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§ I. Modéles rhéologiques; influence de la viscosité
de 1’enveloppe sur les amplitudes
et les phases des marées terrestres.

L’exposé détaillé du probléme de la non élasticité de 1’in-
térieur de la Terre est contenu dans les monographies [65, 66].
Dans la suite nous aurons besoin de certaines indications géné-
rales sur les modéles existants de la rhéologie du manteau et des
relations déterminant 1la dépendance du module d’élasticité en
fonction de la fréquence pour les milieux non idéalement élas-
tiques.

I. Description mathématique du milieu non élastique; rapports de
Kramer - Kronig.

On sait que le modeéle général d’un milieu linéaire non idéa-
lement ¢élastique peut étre obtenu par le remplacement formel de
la 1loi de Hooke (1.61) par une relation intégrale de la forme
suivante [52]

E g
Sin(t) s dinfdivd(e)i(e-t)dt +
e , (3.1)
e En ()i (E-2) e,

ol A (t - t’),'ﬁ (t - t’) sont des fonctions du temps déterminant
la relation entre les tensions oijx & 1’instant t et 1les défor-
mations ejx & tout instant —-eo < t° < t.

En utilisant la relation (3.1) il est facile d’exprimer les para-
métres de qualité mécanique Q, = lyl/lmp, Qx = !kg/Imk et éga-
lement les parties réelles des modules Rey, Rek par p (t - t’)

Tt -t = N(t-tr) 4 P -t

et d’établir les liens existant entre Q, et Re,, Qx et Rek-
Dans la formule (3.1) la borne supérieure d’intégration peut étre
remplacée par + o, si 1’on convient de poser

%

H(t-t)=7t-t)=0 pourt-t<0 (3.2)
Aprés avoir appliqué a (3.1) la transformation de Laplace et en
utilisant 1le théoreme connu sur la transformation par repliement
[53] nous obtiendrons le rapport entre les tensions et les défor-

mations généralisant la loi de Hooke (1.61) dans le cas du milieu
non élastique :

Six (0) = A (o) div T (o) 6ik + 2 ¢ (0) eix (o) (3.3)
ol

Sik (0), u (o), A (0), u (o), eix (0)
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sont rpqpectlvempnt %FS transformées de Laplace des fonctions
Sik (t), T (t) A (t), U (t), Tik (t). Par exemple :

ags)s e TR,
A(6) =j°°e MSYOET

ol o est la fréquence appliquée avec les valeurs réelles et les
valeurs complexes.

(3.4)

Les relations (3.2) garantissent la convergence des intégrales
(3.4) pour Imo 2 0. D’apreés le théoréme connu sur la forme analy-
tique des transformées de Laplace [53] A, 1 sont des fonctions
analytiques de o dans le domaine d’existence c’est a dire Imo 2 O.
Par suite, sur 1’axe réel Imo = O les fonctions ImA(c) Imp (o)
s’expriment par ReA (o), Rep (o) d’aprés les formules de Koch
[53]. Si, dans 1’intégrale de Koch, on utilise comme contour
d’intégration 1’axe réel Imo = O formé dans le demi plan supé-
rieur de 1’arc infiniment plus grand que le rayon alors les rap-
ports entre Re A(o), Rep (o) et Im A(o), Imp (o) se rapportent
aux formules de Kramer - Kronig [54]

Re e (6)= r](Jm/‘-'(O'l de’
Tmpa(6)= =L F ___,/‘_‘__(ﬂ o) (3.5)

ou 1’on désigne par le symbole f la valeur de 1’intégrale dans le
sens de la valeur principale.
Des relations analogues conviennent aussi pour Rek, Imk.

Les relations (3.5) montrent que les fonctions Imp(o), Imk(o’)
déterminant la dissipation d’énergie dans le milieu non élastique
sont liées de facon univoque aux fonctions Rep (o), Imk (o) dé-
terminant le caractére de dépendance du module d’élasticité en
fonction de la fréquence. Cela permet d’étudier les parameétres de
qualité de facon indirecte en utilisant les dépendances
Qu = [p|/Imp, Qk = [k|/Imk soit au contraire de déterminer les
dépendances Rep(o), Rek(o) d’aprés les valeurs connues Q4M'(0),
Q k (o). L’attention a été attirée sur 1’importance de principe
de cette circonstance conformément a 1°étude de la structure in-
terne de la Terre par S.Ts. Akopian, V.N. Zharkov et V.M.
Lioubimov dans le travail [55].

Au cas du corps idéalement élastique correspond 6 - les fonctions
transformées

Nt -t)=A6(t-t), Rt -t)=pé(t-t),.

Conformément a (3.4) dans ce cas InA = Imp = o; Re X et Rep ne
dépendent pas de ¢ et les relations (3.3) reviennent & la loi de
Hooke (1.61).
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La relation (3.1) peut étre évidemment modifiée en exprimant
eix(t) par les valeurs correspondantes Sjx (t’) aux instants an-
térieurs).

Apreés séparation sous le signe intégrale 6 est le lien de la par-
tie imaginaire, le lien de la partie de déplacement des déforma-
tions avec la partie de déplacement des tensions qui peut étre
représenté sous la forme

;
€en(t) = 2L [Sin (2) f£ Saté)v(e-e)ae']

ou o est la constante de mesure des tensions, V’ (t) est 1la
fonction de creep; on a désigné par un point diacritique la dif-
férenciation par rapport & t. Apreés avoir appliqué & cette rela-
tion la transformation de Fourier, nous obtiendrons

. e (6) :/{ Sex (¢ + P(6)), (3.6)
~ ° e
ou ‘? (0) est la transformée de Fourier de la fonction Y (t). La
formule (3.6) montre que le rapport entre les parties de dépla-
cements ejx (o) et Six (o) peut étre représenté sous la forme
de la loi habituelle de Hooke (3.3) si on prend

(6) = L (3.7a)
/ {ra(a)+i&(6)

ou

C’(‘W‘/cosé't vie) ot
° ’ (3.7b)

6(6): [scncetvfe) ot
o
On a une forme analogue et 1’expression du module complexe de

compressibilité.

2. Les modéles rhéologiques, modeles de répartition du fac-
teur de qualité Q, avec la profondeur dans le manteau de la Terre.

Les dépendances Reu (o), Imu (o) déterminées par les formules
(3.7) pour les différentes fonctions de creep (t) ont été pri-
ses en compte dans les travaux [56 & 62]. Quelques résultats de
ces calculs sont donnés dans la table 3.I.
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Table 3.1.

Dépendance Rep (o), Qu (o) pour certaines fonctions les plus
simples de creep.

Fonction de Rep (o) Q-1ip (o)
creep
Maxwell
Yt) = =
T
‘! 1 t !
Je=) 1 g7 o (1 7777
Lomnitz 7
o dl‘) (=) [ 1+ z(-gzcon.rt(o“}
= I4 !
f?(t) 1 ( } 2 10,6 .0 2) olows Qa_ﬂxuuﬂuL
| +5Q7-( n;-*,57 ] po
¢ al /0-m<0‘(</o-5 3
% exponentielle Re u(6e) _ , 1 cnlin) 6"
g £ Rep (62)  Qu(s,)
; Lr(k): ¢ i 517 Scn_’;—"?
| ctg Z[(Z)-1]
|
i

Le probleme de savoir quel est le modele rhéologique qui décrit
de la meilleure fagon les propriétés non élastiques des couches
profondes de la Terre, peut étre examiné grace aux données sur
1’amortissement des oscillations propres de la Terre. La solution
de ce probléme se complique par le fait que les valeurs du para-
métre mécanique Q, varient sensiblement avec la profondeur. C’est
pourquoi il a fallu effectivement déterminer Q, en tant que fonc-
tion des deux variables : o et r. Toutefois ce probléme a été reé-
solu en premiére approximation. A la suite d’une série d’expé-
riences numériques il a été montré dans le travail [56] que les
modeles de la forme

Q (o, § =q @) on

pour |nj2 0.5 ne concordent pas avec les données observées ni
pour une répartition quelconque de q (2) et par conséquent doi-
vent étre rejetés. Pour cette raison le modéle de fonction de
dissipation Q, (o) = const. ne dépendant pas de la frequence,
correspondant a la fonction logarithmique de Lomnitz a obtenu la
la plus grande diffusion. Les modeles de répartition Q ®) qui
coincident de la meilleure fagon avec les données sur 1’amortis-
cement des oscillations propres de la Terre et également des
ondes de volume et de surface sont donnés sur la figure 3.I.
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Les différents modeles de répartition de la qualité mécanique
Qu () dans le manteau de la Terre I - QMU provenant de [63],
formule (2), 2 - B de [64], la formule (3), 3 - PREM de [61], 4 -
SL de [58], MI la répartition modifiée de [56].

Cette figure montre que les modéles actuels de la répartition de
Qu (e) different treés peu entre eux.

11 convient de noter que les mécanismes physiques conduisant a la
fonction dissipative Q, ne dépendant pas ou dépendant peu de la
fréquence ne sont pas encore tout a fait clairs; toutefois il
existe deux faits confirmant cette conclusion :

1) les expériences sur des échantillons et 2) la confirmation ex-
périmentale de la dépendance de Rep (86) (3.7) correspondant & la
fonction logarithmique de Lomnitz.

Les expériences sur des échantillons montrent que le paramétre Qu
dépend en réalité faiblement de la fréquence [67, 68]. 11 faut
cependant noter que les essais ne sont possibles qu’a des pres-
sions et des températures sensiblement plus basses que les va-
leurs caractéristiques pour les parties profondes de la Terre et
c’est pourquoi elles ne peuvent apporter une réponse définitive a
la question.

Une confirmation plus stre de la déduction de Qu (o) ~ const a
été obtenue en 1975 par S.Ts. Akopian, V.N. Zharkov et V.M.
Lioubimov [55, 69] qui ont attiré 1’attention les premiers sur le
fait que la dépendance Rep (o) (3.7) correspondant & la fonction
logarithmique de creep de Lomnitz existe réellement.

Le calcul de cette dépendance a permis d’expliquer les absences
de coordination apparaissant lors des essais de réduction simul-
tanée des données sur les périodes des oscillations propres de la
Terre et des instants de passage des ondes séismiques de volume
[69] .

Ainsi, le modéle Qu (o) = const est apparu comme trés conforme
dans le sens qu’il a permis d’expliquer non seulement 1’amortis-
sement observé des oscillations propres de la Terre mais aussi

la
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les différences existantes entre les valeurs théoriques et obser-
vées de leurs périodes.

3. Influence de la viscosité de 1’enveloppe sur les amplitudes et

les phases des marées terrestres.

La déduction des effets de la viscosité de 1’enveloppe & partir
des résultats des mesures de marées et astronomiques a évidemment
un intérét particulier puisqu’elle permet d’élargir trés sensi-
blement la gamme des périodes dans laquelle se manifeste la qua-
1ité mécanique du manteau. Laissant pour 1’instant de coté le
probléme de 1’influence de la viscosité de 1’enveloppe sur la
nutation et le mouvement chandlérien du pdle nous examinerons les
possibilités de solution des ¢quations des déformations de marées
statiques (1.62) avec des valeurs complexes des modules élas—
tiques (3.7).

La substitution directe des modules complexes p (o), l.(o) dans
les équations (1.67) ¢éleve leur ordre du sixiéme au douziéme
(chaque équation se subdivise en une partie réelle et une partie
imaginaire). Il est évident que la solution précise de ce systéme
est assez complexe c’est pourquoi il est naturel d’utiliser le
fait de la petitesse des parametres Q. Q. ¢ 10-2 et de
s'efforcer de résoudre le probléme par la méthode des pertur-
bations & partir de ces paramétres. Puisque dans le cas examiné
$ci, les variations de &), ©6p ne sont fonctions que de r et ne
dépendent pas des variables angulaires, il est facile d’exprimer
la solution du probléme par la fonction de Green du systeéme des
équations ordinaires (1.67).

On a montré dans le travail [23] que les expressions cherchées
pour les variations des nombres de Love ont la forme

{6 o - .
(Ih,Sk)= 222 [[ 5 (5 da #]c0e) 7 0n) -
. P AReof . Log

€ . L (3.8)
-2 Ja PAPNEIP AL ‘)(’t}]o/'t,

(o &
ol, a la valeur j = 1, correspond 6h, et & j = 2 correspond &k;
les intégrales f; se déterminent par les conditions aux limites
(1.112) pour f4 = fg = 1; bajk sont les variations des coeffi-
cients entrant dans les équations (1.67). Aprés avoir exprimé
6ajk par les variations de 6k 6,, on peut représenter cette ex-
pression également sous la forme

¢
a2 x| g,
Sh=f (oo(e) 00t et 05 ) d=.
6,546 (3.9)
’
dA(t) Ta ()
JA*/("‘:(’C)W *ﬁe(t/ * () /a/t‘

q 5%¢
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ou &y 2, W, , sont des fonctions sans dimension de r. Les gra-
phiques de ces fonctions calculés pour le modele de Terre n°® 3508
de Gilbert et Dziewonski [70] sont donnés par la figure 3.2, les
valeurs numériques de ces mémes fonctions sont données dans les
tables 3.2.

La substitution des valeurs complexes p, k en (3.9) donne les

valeurs complexes des nombres de Love. Les rapports Imh/|h},

Imk/]k‘ déterminés de cette fagon sont égaux numériquement; ‘en
radians, au retard de phase des déplacements verticaux de la

surface et des variations de marée du potentiel par rapport & la

phase du potentiel générateur de marées.

Table 3.2.

Valeurs numériques des fonctions sans dimensionl*l, (r)o‘g (r)
@1 (r) ﬁn (r) entrant en (3.9)

r 1 (r) 1 (r) 2 (r) 2 (r)
0 546 -0,893 -0,0246 -1,841 -0,0054
0 596 -0,678 -0,0040 -1,347 - 0,0141
0 647 -0,578 -0,0003 -1,452 -0,0078
0 697 -0,499 -0,0073 -0,964 -0,0604
0 747 -0,421 -0,0209 -0,787 -0,135
0 797 -0,338 -0,0388 -0,602 -0,230
0 848 -0,255 -0,0571 -0,425 -0,335
0 898 -0,165 -0,0638 -0,230 -0,409
0 948 -0,091 -0,0489 -0,065 -0,411
0 998 -0,070 -0,0467 -0,051 -0,451
1 -0,018 -0,0090 0,197 -0,219

Figure 3.2. Graphique des fonctions de poids entrant en (3.9)
1-0,5%; (r); 2 oy ()5 3 -z ()i 4 - 1051 (r)
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La figure montre que 1 (r):. 2 (r) décroissent rapidement depuis
le centre jusqu’a la surface de la Terre. Cela signifie que les
corrections aux amplitudes et aux phases des marées dépendent en
fait des valeurs de 6u (0) dans le manteau inférieur; les pro-
priétés élastiques du manteau supérieur et de 1’écorce n’exercent
pratiquement pas d’influence sur les nombres de Love. On constate
également par la figure que le nombre de Love k ne dépend presque
pas du module de compressibilité c’est a dire que le nombre Kk
n’apporte pratiquement pas d’information sur le parameétre de qua-

lite Qx.

Aprés avoir substitué en (3.9) les répartitions Q = Imu/!ug re-
présentées sur la figure 9.1 et en supposant que Qu ne dépend pas
de la fréquence jusqu’a des périodes de 1’ordre d’un jour, nous
trouverons

JmA = 0,6 - 0,810 ;
Imh=1,2 21,6 1072 (3.10)
Im€ = 0,14 - 0,20+ 1072,

Le retard de phase correspondant & ces valeurs des variations de
marées de 1’accélération de la pesanteur est

3 3
Lf =Im(h - —k) (1 +h-—-k) =2.10-% radian
2 2

ce qui est inaccessible aux observations étant donné leur
précision actuelle.

En utilisant les expressions pour Rep (o) de la seconde ligne de
la table 3.1 et en supposant que le modéle initial de la Terre
est construit d’apres les données des ondes séismiques de volume
de période voisine de 1 s, nous obtiendrons les valeurs suivantes
Re 6k, Re 6h : Rebl.

1) marées semi diurnes :

Re 6k (6,9 - 10.0) 10-3;

Re 61

(3,5 = 5,1) 10-3; Re &h
(1,1 - 1,6) 10-3;

2) marées diurnes :

Re 6k (7,4 - 1017) 10—3;

Re 61

(3,7 - 5,4) 10-3; Re 6h
(1,2 - 1,7) 10-3;
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3) marées bimensuelles

(4,6 - 6,6) 10-3; Re 6h = (9,1 - 13,1) 10-3;
(1,4 - 2,1) 10-3;

Re &k
Re 61

i n

4) période de Chandler
8k = (5:7 - 8!2) 10_3

Les mémes corrections pour le modéle de travail Q, (r) de la pu-
blication [56] sont les suivantes :

0,5 jour 1 jour 14 jours 430 jours
103 68k 4,1 4,4 5,4 6,7
103 6h 755 8,0 9,9
103 61 1,3 1,4 1,7
La correction corrrespondante au facteur gravimétrique

5§=1+h - 3/2 k est de 1,4.10-3.

En utilisant les valeurs des nombres de Love pour le modele
idéalement élastique de la Terre N° 1066 de Gilbert et Dziewonski
(table I.1), nous obtiendrons

(1,1584 pour le modéle 1066 a
6 = (1,1578 pour le modeéle 1066 b

et

6§ = 1,1592 + 1,1598 (3.11)
pour le modele non élastique de la Terre.
Les mesures actuelles les plus sires donnent (71, 72]

6§ = 1,160 - 1,162 £ (0,001 + 0,002)
La comparaison de ces nombres montre que 1’effet de non élas-
ticité de 1’enveloppe est au seuil de la précision des mesures
actuelles.
Le modele de la fonction de dissipation Qu (o) ne dépendant pas

de la fréquence comme également le modele de la dépendance expo-
nentielle

0u(6)=8.(E)"

pour /n/< 0,15 ne s’opposent pas aux données actuelles des marées
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En méme temps les modéles avec n 2 0,2 donnent des valeurs par
trop grandes de 6 et aussi doivent étre rejetés. Lorsqu’on exa-
mine les valeurs possibles du paramétre n il convient de tenir
compte aussi des données relatives a la période du mouvement
chandlérien du péle. Ce probléme sera examiné plus loin.

4. Sur le ralentissement séculaire de la rotation diurne de la

Dans 1la conclusion nous donnerons des estimations relatives au
ralentissement séculaire de la rotation diurne de la Terre, dé-
terminé par la dissipation de 1’énergie de marée dans 1’enveloppe
et dans 1’océan. Le moment des forces de marées freinant la rota-
tion diurne est déterminé par 1’expression [73]

V. ’d eirmn e )t
=z =2 Jr 3.12
M= 476  (a-m) ™A (3.12)

Aprés avoir substitué en (3.10) les valeurs numériques des am-
plitudes des ondes principales selon la décomposition de Doodson

Vole = 7495 cm2/92 . Vo{01 = 6595 cm2/g? ;
Vo |mky = 6340 cm2/g2 ; Vo|Sz = 3700 cm2/g2 ;
Vo|sky = 2942 cm2/g2 ; Vo|Py = 3071 cm2/g2 ;
Vo [Nz = 1521 cm2/g2 ; Vo |Sky = 2942 cm2/g2 ,

en posant Imk = 0,60.10-3 et en faisant la somme des résultats,
nous trouverons

-w= M/C = 1,59.10-23 sec-2

qu% est 35 fois plus petit que le ralentissement observe
-¢) = 5,6 10-22 s-2, expliqué apparemment par la dissipation de
1’énergie de marée dans les mers peu profondes.

§ 2.Influence de 1’océan et de la viscosité de 1’enveloppe
sur la nutation de la Terre.

On sait que la marée océanique exerce une action importante sur
la marée élastique luni-solaire et la marée polaire dans le corps
de la Terre. La correction océanique au nombre de Love k est
environ 10% de sa valeur pour un modéle de Terre sans océan; la
correction a la période de Chandler est d’environ 30 jours.
L’action réciproque de 1’onde de marée océanique avec la Terre
élastique agit également sur le fait que les déformations élasti-
ques de la Terre entiére différent sensiblement des déformations
déterminées par la théorie des marées d’une Terre sans océan.
Cette différence peut se faire sentir sur les amplitudes et les
phases de la nutation forcée.
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D'aprés les estimations [74.75] 1’influence du couplage élec-
tromagnétique entre le noyau et 1’enveloppe sur 1’amortissement
du mouvement chandlérien du pale est extrémement faible; 1°influ-
ence de la viscosité du noyau ¥ ne joue que pour ¥ o, 5.10° poise.
Les estimations obtenues par 1’examen théorique du comportement
des métaux dans les conditions de pression et de température du
noyau de la Terre donnent ¥ 23y 10-1 poise [76]. Cela signifie que
la cause la plus probable de 1’amortissement du mouvement chan-
dlérien du pole est la dissipation d’énergie dans le manteau
visqueux et dans l’océan. Aux fréquences quasi diurnes presque
toute la dissipation de 1’énergie des marées luni-solaires se
produit dans 1’océan. C’est pourquoi on peut penser que la dissi-
pation dans 1’océan exerce une influence importante également sur
1’ amortissement du mouvement libre quasi diurne du pble.

Pour évaluer 1’influence de 1’océan et de la viscosité de 1’enve-
loppe sur la nutation libre et forcée de la Terre nous utili-
serons le "modéle de noyau avec une particule centrale® [40], re-
présentant une approximation assez bonne du cas du noyau réel. Ce
modele se caractérise par les conditions suivantes : 1) la graine
solide est remplacée par une masse ponctuelle dont la valeur est
telle que les valeurs totales de la masse et du moment d’inertie
du noyau correspondent a leurs valeurs réelles; 2) le noyau li-
quide est supposé homogene et incompressible; 3) 1’aplatissement
dynamique du noyau

Cy = Ay
e = — (3.13)
Ay

(ou Cy, A, sont les moments principaux d’inertie du noyau) cor-
respond a la valeur réelle e = 2.56.10-3

Dans cette approximation 1’expression générale des composantes
des déplacements de marées dans le noyau se détermine par les
relations (2.19) pour 8w = o, le potentiel de la force centrifuge
L?(x,y,z,t) du type (2.9) et le potentiel des vitesses ?Kx,y,z,t)
du type (2.55).

