более детальную информацию о рельефе, и 

уменьшает затраты машинного времени за счет применения аналитической модели поправок в 

зоне D2, где требования к точности ЦМР существенно ниже. 

При вычислении поправок необходимо не только совершенствовать алгоритмы и про-

граммное обеспечение, но также и методику подготовки исходной информации (Дергачев, Ма-

ловичко, 1963; Blais, Ferland, 1984; Симанов, 2005; 2007а; Hećimović, Bašić, 2005). На это об-

ращал внимание Д.Г.Успенский, который еще в 1968 г. писал, что «следует идти по пути полной 

автоматизации не только вычислений, но и снятия превышений с топографических карт и ввода 

этого материала в ЭВМ» (Успенский, 1968, с. 104). 

 

 



 48 

2.3. Исходная информация о рельефе местности 

 

2.3.1. Построение цифровых моделей рельефа 

 

Как известно (ДеМерс, 1999; Кузнецов, Никитин, Черемисина, 2005), цифровая модель 

рельефа местности – ЦМР (Digital terain model - DTM; digital elevation model - DEM; Digital 

Terrain Elevation Data - DTED) - средство цифрового представления рельефа поверхности Земли, 

как совокупности значений высот в узлах регулярной сети, или значений высот в узлах нерегу-

лярной треугольной сети (TIN) или в виде массива координат горизонталей высот (изогипс). 

Процесс цифрового моделирования рельефа включает в себя создание ЦМР, их обработку и ис-

пользование. Для последующего вычисления поправок за влияние рельефа наиболее предпочти-

тельной является ЦМР в виде матрицы высот в узлах равномерной сети, т.е. аппроксимация 

рельефа местности набором прямоугольных параллелепипедов. 

Подготовка ЦМР осуществляется путем сканирования топографических карт и вектори-

зации полученных скан-образов с помощью специализированных программ (Антипин, Бычков, 

Путилов, 2002; Долгаль, 2002; Долгаль, Бычков, Антипин, 2003б; 2003в; 2004в). Это позволяет 

сравнительно быстро создавать большие массивы информации, сохраняющие в цифровой форме 

все основные особенности крупно- и среднемасштабных топографических карт. В результате 

векторизации карт изогипс рельефа дневной поверхности создаются файлы исходных данных 

(например: *.shp файлы ГИС ArcView или *.dat файлы в формате ASCII), содержащие порядка 

n(10
5
10

6
), n = 1,2,…,10 векторов вида  = {x, y, z}, а средняя плотность сети высотных отметок 

составляет примерно 200300 точек/см
2
 в масштабе карты (рис. 2.3). Как видно из рис. 2.3, на 

1 км
2
 площади съемки имеется 19 гравиметрических пунктов, около 600 высотных отметок век-

торизованной топографической карты, 324 узла матрицы высот SRTM и 4 узла матрицы 

GTOPO30. Координаты и высоты гравиметрических пунктов определены с помощью спутни-

ковой аппаратуры GPS Trimble 5700 и тахеометров; среднеквадратическая погрешность оп-

ределения координат и высот составила соответственно 5 м и 0.07 м. Совершенно очевид-

ны существенные различия в степени детальности описания особенностей рельефа местности по 

данным, полученным из различных источников. 
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а) б) 

Рис. 2.3. Исходная информация о рельефе (а – рельеф местности, б – фрагмент карты): 1 – 

контур фрагмента карты, 2 – пункты гравиметрических наблюдений, 3 – высотные отметки 

векторизованной топографической карты, 4 – узлы матрицы высот SRTM, 5 – узлы матрицы 

высот GTOPO30 

 

Программы векторизации топографических карт должны осуществлять прежде всего две 

основные функции: перевод сканированных растровых изображений в цифровые значения вы-

сот требуемой системы пространственных координат и сохранение в этой системе характерных 

особенностей рельефа (высотных отметок и точек изгибов изогипс рельефа). Существует боль-

шое количество программ, позволяющих векторизовать скан-образы растровых графических 

изображений (Старостенко и др., 2004). Из них специализированными программами, предна-

значенными для векторизации топографических карт, являются EasyTrace, R2V, Didger, Delta и 

др.  

Необходимо сразу отметить, что серьезных технических проблем, связанных с использо-

ванием детальных ЦМР больших территорий, при вычислении gрф не возникает; возможности 

современных компьютеров позволяют хранить в оперативной памяти и обрабатывать массивы 

данных очень большой размерности. При этом повышается точность описания рельефа местно-

сти по сравнению с традиционными технологиями, базирующимися на кодировании топографи-

ческих карт вручную, а также становится возможной автоматизация расчета gрф в пределах 

внутренней подобласти D1.  

Результатом векторизации топографических карт является массив (x, y, z) – координаты 

изолиний и характерных отметок рельефа, который для вычисления поправок gрф необходимо 

преобразовать в матрицу высот в узлах регулярной сети (grid). Существует множество различ-
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ных алгоритмов интерполяции пространственных данных: метод ближайшего соседа, метод об-

ратных расстояний, метод радиальных базовых функций, полиномиальная регрессия, кригинг, 

триангуляция с последующей линейной или нелинейной интерполяцией, диаграммы Вороного, 

нейронные сети и многие другие (Деев, 2003). Весьма большой набор методов интерполяции 

реализован в программе GS Surfer (Golden Software Inc.). Такое многообразие методов объясня-

ется тем, что для решения различных задач и использования разных типов данных, как по фор-

ме, так и по содержанию, требуются разные алгоритмы. Каждый из перечисленных методов 

имеет свои достоинства и недостатки, поэтому их применение к одним и тем же исходным дан-

ным может приводить к различным результатам.  

Известно, что значения высот рельефа в различных точках земной поверхности функцио-

нально не связаны между собой, следовательно, задача интерполяции произвольного набора 

данных о высотах земной поверхности в узлы регулярной сети является некорректной, т.е. не 

имеет однозначного решения и может быть неустойчивой. Поэтому теоретически обосновать 

применение какого-либо способа интерполяции значений высот в узлы регулярной сети при 

создании матрицы высот – ЦМР, как наиболее оптимального, не представляется возможным. 

При решении каждой конкретной задачи необходимо использование имитационного статисти-

ческого моделирования для оценки целесообразности практического применения различных ме-

тодов интерполяции (Веселкова, 2005; Масюков и др., 2005). 

С целью оценки возможностей некоторых методов интерполяции была проведена серия 

вычислительных экспериментов с использованием векторизованных топографических карт. В 

процессе расчетов оценивались погрешности формирования ЦМР, возникающие за счет интер-

поляции первичных картографических данных в узлы квадратной сети (х = у), где  - шаг 

между точками (Долгаль, Бычков, Антипин, 2003а; 2003в; 2004г). Под первичными картографи-

ческими данными в данном случае подразумевается dat-файл, полученный при векторизации 

топографических карт масштаба 1:25 000 – 1:50 000, содержащий горизонтальные координаты x, 

y и значения высот z точек земной поверхности в узлах нерегулярной сети {x, y, z}. В процессе 

экспериментов сравнивались между собой варианты регулярных сеток (матриц), построенных 

различными методами, а также – восстановленные высоты с высотами в исходном dat-файле. 

Первый вариант статистического моделирования рассмотрим на примере материаnлов 

одной из площадей крупномасштабной гравиметрической съемки на Западном Урале. Размер 

площади около 200 км
2
; изменения высотных отметок рельефа местности в ее пределах состав-

ляют 122 – 260 м, при среднем значении 169.8 м.  
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Были выбраны четыре широко применяющихся на практике алгоритма интерполяции, 

реализованные в программе Surfer 8 (Golden Software Inc.): метод взвешенных расстояний (in-

verse distance to a power); кригинг (kriging); метод триангуляции (triangulation with linear interpo-

lation) и метод локальных полиномов (local polynomial). С помощью этих методов были созданы 

четыре различные ЦМР. Шаг всех ЦМР х = у = 50 м, размеры матриц высот z составили 

m=307 строк, n=285 столбцов. В табл. 2.1 приведены числовые характеристики различий z 

между построенными ЦМР в метрике Чебышева  
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где k и l – метод интерполяции (k = 1, 2, 3, 4; l = 1,2,3,4); i = 1, 2, ..., m; j = 1, 2, ..., n; N = m×n. 

Как очевидно, значения высот в узлах ЦМР, полученные различными способами интер-

поляции, существенно отличаются друг от друга. Наиболее близкие результаты дают методы 

взвешенных расстояний и триангуляции; сильно различаются между собой – кригинг и метод 

локальных полиномов. Точные значения высот рельефа z в узлах регулярной сети нам неизвест-

ны, поэтому судить о преимуществах какого-то одного из методов интерполяции перед осталь-

ными не представляется возможным. Однако проведенное сопоставление позволяет получить 

косвенную, приближенную оценку среднеквадратической погрешности zинт восстановления 

неизвестных значений высот в узлах равномерной сети путем интерполяции, находящуюся в 

пределах от 1 м до 3 м. 

 

Таблица 2.1 

Различия в значениях высотных отметок ЦМР, сформированных с помощью разных методов 

интерполяции, м 

Способ 

интерполяции высот 

Метод взвешенных 

расстояний 
Кригинг 

Метод 

триангуляции 

Метод локальных 

полиномов 

Метод взвешенных 

расстояний 

- 
20.21 9.31 12.51 

Кригинг 2.18 - 12.75 19.38  

Метод триангуляции 1.47 1.12 - 14.76  

Метод локальных по-

линомов 
2.26 

3.80 3.24 - 

Примечание. В верхней части таблицы на зеленом фоне приведены значения F1, в нижней (го-

лубой фон) – F2. 



 52 

 

Второй вариант статистического моделирования заключался в создании разными мето-

дами интерполяции регулярных сеток различных размеров и сравнении полученных ЦМР с ис-

пользованными векторными данными (dat-файлом). При этом также оценивалась возможность 

уменьшения избыточности количества информации в dat-файле путем исключения произвольно 

выбранных точек (x, y, z) с помощью генератора случайных чисел. Предполагалось равномерное 

пространственное распределение исключаемых точек (векторов). Количество точек последова-

тельно уменьшалось до 10% относительно общего количества точек в массиве, полученном при 

векторизации топографической карты; строились регулярные сетки по усеченным выборкам ис-

ходного dat-файла и вычислялись соответствующие разности высот. 

При вычислениях использованы результаты векторизации и интерполирования высот то-

пографической карты масштаба 1:25 000 с перепадом высот по площади от 185 до 365 м. Сред-

няя плотность точек векторизации 370 точек/км
2
, или около 90 точек/см

2
 карты. Строились ре-

гулярные сетки размерами 2525 м (1 мм в масштабе карты), 5050 м (2 мм в масштабе карты), 

100100 м (4 мм в масштабе карты) и 200200 м (8 мм в масштабе карты). Расчеты проводились 

разными методами интерполяции, реализованными в программе Surfer 8 (Golden Software Inc): 

взвешенных расстояний (inverse distance to a power), кригинг (kriging), локальных полиномов 

(local polynomial), осреднения в скользящем окне (moving average), ближайшего соседа (nearest 

neighbor) и триангуляции (triangulation with linear interpolation). На рис. 2.4 приведены графики 

зависимости среднеквадратической погрешности восстановленных высот z от количества ис-

пользованных точек при применении разных методов интерполяции и различных параметрах 

результативной регулярной сети.  

Проведенное моделирование, прежде всего, подтверждает очевидные закономерности – с 

увеличением использующегося объема информации и при сгущении результативной сети точек 

увеличивается точность интерполяции. Полученные количественные оценки точности интерпо-

ляции позволяют сделать следующие основные выводы:  

1) средняя плотность отметок высот при векторизации топографических карт для форми-

ровании ЦМР должна быть не менее 200-300 точек на 1 км
2
 площади карты;  

2) шаг результативной  регулярной сети (х = у) должен быть не менее 2-5 мм в мас-

штабе векторизованной карты; 
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Рис. 2.4. Зависимости среднеквадратического отклонения восстановления высот от 

количества использованных точек и размеров регулярной сетки при разных методах 

интерполяции (пунктирной линией показано сечение изолиний векторизованной 

топографической карты) 
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3) наилучшие результаты дают кригинг, триангуляция и метод ближайшего соседа, т.е. 

методы, в которых сглаживание исходных данных в процессе интерполяции является относи-

тельно слабым; 

4) при всех размерах результативной сети наихудшие результаты получены методами 

локальных полиномов и взвешенных расстояний (следует заметить, что при расчетах методом 

локальных полиномов использовался алгебраический полином второй степени – парабола, ко-

торая довольно часто применялась при «ручных» способах вычисления поправок за влияние 

рельефа (Костицын, 1989; Маловичко, Костицын, Тарунина, 1989; Гравиразведка, 1990)); 

5) метод интерполяции путем осреднения, при которой вычисляется средняя высота в 

скользящем окне (т.е. имитируется процесс «ручного» снятия высот с карты), слабо зависит от 

плотности точек векторизации. Применять этот метод следует с осторожностью, поскольку при 

малых размерах скользящего окна в результативной сетке могут быть незаполненные узлы, а 

при большом размере окна резко возрастают погрешности результата интерполяции. 

 

 

2.3.2. Картографические погрешности построения цифровых моделей рельефа 

 

Цифровые модели рельефа, построенные на основе векторизации топографических карт, 

несут в себе ошибки в значениях высотных отметок, нанесенных на эти карты (картографиче-

ские погрешности) (Дергачев, Маловичко, 1963). Данные погрешности появляются как в процес-

се создания топографических карт, так и вследствие их устаревания (Худяков, Поздняков, Ефи-

мов, 2004; Симанов, 2005). В процессе решения практических задач в различных регионах выяв-

лены значительные расхождения в значениях высот, полученных при производстве гравиметри-

ческой съемки (инструментальных z
*
), и при векторизации топографических карт (картографи-

ческих z) (Долгаль, Бычков, Антипин, 2003в; 2004г). 

Крупномасштабные топографические карты создаются двумя основными методами: сте-

реотопографическим (стереофотограмметрическим) и комбинированным. Оба они основаны на 

использовании аэрофотоснимков, их последующем дешифрировании и трансформации, сгуще-

нии точек опорной сети и нанесении на них горизонталей и отметок высот. Поэтому важное 

значение приобретают ошибки плановой и высотной привязки различных изображений рельефа. 

Так, например в залесенных районах, точность и объективность изображения рельефа не всегда 

имеет надлежащие кондиции (Методические рекомендации, 1981). Это объясняется тем, что по-
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лог леса при аэрофотосъемке часто образует поверхность, не полностью соответствующую 

морфологии земной поверхности (рис. 2.5).  

 

 

 
а) б) в) 

Рис. 2.5. Примеры влияния колебаний высоты леса на видимую стереоскопическую модель ме-

стности: а – большая высота леса усиливает стереоскопический эффект возвышенности; б – 

разная высота леса на холмах и в понижениях нивелирует поверхность лесного полога; в – 

большая высота леса в понижениях создает стереоскопический эффект холма: 1 – рельеф ме-

стности, 2 – огибающая кромки леса. 

 

 

Высота деревьев в лесу может значительно изменяться в зависимости от природных ус-

ловий, особенностей экспозиции склонов, характера почвенно-грунтовых условий, степени ув-

лажнения поверхности, глубины залегания вечной мерзлоты и др. Все эти факторы могут суще-

ственно варьирьироваться на коротких расстояниях, особенно в условиях холмистой местности. 

Поэтому поверхность, образованная верхним пологом леса, лишь в отдельных случаях конкор-

дантна земной поверхности. На пониженных участках, где близко к дневной поверхности зале-

гают грунтовые воды, развиваются более высокие деревья, чем на прилегающих, сравнительно 

сухих водоразделах. Вследствие этого при стереоскопическом рассматривании таких участков 

они будут восприниматься как возвышенности. 

Очевидно, что в горно-таежных районах положение горизонтали, проведенной по сте-

реоскопии, не будет отображать рельеф земной поверхности, а будет лишь характеризовать по-

верхность верхнего полога лесного покрова. Таким образом, точность, подробность и полнота 

изображения рельефа на топографических картах резко снижается по мере перехода от откры-

тых участков местности к залесенным холмистым участкам с большими перепадами высот. 

На рис. 2.6 приведена карта расхождений инструментальных и картографических высот 

для одной из площадей гравиметрической съемки в Пермском крае. Как видно из рисунка, рас-

хождения высот ∆z весьма существенны (составляют десятки метров) и каких-либо закономер-

ностей в их распределении не выявляется. Анализ причин расхождения, статистические оценки 

и некоторые подходы к решению этой проблемы даны в работах (Долгаль, Бычков, Антипин, 

2003в; 2004г; Симанов, 2004; Худяков, Поздняков, Ефимов, 2004).  
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Рис. 2.6. Карта разностей высот для векторизованной карты масштаба 1:25 000 и данных 

нивелировки на гравиметрических пунктах. Примечание. Черные точки - пункты гравимет-

рических наблюдений 

 

 

Анализ расхождений высот, полученных при векторизации топографических карт z раз-

личного масштаба и измеренных при производстве гравиметрической съемки z* (Долгаль, Быч-

ков, Антипин, 2003а; 2004г), показал, что в целом распределение разностей высот для различ-

ных площадей на территории Западного Урала близко к закону Гаусса. Среднеквадратическое 

отклонение разностей высот для карт масштаба 1:25 000 составляет около 3 м, для масштаба 

1:50 000 – около 6 м, т.е. примерно 0,5 сечения изогипс рельефа (Симанов, 2005). 

