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ПОГЛОЩАЮЩИЕ СВОЙСТВА И ДИФФЕРЕНЦИАЛЬНЫЕ 
ВРЕМЕНА ПРОБЕГА ВО ВНУТРЕННЕМ ЯДРЕ ЗЕМЛИ  

ИЗ ИНВЕРСИИ ВОЛНОВЫХ ФОРМ

П.Б. Каазик, Д.Н. Краснощеков, В.М. Овчинников

ИДГ РАН

Приведены результаты оценки фактора Q, характеризующего поглощающие 
свойства среды, методом инверсии волновых форм. Для области верхней части 
внутреннего ядра до глубины 300 км величина Q = 324 ± 17. Сравнение с вели-
чинами Q, определёнными методом спектрального отношения, показывает, что 
результаты статистически неразличимы. Метод инверсии позволяет также одно-
временно определять дифференциальные времена пробега волн PKPdf и PKPbc, 
которые значимо различаются с их оценками корреляционным методом, а также 
по временнóму положению максимальных амплитуд волн PKPdf и PKPbc.
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Затухание сейсмических волн обусловлено неупругими характеристиками сре-
ды, к которым относятся мелкомасштабные неоднородности типа дислокаций в 
кристаллах, внутреннее трение и другие [Cormier & Li 2002; Li & Cormier 2002; 
Cormier, 2009]. Эти факторы принято называть внутренним (собственным) погло-
щением. С другой стороны, затухание связано также с эффектами рассеивания, 
которые являются упругими процессами перераспределения энергии за счет от-
ражения, преломления и обмена на границах раздела в среде. Эти рассеивающие 
элементы, расположенные на трассе распространения, при их малом размере, при-
водят к уменьшению амплитуды сейсмической волны [Vidale & Earle, 2000; Koper 
et al., 2004; Poupinet & Kennet, 2004; Krasnoshchekov et al., 2005; Leyton & Koper, 
2007]. Количественной оценкой затухания сейсмической волны служит относи-

тельная потеря энергии за один цикл колебаний 2 EQ
E

π ∆
= или обратная ей вели-

чина 1 1 1

a c

q
Q Q Q

= = + . (Здесь Qa – неупругое поглощение, Qc – фактор рассеяния). 

Неупругое поглощение очень чувствительно к изменению давления и температуры 
среды. Поэтому в условиях внутреннего ядра, где давление меняется слабо, про-
странственные вариации Q могут служить источником особенностей теплового ре-
жима ядра. На практике для определения Q во внутреннем ядре используют диф-
ференциальные амплитуды спектров сейсмических волн PKPdf и PKPbc [Oreshin & 
Vinnik, 2004], либо отношение амплитуд во временнóй области [Каазик и др., 2015], 
измеренных в различных узких полосах частот. Использование двух типов волн по-
зволяет частично исключить влияние коры и мантии. Основной недостаток этого 
метода связан с интерференцией волн PKPdf и PKPbc на эпицентральных расстоя-
ниях 145–147°, то есть при зондировании самой верхней части внутреннего ядра.

В настоящей работе мы использовали для определения Q инверсию волновых 
форм сейсмических волн [Garcia et al., 2004; Iritani, 2010], предполагая, что изме-
нение формы вол-ны PKPdf обусловлено вязкоупругим поглощением [Cormier & 
Li, 2002]. В первую очередь, чтобы оценить трудоемкость и возможность получе-
ния согласованного результата с оценками, полученными спектральным методом.

Метод оценки Q

Для оценки Q будем использовать нелинейный метод анализа формы волны, 
предло-женный в [Garcia et al., 2004]. В соответствии с ним модель сейсмограм-
мы на рассматривае-мых расстояниях 146–152° можно представить суперпозици-
ей трех импульсов:

S(t) = Sbc(t – τdf)*R(t) + Sbc(t) + AH(Sbc(t + τab))                          (1)

где τdf и τab – время опережения волны PKPdf = Sbc(t – τdf)*R(t) и запаздывания вол-
ны PKPab = AH(Sbc(t + τab)) относительно волны PKPbc. H(Sbc(t)) – преобразование 
Гильберта1 волны PKPbc, R(t) – импульсная реакция среды, описывающая погло-
щающие свойства верхней части внутреннего ядра, А – амплитуда волны PKPab, * 

1 Результат преобразования Гильберта из библиотеки MATLAB следует использовать с противо-
положным знаком. 
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Рис. 1. Фрагмент сейсмо-
граммы землетрясения на 
овах Фиджи 01.05.2018 г., 
зарегистрированного сейс-
мической станцией CEY на 
эпицентральном расстоянии 

150.5°

– символ операции свертки. Форма волны PKPbc = Sbc(t) принимается за эталонную 
форму волны, относительно которой определяются неизвестные параметры. При-
мер фрагмента сейсмограммы, иллюстрирующий модель (1), показан на рис. 1. 