Dans le cas de la dissipation d’énergie, la phase de‘? (x,v,2,%t)
et \P (x,y,z,t) ne correspond pas nécessairement avec la phase du
potentiel générateur de marée Ve (X, Yy, Z; t). On peut en tenir

°

compte si on représente q et.y sous la forme complexe suivante :

Z(‘Ui (¢ -’z)

@:“Qz JLH&CGSORQ(&Q ), (3.14a)
- . ((6!‘ -R)

W s zlwiscnBeos8 Re (ve /, (3.14b)

ol E,q? sont des parametres complexes arbitraires jusqu’a présent,

sans dimension, et (r, G,Y’) sont les coordonnées sphériques.
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Le potentiel gravitationnel dans le noyau est écrit sous la forme
V=V, + Ve + V5 (3.15)

ou V, est le potentiel non perturbé en 1’absence de déformations
de marées, V. comme précédemment est le potentiel générateur de
marée et Vi = R - Vg est la variation du potentiel déterminée par
la nouvelle répartition des masses dans le corps de la Terre
suite aux déformations incompressibles de marées. Avec un noyau
homogéne et incompressible, le potentiel V, dans le noyau satis-
fait & 1’équation de Poisson

AVo = - 4w G f = const.

et Vi aussi hien que Ve est harmonique. Dans ces conditions, les
valeurs V, Ve et Vi dans le noyau peuvent étre représentées sous
la forme

’z_‘ v 2
_ e = ) Xty

Vikee =5 at rup av s
S e A (3.15a)
elece " Ve @ suv&cosecos(dr~g)j

¢ T ((€e-A)

—— [ -

V. g = Q' $en@cos@Re(v e )

ol Vg0, Vgy(2), V. sont réels et Vi est le paramétre complexe
dont 1’argument est 1ié au déphasage de Vi par rapport a Ve.

La substitution de (3.15) en (2.17) détermine la variation due
aux marées de la pression en un point fixe du noyau :

2? -a)
B = -,zJ‘-f((_;’VV)zgrsénﬁcos&A’c(p,e'(ﬂ ), (3.16)
ou '
Y *Ut. f’(&) 3-17
pﬁfanw”¢; - W Ew), ( )

Ainsi, les valeurs W et également u et P; sont déterminées dans
le noyau univoquement par les trois paramétres complexes : €, ,
Vi. Les relations liant ces parameétres peuvent étre obtenues a
partir des équations des moments du noyau et de l’enveloppe et
par les conditions aux limites sur 1’interface noyau-enveloppe.
Nous nous intéresserons a ces équations.

Nous utilisons les expressions pour la composante radiale des
déplacements de marées de 1’interface noyau-enveloppe H (b) et
des valeurs du potentiel Vi (a) a la surface de la Terre qui sont
satisfaisantes pour les modéles arbitraires de 1’enveloppe visco-
élastique :

((oe-a) (3.18)

H(€)=J<'n«9coso/?c[ﬂ{6}e. )
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(¢ -A)

V, (a)= scnBcos@ Re (V; (a) e ), (3.19)

ou h (b), vi (a) sont des paramétres complexes ne dépendant pas
de 68, )\, t.

A cause des déformations de marées de 1’interface noyau-enveloppe

le +tenseur d’inertie du noyau a des composantes non diagonales,
déterminées par les expressions

Iny = ~[|[pxade, =Re(1.e"),
e

1) y . (3.20)
[y! =f///f’yl ar, =[m([,€”ﬂ),
kel
Iy =lpxy ez <0
ol 7; est le volume occupé par le noyau,
| A(e)
L=¢Ci5g ~ (3.21)

est un paramétre complexe.

La dépendance des composantes non diagonales du tenseur d’inertie
de 1’enveloppe avec océan J(2) a, en fonction du temps, une forme
analogue

(=) .
Ixz = Re (Iy e iot)
Ig’) = Im (I e iot)

Les composantes non diagonales du tenseur d’inertie de toute la
Terre sont des constantes de relaxation [50] et se déterminent
par les valeurs du potentiel Vi sur la surface de la Terre

o3
Iy + I3 = «— w; (&) (3.22)
3G

Ainsi, les valeurs Ji,J2 peuvent étre exprimées par h(b) et vi (a).

1. Equation des moments de 1’enveloppe
visco-élastique avec un océan.

Le moment total des forces agissant sur le systéme (enve-
loppe-océan) peut étre trouvé comme la somme des moments des
forces de surfaces appliquées & 1’interface noyau-enveloppe et
des forces gravitationnelles agissant du coté du corps générateur
de marées et du noyau. Le moment des forces de surface a la forme

L, +fftii1P(~6,2)ds, (3.23)

ol s est la limite déformée de 1’enveloppe avec le noyau décrite
par 1’équation
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r=5b(l + e sin2 8) + H (b) (3.24)
Aprés avoir substitué (3.18) en (3.24) nous obtiendrons

Linge-desina6e, e (Brcos 20+ icos 020) hii) e *174) (3.25)

ol e,, eg sont les vecteurs unitaires orientés suivant les direc-
tions d’accroissement de \ et © respectivement.

La pression P entrant en (3.23) se compose de la pression Pg in-
dépendante du temps déterminée par la condition d’équilibre
hydrostatique :

P, =p (P, +V) ¢ const (3.26)

et des variations de la pression (3.16) dues aux marées . A cause
des déformations de marée de 1’interface enveloppe-noyau interve-
nant dans (3.23) le produit [r n] dépend du temps et la trans-
mission du moment du noyau a 1’enveloppe se réalise non seulement
par la pression Py mais aussi par Po. Pour s’en assurer nous
substituerons (3.16), (3.26) et (2.25) en (3.23). En se limitant
4 une précision relative de 1’ordre de 1’aplatissement, nous sup-
poserons

%8 (3.27a)
PI,: =pl Y4 ¢ a' f/'/’
) 2vi’e
(e, e
Rl =(A +P."4t T peesia’s; (3.27b)
T,
C, = 15 _/0‘6 ; (3.27¢)

alors nous obtiendrons
L, =-Re[(ey*ce,/€,e‘ J, (3.28a)

ol ex, ey sont les vecteurs unitaires orientés le long des axes
X, ¥
€ A) o, 2
(,-c,[/oa‘/’:‘s 2t at )]
(3.28b)

En (3.28b) le premier terme décrit le moment des forces trans-
mises par la pression P; et le second terme est le moment de cel-
les transmises par Po. On constate par (3.28b) que P; intervient
avec un facteur de 1’ordre de 1’aplatissement équatorial du noyau
alors que P, intervient avec un facteur de 1’ordre du rapport des
déplacements de marées de 1’interface noyau-enveloppe vers le
rayon du noyau. Méme si le premier facteur est de quelques ordres
plus grand que le second, P, » Py et c’est pourquoi les deux
termes (3.28b) ont le méme ordre de grandeur. Nous noterons éga-
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lement que 1la partie & symétrie spherique de la pression Pg
n’entre pas en (3.28).

Le moment des forces gravitationnelles agissant sur le systeme
enveloppe-océan peut étre pris comme la différence de moments
agissant sur toute la Teme et sur le noyau. En utilisant 1’ex-
pression connue pour le potentiel Vj dans le noyau (3.15) et
tenant compte de 1’action des forces gravitationnelles sur la
couche simple de densité le (8, A, t) nous obtiendrons

L, ~Jlf pligead velde-[ffpligead(Ve v, Jdr
7{ °

I

(3.29a)

;/Zﬁc/’(ﬁ, A, !‘)[?;zaa’ Velds =
= "IQC[(é‘y i-(g,)fae (0“:‘]’

ou Ti, est la spheére r £ b, T2 est le volume occupé par 1’enve-
loppe et 1’océan, fb est la densité du noyau

Cz*ﬁ4 C,a/ﬂ Lca) (3.29b)
W Ve- T Gr oyl av

1

¢,

Cy =C -Cy, A = A - Ay sont les moments principaux d’inertie de
1’enveloppe.

Dans le systéme de coordonnées (x,y,z) tournant avec 1’enveloppe,
correspondant plus précisément aux axes principaux de 1’ellip-
soide d’inertie de 1’enveloppe & une certaine époque initiale et
déterminée a toutes les époques suivantes par 1’équation (1.5b),
le moment total de la quantité de mouvement du systéme enveloppe-
océan a la forme :

- - @) - [t} -
Pz Re (€, (Acdy + Iyg )+ Ey (Aseay Tgnewel]+€,ca0e. (3.30)
Aprés avoir substitué (3.28 & 3.30) dans 1’équation d’Euler
/;Zn ’[ujﬁé jzzl 'Z.:}

nous obtiendrons la premiére équation reliant les paramétres EJP,
Ve I, Iz,

6red c-A '
—ZIJ"(A,E*IJ)fC‘{ atdt Ve +/c‘,~ﬂ,}/w-%‘i€)fl,=0. (3.31)

9. Equation des moments de la Terre entiére.

Aprés avoir substitué (3.14) en (2.19) et en faisant la différen-
ciation du résultat par rapport au temps nous déterminerons les
composantes de la vitesse des éléments du noyau par rapport &



-7681-

1’enveloppe. Nous obtiendrons :

w'a .
Uy = 6+2) Re (ewe‘ﬂ); (3.32)
_w's (5o
Vy T 6r2w Re(W¥e '),

¥ ‘
Ve =& Rel(vw'-266w)e® )+

X .
b5 Re Le(vewt-2e6w)e ],

En utilisant (3.32) nous calculerons le moment de la quantité du
mouvement du noyau. Nous trouverons :

ﬁl =C, U-)gl. 'RE[{e.“(.Ey}.

(3.33a)
(Acwe tl)e ‘.ﬁ]‘,[//f’[z‘ v]de
“* 3.33b
///f[tu]c{c -/Qe[ﬁ(c,-ce,)e , ( )
ou
SUE C(f(f‘zw) ‘5“’)' (3.33c)

La substitution de (3.33) dans 1’équation d’Euler pour la Terre
entiére

Mo+ (& (A, eiy)]=ar ve(e, sin6t-&ycorst)  (3.33d)

donne un second rapport reliant les paramétres cherchés :

c- A

Ger
o (A& + 1,41, *w) EC+ @t Ve =0. (3.34)

3. Conditions aux limites & 1’interface enveloppe-noyau.

La condition de la non pénétration du liquide dans 1l’enveloppe a
la forme

up = (4, my) = H (b)

ou 51 est la normale extérieure & la frontiére non déformée de
1’enveloppe avec le noyau

: z
7, T

A, * T *2eeycost

Apreés avoir exprimé H (b) par J; suivant la formule (3.21) et en
utilisant 1’expression pour U (2.19) nous obtiendrons
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(6t -2) a)‘/fr—a))
v = (0T -
{a,nI/-H/g}=65Lﬂ20/Qee /Su 6‘2{0—'*‘2“_’ +

(3.35)

Wt @ o _[.]
€ gt °£(5 'Ze?‘/*c, =

En faisant tendre 1’expression entre crochets vers zéro, nous ob-
tiendrons la troisiéme relation reliant les paramétres*Jg €, Jy.

Le systeme d’équations (3.31)(3.34)(3.35) n’est pas linéairement
indépendant puisque la condition de non pénétration (35) est
équivalente & 1’équation des moments du noyau. Pour s’en assurer,
déduisons (28) de (34). Nous obtiendrons

wierew) 1., € Lo | 36
v [EEshe]er S -0 (3.36)
On constate aisément que pour n’importe quel rapport « fag les
termes principaux (3.35) correspondent avec (3.36). C’est pour-
quoi n’importe laquelle des trois équations (3.31) (3.34) et
(3.35) peut étre rejetée.

Dans les équations (3.31), (3.34) et (3.35) entrent les para-
metres complexes Ji, Jz déterminant la valeur et la phase des
déformations de 1’enveloppe. Dans le cas de 1’enveloppe abso-
lument rigide J; = J; = 0, nous obtenons aussi un systéme de deux
équations algébriques pour les deux paramétres inconnus € et .
En le résolvant nous obtiendrons 1’équation pour € coincidant
précisément avec la formule de Poincaré (1.56) et

go o
@+ (A:fA) (/)

¥ - (3.37)

La condition d’annulation du déterminant de ce systéme donne deux
valeurs des fréquences propres coincidant avec (1.52), (1.53).

En utilisant (3.32) on se rend facilement compte que le paramétre
sans dimension déterminé (3.37) est égal numériquement & 1’angle
entre «Jet le vecteur général pour tout le noyau de la vitesse
angulaire instantanée W + % rot U en radians.

Dans le cas d’une enveloppe idéalement élastique sans océan, la
phase des déformations de marées de 1’enveloppe coincide avec la
phase des forces provoquant la déformation. C’est pourquoi les
valeurs h (b) I; et I, sont réelles. Aprés avoir substitué les
valeurs réelles I;, I, dans les équations (3.31) (3.34) (3.35) on
constate aisément que les valeurs E,\P , 0o et o1 sont également
réelles. Pour l’enveloppe visco-élastique avec océan les parties
imaginaires des paramétres €, ¥ et des fréquences propres och et
o1 se déterminent univoquement par les valeurs Im Iy et Im Is.
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et du mouvement chandlérien du pdle.

Les valeurs I, I, entrant en (3.31) et (3.34 - 35) sont déter-
minées par les déformations du noyau et de 1’enveloppe sous 1’ef-
fet de la pression P; et des forces de marées ¢{YVe et sont dé-
terminées par la rigidité réelle de l’enveloppe par rapport a
1’action des forces de surface et de volume.

Puisque Py est relié a,%’par la relation (3.17), on peut repré-
senter les valeurs Ij et Iy + Iz sous la forme :

Ve
Loavirnga

C
(3.38)
L+l .
C '/‘3‘!" /}‘l ya
ou 11, ... N\, sont les paramétres sans dimension ne dépendant que

de la structure interne de 1’'enveloppe et déterminant la rigidité
réelle de 1’enveloppe vis & vis de 1’action des forces de surface
et de volume; g = 980 cm/sec2 est pris comme constante égale a
1’accélération de la force de pesanteur & la surface de la Terre,
et a = 6371 Km est le rayon moyen de la Terre. Aprés avoir sub-
stitué (3.36) dans n’importe lesquelles de deux des trois équa-
tions (3.31), (3.34 - 35) nous obtiendrons un systéme d’équations
algébriques d’inconnues € etq). En le résolvant par rapport a €
et en négligeant les petits termes, nous trouverons :

£=é,(/+9 74k Ay . 5””a)), (3.39)
C (e+d,)wfs+w)tAs/A w

ou

_ C aw?® _
d‘ E_:_ﬁ. —g- - /1.057.

La condition d’annulation du dénominateur (3.39) détermine la
fréquence et le paramétre de qualité Q de la nutation libre quasi
diurne :

Re 6= -w(n%(e +Re,l,));

(3.40)
_Re& _ _ __ReS
Q= 2Ime 2»-);3 Im A, (3.41)

La valeur I; + I2 est la constante de relaxation et c’est _pour-
quoi elle est déterminée par 1’harmonique du second ordre Y; dans
la décomposition du potentiel gravitationnel interne. Suivant la
formule de Mac Cullagh [50]

3
PN
- [+
Iy + Iz = -—3—’6_'-‘ v, ( ) (3.42)

En utilisant les valeurs de la fonction de Green pour n = 2 [23]
nous obtiendrons les valeurs numériques suivantes des parameétres
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M.\ 2, M) entrant en (3.39) - (3.41)
Ny = - 0,61.10-3 (3.43a)
X, = - 0,57 (3.43b)

A,

La substitution de ces valeurs en (3.39) donne la fréquence de la
nutation libre quasi diurne d’une Terre idéalement élastique sans
océan. Pour C/Cy; = 1,12 et e = 2,56.10-3 nous obtiendrons :

- 0,302

o+ W
——— = 2,184.10-3 3.44

w0 ( )
Conformément & (1.20b) cela correspond & la période du mouvement
libre du vecteurw dans 1’espace

2T
T=z2 ~— = 458 jours sidéraux (3.45)
Gy

Le décrément d’amortissement de la nutation libre quasi diurne
est déterminé par les parties imaginaires des paramétres de la
rigidité de 1’enveloppe vis & vis de 1°’action de la pression P;
pour un modeéle réel de Terre visco-élastique avec océan. Puisque
dans les équations (3.31), (3.34 - 3.35) les valeurs I contenant
des composantes non diagonales du tenseur d’inertie de 1’océan,
entrent avec un facteur treés faible (0 +&)) /o = - 2.2 10-3,
1’amortissement du mouvement quasi diurne du pdle dd & la pré-
sence de 1’océan est completement déterminé par la phase des
variations mnoyau-enveloppe. Le mécanisme d’amortissement se ra-
méne a ce qui suit :

1. La pression Py déforme la frontiére enveloppe-noyau. Les
déformations ¢lastiques se transmettent jusqu’a la limite exté-
rieure de la Terre a la suite de quoi il se produit dans 1’océan
des courants dont la périocde est égale a la période de la réso-
nance quasi diurne.

2. La charge formée par le déplacement des masses d’eau sur
la surface de la Terre retarde en phase les déformations de la
surface provoquant son déplacement. Sous 1°'effet de la charge il
se produit des déformations élastiques de toute, la Terre et de ce
fait une déformation de la frontiere noyau-enveloppe. L’harmo-
nique du second ordre dans la répartition de la composante radi-
ale des déplacements de cette frontiére a la méme phase que la
charge provenant de 1’océan et détermine les paramétres cherchés
Imdy, ImI et Q.

Le calcul numérique de cet effet pour le modéle de Terre N° 508
de Gilbert et Dziewonski [70] donne les valeurs suivantes : pour
une amplitude de déplacements de la frontiére du noyau h(b) = lcm
1’amplitude des déplacements de la surface extérieure de la Terre
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atteint 0,739 cm et des déplacements de la surface extérieure par
rapport & l’équivalente % (a) = 0,388 cm. Les courants provoqués
par ce déplacement dans 1’océan sont équivalents a ceux qui
surviennent lors de l’action du potentiel générateur de marée
avec une amplitude gh (a) = 380 cm2/s2 et une fréquence o. L’har-
monique du second ordre dans la décomposition de la variation
correspondante du potentiel gravitationnel de 1’océan est déter-
miné par 1’expression

V = stn §cosdRe (56«5* -2),

ou V kgh(a), 'ﬁ est la corqution au nombre de Love k due & la
marée océanique. Le potentiel V est créé par une couche d’eau de
densité ¢, et de profondeur ho. Aprés avoir exprimé

oho par %ﬁ nous obtiendrons

. S~
ph=gre U (3.46)
La pression sur la surface extérieure de la Terre créée par la

couche d’eau atteint

P =sindcosore(Fe’” VU)J
ou

-~ £ o~ -
P_ﬁcﬁayz vy (gzﬁ/a).

~J
La pression P et 1’effet gravitationnel réciproque de la couche
(3.46) avec la Terre provoquent une flexion élastique de la fron-
tieére noyau-manteau d’une amplitude

SHI) = sin0 036 Re($h(8)e ),

SH(E) =026k H(8)

ou
(3.47)

En comparant cette expression avec (3.21) nous obtiendrons

di. _ JL _ 4K _ g,24 A, (3.48)

Ay I; 7 (6)

A 1’aide des relations (3.21) (3.42) et des solutions des équa-
tions d’équilibre ¢élastique du modele réel de la Terre élas-
tique pour n = 2 (chapitre I) il est facile de calculer les cor-
rections aux parametres Xz, x4 dues & 1’océan. Leurs valeurs sont
les suivantes :

SA, =~ 29 o o0k
36¢C g (3.49)

~

JA, =061 £

La substitution de (3.48) en (3.40) détermine la correction & la
fréquence quasi diurne due & 1’action de 1’océan :
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tolo; ~
Re B— = 1,6.10—‘* Rek

La correction correspondante & la période du mouvement libre du
vecteur W dans 1’espace est

- Tew de _
g7 T Re o =

008 Re & T.

la valeur précise Re k peut étre trouvée & partir des cartes co-
tidales pour 1’océan réel a la fréquence de la résonance quasi
diurne.

Pour Re k s - 0,02 la période T diminue & peu prés d’un jour.
Apreés avoir substitué (3.48) en (3.14) nous obtiendrons

Q-1 = 3,3.10-4 Im K (3.50)

On peut ensuite exprimer la partie imaginaire du nombre de Loveig
entrant en (3.50) par la valeur du ralentissement séculaire de la
rotation diurne de la Terre di aux ondes de marées. La fréquence
de 1’onde K; est trés voisine de la fréquence de résonance quasi
diurne. C’est pourquoi on fait 1’hypothése que la valeur In ¥ de
la fréquence Ki est voisine de cette valeur de la fréquence de la
résonance quasi diurne.