Для нескольких площадей гравиметрических съемок, выполненных на Западном Урале, 

сделан анализ расхождений высот, полученных при векторизации топографических карт раз-

личного масштаба и измеренных инструментально с помощью нивелиров и спутниковой систе-

мы GPS при производстве гравиметрической съемки. Не вызывает сомнений, что результаты 

сопоставления двух массивов высотных отметок (grd-файлов), сформированных по первичным 

картографическим данным и по каталогу гравиметрических пунктов, будут нести в себе допол-
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нительную погрешность, обусловленную применением интерполяции, поэтому возникла необ-

ходимость в создании специализированных способов сравнения картографических и инстру-

ментальных высот и разработки программного обеспечения, требуемого для реализации этих 

способов. Реализовано два способа сравнения высот.  

 

Способ 1. В подавляющем большинстве случаев можно высказать предположение о дос-

таточно слабых изменениях рельефа дневной поверхности исследуемой территории в пределах 

таксона - отдельной ячейки крупномасштабной ЦМР размером 5050 м (2×2 мм в масштабе 

анализируемой карты). Это допускает применение билинейной интерполяции между узлами 

ЦМР с целью восстановления поверхности рельефа местности z = z(x, y) в любой заданной точ-

ке, в том числе – непосредственно в пункте гравиметрических наблюдений. При этом значения 

инструментальных высот гравиметрических пунктов, заданные в каталоге, никаким преобразо-

ваниям не подвергаются. На данном принципе базируется способ оценки различий высот z, 

представленных в каталоге гравиметрических пунктов и в каждой из ЦМР, построенной с ис-

пользованием разных методов интерполяции (табл. 2.2). Несомненно, что полученные значения 

z являются весьма высокими, превосходящими на порядок и более точность определения вы-

сот гравиметрических пунктов при выполнении полевых топографо-геодезических работ. Все 

четыре ЦМР характеризуются весьма близкими различиями инструментальных и картографиче-

ских высот, о чем свидетельствуют приведенные статистические параметры, примерно одина-

ковая величина среднего квадратического отклонения и гистограммы распределения z  

(рис. 2.7).  

 

Таблица 2.2 

Различия в значениях инструментальных и картографических высот в пунктах 

гравиметрических наблюдений (оценка способом 1) 

Способ интерполяции высот, использованный 

при построении ЦМР 

Статистические характеристики z, м 

Минимум Максимум Среднее СКО 

Взвешенные расстояния -27.74 29.71 1.65 5.98 

Кригинг -29.21 29.29 1.27 6.10 

Триангуляция -28.40 28.95 1.35 6.09 

Локальные полиномы -26.20 25.82 1.84 6.09 
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Рис. 2.7. Гистограммы различий z инструментальных и картографических высот, полученных 

способом 1. При интерполяции высот в узлы регулярной сети использовались методы: а) - 

взвешенных расстояний; б) - кригинга; в) - триангуляции; г) - локальных полиномов 

 

Считая значения инструментальных высот точными, можно говорить о практически оди-

наковой достоверности описания рельефа местности при использовании различных способов 

интерполяции первичной картографической информации. Погрешности z картографического 

определения высот пунктов для сетки ЦМР размером 5050 м (2×2 мм в масштабе карты) во 

всех случаях подчиняются нормальному закону распределения с весьма малым средним значе-

нием. Весьма слабо проявлена зависимость модуля z от абсолютных отметок высот гравимет-

рических пунктов. Можно отметить частичную пространственную корреляцию повышенных 

значений модуля z и областей повышенной дисперсии значений высот z, рассчитанной в 

скользящем окне, которую можно трактовать как количественную меру расчлененности рельефа 

(рис. 2.8).  
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Рис. 2.8. Пространственная корреляция высоких значений модуля  z  и участков повышенной 

дисперсии высотных отметок рельефа. Примечания: черные точки - пункты гравиметрических 

наблюдений; изолинии - абсолютные значения разности картографических и инструменталь-

ных высот, м; цветовой фон - дисперсия высот 

 

 

Способ 2. При небольших расстояниях R между гравиметрическими пунктами и изогип-

сами рельефа, нанесенными на топографической карте, можно непосредственно по известным 

значениям координат (х, у) этих пунктов определять их картографические высоты (по сути – 

снимать значения высот z с карты). Алгоритмически процесс «снятия высотных отметок с кар-

ты» сводится к поиску в окружности заданного радиуса R (с центром в гравиметрическом пунк-

те), значений высот из файла первичной картографической информации, т.е. к известной в ма-

тематическом программировании задаче сортировки массива неупорядоченных данных. При 

наличии в пределах радиуса R точек с известными высотами выбирается высота единственной 

точки, находящейся на минимальном удалении Rmin от пункта. 

Несомненным преимуществом данного метода является отсутствие влияния погрешно-

стей интерполяции высот на получаемые результаты; однако эти результаты несут в себе ошиб-
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ки, обусловленные отклонением реального рельефа от горизонтальной плоскости в пределах 

расстояния Rmin. При проведении вычислительного эксперимента были выбраны значения R = 

10, 20, 50 м, т.е. максимальный радиус поиска картографической высоты не превышал 2 мм в 

1:25000 масштабе использованных топографических карт. Полученные результаты приведены в 

табл. 2.3. Весьма примечательно то, что с ростом величины Rmin не наблюдается существенного 

увеличения разности картографических и инструментальных высот z (рис. 2.9). Как видно из 

рис. 2.9, корреляционная связь между Rmin и z отсутствует. 

 

Таблица 2.3 

Различия в значениях инструментальных и картографических высот рельефа местности в 

пунктах гравиметрических наблюдений (оценка способом 2) 

Диапазон из-

менения Rmin, 

м 

Среднее зна-

чение Rmin , м 

Количество 

пунктов в 

выборке 

Статистические параметры разности высот 

z, м 

Минимум Максимум Среднее СКО 

0.5 - 10.0 6.45 233 -22.29 22.38 0.91 6.42 

0.5 – 20.0 12.34 671 -22.29 24.62 1.28 6.29 

0.5 – 50.0 24.34 1661 -22.29 27.36 1.27 6.11 

 

 

 
Рис. 2.9. Кросс-плот между значениями z и Rmin 

 

 

Два разных способа оценки расхождений инструментальных и картографических высот 

дают очень близкие между собой результаты (табл. 2.2, 2.3): распределение z в пределах ис-
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следуемой площади близко к закону Гаусса при математическом ожидании M  11.5 м и сред-

неквадратическом отклонении S  6.2 м.  

Можно предположить, что выявленные высокие значения z обусловлены двумя факто-

рами: погрешностями плановой привязки гравиметрических пунктов 1 и ошибками 2, связан-

ными с погрешностями значений высот z, представленных на самих топографических картах. 

Считая оба вышеуказанных фактора независимыми, для определения численных значений 2 

можно использовать аппарат дисперсионного анализа: Var(z) = Var(1) + Var(2), где Var – 

символ, обозначающий дисперсию, обусловленную указанным в скобках факторами.  

С целью определения вклада составляющей 1 в величину z было выполнено имитаци-

онное моделирование, позволяющее оценить ее амплитуду. При этом принято то же самое до-

пущение, что и при исследовании z способом 1: предполагалось, что при густой сети высотных 

отметок (5050 м), билинейная интерполяция позволяет достаточно точно провести восстанов-

ление рельефа земной поверхности между узлами ЦМР. Другими словами – земная поверхность 

в пределах достаточно малого участка размером 5050 м с удовлетворительной для практики 

точностью может быть аппроксимирована наклонной плоскостью. По мнению авторов, в гео-

морфологических условиях изучаемой площади, характеризующейся сравнительно пологим 

рельефом и небольшими градиентами высот, данное допущение является вполне оправданным. 

Моделирование пространственного распределения погрешностей 1, обусловленных отклоне-

ниями планового положения пунктов гравиметрических наблюдений, проводилось при исполь-

зовании всего одной ЦМР, созданной методом кригинга. Процесс имитационного моделирова-

ния заключался в следующем: 

 Картографические высоты z = z(x, y) имеющихся на площади 2247 пунктов гравимет-

рических наблюдений, полученные при выполнении билинейной интерполяции матрицы z, бы-

ли приняты за «истинные». 

 В значения координат (х, у) каждого гравиметрического пункта путем генерации псев-

дослучайных чисел вносилась помеха xy, равномерно распределенная на интервале [-20 м, 

20 м]. Таким образом, каждый пункт мог произвольно перемещаться в плане в пределах квадра-

та со стороной 40 м, в центре которого находилось его истинное местоположение (т.е. макси-

мальное смещение пункта в плане могло достигать 3.282020 22   м относительно перво-

начального).  
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 Методом билинейной интерполяции данных по матрице z определялись новые значе-

ния высот z
*
 = z(x + xy, y + xy). 

 Для каждого гравиметрического пункта вычислялась разность «истинной» высоты и 

высоты, полученной при наличии помехи в координатах xy: 1 = z-z*.  

 Осуществлялось построение гистограммы, и определялись статистические характери-

стики разности высот 1. 

Установлено, что выборка, включающая в себя 2247 значений погрешностей 1, характе-

ризуется следующими параметрами: минимум –25.55 м; максимум +20.69 м; математическое 

ожидание M = –0.08 м; среднеквадратическое отклонение S = 2.10 м. Полученные результаты 

убедительно свидетельствуют о том, что наблюдаемые в пределах данной площади различия 

инструментальных и картографических высот z не могут полностью объясняться погрешно-

стями планового положения (x, y) пунктов гравиметрических измерений. Основной вклад в ве-

личину z вносит именно картографическая погрешность 2 (рис. 2.10). Эта погрешность 2 > 1 

характеризуется математическим ожиданием M  (11.5) м и СКО S  4.1 м. Следует подчерк-

нуть, что проведенная оценка характеризует погрешность 2 по минимуму (вероятно, на самом 

деле она несколько выше, т.к. плановая привязка гравиметрических пунктов на рассматривае-

мой площади проведена более точно).  

 

 
а)  б) 

Рис. 2.10. Гистограммы разности высот z: а) обусловленной отклонениями в плановом поло-

жении гравиметрических пунктов; б) обусловленной отклонениями высот, определенных спо-

собом 2 при R = 10 м 
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Наличие картографической погрешности 2, на порядок превышающей требуемую точ-

ность определения высот пунктов гравиметрических наблюдений (а также превышающую по-

грешности интерполяции первичных картографических данных в узлы регулярной сети), безус-

ловно, увеличивает погрешность определения поправок за влияние рельефа местности при гра-

виметрической съемке.  

Инструментальные значения высот из-за низкой плотности сети их определения и огра-

ниченности информации о рельефе размерами участка гравиметрической съемки не могут быть 

использованы для создания кондиционных ЦМР. В то же время имеющаяся картографическая 

информация позволяет получать достаточно достоверные сведения о форме земной поверхности 

(но не об абсолютных значениях высот, которые, однако, для гравиметрических пунктов извест-

ны весьма точно). В качестве примера можно привести сопоставление вычисления gрф в цен-

тральной зоне радиусом 150 м по картографических высотам (при использовании аппроксима-

ции рельефа полиномом четвертой степени) (Долгаль, 1998) и определения поправок, рассчи-

танных по данным нивелирования 8-лучевых «звездочек» в 50 пунктах гравиметрических на-

блюдений, для одного из горных районов Восточной Сибири (Долгаль, 2002). Среднеквадрати-

ческое расхождение поправок за рельеф, вычисленных разными методами, составило всего 

0.012 мГал. Для условий Западного Урала, где рельеф местности более пологий и характеризу-

ется небольшими градиентами, эти расхождения предположительно будут еще меньше. Следо-

вательно, необходимо отказаться от участия инструментальных высот в процессе вычисления 

поправок за влияние рельефа, считая при этом достоверными относительные изменения карто-

графических высот в пределах учитываемой области D для каждого пункта гравиметрических 

наблюдений. В отдельных случаях можно использовать инструментальные высоты после кор-

ректировки планового положения гравиметрических пунктов в пределах точности определения 

их горизонтальных координат (см. разд. 2.3.4). 

 

2.3.3. Глобальные цифровые модели рельефа 

 

Бурное развитие сети Интернет и IT-технологий в последние годы затронуло и науки о 

Земле. Цифровые картографические материалы представлены в глобальной мировой сети Ин-

тернет в различных видах. Для целей геологических и геофизических исследований наибольший 

интерес представляет формат DEM. Последний предполагает организацию пространственных 

данных в виде вектора параметров, каждая точка которого характеризуется горизонтальными 
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координатами (широтой и долготой) и высотой. По состоянию на начало 2014 г. наибольший 

интерес для вычисления поправок за влияние рельефа представляют данные GTOPO30, 

ETOPO2, SRTM и ASTER GDEM.  

GTOPO30 – 30-секундная матрица высот, охватывающая всю поверхность суши. Этот 

продукт представляет собой завершение глобальной работы в U.S. Geological Survey's EROS Da-

ta Center (Центр регистрации и обработки данных Американской геологической службы), на-

чавшейся в 1993 г. и законченной в конце 1996 г. (http://edc.usgs.gov/products/elevation/ 

gtopo30/README.html). Глобальный набор данных охватывает весь Земной шар с интервалом 

сетки по широте и долготе 30 секунд. Размеры общей матрицы 21 600 строк и 43 200 столбцов. 

Линейный размер ячейки сетки DEM в прямоугольных координатах зависит от широты и долго-

ты. Например, для территории Пермского края размер сети значений высот составляет около 

450-500 м по широте и 900 м по долготе. 

ETOPO2 (http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/global/relief/ETOPO2/) - глобальная цифровая 

модель рельефа, включающая как наземный, так и подводный рельеф. Модель создана на основе 

нескольких источников: для топографии суши использовались данные GLOBE - Global Land 

One-kilometer Base Elevation (разрешение 30 угловых секунд, 1 км), для батиметрии основной 

части морской поверхности - определенным образом обработанные данные радарной альтимет-

рической съемки 1978 г., совмещенные с гравиметрическими данными для получения глубин 

океанов и морей. От GTOPO30 ее отличает только наличие батиметрических данных Мирового 

океана. 

В феврале 2000 г. состоялся 11-суточный полет космического корабля «Шаттл», полу-

чивший название SRTM (Shuttle Radar Topography Mission). Полет финансировался националь-

ным картографическим управлением (NIMA) США. В грузовом отсеке корабля был установлен 

радиолокационный комплекс, позволивший впервые в мировой практике осуществить однопро-

ходовую интерферометрическую съемку 80% поверхности суши. Радарная топографическая 

съемка проведена на всей территории Земного шара, за исключением самых северных (>60
о
) и 

южных (>54
о
) широт, т.е. приполярных зон Земли. В результате работ создана ЦМР поверхно-

сти Земли объемом более 12 терабайт. Все данные доступны в сети Интернет 

(http://dds.cr.usgs.gov/srtm/version2_1/), их обработка может производиться в Arcinfo Workstation, 

в модуле Arcview Spatial Analyst, ArcGIS и др. Цифровая модель рельефа, построенная по дан-

ным SRTM для территории Пермского края, представляет собой матрицу размером примерно 

7000 строк и 5000 столбцов с расстояниями между узлами сети высотных отметок около 50 м по 

широте и 90 м по долготе. 
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Кроме вышеперечисленных, создана модель рельефа Земли ASTER GDEM (Advanced 

Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer) на основе данных сенсора дистанцион-

ного зондирования, установленного на спутнике Terra, запущенном NASA в 1999 г. Разрешение 

модели рельефа составляет 1 угловую секунду. Однако существующие в настоящий момент 

данные обладают рядом недостатков. В частности, не точно выделяются водные объекты (на их 

месте присутствует интенсивный шум), имеются сдвиги в плане, артефакты, а на некоторые об-

ласти информация вообще отсутствует. Данные доступны для скачивания по бесплатной систе-

ме заказов с сайта NASA WIST (http://reverb.echo.nasa.gov/). 

Все перечисленные модели рельефа представлены в географической системе координат 

на эллипсоиде WGS84, т.е. для использования на территории России необходима их коррекция 

на эллипсоид Красовского.  

Характеристики этих трех цифровых моделей рельефа по данным Л.А.Муравьева (2011) 

(с дополнениями) приведены в табл. 2.4.  

 

Таблица 2.4 

Параметры глобальных цифровых моделей рельефа Земли 
 

Модель Размер мат-

рицы* 

Разрешение Охват Выходной 

формат 

Объем 

файла 

Происхождение 

GTO-

PO30 

4800×6000 

40°×50° 

30 угловых се-

кунд (~1 км) 

90° с.ш. -

90° ю.ш. 

DEM 55 Мб Топографические 

данные 

ETOPO2 10800×5400 

360°×180° 

30 угловых се-

кунд (~1 км) 

90° с.ш. -

90° ю.ш. 

GeoTIFF 49 Мб Данные GLOBE и ра-

дарная альтиметриче-

ская съемка 

SRTM 

v2 

3601×3601 

1°×1° 

3 угловые се-

кунды (~100 м) 

60° с.ш. -

54° ю.ш. 

HGT 3 Мб Радиоинтерферомет-

рия с борта «Шаттла» 

SRTM 

v3, 4 

18001×18001 

5°×5° 

3 угловые се-

кунды (~100 м) 

60° с.ш. -

54° ю.ш. 

GeoTIFF 

или ASCII 

70 Мб Обработка SRTM v2 

ASTER 

GDEM 

3601×3601 

1°×1° 

1 угловая секун-

да (~30 м) 

83° с.ш. -

83° ю.ш. 

