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REZUMAT 

Analiza coroborată a datelor geodezice și gravimetrice are un dublu scop, geodezic, 

pentru calculul formei Pământului și geofizic pentru conturarea structurilor din subsol cu 

contrast de densitate.  

Obiectivul principal al tezei se referă la elaborarea de studii privind analiza integrată a 

datelor geodezice și gravimetrice pentru determinarea structurilor geologice profunde din zona 

seismogenă Vrancea şi regiunile adiacente. 

Realizarea acestui obiectiv principal implică urmărirea unor obiective specifice, pe care 

le-am avut în vedere pe parcursul tezei: 

- Prezentarea sintetizată a stadiului cunoașterii și a istoricului cercetărilor, a 

conceptelor fundamentale, noțiunilor, metodelor și formulelor de calcul privind 

suprafețele de aproximare ale Pământului, tipurile de anomalii gravimetrice și 

importanța geofizică a interpretării integrate a datelor geodezice și gravimetrice.  

- Prezentarea sintetizată a stadiului cunoașterii zonei Vrancea atât a studiilor efectuate 

cât și structurii geologice profunde 

- Descrierea datelor disponibile folosite în studiile de caz, a informațiilor și a 

metodologiilor/procedurilor/programelor software folosite.   

- Elaborarea de proceduri de calcul privind medierea, filtrarea și reprezentarea datelor 

multiparametrice sub formă de hărți. 

- Studii de caz privind aplicații numerice pe baza unor programe software consacrate 

(pachetul de programe de prelucrare a datelor gravimetrice și geodezice 

GRAVSOFT, PYTON, programe de modelare 2D gravimetrică și magnetică, 

ARCGIS, SURFER, MATLAB – Signal proccesing tools, GLOBAL MAPPER, 

GOOGLE EARTH, EXCEL) precum și a celor elaborate în teză, privind conversia 

formatelor datelor funcție de cerințele datelor de intrare, filtrarea, calculul corelațiilor 

multiparametrice cu ferestre mobile, calculul suprafețelor/hipersuprafețelor de 

tendință și procesarea datelor geodezice și gravimetrice. 

- Analiza corelativă a rezultatelor obținute și importanța geofizică a lor.   

Elementele de noutate ale tezei sunt incluse în capitolele 4 și 5, dedicate studiilor 

efective (modalități, programe elaborate, programe folosite, aplicații numerice) a datelor 

geodezice și gravimetrice și constau în: 

- Aducerea la același format, sistem de coordonate și rețea de grid a datelor geodezice 

și gravimetrice disponibile, preluate din diverse surse (Biroul Gravimetric 

Internațional, GFZ, modele geoglobale și date terestre publicate). 

-  Digitizarea elementelor tectonice și includerea rezultatelor în fișierele de date 

geodezice și gravimetrice, funcție de coordonate și adâncimi.   

-  Elaborarea de proceduri de calcul și aplicarea lor în aplicații numerice privind 

medierea mobilă cu diverse ferestre, calculul expresiilor analitice ale suprafețelor și 

hipersuprafețelor de tendință, calculul variației coeficientului de corelație cu diverse 

ferestre mobile pentru seturile de date multiparametrice. 

- Realizarea de modele, continuări analitice, filtrări, corelații, analize spectrale și 

wavelet în cadrul studiilor de caz.  

Rezumatul capitolelor tezei 

În primul capitol am tratat suprafețele de aproximare a formei Pământului, începând cu 

istoricul cercetărior și noțiunile introductive. Am prezentat pe subcapitole principalele 

suprafețe folosite în studiul formei Pământului, începând cu elipsoizii (elipsoizi locali, elipsoizi 

globali, elipsoidul de referință), geoidul, teluroidul, cvasigeoidul și co-geoidul. Coroborat cu 

aceste suprafețe am prezentat și sistemele de altitudini asociate fiecăreia dintre ele și implicit 

noțiunile de datum orizontal și vertical. 
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Noțiunile de bază privind suprafețele geodezice și sistemele de altitudini au fost 

precedate, în mod necesar, de prezentarea elementelor de bază privind potențialul gravității 

(potențialul de atracție newtonian, potențialul forței centrifuge, potențialul gravității, 

principalele teoreme din teoria potențialului: Gauss-Ostrogradski, Stokes-Ampere, Green – 

Poisson, ecuațiile Laplace, Poisson și funcțiile armonice sferice).   

Geoidul ca datum vertical (suprafaţă de referinţă pentru altitudini) este suprafaţa 

echipotenţială la nivelul mediu al mării şi este utilizat pentru măsurarea altitudinilor 

reprezentate pe hărţi. Punctul de plecare pentru măsurarea acestor altitudini sunt puncte ale 

nivelului mediu al mării stabilit în locurile de coastă. Aceste puncte reprezintă o aproximare a 

geoidului. Există mai multe realizări locale ale nivelurilor medii ale mării din lume. Acestea 

sunt numite datum-uri locale verticale sau datum-uri de altitudine. 

Direcția firului cu plumb din orice punct al suprafeţei se orientează întotdeauna 

perpendicular pe geoid. 

În cazul existenţei unui deficit de masă, geoidul coboară sub nivelul elipsoidului iar în 

cazul unui surplus de masă, geoidul se va ridica deasupra elipsoidului. Aceste influenţe fac ca 

geoidul să se abată de la o formă elipsoidală în medie cu până la  + / - 100 de metri. Deviaţia 

dintre geoid şi un elipsoid este numită ondulaţia geoidului (N) sau mişcarea ondulatorie a 

geoidului. 

Geoidul este folosit pentru a descrie altitudini. În scopul de a stabili geoidul ca referinţă 

pentru altitudini, nivelul oceanului de apă este înregistrat în locuri de coastă, în timpul mai 

multor ani de măsurare a mareelor (mareo-graphs). Mediind înregistrările se elimină în mare 

măsură variaţiile nivelului mării cu timpul. Nivelul rezultat al apei reprezintă o aproximare 

pentru nivelul geoidului şi este numit nivel mediu al mării (mean sea level, MSL). 

Utilizarea echipamentelor de poziţionare prin satelit (de exemplu, GPS) pentru a 

determina altitudinile cu privire la elipsoidul de referinţă (de exemplu, WGS84) devine tot mai 

folosită. Aceste altitudini sunt cunoscute sub numele de altitudini elipsoidale (înălţimea h 

deasupra elipsoidului). Altitudinile elipsoidale trebuie să fie ajustate înainte de a putea fi 

comparate cu altitudinile ortometrice (nivelul mediu al mării). Ondulaţiile geoidului (N) sunt 

utilizate pentru a ajusta altitudinile elipsoidală (H = h - N). Ca urmare a misiunilor de măsurare 

a gravităţii prin satelit, este posibil în prezent de a determina altitudinea ortometrică 

(înălţimea H deasupra geoidului) cu precizie de câţiva centimetri.  

Elipsoidul (numit uneori şi sferoid) este o formă matematică relativ simplă ce 

aproximează forma Pământului. El este folosit pentru localizarea punctelor de interes în diverse 

activităţi umane, prin latitudine () şi longitudine (). Aceste locaţii pe elipsoid sunt apoi 

proiectate pe un plan de proiecție pe care se poate apoi cartografia. Există mulţi elipsoizi 

definiţi în lume, dintre care pot fi amintiţi cei mai cunoscuţi, cum sunt WGS84, GRS80, 

International 1924 (de asemenea, cunoscut sub numele de Hayford), Krasovsky, Bessel, sau 

elipsoidul Clarke 1880. 

Pentru a măsura cu precizie locaţiile punctelor, elipsoidul selectat ar trebui să se 

potrivească zonei de interes. Prin urmare, este stabilit un datum orizontal (de asemenea, numit 

datum geodezic), care este un elipsoid, dar poziţionat şi orientat în aşa fel încât să se potrivească 

cel mai bine la o zonă de interes. Există câteva sute de astfel de datum-uri orizontale locale 

definite în lume. Suprafaţa de referinţă pentru descrierea coordonatelor orizontale (de exemplu: 

coordonatele geografice, Stereo 70, etc.) necesită o definiţie matematică şi o descriere.  

Referinţa geometrică cea mai convenabilă este elipsoidul cu semiaxele a și b (a>b) ce 

oferă o caracterizare relativ simplă care se potriveşte geoidului pentru o aproximare de prim 

ordin. Pentru scopuri de cartografiere la scară mică poate fi utilizată şi o sferă. Un elipsoid se 

formează atunci când o elipsă este rotită în jurul unei axei mici b. Această elipsă care defineşte 
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un elipsoid se numeşte elipsa meridian. Elipsoidul şi sferoidul sunt folosite ca fiind forme 

echivalente şi interschimbabile. 

Forma unui elipsoid poate fi definită în multe moduri, dar în practica geodezică 

definiţia este de obicei dată de către semi-axa mare a, aplatizarea f care este dependentă de 

semi-axa mare a şi semi-axa mică b,    f=(a-b)/a    și  excentricitatea e:   

 𝒆𝟐 = (𝟏 − (
𝒃𝟐

𝒂𝟐
)) =

𝒂𝟐−𝒃𝟐

𝒂𝟐
= 𝟐𝒇 − 𝒇𝟐 

Elipsoizii locali sunt doar niște modele matematice care permit conversia dintre 

sistemele de coordonate geocentrice, geodezice şi cartografice într-un mod riguros şi, astfel, să 

asigure o parte din fundamentele sistemelor de date orizontale geodezice, fără nici un fel de 

precizie în a treia dimensiune (verticală). Cel mai important sistem de referinţă spaţială la nivel 

global (sau geocentric) este Sistemul Internaţional de Referinţă Terestru (ITRS). Acesta este 

un sistem tridimensional de coordonate, cu o origine bine definită (centrul de masă al 

Pământului) şi trei axe de coordonate ortogonale (X, Y, Z). Axa Z este orientată spre polul nord 

al Pământului, axa X este orientată spre meridianul Greenwich şi este ortogonală pentru axa Z 

iar axa Y completeaza sistemul de coordonate de referinţă rectangular al Pământului. ITRS este 

realizat prin intermediul International Terrestrial Reference Frame (ITRF), adică un set de 

staţii de control distribuite la sol de a măsura poziţia lor continuu cu ajutorul GPS. Măsurarea 

continuă este necesară datorită proceselor geodinamice şi a proceselor geofizice noi în curs de 

desfăşurare (în principal, mişcarea plăcilor tectonice) care deformează crusta Pământului la 

scări măsurabile la nivel global, regional şi local. Aceste deformări duc la diferenţe de poziţie 

în timp şi au dus la mai multe realizări ale ITRS. 

Datum-uri orizontale globale, cum ar fi ITRF2000 sau WGS84, sunt numite, de 

asemenea, datum-uri geocentrice, deoarece acestea sunt geocentric poziţionate cu privire la 

centrul de masă al Pământului. Atât WGS 84 cât şi GRS 80, au marimea şi forma care se 

potrivesc cel mai bine modelului de geoid în sensul metodei celor mai mici pătrate. GRS 80 se 

numeşte "elipsoid echipotenţial" (Moritz 2000) şi, folosind teoria echipotenţială, împreună cu 

constantele enumerate mai sus, derivă o aplatizare a elipsoidului. Elipsoizii echipotenţiali 

respectă atât modelele de formă a Pământului cât şi modelele de ordinul întâi ale dezvoltării 

câmpului gravitaţional. Somigliana (1929) a dezvoltat prima formulă riguroasă de gravitaţie 

normală (de asemenea, a se vedea Heiskanen & Moritz (1967, p. 70, eq 2-78.)) şi primul 

elipsoid echipotenţial internaţional a fost acceptat 1930.  

g0 = 9.78046(1 + 0.0052884 sin2   - 0.0000059 sin2 2 )               unde: 

g0 este acceleraţia gravitaţională la o distanţă 6378137 m de centrul Pământului 

idealizat; Φ este latitudinea geodezică (Blakely 1995, p.135). 

Valoarea g0 se numeşte gravitaţie teoretică sau gravitaţie normală.  

Cei mai moderni elipsoizi de referinţă sunt GRS 80 şi WGS 84.  

Pentru WGS 84 formula gravităţii normale (dată de Blakely 1995, p.136) este: 




2

2

0

sin90130066943799.01

sin86390019318513.01
7803267714.9




g                                    

Diferenţa dintre cele două ecuaţii este funcţie de latitudinea geodezică. Modelul mai 

vechi are o valoare mai mare de 0.000163229 m/s2 (adică, aproximativ 16 mgals) la ecuator.  

Noțiunile de bază ale teoriei potențialului au fost abordate de foarte mulți autori, dintre 

care amintesc doar câteva lucrări de referință din domeniul geodeziei și gravimetriei 

(Heiskanen & Moritz-1967, Moritz 1980 (b),  Dragomir et.al. 1977, Ghițău-1983, Păunescu-

2001, Constantinescu et al-1964, Ghițău et al 2013 etc.). 

Potențialul este o funcție derivabilă, ale cărei derivate după direcțiile ortogonale x,y,z 

reprezintă componentele câmpului de forțe după direcțiile respective. Mărimea care 

caracterizează câmpul gravific în orice punct de pe suprafața Pământului este intensitatea sa, 
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g, prin care se înțelege greutatea unității de masă, situată în punctul considerat. Un punct 

oarecare de pe suprafața Pământului este supus acțiunii mai multor forțe, dintre care cele mai 

importante care se iau în considerație în cele mai multe probleme geofizice și geodezice sunt: 

𝑔⃗ = 𝐹⃗ + 𝑞⃗ + 𝑓⊙+𝑓⊂ + 𝑓…     , acestea fiind în ordimea mărimii lor următoarele: 

- Forța de atracție a Pământului, numită și gravitație, 𝐹 ⃗⃗⃗⃗  (ce derivă din potențialul 

gravitațional al Pământului V); 

- Forța centrifugă, ce rezultă din mișcarea de rotație a Pământului, 𝑞⃗. (ce derivă din 

potențialul forței centrifuge a Pământului Q); 

- Forța de atracție a Soarelui, 𝑓⊙ și forța de atracție Lunii 𝑓⊂.  Forța de atracție a Soarelui 

și forța de atracție a Lunii sunt luate în calcul pentru corecțiile de maree terestre și pentru 

calculele din mecanica cerească și astronomie pentru rezolvarea problemelor celor două sau 

trei corpuri.  

- Forțe de atracție, exercitate de alte corpuri cerești (planete din Sistemul Solar, stelele 

cele mai apropiate din cadrul Galaxiei, etc.), 𝑓…. Aceasta categorie de forțe este total 

nesemnificativă pentru performanțele metrologice actuale de măsurare a intensității câmpului 

gravific. Aceste forțe sunt luate în considerație doar în studiile cele mai elaborate de astronomie 

și mecanică cerească în cadrul rezolvării problemelor celor n corpuri, calcule de efemeride 

astronomice, etc. 

Regiunea din spațiu în care se extinde influența complexă a atracției gravitaționale și a 

rotației Pământului constituie câmpul gravității sau câmpul gravific (Constantinescu et al., 

1964, Păunescu, 2001). Deci, relația de mai sus poate fi redusă doar la: 𝑔⃗ = 𝐹⃗ + 𝑞⃗  , pentru 

problemele gravimetrice și geodezice. 

Câmpul gravității W (sau câmpul gravific) al Pământului este suma dintre câmpul 

gravitațional al Pământului V și câmpul forței centrifuge al Pământului Q. 

Formele finale ale dezvoltării în serie a potențialului gravității in coordonate sferice 

(respectiv, rectangulare) devin: 

𝑉 =
𝐺𝑀

𝑟
+

𝐺

2𝑟3
(𝐶 −

𝐴+𝐵

2
) (1 − 3𝑐𝑜𝑠2𝜃) +

3𝐺

2𝑟3
(𝐵 − 𝐴)𝑠𝑖𝑛2𝜃𝑐𝑜𝑠2𝐿 +

𝐺 ∑ ∭
𝑟′𝑛

𝑟𝑛+1
𝑃𝑛(𝑐𝑜𝑠𝜓)𝑑𝑀 +

1

2
𝑟2𝜔2𝑠𝑖𝑛2𝜃

𝑣
∞
𝑛=3            respectiv,        

𝑉 =
𝐺𝑀

𝑟
+

𝐺

2𝑟3
{(𝐵 + 𝐶 − 2𝐴)𝑥2 + (𝐶 + 𝐴 − 2𝐵)𝑦2 + (𝐴 + 𝐵 − 2𝐶)𝑧2} +     

+𝐺 ∑ ∭
𝑟′𝑛

𝑟𝑛+1
𝑃𝑛(𝑐𝑜𝑠𝜓)𝑑𝑀 +

1

2
𝜔2(𝑥2 + 𝑦2)

𝑣
∞
𝑛=3                                 

unde, conform AIG din 1965 s-au stabilit următoarele valori pentru A, B și C: 

             A = (8,0101 ± 0.0002)x1037 𝑘𝑔 𝑚2,            B=  (8,0103±0.0002)x1037 𝑘𝑔 𝑚2,  

             C = (8,0365 ± 0.0002)x1037 𝑘𝑔 𝑚2 

Primul termen din ultimele două ecuații reprezintă potențialul de atracție al unei sfere de 

rază r (distanța de la punctul atras până la centrul sferei unde este concentrată toată masa), cu 

strate simetrice și omogene. Termenul al doilea exprimă abaterile datorate turtirii Pământului 

la Poli, Pământul fiind aproximat cu un ellipsoid de rotație. Termenul al treilea exprimă 

abaterile Pământului de la elipsoidul de rotație, în funcție de longitudinea L. Termenul al 

patrulea reprezintă potențialul perturbator T. Termenul al cincilea (ultimul) din cele două relații 

este reprezentat de potențialul forței centrifuge, datorat mișcării de rotație a Pământului. 

Accelerația gravității calculată (valoarea normală a gravității) este derivata normală a 

potențialului U:        𝛾 = −
ə𝑈

ə𝑛
= −

ə𝑈

ə𝑟
∗
ə𝑟

ə𝑛
~
ə𝑈

ə𝑟
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Fig.1 - Noțiunile de bază 

folosite în evaluarea 

suprafețelor Pământului 
conform cu Canadian Spatial 

Reference System  

(http://www.geod. nrcan 

.gc.ca/ și Păunescu, 2001 ) 

Principalele altitudini și 

suprafețe folosite în geodezia 

fizică. (după Featherstone și 

Kuhn, 2006, modificată) 

Suprafaţă 

echipotenţială (W): Este o 

suprafaţă având un potenţial 

constant şi pretutindeni fiind 

perpendiculară pe direcţia de 

gravitate. Suprafaţa echipotenţială este de exemplu, nivelul apei marilor şi oceanelor în repaus. 

Există o infinitate de suprafeţe echipotenţiale. Aceste suprafeţe nu se intersectează între ele, 

dar ele converg spre poli. Astfel, distanţa geometrică între două suprafeţe echipotenţiale este 

mai mică la poli decât la ecuator. 