-2
En prenant dans la formule (3.12) Vo = §/3 = \QI + \éi = 9283 om’s
@K‘g fﬂK1

et en utilisant la valeur donnée en [77]

M/x1 = 1,8 1022 dyne cm
nous obtiendrons

[a%4 .
Imk = 7.10-3 (3.51)

Aprés avoir substitué (3.51) en (3.50) nous trouverons
Q = 4,3.105

ce qui correspond & un temps d’amortissement du mouvement libre
quasi diurne du pble :

T = 370 ans

I1 est facile d’évaluer aussi les valeurs Im A pour un modele
d’enveloppe visco élastique sans océan. En utilisant la
répartition Qu (r) tirée du travail [56] et en appliquant la
méthode de calcul analogue & celle qui a été utilisée au § 1 de
ce chapitre, nous obtiendrons

ImA4

Re 11

= (1 + 2).10-3 (3.52)

ce qui correspond aux valeurs
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Q = 5.105 + 106 (3.53)

et a un temps d’amortissement du mouvement libre quasi diurne du
pole ¢
2
T = — Q = (500 + 1000) an (3.54)
o]

Ainsi le temps d’amortissement de la nutation quasi diurne en
raison de la marée dans 1’océan réel est du méme ordre que le
temps d’amortissement did a la viscosité de 1’enveloppe.
I1 convient de noter que le temps d’amortissement de la nutation
libre quasi diurne t dépasse sensiblement la durée des observa-
tions astronomiques du mouvement du pdle. C’est pourquoi on
n’exclut pas la possibilité que, sur une durée trés longue, 1’am-
plitude et la phase de la nutation libre quasi diurne puissent
garder certaines valeurs stires. Cette déduction n’est pas en
contradiction avec les résultats du travail [78] dans lequel, sur
la base de la réduction des observations astronomiques de la
latitude de Poltava de 1939 & 1963 les valeurs de la phase
(106°+ 9°) et de 1’amplitude (0",019 % 0",003) de la nutation li-
bre quasi diurne sont obtenues comme assez sires.
Le systéme d’équations (3.31), (3.34) - 3.35) permet également de
déterminer dans une premiére approximation la période et le
décrément d’amortissement du mouvement de Chandler du mou-
vement du pole. Toutefois il résulte de (3.36) que pour o<X le
rapport

Q’ al fj{ <c< 1
'g" ~ W (3.55)
En posant en (3.31) ve = 0 et en négligeant,%'vis a vis de €,

nous obtiendrons :
Ii+ T2
&

c-A- '
6.p= A . (3.56)

La valeur I; + I, entrant en (3.56) se détermine par les défor-
mations de la Terre sous l’effet des forces centrifuges variables
dans le temps. A cause de 1’harmonicité des fonction xz, yz la
valeur I; + I est une constante de Stokes et est déterminée par
le potentiel gravitationnel extérieur.

Aprés avoir substitué dans la formule de Mac Cullagh (3.42) 1’ex-
pression pour le potentiel extérieur

\/;{:kq'>

nous obtiendrons .
afou ke
I; + I = ——;—E"—" (3.57)

En comparant cette expression avec (3.56) nous obtiendrons fina-
lement :

c-A _ A,
Ceh= =7 (1 Ej)“? (3.58)
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ou

#,= 36 S5 ~o00 (3.59)

coincide avec le nombre de Love k pour une Terre entiérement 1li-
quide (dans le cas ou l’aplatissement dynamique C - A correspond
4 1’aplatissement hydrostatique).

Dans le cas de 1°’enveloppe non déformée k = O, et la relation
(3.58) se raméne & la formule de Poincaré (1.52) pour une fron-
tiere sphérique de 1’enveloppe avec le noyau, (3.38) donne 1’ex-
pression connue pour la période de Chandler d’une Terre élastique
sans noyau liquide [50]

_,Cz-/?e _ i
6Ch“ﬂz // »éa)“) (3.60)

La substitution de la partie imaginaire de k (3.10) en (3.60) dé-
termine le facteur de qualité Qcp du mouvement de Chandler du
pole :

Q - Re Gen = -ﬁ,«;?e.éz
¢ 27m Ges "2 Im A ' (3.61)

Ce résultat differe sensiblement des estimations du travail [79]
d’aprés lesquelles les valeurs Qcn sont & peu preés cing fois plus
élevées.

I1 convient de noter que lors de la déduction de (3.61) on a
utilisé 1’hypothése d’une absence de dépendance de Imk et Q-1u(r)
de la fréquence o dans la gamme des périodes des ondes de volume
séismiques jusqu’a 14 mois, ce qui correspond a la fonction loga-
rithmique de creep de Lomnitz.

§4. Constantes de la nutation tenant compte de la marée océanique.

La substitution des valeurs numériques des paramétres kl,s\g, 6A1
et 6 2 (3.43), (3.48), (3.49) en (3.39) détermine les amplitudes
et les phases de la nutation forcée de la Terre sans océan et
avec océan. Les valeurs € pour la Terre sans océan et les correc-
tions aux valeurs de € pour la marée océanique sont les suivantes

Wf(6+w) -6800 6800 365 BS -I83 183 -I3,7 13,7
(e/2.-1)10° 3,42 2,99 234 25,5 80,5 32,0 72,9 22,8
ds-10Yke, 5,92 5,14  3II 39,6 142 47 197 41

ol 6€ est la correction pour € due & la marée océanique. Les cor-
rections aux amplitudes et aux phases de la nutation dues & 1’in-
fluence de 1’océan se déterminent par les produits des nombres
complexes de Love pour 1*océan K avec les éléments de la derniére
ligne.

Pour Imk ~ 7.10-3 les corrections aux nutations ne dépassent pas
0",0003 ce qui est sensiblement moins que les erreurs de mesures.

Ainsi, 1’influence de 1’océan sur la phase de la nutation forcée
est insignifiante.
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La valeur de Rek est assez bien copnue pour la marée statique.
Dans le travail [42] on a obtenu k/oy = O 0465 & 0,0506. Une
valeur plus précise a été obtenue en [39] ¥ = 0,0493. Cependant
la marée océanique de période quasi diurne différe , sensiblement
de la marée statique, c’est pourquoi les valeurs Rek pour o -W
sont loin des valeurs statiques. D’aprés les données communiquées
aimablement a 1’auteur par B.P. Pertsev, la décomposition de la
carte cotidale de 1’océan réel pour 1’onde K; en fonctions sphé-
riques donne un harmonique du second ordre ReknJ - 0,02.

En utilisant les valeurs des constantes des nutations pour la
Terre solide sans noyau liquide tirées du travail [80] et en sup-
posant Rek ~J - 0,02 nous obtiendrons les valeurs suivantes des
amplitudes des nutations :

Principale |Annuelle |Semi annuelle |Deux semaines
En obliquité 9",2276 |-0",0001 0",5537 0",0950
en longitude 6",8709 |-0",0501 0",5084 0",0882
en obliquité 9",2027 | 0",0051 0",5725 0",0973
en longitude 6",8398 |-0",0566 0",5236 0",0900
en obliquité 9",2035 | 0",0049 0",5719 0",0974
en longitude 6",8409 |-0",0564 0",5232 0",0901

Les valeurs dans la premieére paire de lignes correspondent au cas
d’une Terre absolument rigide, dans la seconde paire - au cas
d’une Terre élastique avec un noyau liquide et sans océan, dans
la troisiéme paire - & la Terre élastique avec noyau liquide et
océan. Les valeurs des amplitudes dans la seconde paire de lignes
sont en trés bonne concordance avec les résultats obtenus en [42,
19, 9]. Cela témoigne apparemment du fait que les amplitudes des
nutations dépendent +tres faiblement de 1la compressibilité du
noyau.

La comparaison de la seconde et de la troisiéme paires montre que
les corrections aux amplitudes dues & 1’effet de la marée océa-
nique sur la marée terrestre élastique est de 1’'ordre de 0",001.
Ces corrections sont faibles en comparaison des erreurs des
observations astronomiques optiques actuelle (des composantes
d’environ 0",003) mais sont grandes en comparaison avec la pré-
cision des observations radio-interférométriques.

Le calcul indépendant de 1’influence de 1’océan sur les con-
stantes de nutation pour la carte cotidale Schwiderski a été fait
également par Wahr et Sasao dans le travail [21] et a donné des
résultats voisins.

§ 5. Sur les phénoménes de résonance dans le passé.

La formule (3.39) permet également d’évaluer 1’amplitude de réso-
nance de la nutation forcée (il y a environ 200 millions d’an-
nées) quand la fréquence de la nutation libre correspondait avec
la fréquence de 1’onde¥;. La méme évaluation, mais sans tenir
compte de 1la viscosité de 1’enveloppe et de la dissipation de
1’énergie de marée dans 1’océan a été faite précédemment en [16].
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En posant en (3.39)
Re(Ft B2+ 2i)= <

nous obtiendrons

I_&_‘_lz_@g 00438 6red (3.62)

Si pour 200 millions d’années la valeur du ralentissement sécu-
laire de la rotation diurne de la Terre n’a sensiblement pas
changé alors on peut se servir pour Im k de la valeur de (3.51).
Aprés 1’avoir substitué et (3.48) en (3.62) nous trouverons

3
’2-:, = J00.
En utilisant pour 1’amplitude de 1’onde Qq la valeur de la décom-
position de Doodson nous trouverons (*\J‘el\p =922 cmt 5"")
]
| €] = 3.10-8 | = 1,5.10-% (3.63)

L’angle d’ouverture de 1’herpolhodie correspondant & ces valeurs
était :

w

% l_1410%=7"
=0 I.,1,410 =7",

e |= le

ce qui est 10 fois moins que la valeur de €, = 75" [16] obtenue
sans tenir compte de la dissipation d’énergie de la maree dans
1’océan. L’amplitude correspondante (3.63) des variations tangen-
tielles diurnes des couches supérieures du noyau par rapport a
1’enveloppe était de

l@f“l ~ Soo m (3.64)

Pour comparer cette valeur avec sa valeur a 1’époque actuelle
nous évaluerons 1’amplitude des oscillations du noyau par rapport
a 1’enveloppe sous 1'effet de 1’onde K; liée a la précession.
Aprés avoir substitué en (3.39) la valeur vil = 27850 cm2/s2 et
¢ +w = o nous obtiendrons kq

{\H = 2,16.10-5
l b‘{)| =75 m

ce qui est 7 fois moins que 1’amplitude lors de la résonance
(3.64).

Cette estimation peut présenter un intérét en .relation avec
1’hypotheése de Malkus [81] conformément & laquelle les oscil-
lations diurnes du noyau provoquées par 1’onde Ki servent de
source d’énergie pour le travail de la géodynamo. S*il en est
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ainsi, 1’importante croissance de 1’amplitude des oscillations du
noyau lors de la résonance ne pouvait se faire sentir sur le
champ magnétique de la Terre il y a environ 200 millions d’années.
I1 est curieux de remarquer que d’apreés les données du travail
[82] il existe dans 1’histoire du champ magnétique de la Terre un
intervalle unique de temps d’une durée de 50 millions d’années
(de 280 & 230 millions d’années) au cours de laquelle 1’orienta-
tion du dipole magnétique de la Terre n’a jamais varié.

La question se pose de savoir si ce phénoméne n’est pas 1ié¢ a la
perturbation de résonance des oscillations quasi diurnes du noyau.

Conclusions

En conclusion nous résumerons les résultats principaux de ce
chapitre :

1. L’influence de la viscosité de 1’enveloppe sur les ampli-
tudes et les phases des marées terrestres se détermine comple-
tement par les valeurs des nombres complexes de Love. Leur calcul
numérique concerne les quadratures (3.9).

2. L’influence de 1’océan et de la viscosité de 1’enveloppe
sur la nutation libre et forcée de la Terre se détermine comple-
tement par les valeurs des paramétres Ais .... A4, ayant le sens
de la rigidité effective de 1’enveloppe sous l’action des forces
de surface et de volume réparties proportionnellement & la fonc-
tion sphérique du second ordre.

Le décrément d’amortissement de la nutation libre quasi
diurne se détermine complétement par la valeur Iml;. La valeur
Im A\; est liée au ralentissement séculaire de la rotation diurne
de 1la Terre par 1’onde K;y et & la répartition de la fonction de
dissipation Qu (r) dans 1’enveloppe. Le temps d’amortissement du
mouvement libre quasi diurne du pdle & cause de la dissipation
d’énergie dans 1’océan et le manteau non élastique est de 1’ordre
de 300 ans.

3. L’action de la marée océanique sur la marée terrestre
élastique conduit & une diminution de la période de la résonance
quasi diurne uniquement de 0,4 s ce qui correspond au maintien de
la période du mouvement libre du vecteurwdans 1’espace & peu prés
d’un jour.

4, Pour la zone des répartitions admises de la fonction de
dissipation Qu (r) du travail [56] le facteur de qualité du mou-
vement chandlérien du pdle Qcn peut étre compris dans 1’inter-
valle Qecn ~ 400 & 600.

5. Les corrections des amplitudes et des phases de 1la
nutation forcée dues & 1’océan ne dépassent pas les erreurs des
mesures astrométriques actuelles.

6. La dissipation de 1’énergie de marée dans le manteau
visqueux et 1’océan avait une influence importante sur 1’ampli-
tude des variations du noyau par rapport & 1l’enveloppe il y a 200
millions d’années. Si 1’estimation de la viscosité du noyau [76]
est correcte alors 1’amplitude des variations du noyau a di
croitre & peu prés d’un ordre. ‘
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Chapitre IV

Rhéologie du manteau et limite supérieure de la viscosité du
noyau d’aprés les données des marées et astrométriques.

La comparaison des valeurs théoriques obtenues plus haut
pour les paramétres de marées avec les résultats des observations
permet d’obtenir certaines estimations des propriétés rhéolo-
giques de 1’enveloppe et de la viscosité du noyau dans le domaine
des fréquences de marées et chandlérienne.

Nous examinerons dans ce chapitre les problémes suivants
les estimations des dépendances de fréquences Qu (o), Qx (o) sur
la base de la comparaison de la période et du décrément d’amor-
tissement du mouvement chandlérien du péle, et également des am-
plitudes des variations de marées de 1’accélération de la pesan-
teur; 2) 1’estimation de la limite supérieure de la viscosité du
noyau de la Terre d’aprés les données actuelles sur les ampli-
tudes et les phases de la nutation forcée, de 1°’amortissement du
mouvement chandlérien du pdle et sur la valeur des variations de
marées de la vitesse de rotation de la Terre. Il est évident que
pour découvrir les faibles perturbations de la période chandlé-
rienne Tep dues aux propriétés rhéoclogiques du manteau, 1l faut
une estimation +trés silre et précise de Ten pour le modele de
Terre idéalement élastique avec une répartition réelle de la
densité des modules d’élasticité dans le noyau et 1°’enveloppe.
C’est pourquoi le § I est consacré & la généralisation des résul-
tats du § 3.3 sur le cas du noyau compressible non homogéne et
1’obtention des estimations de la précision réelle des résultats.
Dans le § 2 on compare ces résultats avec les observations; dans
les § 3-4 on a obtenu les estimations de 1’influence de la visco-
sité du noyau sur la nutation libre et forcée et également sur
1’amplitude des variations de marées de la vitesse de rotation de
la Terre. Sur la base des données astrométriques actuelles on a
obtenu de nouvelles estimations de la limite supérieure de la
viscosité du noyau de la Terre.

§ I. Précision de la théorie du mouvement chandlérien du péle
de la Terre élastique avec un noyau ligquide non homogéne.

La conclusion obtenue plus haut pour la relation (3.58) se
rapportait & un modéle de noyau homogéne et non compressible,
c’est pourquoi la précision réelle de cette expression reste in-
déterminée. Les calculs de T¢p pour le modéle réel de la Terre
ont été faits également en [42, 59]. Les résultats obtenus dans
ces travaux étaient basés sur 1’application de 1’'équation de
conservation du moment de la quantité de mouvement de 1la Terre
entiére; le moment des forces agissant du cdété du noyau sur 1’en-
veloppe et 1’équation des moments de 1°’°enveloppe n’ont pas été
examinés.
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Puisque le moment de la quantité de mouvement de la Terre
entiére dépend sensiblement du champ des vitesses des éléments du
noyau par rapport a l’enveloppe, une telle solution exige la dé-
termination de 1’allure compléte des variations de marées du
noyau par rapport a 1’enveloppe déterminée par une série infinie
(1.89). On a noté plus haut que ce probléme, dans le cas du noyau
compressible non homogéne, se rameéne a la solution d’une chaine
infinie d’équations différentielles ordinaires ne renfermant pas
de petit paramétre. Il est évident que 1’obtention de valeurs
sires de la période de Chandler sur la base de la solution de ces
équations est trés difficile.

On a réussi a vaincre ces difficultés si on refuse 1°’examen
de 1’équation d’Euler (3.33d) de la Terre entiére et de passer a
1’examen des moments des forces agissant du c6té du noyau sur
1’enveloppe. Nous montrerons plus loin qu’avec une erreur rela-
tive de 1’ordre de 1/200 la pression P; dans le noyau peut étre
calculée dans 1’approximation hydrostatique de Clairaut. Ainsi,
pour déterminer le moment des forces agissant du c6té du noyau
sur 1’enveloppe il n’est pas nécessaire de calculer la solution
du probléme beaucoup plus compliqué de la détermination des coef-
ficients de la série (1.89).

En se limitant & 1’approximation hydrostatique, nous
écrirons la condition d’équilibre du noyau liquide sous la forme

?V(%+‘F+V) -VP= o (4.1)

ol comme précédemment, V est le potentiel gravitationnel,
o + est le potentiel des forces centrifuges, P est la pression.
Aprés avoir substitué en (4.1)

PepR)epBe);  VaV(E)Vi(E )
(4.2)

/o=/o,(i') fp((i.,t)

et tenant compte que €1 << fo; Vi << Vo; P; ¢ Py, nous obtien-
drons les rapports entre ¢, Vet ppour les ordres zéro et
premier :

PV (FurVe)-vp. =0,
PRVt Lo ( PV, )= vp, =0, (4.3)
(4.4)
ot PrE~div((pd), prxdivdrpll vv)
AV, =~ 476G po,
AV, =-44°6 Py,
U est le vecteur déplacements de 1’é1ément liquide, K est le

module de compression multiple.
La substitution de (4.2) en (3.23), (3.29a) donne

! Z’ =[//°".;"*/o'.}’°j0/:!/ (4.5)
E
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L _—,-L['/ L2V T pLEVY, )T, - //o#[;? V.Jds,
[ g

(4.6)
ot conformément & (3.25) on a pris
LERIN.(8)+ (6 A,¢)
o (0)=[ %/:?:]f"ge.siﬂéé?é’a
(4.7)

_X{ {ﬁlﬂ,f}-? [531]3

= /4.:'056:4'/7(62@,2)36 ~Acos2@cos(62~2) ey,

Apres avoir écrit 1’expression sous 1’intégrale dans 1’inté-
grale de volume (4.6) par Bg et @ a 1’aide de (4.4) et en utili-
sant la relation vectorielle connue

Jrivpide o 07713,
) 3

nous obtiendrons
Lesfl{ pelze@Is pL7vRI AT, -
2’1 °

~Ji p Jo 2 pH L% VI ds. (4.8)
3

considérant 1’expression pour @o, O (2.7) (2.9) et tenant compte
des composantes non-diagonales du tenseur d’inertie (3.20) nous
trouverons :

- - 2 =) 5't-="cosé'f);
%oo[zvq)]du"swé(cl A)(Tsin o = (4.92)

W o £ESPICAT *
i L L 4.9b
+/7/0H['Zs79°,_7a’:s s Tye =4 Zxe ). ( )

Aprés avoir substitué (4.9) en (4.8) et en faisant la somme avec
(4.5) nous obtenons :

Z =t [,’ € ‘J)z(cfﬂ')°;“ ot "wzl.;: * J E“’z(c!"’w mﬂ’t"-wz I:Z'] +

v J[ ApoFie e HIEV@Y)T] s
Avec une répartition & symétrie sphérique des modules élas-

tiques et de la densité dans 1’enveloppe la dépendance fl, en A ,
8, t, a la forme

(4.10)

P (28 2, t}=J5; (z)cosesan@cos(o':‘j:(), (4.11)
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~
ou ?1 (r) est un facteur ne dépendant que de r. La substitution
de (3.18) et (4.11) en (4.9b) détermine le caractere de dépen-
dance des composantes non diagonales des tenseurs d’inertie du
noyau et de 1’enveloppe en fonction du temps :

(Ixz)/,z (t) =I:,g ces 6, ([5!)/.2 (¢)=1],. s¢n 62, (4.12)

Nous écrirons les valeurs de Py, f o et Vg dans le noyau sous la
forme
(e a)

Rpe Pt papl e pl

v, < vc(ﬂ)f @ (4.13a)

@9

. @) 2
ou = 0. Py @) _ ~r2) -
Po P sin' s P plsinte, VG Y sinte

e

0 ~ ~t) . .
et ['; ), fo(p), V;o), i, f,‘ ; V,a)sont des fonctions de r uniquement.

Aprés avoir exprimé les valeurs Po et Vo entrant en (4.10) sur la
surface s par leurs valeurs sur la sphére r = b, nous obtiendrons:

o)

o) (@) 20, .
Pels=(p"s Pt # 2 frog €6 5in°;
(4.13b)

e} j ‘.M' _
Vo/s = [Vocﬁ- K-(z))/z:s + g—-{-— /z-s eEsur’d

En utilisant (4.7), (4.13b), (4.3) nous transformerons 1’expres-
sion sous intégrale (4.10) de la fagon suivante :

Poifs = PE)Fr + siniok (6) A (€, cosén
Xsin (6¢-2)~ €, cos28cos(5% -2 (4.14a)
(PoHL2w( %, fv;,}]4=ajo,mm@comﬁ/gja. = (4.14D)
- 5
32 % 2 - . =
Lo A $(r?8 cosed cos (6¢ R)3(€)e,,
ou ~ (2) ‘o )
d: & g ap’ / - ~(2’
Sas 1> 28 P (6) 0 fe 53% 2 €6
.-\.(2) 2 - 1)
L=V r St 2L /h‘ eq.
Aprés avoir exprimé gk’ E;par E, 3,.E par les formules
€, =/"cos/1 -lsin;
o =~k sinB +cos@ (TcosA fj'.fc'nﬂ),

nous substituerons (4.14) en (4.10). En effectuant 1°’intégration
suivant les variables angulaires et tenant compte de (4.12) nous
obtiendrons

Z= (Zs‘.” ot ‘y*w‘d't)/—éwe(cr "41}’.77 wa_Z/) (4.15a)
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ou

L= 2F ¢ (u—pp)- SZ 64 [p10)- L UENT U+ 5E]]. (4150

Nous montrerons que dans l’apprggjmation de la théorie
d’équilibre hydrostatique de Clairaut L = 0. Pour cela nous écri-
rons la condition d’équilibre hydrostatique du noyau en rotation
uniforme. Aprés avoir substitué (4.13a) en (4.1) et en négligeant
les termes du second ordre nous obtiendrons

wl V1L N BT
VS A AT 4.16)

Apres avoir pris rot de (4.16) nous aurons :

(el

[Vﬁid (- \/ew)]+ [ @osuvl/‘, =0 (4.17)

(9) (e
Puisque les paramétres fo et Vo)ne dépendent que de r
Z o) § 0 e) )1 =
Vﬁ;’*s(ﬁa”)'ez; vV =(V") &,

et de (4.17) il s’ensuit

2) {0y 4
P ’=7(”£‘f:7227 (v, +v.?) + {(7), (4.18)

ou f (r) est une fonction arbitraire de r. La substitution de
(4.18) en (4.16) donne

P(R(H V)-pE) f(=) VY20 (4.19)

. e e to) (3)) e)
Puisque la combinaison fo” (Yo + Vo) - po’ dépend de © comme
sin2 © et%hdvqfhe dépend pas de 6, il résulte de (4.19) que

o) 2)
f o 7 (44 67) -1

La comparaison de (4.20) et (4.15a) montre que‘t = 0. La substi-
tution de (4.15a) et (3.30) dans 1’équation d’Euler pour 1’enve-

loppe

(4.20)

i

M, + [@M] = L ' (4.21)

donne 1’équation caractéristique pour o3 correspondant en préci-
sion a (3.56). Ainsi, la relation (3.58) convient aussi pour un
modele du noyau compressible radialement non homogeéne.