GeoTIFF 26 Мб Стерео корреляция 

спутниковых снимков 

* Числитель: строка × столбец; знаменатель: широта × долгота 

 

Анализ моделей рельефа, доступных в сети Интернет, показывает, что для вычисления 

поправок за влияние рельефа в гравиразведке наиболее предпочтительны данные SRTM и 

GTOPO30 (ETOPO2).  
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С целью оценки точности значений высот, приведенных в матрицах SRTM и GTOPO30, и 

возможности их использования для вычисления поправок за влияние рельефа, произведены 

сравнения данных моделей с высотами, определенными инструментально (методами нивели-

ровки и/или GPS наблюдений) при производстве гравиметрических съемок в различных регио-

нах России. Анализ выполнен более чем по 40 000 гравиметрических пунктов, расположенных в 

степных районах Оренбургской и Волгоградской областей, в условиях расчлененного рельефа 

таежной зоны востока и севера Пермского края и Республики Коми, а также в горах Восточного 

Саяна.  

Как показал проведенный анализ, высоты в матрице SRTM являются в 5-10 раз более 

точными, чем в матрице GTOPO30 (рис. 2.11). Общее среднеквадратическое отклонение высот 

GTOPO30 от высот гравиметрических пунктов составляет ±34 м, SRTM – ±5 м (Бычков, 2010). 

Кроме того, необходимо отметить, что высоты SRTM обычно больше высот, измеренных инст-

рументально, на 5-10 м, что объясняется, прежде всего, залесенностью большинства рассматри-

ваемых территорий (см. рис. 2.5). Анализ расхождений инструментальных высот и высот, пред-

ставленных в матрицах GTOPO30 и SRTM (рис. 2.11) , показал, что закон распределения этих 

расхождений близок к нормальному распределению с отличным от нуля математическим ожи-

данием и практически не зависит от расположения района работ. 

 

 
Рис. 2.11. Вариационные кривые расхождений высот гравиметрических пунктов и матриц 

GTOPO30 (кривая 1) и SRTM (кривая 2) 
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Аналогичные результаты при сравнении векторизованных карт масштаба 25 000 и мат-

рицы SRTM (среднее расхождение высот 1 м, среднеквадратическое – ±27 м) были получены в 

Хорватии (Hećimović, Bašić, 2005) для горной местности с перепадом высот около 1800 м. 

Величина расхождений существенным образом зависит от степени расчлененности рель-

ефа (табл. 2.5), которая в данном случае определена как среднее превышение на конкретной 

площади съемки между соседними гравиметрическими пунктами. Анализ табл. 2.5 показывает, 

что среднеквадратическое отклонение высот, измеренных инструментально и представленных в 

GTOPO30, практически линейно зависят от расчлененности рельефа. Данные SRTM мало зави-

сят от расчлененности рельефа, и точность их примерно в 7 раз больше, чем GTOPO30. Нельзя 

не отметить, что точность высот SRTM примерна такая же, как и топографических карт мас-

штаба 1:25 000 (см. табл. 2.2 и 2.3), и, как показал опыт практического использования, данные 

SRTM зачастую точнее, чем топографические карты масштаба 1:50 000.  

Таким образом, можно сделать вывод, что ЦМР, представленная в данных SRTM, наибо-

лее предпочтительна для вычисления поправок за влияние рельефа. Данные GTOPO30 могут 

использоваться для расчета gрф только в подобласти D2.  

 

Таблица 2.5 

Погрешности высот матриц GTOPO30 и SRTM в зависимости от расчлененности рельефа 

 

Расчлененность 

рельефа, м 

Количество 

пунктов 

Расхождения высот, м 

SRTM GTOPO30 

среднее СКО среднее СКО 

< 20 8654 -5.90 ±4.12 -3.42 ±12.48 

20 – 30 10119 -3.55 ±5.08 8.67 ±41.43 

30 – 50 19085 -5.21 ±5.21 6.56 ±35.62 

> 50 4177 -5.43 ±8.56 12.97 ±50.42 

Среднее -4.91 ±5.42 5.94 ±34.44 

Примечание. Расчлененность рельефа определялась как средняя по площади съемки разность 

высот соседних гравиметрических пунктов, расположенных по профилям с шагом 100-250 м. 

 

 

 

2.3.4. Проблема построения модели рельефа в центральной зоне 

 

Особого внимания заслуживает построение цифровых моделей рельефа центральной и 

ближней зон, влияние которых составляет основную часть поправки gрф (Аронов, Бородатый, 

Фильштинский, 1964; Граменицкая, 1967; Пришивалко, 1967; Артеменко, Чернов, 1977; Шма-
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ненко, Роз, Голомб, 1977; Каленицкий, Смирнов, 1981; Маловичко, Костицын, Тарунина, 1989; 

Костицын, 1989; Cogbill, 1990; Nowell, 1999; Долгаль, Бычков, Антипин, 2003в; Schiavone, Capo-

longo, Loddo, 2007; Симанов, 2011а; 2011б и др.). Как отмечает В.М.Гордин (1974), на долю 

ближайших к гравиметрическому пункту зон приходится 40-50% суммарного гравитационного 

эффекта рельефа. Эффект дальних зон на величине, а главное – на изменчивости поправок за 

рельеф сказывается существенно слабее, поэтому подготовке ЦМР в центральной зоне необхо-

димо уделять особое внимание. 

Приоритетным является использование данных, полученных путем нивелирования во-

круг гравиметрических пунктов по лучам (метод «звездочек») (Гордин, 1974; Инструкция ..., 

1980), но, как было сказано выше, данный метод на пересеченной залесѐнной местности являет-

ся трудоемким и требует значительных трудозатрат. Причем, в большинстве случаев в горно-

таежной местности проводить нивелирование вокруг каждого гравиметрического пункта прак-

тически невозможно. Использование данных аэрофотосъемки (Граменицкая, 1967; Методиче-

ские рекомендации, 1981) ограничивается отсутствием кондиционных снимков крупного мас-

штаба. 

Весьма перспективным методом создания цифровой модели рельефа вблизи гравиметри-

ческого пункта является использование лазерного сканирования (Schiavone, Capolongo, Loddo, 

2007), которое обеспечивает точное описание нерегулярных поверхностей и, по сравнению с 

другими методами, весьма производительно. 

Главной особенностью всех лазерных сканеров является то, что они измеряют с высокой 

скоростью (от нескольких тысяч до миллиона точек в секунду) расстояния от сканера до по-

верхности объекта и регистрируют соответствующие направления (вертикальные и горизон-

тальные углы) с последующим формированием трѐхмерного изображения (скана) в виде облака 

точек. Используя это облако точек, можно в реальном времени получить очень точную трех-

мерную модель изучаемого объекта. Лазерное сканирование применяется для решения большо-

го круга задач: создание трѐхмерных цифровых моделей различных объектов, съемка площад-

ных объектов, городская и дорожная съемки, реконструкция и строительство зданий, реставра-

ция зданий и археологических памятников, архивация трехмерных данных об объектах истори-

ческого наследия, съемка тоннелей, горных выработок и т.п. 

Для построения цифровой модели рельефа ближней зоны нами был использован им-

пульсный наземный лазерный сканер Trimble GX с дальностью до 350 м и частотой измерений 

до 5000 точек в секунду. На площади 100×100 м с изрезанным рельефом мы тестировали все 

режимы съемок и регулировали плотность облака точек. В результате съемки получен неудов-

http://ru.wikipedia.org/wiki/%D0%9E%D0%B1%D0%BB%D0%B0%D0%BA%D0%BE_%D1%82%D0%BE%D1%87%D0%B5%D0%BA
http://ru.wikipedia.org/wiki/%D0%9E%D0%B1%D0%BB%D0%B0%D0%BA%D0%BE_%D1%82%D0%BE%D1%87%D0%B5%D0%BA
http://ru.wikipedia.org/wiki/%D0%9E%D0%B1%D0%BB%D0%B0%D0%BA%D0%BE_%D1%82%D0%BE%D1%87%D0%B5%D0%BA
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летворительный результат: облако точек находится в радиусе не более 10-15 м, что обусловлено 

травяной растительностью на всем участке исследований. Необходимость относительно сво-

бодной линии визирования до цели – слабость всех измерительных оптических систем, включая 

наземный лазерный сканер. В работе (Schiavone, Capolongo, Loddo, 2007) предлагается частное 

решение этой задачи – расположение сканера на штанге, поскольку на высоте более 7 м от зем-

ли сканер просвечивает сквозь траву. Еще раз отметим, что эффективное использование лазер-

ных сканеров для создания цифровой модели рельефа вблизи гравиметрического пункта воз-

можно только на открытых (с отсутствием древевесно-кустарниковой растительности) участках. 

Их использование для построения ЦМР центральной зоны мы считаем целесообразным при 

производстве гравиметрической съемки в горной местности. 

С целью определения погрешности, вносимой в поправки за рельеф различными пред-

ставлениями о рельефе центральной зоны, на одной из площадей детальных гравиметрических 

работ на территории Пермского края нами проведены специализированные топографические 

работы (Симанов, 2011а) - детальная тахеометрическая (высотная) съемка местности на не-

скольких участках (рис. 2.12). Участки отличались между собой морфологией и расчлененно-

стью рельефа поверхности Земли, а также степенью залесѐнности.  

 

 

Рис. 2.12. Рельеф площади детальных гравиметрических работ: 1 – пункты гравиметрической 

съемки, 2 - контуры участков тахеометрической съемки 

В процессе исследований созданы различные ЦМР, отличающиеся между собой деталь-

ностью и точностью описания рельефа, источниками данных для которых являлись: 
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 детальная тахеометрическая съемка на исследуемых участках местности; 

 результаты векторизации топографических карт масштаба 1:5 000, 1:25 000; 1:50 000; 

 цифровая модель рельефа SRTM. 

В качестве опорных, т.е. истинных значений взяты координаты и высоты 626 точек та-

хеометрической съемки, т.к. точность определения координат и высот этих точек не превышает 

±(3-5) см.  

Оценка различий в значениях высот показала, что высоты, представленные на топогра-

фических картах масштабов 1:5 000, 1:25 000 и 1:50 000 относительно данных тахеометрической 

съемки, характеризуются следующими величинами среднеквадратической погрешности: ±1.0, 

±3.5 и ±7.0 м соответственно.  

Путем векторизации указанных карт построены ЦМР и вычислены поправки за влияние 

рельефа центральной зоны, размер которой составляет 100100 м. Значения поправок gрф в 

центральной зоне изменяются в диапазоне от 0.009 до 0.224 мГал. В качестве истинных значе-

ний использованы поправки, полученные на основе ЦМР, сформированной по данным деталь-

ной тахеометрической съемки. Расхождение поправок за влияние рельефа центральной зоны с 

их истинными значениями представлено в табл. 2.6.  

 

Таблица 2.6 

Различия в значениях поправок за рельеф центральной зоны,  

полученных на основе различных ЦМР 

ЦМР, использованная для расчета по-

правок 

Статистические характеристики разли-

чий в значениях поправок, мГал 

max min СКО 

Топографическая карта масштаба 1:5 000 0.035 -0.032 ±0.013 

Топографическая карта масштаба 1:25 000 0.079 -0.042 ±0.035 

Топографическая карта масштаба 1:50 000 0.129 -0.058 ±0.047 

Глобальная модель SRTM 0.127 -0.066 ±0.038 

 

Оценка определения поправок gрф в центральной зоне по различным моделям рельефа 

показала достаточную для практики точность их расчета по разным исходным данным. Однако 

для более корректного вычисления поправок необходимо использовать весь спектр источников 

информации о рельефе: от инструментальных данных, полученных при проведении детальных 

гравиметрических съемок, до крупномасштабных топографических карт масштабов 1:5 000 – 

1:25 000. Основной причиной погрешности определения поправки в центральной зоне является 

низкая точность ЦМР, полученная на основании картографических материалов. 
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Как было отмечено выше (разд. 2.3.2), одной из причин возникновения погрешности вы-

числения поправок за влияние рельефа является различие инструментальных и картографиче-

ских высот. Если погрешности плановой привязки на величину поправки для подобласти D2 

оказывают небольшое влияние, то на поправку в ближней и, особенно, центральной зонах их 

воздействие существенно. Например, в условиях сложно-пересеченного рельефа плановая 

ошибка в 5-10 м может привести к весьма существенному расхождению высот и, как следствие, 

к погрешностям определения поправокgрф (рис. 2.13). 

 

 

Рис. 2.13. Фрагмент фотографии на одной из площадей гравиметрической съемки на 

территории Пермского края: 1 – положение гравиметрического пункта на местности;  

2 – проекция пункта на местность по плановым координатам 

 

Для уменьшения погрешностей плановой привязки гравиметрических пунктов при вы-

числении поправки за влияние рельефа местности в центральной зоне можно проводить 

тировку горизонтальных координат (x, y) по минимизации картографических и инстру-

ных высот, которая реализуется с использованием геоинформационных систем (Симанов, 

2011б). Гравиметрический пункт «помещается» на цифровую модель рельефа на то место, где 
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предположительно он должен находиться, сводя к минимуму расхождения картографических и 

инструментальных высот. При этом пространственное положение пункта (координаты x, y) 

меняется в плане на расстояние, не превышающее величину среднеквадратической погрешности 

определения координат пунктов.  

На рис 2.14 приведен пример такой корректировки координат пунктов наблюдений на 

одной из площадей гравиметрических работ масштаба 1:50 000. Среднеквадратическое расхож-

дение картографических и инструментальных высот на данной площади составило ±8.9 м, что 

было обусловлено не только ошибками ЦМР, построенными по топографическим картам, но и 

погрешностями определения координат пунктов в плане. Была произведена корректировка ко-

ординат (рис. 2.14, а) и выполнен расчет поправок за рельеф местности за центральную зону с 

исправленными координатами гравиметрических пунктов. Как видно из сопоставления анома-

лий силы тяжести, вычисленных с поправками за влияние рельефа центральной зоны по исход-

ным (рис. 2.14, б) и скорректированным (рис. 2.14, в) координатам x, y пунктов наблюдения, 

карты изоаномал существенным образом отличаются друг от друга. Это выражается, прежде 

всего, в устранении «затяжек» изоаномал на отдельных пунктах, которые отчетливо видны на 

карте поля при вычислении поправок с исходными координатами. 

 

 

2.4. Методы аппроксимации рельефа земной поверхности 

 

2.4.1. Аналитические модели рельефа 

 

Для начала заметим, что информация о рельефе поверхности Земли может быть разделе-

на на три типа: 

а) локальный рельеф, когда сферичностью Земли можно пренебречь; 

б) региональный рельеф, когда информация определена на достаточно большой террито-

рии и сферичность Земли следует учитывать; 

в) глобальный рельеф, когда информация определена на всей поверхности Земли.  
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Рис. 2.14. Практический пример корректировки координат x, y по минимизации различий 

инструментальных и картографических высот: а) – карта рельефа местности; б) – карта 

аномалий силы тяжести с исходными координатами; в) - карта аномалий силы тяжести с 

исправленными координатами пунктов (1 – положение пункта по топографическим 

координатам, 2 – положение пункта по скорректированным координатам) 
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В данном разделе пойдет речь об аналитических аппроксимациях рельефа, при построе-

нии которых не учитывается сферичность Земли (локальные аппроксимации), т.к. эти аппрок-

симации используются применительно к крупномасштабным гравиметрическим съемкам, в ча-

стности – в качестве исходных данных при определении соответствующих поправок в грави-

метрические наблюдения. Необходимость аппроксимации рельефа обусловлена объективно су-

ществующими различиями высотных отметок на топографических картах и высот пунктов гра-

виметрических наблюдений, полученных инструментально (разд. 3.2.3). 

Аналитическая модель рельефа в общем случае представляет собой не значения высот 

рельефа, отнесенные к узлам регулярной или нерегулярной сети, а некоторый набор параметров 

сложной функциональной зависимости, которая с необходимой точностью определяет взаимо-

связь высотной отметки z произвольно заданной точки земной поверхности и ее горизонтальных 

координат x, y.  

Использование АМР поверхности Земли имеет ряд несомненных преимуществ перед 

традиционной ЦМР: 

 повышается точность описания рельефа по сравнению с аппроксимацией его набором 

прямоугольных параллелепипедов или других тел правильной геометрической формы, обла-

дающих фиксированными размерами;  

 поправки за влияние рельефа можно вычислять непосредственно в гравиметрических 

пунктах, формируя отдельные массивы высот рельефа, т.е. создавая своеобразную «палетку» 

вокруг каждого пункта;  

 существенным образом уменьшается объем информации, использующейся при вычис-

лениях, поскольку применяется не массив дискретных значений высот {x, y, z}, который после 

векторизации топографических карт имеет очень большую размерность, а набор параметров 

функциональной зависимости z = (x, y);  

 АМР позволяет вычислять значения высот в узлах произвольной сети точек с выбором 

размера оснований параллелепипедов для вычисления поправок и размеров подобласти D1 в за-

висимости от требуемой точности вычисления gрф; 

 построение АМР позволяет минимизировать различия инструментальных и картогра-

фических высот путем «проецирования» нерегулярной сети точек измерений силы тяжести с 

инструментально определенными координатами xp, yp на поверхность рельефа, представленного 

на топографической карте; 
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 созданная для региона исследований АМР может затем многократно использоваться 

при вычислении поправок за рельеф на соседних площадях гравиметрических работ.  

Академиком В.Н.Страховым (1999; 2003) было предложено осуществлять аналитическую 

аппроксимацию высот рельефа местности относительно «нормальной» поверхности некоторой 

функцией z = (x, y) и использовать эту функцию при высокоточном определении поправок 

gрф. Отмечено, что значения (x, y) могут рассматриваться как предельные значения функции, 

гармонической во внешности «нормальной» поверхности. Таким образом, для построения 

(x, y) могут применяться методы, разработанные для аналитической аппроксимации гравита-

ционного поля, при этом в качестве исходных данных могут использоваться как матрицы высот 

Z, так и неупорядоченный набор векторов {x, y, z} (Долгаль, Бычков, Антипин, 2003а; 2004б).  