Numărul de geopotenţial (C) 

Această mărime adimensională introdusă de AIG (Asociația Internațională a 

Geodezilor) în anul 1955, reprezintă diferenţa de potenţial dintre o suprafaţă echipotenţială 

oarecare (Wi) şi o suprafaţă echipotenţială de referinţă (W0) de-a lungul firului cu plumb. 

Suprafaţa geopotenţială de referinţă este geoidul. Un număr de geopotenţial este proporţional 

cu potenţialul câmpului gravitaţional al Pământului, în orice punct din spaţiu. Geopotenţialul 

scade liniar cu distanţa de la centrul Pământului. 

∫ 𝑔𝑑ℎ = −
𝑃

𝑂
∫ 𝑑𝑊 = 𝑊𝑂 −
𝑃

𝑂
𝑊𝑃 = 𝐶𝑃 , unde : 𝑊𝑂= potențialul geoidului, 

𝑊𝑃=potențialul suprafeței de nivel pe care se află punctul P, 𝐶𝑃= numărul de geopotențial al 

punctului P.  

Această relație poate fi scrisă și în forma discretă, prin: 

𝐶𝑃 ≅ ∑ 𝑔𝑑ℎ ≅
𝑔0+𝑔1

2
𝛥ℎ01 +

𝑔1+𝑔2

2
𝛥ℎ12 +⋯ .

𝑃
𝑂   

𝑢𝑛de:  g0, g1, g2, ..., gP sunt reperii geodezici luați în considerație de pe traseul de la 

punctul O la punctul P.  

Geopotenţialul nu depinde de calea luată de la centrul Pământului până la punctul de interes. 

Acest lucru face ca un număr de geopotenţial să fie stabil. Valoarea absolută a unui număr 

geopotenţial este mai puţin importantă decât diferența relativă dintre două puncte. Prin urmare, 

se poate defini geoidul ca suprafața al cărui număr geopotenţial este egal cu zero. 

W0= (6263686±3)x10m2s-2 

Diferenţa numărului de geopotenţial (ΔC) este diferenţa de potenţial dintre două 

suprafeţe echipotenţiale în două locaţii distincte i și j, la suprafaţa Pământului (Wj (φ2, λ2, H2) 

- Wi (φ1, λ1, H1)). Diferenţa numărului de geopotenţial poate fi determinată prin nivelment:  

ΔCij = (ΔHij + ε)(gi +gj)/2               

unde ΔHij este diferenţa instrumentală de înălţime între punctele j şi i, g este gravitatea 

şi ε sunt corecţiile sistematice aplicate la măsurătorile de nivelment.  

Altitudinea dinamică (𝑯𝑷
𝒅) a punctului P este proporțională cu numărul său 

geopotențial și invers proporțională cu gravitatea normală la latitudinea de 450; această 

latitudine este reprezentativă pentru România, ca fiind o latitudine medie pentru teritoriul țării 

noastre. 



Page 8 of 62 

 

𝑯𝑷
𝒅 =

𝑪𝑷

𝜸̅𝟒𝟓
                                          

Altitudinile dinamice, deși sunt exprimate în metri, nu au o semnificație geometrică. 

Oricare două puncte care au aceași altitudine dinamică sunt situate pe aceiași suprafață de nivel, 

și reciproc. Suprafața de nivel de altitudine dinamică zero este geoidul. 

Corecția dinamică (𝛿𝐴𝐵
𝑑 ) dintre doi reperi geodezici este: 

𝛥𝐻𝐴𝐵
𝑑 =

1

𝜸̅𝟒𝟓
∫ 𝑔𝑑ℎ

𝑠𝑎𝑢
⇔ 

𝐵

𝐴

𝛥𝐻𝐴𝐵
𝑑

=
1

𝜸̅𝟒𝟓
∫ (𝑔 − 𝜸̅𝟒𝟓 + 𝜸̅𝟒𝟓)𝑑ℎ

𝑠𝑎𝑢
⇔ 𝛥𝐻𝐴𝐵

𝑑 = ∫ 𝑑ℎ +∫
𝑔 − 𝜸̅𝟒𝟓
𝜸̅𝟒𝟓

𝐵

𝐴

𝐵

𝐴

𝑑ℎ
𝐵

𝐴

 

𝛥𝐻𝐴𝐵
𝑑 = 𝛥ℎ𝐴𝐵 + 𝛿𝐴𝐵

𝑑                               
Geoidul (W0): Suprafaţa specifică echipotenţială (de nivel), care defineşte cel mai bine, 

în sensul metodei celor mai mici pătrate, nivelul global al mării. Pentru scopul practic, geoidul 

poate fi, de asemenea, definit ca reprezentând o suprafaţă echipotenţială pentru sistemul 

naţional de masură al altitudinii.   

Teluroidul: suprafaţa a cărui potenţial normal U este egal cu potenţialul real la 

suprafaţa Pământului W de-a lungul normalei la elipsoid. Teluroidul nu este o suprafaţă 

echipotenţială. Teluroidul a fost propus de Molodenski pentru a evita determinarea complexă 

a densităţii topografice şi gradientul vertical al gravitaţiei, care sunt componente necesare în 

modelarea geoidului.  

Cvasigeoidul: Suprafaţa paralelă cu teluroidul care este transferat la nivelul mediu al 

mării. Geoidul şi cvasigeoidul sunt aproximativ aceeaşi suprafaţă în domeniul oceanic. Cu toate 

acestea, separarea dintre cvasigeoid (quasigeoid) şi geoid poate ajunge aproape de nivelul de 

câţiva metri în zone muntoase înalte. 

Nivelul mediu al mării (MSL): Acesta este media aritmetică a altitudinii mării faţă de 

o suprafaţă cum ar fi elipsoidul sau geoidul. 

Ea este determinată din observaţiile orare de peste 19 ani pentru a media efectele 

mareelor joase şi înalte cauzate în principal de forţele de atracţie date de Lună şi Soare. Nivelul 

mediu al mării are mici dealuri şi văi faţă de geoid. MSL este considerat tradiţional a avea 

altitudinea zero.  

Sistemul pentru datele verticale (datum-ul vertical): Este suprafaţa de referinţă 

pentru un sistem de altitudine, de exemplu, este cota zero. Acest sistem pentru datele verticale 

nu este neapărat o suprafaţă echipotenţială (de exemplu, CGVD28, elipsoid şi teluroid). Acest 

sistem este format din două componente: un sistem de referinţă şi un cadru de referinţă. Primul 

este definiţia în timp iar cadrul de referinţă este realizarea acestuia.  

Elipsoidul de referinţă: reprezentarea matematică a Pământului (de exemplu, GRS80). 

Suprafaţa sa este definită ca fiind echipotenţială.  

Înălţimea Geoidului (N):  este separarea între elipsoidul de referinţă (de exemplu, 

GRS80) şi geoid. Distanţa se măsoară de-a lungul normalei la elipsoid. Înălţimea geoidului este 

legată de un cadru de referinţă 3-D, cum ar fi NAD83 (CSRS) sau ITRF. Înălţimea geoidului 

permite conversia altitudinii elipsoidale (h) la altitudini ortometrice (H): H = h - N. Înălţimea 

geoidului este numită, de asemenea, ondulaţia geoidului.  

Înălţimea anomaliei (ζ): Acesta este separarea între teluroid şi suprafaţa Pământului 

sau oceanului. De asemenea, poate exprima separarea dintre elipsoid şi cvasigeoid. Înălţimea 

anomaliei permite conversia altitudinii elipsoidale (h) la altitudini normale (Hn): Hn = h – ζ 

Altitudinea Ortometrică (H): Este înălţimea unui punct de deasupra geoidului. 

Aceasta este măsurată de-a lungul liniei dată de firul cu plumb, care este perpendiculară pe 

suprafeţele echipotenţiale.  
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Altitudinea Normală (Hn): Este înălţimea unui punct de deasupra cvasigeoidului sau 

ridicarea teluroidului deasupra elipsoidului. Diferenţa dintre altitudinile normală şi ortometrică 

este mai semnificativă la altitudini mari.  

Altitudinea Geodezică sau Elipsoidală (h): Este elevaţia unui punct deasupra 

elipsoidului de referinţă. Distanţa se măsoară de-a lungul normalei la elipsoid.  

Altitudinea Dinamică (Hd): Este diferenţa de potenţial dintre două suprafeţe 

echipotenţiale de-a lungul unei linii date de firul cu plumb care se împarte cu o valoare 

constantă de gravitaţie. Pentru România, valoarea constantă este gravitatea normală pe elipsoid 

la latitudinea de 45° (γ 45°). Altitudinea dinamică nu are semnificaţie geometrică. Ea este 

folosită în principal pentru managementul bazinelor hidrografice mari. Suprafaţa unui lac are 

o altitudine dinamică constantă, deoarece este o suprafaţă echipotenţială. Deoarece suprafeţele 

echipotenţiale converg spre poli, suprafaţa lacului mai aproape de un pol va avea o altitudine 

dinamică mai mică decât altitudinea ortometrică la capătul opus al lacului. 

Altitudinea suprafeţei mării (SSH): Este distanţa măsurată de-a lungul normalei la 

elipsoid dintre suprafaţa oceanului şi elipsoid. Aceasta este echivalentă cu altitudinea 

elipsoidală a suprafeţei oceanului.  

Suprafaţa topografică a mării (SST): Este separarea dintre geoid şi suprafaţa 

oceanului. SST poate fi determinată de la altitudinea suprafaţei mării (SSH), măsurată de 

altimetria radar prin satelit şi o înălţime a geoidului (N): SST = SSH - N.  

SST este pozitivă în cazul în care suprafaţa oceanului este deasupra geoidului. Acesta 

este echivalentă cu altitudinea ortometrică de la suprafaţa oceanului.  

Gravitatea (g): Este o combinaţie a forţelor gravitaţionale (de masă) şi centrifugale 

(de rotaţie). În general, gravitatea creşte de la ~ 9.78 m/s2 la ecuator la ~ 9.83 m/s2 la poli. 

Altitudinea maselor de diferite densităţi influenţează valoarea gravităţii locale.  

Gravitatea Normală (γ): Este o valoare aproximativă determinată de parametri care 

definesc elipsoidul echipotenţial de revoluţie, de exemplu, GRS67 și GRS80.  

Deviaţia verticalei (ξ, η): Acesta este unghiul dintre direcţiile firului cu plumb şi 

normala la elipsoid. Aceasta are două componente: o componentă nord-sud (ξ) şi o componentă 

est-vest (η). (figura 2)  

 

 

Fig 2: Deviaţia verticalei 

(modificată, după Canadian 

Spatial Reference System : 

http://www.geod.nrcan.gc.ca/) 

 

 

 

Geoidul și cvasigeoidul 

Comparativ cu elipsoizii 

echipotenţiali, care pot fi complet 

descrişi doar de patru parametri, geoidul este puternic influenţat atât de suprafaţa topografică 

a Pământului cât și de distribuția maselor de densități diferite în subsol.  

Geoidul este o suprafaţă convexă ce satisface ecuaţia lui Laplace, şi concavitatea ei 

aparentă este o consecinţă a modului în care geoidul este proiectat pe o suprafaţă plană. 

În prezent, este cunoscut faptul că nivelul mediu al mării poate diferi faţă de geoid cu 

până la un metru sau chiar mai mult în unele locuri, dar diferenţa exactă este dificil de 

determinat. Termenii de altitudine şi nivel sunt utilizaţi frecvent ca sinonime pentru elevaţie. 

În domeniul geodeziei, termenul de altitudine se referă la distanţa de deasupra elipsoidului. 

Termenii de geoid, fir cu plumb, potenţial, nivelul mediu al mării trebuie explicaţi înainte de a 

http://www.geod.nrcan.gc.ca/
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discuta despre altitudini ortometrice. Pentru altitudini, cea mai folosită referinţă este nivelul 

mediu al mării. Utilizarea nivelului mediu al mării, este perfect naturală, pentru că cele mai 

multe activităţi umane au loc la sau deasupra nivelului mării. În Glosarul National Geodezic 

Survey (NGS) definiţia nivelului mării este "locaţia medie de interfaţă între ocean şi atmosferă, 

pe o perioadă de timp suficient de lungă, astfel încât media tuturor variaţiilor aleatorii şi 

periodice de scurtă durată sa fie zero. National Oceanic and Atmospheric Administration’s 

(NOAA), National Ocean Service (NOS), Center for Operational Oceanographic Products and 

Services (CO-OPS) au stabilit 19 ani ca perioadă adecvată de măsurare a nivelului mediu al 

mării pentru măsurarea mareelor (NGS, 1986, p. 209). S-au ales 19 ani deoarece acesta este cel 

mai mic număr întreg de ani mai mare decât primul ciclu major al orbitei Lunii in jurul 

Pământului. Acest lucru respectă cea mai mare parte a efectelor periodice menţionate în 

definiţia de mai sus. 

Pentru a determina poziţia geoidului pe continente ar trebui ştiut câmpul gravitaţional din 

interiorul Pământului. În acest fel construirea geoidului s-ar putea realiza, deoarece fiecare 

vector de câmp g este normal pe suprafaţa echipotenţială. Prin urmare, o prelungire a geoidului 

din ocean pe continente este o procedură elementară. În realitate, însă, câmpul este de obicei 

cunoscut numai pe suprafaţa Pământului, şi din acest motiv, este necesară o metodă 

aproximativă, care defineşte poziţia geoidului, sau mai precis, un cvasigeoid cu o precizie 

suficient de mare. Prin definiţie, avem:  

g = grad W  şi integrala liniară între două puncte: 

                  

 

este independentă de drum, deoarece ΔW este o diferenţă de 

potenţial.

  Spre deosebire de altitudinea ortometrică, altitudinea normală este măsurată de-a lungul 

liniei drepte, care coincide cu verticala în punctul b. Determinarea aceste altitudini oferă un 

sistem de altitudini normale sub Pământ. Prin trasarea de altitudini normale de-a lungul firului 

cu plumb vom obţine o suprafaţă, care este foarte aproape de geoid, numită cvasigeoid.  

Stokes şi mai târziu Poincaré au realizat independent că funcţia Δg, permite determinarea 

suprafeţei geoidului faţă de sferoid. 

Presupunem că geoidul şi elipsoidul conţin aceleaşi mase care au aceeaşi viteză 

unghiulară. Luând în considerare faptul că distanţa dintre punctele p şi q este foarte mică, 

potenţialul normal variază aproape liniar şi acest lucru ne dă: 

NqUN
n

U
qUpU 




 )()()(

    

unde N este distanţa dintre punctele p şi q măsurată în lungul perpendicularei din 

punctul q spre geoid. 

Comportamentul liniar al potenţialului normal implică faptul că γ este constant între 

geoid şi elipsoidul de referinţă, adică: 

W(p) = U(p)+T(p) =U(q)-γN+T ,    unde: T(p) = T este valoarea potenţialului 

perturbator la suprafaţa geoidului.  

Astfel obţinem o formulă fundamentală a geodeziei fizice, numită formula lui Bruns: 

T = γN                        
Astfel, dacă ştim funcţia T pe suprafaţa geoidului ar fi o chestiune simplă de a stabili 

poziţia geoidului faţă de elipsoidul de referinţă. Aceasta poate fi adecvată, numai că, în această 

relaţie nu se ţine cont de distribuţia maselor între elipsoid şi geoid. 

În scopul de a determina funcţia T ne concentrăm asupra spaţiului, delimitat de geoid 

şi infinit şi formulăm problema cu valori la limită cu privire la funcţia necunoscută T. În 

realitate, există mase între geoid şi suprafaţa Pământului, dar ne imaginăm că influenţa lor este 

luată în considerare, şi că acestea sunt eliminate. Apoi, putem dezvolta potenţialul perturbator 

în funcţii armonice în acest volum, care se supune ecuaţiei lui Laplace. O primă condiţie limită 

 

b

a

WaWbWdlg )()(
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este cunoscută: la infinit influenţa maselor neregulate, precum şi potenţialul T, tinde la zero  

Cea de-a doua condiţie se referă la suprafaţa geoidului. Derivând în funcţie de normală ecuaţia 

Bruns  şi ţinând cont de faptul că: 

     

Utilizând teorema Bruns obţinem punctele de pe geoid: 

gT
nn

T
















1
                                                    

Acesta reprezintă condiţia la limită pentru funcţia T pe geoid, deoarece se presupune că 

anomalia câmpului gravitaţional, Δg este cunoscută în fiecare punct. 

Problema valorii la limită: În scopul de a determina funcţia T, şi, respectiv, înălţimea 

geoidului N, avem de rezolvat problema cu valori la limită, care îndeplineşte următoarele 

condiţii: 

În afara geoidului T este o funcţie armonică: ΔT = 0; 

La o distanţă infinită potenţialul perturbator tinde la zero: T→ 0 ; La suprafaţa geoidului 

avem:

 

 

 

unde anomaliile câmpului gravitaţional şi câmpul normal, 

precum şi derivatele lor sunt cunoscute.  

Este evident că suprafaţa geoidului diferă doar puţin faţă de suprafaţa sferică de raza R 

şi eroarea de înlocuire astfel are acelaşi ordin de mărime ca şi aplatizarea. Din acest motiv se 

poate calcula înălţimea geoidului faţă de elipsoidul de referinţă, aplicând teorema Bruns: 

 
A

dAgS
R

N )(
4

1


                                    
Aceasta este formula Stokes, care ne permite să găsim elevaţia geoidului în punctul p.  

Spre deosebire de funcţia S (ψ), care are o singularitate în cazul în care ψ=πn, funcţia 

F(ψ) este continuă şi limitată, dar nu este monotonă. În particular F(ψ) nu descreşte odată cu 

creşterea unghiului ψ, având un caracter destul de complex. Din această cauză, pentru 

calcularea înălţimilor geoidului, nu este suficient să se cunoască doar anomaliile din apropierea 

punctului de investigaţie. A doua etapă (determinarea înălţimii suprafeţei fizice a Pământului 

faţă de geoid) se efectuează prin nivelment. În măsura în care utilizarea formulei Stokes se 

bazează pe presupunerea că masele sunt absente între geoid şi suprafaţa reală a Pământului, 

precizia de evaluare a lui N nu este de obicei suficientă. De asemenea, există uneori erori 

evidente legate de aplicarea nivelmentului, de exemplu, trecerea de la altitudini ortometrice la 

altitudini normale. Abordarea convenţională necesită o cunoaştere a potenţialului câmpului 

gravitaţional în interiorul maselor, iar acest lucru este principala necunoscută.  

Teluroidul împarte altitudinile geodezice, calculate de la elipsoidul de referinţă, în 

două părţi. Una dintre ele se schimbă lin, şi este definită de soluţia problemei cu valori la limită 

de teoria potenţialului. Cealaltă parte este rezolvată de către nivelmentul geometric prin 

intermediul geo-potenţialului. Teluroidul şi geoidul coincid pe suprafaţa oceanului, şi diferenţa 

dintre ele creşte pe continente, odată cu creşterea anomaliei de gravitaţie, (g-γ), precum şi cu 

complexitatea reliefului din anumite zone. 

