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LEY DE LA GRAVITACION DE NEWTON

La fuerza de la gravedad exhibe notables caracteristicas, ella no puede ser desviada, un
objeto no puede protegerse de ella, no existe materia antigravitatorio (al menos atn no se la
conoce), actia tanto sobre la materia como sobre la energia (luz y radiacion). Afecta al
espacio curvandolo y al tiempo produciendo su dilatacion, lo cual quiere decir que la
geometria que la describe no es Euclidea.

Se deberia considerar 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, satélites...

Es por demds conocida la ley de gravitacion universal de Newton (deducida luego de
conocida las leyes de Kepler), que dice que todo pasa como si dos particulas materiales se
atrajeran con una fuerza de direccion coincidente con la de la recta que las une, de intensidad
directamente proporcional al producto de sus masas en inversamente proporcional al cuadrado
de la distancia que las separa. Newton logré demostrar que un cuerpo esférico atrae a otro en
la misma forma que si la masa estuviera concentrada en su centro, de modo que la ley de
Newton tiene validez para describir la interaccion que ejercen entre si los planetas, siempre
que midamos la distancia de centro a centro de masas.

Figura 1: Interaccion gravitatoria de dos masas m; y m, separadas por una distancia r.

— m,.m
Esta clasica ley se expresa como: F = —G% (1)

Donde m; y m, son las masas de los cuerpos separados por una distancia r e influidos
mutuamente por la fuerza F. El signo negativo de la ecuacion expresa el hecho de que la
interaccion es atractiva, y la fuerza aplicada en la masa m; esta por tanto dirigida hacia la
masa mjp, como se ve en la Figura 1.

G es la constante de gravitacion universal = 6,67.10'N.m?*/kg®. La constante de
gravitacion G describe la fuerza expresada en N (Newton) ejercida entre dos cuerpos de
masas de 1kg, cuyos centros distan Im entre si y cuyas masas estdn concentradas en sus
centros. Se la mide en laboratorios. En el afio 1797, Cavendish realizd por primera vez la
medicion de G resultando un valor de G = 6,754 .10 'N.m%/kg”.

La expresion (I1.1) fue utilizada sin reparos hasta que las teorias Einstenianas abrieron
nuevos caminos en el campo cientifico. No obstante, para los propositos de este curso, nos
valdremos de las sencillas expresiones Newtonianas, dado que numéricamente para nuestro
campo restringido proporcionan los mismos resultados.
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Campo Gravitatorio

La ecuacidon 1 establece que para que se manifieste el fendmeno de la atraccion
gravitatoria es necesaria la presencia de dos masas m; y m,. Ademds esta interaccion se
produce “a distancia", a través del espacio vacio, y sin que medie intercambio alguno de
materia o energia entre las dos masas que interactiian. Este concepto de “accion a distancia”
conlleva determinados problemas tedricos de dificil solucidon, por lo que se ha propuesto un
marco conceptual, llamada teoria de campos, que intenta resolver estas dificultades.

Seglin la teoria de campos, puede considerarse que la interaccion es fruto de un
“cambio" o condicion que la masa m; genera en el espacio que la rodea. La manifestacion de
este cambio en la region que rodea la masa recibe el nombre de campo gravitatorio.

Cuando en un punto de este espacio donde la masa m; ha generado un campo
gravitatorio colocamos otra masa de prueba my, es el campo, y no directamente la masa m; el
que causa la fuerza de atraccion. La accidn a distancia se evita, puesto que ahora la accion es
local, al ser el campo presente en el punto donde se coloca la masa de prueba el que genera la
fuerza de interaccion.

Para cuantificar el campo gravitatorio
g T se usa el vector intensidad de campo
gravitatorio, que se define como la fuerza
sobre la unidad de masa, de forma que una
masa puntual m;=M crea un campo
gravitatorio cuya intensidad es:

-4, (2)
Figura 2

como se muestra en la Figura 2. La dimension de esta magnitud es fuerza por unidad de masa,
es decir la misma que la aceleracion. Es facil comprobar que cualquier cuerpo de cualquier
masa, experimenta exactamente la misma aceleracion en un determinado campo gravitatorio.
Esta aceleracion, si el cuerpo estd sometido unicamente a la fuerza gravitatoria, coincide
precisamente con la intensidad del campo gravitatorio. Puede pensarse entonces que el campo
gravitatorio no es un campo de fuerzas (por unidad de masa), sino un campo de aceleraciones.

Ahora bien, en la definiciébn de aceleracion intervienen tanto el espacio como el
tiempo, de forma que el campo gravitatorio es capaz de distorsionar estas dos magnitudes.
Esta es la concepcion de partida de la Relatividad General, teoria de la gravitacion que corrige
algunos aspectos de la teoria de la gravitacion debida a Newton.

Concepto de trabajo
La observacion de los fendomenos naturales ha demostrado que determinadas

cantidades tienden a conservarse en muchos procesos. Una de estas cantidades es la energia.
El concepto de energia, esta intimamente relacionado con el de trabajo.
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dW=F .dl.cos «

Figura 3

El trabajo realizado por una fuerza F cuando esta fuerza actia sobre un cuerpo, y este
cuerpo se mueve describiendo una trayectoria entre un punto A y un punto B, se define por la
integral:

W = jf Fdl 3)

El vector dl representa una porcidn infinitamente pequena de la curva trayectoria, y se
obtiene uniendo dos puntos infinitamente proximos de la misma (ver Figura 3). El integrando
es un producto escalar entre la fuerza F y el desplazamiento elemental dl. Teniendo en cuenta
las propiedades del producto escalar, el integrando es el producto del médulo de la fuerza por
la proyeccion del desplazamiento elemental dl sobre la direccion de la fuerza (dl .cos o).

F.d =F.d.cosa 4)

Es decir, el trabajo se define como el producto de la fuerza por la componente del
desplazamiento en la direccion de la fuerza. Por ejemplo, si la fuerza es perpendicular al
desplazamiento, esa fuerza no realiza trabajo. En caso de que la fuerza tenga componente en
el mismo sentido del desplazamiento, el trabajo es positivo, y negativo en caso contrario.

La expresion 3 puede también escribirse en funcion de las componentes de dl y de F.
Teniendo en cuenta que dl puede expresarse como dl = dxi +dy.j+dzk , puesto que un

vector diferencial debe tener también sus tres componentes diferenciales infinitamente
pequenas:

F.dl = F.dx+F,.dy+F,.dz (5)

donde Fx, Fy y Fzson las componentes de la fuerza F. Cuando una fuerza realiza un
trabajo, se supone que se realiza un intercambio de energia, de forma que puede considerarse
que el trabajo es una energia en movimiento. La unidad de trabajo en el Sistema Internacional
de unidades es el Joule o Julio (kg.mz.s'z).

Fuerzas conservativas

En general el trabajo que realiza una fuerza entre dos puntos A y B depende de la
trayectoria (camino) que se siga para trasladar el cuerpo sobre el que se realiza la fuerza desde
A hasta B.
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Existe sin embargo una importante excepcion en el tipo de fuerzas, llamadas
conservativas. El trabajo realizado por una fuerza conservativa, depende unicamente del punto
inicial y del final de la trayectoria, pero no depende del camino recorrido entre ambos puntos.

Para que la integral de la ecuacion 3 dependa solo del punto inicial y final, el
integrando debe ser una expresion diferencial exacta. Quiere esto decir que el integrando debe
ser el diferencial de una funcion escalar. Esta funcion recibe el nombre genérico de funcion
potencial (V) de la funcion vectorial F.

dvV =F.d =F dx+F,dy+F,.dz (6)

En efecto, en este caso, en el que el integrando es la diferencial de la funcion V, el
trabajo, expresado por la integral 3 puede escribirse:

W= ["Fd = [ av=V[} =V(B)-V(A %

con lo que el trabajo s6lo depende del valor que toma la funcién potencial en los
puntos A y B, y por tanto s6lo depende de los puntos A y B, pero no del camino recorrido. En
otras palabras, se verifica que la fuerza F es conservativa.

Teniendo en cuenta la definicion de diferencial de una funcidon escalar, puede
escribirse en general (para cualquier funcidn escalar V, sea o no una funcién potencial):

dV:a—de+a—de+a—de (8)
oX oy 0z

Comparando esta expresion con la condicion de fuerza conservativa (ecuacidon 6), se
deduce que las componentes de la fuerza F deben coincidir con las derivadas parciales de V
con respecto a las tres variables x, y, z. Es decir, la fuerza F es conservativa siempre que sus
tres componentes puedan deducirse de una unica funcion escalar V en la forma:

.Y
OX
F oV
oy
oV
0z

A partir de estas tres componentes suele definirse un operador vectorial, llamado
gradiente de la forma:

grﬁd.\/:V\/:ﬁhﬂhﬁR 9)
OX oy 0z

Usando el concepto de gradiente, puede decirse que una fuerza es conservativa si esta
fuerza es el gradiente de una funcion escalar V. Esta funcion escalar se llama funcién
potencial o simplemente potencial de la fuerza.
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En el caso de que la funcion vectorial conservativa sea una fuerza, como lo es en el
caso que estamos analizando, ademas del nombre genérico de potencial, suele emplearse mas
frecuentemente el nombre especifico de Energia Potencial Ep, puesto que, el potencial tiene
en este caso dimensiones de energia.

En resumen, se dice que una fuerza es conservativa si existe una funcioén escalar,
llamada Energia Potencial, tal que la fuerza es el gradiente de la energia potencial.

F = grad.Ep = gradV (10)

Una propiedad importante del gradiente de una funcion escalar en un punto es que esta
relacionado con la variacion espacial de esa funcion, es decir con sus derivadas parciales.

Superficies Equipotenciales

Una superficie equipotencial es por definicion el lugar geométrico de puntos en los
que la funcién potencial V permanece constante. Es facil ver que el gradiente es perpendicular
a las superficies equipotenciales.

Por definicion de superficie
equipotencial, al movernos sobre ella una
cantidad infinitesimal dl, el potencial no cambia.
Al ser V = cte, entonces dV = 0. Por tanto la

o dl derivada direccional en esa direccion debe ser
nula:
dv/dl
av _ _
dVv/dl =grad V.cos u o gradV.d =0

Figura 4

Como el producto escalar de los dos vectores gradV y dl es nulo, ambos vectores
deben ser perpendiculares, es decir, la direccion del gradiente es perpendicular a la direccion
de dl. Por tanto el gradiente debe ser perpendicular a la superficie equipotencial, ya que el
vector dl esta contenido en ella. Esta importante propiedad del gradiente esta ilustrada en la
Figura 4.

Energia Potencial Gravitatoria y Potencial Gravitatorio

Puede demostrarse facilmente que el trabajo
realizado por la fuerza gravitatoria sélo depende los puntos
inicial y final y que por tanto la fuerza (y el campo)
gravitatoria es conservativa.

Consideremos el caso de un objeto moviéndose entre
los puntos A y B, sometido a la accion de la fuerza
gravitatoria creada por ejemplo por la Tierra. El trabajo
realizado por la fuerza gravitatoria F en la trayectoria
considerada esta dado por (3).

Considerando una trayectoria plana y usando un
sistema de coordenadas polares (Fig. 5), di =dr.0, +dl oUy,

Figura 5
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donde U, y U, son los vectores unitarios radial 1 transversal, entonces:

W= [ Fdi = Fu,dr+Fo,d,

El segundo sumando del integrando es evidentemente nulo, puesto que la fuerza
gravitatoria es radial, y por tanto perpendicular a ug. Sustituyendo ahora la fuerza gravitatoria
por su valor segun la Ley de Gravitacion Universal:

B
W =JB(—G—M T, j.ar a=[-cMMg MM _gMm_gMm
A A r

r 2 rola s M

(10)

El trabajo depende por tanto de las distancias del punto inicial (ra) y final (rg) al centro
de la Tierra. En otras palabras, el trabajo no depende del camino recorrido entre A y B sino
solo de la posicion de estos puntos. La fuerza gravitatoria es por tanto conservativa, y puede
expresarse como el gradiente de una funcion escalar, que llamaremos energia potencial
gravitatoria (Ep).

En Resumen:

Si cualquier cuerpo inicialmente estando en reposo cae libremente, después un
segundo habra recorrido casi 5 m. El aumento de la velocidad vertical de un cuerpo cayendo
libre de friccion se denomina aceleracion de la gravedad o solo gravedad y se la expresa en
m/s’. La aceleracion de la gravedad g se debe a la aceleracion gravitatoria, que la tierra ejerce
sobre cada cuerpo, menos la fuerza centrifuga causada por la rotacion de la tierra y dirigida en
direccion perpendicular al eje de rotacion y sentido hacia fuera.

Consideremos un cuerpo de masa m; atraida por la Tierra m, en reposo (sin su
movimiento de rotacion). La fuerza que actlia en el cuerpo, es igual al producto de su masa m
por la aceleracion g.

F=m,.q,
m, = masa del cuerpo en consideracién
g = aceleracion de la masa m,.

La aceleracion debida a un cuerpo de masa m, en un punto de masa m,; a distancia r
con respecto al centro del cuerpo de masa m, se obtiene por la division de la ecuacion (1)
respectodem, F=m,.g=G. (m,. m?)/r*. Por consiguiente g = G .(my/ r?).

Por consiguiente, la atraccion gravitatoria en cualquier lugar de la superficie terrestre
tiene numéricamente el mismo valor que la fuerza gravitatoria ejercida sobre una masa
unitaria en el mismo lugar.