Поверхность Земли подчиняется двум основным условиям, необходимым при аналитиче-

ской аппроксимации: непрерывности и гладкости (Керимов, 2011). Высоты земной поверхности 

не могут быть бесконечно большими или бесконечно малыми, а условие гладкости нарушается 

в исключительных случаях (отвесные обрывы, вершины горных пиков, ущелья, пещеры и др.), 

где, как правило, гравиметрические работы выполняют крайне редко.  

Для построения аппроксимаций возможны два подхода: коэффициентная аппроксимация 

(«F-аппроксимация») и аппроксимация гармоническими (истокообразными) функциями («S-

аппроксимация») (Страхов, Степанова, 2003; Степанова, 2005; Керимов, 2011). На практиче-

ском примере (Долгаль, Бычков, Антипин, 2003а) сопоставим эти способы построения аналити-

ческой модели рельефа.  

S-аппроксимация высот рельефа z осуществлялась истокоообразными функциями вида 

(Степанова, 2005) 
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где x, y, z – координаты точки вычисления, ξ, ε, δ – координаты источника поля, f – гравитаци-

онная постоянная, m – масса источника. Множество функций  представляет собой гравитаци-

онный эффект разноглубинных точечных масс m, которые обычно располагаются на одной или 

нескольких различных криволинейных поверхностях (уровнях), расположенных ниже поверх-

ности наблюдений.  

Для площади более 4000 км
2
 с перепадом высот от 80 до 480 м, содержащей около 

250 000 высотных отметок (набор векторов {x, y, z}), решение практической задачи S-

аппроксимация (2.3) потребовало более 37 ч. работы компьютера Реntium-III с тактовой часто-
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той процессора 750 мГц. Точность описания высот рельефа гармоническими функциями (2.3) 

составила 1.15 м (табл. 2.7). 

Таблица 2.7 

Протокол работы программы построения S- аппроксимации рельефа 

Уровень 

Глубина зале-

гания масс, 

км 

Среднеквадратическая 

погрешность аппрок-

симации, м 

Максимальная по-

грешность аппрок-

симации, м 

Число масс на 

данном уровне 

1 16.7725 3621.03 188.14 16 

2 8.3613 1546.57 172.99 63 

3 4.1806 650.94 121.43 252 

4 2.0903 263.26 124.43 1001 

5 1.0451 95.75 117.86 3923 

6 0.5226 28.99 106.94 14552 

7 0.2613 8.03 78.11 43558 

8 0.1306 3.25 47.14 82682 

9 0.0653 1.64 42.23 97989 

10 0.0327 1.15 34.72 83620 

 

Перед выполнением F-аппроксимации тот же набор векторов {x, y, z}, что и для S-

аппроксимации, преобразован в матрицу высот {z} размером m строк и n столбцов методом ми-

нимальной кривизны с помощью программы GS Surfer 8.0. F-аппроксимация осуществлялась 

путем вычисления коэффициентов двойного ряда Фурье: 
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где k = 0, 1, …, K, l = 0, 1, …, L – номера гармоник. По известным значениям коэффициентов A, 

B, C, D при заданных номерах K, L максимальных гармоник спектра Фурье можно восстановить 

значения функции в произвольных точках (x, y) области D (при условиях xdx 0 ,
ydy 0 , 

где dx, dy – соответственно размеры ЦМР по осям OX и OY): 
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        
 

yxkl

K

k

L

l

yxkl dlydkxBdlydkxAyx  sincoscoscos),(
0 0

 

       yxklyxkl dlydkxDdlydkxC  coscoscossin  . 

(2.4) 

 

Для ранее охарактеризованной площади вычислены коэффициенты Akl, Bkl, Ckl, Dkl и со-

ставлена матрица {z} размерами 500 строк, 500 столбцов; K = L = 250. Вычисление спектра Фу-

рье и восстановление функции z = (x,y) в 250 000 точках проведено за 7 ч. 22 мин. работы 

компьютера Реntium-III с тактовой частотой процессора 750 мГц. Среднеквадратическая по-

грешность аппроксимации рельефа двойным рядом Фурье составила 1.01 м (рис. 2.15). 

 

 
а) б) в) 

 

Рис. 2.15. Аппроксимация поверхности рельефа земной поверхности двойным рядом Фурье:  

а) – исходная карта рельефа местности; б) – карта рельефа местности, построенная путем 

обратного Фурье-преобразования; в) гистограмма разности высот карт рельефа (а) и (б) 
 

 

 

Значительный интерес представляет применение дискретного вейвлет-преобразования 

(Столниц, ДеРоуз, Салезин, 2002) для аппроксимации рельефа земной поверхности. При этом 

исходный сигнал f(t) (в данном случае - высоты рельефа z) не обязательно должен иметь близ-

кий к гармоническому характер (Пугин, 2005).  

Принцип вейвлет-преобразования заключается в том, что для создания «грубого образа» 

сигнала служит скейлинг-функция 

 

 
k

k ktht )2(2)(  , (2.5) 

 

где k – целые числа; а «уточнение» этого образа происходит с помощью вейвлет-функции 
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 
k

k ktgt )2(2)(  . (2.6) 

 

Рекурсивное использование процедуры вейвлет-преобразования происходит с уменьшением ко-

личества отсчетов при переходе от одного уровня (j) к другому (j+1). Таким образом, выполня-

ется отображение сигнала из области времен t в семейство замкнутых вложенных подпро-

странств ...21   jjj VVV , элементами которых являются ортогональные функции (t) и )(t . 

Обработка ЦМР с помощью блока фильтров {hk} и {gk} позволяет существенно сжать объем 

информации, отбросить мелкие детали и выделить наиболее значимые особенности рельефа. На 

этой основе можно создавать весьма технологичные способы вычисления поправок gрф.  

В качестве примера на рис. 2.16 показаны результаты быстрого вейвлет-преобразования 

(БВП) для разряжения сети высот ЦМР. Матрица высот рельефа местности имеет размер 256 

строк, 256 столбцов; перепад высот составляет 418 м. В качестве базисных функций использо-

вались функции Хаара (Haar)  

φ(x) = ζ(x) ζ(1 - x) 

и  

ψ(x) = ζ(x) ζ(1 - 2x) – ζ(2x - 1) ζ(1 - x), 

 

где ζ(x) - функция Хевисайда (ζ(x) = 0 при x < 0, ζ(x) = 1 при x ≥ 0), а условия на границах име-

ют вид φ(0) = 1, φ(1) = 0 и ψ(0) = 1, ψ(0.5) = -1, ψ(1) = 0. Двумерный базис БВП формируется пу-

тем тензорного произведения функций одномерного базиса, в частности для использованного в 

данном случае нестандартного базиса применяется единственная скейлинг-функция 

 

),(),(0

0,0 yxyx    

и три вейвлета 

),2,2(2, lykx jjjj

lk    

),2,2(2, lykx jjjj

lk    

),2,2)(()(2, lykxxx jjjj

lk    

 

где j - уровень разложения; k, l - горизонтальный и вертикальный сдвиги, соответственно. В ре-

зультате применения БВП установлено, что с использованием всего лишь 8% исходной инфор-

мации поверхность рельефа может быть восстановлена с погрешностью 22.7 м (т.е. для ее опи-

сания достаточно не 256256 = 65 536, а всего 5 171 призма). Соответственно, более чем в 10 раз 
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можно повысить скорость решения прямой задачи гравиразведки от упрощенной ЦМР, сохра-

няющей все основные особенности морфологии земной поверхности (рис. 2.16). 

 

 
а) б) в) 

Рис. 2.16. Результаты дискретного вейвлет-преобразования ЦМР: а) – исходный рельеф;  

б) – рельеф при разрежении сети высотных отметок; в) – разница высот рельефа 

 

 

Проведенный анализ возможных методов аналитической аппроксимации рельефа позво-

ляет рекомендовать двойной ряд Фурье для построения АМР. Основным преимуществом F-

аппроксимации является достаточная для практики точность восстановления высот рельефа и 

высокая скорость вычислений, которая может быть существенно увеличена за счет применения 

алгоритма быстрого преобразования Фурье (БПФ) и усечения тригонометрического ряда в зави-

симости от расчлененности рельефа и требуемой точности вычисления поправок gрф. Дискрет-

ное вейвлет-преобразование ЦМР, учитывая возможность существенного сжатия информации, 

целесообразно применять при аппроксимации удаленных форм рельефа в подобласти D2. 

Располагая АМР, можно в любой ее точке определить высотную отметку рельефа земной 

поверхности, т.е. для каждого гравиметрического пункта сформировать свой массив высот (па-

летку) и вычислить поправки gрф решением прямой задачи гравиразведки одновременно для 

всей области D непосредственно в самом гравиметрическом пункте. При таком подходе к вы-

числению поправок за рельеф исчезают понятия «центральной», «ближней», «средней», «даль-

ней» зон и отпадает необходимость в интерполяции значений поправок gрф, т.к. для каждого 

гравиметрического пункта происходит восстановление высот z = (x, y) в требуемых точках 
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(например – в центрах оснований прямоугольных призм, аппроксимирующих рельеф) путем 

тригонометрической интерполяции. 

 

2.4.2. Аппроксимация рельефа с помощью быстрого преобразования Фурье 

 

Выше уже отмечалось, что в качестве непрерывной функции ),( yx , с необходимой 

точностью описывающей «локальный» рельеф, представленный в виде дискретных значений 

высот – матрицы Z = {δnm}, 1 ≤ m ≤ M, 1 ≤ n ≤ N, можно использовать двойной ряд Фурье с огра-

ниченным числом членов: 
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где Lx, Ly - линейные размеры исследуемой площади по осям координат ОX и ОY, соответствен-

но, Cuv – коэффициенты Фурье; u = 0, 1, 2, …, P; v = 0, 1, 2, …, Q; P, Q – номера граничных гар-

моник спектра Фурье (Долгаль, Бычков, Антипин, 2003а; 2004г).  

При расчете коэффициентов Сuv применяется алгоритм быстрого преобразования Фурье, 

существенно ускоряющий решение задачи на компьютере: 
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, (2.8) 

 

т.е. двумерное дискретное преобразование Фурье сводится к последовательному вычислению 

одномерных преобразований сначала для M строк, а затем для N столбцов матрицы высот {z} 

(Каханер, Моулер, Нэш, 2001). 

Известно, что наибольшая точность аппроксимации будет обеспечиваться при выборе 

Pmax = M/2, Qmax = N/2 (Каханер, Моулер, Нэш, 2001). Для ускорения процесса аппроксимации 

можно производить усечение ряда Фурье (т.е. провести выбор необходимых значений P<Pmax и 

Q<Qmax), при этом число Kотб отброшенных коэффициентов Cuv выбирают в зависимости от 

характеристики расчлененности рельефа - среднеквадратического отклонения высот ζ и требуе-

мой точности δ аппроксимации рельефа (Симанов, 2008). 

С целью определения статистической зависимости Kотб = (ζ, δ) произведена серия вы-

числительных экспериментов с использованием натурных моделей. Исходными данными 
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лись пять ЦМР Уральского региона, построенных по данным SRTM, с различной дисперсией 

высот (табл. 2.9).  

Экспериментально установлено, что выражение, определяющее обобщенную регресси-

онную зависимость Kотб = (ζ, δ), имеет вид: 

 

Ln(Kотб) = a + bζ + cδ
1.5

, (2.9) 

 

где a = -0.6945, b = 0.0083, c = 0.00292 – коэффициенты, которые определяются методом наи-

меньших квадратов. Графическое представление этой зависимости представлено на рис. 2.17, а. 

 

Таблица. 2.9 

Характеристики цифровых моделей рельефа 

Номер ЦМР Характеристики рельефа местности, м 

Минимум Максимум Среднее СКО 

1 77.9 309.5 164.3 45.1 

2 77.1 451.9 207.4 67.0 

3 115.6 677.9 311.2 100.5 

4 231.3 1355.8 622.4 201.0 

5 48.0 1622.1 586.0 359.9 

 

Для оценки зависимости числа Kотб отброшенных коэффициентов Cuv от требуемой точ-

ности  вычисления поправок gрф в каждом цикле экспериментов выполнялась аппроксимация 

ЦМР, представленных в табл. 2.9, двойным тригонометрическим рядом Фурье при различных 

параметрах P, Q. Расчет поправок gрф осуществлялся в радиусе от 1 до 10 км с использованием 

каждой построенной АМР. Установлено, что выражение, определяющее обобщенную регресси-

онную зависимость Kотб =  (ζ, ), имеет вид 

 

Ln(Kотб) = a + bζ + cΔ
0.5

, (2.10) 

 

где a = -9.773, b = 0.018, c = 0.417 – коэффициенты, рассчитанные методом наименьших квадра-

тов. Графическое представление этой зависимости представлено на рис. 2.17, б. 

При восстановлении функции по известным коэффициентам Фурье, заданным прибли-

женно, необходимо использовать устойчивые методы суммирования. Если число членов ряда 

Фурье необоснованно увеличивать, то погрешности в определении коэффициентов Фурье могут 

привести к сколь угодно большим погрешностям вычисления функции (Вычислительная ма-
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тематика ..., 1990). Устойчивость вычислений значительно увеличивается путем умножения 

коэффициентов Фурье на регуляризующие множители q вида (Березкин, 1973): 

 

 
а)  б) 

Рис. 2.17. Зависимость погрешности аппроксимации высот рельефа δ (а) и точности опре-

деления поправок  (б) от показателя расчлененности рельефа  и количества Kотб отбро-

шенных членов двойного ряда Фурье 
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, (2.11) 

 

где n – порядковый номер коэффициента; N – общее число членов ряда; показатель степени 

μ = 1, 2, 3 … . 

Множители q обладают сглаживающим действием, поскольку их величина изменяет-

ся от 1 до 0 и уменьшается с ростом N. На рис. 2.18 приведены пять графиков q для соответ-

ствующих значений μ = 1, 2, 3, 4, 5 и N = 30. Эмпирически установлено, что для решения за-

дачи восстановления значений высот рельефа при определении поправок достаточно при-

нять μ = 2. 

Созданная для всего региона исследований АМР может затем многократно использо-

ваться при вычислении поправок за рельеф на других площадях гравиметрических работ. При 

этом АМР исследуемой площади строится с учетом зависимости (2.10). 
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Рис. 2.18. Графики множителей q при N=30 для различных значений μ (1, 2, 3, 4, 5) 

 

 

2.5. Технология вычисления поправок за влияние рельефа  

на основе аналитических аппроксимаций 

 

2.5.1. Алгоритм определения поправок за влияние «локального» рельефа местности 

 

При вычислении поправки gрф для области D1, включающей в себя пункт гравиметриче-

ских наблюдений с координатами xp, yp, zp, используется прямоугольная система координат. С 

учетом (2.10) строится АТМ (2.7), которая позволяет сформировать массив высот вокруг каждо-

го гравиметрического пункта в виде матрицы размерами K×K с шагом d = Δх = Δy, который, как 

будет показано ниже, оптимизируется в процессе вычислений. Вычисление гравитационного 

эффекта (2.1) от построенной АТМ осуществляется на основе ее аппроксимации набором верти-

кальных прямоугольных параллелепипедов с горизонтальными квадратными основаниями. Раз-

мер стороны основания параллелепипеда отвечает шагу сети задания высот, центры оснований 

тел совпадают с ее узлами. Значение поправки в точке P (xp, yp, zp) определяется выражением 





K

j

пар

ij

K

i

gzyxg
11

pppрф ),,(  , (2.12) 

 

где ζ – плотность промежуточного слоя, принятая при вычислении поправки за влияние 

фа; 
пар

ijg  – гравитационный эффект параллелепипеда при плотности 1 г/cм
3
. Существенное со-

кращение времени вычисления 
пар

ijg  обеспечивается использованием формулы Г.Г.Ремпеля 



 84 

(1980), выведенной на основе аппроксимации параллелепипеда сектором цилиндрического 

кольца:  
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где 22

p

2

p 075.0)()( dyyxxR jiij  ; xi, yj, zij - координаты центра основания параллелепи-

педа; f - гравитационная постоянная. Формула (2.13) обеспечивает высокую точность вычисле-

ний при R ≥ d (Ремпель, 1980). Заметим, что при x = xp и y = yp, т.е. для центрального параллеле-

пипеда, где R – комплексная величина, расчеты не проводятся, поскольку при z = zp величина 

g
пар 

равна нулю. Время вычисления по формуле (2.13) существенно меньше, чем при других ме-

тодах, применяемых для ускорения вычислительного процесса (Jackson, van Gulik, 1983; Tsoulis, 

1998; 2003; Parker, 1995; 1996; Hwang, Wang, Hsian, 2003; Davis, Kass, Li, 2010). 

Внешний контур подобласти D1 представляет собой квадрат размером LL, в центре ко-

торого находится гравиметрический пункт с координатами (xp, yp, zp). Для непосредственного 

расчета gрф применяется адаптивный алгоритм, позволяющий определять значения поправки с 

априорно заданной точностью, варьируя числом элементарных параллелепипедов K при ап-

проксимации объема V в формуле (2.1). При этом подобласть D1 разбивается на ряд вложенных, 

последовательно уменьшающихся областей ...3

1

2

1

1

11
DDDD  , внутри которых автоматиче-

ски выбираются размеры параллелепипедов (рис. 2.19). Для оценки точности вычисления инте-

гралов (2.1) используется метод Рунге. Изменение размеров параллелепипедов d в процессе вы-

числений не представляет затруднений, т.к. аналитическое описание рельефа земной поверхно-

сти (набор коэффициентов Фурье Cuv) позволяет восстанавливать высоты рельефа z в произ-

вольно выбранных точках подобласти D1 путем тригонометрической интерполяции с использо-

ванием выражения (2.7).  