Pour évaluer la précision réelle de cette relation nous énu-
mérerons les sources principales des erreurs et nous estimerons
leurs ordres de grandeur.
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I. Lors du calcul du moment des forces L on a fait les hypo-
theses suivantes : 1) la pression hydrostatique Py dans le noyau
a été obtenue par 1l'approximation de Clairaut. Par conséquent Pg
est déterminé avec une erreur relative de 1’ordre de 1’aplatis-
sement du noyau; 2) lors de 1’intégration Pg et Py, sur s nous
nous sommes limités & une précision relative de 1’ordre de
1’aplatissement de 1’interface de 1’enveloppe avec le noyau; 3)
dans la formule (4.4) la pression Py a été calculée dans 1’appro-
ximation hydrostatique.

Pour ¢évaluer la correction de 6Py & la valeur hydrostatique
P1/0z0 nous utiliserons le résultat de la solution analytique du
probléme pour le cas du noyau homogéne et non compressible tirée
du § 2 chap. III. La substitution de (3.55) en (3.17) donne :

$P4 l:
! .Pllb'=0|

Ainsi le moment des forces L a été calculé avec une erreur
relative de 1’ordre de 1’aplatissement. Puisque 1’action du mo-
ment L sur 1’enveloppe conduit & la conservation de T¢p 4 peu
prés a 50 jours, l’erreur de l’ordre de 1’aplatissement en L peut
amener a une erreur en T¢p de 1°’ordre de % de jour.

{
boo

Ewb
Ui /a* - €0t

A

II. La seconde source d’erreurs peur étre 1’effet des forces
d’inertie sur la marée dans 1’enveloppe. En utilisant les rela-
tions (2.28 & 2.32) et les valeurs numériques des intégrales qui
y entrent, tirées des tables 2.3, il est facile de s’assurer que
pour 0 & ochp et mg = 1 1’action des forces d’inertie sur la marée
dans 1’enveloppe ne perturbe pas le nombre de Love k de plus de
0,01%. Il est évident qu’on peut négliger cette valeur.

III. Enfin, 1la principale source d’erreurs est apparemment
la marée polaire calculée avec insuffisamment de précision dans
1’océan. A la correction (2.78) correspond 1’allongement de T.p :

6Tch = 26,0 - 27,6 jours (4.22)

Ces valeurs ont été obtenues dans les travaux [39, 59] dans
une approximation statique. Comme il a été noté dans le § 5 chap.
2 la légitimité de 1’approximation statique pour la description
de la marée polaire dans 1’océan réel reste jusqu’a présent dou-
teuse.

§. Sur la dépendance en fréquence du parametre de qualité du
manteau dans le domaine des fréquences de marées et de
Chandler.

Aprés avoir substitué en (3.56) les valeurs numériques des
paramétres relatives au modéle de Terre N° 508 de Gilbert et
Dziewonski Az/A = 0.886; k = 0,301 en posant (C - A)/A = 1/304,5
et en introduisant la correction (4.22), nous obtiendrons :

(Ten)theéor. = 422.6 + 424.2 jours sidéraux (4.23)
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En comparant cette valeur avec les périodes observées
(Ten) obs. = 434 + 435 £ 1 + 2 jours sidéraux (4.24)
nous obtiendrons un désaccord :

ATch = (Tehdobs. = (Tech)Théor. = 10 + 13 jours (4.25)

Fn considérant 1’estimation de la précision du calcul de Ten
pour un modeéle réel de Terre sans océan au § 1, on peut s’assurer
que cette absence de coordination est déterminée soit par
1’erreur dans la détermination des corrections de 1’océan (4.22)
soit par le fait que lors du calcul (Tch)Theéor. (4.23) on a
utilisé 1°hypothése d’une enveloppe idéalement élastique pour
laquelle 1les modules d’élasticité et le nombre de Love k ne dé-
pendent pas de la fréquence. La premiére possibilité nécessite un
examen complémentaire; la seconde a ¢été examinée dans les travaux
[84, 60, 539, 85].

En utilisant la relation (3.9) les tables (3.2) et (3.1) et
les répartitions Q, (r) établies d’aprés les données sur 1’amor-
tissement des oscillations propres de la Terre et données a la
figure 3.1, il est facile de calculer les corrections correspon-
dantes & k et Tep dues & la dépendance du module d’élasticité de
1’enveloppe en fonction de la fréquence dans la gamme des
périodes de 1 sec. & Tch. Dans le cas de la fonction logarith-
mique de creep de Lomnitz et de la répartition Q (r) lui corres-
pondant, dépendante de la fréquence et provenant du travail [56]
de la correction & Tep était de

8Tcn = 3.1 jours (4.26)

et Qch conformément & (3.61) et [83] est environ 500. Les signes
de la correction (4.26) et du désaccord (4.25) concordent, cepen-
dant la valeur 8Tcp est 4 fois plus petite que Tcn. En outre, la
valeur Qcn ~ 500 ne concorde pas avec les résultats des obser-
vations [87], selon lesquels

(Qch)obs., = 45 £ 10 (4.27)

En raison de cette divergence 1’étude de la dépendance possible
du parametre Q, en fonction de la fréquence o dans la gamme des
périodes de 1 heure & 14 mois présente un intérét. Cette étude a
été faite dans les travaux [60, 59, 85].

La voie la plus simple pour obtenir la fonction Q. (o), dé-
pendant faiblement de la fréquence, est de décrire 1’ensemble
phénoménologiquement des processus élastiques dans le manteau a
haute température de la Terre & 1’aide de la fonction de creep
[65]

\9 (t) = ctn



Fig. 4.1.
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Dépendance de Qg, 6T, k, h de n pour les différentes
valeurs de 1 et des différentes répartitions de Q,(r).
La ligne continue représente la dépendance de Qcn (1),
1036k(n), le pointillé représente 86T (n), 1036h (n);
a) t=30s, b) t=200s,c)T=2600s, e-f 1T=230s,
e) pour les marées semi diurnes f) pour les marées bi-
mensuelles. Les numéros sur les courbes correspondent
aux numéros de la répartition sur les figures 3.1, 5 a
MI (figure 3.1).
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En wutilisant les valeurs Reu(o), Q,-1(o) de la table 3.1
correspondant & cette fonction de creep, il est facile de cal-
culer les corrections 6T¢n et les valeurs Qcp pour les diffé-
rentes valeurs de n. Pour calculer ces corrections il faut con-
venir & quelles valeurs des périodes T = 2m/o; correspond le
modele de départ de 1’enveloppe idéalement élastique. Cette ques-
tion n’est pas tout & fait déterminée puisque le modele de Terre
N° 508 de Gilbert et Dziewonski utilisé plus haut est construit
d’aprés les données relatives aux oscillations de la Terre dans
la gamme des périodes de 1 s. & 1 heure et ne se rapporte pas a
une fréquence fixe quelconque. En supposant t = 30s; 200s; 600s
et apreés avoir substitué les valeurs correspondantes ¢, dans les
expressions Rey (o) et Q,-1 (o) de la table 3.1, nous obtiendrons
les valeurs 6T.n et Qcnh données sur la figure 4.1.

Sur cette méme figure sont données les corrections corres-
pondantes aux nombres de Love k et h pour les marées semi diurnes
et bimensuelles. La comparaison de la figure 4.1 avec (4.25),
(4.27) montre que la bonne correspondance des valeurs théoriques
et observéesATen et Qcn peut &tre obtenues pour n = 0,1 + 0,2.

Une conclusion & peu preés identique a été tirée par Smith et
Dalhen dans le travail [59]. Ainsi la fonction logarithmique de
creep de Lomnitz décrivant de fagon satisfaisante 1’amortissement
des ondes séismiques et des oscillations propres de la Terre dans
la gamme des périodes de 1 s. & 1 heure, apparait insatisfaisante
lors de 1’extension de la gamme des périodes jusqu’ad 14 mois et
la fonction de degré de creep avec un exposant du degré 0,1 + 0,2
doit étre remplacée. I1 faut cependant souligner encore une fois
que cette conclusion est basée sur 1’hypothése de la véracité de
1’estimation (4.22). Pour obtenir des limites strictes des va-
leurs possibles de n il faut effectuer 1’estimation de 1’écart de
la marée polaire dans 1’océan réel par rapport & la marée déter-
minée par les conditions de 1’équilibre statique.
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§. Influence de la viscosité du noyau
sur la nutation libre et forcée

Jusqu’a présent on ne connait que peu de choses sur la vis-
cosité du noyau de la Terre. D’aprés 1’estimation de Ya.Y.Frenkel
la viscosité du métal fondu dans les conditions de pression et de
température du noyau de la Terre est de 1’ordre de 0.1 poise
alors que la viscosité des silicates dans les mémes conditions
peut atteindre 1010 & 1013 poise [88].

L’estimation ~ 0,1 poise a été confirmée par Gans [89] et
a3 présent une viscosité du noyau de cet ordre de grandeur est
considérée comme la plus probable. Les données sur 1’amortis-
sement des ondes séismiques longitudinales passant & travers le
noyau donnent VY ¢ 109 poise [65]. La viscosité du noyau n’exerce
pratiquement aucune influence [90] sur 1’amortissement des oscil-
lations propres de la Terre.

Ainsi, les estimations de la viscosité basées sur 1’apport
de 1la théorie de la constitution des métaux dans les conditions
du noyau de la Terre n’ont pas été obtenues jusqu’a présent par
une confirmation expérimentale.

La limitation la plus sévére sur la viscosité du noyau a été
obtenue sur la base des données sur la phase de la nutation
forcée dans le travail [91]. Les estimations [91] ont été basées
sur 1’analyse des solutions analytiques du probléme de la préces-
sion de 1’enveloppe avec un liquide visqueux remplissant wune
cavité ellipsoidale, obtenues dans les travaux [92 & 94].

La grande sensibilité de 1’amplitude et de la phase de la
nutation vis & vis de la viscosité du noyau est déterminée par la
grande amplitude des oscillations quasi diurnes tangentielles des
couches supérieures du noyau par rapport & 1’enveloppe (elle a
été évaluée dans le § 5 paragraphe III) et par la faible
épaisseur de la couche d’Ekman. Cela conduit & un gradient élevé
des composantes tangentielles des vitesses dans le noyau a la
frontiere avec 1’enveloppe. Le moment des forces visqueuses
transmis du noyau & 1’enveloppe peut atteindre une valeur impor-
tante méme pour une viscosité relativement faible du noyau.

Dans ce paragraphe on a obtenu une estimation simple de
1’ordre de grandeur du moment des forces du frottement Ly entre
le noyau de 1’enveloppe. Ensuite on a montré que 1’estimation Ly
employée en [91] est exagérée de |u’/o + |k fois ou @ est comme
précédemment, la vitesse angulaire de la rotation diurne de 1la
Terre et 0 +W est la vitesse angulaire du mouvement de 1’axe de
rotation de la Terre dans 1’espace. Pour la nutation principale
et la précession IuVo +aJ[ atteint respectivement 6.800 et 107
c’est pourquoi 1’estimation Ly tirée de [91] est exagérée de deux
ordres de grandeur pour la nutation principale et d’a peu prés
3.000 fois pour la précession. En tenant compte de cette correc-
tion on a calculé la limite supérieure de la viscosité du noyau
terrestre.

Pour évaluer 1’ordre de la valeur Ly on peut évidemment
négliger les effets de 1’élasticité de 1’enveloppe, de la non
homogénéité du noyau liquide et se limiter & 1’examen des petites
perturbations de la solution de Poincaré (1.52 a 1.56) détermi-
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amplitudes et des phases de la nutation forcée.

En [91] on a obtenu, sur la base des données sur la phase de la
nutation principale tirées des travaux [97, 98], 1’estimation de
la viscosité du noyau

v < 106 poise

On a remarqué la aussi qu’une plus forte limitation sur
peut étre obtenue par 1’examen des données sur les amplitudes de
la nutation forcée. En effet, si on part du fait qu’avec une
précision relative actuelle de la mesure de 1’amplitude de la
nutation principale de 1’ordre de 5.10-% les divergences entre la
théorie de la nutation de la Terre élastique avec noyau liquide
idéal et avec les observations ne dépassant pas les erreurs des
observations €, c’est & dire que si on prend

Lt & 5.10-% Lo (4.41)
alors la substitution (4.39), (4.40) en (4.41) donnera :
vV < 2.103 poise (4.42)

Cette limitation pourrait étre considérée comme la plus
forte de toute celles obtenues sur la base des données d’obser-
vations.

Cependant on montrera plus loin que 1’estimation (4.42)
n’est pas slre et qu’en réalité la limite supérieure de viscosité
du noyau est de 1’ordre de 107 poise.

1. Examinons d’abord le cas particulier le plus simple ou la
frontiére enveloppe-noyau est sphérique, 1’enveloppe absolument
rigide, le noyau homogéne et incompressible, mais la viscosité du
noyau si faible que 1’épaisseur de la couche d’Ekman 1 est beau-
coup plus petite que le rayon du noyau b. Dans ce cas la trans-
mission du moment au noyau peut se réaliser uniquement par les
forces visqueuses. C’est pourquoi & cause des limites de la
couche d’Ekman la masse principale du noyau se meut avec une
vitesse angulaire constante par rapport & un axe immobile dans
1’espace. Quant & 1’enveloppe elle accomplit un mouvement de nu-
tation sous 1’effet de la force de marée avec le potentiel (1.9)
en entrainant derriére elle une couche de liquide d’épaisseur

La solution des équations (2.3) peut étre cherchée comme la
somme des oscillations du type torsionnel :

¢
- < s oY -~ 2Ya
U:Zjn(z) €, .smmeansp - &y a;{"]’

Raq

(4.43)

ou Y = T(ewn8) sim(ot - P+ aa ()

est une fonction sphérique, P:‘sont les polynémes associés de
Legendre; eg e*,sont les vecteurs unitaires orientés suivant la
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direction d’accroissement respectivement de 6 et‘p, B8 est la co-
latitude, Y est 1la longitude, an (r) sont des fonctions de r
tenant compte de la variation de la phase des oscillations avec
la profondeur. A cause de la symétrie du probléme pour‘f la
solution ne peut dépendre que de la combinaison ot - ¥ c’est
pourquoi les fonctions sphériques entrent en (4.43) uniquement
avec m = 1. Pour

Xile)2(vart3(s2)) e, @,(2)0 u Lo (2) S (2)<-. = In() =0

1’expression (4.43) coincide avec (4.28).
Pour une viscosité non nulle du noyau l’équation du mouve-
ment (2.3) a la forme

(4.44)

Comme il a été noté plus haut la substitution de (4.43) en
(4.44) donne un systéme continu d’équations différentielles ordi-
naires liées entre elles pour X, (r) dont la solution directe
présente de grandes difficultés. Cependant la dépendance Xi (r)
peut étre trouvée de fagon autonome. Pour s’en assurer, nous mul-
tiplierons (4.43) vectoriellement par r et nous intégrerons le
résultat suivant les variables angulaires.

Nous obtiendrons :

-

Nz 31ds=8Z 2in, (2)(zcos(6t +ate)) +]sin (Bt +alz))). (4.45)

D’autre part aprés avoir multiplié (4.43) vectoriellement par
T dr et intégré le résultat suivant 6, \f nous obtiendrons 1’équa-
tion des moments pour une couche sphérique de rayon r et d’épais-
seur 6r :

?a_g . [;3 _a_’l] ffo[vav]ds (4.46)
ou '—é’—’ ﬂf{[zvjf[z[wzlz,zc{s-—-w»ﬂp[zv]a/s (4.47)
DA .9 8.»« f”l) ST ont (4.48)

E
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A(r) et M(r) sont le moment d’inertie et le moment de la quantité-
de mouvement de la sphére de rayon r.
Si 1’épaisseur de la couche d’Ekman €<< b, alors

ﬂﬁ[zav}d.&z/fﬂ[ ]d’g‘ (4.49)

=82 20 25 [nteleeost « afe))» Jsin(st rar)))]

Aprés avoir substitué (4.47) & (4.49) en (4. 46) et exprimé les
composantes entrant en (4. 47)60 par € d° aprés les formules (1.14)
et noté X (*c)ce;(rl’{—a.(z)) ')( AL Mm(et.\-o{m)j )(1 nous obtiendrons les

équations suivantes pour w 'X

>

& ) ? . ~
i g e = £W665inde;
o (4.50)
L = - £y 66 cos Tt

La solution de ces équations avec les conditions aux limites
(4.31) est de la forme :

2=
. .. z-8), € _

b %“%g'[””(ﬁ $ 5 ‘“ﬁ] (4.512)
(4.51b)

_)(,m_ Ew€5 [.S‘tn(d’é + & 6)6% - Sen G‘t]

ou )
e__2¢Y .
€= PLle+w]

(4.52)

La substitution de (4.51), (4.52) dans 1’expression liant Lt
avec la valeur des temsions visqueuses \7 av/az 3 la frontiere s
du noyau avec 1’enveloppe donne :

Lreffs 8]

cﬁz 3‘)[ ‘a;_-:f) g]'(8)7-
= z

. 7 A
_SAER [ dw? [~ ot + 2 +’5£fz{'5"tf-°)]‘
=T ¢ d(é‘f»u))}: seos(6t + )t 7

(4.53)
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Pour comparer (4.53) avec (4.38) (4.39) il faut exprimer les
valeurs du paramétre € entrant en (4.53) en fonction de +’. Dans
le cas d’une frontiére sphérique de 1’enveloppe avec le noyau le
moment des forces de marées agissant sur le noyau est nul, mais
le moment des forces de friction visqueuse ne se transmet que par
une mince couche d’épaisseur d’ordre%? confinant avec 1’enveloppe.
C’est pourquoi le vecteur vitesse angulaire instantanée de la
masse principale du noyau W + % est immobile dans 1’espace. Par
conséquent,|¥|/w détermine 1’angle d’ouverture du céne d’herpol-
hodie de 1’enveloppe et conformément au théoréme de Poinsot sur
la relation des angles des ouvertures des cones de polhodie et
d’herpolhodie (1.20a)

€ = _Eg ]u)+°'" (4.54)

Apreés avoir substitué (4.29) en (4.54) et tenant compte que dans
le cas de la nutation quasi diurne o » -@J, nous trouverons

o +w|

w (4.55)

¥

Nous noterons que (4.55) résulte également de la comparaison des
formules de Poincaré (1.56) et (3.37) pour e = 0.
La substitution de (4.55) en (4.53) donne

(4.56)

- v ,ldle » H ), e 7,
L= 5'4" /}H«)L(‘ ca.s(o’t+7/+‘,.€m@‘ff,§/)

L’expression (4.56) différe de (4.38) (4.39) d’un facteur de
1’ordre de

(& /|0 +@|(x = (w/Thx

ol, en accord avec (1.20b), & est la vitesse angulaire du mouve-
ment du vecteur W dans l’espace. Ce facteur atteint les plus
grandes valeurs dans le cas de la précession (W/Q = 2.106) et de
la nutation principale (W/@nut = 6.800).

Pour une explication de 1’influence si grande des forces de
Coriolis sur Lt on peut donner & la formule (4.56) une expli-
cation un peu plus évidente. Pour cela nous utiliserons d’abord
1’expression approximative pour Ly par la valeur des tensions
visqueuses dans le noyau sur Jla frontiére avec 1’enveloppe. En

supposant dans la couche b - € £ r £ b
’zi,N !,
0e €

nous obtiendrons

IZ,.I:I;)//[Z g:—g‘]a’s,~5ﬂq f}_’%"_z‘)_ (4.57)
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D’autre part, on peut évaluer Lt d’apreés la valeur du moment de
la quantité de mouvement transmis de 1’enveloppe & 1la couche
sphérique liquide d’épaisseur €. En supposant que cette couche se
meut avec 1’enveloppe, nous trouverons :

= _ 9;;' _ - - = s . (4.58)
‘ Lrl«:,%"{_" - M*[C&)M]!
ou
Fime 22 p8%00(tecosce +jesinot . ) (4.59)

qui est le moment de quantité du mouvement de la couche sphérique.
La substitution de (4.59) en (4.58) donne :

[Lr| ~ Iﬁi"-’ 531% w & (4.60)

Apreés avoir exprimé dans cette expression € parf’ 4 1’aide
de (4.55) et en comparant le résultat avec (4.57), nous obtien-
drons :

¢

£2 ?(—é-:-;)‘ (4.61)
ce qui, d’aprés 1’ordre, correspond avec (4.52). La substitution
de (4.61) en (4.57) soit (4.60) domne 1’estimation Ly coincidant
avec (4.56) mais différant de (4.38), (4.39) d’un facteur de
1’ordre de /o +wW) L.

Dans le cas o = - W obtenu sans tenir compte des forces de
Coriolis 1la relation (4.38) donne la valeur finale Ly et { alors
que de (4.56) il résulte que Lt = 0, @ = ». Cette différence a
une explication simple : pour o = - W la fréquence @ = 0 déter-
minée en (1.20b) et par conséquent, le vecteur vitesse angulaire
de 1’enveloppe comme le vecteur vitesse angulaire de 1la couche
liquide contigiie & 1’enveloppe gardent une direction invariable
dans 1’espace. Il est évident que dans ce cas D M/D t = 0 ce qui
signifie aussi Lt = 0. Puisque pour ¢ = -W, b a une valeur
finale, et Ly en accord avec (4.57) est proportionnel & |4?]/¢.
par la condition ljp Lt = O s’ensuit également de

O 2~
lin (0) o, ce qui concorde avec (4.61). Dans les équations
g -
(4.32), (4.34) e n’entre pas c’est pourquoi il ne se présente
aucune difficulté pour leurs solutions pour ¢ = -W.

