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Introduction

3

Lorsqu’'on cherche a utiliser la gravimétrie pour préciser des structures & moyenne échelle
— mettons, pour fixer les idées, sur des étendues de 10 & 100 km et plus — on ne peut pas se contenter,
comme pour les petites structures, d'utiliser I'anomalie de BouGUER, mais il faut prendre en compte
la maniére dont se fait la compensation isostatique. Il y a 30 ans, on utilisait pour cela des cartes en
anomalie isostatique, mais celle-ci est progressivement tombée en désuétude, en grande partie a
cause du caractére artificiel et conventionnel des modeles utilisés pour la calculer, et qui avaient
d’ailleurs été congus a d’autres fins.

Plusieurs raisons me conduisent & reprendre & leur base les méthodes de l'interprétation
gravimétrique & moyenne échelle. La premiére est que 'on dispose maintenant, grace aux satellites
altimétriques, de déterminations directes de la forme du géoide en mer, c’est-a-dire d’une donnée
sur la forme du champ de gravité, qu’il faut apprendre & utiliser au méme titre que les valeurs de la
gravité,

En théorie, la connaissance des valeurs de la gravité, et celle de la forme du géoide, sont
équivalentes, ¢’est-a-dire qu’on peut déduire 'une de I'autre, et réciproquement. Mais cela suppose
que leurs valeurs sont connues sur toute 'étendue du globe, la hauteur du géoide se déduisant de la
gravité par lintégrale de STokEs, étendue & toute la surface et réciproquement, la gravité en un
point se déduisant de la hauteur du géoide par une intégration étendue a toute la surface.

Or, les valeurs de la gravité sont — ou peuvent étre — bien connues a terre, et leur connaissance
en mer est beaucoup plus rudimentaire; inversement la hauteur du géoide n'est mesurée directement
qu’en mer. Plutét que d’essayer de calculer, tant bien que mal, I'une ou 'autre de ces grandeurs sur
toute I'étendue d’une zone mixte, & la fois marine et continentale, mieux vaut utiliser directement
les valeurs mesurées, soit de la gravité, soit de I’élévation du géoide, pour contrdler la validité d'un
modéle (d’autant plus que nous verrons que cela ne présente aucune difficulté).

11 suffit en effet — et c¢’est la deuxiéme raison de ce travail — de compléter les programmes de
caleul de gravité a partir d’'un modeéle, dont I'usage se répand de plus en plus. Il1s’agit jusqu’a présent,
surtout de modeles & deux dimensions, mais il faut étre prét & mettre en ceuvre des modéles a trois
dimensions, quitte 4 renoncer A certaines complications, sans doute trés illusoires, qui figurent dans
nombre de modéles & deux dimensions.

Pour un modéle de structure, concernant nécessairement une étendue limitée, nous aurons donc
a calculer, pour les comparer aux données dont nous disposons, d'une part la valeur de la gravité
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(ou plus exactement son anomalie) et d’autre part, la hauteur du géoide au-dessus de Ia surface de
référence (en général, plan ou ellipsoide) laquelle résulte directement de la valeur du potentiel.

Mais il est une autre condition, & laquelle il convient d’attacher une grande importance. Nous
n’avons pas a décider & 'avance si et comment la compensation isostatique est réalisée. Mais, si elle
ne U'est pas localement, cela veut dire qu’une partie de la charge, celle qui n’est pas compensée, est
supportée par l'écorce, laquelle transmet des efforts de cisaillements. On a souvent calculé celui-ci
pour des modeles & deux dimensions, ce pour quoi il suffit de transposer la théorie classique des poutres
droites. Nous allons montrer que le calcul peut parfaitement se faire & trois dimensions; on peut
ainsi, pour tout modele de structure, calculer les efforts de cisaillement transmis a travers la litho-
sphére, qu’il implique. II restera a juger de la vraisemblance des valeurs trouvées.

Dans une premiere partie, nous nous en tiendrons & une approximation plane, négligeant la
courbure de la Terre.

Mais la notion d’équilibre isostatique n’est qu’un aspect de la théorie hydrostatique, formulée
en premier lieu par CLAIRAUT, et qui rend compte de la figure de la Terre & 10-% prés. Cette théorie
peut également étre utilisée pour analyser les écarts a la forme ellipsoidique qu’elle fait prévoir, et ce
sera 'objet de notre deuxiéme partie.

Les écarts & la distribution hydrostatique des densités peuvent se situer a différents niveaux.
Laissant de c6té le noyau, nous examinerons l'effet de fluctuations de densités dans le manteau, qui
pourraient y correspondre a des courants de convection, tout en conservant cependant I'hypothése
d'un équilibre hydrostatique, tant de la limite du noyau que de la surface extérieure, et nous
calculerons leur effet, tant sur la distribution de la gravité que sur la hauteur du géoide.

Un autre lieu d’irrégularité dans la distribution, non hydrostatique, des densités, est la crotte,
ou lithosphére, douée de rigidité, c’est-a-dire capable de transmettre des efforts de cisaillement. Il
est intéressant de reprendre son étude, non plus dans 'approximation plane, mais pour un modéle
sphérique.

Nous négligerons, ce faisant, I'aplatissement dit & la rotation, admettant qu'il est assez petit
pour se superposer simplement aux déformations (beaucoup plus petites encore) que nous envisageons.

On prendra partout, ci-aprés, le km comme unité de longueur, 10? tonnes comme unité de masse
(c’est-a-dire la masse d'un km?® de densité 1), et le gal comme unité d’accélération. Pour ce systéme,
la constante de la gravitation, f = 0,006666. Cependant, les formules finales seront modifiées pour
donner en métres les hauteurs du géoide, et en mgal, les anomalies de la gravité.

Approximation plane

Celle-ci revient & considérer le rayon de la sphére terrestre comme infini. On se donne — par des
considérations de géodynamique et de géologie structurale qui sortent du domaine de la présente
étude — un modele de structure, comportant la définition de la densité dans un certain nombre de
volumes géométriquement définis, par rapport au plan horizontal représentant le niveau de la mer.

Il faut compléter ce modéle par la définition du profil des densités en dessous de ce niveau,
considéré comme représentatif de la Terre normale, en dehors de la région accidentée, en principe
d’étendue limitée, dont nous étudions les effets; ce profil de densité peut donc étre celui qu’impliquerait.
notre modele & grande distance.

Ce profil de référence, en 'absence des accidents que nous étudions, est d’ailleurs largement
indéterminé, puisque I'effet d’'un plan horizontal de densité uniforme, tant sur la gravité que sur le
potentiel, est indépendant. de sa profondeur.