Вычислительная схема определения поправки gрф за влияние «локального» рельефа вы-

глядит следующим образом (Долгаль, Бычков, Антипин, 2004г): внешний цикл вычислений ор-

ганизуется по пунктам гравиметрических наблюдений; внутренние циклы включают в себя:  

 формирование локального массива {z} («палетки») для 
kD

1
 при заданном шаге 

k
 меж-

ду точками;  

 решение прямой задачи гравиразведки с использованием формул (2.12) и (2.13);  
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а) б) в) 

Рис. 2.19. Пример вычисления поправок за влияние «локального» рельефа в радиусе 05 км:  

а) рельеф местности; б) количество аппроксимирующих параллелепипедов; в) карта поправок 

gрф 

 

 

 оценку точности результативного значения gрф, переход к новому шагу 
k+1

 < 
k 

или 

выход из цикла при достижении требуемой точности вычислений: ,1   k

рф

k

рф gg  где ε – за-

данная погрешность вычислений.  

Таким образом, осуществляется вычисление gрф одновременно для всей области D1 с ап-

риорно заданной точностью, которая достигается за счет динамического выбора числа K эле-

ментарных параллелепипедов, аппроксимирующих объем V. На участках с наиболее сложным 

рельефом число K увеличивается, на сравнительно простом рельефе - число K уменьшается 

(рис. 2.19, б). 

 

 

2.5.2. Определение поправок за влияние удаленных областей рельефа 

 

Рассмотрим алгоритм вычисления поправки gрф для подобласти D2, которая может 

иметь площадь от десятков тысяч до первых сотен тысяч квадратных километров, в зависимости 

от масштаба гравиметрической съемки. Пространственное положение подобласти D2 прибли-

женно соответствует средней и дальней зонам в традиционных технологиях вычисления gрф.  

Как известно, функция gрф (2.1) является гармонической, удовлетворяющей уравнению 

Лапласа. Гармонические функции обладают свойством единственности: две гармонические 

функции, совпадающие на замкнутой поверхности, совпадают всюду внутри нее. Гармониче-

ская функция полностью определяется своими значениями на замкнутой поверхности (Булах, 
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Шуман, 1998). Следовательно, если удастся подобрать вспомогательную гармоническую функ-

цию U, удовлетворяющую условию 

 

 
2рф L

Ug , (2.14) 

 

где  > 0 –малое положительное число, то данная функция U вполне может использоваться вме-

сто gрф при дальнейших вычислениях. Функцию U можно представить в виде  

 





N

i

iuU
1

, (2.15) 

 

где функция ui определяет аномальный гравитационный эффект Vz, обусловленный i-м элемен-

тарным источником. Данное преобразование позволит выполнить истокообразную аппроксима-

цию исходных значений gрф (Аронов, 1976; 1977; Долгаль, 1999; 2002). 

Рассмотрим случай, когда значения поправок за рельеф gрф заданы в узлах регулярной 

сети с шагом x = y = , а совокупность их значений представляет собой прямоугольную 

матрицу   njmig ij  1;1:pфG . Поправки за рельеф G аппроксимируются гравитаци-

онным полем U сеточной эквивалентной модели, состоящей из mn шаров (точечных масс), 

располагающихся под каждой точкой P
*
 ( SP *

, где S – поверхность наблюдений) с координа-

тами x
*
, y

*
, z

*
 на заданной глубине h ниже поверхности S (  2h ), что обеспечивает устой-

чивость решения задачи (Аронов, 1977). 

Аномальный гравитационный эффект данной аппроксимационной конструкции в произ-

вольной точке SP  с координатами (x, y, z) выражается формулой 

 


 


m

i

n

j
ijij uzyxU

1 1

),,(  , (2.16) 

 

где u = f (*
- z)/R

3 
- гармонические функции, определяющие гравитационное поле Vz единичной 

сферы при  = 1; f - гравитационная постоянная, 
2*2*2* )()()( zyxR    - расстоя-

ние между центрами шаров (*
, *

, *
) и точками расчета поля (x, y, z);  - масса источника. 

Массы шаров  определяются при решении системы линейных алгебраических уравне-

ний (СЛАУ), содержащей mn уравнений с mn неизвестными 

 

UM = G, (2.17) 
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где M = {ij} (1  i  m, 1  j  n), U = {ukl} (1  k  mn, 1  l  mn). Система (2.17) может решать-

ся различными методами, обеспечивающими выполнение условия (2.14), в т.ч. методом Зейделя, 

обладающим сходимостью ввиду сильного диагонального преобладания в матрице U коэффи-

циентов СЛАУ (Долгаль, 1999). Невырожденная прямоугольная матрица U разбивается на две 

треугольные матрицы U = A + B, последовательные приближения к решению осуществляются 

по формуле 

 

AM
k+1

 + BM
k
 = G,  k = 0, 1, 2, ..., (2.18) 

 

где k – номер итерации. 

При решении практических задач СЛАУ (2.17) обычно имеет большую (число неизвест-

ных m×n  10
4
) или сверхбольшую размерность (m×n  10

5
). Характерной особенностью матри-

цы U является резкое уменьшение значений коэффициентов uij по мере удаления от главной 

диагонали i = j. Так, при плоской поверхности S = S(x, y, z = 0) и h = 1.5 получены следующие 

соотношения: ui,i+3 / uii ≈ 0.0894; ui,i+10 / uii ≈ 0.00326; ui,i+25 / uii ≈ 0.00021; 

Очевидно, можно выделить ленточную Ũ часть матрицы U с достаточно узкой шириной 

ленты 2r + 1, т.е. положить uij=0 при |i – j| > r и провести для нее итерационный процесс (2.18). 

Вычисления новых коэффициентов u при неизвестных  проводятся при некотором граничном 

значении Rгр, которое зависит от r (при R > Rгр принимается uij = 0). Выбор r влияет на скорость 

вычислений при решении новой СЛАУ, которая увеличивается в десятки раз и более по сравне-

нию с использованием первоначальной матрицы U. Восстановление поля U в произвольной точ-

ке P сводится к решению прямой задачи гравиразведки от заданного величиной r фрагмента ап-

проксимационной конструкции SS *
 при известных геометрических и физических парамет-

рах. Значение r можно подобрать так, чтобы вклад не учитываемых источников, расположенных 

в области S\S
*
, не будет превышать 1-2 % от амплитуды gрф.  

Описанный алгоритм позволяет быстро и с высокой точностью выполнять аналитиче-

скую аппроксимацию поправок за влияние рельефа путем итерационного решения СЛАУ вида 

ŨM = G и получать матрицы M (аппроксимационные конструкции) сверхбольшой размерности 

для всего региона гравиметрических исследований. Последующее восстановление значений gрф 

в пунктах гравиметрической сети не представляет затруднений и выполняется с погрешностью, 

не превышающей величину , по формуле (2.15). 

Алгоритм вычисления поправок за влияние «регионального» рельефа включает в себя: 
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построение аналитической аппроксимации матрицы поправок за влияние рельефа и вычисление 

этих поправок в гравиметрических пунктах методом 3D-интерполяции (значения gрф восста-

навливаются с учетом различий координат x, y и высот z гравиметрических пунктов и узлов 

матрицы G). Построение аналитической аппроксимации выполняются итерационно, критерием 

завершения процесса решения СЛАУ является выполнение заданного числа итераций или дос-

тижение заданной степени совпадения  значений исходного gрф и модельного U полей в евк-

лидовой метрике L
2
 (2.14). Расчету поправок предшествует проверка принадлежности координат 

каждого гравиметрического пункта области S, для которой была построена аналитическая ап-

проксимация. В случае, когда гравиметрический пункт располагается за ее пределами, результа-

тивному значению поправки gрф присваивается код неопределенного значения. Вычисление 

поправок осуществляется путем решения прямой задачи гравиметрии (2.16). 

Вычисление поправок за влияние удаленных областей с использованием детальной ЦМР 

приводит к дополнительным вычислительным затратам. Учитывая, что величина поправок gрф 

с удалением от гравиметрического пункта быстро уменьшается, количество аппроксимирующих 

параллелепипедов в области D2 должно быть минимальным при соблюдении необходимой точ-

ности расчетов. Аппроксимируя исходную ЦМР двойным рядом Фурье, можно разрежать сеть 

высотных отметок, несколько загрубляя модель рельефа в пределах средней и дальней областей, 

что приводит к существенной экономии времени вычислений при сохранении требуемой 

точности определения поправок. В этом случае берется АМР для всего региона и строится 

модель рельефа площади исследований с учетом зависимостей (2.9 - 2.10). 

Рассмотрим практический пример вычислений поправок за влияние рельефа местности 

для области D2. На территорию 51 120 км
2
, охватывающую центральную часть Пермского края, 

по данным GTOP030 при плотности  = 2.67 г/см
3
 вычислены значения gрф в узлах квадратной 

сети с шагом  = 1 км. Внешний радиус области учитываемого влияния рельефа D2 равнялся 100 

км, внутренний – 5 км. Размер матрицы G составил 143 строки, 361 столбец. Затем решалась 

СЛАУ вида ŨM = G, содержащая 51 623 уравнения с 51 623 неизвестными. Время решения 

СЛАУ на компьютере c процессором Intel Pentium-III с тактовой частотой 700 мГц составило 

чуть более 1 ч.; параметры решения СЛАУ приведены в табл. 2.10. 
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Таблица 2.10 

Параметры итерационного процесса 

Номер итерации 
Точность решения ε, мГал 

Евклидова метрика L2 Метрика Чебышева L1 

1 0.0190 1.0668 

5 0.0061 0.132 

10 0.0024 0.0519 

15 0.0010 0.0223 

20 0.0004 0.0101 

25 0.0002 0.0042 

29 0.0001 0.0022 

 

 

Точность решения задачи не является искусственно завышенной, т.к. правая часть СЛАУ 

задана точно (а не приближенно, как при аналитической аппроксимации наблюденного гравита-

ционного поля) и не включают в себя негармонических помех, а средняя амплитуда поправок 

gрф для рассматриваемой территории составляет всего около 0.038 мГал.   

Поле полученной аппроксимационной конструкции восстанавливалось в 2 485 гравимет-

рических пунктах площади. Таким образом, для этих пунктов были вычислены значения попра-

вок за влияние рельефа, обусловленные областью D2, ограниченной радиусами 5 и 100 км (рис. 

2.20). Ввиду небольших перепадов высот окружающего рельефа значения gрф колебались в 

пределах 0.011  0.069 мГал при среднем значении 0.02 мГал и среднеквадратическом отклоне-

нии 0.0076 мГал.  

 

 

2.6. Вычисление поправок за влияние рельефа с учетом кривизны Земли 

 

Как уже отмечалось (разд. 1.7.1), поправка за влияние рельефа тесно связана с поправкой 

за промежуточный слой, поэтому, если используется сферический промежуточный слой, то и 

поправки gрф необходимо вычислять с учетом сферичности Земли и с тем же радиусом области 

D, что и радиус сферического сегмента S. При несоблюдении данного условия аномалии силы 

тяжести содержат фиктивные составляющие поля, коррелируемые с высотами земной поверх-

ности (Каленицкий, 2005), и при сложном рельефе существенно затрудняют интерпретацию вы-

сокоточных гравиметрических данных. 
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Рис. 2.20. Карты поправок gрф, обусловленных областью D2 (а) и рельеф местности (б) 

 

Анализ уклонения уровенной поверхности Земли, проходящей на высоте гравиметриче-

ского пункта конкордантно земному эллипсоиду, от горизонтальной плоскости (рис. 2.21) пока-

зывает, что до расстояний менее 5 - 10 км поправки за влияние рельефа можно вычислять без 

учета кривизны Земли. В пределах данного радиуса уклонения уровенной поверхности не пре-

вышают 5 м, что соответствует погрешности представления высот на крупномасштабных топо-

графических картах (разд. 2.3). На удалениях от пункта более 10 км уклонение поверхности 

Земли от горизонтальной плоскости существенно увеличивается и заметно влияет на величину 

поправки gрф. Отсюда следует, что внешний радиус подобласти D1 не должен превышать 5 – 

10 км и поправки за влияние рельефа здесь можно вычислять в «плоском» варианте. Для зоны 

D2 при вычислении gрф следует учитывать сферичность Земли. 
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Представленная оценка имеет общий характер и базируется только на геометрических 

соображениях. Радиус учета поправок, в пределах которого можно не учитывать сферичность 

Земли, зависит также и от конкретных особенностей рельефа в окрестностях гравиметрического 

пункта и может быть существенно увеличен, как это будет показано далее. 

Если поправки за влияние рельефа местности для «плоской» Земли всегда положитель-

ны, то при использовании сферической модели промежуточного слоя топографические массы 

создают как положительные, так и отрицательные эффекты в зависимости от их расположения 

относительно не только сферического слоя, но и горизонтальной плоскости, проходящей через 

точку наблюдения (Лукавченко, 1951; Федынский, 1964; Yamamoto, 2002; Zhanjun, Yupu, 2004; 

Sampietro, Sona, Venuti, 2006; Yurt, Gokalp, 2006; Kloch, Kryński, 2010). Вычитать следует влия-

ние масс горных пород, слагающих рельеф, лежащих ниже горизонтальной плоскости, прохо-

дящей через гравиметрический пункт и выше поверхности земного эллипсоида в этом же пункте 

(рис. 2.21). 

 

 

Рис. 2.21. Уклонение поверхности Земли от горизонтальной плоскости: 1 – уровенная 

поверхность, проходящая через пункт наблюдения; 2 – горизонтальная плоскость; 3 – 

физическая поверхность Земли; 4 – положительный эффект топографических масс; 5 - 

отрицательный эффект топографических масс 

 

 

Вычисление поправок за влияние рельефа с учетом сферичности Земли выполнял еще 

П.И.Лукавченко (1951). Им предложены простые формулы учета превышений рельефа dH (при-

тяжение прямоугольного параллелепипеда ABCD, аппроксимирующего рельеф с высотой dН) 

(рис. 2.22) не только относительно высоты гравиметрического пункта, но и относительно гори-

зонтальной плоскости (dh): 
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gп(dH) = gп(dh) - gп(dh - dH) для  dH < dh, (2.19 а) 

 

где gп(dh) – притяжение параллелепипеда AB
1
C

1
D, gп(dh - dH) – притяжение параллелепипеда 

BB
1
C

1
C; 

 

gп(dH) = gп(dH - dh) - gп(dh) для  dH > dh, (2.19 б) 

 

где gп(dH - dh) – притяжение параллелепипеда АB
1
C

1
D, gп(dh) – притяжение параллелепипеда 

BB
1
C

1
C; 

gп(dH) = gп(dH + dh) - gп(dh) для  dH < 0, (2.19 г) 

 

где gп(dH + dh) – притяжение параллелепипеда AB
1
C

1
D, gп(dh) – притяжение параллелепипе-

да BB
1
C

1
C. 

 

 

Рис. 2.22. Пояснения к формулам П.И.Лукавченко: 1 – уровенная поверхность, проходящая через 

пункт наблюдения; 2 – горизонтальная плоскость; 3 – прямоугольный параллелепипед 
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Использование формул (2.19) позволяет применять для вычисления поправок gрф техно-

логии, разработанные для «плоской» Земли, вычисляя расстояния до параллелепипедов, аппрок-

симирующих рельеф, в соответствии с углом наклона поверхности Земли. При этом учет сфе-

ричности Земли требует двукратного вычисления поправок в каждом гравиметрическом пункте. 

С целью выявлений особенностей разницы поправок за влияние рельефа для «плоской» 

( пл

рфg ) и «сферической» ( сф

рфg ) Земли был выполнен ряд экспериментов. Для территории Перм-

ского края и прилегающих регионов по данным GTOPO30 создана регулярная сеть высот рель-

ефа с шагом 1 км (рис. 2.23, а). Размер исходной матрицы высот составил 1 812 строк и 1 236 

столбцов (более 2.2 млн элементов). В пределах границ Пермского края в 246 715 узлах этой 

сетки вычислены поправки за влияние рельефа в двух вариантах: для «плоской» Земли и с уче-

том ее сферичности. Далее вычислялась разность поправок сфплΔ рфрфсфпл gg   . Внешний ра-

диус области учитываемого рельефа D2 составил 200 км, внутренний – 5 км. Максимальные ве-

личины полученных поправок за рельеф достигают 6.7 мГал (рис. 2.23, б) на северо-востоке 

территории, где высотные отметки достигают 1500 м. Разности поправок за рельеф для «пло-

ской» и «сферической» Земли Δпл-сф изменяются от -0.02 для равнинных территорий северо-

запада края до 0.44 мГал на северо-востоке Пермского края, где отмечаются наибольшие отмет-

ки высот Уральских гор и наибольшая изрезанность рельефа (рис. 2.23, в). 

 

 
а) б) в) 

Рис. 2.23. Матрица рельефа GTOPO30 (а), поправки за влияние рельефа местности в радиусе 

от 10 до 200 км (б) и разность поправок Δпл-сф  (в) для территории Пермского края (красной ли-

нией показана граница края) 
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Значения зависимости Δпл-сф от высоты пункта приведены на рис. 2.24. Анализируя дан-

ную зависимость, можно видеть, что с увеличением высоты гравиметрического пункта увеличи-

вается и величина разности этих поправок. При высотах гравиметрического пункта H < 500 м 

данная разность не превышает точность современных гравиметрических съемок. При H > 500 м 

разность поправок резко возрастает с увеличением высоты и видна их нелинейная зависимость. 