Для трасс землетрясений из Таблицы 1 (см. подраздел «Сейсмические данные и 
результаты») в работе [Каазик и др., 2016] было показано, что Q не зависит от ча-
стоты. В этом случае импульсная характеристика R(t) представима в следующем 
виде [Аки и Ричардс, 1983; Iritani et al., 2014]:

 
* *

*( , ) exp( ln )exp(i t)d
2 2

R t iωτ ωτ ωτ ω ω
π π

∞

−∞

= − +∫ ,   (2)

где параметр *
l

dt
Q

τ = ∫
 
= T/Q. (T – время пробега волны PKPdf по внутреннему ядру). 

Таблица 1. Основные параметры землетрясений

Дата Время в оча-
ге, чч:мм:сс

Широта,
градусы

Долгота,
градусы

Глубина, 
км

mb
(Mw)

19.08.2002 11:01:02.33 -21.700 -179.464 587.7 6.9
04.10.2002 19:05:49.94 -29.9802 -178.9677 628.4 6.0
10.12.2002 04:27:54.79 -24.200 -178.4125 555.1 5.5
19.05.2003 10:43:21.34 -18.1179 -178.6388 548.3 5.7
01.05.2018 19:47:53.00 -18.0199 -177.9375 585.0 (5.9)

Неизвестные параметры *. , ,ab df Aτ τ τ  определяются из решения оптимизационной 
задачи

*( . ,A, ) min ( ) ( ) .k
ab df

i
U i t S i tτ τ τΨ = ∆ − ∆∑

где U(i∆t) – фрагмент реальной сейсмограммы, содержащий волны PKPdf, PKPbc, 
PKPab, i = 1,…,N, NΔt = T – длина анализируемого фрагмента сейсмограммы. При 
к = 1 формула (3) соответствует оценке по методу наименьших модулей (МНМ), а 
при к = 2 – оценке по методу наименьших квадратов (МНK). В англоязычной лите-
ратуре норма L1 и L2, соответственно. Из физических представлений о распростра-
нении сейсмических волн в Земле на параметры налагаются дополнительные огра-
ничения: вариации τdf и τab не превышают по модулю 2 с, 0 < A < 1.2, 0.1 < τ* < 1.0.

(3)
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Вычислительный алгоритм решения задачи (3) с ограничениями реализован на 
использовании алгоритма стохастической оптимизации Метрополиса-Гастингса 
(«simulated annealing» или «метод имитации отжига») [Kirkpatrick et al., 1983], ко-
торый показал высокую эффективность при решении ряда задач с большим коли-
чеством переменных, а именно для: определения дифференциальных времен пробе-
га волн, связанных с ядром [Garcia et al., 2004; Iritani et al., 2010; Iritani et al., 2014], 
определения функции сейсмического источника [Tocheport et al., 2007], определе-
ния относительного времени вступления волны на сейсмической группе [Chevrot, 
2002], моделирования и реконструкции структуры и свойств пористых сред [Кар-
санина 2016], обнаружения и определения параметров волны PKIIKP [Usoltseva & 
Ovtchinnikov, 2016]. Инверсия волновых форм осуществляется минимизацией це-
левой функции (3) с использованием как нормы L2, так и, для части данных, нор-
мы L1 и программного кода из библиотеки MATLAB «simulannealbnd». Отличие 
состоит только в использовании степеннóго закона изменения температуры отжи-
га Tk = 0.85kT0 [Usoltseva & Ovtchinnikov, 2016], где k – номер итерации, T0 = 2.15.

Сейсмические данные и результаты

В работе проанализированы цифровые записи широкополосных каналов c по-
лосой 0.01–10 Гц мировой сети наблюдений, зарегистрировавшей события в райо-
не о-вов Фиджи. Параметры очагов землетрясений из бюллетеня Международного 
сейсмологического центра (ISC), сейсмограммы которых использованы для расче-
тов, приведены в Табл. 1.

На рис. 2 приведена карта взаимного расположения эпицентров и станций реги-
страции, а также проекции трасс распространения во внутреннем ядре на поверх-
ность Земли. Как видно, область под Юго-Восточной Азией зондируется лучами 
PKPDF вдоль относительно узкого профиля (пунктирные линии на рис. 2) от точки 
(20° с.ш., 169° в.д.) до точки (72°с.ш., 81° в.д.). 