Las masas m;, m, se atraen una a la otra en forma totalmente simétrica, es conveniente

hablar de masa atrayente y de masa atraida. Por simplicidad, diremos que la masa atraida es
igual a la unidad de masa y denotamos a la atrayente como M, entonces: g = -G .(M/r?)
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A menudo se trabaja a partir del potencial. El potencial es un trabajo expresado por un
escalar. Es el modulo de la gravedad g por una distancia. En el caso de concentrar la masa
terrestre geocéntricamente, el potencial V sera:

V= GM, con: g§=-VV (V: gradiente)
r

o bien derivando el potencial cambiado de signo respecto de r (radio medio de la tierra),
obtenemos g.

UNIDADES

En el sistema c.g.s de unidades, la gravedad se expresa en cm/s” o Gal (en honor a
Galileo). Es decir:

1Gal = 1@
S

A partir de 1971 se utiliza el SIU (Sistema Internacional de Unidades) para calcular
magnitudes en gravimetria. Asi, tendremos como valor medio de la aceleracion de la
gravedad para la Tierra:

g =980,6 cm/s” = 980,6 Gals.

Frecuentemente se usa una unidad mil veces menor: el miliGal (mGal).

1 mGal =107 Gal, entonces:

g =980,6 co/s” = 980600 mGal

En prospeccion gravimétrica se suele utilizar como unidad el décimo de mGal:

1 u.g. (utilizada en exploracion petrolera) = 0,1 mGal.

Los gravimetros modernos miden en campafa variaciones de gravedad con = 0.02
mGal de incertidumbre y atn con precisiones mayores (por ejemplo 1 1 Gal = 10° Gal).

El potencia V se suele expresar en Kgal . m = 10° Gal . m. Por ejemplo el potencial
terrestre (AIG, 1983) sera Wy = (6263686 + 2) Kgal . m.

Finalmente, el gradiente de gravedad o g/ J z se expresa en Edtvo:
1 E6tvo = 1 mGal/10 Km, o bien:
107 1/s* = 1 n s (donde n s, es un nano segundo)

Por lo tanto el gradiente vertical de la gravedad normal es 3086 Eotvos, o bien 0,3086
mGal/m.

Actualmente la Asociacion Internacional de Geodesia (1989) recomienda adoptar el
sistema m.k.s racionalizado. Sus principales recomendaciones son:
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1- El término gravedad g debe ser usado en general en el sentido de intensidad de campo de
gravedad. Ella se expresard en Newton/Kg, siendo:

1 N/Kg= 10" Gal = 10’ mGal = 10° x Gal.
Para la constante de gravitacion universal “G”:
N.m*/Kg’
y para G.M: N.m“/Kg.
2- El término gravedad en el sentido de aceleracién en caida libre o simplemente aceleracion

de gravedad: ag, deberd ser usado en calculos cinematicas (distancias, tiempo, velocidades,
aceleracion). En estos casos, las unidades seran el Gal (= 107 m/s).

3- El potencial de gravedad (trabajo por unidad de masa) se expresara en Julios/kg, es decir:

N.m/Kg =J/Kg
Los nimeros potenciales en unidades especificas de trabajo se dan en J/kg.

4- Para el gradiente de gravedad se conserva el E6tvé dado que depende so6lo del tiempo
(unidad compartida en ambos sistemas).

1 E6tvo=10" N Kg' m" =107 1/s*, tal como fuera visto.

EL POTENCIAL DE UN CUERPO ESFERICO

El potencial puede ser considerado como el trabajo requerido para desplazar una
unidad de masa dentro de un campo gravitatorio.

El Potencial En Un Punto Exterior De Una Capa Esférica

Consideremos una capa esférica (espacio comprendido entre dos esferas concéntricas
muy proximas de radio a y espesor e. Calculemos el potencial debido a dicha capa de masa
M, en un punto P exterior. El anillo de espesor fijo e tiene un volumen:

dv=2.r.a’.send.db.e

siendo su masa: dn=2.r.a>.c.esend.déd
con o : densidad volumétrica.

El potencial en P debido al anillo ubicado a distancia | es:
AV, - G.dm
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»

Figura I1.2: Potencial de una capa esférica evaluada en un punto exterior P.

por el teorema del coseno: | =a’+r’-2.ar.cosf
derivando: 21.d =2.ar.sen6.dg
2
reemplazando nos queda: av, = (G.2.7z.a .sene.de.ea): G2.r.aeo d
2.ar.senf.dé r
2.dl
Integrando para los limites: 6=0;|l=r-a y @=x;l=r+a

2
_2raceG 4ra .ceG

Vv, d=—""—"-"- (11)
r r-a r
La masa de la capa esférica es: M, = 4ra’ec
Por lo tanto: V, = CM.
r
De aqui: _87V_g_G.MC
qaut or r’

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

GM | | _ G.M
V = - ; ;19=- 2 (12)
En razon de la simetria, las superficies equipotenciales no pueden ser mas que esferas

concéntricas.
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Debido a que ZMi =M, distintas combinaciones de capas esféricas de distintas

densidades proporcionan el mismo campo gravitatorio exterior, lo cual constituye una seria
dificultad para el conocimiento de la verdadera distribucion de masas interiores.
El Potencial En Un Punto Interior (P;) De La Capa Esférica

Para calcular el potencial en un punto interior, sigue siendo valida la integral (11),
pero los limites seran ahora:

0=0;1l=a-r y @=x;l=a+r,con
a=r
o GM
=i - 0=0 |V, ="c-4raGoe (13)
a r a

Por lo tanto:

EVA
g=-—_"=0 (14)

Figura I1.3: Potencial de una capa esférica
evaluada en un punto interior P;.

En el interior de una capa esférica, el potencial es constante e independiente de la
ubicacion de P; y la atraccion gravitacional debida a la capa es nula.

El Potencial En Un Punto Interior De Una Esfera Homogénea De Densidad o:

En coordenadas cartesianas el potencial en el punto
P; es la contribucion de la esfera de radio ry (radio que
pasa por P;j) mas la contribucion de la capa comprendida
entre 1o y a. Asi:

Vy = G-U(:”-ro3jl+ 470G ar.dr =
I

I
0 0

2 a
4 2 r
= gﬂ.G.O'.I’O +4.7.Go—
To
Figura I1.4: Potencial de una esfera s s
interior P, a
evaluada en un punto interior P;. V, =47Go| S - % (15)

Ejercicio Obligatorio: A) Desde (15) obtenga la gravedad (-8V/dr) y su gradiente (5°V/dr?)
respecto del radio en el interior de una esfera homogénea de densidad c y radio a. B) Calcule
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y grafique el potencial, la gravedad y el gradiente de gravedad respecto de r tanto en el
interior como en el exterior de una esfera homogénea de radio a=6371000m, 6=5510kg/m’.
Se sugieren decrementos de r de 1000km hacia el interior de la esfera e incrementos de
10000km en el exterior.

EL CAMPO DE GRAVEDAD PARA UNA TIERRA ESFERICA EN ROTACION

o Si se considera a la tierra como una

> esfera en rotacion con velocidad angular ®
constante, las fuerzas que actian sobre una
f. masa unidad, en un punto P fijo en su
------------- f superficie, son la atraccion gravitacional de
su masa F y la debida a la aceleracion
centrifuga f que en rigor deberia llamarse
axifuga debido a que es la distancia al eje
de revolucion. Los componentes de estas
fuerzas en las coordenadas esféricas r, 6, A
son:

(Fr 9Fe > Fﬁ ) = (_ Giv[ aosoj
T

f =w’.rcos’e 6: f, =w’r.sen’d

Figura IL.5: Tierra como una esfera en rotacion. (fr’ fo, f, ) = (a)z.r.senze, ®*.r.senfd.cos b, 0)

r

M: masa de la Tierra
r: distancia desde el centro al punto P (radio de la esfera)
G: constante de gravitacién universal

o: velocidad angular (Z% , véase 22)

Se define al vector de gravedad neta g como la suma de estas dos fuerzas:

(gr5g99gﬂ,)= (— G'LVI +w’.r.sen’d, »* .r.send.coso, 0)
r

. _ 2 2
con: g, =— = + ®°.r.cos“¢

Cada una de estas dos aceleraciones puede ser deducida por un potencial escalar, el
potencial gravitatorio V y el de la fuerza centrifuga ®. Este ultimo puede considerarse como
la energia cinética producida por esta fuerza. La suma de estos dos potenciales nos da el
potencial neto de la gravedad W.

W:V+(D:G'—M—%a)2rzcos2¢ (16)
r

Esta interaccidon hace que la tierra en rotacion se aparte de la forma esférica, tomando
la forma de un esferoide. La Tierra, en primera aproximacion, es bien definida por un
elipsoide con abultamiento ecuatorial y achatamiento polar.
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ECUACIONES DE LAPALACE Y POISSON

Las componentes de la aceleracion de la gravedad debidas a una masa M a distancia r
de P(x,y,z) son:

:GME. :GMX. =GME (17)

X r.2 r.’ y I’2r.’ z r2r

. X z
siendo: — =cosa ; X:cosﬂ; —=cosy
r r r

2 2 2
=X +y +Z ;y

1
= [x2 +y + 7 ]_5
r
El potencial de cual deriva la aceleracion de

GM

r
Desde el concepto de derivada direccional:

oM
cav_ Ur Jor_emx

la gravedad es: V =

y - - 2
Figura I1.6: Potencial en un punto exterior a una ox X oX rmr
masa M. . .
Por lo tanto, las componentes de g en las tres direcciones
seran:
v _ . ov_ oV

ox O oy 9> "%

Derivemos gy, g, y g, respecto de X, y, z respectivamente:

0 x(x2 + y2 +7 )_3/2
agX_GM 1 _GM _3GM e
OX OX r r

ag, _GM Gly(x2 +y' +7 )73/2 GM GM ,

= -3
oy oy r’ rSy
3/2
a[z(x2+y2+zzy }
r r

Sumando las tres expresiones se obtiene la conocida expresion de Laplace:

o N
G, Dy, B _giyg=o (18)
ox oy o0z
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Donde el operador div es la divergencia del vector gravedad. Otra forma de expresar el mismo
resultado es el Laplaciano de V:

Generalizacion:

VV =0 (19)

Este resultado puede generalizarse facilmente para puntos exteriores de masas

Riaibicl

Considerando un sistema de coordenadas
cartesianas X,Y,Z, el potencial de una masa
elemental dm(x,y,z) que ejerce sobre un punto
exterior P(a,b,c) sera:

V = Gof[| Y 0)

cualesquiera.
V4
A
B I
\\\
dm(x,y,z)\
@
0/

3 4

Donde la masa es dm=o.dx.dy.dz y la distancia entre
la masa atrayente y la atraida:

r=[(ax) *(b-y) *+(c-2°]"".

Figura I1.7: Potencial en un punto
exterior a una distribucion de masa.

El vector de la atraccion gravitatoria en cada
direccion ortogonal se obtiene como:

g =N _ _Gama[(a— x)’

X OX

9 iz
+(b _8):() +(c=2) ] dxdydz

ool

(a X) dxdydz

—y) +(c-27]"

g oV _ _Gamaka— x)’

g, oy

Al (b — y)z Al (C — Z)z ]7”2 dxdydz
oy

y) dxdydz

8, colffi—

b y) +(c— 2]3/2

SR

g = _ _Gama[(a— x)’

z 0z

0z
Z) dxdydz

| e

Derivando otra vez:

b-y) +(c-2¢]"

+(b-y) +(c-2) ]3/2] dxdydz

OX

09, _ _Gam-a[(a— x)[(a— X)’

OX
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resulta;

99, G dxdydz

OX

[P 5o @

del mismo modo para las otras componentes:

@,
oy

=]

dxdydz

~36off]

15

) ~——~dxdydz

I 300 Y axyer

dxdydz

De esta manera, sumando miembro a miembro, demostramos (18):

a9,
oy

o9, ,
OX

, 09,
oz

=div.g=0

Generalizamos entonces que para puntos exteriores a una masa el Laplaciano del

potencial es igual a cero V’V =0. Donde no hay masas el Laplaciano del potencial es cero

esto hace que la funcion V sea un armonico.

Aunque no se haya deducido aqui, es comun en la bibliografia especifica, utilizar el
potencial gravitacional V sobre un esferoide (para puntos fuera del esferoide) que satisface la
ecuacion de Laplace en coordenadas esféricas:

2
VzV:in(rzﬂ}f 21 i(seneﬂ}r% 8\2 =0 (21)
r-or or ) r-send oo 00) rsend\ ow
Para un campo en rotacion (nuestro planeta, por ejemplo) el Laplaciano sera:
VO =20’ (22)

La velocidad angular de la Tierra es:

_Irevolucion 2z 1
ldiasidério 86164 seg

El potencial debido a la rotacion en co

2
® 5
— (X
5 Xy

Por lo tanto:

Apunte preliminar, catedra Elementos de Geofisica
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— olx: o’ X) _ >
OX OX
a)2 2 2
o — (X +Yy) 5
2 oty Y@y e
oy e oy
0)2
a( (x2+y2)J
2
=0
0z

Sumando estos resultados obtenemos V’® =20’(=1.06.10") con lo cual
verificamos (22). El potencial del cual deriva la fuerza centrifuga no es armonico, es decir, no

verifica la ecuacion de Laplace.
Ecuacidn Diferencial de Poisson

Poisson fue el primero en admitir que la ecuacion de Laplace no tiene validez en el
interior de las masas atractivas, en donde:

V'V =—47Go (23)

o: densidad de la masa considerada.