Quoi qu'il en soit, on soustraira, en chaque point, la densité correspondant & cette structure
normale, de celle attribuée & notre modéle, la différence de densité w devant seule intervenir dans les
calculs.
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Potentiel

Au point xoyoho, la contribution de I’élément de volume de densité @, situé en xyz, au potentiel
est :

(1) du = f x

J

E_dx_[%llﬂg avec D* = (X — X)*+(y — ¥o)*+(z — hy)?

ou, si on pose :

(2) = (X — Xo)*+(y — ¥o)?

par :

I
\
w

(9Y £ ~ (v o .
\) ~ ] w (Xa ’-’) ng \\
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Connaissant la valeurde Ia perturbation du potentiel u apportée parnotre modele, on en déduit la
hauteur £ du géoide, par { = — , ot g est la valeur normale de la gravité, 980 gal ou, si on veut calculer
D

£ en métres, u/(0,98).

Cette formule néglige 'effet de I'attraction de la tranche d’eau en plus ou en moins qui résulte
de ce que le niveau de la mer se met en équilibre & la hauteur {. C’est une approximation justifiée
dans 'approximation plane, qui s’applique & une structure de dimensions limitées (une ou quelques
centaines de km), mais sur laquelle nous reviendrons plus loin.

Gravité

La composante verticale de l'attraction due au modele, c’est-a-dire la modification Ag qu'il
apporte a la gravité est donnée par :

(4) Ag=f S

(@ (x,y, 2) (h—z) dx dy dz
S\ [1*+(h —z)2]°72
Pour une structure cylindrique, & deux dimensions

er 1_— bd-d
oy ([l s

v

On pourrait calculer ainsi la gravité correspondant aux mesures faites en des stations d’altitude h
quelconque. Mais souvent le modéle ne represente que trés imparfaitement le détail du relief, et on
préférera comparer I’anomalie calculée, & 'anomalie de BouGugR. Cela conduit & n’effectuer I'inté-
gration qu’en dessous de la surface z = 0 (alors que, pour le potentiel, I'intégration doit évidemment
porter sur la totalité du modéle).

On a ’habitude aujourd’hui, dans les régions pdrtlellement marines, d'utiliser 'anomalie & ['air
libre en mer, 'anomalie de BoUuGUER & terre; mais il convient de préciser la définition de celle-ci.

En principe, 'anomalie de BouGueRr s’obtient en appliquant a la valeur mesurée, moins la valeur
théorique de référence au niveau de la mer, trois corrections :
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Ie la correction de plateau;

20 la correction topographique pour le relief terrestre, dont on estime souvent qu’elle peut &tre négligée
! p p ) )
quand le relief est doux;

3° la correction topographique marine, ¢’est-a-dire l'effet de la substitution d’une densité 2,67, & la
densité de l'eau de mer (1,027); cette correction peut étre considérable, & I'approche d’un océan
profond.

S5i on veut passer de Panomalie de BoucuEgR 4 I'anomalie 4 I'air libre, au passage du littoral, sans
discontinuité, il faut ne pas faire de correction de topographie marine; on utilise done une pseudo-
anomalie de BouGugg, s’écartant au voisinage du littoral de la définition classique, mais beaucoup
plus commode, et de calcul, et d’emploi.

Le point de vue de lisostasie

Pour que la compensation isostatique locale soit réalisée en tout point, il suffit que l'intégrale
Jwdz appliquée suivant la verticale x, y, soit nulle en tout point. L’auteur qui entreprend une
recherche géodynamique peut s’imposer cette condition, mais il peut également faire ’hypothése que
P’équilibre isostatique n’est pas réalisé localement, pour tout prisme élémentaire. La crotlite terrestre

subissant, a sa base, une certaine pression de la part de 1’Asthénosphére, cela revient & dire qu'il
subsiste, pour chaque élément de surface dx dy une charge égale au poids de dx dy[wdz non compensée,
et qui se trouve supportée grace 4 la rigidité de 'écorce, qui est le siége d’eiforts de cisaillements.
Nous allons chercher comment on peut calculer ceux-ci, leur grandeur pouvant constituer un critére
de vraisemblance, ou en tout cas une caractéristique du modéle étudié.

Cas du modéle bidimensionnel

Ce calcul des efforts de cisaillement est classique pour le modéle bidimensionnel, ou il reprend le
calcul des efforts dans une poutre droite (& D'approximation de SaiNT-VeEnANT). Cette poutre,
horizontale, étant soumise a des efforts verticaux, concentrés ou répartis, F (x), on montre que 'effort

- aT - - .
tranchant, ou cisaillement T, est tel que F = g ¢’est-a-dire qu’on déduit T de la distribution de F,
par une intégration, avec une constante déterminée par les conditions aux extrémités ou aux appuis.

i

oM
La poutre transmet un « moment fléchissant » M, qui est tel que T = < et on obtient M par une

nouvelle intégration de T, avec une autre constante & déterminer. La courbure que prend la poutre
est liée au moment fléchissant M, par I’élasticité, mais le coefficient, ou raideur de la poutre, peut trés
bien varier suivant sa longueur (de méme que la crolte terrestre peut ne pas étre élastiquement
uniforme, mais comporter des failles, ou d’autres particularités structurales). De la courbure, on
déduit par une premiére intégration la pente, et par une deuxiéme le déplacement vertical.

Il y a, dans ce processus, deux phases : le calcul de la distribution des contraintes, puis celui des
déplacements. Les conditions imposées & une poutre (appuis, encastrement, ete.) peuvent étre telles
qu’elles soient inséparables et que les deux phases soient nécessaires pour obtenir la distribution des
contraintes. Mais il n’en est généralement pas de méme dans le probléeme que nous envisageons. Les
conditions aux limites (décroissance du cisaillement & infini), sont généralement telles qu’on puisse
se borner & la premiére phase du calcul, concernant la distribution des contraintes.

Le calcul des déformations élastiques implique d’autres hypothéses, sur 'élasticité de I'écorce,
sur la distribution initiale des contraintes, etc. Il sort du cadre du présent travail (1).

(1) Voir, 4 titre d’exemple : Jean GoGUEL. — Graviméirie et Fossé Rhénan, Gedenkbock F. A. Veining-Meinesz, Verhandeling
v. het Nederlandsch Geologisch Mynebouwkundig- Genooischap Geol. ser Deel XVIII, 1957 : 125-147.

O0.R.8.T.0.M., Géophys., no 17, 1980: 59-78. 62



Détermination des cisaillements pour un modeéle & trois dimensions

Rappelons brievement que, pour une plaque plane, sur laquelle on n’exerce que des forces et
non des couples, les équations de 1'élasticité se scindent en deux groupes.

D'une part, les forces et les déplacements dans le plan de la plaque, les compressions oy; et o3,
le cisaillement ¢, (Oz étant perpendiculaire & la plaque), obéissent aux équations classiques de
I’élasticité & deux dimensions.

D’autre part, les forces et les déplacements perpendiculaires & la plaque, sont liées aux contraintes
intérieures a celle-ci, non visées plus haut, par des équations que nous allons étudier.

