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Restimen. El objetivo de esta publicacion es mostrar como se pueden obtener, a partir de ondulaciones del

geoide, empleando unaampliay adecuada metodologia, las caracteristicas corticalesy €l estado isostético de
estructuras geol égicas por un camino diferenteal tradicional. Los conceptos que apuntan acumplir el objetivo
sefidlado se desarrollan en siete capitulos. En el Capitulo 1 se realiza una pequefia resefia historica de las
sucesivas descripciones del campo gravitatorio terrestre, hasta llegar a la explicacion Einsteniana sobre su
génesis y sus caracteristicas. El Capitulo 2 trata el campo gravitatorio externo desde las ecuaciones basicas
(ecuacion deLaplace) y el campo interior alamasaterrestre (ecuacion de Poisson). Se enfatizan lasrelaciones
entre € potencial, la gravedad y las ondulaciones del geoide y se describe la geometria del campo externo
(lineas de fuerza, equipotenciales). A partir de los célculos del potencial de simple y doble capa se marca el

camino que conduce alasformul as de Green. Finalmente, setratael desarrollodel potencial tanto en armonicos
esféricos como en serie de Fourier, y la utilidad préctica de cada representacién. El Capitulo 3 es muy breve,

aungue fundamental. Trata sobre la forma de la Tierray el modelo de referencia regular que através dela
comparaciéncon el casoreal permite obtener tanto anomalias de gravedad como ondulaciones del geoide. En
el Capitulo 4, luego de pasar revista a las bien conocidas anomalias de gravedad (aire libre, Bouguer e
isostéticas), seintroduce el concepto de efecto indirecto enlasfluctuaci onesdel geoide ante cambiosde masa, y
se describe una forma de minimizar sus efectos (condensacion de Helmert) paralograr resultados confiables.
Luego se presentan las anomalias que utiliza preponderantemente la Geodesia (anomalias de Faye) para
obtener las ondulaciones del geoide. Finamente, en este capitulo se tratan las ondulaciones del geoide que
originan los model os de comparaci 6n perfectamente compensados (Airy, Pratt) paraobtener apartir deellasel

grado de balance isostético (Capitulo 7). El Capitulo 5 se introduce en la definicion de alturas tanto brutas
(obtenidas como resultado de una nivelacion geométrica, por ejemplo de alta precision) como refinadas (con
correcciones por ladistorsién del campo de gravedad). Se notaagui laimportanciadel geoide como superficie
dereferenciay las distintas formas de obtenerlo. En el Capitulo 6 se ven diferentes métodos parala obtencion
del geoide (es decir laondulacién N) a partir de anomalias de aire libre, con énfasis en las técnicas de fuentes
equivalentes (FE) y de Stokes plana (SP) resuelta numéricamente. Ambos métodos son perfectamente
compatibles con los objetivos planteados en esta publicacion. Se destaca ademas que € muy moderno y en
principio sencillo método de obtener N a partir de h (atitud sobre €l elipsoide con GPS) y H (dtitud sobre €

geoide) puede ser combinado con FE como técnica de interpolacion. El Capitulo 7 comienza tratando los
siempre ambiguos métodos de separacion de diferentes|ongitudes de ondadel geoide, paraluego centrarseen
laobtencién delas caracteristicas cortical es (espesor, isostasia, probable génesisy probable evolucién) apartir
de unametodologiaanaloga ala utilizada en investigaciones tradicionales de'g' que involucran modelado. Se
hace notar, por Gltimo, quetrabajando con unadensafuentededatosN = h - H no senecesitananomaliasde'g’, y
asi el empleodeN resuelvelainvestigacion geol 6gi caestructural por otro camino.

Abstract. Theaim of thispublicationisto show that geological structures, crustal featuresand isostatic balance
can be studied using geoid undulations methods in a non-traditional way. The subject is developed in seven
chapters. Chapter 1 presentsabrief historical review of theterrestrial gravity field descriptions until Einstein's
explanation about itsgenesisand characteristics. Chapter 2 dealswith thegravity field from basic rel ationships:
the externa one (Laplace's equation) and the internal one (Poisson's equation). Potential, gravity and geoid
undulation links are emphasized, and externa field geometry is described (equipotential contours). From
simple layer and double layer potential computations, Green's formulae can be explained. Finaly, spherical
armonic and Fourier series representations of the potential function are discussed. Chapter 3 is concise and
important, and concernsto the Earth's shape and regul ar reference model which being compared with the real
case allows to obtain either gravity anomalies or geoid undulations. In Chapter 4, after reviewing the well
known gravity anomalies subject (freeair, Bouguer and isostatic ones), indirect effect in geoid fluctuationsasa
result of masses changesisintroduced, al so describing away of reducing itsinfluence (Hel mert condensation)
to reach trustable results. Then, Faye anomalies are presented, since they are the most useful onesin Geodesy.
Finally, completely balanced model's geoid undulations are considered, to obtain the isostetic state level.
Chapter 5 treats either rough or refined hights (the former ones obtained asaresult of geometric levelling, and
the latter ones with gravity field distort corrections). Geoid as a reference surface and the different ways of
obtaining it are put in evidence. Different waysfor obtaining geoid undulation N from free air anomalies, are
shown in Chapter 6, emphasizing equivalent source techniques, and numerical resolution of planar Stokes'
integral. Both methodsfit the aims of this publication. Besides, the modern and simple method of obtaining N
from h (altitude over ellipsoidal surface with GPS) and H (altitude over the geoid) can be combined with
equivalent sources as an interpolation method. Chapter 7 begins focusing the ambiguous methods for
separating different geoid wavelengths, then on the characteristics of the crust (thickness, isostasy, probable



genesisand evolution) using asimilar methodol ogy to the one used for 'g' traditional modeling. Finally, it must be noted that a dense data
sourceN= h-H makes'g' anomaliesunnecessary, and so theuse of N solvesthegeological researchinanother way.
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1. BREVE HISTORIA SOBRE EL CAMPO GRAVITATORIO TERRESTRE

En su Discorsi, Galileo Galilei afirmd que seria ocioso e indtil discutir las teorias causales de la gravedad
propuestas por sus contemporaneos y predecesores, dado que “nadie sabe qué es la gravedad, que no es mas que un nombre,
y que mas vale contentarse con establecer las leyes matematicas de la caida”. Luego, Isaac Newton, en su Principia, admitio
guehastael momento no habiasido capaz dedescubrir lacausadelas propiedadesdelagravedad, y masadelanteafirmé que
no presentaba hipdtesis explicativas “debido a que las hipotesis no tienen lugar en la filosofia experimental”. De modo que
ambos en sus respectivas épocas describieron en forma cuantitativa, simple e inequivoca los fenémenos gravitatorios, sin
aludir aexplicacionescausal es.

Hacia fines del siglo XIX la Fisica ya conocia las maravillosas ecuaciones de Maxwell, pilares del
electromagnetismo, y asistiaalallegadade notables hechos experimental es. Por ejempl o, lavelocidad de laluz presentaba
un valor constante independiente del movimiento del observador. Por el contrario, lamasa - constante a bajas vel ocidades-
variabaaelevadasvelocidades. En 1905, un joven fisico aleman de 26 afios, Albert Einstein, present6 su TeoriaRestringida
delaRelatividad, o Teoriade la Relatividad Especial (T.R.E.), vdlida parasistemas inerciales, justificando asi |os hechos
observados en € marco de una concepcién audaz y rigurosa. Por entonces, no obstante, continuaba sin explicacion la
naturaleza de la gravedad. Luego de 11 afios, es decir en 1916, Einstein apoyado en experiencias conceptualesy en una
apropiadamatemética encontré en el espacio curvo unaexplicaciéninesperadasobrelacausadelagravedad.

Laconcepcidn Einstenianasobreel campo degravedad hasido fundamental en diferentesdisciplinas. Por g emplo,
sesabequeunametafundamental paralaAstronomiay paralaGeodesiaesestablecer sistemasdereferenciaoternasdeejes
coordenadosy sumaterializacion (marcodereferencia).

En un sistema cléasico, tradicionalmente, un sistema euclideo resultaba adecuado debido a la escasa precision
logradaen |as observaciones. Sin embargo hoy sabemos que el sistema de coordenadas esta dominado por lacurvaturaque
posee el campo gravitatorio galactico, y masallade él, por lacurvaturaque producen lamasay laenergiadistribuidas en el
Universo. Esto nosllevaaconsiderar un sistemadereferenciadinamico. Ladiferenciaentrelosmovimientosdelosplanetas
referidosaun sistemarel ativistay aun sistemacl asico esdel ordende 10°.

En 1991, el grupo de trabajo sobre sistemas de referencia de la Unidn Astrondmica Internacional recomendd
introducir lateoria de larelatividad general (T.R.G.) como marco tedrico para la definicién de un sistema de referencia
espacio-temporal . Hoy, el tan en bogasistemaG.P.S. (Global Positioning System) utiliza, paralograr losmejoresresultados,
ambasteorias. T.R.E. y T.R.G. Por todo ell 0, y porque ademas larel atividad permite dar unaexplicacion sobrelagénesisde
lagravedad, luego de recorrer agrandes pasos | os antecedentes del temay los estudios de Galileo y de Newton entre otros
haremosreferencia, enformabreve, alateoriade Einstein.

Comencemos ubicandonos en laera precristiana. Aristotel es, dos siglos antes de nuestra era, basandose solo en el
sentido comun (de la época), sostuvo que los cuerpos més pesados, librados a si mismos, caian mas rapidamente que los
cuerposmaslivianos. Asegurd también quelacaidalibre eratan rapidaque eraimposiblemedirla. Tal vez por ello nointenté
realizar algunaverificacion préactica.

Esta concepcion aristotélica fue luego refutada, entre otros, por Galileo. Pese a no haber sido el primero en
rechazarla, Galileo fue sin dudaquien mas profundamente explord el problemay quien mejoresy masampliasconclusiones
obtuvo apartir desuasombroso genioy de susexperiencias.

Aristétel es fue sisteméti camente criticado ya desde lafisica al jandrinay bizantinadela dltimaépoca. Lo mismo
podemos decir del pensamiento cientifico isl@mico y latino medieval. Hasta €l Dante criticaba aAristételes, que aparecia
como un blanco constantey obligado.

Peseahaber sido el destinatario detodo tipo decriticas, debemosdecir queAristétel esfue un notable pensador. Fue
¢l fundador delabiologiacomo ciencia, sostuvo en ese campo laimportanciadel método de observacion controladay delas
clasificaciones. Hoy seleen con admiracion sus escritos sobre economiay sobre politica. No hay fil6sofo que no sedetenga
con reverencia ante sus trabajos sobre ética y sobre metafisica. Formulé también, por primera vez, € silogismo como
razonamiento deductivo. Abord6 ademés el concepto deinduccién. Nadadebellevarnos, en consecuencia, apensar quefue
un filésofo més. Nos preguntamos entonces: ¢donde se equivocd Aristoteles?. El no sometié muchas de sus hipétesisala
experimentacién, acumulando asi frecuentes errores. Recordemos que sostuvo, sin las minimas verificaciones, que los
hombrestienen mayor nimero de piezas dental es que las mujeres; que si se concibe un bebé mientras soplael viento norte,
sindudaseravarén; quelaTierraestafijay ocupael centro de unaserie de esferas concéntricas en cuyos ecuadores estan
fijoslosdistintos planetas; creyd que estas esferas giraban con diferentes periodosy con distintas orientaciones. Finalmente
digamosqueAristotel es se equivoco respecto de su yacomentadaconcepci 6n sobrelacaidadel os cuerpos.

Antes de Galileo, Joanes Filopomus (6 Juan el Gramatico) sostenia que la experiencia contradice las opiniones
usuales sobre la caida de los cuerpos. Afirmaba que las observaciones superaban a las argumentaciones verbales. Sus
informesy opinionescircularon por Europadesde 1536 en adelante.

Por otro lado Simén Stevin, matemético, ingeniero y fisico flamenco, realizé en 1586 una experiencia de caida
libre. Arrojo, desde lamismaaltura, dos esferas de plomo de distinto peso, comprobando que |legaban sincrénicamente al
suelo, refutando sinmésaAristoteles.

Galileo, algun tiempo después, realiz6 unaserie de experiencias con mayor cuidado y amplitud quelasde Stevin, y
obtuvo, atravésde su singular genio, inesperadasy novedosas consecuencias.

SedicequeGalileorecomendabaasusalumnosy discipulosmedir todo o quefueradirectamentemedible, y loque
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Figura 1.1. Unaesferademasamlanzadaen 1, sedeslizaen caidapor el camino S(deradio de curvaturaconstantep). Estacaidaessimilar aladelamasa
deun péndulodelongitud p.

no: “hacerlo” medible. Con esta idea, lentifico los movimientos de caida utilizando tanto péndulos como planos inclinados.
El y sus discipulos prepararon péndulos con diferentes longitudes y la misma masa y los pusieron en movimiento,
observando sus comportamientos. Galileo sabia que las masas pendulares “caian” aunque estaban obligadas a seguir un
camino circular. El fenémeno se repetia espontaneamente diez veces, cincuenta veces, cien vecesy podia ser atentamente
observadoy controlado.

Masas de diferentes pesos sujetas por cuerdas de la misma longitud |, “caian” al mismo tiempo; |os periodos se
repetian. “Si a esas mismas masas se dijo las dejamos caer libremente (eliminando las cuerdas) desde un mismo nivel, en
condiciones ideales llegaran todas al mismo tiempo al suelo”. El dogma aristotélico, antes cuestionado por Filopomusy
Stevin, recibia de parte de Galileo el golpe de gracia. No obstante, |os estudios sobre el movimiento de este gran precursor
recién comenzaban.

Sediceque por entoncesrealizd unaexperienciahistérica, arrojando simultaneamente, desdelaTorre Inclinadade
su Pisa natal, masas de distintas substancias y de distintos pesos. Sus testigos, estudiantes, discipulos, fildsofosy amigos,
verificaron asombradoslallegadasincrénicadelasmasasal suelo. Enrealidad sedudaquetal experienciasehayarealizado.
Fuetal vez Viviani, uno de susmasfiel es discipul os, quien tras su muerte describid imaginariamentelo queeshoy tal vezla
mas célebreanécdotade Galileo.

Galileo, a mismo tiempo -para avanzar en sus estudios sobre € movimiento- realizé experimentos utilizando
planosde diferentesinclinaciones. El pensd, por ejemplo, quelacaidadelas masas pendul ares desdel os puntos més altosaal
umbral masbajo, erasemejante al movimiento descendente de unamasaesféricasobre unasuperficie concavacuyo radio de
curvaturaigualabaalalongitud delacuerda(Fig. 1).

Para completar sus estudios utilizé planos inclinados con diferentes angulos. En € limite, cuando el plano era
vertical, se volviaal caso de caidalibre. Al variar lainclinacion desde angul os pequefios a angulos cada vez mayores, €l
movimiento se hacia mas y més rapido. La esfera partia con cierta lentitud y luego su velocidad crecia. Pero € tipo de
movimiento erasiempreel mismo.

Sus mediciones, cuidadosamente repetidas, o convencieron de que e movimiento era uniformemente acelerado.
Trabajando con péndulos de longitudes diferentes, por giemplo I,y |,, encontré quelasrelaciones entrelaslongitudes 1,y |1,

igualaban alarelacion entreel cuadrado delostiempos (de oscilacion) T,y T,, 6 (1,/T,9) = (1,/T,") que son dimensionalmente

aceleraciones.
M
A ? m B

Figura 1.3. Un objeto m desplazado con fuerte movimiento rectilineo y
uniforme sobre un plano, seguirden linearectahastaloslimitesdel plano.
Si el plano seextiende, el movimiento también seextenderdenausenciade
otrasfuerzas.

Figura 1.2. Lanzamiento sincrénico de dos masasM y mcon M >> m
desde Ay B. LamasaM, decia Galileo, opone mayor resistenciaa
moverse que m.
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Figural.4. Lanzamiento deunabolitademasamdesdeA. Galileoimaginé en estaexperienciaconceptual queellallegariaen cuaquieradelosplanosdela
derechaa mismonivel horizontal (B, B', B", ...) hastaque, si el plano desde O se mantuvierasin pendiente, labolita se desplazariacon velocidad rectilinea
y uniforme (lavelocidad adquiridaen O) ad infinitum. Como fisico, Galileo seresistio aconfiar en las experienciasmentales que no tuvieran verificacion
enexperienciasreales.

Galileorealiz6 anuncios fundamentales, y sent6 tambi én | as bases sobre las cualesNewton formulariael principio
deinercia. Sefialaremosalgunosde susestudiosy reflexiones.

Al poner fin al dogma aristotélico sobrelacaidadelos cuerpos, Galileo comenzo arazonar desdelas antipodas de
Aristételes. Si dos cuerpos de diferente peso caen al mismo tiempo, se dijo, algo habra que compense ladiferenciade peso
(Fig. 2). Cuanto més pesado es un cuerpo, mayor serasu resistenciaa ser movido. Otras de sus experiencias mentales son
esclarecedoras. Por jemplo aquellas vinculadas con el principio de inercia. Galileo imaginé un mévil lanzado sobre un
plano horizontal (por jemplolasuperficielisadeunamesa) con movimientorectilineoy uniforme (Fig. 3). Al ir eliminando
€l roce entre el moévil y lasuperficie de lamesa, el movimiento persistiamasy més, anunciando asi que idealmente no se
detendria. También imagind, con su sorprendente ingenio, que un moévil m, lanzado desde un plano inclinado AO (Fig. 4)
Ilegaa mismonivel enB, B', B"; esdecir, en planosinclinados (aladerecha) con pendientes cadavez menores. En el | imite,
€l plano seria horizontal y el mévil impulsado por la velocidad que tiene en O, se desplazaria “ad-infinitum” manteniendo
siemprelamismavel ocidad.

Sin embargo, Galileo se negaba a realizar generalizaciones mas ala de lo que pudiera tener comprobacion
experimental . Lo demés eraconsiderado, en su mentalidad de experimentador, como metafisicoy, por lo tanto, meramente
especulativo. El primeroenformular laley deinerciatal cual laconocemosactua mente, fue Descartes. Aungue, enterado de
lapersecucion quelalnguisicion hicieraa Galileo, postergo laedicion de sustextos evitando, en ese momento, su difusion.
Posteriormente, cuando Newton formul 6 suley deinercia, reconoci6laimportanciadel osestudiosanterioresde Galil eo.

Utilizando un madero en forma de cufia, Galileo continud sus notables avances sobre €l conocimiento del
movimiento (Fig. 5). Empujando una pequeiia esfera de masa m horizontalmente en direccion a la arista “a@” de la cufia, notd
que la masa m “caia”, describiendo una parabola. Con esta experiencia Galileo intentd explicar el movimiento de los
proyectilesy establ eci6 que cuando ellos son lanzados como en Fig. 5, describen unacurva: més precisamente unaparabola.
Sumasbrillantediscipulo, EvangelistaTorricelli, lo generalizé luego paraun movimientoinicial cualquiera.

Sumenteagudale permitié comprender que un cuerpo puedetener simultaneamente unacomponente de vel ocidad
horizontal uniformey otravertical uniformementeacel erada.

Lacomponente horizontal eslatendenciaquetiene un cuerpo amoverseen linearecta, con velocidad constante, es
decir sin acel eracion, conservando este movimiento con independenciade su origen. Lacomponente vertical aceleraday la
componente horizontal con vel ocidad constante, aparecen nitidas como consecuenciadelosestudiosde Galileo.

Al mismo tiempo las trayectorias curvas preocupaban a Galileo. Se preguntaba si no tendria algo que ver €l
movimiento delapequefiamasamsobrelacufiacon €l movimiento delalunaalrededor delaTierra, o con el movimiento de
losplanetas. Sinembargo, no dej 6 registro de susreflexionesyaque enlasescal ascosmicas Galileo no sedesenvolviaconla
mismafacilidad que enlaescalade susexperimentoslocal esterrestres.

Otracuestion esencial: larelatividad de los movimientos, habia sido advertida antes de Galileo, por gjemplo, por
Copérnico, quien establecié que entre dos barcos que se mueven uno respecto del otro con movimientos rectilineos y
uniformes, esimposibl e establ ecer desde cadauno deellossi semueven o estan enreposo.

Figura 1.5. Lanzadala masa m horizontalmente, pronto comenzara a"caer" describiendo una parébola.
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Figure 1.6. Movimientos de un recinto Ry de una masainterior mrelativos aun sistemafijo O (x,z).

Nuevamente fue Galileo quien establecio el principio de relatividad que hoy se conoce como sistemainercial o
sistemaque lleva su nombre. En estos sistemas que se desplazan con movimiento rectilineo y uniforme, (alas velocidades
usual esreconocidas por entonces), lasleyesdelamecanicasiguensiendo vélidas. En ellos, las vel ocidades netas obedecen a
susumaalgebraica(Fig. 6).

Consideremos dos sistemas de coordenadas bidimensionales 2D, O(x,z) fijoy O'(x'z) que se mueverespecto de O,
con velocidad rectilineay uniforme V. Supongamosque en €l recinto de O' unamasam se mueve con velocidad v' uniforme
enlamismadireccion queV. Lavelocidad general demrespecto de O serd, deacuerdo con Galileo,

v=v'+V (1.1)

En sus “Dialogos sobre los dos sistemas del mundo™, Galileo puso en boca del aristotélico Simplicio, que un objeto
que cae desde el tope de un mastil de un barco en movimiento rectilineo y uniforme, cae sobre lacubiertaen un punto lgjano
al mastil, ubicado entreel méstil y lapopa. Mientras Simplicio admitié no haber realizado laexperiencia, Galileo afirmé que
él si lahabiarealizado y que €l objeto caia exactamente al pié del mastil, tanto con €l barco detenido, como con €l barco
deslizandoseconvelocidad rectilineay uniforme.

LaFig. 7ilustraladescripcion deGalileo. Un observador externo, ubicado por ejemploentierrafirme, veralacaida
tal cual seveen Fig. 7, 0o como lo vemos nosotros frente al dibujo. Mientras que un observador ubicado sobre el barco en
movimiento veralacaidacomo vertical . O bien como severiaen el barco detenido.

La caida del objeto aparece asi ante |os dos observadores (externo e interno a barco) como correspondientes a
espaciosdiferentes. Parael observador interno larepresentaci 6n puede hacerse en un espacio unidimensional (lamasam cae
endireccion dez, variando con el tiempo). En este caso, el observador del barco tomacomo referenciaa mastil. En cambio,
parael observador externo, el espacio es bidimensional. El hace referenciao aun puntofijo delacostao al barco fijo antes
gue comienceadesplazarse. Cuando un cuerpo se mueve en el espacio, hacemosreferenciasiempreaotro cuerpo. Entonces,
el espacio es relativo, y depende del observador 6 de la referencia que é tome. Pero ni Galileo, ni Newton después,
advirtieronlatrascendenciade este concepto, que desaf ortunadamente pasaron por alto.

Como veremos|uego, lamedicion delavel ocidad delaluz esclave paraentender laconcepcion fisicamoderna. En
épocas de Galileo, y por mucho tiempo, se asumid su propagacion como instantanea (velocidad infinita). Galileo sin
embargo debe haber sospechado quelavel ocidad delaluz, aunque notablementerapida, tieneunvalor finito. Pruebadeello
es que planifico una forma de medirla colocando observadores nocturnos con linternas sobre colinas distantes.

Desafortunadamente, esta forma rudimentaria de trabagjar - y la falta de relojes precisos - determind el fracaso de estos
intentos.

o<
|

Figural.7. Caidadeun objeto mdesdelacimadel méstil deunbarco que sedesplazacon movimiento rectilineoy velocidad constante.
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Figura 1.8. Figura que expresa las dos primeras leyes de Kepler.

En principio, segun publicaraen || Saggiatore (1623), Galil eo concibi6 unateoriacorpuscular delaluz, compuesta
por atomos indivisibles y velocidad infinita. Pero luego en sus Discorsi (1638) cambié de opinidn, proponiendo que su
velocidad erafinita

Durante mucho tiempo, Galileo y sus contemporaneos creyeron que los planetas describian érbitas circulares.
Anteriormente Ptolomeo (90-168) y Copérnico (1473-1543) lo aseguraron también. Todos €ellos se basaron en que la
natural eza actda siempre con la mayor sencillez. Uno de los mayores aportes de Kepler (1575-1630), contemporaneo de
Galileo, es haber encontrado mejores resultados para la descripcion de las trayectorias de los planetas utilizando €lipses.
Kepler se basd en las observaciones de Thycho Brahe (1546-1601) considerado €l reformador de las observaciones
astrondmicas simplistas. Para ello ided instrumentos astronémicos de gran porte y cuidadosa construccion, aunque no
dispuso de anteojos astronémicos. Ellos comenzaron a ser utilizados por Galileo pocos afios después de la muerte de
Thycho. Se dice también que Kepler nunca dispuso de un anteojo astronémico, ni de la forma de construirlo, pese a sus
pedidos a Galileo. Sin embargo, otros autores sostienen que por e contrario Galileo le envid a Kepler una carta con
explicaciones sobresu construcciony, como ésteno pudo hacerlo, lehizollegar untelescopio.

Copérnico, basandose en un cuidadoso andlisis, encontrd que reordenando las drbitas delos planetasy ubicando al
sol en €l centro, aparecia una sorprendente regularidad. El planeta mas lento, Saturno, erael més alejado del sol, mientras
Mercurio era el més répido y €l més cercano a sol. Tanto Kepler como Galileo aceptaron el sistema heliocéntrico,
terminando asi con laconcepcion de Ptolomeo deun Universo geocéntrico. Todoslosestudiosde K epler referidosal sistema
solar se basaron fundamentalmenteen el material dejado por Thychoy en suspropias observacionesde Marte. Asi, encontré
susdosprimeras|eyes que sostienen: (1) quelasorbitasdelos planetas son elipticas, con el sol en uno de susfocos; y (2) que
lasvelocidades areal es delos planetas son constantes. O dicho de otramanera: €l radio vector sol-planetabarre areasiguales
entiemposiguales. Cuanto méscercadel sol estael planeta, mésrapidamente se mueve d mayor essuvelocidad lineal (Fig.

8).

Cas una década mas tarde, y basandose en las observaciones de Brahe sobre los satélites de Jlpiter, Kepler
presentd su terceraley. Ellarelacionaladistanciaa del planetaal sol con el periodo de revolucién T, encontrando que: a’/T*
=K (constante).

La primera ley de Kepler establece que las Orbitas planetarias son elipticas, condenando al olvido alas 6rbitas
circulares. La segunda ley sefiala que los movimientos de los planetas no son uniformes: su velocidad aumenta en las
cercaniasdel sol. Delaterceraley, presentadanueve afios méstarde, Kepler no parece haber sacado mayores conclusiones.
Si, encambio, fuefundamental paraNewton (ver expresién 1.6).

El 8 deenero de 1642, completamente ciego y condenado por lalnquisicion areclusion domiciliaria, enlavillade
Arcadi, cerca de Florencia, moria Galileo. Casi un afio después, el 5 de enero de 1643, nacia Newton (de acuerdo con €
calendario que se considere 1643 o0 en 1642, en este (itimo caso en el mismo afio delamuerte de Galileo) paratomar laposta
gue dejara Galileo, avanzando hasta ofrecer la primera explicacion coherente y fundamentada del funcionamiento del
Universo.

Con anterioridad aNewton, Galileo y Kepler habian pensado que unafuerzacentral proveniente del sol mantiene
en orbitaalosdiferentes planetas. Se habia aludido en principio afuerzas atractivas de origen magnético. Pero lasenormes
distancias entre los planetas, y mas alin el hecho que cualquier objeto amagnético (por ejemplo de madera) fuera atraido,
hicieron que pronto descartaran estalineade pensamiento.

Veamos como construy6 Newton su teoria de la gravitacion. Inspirado en los estudios de Galileo present6 dos de

Figura 1.9. Movimiento circular alededor de O (v=cte.).



Antonio Introcaso — Geodesia Fisica: Historia Campo Gravitatorio terrestre.

:;;;;};!lll""", P"c
Il

Figura 1.10. Movimiento puramenteinercia . Lamasam se desplazacon Figura 1.11. Ante unafuerzacentra Fc, latrayectoriaesahoraABD. La
v =cte. AB=BC ... También las &reas son iguales SAB = SBC ... debido a igualdad delas &reas se mantiene dado que: SBC = SBD (tienen lamisma
queellastienenlamismabasey alturah. base SB y lamismaalturah'). DC esparalelaaSB.

las tres leyes que hoy llevan su nombre. La primera de estas |eyes fue formulada diciendo que un cuerpo animado de una
velocidad rectilineaconstante, persistiraindefinidamenteen ella, en ausenciadeotrasfuerzasquelo perturben.

Su segunda ley, en apariencia simple, era también fundamental. Al recibir una Fuerza F, un objeto adquiere una
aceleracion a. Esta es tanto mayor cuanto menor es la resistencia que opone el objeto al cambio. A esta resistencia la
denomind masam, y laconsider6 constante, eindependientedel movimiento, demodo que:

F=ma (1.2)

Laterceraley corresponde alas acciones reciprocas entre cuerpos, y es-sin duda- de enormetrascendencia. Es el
principiodeaccidny reaccion, que expresal asinteraccionestanto entrel os planetas como entre obj etos cual esquiera.

Paraavanzar en sus estudios Newton cred €l andlisisinfinitesimal, abriendo un camino notabl e paralamatematica
einaugurando al mismo tiempo unadisputahistéricacon Leibnitz (si sequiererispiday desleal por partede Newton), sobre
la paternidad de tan estupendo hallazgo, a cua es muy probable que ambos hayan llegado independiente y
contemporaneamente.

Otro paso importantelo dié Newton al comprender que existe unafuerzacentral, [lamadacentripeta, y a encontrar
una expresion parala aceleracion que se origina ante el cambio de direccion que experimenta un objeto en sumovimiento
circular: a,.= V//R.

Este estudio también origind una disputa, esta vez entre Newton, quien en este caso parece haber sido quien lo
concibié primero, y Huygens, quien-no obstante- |apublicd antesqueNewton.

LaFig. 9 muestraun cuerpo demasamaquegiraalrededor de O (adistancia Rde m) con velocidad lineal demdédulo
constantev. En este movimiento, lavelocidad lineal es:

V=1lim AS =lim RA8 = Rw, conw= » : velocidad angular
At—0 At At—0 At ot
A partir deagui podemoscal cular laacel eracién centripetanormal a, debidaal cambioVenladirecciondelavelocidadv.
Asi:
2
a = 1im2Y = imv2% — fimyA2AS_ Y gy (13)

At—0 At A0 At At—0 E At R

s OA o

-

K¢

Figura 1.12. Atraccion en € sistema Tierra-Sol. Figura 1.13. Secciones cénicas que representan las érbitas de los
cuerpos celestes (e, p, h).
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Debidoaqueel médulo delavel ocidad v esconstante, laotraacel eracion (laacel eraciéntangencial) escero.

Munido de estas herramientas, Newton comenzé aanalizar lasleyes de Kepler, tratando de encontrar paraellasun
sentido fisico. Hastaentonces selasconsiderabasolo numerol ogia. LasFigs. 10y 11 muestran losresultadosal canzados.

Incorporando lafuerzacentral F_hacia S, latrayectoria se quiebra siguiendo una sucesion de segmentos que si se
haceninfinitamente pequefios conforman unacurva.

Antelasugerenciade Hooke, Newton trabaj 6 sobrelaideade unaatraccioninversamente proporcional a cuadrado
de la distancia (1/d *). Con la llamada “prueba lunar” realizé una eficaz verificacion. Sabia que sobre la superficie terrestre,
distante unradio R del centro del planeta, un cuerpo cae recorriendo casi 5 metros en 1 segundo. Laluna, distante unos 60
radios terrestres, caerd 1/60° de 5 metros o sea unos 0.14 centimetros. Con |os datos disponibles, Newton comprobé con
suficiente aproximacion esteresultado, valiéndose de lasuposi ¢cién de un movimiento circular con vel ocidad uniforme para
laluna (sin ser afectada por el sol) y su “caida” desde su posicion tangencial (inercial) enun segundo.

Al llegar aqui, Newton disponia de todo |o necesario para encontrar la expresién correspondiente a la atraccion
universal.

Parti 6 de su segundaley, imaginando un planetade masamque semuevesobreunadrbitacircular deradio R
2

%
F= =m— 14
ma, R
Si T esel tiempo quenecesitael planetaparadar unavueltacompleta: v=2rR/T,y F=m(2rR/T)*U/R, 6 bien:
2
F:f;Rm (15)

Aqui introdujo laexpresi6n encontradaparal aterceraley deK epler: K = R/T*, dedonde:
2
F:mﬁ%ﬁ (w6)

Si multiplicamosy dividimospor M, (lamasadel sol) setendr&

4r’K \Mm M m
F = s —G—s 1.
[ MS] R? R? -9
Debidoaqueestaley esvalidaparatodo objeto delanatural eza:
mm'

F=G 72 (1.8)

LaFig. 12 ilustrael casoparael sistemaTierra-Sal.

A partir delaecuaci 6n demovimientosde Newton:
F=M,R 9

y realizando unadobl eintegracion, seobtienelaposicion del vector R.

Newton pronto se did cuenta que las érbitas de los cuerpos celestes describen no sblo elipses sino, en general,
seccionesconicas como pardbolaso hipérbolas, con el sol ocupando uno desusfocos(Fig. 13).

Cuando laenergiacinéticaque lleva el planeta en movimiento no es suficiente parallevarlo al infinito, su érbita

Sol O Tierra

Figural.14. LaTierracomo unanaveespacial recibelaluz del sol en direccion perpendicular asutrayectoria El movimiento delaTierraduranteel corto
periodo quedurael experimento puede considerarse comorectilineoy uniforme.
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Figura 1.15. Esquemaelemental del interferémetro de Michelson. Lalémina P (a45° respecto del haz del sol) con un delgado revestimiento de plataenla
caraposterior, reflejalamitad del hazluminoso (rayor,) y transmitelaotramitad (rayor,). LosespgjosM, y M, aexactamentelamismadistanciad de P, son
perpendicularesentre si y devuel ven losrayoshaciaP, donde vuelven areflgjarsey refractarse parcia mente, demodo que enr, hay dosrayos superpuestos
que pueden interferir entre si. Si se hace girar €l aparato (que puede moverse sobre una plataf orma que flota sobre mercurio), las franjas de interferencia
mantendran una posicién invariable si lavelocidad de laluz es lamisma en cualquier direccidn. Esto fue exactamente lo que ocurrié en la experiencia
conducidapor Michelson.

sera eliptica. Tanto la elipse como la circunferencia son las Unicas secciones conicas que dan lugar a movimientos
recurrentes. Las Orbitas elipticas de los planetas son casi circulares, en cambio muchos cometas se mueven en elipses
sumamente alargadas. Si el objeto sigue una érbita parabdlicao hiperbdlica, pasard sélo unavez cercadel cuerpo atractivo
algjandoseluegodeé parasiempre.

Enrealidad, losplanetasen el sistemasolar interactlan entresi. El sistemaaislado Tierra-Sol esunaabstraccion o,
s se quiere, una simplificacion. Sélo en un sistema tal, la érbita seria estrictamente eliptica. De existir otros planetas, la
oOrbita sufriria alteraciones. El problema matemaético es de gran complejidad. AUn si consideramos €l caso de solo dos
planetasy el sol, estaremosante el problemadelostres cuerpos, aln no resuelto completamente. Sin embargo desde el punto
devistapractico tenemos suerte. Dadalagran masadel sol, mil veces superior alamasade Japiter, planetaquelo sigue, las
Orbitas secal culan suficientemente bienignorando otrosefectos (véase Fig. 12).

Lateoria de Newton pronto se hizo fuerte, muy fuerte. Su capacidad predictiva, €l éxito de sus validaciones, le
acordaron unreconocimiento general y laadmiracion defisicos, deastrénomosy detodalacomunidad en general.

El alcance de lateoria de Newton es notable. Ella comprende alas leyes de Kepler y sus explicacionesfisicas; al
movimiento delosplanetasy suforma(por g emplo el achatamiento delaTierra); al fendbmeno delasmareas; alaprecesion;
alaprediccion deeclipses; alaprediccidn delaexistenciade nuevos planetas. Tambiéninspird aCoulomb, quien propusola
conocidaexpresion delascargasel éctricas, denotable anal ogiaconlaférmulanewtoniana.

Newton, prosiguiendo aKeplery aGalileo, contribuyé decididamenteal éxito deladoctrinade Copérnico. Su ley
de gravedad controlatanto al movimiento de una manzana, como al movimiento delalunaarededor delaTierra, y de ésta
alrededor del sol. Su obra fundamental “Los Principios” (1687) comprende todos los conocimientos anteriores y gran parte
de las bases de todos los posteriores. En él explico los conceptos de masa, peso y fuerza. Formulé las tres leyes del
movimientoy laley de gravedad, dandole carécter de universal. Newton hasido considerado por no pocoscomo el padrede
laastronomiamoderna, delamatematicay delafisica.

Al mismo tiempo que Leibnitz cred el cllculo diferencial eintegral, y también el espectro solar apartir del andlisis
delaluznatural.

Edmundo Halley, editor de “Los Principios”, pronosticé el regreso, luego de 65 afios, del cometa bautizado con su
nombre. Claireaut calcul 6 luego, en base a perturbaciones de JUpiter y Saturno, una orbita mas exacta de aproxi madamente
76 afos. U.J.J. Leverrier en 1846, a partir de las perturbaciones de Urano, descubrié a Neptuno. De un modo similar, P.
Lowell descubrio en 1930 aPlutén.

En 1798, Enrique Cavendish realizo la primera comprobacion experimental de (1.8) cuando determiné en
|aboratoriolaconstante degravitacion universal G.

Sin embargo la teoria, no obstante su reconocida fortal eza, no pudo explicar fundamental mente dos cosas:. ni la
naturalezadelagravedad, ni el corrimiento del perihelio deladrbitadeMercuriodecasi 43" por siglo.

Agregamosaello quelateoria, a ser netamente mecanicista, no explicalos cambios que se producen en €l interior
delamateria, imprescindibleshoy paracomprender lasmutacionesdel Universo.

L ateoriade Newton supone: masas constantes, ef ectos atractivos de propagaci on instantanea, un espacio absoluto
y untiempo absol uto.

L eteorianewtonianaresistié algo mas de 200 afios. Al llegar afinesdel siglo XIX y principios del siglo XX, una
serie de hechosinesperados, de descubrimientos fisicos asombrosos, comenzaron aponer en aprietosalateoriay asu base
filosdfica

L as admirables ecuaciones de Maxwel | no reconocen laaccion adistanciay sefialan que el tiempo no es absol uto.