Ca şi în cazul problemei Stokes reprezentăm potenţialul total W pentru fiecare punct 

de la suprafaţa Pământului ca o sumă dintre potenţialul normal şi potenţialul perturbator:  

     HTHUHW ,,,,,, ******               

unde  H,, **   sunt coordonatele geodezice ale punctului de pe suprafaţa fizică a 

Pământului şi H este altitudinea geodezică a punctului A. 

Potenţialul perturbator T poate fi scris: 

n
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deoarece potenţialul normal este independent de longitudine.  

Potenţialul perturbator în punctul A de pe suprafaţa Pământului: 
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Ultimul termen din ecuaţiei de mai sus este o cantitate mică de ordinul al doilea şi 

poate fi neglijată. În analogie cu formula Bruns, pentru suprafaţa fizică a Pământului: 


00 WUT

N




                                  
Importanţa acestei ecuaţii, este faptul că aceasta stabileşte o relaţie între înălţimea 

anomală, N, şi potenţialul perturbator în acelaşi punct de pe Pământ. Prin definiţie, avem pentru 

altitudinea normală h a punctului A pe cvasigeoid  
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care este definit prin nivelment şi cunoaşterea câmpului normal. Ecuaţiile de mai sus 

ne permit să găsim valoarea altitudinii suprafaţei fizice a Pământului faţă de elipsoidul de 

referinţă:  
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şi această cantitate se numeşte altitudinea geodezică. 

Condiţia la limită pentru T pe suprafaţa fizică a Pământului este: 
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Aici ν este deplasarea elementară de-a lungul unei linii normale la elipsoid. 

Apoi, avem:    nU /     şi neglijând cantităţile foarte mici, obţinem: 
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Deoarece toate cantităţile sunt luate de pe suprafaţa Pământului, putem scrie: 
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Dacă efectuăm o translaţie de la suprafaţa fizică a Pământului la suprafaţă S situată la 

o distanţă mică N, obţinem o precizie N2. 
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iar înlocuirea lor conduce la: 
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Aici g este câmpul gravitaţional pe suprafaţa fizică a Pământului, γ este câmpul 

normal pe suprafaţa S. În acelaşi timp,  /T  şi   /  au aceleaşi valori de-a lungul liniei 

ν în ambele suprafeţe. Aceasta este condiţia la limită pentru potenţialul perturbator.  Pentru 

determinarea soluţiei problemei cu valori la limită, considerăm că există mase fictive în 

punctele de pe suprafaţa S şi  acestea sunt distribuite cu o densitate de suprafaţă σ în aşa fel 

încât potenţialul lor este egal T. Apoi, în conformitate cu legea atracţiei acest potenţial este: 
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Se poate spune că am exprimat potenţialul perturbator în termenii unei densităţi 

necunoscute. Ţinând cont că discontinuitatea componentelor normale ale câmpului pe ambele 

părţi ale suprafeţei maselor este egală cu -2πkσ, obţinem: 
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Primul şi al doilea termen descriu câmpul pe părţile diferite ale suprafeţei S şi α este 

unghiul dintre direcţia liniei ν şi normala la suprafaţa S. Este evident că funcţia T este armonică 

şi regulată la infinit. Apoi, vom alege un număr oarecare din infinitatea de funcţii T care se 

supun condiţiilor la limită pe suprafaţa S.  
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Astfel, am derivat ecuaţia integrală în funcţie de σ. Ca şi în cazul problemei Stokes se 

poate aplica aproximarea sferică, care înseamnă folosirea magnitudinii câmpului normal pentru 

punctele de pe suprafaţa S: 
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Atunci: 
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Notând  gg  obţinem: 
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Această ecuaţie este numită ecuaţia lui Molodensky şi ne permite să determinăm 

funcţia σ. În cele din urmă, prin calcularea lui N din formula Bruns putem evalua altitudinile 

geodezice ale punctelor de pe Pământul real. Există diferiţi algoritmi pentru calcularea soluţiei 

ecuaţiei integrale, una dintre ele fiind metoda aproximaţiilor succesive. Am presupus că funcţia 

T este peste tot armonică deasupra suprafeţei S. De fapt, am neglijat influenţa stratului foarte 

subţire între S şi suprafaţa fizică a Pământului. În măsura în care N este foarte mic, această 

ipoteză este bine justificată. 

Separația geoid-cvasigeoid 

Geoidul este o suprafaţă echipotenţială a Pământului care corespunde la nivelul mediu 

al mării, în timp ce cvasigeoidul este o suprafaţă geometrică ce se refera la sistemul de altitudini 

normale. Ondulaţia geoidului (N) este separarea dintre elipsoidul de referinţă şi geoid măsurată 

de-a lungul normalei la elipsoid. Înălţimea anomaliei (ζ) este distanța dintre elipsoidul de 

referinţă şi cvasigeoid, de-a lungul normalei la elipsoid. Teluroidul apare ca fiind la o distanță 

egală cu înălţimea anomaliei (ζ) față de suprafața topografică. Există un concept similar de 

altitudini ortometrice (HO) măsurate de-a lungul firului cu plumb întrucât, altitudinile normale 

(HN) se măsoară de-a lungul normalei la elipsoid.  

Molodensky et al. (1962) a formulat problema geodezică cu valori la limită la suprafaţa 

solului şi a introdus două noi suprafeţe numite teluroid şi cvasigeoid.  

Cvasigeoidul nu este o suprafaţa echipotenţială a câmpului gravitaţional al Pământului 

şi, astfel, nu are sens fizic (Heiskanen şi Moritz, 1967).  
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Cu toate acestea, cvasigeoidul poate fi determinat direct din datele de gravitate de la 

suprafaţă, fără o cunoaştere prealabilă a densităţii maselor topografice.  

Separarea între elipsoidul de referinţă şi cvasigeoid se numeşte înălţimea anomaliei şi 

este definită ca: 
NHh                             

Teluroidul este suprafaţa construită prin trasarea punctelor la o distanţă egală cu ζ mai 

jos de suprafaţa Pământului.  

Distanţa dintre elipsoid şi teluroid se numeşte altitudinea normală HN şi poate fi 

calculată din măsurătorile de gravitatate normală mediată : 
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Această ecuaţie face posibil să se stabilească altitudinea normală, fără a cunoaşte în 

prealabil distribuţia densităţii topografice de-a lungul normalei la elipsoid. 

Altitudinea ortometrică HO din orice punct de pe suprafaţa Pământului este înălţimea 

punctului faţă de geoid de-a lungul normalei la geoid.  

Este nevoie de media integrată a gravităţii de-a lungul normalei la geoid şi poate fi 

determinată folosind relaţia [Heiskanen şi Moritz (1967)]. 



0

0

0

1
H

gdH
H

g

                               

 

Cu toate acestea, acest lucru necesită cunoaşterea densităţii subsolului de-a lungul 

direcţiei firului cu plumb. 

O altă modalitate este folosirea gradientului gravităţii Poincare-Prey. Presupunând că 

normala la elipsoid şi direcţia firului cu plumb sunt coincidente între suprafaţa Pământului şi 

geoid, separarea geoidului poate fi aproximată prin 

200 CNHHHhN N                        
unde, C2 este termenul de separare între geoid şi cvasigeoid. C2 depinde de anomalia 

Bouguer, media gravităţii teoretice şi altitudinea ortometrică a punctului. Acest termen poate 

fi derivat după cum urmează. 

Formula de bază pentru definirea de altitudinii ortometrice este dată de (Heiskanen şi 

Moritz, 1967): 

 

 

 

Unde: C [rt (Ω)] este numărul geopotenţial, şi g (Ω) este valoarea medie a gravităţii de-

a lungul firului cu plumb între geoid şi suprafaţa Pământului determinată folosind gradientul 

de gravitate Poincare-Prey. 

Altitudinea normală Molodensky HN (Ω) (Molodensky, 1945): 
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Unde γ (Ω) este valoarea medie a gravităţii normale de-a lungul normalei la elipsoid 

dintre suprafaţa elipsoidului de referinţă geocentric şi teluroid. 

Diferenţa dintre altitudinea normală şi altitudinea ortometrică poate fi determinată de 

următoarea relaţie: 
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Diferenţa între gravitatea medie g(Ω) şi gravitatea normală medie γ(Ω) poate fi 

determinată utilizând definiţiile lor matematice în ipotezele [Heiskanen şi Moritz, 1967] 

)(2])([)]([)([)()( 0

000  HGHrrrgg N

t           

unde : G este constanta gravitaţională a lui Newton, ρ este o densitate medie a maselor 

topografice ρ = 2.67 g.cm-3.  

Expresia de pe partea dreaptă a ecuaţiei este o anomalie Bouguer. 

Prin urmare, termenul de separare geoid şi  cvasigeoid poate fi scris ca: 

  

 

Această ecuaţie este 

cunoscută şi sub denumirea de termenul C2 , menţionat de Sjoberg, 1995, Rapp, 1997 şi 

Featherstone şi J. F. Kirby, 1998. 
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Cu toate acestea, lucrarea lui Sjoberg (1995) include un termen dependent pe H2, 

precum şi H în diferenţa N - ζ. Pentru această analiză, termenul de primul ordin este luat în 

considerare în calculul elevaţiei terenului (Ho). Aici ∆gB  este anomalia gravităţii Bouguer, γ(Ω) 

este gravitatea normală medie între suprafaţa de referinţă şi teluroid. Aceasta este calculată 

între suprafaţa topografică şi geoid; în activitatea de rutină se consideră altitudinea ortometrică 

ca termen de înălţime. 

Dacă luăm în considerație și termenul de ordinul al doilea, obținem: 
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Termenii ),(1 C  și ),(2 C pot fi separați în: 

),(22),(21),(2,),(12),(11),(1  CCCCCC           

Soluția ecuației poate fi determinată prin dezvoltare în armonici sferice de gradul și 

ordinul 360, după cum urmează: 
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gravitatea normală pe ellipsoid, a este semiaxa mare a elipsoidului, nmnm SC , sunt coeficienții 

potențialului normalizat de gradul n și ordinul m, iar nmP  este funcția Legendre. 
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Termenul ),(21 C se poate calcula direct, în timp ce termenul ),(22 C se poate 

calcula folosind o soluție descrisă de Heiskanen și Moritz (1967) pentru calculul gradientului 

vertical al anomaliei în aer liber: 
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  , unde 
0

l este distanța spațială dintre 

punctul P și punctul mobil. Soluția planară poate fi scrisă ca: 
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0     , unde 
0

s este latura gridului folosit pentru date iar gxx și gyy 

sunt derivatele orizontale de ordinul 2 ale anomaliei în aer liber. 

Aproximarea gradientului vertical cu această formulă, nefiind o soluție exactă, putem 

crește acuratețea ei prin integrare numerică; prin folosirea procedeului numeric Newton-Cotes 

după soluționarea integralei în aproximație planară a gradientului vertical al anomaliei 

gravității: 
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    ,       unde: 0g  este anomalia în aer liber calculată 

în punctul respectiv, astfel încât 22
yxr   , x și y fiind cordonatele planare ale punctului. 

Soluția pentru interiorul suprafeței descrisă de  -2a<x<2a și -2a<y<2a  , unde a este 

intervalul de grid folosit. 

Pentru integrarea numerică cu formulele Newton-Cotes , pentru n=4, soluția aplicabilă 

în calcule este: 
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Separarea dintre geoid şi elipsoid este cunoscută sub numele de ondulaţiile geoidului, N, 

sau, de asemenea  înălţimea geoidului  (notat Ns in figura 3) 

 

Figura 3 - Schiță privind 

geometria elipsoidului față de 

geoid și cvasigeoid. Sisteme de 

altitudini (după Păunescu 

2001)              
 

Calculul ondulațiilor geoidului 

pornind de la gravitatea 

observată 

După estimarea gg, gravitatea pe geoid, se poate deriva apoi geoidul. Pentru a 

simplifica, luăm ca exemplu simetria sferică, rotirea Pământului. 

Derivarea din gravitate la geoid constă din trei pasi (Wahr, 2000). În primul rând, se 

calculează ρg, componenta unghiulară dependentă de gg, prin relaţia următoare: 
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în cazul în care γ este gravitatea teoretică pe suprafaţa sferică a Pământului şi δr este distanța  

geoidului față de o sferă. În general, şi în practică, ondulaţiile geoidului sunt notate cu N, ele 
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sunt distanțe dintre elipsoid și geoid şi pot fi calculate  folosind formula Stokes (Heiskanen şi 

Moritz, 1967; Wahr, 2000). În general, caracteristicile globale sau la scară largă ale geoidului 

sunt exprimate printr-o dezvoltare armonică sferică a potenţialului gravitaţional.  

Earth Gravitațional Model 1996 (EGM96) este unul de cele mai noi modele la nivel 

mondial. Este complet pentru gradul 360. Eroarea maximă este de + 0,05m (în domeniul 

continental) la +1:00 m (în domeniul oceanic). EGM96 se extinde la gradul 360 şi, astfel, are 

cea mai scurtă lungime de undă spaţială de 111 km.  

Mai multe relaţii empirice au fost stabilite pentru a estima modul în care putem scădea 

lungimea de undă sub 100 Km, crescând în acest fel n numărul armonicelor sferice din 

dezvoltare şi implicit precizia determinării geoidului (Kaula, 1966; Tscherning şi Rapp, 1974; 

Jekeli, 2007). Toate aceste relaţii estimează că  rms pentru geoidul global sunt mai mici de 2 

cm şi  20 cm, în cazul în care lungimile de undă ale ondulaţiilor geoidului sunt de 10 km şi 

respective 100 km.  

În unele zone locale sau la nivel naţional, modelul de geoid poate avea o înaltă rezoluţie 

şi exactitate (Xiong și Gotze, 1989). Un astfel de model este  GEOID99 realizat pentru Statele 

Unite cu o grilă ce are mărimea celulei de 1minut x 1minut de arc (aproximativ 2x2 km). Acest 

model este cunoscut ca un geoid hibrid ce combină multe milioane de puncte de gravitaţie şi 

elevaţie cu mii de puncte de control.   

În calculul figurii teoretice a Pământului distribuţia de masă sub elipsoid se presupune 

a fi omogenă. Un exces local de masă în cadrul elipsoidului va devia şi gravitatea aparută la 

nivel local. 

Ca urmare a distribuţiei inegale şi eterogenităţii masei interne a Pământului, geoidul 

este o suprafaţă echipotenţială ondulată. Ondulaţiile pot fi pozitive (geoidul aflându-se 

deasupra elipsoidului) când există un exces de masă sau pot fi negative (geoidul aflându-se sub 

elipsoid) când există un dificit de masă în subsol. 

Geoidul afundat (anomalie cu înălţime negativă) şi gravitatea negativă a anomaliei în 

aer liber apare peste regiunile de deficit de masa (Ioane și Radu 1995, Ioane și Atanasiu 1998). 

Geoidul ridicat şi gravitatea pozitivă a anomaliei în aer liber are loc peste regiunile de exces de 

masă. 

Maximele geoidului (anomalii pozitive) sunt observate în zonele de subducţie şi arcuri 

insulare implicând excesul de masă în adâncime. 

Mai multe studii utilizează tehnica "masa echivalentă" pentru a studia anomaliile 

geoidului din cauza subducţiei. Aici distribuţia densităţii, care poate explica anomaliile 

observate pentru 2 ≤ n ≤ 20 este găsită pentru un Pământ care nu este rigid cu încărcare indusă 

şi deformare vâscoasă.  

Analiza wavelet (Ludek et al 2003) permite o analiză multirezoluţie a semnalului şi 

permite detalierea într-o anumită zonă delimitată de o anumită scală de lungime. Capacitatea 

de a rezolva prin wavelets semnalul geoidului în componente individuale de lungimi de undă 

fără a pierde informaţii spaţiale face acest lucru superior la metoda mai frecvent utilizată de  

armonici sferice. Această metodă, cunoscută şi sub numele de E-max şi- k max, este deosebit 

de eficientă pentru detectarea limitelor platourilor tectonice şi zonele suturilor vechi în lungul 

ariilor cu un puternic potenţial gravitaţional non-izostatic datorită stresului diferenţial ridicat. 

În capitolul 2 am tratat calculul corecțiilor gravimetrice și definirea tipurilor de anomalii. 

Valoarea observată a gravităţii g conţine efectul tuturor maselor din interiorul Pământului 

fiind supuse mişcării de rotaţie. În studiul structurii interne a Pământului, principalul interes 

este efectul distribuţiilor neregulate din interiorul Pământului, în special din Crustă. Acest efect 

nu poate fi determinat imediat în valoarea observată a gravităţii g, deoarece ea conţine si alte 

efecte, în special efectul dependenţei gravităţii de altitudinea h. În legătură cu efectul de stress, 

anomaliile de gravitate sunt folosite în investigarea structurii interne a Crustei: 

teoreticggg   
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Anomalia gravităţii este definită ca diferenţa dintre valoarea gravităţii g şi valoarea 

teoretică ce corespunde unui model simplificat al Pământului. Prin urmare anomalia gravităţii 

este folosită şi în geodezia fizică. 

O suprafaţă de geoid oferă o bună reprezentare pentru  caracteristicile lungimii de undă 

a termenului câmpului gravitaţional al Pamântului. Însă, de obicei, nu e cel mai bun mod de a 

reprezinta caracteristica lungime de undă scurtă, deoarece lungimile de undă scurte sunt mai 

puţin proeminente în geoid. În schimb, caracteristicile de lungime de undă scurtă sunt mai 

evidente la hărţi ale acceleraraţiei gravitaţionale. 

Deşi acceleraţia gravitaţională, în funcţie de poziţie, poate fi dedusă din date medii 

satelitare, prin aceste date nu se rezolvă bine lungimile  de undă scurtă. Termenele lungimii de 

undă scurtă sunt cele mai bine determinate din observaţiile gravităţii de la suprafaţă.  

Pentru utilizarea gravității observate pentru a afla mai multe despre interiorul Pământului, 

trebuie să scoatem mai întâi efectele suprafeţei Pământului non-sferice. În principiu, aceasta 

înseamnă că ar trebui să corectăm gravitatea observată pentru topografie (altitudinea de 

deasupra geoidului) şi pentru forma geoidului (diferenţa dintre geoid şi suprafaţa medie 

sferică). Expresia anomaliei gravităţii a componentei verticale are inclus şi efectul maselor din 

interiorul Pământului care nu sunt reliefate de modelul teoretic selectat pentru Pământ. Aceste 

mase reprezintă sursa anomaliilor gravităţii. În mod similar anomaliile densităţii Δσ = σ-σteoretic 

pot fi definite în orice punct arbitrar din interiorul Pământului ca diferenţa dintre densitatea 

reală și densitatea teoretică pentru modelul ales pentru Pământ. În calculul gravităţii teoretice, 

gravitatea normală γ0 este considerată ca reprezentând efectul gravitaţional al elipsoidului 

normal. 

Elipsoidul normal (elipsoidul de referinţă) este în mod normal considerat a fi elipsoidul 

de rotație  în jurul centrului real al Pământului. 