De cela résulte que nous pouvons & Uapproximation plane étudier Ueffet des forces verticales
sur la crolite, sans nous occuper des compressions horizontales qui peuvent exister par ailleurs, et
qui peuvent engendrer certaines déformations tectoniques. Cela est essentiel pourla considération de
I’Isostasie. Cependant il peut arriver que la structure de la crotite soit telle que la compression
horizontale engendre — par le jeu de failles obliques, ou d’une subduction — des déformations et des
contraintes intéricures verticales dans la crotte. Nous montrerons comment il peut en étre tenu
compte sans entrer dans le détail des hypothéses qu’on peut envisager & leur sujet.

L’axe z étant perpendiculaire & la plaque, les axes x et y dans son plan médian, les forces Fdxdy
s’exercent, parallelement a Oz, sur I'élément dxdy.

Pour définir les contraintes intérieures, on coupe la plaque suivant un contour, orienté dans le
sens Os, et on considére la normale On & ce contour et & Oz, telle que le triédre Onsz soit de méme
sens que Oxyz. Les forces qu’exerce le ¢0té n positif sur I'élément ds du contour qui limite le reste de
la plaque, se réduisent, pour ce qui nous concerne, & un cisaillement parallélement & Oz, Tds, & une
torsion Nds, dont le moment est dirigé suivant n, et & un effort fléchissant M, de moment orienté
suivant Os (qui s'il est positif, tend a produire une courbure convexe du cdté des z positifs).

On affecte de I'indice x ces grandeurs, si la normale n est paralléle a I'axe Ox, de l'indice y sin
est parallele & Oy.

Si n fait un angle « aveec Ox, on a :

(6) T = Ty cosa+Ty sina N, =—N;

sin 2

g M = My cos?a+M, sin?e — Ny QI—HQ—M
(7) ¥ o
p)

ZN:=NXcm%+@@——MQ§%rE

Y

Ces équations montrent : que le cisaillement est défini dans le plan de la plaque, par un vecteur T de
composante Tx et Ty. Il est nul sur la surface paralléle & ce vecteur, et a la valeur Tcos o sur une
surface dont la normale fait un angle » avec ce vecteur.

Les conditions d’équilibre, avec les forces extérieures F, sont les suivantes :

N aT, T,
(8) ax+6y+F=0

. oM ONL oN oM
C o x X — x v
(9) Te = ox oy ¥y ox ay

Nous n’aurons, pour l'instant, & considérer que la premiére de ces équations, dont 'analogie avec la
théorie de la poutre droite est évidente. Mais nous avons affaire ici & des dérivées partielles, c’est-a-dire
qu’au lieu de constantes d’intégration, nous devons nous attendre & voire s'introduire des fonctions
arbitraires, & déterminer.
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(10) W (X9 Vo) = Gy \\ F Log r dx dy r? = (X — X2+ (y — ¥o)?

et si on pose T Ty et T, vérifient I'équation d’équilibre et correspondent & une

T ox = 6y
distribution possible des contraintes.
Mais il faut en envisager d’autres. Si v est une fonction harmonique quelconque dans le plan,

. dv I . e ,
A% = O les cisaillements T, = = v 5y vérifient I'équation d’équilibre en 'absence de forces
ex Ltériel res F, et peuvent s’ajouter a la distribution trouvée ci-dessus. Mais une fonction harmonique,

u C
e présentant pas de point singulier, augmente indéfiniment & grande distance; cette solution corres-
pondralt 4 l'effet de contraintes exercées sur une limite éloignée, alors que nous avons toutes les
raisons de penser que, I'équilibre isostatique étant & peu prés réalisé, les cisaillements ne doivent pas
augmenter a grande distance. Nous pouvons donc ne pas introduire une telle solution.
Si q (x, y) est une fonction quelconque, les contraintes

aq aq
(11) T,(__E Ty =5

vérifient I’équation d’équilibre en I’absence de force F.

Cette distribution de cisaillements correspond donc aux contraintes qui pourraient exister dans
la plaque, en I"absence de forces extérieures. Elles pourraient résulter du jeu de failles obliques, ou
de subduction, sous Ueffet. de compressions horizontales. Il pourrait également en apparaitre si sous
I'effet des cisaillements engendrés par la charge F, la plaque avait subi une déformation permanente,
par exemple le jeu d’une faille, figée aprés un certain coulissement. Des contraintes de ce type, qui,
comme la fonction q, peuvent se développer dans une petite zone, et décroitre a grande distance,
peuvent donc parfaitement avoir & étre prises en considération, mais seulement a la suite d’une
analyse dynamique de 'évolution de la croiite, qui sort du cadre envisagé ici.

Les couples de flexion et de torsion, My M, Ny sont directement liés & la courbure (avec deux
directions orthogonales de courbures principales de rayons différents), prise sous leur effet par une
plague élastique uniforme. Nous ne sommes nullement assurés que I'élasticité de la crofite soit
isotrope et uniforme, ni que les déformations qu’elle a pu subir soient élastiques. Nous n’aborderons
donec pas ici I'étude de la déformation de la plaque qui schématise la crotite.

Nous pouvons retenir que, pour une distribution quelconque des surcharges F, que nous savons
calculer pour notre modeéle (et dont le champ d’application est limité en étendue), il est facile de
ralculer (par les équations (10)), un systéme de cisaillements en équilibre avec F.

Mais il peut s’y ajouter un systéme de contraintes (11) largement indéterminé, qui peut avoir
été engendré par une évolution géodynamique de la croite, et dont la détermination sort du cadre
envisagé ici.

Calcul simplifié de la gravité et du potentiel

Revenons aux équations (2) et (4), qui fournissent les valeurs du potentiel et de la gravité.

Au moins en dehors du modéle — mais nous verrons plus loin que la méthode peut s apphquer
également dans son étendue — nous pouvons les développer par rapport & z, ou par rapport a
(z — z,). Nous poserons pour cela p? = (X — x,)2+(y — ¥Vo)2+(h — z,)2. Intégrant suivant la verticale,
pour I’¢lément dx dy, nous verrons s’introduire les expressions :

(12) [, = \ wdz I, = \ wzdz I, = S wzidz I, = \ wzidz
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. h
et il vient en posant sin 6 = —

P
I I, Py(cosh I, Py(cos I; Py(cosd
(13) du = fdx dy[_g_ 1 Pulcosh) | Ty Pofeost) I, s(cos )+...]
P 1 # %
T, Py(cosb I, Py(cosB) 3 I, Pylcos8) 4 I; P,(cosd
(14)  dag — f dx dy[IO ;icm ) 2L pf:(coq) 0 P43(cos ) 41, EJ:(cos ) _}_]

ou P, (cos 8) est le polynome de Legendre d’ordre m

’ 1
(P0=1 P, = cos®  P,=—=(3cos?h—1) P, —

1
5) 5 (5 cos?0 — 3 cos ) etc.)

