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Introduction 

Lorsqu’on cherche à utiliser la gravimétrie pour préciser des structures à moyenne échelle 
- mettons, pour fixer les idées, sur des étendues de 10 à 100 km et plus - on ne peut pas se cont,enter, 
comme pour les petites structures, d’utiliser l’anomalie de BOUC;LIER, mais il faut prendre en compk 
la manière dont se fait la compensation isostatique. II y a 30 ans, on utilisait pour cela des c.artes en 
anomalie isostat,ique, mais c.elle-ci est progressivement, tomb6e en désuétude, en grande partie à 
cause du caractère artificiel et conventionnel des moclèlcs ut.ilisés pour la calculer, et qui avaient. 
d’ailleurs été conçus à cl’autres fins. 

Plusieurs raisons me conduisent à reprendre à leur base les méthodes de. l’interprétation 
gravimétrique à moyenne échelle. La première est que l’on dispose maintenant, grâce aux satellites 
altimétriques, de déterminations directes de la forme du géoïde en mer, c’est-à-clire d’une donnée 
sur la forme du champ de gravité, qu’il faut apprendre à utiliser au même titre que les valeurs de la 
gravit.& 

En théorie, la connaissance des valeurs de la gravité, et celle de la forme du géoïcle, sont 
équivalentes, c’est-A-dire qu’on peut déduire l’une de l’autre, et réciproquement,. Mais cela suppose 
que leurs valeurs sont c.onnues sur toute l’étendue du globe, la haut,eur du géoïde se déduisant de la 
gravité par l’intkgrale de STOKES, étendue à toute la surface et réciproquement, la gravité en un 
point se déduisant de la hauteur du géoïcle par une intégration étendue à toute la surface. 

Or, 1~s valeurs cle la gravité sont - ou peuvent étre - bien connues A terre, et. leur connaissance 
en mer est beaucoup plus rudiment-aire; inversement. la hauteur du géoïde n’est mesurée directemrnt. 
qu’en mer. Plutôt, que d’essayer de calculer, tant bien que mal, l’une ou l’autre de ces grandeurs sur 
toute l’étendue d’une zone mixte, 8 la fois marine et. continent.aIe, mieux vaut utiliser directement. 
les valeurs mesurées, soit, cle la gravité, soit, de l’élévation du géoïde, pour c.ontrôler la validité d’un 
mocléle (cl’aut,ant plus que nous verrons que cela ne présente aucune diffiwlté). 

Il suffit en effet - et c’est la cleuxième raison de ce travail - de compléter les programmes de 
calcul de gravité à Pa&ir d’un modèle, dont l’usage se répand de plus en plus. II s’agit jusqu’à present, 
surtout. de modèles à deux dimensions, mais il faut être prêt à mettre en œuvre des modèles à trois 
dimensions, quitte à renoncer A certaines complkations, sans doute très illusoires, qui figurent. dans 
nombre de modèles à clcux dimensions. 

Pour un modèle cle structure, concernant nécessairement une étendue limitée, nous aurons donc 
à calculer, pour les c,omparer 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 géoïde au-dessus de la surface de 
référence (en général, plan ou ellipsoïde) IaqueIIe résulte dirwtemcnt de la valeur du potentiel. 

Mais il est une autre condition, à laquelle il convient d’attacher une grande import,ance. Nous 
n’avons pas à décider à l’avance si et. comment la c.ompensation isostatiquc est réalisée. Mais, si elle 
ne I’cst pas loc.alement, cela veut dire qu’une partie de la charge, celle qui n’est pas compensée, est. 
supportée par l’écorcez laqucllc transmet des efforts de c,isaillement.s. On a souvent. calculé: celui4 
pour des modéles à deux dimensions, ce pour quoi il sufit de transposer la thborie c,lassique des poutres 
droites. Nous allons mont.rer que le calc.ul peut, parfaitement se faire à trois dimensions; on peut 
ainsi, pour tout modèle de structure, c,alc.uler les efforts de cisaillement transmis ZI travers la litho- 
sphère, qu’il implique. Il rest.era à juger dc la vraisemblance des valeurs trouvées. 

Dans une première partie, nous nous en tiendrons à une approxirnatitin plane, négligeant la 
courbure de la Terre. 

Mais la notion d’équilibre isostatique n’est qu’un aspect do la théorie hydrostatique, formulée 
en premier lieu par CLAIRAUT, et qui rend compte de la figure de la Terre à 1W5 près. Cette t.h&orie 
peut. égaIement. être utilisée pour analyser les écart,s à la forme ellipsoïdique qu’elle fait, prévoir, et, cc 
sera l’objet. de not.re dcuxi&me partie. 

Les écarts à la distribution hydrostatique des densités peuvent se situer à différents niveaux. 
Laissant de côté le noyau, nous examinerons l’effet de fluctuat.ions de densités dans le manteau, qui 
pourraient y correspondre à des courants de convection, tout. en conservant. c.ependant I’hypothW 
d’un équilibre hydrostatique, tant. de Ia limite du noyau que de la surface extérieure, et. nous 
wlculerons leur effet., tant sur la clistribution de la gravité que sur la hauteur du géoïde. 

Un autre lieu d’irrégularité dans la dist.ribut.ion, non hydrostatique, des clensit,és, est. la çroùte, 
ou Uhosphère, daube de rigidité, c’est-à-dire capable de t.ransmctt,re des efforts de cisaillement. Il 
est int,éressant de reprendre son étucle, non plus dans l’approximation plane, mais pour un modèle 
sphérique. 

Nous négligerons, ce faisant, l’aplatissement clû à la rotation, admettant, qu’il est assez pet,it 
pour se superposer simplement aux déformations (beaucoup plus petites enc.ore) que nous envisageons. 

On prendra partout, ci-après, le km comme unité. de longueur, 10” t*onnes comme unité de masse 
(c’est-à-dire la masse d’un km3 cle densité l), et le gai comme unité d’accélération. Pour ce syst&me, 
la constante de la gravitation, f = 0,006666. Cependant, les formules finaIes seront, modi%es pour 
donner en mètres les hauteurs du géoïde, et. en mgal, les anomalies de la gravité. 

Approximation plane 

Celle-ci revient à considérer le rayon de la sphère t.errest.re c.omme infini. On se donne - par des 
c.onsidérations de géodynamiquc et de géologie structurale qui sortent. du domaine de la pr6sent.e 
ét>ude - un modèle de structure, comportant. la définition de la clensité dans un certain nombre de 
volumes géométriquement définis, par rapport. au plan horizontal repSsentant, le niveau de la mer. 

11 faut compléter ce modèle par la cléfinition du profil des densités en dessous de ce niveau, 
considéré comme représent.atif de la Terre normale, en clehors de la région ae.ciclent&, en principe 
d’ét.endue limitée, dont nous ét,udions les effets; ce profil de densité peut donc dtre celui qu’impliquerait. 
notre modéle à grande distance. 