Anomaliile gravimetrice sunt utilizate pentru cercetarea scoarţei terestre, precum şi în 

geofizica aplicată pentru supravegherea depozitelor de materii prime utile (petrol, cărbune, 

minereuri). În anomalia gravităţii Δg componenta verticală a efectului gravitaţional ar trebui să 

prevaleze asupra maselor geologice anomale, care sunt de interes în rezolvarea problemei date. 

Anomalia în aer liber (engl. Free-air) ΔgF nu este adecvată pentru rezolvarea problemelor 

geologice pentru că ea conţine, de asemenea, componenta verticală a efectului gravitaţional al 

maselor topografice care obturează, într-o mare măsură, efectul maselor geologice anomale. 

Valorile de anomalii în aer liber depind în mare măsură de altitudinea şi forma suprafeţei 

Pământului.    

Tipul de anomalie a gravităţii utilizată cel mai frecvent în geofizica aplicată şi în 

investigarea structurii scoarţei terestre este anomalia Bouguer  ΔgB , care conţine atât efectul 

maselor topografice îndepărtate cât şi a tuturor maselor compensatoare. Anomaliile locale ale 

gravităţii cauzate de masele anomale geologice situate la adâncimi mici sub suprafaţa 

Pământului sunt de mare interes pentru geofizică. Efectul de compensare al maselor topografice 

pe o suprafaţă mică este aproximativ constant, şi împreună cu efectul maselor mai îndepărtate 

poate fi inclus în valoarea anomaliei Bouguer. O anomalie combinată reprezintă de fapt o 

anomalie Bouguer de la care efectul maselor topografice şi izostatice compensatoare din zonele 

îndepărtate au fost scăzute. Este folosită pentru investigarea structurii generale a scoarţei 

terestre pe zone mai largi, atunci când efectul maselor îndepărtate topografice şi compensarea 

în regiunea studiată nu mai poate fi presupusă a fi constantă. În aplicarea anomaliei combinate, 

Δgcomb, masele compensatoare se comportă ca mase anomale şi problema de compensare 

izostatică, în principiu, rămâne deschisă spre a fi rezolvată în cadrul studierii structurii scoarţei 

terestre. Valorile de corecţie topografică-izostatică,  nu depind atât de puternic de metoda 

selectată de compensare. Teoretic, anomalia izostatică conţine numai efectul maselor geologice 

anomale. Cu toate acestea, sistemele de izostazie folosite au un caracter mai mult sau mai puţin 

ipotetic, de compensare a maselor, iar anomalia izostatică nu poate fi îndepărtată complet. 
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Anomaliile izostatice, în special, pot să facă posibilă evaluarea extinderii la care masele 

topografice sunt izostatic compensate. Cu toate acestea, în interpretarea anomaliilor izostatice 

trebuie foarte multă atenţie. În ceea ce priveşte cercetarea structurii de profunzime a scoarţei 

Pământului, este convenabil să se elimine din valoarea anomaliei de gravitate, efectul maselor 

anomale, cunoscute geologic, chiar sub suprafaţa Pământului, de exemplu, efectul de 

sedimentare a bazinelor. În acest caz, se vorbeşte de corecţie geologică, Δggeol, care este 

introdusă numai în cazul în care condiţiile de calcul pentru aceasta sunt potrivite. În principiu, 

se poate utiliza aceeaşi metodă de calcul ca efect al maselor topografice sau compensatoare.   

În zona de munte sau de deal, adăugam un câmp de corecţie (întotdeauna pozitiv) ţinând 

cont de relieful rezidual, obţinându-se astfel anomalia Bouguer, care este, în general anti-

corelată cu altitudinea; dovada fiind dată de fenomenul de compensare a reliefului în 

profunzime (care este izostazia). 

În funcţie de obiectivele dorite (explorare de petrol, minerit sau măsuri de inginerie 

civilă), reţeaua măsurătorilor poate varia de la mai puţin de 100 m, în zonele urbane pentru 

identificarea carierelor vechi subsidente, la câţiva kilometri pentru studiile de recunoaştere 

regională.  

Pentru a calcula anomalia câmpului gravităţii, este nevoie să se cunoască latitudinea şi 

altitudinea din punctului staționat. Determinarea poziţiei punctului în care se măsoară este 

importantă deoarece o eroare cu privire la latitudine de 100 m induce o eroare cu privire la 

anomalia în aer liber de maxim 0,1 mgal, în timp ce o eroare de 30 cm în altitudine produce 

aceeași eroare cu privire la anomalia în aer liber. 

Pentru aplicaţiile specifice geofizicii trebuie să-i asociem un studiu precis de nivelment. 

Pentru continente măsurătoarea de densitate este foarte variabilă (bazinele sedimentare sunt, în 

general, bine acoperite cu măsuratori, din cauza potenţialului lor de petrol). 

În afară de neunicitatea soluţiilor, anomaliile gravimetrice reprezintă efectul cumulat al 

unui număr mare de structuri ce se află la adâncimi diferite, facând dificilă interpretarea. 

Există, de asemenea, metode inverse, utilizând tehnici de programare liniară în care se 

limitează numărul de soluţii ale problemei prin adăugarea de constrângeri (adâncimea şi forma 

surselor, valoarea maximă a densităţii contrastante, etc.). Aceste metode sunt adecvate pentru 

anomalii izolate, si sunt în principal utilizate în industria minieră. 

Metodele geofizice în general sunt aplicabile într-o situaţie geologică dată prin rezolvarea 

unei  probleme directe, şi ca atare nu prezintă analogii, care merg uneori până la identitate cu 

tehnica interpretarii rezultatelor prospecţiunii geofizice. 

Studiul anomaliilor gravimetrice poate servi la obţinerea de informaţii asupra structurii 

subsolului, prin atribuirea unei semnificaţii geologice eterogenităţilor fizice din subsol, a 

mărimilor ce definesc câmpul gravităţii la suprafaţă, intensitatea câmpului şi variaţiile sale 

locale cât şi gradienţii câmpului gravităţii. 

Gravimetria este utilizată ca metodă de recunoaştere a tipului de structură geologică în 

cazul zăcămintelor de petrol şi gaze, fie de anticlinale şi domuri, fie de formaţiuni efilate, 

formaţiuni recifale, asociate unor sisteme de falii. 

Gravimetria este ineficientă dacă relieful regiunii este foarte accidentat şi cere reduceri 

de teren care nu pot fi aplicate cu o precizie compatibilă cu cea a aparatelor de măsură şi cu 

exigenţele formulate faţă de rezultatele finale, sau dacă apropierea mării ori acoperirea cu 

păduri a regiunii provoacă – datorită agitaţiei valurilor, respectiv acţiunii vântului asupra 

copacilor – o stare de agitaţie a terenului care impiedică efectuarea cu precizie a măsurătorilor. 

Gravitatea observată (sau măsurată) g este valoarea gravităţii din locaţia staţiei. Toate 

valorile trebuie ajustate la International Gravity Standardization Net din 1971. 

Gravitatea teoretică (normală) γ este valoarea de referinţă a gravităţii obţinută din 

câmpul gravific al World Geodetic System (WGS84) elipsoidul de revoluţie de referinţă. 

Aceasta este dată de formula: 
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unde   este latitudinea geodezică. În formă analitică această ecuaţie este dată de: 
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a = semiaxa mare (elipsoidul WGS84), 

b = semiaxa mică (elipsoidul WGS84), 

γP = gravitatea normală la poli (WGS84 EGM96 – Earth Gravity Model), 

γe = gravitatea normală la ecuator (WGS84 EGM96 – Earth Gravity Model), 

  = latitudinea geodezică, 

e2 = pătratul primei excentricităţi (elipsoidul WGS84) 

Corecţia gravităţii atmosferice (δgA) este corecţia care se adaugă gravităţii observate. 

Acest lucru este necesar deoarece constanta gravitaţională pentru WGS84 include masa 

atmosferei. Ea este dată de: 
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unde h este altitudinea faţă de nivelul mării. 

Gradientul vertical al gravităţii normale este rata de schimbare a gravităţii teoretice 

pe direcţia verticală la suprafaţa elipsoidului. El este dat de relaţia: 
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Gradientul vertical de ordinul 2 poate fi apreciabil la altitudini h mai mari faţă de nivelul 
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Anomalia în aer liber (Δgf) este definită ca diferenţa dintre gravitatea observată pe 

suprafaţa fizică (P) şi gravitatea normală pe teluroid (Q). Teluroidul este definit ca suprafaţa 

unde potenţialul gravităţii normale este egal cu potenţialul actual pe suprafaţa fizică a 

Pământului. Altitudinea deasupra elipsoidului la care potenţialul normal este egal cu potenţialul 

real pe suprafaţa fizică este numită altitudine normală. Formulele anomaliei gravităţii din 

figurile următoare au la bază considerentul că altitudinea normală este egală cu altitudinea 

staţiei de măsură a gravităţii. 

Anomalia Bouguer (ΔgB) este calculată printr-un procedeu de normalizare a maselor. 

Astfel masele de deasupra geoidului sunt eliminate iar în zonele în care suprafaţa reală se află 

sub geoid sunt adăugate mase cu densitatea standard de 2.670 g/cm3. Masele stratelor sunt 

aproximate cu plăci plate extinse în lungime şi lăţime la infinit dar cu grosimi finite şi densitate 

constantă. Aceste plăci sunt menţionate ca plăci Bouguer. Atracţia gravitaţională a unei astfel 

de plăci poate fi riguros calculată cu formula: δgB=2πGρh   , unde:  

G = 6.673*10-8 cm3/gram·sec2 (Constanta atracţiei universale WGS84) ,  

ρ este densitatea plăcii Bouguer (gram/cm3)  

h este grosimea plăcii Bouguer. 

Calculul anomaliilor în aer liber şi Bouguer pentru diferite tipuri de terenuri în figurile 

de mai sus ). Aceste formule (Heiskanen & Moritz – Physical Geodesy, 1967, p. 293) rezultă 

din:  Δgf =gP - γQ , unde gP este gravitatea reală măsurată pe suprafaţa fizică iar  γQ este 

gravitatea normală pe suprafaţa teluroidului: 
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unde: 0  este gravitatea normală pe   ellipsoid iar *H  este Altitudinea normală. 

Modalități pentru determinarea anomaliei medii în aer liber  

Notăm: 𝑔(𝑟𝑡, 𝛺) gravitatea măsurată la suprafața terenului, 

Ω = (φ, λ) locația punctului de la suprafața terenului 

Atunci: 𝛥𝑔𝐹𝐴(𝑟𝑡, 𝛺) = 𝑔(𝑟𝑡, 𝛺) − 𝛾0(𝑟𝑒 , 𝛺) + 𝛿𝑔
𝐹𝐴( 𝛺)            (Torge, 1989) 

Unde: 𝛿𝑔𝐹𝐴( 𝛺) ≅ −
ə𝛾0(𝑟𝑒,𝛺)
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este reducerea de gravitatea normală 𝛾0(𝑟𝑒 , 𝛺) iar 𝐻𝑁( 𝛺) este altitudinea normală în 

locația punctului Ω=(φ, λ). 

În zonele muntoase unde sunt pante mari iar punctele de masură au o distribuție 

neregulată, pentru minimizarea erorilor de interpolare trebuie adoptată una dintre cele două căi 

de determinare a anomaliei medii în aer liber, exemplificate în schema următoare. Procesul de 

determinare al anomaliei medii în aer liber cuprinde interpolarea și medierea. 

 
Calea 1: Anomalia Simplă Bouguer este legată de anomalia în aer liber prin relația 

(Heiskanen și Moritz, 1967): 

∆𝑔𝑆𝐵(𝛺) = ∆𝑔𝐹𝐴(𝑟𝑡, 𝛺) + 𝛿𝑔
𝐵𝑃(𝛺)  , unde: 𝛿𝑔𝐵𝑃(𝛺) = −2𝜋𝐺𝜌𝐻(𝛺)  este reducerea 

de placă Bouguer. 

Calea 2:  Anomalia rafinată Bouguer este legată de anomalia în aer liber prin relația 

(Heiskanen și Moritz, 1967): 

∆𝑔𝑅𝐵(𝛺) = ∆𝑔𝐹𝐴(𝑟𝑡, 𝛺) + 𝛿𝑔
𝐵𝑃(𝛺) + 𝛿𝑔𝑇𝐶(𝛺)   , unde 𝛿𝑔𝑇𝐶(𝛺) este corecția de teren. 

Dacă ne propunem să căutăm densitatea anomală sub suprafața Pământului, trebuie să 

selectăm densitatea de referință sub suprafața topografică cu care densitatea anomală este 

definită. Pentru formularea problemei inverse gravimetrice (GIP) în ceea ce privește potențialul 

perturbator și / sau parametri câmpului gravitațional anomal derivat din acesta, alegerea cea 

mai naturală a densității de referință este folosirea unei distribuții normale a densității în 

interiorul elipsoidului de referință. Densitatea de referință definită în regiunea dintre elipsoidul 

de referință și suprafața topografică, este abreviată prin "topografia elipsoidală de referință" 

(RET). Cea mai simplă situație este RET de densitate constantă, abreviată prin "topografia 

elipsoidală cu densitatea constantă" (ETC). 

Atunci când se descompune potențialul gravitațional real al Pământului în funcție de 

regiunile Pământului - elipsoidul de referință și topografia elipsoidală - și în funcție de 

densitățile de referință și anomaliile din fiecare regiune, se constată că termenii care conțin 

densitatea anomală echivalează cu potențialul perturbator corectat pentru potențialul ETC 

(Vaníček și Martinec, 1994; Vaníček et al., 1999; 2004). Potențialul perturbator în spațiul 

NETC este riguros egal cu potențialul de densitate anomală din interiorul întregului Pământ. 
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Acesta este un punct cheie, deoarece toți ceilalți parametri ai câmpului anomal provin din 

potențialul perturbator din spațiul NETC. În consecință, toți parametri derivați vor aparține 

spațiului NETC. Conceptul de spațiu NETC poate fi privit ca un mijloc matematic care asigură 

rigurozitatea corecțiilor topografice ale parametrilor câmpului anomal. 

Modelul matematic al izostaziei Airy a fost descris, mai tarziu și de  WA Heiskanen şi 

după aceea modelul a fost numit Modelul de izostazie Airy-Heiskanen și a fost folosit pentru 

calculul diferitelor corecţii izostatice.  

Acest model poate fi aplicat  în conformitate cu următoarele ipoteze:   

1. compensarea izostatică are loc complet şi la nivel local, adică masa de compensare 

este direct sub masa topografică considerată şi nu există nici un efect regional; 

2. densitatea de crustă se presupune a fi 2670 kg/m3. Diferenţa de densitate dintre 

mantaua superioară şi crustă este considerată a fi 600 kg/m3. 

Deoarece grosimea scoarţei în continente variază puternic, Heiskanen a sugerat o valoare 

medie a adâncimii crustei pentru întregul Pământ de 30 km. Matematic, acest model poate fi 

efectuat prin împărţirea maselor topografice, fiecare în compartimente, pentru care se aplică 

condiţia balanţei hidrostatice. Acest lucru înseamnă că presiunea exercitată de greutatea 

maselor topografice trebuie să fie egală cu presiunea produsă de către forţele de ridicare a 

maselor izostatice. De asemenea, starea de egalitate de masă poate fi utilizată pentru estimarea 

rădăcinii cu grosimea t sub munţi sau anti-rădăcinii cu grosimea t sub oceane.  

Pratt a presupus că densitatea reliefului depinde de altitudinea ortometrică, astfel încât 

densitatea de sub munte este mai mica decât sub oceane. Pratt a propus o adâncime de 

compensare de 100 km pentru zona Himalaya, astfel încât diferenţa dintre devierile de la 

verticala astro-geodzică observată şi cele derivate din masele topografice-izostatice devine 

aproape zero. Hayford a formulat modelul matematic a lui Pratt. Acest model izostatic de 

scoarţă a Pământului a fost cunoscut ulterior ca modelul Pratt-Hayford. 

De obicei, aceasta se aplică presupunând că :  

1. echilibrul izostatic este realizat peste tot în acelaşi fel, astfel că densitatea sub munte 

este mai mică decât în regiunile plate continentale sau sub oceane; 

2. masele de compensare cu densităţi laterale diferite sunt amplasate sub nivelul mării şi 

ele ajung în jos până la o adâncime D (adâncime de compensare), până ce este atins echilibrul 

hidrostatic;  

3. Hayford a modificat acest model şi a propus ca adâncimea de compensare D sa fie 

socotită de la nivelul mării, pentru a simplifica formulele de calcul.  

Determinarea echilibrului izostatic 

Reexaminând anomaliile în aer liber şi Bouguer putem concluziona că anomaliile în aer 

liber reprezintă diferenţa dintre gravitatea măsurată şi gravitatea teoretică pe suprafaţa 

echipotenţială de referinţă (geoid) în timp ce anomaliile Bouguer conţin corecţii suplimentare 

referitore la efectul materialului dintre punctul de observaţie şi suprafaţa de referinţă (corecţii 

de relief). 

Corecţiile de relief utilizează adesea o densitate crustală de 2670 kg/m3. Pentru 

măsurătorile pe suprafaţa mării anomaliile în aer liber vor fi zero, deoarece această suprafaţă 

coincide cu geoidul. 

Corecţiile pentru anomalia Bouguer se fac pentru a compensa pentru o densitate mai mică 

a apei dintre fundul mării şi suprafaţa mării. Acesta utilizează o diferenţă de altitudine egală cu 

adâncimea oceanului şi de obicei se foloseşte o densitate de 1640 kg/m3.  

Anomalia izostatică este anomalia Bouguer observată minus anomalia calculată. Prin 

urmare, fiecare model particular de densitate va avea o anomalie izostatică diferită.  

Pentru a determina forma de compensare izostatică, este necesar să se examineze răspunsul la 

o gamă de modele de densitate şi adâncimi de compensare. O anomalie izostatică zero ar indica 

o distribuţie corectă de densitate şi o adâncime de compensare corectă.  
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În general, compensaţia izostatică este mai aproape de modelul Airy (Lillie 1999). Într-

un model pur Airy, echilibrul izostatic pe baza densităţii crustale tipice (2800 kg/m3) şi 

densitatea mantalei de 3300 kg/m3 , radăcinile crustale sub zonele topografice pozitive sunt de 

obicei de 5-8 ori mai mari decât înălţimea reliefului topografic.  

Izostazia „locală” şi „regională (flexurală)”. Modelul Vening-Meinesz 

Bazându-se pe anomaliile gravitației regionale, foarte extinse în zona foselor oceanice 

cât și în zonele continentale), ce nu pot fi explicate prin cele două modele precedente Airy și 

Pratt, și preluând ideea mai veche a lui Barrell privind existența unei litosfere elastice și flexura 

acesteia, Vening Meinesz explică un concept nou de izostazie regională. 