Es interesante sefalar que a partir de (15) puede demostrarse facilmente la ecuacion de
Poisson (23). En efecto, de acuerdo con la figura I1.8, el potencial total de un punto interior P;
sera la suma del potencial de las masas
ubicadas dentro de la esfera envolvente
a P; (Vi) mas el potencial de las masas
ubicadas entre la esfera envolvente a P;
y el borde del cuerpo(Vy), Asi:

V, =Ve +V,

Sabemos que: VZVE =0 (Ecuacion
de Laplace).

Figura IL.8: Potencial en un punto interior de una Para V; y de acuerdo con (IL15):
distribucion de masa.

2 2
V, =4.7.G.0. LY
2 6
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2 2 2 2 .
ycon p =X +y +2Z ,setiene:

[ 2 2 2 2
el ® (M)]
avl L 2 6 4
= =——71.G.o.X
OX OX 3
Sl @ ey +2)
oV, 2 6 i 4
= =——nGo.y
oy oy 3
ool @ Ky +2)
oV, | 2 6 ] 4
= =——7n.G.o.z
0z 0z 3

las derivadas segundas respecto de x, y, z seran:

2,

oV,
ox’
oV,
ay2
o'V,

oz’

o cambie abruptamente.

:—imGa
3

= —ﬂzr.G.a
3

=— ﬂ 7.G.o
3

La suma de estas 3 derivadas segundas nos da la divergencia del vector gravedad en el
interior de una masa:

o9, , 99y , 09,

ox oy oz

=divg=-42Go

(I1.24)

La ecuacion (11.24) indica que habra discontinuidades cuando la densidad

Derivemos (II.15) respecto de ro:

La capa (a-ro) no tiene influencia.

comportamiento de las segundas derivadas de V. En efecto para un punto exterior:

(I1.25)

Del analisis expuesto se deduce que el potencial de atraccion de una esfera homogénea
y sus primeras derivadas (g;) son finitos y continuos en todo el espacio. Muy diferente es el

Apunte preliminar, catedra Elementos de Geofisica
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% =— i 7.G.o. a—z
or 3 r
3
62\/2E = —§7r.G.0'.a—3
or 3 r

Cuando P se acerca a la superficie de la esfera por el exterior a— I :

Ve 8

—n.Go 11.26
o’ 3 (1120
Desde (II.15):
oV
—= —iﬂ.G.O' r
or
Aproximandonos a la superficie de la esfera desde el interior cuando rj tienda a a
2,
0 \2' = —iﬂ.G.J (I1.27)
or 3

El valor de la derivada primera se mantiene también en la superficie de la esfera
(acercandose por dentro). Pero de la confrontaciéon de ambas expresiones (I1.26) y (I1.27)
vemos que la derivada segunda tiene, al pasar a través de la superficie, un abrupto salto de:

272'.(3.0 + jﬂ'.G.O‘ =4r.Go

Las ventajas de introducir el concepto de potencial son varias. En primer lugar, el
potencial es un escalar que se maneja con facilidad. Luego, derivandolo respecto de x, de y y
de z obtenemos las tres componentes del vector gravedad gy, gy, g,, que por el otro camino, el
de las integraciones, se torna muchas veces dificultoso por la incidencia de los cosenos
directores. Ademas introducimos con el potencial el concepto del trabajo a partir del cual
podemos realizar un enfoque analitico del campo gravitatorio, salvo en los puntos singulares
en donde es necesario determinar su esfera de seguridad, toda vez que deduzcamos las
expresiones analiticas.

Las ecuaciones de Laplace y Poisson tienen aplicaciones de gran significacion. Asi, se

los utiliza como control para determinar si en un problema V (o bien gx, gy, gz) ha sido
correctamente definido. Conociendo dos de los gradientes (por ejemplo Qgxy gy ) se obtiene

el otro (por ejemplo gz =-(gx+Qy))

LEY DE GAUSS

Una particula de masa +m ubicada en el centro de una superficie esférica £ de radio r
producira un flujo gravitacional a través de ella igual a:
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G'2m.4.7r.l’2 =—4.7.Gm

r

_gn'z:_

Donde g, es la gravedad (perpendicular a la superficie
que atraviesa).

El signo (—) corresponde a flujo entrante. Este
resultado puede generalizarse para el total de la masa
M encerrada en la superficie S:

Hsgnds= —47.GM (11.28)

Esta es la bien conocida Ley de Gauss. Apliquemos el
Teorema de la de la Divergencia:

Figura 11.9: Masa m ubicada
dentro de las superficies X y S.

[[,guds=[[[ divgdv=[[[-47Godv  (1129)

Igualando los integrandos de ambas integrales triples tendremos div.g=-4.7.G.o(V), y

volvemos a obtener la Ecuacion de Poisson. Con o(V) densidad variable de acuerdo con la
posicion dentro el volumen de materia considerado.

A partir de la expresion (I1.29, podemos obtener la masa M de un yacimiento a partir
del campo gravitatorio que este genere. En términos practicos para un hemisferio, en general,
la superficie topografica donde medimos el campo gravitatorio producido por una masa
enterrada (es decir, recibimos la mitad del flujo gravitatorio de la masa), se utiliza:

1
M= | jsgnds (1L.30)

VARIACIONES DE LA GRAVEDAD ENTRE EL POLO Y EL ECUADOR
(FORMULA DE MC CULLAGH)

Vi Sea O el centro de gravedad del cuerpo
P(x,y,7) Q‘yrla distanciq a un punto _tal que OP sea
grande con relacion a las dimensiones del
cuerpo. Sea m la masa de un elemento del
cuerpo situada en Q’. El potencial en P sera:
R<<r

Y  V=GY-%-GY m :
PQ (R2 +r? —2.r.Rcosl9)5

o:
1
2\ 2
V= Gzrr—n(l—2TRcost9+$—2j (IL31)

Figura I1.10: Esferoide en rotacion.
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El término de longitud (I=PQ") puede desarrollarse en series si en 11-31
1

2 2
[R—2—2TRCOSHJ <1
r

Si desarrollamos en series de potencias hasta el término cuadratico (R/r)%, tendremos:

2
l:l 1+ Bcos&+(5j (icos2 6—lj+....
I r r r 2 2

En el desarrollo en series se acostumbra escribir a la expresion anterior como:

—=—|P,(cos ) +TR P, (cos 9) +(7Rj P, (cos 49)+...:|

Como veremos mas adelante en el desarrollo del potencial en esféricos armonicos, el
término de longitud, corresponde a una de las funciones generales de los Polinomios de
Legendre P,(cos0) (armodnicos zonales), con n grado del polinomio:

Py(cos ) =1
P, (cos @) =cos &
P,(cos9) = %(cos2 0 —%)

Es decir que el término de longitudes de 1I-31, puede escribirse:

r n=0

2 - n
[1+R2—2Rcost9j = Z(?] P.(cos8)
r

Donde el término de la derecha da la expresion de recurrencia para calcular los polinomios.
O sea que el término de longitudes en I1I-31 se puede escribir como la serie:

I 1 _1&(RY
E‘T‘?Z_;H P, (cos ) (11.32)

De acuerdo con esto y truncando la serie en el término cuadratico, el potencial 1I-31 sera:

2
V= {GZm+GZRcos9.m+ 2GZR2(3.0052 0—1)m+..} (1133)
r r<=r r=
Pero
z m=M es la masa total concentrada en el origen,
22 MRcosd =0 como el origen estd en el centro de masa, el segundo término representa

la suma de todos los momentos de los elementos de masa con respecto a un eje que pasa por
dicho centro, que es cero.

. . . . y. . 2 2 , .
Teniendo en cuenta la identidad trigonométrica cos 8+sen =1, el tercer término
puede descomponerse en la forma:
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G
2r

R (3 cos® 6-1)m +%z R?m—i—ﬁZ R*sen’0.m (1134)

. 2 2 2 2 2 2 2 .
Poniendo R =1/2[(y +Z)+(Z+X )+ (X +y )Jen el primer sumando del segundo
miembro de (I1.34), representa la suma de los momentos de inercia con respecto a los ejes X,
Y,Z a los que se les llama A, B y C, mientras que el segundo sumando de (I1.34) es el

momento de inercia I alrededor del eje OP . O sea:

2ZmR2 =A+B+C,con: A=) m(y’+2°); B=) m(x*+2°); C=) m(x’ +y?)
y > mR’sen’d = |

Por lo tanto:

GM  G(A+B+C-3I)

V= 3 (I1.3529)
r 2r
Si ahora se impone la condicion de simetria respecto al eje Z, tenderemos A=B:
V=GM +G(2A+(33—3I) (IL36)

r 2r

Esta expresion debida a Mc Cullagh (1809-1847) nos permite explicitar las
variaciones de gravedad entre el polo y el ecuador. Calculemos la gravedad g a partir del
potencial V:

OV __ _GM 3GRA+C-3I)
o TP or?

(I1.37)

En el polo: r=b (b: semieje menor del elipsoide que ajusta mejor la forma de la tierra), C=I,
término de rotacion = 0.

En el ecuador: r=a (a: semieje mayor del elipsoide), A=, término de rotacion = -o’a.
Por lo tanto a partir de (I1.37), en el polo:

GM

Ve =

En el ecuador:

GM

Y=

La diferencia de gravedad entre el polo y el ecuador sera:
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Vo GM[b—lz—aij 3G(C - A)[

14}+a)2a:5.17Gal
a

El término correspondiente a las diferencias de distancias al centro del planeta es:

GM (iz - i] 6.63Gal
b> a?

El término correspondiente a la diferencia de masa menos abultamiento ecuatorial es:

1

1
- 3G(C - A)|:F + ?:l = —4856a|

El término debido a la rotacion es:

w’a=3.39Gal

La expresion (I1.37) puede ser convenientemente transformada. En efecto, de acuerdo
con la figura. Si expresamos | en funcion de las componentes alrededor de x,y,z se tiene:
V4
P(x,y,z)
dM 3 Iv dM = “x Yy N +(y? + 2+ (22 + X Jam

Siendo 1,m,n los cosenos directores de la recta u

n’ =cos’ p= Senzgz) =1-( ¥ mz)

y | =Cn? + Al” + Bm®

Figura IL.11: Esquema para expresar el perg A=B
potencial respecto de la latitud ¢.

| =Cn” + A(I” + m*) = Csen’p + A(1 — sen’g)

2A+C-31 =2A+C-3Csen’*p-3A+3Asen’p = (C - A)(1-3sen’p)

GM G(C A
r 2r?

V = (1-3sen’p) (I1.38)

Esta es la expresion del potencial gravitatorio de la Tierra, en aproximacion hasta
términos en orden 1, en funcién de la masa total M y los momentos de inercia C respecto al
eje de rotacion, y A a un eje ecuatorial.

Derivando respecto de r:

ov _ GM +3G(C A)
a T e 2r*

(3sen p-1) (I1.39)
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Es una simplificacion de la formula de Mac Cullagh para un cuerpo axisimétrico, con
C>A debido al abultamiento ecuatorial (Turcotte and Schubert, 1982, pagina 203). Se
acostumbra escribir C-A=J,.M.a% con lo que la gravedad newtoniana es:

GM 3GMa’J
g =——+ —(3sen’p 1) (11.40)
r 2r
Con a=6378,139km; G.M=3,986005.1014m3.s'2 ;  Jo» (Factor de forma

dindmico)=1,08270.10".
VARIACION DE g CON LA LATITUD (EXPRESIONES INTERNACIONALES)

La gravedad estd relacionada con la latitud, en primera aproximacion, segun la
Férmula de Claireaut (1743):

g, =y=ya(l+Bsen2(0) (I1.33)

Un camino sencillo para obtener una expresion de la forma (I1.33) es a partir de la
figura (Hosmer, 1930). De acuerdo con ella, en el ecuador la gravedad g, seré la diferencia
entre la atraccion Newtoniana F y la aceleracion
q axifuga f.:

R
g, =F+f, (11.34)

en el polo la gravedad sera gy :

g, =F (IL.35)

y en un punto P cualquiera de latitud ¢:

g,=F- fa.cos2 o (I1.36)

Figura I1.12: Aceleracion de la
gravedad en un punto P de latitud ¢ Siendo f..cos’ ¢ la proyeccion de la fuerza axifuga
como diferencia entre la atraccion
Newtoniana F y la componente vertical
de axifuga fa.

(mas comunmente denominada centrifuga) en la
vertical del punto considerado y que vale

w’.a.cos’ @, donde a4 es el radio y w la velocidad
angular del planeta.

Un cuerpo esférico, homogéneo en rotacién presenta en el exterior, equipotenciales
elipticas. Reemplazando en (I1.36) el valor de F deducido en (I1.34) se tiene:

g,=0,+ f,.(1-cos’ p) (11.37)

Restando (I1.35) de (I1.34) y reemplazando en (I11.37), sustituyendol—cos2 Q= sen2g0 ,
tendremos:
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g, =0, 420 Za ga.senzgo

a

g, =0,(0+ ,B.senz(p) (I1.38)

2
., a . . .
Debemos notar que en esta expresion B=y—, mientras en la expresion de Claireaut que

a
admite un aplastamiento terrestre o, B es una funcion de la rotacion terrestre y de o.