Ce profil de référence, en l’absence des acc3dent.s que nous étudions, est d’ailleurs largement 
indéterminé, puisque l’effet d’un plan horizont.al de densité uniforme, tant sur la gravité que sur lr. 
potentiel, est indépendant. de sa profondeur. 

Quoi qu’il en soit., on soustraira, en c.haque point, la c1ensit.é: correspondant 4 crt.t.e structure 
normale, de celle attribuée à notre moclèle, la clifférenw de densité TOT devant seule intervenir clans les 
calculs. 
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Potentiel 

Au point x 0 0 y h ,,, la contribution de l’élément. de volume de densité IYJ, situé en xyz, au Pot*entiel 
est. : 

(1) du=J:x m dxEfy dz avec D3 = (x - ~,)“+(y - y,,)‘J+(z - h$ 

ou, si on pose : 

(2) r2 = (x - xo)2+(Y - Y0l2 

II =f 
m (x, y, z) dx dy dz 

\/r2 + (z - h)2 

Pour une st.ruc.ture à deus dimensions, cylindrique indéfinie, cette formule devrait. étre remplacée 
par : 

* 

(3) 11 = - 2 
fi\ 

lil (x, z) Log \.x2+(z - 11)” dx dz 
Ys. 

Connaissant la valeur de la perturbation du potentiel u apportke par notre modt?le, on en dbduit la 

hauteur C du géoïde, par < = i , où g est. la valeur normale de la gravité, 980 gai ou, si on veut. cakuler 

< en mètres, u/(O,OS). 
Cette formule néglige l’effet de l’attraction de la t.ranchc d’eau en plus ou en moins qui rksulte 

de ce que le niveau cle la mer se met cn équilibre à la hauteur <. C’est une approximation justifiée 
dans l’approximation plane, qui s’applique à une structure de dimensions limitées (une ou quelques 
centaines de km), mais sur laquelle nous reviendrons plus loin. 

Gravité 

La c.omposante vertic.ale de l’attrac.t.ion due au modèle, c’est-à-dire la modification Ag qu’il 
apporte à la gravité est cl0nné.e par : 

Pour une skucture cylinclrique, à deux climensions 

(5) Ag = 2 f ‘( \ m xxp+i- z,; dz 
“V 

On pourrait calculer ainsi la gravit4 correspondant aux mesures faites en des st.at.ions d’altit.ude 11 
quelconque. Mais souvent, le modèle ne représent.e que très imparfaitement le détail clu relief, c-t on 
préférera comparer l’anomalie calculée, à l’anomalie de BOIJGUER. Cela conduit à n’effect,uer I’inté- 
gration qu’en clessous de la surface z = 0 (alors que, pour le potentiel, l’intégration doit évidemment 
port.er sur la totalité du modèle). 

On a l’habitude aujourd’hui, clans les régions partiellement marines, d’utiliser l’anomalie à l’air 
libre en mer, l’anomalie de BOUG~ER à terre; mais il convient de préc,iser la définition cle celle-ci. 

En principe, l’anomalie de BOUG~ER s’obtient en appliquant, à la valeur mesurée, moins la valeur 
théorique de référenc.e au niveau de la mer, trois corrections : 
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10 la correction de plateau; 
n?O la correction topographique pour le relief terrestre, clont on estime souvent qu’elle peut ètre négligée, 
quand le relief est doux ; 
30 la correction topographique marine, c.‘est-à-clire l’effet de la subst,itution d’une densité 2,67, à la 
densité de l’eau de mer (1,027); cette correction peut &.re considérable, à l’approche d’un oc.éan 
profond. 

Si on veut passer de l’anomalie de BOUG~ER à l’anomalie à l’air libre, au passage du littoral, sans 
discontinuité, il faut ne pas faire cle correction de topographie marine; on utilise donc une pseuclo- 
anomalie de BOUG~ER, 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 Pisostasie 

Pour que la compensation isostatique locale soit réalisée en tout point, il sufit que l’intégrale 
Jadz appliquée suivant la verticale x, y, soit nulle en tout point. L’auteur qui entreprencl une 
recherche géodynamique peut s’imposer cette condition, mais il peut également faire l’hypothèse que 
l’équilibre isostat.ique n’est pas réalisé localement., pour t.out prisme élémentaire. La croûte terrestre 
subissant,, à sa base, une certaine pression de la part de I’Asthénosphère, cela revient à dire qu’il 
subsist.e, pour chaque élément de surface dx dy une charge égale au poids de dx dy[adz non c.ompensée, 
et qui se trouve supportke grâc.e à la rigidit.é de l’écorc.e, qui est le siège d’efforts de cisaillement,s. 
Nous allons chercher comment on peut calculer c.eux-ci, leur grandeur pouvant, c,onstitwr un critère 
de vraisemblance, ou en tout c.as une caractéristique du modèle étudie. 

Cas du modèle bidimensionnel 

Ce calcul des efforts de cisaillement est classique pour le modèle bidimensionnrl, où il rcprencl le 
calcul des efforts dans une poutre droite (à l’approximation de SAINT-VENANT). Cette poutre, 
horizontale, étant soumise à cles efforts vertkaux, concentrés ou répartis, F (x), on montre que l’effort 

tranchant, ou cisaillement T, est tel que F = !s , c’est-à-dire qu’on dkduit. T de la dist.ribution de F, 

par une intégration, avec une constante déterminée par les conditions aux extrémités ou aux appuis. 

La poutre tsansmet un (< moment fléchissant D M, qui est tel que T = g, et on obtient, M par une 2 
nouvelle intégration de T, avec. une autre constante à déterminer. La courbure que prend la poutre 
est liée au moment fléc.hissant M, par l’élastic&é, mais Ie coeffkient, ou raideur de la poutre, peut très 
bien varier suivant sa longueur (de même que la croûte terrestre peut, ne pas être élastiquement 
uniforme, mais comporter des failles, ou d’autres particularités struc.turales). De la courbure, on 
décluit par une première int,égration la pent,e, et par une deuxième le déplacement, vertical. 

Il y a, dans c.e processus, deux phases : le c.alc.ul de la clist.ribution des contraintes, puis celui des 
déplacements. Les conditions imposées à une poutre (appuis, enc.astrement, etc.) peuvent. être telles 
qu’elles soient inséparables et que les deux phases soient nécessaires pour obtenir la dist,ribution des 
contraintes. Mais il n’en est généralement pas cle même dans le problème que nous envisageons. Les 
conditions aux limites (decroissance du cisaillement à l’infini), sont généralement, telles qu’on puisse 
se borner à la première phase du calcul, concernant la distribution des contraintes. 