2. Dans le cas d’une frontigre ellipsoidale enveloppe-noyau,
la relation (4.57) reste en vigueur, cependant le lien entre € et
¥ se détermine non pas par (4.55) mais par les relations de
Poincaré (1.56) (3.37) conformément auxquelles

S0

%/ w

Dans le cas de la précession et de la nutation principale
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g +uw

/ / <<e,, c’est pourquoi

/€/= €19y

Par analogie avec le § 1 nous examinerons le moment de la
quantité de mouvement transmis du noyau & l’enveloppe. A cause de
la couche "adhérente" & 1’enveloppe, d’épaisseur & 1le moment
d’inertie de 1’enveloppe augmente d’une valeur de 1’ordre de

8n
—f 1103 2
3

Si e ne dépend pas de 8 la présence de cette couche n’exerce
pas d’influence sur 1’aplatissement de la frontieére enveloppe~
noyau et par conséquent la dépendence de € de £ peut étre estimée
par la différenciation de (1.56) suivant Aj.

Apreés avoir désigné par 6€ la correction a € due a 1’effet de la
couche d’épaisseura , nous obtiendrons

5€ sA,t cew
€ €A we

En utilisant 1’expression pour le moment total Lo (4.40) nous
trouverons

Fe | 4 SCE 6red
ILrI~I/-p‘5—”‘“"’ YT T (4.62a)

En comparant (4.62a) et (4.57) nous avons

v
2
"~ ST

Aprés avoir substitué (4.62b) en (4.57) soit (4.62a) nous obtien-

drons
/|| Erw)
’Lr""‘ 5A«Ww-g-v 5 (4.62c)

ce qui coincide avec (4.61), (4.56). Aprés avoir substitué
(4.62c) et (4.40) en (4.41) et en supposant A;/A = 0,1, € = 1/400,
b = 3.108cm, /o + W/ = w /6800 nous obtiendrons

(4.62b)

v < 107 poise (4.63)

Effectivement la limite supérieure (4.63) diffeéere de (4.42)
par un facteur de 1’ordre de &/|c + w|. Les valeurs §2 déter-
minées par les formules (4.62c) et (4.36) différent par ce méme
facteur. Dans le cas de la précession, 1’estimation de € d’apres
la formule (4.36) est réduite d’a peu prés 3000 fois.

En conclusion nous noterons que des formules (4.62a) (4.62b)
il s’ensuit
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16€ | {Lt |

Lo

~ P

c’est & dire que lors de 1’augmentation de k fois la précision de
1’observation de 6€/€ la limite de la viscosité provoquant un
effet sensible sur les amplitudes des nutations diminue de k2
fois. Cette circonstance permet d’espérer qu’avec, dans un avenir
proche, une brusque augmentation des observations des amplitudes
des nutations il devienne possible d’avoir des limites
sensiblement plus strictes de la viscosité du noyau terrestre.

3. Dans le cas de la nutation libre chandlérienne, la
substitution de (3.55) en (4.57) donne

€oy
E

Le moment total des forces agissant du c6été du noyau liquide sur
1’enveloppe se détermine par la somme des moments (4.22) et
(4.64). _Apres avoir remplacé dans le second membre de (4.21) L
par L + Ly, nous cbtiendrons :

(4.64)

‘LT’ ~ 10 A4

10 Ajo ¥V

|60 (4.65)

~fb€w (A - Aq)

ol 60 est la variation de la fréquence propre due & 1’effet du
moment (4.64) sur 1’enveloppe.

D’autre part, ©&c se détermine par le moment d’inertie de la
couche liquide 6A; 1ié & 1’enveloppe par les forces de cohésion
visqueuse. Pour estimer les ordres de grandeur &0, € et Ay on
peut admettre que la couche de liquide d’épaisseur { forme avec
1’enveloppe un corps solide unique. La dépendance o de A; se
détermine dans cette approximation par la formule de Poincaré
(1.52). En faisant 1la différenciation (1.52) selon Ay et en
tenant compte que 841 = - 54; € b nous obtiendrons :

A0 5A1£ o
60 = = (4.66)

A - A4 b(A - Ay)

En comparant (4.65) et (4.66), nous trouverons

——

A
e~ 55 b (4.67)
. ThE \/_e;»_?.
16l = (A-A,)EY Pw (4.68)
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La relation (4.68) permet d’évaluer la valeur maximale du décré-
ment d’amortissement de la nutation de Chandler 6¢y = n/Qcp, dé-
terminée par la viscosité_du noyau. Il est évident que 6c est
maximale quand la phase de Ly est décalée par rapport a la phase
de L de w/2.

Dans ce cas /60 = Jmbo et

Re o ST w?
Q = = ~J @. ———
1180" 2y (4-69)

—QIWU'

En assimilant cette valeur & Q ~ 50 [87] observée nous
obtiendrons

Yo ~ 2.1010 poise (4.70)

Pour les valeurs de ¥ inférieures & la limite, 1’influence de la
viscosité du noyau sur 1’amortissement du mouvement chandlérien
du pdle est insignifiante. On a tiré & peu prés la méme conclu-
sion dans le travail [99]. La comparaison de (4.63) et (4.70) in-
dique que les données sur 1’amortissement du mouvement chandlé-
rien du pdle montrent une contrainte sensiblement moins stricte
sur la viscosité du noyau que les données sur les amplitudes de
la nutation forcée. Toutefois, 1’estimation (4.70) peut tout de
méme présenter un certain intérét pratique puisqu’elle a été ob-
tenue pour la période d’oscillation Ten ~ 14 mois alors que
(4.63) se rapporte aux périodes quasi-diurnes. De la relation
(4.68) il s’ensuit que pour ¥ <& 107 poise 1’influence de la
viscosité du noyau sur la période chandlérienne est plus petite
que les erreurs des observations de Tch.

§ 4. Variations de marées de la vitesse de rotation de la Terre

Une certaine information indépendante sur la viscosité du
noyau peut également étre obtenue par 1’analyse des variations de
marées de la vitesse de rotation de la Terre.

Comme on le sait les composantes & longue période des marées
luni-solaires provoquent des variations du moment d’inertie de la
Terre par rapport & 1’axe de rotation et provoquent des varia-
tions observées de la vitesse de rotation. Si la liaison entre le
noyau et 1’enveloppe est suffisamment forte (viscosité du noyau
¢levée) alors la variation de la vitesse angulaire de la rotation
de 1’enveloppe 6Wse détermine par 1’expression :

e ic

5 c_ (4.71)
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ou 6C est la variation du moment d’inertie de toute la Terre avec
noyau et océan. Si la liaison est faible, les variations de
marées de la rotation du noyau peuvent ne pas correspondre aux
variations de la vitesse de rotation de l’enveloppe et au lieu de
(4.71) on aura 1’égalité

8&0 gt:a
e = Rl 4,72
w Co ( )

ol 86Cy est la variation du moment d’inertie du systéme enveloppe-
océan.

Pour calculer (4.71), (4.72) pour les modéles réels de la
Terre nous montrerons que 8C, 6Cs; se déterminent par les valeurs
des variations de marées du potentiel gravitationnel et de ses
dérivées radiales sur la surface de la Terre et & la frontiere
noyau-enveloppe.

En utilisant la détermination 6C, nous écrirons :

IC=[[Ip(x*+y) T, rfHa)pla)(xey?)ds,,  (4.73)
. 7T . Je

ol T est le volume occupé par toute la Terre, 6 = - div () (la
variation de densité due & la marée) s¢ est la surface de la
Terre, H(a) et P(a) sont la composante radiale des déplacements
et la densité a la surface r = a. Nous avons une expression
analogue (avec le remplacement de T par Ty, H(a) par H(b) et

(a) par f(b - 0) et pour la variation du moment d’inertie du
noyau 6C; = 6C - 6C3. En utilisant 1’équation de Poisson - (1.59)
nous exprimerons &¢ par la variation du potentiel due & la marée:

LR :
Sz - ——
e TG (4.74)

Aprés avoir substitué (4.74) en (4.73) et en utilisant la
formule de Green nous transformerons 1°intégrale de volume (4.73)
en intégrale de surface. Tenant compte de ce que

(x2 4+ y2) = 4 = const.

et prenant en considération que pour les déformations de marées,
a4 cause de la conservation de la masse totale

Jl[Rdx =0
nous obtiemdrons

R (e IR
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our)/bn est la dérivée suivant la normale extérieure et

R 2R (4.75)
;;;,—-)M - (’WL’ Gt

est la dérivée normale du potentiel dans 1’espace extérieur.
Aprés avoir décomposé R, H en fonctions sphériques (1.110) et
tenant compte que

2
X2 + Y2 = — r2 (1 - P3 (cos ©)
3

nous obtiendrons finalement

6C = __2_1‘; ( L, (o) - zafsz (“)) (4.76)
AS

2 2R
Lo (r) = (Woub

De fagon tout a fait analogue

6Cy = }s’% ( Lzo[b)‘ 2b Rzo(L)) (4.77)

Le calcul numérique 6C; et 6Cy = 6C - 6C (4.76)(4.77)

ou

pour le modéle N° 508 de Gilbert et Dziewonski [70] en tenant
compte des déformations élastiques provoquées par la charge de
marée océanique, donne les résultats suivants [100]

C ~ Ve

— = - 2,02 (k + 0,692 k) — (4.78)
C ga

o o e

— = - 2,02 (0,881 k + 0,846 k) — (4.79)
Ca ga

ou k = 0,304 a 0,308 - les nombres de Love calculés avec une cor-
rection du module dynamique du déplacement (pour la fonction lo-
garithmiqug~ge creep de Lomnitz) pour les périodes de 2 semaines
et 1 an, 'K ~ 0,04 est la correction & k en tenant compte de la
marée dans 1’océan réel dans 1’approximation statique
ag = 6,24.1011 cm2/s2 est la constante de normalisation Ve sont
les amplitudes déterminées (2.26) des ondes zonales pour
no = 2, mg = 0.

Comme on le constate par (4.78), (4.79), les relations 86/ w
calculées d’aprés les formules (4.71) et (4.72) différent & peu
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pres de 12%.

La précision des mesures 6w/w d’aprés l’estimation [101]
atteint 1%. Ainsi il apparait que dans les limites des erreurs de
mesures les variations observées 6w /w dues aux marées, tirées du
travail [101] concordent avec les valeurs (4.72), (4.79) se rap-
portant au cas limite de faible viscosité du noyau.

Nous examinerons quelle limitation sur les valeurs possibles
de la viscosité du noyau représentent ces données. Si on part de
1’estimation de la précision des observation 6w /w tirées du
travail [101] c’est & dire si on suppose que la différence des
résultats obtenus & partir des formules (4.71), (4.78) soit
(4.72), (4.79) 10 fois plus grandes que les erreurs de mesures de
6 / , cela signifie que le moment d’inertie de la couche d’Ekman
ne dépasse pas 1/10 Cy, c’est & dire

£ ¢
5C; — & — Cy (4.80)
b 10

De 1’équation des moments de la couche (4.46) il s’ensuit que
pour &colinéaire avecW, pour £ 1’estimation (4.36) est correcte.
La substitution de (4.36) en (4.80) donne

Gsz
v £ (4.81)

5.103

Les valeurs o peuvent varier de 2.10-7 s-1 (pour 1’onde annuelle
Ssa) Jjusqu’a 5.10-6 s-1 (pour 1°’onde bimensuelle Mf).

Les résultats [101] se rapportent & 1’onde Mf. La substitution en
(4.81) de la valeur o = 5.10-6 s-1 donne

v 4108 poise (4.82)
Cette limitation est un peu moins contraignante que (4.63).

11 convient de noter que le second membre de (4.81) est pro-
portionnel & o. Cela signifie que pour une précision relative
égale des mesures, les variations & longue période &W/w apportent
des informations plus importantes sur la viscosité du noyau que
celles a courte période. Cependant la précision des mesures
actuelles des variations de marées annuelles et semi annuelles de
la vitesse de la rotation de la Terre n’est pas encore assez
¢levée et il ne convient pas jusqu’a présent d’utiliser ces don-
nées pour estimer la limite supérieure de la viscosité du noyau.

Ainsi, de l’analyse de 1’ensemble des données actuelles sur
la rotation de la Terre il résulte que la viscosité du noyau ne
peut dépasser ~ 107 poise.
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5. Conclusions
Nous formulerons briévement les résultats de ce chapitre.

1. La comparaison des valeurs théoriques de la période et du dé-
crément d’amortissement du mouvement chandlérien et également
des nombres de Love pour les ondes semi-diurnes, diurnes et a
longue période permet, avec les résultats des observations,
d’élargir la zone des périodes Ti; dans laquelle on sonde le
paramétre de qualité Qu (T) du manteau en fonction du domaine
d’1 s £ Ty £ 1 heure (ce qui correspond aux périodes des ondes
séismiques et des oscillations propres de la Terre) jusque
Tech % 14 mois. Pour évaluer Qu (Ten) il faut un calcul treés
sir des nombres de Love et de Tcn tenant compte de 1’action
d’une grande quantité de facteurs perturbateurs. Les résultats
du § 1 montrent que par la formule (3.58) la valeur de T¢n
tient compte avec wune précision suffisante aussi bien de
1’influence d’un noyau liquide compressible non homogéne que
de 1’effet de 1’¢lasticité de 1’enveloppe. La déduction donnée
dans le § 1 de 1’expression pour T¢n n’utilise aucune
hypothe¢se sur le caractére des déplacements dans le noyau et
n’est pas liée & la solution du systéme infini d’équations
différentielles ordinaires décrivant ces déplacements.

2. Apparemment la plus grande indétermination des valeurs théori-
ques Qcn et Ten est déterminée par la dissipation jusqu’a
présent non prise en considération de 1’énergie dans 1’océan.
Si la marée polaire de période 14 mois se décrit avec wune
précision suffisante par la théorie statique alors la valeur
théorique Tep (calculée pour un modéle d’enveloppe idéalement
élastique) est de 10 & 11 jours plus courte que celle ob-
servée. Cette différence peut s’expliquer si on suppose que le
parametre de qualité du manteau Qu (5) dans la gamme des
périodes de 1 heure & 14 mois dépend de o, en on pour n = 0,1
¢ 0,2,

Avec cette dépendance de Qu (o) la valeur observée de
Qch = 45 £ 10 (§ 7)

peut étre complétement expliquée par 1la dissipation de
1’énergie dans 1’enveloppe. Pour la fonction logarithmique de
creep de Lomnitz 1la correction & la période de Chandler a
cause de la dépendance du module de déplacement en fonction de
la fréquence n’est que de trois jours et Qcn = 500. Les
dépendances en n de 6Tch et Qch pour O < n £ 0,2 sont données
sur la figure 4.1.

3. A cause de la grande amplitude des oscillations diurnes du
noyau par rapport & 1’enveloppe et de la faible épaisseur de
la couche d’Ekman les amplitudes et la phase de nutation de la
Terre sont sensibles & la valeur de la viscosité du noyau.

En méme temps pour calculer 1’influence de la viscosité du
noyau sur les amplitudes et les phases de la nutation forcée
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il faut tenir compte de 1’action des forces de Coriolis sur
les mouvements dans le noyau liquide. Les estimations wuti-
lisées précédemment du moment des forces de friction vis-
queuse obtenues sans tenir compte des forces de Coriolis
donnent un résultat qualitativement incertain. Le probléme de
la détermination de la distribution des courants de marées
dans un noyau non idéalement liquide est trés complexe. Cepen-
dant le moment Lt peut étre trouvé de fagon autonome pour 1la
solution des équations ordinaires (4.50) aux conditions aux
limites (4.51).

. Les données actuelles sur les amplitudes de la nutation témoi-
gnent de ce que la viscosité du noyau est inférieure & 107
poise. Cette limitation est plus stGre que les estimations
obtenues d’aprés les données séismiques et les données sur
1’amortissement des oscillations propres de la Terre selon
lesquelles elle est inférieure & 109 poise.

Une limitation wun peu moins rigide (< 108 poise) résulte de
1’analyse des données sur les variations de marées de la
vitesse de rotation de la Terre; encore moins rigide
(£ 2.1010 poise) par 1’analyse des données sur 1°amortissement
du mouvement de Chandler.
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Chapitre V.

Théorie des marées pour des modéles de Terre
sphérique & dissymetrie faible.

Jusqu’a présent pour calculer les déformations de marées de
1’enveloppe nous avons utilisé le systéme d’équations (1.67) ob-
tenu dans 1’hypothése de répartitions a symétrie sphérique de la
densité et des modules d’élasticité. Pour étudier les hété-
rogénéités & grande échelle et locale du manteau d’apreés les
données de marées il faut généraliser ces solutions sur le cas
des modeles sphériquement non symétriques. En outre, pour étudier
les données sur les inclinaisons de marées et les déformations il
faut introduire des corrections qui tiennent compte du relief au
voisinage du point d’observation. Nous donnerons plus bas les ré-
sultats des solutions analytique et numérique de ces problémes,
basés sur 1’application de la méthode du petit parametre.

§ 1. La représentation des amplitudes et
des phases des marées terrestres suivant des
décompositions en fonctions sphériques.

La relation (1.113) détermine complétement la composante ra-
diale des déplacements et la variation du potentiel a la surface
de la Terre avec des répartitions sphériques & dissymétrie faible
de la densité et des modules élastiques. Pour calculer les inté-
grales (1.1065) entrant en (1.113) nous utiliserons la méthode
appliquée dans la théorie des oscillations propres de la Terre
[102 & 104] résidant dans la décomposition des parametres 6 A (r,
8,Y¢Y ), 6u (r, G,if )y 6 (r, 6, ?) en fonctions sphériques avec
intégration successive des résultats suivant les variables angu-
laires.

Lors de 1’introduction des hétérogénéités horizontales de la den-
sité dans les équations de départ (1.99) il faut ajouter les pe-
tits termes tenant compte de la non hydrostaticité des tensions
initiales (par exemple sous la forme de [105] c’est pourquoi le
terme 6L (4°,R°) entrant en (1.106 8) est composé de deux par-
ties : 1) les variations de 1’opérateur L (1.63) avec la varia-
tion de P et la variation correspondante V et 2) avec 1’appari-
tion de termes supplémentaires dans les équations de départ pour
le calcul desquelles il faudrait introduire quelques hypotheses
supplémentaires’ sur le caractére de la partie non hydrostatique
des tensions initiales.

Puisque les hétérogénéités horizontales de la densité du manteau
sont assez faibles (les valeurs relatives des anomalies gravita-
tionnelles sont beaucoup plus petites que les erreurs relatives
des observations de marées), nous nous limiterons dans la suite
uniquement & 1’examen des répartitions sphériquement non symé-
triques des modules d’élasticité.

Aprés avoir représenté les valeurs Fipy entrant en (1.113) sous
la forme
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Finm = Finn (6A) + Finm (8p) (5.1)
ou conformément a (1.106 6),

/E;vm (Jﬂ)‘ ':///JA divy a/ufanm aQ/' (5.2)

(5.3)
(é)*/°~//o7*(3?:" B‘q’/am |

les intégrales liées aux variations &)» et 6u respectivement, nous
substituerons les décompositions 6A, 6y en fonctions sphériques

dA (zlg,cf)=§g’e_ Aep(2) YeF(“’, "y (5.4)
4 ee €
PO E e IV (00 E9)

en (5.2), (5.3). En utilisant les expressions pour les déplace-
ments u°, uj (1.66) :

LU ?; o /z)Yn, (69)*7, (z)vYn?'(ﬁ,"}, (5.6)
-~ 7
U == W)y (80) TS (z)VY (s, sy (5.7)

il est facile de se rendre compte que

= m ’ (5'8)
v 3% D, (%) Yoo (8,%) -
i Lo 2 ('r.} Y,, (ev), | (5.9)
ot Dnlz) = H, (z/+ £ Haln)"

la prime désigne la dérivée par rapport ar
Ainsi

. -3
Fe, (J,z):.—eb Afﬂﬂrnﬂ.masf ”") 'z)/'(,f,/'z)q’z (5.10)
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ou
x")w(z - 29, 9! 2):
rae (%) o D0 (% (5.11)
Atormnam. -//Ye’/é’, v) Y (6%) Y,f'/e, ¢)ds (5.12)
3

sont les intégrales provenant des produits des trois fonctions
sphériques, s est la sphére unitaire.

Il est un peu plus difficile de calculer Fpm (_{53- )\).
En utilisant la notation

' L . ' :
AL =W R T 8 T [ (5.13a)
i A4 - o ¢ '
Ao o 2 Ta )2t < Th S (5.13b)

nous obtiendrons fz'}]-'

° = e ) s
~Fim (974)=2, %\, Ae,oamf.mu ( f)/ e e () (5.14)

7] ' ;
'[Xnn. =) *2[(5 *nen, *llfn fn.-e)x:’,‘,’fﬂ () *

i .
*7(€en f/?.-/}/(wz tn ¢ 1)(n .un;(//ﬂ.sn.-(-?}x,(,’z?} 'z/]a/'t'l
ou

zxy) ! ;o .
P (t)=2z'{'e R Y T Y 34 A, +

s A %’;4/+£§—’1'—'/ At * (5.15)

: -,! o7 . . . "
* g A:l‘ﬂ. '3f$,/7’- *’Iff. /fq,',/ * %/"

Al ) Pk, B %///
wl vy ai o F) ozl 4.0 %)

T
b2 (n- 1)t (0 )

/
/"/0/ €r Co .
Z,, (2)=2 =°

Les intégrales entrant en (5.10), (5.15) provenant des produits
des trois fonctions sphériques Agpmw w,wme sont exprimées dans le
cas général par 3.j sont les symboles de Vigner [106]. Dans le
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cas des ondes de marées principales avec ng = 2, me =0, 1, 2
présentant ici le plus grand intérét on peut sensiblement sim-
plifier les expressions générales pour Ag . ..a.. Vhg si on utilise
les formules de récurrence g e

(5.16)

I -
$En6Py (cos8)= TRt (Pree ’[ cos8)- P,,.,ﬂ(co.s 8));

, .
cos 64 (cos8)=Zarilln-rm 1) Facy (cosE) #lrrm)Pay (cos 5))

o
(dans le second membre de (5.16) on a pris Pgx = O pour r > k) et
également les relations élémentaires

~

24
f cosm,y cosmy f €S My ay =

(5.17)

Praad
7
= f[J:w,*mg,m, *Om,ems,mz * d.m,fm;;ﬂva & Sm,,m,,n,]»

2
/.Sinm, veoS iy ¥ SEn mg ¥ a’y’ =

4

_ _ 7
= 2 [ng*ﬂsl’"' ‘J;;,';m&mz *d:n,om;‘mg fm,rm:,*m; o

Toutes les autres intégrales en ? donnent zéro & cause du fait
que les expressions intégrées sur 1’intervalle (0,2n) sont des
fonctions impaires de Y.