2

Ce résultat était prévisible, puisque notre calcul revient a considérer une masse, puis un doublet,
un triplet, ete., ramené au point z,, dont les potentiels sont caractérisés par la fonction harmonique

, 3 . m
formée a partir de ces polynomes, omA

Sion calcul I, ..... I, pour z, = 0 on en déduit immédiatement les valeurs I' pour z,% 0 par la
formule du binome.

(15) Ilg =5 IO I'l = II—ZOIO 1/2 e Iz——2Z0I1+I0Z20 I’a = 13—3Z012+3Z2011— 23010. .

Si, & grande distance, nous cherchons les valeurs de la gravité et du potentiel au niveau de la mer,

pour h = 0 z, = 0 les polynomes de LEGENDRE se réduisent & zéro pour m impair, a 1, %1, %3,
765’ etc., pour m pair, et les expressions ci-dessus conduisent a :

(16) u_fSS “_2%23-+§;4 156; TR ]dxdy

(17) Ag = fS\[; g}gju‘r’—l);ﬁéj-_ ..... ]dx dy

Il est clair que, & grande distance, étant donné les exposants de p en dénominateur, on pourra
s¢ borner aux premiers termes de ces développements; d’une maniére plus précise, il suffit pour cela
que p soit grand par rapport a I'épaisseur de la crolite, sur laquelle intervient 'intégration des termes
I (x, ¥)-

Ces formules doivent permettre d’aborder I'étude de modéles a trois dimensions, dont les caracté-
ristiques peuvent étre résumées en chaque point parles valeurs de I, I, .... I,,. Celles-ci étant données,
le calcul des intégrales (16) et (17), sera facile & programmer, terme par terme. L'intégrale I, n’est
autre que la charge non compensée F, qui intervient dans le calcul des cisaillements.

A titre d’exemple, et pour fixer des ordres de grandeur, calculons les termes I pour un compar-
timent terrestre d’altitude h, compensé dans le systéme de Arry — 30 km

(18) I,=0 I; = 2,67h [30 + 2,72bh] I, = 2,67h [900 4- 30 X 4,45h 4 6,268h?]

A premiére vue, les formules (16) et (17) ne paralssent pas pouvoir s’appliquer dans I'étendue du
modele, ot les I ne sont pas nuls, a cause des puissances de p en dénominateur. Mais il faut y regarder
de plus pres.

Revenons donc aux formules (13) et (14), en ne supposant plush (ou h+z) nul, mais petit et égal
& e. Dans les formules on posera p = e/cos 0, et nous aurons a intégrer, des termes de la forme

I, P, cosntt §fentt ou I, Py cos™? fjent?
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Si I est constant, c’est-a-dire si on a affaire 4 un feuillet multipolaire uniforme, on sait qu’un feuillet
de densité uniforme I, produit une attraction Ag = 2xnfl, uniforme et donc un potentiel linéaire
2nfloe, et qu’un feuillet dipolaire I, uniforme, produit un potentiel uniforme 2=fI,, et un champ Ag
nul, des feuillets uniformes d’ordre supérieur ont un effet nul.

Pour e petit, I'intégration pour la singularité située au voisinage de 'origine fournit donc ces
valeurs. Si I, ou I; ne sont pas uniformes on pourra calculer & part I'intégration de la différence entre
I, ou I, et leur valeur au point pour lequel se fait I'intégration; cette différence étant nulle en ce
point, cette deuxiéme intégration ne donne pas lieu & singularité.

Sin > 2, u et g sont nuls si I, a une valeur constante; mais il faut se préoccuper des variations
de cette grandeur. Si elle est continue et dérivable, on développera en série de TAYLOR sa valeur
moyenne I sur un cercle de rayon r = etgh = Ze. Seules, les dérivées paires intervenant dans ce
développement (que nous pouvons supposer conduit par rapport i £). On aura donc & intégrer des
expressions de la forme suivante (n étant égal & m ou & m — 1)

[ Iy P(cosB) e? a2, et @t Po (VT2
(19) SS -——me—— ds = NTt:SO IH(O) -+ 5 ‘62—2 + Zl—' 0%t —em—f-l (1—]~i‘~’)m;1 x et dE

dont on voit immédiatement que les termes résultant de la variation de I restent finis quand e tend
vers zéro, tant que m n’est pas supérieur 4 3 et ne donnent nulle part de résidus au voisinage de
Iorigine.

Par contre, si I n’est pas dérivable, ou présente des discontinuités, nous ne sommes pas strs de
pouvoir conduire cette intégration.

Sile modéle envisagé comporte des discontinuités des fonctions I, on peut le décomposer en un modéle
approché continu, auquel on appliquera la méthode simplifiée d’intégration, et un modéle correcteur,
égal a la différence du modeéle initial et du modéle approché, auquel on peut appliquer la méthode
compléte d’intégration. Bien souvent, si le modéle approché est convenablement choisi, on pourra
s’arranger pour que l'effet du modéle correcteur soit presque partout négligeable, sauf au voisinage
de la discontinuité.

Lorsque nous étudierons, plus loin, un modeéle sphérique de la Terre, nous admettrons qu’il en
est ainsi, et que 'effet des irrégularités de distribution de densité dans la croiite, peut se réduire &
I'effet de feuillets multipolaires, de puissances variables, situés immédiatement sous la surface.

Développement en série de Fourier d’un modéle plan

Mais auparavant, il est intéressant de mettre en évidence I'effet, sur le potentiel et sur la gravité,
des variations latérales de la puissance d’un feuillet, dans le cas particulier ou celle-ci peut étre
développée en série double de FoURIER, ¢’est-a-dire en une somme de termes tels que :

(20) I =A cos ux cos vy
On sait que la fonction
(21) ¥ = Ae-pz cos ux cos vy p? = u-|v?
est harmonique; il est facile de déterminer, par récurrence, le facteur dont cette expression doit étre
affectée, pour représenter soit le potentiel, u, soit la gravité g, pour un feuillet de puissance I, donné
par (20).
On trouve ainsi :
27rf . N

(22) uoz—p‘ X ¥ g0=27rf.1P'=ul gy =271:f.p.‘1‘

u, =2=f p ¥ g, =2nf o* ¥ = u, g = 2nf 3 ¥
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Si les largeurs d’anomalie, 3 et - et donc — sont grandes par rapport a I'épaisseur de la croiite, qui
P

intervient, approximativement, par sa puissance n dans I, les coefficients diminuent quand n
augmente, et on pourra se borner & considérer les premiers moments. Cet exemple montre tres
clairement comment, pour des feuillets multipolaires dont leffet est nul lorsqu’ils ont une puissance
uniforme, les variations latérales entrainent des valeurs non nulles, tant pour le potentiel que pour
la gravité.