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

(1) Voir, à tit.re d’esemple : Jean GOGUEL. - Gravimétrie et Fossix RhCnan. Gcdenkbock F. A. Veining-Meinesz, T’erhandeling 
11. hef Ncderlandsch Geologisch nynebonurlrutzdig- Genoofschup Geol. SRP Deel XVIII, 1957 : 125-147. 
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Détermination des cisaillements pour un modèle à trois dimensions 

Rappelons brièvement que, pour une plaque plane, sur laquelle on n’excrc.e que des forces et. 
non des couples, les équations de l’élasticité se scindent en deux groupes. 

D’une part, les forces ct les deplacements dans le plan de la plaque, les compressions cl1 et bgZ, 
le cisaillement o12 (Oz ét.ant perpendiculaire à la plaque), obéissenf. aux équations classiques de 
l’élasticité. à deux dimensions. 

D’autre part, les forces et les déplac,ements perpendiculaires à 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 à l’approximation plane étudier l’effet des forws verticales 
sur la crocite, sans nous owuper des c.ompressions horizontales qui peuvent. exister par ailleurs, et 
qui peuvent engendrer certaines dkformations tectoniques. Cela est essentiel pour la considération de 

1’Isostasie. Cependant, il peut arriver que la struc.ture de la croûte soit telle que la compression 
horizontale engendre - par le jeu de failles obliques, ou d’une subduction - des déformations et, des 
contraint.es intkrieures verticales dans la croûte. Nous montrerons comment il peut en étre tenu 
compte sans entrer dans le détail des hypothèses qu’on peut envisager à leur sujet. 

L’axe z étant perpendiculaire à la plaque, les axes x et y dans son plan médian, les forces Fdxdy 
s’exercent, parallèlement à Oz, sur l’élément dxdy. 

Pour définir les contraintes intérieures, on coupe la plaque suivant, un c.ontour, orienté clans le 
sens Os, et. on considére la normale On à ce c.ontour et à Oz, telle que le trièdre Onsz soit de mèmc 
sens que Oxyz. Les forc.es qu’exerc.e le cOté n positif sur l’élément cls clu contour qui limite le reste de 
la plaque, se rkduisent, pour ce qui nous concerne, à un c.isaillement parallèlement. à Oz, Tds, à une 
torsion Nds, clont le moment est dirigé suivant n, et à un effort fléchissant M, de moment orienté 
suivant Os (qui s’il est positif, tend à produire une courbure convexe du côtP des z positifs). 

On affecte de l’indice x ces grandeurs, si la normale n est parallèle à l’axe 0x, de 1’inclic.e y si n 
est parallèle à Oy. 

Si n fait un angle u avec 0x, on a : 

(6) T = T, cosor.+T, sina N, = -N, 

sin 2~ 
M = M, ~~S~U+R~I~, sin2a - N, 7 : 

sin 2cr 
N = N, COS~~+ (M, - M,) 3 

Ces kquations montrent : que le cisaillement est défini dans le plan de la plaque, par un vecteur T de 
composante TX et Ty. 11 est nul sur la surfac.e parallèle à ce vecteur, et a la valeur Tcos w sur une 
surfac.e dont la normale fait un angle o avec ce veckeur. 

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

Nous n’aurons, pour l’instant, à c.onsiclérer que la première de ces équations, dont l’analogie avec la 
théorie de la pout,re droite est. évidente. Mais nous avons affaire ici à des dérivées partielles, c’est-à-dire 
qu’au lieu de const,antes d’intégration, nous devons nous attendre à voire s’introduire des fonctions 
arbitraires, à déterminer. 



Des équations (6) et (8) on déduit que si 

1 
w (x0 Yo) = 5 F Log r dx dy r2 = (x - ““)“+(y - y$ 

et si on pose T, = z , I 
T, = $, T, et. T, vérifient l’équation cl’équilibre rt. correspondent, à une 

distribution possible des contraintes. 
Mais il faut en envisager d’autares. Si u est une fonction harmonique quekonque clans le plan, 

A2u = 0 les cisaillements T, = g T, = $ vérifient l’équat,ion d’équilibre en l’abwnce de forces 

extérieures F, et peuvent s’ajouter à la distribution trouvée ci-dessus. Mais une fonction harmonique, 
ne présentant pas cle point singulier, augmente incléfmiment à grande c1istanc.e; c.ett,e solution corres- 
pondrait à l’effet de contraintes exerckes sur une limite Eloignée, alors que nous avons toutes les 
raisons de penser que, l’équilibre isostatique étant à peu près réalisé, les cisaillements ne doivent pas 
augmenter à grande distame. Nous pouvons donc ne pas introcluire une telle solution. 

Si q (x, y) est une fonction quelconque, les contraintes 

(11) TX=-2 T, = 2 
< 

vérifient. l’kquation d’équilibre en l’absence de forc.e F. 
Cette distribution de cisaillements c.orrespond donc aux c.ontraintes qui pourraient, exister clans 

la plaque, en l’absenc,e de forces extérieures. Elles pourraient résulter du jeu de failles obliques, ou 
de subduc,tion, sous l’effet de compressions horizontales. 11 pourrait également en apparaître si sous 
l’effet des cisaillements engendrés par la charge F, la plaque avait subi une déformaCon permanente, 
par exemple le jeu d’une faille, figke après un certain coulissement. Des conkaintes cle ce type, qui, 
comme la fonction q, peuvent. se dkvelopper dans une petite zone, et, cléc.roître ia grande distance, 
peuvent. clone. parfaitement avoir à être prises en considération, mais seulement à la suite d’une 
analyse dynamique de l’évolution de la croûte, qui sort du cadre envisagé ici. 

Les c.ouples de flexion et de torsion, M, M, N, sont directement. liés à la courbure (avec deux 
directions orthogonales de courbures princ.ipales de rayons differents), prise sous leur effet, par une 
plaque élastique uniforme. Nous ne sommes nullement. assurés que l’élastic,ité de la woûte soit 
isotrope et uniforme, ni que les déformations qu’elle a pu subir soient. élastiques. Nous n’aborderons 
donc pas ici l’étude de la déformaCon de la plaque qui sc.hématise la croûte. 

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

Mais il peut s’y ajouter un système de conkaintes (11) largement indéterminé, qui peut avoir 
été engenclré par une évolution géodynamique de la c,roûte, et dont la dBt.ermination sort. du cadre 
envisagk ici. 