En utilisant (5.16) (5.17) il est facile de démontrer que
Agpummomo T O seulement dans les cas ol £ =n, n-2soitn+ 2
p=m+m soit p=m-me. Ainsi si les hétérogénéités horizon-
tales du manteau sont représentées par une seule harmonique sphé-
rique, la décomposition des marées & la surface de la Terre ne
renfermera pas plus de trois harmoniques dans le cas des marées
zonales et pas plus de six dans le cas des marées diurnes et semi
diurnes. Ceci permet d’obtenir la solution finale du probléme
pour les hétérogénéités horizontales données par 1’indice final
des harmoniques sphériques.

L’intégration de 1’expression pour Agsy qem «, wo Suivant 8 se ra-
méne au calcul des intégrales des trois types :

:6/&m.(x) Ppm/.‘(} Pﬂm»modx

aﬂﬁ?m«
[

gﬁmm. 3/!0:./1'} B’m{x) P/::mg O/Xl‘
) ! m Mo . (5 ° 18)
dnmma=| A () A" (%) Prz (%) dx.
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A 1’aide de (5.16) nous obtiendrons

~

/nr-//{m nt-m?’ ¢ - .
Yne2| 2n+3 2n -1 /C upa 7,=03
- med
C’nm/rrfﬁz,,{/ ;n'-”/’* - :'7,,,:7;, Ch npm m,=1;
C C med
T (Za-i)l2a°3) " TP M. =23
.
(5[ﬂ-m+/)(ﬂ-m r2) cr npis =03
(Yn+2)f2ns3) ¢ <o
bnmms } 2./;3#1 g;’f;/ [t npu n1,=1;

3 med .
————e n . =2
L(Z/NU(Z/HJ) Cnez Pl me =cs
/ m

J(nemlnrm-t) ¢ npa 1, =03
(Gnez)(2n-1) "%
Lz 4 = ______j’/’"‘*':") cm" N npu m.=1;
¥4 i
T Caa R
L {
o m_ tnem)!
4Ry oA ,em/ (n-m)! (5.20)

I1 convient de noter que pour les variations & symétrie sphérique
86\, &u, et n, = 2 dans les sommes (5.10), (5.14) il ne reste que
les termes pour lesquels f=p = o. Dans ce cas

Aeprmnm,=Cy' Tnn. Smme

et le facteur de 6u dans 1’expression intégrée (5.14) se ramene
a : '

()
'L"/X :'zz’.l (1)+/0X,m, ('z) *.30X,,,,, ( ))

En utilisant 1la forme évidente des coefficients des équations
(1.67) entrant en (3.8) & la suite de calculs assez importants on
peut s’assurer du fait que cette expression correspond au facteur
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pour &u en (3.8); quant au facteur pour ék il coincide avec
- x' 3 (r)

Afin d’utiliser les données sur les hétérogénéités horizontales
dans les répartitions des vitesses des ondes séismiques, dans les
relations (5.10) (5.14) il convient de passer des variables A ,u
aux variables

i
oo mE -

Nous désignons par Vpo, Vso les répartitions des vitesses des
ondes longitudinales et transversales moyennées en fonction des
variables angulaires avec la profondeur, par 6Vp, 6Vs - les pe-
tits compléments sphériquement non symétriques, A = 6Vp /Vpo s

p = 6Vs/Vso-
Tenant compte des expre851ons pour les variations de la force de

pesanteur par Hn, Rn nous obtiendrons finalement :

89(6%¢)=2 5 [lnet) R te)-2me)] Vi v)=

20 me-pp

‘=§P cosael(67)s (6, ¢)e(60)p (6,%)] *

(5.21)
+ sin62l{(6£)s. (8 V)*(G:)Pz (6,%)],

(6 ) (6,%) Aot 1691 /Mo,/’,ﬁ*m‘)‘ ;e L HOE
+Qpemm Yo (6,%)] {m,,ﬂﬂ-m-)/ ;e (%)% (%) e
+84-2p-mums Yoo (89)1 (. '”-,ﬂi'”’o/‘,/‘;e-z (e d2 (s .22)
* bepm, Yory (8, ‘f}f(m.,,q/aw.//;,,z (e)et; }z Jela *
*dy sprmm Yon (8 L (m,p. o) ;/e-z(zjd: (2)dle +

*d o, Yeuy, (6,9)] (e, p, p- rrr-/‘/}e.z (%) (%)=

I(rm. Pap—m-}/casmv Cos,or cos(ptm)¥ 4. (5.23)
n,o? SEn(pem)P s

l(/

ye{zjzé/ﬂ.ﬁ{/‘u}(‘&xef,. {zj-(fff)x({jr/ (z)). (5.24)
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différence
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-7723-

9
(6 Jsu* @epma Y (8001 (mp prm)f (22 Je CIfE (20

+ @y mum Y0,V 1o ) [ (21)e (2 (v e +
f
"ge-,e,mm.m. Yepzm{oﬁ ‘//[{rﬂ.,,o,/b-m.)/(l,)e.z (%) Pe (t) et
, (5.25)
+Beom, Yors (8,%) T(r,p,P*M) / (2,)ens (&) B0 (V2

+d€-2ﬁiﬂ‘.lﬂa (':m‘(e, ‘0](’7701/’;/""’7-)2/ (2/)e-2 (2)}9:("/"’1'

“'_a/gpm. Yeim'(évjf[m.,ﬁ,k‘”%)/ (lj)efz ('z)ﬁe’ (%) “/2','

o . 9y=1) ) 53)
(2)e (%) 2pia (28 17) 42l =(er)%ea, (%) ¢

¢/o3)
~f.e(e+r).ngf (%);

(2:)e(z) =2 (2€*3) e .(2x Gl ) (es1) e Ve ) (& Je ),
’ {5.26)

€3)(f=3)

(23 )e(2) =42 +1) e (2207 " [ )~(Cs 1) %en, " (€)*

*4(4¢ ‘-/M.(zxéﬁ'?e)~(e* f}xe"i('.”/{z)) +(2,)e(2).

est analogue & (5.22) avec cette
que dans la formule (5.23) cos mo\-( est changé

€n
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(Gg) S, s’obtient également par (5.23), (5.25) par le rempla-
cement en (5.23) de cos me Y par sin moY . Les fonctions (Gz) Si,
(GE) S, déterminent 1’action, sur la marée, des hétérogénéités
horizontales dans les répartitions des vitesses des ondes trans-
versales Vg et (GE) Pi: (GZ) p2 des hétérogénéités des vitesses
des ondes longitudinales Vp.

Pour le calcul numérique des valeurs Ag (8,&f, t) déterminées par
les formules (5.21) a (5.26) il faut tenir compte de ce qui suit:

1. Dans les formules (5.22), (5.25) entrent les fonctions

sphériques Ygtw“ ' zb&m° , déterminées par
{2

(5.27)

Py P €os p. ¥
! (6.9)+ Pl case) {3507, -

Les indices e , p en conformité avec (5.10), (5.14) couvrent
toutes les valeurs possibles dans 1’intervalle o & p £ £ ¢ ©». Le
choix entre soit le cosinus, soit le sinus, dans les formules
(5.23) (5.27) se détermine par les régles suivantes :

1) 1’intégrale I (mo,p.,p * mg) dans les expressions pour (Gg )Sy
U;S)Fu a la forme (5.23); dans les formules pour (Gg ) Sa,
(G 5") e, le premier facteur dans 1’expression intégrée (5.23)
doit &tre remplacée par sin moVf ;

2) le second facteur dans 1’expression intégrée (5.23) a la forme
cos p‘f dans le cas ou on envisage 1l’effet des hétérogénéités ho-
rizontales de la forme Qg(r) P: (cos 8) cos pY; Bg(r) P:(cos 8)
cos pY et sin pY ol les hétérogénéités ont la forme

ol (2) Rl (cos8)sinpy; L (%) P (cos8)sinp,
3) la forme du troisiéme facteur en (5.23) se détermine par les
régles de sélection (5.17). Si les deux premiers facteurs dans
1’expression intégrée (5.23) - sont deux cosinus un ou deux
sinus, alors le dernier facteur a la forme cos (p % 2)¥; si un
des facteurs est le cosinus, et 1’autre le sinus alors le facteur
suivant a la forme sin (p % mgp)Y

+mo

pt
4) en (5.27) les fonctions :j se déterminent par
i, 2+ 2

Xg::?{@‘ﬂ)=f%?:?/cosajqoséptnajv

dans le cas ol le troisiéme facteur dans 1’expression intégrée
est cos (p % mo)\f et

PEB, PER ‘ .
Yeess (6.%) = Peeea (cos€)sin(ptrm)¥,
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quand le troisieéme facteur dans 1’expression intégrée (5.23) est
sin (p * mo)Y

2. Enfin, les cas n = o0 et n = 1 sont des cas particuliers
sur lesquels il faut s’arréter en détail.

Des solutions auxiliaires (uj, RJ) décrites par la fonction sphé-
rique d’ordre zéro sont nécessaires pour trouver 1’aplatissement
dd & la marée de toutes sortes de la Terre sphériquement non sy-
métrique et des variations de la force de pesanteur qui y sont
liées. L’aplatissement divers (la variation du rayon moyen et du
volume de la Terre) ne se produit que dans le cas ou les décompo-
sitions des hétérogénéités horizontales de la Terre renferment
des termes du second ordre. Ainsi, les termes comprenant Xg 6,9
(tenant compte de 1’aplatissement équatorial des surfaces des va-
leurs égales des paramétres) n’exercent une influence que sur les
variations & longue période du rayon moyen de la Terre, les
termes en Y; (68,9 ) uniquement sur les variations diurnes et les
termes en Y% (8, ¢ ) uniquement pour les variations semi diurnes.

L’équation de Poisson (1.62 b) pour n = o prend la forme
(r2 (R3)’)’ = 4n G (§r2 HI)’
et s’integre de fagon analytique :
. e (5.27)
(RY)" =476 pu + &
De la condition de régularité de la solution au centre de 1la
sphére il résulte que c = o.

Dans le systeme des variables (1.68 - 1.69) la condition (5.27)
prend la forme

fy (r) =0 pour n = o (5.28)

Tenant compte de 1’absence de déplacements tangentiels pour n = o,
nous obtiendrons le systéme d’équations du second ordre :

(£)=aufs a"'(‘/“ (5.29)
(/‘)I = a‘lﬁ( + Qg 12,

ou
2A Ca. = /- .
—Q,,=Q“=m: €« 2iAe2)’ .

‘ 3R 2N
a“:=4yoz$/ + z/u-;1:§7a——’
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En normalisant la solution par la condition
5
fo (1) =1 (5.30)

nous obtiendrons 1’intégrale correspondant a la premiére ligne
(1.112) (j = 1). L’intégrale correspondant & j = 2, perd son sens
a4 cause de (5.28). C’est pourquoi le rapport (1.113) pour n = o
ne détermine que la composante radiale des déplacements Ho et ne
détermine pas Ro. Tenant compte de la condition de conservation
de la masse totale de la Terre lors de cette déformation de
marées il est facile d’obtenir la condition manquante :

Ry (1) = o

Les harmoniques correspondant & n = 1 décrivent un transfert pa-
ralléle de la surface équipotentielle et de la surface de 1la
Terre sous 1’effet des forces des marées. Les valeurs absolues
des déplacements des deux surfaces dépendent du choix du systéme
de coordonnées et ne présentent pas d’intérét pour 1°’approxi-
mation statique. Quant aux déplacements relatifs (déplacement de
la surface équipotentielle par rapport & la surface de la Terre)
ils exercent une action aussi bien sur le gravimétre que sur le
clinometre et c’est pourquoi il faut en tenir compte. Les harmo-
niques du second ordre n’apparaissent que dans le cas, ou les
hétérogénéités horizontales renferment les termes Y?, Yz, Y3, Y3
(dans le cas des marées zonales), Y1, Yi, ¥Y%,Y5%, Y¥ (pour les
marées diurnes) et Y1, Yz, Y3, Y3 (pour les ondes semi diurnes)

Pour n = 1 les valeurs des fonctions entrant dans les intégrales
(ui, Ri) sont liées par une relation analytique dont le sens con-
siste en ce que la somme de toutes les forces élastiques et gra-
vitationnelles agissant sur le milieu renfermé dans une sphére de
rayon quelconque est égale & zéro. A la surface de la Terre cette
relation a la forme

2 f5(1) + f6(1) + £4(1) = O (5.31a)

I1 est facile de démontrer cette relation analytiquement si on
exprime & 1’aide de 1°équation de Poisson et de la formule de
Green les forces gravitationnelles agissant sur les masses &
1’intérieur de 1la sphére par le potentiel sur la surface de la
sphere et si on nivéle le résultat & la valeur des forces élas-
tiques agissant sur la surface. Lors de 1’intégration numérique
des équations de 1°équilibre élastique de la Terre cette relation
est satisfaite automatiquement et sert pour le contréle de 1°’in-
tégration numérique.

Les intégrales (U, RJ) données par les conditions aux limites
(1.112) ne satisfont pas & la relation (5.31a) c’est pourquoi
pour n = 1 les conditions (1.112) doivent étre redéterminées. Si
on utilise un systéme de coordonnées dont le centre correspond
avec le centre de masse de la Terre, alors la décomposition du
potentiel RJ en fonctions sphériques ne renfermera pas d’harmo-
niques du premier ordre et nous obtiendrons la valeur aux limites
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complémentaire analogue & celle qui est wutilisée pour les
coefficients de charge

fiz (1) =1 (5.31b)

En 1’absence de tensions tangentielles & la surface (fs (I) = 0)
les conditions (5.31) ne determlnent qu’une, et non deux, comme
pour n 2 2, solution auxiliaire (uJd, Ri). Apreés avoir substitué
en (1.106) 1’intégrale déterminée par les conditions aux limites
on peut constater que pour n = 1 les coefficients Hp, et Rm ne
se déterminent pas séparément. On ne détermine que la comblnalson
linéaire

m
Hy - Ry

Cette wvaleur entre en (5.20) et détermine la variation de marée
de 1’accélération de la pesanteur et les inclinaisons décrites
par les harmoniques du premier ordre.

En wutilisant (5.20) et 1’expression pourllg pour le modéle sphé-

riquement symétrique Y
Aga = T edpno (casﬂ/cos(d’t -m,¥)

ou 6 =1+ hy - 3/2 ka = 1,1582 pour le modéle de Terre N© 508 de
Gilbert et Dziewonski il est facile d’obtenir les valeurs rela-
tives des corrections aux amplitudes 5;(6,‘?) et des déphasages
‘P(e,\{’) en radian des variations de marées de la pesanteur par
rapport & la phaseAgo :

7
d:(@, ¥)= W (G- } (6? V’)Cosﬂwr(é ) (9")4’4/7/7‘&.

(5.32a)
- ! p Pj .
Pl6,v)= Wé (6, )(8¥)cosmr=(6.),(8 %)scn m.v

Dans le cas des ondes zonales, nous obtiendrons (7'o=‘?)3

, i (5.32b)
6.(8,9)= —2——5 (6¢ ), (6.¥), PEY)=7-

3cos?@-/ er



-7728-

§ 2. Résultats des calculs de modeles sur les
possibilités d’étude des hétérogénéités horizontales
de grande échelle d’aprés les données de marées.

Les relations (5.21 & 5.26) déterminent complétement les wvaria-
tions de marédes & la surface de la planéte avec des répartitions
sphériques faiblement non symétriques des modules élastiques. Le
calcul numérique pour les modéles concrets des répartitions
A (r, 8,¥%), 6u (r, 6, ) se raméne au calcul des fonctions
ve (r), (Zx)e (r) entrant en (5.22) (5.25) ne dépendant que de
la structure intérieure du modéle non perturbé (sphériquement sy-
métrique) de la Terre, aux quadratures (5.22), (5.25) et au cal-
cul des sommes (5.20). La série (5.20) se raméne & une somme fi-
nie dans les cas ou les décompositions 84, 6y (5.4 = 5.5) renfer-
ment le nombre fini de termes.

Le calcul yp (r), (Zx)¢ (r) d’apres les formules (5.24) (5.26) se
raméne & 1’intégration numérique des équations (1.67), (5.29)
dans 1’enveloppe et (1.74) dans le noyau aux conditions aux
limites (1.112) pour m 2 2, (5.30) pour n = o et (5.31) pour
n=1.

Nous donnons dans la table 5.1 les valeurs & la surface des
fonctions fj pour o £ n £ 47 calculées pour le modele N° 508 de
Gilbert et Dziewonski [70]. Nous donnons pour l’'ensemble dans la
table 5.1 les valeurs de f ; déterminées par les conditions aux
limites.

fs (1) =1, f4 (1) =1fe (1) =0

ce qui correspond & la présence de tensions tangentielles & la
surface. Parmi les neuf valeurs de fj nous ne donnons dans la
table 5.1 que six valeurs linéairement indépendantes puisque les
trois autres sont liées par leurs relations (1.82).

Les valeurs (fij)pn (I) déterminées par les conditions aux limites
(5.30), (5.31) sont les suivantes

n f1 fz f3
0 0,403 0
1 - 0,291 0.2115 1

Nous représentons sur la figure 5.1 les graphiques des fonctions
ya (r) et (Zx)n (r) pour 0 £ n £ 47 déterminées par les formules
(5.24), (5.26), (5.11) et (5.15).
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Table 5.1.

Valeurs (fj)p<1) pour le modele de Terre n® 508 de Gilbert et

VA (2) /é €2) #! ce) A ) f/ (v) 4 (1)
0,3643 0,3057 0,779 6,990 0,9696 0,2185
0,I247 0,0778 0,4684 10,55 0,5848 -=0,2903
0,0591 0,0697 0,3473 14,46 0,4I189 =0,3322
0,0356 0,0708 0,2795 18,36 0,3400 -=0,3I86
3,0250 C,0672 - 0,2347 22,39 0,2967 -=0,3198
0,0192 0,06I7 0,2026 26,56 0,2692  =0,3365
0,0I551 0,0560 0,1783 30,87 0,2435 =0,3609
0,01294 0,0507 0,15%2 35,28 0,2342 -0,3897
10 0,0II05 0,0460 0,I439 39,78 0,22I8 =0,4205
II 0,00960 0,04I7 0,1312 44,36 0,2I1I2 =0,4525
12 0,00845 00,0379 - 0,I206 45,02 0,202  -0,4852
I4 0,00675 0,031I4 0,I039 58,60 0,I869 -0,552
I?7 0,00508 0,0238 0,0860 73,66 0,I691 -C,654
21 0,00371 0,CIé4 0,0699 95,10 0,I510 -0,786
26 0,00266 0,0103 0,0567 I24,1 0,1333 -0,932
32 0,00IS0 0©,0060 0,0462 161,8 0,1168  =I,074
39 0,00135 0,0032 0,0380 209,6 0,I0I18 -=I,200
47 00,0009  0,00I6 U,u3l6 268,9 0,088 -I,303

W o =30 W &£ W 3

&

z, n=47

Figure 5.1.

Les graphiques des fonctions ypn (r), (Zi)n (r), (Z2)n (r),

(Z3)n (r) entrant en (5.22), (5.25) sont calculé
: ! ° es pour 1
de Terre n® 508 de Gilbert et Dziewonski. P e modele
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I1 convient de noter que les valeurs de toutes les fonctions
pondérées représentées sur la figure 5.1 & la surface et prés de
la surface de la Terre dépendent trés faiblement de 1’ordre de la
fonction sphérique n. Ainsi les valeurs yp varient a la surface
réguliérement de 0,394 & 0,416 pour une variation de n de 0 & 47;
les valeurs (Zi)ns, (Z2)ns (Z3)pn pour 1 £ n £ 47 se trouvent res-
pectivement dans les intervalles 0,412 < Z; £ - 0,408;
- 0,411 <& Zp & - 0,321; - 0,682 £ Z3 ¢ - 0,415. Par suite de
cette circonstance 1’effet des hétérogénéités horizontales de
1’¢écorce et du manteau supérieur dépend faiblement des profon-
deurs { o» a/npax' de n et des échelles horizontales correspon-
dantes des hétérogénéités. En méme temps, les valeurs des fonc-
tions yn, (Zi)ns (Z2)n., (Z3)p disparaissent brusquement aux
grandes profondeurs avec la croissance de n. C’est pourquoi, aux

grandes profondeurs d’une couche non homogéne, 1’influence des
hétérogénéités d’étendue horizontale est sensiblement plus grande
que 1’influence des hétérogénéités locales. La valeur absolue des
fonctions ye prés de la surface est du méme ordre que les valeurs
des fonctions Z3, Z3, Z3. Pour cette raison les effets des hété-
rogénéités horizontales des répartitions Vp et Vs sont & peu pres
du méme ordre.