Etude de modéles sphériques

Par rapport au modéle idéal de Cratraur, les irrégularités de distribution de densité sous la
crolite ne sont pas les seules causes d’écart. En effet, ce que 'on sait de la forme du géoide fait appa-
raitre que, en dehors des corrugations locales (mises en évidence par la seule altimétrie par satellites),
qui peuvent étre interprétées a partir des irrégularités crustales (sans en exclure des subductions,
telles que celles des surfaces de Beniorr), il existe de larges ondulations, dont Vamplitude atteint
une centaine de métres, qui sont bien mises en évidence par différentes méthodes : géodésiques
(déviation de la verticale) gravimétriques (formule de STokEs), et par I'étude des perturbations des
orbites des satellites (développement en harmoniques sphériques du potentiel), ainsi que par l'alti-
métrie. Ces larges ondulations paraissent sans rapport avec la topographie et les structures crustales.
Elles impliquent done un autre type d’écarts au modeéle hydrostatique de CGLAIRAUT.

Nous allons étudier un modeéle, qui envisage pour leur origine des fluctuations de densité dans le
manteau. De telles fluctuations, contraires & 1'équilibre hydrostatique, peuvent étre liées a des
courants de convection. Mais, étant donné la lenteur de ceux-ci, leur existence n’est nullement en
contradiction avec un équilibre hydrostatique instantané, & d’autres niveaux, que nous supposerons
réalisé par hypothése. ,

Il faut donc envisager un globe en équilibre hydrostatique formé de plusieurs couches de densités
échelonnées. Puisque nous faisons abstraction de la rotation, les interfaces sont des sphéres concen-
triques, et il y correspond un potentiel de pesanteur et une distribution du champ de gravité, g dont
le ealcul est immédiat.

Pour ajouter une distribution de densités anormales, positives ou négatives, nous les supposerons
distribuées sur une sphére de rayon b, cette distribution étant représentée par un développement
harmonique. Il n’y a pas & considérer de terme P, (constant), puisque I'effet d’une couche uniforme
serait inclus dans le modeéle précédent.

Un terme du ler ordre, aurait un effet du méme ordre sur la surface du géoide, qui se réduit a
un déplacement du centre de la sphére, que nous n’avons aucun moyen de mettre en évidence. Nous
pourrons donc étre amenés a le poser égal & zéro.

Si on voulait supposer une distribution de densités anormales sur plusieurs sphéres de rayons
différents, il suffirait de caleuler séparément leurs effets et de les ajouter; et, bien entendu, toute
masse pertubatrice ponctuelle est équivalente & une sphére de méme masse centrée sur le point.

La méthode que nous allons utiliser serait applicable & un modéle comportant un nombre
quelconque de couches de densités uniformes. Pour alléger le caleul, nous nous bornerons & considérer
un manteau et un noyau. En lui attribuant son rayon vrai, G = ya, avec v = 0,545, on reproduit la
densité moyenne vraie et le moment d’inertie en prenant pour densité w, = 12,2 dans le noyau,
@, = 4,217 dans le manteau. Avec le rayon de la surface a = 6371, on a g = 980 gal, et la gravité a
la limite du noyau, g, = 1182,7. Posant r = pa on trouve immédiatement les expressions du potentiel
a4 I'extérieur, dans le manteau et dans le noyau

1 1
(23) Usse = 6244012 > - Up, = 1464619 x = 4- 7,169080 — 2,389696 ¢*
U, = 9,366018 — 6,913515 ¢ (en 10° gal x km)
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A ce modéle nous ajoutons des masses pertubatrices, sur une spheére de rayon b = B.a, § étant
compris entre y et 1, nous posons leur masse par unité de surface,

p =232 up Py

Pour tenir compte de l'existence de ces masses, et de leurs effets indirects — déformations de Ia

surface et de la surface du noyau —, il faut ajouter au potentiel envisagé ci-dessus, un potentiel
complémentaire qui peut s’écrire
1
(24) a= I [anm+ on gz 00
On posera
(25) I =qm Xa®  Qn = Q' a@

pour écrire

(26) am Y2 e e+ ] en 00

q et Q sont écrits ici a la place des coefficients valables dans les différentes couches concentriques :

e: Y p i
q: f g h 0
0 : | o G H J

Pour déterminer ces coefficients, qy, en fonction de uy, il nous faut d’abord écrire que les surfaces
de séparations sont des équipotentielles, c’est-a-dire, si Z(0, ¢) est la quantité dont se souléve cette
surface

(27) u=g# (Z, ou Z,)

D’autre part, ce soulévement introduit un bourrelet de matiére, de densité w, - @y, ou @, dont il faut
tenir compte dans les raccordements des potentiels de part et d’autre : si les valeurs du potentiel
sont identiques, de part et d’autre du feuillet, son gradient présente une discontinuité

(28) Ag = 4nf X ZAw

Cette expression est aussi valable au niveau b des densités perturbatrices.

En écrivant chacune de ces équations, pour les trois rayons e, b, a, on peut obtenir les coefficients
fm ... Jy en fonction de pp,. En pratique, il nous suffira de calculer J pour obtenir le potentiel extérieur,
et donc #, c’est-a-dire la hauteur du géoide.

Nous devons calculer également la valeur de la gravité au niveau du géoide. A 'approximation
ol nous nous plagons, son écart par rapport & g,, ou anomalie Ag correspond d’une part, au gradient
du potentiel complémentaire u, et d’autre part, au fait qu’a 'altitude Z, la gravité du modéle sphérique

.. %
se trouve diminuée de 2 x 930 N d’ott

(29) Ag= ¥ ) Ph Ja (mjl —::> R 1)

«
Le systéme de ces six équations s’écrit :

(30) (1) t—g—mm =0
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Fig. 1. — Coefficients Z/u,, (échelle logarithmique}.
m+-1)
(II) f(m — K1) —mg 4+ (Y2m+l G=0
G H
(III) g+g2_m:1~—h—gﬂ+—1=0
(m+4-1) m+-1 K3 .
(IV) - Bzm+1 G—mh + B2m+1 H= W Pm
(V) h+H—J =0
(vh mh — (m+1) H+(m+1—KR) J =0
en sous-entendant les indices 1, et en posant
4 — Wm
(31) K1 = 2 2 (“‘“g ®u) XY _ 963169
. 4 -
K2 = ig’"ﬁ — 2,296468
1]

K3 = 4nf a = 533,682
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L’élimination des cing premiéres inconnues se fait facilement, par addition des équations multipliées
respectiverment par :

(32) (1) % (— m K1) (I11) x (K1 — mCl)
(2m+1— K1) /Bymﬂ - K1
(IV) C1= zmﬁ (V) x (K1 —mC2)
2m+1 — K1
(Vi) = 2m--1

Gl x K3 x ym+1
(33) 21 - H‘El / WK1 D

pm-1 (‘Zm—[—l — Kl —K2 -

D’ou les expressions de la hauteur du géoide, et de 'anomalie de la gravité

(34) Z (en metres) = VN Im_pn Ag (en milligals) = 1000 Ny yJjo pn
( s)= ) X gogPm As gals) = —— > > (m—1)Jn Py

Le facteur m — 1 dans la seconde, montre pourquoi la forme du géoide est plus sensible que Ia
gravité, pour mettre en évidence des ondulations de grandes longueurs d’onde, qui sont d’ailleurs les

cotiloa cpnaihlas & dea irrdeonlaritbs de deneitd nrafonde dang la mantaar
SCUICS SCISINICS a UGS IITeglidaritts Ut Gellsite Pro1oiauc dans 1€ ilaliveald.