Calcul simplifié de la gravité et au potentiel 

Revenons aux équations (2) et (4), qui fournissent les valeurs du potentiel et de la gravité. 
Au moins en dehors du moclé,le - mais nous verrons plus loin que la mét.hode peut s’appliquer 

également dans son ét.enclue - nous pouvons les développer par rapport à z, ou par rapport à 
(z - z,). Nous poserons pour cela p2 = (x - ~,,)“+(y - y,)“+(h - z,)~. Tntégrant suivant la verticale, 
pour l’élément dx dy, nous verrons s’introduire les expressions : 

3 I 

(12) 1, = dz 
\ 

1, = azdz 1, = mz”d z 1, = mz3dz 
c‘ \ L 
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h 
et il vient en posant sin 0 = - 

P 

clu=fdx dy 
C 

$- 
1, P,( COSO) 

P2 + 
1, P,(c.o&) 1, P3(cos0) 

p3 - p +* *. 1 
(14) dAg = f dx dy 

‘1, P,(cos0) 

L 
2 1, P,(cosB) 3 1, P,(cosB) 4 1, P,(c.o&) 

p2 - 
P3 

+ p4 - p” +.*a 1 
OU P,(cos 0) est le polynome de Legendre d’orclre n1 , c P, = ; (3 COS20 - 1) 

1 
P, = 1 P, = COS0 P, = 2 (5 GOS3 0 - 3 COS 0) etc. 
\ 1 

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

P 
formée à partir de ces polynomes, -0. p m+l 

Si on calc.ul 1, . . . . . 1, pour z, =. 0 on en déduit immédiatement les valeurs 1’ pour z,# 0 par la 
formule du binome. 

(15) Yo = 1, 1’, = 1, - ZJ, I’, = 1, - 2z,I,+ I,z2, I’, = 1, - 3z,12+3z2,1, - ~“~1,. . . 

Si, à grande distance, nous c,herc.lions les valeurs de la gravité et du potentiel au niveau de la mer, 
-1 3-3 

pour 11 = 0 z, = 0 les polynomes de LEGENDRE se réduisent à zéro pour m impair, à 1, T,T, 

-5 
- etc., pour m pair, et les expressions ci-dessus conduisent à : 16 ’ 

1 
dx dy 

dx dy 

PI est clair que, & grande distance, étant donné les exposants de p en dénominat.eur, on pourra 
SC! borner aux premiers termes de ces développements; d’une manière plus précise, il suffit pour cela 
que p soit grand par rapport $ l’épaisseur de la croûte, sur laquelle intervient l’intégration des termes 
1, (5 Y). 

Ces formules doivent permettre d’aborder l’étude de. moclBles à trois dimensions, dont. les caracté- 
ristiques peuvent étre résumées en chaque point parles valeurs de I,, 1, . . . . I,,. Celles-ci étant, données, 
le calcul des intégrales (16) et (17), sera fac.ile à programmer, terme par terme. L’intégrale 1, n’est 
autre que la charge non compensée F, qui intervient dans le calcul des cisaillements. 

A titre d’e,xemple, et pour fixer des ordres de grandeur, calculons les termes 1 pour un compar- 
t,iment t.crrestre d’altitude 11, c.ompensé dans le système dc AIRY - 30 km 

( 18) 1, = 0 1, = ‘2,6711 [30 + 2,725h] 1, = 2.,67h [CIO0 + 30 x 4,4511+ 6,268h2] 

A première vue, les formules (16) et (17) ne paraissent, pas pouvoir s’appliquer dans l’étendue du 
modèle, où les 1 ne sont pas nuls, a cause des puissances de p en dénominateur. Mais il faut y regarder 
de plus près. 

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

1, P, cosnfl 0/en+l OU In cl+1 cc@-2 fl/en” 
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Si 1 est constant, c’est-à-dire si on a affaire à un feuillet multipolaire uniforme, on sait qu’un feuillet 
de densitk uniforme 1, produit une attraction Ag = 27cf10 uniforme et donc. un potentiel linéaire 
2$I,,e, et. qu’un feuillet dipolaire 1, uniforme, produit un potentiel uniforme 27$1,, et un champ ilg 
nul, des feuillets uniformes d’orclrc supérieur ont un effet nul. 

Pour e petit, l’intégration pour la singularité située au voisinage de l’origine fournit donc ces 
valeurs, Si 1, ou 1, ne sont pas uniformes on pourra c.alculer à part, l’intkgrat.ion de la c1ifférenc.e entre 
1, ou I,, et leur valeur au point pour lequel se fait l’intégration; cette différence étant nulle en ce 
point, cet,te deuxième int,égration ne donne pas lieu à singularité. 

Si n > 2, u et g sont nuls si 1, 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 Ï sur un cercle cle rayon r = etg0 = te. Seules, les ckiv6es paires intervenant dans c.e 
développement (que nous pouvons supposer conduit par rapport à E). On aura donc à intégrer des 
expressions de la forme suivante (n étant égal à m ou à m - 1) 

(19) 
L Pn,(cos~) ,clq = “n P,, ( \/ïq -1) 

m+l % w 
P 

rnfl x e”E dE 
em+1 ( 1 + p)e 

dont on voit immédiatement que les termes résultant de la variation cle 1 restent finis quancl e tend 
vers zéro, tant que m n’est pas supérieur à 3 et ne clonnent nulle part de résiclus au voisinage de 
l’origine. 

Par contre, si 1 n’est pas dérivable, ou présente des discontinuités, nous ne sommes pas sùrs de 
pouvoir conduire cette intégration. 

Si le moclèle envisagé comporte des discontinuités des fonctions 1, on peut le décomposer en un modèle 
approché continu, auquel on appliquera la méthode simplifiée d’intégration, et un modèle correc%eur, 
égal à la différence du modèle initial et du modèle approchi?, auquel on peut appliquer la méthode 
complète d’intégration. Bien souvent, si le modèle approché rst. convenablement choisi, on pourra 
s’arranger pour que l’effet du modèle correcteur soit presque partout négligeable, sauf au voisinage 
de la discontinuité. 

Lorsque nous étudierons, plus loin, un modèle sphérique de la Terre, nous aclmettrons qu’il en 
est ainsi, et que l’effet des irrégularités de distribution de densitk dans la croûte, peut se réduire à 
l’effet de feuillets rnultipolaires, de puissances variables, situés immédiatement SOLE, la surface. 

Développement en série de Fourier d’un modéle plan 

Mais auparavant, il est intéressant de mettre en éviclence l’effet, sur le potentiel et sur la gravité, 
des varialions latérales de la puissance d’un feuillet, dans le cas partkulier où celle-ci peut être 
développée en série double de FOURIER, c’est-i-dire en une sornme de termes tels que : 

cw 1 = A COS ux cas v y 

On sait que la fonction 

(21) Y = Ae-PZ COS ux ÇOS vy p2 = u2fv2 

est harmonique; il est fac.ile de déterminer, par récurrence, le fac.teur dont c.ette expression doit étre 
affectée, pour représenter soit le potentiel, ua soit la gravité g, pour un feuillet, de puissance 1, donné 
par (20). 

Qn trouve ainsi : 

(22) u,z3f x y 
P 

g, = 2rcf.Y = LIJ. g1 = %xf. p. ‘IJ 

u,=2nf p Y? g, = 2Tcf p2 Y? = Il3 g3 = 27rf p3 Yp 
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Si les largeurs cl’anom;llie, E 
1 

et % et donc ;- sont grandes par rapport à l’épaisseur de la croûte, qui 

intervient, approximati~rement, par sa puissance n dans I,, les coefficients diminuent quand n 
augmente, et. on pourra se borner à consiclérw les premiers moments. Cet> exemple montre très 
clairement comment, pour des feuillets multipolaircs dont l’effet est. nul lorsqu’ils ont une puissance 
unifornw, les variations Iat~ralcs entrainent des valeurs non nulles, tant pour le potent.iel que pour 
la gravité. 