-10-
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Figura 1.16. a. Experienciaconceptual de Eddington que demuestraquelos movimientos son relativos. El observador interior creeraquelasmanzanasse
atraen (b<a) sincambiar su nivel, cuando el recinto cae deA aB. Por € contrario, el observador externo veraquelas masas se deslizan haciael centrodela
Tierrab. Cambio de marcha de losrelojes de un sistemaen movimiento (abajo) respecto de los relojes de un sistemainmovil (arriba). c. Contraccion del
espacio. A: cubo en reposo. B: cubo que se contrae en un 60 % en direcci 6n del movimiento con velocidad v = 240000 kmy/s. C: el cubo alcanzalavel ocidad
maximade 300.000 km/s (méaximacontraccién).
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Figura 1.17. Experiencia mental de Einstein. Figura 1.18. Experiencia de Galileo.

Ellas tienen exactamente la misma forma, cualquiera sea el sistema movil en que se formulen, y llevan impresas en su
concepcidnalateoriadelarelatividad, queluegoaprincipiosdel siglo XX formularaEinstein.

Los fisicos descubrieron que los el ectrones emitidos por las substancias radioactivas se desplazaban a grandes
velocidades, por entoncesinimaginables, de 15000 kmy/s. L as vel oci dades consi deradas antes eran enormemente mas bajas.
Pensemosqueunal ocomotorade entoncesnollegabaarecorrer 50men1s.

Ademés se descubrié que los electrones a tan altas vel ocidades alteraban su masay esto contradecia a Newton,
quien habiasostenido quelamasaeraconstante respecto del movimiento.

Las mediciones precisas, cuidadosas, de Michelson encontraron que la velocidad de la luz tenia un valor ¢ =
300.000 km/s, y ademésrevel aron un hecho sorprendente. Su valor eraindependientedelavel ocidad del observador (hoy se
admiteparacel valor 299.792,458 km/s).

Antes Galileo habia sospechado que su propagacién no era instantanea; y luego un contemporaneo de Newton,
Roemer, astrénomo danés, encontré un valor finito parac en 1676. El tomd como referenciael ocultamiento del satéliteméas
cercano aJupiter y advirtié que las predicciones del os eclipses se atrasaban masy masamedidaquelaTierrase a ejabade
Jupiter. Esto esdebido aquelaluz recorriacadavez mayor camino. Lapropagacién delaluz no esinstantanea, sedijo, y con
los valores de distancias de entonces obtuvo para ¢ un valor de 220.000 km/s. Digamos de paso que esta ingeniosa
determinaci6n delavel ocidad delaluz constituye otrapruebaafavor del sistemacopernicano.

A mediados del siglo XIX, operando con ruedas dentadasy con espejos, con nuevos experimentos se obtuvieron
valoresdecasi 300.000 km/s. Afiosméastarde y como yalo sefialaramos Michelson, en experienciasquelellevaron todasu
vida, trabajando con un interferdmetro por él disefiado, encontrd paralavelocidad de laluz un valor de 300.000 km/sy,
asombrosamente, asegurd queesteval or eraindependiente del movimiento del observador.

Hastaese momento losfisicosadmitian que el desplazamiento delaluz necesitabadel éter, unatramatenue, ideal,
completamente fluida, perfectamente elastica e imponderable, sin peso, de modo tal que esta trama sutil hacia posible
transportar através de millones de kilémetros alasradiaciones ondul atorias sin hacer decrecer su energiainicial. ¢No seria
un habito mental que nosexigiaun soporte? Del mismo modo, en épocas|gjanas se creiaque eraimprescindible que hubiera
soportesparalaTierraporque delo contrario caeriaen €l espacio. Debido alas dudas sobrelapresenciadel éter, Michelson
se empefié en comprobar su existencia. El debia frenar en alguna forma a la luz. Para comprender como el éter deberia
ofrecer un obstaculo, unfreno al pasgjedelaluz, reparemos en lasiguiente anal ogia: |os pescadoresdel rio Paranasaben que
setardamasen remar aguas arribaunadistancia D en direccion delacorrientey volver al punto de partida, que en recorrer
unadistanciaigual D transversalmentealacorrienteiday vuelta. Al apelar aestaanal ogia, Michel son pensd que el éter fijo
(sistemadereferenciafijo) retardariamenosalaluz si losrayos se propagan perpendicularmente al movimientodelaTierra
alrededor del sol, quesi lo hicieran en el espacio enlamismadireccion que aquélla. De no existir €l éter no importariacual

Figura1.19. Curvaturadeunrayoluminosoal pasar cercadel Sol. Duranteun eclipse, laluz deunaestrellaE, que pasacercadelasuperficiede Sol, severa
desdelaTierracomo provenientede E', esdecir comosi laestrellase hubieradesplazado. Este desplazamiento aparente espequefio.
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Figura1.20. Lapresenciade unamasaM deformael campo, curvandolo. Un simil no riguroso podriaser unalamina(dehule por gjemplo) que sedeforma
(se deprime) a soportar ala masa M. Pero en este caso debemos ser cuidadosos. No eslamasa M la que atrae o determina el movimiento de m, sino €l
espaciocurvo e quedaformaalatrayectoriaquesiguenlosobjetos.

fueraladireccion delosrayos deluz. Michelson considerd quelaTierraeraunanave espacial que giraalrededor del sol con
respecto al éter inmutable (sistemadereferenciafijo). El plan trazado consistiaen enviar un rayo deluz sobreunadistancia
conocida en direccion a sol y en direccion perpendicular aél, recorriendo la misma distancia. Ambos rayos deberian ser
emitidos en € mismo instante y luego de ser reflejados y de recorrer la misma distancia, deberian regresar al punto de
partida. Los resultados fueron asombrosos. Michelson prob6 que la luz se propagaba con la misma velocidad en todas
direcciones, independientemente del desplazamiento del Observador. Todo ocurria como si |a Tierra estuviera siempre

inmévil (Figs. 14y 15).

Al redlizar los experimentos, Michelson pensd en la composicion de velocidades de Galileo (1.1). Pero la
experiencia contradecia estas ecuaciones: las dos mitades del haz de luz dividido retornaban virtualmente en el mismo
instante.

Laformade solucionar estoshechos exigiriaadmitir: c— oo, pero cerafinita. El fisico irlandés Fitzgerald propuso
gue unavarillavigjando en la mismadireccion que laluz debia contraerse. Pero se sabe que laresistencia eléctricade un
alambredependedesulongitudy puesto en movimiento el alambresuresistenciano cambia.

Hacia 1905 Einstein dijo: entre un sistema de cuerpos que se mueven unos respecto de otros con movimiento
rectilineo y uniforme, puede suponerse en reposo a cualquiera de ellos, debido a que ninglin experimento, ni optico ni
€l éctrico ni mecanico, revelaralaméas minimadiferenciade comportamiento.

Recordemos €l caso ya comentado en € que Galileo razoné en base a dos barcos, uno fijo y otro movil (con
velocidad rectilineaconstante) 6 bien pensemos en un tren despl azandose con v constante. Si hacemosrebotar verticalmente
enel pisodel trenunapelotadetenis, éstaregresaraalamismaposicion del piso, mientras paraun observador exterior, luego
debotar unavez, lapelotasedesplazariaunos40m, o sealadistanciarecorridapor el tren entrelosdosbotes. No existe pues,
como yasefial &ramos, unaposici6n absol utao bien un reposo absol uto o espacio absol uto. No tenemosformade preferir uno
u otro observador como hien puede verse en otra experiencia conceptual, debida a Eddington (Fig. 16a). El espacio es
relativo al observador, al sistema de referencia que adopte, y debido a que lavelocidad c es constante e independiente del
observador, el tiempo deberd también variar con €l observador para garantizar la constancia de c. Las ecuaciones de
Maxwell sefialaban ya que el tiempo no es absoluto. En otras palabras, cada observador debe tener su propia medida del
tiempo, que es precisamente ladel reloj que se mueve junto con él. |dénticos rel ojes moviéndose con observadores que se
desplazan avel ocidadesdiferentesno tienen por qué coincidir.

Einstein demostré que:

1) el tiempoesrelativo: sedilataen un sistemadereferenciaen movimiento. Por giemplo, si unvehiculo pudieradesplazarse
a 240000 km/s, los relojes en su interior marcarian 0.6 s, cuando en un sistema en reposo los relojes marquen 1 s (Fig.
16b).

2) el espacio estambién relativo: se contrae en ladireccién de sumovimiento. LaFig. 16¢ sefialalacontraccién espacial. El
cubo enreposo (A) secontraeen un 60 % al a canzar lavel ocidad de 240000 km/s(B).

Tanto las contracciones mutuas de las longitudes como el atraso mutuo de los relojes son muy semejantes alos
efectos de la perspectiva. Por giemplo, si dos personas de lamismaaltura se alejan, se detienen y se vuelven paramirarse,
cada una pensara que la otra ha disminuido de tamafio. Sin embargo, esta contraccién mutua no nos parece extrafia,
simplemente porque noshemosacostumbrado a€lla.

El tiempo 'y €l espacio son pues cantidades dindmicas, mientras ¢ es la constante central. Debido a este caracter
dinamico de ambos, debemoshablar deunaentidad: el espacio-tiempo.

Consecuenciacinemética
Si un tren se mueve respecto de la via con velocidad v, y dentro del tren un movil se desplaza con velocidad u
respectodel tren, lavel ocidad del mévil respecto delaviano serdu+vcomo viéramosen (1.1) sino:

u+v

[iY, (1.10)

CZ

1+
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Figura 1.21. Campo gravitatorio del sistema Tierra-Luna (arribaizquierda, detalle). Las lineas de trazos son las equipotenciaesyy las flechas en lineas
solidaslaslineasdefuerza

conc:velocidad delaluz.

Consecuenciasdinamicas
Otra cuestion importante encontrada por Einstein fue la equivalencia entre masa y energia de acuerdo con una
sencillaecuacion:

E = mc? (1.12)

2
1 ( Vj (112
c
CONm,: masaen reposo

Es decir, s lamasa minicialmente en reposo se mueve respecto del observador con velocidad v, ella aumentara
seglinlaexpresion (1.12).

Once afios después de haber presentado su teoria de relatividad restringida, valida para movimientosrectilineosy
uniformes, Einstein generalizé su teoria haciéndola véalida para movimientos cual esquiera. Una experiencia conceptual 1o
puso en el camino de la solucién. Volvamos al recinto de Fig. 17 y pensemos que esta ahora en un campo hipotéticamente
ingravido. Si de pronto empujamos € recinto imprimiéndole un movimiento uniformemente acelerado g hacia arriba, el
observador interior percibiria que los objetos “caen” exactamente de la misma forma que si estuviéramos en el campo
gravitatorio conocido. Si se colocan masas de diferentes pesosy de diferentes substancias, todas caerian enlamismaforma,
tal como lo comprobara Galileo. Lleg6 asi alaconclusion que en cada punto del espacio no es posible determinar si hay un
movimiento uniformemente acel erado sin campo gravitatorio o si en realidad hay un campo gravitatorio newtoniano. Este
essufamoso principio deequivalencia

Luegodelargasy profundasreflexiones, Einstei n pensd quelaexplicacién sobrelagravitacion estabaen el espacio
mismo. L gjosde mantener el espacio euclideo, sostuvo queel espacio escurvo.

Losfisicosdel siglo pasado edificarontodalafisicaen baseal concepto de materia. Hoy se conciben dosconceptos:
materiay campo, con enormesdepositosdeenergiaparalaprimeray menor energiaparael campo queenvuelvealamateria.

Volvamos al recinto en movimiento haciaarriba con aceleracién -= (o - lo que es|o mismo - ubicado en un campo

gravitatorio €'). Enun campo tal, unapequefiabolitaeslanzada horizontal mente desdeA (Fig. 17) con velocidad constante
Vv, en la pared de laizquierda. Del mismo modo que en € caso de la composicion de los dos movimientos analizada por
Gdlileo (Figs. 5y 18), la bolita describira una curva e interceptaré a la pared de la derecha en B. La trayectoria paraun
observador interior Oi sepresentardcomo unacurva.

Einstein no selimitd aconsiderar casos solo mecani cos como fueradescripto, sino que extendi6 estos conceptos a
todo tipo de experimentos. Por jemplo, sabemos que laluz es una propagacion electromagnética. Ella se comporta como
onda 'y como particula 'y por supuesto propaga energia. Es facil imaginar que la bolita de las Figs. 17 y 18 puede ser
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reemplazadapor laluz. Y asi, laluz se curvaal atravesar un campo gravitatorio (Fig. 19). Como yalo sefialaramos, Einstein
se dio cuenta que la explicacién del origen del campo gravitatorio estaba en el espacio mismo. Abandoné entonces la
propagaci on rectilineadel espacio euclideo, concibiendo un espacio curvo dondel os efectos son local esy no remotos como
lo creyera Newton. Einstein vio en la trayectoria de nuestro planeta la prueba evidente de la naturaleza no euclidea del
espacio. En realidad no existe ninguna fuerza atractivadesde el sol. Lo que ocurre es que el espacio de 3 dimensiones que
rodeaal sol escurvo, y sélo significativamente lgj os detodamasagravitacional puede considerarse euclideo. Ademas, ante
la curvatura del espacio tenemos la curvatura del tiempo. El transcurre mas lentamente cuanto mayor es e campo
gravitacional. En sintesis, lagravitacion eslamanifestacion del espacio-tiempo. Asi, laexistencia de masacomo podemos
ver enlasFigs. 19y 20, originael espacio curvo. EnlaFig. 21, lapresenciadelamasalunar modificael campo distantedela
Tierra. Ambas masas, la de la Tierra y la de la Luna, originan en sus respectivos entornos campos curvos. La fuerza
gravitatoria no depende directamente de las masas en juego, pero si se manifiesta por la curvatura del espacio-tiempo. La
teoriadelarelatividad general retiened principio deinercia, pero paraun espacio curvo.

Recapitulando, para Einstein no hay fuerza de gravedad, ni éter. No hay necesidad de ellos dado que los planetas
siguen | os caminos de minimadistancia (las geodésicas) en el espacio curvo. Al llegar agui debemos sefialar quelas 6rbitas
de los planetas serian lineas geodésicas en el espacio tridimensional. En laimagen einsteniana el espacio mismo resulta
curvo, mientras |os planetas se mueven seglin lineas geodésicas, es decir geodési cas de este espacio tetradimensional (Fig.
22) que denominamosl. Debido aqueenlafiguralasescalashorizontal y vertical no guardan relacionreal, debemos sefialar
guelageodésical estareal mentetan estiradaque seapartamuy poco deunalinearecta.

Es el espacio el que se curva, dijo Einstein. Recordemos que es el recinto acelerado (Fig.17) el que “curva” el
espacio. En realidad el rayo de luz que lo atraviesa sigue siendo recto. Si reemplazamos el recinto mévil por un campo
masivo, podremos asegurar que donde existamasa, ella determina un espacio curvo asu arededor, esdecir, locamente. Si
nos referimos alamasa de nuestro planeta, ella originaun espacio céncavo y por él se desplazalaluna, de lamismaforma
gue se mueve unabolapor las paredes curvadas del plato de unaruleta (Fig. 20). En suma, lagravitacion se describe ahora
como la curvatura del espacio en presencia de materia. Ahora podemos comprender tanto la naturaleza del campo de
gravedad como la recomendacion de la Unidn Astronémica Internacional, hoy en plena vigencia, de introducir la teoria
general delarelatividad paraladefinicion deun sistemadereferenciaespacio-temporal. Al existir unadensidad césmica, el
Universo como untodo securva, yano eseuclideo, estadeterminado por ladistribucién de materiay por suvel ocidad.

Ambasteorias, ladelarelatividad especia (T.R.E.) y ladelarelatividad general (T.R.G.), han sido bien verificadas

—
—

Figura 1.22. Lalineahelicoidal delaTierral es unageodésica en un espacio-
tiempo (x,y,t).
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experimental mente. Ademés, conceptual mente, ellashan permitido reali zar avancestécnicosy tedricos en areasta escomo
laastronomia, lageodesia, laastrofisica, y principalmente en areas significativas delafisica. Por ggemplo, essabido quela
T.R.E. esel edificio conceptual detodalafisicade particulas elemental esy de sus metodol ogias experimentales. Otro tanto
ocurreconlaT.R.E. Enefecto, hacia1939-1940, Einstein, Infeldy Hoffmann trataron con rel atividad general el problemade
N cuerpos, encontrando ecuaciones que describen tanto su geometriacomo su evolucidn. Ellas son usadas en el andlisisde
Orbitasplanetariasde nuestro sistemasolar. Por jemplo, el Caltech Jet Propulsion Laboratory lasutiliza, convenientemente
modificadas, paracal cular lasefeméridescon lascualesobservan|osplanetasy lasnavesespaciales.

También la dilatacion del tiempo en la T.R.E. fue confirmada utilizando relojes atémicos con precision de un
billonésimo de segundo, a igual quelas marchas méslentas delosrelojesoriginadas por lagravedad en las proximidadesde
unagran masa. Estadilatacién, junto con los efectos del movimiento orbital, deben ser consideradas en laprogramaci on del
sistemaG.P.S., notabletecnologiamoderna.

Alostrestestsclasicos: € corrimiento del perihelio deladrbitade Mercurio, el desvio delaluz enlascercaniasde
Sol, y el atraso delosrel ojes en campos gravitacionales, R.A. Hulsey J.H. Taylor, anbos gal ardonados con el Premio N obel
en 1993, agregaron un test més definitorio alin que los anteriores restringidos a nuestro sistema solar. En efecto, ellos
observaron durante 18 afios un pulsar binario, concluyendo que la pérdida de energia del sistema era consistente con los
célculosbasadosenlaTeoriadelaRelatividad General (T.R.G.).

Finalmente digamos que en la trascendente teoriade Einstein, si bien el espacio, €l tiempo y lamasa (laenergia),
son relativos, existen absolutos esenciales; asi tanto lavelocidad delaluz ¢ como lasleyes delanaturaleza son las mismas
cuaquieraseael sistemadereferenciaelegido.
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2. EL CAMPO GRAVIMETRICO TERRESTRE
Introduccién ala construccion dela superficiefisicadelaTierra

2.1. Introduccién - El objetivo dela geodesia

Todas las operaciones geométricas que tienden a la preparacion de planos, tanto topograficos como de construccion,
utilizan un sistema de referencialocal definido por ladireccion de la linea de gravedad (que constituye la vertical) y los
planos horizontales perpendiculares a ella.

Este sistema de referencia tiene un doble mérito: por una parte sus aplicaciones (estabilidad de las
construcciones, escurrimiento de las aguas) tienen un gran interés; por otra parte, definir este sistema de referencia en
forma préctica es sumamente sencillo. En efecto, dado que la direccion de la vertical es normal a la superficie libre de
un liquido en equilibrio, ella puede ser obtenida con gran precision ya que coincide con €l e de rotacion de un nivel de
burbuja que en e transcurso de un giro completo no se desplaza.

Si se trata de una extension limitada, se puede considerar que précticamente tanto las verticales entre si como
las superficies consideradas horizontales entre si son respectivamente paralelas. No obstante, esto no es vélido para
superficies extendidas, y menos alin parala Tierra entera.

La geodesia tiene por objeto la determinacion de la forma del sistema de referencia. Aparentemente pareciera
gue es un problema geométrico, sin embargo es esencialmente un problema fisico: la gravitacion. Recordemos
brevemente algunas etapas en la solucién de este problema. En el Siglo |11 antes de nuestra era, Eratéstenes determiné
el radio delaTierrao lalongitud del meridiano con precision 1:100.

Los estudios de Newton en el siglo XVII lo convencieron de que la Tierra era un cuerpo aplastado en los polos,
y obtuvo un vaor primitivo de su aplastamiento: o. En efecto, é asumié que la Tierra era un cuerpo liquido,
homogéneo y en rotacion, deduciendo un valor de o de 1/230. La necesidad de representar la forma del planetallevé a
los cientificos a realizar mediciones en regiones algjadas. De ali, las expediciones de Bouguer y La Condomine a
Ecuador (1735-1744), y de Maupertuis a Laponia (1736-1737). Sus mediciones de arcos de meridiano establecieron que
laTierraes abultada en el ecuador (el radio ecuatorial es 21 km mayor que el radio polar).

Sin embargo, €l objetivo de estas notables expediciones era mas fisico que geométrico, dado que se trataba de
dilucidar entre la teoria de gravitacion Universal formulada por Newton y las ideas de Cassini, que sostenian que la
Tierrase alargaba siguiendo €l ge polar.

A fines del Siglo XVIII, Delambre y Mechain definieron el metro através de la medicién del meridiano. Todas
las operaciones que se realizaron en el Siglo XIX se propusieron determinar las dimensiones del elipsoide que mejor
aproximara a la Tierra. Sin embargo, las divergencias encontradas entre los resultados mas precisos hicieron
comprender que el problema estaba mal planteado. Hoy los cientificos tratan de determinar laformareal delaTierrasin
hacer ninguna hipétesis "a priori”, y si bien emplean un elipsoide convencional como sistema de referencia lo utilizan
en realidad para determinar desde él los apartamientos.

Desde Eratostenes hasta fines del Siglo XIX sdlo las mediciones de angulos y de longitudes tenian la precision
suficiente para contribuir ala solucién del problema.

Aungue Bouguer habia realizado mediciones de la intensidad de la gravedad que le permitieron llegar a
interesantes conclusiones, ellas fueron sdlo intentos aislados. Recién con Hayford (1909) la determinacién de la forma
de la Tierraincorporo irregularidades locales de gravedad. Estos estudios se limitaron a calcular variaciones tedricas de
la gravedad en base a la forma del relieve, utilizando hipétesis formuladas medio siglo antes (Pratt, 1855; Airy, 1855).
En una etapa ulterior los cientificos se esforzaron en verificar estas teorias discutiendo las mediciones de gravedad
disponibles.

Actualmente las mediciones de gravedad se han hecho féciles y precisas y se han multiplicado. Su rol en la
determinacion de la forma de la Tierra se hace cada vez més importante dado que son mas cémodas que las mediciones
geométricas, aunque ambas intervienen en conjunto para definir la forma buscada. Asi, €l objetivo de la gravimetria es
el conocimiento del campo geopotencial, es decir e conocimiento de la intensidad de la gravedad y la forma de todas
las superficies que son normales a su direccion.

El conocimiento de este material es necesario para € caculo de las trayectorias de escape de satélites
artificiales, que como contrapartida aportan datos sustanciales a estudio del campo geopotencial.

Las mediciones de gravedad reflgjan la reparticion de densidades en €l interior de la Tierra. Por €llo es posible
inferir, a partir de €ellas, la estructura geolégica y en particular las caracteristicas corticales y sus apartamientos o
coincidencias con las hipétesis isostaticas. No obstante, existe una severa restriccion y es la falta de unicidad en la
relacién entre los resultados gravimétricos y la estructura geoldgica inferida a partir de ellos.

2.2. Lagravedad: de Newton a Einstein.

La fuerza de gravedad exhibe notables caracteristicas. Ella no puede ser desviada. Un objeto no puede protegerse de
ella. No existe materia antigravitatoria (al menos alin no ha sido detectada) que pueda anular a la gravedad. Actla tanto
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sobre la materia como sobre la energia (luz y radiacién). Afecta a espacio curvandolo y a tiempo produciendo su
dilatacion, lo cual quiere decir que la geometria que la describe no es euclidea.

Se considera a la gravedad como la primera fuerza y la mas significativa, dado que si bien es débil penetra en
todo el universo y organiza todo su espacio original en galaxias, estrellas, planetas, etc. Asi, en general, las fuerzas
débiles dan lugar a grandes estructuras. Por €l contrario, fuerzas intensas originan pequefias estructuras.

Es por demés conocida la ley de gravitacién universal de Newton (deducida luego de conocidas las leyes de
Kepler como viéramos en el Capitulo 1), que dice que todo pasa como si dos particulas materiales se atrgjeran con una
fuerza de direccion coincidente con la de la recta que las une y de intensidad directamente proporcional a cuadrado de
la distancia que las separa. Newton logré demostrar (como ya veremos) que un cuerpo esférico atrae a otro de lamisma
forma que si |a masa estuviera concentrada en su centro.

De modo que la ley de Newton tiene validez para describir la interaccion que gercen entre si los planetas,
siempre que midamos la distancia de centro a centro. Estaclésicaley, yavistaen el Capitulo 1, se expresa:

mm

r.2

F=G

2.1)

siendo my m' las masas, r la distancia que las separay G la constante de gravitacion universal. La expresion (2.1) fue
utilizada sin reparos hasta que las teorias einstenianas abrieron nuevos caminos en el campo cientifico, como viéramos
en el Capitulo 1. En 1914, Albert Einstein formul6 la teoria de la relatividad generalizada, vélida no solo para
movimientos rectilineos y uniformes sino también para movimientos acelerados, planteando una nueva concepcion
sobre la naturaleza de la gravedad. Comencemos reafirmando que estas dos grandes concepciones sobre el Universo (la
newtoniana y la einsteniana) presentan grandes diferencias conceptuales. En efecto, las leyes de la dinamica de Newton
no son derivadas de las de Einstein. Asi, la masa newtoniana se conserva mientras que la einsteniana se transforma por
medio de la energia; el tiempo newtoniano es absoluto mientras que el tiempo einsteniano es relativo al sistema de
referencia (concepto de tiempos multiples utilizados por observadores en movimiento), lo mismo sucede respecto del
espacio: hoy se admite una entidad espacio-tiempo (dilatacion del tiempo y paralelamente contraccién del espacio);
finalmente la méxima velocidad en el Universo newtoniano es infinita mientras que en €l Universo einsteniano es finita
e igua a 300.000 km/s (no se puede transmitir informacion a velocidad mayor que la de la luz). Precisamente para
poder explicar la constancia de la velocidad de la luz, y atendiendo a todos los conocimientos de la fisica de entonces
(por gemplo las ecuaciones de Maxwell), Einstein propuso en su teoria de la relatividad generalizada hechos
inesperados. Asi, como viéramos en € Capitulo 1, la teoria de la relatividad generalizada postula que un campo de
gravitacion es equivalente aun movimiento acelerado si se elige convenientemente el sistema de referencia.

Si bien hemos pasado revista a la concepcién Einsteniana, para los propésitos de este curso nos valdremos de
las sencillas expresiones newtonianas, dado que numéricamente para nuestro campo restringido proporcionan los
mismos resultados pero tienen la enorme ventaja de ser muchisimo mas sencillas. Asi, en la actualidad los astronomos
(salvo casos especiales) utilizan las leyes de Newton para calcular orbitas de satélites, movimientos de planetas,
estrellas y fendbmenos tales como las mareas. Las pruebas de la observacién estén a favor de la teoria de Einstein, pero
las formulas son mas complicadas que las de Newton, y éstas dan las mismas respuestas que aquéllas para
numerosisimos problemas practicos.

A partir de (2.1), laatraccién gjercida por unidad de masa sera F = G_Zn . Se hablaa menudo de aceleracién de

m r
lagravedad, aunque esta forma de expresarse no es correctamas que si € cuerpo atraido eslibre.

Unaley esencia de la mecanica verificada con una alta precision por la mecanica celeste nos dice que la masa
gue interviene en laley de Newton tiene la misma medida que la que interviene en la dinamica (relacion entre lafuerza

gue actlay la aceleracion). En otras palabras, lamasa gravitacional esidénticaalamasainercial.

Figura 2.1. Trabajo efectuado para mover lamasa unitaria desde 0 a .
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A menudo se trabgja a partir del potencial terrestre V que, como sabemos, esta vinculado con €l concepto de
trabajo.

Definimos €l potencial en un punto del campo gravitacional como € trabajo requerido para desplazar una
unidad de masa hacia un punto de referencia arbitrario, cominmente ubicado en el infinito.

Como seveenlaFig. 2.1, s queremos llevar lamasam, = 1 desde 0 a infinito tendremos:

= dr 1l
V :GmIRF:_GmF

_>m 2.2
= R (22)

con G: constante de gravitacion universal; my: fuente; dr: componente en la direccion de r. La fuerza por unidad de

G
masa es Tl y R: distanciadesde 0 am;.
r
Esi - Gm_ _ Gm ., : N
simportante sefidlar queV = — y g=— estén relacionados a partir de:
r r
ov
A A 2.3
o 9 (2.3)

Debemos advertir que si queremos obtener el potencial terrestre, debemos conocer la masa de la Tierray ello
es posible a partir de la gravedad observada. Luego veremos que para obtener el potencial perturbador y, desde €, €
geoide, es necesario disponer de anomalias de gravedad observadas.

2.3. Potencial debido a una capa esférica (atraccion gravitatoria).
Consideremos una capa esférica (espacio comprendido entre dos esferas concéntricas muy proximas) de radio a 'y de

espesor e (Fig. 2.2). Calculemos el potencial debido a dicha capa de masa M. en un punto P exterior. Un anillo de
espesor fijo e que abarcaun angulo d@ tiene un vol imen

dV = 2ra’esinfdo
siendo su masa:

dM_ = 2ra’cesing do

con o densidad constante.

Figura 2.2. Atraccién gravitatoria de una capa esférica en un punto exterior P.

El potencial en P (punto exterior) debido al anillo ubicado adistancial es:
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_GaM,

dv, ==

pero:
1?2 =a®+r?—2ar cosO

siendo r ladistancia del centro de laesferaa punto P.

Por lo tanto
2ldl =2arsn@do

Integrando dV con O entreOy 7 (esdecirl entre r —a Y r + a) setiene entonces:

_ 2nacGer+a . 4nGa’ce

\A d=—"——=7"—"""~ (2.4)
e r r-a r

Pero lamasa de la capa esféricaes

M, = 4na’ec
y por lo tanto

GM,

V, = p

De aqui:
VoM
or r

Si en (2.4) integramos de 0 a 2a, habremos llevado el punto exterior P a punto M sobre la superficie. En este
caso Vy de (2.4) no se altera. Podremos entonces calcular € potencial sobre la superificie en base a las anomalias de
gravedad tal como veremos al tratar el potencial de simple capa.

Se ha demostrado que una capa esférica atrae a un cuerpo exterior como s toda la masa estuviera concentrada
en su centro. Dado que una esfera sdlida de masa M puede considerarse como formada por un gran nimero de capas
esféricas superpuestas densamente, concluimos que una esfera sdlida (y en particular nuestro planeta, en primera
aproximacion) atrae a la materia fuera de su superficie como s toda su masa estuviera concentrada en su centro (las
lineas de fuerza y equipotenciales son las mismas que para un solo punto de masa). Entonces:

GM GM
VO:T; g: r2 .

En razon de la simetria, las superficies equipotenciales no pueden ser mas que esferas concéntricas. Dado que
Z M, =M, distintas combinaciones de capas esféricas de distintas densidades proporcionan € mismo campo
gravitatorio exterior, lo cua congtituye una seria dificultad para €l conocimiento de la verdadera distribuciéon de masas

interiores.
Calculemos ahora €l potencial sobre un punto interior. Sigue siendo védlida (2.4) pero ahorar < a (Fig. 2.3):

Figura 2.3. Potencial en un punto interior Pi.
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M ,
Vo = GM, 0 V, =4naGoe (2.5)
a
Por lo tanto:
_ N
or

Estas expresiones nos dicen que en el interior de una capa esférica, €l potencial es constante e independiente de
laubicacion de P; y la atraccion gravitacional debida ala capaes nula.

Para conocer el potencial que genera un sector de la superficie, integramos ahora (2.4) entre los valores de |
correspondientesa 6 = 0y un 6 cualquiera:

a?+r2-2ar cos
V= 2naceG J~V 2ar cosf dl - 2naceG

[\/a2+r2—2arcose—r+a]
p

r-a r

Reemplazando €l espesor fijo e por da e integrando en a el potencia entre a y a, seré&

_ 2nocG Iaz

\Y; a(\/a2+r2—2arcose—r+a) da

a
2.4. Determinacion del potencial en un punto interior P; de una esfera homogénea de densidad o.

Segun se puede ver en laFig. 2.4, considerando ahorala esfera solida, € potencial en un punto interior P; ser&

a

a 2
V, =Go (gﬂro3jl+ 47Go | rdr =Gag7rr02 + 47TG(T%
‘ I

I
0 0

o

2 2
V, = 4;:(36(%—%] (2.6)

siendo rq ladistanciadel centro de laesferaa punto Pi (naturalmenterg < a).

—_————

Figura 2.4. Potencial en un punto interior P; de una esfera homogénea.

Desde (2.6) vemos que el potencial aumenta desde la superficie de la Tierra hacia su centro, con valores
extremos:

V.. (enr, =0) = 2nGoa’
VS(J (r = a) = 2/3Vmaéx (Fig. 2.5a)

En puntos exterioresr > a, laexpresion ser& V = 2nGa’or ™
Recordemos que la variacion (crecimiento) de la presion dp con la profundidad obedece a:
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dp=ocgdr 2.7)

cono : densidad; g: gravedad y dr: espesor de cada capa, que superpuestas constituyen la Tierra. Por otra parte sabemos
que el potencia V terrestre y la gravedad estéan relacionados por:

oVv=gor (2.8)
op= o dV (2.9)
La expresion (2.9) dice que las superficies de igual presion, son superficies equipotenciales. Cualquier variaciéon de

masas (en el nucleo, en el manto convectivo, en la dinamica litosférica, en el derretimiento de hielo en regiones polares)
cambiay deforma alas equipotenciales.

amV,,

Figura 2.5(a). Distribucién del potencial desde el exterior r > a al interior r < a.

P,
A R
f)\ m
6370 km 5 -
36‘7,({»
Ar=1km Ar=3km
6370 km

(c)

Figura 2.5. (b): Potencial Ve, en P, sobre una superficie interior Sy; V>V (€): Al retirar la capa externa de espesor 1 km, €l potencial Vp; < Vpr.
(d): Pararecuperar e potencia Vp; debemos introducirnos unos 3 km (punto P;”’) en el interior de la Tierra.

Volvamos a la Fig. 2.5(a). Vemos que en €l interior de la Tierra €l potencial crece regularmente. Cuando
abordemos el tema de anomalias de gravedad, veremos que en ciertos casos se exige retirar masas. Esta operacion
cambia la posicién de las equipotenciales. Es facil ver que si en Fig. 2.5(b), retiramos, por gemplo, la capa esférica
externa

S-S =4n|a® - r?| = 4763712 - 6370?| x 10° cn?, de espesor Ar = 1 km, e potencia en (2.6) antes de retirar la
capaexterna (Fig. 2.5(c)) sera
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V, = 6.238.231,9 x 10° ucgs, y luego de retirada |la capa (manteniendo la densidad media de la Tierra: 5,5 g/lem®; Fig.
1

2.5(c),

V, =6235295x 10° ucgs

1
Haciendo la diferencia (VPl —VF{), el corrimiento (aprox.) de la posicién de la equipotencial exigido para

mantener \/, , se obtiene utilizando laférmulade Bruns, que veremos en 2.12. Asi:
1

(VPl _VPl' ) /vy~ 2996836 km~ 3 km
con g: gravedad terrestre.

De modo que para mantener € potencial Vp (que teniamos en Fig. 2.5 (b)) luego de retirar la capa esférica
externa (Ar = 1 km, Fig. 2.5(c)), P deberadescender a P, unos 3 km en el interior de la Tierra (Fig. 2.5(d)).

Digamos ahora a manera de anticipo que cuando veamos las correcciones por masa en el tema anomalias de
gravedad, sefialaremos que € geoide (concepto que sera introducido en 2.10 y ampliado en 2.11) se desplaza a co-
geoide (efecto indirecto). También veremos que si condensamos las masas en una superficie interior (el geoide por
gjemplo), el potencia se altera muy poco y, por otro lado, esta operacion permite mantener la armonicidad sobre y por
encima de la superficie de condensacion (espacio desprovisto de masas).

2.5. Las ecuaciones basicas del campo gravitatorio.

(@) Campoirrotacional

Comencemos considerando una masa puntual m a distanciar de un punto P (X, y, 2). Como se desprende de
(2.1) las componentes del vector g seran:

Gm X
gx =r—ZCOS(X Z?

g, :@cosﬂ[= ?yj (210

r2

Gm z
g,=—-Cosy|=—
r r

Si se trata de nuestro planeta considerado como un sélido integrado por masas dm, las componentes del vector
J en puntos exteriores seran:

0.~ of[f 2 am

9, = Gm C?S;ﬁ dm (2.11)

6, -f[|Lam

(b) Campo rotacional
2n

86164s
componentes rotacionalesenx, y y z serdn o’x, w?y,0 y las expresiones (2.11) se completan:

Si la velocidad angular de rotacién de la Tierra es: o = (una revolucion en un dia sidéreo), las
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9, = G_W C(?Sz’a dm+ w*x

g, = G.m C?S;ﬂ dm+w®y (2.12)

g,= G.m C(:iy dm

El potencial completo V del cual derivan las (2.12) sera:
V =ijjd—m+w—2(x2+y2) (2.13)
r 2

En efecto, si derivamos (2.13) respecto de x, dey y de z (véase 2.3) se llegard a (2.12). Veremos luego que €l
potencial terrestre ha sido analizado a partir del desarrollo en serie de lareciproca de ladistancia. Si 1o consideramos sin
asignarle forma alguna a planeta, € potencial estara compuesto por un término dominante: GM/r més una suma de
términos de menor significacion. Con la misma expresion de partida, Claireaut (1743) y Mc Cullagh (1809-1847)
encontraron respectivamente: (a) que la Tierraes en primera aproximacion un elipsoide de revolucion deradio: r = a (1-
a sin® ) con a: semigje mayor de laelipse, a: aplastamiento geométrico, y ¢: latitud. (b) que o puede obtenerse a partir
del aplastamiento dindmico S, de a y de m (término gue involucra la fuerza de rotacién terrestre); (c) que el potencial
puede ser expresado en funcion de la masaterrestre M y de los momentos de inercia (A, B, ...).

2.6. Laley de Gauss. Ecuaciones de L aplacey Poisson.

Dentro de la masa atractiva, establecemos r = 0 en el origen de coordenadas. La ecuacién de Laplace incluye, en este
caso, integrales indeterminadas. Esta cuestion no habia sido advertida por Laplace; si fue sefialada por Poisson. Asi, los
distintos términos deben ser evaluados en forma diferente. Comencemos tomando un punto de masa m dentro de la
masa atractiva M contenida en una superficie S (Fig. 2.6). Si rodeamos m con una esfera de radio r' y superficie S, €
flujo saliente, o lineas de aceleracién gravitacional que atraviesan S, puede ser escrito:

, mdS' 2
II gndS = —GIIT = —ijo dQ = -4aGm
S S
siendo g, la gravedad geocéntrica sobre S’y dQ es el angulo sdlido que para toda la esfera vale 4n. Extendiendo el

concepto a toda una superficie irregular Stendremos:

dS' dScosg
P

siendo ¢ el angulo entre el radio vector tomado desde my lanormal adS.