Considerando a la tierra como un elipsoide de revolucion, la expresion de la forma
(I1.38) se transforma en la expresion de Claireaut generalizada:

y=ye(l+ ﬁ.sen2¢7 — ﬁl.sen2 2¢) (I1.39)

De esta expresion solo la gravedad en el ecuador es obtenida directamente de las
observaciones, segun Heiskanen (1928):

¥e =978049mGal

El aplastamiento gravimétrico £ se obtuvo en base a la expresion de Claireau

p =392 _ 0052884

a

Mientras que el coeficiente B; se dedujo de un elipsoide homogéneo (Somigliana,
1930; Cassinis, 1930):

B, =0.0000059

Estos valores fueron adoptados en el Congreso Internacional de Geodesia y Geofisica
reunido en Madrid en 1930. La formula teorica internacional toma la siguiente forma:

Yoz = 978049(1+0.0052884.sen’p — 0.0000059.5en> 2¢0)

En 1967 se propuso el siguiente reajuste (Moritz, 1968):

Vassn = 9780311+ 0.0053024.5en’¢ — 0.0000058.sen>2¢0)

Restando ambas expresiones se obtiene en primera aproximacion:

Yaoen = Yassoy = (—17.2+ 13.6sen’p)mGal

Las maximas discrepancias entre ambas féormulas internacionales son:

p=0; Ay =—-17.2mGal
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¢)=%; Ay =-3.6mGal

Conviene sefialar que los valores de gravedad observados vinculados al viejo valor
fundamental mundial de Postdam deben ser actualmente corregidos en aproximadamente -14
mGal.

En Argentina el valor fundamental de Miguelete debe ser corregido llevando el viejo
valor: 979705.0 mGal a 979690.03 mGal, es decir la correccion sera de -14.97 mGal. Los
datos estan siendo llevados al Internacional Gravity System Network (1971) (I.G.S.N., 1971)
en correspondencia con SILAG (Sistema Informativo Latinoamericano de Gravedad)
establecido por I.P.G.H. (Instituto Panamericano de Geografia e Historia). Luego, en 1984, el
Sistema Geodésico Mundial propuso la siguiente expresion que incluye el efecto de la
atmosfera:

2
1+0.0019318513639sen¢ mGal

Y aosey =978032.67714.
\/1 ~0.00669437999013sen’p

(I1.40)

El efecto de la atmodsfera es, a nivel del mar, 0.87 mGal mayor que la gravedad que
hubiéramos observado alli si la atmésfera no existiera.

La expresion para el aplastamiento geométrico del elipsoide de referencia es

Opoio ~ Yecuador

g Polo

a-b . g
o =——,y el aplastamiento gravimétrico es [ =
a

Con: «a-=

| Q

3
+ EJz ,
w’a’

donde: q= oM

3
ﬂzzq_a‘lz >
C-A

donde: J, = Mo

Esta es la célebre formula de Claireaut que permite, si la geodesia ha proporcionado el
valor del radio ecuatorial a, deducir el aplastamiento de las medidas de g.

El Término 3/2J, fue evaluado a partir de la perturbacion secular del movimiento de la
Luna. Jeffreys obtuvo: (1637+4).10° con lo cual el aplastamiento resulto: a = 297.1.

Sin embargo, los estudios de satélites artificiales han conducido a nuevos valores del
término 3/2J, cuyo promedio se determina en 1624.10° que proporciona, junto con q/2 =

1730,72 . 10° y términos de menor influencia no considerados aqui un valor o = 298,2 lo
cual constituye un grosero desacuerdo con los valores antes aceptados.

Las primeras observaciones de irregularidades en las orbitas satelitales han reflejado
extensas anomalias gravitacionales en determinadas zonas. Han mostrado una leve forma de
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“pera” para el planeta, que implicaria que las tensiones que soportan los materiales terrestres
exceden su resistencia; de lo contrario, la forma seria eliptica.

También han puesto de manifiesto grandes irregularidades en el campo gravitatorio
(por ejemplo, minimos en el extremo de las Indias y méximos en Nueva Guinea que parecen
coincidir con zonas de alta actividad sismica).

Variacion de la Gravedad con la Latitud

Si la region en estudio no esta demasiado extendida en sentido meridiano, podemos
calcular el monto de variacion de la gravedad en funcion de la latitud media ¢y, de la region.
En efecto, la variacion de gravedad que buscamos es el gradiente de direccion norte.
Admitiendo que la Tierra es esférica, tendremos:

G, = 12_9 =8.122.5eM2¢.10° c.0.5. = 8.122.5e2¢ Edtvis
r op

A9 0.8122.sen2¢. T2
AX km

(IL41)

En la tabla siguiente se presentan algunos valores de la gravedad normal yo y de la

variacion de la aceleracion de la gravedad correspondiente a distintas latitudes (¢), para el
IGSN 1930.

Aceleracion de la

Latitud Gravedad normal
gravedad en

geografica ¢ en ® y0 en mGal

mGal/km

0 978049,0 0

15 978394,0 0,406
30 979337,8 0,704
45 980629,4 0,812
60 981923,9 0,704
75 982873,4 0,406
90 983221,3 0

Valores segin GASSMAN & WEBER (1960).
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Gradiente de la gravedad con la latitud

Latitud (°)

- 1
©
8 08|
§A, /—\
O E op
L=
o ®© / \
o Q04
c E
()
S 0,2
o
© 0 :
0 45

90

Los valores maximos de la gravedad normal se observan en los polos debido a la
ausencia de la fuerza centrifuga en estos puntos y debido al aplastamiento de la Tierra. Un
cuerpo en caida libre en uno de los polos aumenta su velocidad en la direccion vertical mas
rapidamente que el mismo cuerpo cayendo en el ecuador. Expresado en variaciones de masa
un cuerpo de 1g de masa pesa casi Smg mas en los polos que en el ecuador.

GEOMETRIA DEL CAMPO DE GRAVEDAD

Superficies Equipotenciales y Direccion de la Plomada

El campo gravitatorio puede describirse geométricamente por superficies de potencial
gravitatorio constante (superficies equipotenciales o superficies de nivel):

Lineas de o

/ /,,«"

*®
Superficies
Equipotenciales

Figura I1.18: Superficies equipotenciales y lineas de la plomada de
la Tierra en rotacion.

W(r) = constante,

0

y por lineas de la plomada.

Se denomina superficie
de nivel o equipotencial a una
superficie que es normal en
todo punto a la direccion de la
gravedad.

Si consideramos ahora
las trayectorias ortogonales a
las  superficies de nivel,
tendremos las lineas de fuerza
del campo gravitatorio. Puede
demostrarse facilmente que las

lineas de fuerza son normales en cada punto a las equipotenciales.
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De acuerdo con el concepto de trabajo en un campo gravitacional sobre una
equipotencial, se tiene:

dW =g,.ds=g, cosa.ds=0 (I1.60)

dS
Dado que g#0y 0s#0,debe ser ¢ =7/2

a W=
Cle, , . .
Como g varia a lo largo de una equipotencial,
la distancia entre equipotenciales debe también variar
En pero en forma inversa a g. Es por ello que tienden a
Figura I119: Linea de fuerza y superficie estrecharse hacia los polos donde la gravedad
aumenta.

equipotencial.

La relacion entre cambios en el potencial y cambios en la posicion esta dada por:
dwW = g.dr = g.dr.cos(g,dr)=0
Con r aumentando desde el centro de la Tierra.

Las lineas de la plomada intersectan a las superficies de nivel perpendicularmente. Si
dr coincide con la direccion de la plomada, entonces debido a que cos(g,dr)=—1, se impone

la siguiente relacion:
dwW =-g.dn

Un aumento en gravedad causa convergencia de las superficies de nivel. La superficie
de nivel que se aproxima Optimamente al nivel medio del mar se denomina Geoide. Este sirve
de superficie de referencia para definir sistemas de altura.

Gradiente de Gravedad

Cuando se tratan problemas locales, el gradiente de gravedad es de gran importancia.
Sus componentes son funcion de la curvatura del campo gravitatorio terrestre.

La componente de la gravedad en una direccion se obtiene de la derivada parcial del
potencial en esa direccidn. Como ya vimos, en el sistema global de coordenadas cartesianas el
vector total del campo de gravedad sera:

(IL61)

oW oW ow
ox oy’ oz

g = gradW = [

oW oW oW _ oW
Dado que, en general, se cumple que >> y >>
0z oX 0z oy

en geofisica aplicada se considera que g = aaﬂ
z
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Diferenciando (I1.61) tenemos el tensor gradiente de gravedad o tensor de Eotvos:

oW W o'W
ox° OX0y 0X0z
oW o'W o'W

Vg=grad.g=grad.(gradW) = 11.62
gggg(g)ayaxayzayaz (11.62)
W o'W o'W
0Z0x 0y o7

Notemos que la suma de los términos de la diagonal principal es:
VW =div.g =—4.2G0(2)+2.0° (IL63)

Donde el primer sumando tiene en cuenta la distribucion de masas (Ecuacion de Poisson
(IL.18)) y el segundo sumando el término de la rotacion (I11.17).

El Campo de gravedad es irrotacional, la matriz solo contiene 5 elementos
mutuamente independientes. Estos pueden ser medidos directamente en el espacio exterior, o
derivados de las mediciones de la gravedad.

OW_O'W_ OW_ W aW_ o'W
OX0y Oyox Ox0z 0zoX’ oyoz  0zdy

La tercera fila de la matriz es el gradiente de gravedad muy utilizado en la practica:

o9, 09, o9
vg) =| 2z Pz 8 11.64
(Vo) [ax > 82} (IL.64)

El gradiente puede ser obtenido, por ejemplo, como ya veremos, desplazando el
gravimetro en Ax, Ay, Az sobre los ejes X, y, z, respectivamente. Determinados gradientes
pueden ser obtenidos utilizando la historica balanza de torsion. Finalmente, los gradiometros
de gravedad miden las componentes del vector gradiente.

La componente vertical es de particular importancia para la reduccion e interpretacion
de los datos de gravedad desde (I1.63):

OW _og_ [oW oW
oz oz ox’ oy

J —4xGo+2.w (1L.65)

Este contiene la curvatura media de la superficie de nivel

1 (o'W o'W
J=—— o+ ,
29l ox° oy
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donde a— describe la torsion del meridiano.
oxoy

DENSIDAD MEDIA DEL PLANETA

Conociendo el valor de la constante de gravitacion universal, que mide la atraccion de
dos particulas de masas unitarias separadas por la unidad de distancia, la densidad media de la
Tierra, que designaremos con o, se deduce en primera aproximacion a partir de

F_g_GM,
m R,

Siendo Mt la masa terrestre (volumen por densidad media 1) Ry, el radio medio de la Tierra

(6371200 m) y g=9.80 m.s™.
La constante geocéntrica gravitacional G.M en primera aproximacion es:

GM; = 230.108.:.;z.R;aT =398022.10’'m’s”

El valor adoptado para 1967 que incluye a la atmésfera es: G.M=398603.10° m’s™

Para o1 obtendremos un valor de: 5506 kg.m™ 0 5.506 g.cm™, la densidad media de las rocas
de la capa superior de la corteza es de solo 2.7 g.cm™, podemos suponer que la densidad debe
aumentar con la profundidad. Pese a que no podemos asegurar cual es la distribucion de
densidad en el interior del planeta, las mejores condiciones de estabilidad y rotacion exigiran
que la densidad aumente con la profundidad.

15

Manto Mucleo extemo

3

Densidad (g fcm }

[
=]

SAENS Sunariar
Sama ileriar
ZanNE o 15E meadn

g

000 2000 3000 4000 5000 &000
Profundidad (k)

Figura I1.20: La figura muestra uno de los modelos de aumento probable de densidad con la
profundidad (Bullen, 1963).
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FUERZA DE CORIOLIS

Para un cuerpo en movimiento respecto de la Tierra se debe hacer intervenir ademas
de la fuerza centrifuga en el movimiento relativo, una aceleracion complementaria de arrastre
o fuerza de Coriolis, que es el doble del producto vectorial de la velocidad angular de la
Tierra (vector igual a @ y paralelo al eje de los polos) y la velocidad del cuerpo relativa a la
Tierra. La disminucion aparente de g si v es la velocidad en km/h, ¢ la latitud y A el acimut
(tomado a partir del norte hacia el este) es:

4.05.v.5eng.senA+0.00121.v° (I1.66)

A la latitud de 45° para un navio o submarino que marche a 10 nudos, la gravedad
aparente disminuye en 53.5 mGal si marcha hacia el oeste, mientras que se incrementa en
52.6 mGal si se dirige hacia el este. Para un avion que vuela a 500 km/h las correcciones
correspondientes son -1734 mGal y 1129 mGal, respectivamente.

Para un cuerpo no arrastrado por la rotacion de la tierra, por ejemplo un satélite, no
hay que tomar en consideracion mas que la gravedad y no la fuerza centrifuga.
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MEDICIONES DE GRAVEDAD

La gravedad medida en la superficie de la tierra contiene informacién a cerca de la
ubicacion del lugar de medicion (aplicacion geodésica de la gravimetria), a cerca de la
distribucion de masas en el interior de la tierra (utilizacion geofisica de la gravimetria), y en
caso de mediciones repetidas, acerca de variaciones temporales de la forma de la tierra
(utilizacion geodindmica de la gravimetria).

Los cambios mayores de g (5000 mGal) se deben a diferencias de posicion geografica
(ecuador-polos) y de elevacion (montafias-profundidades del mar). Las “variaciones
regionales” son debidas a masas perturbadoras (desviaciones del modelo simple de la Tierra)
localizadas en profundidad: discontinuidad corteza-manto y en corteza superior (500 a 50
mG@Gal, respectivamente). Los efectos peridodicos de mareas terrestres son del orden de hasta
0.3 mGal, mientras que los desplazamientos masa terrestre de largo término (movimientos
tectonicos, por ejemplo) causan cambios de gravedad del orden de 1 a 0.001 mGal.