Étude de modèles sphériques 

Par rapport au modèle idéal dc CLAIRAUT, les irrégularités de distribution de densité sous la 
croûte ne sont pas les seules causes d’écart. En effet, ce que l’on sait de la forme du géoïde fait appa- 
rait,re que, en dehors des corrugations locales (mises en évidence par la seule altimétrie par satellites), 
qui peuvent. &tre interprétées à partir des irrégularités wustales (sans en exclure des suhcluct.ions, 
telles que c:elles des surfaces de BENTOFF), il existe de larges ondulations, dont l’amplitude atkeint 
une centaine de mètres, qui sont bien mises en évic1enc.e par différentes méthodes : géodtsiques 
(déviation de la verticale) gravimétriques (formule de STOKES), et par l’étude des perturbations des 
orbites des satellites (développement. en harmoniques sphériques du potentiel), ainsi que par l’alti- 
m6trie. Ces larges ondulations paraissent sans rapport avec. la topographie et les st-ruct~ww crustales. 
Elles impliquent. donc un autre t,ype d’écarts au modéle hydrost.at.ique de CLAIHA~T. 

Nous allons étudier un mod&le, qui envisage pour leur origine des fluctuations de clensitb. dans le 
manteau. De t,elles fluctuations, c.ontraircs à. l’équilibre hyclrost.atique, peuvent ètre liées à des 
courant-s de convection. Mais, étant clonné la lenteur de ceux-ci, leur existence n’est nullement en 
contradickion avec: un équilibre hydrost,atique instantané, à d’aut.res niveaux, que nous supposerons 
réalisk par hypothke. 

II faut donc envisager un globe en équilibre hyclrost,atique formé de plusieurs couches cle densiik 
échelonnks. Puisque nous faisons abstraction de la rotation, les interfaces sont. des sphkes concen- 
triques, et, il y c.orrespond un potentiel de pesanteur et une distribution du champ de gravité, g dont 
le cakul est immédiat,. 

Pour ajout.er une distribution de densitk anormales, posit,ivcs ou négatives, nous les supposerons 
dist,ribu& sur une sphère de rayon b, c.ette clistribution étant représentée par un développement 
harmonique. Il n’y a pas à consiclérer de terme P, (constant,), puisque l’effet. d’une c.ouc.hc uniforme 
serait inclus dans le modèle précédent. 

IJn terme du I”i ordre, aurait un effet du même ordre sur la surfaw du géoïde, qui se récluitB à 
un déplacement du centre de la sphère, que nous n’avons aucun moyen de mettre en évidence. Nous 
pourrons donc êt,re amenés à le poser égal à zéro. 

Si on voulait, supposer une cliskibution de densités anormales sur plusieurs sphkres cle rayons 
cliffkents, il suffirait. de calculer séparément. leurs effets et. de les ajout.er; et, bien entendu, toute 
masse pertubatrice ponctuelle est équivalente à une sphère de même masse centrée sur le point. 

La méthode que nous allons utiliser serait applicable à un modèle comport.ant un nombre 
quelconque de. c.ouc.1le.s de de,nsités uniformes. Pour alléger le cakul, nous nous bornerons à consiclérer 
un manteau et, un noyau. En lui attribuant son rayon vrai, C = ya, avec y = 0,545, on reproduit la 
densité moyenne vraie et le moment d’inertie en prenant pour densité a, = 12,2 dans le noyau, 

= 4,217 dans le manteau. Avec le rayon de la surface a = 6371, on a g = 980 gai, et la gravité à 
luiimite du noyau, g, = 1182,7. Posant r = pa on trouve immédiat,em&t les expressions du potentiel 
à l’ext.érieur, dans le mant.eau et dans le noyau 

LT,, = 6,244012 x ; U, = 1,464619 x $ + 7,169089 - 2,389696 p” 

UC = 9,366018 - ii,913515 p2 (en 106 gal Xkm) 
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A ce modèle nous ajoutons des masses pertubatrices, sur une sphére de rayon b = P.a, p étant 
compris entre y et 1, nous posons leur masse par unité de surface, 

p = ÇC p& P; 

Pour tenir compte de l’existence de ces masses, et de leurs effets indirects - deformations de la 
surface et de la surface du noyau -, il faut ajouter au potent,iel envisagé c.i-dessus, un potentiel 
complémentaire qui peut s’écrire 

GW PEI (0, '9) 

On posera 

PV 
pour écrire 

qh = q’$ x am Qm = Q’$ a-(m+l) 

q et Q sont krits ici à la p1ac.e des coe%cients valables clans les diffkrentes couches concentriques : 

P : 

q : 
Q: 1 

f i ; ; ; i J” 
0 

Pour déterminer ces coefficients, q& en fonction de & il nous faut. d’abord écrire que les surfaces 
de séparations sont, des équipotcrkielles, c’est-à-dire, si Z(0, ‘p) est la quantité dont se soulèrw cette 
surface 

(27) II = gz (3, ou ci) 

D’autre part, c.e soulèvement irkroduit un bourrelet de matière, de densité mc - mm, ou a, 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’aut,re du feuillet, son gradient présente une discontinuité 

P*I Ag = 4rf xZAm 

Cette expression est aussi valable au niveau b des densit.és perturbatrices. 
En écrivant chacune de ces équations, pour les trois rayons c, b, a, on peut obtenir les coefficients 

f m . . . . J, cn fonction de &. En pratique, il nous suffira de c.alculer J pour obtenir le potentiel extérieur, 
et donc. Z, c’est-à-dire la hauteur du géoïde. 