Figura 2.6. Flujo saliente que origina una masa matravés de las superficies Sy S.

Incluyendo todos los puntos de masa m dentro de M con densidad o: Z m=M , setendr&
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[[9,dS=-47GM =-4zG|[[ o dv
S Y

Esta es la bien conocida Ley de Gauss, que -como aplicacion- nos permite evaluar masas de yacimientos
enterrados utilizando las anomalias de gravedad.
Notemos que aplicando el Teorema de la divergencia:

[[g.ds =m div g dv= —471(3]![ o dv

S

de aqui se tiene divg=-47Go, con lo cua obtenemos la ecuacion de Poisson. En efecto, para el interior de la
materia

divg=-4rGo (2.14)
Esta expresion muestra discontinuidades ante cual quier cambio de densidad. Cuando o = 0 tendremos
divg=0 (2.15)

gue es la ecuacion de Laplace. Al no exhibir discontinuidades se dice que g es arménica. La verificacion de (2.14) o
(2.15) es fundamental en la mayor parte de los problemas de campo potencial, parte de los cuales iremos viendo.
Anticipamos que la construcciéon del geoide es un problema fundamental en Geodesia. Métodos muy difundidos,
aungue no los Unicos, calculan el potencial T (y el geoide) utilizando anomalias de gravedad g distribuidas regularmente
sobre la superficie fisicade la Tierra (como veremos a tratar laférmula de Stokes). Se pasaasi de g a T através de una
integracion y ello exige que la funcion sea arménica. Como en principio no lo es, dado que las anomalias g estan
ubicadas en €l interior de la Tierra, plantearemos técnicas para superar este escollo.

La Fig. 2.7 muestra las variaciones de V, gy § desde € exterior a centro de una esfera homogénea e

irrotacional hasta su centro.
En (2.14) y (2.15) se ha omitido €l término de rotacién. Estas expresiones deberian completarse sumando al

término de la derecha: 20°.

Figura 2.7. Campo gravitatorio de una esfera homogénea.
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2.7. Densidad superficial de una capa infinitamente delgada. M omento dipolar.
(a) Simple capa.

Para el célculo de la densidad equivalente de una capa esférica de espesor dR (Fig. 2.8) de acuerdo con lo visto en (2.2)
y (2.3) setendra

AgQp = G¥° ;. M_=4nR’cdR (2.20)

u

Mc / R

Figura 2.8. Densidad equivalente sobre una capa esféricade radio R.

Por lo tanto:
AQ, = 4nG (6 dR) =4nGu

u:O-dR_4nG[/m} (2.16)

Esta es la densidad sobre una capa esférica de nivel equivalente. Como consecuencia importante puede
demostrarse que si toda la masa comprendida en el interior de una superficie de nivel de potencia V se distribuye sobre
esta superficie de modo que la densidad de dicha capa sea:

1 oV

con:

el potencia de esta Ultima en un punto exterior tendra el mismo valor que € potencia de la distribucién inicial de masas
newtonianas en € interior de la superficie. A esto hay que afiadir que la capa de espesor equivalente no gerce accion
alguna sobre los puntos interiores dado que la ausencia de masas tornaaV arménicay constante (ver paragrafo 2.3).

A partir de (2.16) si consideramos una distribucién de masas sobre un plano de espesor equivalente, se tendra:

g }:oh:AgP 2.18

# Yo S @218)
De acuerdo con (2.17) el potencial de simple capa en puntos ubicados sobre o en el exterior de la capa sera

”_}ﬂ 919

r on (2.19)
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(b) Doble capa

Comencemos considerando el potencial en un punto exterior P debido a un dipolo magnético +m, —m correspondiente a
un imén corto (Fig. 2.9).

/o

Figura 2.9. Expresion dipolar +m, —m debido a un iman corto.

)

m m_m(r,-r,) mdcosé

V,=———= 2.20
A rr, r2 (220
estaexpresion, ss md = m (momento magnético), puede escribirse:
1
i
V, = 9 r (2.21)

on

Para un conjunto de dipolos (Fig. 2.10), y sabiendo que d9t = Jdv, con J: densidad de magnetizacion y
dv : volumen elemental (= d dS: con d: distancia dipolar por seccion transversal del iman), se tendra

V=] (3d)—%7/7r)ds (2.22)

S

Tratemos ahora de encontrar una expresion equivalente a (2.22) para € potencia gravitatorio. Debemos
advertir que, si bien €l potencial serariguroso, en principio es completamente ficticio.
Después veremos que este potencial de doble capa encuentra su aplicacion, por gemplo, en el caso isostético.

(j d) de (2.22) se reemplaza por pdn. En efecto, desde (2.17) tendremos. V :_47TGI udn. Asi, e momento

dipolar ser&
\Y,

-— 2.23
4G ( )

Entonces, desde (2.22) tendremos:

1 ¢, 0(1/r)

V=—||V——=dS 2.24
4 'L'[ on (2.24)
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Figura 2.10. Doble capa con separacion ¢, debidaa un conjunto de dipolos.

La suma de los potenciales (2.19) y (2.24) se reconoce en la tercera féormula de Green (Baranov, 1975, entre
muchos otros). Esta expresion es de una enorme riqueza conceptual para la obtencidn de V en base a datos de contorno.
Luego veremos desde (2.20) que el problema isostatico puede ser tratado a partir de distribuciones dipolares +m, —m;
ademaés desde (2.18) calcularemos €l potencia a partir de una simple capa plana (caso plano de la férmula de Stokes),
gue como introduccién veremos en 2.8.

2.8. Lamina plana de masas equivalentes.

Trataremos de calcular la gravedad en un punto exterior P (X’, y’, 2°) (ver Fig. 2.11) debida a una distribucion
superficial:

Ag(X',yZZ'):i Ny Z29(% %0 7 dxdy
27-[: —0 J—o0 N2 N2 w2 7> (225)
[(x—x) +(y-y") +(z—z)}
P(xyz)
0
X
dx
< dy
y
4

Figura2.11. Cdculode Ag(X',Y',Z) atravésdeladensidad superficial 4 en e planoxy.

Para el caso bidimensional integramos en y desde - « a + <« teniendo en cuenta que la distribucién de densidad
superficial no cambia sobre lineas paralelas a gey. Entonces:

1 oo '
Ag(x',z") =;J‘_w Ag(x, O)ﬁdx (2.26)

Por tanto una distribucién superficial de densidad %ﬁ}y) sobre cualquier plano horizontal sobre el cual la
T

distribuciéon de gravedad es conocida, producira el mismo campo en puntos altos, que las masas reales que son
responsables de las respuestas gravimétricas encontradas. Veremos luego que el célculo del geoide exige definir €
potencial local (perturbador). Una forma es definir su morfologia a partir de una distribucion de densidad superficial
plana obtenida desde Fig. 2.11. Otra, més rigurosa, estrabajar con la solucién tradicional de Stokes.
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2.9. Unidades.

En e sistema c.g.s. de unidades, la gravedad se expresa en cm/s” o Gal (en honor a Galileo). Es decir: 1 Gal = 1 crm/s%.
Frecuentemente se utiliza una unidad mil veces menor: € miligal. Asi, tendremos como valor medio para la Tierra
980,6 Gal = 980.600 mGal. En prospeccion gravimétrica suele utilizarse como unidad el décimo de miligal: 1 u.g.= 10
Gal = 0,1 mGal siendo Util, a veces, para estudios muy finos de gravedad, expresar los resultados en microgal. Para
cuestiones de potencial (préximo parégrafo) es conveniente definir el kilogal: 1 kGal = 10° Gal. Por tanto, e potencial
de atraccion puede expresarse en kGal x m.

Debemos notar que el potencial gravitacional tiene dimensiones de trabajo por unidad de masa (0 sea LT es
el cuadrado de una velocidad); siendo las dimensiones de trabajo ML?T 2.

Launidad que define el gradiente se denomina Eétvos: 1 Eétvés = 1 mGal/10 km = 10 Gal/cm.

El gradiente vertical normal adoptado es 0,3086 mGal/m 6 3086 Ettvos. A veces se evita la repeticion continua
de G (constante de gravitacion universal) eligiendo las unidades de modo que G = 1. Tales unidades se llaman
astronémicas o tedricas.

Actualmente la Asociacion Internacional de Geodesia (1989) recomienda adoptar €l sistema m.k.s. racionalizado.
Sus principal es recomendaciones son:

(1) El término gravedad "g" debe ser usado en genera en el sentido de "intensidad de campo de gravedad”. Se la
expresara en Newton/kg, siendo 1 N/kg = 1 Gal. La constante G seré expresada en Nm? / kg y GM en Nm? /

kg

(2) El término gravedad en el sentido "aceleracion en caida libre" o simplemente “aceleracion de gravedad" ag
debera ser usado en calculos cinemdticos (distancias, velocidades, aceleracion o tiempo) 0 en movimientos en
caida libre. En estos casos, y s0lo en estos casos, las unidades serén € Gal (= 10° m/s?) o Sl para valores
NUMEricos.

(3) El "potencial de gravedad" se expresara en Juliosg/kg. Los niimeros potenciales en unidades especificas de
trabajo se dan en 10 Jkg.

(4) Para € gradiente de gravedad se conserva €l E6tvos dado que depende sdlo del tiempo (cuya unidad es
compartida en ambos sistemas).

2.10. Equipotenciales.

Se denomina superficie de nivel o equipotencial a una superficie en laque V es constante (Fig. 2.12).
Fisicamente una equipotencial se materializa por la superficie de un liquido en equilibrio sometida a la accion
de la gravedad (geoide, en primera aproximacion).

Figura 2.12. Lineade fuerzay superficie equipotencial.

Si consideramos las trayectorias ortogonales a las superficies de nivel, tendremos las lineas de fuerza del
campo. Puede demostrarse facilmente que las lineas de fuerza del campo gravitatorio son ortogonales en cada punto a
las equipotenciaes. De acuerdo con €l concepto de trabajo en un campo gravitacional sobre una equipotencial setiene:

dV =g, ds=gcosa ds=0

dadoqueg= 0y ds= 0debeser o :%(ortogonalidad entregyV).
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Como g varia alo largo de una equipotencial, la distancia entre equipotenciales debe también variar, pero en
formainversaag. Es por ello que las equipotenciales tienden a estrecharse hacia los polos donde la gravedad aumenta.
No tienen equidistancia geométrica pero si dinamica (Fig. 2.13). Al tratar el sistema de alturas, veremos que a pasar de
una equipotencial a otra se realiza un trabajo que no depende del camino. Ello facilita el célculo (indirecto) de la
verdadera altura

dh,T

Figura 2.13. Superficie elipsdidica; las equipotenciales (b’, ¢’, ...) y las lineas de fuerza | son perpendiculares.

A medida que nos aeamos de la superficie terrestre, las superficies equipotenciales (en principio
aproximadamente elipsdidicas) se iran aproximando a superficies esféricas hasta que, suficientemente algjadas, serén
superficies esféricas casi perfectas. Por tanto, en los primeros trabajos €l estudio de las deformaciones de las
equipotenciales mediante satélites artificiales tuvo sentido si estos se movian a distancias cortas (no mayores de 2000
km) de la superficie terrestre.

Si consideramos ala Tierraesféricaeirrotacional, el potencial debido asu masa, en la superficie terrestre seré:

V, = oM = 6.237.253x10°cm’s”
r

Para €l elipsoide internaciona V, = 6.263.977 kGal m. De acuerdo con la resolucion de AlIG (Hamburgo,
1983): V, =(6.263.686 + 2) kGal m.

2.11. Lasuperficiefisicadela Tierra (el geoide).

Supongamos que €l total de nuestro planeta estuviera cubierto por agua. La superficie, dada su fluidez, estaria modelada
por el campo gravitatorio. Ella seria, en cada punto de su superficie, perpendicular a los vectores gravedad. A esta
superficie continua equipotencial (W = V(r) = V,), condicionada por el campo gravitatorio terrestre, se la denomina
geoide. La presencia de continentes que se elevan y sobresalen del nivel medio del mar determina que € geoide se
introduzcay ondule por debajo de las masas continental es siguiendo en forma atenuada a la topografia.

La Fig. 2.14 muestra un modelo ssimple en € cual la superficie de nivel del agua que representa €l geoide se
elevaen B respecto de A y C, ante la presenciadel continente (simulado por un paralelepipedo de madera). En realidad,
dentro de Co se eleva alin més que en lafigura.

Los equipotanciales en el espacio exterior son superficies cerradas y continuas (cuasiesféricas). Debido a que
en el espacio exterior no hay précticamente materia ponderable (la densidad del aire es 0,001395 g/cm®), |as superficies
equipotenciales responden ali a funciones armoénicas. No ocurre o mismo con el geoide continental. En efecto
geoide ocednico se prolonga por debajo de los continentes. Al introducirse en la zona continental la densidad cambia
abruptamente (crece a, digamos, 2,7 g/cm®). En este caso aparecen discontinuidades en las segundas derivadas y la
funcion deja de ser arménica y su construccion puede realizarse a partir de trozos de superficies diferentes. Las
curvaturas cambian discontinuamente en la segunda derivada. Al no ser arménico el geoide continental ya no lo
podemos utilizar como superficie de referencia para las determinaciones de posiciones. Hacia mediados del siglo XX
las coordenadas del sistema Sueco diferian en mas de 250 m del sistema Danés, mientras las Francesas e Inglesas
discrepaban en unos 200 metros. Sin embargo para el calculo de alturas es posible ignorar la falta de paralelismo de las
equipotenciales en primera aproximacion.
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Geoide Geoide

A B c

Figura 2.14. Ante la presencia de un continente Co en B, la superficie de nivel del agua se elevarespectode Ay C.

Estamos ahora en condiciones de definir el geoide como la prolongacién de las aguas medias de los mares en
equilibrio por debajo de los continentes.

Recapitulando digamos que el Geoide se materializa con €l nivel medio del mar obtenido a partir de promediar
series de registros mareograficos alo largo de un periodo de unos 19 afios.

En efecto, los movimientos relativos del sistema Tierra-Luna-Sol producen largos ciclos de marea. Hay un
ciclo lunisolar correspondiente al movimiento de los nodos de la érbitade la Luna en 18,67 afios.

También es conveniente sefidlar el ciclo de repeticion de fases lunares de 19 afios, y €l ciclo de repeticion de
eclipses de 18 afios.

En realidad, deberiamos hablar del geoide para una época, es decir de una superficie de nivel que varia con el
tiempo. Ello es debido a que el potencial terrestre cambia con €l tiempo, por g emplo por cambios de masa provocados
en €l nlcleo, 0 en la cascara litosférica en constante dinamica (tecténica de placas), o por desprendimiento de hielo en
los polos, o por cambios en €l ciclo hidrologico, etc.

2.12. Ondulacién del geoide debida a las masas per tur bador as (for mula de Bruns).

Si por simplicidad consideramos que €l modelo de referencia es una esfera (radio constante), homogénea (densidad
constante) e irrotacional (velocidad angular nula), las equipotenciales en P (punto sobre la superficie) y en Q (punto
elevado, por giemplo, en N = 20 m) tendran los siguientes valores:

V, = % = gxR, =6.237.253x10°UC.g.S

v, =—OM 6237233 ucgs =" 14+ N S_Gm (NN
° R,+N R\ R, R.| \(RJ R,

(el desarrollo en serie converge siempre y cuando

ya

<1, cuestion que esta garantizada pues la ondulacion del geoide

es mucho menor que el radio medio delaTierra).

L uego:

siendo y : gravedad terrestre.
Por lo tanto la diferencia de potencial T es:

T=V, -V, ~yN (2.27)

Consideremos ahora que T es producida por la presencia de la masa de un yacimiento subsuperficial. Debido a
él, la equipotencial V,, se elevara una cantidad N que puede ser calculada desde (2.27). La expresion (2.27) es la bien
conocida formula de Bruns.
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2.13. Nociones sobre el desarrollo del potencial terrestere en ar ménicos esféricos.

odVv

o
intentéramos determinar € potencial V =V (r) en €l interior de la Tierra, tendriamos que proceder capa a capa
atendiendo ademés a que: divg=-47Go vista en (2.18). No obstante, en € interior de la Tierra no se conoce
o =o(r). Otro camino paraanalizar el potencial V, es trabajar desde el espacio exterior en donde se cumple divg =0

(vistaen 2.19). En este caso a partir de la expresion V =G j Hdl_m intentaremos desarrollar la reciproca de | en una

Si a partir de la expresion Newtoniana vista en (2.13) con o = 0, es decir: V :V(r)zem'dl_mzem.

serie convergente. Veremos que esta solucién equivale a la descomposicion espectral del campo gravitacional. Los
coeficientes de este desarrollo, que son nimeros adimensionales, proveen las distintas amplitudes del espectro. Es
posible demostrar que tales coeficientes tienen, en grados bajos, interpretaciones fisicas simples. Ellos puestos en
coordenadas rectangulares son integrales de masas que involucran productos y momentos de inercia que nos informan
por gemplo de la elipticidad polar y ecuatorial de la Tierra. Al final de 2.7 hemos visto que el cdlculo del potencial
necesita disponer de los valores de g observados (=-6V/on). Andlogamente para evaluar los coeficientes del

desarrrollo en serie del potencial de perturbacion, necesitaremos utilizar cualquier observable funcional de él; por
giemplo trabagjar con el desarrollo de anomalias de gravedad observadas. Cada valor de la anomalia de gravedad
observada proporciona una ecuacion para la determinacién de los coeficientes buscados. Ademas para facilitar los
ciculos de los coeficientes, se suelen emplear cirterios de ortogonalidad para funciones esféricas totalmente
normalizadas (de formatal que sus valores medios cuadréticos sobre la superficie de la esfera queden especificados).

Figura 2.15. Distanciaespacial |, cuya reciproca se expresa en serie convergente. El angulo 6 varia respecto del gje OP.

De acuerdo con laFig. 2.15 reescribimos 1/1 :

5 -1/2
}=;=(r2+R2—2chose) ve_1hy, iz—gcose
| PP r

r r
2
con l:[Rj —ZRCOSQ} <1.
r r

Si desarrollamos en serie de potencias:

(a) solo hastael término lineal en B , tendremos:

r
}=E{1+(—Rc039+...ﬂ,
Il r r
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gue podemos escribir:

1
|

= | =

[Po(cose) +TR B (cosO) + } (2.28)

con Ry(cosf) =1y B,(cosd) = coso .

(b) Agregando ahora el término cuadrético, se tendr&

}=E[1+Bcose+(5)2(§cosz9—1)+--1'é
| rl r r--2 2

! - . (2.29)
l_=F[PO(0050)+?H(cos@)+(7)zl32(cose)+...}

(c) y en genera por induccién tenemos:

P,(cosh) =1
R (cos@) = cosd

3 1
Py(cos0) == (cos™0 —) (2.30)

v21.3...(2n—k -1)(-D)* cos" * 0
P, (cos@) = Z K= 2]
k=0 : :

Los P, (cosf) son los llamados polinomios de Legendre, con n: grado del polinonio. Notemos que €l angulo 6
se toma a partir de un gje inclinado, no vertical como es usual. Debido a que a todos los términos (que son funciones
arménicas) los podemos considerar desarrollados sobre una esfera de radio unitario, se los denomina armonicos
esféricos de superficie. Cada uno de estos polinonios depende de 6 . Por ello a variar 6 se forman zonas simétricas

respecto de r o del eje oP y a los términos correspondientes se los llama arménicos zonales (Figs. 2.16 y 2.18
izquierda).

1o
_______ /j?
; /i
! K
g 8 A
L & £ LY \/\I/n\//{x\\w
]: l J, NN
VALV TAV AN ,
YR
A i B ht
AV ARANLY \f ¥
GREEAN NEE M
T ) (W O 5 \;"
\.‘_
0-0° 30° 50° 90° 120° 150° ,35,}“’

Figura 2.16. Armoénicos Zonaes P, P,, ..., Pz como funcién de 6. A laizquierdaaparecen Po=1,y P,y P; para 0= 30°.
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Finalmente (2.29) puede ser escrita como:

L1y (TRJ P, (cos0) @31

r n=0

dado que la serie converge paraR <r, y los P, (cosf) pueden obtenerse desde (2.30).

Siintroducimos 1/1 desde (2.31)enV =G I ”dl_m tendremos:

V= % ”j g(?jn P, (cos@)dm (2.32)

Las integrales de los tres primeros términos del desarrollo de (2.31) constituyen los momentos de inercia A, B,
C respecto de unaternax, y, z. Si | es el momento respecto del gje OP , llegamos a:

V=%+%(A+ B+C-3l), (2.33)
r r

gue puede expresarse en funcién de la latitud ¢:

\Y; :%—%(C— A)(3sin®p —1) (2.34)
r r

El desarrollo que conduce a (2.33) y (2.34) puede verse, entre muchos otros en Introcaso (1997, pags. 30 a 34).
Si en (2.34) agregamos el término de rotacién con velocidad o tendremos:

v :%_%(C—A)(Bsinz(p—l)+%r2w2 cos’ (239
r r

Para un modelo elipsoidico en lugar de esférico, los términos de distancia deben involucrar la relacion (r/a),

2,3
siendo a: semigje mayor de la elipse. Reagrupando y Ilamando J, a C;Z_MA yma ‘é a , (2.35) tomalaforma:

2 3
v :ﬂ{bﬁ(ﬁj (3sin2q)—1)+£1j mcoszgo} (2360
r 2\r a) 2

(2.36) se denomina formula de Mc Cullagh (1809-1847). Ella es una aproximacion de primer orden que representa €l
potencial de un elipsoide de revolucién en funcion de los momentos de inercia A y C y de un término de rotacion. Este

a-b
elipsoide presenta un aplastamiento geométrico dado por: & =

y un radio vector: I =a(l—asin’p) con ¢
latitud. A partir del potencial (2.36) puede demostrarse que:

3 m, .
r=afl-(=J,+—)sin’
[ (22 2) ¢

Entonces:

3
a=—J,+— 2.37
292t (2.37)
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También la aceleracion de la gravedad con una aproximacion de primer orden nos conducira a la célebre
formula de Claireaut (1743) sobre laque volveremos al tratar el sistema de referencia.

Volvamos ahora a (2.31) y (2.32). Es conveniente realizar un cambio de gje para referir 6 a e vertical (Fig.
2.17). Edtafigurarelaciona la distancia esférica 6 que vincula las proyecciones P y P’ sobre la esfera unitaria, con el eje

verticad ON mediante |as colatitudes @Y @’, ubicadas sobre los meridianos a distancias wy «’ del meridiano origen G.

P(R, ¥, o)
P'(R, ¥, o)

Figura 2.17. Distancia esférica 6 vinculada a €je vertical ON .

Del tridngulo esférico ANB setiene:

C0SO = COSp CosS '+ singsing'cos(ow'— ®) .
Sustituyendo esta expresion en los P,(00S8) la complejidad aumenta, tendremos asi:

R=1
B =cospcosgp'+singsing'coseg,conie =w — o'

(2.37)

P,= g[(cosm:osw '+ singsing'coss)? — %]

Los Pn, desarrollados y agrupados contienen tres tipos de términos:
e Zonaes, que a depender sdlo de ¢’ dividen a la esfera en zonas latitudinales (Fig. 2.18 izquierda).
e Cuadrangulares o teserales (del griego tetra o cuatro) que dependen tanto de o’ como de ¢’ (Fig. 2.18 centro), y
e Sectoriales, en las cuales la dependencia con la colatitud desaparece y la esfera queda dividida en sectores
alternativamente positivos y negativos determinados por circulos maximos que pasan por los polos (Fig. 2.18
derecha). La Fig. 2.19 representa también |os distintos tipos de arméni cos descriptos.

N

™=
i
HTITT T

|
HIML NN
| |

A~

Figura 2.18. Mapas de areas definidas por lineas cero en hemiesferas. Izquierda: Armonico zonal P70 . Medio: Armoénico teseral P75 Cos5¢p .

Derecha: Arménico sectorial P,/ cos7¢ .
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0c TESERAL

SECTORIAL

Figura 2.19. Izquierda: Armonica zonal |32(9) referidaa ge oP (véase Fig. 2.15). Derecha: Arménicos zonales, teserales'y sectoriales referidos

al gevertical ON.

Visto el desarrollo de la reciprocade | en (2.30), €l potencia V de (2.31) y €l cambio de gjes que originan las
expresiones (2.37) es posible, introducieno el semigje mayor a del elipsoide como una constante y Ilamando a las
integrales de masa C,, ., Yy S m (coeficientes arménicos esféricos), expresar el potencial en arménicos esféricos como:

% =¥{1+ ii(%} (ComCOSMw + S, sinmow)P,  (cos6) (2.39)

n=1m=0

con n: grado, m: ordeny w: longitud.

M = M+ (Tierra) + M (Atmosfera); a: semieje mayor del elipsoide de revolucion.

Como por otraparte, V =G j ”M
r

enserieC, Y Sim son integrales de masa del campo potencial. Para la descripcion del campo de gravedad se

usan genera mente armonicos esféricos completamente normalizados.

Tendremos asi:

, Seve -al comparar esta con (2.39)- que los coeficientes del desarrollo

k(2n+2)(n—m)!

P, m(cos0) = \/ (e P, m(cos0) (2.40)
Com | _ (n+m)! Com (2.41)
Sim k@n+)(-m)!|S,,

conk=1,param=0, k=2 param= 0.
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El desarrollo en serie representa una descomposicion integral en estructuras de campo de longitudes de onda
360°/n (con resolucion 180°/n). El andlisis espectral permite no sdlo conocer las grandes contribuciones de masa
terrestres a través de los momentos de inercia por €jemplo, sino ademas tener una idea sobre las distintas profundidades
de los emplazamientos de masas andmalas.

La diferencia entre e potencial rea y e potencial normal es el potencial perturbador T(r) que suele
expresarse como:

r | &\r

m=0

T(r)= G—M{i (Ej Zn: (AC, ,cosmm +AS, ,sinmw)P, . (cosbo) (2.42)

Notemos que el desarrollo comienza con n = 2, dado que se asume que coinciden tanto las masas de la Tierray
del elipsoide como sus respectivos centros de gravedad.

Los arménicos esféricos normalizados AS, , Y AC, , de (2.42) son las diferencias entre los coeficientes
armonicos esféricos normalizados de los campos real y normal. Si, desde (2.42) derivamos: T (r)/or y atendemos a
laecuacion diferencial fundamental de la Geodesia (véase 4.39) tendremos:

Ag(r) = Grl\z/l |:i (n-2 (?j y (AC, ,cosmw+AS,  sin rnco)?m(cose):l (2.43)
n=2 n=0

con Ag(r) : anomalia de gravedad observada.

Desde (2.43) los coeficientes armoni cos esféricos pueden ser calculados, a partir de las anomalias de gravedad,
empleando €l criterio de ortogonalidad para funciones esféricas armdnicas total mente normalizadas.
Tendremos asi:

{%}=iﬂ 1 (Ej Ag{@sm}m(cose)do (2.44)
Sim 4 2. GM (n—m)\r snmew |

con: do =sinfdfdw y o=1

En conexién con € movimiento de los satélites artificiales, el potencial a menudo se escribe en laforma:

n=2 m=1

V= GTM{l—i(%)n J,P,(cos@) - izn:(?ajn (JymCOsSmo+K_  sin ma))}

En esta expresion los términos J,, son |os términos zonales, mientras J, ., Y K, m Son los arménicos teserales.

Debido a que los efectos de los armdnicos zonales (efectos acumulativos) sobre las orbitas de los satélites son
mucho mayores que los efectos de los arménicos teselares (perturbaciones oscilatorias, con rapidos cambios de signo),
suelen considerarse solo |os términos zonales. Entonces:

—GM . aejml
R=——>|—| J,P(coso
2 2l e

n

donde R (potencial de perturbacion en mecénica celeste) es funcion der y 0 solamentey @, eslaexcentricidad lineal
deladrbita satelital. Los arménicos J,, Ja, Js, ... se obtienen asi desde las perturbaciones de los orbitales satelitales.

2.14. Interpretacion fisica de los coeficientes de bajo grado.

Hemos visto que si en (2.32) representamos solo 10s primeros términos, podremos poner en primera aproximacion al
potencial V expresado por los momentos de inercia: A, B, Cel en (2.33) y Ay C en (2.34 y 2.35). Andlogamente, los

primeros grados del desarrollo de los coeficientes Cn,m Yy Sn,m de (2.39) representan momentos y factores de inercia.
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Paran = 0, desde (2.32) y (2.30), V, = GM/r representa el potencial de una Tierra homogénea de masa M y
radio r o bien de una Tierra formada por una superposicion de capas esféricas cada una con densidad homogénea

o=o(r).
Veamoslostérminosdegrados 1y 2.

C = C11 511—0
21232,120
1 ,A+B
“am 2z
B A
22 = 4aM Szz

con F: producto deinercia (6 integral de masa del producto de las distancias ecuatoriales x e y).
Si cambiamos el signo a C,, tendremos el factor de formadinamico J,:

A+B
J!
2" aM 2 )
. ., C-A
SAzB, JZzW:‘]Z

este factor, ya mencionado en (2.36), caracteriza el aplastamiento del polo. Es una de las constantes fundamentales en la
Geodesiay la Astronomia. Hoy se admite para Jé : (1082,6267 + 0,0001) x 10°°. Este valor es 3 veces mas grande que

los sucesivos coeficientes. Los coeficientes C,, y S » describen la simetria en la distribucion de masas ecuatoriales con
relacién a eje de revolucion (elipticidad en el ecuador) y una cierta torsién. Estos coeficientes sugieren un elipsoide
triaxial.

2.15. El potencial debido a algunos cuer pos simples.
Veremos a continuacion el cdlculo del potencial de algunos cuerpor regulares.

Masa cilindrica vertical.
Consideremos una masa cilindrica vertical de densidad o (Fig. 2.20). El caso es sencillo si el potencial (y la gravedad
vertical) se calculan sobre el gje del cilindro (por gemplo en la estacion exterior E).

Fuera del gje del cilindro, € célculo no es simple y requiere resolver integrales elipticas (véase también
Introcaso & Huerta, 1979).

Siendo la masa elemental dm= odV = or dAdr dz, con o : densidad, dV: diferencial de volimen, r dA: arco

de lamasa elemental, dr y dz lados elementales del volumen dV, setendr&

h R
dAdzr dr
V =Go — 245
J;{E';(ZZ_FI,Z)UZ ( )
y
2hh, R
dAzdzrdr
g=Go — (2.46)
J(; J;.([ (22 + I,2)3/2
con: ﬁ =cosy Y hiy h;lasdistancias alatapay alabase del cilindro respectivamente. La expresion (2.45)
Z°+r

es el potencial en E debido a total de lamasa cilindrica de Fig. 2.20, mientras g es la componente vertical de gravedad.
V (6 VIy) y g son bésicas para realizar inversiones en busca de masas causantes, como se vera luego.
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Figura 2.20. Estacion externa E donde se calcula e potencial originado por la masa cilindrica.

Si integramos (2.46) obtenemos:

V, = 7Go qz—tﬁ—h\/R2+hf+hz\/R2+lf+R2In[21— V;I@ (2.47)

Desarrollosen serie.
Los desarrollos en serie constituyen a menudo la base para buenas aproximaciones. Asi, de acuerdo con McMillan
(1930), €l potencial aproximado debido a un cubo de lado 2a, adistanciar del centro O en un punto exterior P(x,y,2) es:

M M a*
V(XV,2)=G| —-7
(%, ¥,2) {r 18 r?

(x2 + Y+ 2+ 3%y + 327y +3X°7° )} (2.48)

con M: masadel cubo, G: constante de gravitacion universal, I' = 4/ X* + y2 +7° . Desde aqui:

Mz Ma* 22 s 92/ 4 4 4 2.2 2.2 2.2
g(x,y,z):G{r—3—7W{62(x +y )+4z —r—z(x +Y +Z +3XYy +32°y +3X°Z )

(2.49)

Debido a que las expresiones para V' y g involucran un segundo término en 1/r°, cuando r es suficientemente
grande los calculos pueden hacerse simplemente con:

Vre——:; g= Z

Célculo del potencial originado por un paralelepipedo rectangular.

El potencial en O, debido a un paralelepipedo elemental de volimen dx dy dzy masa o dx dy dz(con o : densidad) a
distanciar desde O (Fig. 2.21) ser&
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v - &

%% dxdydz
M eyer

Si resolvemos analiticamente | as dos primeras integrales en y, z tendremos:

)

: zacin(Z 1y WKty + Z) |
V=GG£ x(l—ln(y+\/x2+y2+zz))—yln(x+\/x2+y2+zz)+ (y+f/)(2+y2+zz)\/y2+zz ) dx

Y z
(2.50)

Esta Ultima integral puede resolverse numéricamente a partir de descomponer, por gemplo, € paralelepipedo

en un nimero impar de l&minas: para cada x fijo entre y; e y,, z; y z, para emplear finalmente, por gemplo, la férmula
de Simpson.

Para la resolucion analitica completa de V recomendamos consultar cualquiera de los siguientes trabajos
McMillan (1930, pags. 72 a79), Nagy (1966), Introcaso & Huerta (1976), Guspi (1999).

Las siguientes expresiones de g, 9y Y 9, son de gran utilidad:

A%y Az A
Z+y+r

0,(X,y,2)=G.p||zIn(y+r)+ yIn(z+r)+ 2xarctan

A4 1Ay

Az

Az,
A, AY,

X+Z+r1

9,(x,y,2)=G.p|([XIn(z+r)+zIn(x+r) +2yarctan

A
" Ayr Az

Al
Ax, [AY2 %2
X+Yy+r

9,(x,¥,2) =G.p||xIn(y+r) + yIn(x+r) + 2zarctan

el Ay Az,

00N 1 =(x=X)*+(y=¥)’+(2-2)° , A% = X=X , Ay, = y= ¥, , A% = 2= 7,,i =12.

Z

Figura 2.21. Potencial en O debido a un paralelepipedo elemental dx dy dzadistanciar de O. Luego es integrado entre Xy, Xz, Y1, Y2, Z1, 2.
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2.16. Masa 2D de seccién poligonal.

Talwani et al. (1959) resolvieron el calculo de efectos gravimétricos de una estructura poliédrica 2D (en yz), tanto para
la componente vertical g,, como horizontal g,. Veremos esta Ultima por ser la menos utilizada, aunque para el célculo
del geoide, las mas significativa. Asi, para gy, obtuvieron:

9,(Y)=2Go ) Y,
i=1

i
con:

cosd, (tand, —tand, )

Y=asd |t 6.,-6 )+l
i a1$n¢|cos¢| an¢|( i+1 |)+ nCOSQiH(tanng—tan@)

(2.51)

con la notacién que se desprende de la Fig. 2.22. Tendremos entonces:
Vi =] oh(y)dy
expresion que suele integrarse numéricamente.

a;

B(y.z)

Riy.z)

P ClYnZ.))
Z

Figura 2.22. Poligonal 2D (en x,2) a partir de la cual calculamos e potencial en O.

2.17. La Transformada de Fourier

Hemos visto en 2.13 el desarrollo del potencial en serie de armonicos esféricos. Veremos a continuacion el
desarrollo de funciones (potencial, gravedad, etc.) en las [lamadas series de Fourier.

En ambos casos (2.13 y 2.17) se pretende que los desarrollos en serie faciliten los cllculos y ademéas amplien
las posibilidades de interpretacion.

Sabemos que las series de Fourier son herramientas mateméticas que permiten descomponer funciones
periodicas (repetitivas) en un conjunto de componentes senoidales (curvas ondulantes como las olas oceanicas).

S. B. Fourier, estudiando la distribucién de calor en cuerpos solidos, dedujo — a principios del siglo XIX — un
método para estudiar el fenomeno (véase Bracewell, 1989). El propuso que la irregular distribucion inicial podia
descomponerse en numerosas sinusoides simples provistas cada una de su maxima temperatura y de su propia fase, es
decir de de su posicion relativa dentro del anillo metdlico utilizado en su estudio (Fig. 2.23 (a)).

Fourier habia cambiado una distribucién Unica, cuya descripcién matemética era dificil, por una serie — méas
manejable — de funciones trigonométricas periédicas que, al sumarse, engendraban la distribucion original. Cada
componente senoidal variaba un nimero entero de veces desde un maximo a un minimo. Llamé armonico esférico
fundamental al que realizaba un solo ciclo (frecuencia minima); segundo arménico a que realizaba dos ciclos, y asi
sucesivamente.

Todos conocemos el fendbmeno de descomposicion de la luz cuando se forma el arcoiris. Recordemos que un
prisma de Newton descompone un haz de luz blanca en colores simples (Fig. 2.23(b)). Que €llo es asi, puede ser
comprobado haciendo pasar nuevamente cada color por otro prisma. Ellos no sufrirdn desviacién. La causa que origina
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esta descomposicion es el indice de refraccion (5 = € con c: velocidad delaluz y v: velocidad en el medio atravesado),
%

de modo que cuanto mas corta sea lalongitud de onda mayor seréla desviacién. El prisma actla, pues, como analizador
de frecuenciasf;.
Para realizar mateméticamente este andlisis (andlisis de Fourier, o andlisis armoénico) es necesario calcular los

coeficientes de Fourier ay y by, Ellos permiten calcular las amplitudes de los distintos arménicos (= A, 0 ,/aj + brf ).
Sealafuncion:

y=f(x) Zm: n gy ™ (2.52)
f (X)=a, +a, cosx+a, CoS2X+...+b sinx+b,sin2x+... (2.53)
siendo
1 2n 1271 1271
aOZZJ.S f(x)dx , am=;£ f (x)cosmxdx bm=;£ f (x)sinmxdx (2.54)

A menudo la funcién f (x) viene dada por un conjunto de valores discretos equiespaciados. En este caso la

integral se resuelve numéricamente.

Luego de analizada la funcion se redliza la sintesis, tomando en general — de cada sinusoide — los siguientes
pares de valores. amplitud y frecuencia, amplitud y fase. Ellos se redinen en sendos gréficos. Se ha redlizado asi la
Transformada de Fourier, obteniéndose los denominados espectros de amplitud y fase. Notemos que hemos pasado de
un dominio funcional a un dominio frecuencial. Esta transformacion facilita lainterpretacion.

En el gemplo de Fig. 2.23(b), si queremos recuperar laluz original podemos colocar un espejo concavo que —
convenientemente dispuesto — enfoca cada color hacia un punto donde se funden todos (luz blanca). Realizamos asi 1a
[lamada antitransformacin.