Следует отметить, что данная зависимость построена для территории Пермского края; в других 

регионах она может быть иной.  

 

 

 
Рис. 2.24. Кросс-плот зависимости высоты пункта (Н) и разности поправок за рельеф для 

"плоской" и "сферической" Земли 

 

 

Особый интерес представляют не сами величины расхождений поправок за влияние 

рельефа для "плоской" и "сферической" Земли, а расстояние от пункта наблюдений, на которых 

этими расхождениями можно пренебречь, т.е. до какого радиуса зоны можно не учитывать сфе-

ричность Земли при расчете поправок за рельеф. Для оценки величины этого расстояния по-

правки пл

рфg  и сф

рфg  рассчитывались с увеличением радиуса от 5 км до 200 км с шагом 5 км, т.е. 

размер подобласти D2 составлял 5 - 10 км, 5 - 15 км, 5 - 25 км и так далее до 5 - 200 км. Для вы-

числений использовалась модель рельефа Пермского края GTOPO30, представленная на (рис. 

2.23, а). На рис. 2.25 приведены графики зависимости максимального значения разности попра-

вок Δпл-сф (рис. 2.25, а) и дисперсия разностей (рис. 2.25, б) от высоты пункта. Как видно из ри-

сунка, если принять, например, погрешность съемки ±0.05 мГал, то на расстояниях менее 50 км 

от гравиметрического пункта сферичностью Земли при расчетах поправок за влияние рельефа 

можно пренебречь (рис. 2.25, а). При расстояниях более 50 км резко возрастают как сами вели-

чины поправок, так и их дисперсия (рис. 2.25, б). Можно также отметить, что при размерах 
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внутреннего радиуса подобласти D2 более 100 км градиент изменения разности и дисперсии 

сфплΔ  резко уменьшается. По величине этого градиента можно определять внешний радиус зо-

ны вычисления поправок. Примерно такие же результаты получены для величины радиуса сфе-

рического сегмента (S = 100-150 км), которым может быть ограничен учет сферического проме-

жуточного слоя при высотах рельефа 1000-1500 м (см. рис. 1.9). 

 

 
Рис. 2.25. Максимальные расхождения (а) и дисперсия расхождения (б) поправок за влияние 

рельефа для "плоской" и "сферической" Земли 

 

 

По результатам проведенного эксперимента можно сделать следующие основные выво-

ды: вычисление поправок за влияние рельефа можно проводить без учета сферичности Земли 

для всех площадей съемок на территории Пермского края в зоне до 50 км и при высотах рельефа 

местности в пределах площади съемки менее 500 м. Учитывая, что учет сферичности Земли 

требует двукратного вычисления поправок с учетом соотношения превышений H и h, это позво-

лит, прежде всего, ускорить обработку данных полевых наблюдений. Разумеется, данные реко-

мендации относятся только к съемкам, проводимым на территории Пермского края. Для других 

регионов необходимы отдельные исследования. 

 

 

2.7. Решение прямой задачи гравиразведки на шарообразной Земле 

 

При вычислении поправок за влияние рельефа для аппроксимации топографических масс 

целесообразно использовать не прямоугольный, а сферический параллелепипед и, соответст-
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венно, оперировать не вертикальной составляющей силы притяжения Vz, а радиальной – VR. Ис-

пользование сферического параллелепипеда для аппроксимации рельефа местности удобно 

также и потому, что значения высот в матрицах GTOPO30 и SRTM даны в географических ко-

ординатах φ, λ. 

В настоящее время при решении методом гравиразведки подавляющего большинства 

геокартировочных и прогнозно-поисковых геологических задач в силу ограниченных размеров 

изучаемых площадей пренебрегают шарообразной формой Земли. Традиционные подходы к ин-

терпретации базируются на решении прямых и обратных задач гравиметрии в прямоугольных 

координатах XYZ. Как отмечал В.Н. Страхов, «когда размеры соответствующей территории 

достаточно велики (поперечники более 100 км)» необходима «разработка теории, методов и 

численных алгоритмов, основанных на представлениях о Земле как о теле, близком к сфере (ли-

бо даже как о теле, близком к сжатому сфероиду вращения)» (Страхов, 2000, с. 7). Простейшим 

примером является «рудный» класс задач, где источниками поля являются изолированные тела, 

расположенные в однородной по плотности вмещающей среде, ниже плоской границы раздела 

«Земля-воздух». Неадекватность такой модели реальным геологическим объектам указывал 

В.М. Гордин (2003).  

Попытаемся оценить различия в плоской и сферической моделях Земли на простом тео-

ретическом примере. Допустим, что Земля представляет собой шар с радиусом R = 6371 км. 

Профиль гравиметрических измерений длиной 300 км включает в себя 151 точку измерений. 

Значениями изменений высот, связанными с рельефом дневной поверхности, пренебрегаем. В 

нижнем полупространстве располагаются 2 аномалиеобразующих объекта – шары диаметром 8 

и 12 км, обладающие избыточной плотностью 0.10 и 0.15 г/см
3
, соответственно. Центры шаров в 

системе XYZ имеют координаты (в км) x1 = 100, z1 = 20; x2 = 200, z2 = 30, профиль проходит не-

посредственно над ними (у = 0). Использование канонической формулы x
2
 + y

2
 + z

2
 = R

2 
для

 
опи-

сания
 
дугообразной поверхности наблюдений свидетельствует, что различия в вертикальных 

координатах точек измерений для плоской и сферической моделей достигают примерно 7 км 

(рис. 2.26). 

Максимальная амплитуда аномалии вертикальной составляющей силы тяжести max

zV  на 

горизонтальной плоскости z = 0 составляет около 67.2 мГал. Теперь представим, что на сфери-

ческой Земле выполняются измерения радиальной составляющей силы притяжения VR, при этом 

отсчет глубин возмущающих тел также проводится от поверхности наблюдений. Для моделиро-
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вания используем сферическую систему координат r и приближенный конечно-разностный 

метод определения VR (по изменению гравитационного потенциала V вдоль радиуса Земли R).  

На рис. 2.26 представлен график разности значений ΔV = Vz - VR, изменяющейся в диапа-

зоне от -1.55 до 1.34 мГал, что составляет более 4% от max

zV .  

 

 
 

Рис. 2.26. Решение прямой задачи гравиразведки для плоской и сферической моделей Земли:  

1 – поверхность Земли и горизонтальный уровень z = 0; 2 – аномалиеобразующие объекты; 3 – 

разница полей Vz и VR 

 

 

Очевидно что, разность гравитационного поля для идеализированной (плоской) и квази-

реальной (сферической) интерпретационных моделей является нелинейной и достаточно значи-

тельной, поэтому можно поставить вопрос о целесообразности учета сферичности Земли при 

интерпретации материалов средне- и крупномасштабных гравиметрических съемок. Отметим, 

что выбранная модель источников (сравнительно глубоко залегающих и характеризующихся 

положительной избыточной плотностью) является далеко не наихудшим из всех возможных (по 

геологическим представлениям) пространственных распределений плотностных неоднородно-

стей. Можно предположить, что наличие более мелких приповерхностных источников с пони-

женной и повышенной плотностью, в сочетании с расчлененным рельефом земной поверхности, 

только увеличит различия между Vz и VR.  
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Инструмент решения прямой задачи гравиметрии в сферической системе координат на-

чал разрабатываться в СССР еще в 1980-х гг. (Старостенко, Манукян, 1983); эти разработки 

постоянно совершенствуются (Старостенко, Легостаева, 1998; Пятаков, Исаев, 2012 др.). По-

лучены выражения для аномальных эффектов сферических аппроксимирующих тел, простей-

шим из которых является сферический параллелепипед. Сферический параллелепипед – тело, 

обладающее хорошими аппроксимационными свойствами, ограниченное в пространстве сфери-

ческими координатами r1, φ1, λ1 и r2, φ2, λ2 (рис. 2.27).  

 

 

Рис. 2.27. Сферический параллелепипед в системе координат r 

 

В системе r радиальная составляющая VR его гравитационного потенциала для точки 

P(R, φ0, λ0) на поверхности Земли определяется выражением 
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где cos222

0 RrrRr  ,  – плотность тела, r, φ, λ – переменные интегрирования, Ω – угол 

при центре сферы между точками P и M: cosΩ = cosφ0 cosφ + sinφ0 sinφ cos (λ0 – λ). В аналитиче-

ском виде представить интеграл (2.20) невозможно, поэтому для расчета гравитационного эф-

фекта в данном случае необходимо применение численных методов. Для решения этой задачи 

предложено использование адаптивного алгоритма, основанного на квадратурных формулах Га-

усса-Лежандра (Старостенко, Манукян, 1983). Очевидно что, выполнение количественных 

оценок гравитационных эффектов в сферической системе координат r значительно сложнее, 
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чем в прямоугольной XYZ. Вероятно этим во многом объясняется то, что результатов решения 

практических задач регионального характера, проведенных с учетом сферообразной формы 

Земли, имеется сравнительно немного, например - это модели литосферы Фенноскандии (Глаз-

нев, 2003).  

Нами выполнена разработка программно-математического обеспечения для расчетов по 

формуле (2.20), основанного на адаптивных квадратурных алгоритмах, использующих метод 

Ньютона–Котеса (Бахвалов, Жидков, Кобельков, 2000). Применялись составные формулы пря-

моугольников, трапеций и парабол (Симпсона). Наличие особенностей функции (2.20) требует 

переменный шаг интегрирования k, который последовательно уменьшается в 2 раза. Число уз-

лов интегрирования N изменялось в зависимости от модуля разности интегралов  =I(k)-I(k/2) 

и составляло 2
12

–2
24

. Существенно ускорить процесс вычислений позволяет однократное вычис-

ление массива {cosΩ} для аномалиеобразующего объекта и хранение его в оперативной памяти 

компьютера.  

В табл. 2.11 приведены результаты модельного эксперимента: вычисление VR для объек-

та, ограниченного координатами 50    50.5, 40    40.2 и глубинами оснований 5 км и 

25 км, обладающего  избыточной плотностью 0.2 г/см
3
, на сферической Земле в 625 точках 

квадратной сети размером 0.1×0.1. Отметим, что максимальная амплитуда поля VR составляет 

примерно 53.6 мГал. 

 

Таблица 2.11 

Параметры точности и скорости вычислений 

Формула Среднее количе-

ство узлов 
Среднее , 

мГал 

Средн. относит. погреш-

ность [I(k)-(k/2)]/I(k/2), % 

Время 

счета, с 

Прямоугольников 85126 0.00017 0.02 5 

Трапеций 128024 0.00024 0.03 9 

Парабол 35937 0.000018 0.0003 1 

 

В данном случае наилучшие результаты получены с применением формулы парабол 

(Симпсона), а наиболее трудоемким во всех случаях является вычисление гравитационного эф-

фекта вблизи возмущающего объекта (рис. 2.28). Нельзя не отметить высокую точность вычис-

лений: относительная погрешность составляет тысячные доли процента. 
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Рис. 2.28. Количество узлов интегрирования (N) при вычислении VR сферического 

параллелепипеда: 1 – аномалиеобразующий объект, 2 – точки расчета поля,  

3 – изоаномалы VR, мГал 

 

 

Созданное программное обеспечение может эффективно использоваться при решении 

многих практических задач гравиметрии, в том числе и для вычисления поправок за влияние 

рельефа. Сравним гравитационные эффекты прямоугольного параллелепипеда с размером осно-

вания 20×20 км, высотой 5 км, плотностью 2.67 г/см
3
 и сферического параллелепипеда с анало-

гичными параметрами в точке, находящейся на удалении  100 км от центра основания паралле-

лепипеда. Нижнее основание параллелепипеда находится на земной поверхности, т.е. данное 

тело моделирует крупный горный массив. В первом случае величина Vz составляет 0.090 мГал, 

во втором – VR равно 0.064 мГал. Полученное различие порядка 30% характеризует разницу в 

поправках за влияние рельефа местности, определенных для плоской и сферической моделей 

Земли и однозначно свидетельствует о необходимости использования сферической модели Зем-

ли для расчета поправок δgрф.  

Дальнейшее повышение точности решения прямой задачи и качества оценки полученных 

результатов авторы связывают с использованием квадратурного правила Гаусса-Кронрода (Ка-
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ханер, Моулер, Нэш, 2000) и применением процесса Эйткена (Калиткин, 1978) с целью уточне-

ния итогового значения I(k). 

 

 

2.8. Оценка точности вычисления поправок за влияние рельефа 

 

Одним из важных вопросов является оценка погрешностей определения поправок за 

влияние рельефа, связанная, в свою очередь, с точностью вычисления аномалий силы тяжести в 

редукции Буге и, как следствие, с разрешающей способностью гравиразведки при решении гео-

логических задач (Аронов, 1964; Березкин, 1967; Гордин, 1974; Маловичко, Костицын, Тарунина, 

1989; Бычков, 2010). Объективную оценку влияния различных возмущающих факторов можно 

получить с помощью имитационного моделирования вычисления поправки gрф для реальных 

условий выполнения гравиметрических съемок (Долгаль, 1997; 2002; Долгаль, Бычков, Антипин, 

2004г).  

Рассмотрим процесс имитационного стохастического моделирования на примере вычис-

ления gрф в прямоугольной системе координат. Выражение, определяющее значение поправки 

gрф для поля силы тяжести, можно представить следующим образом: 

 

 
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k
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1 1
iju , (2.21) 

 

где u = {u1, u2, …, um) - m-мерный вектор параметров, характеризующий физические и геометри-

ческие параметры отдельной аппроксимационной ячейки и ее местоположение относительно 

точки расчета gрф с координатами (x,y,z);  - оператор решения прямой задачи гравиразведки; 

kk - число элементарных ячеек в пределах области учитываемого влияния рельефа D. 

Рассмотрим новый вектор p = {p1, p2,…pm} со структурой аналогичной структуре вектора 

u, одна или несколько компонент которого осложнены случайной составляющей , т.е. pn = un + 

, где n = 1, 2, …, n. Погрешность определения поправки g в отдельной точке, обусловленная 

наличием случайных отклонений в исходных данных, определяется выражением 
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Оценка погрешностей, выраженных формулой (2.22), осуществляется с помощью метода, 

близкого к методу Монте-Карло. Моделирование случайной составляющей  выполняется путем 
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генерации последовательности псевдослучайных чисел 1, 2, 3, …. . Статистические характе-

ристики данной последовательности можно выбрать, исходя из априорных сведений о геологи-

ческой среде и технических особенностях гравиметрической съемки. Процесс вычислений реа-

лизуется для представленной совокупности точек пространства, при этом определяются стати-

стические параметры для g и закон ее распределения. Точность получаемых результатов опре-

деляется с помощью неравенства Чебышева. 

Рассмотрим пример оценки точности поправок за рельеф методом стохастического моде-

лирования. Определение g осуществлялось для нефтеперспективной площади на востоке 

Пермского края, на которой была проведена высокоточная гравиметрическая съемка 1:25 000 

масштаба. Оценка погрешности определения поправок за влияние рельефа местности проводи-

лось в двух вариантах и осуществлялось для всех гравиметрических пунктов, расположенных в 

ее пределах. 

В первом случае с помощью генерации серий случайных чисел моделировали произволь-

но ориентированные в пространстве отклонения гравиметрических пунктов в плане от их ис-

тинного местоположения. Предполагалось, что отклонения по каждой координате Х и Y взаимно 

независимы, амплитуды смещений распределены по нормальному закону с математическим 

ожиданием M = 0 и СКО S = 14.1 м (рис. 2.29). Таким образом, максимальная величина сум-

марного смещения xy гравиметрического пункта в плане при вероятности 68% (на уровне M  

S) не превышала м20114114 22  ..xy .  

Алгоритмы вычисления поправок для внутренней подобласти D1 и внешней подобласти 

D2 предусматривали использование только картографических высот гравиметрических пунктов. 

Таким образом, генерация смещения пунктов в плане приводила к появлению соответствующих 

ошибок высот этих пунктов, т.е. моделировались погрешности вычисления поправок gрф, обу-

словленные отклонениями в планово-высотной привязке пунктов измерений силы тяжести.  

Во втором случае с помощью генерации серий случайных чисел моделировали произ-

вольно ориентированные в пространстве отклонения высот ЦМР (∆z) от их истинных значений, 

т.е. исходная матрица высот рельефа осложнялась помехой h. Амплитуды отклонений высот h 

распределены по нормальному закону с нулевым математическим ожиданием M = 0 и средне-

квадратическим отклонением ±5 м.  
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Рис. 2.29. Направления и модули случайных смещений местоположения гравиметрических 

пунктов 

 

 

Погрешности расчета gрф определялись по разности поправок, вычисленных при перво-

начальном положении гравиметрических пунктов с исходной ЦМР и при смещенном положе-

нии с ЦМР, осложненной помехой h. Для внутренней подобласти D1 (квадрата со стороной 

300 м) эти погрешности изменяются в диапазоне [-0.055, 0.056] мГал, при среднем значении 

0.0001 мГал и СКО 0.0075 мГал. Для внешней подобласти D2 (внешний контур которой имеет 

форму квадрата со стороной 5100 м, внутренний - квадрат со стороной 300 м) эти погрешности 

изменяются в диапазоне [-0.061, 0.068] мГал, при среднем значении 0.0001 мГал и СКО 

0.009 мГал. Статистическое распределение погрешностей подчиняется закону Гаусса. Таким 

образом, предельная среднеквадратическая погрешность определения суммарных поправок за 

рельеф местности в радиусе 0  2550 м в данных физико-геологических условиях не будет пре-

вышать 0.017 мГал.  
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2.9. Программное обеспечение вычисления поправок за влияние рельефа 

 

Для определения поправок gрф за влияние рельефа местности при гравиметрической 

съемке в Горном институте УрО РАН разработан модуль «Поправки за рельеф» (Симанов, 

2007, б) информационно-аналитической системы ГРАВИС, созданной на базе ArcGIS 9 (Сима-

нов, 2007, а).  