C’est ce que met, en évidence la valeur des coefficients Z,, /"y, calculée pour différentes valeurs
de B et de m qu'indique la figure 1 qui indique, en fonetion de 8, les log des coefficients multipliants
les coefficients du développement harmonique décrivant la distribution des masses sur la sphere
de rayon b = pa. On voit que ces coefficients ne diminuent avec § d'une maniére notable que pour
m élevé. La convergence de la série ne sera donc pas trés rapide.

On a fait le calcul de Z et Ag pour une masse ponctuelle M = 10° (ou une masse sphérique, qui
auraif. un rayon de 133 km pour une densité 0,1), pour les rayons B = 0,6, 0,7, 0,8 ¢t 0,9, bien que la
convergence dans le dernier cas soit trés lente. On sait que le développement de cette masse en
harmoniques sphériques est donné par

\! 2m-+-1

(35) M ) - P..

A i Vd 4:7_: 13

expression qui n'est pas convergente, mais dont on tire des expressions convergentes pourtout rayon
différent.

Comme il a été expliqué plus haut, on n’a pas tenu compte du terme m = 0, qui intervient dans
la masse totale de la Terre, ni de m = 1, qui revient & un déplacement du sphéroide de référence, et
qu’il n’est donc pas possible de mettre en évidence.

Les figures 2 et 3 indiquent les résultats de ces calculs. A titre de comparaison, on a refait le
méme caleul pour § = 0,6, en supposant le noyau rigide. Il suffit, pour cela, de remplacer K; par
zéro, dans les formules ci-dessus (fig. 4 et D).

De haut en bas, de gauche a droite :

Fig. 2. — Hauteur Z du géoide modéle fluide en métres pour M = 10%; 8 = 0,6 -0,7-0,8-0,9.
Fig. 3. — Anomalie de la gravité; milligals pour M = 10°; f = 0,6 - 0,7 - 0,8-0,9.
Fig. 4. — Comparaison de Ia hauteur Z du géoide pour trois moedeles, globe fluide, noyau rigide et globe rigide ; métres pour M = 108 ;

B = 0,6.
Fig. 5. — Comparaison de I'anomalie de la gravité pour trois modéles : hydrostatique, noyau rigide, globe rigide ; mgals pour
M =10¢; B = 0,6
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Fig. 6. — Comparaison dela hauteur Z du géoide pour les modéles Fig. 7. — Comparaison de 'anomalie dela gravité pourles modéles
hydrostatique et rigide ; métres pour M = 10¢; 8 = 0,9, hydrostatique et rigide ; mgals. pour M = 105; 8 = 0,9.

On a aussi refait le calcul, pour un globe rigide, en placant la masse M aux rayons § = 0,6 et 0,9.
Les calculs de la dénivelée du géoide — qui, ici, est une équipotentielle, a laquelle n’est attachée
aucune variation de densité — et de I'anomalie de la gravité, sont tout a fait élémentaires. Mais, pour
les rendre comparables a celles calculées précédemment, il faut les débarrasser du terme d’ordre zéro
du développement harmonique, qui est une constante égale & V'effet d’une masse M placée au centre,
¢t du terme du premier ordre, qui est 'effet d'un dipole central du moment M Ba. D’ou les formules :

_ M l _ 1000fM [cos a 5 >
(36) Z = ax008\d —1—Bcosh Ag = = E 1—28 cosﬂl
sinee  sin

en posant: d = \/1+3‘~’—‘2.Bc.056 B = d

Les résultats de ces calculs sont indiqués par les figures 4, 5, 6 et 7. On voit que, pour § = 0,6 le
fait de négliger la fluidité du noyau entrainerait une erreur atteignant 20 %, mais qui serait sans
doute moindre pour 8 plus grand.

L’erreur entrainée par l'assimilation du Globe & un corps rigide est plus forte, et d’autant plus
que B est grand.

L’amélioration qu’on pourrait en attendre justifierait-elle que I'on serre de plus prés la loi de
variation de la densité dans le noyau, en multipliant les surfaces de discontinuités ? Je laisse au
lecteur le soin d’en juger.
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Les fonctions représentées par ces différentes courbes pourraient étre utilisées pour obtenir, par
convolution, I'effet, en Z et Ag, d’une distribution quelconque de masses sur une sphére de rayon
b = Ba; mais en fait, ¢’est le probléme inverse qui se pose : connaissant 'amplitude des ondulations
de grande longueur d’onde de la surface du géoide, en déduire les masses, non en équilibre hydro-
statiques qui peuvent les avoir engendrées, ou en d’autres termes, amplitude des fluctuations de
densité moyenne, sur des distances de ’ordre du millier de km. Nous avions abordé ce probleme dans
un travail antérieur, sur lequel nous ne reviendrons pas (1).

Modele sphérique de crofite

Nous allons reprendre I’étude des anomalies de la pesanteur et de la déformation du géoide,
résultant d’une crotite, en équilibre isostatique ou non, mais cette fois, en tenant compte de la courbure
de la Terre. Cela ne présente d’intérét que pour des structures étendues, dont les dimensions sont
grandes par rapport 4 I'épaisseur de la crotite. L’emploi du modéle simplifié, envisagé précédemment,
est done tout indiqué. Nous supposerons donc, suivant la surface du globe, des feuillets, simples ou
multipolaires, dont l'intensité ou ;u 5p. est définie en chaque point par les intégrales écrites plus haut (12).
Nous supposerons chacun de ces feuillets, d’ordre p, développé en série d’harmoniques sphériques.
Mais il nous faut auparavant préciser leur définition.

Il n’y a aucune difficulté a définir un feuillet de densité superficielle 4, au rayon a, et & écrire
I'expression de son potentiel et de son champ de gravité extérieur.