En la practica, al pasar al dominio frecuencial podemos eliminar o reforzar algunas frecuencias. Luego la
antitransformacion nos permite obtener resultados mas interpretables.

Es usual expresar en forma exponencial la serie de Fourier:

f(t)=> ce™ (2.55)
con
T
HE— . . . _ 1 ? —inwgt _ 27[
| lunided imaginaria , C, —? I f (t)e a y o, —? (2.56)

NI

Laforma exponencia permite un megjor mangjo de f (t) .

Originariamente la transformada de Fourier se pensd para funciones periddicas utilizando valores discretos.
Gracias a un artificio simple, es posible representar igualmente una funcién aperiddica por una serie de Fourier. Si una
tal funcién, definidaen un cierto intervalo, se repite indefinidamente, nos encontraremos frente a una funcion periodica.

Introduciendo C, enlafuncion f(t) expresada en forma exponencial, setiene

- T
2 = 2
f(1)-3 Hf(t)e“"%tdt s 2 %L f(t)e™dt |me™ (257)
L o Lo
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Temperatura

0 Posicion 20 180 270 360

Temperatura

0 Posicion 20 180 270 380

Luz blanca
o

Rojo
Naranja
Amarillo
Verde
Azul
Adl
Violeta

Luz blanca

Prisma (analizador)

Espejo concavo
(sintetizador)

Figura 2.23. (a) Estudio original de Fourier que muestra la distribucién de temperatura en distintos puntos de un anillo de Fe (arriba). Luego seve €
anillo desarrollado que precede a la gréfica tipo diente de sierra. El antedltimo gréfico contiene una multitud de curvas sinusoidales con uno, dos, tres
0 més ciclos. Por Ultimo (abajo) se ve la suma de 16 de estas curvas (linea continua) con una buena aproximacion a gréfico origina (en trazos
discontinuos). (b) Analogia fisica de los estudios de Fourier. El prisma de Newton descompone un haz de luz blanca en siete colores, cada uno con
una frecuenciay una amplitud caracteristica. Luego con el espejo concavo es posible recomponer la luz blanca.
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Cuando T — wotodas las frecuencias @ son permitidas. Reemplazando t por x para evitar confusiones
tendremos:

T

+00 2
f(t):j %J‘ f (x)e'dx |€”"dw (2.58)

o T

2

Si definimos
F(o)= [ f(x)e™dx (2.59)
la ecuacion (2.58) se convierte en:

f(t):% F (0)e”do (2.60)

Esto nos dice que cualquier funcién dada tiene dos modos de representacién: uno en €l dominio funcional (por
elemplo del tiempo f (t)) y otro en el dominio de las frecuencias F ().

Extensién al caso de dos variables

Silafunciénes g (x, y) en coordenadas cartesianas, su transformada de Fourier ser&

400 +00

G(uv)=[ [ g(xy)e"*dxdy @61)

400 400

.[ j G(u,v)e"* ™ dudv (2.62)

—00 —00

a(xy)=

Ar?

con: uy ven el dominio espectral.

2.18. El teorema de convolucion

Esta es una herramienta extremadamente (til. Por definicién de transformada de Fourier, sabemos que s f es una

funcion de modulo integrable en R, y llamamos u a una nueva variable en el dominio espectral (dominio de las
frecuencias):

+o0

F(f)(u)=[ f(t)e*™dt

—0

y suinversa

+o0

FHF(f)(u)(t)= j F (u)e”™du

—0
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Asi:
+o0

[ (F(£))()(F(9))(u)e*"du=

—0

n
iR
—_
M
—~
—
N—
—~
c
~
M
—
(o}
N—
—_
c
~
~—
—~
—
~
Il

+o0

j (F(f>><u>.(]:g<f>eszdfjezmdu:

—0

+o0 +o0

- J' g(r)drj. (F(f))(u)e*™ e du=

—0

_ j o(c)de [ (F(f))(u) €™ du =

= J. g(r) f(t—-7)dr=f(t)*g(t)
Luego:
F(f*g)=F(f).F(9)
y la extension a dos variables es inmediata.

Veamos un gjemplo. En el Capitulo 6 veremos la expresion de Stokes, de relevancia fundamental en Geodesia.
En su version plana, ellaes:

N(x, y):%HAg(x, y)%dS (2.63)

con: | = \/( Xo — x)2 +(Yp - y)2 . Estaes unaintegral de convolucién:

1
N (X, y):;Ag(x, y)*I (2.64)

con |'= ; Si la transformada de Fourier se simboliza con F y su inversa F*, utilizando el resultado del

21X+ y°
Teorema de Convolucién para dos variables podemos escribir:

N(x, y):%Fl[Ag(u,v)I '(uv)] (2.65)

2.19. La Transformada Rapida de Fourier (Fast Fourier Transform, Cooley y Turkey, 1965)

A partir de métodos analiticos es posible evaluar la integral de Fourier y obtener la transformada de una
funcién. Esto seraluego ejemplificado para el caso de un hilo pesante, horizontal e indefnido. No obstante esto no eslo
usual, y hay funciones cuyas integrales no son faciles de calcular o no figuran en tablas. En estos casos se dispone de
métodos numéricos que permiten resolver estos problemas. En principio el nimero de célculos depende del nimero de
datos sucesivos que describen la funcion a transformar. EI nimero de adiciones esigual a nimero de datos, mientras
gue el nimero de multiplicaciones es igual al cuadrado del nimero de datos. Por ejemplo, €l andlisis de una funcién
descrita mediante 500 datos exige 250500 operaciones; 500 sumas y 250000 multiplicaciones. La transformada rapida
de Fourier (FFT) reduce considerablemente € niimero de multiplicaciones (operaciones por entonces (1965) lentas para
las computadoras). Esta reduccion se basa en la particion del d&rea muestreada. Por ggemplo, si de una funcién se toman
32 muestras el nimero de multiplicaciones necesarias seria 32° = 1024. Si dividimos el intervalo en dos partes con 16
muestras cada una, € ndmero de multiplicaciones seré 2 x16° = 512; s volvemos a dividir cada subintervalo en dos,
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tendremos 4 x8° = 256 multiplicaciones, y asi sucesivamente. Esta estrategia tiene antecedentes en | os trabajos de Gauss
(1803) cuando calcul 6 érbitas de asteroides.
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3.LAFORMA DE LA TIERRA

3.1. El sistema dereferencia. Las anomalias gravimétricas.

Es por demas conocido que un albafiil trabaja con un sistema de referencia local en el cua laterna de ges cartesianos
(x,y,2) se materializa con dos niveles de burbuja centrados colocados normalmente uno respecto de otro (coordenadas x
ey que determinan un plano horizontal) mientras la coordenada vertical () se determina simplemente con una plomada
(direccion fisica).

Este sistema de referencialocal podria ser utilizado por la Agrimensurasi |as superficies a representar pudieran
ser consideradas planas. Pensemos por gemplo que €l territorio argentino es una amplia extensién que exige tener en
cuenta la curvatura terrestre. Pensemos también que seria deseable poder comparar los levantamientos geodésicos en
distintos continentes. Surge de aqui la necesidad de disponer de un Unico sistema de referencia geodésico mundial, que
necesariamente debe estar concebido por unaterna de ges (x,y,2) ubicados geocéntricamente, es decir en coincidencia
con el centro de gravedad del planeta. Se ha pensado tomar en este sistema una figura auxiliar que, sin perder sencillez,
represente en la forma mas gjustada posible a la superficie media de nuestro planeta.

Recordemos que uno de los mayores objetivos de la Geodesia es €l estudio de laformadelaTierra

Con la experiencia de Erasttenes se admiti6 para latierra una forma esférica, que algunos autores consideran
hoy una aproximacién de orden cero.

En este modelo rudimentairo (Tierra esférica, homogénea e irrotacional) la superficie terrestre coincide con
una superficie de nivel. Si al modelo anterior lo hacemos rotar con velocidad , la equipotencial que parte del polo, se
separa ascendiendo hacia el ecuador, en virtud de la caida de “g” producida por la rotaciéon (que es maxima en el
ecuador).

Al llegar e siglo XVII, Newton y Huggens intuyeron que la Tierra se aplastaba en los polos, como ya fuera
dicho en el capitulo 2. Newton propuso representar a latierra como un fluido homogéneo en rotacién, encontrando que
su superficie exterior (para un cierto rango de velocidades) es un elipsoide de revolucion de aplastamiento 1/230.

En el siglo siguiente fue Claireaut (1743) quien encontrd que en primera aproximacion el modelo terrestre es
un elipsoide de revolucion, cuyo aplastamiento o se deduce de coeficientes dindmicos. No esta demés sefialar que
asumiendo que la Tierra es un elipsoide de revolucién disponemos de una figura geométrica de referencia de fécil
manejo.

Yaen € siglo XX, Darwin (1910) demostré que s €l fluido en rotacién incrementa regularmente su densidad
hacia €l centro, la superficie exterior puede ser también un elipsoide de revolucién.

Pensemos que s |a Tierra fuese observada desde muy |gjos, digamos desde la Luna, ella apareceria como una
esfera ya que su aplastamiento es de muy dificil percepcion. En un modelo a escala con un radio de 50 cm, €l
aplastamiento seria de solo milimetros.

Todas estas son aproximaciones a la verdadera superficie fisica de la Tierra o nivel medio del mar (no
perturbado por vientos y mareas) prolongado por debajo de los continentes. Esta superficie, llamada geoide, es una
equipotencial que se acomoda y se distorsiona ante las irregularidades de la distribucién de las masas terrestres. Estas
distorsiones (30 m, 100 m) son muy peguefias respecto del radio medio terrestre.

En una palabra, con la superficie de referencia (elipsoide, esferoide,...) no se pretende, como primer objetivo,
buscar una aproximacién a la forma de nuestro planeta. Se intenta si, desde ella encontrar los apartamientos de la
verdadera forma ya sea del geoide o de la superficie topografica. Ellos, por otra parte, deben ser 1o mas pequefios
posibles para garantizar la consistencia de los resultados.

Asi, la superficie eipsoidica elegida como referencia debe ser una superficie de nivel con la mayor
aproximacion a geoide y al campo de gravedad externo. Se trabaja por gjemplo con figuras de referencia truncando el
desarrollo arménico esférico. Asi s n = 2 setiene €l esferoide de Bruns, s n = 4 €l esferoide de Helmert, etc.

En sintesis tanto en Geodesia como en Geofisica se ha trabajado usuamente con sistemas de referencia
elipsoidicos originados por la rotacion con velocidad angular o de una elipse meridiana de aplastamiento o y semigje
mayor a alrededor de su gje menor b. Luego se procurd que tanto la masa encerrada como e centro de gravedad
coincidieran con los correspondientes a la Tierra verdadera. Es decir, el proposito es encontrar un elipsoide de nivel o
elipsoide equipotencia que coincida lo mas estrechamente posible con nuestro planeta.

Comencemos considerando una esfera homogénea de radio a, sometida a rotacién w alrededor del ge vertical
PNO (Fig. 3.1). Desde Fig. 3.1, lagravedad en el polo g, y en el ecuador g, seran:

9e =A-T, (32)

con A: gravedad Newtoniana, f,: fuerza axifuga (= «?a).
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Pv

O [~ gy

A E

Figura 3.1. Esferaen rotacion o, deradio a.

Desde (3.1) vy (3.2):
9 9=, 33)
En un punto cualquiera P, de latitud ¢, tendremos (Fig. 3.1):
g, =A-f,cos’p (3.4)
Siendo f, cos” ¢ laproyeccion geométrica de la fuerza axifuga en laestacion P de latitud ¢.
Reemplazando A de (3.4) por A de (3.2) tendremos:
g, =9, + f,(1-cos’ p) (3.5)

Reemplazando f, desde (3.3)

g, = 9a(1+ By Sin’ ) (3.6)
con: B, =(g,-9.)/ g, =w*al g, =m, aplastamiento gravimétrico.

Por supuesto a tratarse de una esfera o = 0. Es necesario sefidlar que la expresion (3.6) tiene la forma
encontrada por Claireaut (1738) en primera aproximacién. Sin embargo Claireaut asumié que la Tierra es un elipsoide
de revolucién que se aparta poco de la esfera. El encontré la siguiente expresién en primera aproximacion:

g(p = ga(1+ ﬁgnz (p) (37)

2

con g :§m—a , siendo m=2 a’ a: semiegje ecuatorial, y,: gravedad en el ecuador, ¢ = (a—b)/a aplastamiento
2 Ve
geométrico, con b: semigje polar.

La expresion (3.7) nos permite obtener el aplastamiento geométrico o, con a y los parametros dindmicos Sy
m. Vemos nuevamente el fuerte condicionamiento fisico que presentala construccion de laformadelaTierra

Desde (3.7), s dosvaoresde ¥, son conocidos sobre €l €lipsoide (problema de reduccion de gravedad) en dos

lugares de latitudes diferentes ¢; tanto y, como S pueden ser determinados. Luego con a y o se obtiene my ya
estamos en condiciones de determinar el aplastamiento c.
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En (2.36) vimos & o de la formula de Claireaut determinada en primera aproximacion en funcion de J, y de
m. oy S fueron determinados con mayor niimero de términosy m con mayor precision. Asi:

3.8
oc=§‘]2+m+g‘]22+Esz+im2 (38)
2 2 8 28 56

con J,=-C,; C, caracterizael aplastamiento polar (factor dinamico) como viéramos en (2.35).

39
,3=—oc+§m—gocm+Em2 (3.9)
2 14 4
_o’a®d (3.10)
~ GM

Yo =7a(d+ Bsin’p— B, sin® 2¢),

a’ 5 (3.11)
=———am
B 8 80‘

Una de las primeras aplicaciones del teorema de Claireaut fue hecha por Helmert (1901), gjustando la férmula
(3.8) con unos 1400 valores de gravedad reducida (por efecto de la atura). Obtuvo por entonces:
7, =978,03Gal; p=0,005302 con o =1/298,3.

L os coeficientes armadnicos de segundo orden pueden ser obtenidos desde o y m de acuerdo con :
J,=—a-——--a"+—aoam J4=—5a +ﬂam (3.12)

Hoy dia se trabaja con términos de tercer grado o®. Veamos las siguientes expresiones para el elipsoide de nivel:
¥(1930) = 978.049(1+ 0,0052884sin* ¢ — 0,00000542sin’ 2¢) (3.13)
(3.13) fue adoptada en el Congreso Internacional de Geodesia reunido en Madrid en 1930.
7(1967) = 978.031(1+ 0,0053024sin” ¢ —0,0000058sin* 2¢) (3.14)

La expresion (3.14) fue recomendada a partir de la Asamblea General de la UGGI reunida en Lucerna. Para
esta expresion la constante geocéntrica GM se obtuvo con sondas espaciales (incluye la masa de la atmésfera). El factor
de forma dindmica J, se obtuvo desde las deformaciones orbitales de los satélites artificiales. Finalmente la velocidad
de rotacion o se conoce con gran precision (2m/86164 s).

Conviene sefidlar que los valores de gravedad observados vinclulados con el vigjo valor fundamental de
Postdam deben ser actualmente corregidos en aproximadamente -14 mGal. En nuestro pais se ha asumido
provisoriamente que el valor fundamental de Miguelete debe ser corregido en -14,97 mGal.

En Argentina los datos estan siendo llevados al International Gravity System Network (IGSN 1971) en
correspondencia con la recomendacion del SILAG (Sistema informético latinoamericano de gravedad) establecido por
el IPGH (Ingtituto Panamericano de Geografia e Historia). Luego (1984) el Sistema Geodésico Mundia propuso la
siguiente expresion que incluye el efecto de la atmésfera:

i 2
1+0,0019318513639sin” ¢ mGal

y(1984) = 978.032,67714x
|/1-0,00669437999013sin%p

(3.15)

Recapitulando. La Geodesia exige hoy el conocimiento del geoide dado que desde é se redlizan las mediciones de
atura. Con €l fin de obtener esta superficie (superficie fisica de la Tierra) se considera actualmente una figura de
referencia elipsbidica (elipsoide con aplastamiento o y semigje mayor a) por su facil mangjo matematico. Se le exige
ademés a este elipsoide incluir el total de la masa terrestre, girar con velocidad angular @ Yy tener su centro en
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coincidencia con € centro de gravedad de la Tierra. Veremos en capitul os préximos como se logra la determinacion del
geoide por distintos caminos.

Finalmente, consignamos aqui |os parametros de distintos si stemas de referencia geodésicos:

e Sistemade referencia 1924/1930: a = 6378388 m, a. = 1/297,0.

e La Asamblea General reunida en Estocolmo (1930) adopté para este eipsoide la formula de gravedad
internacional establecida por G. Cassinis: yo= 9,78049 (1 + 0,0052884 senp - 0,0000059 sen“2¢p) ms?,

e Debido a que este sistema representa hoy una aproximacion insuficiente para € elipsoide terrestre medio con
propésitos cientificos, fue sustituido, en principio, por € sistema de referencia geodésico 1967, que esta
definido con las siguientes constantes: a = 6378160 m, GM = 398603 x10° m’s?, J, = 1082,7 x10°, o =
7,2921151467 x10° s, En este sistema o, = 1/298,247.

e En la Asamblea general de Canberra el sistema de referencia geodésico de 1967 fue reemplazado por €l
sistema de referencia geodésico de 1980, también basado en la teoria del €lipsoide equipotencial geocéntrico
con las siguientes constantes: a = 6378137 m, GM = 398600.5 x10° m’s?, J, = 1082,63 x10°, » = 7,292115
%10 s, donde GM incluye ala atmésfera
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4. ANOMALIASGRAVIMETRICAS

4.1. Introduccion

Como vimos, puede considerarse que nuestro planeta es una esfera aplastada que gira arededor de su ge de revolucion.
Ademaés presenta una superficie topogréfica irregular. Tales circunstancias hacen que los valores de gravedad medidos
sobre ella no puedan ser directamente comparados dada la desigual influencia de la rotacién, altitud y masa. Se penso
asi, en principio, en transportar los valores observados mediante adecuadas reducciones a una misma superficie de
referencia para compararlos alli con valores tedricos obtenidos para las respectivas estaciones.

. ’ PN
cup- AT 5
’2"\6\/ A %
TR TSN P G
T S By eoide
g{/ i __—-—;?,L. T T
Pl e S =
v AT
) a2
glipsoide ST

Figura4.1. Superficie de referenciaterrestre.

Dijimos que la superficie de referencia que se suele considerar es el geoide, definido como la equipotencial
determinada por las aguas medias de los mares en equilibrio prolongada por debajo de los continentes. Resulta comodo
tomar en primera—aunque grosera- aproximacion, geoide y €elipsoide coincidentes. (Como se sabe, el esferoide terrestre,
o figura media que corresponde a una distribucién regular de masas, coincide con un elipsoide de revolucién tan
estrechamente, que préacticamente pueden considerarse como una Unica superficie elipsdidica). No obstante, esta
simplificacién se traduce en imprecisiones no despreciables en trabagjos geodésicos. Para fines prospectivos, tales
errores carecen en general de importancia. En contraposicion, en Geodesia la separacion entre geoide y €elipsoide es
esencial. Volveremos sobre esta cuestion a final del capitulo. En la Fig. 4.1 estdn dibujadas las superficies
mencionadas.

Supongamos ahora haber determinado la gravedad sobre la superficie topogréficaen laestacion E (Fig. 4.2).

A este valor lo designaremos g, . En ¢ interseccion del elipsoide y la vertical que pasa por E, de latitud ¢,
tendremos un valor y, deducido de acuerdo con una expresion tedrica (expresion internacional de 1930 hoy

desactualizada o expresiones de 1967, 1984). Ver 3.13, 3.14 y 3.15. No podemos comparar este valor tedrico con €
obtenido directamente de la observacion, dado que estan a distintas altitudes. Para hacer posible la comparacion,
comunmente se transporta el valor observado ala superficie de referencia ¢ (Fig. 4.2).

A E, g,

&
)
7.7 Sup. lopografica

h

Figura 4.2. Gravedad tedricay, y observada g, sobre lamisma Figura 4.3. Gravedad y, sobre una Tierra homogénea (masa m), esférica
vertical. (radior) eirrotacional (@ = 0). A unaalturah lagravedad serd 5, .

Comparando ahora los valores obtenidos por los dos caminos (observacional reducido y tedrico, formula de
1984, por emplo), las discrepacias seran las anomalias gravimétricas:

Anomalia gravimétrica = Jemeo y retedo — Vo 4.1
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4.2. Reduccién de altura (airelibre)

Cercade lasuperficie delaTierra, un desarrollo en serie de Taylor con respecto alaaturah ser&

oy . 1(0%) . (4.2)
=y,+| = | h+=| =5 | h®+...
o (ahjo Z(thl

Si consideramos ala Tierra, esférica de radio r, homogénea e irrotacional (Fig. 4.3) y tomamos los términos lineales de

_GM/ . Oy _—27/.
(4.2), tendremos con y = %2, Ah_ Or :

(4.3)
Yn=7Yo— 2 %h

Si agregamos ahora el término cuadrético de (4.2) tendremos:

Yh =70 {1— 2?—1— B(Ej + } (4.4

r

| déntico resultado hubiéramos obtenido partiendo de (Fig. 4.3):

GM GM h)?
Vh = =—1

(r+hy U r

y desarrollando hasta el término cuadrético. Si en (4.4) introducimos €l radio medio terrestre (6371 km) tendremos:
Yo —7o=-0,308 h+0,073H?,conhenmy H enkm (4.5)

Lainfluenciadel 2° término ser&
H =1 km; 0,07 mGal
H =2 km; 0,29 mGal
H = 3 km; 0,65 mGal
H =5km; 1,80 mGal

Si buscando mayor rigurosidad empleamos la serie de Taylor con h elipsoidico, deberemos partir de un y de laforma
(3.11), es decir, e correspondiente a un sistema de referencia elipsoico de nivel. Derivando y una y dos veces y
reemplazando en (4.2) tendremos:

h h\2 (4.6)
J/h = J/O |:1— 25 Cl + 3(5) }
con a: semieje mayor del elipsoidey
C,=1+f+m-2fsin®p (4.7)

Con f: aplastamiento geométrico, m: w?a/ v, (aceleracion centrifuga/ gravedad normal en €l ecuador).

C, que para una esfera es igual a uno, toma para el elipsoide de nivel un valor maximo de 1,007, es decir con
una discrepancia del 7/1000.
Debido a que tradicionalmente las coordenadas geodésicas 4, ¢ Yy h no han sido conocidas, se debi6 trabajar

con atitudes normales H" (= C—_P Torgue, 2001, p. 82) en e sentido de Molodenski. En este caso debemos
/4

reemplazar h por H" en (4.6), siendo ahorala correccion de aire libre (altura) en 12 aproximacion _or HY.
oH"
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Figura 4.4. Descomposicion de un cilindro de alturaH parael célculo degen € interior P.

h

Figura4.5. Lalosa planaindefinida de espesor h se gproximaal Figura 4.6. Gravedad en € centro P del techo de un cilindro de atura
verdadero volumen (rayado). h.

4.3. Reduccién de masa (for mulas auxiliar es)

En la reduccion anterior por aire libre se tuvo en cuenta solo € efecto de atitud sobre el valor de gravedad observado.
En la reduccién por masa se considera el efecto que origina sobre la gravedad el exceso o defecto entre el nivel del mar
y la superficie topogréafica.

Para determinar €l valor de la reduccion comenzaremos considerando la atraccion que gjerce sobre un punto P
de la superficie terrestre, un trapecio circular elemental (Fig. 2.20) del interior de la corteza.

Laatraccion vertical entre Ey dm ser&

., Godv (4.8)
dg'= 2 cosy
0
4.9
dg'=Go dAzdzr dr cosy (4.9)

ds[:(22+r2)3/1

siendo o la densidad de dm encerrada en el volimen dv. Esta expresion da lugar a (2.39) integrando (4.9) entre Oy
27 ,r1yray hpy hy, tendremos:

. 27 hy t rdr (4.10)
g :Gajo dAjhl zdz.[ﬁm
(4.12)
0'=Go[ dA[" 2| —E—-——— |z
0 i \/22+r12 \/22+r22
g'= ZnGcr(\/rlz BN P N N N (% +hf) (4.12)

Esta expresion tiene validez sdlo s h; y h, (= h) tienen el mismo signo, de lo contrario y como dichos valores son
cuadraticos, dara € mismo valor tanto si los comprtimientos estén por encima o por debajo de la estacion. En estos
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casos se deben considerar los efectos por encimay por debajo de la estacion por separado. Si se trata de una fraccion n
de 27 , g’ deberiadividirse por n.

Para el célculo de lagravedad en un punto interior P del gje del cilindro descomponemos €l cilindro de alturaH
en dos cilindros de alturas h 'y (H-h) (Fig. 4.4). Parael cilindro superior desde (4.12) conr; = h;=0; r,=r; h,=hse
tiene:

95=2nGc7[r+H—h— F2+(H—h)2} (4.13)
y parael cilindro inferior:
95=2nGcr[r+h—\/r2+h2} (4.19)

Sumando algebraicamente ambos efectos setiene € efecto total g, :

9p=2ﬂGG[2h—H—\/r2+h2+m} (4.15)

2aGoh = 111,8 mGal (r —x)

e R I I ST e

r/h =r
L} :

T
100 167

Figura 4.7. Diferencias entre los efectos de g de una losa plana indefinida de espesor h = 1 km y una masa cilindrica de distintos r en el punto
central de su techo (linea de trazos). Parar grande, 4.16 y 4.20 tienden a coincidir.

7 N
RN /////4/ /;7/’/\////7/\\@////

Figura 4.8. Los apartamientos del techo TT de lalosa planaindefinidad originan efectos de g que deben ser corregidos.

4.4. Reduccién simplificada de Bouguer

Debe su nombre a Pierre Bouguer (1749), fisico francés que dirigio la expedicion de la Real Academia Francesa para
medir lalongitud de un grado de latitud en el Ecuador, en el siglo XVIII.

En la reduccion de Bouguer, se considera el efecto que origina sobre la gravedad |la masa interpuesta entre el
nivel del mar y la estacion considerada, en la hipétesis de que esta masa es una losa plana horizontal indefinida de
espesor h y densidad generalmente adoptada como 2,67 g/cm?®,

Las elevaciones y depresiones comprendidas entre la superficie topograficay € plano horizontal superior, que
limita alalosa y pasa por la estacion E (Fig. 4.5), hacen imprecisa la reduccion. Es necesario realizar entonces una
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correccion adicional subsiguiente llamada reduccion topogréfica complementaria para compensar estos efectos. Si
hacemos r, =0, r, — «, h, =0 en (4.10) obtendremos €l efecto de lalosa planaindefinida:

4.16
g'= ZKGG‘[;ZTdZ=27tGGh (416

Laexpresion (4.16) recuerda alaexpresion para una reparticion de densidades planas (2.18). La cantidad (oh)
admite, con tal de mantenerse constante, distintas combinaciones de espesores y densidades (dilataciones y
contracciones de masas). La condensacion en un plano, nos lleva al método propuesto por Helmert que luego veremos.

El valor mas usual de la correccion de Bouguer es -0,1118 h; con o =2,67. Sin embargo, para ciertas
exploraciones se suele reemplazar el 2,67 por la densidad de la zona en estudio, en cuyo caso se emplea la expresion: -
0,0419 ch.

Admitiendo una densidad de 2,67 g/cm® para la correccién de Bouguer, ambas correcciones por altitud y masa
pueden combinarse en una sola:

Corr AL =+0,3086h (4.17)
Corr B =-0,1118h (4.18)
Corr AL,B ~ +0,197h mGal/m (4.19)

Para analizar lavalidez de la correccion de Bouguer comencemos por hacer en (4.12) r, = 0, hy=0,r,=r,h, =
h (Fig. 4.6). Setendr&

2
g= 211:G0'|:I’+h-\/r2 +h? ]; g=2nGoh [1+%- 1+[%) ] (4.20)
Si hacemos larelacion de (4.20) con 2zGoh (losa planaindefinida) setiene:

2
g':f L :1+L_ 1+ L
h h h
Graficando setiene (Fig. 4.7).

Con r = 30 km, €l error es inferior a 2 mGal (menor del 2%) con lo cual se demuestra que rapidamente se
realiza todo el efecto y préacticamente (r/h) no tiene por qué ser infinito. O, dicho en otras palabras, € efecto de las
masas | gjanas es insignificante.

\

Figura 4.9. Lacolinaasimilada a una esfera origina en E un efecto contrario a g.

4.5. Reduccién topogr éfica complementaria

Como ya comentamos en la correccion de Bouguer se despreciaron en una primera aproximacion las irregularidades
topograficas cercanas (colinas y masas por encima de la losa, y valles y depresiones por debajo de la estacion) (Fig.
4.5).
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Solo s se trabagja en zonas llanas y planicies la correccion por masa tal como la planted Bouguer es
suficientemente correcta, de lo contrario deberemos tener en cuenta las irregularidades del terreno en una correccién
complementaria que denominaremos topogréfica. El signo de esta correcién es siempre aditivo.

Si se trata de una colina o elevacion, las masas sobrepuestas a la losa producen una solicitacion contraria a la
gravedad (Fig. 4.8).

Si haciendo un andlisis cualitativo consideramos la sobre-elevacion como asimilada a una esfera (Fig. 4.9),
podemos concentrar la masa en € centro O. Descomponiendo entonces la atraccién segin EO en dos direcciones,
horizontal y vertical, se ve que esta Ultima componente es de signo contrario ala gravedad. Por tanto la correccion sera
del mismo signo que (g) (aditiva).

Tomemos ahora una depresion o valle. En este caso la correccion vuelve a ser aditiva puesto que en la
reduccién de Bouguer €l valle fue ocupado por masas que en realidad no existen, originando un exceso negativo que
debe ser eliminado mediante una correccién aditiva.

En sintesis, la correccién serd siempre positiva, se trate de elevaciones o depresiones.

Si enlaexpresion (4.12) hacemos h =0, h, = Ah, y subdividiendo 2z en n partesiguales, se tendra:

o, =2—:Ga {rz—r1+(r12+Ah2);—(r22+Ah2);} (4.21)

Historicamente, para efectuar las reducciones se han confeccionado tablas que son utilizadas en concordancia

con plantillas impresas sobre papel transparente. Estas plantillas (Fig. 4.10) se superponen sobre €l plano topogréfico de
curvas de nivel que expresan la altimetria del terreno.

Figura 4.10. La figura muestra un compartimiento con Ah =25 m— 15 m = 10 m, cuyo efecto sobre E se calcula con (4.22).

Las plantillas transparentes se subdividen en compartimientos originados por la interseccion de un haz de
rectas radiales y circunferencias concéntricas a centro O. Cada compartimiento tiene una contribucion conocida por
unidad de elevacion media. El centro O de tales plantillas se superpone a la estacion E en estudio y se estima para cada
compartimiento la altitud media mediante el plano atimétrico. Estos valores se substraen a la altitud de la estacion y
con las diferencias se entra en una Tabla (Tablas de Hammer, 1939, por jemplo, que se extienden hasta unos 22 km de
laestacion) y se obtiene para cada compartimiento o prisma elemental medio, la correccidn topografica buscada.
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La suma de las contribuciones asi encontradas nos dard la correccion topogréfica en la estacion E. Mas
adelante, al tratar las correcciones isostéticas volveremos sobre esta cuestion. Hammer (1939, p. 187) da cuenta de un
gjemplo muy ilustrativo (Fig. 4.11).

-
>

Figura 4.11. Anomalias de Bouguer: sin correccidn topografica (2); con correccion topogréfica (3). Topografia (1).

Actualmente el efecto topogréfico se calcula mediante computadoras. Se digitaliza el terreno tomando un
damero como base de los prismas rectos que conforman el terreno (Fig. 4.12), siendo sus altitudes, las altitudes
topograficas de cada prismatomadas desde |a estacion a corregir. Los célculos pueden hacerse usando la ecuacion:

C oo [ B e ey

con | =\/(X—Xp)2+(y—yp)2+(z_zp)2

La correccién topografica pensada en principio para perfeccionar a la correccién simple de Bouguer, se la
utiliza ademas actual mente para realizar correcciones alas anomaliasde aire libre.

Forsberg (1997), considerando inclinaciones pequefias, simplificd Cr expresando €l integrando en una serie de
convoluciones que resuel ven mas eficientemente el calculo en €l dominio frecuencial.

También han sido usadas expresiones simplificadas. Por e€emplo, condensando las masas de los

paralelepipedos de espesores: (21—22)m una placa intermedia ubicada en: z, = (21—22)/2. Tendremos asi:

(4.22)

Y.
X2 Y2 5 X Yo X |72

G, :Goj'jj'r%dxdysziendo r={x*+y*+z,.Con u=0(z,-2): C, =GMH%dXdy=—GﬂZn

wNha XN

arctan Y-
r

%y,

Si bien en zonas llanas esta correccion suele despreciarse, en zonas montafiosas suele alcanzar valores significativos.
Los geofisicos corrigen usualmente por efectos de terreno a las anomalias de Bouguer (expresiones 4.25), mientras los
geodestas | as suelen considerar en las anomalias de Aire Libre parael cdculo del geoide (véase capitulo 6).

4.6. Anomaliasde airelibrey de Bouguer

Tradicionamente la gravedad observada g, ha sido reducida a geoide utilizando: +a_7>< H 6 correccion de aire libre
oH

CAL, siendo H laaltitud geoidica. En este caso laanomalia de aire libre (AAL) ha sido definida como:
Ay =90 +Cph — %0 (4.23)

con 7, gravedad sobre €l elipsoide de referencia en lalatitud de la estacion.
Laanomaliade aire libre en el sentido de Molodenski, de acuerdo con (4.4) ser&
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Ay =00 7n (4.24)
Con h: altitud elipsoidica, que a veces se toma como H" (altitud normal). Volveremos luego sobre el tema.
Si a (4.23) le agregamos la correccion simple por masa Cg 0 la correccion perfeccionada Cg 1 tendremos
respectivamente la anomalia de Bouguer (AB) simple y (ABy) perfeccionada:

A= AA,L + CB
6 (4.25)
Aur = A+ Cr

con Cy: correccién topogréfica.

I Geoide Geoide
a a
Correccion de terreno //‘Tﬂ x;lﬂm ‘o
77 +
LY
OV
P w0
AR
| —— ¥
S ke H e,
G pot " s Geoide
A e TR L. |
/ ) Hp Placa de al—————— At A ]a
Bouguer b oL —— B Y
Xp: 4 4
‘ v
a. cle. Y
Geoide — ! O | - 'S !
Figura 4.12. Placa de Bouguer y correcciones de terreno. Figura 4.13. Esta experiencia smple comienza con dos recipientes
llenos de agua hasta el mismo nivel 3a (arriba). La masam se ubicaen
d recipiente de la izquierda. Luego (abgjo) retiramos la masa my la
depositamos en € recipiente de la derecha, observando € cambio en la
superficie de nivel, que pasaa bb .
Espacio no armdnico Espacio armonico
E_‘---'_-__- Geoide
= 6.=09 e
Geoide > o=01 _ ; I
e m—— -
=1 a1 Q Elipsoide
Figura 4.14. lzquierda: las anomalias de g sobre € geoide y dentro del Figura 4.15. Ondulacion N entre €l geoidey €l elipsoide.

paralelepipedo degjan de ser armoénicas. A la derecha, condensando las masas
(con densidad que aumenta nueve veces) practicamente € espacio por sobre el
geoide es armonico (y asi con Ag, deduce v, ).

4.7. El cambio de posicion del geoide (efecto indirecto)

Todo cambio de masas produce un cambio de posicién de la superficie de nivel. Asi, a retirar las masas habra un
desplazamiento ¢ denominado efecto indirecto (Fig. 4.13). Esta figura corresponde a un modelo hidraulico.

Recordemos que las expresiones (2.8) y (2.9) nos dicen que las superficies de igual presion son superficies
equipotenciales. En € recipiente de arriba (a laizquierda) la superficie de nivel (agua) soporta una presion de 1 atm;

mientras que en el interior (en Pi, a distancia ab dea_a) la presién crecera, digamos, a 1 atm + dp. Al quitar lamasam

el agua desciende de aa a bb acanzando el punto Pi. Alli la presion vuelvea ser de 1 atm, de modo que para volver a
tener la misma presion debemos descender de Pi a Pi’ una cantidad ab .
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Si en los calculos gravimétricos eliminamos la masa interpuesta de espesor H con una losa plana indefinida,
asumiendo para su mejor manejo que €ella esta practicamente representada por un cilindro del mismo espesor, de radio
167 kmYy densidad 2,67 g/cm®, tendremos paraH = 1 km, ¢~ 38 my paraH = 3km, £ ~58 m.

Estos valores son demasiado grandes. O, dicho en otras palabras, desplazan demasiado a la superficie de nivel,
y esto no es bueno para la consistencia de los calculos. Una manera elegante y eficaz de reducir considerablemente
estos numeros es trabajar con el método de condensacién sugerido por Helmert a fines del siglo X1X, que veremos en €l
préximo paragrafo.

4.8. La condensacion de Helmert

Si reducimos los valores de go,s @ geoide de acuerdo con 4.23, las anomalias sobre esta superficie soportan a la masa
por encima de ellas. Es decir, la distribucion de gravedad dentro de la tierra no es armoénica. Para recuperar la
armonicidad y trabajar entonces con las anomalias de g para obtener € potencial T (y por ende el geoide), Helmert
propuso “condensar” a las masas que estan sobre el geoide en lasuperficie del mismo (Fig. 4.14).

Una forma sencilla de obtener valores numéricos es considerar que la masa de Bouguer es un cilindro por
gjemplo de radio r = 167 km, €l espesor h es de 1 km y la densidad 2,67 g/cm®. En este caso €l efecto indirecto
calculado con la férmula de Bruns (2.27) toma, como viéramos, valores no despreciables (por €. puede llegar a casi 60
m para H = 3 km). Estos desplazamientos del geoide conspiran contra la precision buscada. En cambio la condensacion
de masas origina efectos indirectos muy pequefios.

El desplazamiento de masas (correcciones de Bouguer, isostaticas y por condensacion) produce asi un
corrimiento del geoide que pasa a llamarse co-geoide. La ondulacién buscada sera:

N=N, +¢ (4.26)

con N.: ondulacion del co-geoide; ¢: efecto indirecto. Mas adelante veremos como calcular N, en base a anomalias de
airelibre, Ilevadas ahoraal co-geoide con una correccion (correccion de Bowie, véase expresion 4.3): 2y /r .

Sgnificacion numérica de la condensacion. Con € objeto de apreciar la importancia de la condensacion
consideraremos ahora las expresiones del potencial y de la gravedad correspondiente a punto central P de un cilindro
deradior = 167 km, dturahy densidad o = 2,70 g/cm® (Fig. 4.6).