Introduccion

Dada la gran variedad de instrumental destinado a realizar mediciones de la intensidad
de la gravedad “g” 6 de gradientes de gravedad, en el mar 6 desde el aire, no es facil realizar
una clasificacion razonablemente completa. Con esta salvedad, haremos s6lo un esbozo,
demasiado sintético y por ello provisorio, sobre las mediciones de g.

Las mediciones absolutas de la gravedad “ g” se basan en determinaciones de las
cantidades fundamentales de la aceleracion: distancia y tiempo. Es decir, se observa el
movimiento de un censor en el campo gravitatorio terrestre, determinando asi el valor
absoluto del vector de la aceleracion de la gravedad en la estacion de medicion con
mediciones de distancias y tiempos.

En las mediciones relativas de la gravedad “ Ag”, el censor se restringe a detectar
directa o indirectamente una de las dos cantidades fundamentales de la aceleracion: tiempo o
longitud. Es un problema indeterminado el cual es resuelto observando una de las dos
cantidades fundamentales en una estacion respecto de otra, donde la cantidad no observada se
toma como fija. La diferencia de gravedad entre las dos estaciones de observacion Ag es
computada desde la diferencia observada en tiempo o longitud. Las mediciones relativas de la
gravedad se efectian con instrumentos mucho mds econdmicos que los empleados en
determinaciones absolutas de g.

Historicamente las mediciones absolutas de g (determinaciones de g por si mismas) se
realizaron, preferentemente, mediante péndulos (Borda, 1792; Kater, 1817; Ressel-Repsol,
1860). Casi simultinecamente con las mediciones de Borda, E. Cavendish (1798) determino
por primera vez la constante de gravedad universal G. Los péndulos han sido utilizados
también para realizar mediciones relativas (apoyadas en un valor absoluto conocido). Un
aparato tripendular fue utilizado por Vening Meinesz para realizar mediciones en el mar
(comienzos del siglo XX).

Edtvos (1880) construyd balanzas que han permitido determinar en forma lenta aunque
muy precisa gradientes horizontales de g y curvaturas del campo gravitatorio. Actualmente se
estan poniendo a punto gradidmetros para mediciones en tierra (particularmente en pozos) y
desde el aire (en particular desde satélites artificiales). Ellos permiten determinar gradientes
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de gravedad con una notable precision. A partir de estos gradientes se podrd reconstruir el
campo g con resoluciones cada vez mayores.

En tierra, las modernas determinaciones absolutas de g se realizan hoy utilizando caida
libre. Las notables precisiones en las mediciones de tiempos (107" seg.) y distancias (10™° m)
que se logran en laboratorios de fisica han hecho posible determinar rdpidamente g con
precisiones de £ 0.01 mGal y atin mejores.

Figura I11.2: Foto de un gravimetro absoluto de caida libre FG5 (ver descripcion mas abajo).

Las mediciones desde vehiculos en movimientos exigen utilizar usualmente
plataformas estabilizadoras, adecuados amortiguadores, muy buenos sistemas de
posicionamiento geografico y muy buen control del efecto Edtvos (Para un cuerpo en
movimiento respecto de la tierra se debe hacer intervenir, ademas de la fuerza centrifuga, una
aceleracion complementaria de arrastre o fuerza de Coriolis, ver este tema en unidad II).

Figura II1.3: Gravimetro en plataforma dindmicamente estabilizada en aire o mar. Producto Air-Sea
Gravity System II, desarrollado por LaCoste & Romberg.
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MEDICIONES ABSOLUTAS DE LA GRAVEDAD
Péndulos
Péndulo mateméatico:

El método de determinaciéon de g mediante el uso un péndulo se basa en la
observacion del tiempo de las oscilaciones de una masa en el campo gravitatorio del lugar. En
un péndulo matematico (dispositivo ideal) la masa del sistema oscilante se asume concentrada
en un punto de masa m, el péndulo de longitud 1 oscila en un plano vertical entorno del eje
vertical del sistema z (direccion de la plomada) o posicion de equilibrio. La ecuacion de
oscilacion permite calcular el periodo de las oscilaciones para pequefos angulos de

oscilacion @:
T=2n(l/g)"?
De donde se puede despejar la aceleracion de la gravedad:

g=4 1 *(/T? (I1L.1)

N «¢
oQ

Figura I11.4: Péndulo matematico de longitud 1, masa m y periodo propio To.

En la practica el péndulo matematico es imposible de materializar por lo que se
desarrollaron los péndulos fisicos que se basan en el mismo concepto pero que eliminan el
hilo y su masa no es despreciable. Este tipo de equipos permiti6 (casi por dos siglos, hasta
mediados del siglo 20) efectuar mediciones de campo y laboratorio con precisiones, por
entonces, aceptables.

Péndulo Fisico:
El péndulo fisico es un cuerpo rigido con forma y distribucién de masa M arbitrarias,
bajo la influencia de la gravedad g, oscila alrededor de un eje horizontal O que no coincide

con su centro de gravedad C. Si se desvia el péndulo de la direccion de la plomada (posicion
de equilibrio) el péndulo oscilara con periodo T; o T, segtn se suspenda del eje O; u O,.
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Figura IIL.5: Péndulo fisico.

La expresion del periodo correspondiente a un péndulo fisico de abertura pequeiia es:

leq 2 leq
To=2.n E (6] g= 4. F (IIIZ)
(6]

La longitud equivalente es 1, = L

M.,

Hay tres parametros M, 1 y h; que determinar. Se descubri6 que si el péndulo tiene dos
centros de suspension O; y O, con T1=T2 la longitud equivalente sera O,.O, . Es dificil lograr
el isocronismo perfecto: T1=T2, pero si T1~=T2 se puede emplear:

2 2
T’sistema = ¥+ término correctivo (II1.3)
Donde:
2
T correctivo = hi+h2 TI'-T2 (I11.4)

hl —h2 2

Hoy se logran precisiones muy altas en las mediciones del tiempo y de la distancia.
Con ellas podriamos asi conseguir precisiones muy altas en las determinaciones de g, del
orden de una parte en 10° 0 10,

Por ejemplo, si la gravedad en una estacion es g = 979567,10 mGal; la precision de la
medicién sera 979567,10 mGal /108~ 0.01 mGal.

Existen péndulos portatiles para medir “g”. No obstante, este método lidia con muchos
problemas operativos. Por ejemplo, a menudo se alude a las deformaciones del péndulo y del
soporte durante las mediciones. Ademds se requieren 15 a 20 minutos para obtener el
promedio de T con las precisiones ya sefialadas.

.. : : 1
Para evaluar las precisiones en g, diferenciemos (I11.2): T = 4n.—;

dg = 2.g.dTT =2.10°.10"seg = 0.002.mGal
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o sea que para un valor de g~10° mGal y precisiones del nano segundo en la determinacion de
T (10”seg), la precision de la observacion sera de dg=0.002 mGal

Sidl=0ydT=0: dg = g% =10°10"°.mGal = 0.001.mGal

Desde hace mas de tres décadas se ha trabajado en otra direccidn, utilizando la caida
libre.

Método de Caida Libre

Recordemos que un cuerpo que cae libremente recorre Sm en el primer segundo, 20m
al cabo de 2 segundos (desde el momento en que fue liberado).

Esto surge de la ecuacion e = 1 2.g.t2 (I11.5)
Iseg $ }Sm
Sm= A.lOm/s;egz.lseg2 2seg
I5m
20m=1/.10m/ sey”2seq’

La expresion (II1.5) relaciona g con e (espacio) y t (tiempo); g = 2% (I11.6)

En rigor hemos omitido la velocidad inicial Vv, de caida.
La expresion (I11.5) es en realidad e= v t + %20 t2 (I11.7)
Con Vy: velocidad inicial 6 velocidad del cuerpo en el comienzo.

Las distancias se miden con interferometros de luz laser y como vimos con precisiones
de 0.2 nm., mientras que los tiempos se miden con relojes de rubidio con 0.2 ns. de precision.

La expresion (II1.7) es conocida por nosotros desde el colegio secundario. Solo de
paso digamos que sale de: mz=mg(z). Resolver esta simple ecuacion diferencial significa

integrarla, determinando las constantes. Se llega asi a:

(;f:g z:J. gdt=gt+ c;sit=0(inicio), C= Zo= Vo

z:j gtdt + j Vodt = Vot + Yagt?

Desde (II1.7) se pueden obtener distintas expresiones, con distintos errores relativos.
Entonces la forma de las expresiones a utilizar es fundamental.

Usualmente se trabajé con:
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2 1

2 |96, 9 8s
g tz—tl[tz tl} (s y 9= ~5_5 (@19

Con s=0, —0,. En ambas se elimin6 la velocidad inicial V, que complicaba la ecuacion
(II1.7)

Plano Superior En la expresion (IIL.8) es necesario
ol Plano Medio determinar por lo menos dos valores del
trayecto: 01 y 02 y los dos intervalos de tiempo

62 correspondientes t1 y t2.

Plano Inferior

Se hicieron numerosas experiencias. Una
de ellas fue lanzar en caida libre una regla de 1
metro de longitud en un tubo (en vacio) de 2.5
metros de largo. La regla tenia una cubierta de
emulsion fotografica.

Para registrar el movimiento de la barra se proyectaba sobre ella la imagen de una
ranura iluminada por destellos periddicos de una lampara. Luego del revelado, se obtuvieron
una serie de trazos transversales, cuya distancia entre si refleja la luz de caida libre. Midiendo
la distancia entre los trazos y conociendo el intervalo entre destellos puede determinarse “g”.

En virtud de la estructura de (I11.8) el error relativo de “g” es varias veces mayor que
el error relativo de la longitud.[dl/l = dg/g].

Es pues conveniente emplear (II1.9) dado que en este caso el error relativo de “g” es
igual que el error relativo de s.

Como se trabaja?: Se catapulta

. un prisma trirrectangular hacia arriba.
Plano Superior . . .
. v El prisma atraviesa dos veces, hacia
A . , i
. arriba y en caida los planos (superior e
Plano Inferior 1y p (sup
inferior).

S es la longitud entre los planos
y tl y t2 son los intervalos de tiempo
que transcurren al pasar dos veces por
el plano superior e inferior
respectivamente.

Se lanza el cuerpo verticalmente hacia arriba y anotamos el tiempo que tarda en
recorrer determinado trecho del camino en el ascenso y en la caida, subsiguiente. Si s es la
longitud del trecho; t;, el intervalo de tiempo que transcurre entre las dos veces que pasa el
cuerpo por el nivel inferior del trecho, y t2, el intervalo de tiempo que tarda en pasar por el
nivel superior, la fuerza de la gravedad sera (I11.9)
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MEDICIONES RELATIVAS DE LA GRAVEDAD
Gravimetros (Método estatico de medicion de g)

Los gravimetros permiten efectuar medidas relativas de la gravedad, son los
instrumentos mas difundidos hoy en dia, por su alta precision, por la rapidez en las
mediciones y economia del instrumento. En general se basan en masas de prueba que penden
de resortes.

a) Resorteslineales (Balanza de resorte vertical)
El principio de la balanza de resorte vertical ha sido desarrollado para muchos tipos de
gravimetros. Un resorte vertical (enrollado o en espiral) que tiene longitud I sin carga. El

campo gravitatorio actia en la masa m causando una elongacion del resorte 1, que es el
punto donde se logra el equilibrio estatico.

- - - S
gz -
0 E E o

1 ,,,,,
ct C.(+A))

ekl b e P

***** ey e

it l m.(g+Ag) ) X

y
)/

v
Figura I11.7: Izquierda: esquema de sistema de balanza vertical. Derecha: sensibilidad del sistema
ante estiramientos Al’ para dos resortes con distinta constante de recuperacion elastica C.

Pretensando adecuadamente el resorte:

Siguiendo la ley de Hooke el esfuerzo es proporcional a la deformacion para pequenas
elongaciones:

m.g = Cl
m.Ag = C.Al

Donde: 1, longitud inicial del resorte; C: constante de recuperacion elastica del resorte; 1:
longitud de referencia del resorte; m: masa; Al: variacion de la longitud del sistema
elastico de una estacion de medicion a otra como efecto de la variacion del campo

gravitatorio Ag.

Un resorte lineal exige disponer de una gran longitud (1° >> 1 en la figura de la
derecha) para que la sensibilidad dg aumente (o’<< a. 6 [Al’] >> [Al])
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El sistema masa-resorte representa un péndulo de resorte simple cuya ecuacion de
movimiento es:

mz+C.z=0

que tendrd oscilaciones armoénicas con amplitud: z=Al.cos(w,t—¢), con

0, = - /% (frecuencia angular propia) y ¢ : dngulo de fase.

. 1-1
El tiempo de oscilacion T, = 27 2.71.\/E y T,=2m :

@, g
Diferenciando obtenemos la sensibilidad mecéanica de la balanza de resorte vertical:
a m T
dg C 4r°

Para un resorte con 1-1p=0.1m tendremos T(,=0.6 s y sensibilidad de dl/dg=0.01 s>, Para
evaluar cambios de gravedad con relativa precision de 10 (correspondiente a 0.01 mGal)
los cambios en la longitud del resorte son de £10” m, muy dificiles de medir, atn en
laboratorios.

b) Resortesno lineales

Los sistemas astaticos (sistemas de resortes no lineales, rotantes) aumentan
notablemente la sensibilidad sin necesidad de disponer de resortes muy largos.

En los sistemas astatizados, un incremento en la sensibilidad mecanica del sistema
rotacional el cual es causado por aproximar las caracteristicas de los torques (relacion
torque T y angulo de desplazamiento 0) de la fuerza gravitatoria (Ty) y la fuerza del
resorte (T;).