În cadrul acestui concept, compensarea izostatică se realizează atât pe direcția verticală 

cât și pe direcții laterale, mergând de la cadrul local la cel regional, datorită elasticității 

Litosferei. Regiunea laterală de compensare izostatică, a încărcării cu masă (sau a dificitului 

de masă) poate fi definit de o rază de regionalitate R, apărând în acest fel și tensiuni laterale 

importante. Flexura litosferei propusă de Barrell (1914), aplicată (şi consacrată) de Vening 

Meinesz la măsurătorile gravitaţiei în oceane (1941) a fost studiată şi cuantificată până în zilele 

noastre, acest domeniu căpătând denumirea de izostazie flexurală. Pentru studiul deformării 

litosferei, corelând datele de gravitate cu cele geodezice, s-au folosit metode spectrale (Dorman 

şi Lewis 1970, McKenzie 1972, McKenzie şi Bowin 1976) sau modelarea directă în domeniul 

spaţial (Watts şi Cochran 1974). În evaluarea stării ideale a raportului Litosferei cu 

Astenosfera, privind echilibrul, se pot considera următoarele ipoteze: 

 litosfera este mai puţin densă decât astenosfera şi se comportă ca un rigid elastic ; 

 astenosfera este mai densă decât litosfera şi se comportă ca un fluid vâscos; 

 datorită diferenţei de densitate, litosfera „pluteşte” în stratul subiacent, astenosfera ; 

 singurele forţe care acţionează asupra sistemului sunt forţa gravitaţională (greutatea 

rocilor litosferice) şi forţa de flotabilitate datorată „plutirii” litosferei în astenosferă 

 principiul lui Arhimede este aplicabil sistemului. 

Modelarea gravității 

Până în prezent, densitatea reală a scoarţei Pământului nu este cunoscută. Există mai 

mulţi autori care au realizat modele pe baza densităţilor de suprafaţă, derivate din hărţile 

geologice. Prin urmare, multe din investigaţiilor efectuate în trecut, depind de o densitate 

constantă pentru scoarţa Pământului. Având în vedere că densitatea reală a maselor topografice 

poate diferi cu mai mult de 10% faţă de o densitate constantă (Martinec 1993; Tziavos et al 

1996;.Tziavos and Vermeer 1996, Okabe 1979), modelele rezultate conţin erori semnificative. 

Prin urmare, un model 3-D digital de densitate (3-DDM), ar fi necesar pentru a oferi o 

bună modelare a maselor topografice. Dar, în practică, este foarte dificil să se realizeze astfel 

de modele la o scară globală.  

Pe de altă parte, 2-DDM (modelul digital de densitate la suprafaţă 2D) este suficient 

pentru multe aplicaţii geodezice şi geofizice. Azi, 2-DDM este disponibil pentru anumite 

regiuni ale Pământului (Ivan 1997). În general, orice model rezonabil de densitate, va da o 

îmbunatăţire prin utilizarea de reduceri de gravitate mai realiste pentru determinarea geoidului 

(Ioane et al 2005). 

Una dintre primele idei cu privire la echilibrul straturilor Pământului provine de la 

Leonardo da Vinci (1452-1519). El a exprimat unele speculaţii interesante cum că Pământul ar 

avea răspunsul privind configurația subsolului prin aspectul suprafeţei sale. 

Mult mai târziu, Bouguer în 1749 a dat prima dovadă experimentală pentru teoria 

izostaziei în timpul expediţiei la Quito (America de Sud). El a descoperit că efectele de atracţie 

din Anzi sunt de departe mai mici decât ar fi fost de aşteptat din cauza masei uriaşe vizibile. 

Pentru explicaţia acestui fenomen, Bouguer şi Boscovich (1755) au afirmat că excesul de masă 

al munţilor ar putea fi compensat într-un fel de un deficit de masă în adancime (Watts 2001).  

http://ro.wikipedia.org/w/index.php?title=Litosfera_terestr%C4%83&action=edit&redlink=1
http://ro.wikipedia.org/w/index.php?title=Astenosfera_terestr%C4%83&action=edit&redlink=1
http://ro.wikipedia.org/wiki/For%C8%9B%C4%83
http://ro.wikipedia.org/w/index.php?title=For%C8%9Ba_gravita%C8%9Bional%C4%83&action=edit&redlink=1
http://ro.wikipedia.org/w/index.php?title=For%C8%9Ba_de_flotabilitate&action=edit&redlink=1
http://ro.wikipedia.org/w/index.php?title=Astenosfera_terestr%C4%83&action=edit&redlink=1
http://ro.wikipedia.org/wiki/Principiul_lui_Arhimede
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Câteva decenii mai târziu, au fost efectuate măsurători geodezice pe Everest între anii 

1840-1859. Ca parte a acestor măsurători s-au calculat și comparat poziţiile geodezice ale unui 

număr de locaţii în care erau măsurate deja poziţiile deduse din măsurători  astronomice. S-au 

descoperit că, pentru oraşele Kaliana şi Kalianpur din Gange erau diferenţe de latitudine între 

poziţiile calculate geodezic şi cele caculate astronomic de cca. 5.24 secunde de arc.  

Pratt în 1854 şi Airy în 1859 au explicat aceste diferenţe semnificative prin modelul 

izostatic care le poartă numele. Astfel au ajuns la concluzia că masele vizibile topografice din 

Himalaya trebuie să fie compensate de distribuţia din subsol, această idee fiind în acord cu cea 

formulată de Leonardo da Vinci. Primul care a folosit termenul de "isostasy" a fost geologul 

american CE Dutton (1889) în articolul său “On Some of the Greater Problems of Physical 

Geology”. Următorul pas marcant a fos făcut de Heiskanen şi Vening-Meinesz  în 1958.  

Heiskanen şi Moritz (1967) au introdus un mecanism de compensare în crustă al 

anomaliilor Bouguer pentru determinarea câmpului gravitaţional. 

Un mare număr de date care descriu forma Pământului şi structura internă (de exemplu, 

elevaţie, densitate şi alţi parametri geofizici) sunt disponibile în prezent. Multe dintre aceste 

date sunt date la nivel global cu o rezoluţie în continuă creştere.  

În ultimii ani un interes din ce în ce mai mare îl are modelarea. În Geodezie şi Geofizică, 

mare parte din tehnicile de modelare sunt dedicate evaluării corecţiilor de teren sau reducerilor.  

În evaluarea potenţialului gravitaţional se folosesc metode diferite pornind de la cele 

clasice la cele de integrare numerică. În legătură cu aceste formule de integrare analitică, 

acestea pot fi considerate ca o alternativă la tehnicile de integrare numerică. Aceste tehnici de 

obicei, au avantajul că efortul de calcul este mult mai scăzut faţă de tehnicile de integrare 

numerică.  

Abordări analitice ale integralelor potenţialului şi dezvoltarea unor algoritmi pentru 

diferite aplicaţii au fost prezentate de Tenzer et al. (2015) şi alţii.  

Comparativ cu tehnicile clasice, în ultimii ani, s-au explorat aspecte ale tehnicilor de 

gravitate înainte de modelare şi aplicarea de seturi de date regionale şi globale pentru câmpul 

gravitaţional (Tomoioagă, 2007) și diferite metode pentru modelarea efectelor densităţii 

folosesc efectele maselor topografice şi izostatice din observaţiile satelitare de gravitate.  

O soluţie aproximativă a integralelor sferice este furnizată pe baza dezvoltărilor în serie 

de Vajda et al. (2004). Aplicarea de elemente de volum poliedrce s-a dovedit a oferi o descriere 

mai precisă geometriei corpurilor decât descrierea prin paralelipipede dreptunghiulare 

(prisme). Dacă nivelul de calcul este aproape de suprafața de topografică, atunci precizia 

cantităţilor legate de gravitate (de exemplu, anomalia gravităţii, perturbaţia gravităţii), poate fi 

îmbunătăţită în mod semnificativ de o descriere detaliată prin poliedre.  

O metodă de inversiune probabilistică se bazează pe analiza statistică iterativă a 

nepotrivirii între câmpul gravitaţional observat şi răspunsul unui număr de surse elementare 

prismatice (paralelipipede dreptunghiulare) suprapuse. Un model ar trebui să se bazeze pe o 

serie de informaţii geologice referitoare la extinderea aproximativă 3D a sursei. Metoda este 

aplicabilă în cazul în care efectul gravitaţional al corpului sursă care urmează să fie determinat 

poate fi izolat de efectul gravităţii regionale şi de alte surse locale. 

Au fost efectuate unele studii privind efectul aerului asupra maselor topografice 

incluzând şi forma maselor atmosferice. Reducerile gravităţii folosind metoda generală de 

condensare Helmert au fost studiate de Novák 2007 şi alţii. Folosind diferite tehnici de 

modelare şi de determinare a geoidului, s-au realizat determinări locale ale geoidului.  

Alte tehnici folosite au fost combinaţiile spectrale, wavelet, combinaţii între deformarea 

anomaliilor verticale şi determinarea geoidului, etc.  

Orice corp omogen aflat într-un mediu omogen de densitate diferită, poate fi aproximat 

cu un corp poliedral. Deşi această situaţie este doar ipotetică, totuşi prin combinarea iterativă 
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a multor astfel de probleme pot fi dezvoltate modele din ce în ce mai complexe pentru 

modelarea naturii.  

Formula de calcul a câmpului gravitaţional al unui corp omogen poliedral este 

transformată în cea mai potrivită formă atunci când se analizează viteza şi simplitatea calculului 

numeric. 

Expresia pentru câmpul gravitaţional al unui corp omogen poliedral a fost obţinută de 

Skorvanek şi Pohánka (1977). Pentru scopuri practice, calcul numeric al câmpului gravitaţional 

trebuie să fie cât mai simplu şi mai rapid posibil şi toate operaţiunile numerice bine definite 

pentru toate valorile parametrilor de intrare.  

Fiecare formulă, pentru calcularea unor cantităţi ar trebui să dea acelaşi rezultat. Acest 

lucru este adevărat doar într-un sens strict matematic, valoarea numerică a rezultatului putând 

fi, în unele cazuri, foarte diferită de valoarea exactă.  

Mai mult, o formulă poate fi mai complicată decât celelalte. Prin urmare, este interesant 

de a compara aceste rezultate cu formulele anterioare. 

Modelele 3D reprezintă o fază superioară de cunoaştere a subsolului pe baza tuturor 

datelor de cunoaștere despre subsol, caracteristicilor fiecărei formațiuni și a funcţiilor răspuns 

ale Pământului, conform legităţilor şi metodologiilor geofizice multiparametrice. 

Programele de modelare geofizică multiparametrică 3D, de ultimă oră pe plan mondial 

(dintre care amintesc 3D GeoModeller realizat de INTERPID și OASIS MONTAJE realizat de 

GEOSOFT), au foarte multe module conexe ce realizează multe iterații modelare (problema 

directă)-inversie (problema inversă), până la obținerea celei mai bune asemănări între curba 

măsurată și curba calculată, pentru fiecare parametru folosit. 

Multitudinea de algoritmi utilizaţi în cadrul acestui program foarte complex permite 

geologului de a utiliza experiența și cunoștințele sale să elaboreze un model geologic viabil 

care să fie în concordanță cu observațiile geofizice multiparametrice. Aceste interpretări sunt 

cuantificate prin utilizarea principiilor fiecărei metode geofizice și geologice în parte, precum 

şi a principiilor de geostatistică. Aceste programe verifică și modifică iterativ modelul geologic 

sau proprietățile fizice, astfel încât răspunsul său geofizic calculat să fie cât mai apropiat de 

datele geofizice măsurate. 

În capitolul 4 „Studii gravimetrice și geodezice în zona seismogenă Vrancea şi 

regiunile adiacente;  Studii de caz„ am prezentat atât partea teoretică a algoritmilor aplicați 

în programele pe care le-am elaborat cât și rezultatele aplicării lor. 

Zona Vrancea este situată în sectorul carpatic cunoscut sub numele de ,,Curbura 

Carpaților Orientali,,. În cadrul regiunii geodinamic active pot fi separate două tipuri de unităţi 

geotectonice majore (Săndulescu, 1984): orogenul şi platformele (unităţi de vorland). 

Caracetristic Carpaților Orientali este structura în pânze de șariaj atât în zonele interne cât 

și în zonele externe ale catenei. Astfel distingem de la interior (vest) spre exterior (est) 

următoarele sisteme de pânze: pânzele transilvane, pânzele dacidelor externe (cu tectogeneză 

cretacică) și pânzele moldavidice (cu tectogeneză miocenă). 

Subasmentul primar al pânzelor flișului a fost treptat ,,consumat,, prin procese de tipul 

subducției, în acest fel vorlandul avansând tot mai mult sub edificiul cutat și șariat al Carpaților. 

Procesul de subîmpingere a platformei a determinat de fapt o ,,subțiere,, de soclu în zona 

flișului, niciuna din pânzele ce o alcătuiesc nemaifiind suprapusă subasmentului primar al ei, 

ci unui soclu situat înainte de șariajul fiecăruia într-o poziție mai externă. 

Zona în care s-a produs consumul unei părți sau a întregului soclu primar al pânzelor 

flișului are o poziție mai internă decât cea mai internă dintre acestea. Ea se găsește la verticala 

pânzelor din sistemul central est-carpatic cel puțin la verticala părții externe a acestora. 

În raport cu celelalte elemente carpatice zona seismogenă Vrancea are următoarele  

particularități specifice : 
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- Este rezultatul juxtapunerii unor grupe de unități tectonice, deformate în timpuri 

diferite, pentru care raza de curbură nu este mereu aceiași; 

- Este cea mai accentuată curbură de tip salient (curbură convexă în raport cu 

vorlandul); 

- Este locul celor mai tinere deformări carpatice, fie determinate de compresiune 

(deformări intrapleistocene), fie determinate de distensiune (depresiunile Bârsa, 

Sfântul Gheorghe, Bretcu) situate în partea internă; 

-  Este locul cu cea mai intensă activitate seismică din țara noastră și cea mai activă. 

- Aici sunt cele mai profunde cutremure din întreaga zonă carpatică; 

- Este situat aproape de zona de curbură maximă a arcului carpatic; 

- Ocupă o regiune aproximativ cilindrică; 

- Multe dintre soluțiile mecanismulor focarelor de cutremure în Vrancea au fost 

interpretate ca indicând extensie pe verticală; 

- Tomografia seismică indică faptul că cilindrul activ seismic este asociat cu o zonă de 

înaltă viteză în mantaua superioară care are o mai mare mărime, atât lateral cât și în 

profunzime. 

Studiile mișcărilor pe verticală ale scoarței terestre în urma măsurătorilor de precizie au 

dus la elaborarea unei hărți a mișcărilor crustale recente din România (Cornea et al, 1979).  

Alți cercetători au pus problema corelației dintre mareele gravimetrice și momentul 

declanșării cutremurelor de Pământ cu focarul în regiunea Vrancea  

Studiile seismologice au fost mai ample, și au început odată cu înființarea în 1935 a 

Serviciului Seismologic Român de către C. Demetrescu și totodată cu creșterea interesului a 

seismologilor de renume internațional, cum ar fi Jeffreys (studiul cutremurului din 1929, pentru 

elucidarea adâncimii focarelor) și Gutenberg și Richter, 1954 –care au evaluat evenimentele 

seismice din Vrancea ca fiind un remarcabil grup al șocurilor din România, energie seismică 

mare eliberată într-un volum foarte restrâns (având o extindere a zonei epicentrale de 

aproximativ 40 x 80 km2 şi o dezvoltare pe verticală de până la 200 km adâncime). 

Numeroase studii au fost efectuate asupra zonei de curbură a Carpaților Orientali, în 

legătură cu explicarea seismicității ridicate a sectorului Vrancea-Focșani, ce s-au intensificat 

după cutremurul din 1977.  

Amintesc aici de profilul internațional II (Galați - Călărași) – Constaninescu ; I Cornea, 

1972 și XI (Oradea – Galați) prin metoda undelor de reflexie, sondaje seismice pericritice în 

vorlandul din vecinătatea zonei de curbură a Carpaților Orientali (Constantinescu și Enescu 

1985)  prin sondaje reflexive și mai nou prin metoda undelor reflectate în varianta acoperirii 

multiple. 

De-a lungul timpului s-au elaborat mai multe modele structurale având la bază principiile 

tectonicii globale și în particular a conceptelor de placă continentală și coliziune între plăci 

continentale, s-au formulat interpretări privind evoluția geodinamică a Carpaților Orientali în 

general și a zonei Vrancea în particular de către mai mulți cercetători: Oncescu, 1984, 

Constantinescu et. al., 1973, 1974; Cornea et al 1979, Constantinescu și Enescu, 1985 în 

contextul studiilor regionale făcute de Mc Kenzie, 1970 - studii ce cuprind bazinul 

mediteranean ca relict al Ocenului Tethys. 

Având la bază în principal sondajele seismice, au fost elaborate modele de ruperea 

lespezii litosferice, urmată de o delaminare a mantalei litosferice de-a lungul unui plan 

orizontal, aflat sub crustă, şi roll-back-ului spre SE asociat cu mărirea pantei litosferei subduse 

(Girbacea and Frisch, 1998; Seghedi et al., 1998; Sperner et al., 2001, Gvirtzman Z, 2002, 

Knapp et al, 2005), sau de existenţa unei triple joncţiuni instabile (Beşuţiu., 2001, 2006). 

Sub bazinul Transilvaniei crusta părea să fie 34 km grosime, iar sub Carpați, Moho se 

adâncește sub 41 km, ajungând 46 km în bazinul Focșani, dar crusta cristalină să nu depășească 

25 km în grosime și este acoperită de până la 15 km de roci sedimentare. Crusta în nordul 
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Dobrogei ajunge la o grosime de aproximativ 43 km și a fost interpretată ca fiind crusta groasă 

din Europa de Est, care de regulă este subțire de 1 km pană la 2 km (Hauser, 2007). 

De-a lungul fracturii Peceneaga – Camena, cât și în prelungirea sa către NV, pe la Sud 

de Focșani, vin în contact două porțiuni litosferice continentale cu particularități net diferite 

asemănătoare celor de la contactul dintre platformele epicareliană și epipaleozoică, realizat prin 

cunoscuta zonă Teyssere – Tornquist. Diferențierile se regăsesc și în prelungirea sud-estică a 

fracturii în ceea ce privește grosimea crustei consolidate (fără sedimentar), din Marea Neagră 

până aproape de țărmul turcesc. 

Falia Peceneaga – Camena și prelungirea ei către NV și SE se regăsește atât în domeniul 

crustal cat și subcrustal, este o fractură majoră activă, în apropierea ei de-a lungul vecinătății 

contactului respectiv datele seismologice arată că există cutremure, atât normale cât și mai 

adânci de 60 km. 

Zona Vrancea este afectată de un sistem de fracturi crustale și de manta, de orientare NE-

SV, delimitând între Focșani și Covasna o zonă scufundată care se poate urmari până la 

București și Ploiești (fig. 4). 

 
Fig. 4. - Harta tectonică a Carpaților de Curbură și zonele 

adiacente (Koulakov et al.,2010) 

 

Zona epicentrală a seismelor intermediare vrâncene 

este restrânsă (aprox 50x20 km). Extinderea orizontală 

mică, în direcție SE-NV, a activității seismice intermediare 

sugerează orientarea SV-NE a planului de rupere.  