Tomando en (4.10) los siguientes limites: r deOar, AdeOa 2z yzdeOah setendra

g, =21 Go ‘h+r—x/r2+h2 4.27)
Para el caso de lagravedad g. condensada sobre el geoide, podemos emplear:
9.=2nGoh=2nGu (4.28)
gue coincide con (4.16). Véase también (2.1).
Calculemos ahora el potencial V, en lamisma estacion P (Fig. 4.6) citada mas arriba.
dAdzr dr
dv, =Go m (4.29)
Integrando en los mismo limites dados para €l cilindro en el caso del cdlculo de gp, tendremos:
2 2
V, =2Go |-+ P ar? 4 2 MV (4.30)
r

Si condensamos la masa cilindrica de altura h en labase del cilindro (disco plano) con densidad superficia och= u, e
potencial que origina el disco en P adistancia h desde el centro del disco, sera:

_G(oh)[” j dr—ZnGu‘x/r - h‘ (4.31)

)
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Con h =0, tendremos que (4.32) expresa el potencial en el centro del disco de la masa condensada:
V,=2nGur (4.32)

Sih=1kmyr=167km; |g, —g,|=03mGay |V, —V,|/y =57 cm. Si h=3km, las diferencias seran de 3 mGal y

51,6 cm respectivamente. Vemos asi la eficiencia de la condensacion. Rigurosamente hablando, al mover (condensar)
las masas el geoide, se translada a una nueva posicion (co-geoide). Si el efecto indirecto es: ¢ = |\/P —Vc|/?/ , de acuerdo

con laformula de Bruns, las anomalias de aire libre deberan ser corregidas para llevarlas a co-geoide. Esta correccion,
llamada correccion de Bowie, sera como ya viéramos 2y ¢ /r . Si ¢ =1 m, la correccion sera de solo 0,3 mGal. Siendo

N ladistancia del elipsoide a geoide y N, ladistancia del elipsoide del co-geoide, laondulacion buscada sera: N = N, +
¢

4.9. La anomalia de Faye

Usualmente la Geofisica ha utilizado para obtener modelos de inversion: (a) anomalias de aire libre en zonas oceanicas
y (b) anomalias de Bouguer (simples o modificadas) en zonas continental es.

Algunas veces, aunque no frecuentemente, las anomalias de aire libre fueron utilizadas en continentes. Por
giemplo, se buscaron relaciones lineales entre anomalias de aire libre (y también de Bouguer) y dtitudes medias
independizadas de | as altitudes puntuales usadas para definir alas anomalias.

Se comparaban asf |as rectas de regresion de las zonas estudiadas, con rectas de regresion de aquellas zonas de
ancho y alto similares a las primeras y ademas —y esto es fundamental— de reconocido balance isostético (EEUU por
gjemplo).

En escencia, las anomalias de aire libre, estén fuertemente vinculadas con la topografia. Con las relaciones
anomalias versus altitudes se pretendia minimizar esta contaminacion, aunque los resultados distaban de alcanzar el
objetivo. Dado que hoy se cuenta con model os digital es de terreno, esta distorsion puede corregirse.

En efecto, s afectamos a las anomalias de aire libre (expresidn 4.23) de las correcciones de terreno tendriamos
lallamada anomalia de Faye, o:

Anomaliade Faye = Anomaliade Aire libre + C; (4.33)

A partir de agui podemos pensar a la condensacion de masas, como una correccion idealizada en la cual
hacemos desaparecer la losa plana indefinida a costa de un pequefio desplazamiento del geoide (efecto indirecto €) que
amenudo se desprecia.

En sintesis, en primera aproximacion, la anomalia de Faye puede ser obtenida desde una anomalia de Bouguer
(con correccién topogréfica) afectada finalmente de la correccion de condensacion de Helmert.

4.10. Lasanomalias de gravedad mixtasy puras. Deflexién dela vertical

Consideremos €l vector de gravedad g, sobre el geoide, y €l vector de gravedad ;7Q sobre Q ubicada sobre €l elipsoide
dereferencia (Fig. 4.15). Laanomalia vectoria de gravedad ser&

Ag = gp - 77Q (434)
mientras la anomalia de gravedad, o magnitud del vector §, ser&

AQ=0p 7o (4.35)

Por estar referidas a distintas superficies (4.34) y (4.35) suelen denominarse anomalias mixtas.
Las deflexiones relativas de la vertical en el meridiano y en el primer vertical son repectivamente (Figs. 4.15y
4.16):

6”:(pa _(De
n"=(w,-®,)cose
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\ Elipsoide
\ Geoide

Q. P,

Figura4.16. Desvios delavertical: €” en el meridiano y n” en direccion delos paralelos.

En efecto, la primera, ¢” 0 desvio de la vertical en direccion del meridiano, es - de acuerdo con las figuras
mencionadas — la diferencia entre lalatitud astronomica ¢, determinada por €l angulo vertical alanormal a geoidey el

ecuador y lalatitud elipsoidica ¢, angulo vertical entre la normal a elipsoide y €l ecuador. La segunda, n" o desvio de

la vertical en el paralelo, se obtiene de consideraciones andlogas a las realizadas parac”, aunque ahora con las
longitudes astronémicaw, y elipsodica w,, € cose tiene en cuentala convergencia de meridianos.

Es posible comparar las gravedades (observada y proveniente del modelo) en el mismo punto P. Asi:

ag = gP - 77P (4-36)
y
09=0p—7p (4.37)
Estos son las Ilamadas perturbaciones de gravedad o anomalias puras (referidas ala misma superficie).
Relacionemos ahora og con Ag ; sumando y restando Yo@ (4.37) setendr&
oy
09=0p—7q —7p +7o=A0+ N% (4.38)
dadoque N =T /y setiene:
T oy
0g =Ag+——— 4.39
Y on (4.39)

obien: —oT/or =Ag+2T/r . Estaeslaecuacion diferencial fundamental de la geodesiafisica, resuelta por primeravez
por G. Stokes en 1849. Su solucién permite obtener las ondulaciones del geoide N a partir de las anomalias de gravedad
integradas sobre todo €l planeta. Debemos notar que dg proporcionainformacion sobre las masas andmalas; mientras
que Ag referida a dos superficies diferentes, involucra ademas la posicion del geoide respecto del elipsoide (es decir N).
Veremos en 6.3 que resuelto el caso de la ondulacion N para una distribucion planacon ;= ag(x,y)/2zG, sera

razonablemente sencillo admitir la expresion encontrada por Stokes resolviendo (4.39) para €l tota de la Tierra
Veremos también que con los desvios de la vertical ¢"y " es posible determinar N.

4.11. Isostasia (Sistemas de Pratt, de Airy, flexural, de Rutzki y de Helmert)

Calculadas las anomalias de Bouguer en numerosas estaciones del planeta, se comprobd que en general difieren de cero,
salvo en regiones costeras. En areas continentales son generalmente negativas y en cuencas oceanicas, positivas. Estos
resultados indican claramente una deficiencia de densidad en zonas sobreelevadas respecto del nivel medio del mar, un
exceso de densidad debajo de los fondos oceanicos y una densidad sensiblemente igual a la esperada en regiones de
topografia baja. Por tanto, la corteza no se comporta en forma rigida. Las teorias isostéticas explican este singular
comportamiento y justifican las desigual es reparticiones de densidades.
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4.12. Nacimiento de las teorias isostaticas

En el siglo XVIII, Pierre Bouguer, durante la expedicién de los Académicos a Sud América para la medicién del arco
de meridiano ecuatorial, determind la atraccion del macizo Chimborazo de 6200 m de altura en la Cordillera de los
Andes, y compard la desviacién de la vertical que deberia resultar de ella, con el valor obtenido por observaciones.

Este ultimo valor resulté notablemente mas pequefio que el calculado. Si el Chimbonazo no realizaba una
atraccién tan potente como lo hacia prever su vollmen, Bouguer concluyd que deberia existir una compensacion que
atribuy6 por entonces a cavidades corticales 0 a deficiencias de densidades subyacentes.

A mediados ddl siglo X1X, el geodesta inglés Pratt se encontraba haciendo una triangulacion de alta precision
enlalndiay encontré entre dos estaciones, Kaliana (en las primeras estribaciones del Himalaya) y Kaliampur (en medio
de una llanura), separadas unos 700 km, en sentido norte-sur, un error de alrededor de 5’ (150 m) entre las
determinaciones astronémicas y las mediciones geodésicas. Si bien éste es un error pequefio en 700 km, la precision del
trabajo sembro serias dudas y se descartd una posible vacilacion en las determinaciones geodésicas. Sin embargo, en
primera aproximacion se repartieron los 5’ entre estaciones intermedias, pero con justa razén Pratt criticO el
procedimiento, encontrando inadmisible dejar sin explicacion el apartamiento encontrado.

Valuada la influencia del Himalaya tras laboriosos célculos se llegd a una aparentemente extrafia
comprobacion. El valor calculado era de 15" en lugar de los 5°° encontrados. Por entonces Pratt cometié un error
todavia inexplicable al pretender justificar tal discrepancia diciendo que se habia utilizado un valor de aplastamiento
demasiado grande para €l arco de las Indias, aunque correcto para la Tierra en general. En 1855, presentd a la Real
Academia de Londres sus célculos, pero no sus conclusiones. Dos meses después, el astronomo real Airy, en un articulo
de cuatro péaginas, sin formulas y en un momento de inspiracion fundaba las bases de la isostasia. Segun Airy, cada
blogue de corteza debia considerarse como flotando sobre un magma mas denso, del mismo modo que flotaban los
“icebergs” en el mar. De modo que las desviaciones de la vertical debidas a las montafias debian reducirse
considerablemente por accion de las masas de menores densidades, muy sumergidas en el magma denso.

Pratt discrepo abiertamente con la teoria de Airy, y fue asi que mas tarde presentd una explicacion diferente
seguin la cual los bloques corticales de igual seccidn deberian tener todos la misma masa, de modo que presionarian
igualmente a llegar a una cierta profundidad. Pratt hizo sus calculos tomando profundidades de 1000, 500, 300 y 100
millas, encontrando para este Ultimo valor desviaciones minimas. Casi un siglo después se encontraron ciertas montafias
gue responden alateoriade Airy, y otras que responden a la teoria de Pratt.

4.13. Sistema de Pratt (1855)

En el sistema de Pratt se considera que a una cierta profundidad fija H (profundidad de compensacién), existiria una
losa por encima de la cual las masas serian iguales en todas partes. Para fijar nuestra imaginacion podemos suponer
hipotéticamente que las montafias han sido formadas por dilatacion vertical de los materiales subyacentes de la corteza
y las masas oceanicas, por contraccion vertical. Estas contracciones y dilataciones no modificarian para nada la masa
total que se encuentra situada por encima de cada elemento de superficie de la losa, y por consiguiente, podemos
imaginar a la corteza como dividida en blogues elementales homogéneos, de densidades que son sélo funcion de la
altitud (Fig. 4.17a).

|

2,67 Déficit de densidad 267

H ~100 K

™ Nivel del mar

Exceso de densidad

L H

% gy docompeneatlin A

(a) (b)

Figura 4.17. (a) Tres bloques corticales. Montafia (M), Planicie (C) y Océano (O) de la misma masa. (b) Déficit de densidad de blogques
sobreelevados. Exceso de densidad en &reas oceanicas.
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La compensacion comenzaria en la superficie misma de la Tierra, bajo los océanos en € fondo del mar, y
terminaria a una profundidad H del orden de 100 km por debajo del geoide (fondo litosférico; Fig. 4.17ay b).

LasFigs. 4.16, 4.17 y 4.18 ilustran lateoria de Pratt. Esta Gltima constituye un modelo simplificado.

En términos generales podemos decir que para conservar la misma presion a una profundidad de 100 km, las
columnas verticales sobre ese nivel deben contener la misma cantidad de masa, dado que las diferencias numéricas son
solo del orden del 1%o.

- ] L] sc

Figura 4.18. Modelo que ilustra la teoria de Pratt. Los blogues de  Figura 4.19. Bloques que producen igual presion sobre Sc-Sc (o> o).
diferentes densidades se introducen a profundidad constante en €
mercurio.

Supongamos tener ahora dos bloques rectangulares de igual seccién aungue de distintos espesores, que
descansan sobre una superficie de compensacion ubicada a una profundidad H bajo €l geoide (Fig. 4.19). Laigualdad de
presiones por unidad de seccidn en la base de la columna puede expresarse como :

p= LhH o(z)gdz=cte. (4.40)
dado que los cambios de g son pequefios en las columnas, se tendra en € concepto de Pratt:
" o,dz={" od
[ odz=] odz (4.41)

con ¢, : densidad de la columna sobreelevada en h, o : densidad de la columna normal. Integrando:

o (H+h)=cH (4.42)
Siendo h < H, tendremos;
1 h h?
0'126—20'(1——+—2—...)
1+£ H H (4.43)

Si despreciamos | as potencias mayores gue uno, cuando h es pequefio respecto de H tendremos:

h
~o—C— 4.44
oy¥o-o (4.44)

La densidad de compensacion o, que debe tener €l bloque sobreelevado respecto del bloque de comparacion
al nivel del mar, sera

S 65 (4.45)

Expresién utilizada por Hayford y Bowie en la aplicacion de laisostasia, para el calculo de los pardmetros del elipsoide
de 1909.
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Si volvemos ahora a nuestra corteza, tendremos para: ¢ =2,67g-cm*, h=1km, H =100 km,
un o, =0,0267g-cm?®, valor considerado a titulo de ejemplo. Veremos luego que o, es del orden del déficit de

densidad que producen el calentamiento o el enfriamiento.
Laexpresion (4.45) puede ser interpretada mediante el dudoso modelo fisico queilustrala Fig. 4.20.

ch+o,H=0H (4.46)

m(=oh)=m, (=(c-0,) H) (4.47)
con: m, : masatopografica; M : masa de compensacion.

h
0,=0—-0,=0— 4.48
c 1 H ( )

seglin este esquema, la compensacion comenzaria a nivel del mar (Fig. 4.20), cuando en rigor deberia comenzar desde
la estacién sobreelevada (Fig. 4.19).

h G o h
H o, - H o G H-h
Sc Sc Sc Sc
Figura 4.20. Dudoso modelo fisico que representa a (4.39). Figura 4.21. Blogue suboceanico (derecha) respecto de un bloque

normal (izquierda).

Analicemos ahora un bloque suboceanico (Fig. 4.21). Nuevamente:

SHo=0,h,S+0,S(H-h,) (4.49)
con S seccién constante.
_oH-o,h,
0, = H-h, (4.50)

y ladensidad de la compensacién sera:

h,

e v (4.51)

con ¢, =1,027g-cm”; o: 2,67 g-cm”

4.14. Sistema de Airy (1855)
La hipdtesis de Airy consiste esencialmente en suponer que cada trozo de corteza estd en equilibrio hidrostético. (La

flotacion no debe ser considerada en el sentido ordinario, debe entenderse que es un proceso pléstico que necesita miles
de afios (10 000 a 15 000 afios, por g emplo).
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|

: ?

} I|AR
| |

|

Figura 4.23. Sistemade Airy. El fondo de corteza M se engrosa ante la sobreelevacion X.

Cuanto mas alta es la montafia, mas profundamente hunde sus raices en el manto superior. Todo pasa como si
cada prisma vertica elemental que se puediera cortar en la corteza terrestre, flotara en un material viscoso que le
permitierarealizar lentos movimientos verticales.

Supongamos un bloque de densidad o flotando hidrostéticamente en un liquido de densidad o, mayor que o

(Fig. 4.22). Las lineas cortadas corresponden a material desalojado. Tendremos la siguiente expresion por unidad de
seccion:

o(AR+h)=0,AR (4.52)

AR=—2

h (4.53)

0,—C

La diferencia fundamental entre los dos sistemas vistos esta dada porque mientras en la hipotesis de Pratt, la
densidad litosférica varia con la altitud en tanto permanece constante la profundidad de compensacion, en €l sistema de
Airy, ladensidad cortical se mantiene constante, variando en cambio la profundidad. La Fig. 4.23 ilustra la hipétesis de
Airy. La superficie M puede considerarse como una imagen especular ampliada verticalmente de la superficie

topogréfica 2.

4.15. Sistema de Airy — Heiskanen

Ya se ha visto que Airy consideraba que la corteza flotaba sobre un magma més denso del mismo modo que un
“iceberg” flota en el mar. Tal analogia sefialada por Airy no encuentra sin embargo un completo paralelismo en la
mecénica de la corteza. Las diferencias fundamental es son:

- Laraiz delamasade hielo flotante comienza a nivel del mar, mientras que las raices de los edificios corticales
comienzan a una profundidad media de unos 30 a 40 km.

- Laparte subyacente de los rasgos topograficos no presenta la misma facilidad para penetrar en el magma méas
denso, que € iceberg en el agua.

En los afios 1924-1931 y 1938, Heiskanen tratd de perfeccionar la hipétesis de Airy y prepard tablas basadas en los
siguientes puntos:
a. Lacompensacion isostética es completa (la masa topogréfica my iguala ala masa de compensacion me).
b. Los blogues se compensan locamente, exactamente por debajo de los rasgos topograficos (Vening-Meinesz,
como veremos, considera compensacion lateral o “regionalidad”).
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c. Ladensidad de la corteza es constante e igual a 2,67 g-cm™ (densidad considerada entonces como promedio
deladensidad del granito).
d. Ladensidad del magma estambién constante eigual a 3,27 g-cm™® (densidad correspondiente a materiales del

manto superior). Es sabido que los valores de densidad en corteza y manto superior no son fijos, sino que
varian, para cada region. Ademas, los valores medios ahora aceptados son mas atos, por gemplo:

2,93g-cm®y 3,32 g-cm* enlugar de 2,67g-cm* y 3,27 g-cm”.

Debe notarse que el adoptar una corteza homogénea de & = 2,67 g-cm® en continentes y oceanos flotando sobre
una capa pléstica subcortical de densidad & = 3,27 g-cm™ no es mas que un modelo Util para la aplicacion de la

hipétesis de Airy. Model os geol 6gicamente mas representativos, aunque demasiado generalizados, correspondientes ala
corteza continental y oceanica, se muestraen Fig. 4.24.

g, = | Lkim
17.5x2,80 2,9-3,0 glem’ 7-10 km
35 km o, = 2,9glem’
17,5 x 3,00 3,3 glem’
3,3 glem’

Figura4.24. 1zquierda: probable modelo de corteza continental compensada. Der echa: probable modelo actual de corteza ocednica compensada.

Sin embargo, la distribucion de densidades dentro de la corteza no es critica. Lo realmente importante es la
densidad media de corteza o, y ladensidad &,, del manto superior.

Antes de aportar un valor para el espesor T de la corteza, Heiskanen realiz6 numerosos ensayos (variando el
espesor entre 20 y 100 km) encontrando finalmente como valores més probables 30 y 40 km. En la actualidad y para
numerosos trabajos se adopta un espesor normal de arededor de 30 y 40 km como promedio de estudios realizados en
diferentes regiones del mundo (Fig. 4.25a). Sismologos como Bullen (1963) o gravimetristas como Woolland (1969)

adoptan T = 33 km.

Ah

h v, 77,
%

gIIIIII VIS

5,504

2,67 glem

30

30a40km

I

|

|
~

w

@

w

T=
P
S

///// i - 8,166

3,27 glem’

(a) (b)

Figura 4.25. (a) Sistemaisostético de Airy-Heiskanen. (b) Diferencias de borde libre de dos bloques corticales de 30 km y 40 km.

Busquemos la relacion entre las raices corticales que penetran un AR en el magma y las sobre-elevaciones Ah de
las masas topogréficas en la hipétesis de Airy-Heiskanen. De acuerdo con (4.53), dos bloques de espesores 30 y 40 km
por g emplo, tendran las siguientes relaciones:

R =4,45h; R =4,45h, (4.54)

con

c,=267g-cm° yo, =327g-cm® .. AR=R,—R =4,45(h,—h) =4,45Ah (4.55)
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Un bloque de 30 km de alturay densidad ¢ = 2,67 g- cm® tendra un borde libre BL a penetrar en el magma
de densidad 3,27 g-cm?® de:

BL=T-T x% =30 (1-0,8165) = 5,505 km (4.56)

Véase Fig. 4.25b (blogque de la derecha).
Para otro bloque cualquiera con T = 40 km por gjemplo, €l borde libre sera:

40 x 0,183486 = 7,339 km (Fig. 4.25b, bloque de laizquierda)
Ladiferenciade los bordes libres es: 1,834 km, mientras que la diferencia de penetracion en e magma es:
AR=30- 5,505 - (49 - 7,339) = 8,166 km

. AR 8166

== = 4,45
Ah 1834

El balance isostético exige que €l exceso de masa topografica my sea compensado por €l defecto de masa de
compensacion me (Fig. 4.25a)

my = 2,67 x Ah=4,90
mc=0,6 x AR=4,90

Laexpresién AR = 4,45 h (Fig. 4.23b) coincide con (4.53), aunque en €l caso de corteza real laraiz de espesor
AR se cuenta a partir del fondo de corteza, mientras en (4.53), a partir del nivel superior del material de densidad ;.
Latendencia actual considera como densidades de cortezay manto superior respectivamente o = 2,93 g/cm’ y
o’ = 3,32 g/lem®, con estos valores:
AR=75h
o también

AR=6,675h (4.57)

con o = 2,67 g/em®, y Ac = 0,4 g/em® (Introcaso et al. 1992).

3km

‘_ﬁ?;_ﬁ_u_ql h 27 272 2 km . |
la _F—_——_—————— /‘// / vel del mas

T : 2,83 ’-//A

| 278 5km
30 s0 | ;
a, : 306
| 28 292 296 F10 |

| e el e s iy -
AR :_ 299 14 :
s 2| — :
! I ' I
: o' : : 30 318 |
Dty ey nae o sy ey L PP IB A SRS RS !
Figura 4.26. Blogue suboceénico compensado. Figura 4.27. Sistema isostético de Heiskanen (combinacion de lasideas

de Airy y Pratt con densidad radialmente creciente).

Para un blogue suboceanico y segin laFig. 4.26, setendra To =h,o, + AR ¢'+To-h.oc—-c AR,

9 ~%app 1883y cono'-5:3,27-2,67=0,6 glom®.
O —O

0,6

AR =

AR =2,73h, (4.58)
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conc,=1,027; o' -0 :3,32-2,93=0,39 g-cm*; AR’: antiraiz. Asi:

,_ 19
AR'=——h, =4,87
0,39 . .

Finalmente, el espesor de corteza suboceanica ser&

T'=T-h,-273h,=T-373h, (4.59)

4.16. Sistema de Heiskanen (1932)

La hipétesis de Heiskanen es una combinacion de los sistemas de Pratt y Airy, puesto que considera tanto bloques de
distintos espesores como de distintas densidades (Fig. 4.27). Desde el nivel del mar hacia abajo, Heiskanen considera un
aumento de densidad por kilometro, de 0,004 g/cm?® para materiales superficiales de la corteza y de 0,002 g/cm® en
materiales mas profundos y mas densos.

Desde  nivel del mar hacia arriba, admite una disminucion de densidades. Asi a1 km de altitud ladensidad es
de 2,74 g/em®, a2 kmde 2,72 g/em®y a3 km de 2,70 g/cn’.

Dado que ha sido muy dificil admitir que los valores de esta suposicion intermedia estan realmente ligados a
las condiciones reales de la corteza, este sistema ha sido muy poco utilizado, aunque no debe despreciarse su valor
conceptual.

Deformacitn elasbca

descenso faxural

Figura 4.28. Dibujo esquemético ilustrando la deformacion inicial producida por una carga superficial o por una carga intruida en profundidad. El
levantamiento periférico se muestra exagerado.

4.17 Sistemaregional de Vening Meinesz y viscoelastico de M axwell

En los tres sistemas mencionados antes se admitié que la compensacion se realizaba estrictamente por debajo de las
masas superficiales, es decir, en formalocal. Cada trozo de corteza modificaria su densidad o su presion para lograr la
compensacion. Para Vening Meinesz resulta dificil que esto se cumpla siempre en la natural eza.

Pareceria pues méas correcto admitir que en ciertos casos a una masa montafiosa corresponda un hundimiento
genera (regionalidad) de la corteza en el magma, mas que hacer corresponder exactamente un hundimiento para cada
pico y un levantamiento de la base para cada valle. El sisstema de compensacion regional (flexural) ha sido imaginado
por Vening Meinesz para que responda a estas consideraciones fisicas.

Estudiando € comportamiento mecanico y los esfuerzos de la litosfera cargada se llegé a la conclusion que el
parametro importante no es en realidad €l modulo eléstico E, sino larigidez flexural D, que involucra ademés de E (y
del coeficiente de Poisson o) el espesor litosférico T. Este parametro define la méaxima magnitud y la maxima longitud
de onda de las cargas superficiales que pueden ser soportadas sin fracturacion elastica de lalitosfera.

Asi, para unalaminade espesor T, médulo elastico E y mddulo de Poisson o, setiene:

ET®
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con [Nxm]: Newtonxmetro , mientras el parametro flexural o es:

o= {L} [m] (4.61)
(Gm — 0. ) g

D tiene dimensiones de cuplay, como dijéramos, caracteriza laresistencia de la placa a la flexién, mientras que a tiene
dimensiones de longitud. Ella es una medida de la longitud de onda de la losa flexionada, o bien del alcance de la

deformacion medida desde € punto de aplicacion de la carga. En los continentes « tiene unos 60 km, en los océanos
unos 20 km.

Carga: 1 km de alto
y 50 km de ancho

Altura (km)

D =10" Nm

D =10" Nm
D=10" Nm

o

Elastica
(D variable)

Figura 4.29. Deformacion eléstica producida por una carga sobre una placa con D = 10%, 10% y 10% Nxm.

En un extremo tenemos la flexién el&stica con D constante (por gemplo, D = 102 N x m); en el otro, D = 0. En
este caso, recaemos en la hipétesis de Airy. Hay sin embargo casos intermedios para los cuales D, inicialmente
constante, va disminuyendo en el transcurso del tiempo. Se alude en estos casos a un comportamiento viscoelastico y a
unarigidez flexural aparente que varia en funcion del tiempo.

Para €l estudio de la deformacién elastica w, una litosfera resistente sobre una débil astenosfera es usua mente
modelizada como una delgada |dmina elastica flotando sobre un denso fluido. Existen varias soluciones para este
modelo: Hertz (1884), Jeffrey (1959), Meinesz (1939).

TN
SN ¥

.
\ -
Viscoelastica \
(sucesivos escalones de tiempo)
N
~ <
o
-~ — —

Figura 4.30. Deformacion viscoelastica ante el transcurso del tiempo.

Para una solucion analitica de distribucion arménica bidimensional (Jeffrey 1959), el desplazamiento vertical
o sera (Fig. 4.28):
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P
"Bk, 009 (462
Con P(carga) = m-g-coskx; k=2r/A; 2: longitud de onda de la carga, m: masa por unidad de longitud, D: rigidez
flexural delalamina. (o, o) : densidad diferencial manto-corteza, y g: aceleracion de la gravedad.

Para la deformacién viscoeléstica o elastico-viscosa (Figs. 4.29 y 4.30), o’ dependera ademas de la relacién,
entre el tiempo de cargay €l tiempo de relgjacion .

S consideramos € caso mas simple de deformacion constante, la tensién de corte disminuira
exponencialmente con t/z, siendo t: el tiempo de cargay 7. € tiempo de relgjacion (o de reabsorcion de esfuerzos). Este,
al igual que €l coeficiente 7, describe el grado de viscosidad de la placa.

La deformacion viscoelastica es progresiva, tal como lo muestra la Fig. 4.30. Segun transcurre €l tiempo, la
méaxima amplitud de deformacion aumenta, hacia el interior, hacia el lugar donde se concentra la carga.

Las expresiones que describen ala defleccion w’(x) de una viga viscoel astica que soporta una carga ubicada en
x =0, son de laforma:

, LM x X
o' =w,€ e* |sin—+Ccos— (4.63)
(24 (04

t
con @, - deformacion elasticainicial delavigaenx =0, eA : factor de cambio exponencial con el tiempo.

4.18. Sistemas de Rutzki y de Helmert

Rutzki propuso que la topografia por sobre €l nivel del mar presenta una perfecta simetria por debajo de la superficie de
referencia. Si bien este sistema no presenta efecto indirecto es muy dificil de asociarlo a mecanismos de generacién
razonables.

Helmert propuso condensar las masas en € geoide para sodayar exigencias matematicas. A partir de la
propuesta es posible considerar que la masa topogréfica excedente se compensa sobre € geoide con una masa
compensadora condensada proveniente de una litosfera de espesor L.

4.19. Anomaliasisostaticasy no isostaticas. Correcciones

Si alos valores de gravedad observados los afectamos, ademés de las reducciones por aire libre (AL), Bouguer (B) y
topografica (T), de las correcciones isostéticas (1) y las comparamos con €l valor tedrico de la gravedad (férmula
tedrica), tendremos la llamada:

Anomalia | sostética = g observ. reduc. AL, B, T, | - (4.64)
0 bien
Anomalia | sostética = Anomalia de Bouguer perfeccionada + C (4.65)

con C,;: correccién isostética.

Generalmente las correcciones isostaticas seran positivas en &reas continentales y negativas en regiones
ocednicas. Si pararealizar la reduccion isostatica (C)) se elige el sistema de Pratt habra que calcular el déficit o exceso
de densidad en los bloques sobreelevados o sumergidos respecto a nivel del mar, eligiendo una profundidad de
compensacion que se mantendra constante. Si, en cambio, se prefiere el sistema de Airy, deben calcularse las raices y
antirraices suponiendo una profundidad normal de la corteza (de 30 a 40 km por gjemplo). Si se utiliza el sistema de
Rutzki, la correccion isostética C; se obtiene evaluando el efecto gravimétrico de la imagen especular de la topografia
tomada desde €l nivel del mar hacia abgjo. Si se utiliza el sistema de Helmert, puede considerarse que la topografia
estard compensada (C,) por la condensacién de la masa litosférica (de espesor L) en el geoide (L = 0).

Comenzaremos considerando |os métodos utilizados por la Geodesia desde principios del siglo pasado. Asi se
tiene desde (4.12) y (4.48), la influencia isostética (deficiencia compensadora en areas continentales) en el sistema de
Pratt-Hayford sera:
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0, = 21G [Hig][(rf R ) () () (466

c

Es importante notar que esta expresion, como todas las deducidas desde (4.12) despreciala curvatura terrestre
(férmulaplana).

Se supone que la compensacion comienza a nivel del mar.

Analogamente, en el sistema de Airy-Heiskanen tendremos de acuerdo con (4.12) y (4.53):

g, = 21G Ao {[rf +(T+ AR)zTI2 -(r; +T2)1/2 +(r7 +T2)1/2 —[rzz +(T+ AR)zT/Z} (4.67)

siendo T e espesor de la cortezay AR laraiz (AR= 4,45h 6 6,67h por gemplo) puesto que se admite que la
compensacion comienza a profundidad T y termina a profundidad (T + AR). El valor Ac es 0,6 c.g.s. s admitimos en
principio que AR=4,45h 6 0,4 para AR=6,675h

Para aplicar las expresiones vistas se subdividia toda la superficie de la Tierra en 33 coronas circulares
centradas en la estacion a corregir. Cada corona se subdividia a su vez en sectores circulares iguales (317 sectores para
la subdivision de Hayford-Bowie, 1912). Las coronas ubicadas entre la estacion y los 166,7 km se denominaban zonas
letradas A, B, C, ... N, O. Desde alli hasta las antipodas se designaban zonas numeradas 18, 17, 16, ..., 2, 1.

Hayford computé tablas donde los efectos de topografia y compensacion isostética de cada compartimiento
eran dados como funcion de la atura del compartimiento. Para las zonas letradas los efectos de topografia y
compensacion estan separados. Paralas zonas numeradas Hayford y Bowie combinaron ambos efectos dado que aunque
los dos son grandes, la resultante es de aproximadamente un 25%. Este efecto es esencialmente constante en cualquier
region dada.

Los efectos de las zonas letradas fueron computados por las férmulas planas (deducidas a partir de 4.12). las
zonas M, N y O estan bajo e plano horizontal. Para aplicar las correcciones planas Hayford computd una tabla con la
pequefia correccion adicional.

Para las zonas numeradas deben emplearse férmulas esféricas.

Actualmente se adoptan model os tedricos (de Airy, flexural, etc.) perfectamente compensadosy se los compara
con los modelos reales (observados). De estas comparaciones surge tanto el sistema que opera como el grado de balance
isostatico.

4.20. Las anomalias de gravedad y su relacion con los procesos tecténicos

Los estudios gravimétricos conducen a la nocion de movilidad vertical de la corteza de acuerdo con las reglas de
isostasia. Su vinculacion con interpretaciones geoldgicas es extremadamente fructifera (Aubouin, 1981). No obstante,
debemos sefidlar con Beloussov (1971) que s bien laisostasia es un hecho comprobado e indiscutible, su importancia
como factor geotecténico es de poca significacién. Y a esto agregariamos que en el principio de accién y reaccién
ampliamente comprobado en distintas ramas de la Fisica, las acciones corresponderian a fuerzas tecténicas mientras las
reacciones alaisostasia.

= I e 1 i - —e/d— —

T A B c D (A
Madera (o, =0,92gcm™)

Agua (o,=1gcm’)

Figura 4.31. Modelo simple que representa a la corteza (madera) Figura 4.32. Modelo corteza-manto semejante a de Fig. 4.31, aunque la
flotando en e manto superior (agua). corteza estd integrada por prismas A, B, ... con posibilidades de
movilismo vertical.
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L m = P =
7 h PN [ .
P
NP e EEN P b s
A (o) D A A7 A o] D
=
B,
AR \\/ /'m M m,
Figura 4.33. Rasgo montafioso compensado i sostéticamente. Figura 4.34. Interpretacion de la anomalia de Bouguer. La masa

anomalamg (-) produce la anomalia de Bouguer en Po.

4.21. El significado de las anomalias de “g” a partir del modelo de Airy

Representamos la corteza terrestre descansando sobre €l manto superior mediante un sencillo modelado anal6gico. La
Fig. 4.31 muestra un recipiente con agua y un trozo de madera de espesor T y ancho e flotando en ella. En este modelo,
la corteza esté representada por la placa de madera de densidad < 1 g/cm?, mientras el agua de densidad 1 g/cm® seria el
manto superior. Para nuestro proposito, es Util integrar a la corteza mediante paralelepipedos independientes, A, B, C,
D, adyacentes de ancho e/n, todos del mismo espesor T. De esta forma, tendremos oportunidad de analizar segmentos
locales de corteza con posibilidades de movilidad vertical (gjuste isostético) (Fig. 4.32).

Un gemplo introductorio muy claro, que revela una activa reaccién isostatica actual, lo tenemos en
Escandinavia. Esta region que exhibe hoy descompensacion (anomalias de aire libre e isostéticas negativas), estuvo
cubierta por una gran masa de hielo durante la Ultima glaciacion. Sobrevino luego calentamiento con derretimiento del
hielo que produjo ascenso cortical, reconocido hoy mediante remediciones geodésicas. Se estima que € monto de
elevacion fué de 250 m paralos Gltimos 10 000 afios.

Figura 4.35. Eliminadalaraiz en B, de Fig. 4.34, el bloque B;’’ se normaliza. La anomalia isostatica sera cero (compensacion).

Pensemos que uno de los bloques de Fig. 4.32 es cargado con hielo, descendiendo por €l sobrepeso. Luego si el
hielo se derrite, asciende alcanzando nuevamente el nivel original.

Supongamos ahora que el prisma B; de Fig. 4.33 corresponde a un orégeno compensado isostéticamente. En
este caso, la corteza estara engrosada. La masa excedente (visible) my es compensada mediante la raiz 0 masa no
visible, desalojando la masa subyacente de mayor densidad. Denominaremos a este déficit de mg.

LaFig. 4.33 ilustra ala montafia (B,) compensada isostaticamente. Analicemos cualitativamente las anomalias
de gravedad que obtendriamos en el paralelepipedo montafioso B;. Si entendemos que la corteza “normal” (bloques A,
B,CyD,Fig.4320A, Cy D, Fig. 4.33) no exhibe gravedad anbmala, la anomalia de aire libre en B, seria el resultado
de comparar en P, el efecto gravimétrico originado por my (+) con el efecto gravimétrico producido por mg (-). Dado
que lamasamy (+) estd méas cercade Py que mi, (-), laanomalia de aire libre (AaL) sera positiva

AaL = Efecto grav. demT (+) - efecto grav. demR (-) >0
Para el caso de la anomalia de Bouguer (AB), debemos pensar en que fisicamente la masa my es retirada.
Hipotéticamente es como s tuviéramos €l techo de B’ al nivel del techo de A, C y D. La Fig. 4.34 muestra esta

situacion. La anomalia de Bouguer (AB) en P, serd originada por el efecto gravimétrico de la masa anémala que
produce la “raiz”. Tendremos asi:

-72-



Boletin del Instituto de Fisiografia y Geologia, Rosario (2006), volimen especial nimero 1.

AB = Efecto gravimétricodemR (-) <0

Se explica asi que en general las anomalias de Bouguer en las zonas montafiosas sean significativamente
negativas, por gemplo, de -300 mGal a-400 mGal en los Andes.

Finamente, la anomalia isostética (Al) exige eliminar €l efecto negativo de laraiz (Fig. 4.33) o, lo que eslo
mismo, retirar laraiz. Asi, €l bloque B, (Fig. 4.35) seraidéntico a bloque B de Fig. 4.32. Decimos en este caso que la
corteza se habra “normalizado y Al = 0. La Fig. 4.36 muestra |as tres anomalias correspondientes a un bloque cortical
compensado.

200 1'%

100 % Aire Libre I

-100 Airy (T - 30 km) /
\ /

- 200 /
/
- 300 Bouguer //

0 ——— . G S - T Y, S S S S - - Ae—
a=285
30 km
7, 7
/'/ Raiz o /A > m,
] Y
%0 / o= 3.30//
200 km

Figura 4.36. Las tres anomalias corresponden a un bloque cortical compensado.