El punto de union del resorte estd ubicado sobre la vertical que pasa por el eje de
rotacion; el brazo b esta inclinado un angulo 0 del orden de 90° (maxima sensibilidad).
Cuando la cupla de gravedad aumenta, el resorte se alarga, su tension aumenta pero la
distancia d disminuye. La variacion de la cupla antagoénica T; no es lineal. La resultante
depende de la geometria del sistema, cambiando adecuadamente la constante C a expensas
de la longitud b. El punto de equilibrio E puede ser ajustado de modo de obtener un
angulo a suficientemente pequeio.

A

Equilibrio Equilibrio
Inestable Estable
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Figura I11.8: Izquierda: esquema de sistema astatizado. Derecha: sensibilidad del sistema ante
estiramientos AO debido a un cambio de gravedad Ag.

Ante un cambio de g (por ejemplo un incremento +Ag), E se desplaza
considerablemente hacia E’ garantizando un buen desplazamiento A0 (gran sensibilidad 6
o pequerio).

Utilizando un resorte de longitud cero (19=0; i=0) el par gravitacional sera:

T, =m.g.b.sen 0
El par antagonico del resorte:

T,=C.S.d=C.b>.sen 0;

con S=2.b.sen6/2, d=b.cosB/2 y sen 0/2.cos 6/2=sen O
El par resultante sera:

R=T,-T,=(mgb- C.b%).sen 0

Diferenciando esta expresion:

dR = (m.b.dg — b*.dC) sen 6 + (m.g.b — C.b?) cos 0.d 0
Si dR=0 y dC=0 (en equilibrio):

d6 . mgb
dg C.d*-mgb
g

tan0

El término de la izquierda se denomina astatizacion y representa el grado de
sensibilidad del sistema. La maxima sensibilidad se consigue cuando 0 ~ n/2 y C.d* ~
m.g.b. Ambas condiciones se logran utilizando un resorte de longitud cero, con lo cual se
consigue la equivalencia entre C.b y m.g y ademds se logra balancear la masa en el
extremo del brazo horizontal que la sostiene (6 ~ 7/2).

Acabamos de ver la parte esencial en los gravimetros a resorte. El sistema masa
resorte que tiene funcion de censor de la gravedad debe ser acompafiado por un sistema de
resorte contador o de medicion que genera el momento equilibrante al generado por el
campo gravitatorio. Las propiedades de estos sistemas eldsticos son decisivas en la calidad
de las mediciones.

Los materiales de los resortes deben tener un moédulo de elasticidad E elevado,
pequefios coeficientes termo-elastico y de dilatacion térmica; pequefia histéresis elastica y
pequena influencia magnética y eléctrica. Para asegurar precisiones aceptables en las
mediciones debe aislarse a los sistemas elasticos de: variaciones de presion (construccion
al vacio), variacion de temperatura (termostatizacion o termocompensacion), golpes,
vibraciones, campos magnéticos y eléctricos, etc.
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Otro aspecto a tener en cuenta en los gravimetros es el dispositivo de nivelacion ya
que se requiere alinear el sistema de medicion con la linea de la plomada (el vector g es
vertical).

En los gravimetros astatizados la lectura se basa en la observacion directa de un
puntero luminoso solidario al brazo de palanca del sistema elastico. Con la ayuda de un
sistema Optico, la posicion del puntero es proyectado como imagen plana en un
microscopio de lectura donde se lee sobre una escala graduada. También ese puntero
puede hacerse incidir en un espejo de alta reflectividad con lo cual por efecto fotoeléctrico
se produce una corriente proporcional a g que puede observarse en un galvanémetro
(Groten, 1983).

Gravimetro La Coste and Romberg

Lucien La Coste (1934) ide6 un sismografo vertical de periodo largo que abri6 un
nuevo camino para la construccion de gravimetros.

Tornillo de medicion

Palaneca = = = = SN
Caja del
Resorte de i gravimetro
longitud cero ||
/ f
Vinculos= || |
|| o Peso

Resorte
amortiguador
Figura I11.9: Esquema de funcionamiento del gravimetro La Coste — Romberg.

Palanca

Los gravimetros La Coste — Romberg, operan bajo el mismo principio de estatizacién
que acabamos de analizar.

Un peso en el extremo de un brazo horizontal es soportado por un resorte de longitud
cero (sistema no lineal). La diferencia de gravedad Ag entre dos estaciones es
proporcional a la diferencia de giros y fraccion de giros necesaria para llevar en cada
estacion a la masa (o peso) a su posicion cero (nula).

Por casi 40 afios los gravimetros La Coste & Romberg han sido los equipos de mayor
difusion en geofisica por su precision (£0.01 mGal), rango de lectura (7000 mGal),
velocidad de lectura (2 o 3 min) y ligereza (5 kg).

En la foto se muestra el nuevo gravimetro La Coste & Romberg provisto con sistema
electronico lineal de haz nulo “Aliod 100”. Tiene un rango de 100 mGal con una
resolucién de 0.01 a 0.001 mGal. No requiere de un operador entrenado para producir
lecturas en el tradicional sistema Optico-mecénico, solo se nivela el equipo y libera el
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sistema electronico y se obtienen lecturas digitales de g en mGal. Mediante software
incorporado a un dispositivo Palm™ provee las lecturas corregidas por marea luni-solar.

Figura I11.10: Foto del gravimetro La Coste & Romberg tradicional actualizado con sistema
electronico de lectura.

c) Sstemas Electronicos Feedback

Debido a su pequeio tamafio pueden incorporarse circuitos feedback en los
gravimetros combinandolos con circuitos capacitivos.

e e e e e e e e e e e e e e e e 1
| 4 4 |
: Camara de Vacio I Ambiente Controlado
: % // : Termostaticamente
|
| Z Censor de
| /:/T emperatura
I Resorte__ L T Modulo de
| ICircuito de Adqusicion
I 1 Control Control
| Masa de ] N
I Prueba ——1>—1|A/C Converso y
: Procesamiento
[ de
)
: 7 | Voltaje ——
: | Feedback
____________________ |
Censor de Niveles

Figura II1.11: Esquema de funcionamiento de un gravimetro electronico automatizado mediante
circuito feedback.

La fuerza gravitacional sobre una masa de prueba es balanceada por un resorte y por
una pequeiia fuerza electrostatica de restauracion. Un cambio de “g” altera la posicion de la
masa que se traduce en un desplazamiento capacitivo. Un circuito automatico de feedback
(realimentacion negativa) aplica una corriente continua a las placas del capacitor y produce
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una fuerza electrostatica que lleva a la masa a su posicion nula. El voltaje “feedback™ es una
medida del valor relativo de g. Este voltaje en el sitio de medicion es convertido en una sefial
digital y luego enviado al sector de adquisicion de datos para procesamiento; exhibicion y
almacenamiento.

Gravimetro Scintrex Autograv CG-3

Forma parte de la generacion de gravimetros automaticos. Este autogravimetro tiene
un rango de lectura directo de 7000 mGal; una resolucion de 0.01 mGal; elimina el error del
operador realizando lecturas automaticas que son corregidas por mareas terrestres,
variaciones de temperatura y defectos de nivelacion, y almacena resultados en memoria
electrénica.

Teoria De Operacion

El elemento sensible del Autograv estd basado en un sistema eldstico de cuarzo
fundido. La fuerza gravitacional en la masa de prueba es balanceada por un resorte y una
pequena fuerza electrostatica de restauracion. Cuando la posicion de la masa, censada por un
desplazamiento capacitivo transductor, es alterada por un cambio de gravedad,
automaticamente un circuito feedback aplica un voltaje en corriente continua a las placas del
capacitor produciendo una fuerza electrostatica en la masa que es llevada a su posicion de
equilibrio. El voltaje feedback, que es una medida del valor relativo de gravedad en el sitio de
lectura, es convertido a sefial digital y luego transmitida al sistema de adquisicion,
procesamiento, almacenamiento y exhibicion de datos del instrumento.

Es un sistema compacto. Las propiedades elasticas del resorte junto con los limites de
oscilacion de la masa de prueba permiten operar al instrumento sin fijacion.

Los parametros del censor y su circuito electronico son tales que el voltaje de feedback
cubre un rango de 7000 mGals, sin reseteo. Tiene una resoluciéon de 0.01 mGal. Ambas
cualidades lo hacen apto para mediciones de detalle y para estudios geodésicos regionales.

Figura II1.12: Foto de un gravimetro Scintrex Autograv CG-3.
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- Los censores de nivelacién son electronicos, con resolucion de 1 segundo de arco. La
salida de los censores son mostradas en la consola y transmitidas al sistema de adquisicion
y procesamiento de datos. Si el instrumento es operado en una base inestable se pueden
hacer correcciones automaticas en tiempo real de nivelacion sobre un rango de +200
segundos de arco.

- La proteccion por variaciones de temperatura ambiental es provisto colocando: el sistema
elastico, el convertidor digital, componentes electronicos sensibles y censores de
nivelacion dentro de un ambiente de gran estabilidad, doble fase, termostaticamente
controlado. No hay compensaciones mecénicas de temperatura. Los cambios externos de
temperatura son reducidos en un factor de 10° y los pequefios efectos residuales son
corregidos por el software usando la salida del censor en contacto con el resorte principal.
El rango de operacion del termostato es —40°C a 45°C.

- Todo el mecanismo sensible estd encerrado en una cdmara de vacio que le da muy buen
aislamiento de las presiones atmosféricas. El ambiente estable de operacion da al sistema
elastico una deriva de largo término predicha con precision, produciendo correcciones en
tiempo real por medio del software, estas son menores que 0.02 mGal/dia.

TRANSPORTE DE GRAVEDAD

Hasta hoy las mediciones absolutas de la gravedad son de alto costo econdmico.
Implican el empleo de instrumental caro, pesado, fragil y de muy dificil transporte. Este tipo
de equipos solo existe en pocos laboratorios especializados en el mundo. Estas desventajas
también son compartidas por los gradiometros. Ademas, si bien permiten obtener mediciones
completas del tensor de g, pierden resolucion por tratarse de equipos montados en satélites
que viajan a centenas de km de la superficie terrestre. En los tltimos afios los gradidémetros
montados en aviones o helicopteros han alcanzado precisiones aceptables (5 Ed&tvos)
también pierden resolucion por volar a varios cientos de metros de altura, contratar una
compafiia de exploracion aero-gravimétrica es una inversion costosa, su principal ventaja es
que se toman datos muy cercanos uno de otro cubriendo, rapidamente, areas que pueden ser
inaccesibles por tierra.

Los gravimetros son aparatos econdmicos, muy fieles (+0.01 mGal) y de rapida
operacion (una lectura se realiza en unos de 3 minutos). Permiten medir diferencias de
gravedad. En general se trata de “transportar la gravedad” desde un punto en donde se conoce
el valor de g con precision aceptable (por ejemplo, 0.03 mGal de error) a otros puntos
(estaciones) donde no se conoce g. Las operaciones de medicion requieren mayores cuidados
mientras mayores son las precisiones deseadas. A continuacion se describen los factores a
tener en cuenta en las mediciones de gravedad.

Calibracion de gravimetros
Las lecturas de los gravimetros se presentan en subdivisiones arbitrarias de su escala,
por lo que se requiere una calibracion para expresarlas en mGal. En general, la calibracion se

lleva a cabo realizando mediciones en lugares de gravedad absoluta o relativa conocida con
alta precision.
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Algunos gravimetros pueden calibrarse colocando pequeios pesos. La sensibilidad o
nimero necesario de miligramos para producir una deflexion en la escala se obtiene de un
grafico peso-divisiones de la escala.

Es muy comun el método de la inclinacion. Inclinando el instrumento decrece el valor
medido de la gravedad segun el coseno del &ngulo de inclinacion. Por lo tanto, puede
obtenerse una indicacion de la sensibilidad de la escala para varios angulos de inclinacion.
Los gravimetros La Coste — Romberg permiten ajustes de sensibilidad por este método.

El método mas utilizado es realizar lecturas en dos puntos (dos observatorios donde se
han hecho determinaciones absolutas de g) con el gravimetro a calibrar y en donde se conoce
con exactitud la diferencia de gravedad Ag entre ambas estaciones de calibracion. De esta
manera se deduce el valor de la constante del instrumento con base en dos medidas solamente.
Sin embargo, utilizando un mayor numero de estaciones de referencia y repitiendo
adecuadamente las mediciones, se logra mayor precision.

Bases de Control

Las determinaciones relativas de la gravedad necesitan apoyarse en estaciones bases.
Las mediciones en dichas estaciones deben hacerse con maximo cuidado, pues un error en
tales determinaciones sera transportado a todas las estaciones de campo. Desde mediados del
siglo pasado existen estaciones base en todo el mundo y redes de calibracion de instrumentos.
En argentina, por ejemplo, la estacion base fundamental es la de Miguelete (vinculada al valor
de gravedad fundamental mundial de Postdam).

La calibracion de gravimetros debe realizarse entre estaciones base que tengan amplias
diferencias de gravedad, del orden de 100 a 500 mGal, de esta manera se disminuyen los
errores relativos en las determinaciones.