Общий интерфейс программного модуля «Поправки за рельеф» представлен на рис. 2.30. 

 

 

 
Рис. 2.30. Общий интерфейс модуля «Поправки за рельеф» 

 

 

Поправки за влияние рельефа вычисляются в следующей последовательности: 

 выбирается плотность промежуточного слоя, открывается исходная ведомость грави-

метрических пунктов и определяется выходная (результирующая) ведомость (панель «Исходные 

данные»); 
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 определяется режим работы, т.е. для каких областей будет считаться поправка (панель 

«Режим работы»), т.к. для внешней и внутренней подобластей используются разные алгоритмы 

расчета; 

 отметить, следует ли учитывать сферичности Земли при вычислениях и оценивать ли 

точность определения поправок; 

 выбираются исходные данные о рельефе местности (ЦМР в виде матрицы абсолютных 

отметок рельефа местности {zij}, i = 1, 2, ..., m; j = 1, 2, ..., n) при расчете поправок для внутрен-

ней области (панель «Расчет поправок для внутренней области D1»); 

 выбираются исходные данные при расчете поправок gрф для внешней области (панель 

«Расчет поправок для внешней области D2»): исходными данными являются ЦМР (пункт «Ис-

ходная сеть») или аналитические модели рельефа, аппроксимированные с использованием бы-

строго преобразования Фурье (пункт «Новая сеть»); 

 задаются размер палетки (область D2), в пределах которой будет рассчитываться по-

правка (панель Размер палетки); 

 если включен пункт «Оценка точности», то определяется один из методов оценки точ-

ности определения поправок (панель «Оценка точности определения поправок»). 

По окончанию расчета поправок в программном модуле «Поправки за рельеф» строится 

гистограмма погрешностей определения поправок (кнопка «Гистограмма» на панели «Инфор-

мация») и краткий отчет о вычислениях (кнопка «Отчет» на панели «Информация»). Краткий 

отчет включает исходные параметры расчета, величины вычисленных поправок (минимальное, 

максимальное и среднее значения), а также среднеквадратическая погрешность их определения. 
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3. ПРИМЕРЫ ВЫЧИСЛЕНИЯ АНОМАЛИЙ СИЛЫ ТЯЖЕСТИ  

В РАЗЛИЧНЫХ ГЕОМОРФОЛОГИЧЕСКИХ УСЛОВИЯХ  

 

Практически все слагаемые формулы вычисления аномалий силы тяжести в редукции 

Буге (1.1) зависят, прежде всего, от высоты гравиметрического пункта и характера ундуляций 

геоида на конкретной площади. Для иллюстрации ошибок, обусловленных упрощенными про-

цедурами редуцирования при обработке гравиметрических данных, мы выбрали четыре площа-

ди различных размеров, расположенные в разных геоморфологических условиях.  

На каждой площади полевые гравиметрические работы выполнялись с использованием 

высокоточных гравиметров AUTOGRAV CG-5, электронных тахеометров Trimble и спутнико-

вых систем GPS Trimble – 5700, R8. Аномалии силы тяжести вычислялись в двух вариантах: по 

традиционным формулам, принятым в Инструкции по гравиразведке (формула 1.1), и с исполь-

зованием описанных выше процедур редуцирования (формулы: 1.5 – нормальное значение силы 

тяжести, 1.6 – поправка за атмосферу, 1.12 – нормальный вертикальный градиент, 1.14 б – сфе-

рический промежуточный слой). При вычислении аномалий силы тяжести по формуле 1.1 ис-

пользовались значения высот рельефа в Балтийской системе; в новых процедурых - высоты от-

носительно эллипсоида. 

Поправки за влияние рельефа для внешней подобласти D2 размерами от 10 км до 200 км 

для каждой площади вычислялись в двух вариантах: для "плоской" Земли и с учетом ее сферич-

ности по формуле 2.19. Цифровые модели рельефа при расчете поправок gрф для внутренней 

подобласти D1 формировались на основе векторизованных топографических карт масштабов 

1:25 000 и 1:50 000; в подобласти D2 - путем пересчета данных о рельефе Земли, представлен-

ных в матрице SRTM.  

 

3.1. Вычисление аномалий силы тяжести на равнинных территориях 

 

Для относительно равнинных территорий требования к методике вычисления аномалий 

Буге несколько упрощены, например можно не вычислять поправки за влияние рельефа, если 

величина их не превышает половины проектной погрешности определения аномалий силы тя-

жести (Инструкция..., 1980). При этом считается, что погрешности, вносимые в аномалии за 

счет упрощенных формул редуцирования, в условиях слабо расчлененного рельефа имеют 
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плавный характер и легко могут быть устранены при интерпретации вместе с региональным фо-

ном. 

Погрешности, вносимые в значения аномалий силы тяжести упрощенным подходом к 

редуцированию гравиметрических данных, рассмотрим на примере гравиметрических исследо-

ваний на Южно-Ножовской площади, расположенной на юго-западе Пермского края. Площадь, 

размеры которой составляют примерно 1400 км
2
, представляет собой холмисто-увалистую рав-

нину, с абсолютными отметками высот рельефа от 90 м в долинах рек (на западе площади) до 

300 м на водоразделах и вершинах холмов (на востоке) (рис. 3.1). Целью работ являлись созда-

ние модели геологического строения, оценка перспектив нефтегазоносности и выявление нефте-

газоперспективных объектов для последующего лицензирования. 

 

 
Рис. 3.1. Рельеф Южно-Ножовской площади (черными точками показаны пункты 

гравиметрических наблюдений) 

 

 

На площади проведены полевые гравиметрические работы масштаба 1:50 000 по сети 

1000×250 м на 7 480 пунктах. Среднеквадратическая погрешность определения наблюденных 

значений силы тяжести на рядовых гравиметрических пунктах с учетом погрешности опорной 

сети составила ±0.027 мГал. Плотность промежуточного слоя при вычислении аномалий силы 

тяжести в редукции Буге принята равной 2.30 г/см
3
. 

На рис. 3.2 и в табл. 3.1 показаны расхождения значений поправок, вычисленных для 

данной площади различными способами. Абсолютные величины расхождений аномалий Буге 
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весьма существенны и составляют почти 4.5 мГал. Среднеквадратическое отклонение составля-

ет почти 0.1 мГал, что более чем в 3 раза превышает точность съемки. На практике это означает, 

что эти ошибки неизбежно скажутся на результатах последующей интерпретации.  

 

 

 
Рис. 3.2. Карты расхождений поправок, вычисленных различными способами:  

а) косвенный эффект; б) поправка за атмосферу; в) за высоту; г) за промежуточный слой; д) 

за влияние рельефа; е) разность аномалий Буге 
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Таблица 3.1 

Сравнение процедур редуцирования гравиметрических данных  

на Южно-Ножовской площади 

Поправки и аномалия Буге, мГал 

Расхождение поправок 

Среднее 
Мини-

мальное 

Макси-

мальное 

Стандартное 

отклонение 

Косвенный эффект -1.329 -1.470 -1.165 0.070 

Нормальное значение силы тяжести -4.107 -4.111 -4.101 0.002 

Поправка за высоту 0.020 0.011 0.032 0.004 

Промежуточный слой -0.259 -0.434 -0.135 0.057 

Поправка за атмосферу 0.854 0.843 0.862 0.004 

Поправка за влияние рельефа в зоне D2 0.004 0.001 0.016 0.002 

Аномалии Буге при =2.30 г/см
3
 4.446 4.194 4.682 0.098 

 

 

Наибольшие погрешности в величину аномалии вносят нормальное значение силы тяже-

сти, косвенный эффект, поправки за атмосферу и промежуточный слой. Пространственное рас-

пределение погрешностей весьма неравномерное: существенно меняются величина стандартно-

го отклонения косвенного эффекта и промежуточного слоя, что сказывается на морфологии ло-

кальных аномалий. Стандартные отклонения поправок за нормальное значение, за высоту, атмо-

сферу и рельеф в целом не превышают погрешности определения наблюденных значений силы 

тяжести, поэтому эти факторы практически не влияют на результативные аномалии.  

На рис. 3.4. показаны результаты томографической интерпретации поля разности анома-

лий Буге, вычисленных по новым процедурам и общепринятым стандартам редуцирования. Ин-

терпретация выполнена в системе VECTOR, которая основана на трансформации векторов пол-

ного горизонтального градиента гравитационного поля, их сканировании в скользящем окне и 

последующем интегрировании различных составляющих. Анализ различных срезов 3D диа-

граммы гравитационного поля позволяет провести разделение источников аномалий в плане и 

по глубине (Новоселицкий, Простолупов, 1999; Простолупов и др., 2006; Бычков, 2010; Долгаль 

и др., 2012). Вертикальная ось на 3D диаграммах поля оцифрована в условных единицах (пара-

метрах трансформации, k), которые в определенной степени отражают глубину источников гра-

витационных аномалий (эффективную глубину). 

 

 



 110 

 
Рис. 3.3. Вертикальные срезы поля разности аномалий Буге в системе VECTOR 

 

 

Как видно из рис. 3.3, в разностном гравитационном поле источники фиктивных анома-

лий силы тяжести, полученных разными методами, локализуются на эффективных глубинах, 

отвечающих различным интервалам геологического разреза. При интерпретации аномалий силы 

тяжести эти фиктивные аномалии, имеющие большой диапазон изменения линейных размеров и 

амплитуды, могут существенным образом повлиять на результаты геологических построений. 

Южно-Ножовская площадь имеет сравнительно большие размеры. Можно предполо-

жить, что для гравиметрических съемок на небольших территориях, погрешности стандартных 

процедур редуцирования аномалий силы тяжести будут значительно меньше.  

Рассмотрим разные методы вычислений аномалий Буге на примере гравиметрической 

съемки на месторождении нефти им. Архангельского, расположенного в центральной части 

Пермского края. Гравиметрические исследования на месторождении проведены по профилям 

сейсморазведки 3D с целью изучения плотностного строения надсоляной и соляной толщ, выде-

ления аномалий, обусловленных наличием пермских рифов, и уточнения плотностного строения 

палеозойских отложений с выделением зон разуплотнений в осадочной толще. Месторождение 

расположено в Соликамской депрессии Предуральского краевого прогиба в пределах распро-

странения залежи нижнеперского возраста Верхнекамского месторождения калийных солей и 

связано с рифогенными массивами позднедевонского возраста, а также со структурами их обле-

кания в бортовой зоне развития Камско-Кинельской системы прогибов. 

Полевые работы масштаба 1:10 000 проведены на площади 45 км
2
 по сети профилей 

250×300 м с шагом 50 м в общем объеме 6 280 пунктов Среднеквадратическая погрешность оп-
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ределения наблюденных значений силы тяжести на пунктах составила ±0.024 мГал. Местность 

всхолмленная, пересеченная речными долинами, местами заболоченная. Абсолютные отметки 

высот рельефа изменяются от 108 м до 218 м (рис. 3.4). 

На рис. 3.5 и в табл. 3.2 показаны расхождения величин поправок, вычисленных для дан-

ной площади различными способами. Плотность промежуточного слоя принята равной  

2.30 г/см
3
. 

 
Рис. 3.4. Рельеф Архангельской площади (черными точками показаны пункты 

гравиметрических наблюдений) 

 

Таблица 3.2 

Сравнение процедур редуцирования гравиметрических данных  

на Архангельской площади 

Поправки и аномалия Буге, мГал 

Расхождение поправок 

Среднее 
Мини-

мальное 

Макси-

мальное 

Стандартное 

отклонение 

Косвенный эффект -0.713 -0.739 -0.685 0.012 

Нормальное значение силы тяжести -4.047 -4.053 -4.041 0.003 

Поправка за высоту 0.020 0.015 0.028 0.003 

Промежуточный слой -0.230 -0.327 -0.162 0.039 

Поправка за атмосферу 0.856 0.850 0.861 0.003 

Поправка за влияние рельефа в зоне D2 0.003 0.001 0.006 0.001 

Аномалии Буге при =2.30 г/см
3
 3.931 3.839 4.048 0.051 
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Рис. 3.5. Карты расхождений поправок, вычисленных различными способами:  

а) косвенный эффект; б) поправка за атмосферу; в) за высоту; г) за промежуточный слой; д) 

за влияние рельефа; е) разность аномалий Буге 
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Как видно из табл. 3.2 и рис.3.5, расхождение аномалий по абсолютной величине состав-

ляет, как и на Ножовской площади, примерно 4 мГал, что обусловлено, прежде всего, изменени-

ем уровня нормального гравитационного поля. Основной вклад в «локальную составляющую» 

погрешностей редуцирования (рис.3.6) вносит поправка за промежуточный слой; расхождения 

всех остальных поправок очень незначительны. Тем не менее, стандартное отклонение расхож-

дений аномалий Буге, вычисленных разными методами, составляет около 0.05 мГал, что в два 

раза превышает точность выполненной съемки. Таким образом, опровергается широко распро-

страненное мнение о том, что на небольших по размеру площадях погрешности применения ус-

таревших формул редуцирования не имеют принципиального значения. После снятия линейного 

фона, явно присутствующего на карте расхождений аномалий Буге (рис.3.6, а), локальная (оста-

точная) составляющая (рис. 3.6, б) имеет амплитуду около 0.14 мГал с размерами аномалий бо-

лее 1 км.  

 

 

 
а) б) 

Рис. 3.6. Региональная (а) и локальная (б) составляющие расхождений аномалий силы тяжести 

 

 

Эти фиктивные локальные аномалии при геологической интерпретации могут быть со-

вершенно по разному истолкованы: как зоны изменения плотности в приповерхностных отло-

жениях, как изменение мощности соляной толщи, залегающей на данной площади на глубине 

порядка 200 м, как влияние нижнепермских рифов амплитудой 60-100 м, залегающих на глуби-

нах около 1 км и т.п. 
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3.2. Вычисление аномалий силы тяжести в предгорной местности 

 

Губахинская площадь гравиметрической съемки расположена в предгорной местности на 

востоке Пермского края. В тектоническом плане данная площадь находится в зоне сочленения 

Предуральского прогиба и передовых складок Урала. Основной задачей исследований являлось 

выявление нефтеперспективных структур с последующими рекомендациями для постановки 

сейсморазведочных работ. Предполагаемыми ловушками углеводородов на данной площади яв-

ляются антиклинальные тектонические структуры, создающие положительные гравитационные 

аномалии, ожидаемая амплитуда которых составляет от 0.5 мГал до 1.5 мГал. 

Масштаб гравиметрической съемки 1:50 000; сеть наблюдений 1000200 м; размеры 

площади примерно 18×27 км (490 км
2
); перепад высот рельефа от 140 м до 500 м; местность 

полностью залесенная. Съемка выполнена на 2 832 пунктах со среднеквадратической погрешно-

стью определения наблюденных значений силы тяжести 0.033 мГал. 

Характер расчлененности рельефа представлен на рис. 3.7, а. Максимальные отметки вы-

сот рельефа находятся на востоке площади, здесь же отмечается сильная изрезанность земной 

поверхности речными долинами. В западной части площади рельеф земной поверхности отно-

сительно спокойный.  

При интерпретации методом Неттлетона определена средняя плотность промежуточного 

слоя на данной площади. На рис. 3.7, б показаны графики аномалий силы тяжести, вычисленные 

при различной плотности промежуточного слоя в диапазоне от 2.00 г/см
3
 до 3.00 г/см

3
, по одно-

му из профилей, пересекающему основные элементы рельефа на данной площади. Наименьшая 

корреляция с рельефом отмечается для плотности 2.50 г/см
3
 (выделена на рис. 3.7, б красным 

цветом). Относительно этой плотности производились все дальнейшие вычисления. 

Гравитационное поле в редукции Буге с плотностью промежуточного слоя 2.50 г/см
3
 на 

площади, вычисленное с использованием стандартных процедур редуцирования, имеет диапа-

зон изменения около 10 мГал (рис. 3.8). Значительная изменчивость гравитационного поля обу-

словлена сложным геологическим строением: выходом разновозрастных пород на земную по-

верхность, наличием тектонических нарушений (главным образом надвигов), изменяющейся 

мощностью различных литолого-физических комплексов пород. В центральной части площади 

расположена интенсивная положительная гравитационная аномалия субмеридионального про-

стирания размерами около 10×18 км, прослеживающаяся фактически через всю площадь с юга 
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на север, с амплитудой до 2.0 мГал. Частично эта аномалия обусловлена антиклинальной нефте-

перспективной структурой. 