Consideremos ahora que €l bloque C corresponde a las condiciones iniciales de una cuenca sedimentaria con
corteza C, atenuada (t < T) (Fig. 4.37). De la misma forma que el bloque B engrosado sobresale por sobre los otros y
origina una raiz simplemente siguiendo €l principio de Arquimedes (Fig. 4.33), en €l caso del blogue C, de espesor
atenuado, habra un descenso del techo de C,; y a mismo tiempo una antirraiz (Fig. 4.37). Si la depresion es llenada por
sedimentos, el sobrepeso hace descender a C, en un proceso repetitivo convergente hasta que alcanza a nivelarse con €l
techo de A, B y D (fin del proceso compensado) (Fig. 4.38). Si por simplicidad admitimos que la densidad diferencial
entre sedimentos y corteza C, esigua en valor absoluto a la densidad diferencial entre manto y corteza: h serdigual a
AR. Mediante andl ogos razonamientos que los realizados para el blogue B; de Fig. 4.33, tendremos gue la anomalia de
aire libre A, resultard del balance en P, de los efectos de los sedimentos respecto de la corteza y del efecto del manto
superior ascendido respecto de la corteza. Tendremos asi:

AaL = Efecto de los “sedimentos” (-) + Efecto del manto superior (+) <0

Nuevamente, el efecto predominante es e més proximo a Py, en este caso el efecto “negativo” debido a los
sedimentos — corteza, respecto del méas lejano efecto positivo de la antirraiz (manto superior — corteza).

La anomalia de Bouguer coincidird con la anomalia de aire libre, dado que no hemos considerado en este caso
variaciones de altitud respecto del techo de la corteza “normal” (A, B, ...) tomada en nuestros modelos como superficie
de referencia.

Podriamos pensar en “normalizar” a la corteza superior retirando los sedimentos y colocando en su reemplazo
materiales corticales del tipo A, B, etc. En este caso, habriamos realizado la correccién geoldgica y la anomalia seria
positiva (debido al efecto de “antirraiz”). Si, finalmente, eliminamos a la antirraiz “normalizando” &l total de la corteza,
la anomalia de gravedad resultante (equivalente a una anomalia isostética) nos daria cero, tal como corresponde a la
cuenca compensada i sostéticamente.
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Veamos ahora el caso de descompensacion isostética. Si el bloque B, en el caso de una montafia presentara un
excedente topogréfico de altitud media h y la raiz fuera por gemplo AR < 7,5 h habrd un defecto de raiz o

subcompensacion (Fig. 4.39). Si por el contrario AR > 7,5 h, habra un exceso de raiz o sobrecompensacion (Fig.
4.40).

fosa — sedimentos

L
ir N

Figura 4.37. Blogue C,; de espesor atenuado. Su techo desciende Figura 4.38. Idem Fig. 4.37 pero con la cuenca en C; llena de
respecto de A, B y D, mientras su fondo desarrolla una antirraiz. sedimentos y descendida por un mayor peso.

Es por demas evidente que el primer caso exige el descenso del blogque para lograr la compensacion, mientras
el segundo caso requiere, contrariamente, €l ascenso. Pero ¢cOmo nos damos cuenta que una montafia esta 0 no
compensada isostaticamente? La respuesta es obvia, en €l caso de compensacion isostética las anomalias isostéticas
deben ser pequefias, preferentemente de ambos signos de modo de no tener un residuo sistemético sospechoso. En €l
caso de tener Al > 0 y de cierta significacion, estaremos ante €l caso de subcompensacién. En este caso, podemos
predecir que habra movilismo vertical descendente. Si por €l contrario la Al < 0, la montafia estara sobrecompensada.
Predecimos entonces ascenso en busca de la compensacion.

Un gravimetrista avezado puede reconocer el estado isostético utilizando las anomalias de Bouguer. En efecto,
supongamos €l caso del Bloque B; de ancho 300 km y altitud 1 km compensado (Fig. 4.33 y 4.34). En este caso, para
gemplificar las anomalias de aire libre pueden ser del orden de +20 mGal, las de Bouguer de -90 mGal y las isostéticas
cero 0 muy pequerias.

P P
s LN . = LN _
P ] [N h
A c D A c D
Bl Bl
P<——1 4R \*'\-\-:;V AR
Figura 4.39. Blogue B, subcompensado. Figura 4.40. Blogue B, sobrecompensado.

En el caso del blogue subcompensado, la anomalia de Bouguer podria ser por ggemplo de -60 mGal, es decir,
tendria un exceso de +30 mGal respecto a la anomalia esperada en el caso compensado. Para €l caso de un blogue
subcompensado, la anomalia de Bouguer puede ser por gjemplo de -115 mGal. En este caso habria un defecto de -25
mGal respecto del estéandar estimado para ese caso.

Tomemos ahora el caso de una cuenca sedimentaria descompensada. Si Al > 0, habra un exceso de antirraiz, y
podemos predecir que deberd subsidir para lograr la compensacion. Si por el contrario Al < 0, habra un defecto de
antirraiz. Debemos esperar, en este caso, movilismo ascendente.

Digamos, por ahora, que cortezas gruesas, como lo exigen en general las montafias, pueden originarse como
consecuencia de significativos esfuerzos compresionales con acortamientos (S,) en el sentido de las tensiones y
engrosamientos verticales (Fig. 4.41 y 4.42). El acortamiento S, se obtiene simplemente de la siguiente expresion:
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S, = ATT;AQ (4.682)

(véase Fig. 4.41). At esel &reatopogréfica, Aresel areaderaizy T esel espesor inicial de la corteza (sin deformacion).
También, aungque en mucha menor medida, la intrusion en corteza de materiales provenientes del manto
superior, producira engrosamiento (como podemos ver en Fig. 4.43).
El esqguema anterior esta4 supersimplificado. Aludimos aqui sélo a una tensién (compresiva y ubicada en el
sentido del movimiento de la topadora). En rigor deberiamos considerar tres tensiones principaes. ¢, o, y o,

perpendiculares entre si.
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Figura 4.41. Dibujo esquematico que muestra el engrosamiento desde T a T+h+4R con acrotamiento S, ante fuerte compresién. A medida que se
produce € engrosamiento h+AR, cada milimetro de elevacion h forma unaraiz AR seis 0 siete veces h, en un proceso controlado en general por la
isostasia.

Siendo ¢, latension principal maxima, o, latension principal minimay o, latension principal intermedia.
Ellas varian con el tiempo e intercambian sus roles. Por gjemplo, en el dibujo esquematico (de Fig. 4.41) o, seriala
tension principal maxima que produce la topadora. o, seria la tension intermedia, perpendicular a plano del papel,
mientras o, (en el plano del papel y perpendicular a o) es cero en él inicio (dibujo superior). Cuando la corteza se
engrosa aparece o, que va incrementandose con €l tiempo segin avanza €l proceso de engrosamiento. Cuando o,
dcanza a ¢,, puede aln sobrepasarlo por gemplo por intrusion cortical. Pueden producirse en este caso fallas
transcurrentes. Cuando o, es suficientemente grande, o, podria ser insuficiente para provocar mayor engrosamiento,
aunque podrian anexarse ain materiales lateralmente. EI mismo o, puede disminuir (y aln desaparecer), por gemplo
por lentificacion de la deriva. En este caso, prevaleceria o, Yy la cordillera comenzaria a desplomarse hasta llegar al
estado de plataforma (Fig. 4.42 abgj0).

Para analizar cortezas atenuadas vinculadas con cuencas sedimentarias, es Util considerar un modelo distensivo

o de estiramiento. En este caso, alatopadora de Fig. 4.39 la deberiamos enganchar al extremo de la corteza para hacerla
“retroceder”. Asi es posible calcular el estiramiento con:

E. = % (4.68b)

donde Eg: estiramiento, Ac: &reade lacuenca, A, : areadelaantirraiz, y T: espesor normal de la corteza.
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Figura 4.42. Arriba: montafia actual. Fuerte acortamiento. Medio: desplome, erosion subaérea y subcortical con regjuste isostético. Abajo:
penillanura o resultado de lainversion del proceso de acortamiento.
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Figura 4.43. Arriba: corteza “normal” (antes de la inyeccion). Medio: magmas provenientes del manto superior comienzan a intruirse en la
corteza. Abajo: los materiales intruidos “empujan” para alojarse. La corteza “se hincha” y engrosa.

4.22. | sostasia térmica, € método de Pratt

Hemos visto en 4.13, que en el sistema de Pratt (1855) €l orden de la densidad de compensacion es
o, =0,0267-cm® ~ 0,03 g-cm*. Demostraremos ahora que este orden de densidad (centésimos de g.cm?®) corresponde
con un proceso de calentamiento.

Comencemos recordando que la longitud de una cinta de Agrimensura |, sufre variaciones ante cambios de
temperatura AT. S € coeficiente de dilatacion térmica del metal de tal cinta es o, un aumento de temperatura AT
respecto de la temperatura de contraste producira una dilatacion lineal Al =1, AT . Andlogamente, s consideramos

una dilatacion volumetrica, tendremos: AV =V, a AT . Si sometemos una roca de masa my, volumen Vy y densidad o,
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a calentamiento AT, habra una dilatacion volumétrica AV acompafiada de una pérdida de densidad A para mantener
la masa my invariante. Asi:

m, =V,0, =V, + AV)(c, - Ac) =V,0,-V,Ac +0,AV —AVAc (4.69)

De aqui, despreciando €l infinitésimo de 2° orden tendremos:

Vo GO ( : )
Ao =c,a AT (4.71)

Si ladensidad del manto superior es o, =3,3-gcm?, € calentamiento medio: AT =300°C y e coeficiente de

dilatacion térmica o = 3x107°/°C(en general selos consideraentre 3 y 3,4x10°/°C) tendremos:
Ao =3x3,3x3x10°gem® ~ 0,03 gem® (4.72)

Resulta claro, asf, que la densidad de compensacion prevista por Pratt es consistente con la pérdida de densidad
originada por el calentamiento. De aqui que se denomine a esta hipétesis, isostasia térmica.

Si € total de lalitosfera de 100 km de espesor sufriera un calentamiento medio de AT =300°C, la elevacion
Ag del techo delacortezacon o =3x10°/°C serd ¢ =900 m.

El maximo calentamiento medio de la litosfera, adimitiendo que la geoterma de 1200°C ubicada a 100 km de
profundidad asciende hasta el tope de la corteza, ser& 1200°C/2 = 600°C.

Podemos admitir asi una maxima elevacion cortical de 1,8 km que aunque resulta insuficiente para justificar el
total de levantamiento del orégeno Andino por gjemplo, explica parte del mismo en laregion central.

En 1998, Isacks propuso que una pequefia parte del levantamiento de los Andes centrales, se debia a
calentamiento actual de la mitad inferior de la litosfera de esa zona de la cordillera. Simultaneamente, Introcaso —
Pacino (1988) consideramos para la misma region, una raiz térmica subcortical y luego Introcaso — Pacino (1992)
construyeron una carta de correcciones térmicas en base a la cual Introcaso (1993) construyd un modelo sismico-
gravimétrico-térmico.

Conviene sefidlar también que, entre otros estudios, Werner & Kahle (1980) consideraron calentamiento actual
en sus estudios gravimétricos de la cuenca del Rhin.

Digamos finalmente que las anomalia de gravedad en gran escala suelen correlacionarse muy bien con la
corteza terrestre y con €l manto subyacente, tal como podemos apreciar en Fig. 4.44. Su interpretacion es pues de gran
utilidad.

mGal

100

- 200

300 km

40 km

Figura 4.44. Anomalia gravimétrica sobre Puerto Rico (PR) y su fosa adyacente (F, PR). Fuente: Talwani, Sutton & Worzel (1959).
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4.23. Anomalias de las ondulaciones del geoidey su relacion con € comportamiento isostatico

La evaluacién del balance isostético puede hacerse también utilizando las ondulaciones del geoide en escala cortical o
litosférica. Si designamos con Ny a una tal anomalia (observada o verdadera) necesitaremos compararla con la
ondulacién isostatica N; obtenida a partir de un modelo perfectamente balanceado cuya topografia coincida con la
verdadera topografia de la zona estudiada.

Veremos ahora que a poco de reparar en las propiedades del potencia de doble capa que viéramos en (2.24),
nos encontraremos con el potencial expresado por una distribucién dipolar.

Comencemos considerando €l potencial de un dipolo magnético, en P adistanciar, de—my adistanciar, de +
m (Fig. 2.9).

- r—r. 0
VP:_mﬂ:m{l Z}{mC‘jS «d=Hxd @73)
r

Con H: intensidad magnética y d: distancia dipolar. Caracterizamos pues a potencial magnético como intensidad
magnética por distancia dipolar.

Analogamente, sabemos que el potencial gravitatorio conceptualmente es gravedad por distancia.

Si la distribucion dipolar esta extendida en una losa plana indefinida: g = 2nGoh. El potencial perturbador

ser&
V =27Gohxd (4.74)
Donde d(distancia dipolar) =T + E + AR , tal como podemos ver en Fig. 4.45, que corresponde al sistema de Airy con:
2 2
AR=—22_h
On— O

Finalmente la ondulacion isostética N; , considerando la férmula de Bruns, ser&

2nGo.h AR h
N = 2xGech [T+—+—} (4.75)
y 2 2
+m ‘h
h ® h,-"2‘ i + -
o, ' "
N — . g o (hLyi2
AR/2 - g
(8] ‘m. ! L
* Sq

Figura 4.45. Distribucion dipolar +m, -madistanciad = h/2 + AR/2+ Figura 4.46. Masa compensada en la litosfera de espesor L + h. La
T; con h: atitud del relieve; AR: raiz cortical compensadora y T:  densidad ¢’ es un déficit (sistema de Pratt).

espesor cortical “normal”. Comparese este arreglo con un iman y sus
polos (Fig. 2.9).

Veamos ahora el sistema de Pratt (Fig. 4.46). De acuerdo con este sistema, todos |os bloques litosféricos: 1) de
espesor normal L de orden 100 kmy densidad o, del orden de 3,0 gcm™; 2) con espesor L + h proveniente de un rasgo

montafioso sobreelevado un cierto h, y densidad &' < 5, €tc., pesan lo mismo al Ilegar a fondo de L o superficie de

compensacion isostatica S;.
Con una distribucion dipolar (Fig. 4.46):
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27Go’'h L+h
N =———x (4.76)
y 2
. nj o.|h (-)
« o,|h
b=y o™
= o f
¥ N (3 S |
= ! = \ / L =100 km
' ~ \ [/ Ty
= ‘-:__(+)
+m
G '
Figura 4.47. Caso ocednico para el sistemade Airy. Figura 4.48. Caso ocednico para el sistema de Pratt.
Pero dado que: o,L (columna de comparacién) = (L + h) o' (columna sobreelevada);
L
o' =0,x 4.77)
L+h
y
7Go,hL
N = 9 (4.78)
4

Las expresiones (4.74) a (4.78) corresponden a zonas continentales de relieve positivo que obedecen a smples
distribuciones dipolares.
V eamos ahora €l caso oceanico.

En este caso la densidad del agua o, reemplaza ala densidad cortical o, o litosférica o, . Es decir las intensidades
gravimeétricas extendidas seran respectivamente (Figs. 4.47 y 4.48):

2nG(o,—o,)h (4.79)

2nG(o,—-o,)h (4.80)

con h: profundidad oceanica.
Finalmente |as ondul aciones i sostéticas seran:

N, =2nG(c,-0o,) h [T —(A—R+Dﬂ (4.81)
2 2
N, = 2nG (c,-0,) h [LT_h+g} =1G(o, -0, )xhL (4.82)

La expresion (4.81) corresponde al sistema de Airy con: AR (antirraiz) = (o, —o,)h/ (o, —o,) con o, : densidad del

manto superior. Desde (4.76) y (4.78) L esdel ordende 100kmy o, de 3a 3,1 gem®.
Si estamos ante el caso de una cuenca sedimentaria distensiva, en el sissemade Airy tendremos:
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AR h
N =2 — T-| —+—1|xh
. =21G (o, as)[ ( - zﬂ (4.89)

con o : densidad de los sedimentos; AR’ (antirraiz) = (o, —o)h/ (o, —0.) -
Las expresiones (4.75), (4.76), (4.78), (4.81), (4.82) 7 (4.83) han sido encontradas por un camino no riguroso

gue hemos elegido por su claro y simple aporte conceptual. Rigurosamente las expresiones anteriores pueden ser
obtenidas considerando que laisostasia requiere que:

zm =0 alo largo de una columna balanceada, o bien: J'ha(z) zdz=0. Sin embargo en regiones isostaticamente
0

compensadas las ondulaciones del geoide no son cero. Ellas en realidad miden el momento dipolar Ihac( 7) z dz que
0

explicalavariacion de ladensidad con la profundidad.
En efecto, desde

-0V /oz=g, (4.84)

tendremos:
V= znGjoho—(z) 7 dz (4.85)

Integrando a lo largo de las columnas continentales compensadas (Figs. 4.45 y 4.46) y oceanicas compensadas (Figs.
4.47 y 4.48) y teniendo en cuenta laférmula de Bruns recaemos en las expresiones (4.74) a (4.82).

Recapitulando: la determinacion del balance isostético es un problema capital en ciencias de la Tierra
Tradicionalmente, ha sido determinado realizando una comparacion entre los efectos de “gy” correspondientes a una
corteza real (definidos clasicamente a partir de anomalias de Bouguer) y los de una corteza de comparacion
perfectamente compensada.

Si disponemos de las ondulaciones N €l método para analizar € balance isostético es similar. Debemos
comparar las ondulaciones observadas N, (obtenidas por ejemplo desde las anomalias de gravedad) con las
ondul aciones que provienen de model os perfectamente compensados: ecuaciones (4.75), (4.82) y (4.83) en el sistema de
Airy y (4.76) y (4.82) en el sistema de Pratt.

16,7 km

Elipsoide =
Geoide

AR = B,67 km

Figura 4.49. Masa topogréafica my compensada con laraiz cortical de masa mc (ubicada desde el “Moho normal” hacia abajo).
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4.26. La significacion de lasanomalias de gravedad y geoidicas

Con €l objeto de clarificar €l concepto de anomalias (de gravedad y geoidicas) tomemos una masa cilindrica (h = 1 km,
r =167 kmy o =2,67g-cm®) mr que simula una estructura montafiosa (Fig. 4.49). Asumimos que mr esta

compensada por unaraiz m, (AR= 6,67 km,r =167kmy Ac = -0,4 g-cm®). Las siguientes expresiones garantizan la
compensacion de masas:

my =[m| (4.86)

que explicitadas, son respectivamente: 7 r’ho, = zr’AR-Ac , con Ac = -0,4 g-cm®.
Calculemos ahorala gravedad en P, (centro de latapadel cilindro en Fig. 4.49). La gravedad debida a my ser&

gr =112 mGal
mientras la gravedad de P debida a-m, sera

gc =-90 mGal.

Sabemos que la anomalia de aire libre compara y, llevada a Py (=y,—0,3086 x h) con O (valor

observado). Asi:
AAL = g, — (7,—0,3086 x h) . De no estar presentes my y m. la AAL seria, en este modelo, cero. Con los valores para

ot Y g encontrados mas arriba laanomalia de AL ser&
mr— m, = (112 — 90) mGal = 22 mGal (4.87)
Laanomalia de Bouguer se obtiene retirando la masa my de (4.87), es decir:
-m.= —90 mGal (4.88)
y finamente la anomalia isostética ser&:
-m.+C (4.89)

C, corresponde a efecto de raiz compensadora, cambiado de signo; es decir C; = 90 mGal, por lo que la anomalia
isostética sera entoncesigual a cero.

Si laverdadera raiz es demasiado grande (|mc| >m,) €l valor 9 seré anormalmente negativo. La AAL estara

por debajo de 22 mGal, mientras que la anomalia de Bouguer serd mas negativa que -90 mGal. Finalmente la Al sera
también negativa debido a que laraiz predictiva no alcanza a compensar laraiz real en exceso.

Si por €l contrario la raiz rea es demasiado pequefia (insuficiente) 6 |mc| <m;, € valor observado 9 serd
anormalmente positivo. LaAAL sera> 22 mGal y laanomalia de Bouguer < |—90 mGal|.

Por fin la Anomaliaisostética sera positivaé C, > |AB| .

Como ya fuera dicho, € andlisis isostético puede hacerse también con las ondulaciones del goide. Si
continuamos con el modelo dado en Fig. 4.49 y trabgjamos con la expresion: N, = 2aGo h [T+AR/2+ h/2] /7
ecuacion (4.75); N, ~3,9 men P,. Si laverdadera raiz es sobre espesa 'y proporciona un vaor de ondulacion digamos
No =2 m, laanomaliadel geoide (en el sentido isostatico) ser& N, — N, =(2-3,9) m=-1,9m.

Este negativo se corresponde como viéramos con la Al también negativa. Si por €l contrario la raiz esta en
déficit, serala ondulacion observada Ny > N;. Supongamos ahora que Ny =5 m. En este caso la anomalia del geoide (en
el sentido isostatico) serdNp - N; =5 m— 3,9 m = 1,1 m que se corresponde con la Al también positiva como ya fuera
visto.

Geodindmicamente tendremos:

Si Al ~0y Ny- N; ~ 0, tendremos balance isostatico y probable estatismo.

Si Al >0y Np - N; > 0, tendremos subcompensacion y movilidad descendente potencial.
Si Al <0y Np - N; <0, tendremos sobrecompensacion isostética y movilidad ascendente potencial .
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No debemos perder de vista que las ondulaciones observadas que debemos usar corresponden a longitudes de
ondade la cascaradel planeta (corteza, litosfera). Ellas pueden obtenerse desde un filtrado.
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5.LASALTURASEN EL CALCULO DEL GEOIDE

5.1. Introduccion
Debido a que la gravedad depende fuertemente de la altura, se ha prestado una especial atencidn alos distintos sistemas

de referencia utilizados. Las alturas, que dependen de las distintas técnicas de mediciones, son fundamentales para
construir el geoide.

ZA

<Y

u=u,

(elipsoide) Esferopotenciales

Figura5.1. (a) QuP = h altura elipsoidica satelital. Abajo: esferopotenciales. (b) Diferencias entre las distancias elipsdidica h y fisica H".

5.2. Alturaselipsoidicas h

Existe un sistema de referencia representado por un elipsoide de nivel. Este sistema queda compl etamente determinado
por cuatro parametros: a, a(=2%2), My o (Fig. 5.1 (a)) y queda descripto por el potencial U(r) del campo normal de
gravedad. Solo la superficie del propio elipsoide con U(r) = U, es un elipsoide de nivel, actualmente el €elipsoide

adoptado es el correspondiente WGS84. Las demas superficies se llaman esferopotenciales, U(r) = cte.
En puntos sobre el elipsoide como viéramos en €l Cap. 3, setiene:

r=a(l-asn’ ).

Si el elipsoide de referencia es geocéntrico las cantidades son absolutas, de lo contrario son relativas.

Las alturas elipsoidicas h se definen geométricamente sobre una vertical al elipsoide (Fig. 5.1 (b)). Ellas son
independientes del campo de gravedad. Por €ello la altura geométrica h no coincide con la atura definida entre
equipotenciales (que llamaremos H": altura normal, ver Fig. 5.2). Asi puede ocurrir que h y H" tengan los mismos
valores en estaciones de distintos niveles o viceversa.

Laalturaelipsoidica h se determina con altimetria satelital sobre los océanosy GPS sobre |os continentes.

QQ, # QQ"

; Plomada

Figura5.2. Diferencias entre |as distancias eipstidicah y fisica H".

-83-



Antonio Introcaso — Geodesia Fisica: Alturas en el calculo del geoide.

5.3. Alturas ortométricas H

El goide tradicionalmente constituye la superficie de referencia para las alturas. Consideremos ahora dos puntos vecinos
Py (sobre el geoide de potencial Wp) y B’ (Fig. 5.3) situados sobre la superficie topografica de potencia Wi; la

aceleracion de la gravedad es respectivamente en esos puntos gy y g;, mientras que las superficies equipotenciales que
pasan por ellos serdn W, (geoide) y W;.

Figura 5.3. Esquema para ilustrar € célculo de las cotas geopotenciales (AW = cte, PR=PBR. o] |-|0¢H). H,=RR es la dtitud que se
obtiene usualmente con una nivelacion tradicional.

Las trayectorias perpendiculares a las superficies de nivel son las lineas de fuerza; son en realidad curvas dado
gue, como se vi0, las equipotenciales no son paralelas. Precisamente esa falta de paralelismo de las superficies de nivel
determina que € resultado bruto de una nivelacion de precisién dara valores distintos segun el recorrido. Mientras la

diferencia de potencial entre W, y Wi es constante e independiente del camino (R,R, PR, R/R, etc.) la separacion es

distintaen lugares distintos (PR’ = P,R,...). Asi, se tendra:
R
W, —W, = —j% g dz

W = 6263977 kGal m

siendo g: lagravedad y dz el desplazamiento elemental del punto alo largo de lalinea de fuerza.
Paraladiferenciade potencial entre un punto O del geoide y un punto cualquiera P se tiene:

W, —W, =37 9,02 (5.1)

con: g, gravedad media en cada tramo de la trayectoria; Az : diferencias de altura obtenidas con nivelaciones
geodésicas.

Siendo (5.1), Cr: la cota geopotencial (en aleméan geopotentielle kote; en inglés geopotential number). Ella es
una caracteristica de lala superficie de nivel.

Para los puntos ubicados sobre el geoide ACp es nula (W, — W, = 0). Es positiva y negativa para los puntos

ubicados sobre el geoide y debajo del geoide, respectivamente. Notemos que la cota geopotencial no tiene dimensiones
métricas, se expresaen kGal m.

Para darle dimensiones métricas suele definirse la cota dindmica como larelacion:
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CP
—5 [metrog] (5.2
0

Siendo ;/5‘5 el valor de la gravedad sobre el elipsoide a 45° de latitud. En esta forma se obtiene una expresion

proporcional ala anterior pero en metros. De ninguna manera estos resultados corresponden a altitudes verdaderas. Una
mejor aproximacion exige colocar en (5.2) el y correspondiente alalatitud media de la zona.
Volvamos alaFig. 5.3. El valor que realmente interesa es PP, 6 longitud de la linea de fuerza entre el punto

considerado y €l geoide. Este valor es la altitud ortométrica Hp. Partiendo de la cota geopotencial
R
Co =D UnAZ (5.3)

con Fg)' sobre el geoide de potencial Wy. PR, esel desnivel geométrico. Como bien podemos ver en Fig. 5.3, €l no esla

altura verdadera P’oP’; = H ¢ altura ortométrica, que no es otra cosa que la longitud de la linea de fuerza que pasa por
P’
Ella se obtiene indirectamente desde:

C
H= EP (5.4)

’

El problema de (5.4) es que la gravedad media g sobre la linea de fuerza PP’ no se conoce y por €llo debemos

plantear una hip6tesis y asumir una densidad.
La propuesta de Helmert es encontrar el g medio 6 g en H/2, asumiendo que transadar g; (Fig. 5.3) alamitad

de lalongitud de la linea de fuerza, significa afectarlo de: (a) la mitad de la correccion de altura: +0,1543 x H; (b) del
doble de la correccién de Bouguer en H/2 (una vez retirando la masa de espesor H/2 y otra reponiéndola desde este
punto) es decir, de una cantidad: -0,1119 H. Finalmente sumando (a) y (b), tendremos:

g = g; +0,0424H (5.5)

Otra forma de encontrar un g medio seria tomar el promedio: (g; +,)/2; aunque el elipsoide que contiene el y, enla
|latitud de P* no coincide con &l geoide.

5.4. Alturas normales HN

En Fig. 5.2 hemos introducido la altura normal H" tomada desde Q" (elipsoide) a Q para diferenciarla de la altitud
elipsoidica h. Con el objeto de no trabagjar con hipétesis (cota ortométrica H) Molodenski introdujo en 1945 los
denominadas alturas auxiliares, llamadas luego, en 1951 alturas normales H" por estar referidos a elipsoide de
referencia normal.

Si en (5.4) reemplazamos g por ¥ , H setransformaen H" de acuerdo con:

C
HY == (5.6)
7
con:
7= "y oH
V—W 0 4 (5.7)

Recordemos quesi y en primera aproximacion desde (4.3) es:

N
y= yo—%h , €l valor medio de y en nuestro caso, reemplazando h por H sera
r 2
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_ HN
7 =71~ .

) (5.8)

expresion independiente de la densidad o; dado que 7 = ¢(H") en (5.6) deberemos proceder iterativamente.

Una mejor aproximacion de ¥ puede lograrse reemplazando en (4.6) h por H"/2 y despreciando el término
cuadrético de H",

N

_ H
4 =70|:1_ a

(1+ f +m-2f sinzq))} (5.9)

—
- Tmmalm
Cuasigeoide

Geoide

Figura 5.4. Ubicacion del cuasi-geoide llevando la altura normal HN desde P ubicado sobre la superficie terrestre.

Extendiendo desde P ubicado sobre la superficie terrestre, la longitud HY hacia abajo obtenemos e cuasi-
geoide (Fig. 5.4). El cuasi-geoide se localiza muy cercanamente al geoide. Difiere asi en milimetros a centimetros en
elevaciones bajas y puede alcanzar 1 metro en zonas montafiosas. En los océanos ambas superficies practicamente
coinciden.

Debemos notar que h puede ser descompuesto por un lado en: H + N, con H: altura ortométrica y N:

ondulacion del geoide, y por otroen H" + ¢, con H": alturanormal y ¢ anoméaliade altura (Fig. 5.5).

P
HIll H*
h
3 Cuasigeoide
? T Geoide
N C .
r Tz Elipsoide
..--"""""——__—-—_

Figura55. H + N equivalea HN + ¢
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En 1960 Hirvonen propuso definir el Teluroide (Fig. 5.6) llevando e H™ hacia arriba desde el elipsoide. El
teluroide se localiza muy cerca de la superficie terrestre.

. ~——Tm
g

Q Teluroide

HN

5

Y()

Elipsoide
Figura5.6. Llevando H" hacia arriba desde el elipsoide, obtenemos e teluroide.

Una formade calcular ¢ , es condensando sobre el teluroide las masas ubicadas por encima de él. Si pensamos
en obtener ¢ en primera aproximacion podemos emplear la expresion de Stokes, que veremos en e Cap. 6.
Deberiamos asi introducir laanomaliade aire libre, que de acuerdo con Fig. 5.6 sera

0
Ag = gp_(yo_é'HNJ

No obstante dado que el teluroide no es una superficie de nivel, la expresion de Stokes para { deberd
incorporar términos adicionales. Por gjemplo, Moritz (1980) agrega un término mas a Ag (solucién del gradiente).
Siendo N+ H :§+HN; O6N=H"-H +¢.

Como:

Co=H"y=Hg oH" = H%, la ondulacion N serd:
/4

N=H g9- +§=AgB HY +¢, con A_gB =g -7 (anomalia de Bouguer)

En virtud que Tg es muy pequefio, del orden 10* a 10, podemos reemplazar H por el valor conocido H".
4

Si Ag =50 mGal y H" =~ 100 m tendremos:

N- ¢ =0,05x100=5mm
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Si Ag = 100 mGal y H" ~ 1000 m tendremos:

N-¢ =0,1x1000=10cm

- 88 -



Boletin del Instituto de Fisiografia y Geologia, Rosario (2006), volimen especial nimero 1.

6. INTRODUCCION AL CALCULO DEL GEOIDE

Al finalizar 2.7 vimos que para calcular € potencia terrestre V, nos apoyabamos en la observacién de g. En efecto con
el g medio terrestre deducimos la masa terrestre My y con ella calculamos V. Lo mismo ocurre con el potencial
magnético, desde |as observaciones obtenemos | os coeficientes necesarios para determinar €l potencial V.

En 2.13 también vimos que los coeficientes del potencial perturbador T(r) pueden deducirse desde el conjunto
de anomalias de gravedad observadas.

En lo que sigue (6.1) veremos un gjemplo ssimple en el cual teniendo como dato de entrada a las anomalias de
gravedad ubicamos y dimensionamos a la masa causante y con ella calculamos el potencial V. Finalmente con la
férmula de Bruns obtenemos la ondulacion N.

En 6.2 y 6.3 veremos también que las ondulaciones N se obtienen desde Ag (las anomalias de “g”) o bien de las
densidades superficiaes equivalentes. Ag/2nG y Ag/4nG . En 6.4 determinaremos N a partir de los desvios de la

vertical y en 6.5 obtendremos (al igual que en 6.4) N sin utilizar anomalias de gravedad. Esta vez, en base a diferencias
de alturas. Finalmente en 6.6, daremos nociones sobre model os geopotencial es.

6.1. Un giemplo simple para €l calculo del geoide a partir de anomalias de gravedad.

Veremos ahora como, a partir de las anomalias de gravedad observadas sobre un plano, es posible determinar €l
potencial (y la ondulacion del geoide) sobre el mismo o por encima de él en el espacio arménico. El giemplo que
veremos corresponde a la respuesta gravimétrica de una masa puntual equivalente (esfera) enterrada a profundidad z.
Este es el caso mas simple, con buena cantidad de aplicaciones. Luego veremos que un conjunto de fuentes puntuales
equivalentes, de calculo muy simple, nos permite obtener € geoide desde las anomalias de g.

Para el caso de conocer a priori las cuatro incognitas de una masa enterrada: forma, tamafio, densidad y
profundidad, al calcular a partir de la formula de Newton |os efectos gravimétricos sobre un plano xy (por gjemplo, la
superficie terrestre), obtendremos una Unica repuesta de gravedad (método directo). Se dice entonces que existe
unicidad entre la fuente conocida y la repuesta de g. Si procedemos a revés, es decir, s desde la respuesta de g
queremos conocer la masa causante (método inverso), habra infinitas combinaciones de |as cuatro incognitas (6 infinitas
posibles masas causantes) que reproducen la respuesta de g. Se trata de la bien conocida ambigiiedad gravimétrica, o
faltade unicidad entre g y las masas buscadas. Haremos uso, luego, de esta circunstancia para obtener el geoide.

Para el cdlculo de la atraccion que una esfera enterrada gjerce sobre € punto P de la superficie, consideraremos
la masa de dicha esfera como concentrada en su centro, de acuerdo con lo demostrado en 2.3.

Estudiemos la variacion en la superficie del suelo desde —x a +x, de la componente vertical de gravedad
originada por una esfera de densidad o (Fig. 6.1a, arriba).

La profundidad se obtiene a partir de z=1.305x,, . En efecto, lagravedad g, en P ser&

4 oR
GM 377 2 (6.2)
g, =—,~Cosf = .
r r r
4 s
—nGRo
_3 !
9, = 7 2 32 (6.2)
(1+ 2]
4
Por lasimetriade lafuncion, el maximo tiene lugar cuando x = 0 y por |o tanto:
X2 -3/2
9, = Urnax 1+? (6.3)

Dadala continuidad, sabemos que existe un entorno donde g > 9mac . | 0s extremos de variacion de x seran X, yen
2

esos puntos la profundidad de la masa es z=1.305x,,, como bien se desprende de igualar (1+ Xzz’z) a 0.5 (vaor
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arbitrario). Paraterminar de encontrar las caracteristicas de la masa causante despgjamos Gm de g, = Gm/ z°. Ahora

tenemos todo |o necesario para calcular €l potencia v/ :@ cond = &2 + 722 .
I di I
El objetivo de este g emplo es demostrar que a partir de las anomalias de gravedad, o0 més precisamente de los
g; correspondientes a una esfera enterrada, es posible determinar las caracteristicas de la fuente causante: z (profundidad
vertical aproximada) y Gm (constante que caracteriza a la intensidad). Luego, a partir de esta fuente conocida

(deducida) calculamos sobre o por encima del plano de la superficie terrestre el potencial \/I y Ni =V, / V.

Este gjemplo sefidla el camino arecorrer para determinar Ni . Asi, con la férmula de Stokes que luego veremos

en sus dos formas (rigurosa y planar) es necesario disponer de anomalias de gravedad (anomalias de Faye, por € emplo)
para obtener Ni .

X P -
1]
v
100 100
A B

80 80 80 8

+ 120 ot * a *

180 bl Yy
B0 60
& B :
40 L 40 % 2 C 00 km
& g % o
8 3
(=3
of |[® IRE
g g @8
-
20 20 @ 5km 160 ki
= =1
) 5] |
40 40 : ° ! 10 km
- <
£0 - % 40
'8 To k-1
1 \EZ » + o\ SR +
=100 100 y -
60 -40 -20 [1] 20 40 (1] -60 -40 20 0 20 40 60
Valor maximo anomalia = 186,04 mGal Valor maximo ondulacion = 13,41 m

Figura 6.1. (a, arriba) Respuesta gravimétrica ‘g’ debida a una esfera de masa M ubicada a profundidad z. (b, abajo) Anomalias de aire libre en
mGal (A) y ondulaciones en metros del geoide (B) producidas por un paralelepipedo (C) de 5 km de espesor y densidad 1 g/cm3, situado 5 km por
debajo del nivel del mar y de dimensiones 100 km por 160 km. Las cruces en (A) y (B) indican las proyecciones de los limites del techo del
paralelepipedo (C).
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Figura 6.2. (a) Ocho masas ubicadas a diferentes profundidades; (b) geoide obtenido en forma directa desde (a); (c) anomalias de gravedad
calculadas desde (a); (d) distribucién de fuentes equivalentes; (e) geoide desde (d); (f) residuos (b) — ().

Este jemplo nos lleva a pensar que si desde las anomalias de aire libre regularizadas obtenemos por inversion
el modelo cortical completo. Luego a partir de este podemos calcular T y N (=T - ;fl) .
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La Fig. 6.2b muestra que desde las anomalias de gravedad se encuentra por inversion un paralelepipedo (que
lasjustifica) y desde el, se obtiene la solucion para N .

El método de fuentes equivalentes que pasaremos a ver en 6.2 también utiliza laidea de lajustificacion de las
anomal ias observadas como paso previo a calculo de N aunque con un conjunto de fuentes puntual es.

En el Apéndice 6.1 veremos que la obtencién de la profundidad y de la intensidad de la masa causante puede
hacerse tambi én trabajando en el dominio frecuencial.

En el Apéndice 6.2 veremos la propuesta de Tsuboi que utiliza para la inversién una condensacion plana
interior y el método de Fourier.

6.2. M étodo de fuentes equivalentes

El jemplo introductorio es muy simple, correspondia a una curva “campana”, simétrica de anomalias de “g” que puede
ser invertida desde el medio ancho para obtener lafuente y su ubicacion, y desde ella el potencial V; (y N con laférmula
de Bruns).

Para el caso de isoandmalas cualesquiera (por . de distribucion irregular) podemos poner sobre un plano o
ubicado a una profundidad fija h, un conjunto de fuentes equivalentes (fuentes puntuales) ubicadas por €. cada una
sobre el plano a y exactamente por debajo de cada nodo de la grilla. A partir de estudios estadisticos se encontré que:
2,5AXx< h<6AX, siendo Ax laseparacion de estaciones.