Correccion por deriva del gravimetro

Cuando se repite una medicion por un
gravimetro en el mismo lugar y bajo las

Variazidn de gravedad enla mismas condiciones varias veces en el dia, se
estagién de base obtienen distintas lecturas. Las variaciones
957503 - pueden llegar a superar la décima de mGal.
E 3575 02 I Estas variaciones se deben a los resortes y
¥ a5rs 01 - 1 fibras de torsion no perfectamente elasticos
'g WIS +— TI'l,”1 I ,-,], AL 1”1._.1 o de los gravimetros, al efecto de 1la
£ 387459 } _Ui} temperatura y a la influencia de las mareas.
2 357498
ig 9574 97 La deriva del instrumento se corrige
@ 3574 96 - observando los valores de gravedad
B30 950 430 11450 1230 correspondientes a la estaciéon base en

Tiempo en hesas ¥ mingas (0200 intervalos discretos de tiempo, por ejemplo
cada 2 horas y durante el lapso de tiempo en
O Variacién de gravedad en la estacion de || que se realizan todas las mediciones. La

base primera y la ultima medicion del dia se deben
realizar siempre en esta estacion.
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Se grafican las variaciones observadas en la estacion base construyendo la curva de las
variaciones de gravedad en la estacion base en funcion del tiempo. Se elige un valor como
valor de referencia, por ejemplo el primer valor observado en la estacion base. Las
correcciones por deriva instrumental de los valores medidos son las variaciones de la
gravedad con respecto al valor de referencia en la estacion base, en los mismos instantes de
medicidon. Se las encuentra por interpolacién (correccion=valor interpolado - valor de
referencia, en el instante de medicion).

Para obtener mediciones gravimétricas de alta precision se repiten varias veces las
mediciones de los puntos vinculados con gravedad, empleandose métodos de ajuste de redes
en la determinacion de g.

Correccion por mareas

Debido a su alta sensibilidad, los instrumentos de medicion de gravedad aptos para la
prospeccion geofisica, responden a la atraccion gravitatoria del sol y de la luna y registran las
variaciones periodicas en la atraccion causadas por los movimientos de la Tierra con respecto
al sol y a la luna. Estas fuerzas regularmente alzan y bajan las aguas del mar no rigidas en
ciclos mareales previsibles. Las mismas fuerzas actuan en la superficie sélida, deformandola
en la misma manera pero en dimensiones mas pequefias. El movimiento real de un punto
ubicado en la superficie terrestre puede alcanzar algunos milimetros. Este desplazamiento
causa pequefias variaciones en la gravedad debido a la variacion de la distancia con respecto
al centro de la Tierra y debido a la redistribucion de masas en el interior de la Tierra.

La magnitud de estos cambios varia con la latitud, con el dia, el mes y el afio en que se
realizan las mediciones. El ciclo entero de las mareas esta caracterizado por variaciones
menores que 0,2 a 0,3 mGal. Su variacion media es +/-0,1mGal/dia.

La correccion por la influencia de las mareas se puede realizar recurriendo a tablas
publicadas regularmente y con anticipacion para cada afio por ejemplo en el servicio francés
Service Hydrographique de la Marine y Compagnie General de Géophysique: Tidal Gravity
corrections.

Métodos de Medicion

Como dijimos, el fendmeno de deriva (o Drift) instrumental incluye principalmente
dos tipos de variaciones. Una debida al envejecimiento y cambios de estado molecular del
material de los resortes. Otra originada en la atraccion luni-solar. La primera se traduce en
recuperaciones elasticas en largos periodos, es incrementada por vibraciones y sacudidas
durante el trasporte y por imperfecciones del sistema de compensacion de temperatura de los
instrumentos.

Ambas variaciones son funcion del tiempo y se suelen englobar en un unico efecto
llamado deriva total o simplemente deriva. Admitiremos que la deriva es lenta y regular y por
tanto puede ser considerada como lineal en cortos intervalos de tiempo (dos horas como
maximo). Para realizar la correccion es entonces necesario regresar a la estacion de control
dentro del plazo en el cual se admite variacion lineal (2 horas).
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Uno de los métodos de medicion mas generalizado para eliminar este efecto es el
método del rulo. Este se emplea en determinaciones precisas de gravedad. Si se desea medir
los valores de gravedad en las estaciones: A, B, C, ....., etc. Se procede como muestra la
figura:

Figura II1.15: Esquema de avance de las mediciones por el método del rulo.

Se mide el valor de g en la estacion A (La) en el tiempo ta, luego se lee el valor de la
gravedad en la estacion B (Lg) en el tiempo tg, a continuacion se repite la medicion en A L5
en el tiempo t’s y el valor de L’g en t’g para recién entonces avanzar a la estacion C,
repitiéndose el mismo procedimiento (B-C-B-C-D..., Figura III.15). De esta manera se tiene
en un diagrama lecturas relativas versus tiempos (Figura 111.16):

Conocido el valor de la gravedad en la estacion A (ga) el valor de la gravedad en B se
obtiene transportando el valor de la gravedad, es decir:

28 = 2a T Agpa (II1.10)

Donde, por el método del rulo, Agg.a se obtiene interpolando el valor de una lectura al
instante de medicion de la otra:

Agp.al = Ly-(La+C1) (1IL11)

_ (LA-LA)

Cl
(tA'-tA).

(tB—tA) (I11.12)

Lectura
mGal
( N )

' >
t, ty N ty t Tiempo (min)

Figura II1.16: Diagrama lecturas relativas versus tiempos por el método del rulo.
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Ademas podemos llevar Ly al tiempo de Lo’ mediante la correccion C2:

Agp-a2 = (Lg+C2)- Ly’ (I1L.13)
C2= @(tA'—tB) (I11.14)
(tB'-tB).

Finalmente, por el método del rulo, la diferencia de gravedad entre la estacion A y B sera el
promedio de Agg.al y Agpa2:

AgB_A:(AgB_Al + AgB_A2)/2 (HI 15)
Se podran promediar tantos Agg-4 como repeticiones del rulo se efectuen.

El método del rulo simple economiza tiempo obteniendo un control de deriva por
estacion (una repeticion por estacion: A-B-A-C-B-D-C-E ...), ver Figura I11.17.

. >
— =

Il
A B C| Dk —

) X

L
‘= 6
1_

Figura II1.17: Esquema de avance de las mediciones por el método del rulo simple.

De esta manera se transporta la gravedad a las estaciones B, C, D, ..., mediante las
expresiones (I11.10), (II1.11) y (II1.12).

Puede suceder que las precisiones deseadas no hagan necesario el empleo del rulo
doble o simple, o que dentro de las 2 horas en que consideramos lineal la deriva instrumental
se puedan realizar varias mediciones:

Figura II1.18: Esquema de avance de las mediciones con repeticiones en una estacion base.

Donde:

_ (LA-LA)
P (tA—tA)

_(LA-LA)

B—tA), Ce, = {C—tA), etc.
(B-14). Cex (tA'—tA).( )> et
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Lectura
mQGal
( N )

>
Tiempo (min)

t '
A B C A
Figura I11.19: Diagrama lecturas relativas versus tiempos por el método de la base.

La gravedad en cada estacion se obtiene mediante (II1.10).
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ANOMALIAS GRAVIMETRICAS

Nuestro planeta es una esfera aplastada, que gira alrededor de su eje de revolucion,
presentando una superficie topografica irregular.

Los valores de gravedad medidos sobre la superficie topografica irregular de nuestro
planeta, no pueden ser directamente comparados entre si, dada la desigual influencia de la
rotacion, altitud y masas.

Se penso asi, en transportar los valores observados mediante adecuadas reducciones a
una misma superficie de referencia, y compararlos alli con valores teoricos obtenidos para las
respectivas estaciones. Se suele considerar como superficie de referencia al geoide. Definido
como la equipotencial determinada por las aguas medias de los mares en equilibrio
prolongada por debajo de los continentes.

go: gravedad observada

N G: geoide
& X
h 2 D g: elipsoide
2o, % .
&Q‘ O{G .
’}Ee ¢$o: latitud

b0 G=¢

En una primera aproximacion supondremos que el geoide y el elipsoide coinciden.

Supongamos haber determinado la gravedad g, en la estacion E sobre la superficie
topografica. En interseccion del elipsoide y la vertical que pasa por ¢, de latitud ¢, tendremos
un valor Y, deducido de acuerdo a una expresion teorica (I11.39 y 11.40).

Para poder hacer la comparacion se transporta el g, a la superficie de referencia, pues
tanto el valor tedrico Y, como el valor observado g, estan a distintas altitudes.

Al efectuar la comparacion entre los dos valores (observacional reducido y tedrico),
obtendremos discrepancias. Estas seran las anomalias gravimétricas:

Anomalias gravimétricas = gravedad observada y reducida ( g, ) — gravedad normal (Y, )

REDUCCION DE AIRE LIBRE (o de Faye)

Supongamos una estacion Ey con un valor de gravedad ¥, sobre una tierra esférica. La
variacion de gravedad con la altura se expresa en primera aproximacion como:
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GM
a[ ? j G.M Y
r .
=2 =210 V.1
E, or r’ r (v.1)
Yo Si tomamos Y, = 980000 mGal, r = 6371 . 10° m, la correccion
mGal
0 %o & por altura toma el valor: 0.308.h , con h altitud de la

m
estacion en m.

Si consideramos ahora la gravedad Y, sobreelevada un cierto h sobre Eo se tendra

que la reduccion de Aire libre seré:

~ GM _GM (th‘z
SV 2
Eow 7y
, Yo desarrollando la serie
bq e h h2
0 yh:70£1-2+32—...j
r r

Yo = Yo = 27/°.h(1 RERL j ~0.308.n—0.073H

r 2r
0 mas precisamente:
Yo — vn = +0.3086. h — 0.073.H? (IV.3)

(con h altitud de la estacion en m y H altitud de la estacion en km)
La influencia del segundo término es significativa para regiones de fuerte cota.

Para obtener mas precision sera necesario derivar la expresion de gravedad obtenida
para el elipsoide de referencia (I1.39 o 11.40).

Algunos autores consideran que los valores de gravedad no deben ser reducidos hacia
abajo al geoide dado que las densidades de las masas subterraneas son desconocidas.

Es perfectamente logico realizar la reduccion hacia arriba con:

Yy =Y, —0.3086.h
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mGal
m

Correccién de Aire Libre = CAL=—0.3086 .h (Iv.4)

Para conocer con precision el gradiente vertical de la gravedad en un lugar, se lo puede
obtener desplazando el gravimetro hacia arriba de la estacion.

REDUCCION POR MASA (férmulas auxiliares)

En la reduccion anterior (aire libre) se tuvo en cuenta sélo el efecto de la altitud sobre
el valor de la gravedad observada. En la reduccion por masa se considera el efecto que origina
sobre la gravedad el exceso o defecto de masas entre el nivel del mar y la superficie
topografica.

Superficie Para determinar el valor de la reduccion
Topografica . ., .

comenzamos considerando la atraccion que ejerce
\ sobre un punto P de la superficie terrestre, un
/ trapecio circular elemental del interior de la corteza
'S Lo _ terrestre.

La atraccion vertical entre P y el diferencial
de masa dm sera:

,  Go.adv
=T

dg .cosa

con: dm= densidad . diferencial volumen =o.dv

. G.c.dAzdzr.dr

[(22+r2)%}

o :densidad del cilindro

dg (IV.5)

Integrado entre 0 y 2w, para dA; r; y 12, para dr y entre h; y hy, para dz, obtendremos:

' 20 eh2 r2r.dr

g'= G.a.jo dAIm zdz ; m (IV.6)
. h2 1 1

g'= G.O‘.Z.ﬂ'.jhl \/Zz s — \/Zz = .20z

g = 27[.G.0‘(\/I’12 +h,’ —Jrlz +h’ —Jrzz +h,’ +Jr22 + hlz) (IV.7)
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Esta expresion solo tiene validez si h; y h, tienen el mismo signo. De lo contrario y
como dichos valores son cuadraticos, dara el mismo valor tanto si los compartimientos estan
por encima o por debajo de la estacion de gravedad. En este caso se deben considerar los
efectos por encima y por debajo de la estacion por separado. Si se trata de una fraccion n de
2w, g’ debera dividirse por n.

Para el calculo de la gravedad en un punto interior P del eje del cilindro,
descomponemos el cilindro de altura H en 2 cilindros de altura h y (H-h).

Para el cilindro superior desde (I11.7) y con r;=h;=0; r
r,=r1; ho=h, se tiene:

gs=27r.G.0'[r+H—h—«/r2+iH—h2 )] I 2] L T
H
!

Para el cilindro inferior: h

gi= 27Z'.G.O'|_r+h—«/l’2+h2 J

Sumando algebraicamente ambos efectos tendremos el efecto gravitatorio de ambas
capas cilindricas gp:

&= 22GoPh—H - [r+h* + /i +(H —h?)] (I1L8)

REDUCCION SIMPLIFICADA DE BOUGUER

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 hipotesis de que ésta
masa es una losa plana horizontal indefinida de espesor h y densidad 2.67 g/cm’.

Las elevaciones y depresiones comprendidas entre la superficie topografica y el plano
horizontal superior, que limita a la losa y que pasa por la estacion E, hacen imprecisa la
reduccion.

Es necesario realizar una correccion adicional, llamada reduccién topografica
complementaria, que ya veremos, para compensar estos efectos.