Pe ansamblu regiunea Vrancea se reamarcă printr-un 

mix de evenimente compresive şi extensionale, cu planurile 

focale având diferite direcţii ceea poate fi pus pe seama 

posibilităţii coexistenţei mai multe procese fizice, 

geodinamice şi reologice, fiecare acţionând la diverse scări 

de timp şi spaţiu (scufundare gravitaţională, tranziţii de faze 

şi deshidratări ale rocilor (Ismail-Zadeh et al.,. 2005, 2008), 

acomodări termo-barice (Besutiu, 2006) etc 

Zona geodinamică activă seismic Vrancea (frecvenţa mare a şocurilor putrenice într-o 

arie atât de redusă) se prezintă din punct de vedere spațial prin cutremurele intermediare 

vrâncene ce se produc în mediu intra-continental, geometria volumului hipocentral având 

forma unei coloane alungite pe verticală şi cu extindere mică pe orizontală, unde se regăsește 

o distibuţie neuniformă a seismicităţii în adâncime, cu maxime ale numărului de cutremure la 

90, 130 şi 150 km și creştere a magnitudinii cu adâncimea, care implică și o creştere a energiei 

eliberate cu adâncimea. 

Activitatea seismică se poate grupa în două (cu limite la 90 şi 150 km) sau trei domenii 

majore (cu limita la 100, 110 sau 120 km) în funcţie de diverşi autori, cu o migrare a activităţii 

seismice în adâncime pe direcţie NE-SV. 

In subcapitolul 4.2 sunt prezentate studii de caz privind modelarea gravimetrică pe 

secțiuni, datele folosite în aceste studii fiind obţinute prin extragerea fișierelor de date 

geofizice, în special gravimetrice şi magnetometrice, în lungul a patru secțiuni geologice A13, 

A14, A15 și A18 (IGR, 1985, M.Ștefănescu et al). Este prezentată secțiunea interpretativă cu 

susceptibilităţile magnetice şi densităţile caracteristice formaţiunilor geologice de pe 

segmentul Trei Sate- Fîntîni (de 192 km) din cadrul profilului A14 (Tăul Zăului-Trei Sate-

Vlăhiţa-Sînmartin-Plăieşu de Jos-Poiana Sărată-Fîntîni-Bălteni-Tichileşti), din zona Carpaților 

de Curbură. 
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Este dificil de estimat semnificaţia fizico-geologică a anomaliilor datorită existenţei a 

numeroase contraste de densitate, dispuse la diferite niveluri pe verticală. Între diferitele 

sectoare ale fundamentului nu există contraste mari de densitate, așa cum rezultă din datele de 

foraj sau din zonele de aflorare. Domeniul de variaţie al densității pentru formaţiunile din 

fundament este cuprins in intervalul 2,70-2,80 g/cm3. Datorită acestui fapt, cercetarea 

gravimetrică, deşi aduce informaţii asupra elementelor structurale, este dificil de a pune în 

evidenţă joncţiunea dintre sectoarele de fundament cu o tectonogeneză diferită. 

Câmpul gravităţii prezintă o variaţie importantă, de la valori de -110 mgal (în zona 

Vălenii de Munte) până la valori de -20mgal (în zona Sfântu Gheorghe). O asemenea variaţie 

nu poate fi pusă pe seama efectelor locale date de zona superficială a crustei ci trebuie admise 

efectele regionale cauzate de surse mult mai adânci de natură litosferică. 

Minimul gravimetric din sectorul Odobeşti-Focşani corespunde depresiunii majore a 

avantfosei Carpaţilor de Curbură, colmatată cu depozite groase sarmato-pliocene (Depresiunea 

Focşani). 

Formaţiunile de fliş şi de molasă, precum şi formaţiunile sedimentare din cuvertura 

platformelor arată că acestea sunt foarte slab magnetizate. Tufurile andezitice, ce apar la 

diverse adâncimi, sunt responsabile pentru maximele locale magnetice și minime gravimetrice.  

Anomaliile magnetice regionale sunt date de segmentele de fundament cu o poziţie 

petrografică diferită. 

După digitizarea hărţilor naţionale, scara 1:1.000.000 pentru câmpul magnetic vertical 

ΔZ, şi pentru anomalia Bouguer ΔgB (densitatea 2,67 g/cm3) am interpolat datele cu programul 

Surfer, metoda Kriging. Apoi am digitizat suprafaţa topografică, câmpul magnetic vertical ΔZ 

şi anomalia Bouguer ΔgB (densitatea 2,67 g/cm3) în lungul secţiunilor geologice A13, A14, 

A15 și A18. 

Pe baza fișierelor de date, pe care le-am creat cu programul Surfer din hărțile digitizate 

la nivelul României, folosind mai multe programe de modelare gravimetrică 2D (gramag, 

gravmod, grav25D și fastgrav), completate cu datele de elevaţie ale terenului și proprietățile 

fizice ale formațiunilor geologice, am obținut secțiunea interpretativă. 

De asemenea am prezentat anomalia Bouguer, anomalia în aer liber, anomalia izostatică 

și perturbația gravității precum și continuările lor analitice ale lor din 100m în 100m, până la 

nivelul +3000 m peste suprafața topografică, pe cele 4 secțiuni ce traversează zona seimogenă 

Vrancea.  

În studiul comparativ privind filtrarea datelor gravimetrice pentru zona seismogenă 

Vrancea și regiunile adiacente, am selectat un dreptunghi cu o extindere de 155,33 Km pe 

direcția Est-West și 164,64 pe direcția Nord-Sud, reprezentând o suprafață de 25573,5 Km2. 

Am folosit Medierea mobile cu 3 ferestre mobile de mediere (de 3x3 valori, 5x5 valori 

și 7x7 valori) cu care am baleat, din punct în punct, întregul grid al zonei selectate de 50x50 

valori. Laturile de pe axa X a gridului (pe direcția Vest-Est) au o lungime de 3,17 Km iar 

laturile de pe axa Y a gridului (pe direcția Nord-Sud) au o lungime de 3,36 Km, rezultând o 

suprafață o ochiurilor rețelei de 10,65 Km2. (Asimopolos N.S. – 2013, 2015, 2016, 2017). 

Pentru medierea mobilă am realizat programe pe baza următorilor algoritmi: 

Notăm cu 𝑎𝑖𝑗 valorile parametrului z pe care îl studiem, în nodul rețelei (i,j), unde i și j 

iau valori întregi în intervalul [1;50]. 

De asemenea, notăm cu 𝑎𝑖,𝑗̅̅ ̅̅  valorile parametrului mediat z, în nodul rețelei (i,j), unde i și 

j iau valori întregi în intervale ce sunt în funcție fereastra mobilă folosită.  

Pentru exemplificarea algoritmului, cu fereastra mobilă de 7 x 7 valori, am alcatuit 

schița următoare: 
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Această fereastră mobilă am baleat-o pe întreg gridul de valori (cu pasul de o valoare, 

atât pe linii cât și pe coloane; liniile reprezintă latitudinea iar coloanele reprezintă longitudinea) 

iar valoarea medie a celor 49 de valori, ale parametrului studiat, am raportat-o în centrul 

matricei. 

O altă metodă de filtrare al datelor, asemănătoare cu aplicaţiile mediilor mobile este 

analiza suprafeţelor și hipersuprafețelor polinomiale de tendinţă. Acestea contribuie la 

recunoaşterea, izolarea şi măsurarea tendinţelor, obţinând o separare a variaţiilor de scară largă 

de tendinţele variaţiilor locale. Această separare se realizează prin ajustarea funcţiei de tendinţă 

la diverse valori. 

Analiza suprafeţelor polinomiale de tendinţă este o metodă veche, ce are la bază metoda 

celor mai mici pătrate, folosită în netezirea datelor geologice, de care s-au ocupat multi autori 

dintre care putem aminti: Vistelius (1961), Unwin (1978), etc.  

De asemenea am descris formulele, algoritmii, programele realizate și aplicații ale 

acestora în lucrările personale (Asimopolos N.S.  – 2011, 2013, 2015, 2016, 2017) 

Analiza cu ajutorul suprafeţelor de tendinţă face parte din domeniul analizei regresiei 

satisfăcând criteriul celor mai mici pătrate. Diferenţa dintre valoarea calculată a suprafeţei de 

tendinţă într-un anumit punct şi valoarea observată în acel punct este valoarea reziduală. Suma 

pătratelor acestor valori reziduale trebuie să fie minimă conform criteriului celor mai mici 

pătrate. Dacă suprafaţa de tendinţă este considerată ca fiind componenta regională sau de scară 

largă, atunci valoarea reziduală trebuie considerată ca fiind componenta locală sau de scară 

mică. Îndepărtarea tendinţei regionale are ca efect evidenţierea componentelor locale 

reprezentate prin valori reziduale. Principiile analizei suprafeţelor şi hipersuprafeţelor de 

tendinţă sunt aplicabile unor suprafeţe şi hipersuprafeţe în orice număr de dimensiuni. O 

suprafaţă care ocupă un spaţiu tridimensional reprezintă o funcţie matematică cu o variabilă 

dependentă şi două variabile independente. Putem opera matematic şi cu funcţii de patru sau 

mai multe variabile (hipersuprafeţe) ce au mare importanţă în unele aplicaţii. 

În cazul cel mai general, al spațiului Rn, alegem (n-1) variabile independente și 1 

variabilă dependentă ce poate fi exprimată prin funcția xn = f(x1, x2, ..., xn-1), ce reprezintă 

expresia unei hipersuprafețe. Din cele n dimensiuni ale spațiului Rn, putem alege maxim 3 

dimensiuni spațiale (latitudine, longitudine și altitudine) iar celelalte n-4 variabile 

independente pot fi reprezentate de parametri care au o legătură cauzală cu variabila 

dependentă pe care o analizăm prin metoda hipersuprafețelor de tendință. 

Criteriul celor mai mici pătrate, în forma sa generală, poate fi exprimat succint prin: 

∑(𝑋𝑜𝑏𝑠 − 𝑋𝑡𝑒𝑛𝑑)
2 = 𝑚𝑖𝑛𝑖𝑚𝑢𝑚  , unde Xobs (respectiv Xtend) reprezintă mulțimile 

valorilor observate (respectiv calculate prin analiza de tendință). 

Am descris în detaliu algoritmii care au stat la baza programelor pe care le-am realizat și 

aplicat în zonele de studiu. Pentru exemplificare sistemul de 16 ecuații cu 16 necunoscute 
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(coeficienții suprafeței generale de gradul trei Z=f(X,Y) :Z=A+BX+CX2+DX3+EY+ 

FXY+GX2Y+HX3Y+IY2+JXY2+KX2Y2+LX3Y2+MY3+NXY3+OX2Y3+PX3Y3         este : 
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Z
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O metodă de analiză ce eficientizează filtrarea datelor cu ajutorul suprafețelor de tendință 

se bazează pe scăderea progresivă, în funcție de gradul polinomului utilizat, din datele inițiale 

nefiltrate. Astfel, în primul rând, se poate calcula reziduala față de planul de tendință. Apoi, se 

poate calcula pentru aceste valori reziduale suprafețele de tendință de ordin superior (de 

exemplu: pentru gradul 3, sau 6). În acest mod pot fi calculate rezidualele succesive din care 

vor fi eliminate componentele ce reflectă anumite grade de regionalitate și de adâncime a 

surselor anomale.  

În mod analog, pentru spațiul R4 putem calcula hipersuprafața z=f(x,y,w) ce reprezintă o 

regiune rectangulară ce are nodurile gridului (xi, yl, wk), ce are ecuația: 𝑧(𝑥, 𝑦, 𝑤) =
∑ ∑ ∑ 𝑎𝑖𝑗𝑘𝑥

𝑖𝑦𝑗𝑤𝑘𝑝
𝑘=0

𝑛
𝑗=0

𝑚
𝑖=0         

Pentru hipersuprafața de gradul  doi:  Z=A+BW+CX+DY+EX2+FWY+GXY+HWX+  

IW2+JY2     avem:         

Φ(A,B,C,D,E,F,G,H,I,J)=SUM(Z- A-BW-CX-DY-EX2-FWY-GXY-HWX-IW2-JY2) 2       

   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  




A
 

   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  



W

B
 

   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  



X

C
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


Y

D
 

   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  



XX

E
         

   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  



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F
 

   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  



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   0JY2-IW2-HWX-GXY-FWY-EX2-DY-CX-BW-A -Z2  



YY

J
 

Hipersuprafața de gradul  trei are expresia: 

Z=A+BW+CX+DY+EX2+FWY+GXY+HWX+IW2+JY2+KX3+LW3+MY3+NX2Y+OXY2+ 

PY2W+QYW2+RW2X+SWX2+TWXY                      

Hărțile la nivelul României au fost realizate pe baza datelor de la BGI, pe un grid de 

latitudine de la 430 la 490 și longitudine de la 20o la 300., obținând un număr de 54480 date în 

coordonate geografice. Pe acestea le-am transcalculat în coordonate Stereo70 cu ajutorul 

GeoCalculator 5.2a, pentru a avea dimensiunile în km. La fiecare hartă am utilizat un grid de 

210 linii x 250 coloane=52500 de noduri (valori) pentru fiecare hartă.  Ochiul de rețea are 3,25 

km x 3,20 km, adica aprox. 10 km2 . Din aceste hărți am extras zona de studiu (Carpații de 

Curbură și zonele limitrofe).  În figurile 5-6, ce conțin fiecare câte 6 imagini (A,...,F) sunt 

prezentate efectele medierii cu medii mobile și suprafețe de tendință pentru cei 5 parametri 

studiați (anomalia Bouguer, anomalia în aer liber, anomalia izostatică, perturbația gravității și 

elevația) în zona de studiu. Aceste imagini din cadrul fiecărei figuri sunt prezentate în ordinea 

gradului de mediere (mărimea ferestrei utilizate), ce se reflectă în mărimea gradului de 

regionalitate și implicit, adâncimea la care se referă informația. În imaginile A ale fiecărei 

figuri 5-6 sunt prezentate datele interpolate cu programul Surfer, metoda Kriging cu 50 x 50 

noduri (distanța E-W dintre două noduri fiind de 3,17 Km, iar distanța pe direcția N-S fiind de 

3,36 Km). Această alegere a numărului de noduri este în concordanță cu datele furnizate de 

BGI. În imaginile B, C și D ale figurilor 5-6 sunt prezentate medierile mobile pe câte 9 valori, 

25 valori respectiv 49 valori, ceea ce reflectă o creștere a lungimii de undă, a gradului de 

regionalitate al anomaliilor și a adâncimii cauzelor acestora. În imaginile E și F ale acelorași 

figuri sunt prezentate suprafețele de tendință de ordinul 6, respectiv ordinul 3. Acestea reflectă 

anomaliile cu un grad de regionalitate mai mare (implicit de lungime de undă mai mare și cauze 

mai adânci) decât al medierilor mobile. Același procedeu l-am aplicat și pentru anomalia 

izostatică, perturbația gravității și elevație, pentru care am realizat imaginile respective similare 

celor din figurile 5 și 6. 
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Fig.5 - Anomalia Bouguer din zona de curbură a Carpaților Orientali (din datele de la Biroul 

Gravimetric International) 

A) reprezentarea datelor nefiltrate 

B) reprezentarea datelor mediate într-o fereastră mobilă de formă patratică de 9 valori (3 linii * 3 

coloane) 
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C) reprezentarea datelor mediate într-o fereastră mobilă de formă patratică de 25 valori (5 linii * 5 

coloane) 

D) reprezentarea datelor mediate într-o fereastră mobilă de formă patratică de 49 valori (7 linii * 7 

coloane) 

E) suprafața de tendință de ordinul 6 

F) suprafața de tendință de ordinul 3 

Ecuațiile suprafețelor de tendință (de ordinul 6, de ordinul 3 și pentru planul de tendință) sunt 

prezentate în tabelul următor: 

Ordinul 6 
Z=A+BX+CX2+DX3+EY+FX

Y+GX2Y+HX3Y+IY2+JXY2

+KX2Y2+LX3Y2+MY3+NX

Y3+OX2Y3+PX3Y3 

Ordinul 3   
Z=A+BX+CY+DX2+EXY+F

Y2+GX3+HX2Y+IXY2+JY3 Plan   Z=AX+By+C 

A 499438,5000000000 A -11938,42251006 A -188,707147163 

B -373202,3671875000 B 4797,3673020601 B -0,1554708098 

C 81600,5175781250 C 1487,1852331124 C 27,0513680505 

D -5520,4898071289 D -652,9127963639   

E -19053,6718750000 E -438,9016750949   

F 91387,8554687500 F 0,0000125275   

G -28282,2333984375 G 45,8620878794   

H 2245,9517211914 H -31,7580106317   

I -63199,0019531250 I 85,5197506216   

J 13665,5058593750 J -37,4263031660   

K 619,8403320313     

L -186,4072189331     

M 9255,7174072266     

N -3328,0280761719     

O 342,1310119629     

P -7,7146945000     
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Fig 6 - Anomalia în aer liber din zona de curbură a Carpaților Orientali (din datele de la Biroul 

Gravimetric International) 

A) reprezentarea datelor nefiltrate 

B) reprezentarea datelor mediate într-o fereastră mobilă de formă patratică de 9 valori (3 linii * 3 

coloane) 
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C) reprezentarea datelor mediate într-o fereastră mobilă de formă patratică de 25 valori (5 linii * 5 

coloane) 

D) reprezentarea datelor mediate într-o fereastră mobilă de formă patratică de 49 valori (7 linii * 7 

coloane) 

E) suprafața de tendință de ordinul 6 

F) suprafața de tendință de ordinul 3 

Ecuațiile suprafețelor de tendință (de ordinul 6, de ordinul 3 și pentru planul de tendință) sunt 

prezente în tabelul următor: 

Ordinul 6 
Z=A+BX+CX2+DX3+EY+FXY+

GX2Y+HX3Y+IY2+JXY2+KX2

Y2+LX3Y2+MY3+NXY3+OX2

Y3+PX3Y3 

Ordinul 3   
Z=A+BX+CY+DX2+EXY+

FY2+GX3+HX2Y+IXY2+J

Y3 Plan   Z=AX+By+C 

A 652400,357 A -17470,82 A 187,9363 

B -573419,16 B 9726,1603 B -66,7992 

C 130655,106 C -1795,333 C 47,01299 

D -8890,1671 D -1851,304   

E -13391,961 E 694,84799   

F 176664,462 F 7,129E-05   

G -53988,576 G 123,81737   

H 4163,66569 H -93,70176   

I -84321,436 I 46,332052   

J 3692,53278 J -23,12028   

K 5022,64747     

L -550,96074     

M 11806,3857     

N -3037,9968     

O 81,2227445     

P 16,2677661     

 

Comparații între filtrele realizate cu diferite ferestre ale medierii mobile 

În figura 7 sunt reprezentate anomaliile reziduale Bouguer. Din valorile inițiale am scăzut 

valorile medierilor mobile cu diferite ferestre. Aceste anomalii sunt rezultatul unor filtre „trece 

sus”, deci se referă la cauzele de la suprafață până la o anumită adâncime ce este în 

proporționalitate cu dimensiunea ferestrei mobile utilizate. 