Normal mente la ambigiiedad de lainversion gravimétrica se expresa por:
Ag (anomalia de "g" observada) = ¢(F,T,h,o) (6.4)

con F: forma, T: tamafio, h: profundidad y o: densidad.
Fijada ahora la profundidad h de las fuentes y asumiendo fuentes puntuales, formay tamafio desaparecen de la
ecuacion (6.4). Laanomalia Ag quedaasi solo en funcion de las intensidades de la fuentes puntuales.

Las anomalias Ag; son las observables conocidas en cada interseccion del grillado. Planteamos pues un

sistema cuadrado nx m y definidos asi e conjunto de fuentes puntuales equivalentes que justifican alas anomalias Ag;
observadas.

L uego con este conjunto de fuentes calculamos en forma rapida en cada interseccion N, =V, - y.

La Fig. 6.3 muestra en (a) 8 fuentes equivalentes a distintas profundidades y con distintas intensidades, en (b)

el geoide (N, = Z%) calculado con fuentes de a). En (d) las 625 fuentes equivalentes ubicadas a 8,3 km de

profundidad que reproducen a las anomalias de (c). En (e) Geoide calculado con las fuentes (d) y en f), las diferencias
entre ambas masas del geoide (b) y (€). LaFig. 6.3 reproduce el geoide parala Sierra de San Luis realizado con Stokes
plano (izquierda) y fuentes equivalentes (derecha). La Fig. 6.4 muestra los contornos del geoide observado para la
cuenca del Salado (izquierda) y calculado con € método de fuentes equivalentes (derecha). La Fig. 6.5 muestra el
geoide de la Provincia de Buenos Aires antes del filtrado.

6460 6460

gad0[ — 15 . 6440 R AR~

3460 3480 3500 3520 3540 3560 3580 3460 3480 3500 3520 3540 3560 3580

Figura 6.3. Geoide calculado paralas Sierras de San Luis con la férmula de Stokes plana (izquierda) y con fuentes equivalentes (derecha).
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Figura 6.4. Izquierda: Geoide observado parala cuenca del Salado (provincia de Buenos Aires). AA : seccion interpretada. Derecha: anomalias de
gravedad sobre la cuenca.
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Figura 6.5. Geoide obtenido sobre la provincia de Buenos Aires.

6.3. La construccién del geoide con la férmula de Stokes.

Veremos a continuacion el caso planoy €l global (expresién clasica) correspondiente ala formula de Stokes.

Caso plano. Distribucion de densidades planas (ficticias).
Vimosen (2.22) y (2.23) que:

Ag, Ag(x,y)
— Y u=——"
4G 2nG

H:

A partir delaFig. 2.11 y de la ecuacion (2.23) tendremos: |a expresion del potencial en un punto P(X,y', Z):

! HM dxdl 6.5)

V(XI' y’, Z!) I
2

con Ii'=\/(x—x’)2+(y—y’)2 , s decir en el plano donde se calcularon las anomalias. Considerando la formula de
Bruns se tendra:
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E (N)

Figura 6.6. Subdivisién dela Tierra en anillos superficiales de espesor Al parael céculo de N usando la expresion de Stokes.

1 Ag;
N=—/|| — dxdy 6.6
2ny '[D I, (66)
A partir de esta expresion es facil admitir la expresion rigurosa dada por G. Stokes (1849) parad total delaTierra:

N=—[[F@)agdy 67
Aty

Notemos que esta expresion contiene ahora a la densidad superficial esférica (2.22), es decir: u = Ag/4nG . Lafuncion
F(w) puede ser considerada como una funcion de peso de las anomalias de gravedad Ag . Ella depende del angulo w
entre el radio vector en la estacién a calcular N y el elemento del geoide con anomalia Ag . Finamente, R es el radio

terrestre.
Laexpresién (6.7) se obtiene resoviendo la ecuacion diferencial fundamental de la geodesia (3.39). La funcién

F(y)es:
F(l//):COSBCK+l—5COSl//—6 sinz— (6.8)
2 2

Si queremos pasar de la expresion rigurosa (6.7) a la expresion plana (6.6) consideremos que para y pequefios

1 1 h , dXdy dxdy
Flw)~——~—=—. Ademés. dy =— Reemplazando  F(y) por 5{; dy por 5 y
v R

sin— vl R
2 2
Ag Ag . .
por se obtiene la expresion plana.
4G 2nG

VVeamos ahora las caracteristicas de F(y) . Estafuncion presenta los mas altos valores para los mas pequefios
v . Seanulaen 39° y en 117,5° y cambia de signo, las mas altas contribuciones se producen en los alrededores de la
estacion, pero € rol de las zonas mas Igjanas no puede ser despreciado. Dado que en w =0, F(w) se hace infinito,
Helmert buscd otra forma para (6.8), con la cual se obtiene la llamada integral modificada de Stokes. Dado que
dS (elemento desuperficieesférica) = R*dy , y dividiendo a la Tierra en anillos (Fig. 6.6) con: dS=2nR’siny dy se

tendra desde (6.7):
N[ E% G0y gy (69)

y©o2
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+3
F(¥)

Figura 6.7. La indeterminacion de la funcién de peso | (1//) en la expresion de Stokes se soluciona a partir de F (!//) gue contiene a

F(y) (véasetexto).

Si hacemos Fv)

siny = F'(y) tendremos:

Rer
N =—j0 F'(y)Ag dy (6.10)
y

De esta forma se elimina la indeterminacion en los alrededores del origen (Fig. 6.6). Entre0y 1°, F "(w) =1 dentro de
un 8%; entre 1 y 10° dentro de un 21% (Fig. 6.7). Asi para valores cercanos (¥ pequefio) desde (6.10) la expresion
préctica ser&

Ry o
N~ =2 AG(w)Ay (6:1)
/4

Si consideramos que RAy = Al (Fig. 6.5), se tendra:

1
N~=" Agal (6.12)
y

La formula de Stokes es rigurosa, aungue desde €l punto de vista préactico exige disponer de anomalias gravimétricas
distribuidas homogéneamente y con buena resolucion sobre todo €l globo.

Este fue € principal obstéculo para su empleo. Hoy, y como veremos se usan a menudo métodos de
interpolacion que por supuesto involucran el uso de anomal ias homogéneamente distribuidas.

Como viéramos hay distintas anomalias de gravedad. Nos preguntamos. ¢Cuales son mas operativas?
Pensemos en utilizar anomalias de aire libre. Ellas, descontaminadas de efectos topograficos (anomalias de Faye)
presentan el mas pequefio efecto indirecto, s para cumplir con la condicién: div g = 0 condensamos las masas por
encima del geoide en su superficie.

Rigurosamente el efecto indirecto cambia la posicién del geoide llevandolo a co-geoide; entonces la

ondulacion obtenida sera NC y N= NC +n(El) . Las anomalias para e célculo de NC deberan llevarse al co-geoide

mediante la |lamada correccion de Bowie: 0,3086x 7 .
6.4. M étodo astrogeodésico (morfologia expeditiva del geoide).
A partir de la Fig. 6.8 tendremos para € éangulo ¢" que forman las verticales elipsoidica y geoidica en e plano

meridiano:
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Geoide

Meridiano
elipsoidica

Figura 6.8. Desvio delavertical ¢" sobre e meridiano.

£"= 0y =0 (6.13)
siendo ¢, : latitud astronémica, ¢, latitud elipsoidica, y ¢": desvio delavertical en el meridiano.
De acuerdo con las Figs. 6.8 y 6.9 €l desvio de laplomadaen el primer vertical sera:
n" =(Wa —coe)cosgo (6.14)

En efecto, en el tridngulo esférico ZaZePs, si situamos un arco perpendicular desde Za hasta ZePs que Ilamaremos ",
setendr&

snp"  COSQ,
sin(w, —o,) 1

(6.15)

siendo 1" el desvio de la vertical en el primer vertical, (W, —w,) la diferencia de longitud entre los meridianos
astronémico y €elipsoidico.

Siendo los éngulos 1" y (Wa —a)e) muy pequefiosy cosg, ~ cosg, la expresion finalmente tendré la forma

de (6.14).
S disponemos de la vertical n,"en el medio de secciones de 2 km de longitud de una zona determinada
podremos reconstruir grosso modo la ondulacién del geoide morfol 6gicamente, respecto de un elipsoide de referencia

EE..
LaFig. 6.11 ilustra la obtencién de la forma del geoide GG respecto del elipsoide EE en base a los desvios de

lavertical 77”." . Se supone que en E_, geoide y elipsoide coinciden. Las direcciones de la plomada en la parte media de
PP, PPy PP permiten trazar perpendiculares a ellas encontrando el geoide que se va reconstruyendo por trozos. Si
desde E, trazamos una perpendiculara la direccion de la plomada g, , obtendremos un trozo de geoide E G , luego

desde G, trazamos una perpendicular a g, y obtenemos €l trozo de geoide GG, , etc.

12!

6.5. Método h — H.

Vimosen Fig. 5.5que N=h—-H obien { =h-H N conla primera expresion podemos conocer la ondulacion N
como funcion de hy H. Esta Ultima debera ser afectada por la correccién por falta de paralelismo de las equipotenciales.
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Meridiano
astronomico

|
I }
Elipscide
Geoide

Figura 6.9. Desvio delavertical en el espacio.

La segunda expresion nos da la anomalia de altura £ en funcion de h y de H N (Fig. 5.5). El paso de un
sistema a otro puede hacersecon N = ¢ + H " (AQB/V) .

. . N . . . . ~
En regiones bgjas H y H  difieren en milimetros o a lo sumo centimetros; en regiones montafiosas la

diferencia puede alcanzar el metro.

La principal caracteristica de trabgjar con H N y con €l cuasigeoide es que no se incorporan hipétesis sobre la
distribucién de gravedad en €l interior delaTierra.

Con h — H, Perdomo & Del Cogliano (1999) construyeron una carta de ondulaciones del geoide para la
Provincia Buenos Aires (Fig. 6.5).

Las diferencias maximas entre €l geoide y el cuasigeoide corresponden a las méaximas altitudes de la Provincia
Buenos Aires, que son de unos 300 m (Tandilia) y de unos 900 m? (Ventania), ali las anomalias de Bouguer son

respectivamente de unos 30 mGal y -60 mGal. Con estos valores, las diferencias ‘N -¢ ‘ son del orden de 9 mm

(Tandilia) y 5,4 cm (Ventania). Ambos valores fueron obtenidos desde (5.4) con: |N —§| =H (A_gB/y) 6 bien
IN-¢]=H" (A_gB/y)

Antes de continuar, no esta de mas enfatizar que los métodos vistos en 6.4 y en este paragrafo permiten obtener
N sin necesidad de trabajar con anomalias de gravedad.

Figura 6.10. Descomposicion del desvio D en g™y " (primera vertical).

-97 -



Antonio Introcaso — Geodesia Fisica: Célculo del geoide.

LLLL

15°

10°

307

a5

a0

D

0

; 53003
® 9.1523023529029 053103155,

Figura 6.11. (a): Construccion expeditiva del geoide a partir de los desviosn " (izquierda), e idem con &" (derecha). (b): Geoide para

Sudamérica (Fuente: Blitzkow, 1999).
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Figura 6.12. (a): obtencién delaprofundidad z y del tamafio Re de un cilindro acostado a partir de F Cw ) . (b): detalle de la seccién cilindrica

6.6. La construccién del geoide en longitudes de onda globales

A partir de los datos existentes pueden obtenerse soluciones globales (al metro), regionales (al decimetro) y locales (a
centimetro).

Desde un principio los satélites artificiales orbitando a distancias cercanas, menores a 2000 km (con unos 1000
km como distancia tipica) demostraron ser sensibles a la influencia de la gravedad. El abultamiento ecuatorial, como
masa adicional, atrae con mayor fuerza a satélite cada vez que este pasa por € Ecuador. El satélite pierde atura, ante la
mayor atraccion, su 6rbita deja de ser kepleriana y se deforma. Otras reparticiones de masas tales como cadenas
montafiosas, fosas oceanicas etc. también influyen sobre las drbitas de los satélites. Ademas, los efectos luni-solares, €l
frenado atmosférico y la presion de la radiacion solar, entre otros, deben ser considerados. Actualmente, para
determinaciones con GPS, se utilizan satélites que orbitan a 20.000 km.

Comencemos considerando la ecuacion del movimiento del satélite en un campo no perturbado. Ella obedece a
la Segunda Ley de Newton:

f=—= (6.16)

conr: posicion geocéntrica del vector a satélite (Fig. 6.12).

Resuelta (integrada) esta ecuacion diferencial de segundo orden, sus parametros keplerianos describen el
movimiento de un satélite no perturbado. El tema en mecanica celeste corresponde a la teoria de los cuerpos.

La ecuacion del movimiento de un campo perturbado agreaga a (6.21) un término correspondiente a la
perturbacion:

d’r Gm
P = _dt2 =— - graj R (617)
r
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con R: potencial perturbado. La ecuacion (6.22) deriva de;

GM
V=—"b4+R (6.18)
r

R depende de los parametros de las orbitas keplerianas variables con el tiempo y ademas de los coeficientes armonicos
J K

n,m? n,m"*

Debido a que los efectos de |os armonicos zonales (efectos acumulativos) sobre las érbitas de los satélites son
mucho mayores que los armonicos teselares (perturbaciones oscilatorias con répidos cambios de signo) suelen
considerarse sdlo los términos zonales. Entonces:

GM B a n+1
R=-———2, | —| J,PR/(coso) (6.19)
a .

e

con a, semigje mayor de la dptica eliptica. Asi R es funcion de r y 6 solamente. Los arménicos J,, J,, J,, ... se

obtienen asi desde |as Orbitas satelitales perturbadas.

En los primeros trabajos, las ondas largas que corresponden a geoide global tuvieron un desarrollo arménico
esférico entre n = 2 y n = 36. Las ondulaciones del goiede para estas ondas largas se derivaron desde el andlisis de las
Orbitas de los satélites artificiales. Este andlisis omite las ondas de longitudes iguales o menores de 360/n = 10° 6 1100
km. Su resolucién se estima en 550 km. Luego los célculos se extendieron hasta un grado y orden de alrededor de 70.

La posicion del satélite en el espacio se determina con gran precision con ayuda de mediciones de distancia
entre el satélite y una red de mediciones en e suelo. Para ello se utiliza telemetria laser. Los satélites actuando
pasivamente son equipados con retroreflectores laser (cubos, cuyos vértices de Silice fundido reflejan la luz recibida).
Asi, ladistancia al satélite s se obtiene con At -c/ 2. También se utilizan mediciones de velocidades trabajando con el
efecto Doppler. Un transmisor a bordo del satélite (satélite activo) emite constantemente una frecuencia estable f,
mientras |la sefial recibida en la estacion terrestre tiene una frecuencia fg. Hay una transmicion-recepcion continua de
ondas de radio moduladas. De su comparacion se obtienen las distancias entre la estacion y el satélite que se desplaza.
Una vasta constelacion de mas de 20 y 30 satélites ha permitido obtener |os pardmetros necesarios.

V eamos ahora las longitudes de onda emitidas (> 36). Las ondas medias cubren los grados desde n = 37 a 180
con longitudes de onda de 10° a 2° (6 desde 1100 km a 220 km). Luego las ondas cortas van desde n = 180 a 2000, con
longitudes de onda de 2° a 10 (220 km a unos 20 km). Finalmente las ondas ultracortas van de 10” a 1’ (20 km a 2 km).

En el mar para determinar el geoide se usa un altimetro radar embarcado en el satélite que emite una onda
radioel éctrica en direccién vertical ala superficie terrestre. La superficie oceanicareflgja el pulso perpendicularmente y
se mide €l tiempo en iday vuelta. La posicion r de la Orbita del satélite se conoce con ayuda de mediciones que utilizan
estaciones terrestres.

Las técnicas satelitales hoy dominan los estudios globales y regionales, mientras las técnicas terrestres se usan
como interpolaciones en el espacio y en €l tiempo.

En e tiempo existen modelos que dia a dia van perfeccionandose. Por gjemplo algunos de ellos combinan
bajos grados del campo de gravedad (datos satelitales); anomalias de aire libre en tierra'y mar y atitudes geoidales
medias obtenidas desde altimetria satelital.

El modelo geopotencial EGM96 (360, 360) alcanza precisiones de + 1my £0,5m en tierra y mar

respectivamente. Este modelo corresponde a una solucién integrada: por un desarrollo de armonicos esféricos hasta €
grado y orden 70; una solucién de bloque diagonal para grados 71 a 359 y soluciones (quadratura numérica) para el
grado 360.

APENDI CE 6.1. Determinacion de la profundidad y del tamafio de un cilindro horizontal indefinido trabajando
en el dominio frecuencial.

Como sabemos, es usual redizar las interpretaciones de anomalias de gravedad en €l dominio funcional. No obstante el
andlisis se enriquece considerablemente si razonamos alternativamente en ambos dominios: espacia y frecuencial.

Comencemos considerando |a respuesta (anomalia de gravedad) de un cilindro indefinido acostado (Fig. 6.12).
Tendremos:
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z
Z+x

g,=C (6.20)
con C: ZnGo-Rf, siendo G: constante universal, o : densidad diferencial y z : minima profundidad al eje del cilindro.

En el método tradicional la profundidad Z se obtiene directamente del medio ancho (2= X, , Fig. 6.14(a))
mientras al tamafio R., radio del cilindro, se deduce desde g, maximo (en X= 0). En efecto desde (6.25)

\/[gz (méx) - z](22Go) " = R, aunque para conocer R, debemos conocer (0 asumir) ladensidad o .

Veamos ahora el andlisis en el dominio frecuencial (véase paragrafo 2.17). Dado que €l cilindro proporciona
una respuesta par, la transformada de Fourier estara dada por una funcion en coseno:

2Cz - 1
F.(w) = N fomcoswé)dé (6.21)

con o : frecuencia en ciclos por unidad de longitud.
Si resolvemos analiticamente (6.26) tendremos (Fig. 6.14(b)):

F.(0) = \/% Ce™ (6.22)

Si representamos (6.22) en un gréafico semilogaritmico, pondremos en abcisas @ y en ordenadas:

I[F. ()] = In(\/% C)-z0 (6.23)

Como vemos €l gréfico proporciona la profundidad z desde la pendiente negativa de la recta.

F. (o) ot

(6.24)

En o =0, tendremos:

\/% C= \/% (2nGR’o) (6.25)

Nuevamente, S conocemos ladensidad o , conocemos R. .

El integrando de (6.26) expresa una convolucion entre h/(h? +¢?) u operador de convolucién y el término
en coseno.

Si representamos a la sefidl gravimétrica cilindrica h/(h? +¢?) 'y su espectro en nimero de onda tendremos
los graficos que se muestran en Fig. 6.13.

Como hien se observa cuanto mas estrecha es la sefial, mas amplio es su espectro. Dicho de otra manera, las
estructuras enterradas a mayor profundidad z atentian sus frecuencias; e inversamente si ellos son superficiales sus
frecuencias se destacan.

Es interesante destacar que a partir del espectro de potencia puede realizarse unainterpretacion para definir las
masas causantes (Introcaso B. 1999). En efecto, elevando a cuadrado el médulo de la transformada de Fourier de la
expresion cilindrica (6.27) se obtiene el espectro de potencia: P(@) . Se grafica P(®) en ordenadas logaritmicas versus

frecuencias @ y resultaun gréfico del estilo de laFig. 6.14 que ofrece unainterpretacion similar.

A partir de aqui selo ha utilizado para separar efectos residual es de efectos regionales utilizando rectas medias.
Cercadel origen (@ : pequefios) prevalecen los efectos regional es, mientras hacia la derecha (@ : grandes) dominan los
efectos residuales. Finalmente al ruido se lo asocia a unahorizontal (ver detalles en Introcaso B. 1999).
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Figura 6.13. Sefial gravimétrica S( x) (izquierda) y su espectro (derecha) en nimero de onda S( k) .

Nota: El espectro asociado a la transformada de Fourier es una forma de caracterizar modelos de series de datos y
extraer de é informacién. Otra forma de definirlo es considerandolo como la transformada de Fourier de la funcién de
autocorrelacion.

APENDICE 6.2. Interpretacion dela ondulacion del Moho, a partir de las anomalias de gravedad, utilizando el
método de Fourier.

Tsuboi (1981) realiz6 una inversion calculando las distribuciones de las masas interiores responsables de las anomalias
de gravedad en superficie. Para su interpretacion utilizo el método de Fourier.

El parti6 del supuesto que las masas subterraneas pueden —en principio- condensarse sobre un plano horizontal
(véase expresion 2.8) ubicado a una profundidad que debe asumirse en base a consideraciones mateméticas. Para un
giemplo de laisla de Honshu en Japon, el plano fue ubicado a una profundidad de 20 km. Si la densidad equivalente

Ao (X, Y) delas masas concentradas se convierte a densidad volumétrica podemos tomar (Fig. 6.14):

(6.26)

con o'y o densidad por debajo (manto superior) y por encima (corteza) del plano (discontinuidad de referencia).

Tsuboi asumié que la anomalia de gravedad observada, puede ser analizada en componentes individuales de
Fourier, donde cada componente es interpretada en términos de una variacion correspondiente de densidad sobre la
placa de condensacién. Luego sumando las componentes individuales, la distribucion de densidad sobre la loza
equivalente es sintetizada. Tsuboi desprecio la curvaturaterrestre.

Las anomalias de gravedad fueron proyectadas hacia el plano a profundidad h y con densidades superficiales
variables, expresadas como unafuncion arménicaen s. Asi:

Ao (x,h) = Ao, coskx (6.27)

con k=2z/4 nimero deonday A : longitud de onda de la anomalia Luego, la anomalia de gravedad sobre el plano
sera de acuerdo con (6.32) y con la conocida expresion de Bouguer:

Ag(x,h) = 2nG Ao (X, h) =2nGAo, cos kx (6.28)
Sabemos que |la proyeccion ascendente de esta anomalia (que satisface ala ecuacion de Laplace) es.

Ag(x,0) = Ag(x,h)e™ = 21GAc, cos kx-e ™ (6.29)

-102 -



Boletin del Instituto de Fisiografia y Geologia, Rosario (2006), volimen especial nimero 1.

200
160
120
80
40

w Honshu E

(isla principal de Japon)

Profundidad [km]

-

h
Cd

I‘ 585 km

Figura 6.14. Interpretacion dada por Tsuboi de la anomalia de gravedad Ag en Honshu - fosa de Japon. Se realizé una concentracion de masas a 20
km de profundidad, empleando e andlisis de Fourier.

Como bien sabemos la anomal ia de gravedad en superficie expresada en series de Fourier es:

Ag(x,0) = % +3" (a, coskx+b, sinkx) (6.30)

a, =EJ.MAng; a, =iJ'+”Agcoskx dx; b, =iJ.+”Agsinkx dx (6.31)
v 2w -7 2w -7

Ahora, la componente de Fourier puede ser proyectada desde la superficie hacia abajo, a profundidad h,
multiplicandol os por " Asi:

Ag(x, h) = €"-Ag(x,0) =& {%+ Z:zl(ak coskx+b, sin kx)} = 2nGAG, cos kx (6.32)
Desde estaexpresion Ao (X, h) puede ser sintetizaday transformada en ondulaciones h(x).
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Este caso corresponde a una seccion bidimensional. Se ha empleado también para una distribucién 3D
utilizando una grilla de estaciones equiespaciadas. La FFT (Transformada rapida de Fourier), facilitalos célculos.

Finalmente, debemos notar que la solucion de la ecuacién de Laplace, proporciona para € potencial V, la
siguiente expresion:

V(x,2) = ZmAn:j:rm(« em (6.33)
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7. NOCIONES SOBRE SEPARACION DE DISTINTAS LONGITUDES DE ONDA
GEOIDALES (FILTRADO E INTERPRETACION GEOFISICA)

7.1. Introduccién

Comencemos seflalando que la separacion distintas longitudes de onda del geoide, con el objeto de tratar de vincularlas
con las masas causantes, no escapa a la bien conocida falta de unicidad delainversion de Ny g.

Hoy se sabe que las grandes ondulaciones se corresponden con causas profundas (por gemplo que pueden
llegar a casi 3000 km de profundidad) comUnmente asignadas a corrientes convectivas. Muchas anomalias del geoide
estan relacionadas parcial mente con la topografia de superficie, como en el caso de zonas de subduccidn. Las longitudes
de onda son alli de 300 a 500 km. Por jemplo en los Andes, formados principal mente por fuerte compresion, €l efecto
de las masas visibles (emergentes) prevalece sobre los efectos de las raices compensadoras y € geoide con longitudes
de onda compatibles con el ancho andino, se eleva unos 25 a 30 m sobre unalongitud de ondalarga.

Volviendo alas longitudes de onda cortas (300-500 km) ellas no son bien detectadas por las perturbaciones de
las orbitas de los satélites. Este es pues e limite de sensibilidad del método satelital, que no tiene definiciones por
debgjo de las longitudes de onda citadas.

Los detalles menores de |la superficie de la Tierra en éreas marinas son relevados en escala de 10 a 100 km
utilizando desde hace algunas décadas sondeo acUstico, con € fin de obtener las profundidades oceanicas. No obstante,
muchas zonas (por gjemplo & Hemisferio Sur) estan alin inexploradas.

Es auspiciosa la utilizacién de altimetria espacia para obtener con alta resolucién la superficie de geoide. Un
altimetro radar emplazado en €l satélite emite una sefia radioeléctrica. Ella se reflgja en la superficie del mar y regresa
al satélite proporcionando la atura del satélite desde €l nivel del mar. S ademas, a partir del estudio de las
perturbaciones se conoce la orbita del satélite referida a €elipsoide, se obtiene de inmediato la ondulacion del geoide
(superficie del mar) respecto del elipsoide. Los efectos indeseables: corrientes ocednicas, mareas (del orden del metro)
pueden ser minimizados, mientras que las mediciones promediadas eliminan las perturbaciones del olegje. El altimetro
realiza una medicion cada 5 a7 km alo largo de su érbita. La competencia entre Estados Unidos y Europa, establecida
desde 1996 logro significativos avances sobre el relieve de los fondos oceanicos. De este modo, a las bien conocidas
estructuras, dorsales oceanicas, zonas de subduccidn, etc., se agregaron hoy alineamientos largos, de cientos de
kilometros, que se ubican perpendicularmente a la dorsal del Pacifico, innumerables montes submarinos y estructuras
fosiles que sefialan antiguas actividades tectonicas.

Actualmente, y con el fin de lograr una mayor resolucion, se agregan a la altimetria espacial mediciones in
situ.

Volviendo a nuestro tema, las anomalias observadas del geoide (ondulaciones N) contienen efectos de distintas
fuentes. Por gemplo, de existir anomalias térmicas litosféricas, habra dos efectos contrapuestos sobre el geoide. Si la
anomalia térmica es +AT (materiales andmalos calientes), el geoide descendera como consecuencia de la pérdida de
densidad (del orden de centésimos de g/cm®), pero por otra parte, el estado expansivo lo elevard Como este Gltimo
efecto supera con amplitud a debido al déficit de densidad, el resultado neto seré un ascenso del geoide. En sintesis, las
regiones calientes con densidades relativamente bajas, levantan al centro de gravedad y al mismo tiempo a geoide.
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Figura 7.1. Ondulaciones del geoide en escala mundial, referidas a un dipsoide hidrostético (o = 1/299,638; a = 6378,137 m), es decir:
corresponde a una Tierra fluida en rotacion. Es muy clara la separacion positiva (zona ecuatorial en oscuro, que encierra la mayor parte de los
puntos calientes) de la region negativa en las zonas polares. Contornos cada 20 m. Fuente: Chase & Mc Nutt (1982).
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Usua mente e geoide sigue atenuadamente a la topografia, debido a que las masas excedentes visibles tienen
en general una mayor influencia sobre otras fuentes, por gemplo las masas de compensacion. Asi, las zonas de
hundimiento del Moho (raices corticales en zonas orogénicas por g emplo) presentan ondulaciones ascendentes.

Kaula (1971), y Cazeneve & Le Meur (1998) sefidlaron que las zonas de subduccion se relacionan con fuertes
anomalias positivas del geoide. Esto, en principio, nos lleva a pensar en la influencia positiva que las placas oceanicas
subductadas tiene sobre las ondulaciones N del geoide.

continente

dorsal mediocednica

zona de subduccion

Figura 7.2. Conveccion como motor de la deriva continental. Derecha: conveccion total que afecta a todo € manto, y es sostenida por algunos
investigadores. Izquierda: doble conveccion con conveccion secundaria extendida hasta los 700 km. Los datos de gravedad no son incompatibles
con ella. Otros autores sostienen que la Unica conveccion es la de la zona superior.

Froideveaux & Isacks (1984) propusieron que la amplia anomalia del geoide en toda América del Sur podria
deberse a un patrén convectivo ubicado por debajo de la placa de Nazca. Sobrepuesta a esta gran anomalia, otra de
menor longitud de onda esta sin duda vinculada con la gran emergencia andina.

También ha sido informado que las ondulaciones del geoide acompafian a la convergencia y divergencia de
placas de gran escala (Seidler et al. 1983), aunque Drewes (1986) y Chase (1979) sostuvieron que en general el geoide
presenta solo una muy débil correlacion con las placas tecténicas.

Chase (1979) y Chase & Mc Nutt (1982) realizaron una separacion de efectos a partir del geoide global
observado referido a un elipsoide hidrostatico (con o = 1/299,638). Se encontraron asi zonas positivas o de maximos en
laregion ecuatorial, y zonas negativas o de minimos en las zonas polares (-100 m sobre la Antartiday -60 m en el norte
de Canada).

-20°

957

-30°

-357 1

-4p° 4

45" |

.50°

-75" 70" -65° -60" -55" -50"
Figura 7.3. Geoide para Argentina y en parte para paises limitrofes (Fuente: Font et al. 1997). Sobre Uruguay, la flecha sefiala una tendencia WE
que enmascara claros efectos positivos. Seimpone pues un filtrado.

Casi todos los puntos calientes reconocidos (21 a 24) aparecen dentro de la zona positiva indicando una muy
buena correlacion (véase Fig. 7.1).
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La protuberancia del geoide con maximo al este del Atlantico coincide con la posicion del supercontinente
Pangea Il que existia hace 200 Ma. Este supercontinente se habria comportado como un escudo térmico. El magma y
los penachos habrian ascendido provocando la hinchazén del geoide. El perimetro de Pangea coincide con el negativo
observado. Alli, de acuerdo con Le Pichén et al. (1973) habria habido subduccién.

230"

-324]

-32° 4

-

-36° v ' ' -36 - - -
-60° -58* 56" -54* 52° -60° -58"* -56" -54" -52°

Figura 7.4. Geoide sobre Uruguay calculado por Subiza et al. (2000) Figura 7.5. Geoide detallado de Subiza et al. (2000) sobre Uruguay,
en base al modelo EGM96. Nétese la tendencia WE que merece una que presenta diferentes amplitudes y es més rico que e de Fig. 7.4.
separacion de anomalias. Persiste la tendencia WE ya sefidladaen Figs. 7.3y 7.4.

El modelo propuesto por los autores citados consta de cuatro corrientes convectivas ubicadas en € manto
inferior, tal cual parece corroborarlo latomografia sismica. El concuerda con el geoide observado.

En términos generales, €l geoide esta controlado por: a) la topografia, b) su masa compensadora, ¢) € limite
litosfera-astenosfera y d) probables corrientes convectivas. El efecto conjunto de @) y b) proporciona el denominado
geoi de topo-isostatico o simplemente geoide i sostético.
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Figura 7.6. (a) filtro plano de tendencia NS. (c) filtro asimilado a una superficie de segundo grado. (b) y (d) ondulaciones residuales positivas
sobre Uruguay obtenidas descontando de la carta de Fig. 7.4 las ondulaciones de larga longitud de onda (a) y (c).

Debido a que € efecto ¢) originado por la discontinuidad litosfera-astenosfera no es dominante, debemos ser
cautel 0sos para interpretar placas tecténicas a partir del andlisis del geoide.

Mc Adoo (1981) informé que las cortas longitudes de onda (del orden de 200 a 300 km) son dominadas por
efectos corticales, mientras longitudes de ondas intermedias (entre 600 y 4000 km) son controladas por |os efectos de
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losas subductadas (véase también Davies 1981 y Cazenave & Le Meur 1988). Estas anomalias, como también las mas
amplias aln, estarian —como veremos luego- vinculadas también con conveccion profunda (Mc Kenzie et al. 1980). La
propuesta de Drewes (1986) exhibe cuatro discontinuidades, |a primera en el limite corteza-subcorteza, es decir en €l
Moho, la segunda a 100 km de profundidad en el limite litosfera-astenosfera, la tercera a 500 km de profundidad
(transicién de fase spinela-olivina) y la cuarta en la discontinuidad nticleo-manto, a 2900 km de profundidad.

18 17 16 15 14 13 12 n

-30" -30" 4

URUGUAY 7

-38 T T =38 T T
5g° &7 55 53 55" 5T -55 -53

Figura 7.7. Filtro de larga longitud de onda (superficie de segundo  Figura 7.8. Ondulaciones geoidicas locales para Uruguay obtenidas
grado) asumido en base a rumbo de las ondulaciones que en Fig. 7.3  aplicando € filtro deFig. 7.7 alacartade Fig. 7.4.
exceden @ nortey el sur de Uruguay.

De acuerdo con Bamino & Bernard (1986) la superficie de los océanos obtenida a partir de datos de satélite
demostré que tanto los levantamientos como las depresiones del geoide no se distribuyen al azar. Por €l contrario, ellas
se vinculan con grandes estructuras, como ocurre, por gemplo, en e Océano Pacifico, donde las grandes ondul aciones
del geoide (con longitudes de onda de mas de 4000 km) fueron filtradas. Alli se encontraron:

- Levantamientos del geoide de unos metros por encima de la cadena de vol canes submarinos de Hawaii, de las

idas australes y Sociedad.

- Depresiones de unos -20 m con longitudes de onda de unos 200 a 300 km sobre las fosas de Tonga Kermadec

y de Nuevas Hébridas.

De las dorsales océanicas, solo las lentas —por ejemplo la Atlantica, la indica oeste- producen elevaciones del
geoide de unos metros. Respecto de las dorsales rdpidas (por g emplo, el Océano Pacifico), los cambios del geoide son
poco visibles.

Tanto las falas de transformacién como sus huellas fésiles y las fracturas, producen elevaciones escalonadas del
geoide de 3 a4 m en distancias de unos 100 km. Observaciones andlogas se han realizado en las zonas de transicion
entre corteza oceénica a continental en las cercanias de |os continentes.

Sobre los mares, como ya fuera sefialado, las ondulaciones del geoide se detectaron utilizando radar satelital. De
esta forma se logré ademas tener mejor conocimiento de la litosfera oceanica, y al mismo tiempo obtener los detalles ya
mencionados.

&
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-60 -58 -56 54 -52

238 T T
50° 57 55 53

Figura 7.9. Ondulaciones geoidicas locales para Uruguay obtenidas Figura 7.10. Aplicando a la carta general de ondulaciones del geoide
gplicando alacartade Fig. 7.5 @ filtro de Fig. 7.7. Fuente: Introcas0 & - ge Uruguay d filtro ¢, , obtuvimos una ondulacion positivalocal (linea

Martinez (2002).
( ) punteada). Fuente: Introcaso & Martinez (2002).
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Separando las diferentes longitudes de onda en los mapas mundiales del geoide oceanico se tienen:

1. Grandeslongitudes de onda (de 4000 kmy mayores) vinculadas con conveccion térmicaen el manto inferior.

2. Longitudes de ondaintermedias (1500 a 2000 km) vinculadas con conveccion secundaria en manto superior.

La Fig. 7.2 muestra las diferentes propuestas. Debemos sefidlar una vez mas que longitudes de onda intermedias,
han sido también vinculadas con los efectos de | as placas oceanicas subductadas.

Figura 7.11. Cartade isoanémalas de Bouguer (AB) de Argentinay Chile construidas de 100 en 100 mGal en € sector andino (Fuente: IFIR
1988).

Es casi imposible escoger alguna de estas tres propuestas. Existen si algunos resultados indirectos. Por g emplo se
ha argliido que la corteza superior liviana se encuentra emprobrecida respecto de ciertos elementos, y ello es posible
solo si estaregion ha sido agitada por vigorosa conveccion.

Otra evidencia indirecta la aporta la tomografia sismica. Con ella han logrado detectarse zonas de anomalias
térmicas. En efecto, las ondas sismicas que provienen de diferentes focos se lentifican al interceptar una zona 3D con
incremento de temperatura.

Mc Kenzie y colaboradores (1980) han realizado tanto modelizaciones por computadoras como experimentos de
laboratorio. Ellos observaron que:

a. Las regiones de corriente de conveccién ascendente tienen anomalias positivas del geoide debido a que, como fuera
yasefialado, €l efecto expansivo (hinchazon) es més significativo que la pérdida de densidad del material caliente.

b. Por el contrario las corrientes convectivas descendentes presentan anomalias negativas del geoide.

c. Enlaregion de Hawaii se ha observado una clarisima correlacién entre las ondulaciones del geoide de 1500 — 2000
km de longitud de onda y topografia submarina (protuberancias y depresiones) que parecen probar la conveccion
secundaria. Esta conveccion secundaria de dimensiones bastante menores (inferiores a 4000 km) a las dimensiones de
las placas coexistiria con la conveccion principal que moverialas placas.

De acuerdo con resultados recientes, la tomografia sismica confirmaria el origen profundo de la conveccién (en la
discontinuidad ndcleo-manto). Al comparar €l geoide con los mapas tomograficos, se advierte una correlacion entre las
depresiones y elevaciones con las regiones frias y calientes del manto inferior.

Otra cuestion importante es que las observaciones continuas y precisas permiten obtener las variaciones de la
superficie del geoide con el tiempo.
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Con € sistema Doris (Tapley et al. 1996, Cazeneve-Le Meur 1998) se dispuso de una red de estaciones que cubria
la casi totalidad de las placas tectonicas. La red Doris (determinacion precisa de Orbitas y radioposicionamiento) fue
desarrollada en Francia a principios de la década de 1990. L os resultados de vel ocidades de placas obtenidos a partir del
proyecto Doris son consistentes con los deducidos a partir de observaciones geol 6gicas.

REPUBLICA
ARGENTINA

Figura 7.12. (a) carta pararealizar correcciones isostéticas en € sector de la cordillera andina argentino-chilena (Cl). (b) anomalias i sostaticas (Al)
en un sector EW ubicado en 30°S, obtenidas aplicando a las anomalias de Bouguer observadas (ABqs) las correcciones isostéticas Cl extraidas de
lacarta (a). Fuente: Introcaso (1991).