Si hacemos en las integrales que nos dan
E Superficie Topografica  g’(4.6): r,=0; r,— ; hj=0 y h2=h tendremos el
—————————————— efecto de la losa plana indefinida:

h zdz

h
g'= 27z.G.0'I T=2.7Z’.G.G.h (I11.9)
0

Nivel del Mar

La correccién sera sustractiva cuando eliminemos el exceso de masa por sobre el
geoide, y aditiva en caso contrario:
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g'=-0.0419 .c.h

El valor mas usual de la correccion de Bouguer, considerando en la expresion anterior
. . . . 3 )
la densidad media de las rocas por encima del nivel del mar ¢ =2.67 g/cm” sera:

mGal
m

g’=-0.1118.h

mGal
m

CORRECCION DE BOUGUER =CB = -0.1118

h (I1.10)

Sin embargo, en exploraciones de rocas superficiales, se suele reemplazar la densidad
2.67 g/em’ por la densidad de la zona en estudio. Admitiendo la densidad de 2.67 g/em’,
ambas correcciones por altitud y masa pueden combinarse en una sola:

Corr Al =+0.3086.h
CorrB  =-0.1118.h
Corr AlLB =+0.197.h.mlg/m

REDUCCION TOPOGRAFICA COMPLEMENTARIA

En la correccion de Bouguer se despreciaron en una primera aproximacion las
irregularidades topograficas cercanas. Solo si se trabaja en zonas llanas y planicies, la
correccion por masa tal como lo planted Bouguer es correcta, de lo contrario deberemos tener
en cuenta las irregularidades del terreno en una correccion complementaria que llamamos
topografica. El signo es siempre aditivo. La correccion sera siempre positiva, se trate de
elevaciones o depresiones.

Si se trata de una colina o elevacion, las masas sobrepuestas a la losa, producen una
solicitacion contraria a la gravedad. Si haciendo un andlisis cualitativo consideramos la sobre-
elevacion como asimilada a una esfera, podemos concentrar la masa en el centro 0.

Descomponiendo entonces la atracciéon segin EO en dos direcciones, horizontal y
vertical, tenemos que esta ultima componente es de signo contrario a la gravedad. Por tanto la
correccion sera del mismo signo que g, o sea aditiva.

Tomemos ahora una depresion o un valle. En
este caso la correcciéon vuelve a ser aditiva
puesto que en la reduccion de Bouguer, el valle
fue ocupado por mas que en realidad no
existen, originando un exceso negativo que
debe ser eliminado mediante una correccion
aditiva.

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

7
Nivel del Mar
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La aplicacion de esta correccion exige el conocimiento de la topografia alrededor de la
estacion. Una forma préctica de hacerla consiste en subdividir el terreno en una serie de
cilindros concéntricos con centro en el punto de observacion (estacion) y radios variables,
quedando el terreno circundante dividido en sectores circulares. A cada uno de estos sectores
se le asigna la altitud media medida sobre el mapa topografico y se le resta la altitud de la
estacion obteniendo Ah. De esta forma quedan definidos una serie de sectores cilindricos,
cuya atraccion de sus masas respectivas nos daran el valor de las correcciones buscadas,
expresion (II1.12). (Existe software apropiado, y tradicionalmente se usaron platillas con las
correcciones tabuladas, la mas difundida fue la plantilla de Hammer).

Si en la expresion (I11.7) hacemos h;=0, h,=Ah, y subdividiendo 27 en n partes iguales,
se tendra:

gr= 2—7[.G.cs(rl -1, +x/rl2 +Ah? —\/I']z +h,2 —x/rz2 +Ah22) (IIL.12)
n

ANOMALIAS DE AIRE LIBRE Y BOUGUER

Si a la gravedad observada g la corregimos solo por aire libre y la comparamos con el
valor teérico yo obtendremos la anomalia de aire libre AAL:

Anomalia de Aire Libre = £ observado y reducido por AL = Y0
La expresion clésica sera:
AAL = gobs — y0 +0.3086 h (II1.13)
Si hacemos la hipotesis de una topografia hueca entre el relieve terrestre y el nivel del
mar y por debajo del nmm consideramos una distribucion homogénea de masas, las
reducciones de Bouguer y topograficas serian nulas.

Si ahora corregimos el g observado, por Aire Libre, Bouguer y topografia:

Anomalia de Bouguer = & obs. reducido por AL, B y topografia = Y0

Cuando:

NO se efecttia la correccion topografica tendremos la Anomalia simple de Bouguer, su
formula clésica es:

AB=g—7v,+(0.3086—-0.1118) h (II1.14)
SI se efectlia la correccion topografica Cr tendremos: Anomalia modificada de Bouguer:

AB =g — v+ [(0.3086 — 0.1118).h +Cr] (IIL.15)
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Una AB proxima a 0, puede indicar que se han efectuado las correcciones por masa
suponiendo una densidad (o) correcta desde la superficie topografica al nivel del mar, y
ademas que o varia uniformemente por debajo de dicho nivel.

Por el contrario, si la AB fuera mayor o menor podria indicar, o bien una falta de
uniformidad en la distribucién de ¢ por debajo del geoide, o un c por sobre el nivel del mar
distinto a el supuesto para realizar la correccion.

ISOSTASIA

Calculadas las anomalias de Bouguer en numerosos puntos del planeta, se comprobd
que en general difieren de cero salvo en regiones costeras. En areas continentales elevadas,
son generalmente negativas y en cuencas ocednicas positivas. Estos resultados indican
claramente una deficiencia de densidad en zonas sobre elevadas respecto al nivel medio del
mar, un exceso de densidad debajo de los fondos ocednicos y una densidad sensiblemente
igual a la esperada en regiones cercanas al mar. Por tanto, la corteza no se comporta en forma
rigida. Las teorias isostdticas explican este singular comportamiento y justifican las
desiguales reparticiones de densidades.

REDUCCION ISOSTATICA EN LA HIPOTESIS DE PRATT

En el sistema de Pratt (1855) se considera que a una cierta profundidad fija H
(profundidad de compensacion), existiria una base por encima de la cual las masas serian
iguales en todas partes.

La compensacion comenzaria en la superficie misma de la tierra, bajo los océanos en
el fondo del mar, y terminaria a una profundidad H del orden de 100 Km. por debajo del
geoide.

M C 0

- \V)) V3

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.

Supongamos tener ahora 2 bloques rectangulares de igual seccién que descansan sobre
una superficie de compensacion ubicada a una profundidad H sobre el geoide.

La igualdad de presiones en la base de la columna puede expresarse como:
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h
p=[o(2)gdz=cte (IIL16)
“H

bvv lvey

Dado que los cambios de g son pequenios en las columnas se tendra en el concepto de
Pratt:

0

h
I oldz= IO‘ dz
-H -H
o1: densidad de la columna sobreelevada en un valor h
o: densidad de la columna normal

integrando: 61(H + h) = cH

h, n j (111.17)

1
siendo: ol = o. —oll1-— 4+ — —
1+% [ H H?

Si despreciamos las potencias mayores que uno, cuando h es pequefio:
ol =o0-o (h/H)

La densidad de compensacion oc que debe tener el bloque sobreelevado respecto al
bloque de comparacion al nivel del mar, sera:

oc =0 —-ol =o (h/H) (ITL.18)
Si 6 =2.67 g/em’, h=1 Km, H=100km, oc = 0.0267 = 0.03g/cm’

Estos valores como veremos después son del orden de las deficiencias de gravedad que
producen los procesos de calentamientos litosféricos.

Para un bloque suboceénico:

h, Oa

u Ho=0,h,+0,.(H-h)

by ladld

(I11.19)
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Y la densidad de compensacion sera:

H-0o_h h h
o, =0,-c=""""9%"% _5_(6-0,) 2 =1643 ° (IIL.20)
H-h, H-h, H-h,
con 6,=1.027 g/em’, 6=2.67 g/em”.
REDUCCION ISOSTATICA EN LA HIPOTESIS DE AIRY
La hipotesis de Airy (1855) consiste
~,—h¢~. ----------- - esencialmente en suponer que cada trozo de

corteza esta en equilibrio hidrostatico. Cuanto
mas alta es la montafa, mas profundamente
hunde sus raices en el manto. Todo pasa como
si cada prisma vertical elemental que se
pudiera cortar en la corteza terrestre, flotara en
un material viscoso que le permitiera realizar
lentos movimientos verticales.

O]

AR | [

Supongamos un bloque de densidad ¢ flotando hidrostaticamente en un liquido de
densidad c1 > o.

6 (AR +h) =cl AR

o

AR= h (II1.21)

o, -0

La diferencia fundamental entre los dos sistemas vistos estd dada porque mientras en
la hipotesis de Pratt, la densidad de compensacion varia con la altitud en tanto permanece
constante la profundidad de compensacion, en el sistema de Airy, la densidad se mantiene,
variando en cambio la profundidad. Al tratar los mecanismos de elevaciones orgénicas
completaremos este tema.

Sistema de Airy-Heiskanen

Ya se ha visto que Airy consideraba que la corteza flotaba sobre el magma mas 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
fundamentales son:

- Laraiz de la masa de hielo flotante comienza a nivel del mar, mientras que las raices de
las cadenas montafiosas comienzan a una profundidad media de unos 30 km a 35 km de

profundidad.

- La parte subyacente de los rasgos topograficos (raices) no presenta la misma facilidad
para penetrar en el magma mas denso, que el iceberg en el agua.
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En los afios 1924-1931 y 1938, Heiskanen trat6 de perfeccionar la hipdtesis de Airy y
computo6 tablas basadas en los siguientes puntos:

La compensacion isostatica es completa (la masa topografica mr iguala a la masa de

compensacion mc).

b- Los bloques se compensan localmente, exactamente por debajo de los rasgos
topograficos (Vening-Meinesz, como veremos, considera compensacion lateral o
regional).

c- La densidad de la corteza es constante e igual a 2.67 g/cm’ (densidad considerada
entonces como promedio del granito).

d- La densidad del magma es también constante e igual a 3.27 g/cm’ (densidad

correspondiente a materiales del manto superior®)

o
1

Debe notarse que adoptar un corteza homogénea de 6.=2.67 g/cm’ en continentes y

océanos flotando en una capa pléstica subcortical de densidad oy=3.27 g/cm’ no es mas
que un modelo 1til para la aplicacion de la hipdtesis de Airy. Modelos geologicamente
mas representativos, aunque demasiado generalizados, correspondientes a la corteza
continental y ocednica (ver figura).

Modelo de Continental Normal Modelo de oceanico Normal
A _4 4km] | o, =1.03 g/cm?
c 'EE Ocs =2.8 g/cn® 7-10 ka G:=2.9-3.0 g/lcm®
% ; h{ G¢ =2.9 g/cm
~ v Os =3.0 glem? Onv =3.8 g/lcm?®
v . v
Ov =3.3 g/cm?®

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

(*) Hoy se sabe 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 para la corteza:
2.93 g/em’ y para el manto: 3.32 g/cm’, en lugar de 2.67 y 3.27 g/em’, respectivamente.

Antes de adoptar un valor para el espesor T de la corteza, Heiskanen realiz6
numerosos ensayos (variando T entre 20 y 100 km) encontrando finalmente como valores mas
probables los comprendidos entre 30 y 40 km. En la actualidad y para numerosos trabajos se
adopta un espesor normal Tn de 30 a 35 km como promedio de estudios realizados en
diferentes regiones del mundo.

Busquemos la relacion entre las raices corticales que penetran un AR en el magma y
las sobre-elevaciones h de las masas topograficas en la hipdtesis de Airy-Heiskanen. De
acuerdo con (III.21) la relacibn masa topografica (emergente) mr verus masa de
compensacion mg sera:
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2.67

=—————h=445h;
3.27-2.67

La tendencia actual considera como densidades de corteza y manto superior los de
2.93 g/em’ y 3.32 g/em’, respectivamente. Con estos valores AR=7.5 h.

En la préctica se trabaja como sigue:

Corteza Continental Corteza Oceanica
®  ® S ®w© 3
h | 67=2.67 g/cm .=1.03 g/cm
Geoide <I> N u/j
0
Tn=35 km 6c=2.9 g/em® 6c=2.9 g/lem®
Discontinuidad 2 $ Antiraiz
de Mohorovicic 7
on=3.3 glem® [6c=2.9 g/em® | [AR=Raiz <— oy=3.3 g/em’

Si comparamos un bloque normal (h=0 y T=35 km) con uno cuya emergencia sea h, la
raiz (AR) de este bloque se podra calcular considerando que los bloques A y B de la figura,
deben pesar lo mismo por debajo de la discontinuidad de Moho (en el nivel de méaxima
profundidad cortical):

masa bloque A = masa bloque B
.. T+ om.AR = or.h+o.(T+AR)
AR = (o1 . h)/(om - Go) (IT1.22)

AR es el espesor de corteza anomalo del bloque B respecto del bloque normal A. El
efecto gravimétrico de AR calculado sobre el nivel del mar nos dara la correccion isostatica
ClI, si restamos CI a la anomalia de Bouguer obtendremos la anomalia isostatica Al.

De igual modo se puede obtener la antiraiz en una cuenca oceédnica o continental.
SISTEMA REGIONAL DE VENING — MEINESZ

En los dos sistemas mencionados antes se admitié que la compensacion se realizaba
estrictamente por debajo de las masas superficiales, es decir en forma local. Cada trozo de
corteza modificaria su densidad o su presion para lograr la compensacion. Para Vening —
Meinesz resulta dificil que esto se cumpla en la naturaleza. En el sistema de Airy, seria mas
correcto admitir que a una masa montafiosa corresponde un hundimiento general
(regionalizad) 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 sistema de
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compensacion regional ha sido imaginado por Veining — Meinesz para que corresponda a
estas consideraciones fisicas.

Elevacion

\ .,
/ Vs Compensacion
Regional

Compensacion
Local

En la reduccion se han utilizado criterios de regionalidad. Calculandose tablas para varios
radios R de regionalidad: 29.05; 58.1; 116.2; 174.3; 232.4. Tomando R desde el borde de
compensacion isostatica.

Concebimos primero la corteza terrestre como una losa plastica flotando
horizontalmente sobre un sustrato viscoso, mas denso y cargada con el relieve topografico.
Esta corteza deberia ceder bajo el exceso de peso.
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