Pour évaluer 1’influence des hétérogénéités d’échelles les plus
importantes des modules élastiques sur les valeurs 6 (8,%) et
A (B8, Y ) nous examinerons les modéles les plus simples qui tien-
nent comptent des différences systématiques dans les vitesses Vp
et Vg sous les continents et 1°’océan. Pour tenir compte des con-
figurations des continents et des océans nous utilisons la décom-
position de la fonction océanique

Q’= ( 1 sur les continents
( 0 sur la surface des océans

en harmoniques sphériques jusqu’au huitiéme ordre (81 termes de
décomposition) provenant du travail [107]). Pour évaluer 1°in-
fluence des hétérogénéités horizontales Vp et Vs dans le manteau
supérieur et inférieur nous examinerons trois modéles :

1. Sous les océans les vitesses des ondes longitudinales Vp
dans la couche depuis la surface de la Terre jusqu’a la profon-
deur h = 300 km sont 5% plus petites que sous les continents; les
répartitions de la densité et des vitesses Vg sont sphériquement
symétriques.

2. Vg sous l’océan, dans la couche jusqu’a h = 300 km, est
5% plus petit que Vg sous les continents; 1les répartitions Vp et
gsont sphériquement symétriques.

3. Enfin, pour évaluer 1’effet des hétérogénéités de grande
échelle du manteau inférieur nous examinerons le cas ol Vp sous
1’océan, et dans toute 1’épaisseur du manteau, est de 5% plus pe-
tit que sous les continents; les répartitions Vg et:f sont sphé-
rigquement symétriques.

Nous donnons sur les fig. 5.2 & 5.4 les isolignes des corrections
au facteur 6 en pourcents et des phases en degré pour les modeles
1 a 3.
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Puisque les fonctions yn, (Z1)ns (Z2)n, (Z3)n pour n <& 10 dans
1’intervalle h = (0,300 km) varient faiblement, les résultats
donnés pour les modéles 1, 2 restent presque invariables dans les
cas ou Vp, Vs, h varient de fagon arbitraire preés de la surface
mais de telle sorte que les produits (6Vp/Vp)h (6Vg/Vs)h restent
constants. Pour calculer les variations arbitraires Vp, Vs, h
preés de la surface il faut tenir compte que la valeur de 1’effet
dépend linéairement (au premier ordre de la théorie des perturba-
tions) des produits (6Vp/Vp)h, (6Vs/Vs)h.

4., A titre d’exemple des hétérogénéités ayant des dimensions
horizontales relativement faibles, nous donnons un schéma quelque
peu grossier de la répartition des vitesses Vp sur le territoire
de 1’Amérique -du nord (Herrin et Tagart [108]). Sur la figure
5.5. sont données les vitesses adoptées par nous dans le manteau
supérieur pour les ondes longitudinales (jusqu’ad la profondeur
~ 300 km) et les corrections correspondantes au facteur gravimé-

trique 6.

L’analyse des figures 5.2 & 5.5 permet de tirer les conclusions
suivantes :

1. Aussi bien pour les valeurs h (h = 300 km) relativement
faibles que pour les grandes valeurs (h = 2.900 km) les isolignes
des corrections au facteur gravimétrique 6 répétent nettement les
tracés des hétérogénéités horizontales (pour les fig. 5.2 & 5.4 -
les tracés des continents). Simultanément les isolignes des pha-
ses n’ont rien de commun avec les tracés des hétérogénéités hori-

zontales.

2. La comparaison des figures 5.2, 5.3, 5.5 montre que 1’ef-
fet des hétérogénéités horizontales du manteau supérieur (h = 330
km) dépend faiblement des échelles horizontales des hétérogé-
néités. On constate sur la fig. 5.2 que le saut de 6Vp/Vp de 5%
conduit a wune diminution du facteur 6 d’environ 0,4% dans les
zones avec des valeurs exagérées de Vp; nous constatons par la
figure 5.3 que le saut de 5% de Vg conduit & une augmentation de
6 d’environ 0,3% dans les zones ol Vg est plus faible. Une per-
turbation sensible de cette régle ne s’observe que dans les ré-
régions polaires ou les amplitudes des marées semi diurnes sont
faibles. Pour les ondes diurnes les anomalies des facteurs de
marées croissent de facon illimitée méme & 1’approche de 1’équa-
teur ol les amplitudes des ondes diurnes sont faibles.

3. Avec 1’augmentation de profondeur des hétérogénéités de
300 & 2.900 km, 1’influence des hétérogénéités horizontales de
grande échelle augmente d’environ 4 fois aussi bien sur les am-
plitudes que sur les phases des marées.

Ainsi avec une précision de mesure du facteur 6§ d’environ 0,2%
les données de marées permettent de mettre & jour les hétérogé-
néités horizontales dans les répartitions Vp, Vs de moins de 2,5%
dans le manteau supérieure (h = 300 km) et pas moins de 0,6% dans
le manteau inférieur. La précision actuelle de la mesure des
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phases des marées (~ 0,°1 - 0°,2) permet de ne mettre & jour que
les grandes hétérogénéités horizontales (comme celles données par
le modéle 3). La comparaison des amplitudes des marées semi
diurnes données & la figure 5.5 en Amérique du Nord avec les
valeurs & [109] mesurées et corrigées de la marée océanique pré-
sente également un intérét. Les observations de marées gravimé-
triques en Amérique du Nord révelent une treés grande croissance
(environ 8%) du facteur 6 de 1’est vers ouest des E.U. Pour le
modele 4 les valeurs de 6 doivent également croitre vers 1’cuest
des E.U. mais la valeur des variations de 6 n’atteint que 0,1 a
0,15%. On ne peut pas expliquer une si grande différence par
1’insuffisance des données sur les hétérogénéités horizontales du
manteau en Amérique du Nord (1’hétérogénéité de la limite infé-
rieure des profondeurs jusqu’auxquelles se propagent les hétéro-
généités horizontales de la vitesse Vp, par 1’absence de discon- -
tinuités de vitesses pour les ondes transversales, par les ano-
malies de la densité du milieu). C’est pourquoi le probléme de la
cause des grandes anomalies du facteur 6 en Amérique du Nord
reste ouvert.

Bien entendu, les modeéles d’hétérogénéités horizontales du
manteau 1 & 3 utilisés plus haut sont trés profonds et il est
douteux qu’ils puissent décrire les hétérogénéités a grande
échelle de la Terre réelle méme dans leurs grandes lignes. Cepen-
dant 1ils permettent d’évaluer la précision minimale des mesures
nécessaire pour découvrir les hétérogenéités horizontales du man-
teau & partir des données des marées. Les relations (5.21 a 5.26)
et les valeurs numériques des valeurs qui y entrent, données & la
figure 5.1 se ramenent au calcul des marées pour le modéle
arbitraire sphérique faiblement non symétrique aux quadratures et
a la sommation de séries de fonctions sphériques de la forme
(5.21) 5

§ 3. Influence des hétérogénéités locales des modules élastiques
sur les inclinalsons de marées et les déformatioms

Comme on sait les hétérogénéités des modules élastiques, le re-
lief 1local et la géométrie de la cavité (mines) dans la pro-
ximité immédiate du site des observations exercent une grande in-
fluence sur les amplitudes et les phases des inclinaisons de ma-
rées. D’une part cela augmente sensiblement les erreurs de déter-
mination des facteurs clinométriques et déformographiques et li-
mite les possibilités d’étudier les hétérogénéités a grande éche-
lle et 1la rhéologie du manteau d’aprés les données clinomeé-
triques et déformographiques; d’autre part 1’étude des hétérogé-
néités locales (par exemple des fractures tectoniques) & proxi-
mité immédiate du point des observations est trés efficace. Dans
le travail [110] les estimations de 1’influence des hétérogé-
néités locales des modules élastiques sur les inclinaisons de ma-
rées et les déformations ont été faites par intégration numérique
directe des équations en produits partiels par la méthode des
différences finies. On a attiré 1’attention sur le fait que les
variations temporelles de Vp, Vs qui s’observent parfois dans la
période de préparation des tremblements de Terre [111] doivent
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conduire & des variations importantes des paramétres de marées;
de sorte que les observations de marées peuvent étre utilisées
dans certains cas aussi pour étudier les variations des modules
élastiques dans le temps.

Pour obtenir des estimations analytiques simples de 1’influence
des hétérogénéités locales des modules élastiques sur les para-
métres de marée nous nous limiterons au modele le plus simple
d’un demi espace non gravitant presque homogéne avec pour mo-
dules élastiques

Az, +JA(x, y,2), S v I (x,y, 2) (5.32)

pour

JA L2, , T e,

Dans cette approximation les équations (1.62) se raménent aux
équations habituelles de 1’équilibre élastique

36": _/uAu,(,n/q)?zada’w'd =0, (5.33)

mais déterminées par les conditions aux limites (1.108) de la so-
lution des équations (5.33) de la forme

)
2 7 : 2 /
jé = -7 gcaaqcﬁag +‘atﬁlwﬁ1[waQ{]+
4 A+r2/ z
I A +) R z : (5.34)

Dans 1le cas de la forcexo dirigée suivant la normale & la sur-
face du demi espace et

1/.7?'/u),° gzad[a*/u ;’);‘ - X;X,]_

ﬂ - o .l
2Ar/4 az i )ez & Cx
Dans le cas de la forcefxo appliquée dans la direction eyx. Ici x,
y, 2z est le systéme de coordonnées cartésiennes, les axes x et y
se trouvent dans le plan du demi espace, 1’axe z est orienté
suivant la profondeur du demi espace; Xo, Yo sont les coordonnées
du point de la surface auquel est appliquée la force Xo; ex et
e; sont les vecteurs orientés dans les directions des axes x et z
respectivement, R2 = (x - X0)2 + (¥ - Yo0)2 + z2.

(5.35)

La substitution de (5.34), (5.35) en (1.107) (1.109) détermine
complétement les trois composantes des déplacements de la surface
pour les répartitions arbitraires &)\ (x, y,z), 6u (x, y, 2).

Dans le cas le plus simple d’incorporations de point faibles ou
forts des variations 6A et 6u ont la forme 6 des fonctions. Dans
ce cas les intégrales (1.107) peuvent étre remplacées par les va-
leurs des expressions sous intégrales au point ou se trouve
1’incorporation. Des estimations semblables pour les déformations
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provoquées par les mouvements tectoniques de 1°’écorce terrestre
ont été faites dans le travail [112].

Faisons wune estimation de 1’influence de 1’'hétérogénéité des mo-
dules élastiques sur les amplitudes et les phases des inclinai-
sons de marées et des déformations pour les modéles les plus sim-
ples des répartitions 6 ) (x, y, z), 6u (X, ¥y, z).

1. Nous commencerons par 1’examen du cas & deux dimensions,
ou les hétérogénéités sont inclues dans le parallélipipeéde rec-
tangle

T ¢ X1 £x £ x5 y1 £y Lyes 29 £2 £ 29
de cotés
£x=X2-X1;gy=Y2-Y1?£Z=Zz—21

ainsi

4 > L, 4> & (5.36)

et les variations 6\, 6u ont & 1’intérieur du parallélipipede une
valeur constante. Cet exemple correspond au modzle le plus sim-
ple s’étendant dans la direction de 1’axe y de la fracture tecto-

nique.
En supposant que 1la longueur d’onde de marée mnon perturbée
£ > £y et tenant compte de (5.36) nous trouverons (voir annexe

3)

dduetx _ 5, o[+ 8 L2 er "

O Xe (5.37)

d

Je&x(xc)': Caz‘:iy?{-_x‘;// +8 (X x,)Z j

ou .
2
=(X°Xo) +£2;

A= 2—"‘—7"‘-’.7;"/14, pETy { divu(puda- 5 d}uoxa/‘u)-,]q]ue;}l-
RV
B:-ﬂa/( exx "‘:_/u a/w’aj
- 7 /. Ad o )
c = iy {3 ) el

e
exx =0uy [Ox.;



Le symbole II représente le résultat de la substitution double de
X1 & Xz suivant x et de z; & z, suivant z. Ainsi, par exemple,

Cn2ill= Callxa-x)? +&5)* Crl(x-Xo)"t 2))"

2 2
- fn//X,-Xo)z*i.:)" n((x2- %) +2))
etc ...
2. Les expressions (5.37) sont encore plus simplifiées dans

les cas limites d’une couverture semi infinie ol X3 = ® soit
zZ2-» ©, Ainsi, pour z; = 0 et z3» o

BJUE (X) Af/z (X X} (5.39)

-X)2 4

Jé;x =C/7(/X/X';X£),

ou
s

M1 (X Xox)=f " 20 XS xex
nps X< X, 4 X >x,

Pour zy = 0 et X2

9dus - x)* 25
ax —A&/x X}g'z;. "B (X xjd,ze’ (5.40)

y - ) 54 (X, X)d?g
....J'e“—(,a'cct? x’,x, 8 (_———){ R)E 22 .

11 convient de noter que 1’allure asymptotique de ces expressions
est différente : pour gxl-"w les inclinaisons
alors que 6exx As x-1.

3. enfin donnons le résultat du calcul de modéle 1le plus
simple du modele & trois dimensions [31]. Pour €x ~ €y ~ ¥, 6p=o
et z3 - la substitution (5.34) en(4-106) donne

2:25"2

odue L dAdivu’ fn ((g' + X, +y‘jr$lz)({z, $Xreds fy,)
ox ,x:y;a 37(3.7’/)» 2 +x£ fé/,/ﬁy,)((i’fx, fy‘,}fﬂ,}
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En particulier on constate par cette expression que pour z; = G
(dans 1le cas du retrait du parallélipipeéde & la surface)
| ESuzlf)X]—a'aa lors de 1’approximation du site d’observations
d’une des hauteurs du parallélipipede (pour x;y = y;1 = 0 soit
Xg9 = y2 = 0 soit x5 = y1 = 0, soit x3 = yz = 0). Cette particu-
larité ne disparait pas non plus lors de la valeur finale z3. Au
centre du parallélipipede (pour xi = - X3; Y1 = - y2) la pertur-
bation des inclinaisons de marées (5.41) est égale & zéro.

Les valeurs egyx et div uo entrant en (5.38), (5.41) se déter-
minent par les paramétres de 1’onde de marée non perturbée. Pour
obtenir des valeurs relatives des erreurs pour les inclinaisons
de marées et pour les déformations il faut les relier avec les
paramétres non perturbés de 1’'onde de marée. Prenant pour Iles
nombres de Love et de Shida les valeurs numériques

h = 0,6 k=0,3 € = 0,08

et apres avoir écrit le potentiel générateur de marée (2.26) sous
la forme

Ve =Xgas
ou
ﬂo
S = P, (cos 8) cos (ot - mo¥)
g et a sont comme précédemment les constantes habituelles de

1’accélération de 1la pesanteur & la surface de la Terre et du
rayon de la Terre, ¢ est 1’amplitude extensible, nous obtiendrons

[3]

div w0 = 0,48 ¥ S (5.43a)
e;x = c0s2 ¢ egg + sin2 x'ef? + sin Zﬁ,egq, (5.43b)
duz S  sind S

S5t =-areleats » Sng 5% (5.43¢)

ou & est 1’angle entre 1’axe x et le méridien

3 (5.44)

(2}

€66 2062 S + 0,08

|

2 J

W
@

'€¢P=0,6'ae$ & Qogag( ga‘f ! 2:.'5; v
%955 T sine 2y /)

a *’ ’
08¢ [ 9°S ot & 28

Coyp = — -
Sn@. | O60Y /4 Y2

sont les composantes du tenseur des déformations de marée non
perturbées en coordonnées sphérique. La substitution de
(5.43 = 5.44) en (5.38) (5.41) détermine les corrections aux
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amplitudes et aux phases des inclinaisons et des déformations de
marées. La relation des corrections aux amplitudes et aux phases
dépend essentiellement de &. Ainsi de (5.43b) et (5.44) il s’en-
suit que pour ® = o la phase ?guz Jox correspond toujours
avec la phase de')wzﬁhet la phase Seyxx avec la phase de e%y; pour
&= m/2 la phase de Sexx correspond avec la phase exx mais la
phase deddu, [o% est décalée de m/2. Ainsi, pour o = n/2 1’in-
fluence de la fracture orientée dans la direction de 1’axe y ap-
parait sur les déformations de marées dans la variation des am-
plitudes et, sur les inclinaisons de marées, dans le décalage des
phases. L’aspect caractéristique des dépendances des amplitudes

et des phases des inclinaisons de marées et des déformations en
fonction de x est donné sur la figure 5.6

Il convient de noter que, & cause des déformations provoquées par
les charges provenant de la marée océanique, les axes principaux
du tenseur des déformations ejx peuvent tourner d’un certain
angle constant o{,. Cela apparait dans le fait que tous les gra-
phiques sur la figure 5.6 se déplacent selon 1’axe des abcisses
d’une méme valeurd,. L’angleo{, peut avoir une valeur sensible
dans les zones voisines de 1’océan.

Enfin, il est facile de déterminer les corrections aux inclinai-
sons et aux déformations de marées d’aprés la valeur de
Sexx dans les directions est - ouest et nord - sud :

/ ddus ,,Bﬁle‘ / Que _ odus (5.45)
asine Bv . SSvEx ¢ @58 =cosd By

Feyp=sin'ot fexx ; dese=cost Jexx.

En conclusion nous comparerons les expressions analytiques (5.37
4 5.40) obtenues plus haut avec les résultats des calculs numé-
riques directs et des observations. Nous donnons sur les figures
5.7 1les graphiques Uy /'):c. et Sexx pour certains modeéles
les plus simples des hétérogénéités des modules élastiques, dé-
duits de [110] et calculés d’aprés les formules (5.37 & 5.38).

On constate sur la figure que les relations (5.37 - 5.38)
décrivent de facon satisfaisante les anomalies des 1inclinaisons
de marées et des déformations pour des variations assez grandes
des modules d’élasticité (pour 6Vp)Vp - 0,15 variation A ~N =X
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Figure 5.6

Caractére de dépendance des corrections aux amplitudes et aux
phases des inclinaisons de marées et des déformations provenant
ded| .

1. corrections aux amplitudes des inclinaisons;

2. corrections aux amplitudes des déformations;

3. aux phases des inclinaisons;

4. aux phases des déformations.

Figure 5.7

Influence des hétérogénéités des modules élastiques sur les am-
plitudes des inclinaisons et des déformations de marées.

1. calculée dans le travail [110] pour 6Vg = o, 6Vp/Vp = - 0,15,
A=pu, &k =o0et8 =459

2. calculée d’apres les formules (5.37 - 5.38) pour les mémes va-
leurs des paramétres;

3. résultats des observations des inclinaisons de marées tirés du
travail [113].
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Apparemment 1'un des résultats les plus sfirs des observations de
1’influence d’une fracture tectonique sur les inclinaisons de ma-
rées est le résultat du travail [113] dans lequel, sur un espace
de longueur de quelques métres, on a enregistré des variations du
facteur 6 ys de 1’ordre de O,S'XNS et des déphasages de Silgw
d’environ 15°; quant aux anomalies de kgw ety ys elles étaient
insignifiantes. Le graphique de dépendance des valeurs observées

ns en fonction de x est donné également sur la figure 5.7. Cette
figure permet de constater que le caractére de dépendances de
Xres (&¢) correspond tout & fait aux courbes théoriques. Des re-
lations (5.37) il résulte que les points de maximum et de minimum
de la fonction ¥ (x) correspondent a peu pres aux valeurs x = X1,
et x = x2. Ainsi la figure 5.7 permet d’estimer 1’étendue de la
fracture de Kondara dans la direction horizontale.

Nous estimerons plus loin la relation des anomalies des
amplitudes et des phases dans les directions nord - sud et est -
ouest. En considérant pour la simplicité que les inclinaisons
dans les directions est - ouest et nord - sud ont été mesurées a
la méme distance de la fracture, en supposant 8 = 52°, 6u = O,
ok = 20° - 35° (ce qui correspond & 1’angle d’inclinaison de la
fracture de Kondara dans la direction est - ouest) nous obtien-
drons pour les ondes semi diurnes

6Ws = 0; 6few / S¥xs = - 0,046 + - 0,014;

2,5 pour & = 20°

(5)’1\;5 / SYEW) théor. =J2,0 pour o = 25°
16 pour o = 30° (5.46)
1,3 pour %= 35°

Des résultats voisins sont obtenus aussi pour &p + 0. On constate
par les relations (5.46) que les plus grandes perturbations
doivent étre évidemment ressenties par les composantes ¥yns et

VEew. Supposant en conformité avec [113] Gqus = - 0,35 et
S*rw = - 159 = - 0,27 rad. nous obtiendrons
(5KNS / 5*Ew) = 1.3

ce qui concorde également avec (5.46). Ainsi le caractere de la
dépendance de GXNS (x) et également les relations des amplitudes
et des phases des inclinaisons de marées dans les directions est
- ouest et nord - sud témoignent effectivement du fait que dans
la proximité immédiate du point d’observations a Kondara ily a
une fracture tectonique.

§4. Sur 1’influence du relief.

En conclusion nous utiliserons la méthode du petit paramétre
pour 1’estimation de 1’influence du relief des régions plates
(avec des angles d’inclinaisons assez faibles de la surface sur
1*horizon) sur les inclinaisons et la déformation.

En utilisant le systéme de coordonnées (x, vy, z), les axes X, Y,
se trouvant dans le plan de la surface de la Terre et l'axe 1Z
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dirigé verticalement vers le bas, nous écrirons les composantes
de la normale extérieure & la surface de la Terre sous la forme

= (nx {x, ¥), ny (x:y), = 1)

ou ]11,(*,}9}@4,‘ (x,j)lc<1 sont des petits parametres

Nous dé51gnerons, comme précédemment par oSk et le + 601k les
composantes des tensions pour les problémes non perturbé et per-
turbé (correspondant aux surfaces z = 0 et s respectivement),
nous écrirons les conditions d’absence de tensions & la surface
s. En négligeant les termes de 1’ordre nk, n; et tenant compte
que Ogz = 0§z = 0g, = 0, nous trouverons :

s;x Ty ¥ 6’;3/ dy “J€x£l€=o "’0

65y re * 65y ry Q?;@?léza <0, (5.47)

J‘GPE &=0 =0.