Soit :

(37) o = I un Py (6, o)

la densité d’une couche a la surface, de rayon a. Pour un rayon q différent de a, la distribution de la
méme masse correspond & une densité

a

v n ’__2_ n
(38) DL, b x 5 PR

laquelle produit un potentiel, et un champ de gravité, dont les expressions sont & 'intérieur :

a? 1 rm
(39) Uy = dcf EE obm ¢ X Bogl) gua Pn

e N n @ mormt o,
Eint ‘l:uf ,_12 oMm qz (2H1+1) qm'l Pm

et a l'extérieur

O a? 1 gqmt?
(40) Uext = 47'Cf E‘\_J op&@m P Pﬁl

a* m-1 mt2
Bext = Anf ZE Oy»?n@m x IC.Im+2 Po

et au niveau du feuillet (r = q = a)

(41) Au =0 Ag = 4dnf £X um Pn = dnf o

(1) Jean GocueL. — Une estimation de I'ordre de grandeur des fluctuations de densité dans le Manteau d’aprés la
Gravimeétrie, Bull. Géod., nl'e série 1967, ne 85 : 289-300, 4 fig.
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on obtient I'effet d’un feuillet dipolaire en dérivant ces expressions par rapport & q :

m—{—l a?rm
(42) Ujng = — 475]( Z y ll’Lm 91’11—[—1 qm+2 Pm

m(m+1) a® rm-t

g = dnf Z LJ b 2m41 gmer om

et & U'extérieur :

N m a% qm-t
v = tof D)5 gy S

m(m+4-1) a? qm-
Bext = “1sz2 1 m 21’11—}—1 o2 Pm

et, au niveau du feuillet (r = q = a)

(43)

(44) Au = 4xf Z% ph, Pn = 4nf u Ag =0
Pour un feuillet tripolaire, il suffit de dériver par rapport & q les expressions (42) et (43) pour obtenir
(m--1) (m-+2) a2 rm
(45) Hint = 4nf22 E‘ 2m--1 qms P
n m(m+1) (m—+42) a2 rm-?
8t = —dnf ZZ—J 2m 41 qm+3 P

m(m — 1) a2 qm-2
Uexy = 475][ Z“ 2(‘1‘;!11 )Hl—l—l pmtL Pgl

Bext = 4ch W \ e (m-41) m(m — 1) a? gqm-2

Hm 2m--1 rmiz T

Et, au niveau du feuillet, poura = q =r, on a

UWN! —4dnf X2
46) Au = ——171?][ >’ - ‘>—‘ qy,m P?n = +2(L
R o . m{m-1)
Ag = 475][ A}JZ obbm X '_ag— PlI:l

et pour un feuillet quadripolaire, dérivant encore une fois par rapport & q les expressions (45), on
trouve :

iy = Anf \‘2 un m ) )(Illrllif) (m+3) a;;z* pa
RS L ILE T
Sext = Anf V‘u ol (m+1) mg;;” (m —2) lrg:;“* pn
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Et, au niveau du feuillet, pourr = ¢ = a

(48) An = dnf Y 2 (m?+m+6) pn
f L@ e

WS m{m-1) x 4
Ag = %fz\ﬁ%——;¢—~%
~ o e ria lag vvnivanic [P PR P P NPT A Ay mmmiccant Fazrd sve i o ammviTia T
Un se souviendra qué les moments p — polaires dae la croute, Croissent tout au pius Ccomine une

1 e

puissance (p — 1) de U'épaisseur de la croiite, et on voit que l'influence de ces feuillets décroit rapi-
a . o i

dement, tant que o c¢'est-a-dire la largeur des structures envisagées, n’est pas de 'ordre de I'épaisseur

de la crotite. Ce dernier cas reléve des modeéles complets a 'approximation plane, mais tant que nous
envisageons des structures régionales étendues, de dimensions notables par rapport & I'épaisseur de
la croite, ces formules montrent que I'influence des feuillets diminue rapidement quand leur ordre
augmente. La puissance du feuillet d’ordre 0 (masse), est nulle si la compensation isostatique est
réalisée,

Si elle ne l'est pas, la limitation de Ueffort de cisaillement que peut supporter la crotite (voir
ci-dessus, équation (10)) signifie que ,u ne peut étre de signe constant que sur une étendue trés limitée,
et doit avoir une moyenne proche de zéro sur une étendue notable.

Nous aurons donc surtout & considérer Ueffet du feuillet dipolaire, de puissance fonction (pas
exactement linéaire) de l'altitude, qui représente 'effet du mode de compensation isostatique.

Prise en compte de Péquilibre isostatique & P’échelle du Globe

Comme nous U'avons fait précédemment, pour les fluctuations de densité dans le manteau, nous
allons chercher comment l'équilibre hydrostatique du Globe modifie 'expression extérieure du
potentiel et de la gravité qui aurait été provoquées par des feuillets mono, bi, tri ou tétrapolaires
placés a la surface.

Des expressions ci-dessus il suffit de retenir I'effet de I'ensemble des feuillets considérés, d'une
part comme introduisant une discontinuité dans le potentiel, d’autre part dans la valeur de la
gravité. Posant :

(49) Au = ZX .0y, Pn Ag = % ,0n Ph
ona:
‘ 2 m24+m--6
(50) o = anf (i — 2 i+ T )
n . m(m+1) | 4m(m-41)
O = 47':][ (()U'm + —(?2‘__)" sbm 7T g T

On considére d’abord le méme modeéle que ci-dessus, qui tient compte de I’équilibre hydrostatique
entre noyau et manteau. On fera g = h et G = H, ce qui réduit le systéme (30) & quatre équations,
que I’on obtient, en écrivant les relations entre potentiel et gravité au niveau de la surface du noyau;
et en introduisant, aux deuxiémes membres, les discontinuités Au et Ag, calculées ci-dessus :

(51) : G
_ n41) G
; — f(m4+K1)+mg— % =0 (1)
—g—G+J =0, (11I)

—mg+(m+1)G— (m+1+K2)J =a ®, (IV)
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Comme précédemment, on trouve facilement les multiplicateurs A, B, C, D, tels que fg et G soient
éliminés de la combinaison A (I)+B (II)+C (III)4-D (IV).
On peut prendre

(52) B=1 A=m}Kl C=-—mDl--Kl
2m--14+K1
. e K1
o 2m+4-1

et on obtient la valeur de Jg, :
(mDI1+4K1) @5 — D1 xax,®p
(Rm~+14+K2)D14+K1

(53) JE =

De J on tire les valeurs de Z et Ag par les équations (34).

Avant de discuter cette expression, il est intéressant d’examiner un autre modéle. Des calculs
ci-dessus résulte que la fluidité du noyau a peu d’influence sur U'effet des masses superficielles. Nous
considérons done un modéle a noyau rigide, mais ou nous schématiserons la variation des densités
dans le manteau, par une discontinuité & 500 km de profondeur la densité passant de 3 4 4,3. On trouve
pour la gravité a ce niveau : g = 1017,6, Aw = 1,3; a la surface, la gravité reste g = 980, Aw = 3.