Nous devons calculer également la valeur de la gravité au niveau du géoïde. A l’approximation 
où nous nous plaçons, son écart par rapport. à g,, ou anomalie Ag correspond d’une part, au gradient 
du potentie1 complémentaire u, et d’autre part, au fait qu’à I’altitude Z, la gravité du modèle sphérique 

z 
se trouve diminuée de 2 x 980 a d’o-il 

(29) 

Le systkme de ces six équations s’écrit : 
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SI) 

(III) 

(IV) 

CV) 
(VI) 

Fig. 1. - Coeficients Z&, (échelle logarithmique). 

cm+‘) G = 0 
f(nl- K1) - mg + y2m+l 

h+H-J=O 

mh - (m+l) H+(m+l - I(2) J = 0 

en sous-entendant les indices &, et en posant 

(31) 
Kl = 4-n-f a bb -anI) x Y = 1,963169 

Ez = 4zF’ am = 2,2$l&l6S 
go 

K3 = 47rj a = 533,682 
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L’élimination des cinq premières inconnues se fait facilement, par addition des équations multipliées 
respec.t.ivement par : 
(32) (1) x (- m+Kl) (III) x (Kl - mC1) 

(IV) Cl = 
(2m+l- I<l) (TjSrn” + Ii1 

2m + 1 
(V) X (Ii1 - mC2) 

(2mSl -I(l) + Icl 

(VI) c2 = y2m;;+1 

et on obtient ainsi : 

(33) 
Cl x K3 x y”m+l 

> 

D’oit les expressions de la hauteur du géoïde, et de l’anomalie de la gravité 

(34) Z (en mèt.rcs) = , , , , & Pk YT 
1000 

Ag (en milligals) = 7 (m - 1) Jm Pg, 
i- 

Le facteur m - 1 dans la seconde, montre pourquoi la forme du géoïde est plus sensible que la 
gravité, pour mettre en évidenc.e des ondulations de grandes longueurs d’onde, qui sont d’ailleurs les 
seules sensibles ti des irrégularités de densité profonde dans le manteau. 

C’est ce que met en évidence la valeur des coefficients Zm/pm, calculée pour différentes valeurs 
de F et dit ru qu’indique la figure 1 qui indique, en fonction de p, les Iog des coefficients multipliants 
les coeff1c.ient.s du développement harmonique clécrivant la distribution des masses sur la sphère 
de rayon b = Fa. On voit que ces coeficients ne diminuent avec p cl’une manière notable que pour 
m élevi?. La convergence de la série ne sera donc pas très rapide. 

On a fait Ie calc,ul de i2 et Ag pour une masse ponctuelle M = 10” (ou une masse sphérique, qui 
aurait. un rayon de 133 km pour une densité O,l), pour les rayons p = 0,6, 0,7, 0,8 ct 0,9, bien que la 
c,onvergence dans le dernier cas soit très lente. On sait. que le développement. de cette masse en 
harmoniques sphériques est donné par 

(35) M p ‘In+’ p 
/1 4, xl3 

expression qui n’est pas convergente, mais dont on tire des expressions c.onvergcntes pour tout rayon 
différent. 

Comme il a été expliqué plus haut, on n’a pas tenu compte du terme m = 0, qui intervient dans 
la masse t,otale de la Terre, ni de m = 1, qui revient à un déplacement du sphéroïcle 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 
m&ne calcul pour F = 0,6, en supposant le noyau rigide. Il sufit, pour cela, de remplacer K, par 
zéro, dans les formules ci-dessus (fig. 4 et. 5). 

De haut en bas, dc gwchc à droite : 

Fig. 2. - Hauteur 2 du gPoïde mod&lr fluide en m&t.res pour BZ = IOS; p = 0,6 - O,7 - 0,s - O,O. 
Fig. 3. - hcJnlalie de la gravit& ; milli~als pour M = 10û ; p = 0.6 - 0,7 - 0,8 - 0.9. 

Fig. 1. - Comparaison de la hauteur Z du géoïdc pour trois modèles, globe fluide, noyau rigide et globe rigide ; métres pour RI = 10fi ; 
p = CJ,6. 

Fig. 5. - Comparaison do l’anomalie de la gravité pour trois modeles : hydrostatique, noyau rigide, globe rigide ; mgals pour 
M = 10°: p = 0,6. 
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Fig. 6. - Comparaison dela haut.eur 2 du gécïde pour 11% modblos Fig. 7. - Comparaison de l’anomalie dc 1s grwité pour les modtles 
hydrostatique et rigide ; m&trcs pour M = IOC ; p = 0,9. hydrostatique rt rigide ; mgak pour M = 10” ; p = 0,O. 

On a aussi refait Ie cahI, pour un globe rigide, en placant la masse M aux rayons p = 0,6 et. 0,9. 
Les calculs de la dénivelée du géoïde - qui, ici, est une équipotentielle, à laquelle n’est attachée 
aucune variation de densit.é - et de l’anomalie de la gravité, sont tout à fait élémentaires. Mais, pour 
les rendre comparables à celles calculées précédemment, il faut les débarrasser du terme d’ordre zéro 
du développement harmonique, qui est une constante égale à l’effet d’une masse M placée au centre, 
et du terme du premier ordre, qui est l’effet d’un dipole central du moment Ri1 pa. D’où les formules : 

en posant : d = kil 3-F” - 2,(3 c,osfl 
sin0 

y = d 

Les rkultats de ces c.alculs sont indiqués par les figures 4, 5, 6 et 7. Qn voit. que, pour p = 0’6 le 
fait de négliger la fluidité du noyau entraînerait une erreur at,teignant 20 %, mais qui serait sans 
doute moindre pour p plus grand. 

L’erreur entraînée par l’assimilation du Globe à un corps rigide est plus forte, et d’autant. plus 
que p est grand. 

L’amélioration qu’on pourrait en attendre justifierait-elle que l’on serre de plus près 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 représent,ées par ces clil’l’6rcntcs courbes pourraient être utilisées pour obtenir, par 
convolution, l’effet, en Z et Ag, d’une distribution quelconque de masses sur une sphère de rayon 
b = pa; mais en fait,, c’est le probllme inverse qui se pose : connaissant l’amplitude des ondulat.ions 
de grande longueur d’onde de la surface du géoïde, en déduire les masses, non en 6quilibre hyclro- 
statiques qui peuvent les avoir engendrées, ou on d’autres termes, l’amplitude des fluctuations de 
densit.é moyenne, sur des distances de l’orclre du millier de km. Nous avions abordé c.e probléme dans 
un travail antérieur, sur lecluel nous ne reviendrons pas (1). 

Modèle sphérique de croûte 

Nous allons reprendre l’étude des anomalies cle la pesanteur et de la déformation clu géoïcle, 
résultant d’une croùte, en équilibre isostatique ou non, mais cette fois, en tenant c.ompte de la courbure 
de la Terre. Cela ne présente d’inti?rêt que pour des structures étendues, dont les dimensions sont 
grandes par rapport à l’épaisseur cle la crofite. L’emploi du modèle simplifié, envisagé préc~édemment, 
est donc tout indiqué. Nous supposerons donc, suivant la surface du globe, cles feuillets, simples OU 

multipolaires, dont l’intensité? ,,p 1p 2p 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’harmoniqucs sphériques. 
Mais il nous faut auparavant pr&:.iser leur définition. 