Les conditions (5.47) déterminent les valeurs 60xz, 60y par les-
quelles on détermine & leur tour les variations des composantes
des déplacements de marées ©6uj; correspondant a &6ojx. Pour
calculer 6uj nous emploirons la solution du probléme de la réac-
tion du demi espace élastique homogeéne sous l’effet de la force
tangentielle (5.35). Le passage du cas d’une force ponctuelle a
la répartition continue avec la densité

)

Gox Nx + Sy Ny

”
£y

5;3 ng + Oyy Ny,

nous obtiendrons

77 L@
du; (x ¢, z)"ﬁ[/[fx (xo.ys)u (X=X, 4%, 2/{* (5.48)
*{é/ (e, ¥-) ;}@(X_X.’ g o, 2}] olx. dy.,

o1 v(2) est la solution du probléme de la réaction du semi espace
homogeéne sous l1’action de la force X;appllquée au point (x¢,;y0,0)
et agissant dans la direction de 1’axe y. Il est évident que
1’expression pour vi s’obtient par (5.35) par le remplacement des
variables x et y ¢

@)
— v M Yo Y] (5.49)
QJVM:;:-ﬁ yaaa’_at/u YT z J]
2% - & -
T awu B2 )z &
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La substitution de (5.35), (5.49) en (5.48) donne 1es expressions
suivantes pour les déplacements de la surfat® z = 0 :

ArM Alx-x.)"

Sutxlgs® - W//[fx{"": )(R I Al

(5.50)

[ ) .
b Ay (ro o) A2 |y

_ 4 7 A(X=x)(Y ~yo)
JU’ 2:0 -W_!,/[{x(x.' y') R3 +

2
/a;z/u . A(Ry;y-)}]dx. dy.;

+ {, (x’/ y’)

YR IR Ay [/ WL = SO L= 0 VS

i m-{z ep)

Les produits des intégrales (5.50) suivant les parametres x, y
déterminent complétement les inclinaisons ‘o?uz['boc ,'33\uz['b‘j et
les composantes des déformations Sexyx, ©Oeyy pour z = 0. Puisque
les phases des oscillations fx, fy ne coincident en général pas
avec les phases Uk, uy, U3, les relations (5.50) déterminent non
seulement la variation des amplitudes des déplacements de marées,
des inclinaisons et des déformations mais aussi des déphasages.

z (X)
nx (x)

Dans le cas le plus simple d’'une surface s de la forme z
la composante suivant la normale extérieure ny = 0, et ng
et les expressions (5.48) sont intégrées par rappert a y :

I'4 7 P ~ ’ o ~ Q)
JU;(X,?fz)=‘}-f[5;xnxa.(zfx-x.,z),»o‘,yn,z/ (x-x.,z)]c/x,(5-51)

R
e (5.52)
w{x-x.,z)=/uw("'x" g-4..2)dy..
Fx-x0,2)=/ v x-x., y-o,2) ..
~ (t) =~ ( "' ) 1
En intégrant les valeurs Ib“’x/ra"o )/91) ,;) s —-( (1/3% 3"» /35)

données dans(z 1’annexe 3 il est facile de constater que les
composantes uj (x - Xo, z) ont la forme :
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~@ N, [Arem
S OV BT

a (Z) fo (X'X’)z - /u azcz? 11371" GORSL‘.
F:4 2‘]{-/,4 72 2*/14 Z

l/z'zf-—/f-cons't (5.53)

Aprés avoir substitué ensuite (5.49) en (5.52) nous trouverons

~() ~ )
Y, = Uz =0,

. }

&, j,
./””(X"‘%é"’f/"z/‘{é’«: 277 lrly.-y "R)
y!

En faisant tendre dans cette expression y; vers - « et yo vers
+ ®© et en développant In (y + R) suivant le petit paramétre r/y,
nous obtiendrons :

Aigmgreet =lg-yl» ;

LZ]
r(ye-y f/?j/y' = ¢n (gy‘, -2y,) -

- én e’ =-¢relie

ou c g ya A 2
A

constante ne dépendant pas de x, z.

Ainsi
~@) KXo a
Yy o 0 TC (5.54)

La substitution de (5.53) et (5.54) en (5.51) deonne :

(5.55a)

Jux(x ‘E)" :;:/xu /nl(x) 2(A /“j eﬂ{(x Xﬁ)ﬂé} (X- X)!,Pzz)dl‘, a

J“v("'lﬁﬁ a(x) Enf(x-x.) ¢ 2% ) dx; (5.55b)
o) 5.55

Sty (x,2)= - 37 [n,,(x)/hﬂazcé”e (RO (5:350)

279@
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En utilisant (5.55c) et en tenant compte que
. 0 X=Xe = 7 X= Xo
zeifon 5= arcly —5— = A (X=X, | (5.56)

ou 6 (x - xg) - 6 est la fonction de Dirac nous obtiendrons pour
les inclinaisons

Bd"az_ 6-:‘ X
“3x “'2;,1¢/u) rix (x) (5.57)

De cette relation il s’ensuit que la correction due au relief aux
inclinaisons de marées au point x, dépend uniquement de la valeur
ngy au méme point x c’est & dire de 1’angle d’inclinaison de
1*élément infiniment petit de la surface de la Terre sur
1’horizon au point des observations. En fait, cependant puisque
les observations clinométriques se font toujours dans des
galeries de mine & des profondeurs zo de 1’ordre de quelques di-
zaines de metres, 1’expression sous intégrale (5.56) est diffé-
rente de zéro sur 1’intervalle de l’ordre de (x - 2o, X + Zo).
C’est pourquoi par ng (x) en (5.57) il faut comprendre la tan-
gente de 1’angle d’inclinaison de la surface de la Terre sur
1’horizon moyenné sur un espace de 1’ordre de la profondeur de la
galerie.

Pour les déformations nous obtiendrons ensuite

_@:{‘ir— =a/
% ' , (5.58)
odux | . 6y A2 o / n,(x.)(x-x.)dx’

— e—— erm
3x lgeo BAM ATM gop-e= (X-Xo)P#+ 21

On constate par cette formule que les corrections aux déforma-
tions, a 1’inverse des corrections aux inclinaisons, dépendent
des valeurs nx (xg) sur tout 1’intervalle infini - ® < x < @.

En suivant [114] nous faisons 1’approximation de la projection de
la surface de la Terre sur le plan (y, z) brisé avec les valeurs
partiellement constantes ny (x) c’est a dire, que nous poserons

ng (x) = nj pour xi < X0 < Xi + 1

ouni (i =1, ... N) quelques valeurs constantes. En intégrant
(5.58) nous obtiendrons dans ce cas

o L4
duc(xz)| __Oxx A2/ 5 51("1"____)_13.2 (5.59)
ax g-0 GTM AT, (xz-x)‘+z‘
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De cette formule il résulte que les corrections aux déformations
de marées ont des particularités logarithmiques dans les points
ol nx (x) a une rupture. Les particularités disparaissent a la
profondeur du point d’observation z + 0. Les corrections sont
maximales dans les endroits ou la courbe z (x) a la plus grande
courbure. Le caractére général de la dépendance des corrections
aux amplitudes et aux phases des inclinaisons et des déformations
suivant ¢ correspond & la figure 5.6.

On constate également par les formules (5.58, 5.59) que les va-
leurs relatives des corrections aux inclinaisons de marées et aux
déformations sont de 1’ordre de 1’angle d’inclinaison des élé-
ments de la surface de la Terre sur 1’horizon ng en radians. Avec
la précision des observations clinométriques et déformographiques
actuelles de 1’ordre de 1% il faut tenir compte de ces correc-
tions méme dans les régions plates ou les valeurs de nx sont de
1’ordre de 0,01.

Nous gonnons sur la figure 5.8 les graphiques de corrections
Sexx/exx pour = 0, © = 60° pour les ondes semi diurnes et le
modele le plus simple de relief.

ng (x) = {0 pour x < x1 et x > x2
{ 0,1 pour x1 < x < X2 (5.60)

La figure montre que pour nx ~ 0,1 les corrections (5.58) cal-
culées par la méthode du petit parameétre coincident de fagon sa-
tisfaisante avec les résultats de 1’intégration numérique directe
des équations correspondantes aux dérives partielles tirées du
travail [114]. Le déplacement de la courbe 2 par rapport & la
courbe 1 suivant 1’axe des abcisses est provoqué apparemment par
le fait que dans le travail [114] on a introduit pour la simpli-
fication des calculs la surface confinante solide x = X1, per-
turbant un peu les résultats finaux.

Nous noterons que les relations (5.50) permettent d’introduire
des corrections au relief de la surface de la Terre et en général
des modeles bidimensionnels pour ng = nx (x,y), ny = ny (X,¥)

Figure 5.8
Influence du relief sur 6exx pour les

ondes semi diurnes pour® = 0, 8 = 60°
et de la dépendance nx (x) déterminés

par (5.60)
(5.58);
X xr 2, est pris du travail [114].

|
|
|
|
|
|
| 1. est décalé selon les formules
|
|
|
|
|

S s U
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Conclusions

Les résultats principaux de ce chapitre se raménent a ce qui
suit :

1. Les relations (5.21 & 5.26) généralisent la théorie sta-
tique des marées dans le corps d’une Terre a symétrique sphérique
au cas des modeles sphériques faiblement non symétriques. La so-
lution du probléme est représentée sous la forme de décomposition
en fonctions sphériques. Les valeurs numériques des coefficients
pour les différents harmoniques sphériques dans la décomposition

g (8, , t) (5.21) sont déterminées completement par les valeurs
des fonctions yn (r) (z1.2.3)n (2) présentées sur la figure 5.1.

2. Lles résultats des calculs des modeéles du § 2 montrent
quelle est la précision de mesures de marées nécessaire pour pou-
voir découvrir toutes les hétérogénéités horizontales du manteau.
Parmi celles-ci en particulier les données actuelles sur les
amplitudes des variations de marées du champ graviationnel per-
mettent de mettre en évidence des hétérogénéités horizontales des
modules élastiques du manteau inférieur qui ne soient pas infé-
rieures a 0,6% et du manteau supérieur (pour h ~ 300 km) qui ne
soient pas inférieures a 2,5%.

3. Les inclinaisons de marées et les déformations donnent
une information sur les hétérogénéités des modules élastiques.
Les relations (5.37) (5.41) (5.57) et (5.58) relient les anoma-
lies des inclinaisons de marées et des déformations avec les
hétérogénéités des modules élastiques et avec les particularités
du relief de la surface de la Terre prés du point d’observations.
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Annexe 1. Calcul de 1’intégrale (1.93)

Pour calculer (1.93) nous tiendrons compte de ce que,

dans la relation avec (1.92), 1’intégrale

Z=////&','Z(J,’"k “Nd 7

peut é&tre représentée sous la forme

Z’:‘///[(L;jZ/L;('fé('}/_/&(’:)‘z/&fee/]dz’ (A1.1)

En utilisant la forme évidente de 1’opérateur L (1.65) nous
écrirons
Li(3:R) p[$% °a’;zr<_7°,;a¥g ] 2
2 pt )
"R fla [ B aé"f‘? maax;] aaf‘ .
ou

(9)° ) Y ) w) [
v e RO (209V), ¥ ™15 V). o

En intégrant les deux termes (AI.1) par parties, nous obtiendrons

d ‘o A
I =///[ Sk (476 {6 )- 6 o 6 5—&1}*

@ ¢g) )¢9 )_2, (6
# 5% (pue - pulle )= v o (pul”)

(A1.3)

Bt pile i e PR -

- n(f"jﬂavjd% "L, el

@ ) ) ¢e)
1: 147?24' 6ix =Y Q% /)6{5‘
$
(7) 7 )
‘Z; 2‘/‘]0/‘1‘/0/?‘ IQ dcll w ¢ //dgg

Ty ~fJL R petiv ™ (3)7p) - R "(p dis & (e "ep e
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En tenant compte de 1’équation de Poisson (1.62b) I3 peut étre

également écrit sous la forme
1)

7, = R -0 bR )tz

T

ou, puisque R(O) et R (1) satisfont a 1’'équation de Poisson dans
1’espace extérieur

) 7, - i /// [ RaR R R°) ot (AI.4)

T

o T; est 1’espace extérieur par rapport & la sphere de rayon a.
En transformant (Al.4) a 1’aide de la formule de Green et tenant
compte qu’a la surface s

v) ¢)
SR 476 (pH VP SR = 457 (PH P,
et les fonctions RO et R(1) sont continues, nous trouverons
A 6
Is ’]/-IQNOOHM*P)*RM/fﬁI )*/olcljja/j (A1.5)
3 -

En utilisant (A1.2) nous obtiendrons ensuite

1;=%szcufﬂe"iadfkh945?75\{Zw?-éaﬁ?b\CJWQ]EE&.

Tenant compte de la relation connue de 1’analyse vectorielle
(), (1)) =) ) = (F)_ o0) <Y
aev, a”)-a"(eV.@%):fovii” "],
nous trouverons
L, offp(? R LRVl » f 7, Lo VL 92%) ds (A1.6)

ou n est la normale extérieure & la surface s. Puisque pour les
tensions hydrostatiques initiales (1.58) la surface équipoten-
tielle coincide avec la surface s, le vecteur YV est colinéaire
avec T et le second terme (Al1.6) est égal & zéro. La substitution
de (A1.5) et (A1.6) en (A1.3) donne (1.95).
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Annexe 2 Calcul de 1’intégrale (2.27).

Pour calculer 1’intégrale (2.27) nous écrirons le poten-
tiel générateur de marées (2.26) pour r £ a sous la forme

Ve = %(3) [V (6,9)coso ¢ Yo (& ¢)sin 6¢] (A2.1)

0
ou les fonctions sphériques Yy (e;f) sont déterminées par les re-
lations

X.m/é', v)=p" (cosd)cosm ¥,
Y, (67)=P (cos8)sinm ¥ | (A2.2)

pour les ondes principales de marées ng = 25 mo = 0,1,2 respecti-
vement pour les ondes zonales, diurnes et semi diurnes.

Apres avoir substitué (2.24) en (2.27) nous obtiendrons
Fom = Fl # FL e 8l m, 0) F{ + I ) F] (42.3)
ou
Ff-a': é‘%f’»/az"a'} e (A2.4)
et

5’=“2///f(uf[éé‘]ja’t’ (A2.5)

sont les intégrales qui tiennent compte de 1’influence des accé-
lérations relatives et de Corioclis respectivement, et

ees 9P &
&=z 7 5%+ T2 vP)dr (42.6)
et |
=821, v R)dre il (g e AT

qui sont les intégrales qui tiennent compte du mouvement de
nutation du vecteuras et de la variation de la vitesse angulaire.

Apres avoir substitué en (A2.4 & A2.7) les expressions pour Tj,
u0 sous la forme de Love (1.66a)

et e) S Vit v)cosoe s Yar 89525 (43 5)

' 2 . A2.9
* Te(?) V(Y,f’(q y)cos ¢ f'YZ”(&;'f)Jcn 62); ( )

i gt By e rTE ) £ 1) 7 Y (8Y)
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et tenant compte de la propriété d’orthogonalité des gradients
des fonctions sphériques

ﬁv/iﬂm( 7Y (6), v Y (8Y):

i (A2.10)
=d(n, k) d(m, €) ¢ nine 1),
ou
” 2
=Y.,
nous obtiendrons
B = 65 (n, n)[ S, m,)cos o # fipm, st ] 17 (A2.11)
OU . -3 .
¢ 2 ° s o '
I'=¢/(r //.//.,,’ alne) TTE) pet2. (42.12)
Pour calculer Fy nous écririons
F:‘=2w//f{u,’l&; -af a;j dr= (A2:13)
. . Py e i s ‘
=2w3%‘r//// O OTEE A I
. ” 2v.”
(ke -2 )
+;Hj fyif?y/né)ﬁmz%;"t:x:’§£)//p“%:
ou
2= Y,:' cos Gt * Y,-,:"'.(éa ot. (A2.14)

5 2
x ' By ’'2%

de coordonnées sphériques nous trouverons

Aprés avoir écrit les opérateurs dans le systéme

) ) 3 _ .
y Ey r’
(A2.15)

m

EL L=

_ 873y 2 Y7 3
- LI 22 - 5K 22),
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Ainsi dans les notations (A2.2) aussi bien pour les wvaleurs
positives que négatives de m

m =
""&%v s-mVa™ (A2.16)

) _me 9
§5--F 5
La substitution de (A2.14 & A2.16) en (A2.13) donne

F;{: F}. ,'ngl (A2.17)

ou

F; =25J[//jo 7;,4.(';) T’(z} ggi/mx;'” ;%—lgg -
L
_S’ﬁ?oz.gg&) dz‘/
/2/:2“%66[”?Efﬁ”)ﬁm'g%gfvna€7tff°ygﬁa]§qu.
v

) . . . . .
F¢ s’'integre directement suivant les variables angulaires. En
tenant compte de 1’orthogonalité des fonctions sphériques nous
obtiendrons :

F‘/.=2 WEm,ed(r n,)(Im, m.)cos 6t + Ifm ~m.)sin 6e),

/“ et (A2.18)
4 @
y (T H 2] To)de

3
En intégrant ensuite Fs d’aprés r etgf nous aurons

. e (A2.19)
Fl=-2nqum [T TP de
é

(I(m, m,)cosa¢ + Sfm-m,)sin 6¢ ) F;

ou

L f/ﬁaﬁ”/ﬁ’m(ﬂ}pf(/" N, (A2.20)
JSe=¢cos8, .
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En intégrant ensulte (A2. 20) Dar parties nous trouverons

Fs~/" (/")/"».,{/'4)/ /"’n//“//"n,(/"/a//" (A2.21)

Pour nbf-o Pno () / p=%1 et le premier terme (A2.21) devient
nul pour mg = o le facteur (A2.19) avant fﬁ Ainsi dans tous les
cas on peut poser

A= / Fl) B () d =
. . (A2.22)
= =Fln ) Po (1)) .

Aprés avoir substitué (A2.19), (A2.22) et (A2.18) en (A2.17) et
tenant compte que pour mg £ o

g PN

nous obtiendrons

£l < 2w6m.c I(nm) O (m,m.)cos 6t +dlm-m)sin6t) 1o o3y

f(f;r‘//f-zf //’*T’/’)fa/‘

Apreés avoir substitué ensuite en (A2.7) 1’expression pour<7>(2.9)
¢crite sous la forme

cp:-é‘&‘z‘i

ol z est déterminé par (A2.14) pour me = o et tenant compte de la
propriété d’orthogonalité des gradients des fonctions sphériques
(A2.10) nous trouverons :

////“ o P)dr JI& (A2.24)

ou
a ) '
I, =‘/'{£Hn/3 'H(HH)BJ))" i (A2.25)
Aprés avoir substitué (A2.9) en (A2.24) et tenant compte que
‘ %? =~ #in Geos(TE %),

25% =P,

] : : 7 Y
22 (P,,’(cosé?}e ”): e“’(g, z(g,:H) Py [cos 8}-

2 14
-&. z?z::u) Pres (cosﬁ))
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ou
{o pour n = 051 {0 pour n = o
€1 = €2
{I pour n 2 2 {1 pour n 2 1
nous obtiendrons finalement
_ QE6WE )
F:f‘ 3 J‘(n,Z)[J(nz/)coga’t +d(m, -/);mo‘é) (A2.26)
6t _ &
(If +&*<1])
ou c .
i F
Is = 2/, y
S P lnl e 3T7) de L (A2.27)
Nous noterons que pour toutes les ondes diurnes “Tffﬁ' < “/4q

c’est pourquoi 1’apport principal en (A2.26) porte 1’intégrale Ié.

L’amplitude de la nutation du systéme relativement mobile des co-
ordonnées € entrant en (A2.26) avec une précision suffisante se
détermine par 1’expression (1.15)

' -A
geé‘,=~°%¥‘ f;%"a-? z,zlg\y;%’ . (A2.28)
La substitution de (A2.28) en (A2.26) détermine complétement Fi.

Enfin, pour calculer F% nous noterons que, dans le cas des ondes
zonales & longues périodes, la relation 56 a 2 8o fw n’est pas
de plus de 1/30 c’est pourquoi on peut négliger le second terme
dans la formule (A2.6) en comparaison avec le premier.

Aprés avoir écritcpo sous la forme
2? ¢ \
%gj—‘g(f“ac(casgj/') (A2.29)
nous substituerons (A2.29) et (A2.9) dans (A2.6). Tenant compte

de (A2.10) nous trouverons :

£l =~%cwdwl, d(n n)d(m3) (A2.30)

Q
# %‘d wded J'(n,o)fgﬁ;’zj/oa’z
é

On peut ensuite exprimer les valeurs &uyw = - 6C/C entrant en
(A2.30) par V, et le nombre de Love k d’apres la formule de Mac
Cullagh [50] conformément & laquelle
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On peut ensuite exprimer les valeurs 6 / = - 6C/C entrant en
(A2.30) par Vs et le nombre de Love k d’aprés la formule de Mac
Cullagh [50] conformément & laquelle

dJc__2 a’2w
c - 3 cé (A2.31)

Apres avoir substitué (A2.12), (A2.23), (A2.26), (A2.28) et
(A2.30 A2.31) en (A2.3) nous obtiendrons (2.28) a (2.36).

Annexe 3 Conclusion de la relation (5.37)

_ Pour (t >> 2 y intervenant dans (1.106b) les facteurs
qlv up et e%jk = 1/2(bu%/$xg+ )¢k/®xi> peuvent sortir du signe
intégrale.

En intégrant ensuite (1.106b) suivant y en tenant compte de
(5.36) nous trouverons :

. - . :'. A :{JI
Sl dAdivy //{ divad dxds +
° xa (A3.1)
. 82 o~ . :
c2drfel [ B dxde s
J KX/
e A 2o
e 3, ()
e 9, )
» Csa /f 5-"-(-' a/xG{'c'/):
X
ol on a désigné Sup (xpo) par Su(l) et par 6u(2) - Sux (Xo)

, A i/ ;- Z
240 - ¢ e -
u(l =/U /a'é, ~/(_( a@f)'
. - e

Yo

(A3.2)

j=1, 2; & la valeur j = 1 correspond le vegﬁeur U(1) déterminé
par la formule (5.34) et a j = 2, le vecteur u(2) déterminé en
(5.35).

A cause du fait que les conditions 'BT >> fy les valeurs ez, et
div Uo intervenant dans (A3.1) doivent satisfaire a4 la condition
d’absence de tension & la surface Z = O conformément a laquelle

62¢