Los cambios con € tiempo del campo gravitatorio, se traducen en cambios del geoide. En particular se han
detectado cambios en el aplastamiento a. Asi, en los Ultimos diez afios se ha advertido una disminucién de o de 10
por afio en valor relativo. Esta disminucion se ha vinculado con la fusion del casquete polar que hace 20.000 afios
(Ultima glaciacion) cubria el hemisferio norte. Hace unos 8.000 afios cambi 6 la distribucion de masas de la superficie de
laTierray ello origind una descompresién viscosa del manto terrestre. El fendbmeno se acompafia por un ascenso de los
escudos Escandinavo y Canadiense, que contintia actual mente.

La disminucion secular de o revelada a partir de la moderna geodesia satelital, permite estimar la viscosidad del
manto, de primera significacién para comprender la dindmica de nuestro planeta. Es sabido que tanto la dinamica
terrestre como las heterogeneidades de masas determinan —como ya viéramos- las ondulaciones del geoide. Con €l fin
de aportar conocimientos sobre ambas, dindmica y masas, Drewes (1986) propuso realizar la inversion simultanea de
N y Ag . Ademas, Geuthon & Sourian (1987) reafirmando la importancia de la inversion simultanea, sostuvieron que

la inversion, utilizando solo los datos de gravedad, es muy débil. De modo que es necesario incorporar informacion
adicional, lo cual minimamente validalos cédculos del modelo.

7.2. Separ acion de anomalias

Volviendo ahora al tema de separacion de distintas longitudes de onda geoidales, comencemos considerando la
siguiente expresion:
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NtotaJ = Nglobal + Ncorta + Nultraoorta (71)

Y aaudimos a la integracion de diferentes longitudes de onda en la ondulacion total. Debemos advertir que no
hay una Unica forma de enfocar el problema. En (7.1), ala ondulacion global N, le corresponden las longitudes de

onda intermedias y largas vinculadas con efectos profundos y muy profundos (por gemplo manto inferior); a la
ondulacion N, selavincula con efectos corticales; y finalmente a la ondulacion N se larelaciona con efectos

topograficos, o bien con anomalias subsuperficiales menores.

ultracorta

80° 70° 60° 80° 70° 60°
| | | | & | |

| |
Contorno de la cota de 3 km (CT) \, Contorno del Moho (CM) en
el oeste de Sudamérica
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en la costa Sudamericana

15° —
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Océano Pacifico Oceéano Pacifico

30° — 30° —
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2000

ARGENTINA 45° — ARGENTINA
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Figura 7.13. Derecha: contornos del Moho (CM) obtenidos con datos gravimétricos por debajo de 20°S de latitud. Por encima: contornos del
Moho obtenidos por James (1971) a partir de datos sismicos. Izquierda: contorno de la curva de 3000 m de la cordillera andina (CT). Nétese la
correlacion entre CM y CT.

De disponer de tres de los cuatro términos de (7.1), ya sea por calculos o por inferencias, se deduce el término
restante.
Supongamos trabajar en una zona llana en donde podemos despreciar las longitudes de onda ultracortas. S
ademas conocemos las ondulaciones global y total y queremos determinar la ondulacién cortical, se tendr&
N

=N N

cortical total

global (72)
Este seria también el caso de la cordillera andina que veremos mas adelante, en donde, si excluimos las ondulaciones
topograficas, la ondulacion total presenta la morfologia de un sombrero, correspondiendo a las aas la ondulacion
global, y ala copalaondulacion cortical con la emergencia andina.

Numerosos autores han intentado separar los efectos de largas longitudes de onda truncando €l desarrollo en
serie de los primeros términos, por gemplo 4, 9, 10. Esta manera de proceder consigue, en efecto, obtener sdlo las
largas longitudes de onda atribuibles a efectos corticales profundos.
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Con el objeto de suavizar los cambios bruscos producidos por €l truncamiento, Doin et al. (1996) propusieron
filtrar el geoide satelital en la siguiente forma:

(@) Losgrados 2y 3 son directamente removidos. Los grados 4, 5, 6 y 7 son multiplicados por 0,17; 0,33; 0,66 y

0,83 respectivamente. Los grados 8 a 30 son retenidos.

(b) Los grados 2 a 7 son removidos. Los grados 8, 9, 10, 11 son multiplicados por 0,17; 0,33; 0,66 y 0,83

respectivamente. Los grados 12 a 30 son retenidos.

También Mc Kenzie et al. (1980) consideraron la remocion de los grados 2 a 10 (longitudes de onda larga),
mientras Sandwell & Renkin (1988) extendieron el grado de 2 a 25 6 2 a 50. Otros autores trabajaron con ventanas
intermedias para destacar ciertas longitudes de onda. Por g emplo Wang (1998) en Escandinavia, tabajé con una ventana
10< 1< 100.

Todos estos intentos de remover, separar y enfatizar algunas longitudes de onda, en general no logran més que
determinar tendencias y bosquejar interpretaciones. Estos métodos de separacion y en general cualquier otro método, no
pueden eludir las ambigiiedades que le son propias a campo potencia. Al final de este capitulo volveremos sobre €
tema

Digamos que cualquiera de los métodos de separacion de anomalias utilizados en gravimetria tradicional pueden
ser empleados para separar longitudes de onda geoidales. Todos tendran, en general, las mismas ventgjas y limitaciones
gue son bien conocidas para cada uno de €llos.

A B C

Figura 7.14. Superficie de nivel preparada con tres recipientes del mismo vollimen, de la mismaforma, llenos con la misma cantidad de agua.

: / A :
M
m m
A B C

Figura 7.15. Si colocamos un cubo de madera M en B de espesor duplicado respecto de m (en A y C), la superficie de nivel se eleva. El liquido
desalojado en B (linea cortada dentro de M) eleva el pelo de agua respecto del nivel alcanzado por € aguaen A y C. Sobre los recipientes vemos el
cambio de la superficie de nivel.

7.3. Algunos g emplos sobre la separ acion de anomalias geoidales
V eremos g empl os correspondientes a Uruguay, a la cordillera andina y a cuencas sedimentarias.
7.3.1. Uruguay

En la Fig. 7.3 tenemos la carta del geoide para la Replblica Argentina y en parte para paises limitrofes (Font et al.
1999). A partir de una simple observacion de esta carta se notan claramente longitudes de onda locales bien
correlacionadas con estructuras geoldgicas. Por citar sdlo un par de gjemplos notemos en el oeste de Argentina un
geoide local vinculado con el relieve de la cordillera y sobre Uruguay, una clara tendencia WE. Como la tendencia
general por encimay por debajo del cuadro dibujado es aproximadamente NS, es necesario eliminarla. Con € fin de
trabajar con mejores cartas de Uruguay, disponemos ahora de las de Figs. 7.4y 7.5 preparadas por Subiza et a. (2000).
Lacartade Fig. 7.4 corresponde al modelo EGM96 para Uruguay y la cartade Fig. 7.5, a geoide detallado. Nétese que
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este (ltimo, pese a mantener la morfologia del geoide de Fig. 7.4 tiene significativas diferencias de amplitudes. Por
giemplo en Fig. 7.5 el maximo es de 19 m, contra 17 m en Fig. 7.4. Ademas, como su nombre lo indica, el geoide de
Fig. 7.5 es més detallado que € de Fig. 7.4. En todas las figuras citadas se observa la tendencia WE que sin duda
enmascara efectos sobre el potencial en la escala de Uruguay como un todo. Por ello es necesario aplicar filtros. LaFig.
7.6 contiene en (a) y (c) dos filtros: uno plano y otro correspondiente a una superficie de tendencia de segundo grado.
En (b) y (d) aparece la carta de Uruguay (Fig. 7.6) unavez eliminadas las largas longitudes de onda asumidas para (a) y

(©).

E,C:156m
CE:20m
BD: c. 200 km

AT T ~
M (10 km) 7«5 15m

@ M (3000 km)

Figura 7.16. Dos masas, una profunda M con GM = 6 x 10™ u.c.g.s. a profundidad de 3000 km y otra somera m con GM; = 2 x 10° u.c.g.s.a
profundidad 10 km originan juntas una ondulacién del geoide AA;BFDD; con méxima amplitud 35 m.

Finalmente hemos asumido un filtro como el de Fig. 7.7 inspirado en el rumbo de las ondul aciones del geoide
de largas longitudes de onda que exceden a Uruguay por sobre el norte y por debajo del sur.

Con él hemos eliminado, de las cartas de Figs. 7.4 y 7.5, las longitudes de onda que exceden el tamafio de
Uruguay. Las Figs. 7.8 y 7.9 muestran las ondul aciones en exceso correspondientes solo a Uruguay.

La Fig. 7.10 muestra (abajo a la izquierda) otro filtro ¢, utilizado para desenmascarar la tendencia WE
encontrada en €l este de Uruguay (Fig. 7.5, reproducida en Fig. 7.10), la ondulacién a escala estructural local.
Aplicando ala carta general de Uruguay €l filtro ¢,, obtuvimos la ondulacién positiva en forma de domo con méxima

amplitud 2 m expresada con lineas cortadas. Esta méximo se corresponde con el significativo maximo gravimétrico de
laguna Merin.

40

N(EGMS6), n = m = 360

N{EGMBE), n =m = 10
———=—N(EGM8S6), n =m = 9 (ABC)
NEGMS6), n=m=4
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A/ \‘\\ asumida
F
10 - N

Sierras
Pampeanas

o -

Figura 7.17. Ondulacion del geoide observado Np con EGM96. Una regiona obtenida truncando € desarrollo en serie en n = 9 es
morfol 6gicamente consistente con laregional asumida solo a este de los Andes. Modificado de Pacino, tésis doctoral, p. 76, fig. 75.
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7.3.2. Ondulaciones del geoide en la interpretacion tectonica cortical. Cordillera andinay cuencas sedimentarias.

Visto en el Capitulo 5 la separacion de ondulaciones del geoide, nos ocuparemos ahora de las cortas longitudes de onda:

300-500 km, que como viéramos exigen eliminar |as longitudes de onda intermedias y largas. Estas longitudes de onda
son compatibles con anchos orogénicos (por €. de los Andes o de grandes cuencas sedimentarias) mientras las
amplitudes de las ondulaciones que aparecen frecuentemente vinculadas con las estructuras geol égicas a investigar nos

permiten invertir en busca de las caracteristicas cortical es buscadas.
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Figura 7.18. Mapa de ondulaciones (en metros) del geoide isostético de Argentina obtenido para este trabajo a partir de la expresién (4.68).
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Figura 7.19. (a) izquierda: geoide regional de Argentina; (a) derecha: geoide isostético. (b) modelo de engrosamiento cortical andino en 24,5°S.
(c) geoide andino en 24,5°S, observado, regional e isostético. Fuente: Pacino & Introcaso (1997).

La incidencia del engrosamiento cortical andino en las ondulaciones del geoide.- La cadena andina, de 8000 km de
longitud, constituye una de las mas significativas estructuras montafiosas en escala global. Los maximos anchos
exceden los 400 km y los picos mas altos alcanzan los 7000 m. Su génesis y evolucion resultan bien explicadas en €l

marco de latectonicaglobal (Kono 1989).
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Mientras los Alpes y los Himalayas se formaron por colision continente-continente, los Andes se originaron

principalmente como consecuencia del proceso de subduccion mesozoica (Isacks 1988, Giese & Reuter 1987, entre
otros).
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Figura 7.20. Modelos corticales andinos en 30°S. (a) y (b) atimetriay Moho. (c) anomalias de Bouguer observaday calculada. (d) N proveniente
de EGM96 y N calculado. Fuente: Introcaso & Pacino (1999).

Entre 180 Ma y 135 Ma Sudamérica estuvo continentalmente bagjo traccion con una muy baja tasa de
convergencia e intensa actividad volcanica. La formacion del océano Atlantico Sur, hace unos 125 Ma, constituy6 el
gatillo disparador de la subduccion en el oeste de Sudamérica (Ramos 1989). Procesos intermitentes en tiempos
cenozoicos (Frutos 1981) originaron estructuras muy diferentes (Wortel 1984). Durante el Mioceno, tuvo lugar el
ultimo periodo de intenso vul canismo; por gjemplo en el norte de Argentina, en la bien conocida cadena de volcanes de
la Cordilleradel Oeste. Ellos también estén presente por debajo de 35° de latitud Sur.

En los Andes de Argentina-Chile existen zonas tectonicamente caracterizadas por € tipo de subduccion de la
placa de Nazca:

- subduccion “normal” entre 22°Sy 27°S, y entre 33°Sy 45°S, y
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- subduccion aplastada (casi horizontal, tipo “flat slab”) entre latitudes 27°S y 33°S.
Se incluye también la cordillera patagénica, por debajo de lacual la placa antartica subduce.
A partir de estudios gravimétricos realizados con los datos de 14 secciones EW que atraviesan a la cordillera
andina (Introcaso et al. 2000) se obtuvieron las siguientes cartas.
- deisoanémalas de Bouguer (Fig. 7.11)
- de correccionesisostaticas en el sistemade Airy (Fig. 7.12)
- de ondulaciones del Moho (Fig. 7.13 derecha) en muy buena correlacién con el contorno de 3000 m de altitud (Fig.
7.13izquierda).

SECCION 29° S

40 /]
74 ) EGM36 (valor de N cada 30)

N T - Ondulacion promediada
Ondulacién de corta longitud de onda (andina), N

ONDULACION EGM96 (m), TOPOGRAFIA (km)

RELIEVE

-10 T T T T T T |
-250 0 250 500 750 1000 1250 1500 1750 2000

Figura 7.21. Ondulaciones y relieve de una seccién 29°S de los Andes.

Las cartas sefidlan que las significativas altitudes positivas de la larga cadena andina (al menos excluyendo la
porcion austral) estan compensadas en general con notables raices corticales negativas. Asi, las ispanémalas de
Bouguer, fuertemente negativas, los contornos de Moho obtenidos por su inversion y la carta de correcciones isostéticas
cambiadas de signo presentan una morfologia similar denunciando €l engrosamiento cortical de masas positivas
(excedentes topogréaficos) balanceadas por masas negativas (en sentido relativo) correspondientes a las raices
compensadoras, que en muchas secciones duplican el espesor de corteza.

Dijimos que cualquier alteracién en la reparticién de masas del planeta origina tanto anomalias de gravedad
como ondulaciones del geoide. Unas se deducen de otras, de modo que a ser interpretadas ambas deberian proporcionar
los mismos resultados o bien originar el mismo modelo. Para comprender como ondula €l geoide, elevandose en la zona
andina, consideremos tres recipientes de vidrio, de la misma formay volumen, llenos cada uno con el mismo volumen
de agua (Fig. 7.14). Es obvio que la superficie de agua alcanza el mismo nivel en losrecipientes A, By C.

Cologuemos ahora en los recipientes A y C dos paraelepipedos de madera del mismo ancho a y del mismo
espesor e que representan a la corteza “normal” (Fig. 7.15). En el centro ubicamos otro paralelepipedo de madera con
el mismo ancho a, aunque con espesor duplicado. Debido a que la masa desalojada en B es mayor que en A y C, de
acuerdo con €l principio de Arquimides, la superficie de agua se elevara.

En e caso de nuestro planeta, se ha reconocido que el geoide se levanta ante el fuerte relieve montafioso,
siguiendo atenuadamente a la topografia. Y a vimos que la férmula plana dipolar (4.68) proporciona para el sistema de
Airy una ondulacién positiva N que depende fuertemente de la atitud h del terreno y del espesor cortical, 0 —con mas
precision- de ladistancia bipolar d (Fig. 2.9).
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Es conveniente no perder de vista que si bien este experimenteo sefiala que un incrementeo de masas eleva la
superficie de nivel, en € caso real € geoide se eleva por la mayor incidencia del relieve visible sobre laraiz andina. En
Fig. 7.15, es € liquido desalojado por la raiz €l que eleva el pelo de agua. Debemos entonces ser cuidadosos en la
comprension del modelo. La Fig. 7.16 es un modelo més representativo. El dipolo andino, relieve (+) y raiz (-), esta

simplemente representado por la masa m= 3x10” u.c.g.s. ubicada a 10 km de profundidad. Esta masa produce una
elevacion de 20 m de amplitud (BFD). Se ubico ademas una masa M = 9x10° u.c.g.s. a 3000 km de profundidad que
produce una méximaamplitud de 15 men E,.

BOLIVIA PARAGUAY

BRASIL |
|
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D 400 a/uyﬁf_ 1000 1200 1400 1600 180C
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Figura 7.22. Arriba: ubicacion geografica de la seccion EW en 23°S. Medio izquierda: batimetria oceanica y relieve topogréfico; derecha
anomalias de Bouguer (observadas y provenientes del modelo perfectamente compensado) y anomalias isostéticas. Abajo: anomalias de Bouguer
observadas, efectos del modelo de inversion y anomalias residuales. Fuente: Introcaso et a. (2000).

400 <

Si quisiéramos trabajar sdlo con la estructura andina, deberiamos eliminar lalarga longitud de onda AA ;CD;E
gue obtendremos prolongando simplemente AA; hasta C y ED, hasta C.

Laresidual andina BFD sera simplemente: BFD = AA;BFDD;E — AA,CD;E.

Si quisiéramos contrariamente la ondulacion originada por €l efecto profundo, tendriamos de la anterior:
AA,CD:E = AA,BFDD,E - BFD.

Como ocurre con la gravimetria tradicional, la separacién de anomalias —en este caso de longitudes de onda-
no puede ser nunca rigurosa, dado que como ya fuera safiadlado no es posible sustraerse a las bien conocidad
ambigiiedades del campo potencial. La Fig. 7.17 muestra la ondulacién del geoide en Sudamérica en 31,5° de latitud
sur, calculada con el modelo EGM96 (n = m = 360). La mayor amplitud corresponde alos Andes. Hacia el Este aparece
un positivo correspondiente al sector de las Sierras Pampeanas que involucra a las Sierras de Cordoba.

En un intento por eliminar las largas longitudes de onda, se calcularon las ondulaciones truncando el desarrollo
enserieenn=m=4,10y 9. LaFig. 7.17 muestralalargalongitud de ondaen n = m=9 (ABC). El criterio seguido se
basa, como ya fuera sefialado, en eliminar los primeros términos del desarrollo en serie que corresponden a los efectos
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més profundos, por gemplo del manto inferior, de larga longitud de onda. Quedan entonces efectos mas someros,
especialmente corticales. No obstante no podemos determinar donde corresponde truncar.

-1000 km 0 km 1000 km 2000 kr
0 1 1 1 1 1 ]

-20 -
-30 —
-40 —
-50 —

-0 —{
{km)

-70 —

Figura 7.23. Modelo cortical isostético y modelo cortical de inversién originado por las anomalias de Bouguer observadas. Fuente: Introcaso et al.
(2000).

Si procedemos por suavizacion la larga longitud de onda sera DEF. Morfol 6gicamente ambas longitudes de
onda coinciden en el antepais andino pero no hacia el oeste de los Andes. Esto da cuenta de las dificultades que presenta
e filtrado. Una mejor solucion para obtener una regional del tipo DEF consiste en aplicar el método ralo (Giuspi &
Introcaso 19@@). Las ondulaciones en €l sector continental que exceden o que estan por encima de DEF corresponden
alos Andesy alas Sierras Pampeanas. El negativo por debajo de DE esta vinculado con lafosa oceanica.

Ni{m}
60 -

EGMS6 (hasta grado y orden 360)

= Haxby & Turcotte (1978)
- Batimetria, altimetria (escala vertical en
km; AB = 11 km)

20-

-20

o 1000 2000 3000 4000 5000 6000 km

Figura 7.24. Ondulaciones del geoide a partir de EGM96 y del geoide isostético (Haxby & Turcotte 1978). Perfil topogréfico. Fuente: Introcaso et
al. (2000).

Las masas profundas originan, como vimos, las largas longitudes de onda, por gemplo AA,CD;E de Fig. 7.16.
El resto se corresponde bien con €l relieve andino. Con €l fin de estudiar esta ondulacién local, disponemos de las
expresiones yavistas (4.25) y (4.81) que para operar necesitan altitudes del relieve como sefial de entrada.

LaFig. 7.18 ha sido construida en base a las expresiones antes citadas (adecuadas en estas longitudes de onda)
y a modelo digital de terreno correspondiente a los Andes. Puede verse una notable correlacion con €l modelo del
Moho.

La Fig. 7.19 muestra en (a) la corteza en una seccion EW ubicada en 24,5° de latitud Sur. Notemos €l
engrosamiento de la corteza andina. Abajo en (b) mostramos el geoide observado (linea de trazos cortos), €l geoide
isostatico (linea continua) y € geoide regional o geoide suavizado (linea de trazos largos). Existe consistencia entre las
ondulaciones positivas de ambos geoides por sobre el geoide regional y ademas los dos estén bien correlacionados con
el engrosamiento cortical (+: relivey —: raiz). La mas clara conclusion es que en esa latitud existe una corteza duplicada
i sostaticamente compensada, al menos en términos generales.

LaFig. 7.20 corresponde a una seccion andina en 30°S cercana ala seccién de Fig. 7.17. Arribay a medio (ay
b) tenemos €l relieve andino y su raiz cortical obtenida por inversién de la anomalia de Bouguer observada en trazo
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continuo (c); en linea de trazos. anomalia calculada. Abgjo, en (d), las ondulaciones N (EGM96) desde n = 6 hasta 360
(trazos y puntos), y N calculada desde el modelo (ay b), trazos continuos. La aceptable consistencia vuelve a certificar
gue los Andes en esta latitud presentan una corteza duplicada compensada.

4 km

33 km 2,90 glom’ 2.90 glem' 2,90 glcm®

20 km - 0,40 glem” ¥ 25:?2 km

67 km 3,30 glem’ 3,30 glem’ 3,27 glem'

310462 10
ucgs

v

Figura 7.25. Modelos litosféricos compensados. A: modelo de comparacion. B: modelo compensado en corteza (2,9 x 4 = 0,4 x 29). C: modelo
compensado por una combinacién de engrosamiento cortical con raiz de aproximadamente 25,92 km y expansién de manto litosférico de 376 m.

La Fig. 7.21 corresponde a una seccion andina ubicada en 29° de latitud Sur. Ella vuelve a mostrar
correspondencia entre €l geoide isostatico N; y € geoide residua obtenido como diferencia entre el geoide observado N
(EGM96) y €l geoide promediado Np. Abajo €l relieve andino bien correlacionado con N; y con [N(EGM96) — Np].

La Fig. 7.22 muestra un modelo de inversion tradicional gravimétrico en una seccién andina ubi cada en 23°S.
El mismo resultado puede obtenerse a partir de la ondulacion del geoide (e.g. Fig. 7.20) en 30°S.

La Fig. 7.23 contiene los Mohos de inversién (lineas con puntos) y del modelo perfectamente compensado
(lineafina) paralaseccién graficadaen 7.22.

La Fig. 7.24 muestra en la zona del Altiplano el acuerdo entre la ondulacién isostética, calculada con
expresiones planas, y la “copa de sombrero” que conforma la ondulacion EGM96. Linea de trazos: batimetria oceanica
y relieve andino. La distancia vertical entrelafosa A y el maximo relieve B esde 11 km.

Otros estudios recientes que pueden ser consultados en Crovetto & Introcaso (20053, b).

Provincia
Buenos Aires

—i 138

L L
-63° -62° -61° -60° -59°  Longitud (W) -57°

Figura 7.25. Mapa de ondulaciones del geoide (N = h — H) publicado por Perdomo & Del Cogliano (1999). La flecha sefiala la tendencia a la
deformacion del mapa del geoide. S (Salado) y T (Tandilia) presentan un rumbo NW-SE al contrario de C (Claromecd) donde la tendencia es SE-

NW).

-119-



Antonio Introcaso — Geodesia Fisica: Separacion longitudes de onda.

Influencia de la temperatura litosférica en las ondulaciones del geoide.- Demostraremos aqui que del mismo modo que
las anomalias isostéticas tradicionales permiten plantear modelos isostéticos alternativos (cortical y cortical - manto
litosférico), las ondulaciones del geoide N admiten también diferentes alternativas.

Tomemos tres litosferas: un modelo A con espesor L = 100 km (sin excesos topograficos); otro B con espesor
L = 104 km (exceso topografico h = 4 km) y compensacion exclusivamente cortical, y finalmente un modelo C conL =
104 km (exceso topografico h = 4 km) y compensacion combinada entre engrosamiento cortical y expansion en manto
litosférico. Todos |os modelos verifican igualdad de presion a 100 km de profundidad (Fig. 7.24).

8D = 200 km GO e

M@

Figura 7.26. Dos masas, una profunda: GM = 6 x 10" u.c.g.s. a profundidad de 3000 km y otra somera negativa: GM = 5 x 10° u.c.gs. a
profundidad 10 km, originan juntas una ondulacién del geoide de méximaamplitud 10 m.

Para el modelo C, en el cual la compensacion se reparte entre M y (L — M) es posible obtener expeditivamente
laondulacion N utilizando la suma de dos dipolos equivalentes. Uno de ellos compensa el exceso topografico h = 3,62
km con un dipolo con { = 4,47 km, y el restante compensa el exceso h = 0,376 km con un dipolo con ¢ =80 km. N

resulta asi de aproximadamente 25 m 6 sumade 21,3 m + 3,7 m de las dos distribuciones dipolares.

El andlisis realizado corresponde a las propuestas de Isacks (1988), Whitman et al. (1996) e Introcaso et al.
(2000). Sin embargo, Springer & Foster (1998) presentaron resultados contradictorios con |o antes informado.

Mas all4 de esto, lo importante es que hemos demostrado que la ondulacion del geoide observada contiene

efectos de diferentes fuentes, por gemplo engrosamiento cortical, calentamiento, etc., que pueden ser claramente
separados.

Subsidencia por
carga sedimentaria

R T

epositos {~
Limite de los - N AR I
depdsitos Y AT A terciarios -4 ...,
cretacicos : Y,

Provincia
Buenos Aires

— Rocas enjantes

Figura 7.27. Ubicacion de la cuenca del Salado (de acuerdo con Introcaso & Ramos 1984 y Ramos 1999). Ver localizacion en un marco de
latitudes y longitudes en Fig. 7.26.

Ondulaciones del geoide en cuencas sedimentarias (Véase Introcaso & Martinez 2002).- Comenzaremos abordando el
tema a partir de la carta de ondulaciones del geoide de la Provincia Buenos Aires (Fig. 7.25). Una simple inspeccion
visual de esta carta nos indica tres tendencias. la que origina Tandilia (ver la flechaen T) y las correspondientes a las
cuencas del Salado (flecha S) y de Claromeco (flecha C). Evidentemente estas tendencias (positivasen Sy T, y negativa

en C) ocultan o enmascaran ondulaciones residuales que son verdaderamente las que nos interesan. La obtencion de
estos residual es en las ondulaciones requieren filtrados.
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Trataremos el caso de la Cuenca del Salado, ubicadaen S (Fig. 7.25). Para comenzar analicemos la ondulacion
gue debemos esperar sobre una cuenca sedimentaria (Fig. 7.26). En esta figura se mantuvo el efecto profundo de Fig.

7.16 que representa las largas longitudes de onda. La masa en defecto —m' ~ 7,5x10" u.c.g.s., podria representar

aproximadamente la suma de efectos (-) y (+) de un modelo dipolar préximo ala estructura de una cuenca estirada.
Nuevamente, s queremos aislar la ondulacion de la cuenca deberemos descontar de la ondulacién total
ABCDE lalargalongitud de onda ABC’DE obtenida por suavizacién como en el caso andino, asi:

BCD = ABCDE - ABC'DE

Notemos que la masa somera, en valor absoluto, es 4 veces mayor aqui que la correspondiente a la masa somera del
caso andino. En efecto la densidad de la cordillera andina es en valor absoluto 4 a 5 veces la densidad diferencial que
originan los sedimentos de la cuenca. La férmula dipolar plana (4.83) provée valores de N; en correspondencia con lo
aqui expresado.

Veamos ahora la interpretacion del estado isostético de la Cuenca del Salado (Provincia Buenos Aires)
utilizando un geoide local obtenido mediante fuentes equivalentes a partir de anomalias de aire libre.

Es bien conocida la Cuenca del Salado que ha sido interpretada antes con gravimetria (Introcaso & Ramos
1984, Introcaso 1993, Introcaso et al. 2005) encontrandose un significativo exceso de masas en corteza estirada. La
cuenca i sostéticamente descompensada debera subsidir para equilibrarse.

En este capitulo iremos por otro camino pararealizar lainterpretacion cortical (ondulaciones locales del geoide
sobre la cuenca).
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Figura 7.28. Ondulaciones del geoide sobre la seccion AA (Fig. 7.27) de la Cuenca del Salado. N.: ondulacion positiva correspondiente a la carta
de Fig. 7.25; Ne: ondulacion calculada sobre un modelo de comparacion perfectamente compensado con las siguientes caracteristicas: corteza

estirada con espesor “normal” T, = 35 km y profundidad de los sedimentos h} = AR (antirraiz); Ni: indicador isostético= N + | NOC| .

Breve descripcion de la cuenca.- Siguiendo a Ramos (1999) digamos que la Cuenca del Salado se desarrolla entre la
Sierra de Tandil y € umbral de Martin Garcia (Fig. 7.27). Presenta un basamento metamorfico sobre el cual descansa
una secuencia de sedimentos conglomeradicos de edad Jurésico Superior a Cretacica Inferior que marca €l inicio de la
formacién de una cuenca tafrogénica de origen extensional asociada con € desarrollo del mérgen atlantico. La
sedimentacion continué durante el Cretacico Inferior con secuencias clasticas continentales que en su parte mas externa
presentan una intercalacién marina de edad Cretécico Superior. Su relleno excede ampliamente los 6000 m. Estas series
estan cubiertas por depdsitos clésticos continenales y marinos de edad terciaria que, a diferencia de los anteriores, no
estan controlados por fallas, definiendo asi una sineclisa.

Estos rellenos sedimentarios con agunos remanentes de actividad basdltica fueron interpretados por Introcaso
& Ramos (1984) como una cuenca aul acogénica sobre |a base de una anomalia de Bouguer positiva, su escasa actividad
magmatica, su relleno sinrift mesozoico, sus depdsitos cenozoicos de hundimiento térmico y sus relaciones geométricas
y temporales con el margen continental (Fig. 7.27). Las secuencias cenozoicas translapan |os margenes orientales de la
cuencay se depositan directamente sobre el basamento metamérfico precambrico.

Si aplicamos un filtro plano de inclinacion NW-SE como lo sugieren las cartas de Fig. 7.3, ala carta de Fig.
7.25, obtendremos la carta residual de ondulaciones locales. Una seccion NE-SW trazada sobre la parte media de la
cuenca (AA en Fig. 7.27), proporciona la ondulacion residual positiva que denominaremos N, (Fig. 7.28). Ahora con
(4.83) los h; provenientes de las isobatas de basamento de la cuenca (archivo de YPF), calculamos la ondulacion —Ng.
del modelo de comparacion perfectamente compensado (Fig. 7.28). Finalmente comparando N, y —N. obtenemos la
ondulacién isostatica N; que es significativamente positiva. Podriamos trabajar con una expresién mas gjustada que
(4.83, expresion plana). Por jemplo con: N, =(V, —V.)/y, con Vy potencia debido a las masas topogréficas y V¢
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potencial originado por las masas de compensacion. Ambos célculados, por gjemplo, apartir de (2.50). En este caso Nec
puede variar, aunque siempre sera negativo con lo cual N; seguira siendo positivo.

Sintesis del Capitulo 7.

Cualquier masa anémala enterrada produce dispersiones del campo de gravedad, por gemplo deformaciones de las
equipotenciales y variaciones en la intensidad de las lineas de fuerza. Se suele trabajar basicamente: a) con las
ondulaciones de una sola equipotencial, el geoide, y b) con los distintos tipos de anomalias de gravedad.

En ambos casos debemos separar efectos (filtrado) para poder operar sélo con las longitudes de onda que nos
interesan.

El andlisis de estructuras geoldgicas ha sido frecuentemente realizado a través de modelos construidos por
inversién de anomalias de “g”, mientras €l equilibrio isostético ha sido analizado comparando cualquiera de las
observadas con |as respectivas anomalias tedricas provenientes de un modelo perfectamente compensado.

Si disponemos de ondulaciones del geoide, el procedimiento metodol gico es completamente similar al arriba
mencionado, aungue ahora debemos trabajar desde el potencial perturbador T paraobtener N=T /.

Nos preguntamos cual es son las ventgjas de modelar en N o g si en realidad una se deriva de la otra.

Sabemos que en los procesos de calculo de los modelos se acumulan errores. Asi, una doble inversion
proporciona una mayor consistencia alos modelos.

Si disponemos solo de ondulaciones N obtenidas con (h — H), es decir sin valores de anomalias de gravedad,
podemos desde ellos llegar a obtener el modelo geol égico-estructural. Si hacemos numéricamente la derivada vertical
de lacartade N (véase Introcaso & Crovetto 2005) obtendremos las anomalias de aire libre que pueden compararse con
las anomalias de aire libre observadas buscando el grado de concordancia y ademés con las anomalias de aire libre
tedricas, provenientes de un modelo perfectamente balanceado, buscando en este caso € grado de compensacion
isostética.
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del elipsoide de 1909, 63 rigidez flexural, 68-70
dinamico, 48 satélite, activo, 100
flexural, 69 aturadel, 105
kepleriano, 99-100 artificial, 17, 30, 37, 49, 99, 100
periodo, 3,4, 7 de Jpiter, 7, 12
placa, antértica, 116 movimiento de, 99
de Bouguer, 58 orbitade, 18, 37, 99, 100, 105
de condensacion, 102 sedimentos, 73-74, 80, 121
de Nazca, 106, 115 separacion de anomalias, 107, 110, 112, 117
intermedia, 57 de digtintas longitudes de onda, 105-106, 110, 112
oceanica, 106, 109 de efectos, 106
resistenciadela, 69 de ondulaciones del geoide, 114
tecténica de, 31, 106-107, 109 entre estaciones, 92
velocidad de, 110 entre geoide y elipsoide, 51
viscosidad dela, 70 serie de armonicos esféricos, 41
potencial, campo, 25, 36, 112, 117, 121 de datos, 102
de atraccion, 29 de Fourier, 41-42, 103
de cuerpos simples, 38-41 de Taylor, 52
de doble capa, 27, 78 de registros mareogréficos, 31
del geoide, 84-85 desarrollo en, 24, 31-32, 34, 37, 39, 41, 111, 113, 117
de simple capa, 20, 26, 28 sismicos, datos, 111
deundipolo, 78 sismico-gravimétrico, modelo, 77
deun elipsoide, 34 sobrecompensacion, 74, 81
de unacapa esférica, 19-24 subcompensacion, 74, 81
de una capa superficial, 26 subduccioén aplastada, 116
desarrollo en seriedel, 41 normal, 115
determinacion del, 89-90, 92-93, 104 mesozoica, 115
diferenciade, 84 zonas de, 105-107
gravitatorio, 27, 29, 78 superficie
magnético, 78, 89 arménicos esféricos de, 33
newtoniano, 26 cerrada, 30
normal, 37 concava, 4
perturbador, 19, 28, 32, 37, 78, 89, 100, 122 de compensacion, 78
real, 37 de condensacion, 23
terrestre, 19, 24, 30-32, 38, 59-60, 89 deigual presién, 22
precision, deladireccion delavertica, 17 denivel, 26, 29-31, 47, 58-59, 84, 87, 112, 117
derelojes atémicos, 16 dereferencia, 30, 47, 51, 60-61, 70, 73, 84
delavelocidad de rotacion, 49 de segundo grado, 107-108
del radiodelaTierra, 17 detendencia, 113
de unatriangulacion, 62 deun liquido, 29
en las observaciones, 3 del mar, 105
nivelacion de, 84 ddl Sal, 12
raiz, anding, 117-119 dipsdidica, 30, 47, 51, 83
areade, 75 equipotencial, 20, 22, 29-30, 58, 83-84

- 127 -



esférica, 30, 32,94
exterior, 47
fisicadelaTierra, 17, 25, 30, 47, 49
gravedad en, 102-103
interior, 23
irregular, 24
lisa, 5
oceanica, 100, 108
terrestre, 9, 21, 30, 47, 52-53, 63, 71, 86-87, 89-90, 100,
105, 110
topogréfica, 47, 51, 53-54, 65, 84
tangencial, aceleracion, 9
tectonica, actividad, 105
deplacas, 31
global, 114
interpretacion, 114
fuerza, 71
placa, 106-107, 109
temperatura, cambios de, 76, 109
del anillo de Fourier, 41
digtribucion de, 43
litosférica, 120
tension compresiva, 75
de corte, 70
terreno, atitud de, 56, 116
correcciones de, 58, 60
efectos de, 57
irregularidades del, 56
modelos digitales de, 60, 118
tiempo absoluto, 10, 13
curvaturadel, 15
decarga, 70
de oscilacion, 4
derelgacion, 70
dilatacion del, 16, 18
einsteniano, 18
medidadel, 13, 100
newtoniano, 18
relativo, 13, 16, 18
unidad de, 29
Tierra, 7-15, 17, 19, 21-24, 29, 30-32, 36-38, 51, 52, 71, 94, 97, 105,
110
centro de gravedad de la, 50
densidad mediadela, 23
formadela, 47
masadela, 36
superficiefisicadela, 17, 25, 30, 47, 48
radiodela, 17
velocidad angular de rotacion de la, 23
traccion, 115
transformada de Fourier, 41-45, 101-104
unidad de longitud, 70, 101
demasa, 18-19
de seccién, 63, 65
imaginaria, 42
unidades, 29
valor de ‘g’, 32,49, 51, 53, 81, 85
deyo, 48, 51
variacion de densidad, 80, 102
de lacomponente vertical de gravedad, 89
delasuperficiedel geoide, 109
de masas, 22
de potencial, 25
tedricade gravedad, 17
velocidad angular, 8, 23, 31, 34, 47, 49
componente horizontal de, 5
constante, 5, 9, 13-14
delaluz, 3, 6, 10, 12-14, 16, 42
delos electrones, 12
delos planetas, 7
deplacas, 110
infinita, 6-7, 18
lineal, 7-8
rectilineay uniforme, 5-6, 8, 13
vertical, angulo, 61
atraccion, 53
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columna, 63

componente, 5, 38, 41, 89
contraccion, 62
coordenada, 47

deflexion de la, 60
derivada, 122
desplazamiento, 69
desvios dela, 61-62, 89, 96-97
dilatacion, 62

direccién, 17, 56, 100

ge, 33, 35-36, 47
elipsodidica, 95
engrosamiento, 74
gradiente, 29

gravedad, 38
masacilindrica, 38
movimiento, 65, 71-72, 74
prisma, 65

profundidad, 90