11 n’y a aucune difficulté à définir un feuillet de densité superfic.ielle ,,IJ., au rayon a, et, Si écrire 
l’expression de son pot.ent,iel et. de son champ de gravité extérieur. 
Soit : 

la clensité d’une couche à la surfaw, de rayon a. Pour un rayon y clifférent. de a, la dist.ribut.ion de la 
même masse correspond à une clensité 

laquelle produit un pot,entiel, ct un champ de gravité, dont les expressions sont à l’intérieur : 

(39) 

et à l’extérieur 

Llj& = 4rf yY, C&l$ x l - (Zm+l) qZ1 pEi 

gint ZZZ - &f ‘c-y n a2 n1 rm-l 
Ail Opm? (2m+l) qm-1 

p; 

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

(41) Au = o 

(1) Jean GOGUEL. - Une estimation de l’ordre de grandeur drs fluçt.uations de densité dans le hIanteau d’aprés la 
Gravimét.ric, Bull. CXod., nue série 1967, no X5 : 289-300, 4 fig. 
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on obtient l’effet d’un feuillet dipolaire en dkrivant ces expressions par rapport à q : 

(42) 

et à l’extérieur : 

(43) Uext = 47-f y, yy 1pz & $gp PZl 

g,,t = -1n-fJy, y, &, ;tz;’ s P:, 

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

(44) Au = 47-f CZ &, Pi = 4nf Ip Ag = 0 

Pour un feuillet tripolaire, il sufflit de dériver par rapport à q les expressions (42) et (43) pour obtenir 

(45) 

46) 

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

(47) Uint = - 4xf y, y, 3& (m+l) (m+2) (m+3) a3 rm p,, -- 
2m+l CI m-p% In 

giint = 475. y, 7: &k 
m(m+l) (m+2) (m+3) a2 F-1 pn 

‘2m+ 1 CI m+4 m 

U ext = 3nf y,\/ 3lG m(m - 1) (m - 2.) a? qm-3 pn 
2m+l rmi-1 m 

(mfl) m(m - 1) (m - 2) a” qm-3 pn 
2m+l rm+2 m 
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Et, au niveau du feuillet, pour r = q = a 

(44 

Ag = - 44 >i \ii 3p; nl(ln-+; ) x ’ 

On se souviendra que les moments p - polaires de la croûte, croissent tout au plus comme une 
puissance (p - 1) de l’épaisseur de la croùte, et on voit que l’influence de c,es feuil1et.s décroit rapi- 

dement, tant que i, c’est-a-dire la largeur des structures envisagées, n’est pas de l’ordre de l’épaisseur 

de la crofite. Ce dernier c.as reléve des modèles complets à l’approximation plant, mais tant, que nous 
envisageons des structures r&gionales étendues, de dimensions notables par rapport à l’épaisseur cle 
la croùt.e, ces formules montrent que l’influence des feuillets diminue rapidement quand leur ordre 
augmente. La puissançc du feuillet d’ordre 0 (masse), est nulle si la compensation isostatique est 
rf5alisé.e. 

Si elle ne l’est pas, la limitation de l’effort de cisaillement que peut support.cr la croûte (voir 
&dessus, équation (10)) signifie que ,,p ne peut être de signe constant que sur une ét.endue t.rés limitée, 
et doit avoir une moyenne proche de zéro sur une étendue notable. 

i\~ous aurons donc surtout Li c.onsiclérer l’effet du feuillet dipolaire, de puissance fonc.tion (pas 
exactement linéaire) de l’altitude, qui représente l’effet du mode de c.ompensation isostatique. 

Prise en compte de l’équilibre isostatique à l%chelle du Globe 

Comme nous l’avons fait pr&5demment, pour les fluctuations de densité dans le manteau, nous 
allons chercher comment l’équilibre hyclrostatique du Globe modifie l’expression extérieure du 
potentiel et de la gravité qui aurait été provoquées par des feuillet- 9 mono, bi, t,ri ou tétrapolaires 
placés à la surfac.e. 

Des expressions ci-dessus il suffit de retenir l’effet. cle l’ensemble des feuillets c.onsidérks, d’une 
part comme introduisant une discontinuité dans le potentiel, d’autre part dans la valeur de la 
gra.vit.é. Posant : 

(49) Au = mg 1Q:, F’:, Ag = B;u, ,a$ P& 

on a : 

l@rn = 4nf 1l-G -; 2lG + ( 
m2+m+6 n 

a2 3i-h 

m(nl+l) 
2dk- 

4m(m+l) 

3 

3&4-.. - az 
a > 

On considère d’abord le mème modèle que ci-dessus, qui tient compte cle l’équilibre hydrostatique 
entre noyau et mant,eau. On fera g Z h et. G = H, ce qui réduit le système (30) à quatre équations, 
que l’on obtient, en écrivant les relations entre potentiel et gravité au niveau de la surface du noyau; 
et en inkoduisant, aux deuxièmes membres, les discontinuités Au et Ag, cakulées c.i-dessus : 

(51) f-g-&=0 
Y 

(m+l) G 
T - f(m+Kl)+mg - ,2m+l = 0 

(1) 

(II) 
-g-G+;=Ql (III) 
- mg+(m+l)G - (ml-1 +K2)J = a aD, (IV) 
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Gomme précédemment., on trouve facilement les multiplicat~eurs A, B, G, D, tels que fg et G soient 
éliminés de la combinaison A (I)+B (II)+G (III)+D (IV). 

On peut prendre 

(59 B=I A = m+Kl C =-mD1 --I<l 

2m+l+I<l _ IcI 

Dl = y2”+l 
2m+l 

et on obtient la valeur de J, : 

(53) 
,,~ _ (mDl+Kl) ,a:, - Dl xa x &?i;, - 

(2m+l+li2)Dl+Kl 

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 modèle,. Des calculs 

ci-dessus résulte que la fluidité du noyau a peu d’influente sur l’effet. des masses superficielles. Nous 
considérons donc un modèle a noyau rigide, mais où nous schematiserons la variation des densités 
dans le manteau, par une discontinuité à 500 km de profondeur la c1ensit.é passant de 3 à 4,3. On trouve 
pour la gravite à ce niveau : g = 1017,6, ha = 1,3; à la surfaw, la gravité reste g = 980, Aa = 3. 

Comme ci-dessus, on éwit les équations : 

(54) 

avec : 

(55) 

\ f(m+ K4) -mg + (~I+I) G = o 
32m+l 

gfG-J =-QD, 

(1) 

mg - (m+l)G+(m+l+KS).J = - a OZ (IV) 

1(4 =47+X1,3X8 
1017,6 

= 0,62?5280 
1(5 = 47Cfxax3 

X30,2 = 1,633368 

et on obtient, comme ci-dessus : 

(56) 
,Jm = (mDL+K4) ,@& - D2 x a x na; 

(2m+1+1~5)D2+r<4 

2m+l+K4 _ E;4 

Dh. = 
pm+l 

2m+ 1 

Que ce soit avec, cette expression, ou celle trouvée c.i-dessus (53), nous avons pratiquement deux 
c.as à envisager dans Ia discussion. 

Pour des structures d’éc,helles continentales, la compensation isostatique est à peu près réalisée 
et nous n’avons guère à envisager que le moment dipolaire +., fonction (non exactement. linéaire) de 
l’altitude. Les formes des continents sont telles que le developpement harmonique comportera des 
termes d’ordre m faible. 