 

 
а) б) 

Рис. 3.7. Определение плотности промежуточного слоя методом Неттлетона: а) рельеф 

местности (красной линией показан профиль), б) графики аномалий силы тяжести по 

профилю, вычисленные при различной плотности промежуточного слоя 

 

 

На рис. 3.9 и в табл. 3.3 показаны расхождения величин поправок, вычисленных для дан-

ной площади различными способами. Абсолютные величины расхождений аномалий Буге весь-

ма существенны. Наибольшие погрешности вносят нормальное значение силы тяжести и кос-

венный эффект, однако они носят слабо градиентный характер: стандартное отклонение этих 

величин в пределах площади сравнительно мало. Наибольшие относительные погрешности вно-

сит неучѐт сферичности Земли при вычислении поправок в свободном воздухе и за промежу-

точный слой.  
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Рис. 3.8. Гравитационное поле в редукции Буге: 1 – контур нефтеперспективной структуры 

 

 

Таблица 3.3 

Сравнение процедур редуцирования гравиметрических данных на Губахинской площади 

Поправки и аномалия Буге, мГал 

Расхождение поправок 

Среднее 
Мини-

мальное 

Макси-

мальное 

Стандартное 

отклонение 

Косвенный эффект -0.768 -0.822 -0.741 0.018 

Нормальное значение силы тяжести -4.060 -4.077 -4.052 0.004 

Поправка за высоту 0.034 0.019 0.053 0.007 

Промежуточный слой -0.424 -0.722 -0.214 0.096 

Поправка за атмосферу 0.843 0.822 0.857 0.007 

Поправка за влияние рельефа в зоне D2 0.010 0.005 0.040 0.005 

Аномалии Буге при =2.50 г/см
3
 4.204 3.946 4.555 0.111 
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Рис. 3.9. Карты расхождений поправок, вычисленных различными способами:  

а) косвенный эффект; б) поправка за атмосферу; в) разность поправок за высоту;  

г) разность поправок за промежуточный слой; д) разность поправок за влияние рельефа; 

 е) разность аномалий Буге: 1 - контур нефтеперспективной структуры 
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Как видно из рис. 3.9, разность аномалий, вычисленных различными способами, состав-

ляет более 0.75 мГал, т.е. почти в 25 раз превосходит точность полевой гравиметрической съем-

ки. Поскольку практически все составляющие формулы вычисления аномалий Буге (1.1) зависят 

от высоты гравиметрического пункта, карта разности аномалий имеет ярко выраженную пря-

мую корреляцию с высотами рельефа местности (рис. 3.7, а). В районе нефтеперспективной 

структуры – основного объекта исследований на данной площади, амплитуда аномалии увели-

чилась на 0.15-0.20 мГал, что составляет около 50% ожидаемого гравитационного эффекта 

структуры. 

Томографическая интерпретация поля разности аномалий Буге, выполненная в системе 

VECTOR, представлена на рис. 3.10. Как видно из рисунка, разности аномалий силы тяжести, 

вычисленные различными методами и зависящие преимущественно от высот гравиметрических 

пунктов, локализуются на различных эффективных глубинах. При интерпретации аномалий си-

лы тяжести эти фиктивные аномалии существенным образом могут повлиять на результаты гео-

логических построений. 

 

 
Рис. 3.10. Вертикальные срезы поля разности аномалий Буге в системе VECTOR на 

Губахинской площади (синей линией показан контур структуры) 

 

 

 

3.3. Вычисление аномалий силы тяжести в горных областях 

 

Рассмотрим пример вычисления аномалий силы тяжести на одном из участков гравимет-

рической съемки, проведенной в Восточном Саяне. Гравиметрическая съемка масштаба 1:25 000 

выполнена на площади 30 км
2
, сеть наблюдений 20050 м; включает в себя 2169 пунктов. Сред-

неквадратическая погрешность определения наблюденных значений силы тяжести составила 

±0.018 мГал. Перепад высот рельефа в пределах площади съемки составляет от 1250 м до 2020 м 
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(рис.3.11). На основании анализа графиков аномалий методом Неттлетона определена средняя 

(«истинная») плотность промежуточного слоя для данной территории, равная 2.75 г/см
3
. 

 

 
Рис. 3.11. Рельеф местности Восточно-Саянской площади (черными точками показаны 

пункты гравиметрических наблюдений) 

 

Разность аномалий Буге, вычисленных с использованием новых процедур и общеприня-

тых стандартов редуцирования, представлена в табл. 3.4 и показана на рис. 3.12. Как видно из 

рисунка, разность аномалий, вычисленных различными способами, по абсолютной величине 

превышает 12.5 мГал, а среднеквадратическое отклонение более 0.1 мГал, т.е. почти на порядок 

превосходит точность полевой гравиметрической съемки. Абсолютная величина разности ано-

малий силы тяжести обусловлена, в основном, косвенным эффектом (величина ундуляций гео-

ида в этом районе превышает 36 м). Разница величин нормального значения силы тяжести, как и 

на площадях Пермского края, составляет примерно 4 мГал. 

Таблица 3.4 

Сравнение процедур редуцирования гравиметрических данных на Восточно-Саянской площади 

Поправки и аномалия Буге, мГал 

Расхождение поправок 

Среднее 
Мини-

мальное 

Макси-

мальное 

Стандартное 

отклонение 

Косвенный эффект -11.236 -11.318 -11.193 0.033 

Нормальное значение силы тяжести -4.178 -4.179 -4.022 0.004 

Поправка за высоту 0.000 -0.069 0.019 0.014 

Промежуточный слой -2.075 -2.497 -1.860 0.125 

Поправка за атмосферу 0.733 0.689 0.752 0.012 

Поправка за влияние рельефа в зоне D2 0.064 0.055 0.198 0.012 

Аномалии Буге при =2.75 г/см
3
 12.560 12.391 12.952 0.111 
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Относительные величины разности аномалий Буге связаны с использованием модели 

плоского слоя при вычислениях и нелинейностью ундуляций геоида, создающих косвенный эф-

фект. Величины стандартных отклонений разности поправок за высоту, атмосферу, а также раз-

ности поправок за влияние рельефа в зоне D2 от 11 км до 200 км для «плоской» и «сферической 

Земли, соизмеримы с точностью определения наблюденных значений силы тяжести и практиче-

ски не сказываются на морфологии локальных аномалий из-за небольших размеров площади 

съемки. На рис. 3.12, е вынесены контуры основных поисковых объектов пониженной плотно-

сти, которые должны создавать отрицательные гравитационные аномалии. Как видно из рисун-

ка, амплитуда отрицательной аномалии силы тяжести в пределах этих объектов увеличивается 

за счет уточненных формул редуцирования, т.е. при использовании стандартных процедур ре-

дуцирования, искомые объекты могут быть не выявлены. 

 

 
Рис. 3.12. Карты расхождений поправок, вычисленных различными способами:  

а) косвенный эффект; б) поправка за атмосферу; в) разность поправок за высоту;  

г) разность поправок за промежуточный слой; д) разность поправок за влияние рельефа; е) 

разность аномалий Буге (черными прямоугольниками показаны контуры рудоперспективных 

объектов) 
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На данной площади весьма существенны величины поправок за влияние рельефа местно-

сти, которые изменяются от 3 мГал до 13 мГал, т.е. их диапазон сопоставим с диапазоном изме-

нения гравитационного поля. Наибольший вклад в суммарную поправку gрф вносит зона D1, 

внешний радиус которой составляет 11 км (рис.3.13, а). Для дальней зоны D2 (рис. 3.13, б) ха-

рактер распределения поправок на площади носит сглаженный характер, но, тем не менее, вели-

чина их достигает 2.6 мГал. 

 

 
Рис. 3.13. Поправки за влияние рельефа в зоне D1 (0-11 км) (а), в зоне D2 (11-200 км) и карты 

аномалий силы тяжести без поправки за влияние рельефа (в) и с поправкой (г) (черными 

прямоугольниками показаны контуры рудоперспективных объектов) 

 

 

На рис. 3.13, в и г представлены карты аномалий силы тяжести без поправки за влияние 

рельефа и с учетом этой поправки. Как видно из рисунка, поправка за влияние рельефа сущест-

венным образом изменила карту изоаномал. Если на рис. 3.13, в карта отражает прежде всего 

орогидрографию участка, то после введения поправки gрф (рис. 3.13, г) в морфологии гравита-

ционного поля отчетливо выделяются аномалии, обусловленные искомыми геологическими 

объектами. 
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3.4. Анализ расхождений аномалий Буге, вычисленных различными способами 

 

Анализ информации, представленной в табл. 3.1 - 3.4 и на рис. 3.2, 3.5, 3.9 и 3.12, свиде-

тельствует о том, что расхождения аномалий Буге, вычисленных различными способами, корре-

лируют, прежде всего, с рельефом местности (высотами гравиметрических пунктов). Графики 

зависимости расхождений аномалий от высоты для описанных выше площадей приведены на 

рис. 3.14. Как видно из рисунка, в целом эта зависимость близка к линейной с коэффициентом 

корреляции (R), близком к единице, однако видна и нелинейная составляющая, влияние которой 

возрастает с увеличением высоты пункта. Гистограммы расхождений аномалий Буге, как видно 

из рис. 3.15, свидетельствуют о том, что в ряде случаев полученные выборки характеризуются 

статистическим распределением, существенно отличающимся от нормального. 

 

 
Рис. 3.14. Кросс-плот зависимости расхождений аномалий силы тяжести, вычисленных 

различным способом, от высоты гравиметрических пунктов: а) Южно-Ножовская, б) 

Архангельская, в) Губахинская, г) Восточно-Саянская площади 
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Предлагаемые процедуры редуцирования изменяют, прежде всего, уровень аномалий си-

лы тяжести на величину около 4 мГал за счет изменения параметров формулы вычисления нор-

мального гравитационного поля Земли. Примерно на 1 мГал изменяется уровень поля за счет 

влияния притяжения атмосферы. Весьма нелинейна величина косвенного эффекта, которая во-

преки ожиданиям, слабо зависит от величины площади. Как считалось (Маловичко, 1968 и др.) 

ундуляции геоида имеют длину сотни километров и не сказываются при гравиметрических 

съемках на небольших площадях, однако, даже на участках, размерами до 100 км
2
 (Архангель-

ская, Губахинская, Восточно-Саянская), величина и дисперсия косвенного эффекта превышают 

погрешность съемки.  

 

 

  
Рис. 3.15. Гистограммы расхождений аномалий силы тяжести, вычисленных различным 

способом и аппроксимация их вариационной кривой, отвечающей закону Гаусса:  

а) Южно-Ножовская, б) Архангельская, в) Губахинская, г) Восточно-Саянская площади 

 

 

Наибольший вклад в локальные аномалии силы тяжести для всех рассмотренных площа-

дей вносит замена сферического промежуточного слоя на плоский. Для этой поправки отмеча-

ются наибольшие для всех площадей амплитуды и стандартное отклонение. Учет сферичности 
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Земли при вычислении поправки за влияние рельефа необходим, прежде всего, в горных рай-

онах, где разница в поправках для «плоской» и «сферической» Земли на порядок превышает 

точность гравиметрической съемки. 

Использование предлагаемых формул редуцирования особенно актуально при исследо-

ваниях сравнительно больших площадей (от первых тысяч квадратных километров), поскольку 

существенным образом изменяется абсолютное значение и региональная составляющая грави-

тационного поля. При картографических работах, увязке съемок результатов смежных террито-

рий, составлении сводных гравиметрических карт необходимо применение новых приемов ре-

дуцирования аномалий. Однако и для съемок на относительно небольших площадях погрешно-

сти в аномалии Буге, вносимые устаревшими процедурами редуцирования, весьма значительны 

(Бычков, Симанов, 2011; 2012 а; Бычков, Симанов, Хохлова, 2013 а). 

Хотя выбор площадей для сравнения процедур редуцирования в некоторой степени слу-

чаен и не может претендовать на исчерпывающую характеристику проблемы, тем не менее, 

проведенный анализ разницы аномалий силы тяжести, вычисленных по стандартным и предла-

гаемым процедурам редуцирования, на наш взгляд, однозначно свидетельствует о необходимо-

сти перехода на новые стандарты вычисления аномалий Буге, поскольку, во-первых, ошибки 

применяющихся формул многократно превышают погрешности современной гравиметрической 

съемки, и, во-вторых, фиктивные гравитационные аномалии по амплитуде могут быть соизме-

римы с эффектами от искомых геологических объектов. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

 

В вопросах вычисления аномалий силы тяжести, редуцирования гравиметрических дан-

ных в России сложилась парадоксальная ситуация.  

В геофизической литературе, в учебниках по гравиразведке, изданных в 1950 – 1960-е гг. 

отмечалось, что существует косвенный эффект и что нормальный вертикальный градиент силы 

тяжести необходимо вычислять с учетом эллипсоидальности Земли. Активно обсуждались во-

просы определения плотности промежуточного слоя и учета сферичности Земли, определения 

радиуса учета поправки за влияние рельефа и т.д. А.И. Каленицкий (2005) констатирует, что 

еще в 1970-х – 1980-х гг. были разработаны методические рекомендации, утвержденные Мини-

стерством Геологии СССР в качестве практического руководства (Каленицкий, Смирнов, 1981), 

по существенному повышению качества редуцирования измеряемого гравитационного поля. 

Были даны рекомендации по исключению искажений поля, обусловленных упрощенными про-

цедурами редуцирования. В 1979 г. были организованы специальные Всесоюзные курсы по пе-

реобучению гравиметристов и обработчиков результатов гравиметрических съемок. В ряде ре-

гионов страны стали переходить на новые технологии проведения и обработки результатов гра-

виметрических съемок с целью повышения геологической и экономической эффективности ра-

бот (Каленицкий, 2005). 

Однако все издания Инструкции по гравиразведке (1961, 1969, 1975 и 1980 гг.), Справоч-

ники геофизика (1968, 1981, 1990 гг.) и вслед за ними подавляющее большинство авторов учеб-

ников по гравиразведке приводят только формулу (1.1): нормальное значение силы тяжести вы-

числяется по формуле Гельмерта, поправка в сводном воздухе равна 0.3086Н, поправка за про-

межуточный слой – 0.0419ζН, поправка за влияние рельефа вычисляется в радиусе 200 км, и ни-

какие отступления от этой формулы не допускаются.  

Между тем в настоящее время произошли принципиальные изменения в аппаратурном 

оснащении гравиметрических исследований, соответственно резко повысилась точность поле-

вых измерений. Существенным образом возросли наши знания о форме Земли, создана мировая 

опорная гравиметрическая сеть, в открытом доступе имеются детальные базы данных о фигуре 

геоида и рельефе Земли и, учитывая современные вычислительные мощности, нет никаких при-

чин для применения упрощенных формул при вычислении аномалий силы тяжести. 

Возможности гравиразведки на современном этапе вступают в противоречие с сущест-

вующими инструктивными требованиями к методикам ее проведения и обработки полевых дан-



 126 

ных. Существующие процедуры редуцирования ни в коей мере не отражают реалии аппаратур-

ных возможностей современной съемки и сдерживают повышение геологической эффективно-

сти гравиметрических исследований, которое невозможно на основе прежних методик наблю-

дений, технологий обработки и интерпретации.  

Несомненно, что использование современной формулы вычисления нормального грави-

тационного поля, а не выведенной Ф.Р.Гельмертом в 1909 г., учет влияния атмосферы и косвен-

ного эффекта, сферичности (эллипсоидальности) Земли при определении вертикального гради-

ента и влияния промежуточного слоя, существенно повышают достоверность гравитационных 

аномалий. Необходимо переосмысление традиционных методик обработки гравиметрических 

данных и создание процедур редуцирования, использующих принятый в России земной эллип-

соид, современные данные о геоиде и рельефе Земли. Кроме того, учитывая, что в Северной 

Америке (New standards..., 2005) и в Европе вычисление аномалий силы тяжести в редукции Бу-

ге осуществляется по новым стандартам, для совместимости баз гравиметрических данных не-

обходимо внедрение усовершенствованных процедур редуцирования. 

Самое существенное изменение стандартных процедур редуцирования гравиметрических 

данных касается использования эллипсоидальных высот и учета сферичности Земли при опре-

делении вертикального градиента и эффекта промежуточного слоя. Использование предлагае-

мых формул редуцирования особенно актуально при исследованиях больших площадей, по-

скольку существенным образом изменяется абсолютное значение и региональная составляющая 

гравитационного поля. Однако и для съемок на относительно небольших площадях размерами 

100-200 км
2
 погрешности в аномалии Буге, вносимые устаревшими процедурами редуцирова-

ния, во-первых, многократно превышают точность современной гравиметрической съемки, и, 

во-вторых, могут быть соизмеримы с гравитационными эффектами искомых геологических объ-

ектов. 

В настоящее время нет никаких причин применения упрощенных формул вычисления 

аномалий Буге. Даже при составлении сводных гравиметрических карт с использованием дан-

ных ранее проведенных гравиметрических съемок, имея наблюденные значения силы тяжести и 

высоты пунктов, пересчитать аномалии Буге по предлагаемой методике не составит трудностей. 

Вычисление поправок за влияние рельефа является одной из самых трудоемких операций 

при вычислении аномалий силы тяжести. Нами предложена компьютерная технология опреде-

ления поправок за влияние рельефа местности при гравиметрических наблюдениях, отличи-

тельными особенностями которой являются максимально полное использование цифровых кар-

тографических данных о рельефе, построение аналитических аппроксимаций рельефа, 3D ин-
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терполяция поправок и стохастическое моделирование для оценки точности получаемых ре-

зультатов. Представленная технология характеризуется полной автоматизацией вычислений для 

всей области учитываемого влияния рельефа, высокой точностью определения поправок и бы-

стротой вычислений.  

Несомненно, что повышение геологической эффективности гравиметрических исследо-

ваний невозможно без использования современных методов обработки первичных данных. 

Предлагаемые усовершенствования методов вычисления аномалий силы тяжести и полученные 

результаты их применения, изложенные в данной монографии, по мнению авторов, должны су-

щественно повысить результативность гравиразведки при решении геологических задач.  
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