Рис. 2. Расположение сейсмических стан-
ций (серые треугольники) и сейсмических 
источников (звездочки). Полые кружки – 
координаты точек максимального погруже-
ния сейсмического луча во внутреннее ядро. 
Сплошные линии – проекции пути сейсми-
ческой волны PKPdf во внутреннем ядре на 
поверхность Земли. Пунктир – часть трассы 

распространения вне твёрдого ядра

На рис. 3 показаны результаты решения нелинейной задачи (3) методом отжига 
[Goffe et al., 1994], где серым прямоугольником выделена референсная форма вол-
ны PKPbc. Полученные модельные сейсмограммы (пунктирная кривая), несмотря на 
сложный характер колебаний от землетрясения, достаточно хорошо воспроизводят 
форму волн PKPdf и PKPab. Результаты определения Q и дифференциальных вре-
мен пробега волн PKPdf и PKPbc по временнóму положению максимальных ампли-
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туд (tbc–tdf)m указанных волн методом инверсии волновых форм (tbc–tdf)inv представле-
ны в Таблице 2. (Формальная процедура метода для Qsp приведена в Приложении). 

Таблица 2. Результаты определения Q из дифференциальных амплитуд, методом ин-
версии волновых форм, и дифференциальных времен пробега

Дата Код 
станции Qsp

Δ, 
град.

h, 
км tstar, c Qinv

(tbc–tdf)m,
с

(tbc–tdf)inv,
c

19.08.2002 BFO 152.7 299 8.05 7.65

19.08.2002 CSS 473.1 148.4 193.3 0.3 392 5.4 5.65

19.08.2002 ECH 322.6 153.0 305.8 7.9 7

19.08.2002 GRFO 447.3 150.8 251.8 0.849 152

04.10.2002 RUE 430.5 147.0 168.6 0.538 205 3.25 4.0

04.10.2002 CSS 268.3 148.4 194.7 0.819 144 5.05 6.3

04.10.2002 WLF 242.6 151.1 259.9 0.788 170 6.65 7.05

04.10.2002 KWP 195.8 146.6 161.1 0.538 201 3.2 4.4

04.10.2002 IBBN 603.8 148.3 192.4 0.52 225 4.45 5.15

04.10.2002 GRFO 250.2 150.2 239.4 0.46 280 6.1 6.6

04.10.2002 GRA1 248.7 150.2 239.4 0.463 279 6.2 6.7

04.10.2002 STU 267.3 151.5 270.0 0.554 245 7.0 7.35

04.10.2002 PSZ 305.4 149.1 212.8 0.552 221 5.65 5.75

04.10.2002 GRC 480.4 153.7 325.9 0.35 422 6.5 6.95

19.05.2003 ECH 262.9 149.6 221.8 0.3 415.7 5.5 5.5

19.05.2003 BFO 299.6 149.3 215.0 0.55 224.4 5.4 5.85

19.05.2003 TUE 341.2 150.9 254.0 0.32 414 6.4 6.65

19.05.2003 APEZ 294.6 153.2 308.9 0.313 461.3 8.18 9.7

19.05.2003 CII 297.6 153.9 331.2 6.8 9.9

01.05.2018 CADS 588.9 150.6 238.7 0.332 386.7 5.767 5.8

01.05.2018 CEY 505.5 150.5 245.2 0.332 391.3 6.187 5.9

01.05.2018 CRES 417.0 150.1 235.5 0.404 315.8 5.581 5.95

01.05.2018 CRNS 150.2 238.5 0.332 386.5 5.75 5.9

01.05.2018 DOBS 233.9 149.8 228.2 0.32 393.3 5.514 5.2

01.05.2018 GBAS 298.2 150.3 240.5 0.35 368.0 7.839 5.95

01.05.2018 GBRS 286.5 150.6 247.0 0.332 392.6 6.271 6.3

01.05.2018 GCIS 371.5 150.0 233.3 0.367 346.3 5.893 5.9

01.05.2018 GORS 292.4 150.1 234.9 5.776

01.05.2018 GROS 1181.7 149.5 221.1 0.367 338.0 5.514 5.5

01.05.2018 JAVS 352.4 150.5 244.1 0.297 436.6 6.019 4.95

01.05.2018 KNDS 408.4 150.7 250.3 0.367 357.3 6.313 6.4

01.05.2018 KOGS 786.4 215.4 0.367 334.3 3.483 5.2

01.05.2018 LJU 367 150.2 237.5 0.332 385.8 5.85 5.2

01.05.2018 MOZS 590 149.9 232.4 0.298 425.7 5.682 5.15
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В Таблице 3 приведены описательные 
статистические характеристики для Q, 
рассчитанных тремя методами. Сред-
ние значения Qsp и Qinv при довери-
тельной вероятности 0.95 статистиче-
ски неразличимы. В последней строке 
Табл. 3 для сравнения Qsp(1) рассчита-
на по данным из работы [Ivan & Popa, 
2004], которые характеризуют погло-
щающие свойства верхней части вну-
треннего ядра (эпицентральные рас-
стояния 148–149°, в то время как две 
верхние строки получены по данным в 
основном для эпицентральных рассто-
яний 149–151°. Таким образом, данные 
Табл. 3 позволяют полагать, что погло-
щение имеет тенденцию к уменьшению 
(Q увеличивается) с глубиной погруже-
ния сейсмического луча во внутреннее 
ядро. Полученные данные хорошо со-
гласуются с данными работы [Kasama 
et al., 2008], где Q = 350–360. C дру-
гой стороны, в работе [Iritani, 2010] 
для примерно того же региона, при на-
блюдениях на сейсмических станциях 
в Японии (группа J-array) землетрясе-
ний в Южной Америке методом инвер-
сии волновых форм получены значения 