 
Fig.7 - Anomalia reziduală Bouguer față de media mobilă calculată cu 3 ferestre pătratice diferite; 

A) Anomalia reziduală Bouguer față de media mobilă cu fereastra de 9 valori; B) Anomalia reziduală 

Bouguer față de media mobilă cu fereastra de 25 valori; C) Anomalia reziduală Bouguer față de 

media mobilă cu fereastra de 49 valori. 
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În figura 8 sunt reprezentate anomaliile Bouguer, ca rezultat al aplicării unor filtre „trece 

bandă”. Din valorile unei medieri mobile cu o fereastră de o anumită dimensiune am scăzut 

valorile medierilor mobile cu o fereastră de o dimensiune diferită. Aceste anomalii se referă la 

cauzele de la un anumit interval de adâncime ce este în proporționalitate cu dimensiunile celor 

două ferestre mobile utilizate. 

 
Fig.8 - Diferențele dintre mediile mobile ale anomaliei Bouguer, calculate cu două ferestre diferite; 

A) Diferența dintre mediile mobile ale anomaliei Bouguer, calculate cu ferestrele de 9 valori și 25 

valori; 

B) Diferența dintre mediile mobile ale anomaliei Bouguer, calculate cu ferestrele de 9 valori și 49 

valori; 

C) Diferența dintre mediile mobile ale anomaliei Bouguer, calculate cu ferestrele de 25 valori și 49 

valori; 

În mod similar cu figurile 7 și 8 (ce se referă la anomalia Bouguer), urmând același procedeu 

am realizat aceleași tipuri de filtre pentru anomalia în aer liber; filtre de tipul „trece sus”, și 

filtre „trece bandă” . 

Aceste filtre folosite ne furnizează informații cu privire la gradul diferit de regionalitate 

al anomaliilor și de la diferitele adâncimi ale surselor, care desigur nu pot fi cuantificate decât 

după coroborarea tuturor informațiilor. Aceste filtre pot aduce atât informații despre efectele 

locale și de la suprafață (prin hărțile reziduale, realizate prin filtrele „trece sus”), despre 

structurile de la adâncimi medii (prin filtrele „trece bandă”) și despre structura adâncă (prin 

filtrele „trece jos”). 

Rezultatele metodelor de analiză a tendinţelor cu ajutorul suprafețelor polinomiale sunt 

asemănătoare cu cele ale metodelor mediilor mobile reprezentând sisteme de filtrare.  

În medierea mobilă se pierde pe fiecare latură a suprafeței studiate o porțiune egală cu 

jumatate din fereastra mobilă folosită. 

Spre deosebire de medierea mobilă, utilizarea suprafețelor de tendință păstrează 

dimensiunea suprafeței rezultate, adică după analiză este identică cu cea a suprafeței inițiale. 

Mai mult, având expresia analitică a suprafeței de tendință putem extrapola tendința la o 

suprafață mai mare decât cea inițială. 

Variația factorului de corelație, calculat într-o fereastră mobilă ce balează întregul grid 

matriceal (xi,yi) de valori, pentru două serii de parametri Z={(xi,yi,zij) unde i=1,…,50 și 

j=1,…,50} și W={(xi,yi,wij) unde i=1,…,50 și j=1,…,50}. 

Factorul de corelație dintre cei doi parametri este calculat cu relația: 
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corelație o studiem iar n este numărul de date din fiecare serie. 

Pentru a studia variația factorului de corelație am ales o fereastră dreptunghiulară de 9 

valori, având laturile: 3 valori pe axa X (Vest-Est) *3 valori pe axa Y (Nord-Sud), adică 6,34 
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Km (pe direcția Vest-Est) x 6,72 Km (pe direcția Nord-Sud), rezultând o suprafață a ferestrei 

de 42,6 Km2. 

Această variație a factorului de corelație am studiat-o atât între valorile inițiale ale celor 

doi parametri cât și între valorile calculate pentru media mobilă a lor (cu 9 valori, 25 de valori 

sau 49 de valori). 

Pentru calculul variației factorului de corelație între doi parametri, care au valorile 

determinate în cadrul aceluiași grid, am folosit o fereastră mobilă de 3 x 3 valori, iar valoarea 

indicelui fiind reprezentată în nodul central. 

Pentru exemplificarea algoritmului am alcătuit următoarea schiță: 

 
unde parametri studiați sunt elementele matricilor A=[aij] și B=[bij], iar indicii de 

corelație sunt elementele matricei R=[rkp], unde k=2,...,i-1 și p=2,...,j-1. 

Elementele matricei R, ce conține variația factorului de corelație între doi parametri (care 

au valorile determinate în cadrul aceluiași grid, cu o fereastră mobilă de 3 x 3 valori) are cu 2 

linii și 2 coloane mai puțin (prima și ultima linie; prima și ultima coloană) față de matricile 

datelor inițiale A și B. 

Am calculat și variația factorului de corelație între doi parametri ce reprezintă medieri 

mobile, cu diferite ferestre pătratice (de 9, 25 sau 49 de valori), ai parametrilor inițiali: anomalia 

Bouguer, anomalia în aer liber, anomalia izostatică, perturbația gravității și elevația. 

Aceast tip de analiză este relevant pentru evaluarea corelației parametrilor pe anumite 

segmente de adâncime, având în vedere faptul că fiecare fereastră folosită reflectă informația 

cu un anumit grad de regionalitate și un anumit interval de adâncime pentru sursele anomaliilor 

studiate. 

Factorul de corelație variază în intervalul [-1,+1]. Valoarea r=1 reprezintă corelația 

perfectă între cele două seturi de date, iar valoarea r=-1 reprezintă anticorelația perfectă între 

cele două seturi de date. Aceste două cazuri teoretice nu se regăsesc în situațiile din natură. 

Cu cât factorul de corelație este mai apropiat de valoarea r=1, putem admite că cele 

două seturi de parametri studiați au preponderent o cauză comună. 

Variația factorului de corelație între două seturi de parametri, utilizând o fereastră 

mobilă de 9 valori (3 x 3), cu pasul de o valoare, cu ajutorul căreia am baleat în întregime 

seturile de date (pentru câte doi pametri în fiecare figură).  
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Fig.9 – Variația factorului de corelație dintre anomalia Bouguer și anomalia izostatică. Factorii de 

corelație sunt calculați pentru seturi de 9 date (ferestre mobile matriceale de 3 x 3 valori), iar factorul 

de corelație este localizat la intersacția celor două diagonale ale matricei. 

A) Pentru valorile nefiltrate 

B) Pentru valorile mediate cu o fereastră mobilă de 9 de valori 

C) Pentru valorile mediate cu o fereastră mobilă de 25 de valori 

D) Pentru valorile mediate cu o fereastră mobilă de 49 de valori 

În cazul corelației dintre anomalia Bouguer și anomalia izostatică se constată că factorul de 

corelație acoperă întreg domeniul de variație (de la -1 la +1), având valori cuprinse între 0,7 și 

1 în zona muntoasă și valori negative (anticorelație) în zona de vorland. De asemenea se 

remarcă faptul că variația factorului de corelație se individualizează din ce mai bine pentru 

seturile de date mediate cu ferestre din ce în ce mai mari (9, 25 sau 49 de valori). 
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Fig.10 - Variația factorului de corelație dintre anomalia în aer liber și perturbația gravității. Factorii 

de corelație sunt calculați pentru seturi de 9 date (ferestre mobile matriceale de 3 x 3 valori), iar 

factorul de corelație este localizat la intersecția celor două diagonale ale matricei. 

A) Pentru valorile nefiltrate 

B) Pentru valorile mediate cu o fereastră mobilă de 9 de valori 

C) Pentru valorile mediate cu o fereastră mobilă de 25 de valori 

D) Pentru valorile mediate cu o fereastră mobilă de 49 de valori 

În cazul variației factorului de corelație dintre anomalia în aer liber și perturbația 

gravității, observăm că se structurează o corelație din ce în ce mai bună (valori peste +0,7) cu 

cât folosim ferestre mai mari de mediere, pentru zonele muntoase și zonele din interiorul 

arcului carpatic.  

Remarcăm că factorul de corelație dintre anomalia Bouguer și elevație crește cu cât 

medierea mobilă a datelor a fost făcută o fereastră mai mare. Corelația dintre anomalia Bouguer 

și elevație indică gradul de compensare izostatică al zonei. Lipsa de corelație între elevație și 

anomalia Bouguer ar arata că există variație de densitate în cadrul crustei și s-ar potrivi mai 

bine modelul Pratt. 

Acest tip de analiză, privind variația factorului de corelație, poate fi extins pentru ferestre 

mobile de diferite dimensiuni ceea ce conduce la informații privind corelația și anticorelația 

dintre parametri examinați, sub aspect local (cu ferestre mici) și regional (cu ferestre mai mari).  

Variația factorului de corelație dintre două seturi de parametri, aduce de asemenea 

informații folositoare pentru ipotezele geologice și tectonice. Acest procedeu de calcul poate fi 
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aplicat și pentru medierile mobile cu ferestre de diferite dimensiuni, aducând informații de la 

diferite adâncimi. Corelația dintre două seturi de parametri ne indică faptul ca aceștia sunt 

dependenți de cauze comune. 

Comparativ cu studiile prezentate am realizat și analize spectrale și wavelet ale datelor 

gravimetrice şi geodezice din zona de studiu. 

Transformata wavelet reprezintă un procedeu de analiză spectrală cu fereastre glisante 

de dimensiuni diferite. Pentru ferestre mari ce acoperă intervale lungi de timp se obțin 

informaţii precise cu perioada mare (joasă frecvenţă) iar pentru ferestre mici ce acoperă 

intervale scurte de timp se obțin informaţii precise cu perioda mică (înaltă frecvenţă). 

Multe din dezvoltările care au precedat analiza wavelet au apărut în domeniul numit 

analiză multirezoluţie şi au încercat să combată limitările transformatei Fourier.  

Studiul din zona seismogenă Vrancea prin decompoziția și sinteza imaginilor 

hărților anomaliilor gravimetrice cu ajutorul pachetului wavemenu din Matlab 

(www.mathworks.com). Decompoziţia imaginilor se realizează într-o structură arborescentă 

de aproximaţii si detalii succesive, astfel că o aproximaţie de la nivelul k se descompune la 

rândul ei într-o aproximatie k+1 şi un detaliu k+1. 

           Am păstrat doar imaginile alb – negru, fără nici un alt detaliu, pentru a putea fi importate 

în Matlab; reprezentarea imaginilor alb (maxim)-negru(minim) pentru anomaliile gravimetrice 

și altitudine în arealul definit de coordonatele Stereo 70: Xmin (Vest)= 540108m , Xmax (Est)= 

695476m, Ymin (Sud)= 391363m , Ymax (Nord) = 556256m. 

 
Fig. 11 – Decompoziția anomaliei în aer liber, folosind funcțiile Haar de nivel 2. 

Cu Image Fusion am făcut sinteza a câte două imagini (tipuri de anomalii gravimetrice) 

obținând imaginea sintetizată care a fost descompusă în aproximații și detalii, după o structură 

arborescentă pe mai multe niveluri. Am utilizat pentru decompoziție funcțiile Haar până la 

nivelul 2, iar pentru sinteza de imagini am folosit opțiunea max pentru aproximații și max 

pentru detalii. Odată cu creșterea nivelului funcției Haar, scade rezoluția imaginii (numărul de 

pixeli cu pătratul nivelului folosit. De exemplu, la nivelul 2, numărul de pixeli ai imaginii este 

de 4 ori mai mic iar la nivelul 3 este de 9 ori mai mic, ș.a.m.d.  

http://www.mathworks.com/
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Decompoziția (analiza) este facută cu transformata wavelet discretă (DWT) iar sinteza 

cu transformata wavelet discretă inversă (IDWT). 

 

În capitolul 5 „Studii pe baza datelor geodezice și gravimetrice precum și a 

elementelor de structură adâncă la nivelul României”, am realizat (în subcapitolul 5.1) o 

comparație privind aspectul anomaliei Bouguer reprezentate pe baza datelor preluate de la 

Biroul Gravimetric Internațional și datele terestre publicate la nivelul României. 

Pentru realizarea acestui studiu am extras din harta anomaliei Bouguer a României (scara 

1:1000000, Nicolescu și Roșca, 1991; digitizată pe portalul de geofizică de pe site-ul IGR ) un 

pătrat de 400 km x 400 km, în coordonate STEREO 70, (350000 – 750000 pe direcția W-E și 

300000-700000 pe direcția N-S), marcat cu albastru. Pentru a face comparația dintre aceste 

date terestre și datele anomaliei Bouguer de la BGI, an transcalculat coordonatele geografice 

în coordonate Stereo 70, atât cu programul Surfer cât și cu programul Blue Marble Geographics 

Calculator. Am digitizat totodată și harta cu izobate la Moho, realizată pe baza datelor seismice 

(Rădulescu, 1988), figura 12.  

Fig. 12 – Harta cu izobate la suprafața Moho (Rădulescu,1988) și localizarea zonei utilizate pentru 

studiile de caz.. Am marcat printr-un pătrat de culoare albastră, zona studiată în acest capitol și 

printr-un pătrat verde zona folosită în studiile de caz din capitolul 4.  

            Am folosit același grid pentru ambele seturi de date folosite (BGI și datele terestre 

digitizate).  
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Fig. 13 – Anomalia Bouguer. (grid cu latura de 8 km); datele de la BGI , datele digitizate de pe harta 

anomaliei Bouguer a României scara 1:1000000, Nicolescu și Roșca, 1991 . 

A) Media mobilă cu fereastra de 9 valori pentru datele de la BGI 

B) Media mobilă cu fereastra de 9 valori pentru datele de pe hartă (1991) 

C) Media mobilă cu fereastra de 25 valori pentru datele de la BGI 

D) Media mobilă cu fereastra de 25 valori pentru datele de pe hartă (1991) 

E) Media mobilă cu fereastra de 49 valori pentru datele de la BGI 

F) Media mobilă cu fereastra de 49 valori pentru datele de pe hartă (1991) 

G) Gradientul orizontal total al anomaliei Bouguer pentru datele BGI 

H) Gradientul orizontal total al anomaliei Bouguer pentru de pe hartă (1991) 

Am interpolat cele două seturi de date (terestre digitizate și cele de la BGI) precum și 

diferența dintre ele prin metoda Kriging.  
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Remarcăm că datele terestre realizate prin digitzarea hărții 1:1000000 a anomaliei 

Bouguer de Nicolescu și Roșca, 1991, sunt mult mai nivelate decât datele de la BGI. Urmare a 

diverselor proiecte și camapanii de măsurători GPS și date satelitare, setul de date deținut de 

BGI s-a îmbunătățit. 

 Am realizat un „Studiu comparativ între metoda mediilor mobile, sprafețele de 

tendință și continuările analitice pentru anomalia Bouguer la nivelul României din datele 

terestre publicate”, datele terestre la nivelul României folosite fiind Harta Anomaliei 

Bouguer, pentru densitatea de 2,67 g/cm3, scara 1:1.000.000, (Roșca și Nicolescu 1991), 

publicată în Mocanu (1995) și datele topografice digitizate din hărțile topo 1:25000 la nivelul 

României. Am transcalculat coordonatele geografice în sistemul Stereo 70 (coordonate 

metrice), am digitizat harta cu izobate la Moho (dupa Rădulescu 1988) și hărți cu elemente 

tectonice principale la nivelul României, pe care le-am suprapus peste hărțile realizate cu 

diferite tipuri de filtrari. Am ales metoda de interpolare Kriging ca fiind cea mai adecvată 

pentru reprezentările grafice pe care le-am efectuat. Laturile gridului de pe axa X (pe direcția 

Vest-Est) au o lungime de 7,424 Km iar laturile gridului de pe axa Y (pe direcția Nord-Sud) au 

o lungime de 5,202 Km, rezultând o suprafață o ochiurilor rețelei de 38,620 Km2. 

În figurile 14 și 15 sunt reprezentate două tipuri de filtrări (continuări analitice în 

semispațiul superior la diferite plafoane – fig.14  și medieri mobile cu diferite ferestre –fig. 15) 

cu mai multe opțiuni fiecare, dar cu un efect echivalent. Este reprezentată harta de la suprafața 

terestră a anomaliei Bouguer și continuările analitice în semispațiul superior pentru mai multe 

plafoane: 2600 m, 2800 m, 3000 m, 3500 m, 4000 m, 5000 m si 10000 m. Se observă că, odată 

cu creșterea plafonului la care se recalculează valorile anomaliilor, acestea devin din ce în ce 

mai atenuate, datorându-se efectului din ce în ce mai redus al gravitației dat de diferențele de 

densitate ale maselor geologice din subsol și de distribuția acestora. Un rezultat similar l-am 

obținut folosind medierea mobilă efectuată pentru diferite ferestre mobile dreptunghiulare.   
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Fig. 14 – Continuarea analitică a anomaliei Bouguer pentru diferite plafoane  
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Ca Fig. 15 – Medierea mobilă a anomaliei Bouguer pentru diferite ferestre 
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În figura 16 este prezentată harta reziduală a anomaliei Bouguer, după ce a fost extras 

în prima etapă un plan de tendință iar în a doua etapă o suprafață de ordinul 6 . 

Această modalitate de a elimina succesiv elementele de tendință, începând cu cele ordin 

mic (lungime de undă mare) este mai sugestivă pentru interpretarea efectului rezidual (de 

suprafață) al anomaliei gravității.    

Cele două suprafețe eliminate succesiv au următoarele ecuații generale: 

Zplan=A+BX+CY, Zord.6=A+BX+CX2+DX3+EY+FXY+GX2Y+HX3Y+IY2+JXY2+KX2Y2+ 

LX3Y2+MY3+NXY3+OX2Y3+PX3Y3 

 

 
             Fig. 16 – Harta reziduală a anomaliei Bouguer  

Pentru o comparație între suprafețele de tendință de diverse grade și structura foarte 

adâncă am realizat mai multe imagini, unde se observă o bună asemănare între acestea și harta 

cu izolinii de adâncime a suprafeței Moho. 

Am calculat „Efectele corecțiilor de teren asupra datelor de gravitație”, deoarece 

pentru o analiză detaliată a gravitației la o rezoluție mai mare decât rezoluția datelor anomaliilor 

gravitației mediate sunt necesare date topografice exacte. 

Pentru ca aceste calcule să fie făcute în mod consecvent, este necesar să se obțină mai 

întâi un model global topografic digital (DTM) de înaltă rezoluție, ale cărui date vor sprijini 

calculul tuturor parametrilor de gravitație legați de altitudinea terenului. 

Dacă o structură geologică este în echilibru izostatic, anomaliile în aer liber sunt 

aproximativ egale cu zero, în timp ce anomaliile Bouguer sunt corelate cu topografia în oglindă. 