Les valeurs de coefficients de ,l& dans les expressions (34) sont indiquées par la figure 8. 
Si on se souvient que 1~ est de l’ordre de 300, pour un continent moyen, en contraste avec la 

profondeur moyenne océanique clans le système AIRT 30, il apparait, étant donné la faible marge de 
variation de ces coefficients, qu’il faut s’attendre à voir la forme du géoïde suivre l’allure génerale du 
contraste oc.éan-continent, avec une amplit,ude de l’ordre d’une dizaine de mètres. En fait d’autres 
influences masquent, sur les mocleles existants, c.et effet. 
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Fig. 8. - Effet du feuillet dipolairc +. 

Pour la gravité, les harmoniques fondamentaux disparaissent, et la corrélation avec la forme des 
continents doit èt.re beawoup moins nette ; la dizaine de mgal que nos calc.uls font. prévoir pour 
m = ri à 10 doit être masquée par cl’autres variations et peut-être aussi par la faible précision des 
mesures cle la gravité en mer. 

La corrélation que les calculs précédents mettent, en évidenc.e, ent,re forme génerale des continents, 
d’une part, la forme du Géoïde de l’autre (et accessoirement la clistribution cle la gravité), mérite 
une certaine attention. Une théorie simplifiée, qui revient à c.onsidérer le rayon de la Terre comme 
infini, l’aurait fait méconnaitre; malgré l’incertitude qui régne sur le mode exact de compensation, 
c,‘est-à-dire sur la relation entre l’altitude et le moment dipolaire 11l, cet effet devrait. pouvoir étre 
retrouve sur les modèles globaux du geoïde. 

Pour les structures de faible étendue, qui correspondent, à des valeurs élevées de m, nous avons 
vu plus haut que le c.oeffkient~ liant la dénivellée du géoïde au terme dipolaire qui exprime la hauteur 
du relief pour une croûte en équilibre isostatique, est une constante, et que l’influence sur la gravité 
est nulle (faisant abstraction de l’effet secondaire clû à l’équilibre hydrost.atique dans le manteau 
supérieur). 

Quant ALIX irrégularités d’ordre supérieur (représentées par les variations des m0ment.s tripolaires 

2~~, quaclripolaire 31~, etc.) on a vu (46, 48) qu’ils comportent un facteur de l’ordre de F or, : est de 

l’ordre de grandeur de la largeur des anomalies représentées; et les valeurs successives de 1p 2~~ sk, etc., 

croissent au plus d’un facteur de l’ordre cle l’épaisseur de la croûte. Tant que la largeur 2 reste notable 

par rapport à l’épaisseur de la croûte, l’effet de ces irrkgularités de structure rest.e donc negligeable. 
Si on se place à une plus petite échelle, celle de dix à 100 km, où ces irrégularit.és peuvent jouer 

un rôle, il faut. revenir à l’approximation plane, et faire le calcul complet de Z et Ag, à partir d’un 
modèle clétaillé. 

A l’échelle de 100 à 1000 km, la méthode simplifiée à l’approximat,ion plane peut &tre utilisée, 
aussi bien que les formules spheriques, mais ces dernier-es exigent le developpcment cles structures en 
série d’harmoniques sphériques, ce qui alourdit singulièrement le calcul. 
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Conclusion 

II est nécessaire de revenir sur l’objet essentiel de cc travail, qui ne doit pas être masqué par des 
calculs, dont l’objet est surtout de justifier la légitimité dw méthodes proposées. 

Dans les ondulations de grande longueur d’oncle du géoïde, un fackur essent,iel doit é:tre les 
fluctuations cle densité clans le Mant,eau, que nous pouvons supposer en relation avec. des c0urant.s dc 
convcçtion. Mais il faut s’atkendre à y trouver aussi un terme, masqué par le précédent parce que 
beaucoup moins import.ant, lié A la forme gknérale des c.0ntinent.s et. à leur mode de compensation 
isostatique. 

Il n’y a, en pratique, pas de ditTicult& à séparer des précédentes les ondulations du gkoïde de 
faible longueur d’onde afin de les utiliser, conc.urremment. aux anomalies de la gravité, en vue de 

c.ontribuer à la ct0nnaissanc.e de la structure de la c.roGte. 
Pour ce faire, la procédure est néwssairement indirecte, c.‘est-a-dire qu’on cloit se donner, par 

des consickations st.ructurales, sismiques, thermiques, etc., un modèle de dist.ribution des densités. 
De ce moclèle, nous avons montré comment. on doit t.irer, non ['as la seule distribution de la 

gravit.6, mais celle de trois grancleurs : la gravit&, la haut.eur du géoidc, et la valeur du c~isaillPment 
supporté par la croùte, qui serait nulle si l’F-:quilibre isoslatique était rkalisk ponctuellrrnent (c.omme 
le supposaient. les rnodiIIes c.lassiques, tels que AIRY ou PRATT). 

11 reste à comparer la gravité et la forme du géoïde aux données dont on disposr à la suit.e de 
mesures directes, qui pour le géoïde résultent de mesures altimétriques en mer SI partir de satel1it.w. 

Quant au cisaillement supporté par la croûte, on s’assurera que ses valeurs ne woissent pas 
d’une! manikre invraisemblable; c’est. une manière de rendre c.0mpt.e d’un équilibre isostatique régional, 
sinon loc.al. Bien que nous ne puissions pas, ici, indiquer la valeur du c%aillement qui ne peut iZt,re 
dépassée, la considéraCon de celui+ qui élargi et assoupli la notion fondamentale cle l’équilibre 
isostütique, est une contzainte essentielle qui ne saurait être négligée. 

Le moclèle de structure que l’on s’est clonnk cloit, bien entenclu, 6tre corrigk en fonction des 
contrGles, par les mesures de gravité et de hauteur du géoïde, qui viennent d’être indiquées, en procédant 
par approximations successives. Quant aux bornes qu’on se fixe pour Ics valeurs du cisaillement,, c.‘est 
en général dès la conception du modèle qu’il y aura lieu de les prendre en compte. 

Il existe actuellement des programmes qui permettent- le c.alc.ul de la gravit.é pour des mocltles à 
deux dimensions, même trks compliqués. 

II nous paraît souhaitSable de passer à cles mod6les à trois dimensions, quit.te à se contenter cle 
I’approximat.ion indiquke ci-dessus (formules 12. à 16) en tous c.as à distance, et peut-étre sauf au 
voisinage immédiat cle c.ertaines discontinuités. 

C’est dans le c.aclre de tels modèles que seront. utilisées au mieux les données fournies, par les 
valeurs connues de la gravitb, d’une part, et. la hauteur du génïde en mer, dét.erminée par altiniétrie, 
dc l’autre. 

Manuscrit 7~2~71 azz Serzlice des Publicniions de l’O.R.S.T.O.AI. le 21 azril 1980. 
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