Рис. 3. Результаты подгонки модели сейсмо-
граммы к реальным сейсмограммам для земле-
трясения 4 октября 2002 г. на о-вах Фиджи на 
сейсмических станциях CSS (эпицентральное 
расстояние 148.4°), KWP (146.6°), IBNN (148.3°). 
Серым прямоугольником выделен фрагмент, 

принятый за эталонную форму волны PKPbc

Таблица 3. Описательные статистики для Q, рассчитанных тремя способами

Метод N Среднее
Стандарт.

отклонение Ошибка 
среднего

Нижняя 
граница 95% 

доверит. 
интервала

Верхняя 
граница 95% 

доверит. 
интервала

Медиана

Qsp 31 372.0 135.0 24.3 322.4 421.5 322.6
Qinv 30 323.7 94.3 17.2 288.5 358.9 351.7

Qsp(1) 93 294.9 96.6 20.0 275.0 314.8 271

Q = 370 в верхах внутреннего ядра; затем Q непрерывно уменьшается до 180 на 
глубинах 200–250 км от границы между внешним и внутренним ядром. Следует 
отметить, что в цитируемой работе широкополосные сейсмограммы были пред-
варительно отфильтрованы в полосе 0.5–2 Гц, что служит возможным фактором, 
объясняющим более низкие значения Q, чем в настоящей работе.

Из данных Табл. 2 следует, что разность между двумя оценками дифференци-
альных времен пробега составила (tbc–tdf)m – (tbc– df)inv = –0.25 ± 0.16 с. То есть диф-
ференциальное время в реальности оказывается систематически больше. Отсюда 
следует, что многие модели перехода от внешнего к внутреннему ядру в восточ-
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ном полушарии при более широком использовании метода инверсии волновых 
форм потребуют небольшой корректировки скорости распространения продоль-
ных волн в верхней части внутреннего ядра на величину порядка нескольких де-
сятых долей процента.

Выводы

1. Среднее значение фактора Q, полученное методом инверсии волновых форм 
для региона внутреннего ядра под Юго-Восточной Азией, составило 323 ± 17.

2. Средние значения Q, рассчитанные тремя разными способами, статистиче-
ски неразличимы.

3. Дополнительным преимуществом метода инверсии волновых форм являет-
ся возможность независимой оценки дифференциального времени между волно-
выми формами PKPdf и PKPbc.

Исследование выполнено в рамках Государственного задания (рег. номер 
АААА-А17-117112350012-4).
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Приложение. Спектральный метод определения поглощения  
во внутреннем ядре Земли

Амплитуды различных фаз обеспечивают информацию о поглощении в недрах 
Земли. Спектральную амплитуду сейсмической фазы можно представить в виде 

*( ) ( ) exp( )A f S f G ftπ= − , 

где S(f) – спектральная функция источника, G описывает геометрическое расхожде-
ние и эффекты на границах раздела в среде (отражение, преломление).

Параметр 
 

* /
s
dtt t QQ= =∫ . T – время пробега по S.

Для оценки поглощения во внутреннем ядре будем использовать спектральные 
амплитуды волн PKPdf и PKPbc в дифференциальной форме:

1

2
ln ( ) ( ) ln( ) ( / / ).df bc df bc

GA f A f f T Q T QG π  = − − 

Дифференциальная форма позволяет исключить из рассмотрения спектральную 
функцию источника и частично влияние геометрического расхождения за счет того, 
что в коре, мантии и внешнем ядре пути фаз PKPdf  и PKPbc близки. Принимая во 
внимание также высокую добротность внутреннего ядра Q ~ 10000, спектральное 
отношение приближенно можно записать в следующем виде 

*ln ( ) ( ) .df bcA f A f a ftπ  = − 

Если Q не зависит от частоты, то последнее соотношение является линейной 
функцией частоты в полулогарифмических координатах с угловым коэффициентом 
πt*. Отношение амплитуд ( ) ( )df bcA f A f    рассчитывается либо с использовани-
ем преобразования Фурье, либо фильтрацией рядом полосовых фильтров исходной 
сейсмограммы.