Comme ci-dessus, on écrit les équations :

54) G .
4 —t+ g+ oan=0 (1)
) f(m-4K4) —mg -+ Ll"ilgmljl—(’ —0 (1)

g+G—J =—0, (1)

mg — (m~+1)G+(m+14+KbH)J = —a @, (IV)

avec :
drfax1,3x3 . 4rf X ax3
(59) K4 = ~o17g = 0,628280 Kb = “Gs02 = 1,633368
et on obtient, comme ci-dessus :
n 1 2 14+ K4
56) o _ (mD2+K4) ,0F — D2xax,0h _“l;:T:g._ K4
T (Rm+14+K5) D24 K4 DR =
2m--1

Que ce soit avec cette expression, ou celle trouvée ci-dessus (53), nous avons pratiquement deux
cas & envisager dans la discussion.

Pour des structures d’échelles continentales, la compensation isostatique est & peu prés réalisée
et nous n’avons guére & envisager que le moment dipolaire ,u, fonction (non exactement linéaire) de
Paltitude. Les formes des continents sont telles que le développement harmonique comportera des
termes d’ordre m faible.

Les valeurs de coefficients de ;uy, dans les expressions (34) sont indiquées par la figure 8.

Si on se souvient que ;p. est de 'ordre de 300, pour un continent moyen, en contraste avec la
profondeur moyenne océanique dans le systéme Arry 30, il apparait, étant donné la faible marge de
variation de ces coefficients, qu’il faut s’attendre & voir la forme du géoide suivre l'allure générale du
contraste océan-continent, avec une amplitude de 'ordre d'une dizaine de métres. En fait d’autres
influences masquent, sur les modeéles existants, cet effet.
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Fig. 8. — Effet du feuillet dipolaire ,u.

Pour la gravité, les harmoniques fondamentaux disparaissent, et la corrélation avec la forme des
continents doit étre beaucoup moins nette; la dizaine de mgal que nos calculs font prévoir pour
m = 8 a 10 doit étre masquée par d’autres variations et peut-étre aussi par la faible précision des
mesures de la gravité en mer.

La corrélation que les calculs précédents mettent en évidence, entre forme générale des continents,
d’une part, la forme du Géoide de I'autre (et accessoirement la distribution de la gravité), mérite
une certaine attention. Une théorie simplifiée, qui revient & considérer le rayon de la Terre comme
infini, Vaurait fait méconnaitre; malgré I'incertitude qui régne sur le mode exact de compensation,
¢’est-a-dire sur la relation entre I'altitude et le moment dipolaire ju, cet effet devrait pouvoir étre
retrouvé sur les modéles globaux du géoide.

Pour les structures de faible étendue, qui correspondent a des valeurs élevées de m, nous avons
vu plus haut que le coefficient liant la dénivellée du géoide au terme dipolaire qui exprime la hauteur
du relief pour une crotite en équilibre isostatique, est une constante, et que I'influence sur la gravité
est nulle (faisant abstraction de l'effet secondaire dit & I'équilibre hydrostatique dans le manteau
supérieur).

Quant aux irrégularités d’ordre supérieur (représentées par les variations des moments tripolaires

) i . m m

ok, quadripolaire su, etc.) on a vu (46, 48) qu'ils comportent un facteur de 'ordre de PPy est de

l'ordre de grandeur de la largeur des anomalies représentées; et les valeurs successives de ju o 5, ete.,
. ” e A a

croissent au plus d’un facteur de 'ordre de I'épaisseur de la crolite. Tant que la largeur - reste notable

par rapport & I'épaisseur de la croute, 'effet de ces irrégularités de structure reste done négligeable.
51 on se place & une plus petite échelle, celle de dix & 100 km, ot ces irrégularités peuvent jouer
un réle, il faut revenir & 'approximation plane, et faire le calcul complet de Z et Ag, & partir d'un
modele détaillé.
A Téchelle de 100 & 1000 km, la méthode simplifiée a I'approximation plane peut étre utilisée,
aussi bien que les formules sphériques, mais ces derniéres exigent le développement des structures en
série d’harmoniques sphériques, ce qui alourdit singuliérement le calcul.
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Conclusion

Il est nécessaire de revenir sur I'objet essentiel de ce travail, qui ne doit pas étre masqué par des
caleuls, dont Vobjet est surtout de justifier la légitimité des méthodes proposées.

Dans les ondulations de grande longueur d'onde du géoide, un facteur essentiel doit étre les
fluctuations de densité dans le Manteau, que nous pouvons supposer en relation avec des courants de
convection. Mais il faut s’attendre & y trouver aussi un terme, masqué par le précédent parce que
beaucoup moins important, lié & la forme générale des continents et a leur mode de compensation
1sostatique.

Il 0’y a, en pratique, pas de difficulté a séparer des précédentes les ondulations du géoide de
faible longueur d’onde afin de les utiliser, concurremment aux anomalies de la gravité, en vue de
contribuer & la connaissance de la structure de la crofite.

Pour ce faire, la procédure est nécessairement indirecte, ¢’est-a-dire qu’on doit se donner, par
des considérations structurales, sismiques, thermiques, etc., un modéle de distribution des densités.

De ce modéle, nous avons montré comment on doit tirer, non pas la seule distribution de la
gravité, mais celle de trois grandeurs : la gravité, la hauteur du géoide, et la valeur du cisaillement
supporté par la crotte, qui serait nulle si I’équilibre isostatique était réalisé ponctuellement (comme
le supposaient les modéles classiques, tels que ARy ou PRATT).

Il reste & comparer la gravité et la forme du géoide aux données dont on dispose & la suite de
mesures directes, qui pour le géoide résultent de mesures altimétriques en mer & partir de satellites.

Quant au cisaillement supporté par la crolite, on s’assurera que ses valeurs ne croissent pas
d’une maniére invraisemblable; e¢’est une maniére de rendre compte d'un équilibre isostatique régional,
sinon local. Bien que nous ne puissions pas, ici, indiquer la valeur du cisaillement qui ne peut étre
dépassée, la considération de celui-ci, qui élargi et assoupli la notion fondamentale de I'équilibre
isostatique, est une contrainte essentielle qui ne saurait étre négligée.

Le modele de structure que I'on s’est donné doit, bien entendu, étre corrigé en fonction des
controles, par les mesures de gravité et de hauteur dugéoide, qui viennent d’étre indiquées, en procédant
par approximations successives. Quant aux bornes qu’on se fixe pour les valeurs du cisaillement, c’est
en général dés la conception du modeéle qu’il y aura lieu de les prendre en compte.

Il existe actuellement des programmes qui permettent le calcul de la gravité pour des modeles a
deux dimensions, méme trés compliqués.

Il nous parait souhaitable de passer & des modéles & trois dimensions, quitte & se contenter de
I'approximation indiquée ci-dessus (formules 12 4 16) en tous cas & distance, et peut-étre sauf au
voisinage immédiat de certaines discontinuités.

Cest. dans le cadre de tels modéles que seront utilisées au mieux les données fournies, par les
valeurs connues de la gravité, d’une part, ct la hauteur du géoide en mer, déterminée par altimétrie,
de 'autre.

Manuscrit recu au Service des Publications de I'O.R.S.T.0.M. le 21 avril 1980.
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