Astfel, hărțile gravimetrice ale anomaliilor în aer liber și Bouguer ne oferă informații despre 

echilibrarea izostatică a structurilor geologice. 
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La calculul figurii teoretice a Pământului se consideră că distribuția maselor sub 

elipsoid este omogenă. Un exces masic local în interiorul elipsoidului va influența gravitația 

măsurată. 

Ca urmare a distribuției inegale și a eterogenității masei interne a Pământului, geoidul 

este o suprafață echipotențială ondulată. Ondulațiile pot fi pozitive (geoidul fiind deasupra 

elipsoidului), atunci când există un exces de masă sau pot fi negative (geoidul fiind sub 

elipsoid), atunci când există un deficit de masă în subsol. 

Deplasarea geoidului în jos (anomalia înălțimii geoidale negativă) și anomalia în aer 

liber negativă se manifestă pe regiunile cu deficit de masă. Geoidul înalt și anomalia în aer 

liber pozitivă apare în regiunile cu masă în exces. 

Pentru gradul armonicilor sferice n = 6, ..., 16, anomaliile geoidului pozitive marchează 

zonele de arc insular, în timp ce zonele cu gravitație negativă sunt tipice atât pentru bazinele 

oceanice cât și continentale, în special pentru cele glaciare recente, pentru care 2πR / λ ≤ 40, 

rezultând λ mai mare de 1000 km, adică aproximativ 10-15% din raza R a Pământului 

(Heiskanen & Moritz, 1967; Barthelmes & Kohler, 2016; Balmino et al., 2011). 

Prin abordarea spectrală s-a constatat ca sursele anomaliilor geoidului sunt predominant 

superficiale, situate în Litosferă, dar pentru a explica surse mai profunde, sunt necesare un 

numar de armonice sferice mai mare, cu grad peste 7 (n <7 ). 

Vârfurile geoidului (anomalii pozitive) sunt observate în zonele adânci de subducție și 

de arc insular. 

În multe studii se utilizează tehnica " masă echivalentă " pentru a studia anomaliile 

geoidului în zonele de subducție. Aici, distribuția densității care poate explica anomaliile 

observate, pentru gradul armonicilor sferice 2 ≤ n ≤ 20, este acea caracteristică a unui Pământ 

non-rigid cu încărcare indusă și deformare vâscoasă. 

Dezvoltarea metodologiei și a semnificației parametrilor este abordată în numeroase 

lucrări dintre care pot enumera: Heiskanen & Moritz-1967, Forsberg & Tscherning-2008, 

Vajda și alții-2004, Sideris-1990, etc.  

Formula Bruns' =
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geoidului N în cazul în care nu există mase deasupra geoidului, adică întraga masă a Pământului 

este cuprinsă în interiorul geoidului. 

În ecuația Stokes semnificația termenilor este: R este raza medie a Pământului, σ este 

suprafața Pământului și S(ψ) este funcția Stokes' data de următoarea relație: 
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unde ψ este distanța sferică dintre punctul de coordonate (ϕ,λ) și punctul de calcul de la 

suprafața Pământului de coordonate (ϕP, λP) . 

O modalitate de a lua în considerație masele topografice de densitate ρ (de obicei 

presupusă constantă) este reducerea condensării Helmert, care este utilizată aici ca o modalitate 

dintr-o serie de reduceri posibile ale terenului, aplicate după cum urmează: 

(A) se îndepărtează toate masele de deasupra geoidului; 

(B) folosind reducerea în aer liber (F), calculăm efectul din puntul P de la suprafața 

terenului în punctul P0 aflat pe geoid; 

(C) se restabilesc masele condensate pe un strat infinitezimal la suprafața geoidului 

ce are densitatea σ = ρH. 

Această procedură dă Δg la suprafața geoidului calculat cu expresia: 

∆𝑔 = ∆𝑔𝑃 − 𝐴𝑃 + 𝐹 + 𝐴𝑃0
𝑐 = ∆𝑔𝑃 + 𝐹 + 𝛿𝐴 , unde (∆𝑔𝑃 + 𝐹) este anomalia în aer 

liber în punctul P, AP este atracția dată de masele topografice de deasupra geoidului până în 

punctul P, iar 𝐴𝑃0
𝑐  este atracția topografiei condensate în punctul Po. Datorită deplasării 



Page 48 of 62 

 

maselor, apar modificări de potențial numite efectul indirect asupra potențialului, dat de 

ecuația: 𝛿𝑇 = 𝑇𝑃0 − 𝑇𝑃0
𝑐    (4) , unde TP0 este potențialul dat de masele topografice în punctul 

Po și 𝑇𝑃0
𝑐  este potențialul maselor condensate în punctul Po. Datorită acestei modificări a 

potențialului, din utilizarea ecuațiilor: 𝑁 =
𝑇

𝛾
=

𝑅

4𝜋𝛾
∬ ∆𝑔𝑆(𝜓)𝑑𝜎
𝜎

   , nu obținem geoidul ci o 

suprafață care se numește co-geoid. Astfel, înainte de aplicarea ecuației lui Stokes, anomaliile 

gravitației trebuie transformate de la geoid la co-geoid prin aplicarea unei mici corecții δΔg 

numită efectul indirect asupra gravitației      𝛿∆𝑔 = −
1

𝛾

ə𝛾

əℎ
𝛿𝑇  (6). 

Expresia finală care dă N poate fi acum scrisă ca: N=Nc+δN, unde: Nc este înălțimea co-

geoidală și δN este efectul indirect asupra geoidului. 

 
Schiță explicativă privind calculul 

efectului indirect asupra geoidului în 

aproximația planară (după Sideris, 1990) 

 

 

 Dacă folosim operatorul de 

derivare L (Moritz, 1980; Sideris, 

1987) definit în aproximație planară 

ca: 𝑳𝑓=
1

2𝜋
∬
𝑓−𝑓𝑃

𝑙3
dxdy , 𝐿𝑛 =

ə𝑛

ə𝑧𝑛
 , 

unde P este punctul de calcul, 

schimbarea potențialului este: 

𝛿𝑇 = −𝜋𝑘𝜌𝐻𝑃
2 − 2𝜋𝑘𝜌∑

1

(2𝑟+1)!
𝑳2𝑟−1𝐻2𝑟+1∞

𝑟=1   și schimbarea atracției este egală cu corecția 

de teren clasică c: 

𝛿𝐴 = 𝑐 = 2𝜋𝑘𝜌∑
1

(2𝑟)!
𝑳2𝑟−1(𝐻 − 𝐻𝑃)

2𝑟∞
𝑟=1  , unde k este constanta gravitațională.  

Cu ecuația 3 trebuie calculat ∆𝑔  la suprafața co-geoidului  și folosim formula Stokes. 

Reținând doar termenii în r, efectul terenului asupra lui Δg și efectul indirect asupra lui N 

obținem formulele de calcul a efectului direct și indirect al terenului: 

𝛿𝐴𝑃 = 𝑐𝑃 = −∆𝑔𝑃
𝐻 = 𝜋𝑘𝜌𝑳(𝐻 − 𝐻𝑃)

2 = 𝜋𝑘𝜌[𝑳𝐻2 − 2𝐻𝑃𝑳𝐻] =
1

2
𝑘𝜌∬

(𝐻−𝐻𝑃)
2

𝑙3𝐸
𝑑𝑥𝑑𝑦 =

1

2
𝑘𝜌∬

𝐻2−𝐻𝑃
2

𝑙3𝐸
𝑑𝑥𝑑𝑦 − 𝐻𝑃𝑘𝜌∬

𝐻−𝐻𝑃

𝑙3𝐸
𝑑𝑥𝑑𝑦  

𝛿𝑁𝑃 = −
𝜋𝑘𝜌

𝛾
𝐻𝑃
2 −

𝜋𝑘𝜌

3𝛾
𝐿𝐻3 = −

𝜋𝑘𝜌

𝛾
𝐻𝑃
2 −

𝑘𝜌

6𝛾
∬

𝐻3−𝐻𝑃
3

𝑙3𝐸
𝑑𝑥𝑑𝑦  

Corecția de teren poate fi scrisă într-una din formele următoare:   

𝑐(𝑋𝑃, 𝑌𝑃, 𝑍𝑃) =  𝐺𝜌 ∫ ∬
(ℎ−ℎ𝑃)

2

[(𝑋−𝑋𝑃)2+(𝑌−𝑌𝑃)2+(𝑍−𝑍𝑃)2]3/2
𝑑𝑥𝑑𝑦

ℎ

ℎ𝑃
𝑑𝑧

𝐸
     (pentru cazul 3D) 

𝑐(𝑋𝑃, 𝑌𝑃) =
1

2
 𝐺𝜌∬

(ℎ−ℎ𝑃)
2

[(𝑋−𝑋𝑃)2+(𝑌−𝑌𝑃)2]3/2
𝑑𝑥𝑑𝑦

𝜎
 (pentru cazul 2D) , unde z=h(xP, yP) și 

omițând termenii de ordin mai mare sau egal cu 2. 

În aplicațiile practice, topografia este digitizată pe o rețea paralelipipedică 

dreptunghiulară regulată. Înălțimea fiecărei celule este reprezentată de o prismă cu înălțimea 

medie și densitatea medie a topografiei, care se numește modelul topografic al prismei de masă. 

Dacă masa prismei este matematic concentrată de-a lungul axei ei verticale simetrice, 

atunci topografia din cadrul prismei este reprezentată de o linie care dă modelului topografic 

linia de masă. Pentru prismele rectangulare, algoritmul de calcul este următorul (Yamamoto, 

2002 în Forsberg R. 2008): 

Componenta verticală a atracției gravitaționale a prismei alese este: 

𝑔𝑃 = 𝐺𝜌{𝐹(𝑥2, 𝑦2, ℎ) − 𝐹(𝑥1, 𝑦2, ℎ) − 𝐹(𝑥2, 𝑦1, ℎ) + 𝐹(𝑥1, 𝑦1, ℎ)},  unde: 
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𝐹(𝑥, 𝑦, ℎ) = 𝑥𝑙𝑛 (
𝑦 + √𝑥2 + 𝑦2

𝑦 + √𝑥2 + 𝑦2 + ℎ2
) 

delimitată de planele : x=x1, x=x2, y=y1, y=y2, z=0, z=h, x2>x1, y2>y1,h>0 

Pentru a aproxima prisma dreaptă dreptunghiulară printr-o linie de masă, am folosit 

următoarele relații (Yamamoto, 2002 în Forsberg R. 2008): 

𝑔𝑙 = 𝐺𝜌𝑠1𝑠2 (
1

𝑢
−

1

√𝑢2+ℎ2
) ,  unde:𝑠1 = 𝑥2 − 𝑥1 , 𝑠1 = 𝑦2 − 𝑦1 , 𝑢 = √(

𝑥1+𝑥2

2
)
2

+ (
𝑦1+𝑦2

2
)
2

 

Am folosit fișierul ETOPO 1 ca date de intrare topografice , preluate de site-ul Biroului 

Internațional Gravimetric, pentru teritoriul României. Am transformat aceste date în 

coordonatele metrice STEREO 70. 

ETOPO1 este un model global de relief cu dimensiunea gridului  1 minut de arc pe 

latitudine *  1 minut de arc pe longitudine, ce acoperă întreaga suprafață a Pământului. Acest 

model integrează relieful terenurilor continentale și batimetria oceanică și a fost construit din 

numeroase seturi de date globale și regionale. 

Utilizarea modelelor digitale de teren este esențială pentru obținerea rezultatelor bune 

de modelare a câmpului gravitațional în zonele montane. 

Programele software folosite pentru realizarea fișierelor de date primare, calculul parametrilor, 

interpolare și realizări grafice au fost: Surfer, Global Mapper, Google Earth, Excel și Arc Gis. 

Programele software specializate în calculul parametrilor geodezici și gravimetrici, 

acreditați de Biroul Internațional de Gravimetrie, au fost accesați folosind interfața Pyton. 

O scurtă prezentare a acestor programe (după Yecai Li, Michael G. Sideris - 1993 în 

FORSBERG R. 2008): 

• Cu programul tc2dftpl, am calculat o grilă clasică de corecție a terenului într-un grid 

al modelului de teren digital utilizând Transformarea Fourier rapidă 2D. Fișierul de intrare 

conține o grilă (height.dat) iar la ieșire obținem trei fișiere de corecție a valorilor câmpului 

gravitațional (Tc2DFT1.MP, Tc2DFT2.MP, Tc2DFT3.MP) în funcție de numărul de termeni 

luați în considerație din dezvoltarea în serie Fourier, până la termenii de ordinul 3, pentru 

fiecare dintre motodele folosite: prisme dreptunghiulare și linii de masă. În cadrul acestui 

program utilizatorul poate selecta dimensiunea domeniului de integrare. 

• Cu programul com_data, am calculat diferențele dintre fișierele de ieșire și corecțiile 

terenului calculate în funcție de numărul de termeni ai dezvoltării Fourier luați în considerație.  

De asemenea am calculat și diferențele care apar între diferitele fișiere de corecție. 

• Cu ajutorul programului fftgeoid, putem calcula ondulațiile geoidului într-o rețea 

selectată de utilizator folosind o grilă cu anomalii ale gravitației ca date de intrare folosind 

integrala Stokes. Putem selecta aproximarea plană sau aproximarea sferică utilizând 

Transformata rapidă Fourier 2D sau 1D. Acest program poate funcționa atât cu anomaliile 

gravitației medii, cât și cu valori punctuale. De asemenea, este posibil să se determine o grilă 

de eroare calculată în funcție de erorile standard ale coeficienților modelului geopotențial 

utilizat și de erorile standard ale anomaliilor gravitației (Pavlis et al 2008). 

De asemenea, programele Gravsoft TC, TCFour și SPFour calculează efectele terenului 

asupra gravitației prin integrarea newtoniană a efectelor de densitate (Forsberg & Tscherning, 

2008). Folosind aceste programe descrise mai sus, am obținut fișierele de date, pe care le-am 

interpolat și reprezentat în următoarele imagini din figurile 17-19. 
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Figura 17- Reprezentarea datelor de ieșire, care conține suma termenilor de ordinul I, II și III din 

dezvoltarea seriei Fourier, reprezentând corecția gravitației directe dată de topografie (mgal) prin 

metoda integrării prismei dreptunghiulare. 

 
Figura 18 - Diferența dintre corecția dată de topografie (mgal) prin metoda integrării prismei 

dreptunghiulare și corecția dată de topografie (mgal) prin metoda de integrare a liniei de masă. 

Datele de ieșire pentru cele două metode conțin suma termenilor de ordinul I, II și III din dezvoltarea 

seriei Fourier  



Page 51 of 62 

 

 
Figura 19 - Contribuția termenilor de ordinele II și III din dezvoltarea seriilor Fourier privind 

corecția gravitației (mgal), dată de topografie prin metoda de integrare a liniilor de masă. 

Corecția gravitației prin metoda prismelor dreptunghiulare, ținând seama de primii trei 

termeni ai dezvoltării Fourier, are o variație maximă de 11 mgal pentru teritoriul României. În 

zonele joase, această corecție este de până la 1 mgal, crescând în zonele montane (cu cea mai 

mare altitudine) până la 11 mgal. 

În mod asemănător, se obține o corecție aproape egală și cu metoda integrarii liniilor de 

masă. Observăm că diferența dintre cele două metode, luând în considerare primii trei termeni 

ai dezvoltării Fourier, are o variație în intervalul de la -1 la 0,15 mgal pentru teritoriul 

României. Cele mai mari diferențe de -1 mgal apar, de asemenea, în zonele montane cele mai 

înalte. Contribuția termenilor de ordin superior (ordinul II și ordinul III) ai dezvoltării Fourier, 

în cazul metodei de liniei de masă, este mică având o variație în intervalul -0,12 până la 0,02 

mgal pentru teritoriul României. Cele mai mari diferențe de -0,12 mgal apar, de asemenea, în 

zonele de munte cele mai înalte. De asemenea, rezultatele cu metoda integrarii liniilor de masă 

sunt foarte apropiate de rezultatele metodei prismelor dreptunghiulare. 

Pentru cerințe de precizie mai stricte pentru anomaliile gravitației, trebuie avute în 

vedere corecțiile topografice asupra gravitației, în special în regiunile montane înalte. Din 

punct de vedere fizic, modelul integrării liniilor de masă este mai puțin realist decât modelul 

prismelor rectangulare. Cu toate acestea, pentru teritoriul României, ambele metode au dat 

rezultate aproape similare. Prin urmare, este util să investigăm cât de mare va fi efectul asupra 

corecțiilor terenului atunci când folosim metoda integrării liniilor de masă în locul metodei 

prismelor rectangulare. Valorile corecțiilor date de teren variază de la fracțiuni de miligal (în 

zonele joase) la zeci de miligali (în zonele montane cele mai înalte), iar diferențele dintre cele 

două metode sunt mai mici de 1 mgal. 

Am realizat separația dintre geoid și quasigeoid pentru teritoriul României, aplicând 

rezultatele teoretice pezentate în capitolul 1, datelor geodezice și de gravitate la nivelul 

teritoriului României peste care am suprapus elementele structurale neotectonice (fig. 20 și 21).  
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Fig.20 - Diferența dintre quasigeoid și geoid (cu negru) suprapusă peste elementele structurale 

neotectonice și Moho (cu verde) (portal IGR) 

 

Ondulațiile pozitive sau negative ale geoidului reprezintă un foarte bun indicator pentru 

determinarea structurilor profunde. Geoidul afundat apare în zonele cu gravitate negativă peste 

regiunile cu dificit de masă în subsol, așa cum se întâmplă în zonele de adâncime mare la 

suprafața Moho. Datorită faptului că în determinarea geoidului este luată în cosiderație 

gravitatea efectivă în fiecare punct, iar în determinarea quasigeoidului folosim gravitatea 

normală, separația quasigeoid-geoid reprezintă un indicator deosebit de elocvent pentru 

determinarea dificitului sau surplusului de masa din subsol. Deși, această separație este doar 

de ordinul centimetrilor sau cel mult al zecilor de centimetri pe teritoriul țării noastre, totuși 

aceasta urmărește cu rigurozitate, chiar aducând noi detalii ale izobatelor la Moho, determinate 

prin metode seismice. Astfel quasigeoidul se află deasupra geoidului în zona de afundare a 

suprafeței Moho, pe baza studiului efectuat ce este bazat pe datele modelului EIGEN-64C de 

la GFZ. 
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Fig.21- Reprezentarea 3D a separației geoid/quasigeoid 

 

  Pentru analiza Fourier 2D a hărții anomaliei în aer liber a României din datele de la 

BGI, în etapa preliminară am realizat un program în Excel, pentru coversia fișierelor de date 

din formatul Surfer în formatul matriceal (necesar pentru introducerea datelor în Matlab) pentru 

parametri utilizați. Am realizat apoi secvente de program în Matlab pentru analiza Fourier 2D, 

prin utilizarea funcțiilor: Transformata Fourier Rapidă 2D (fft2), Transformata Fourier Rapidă 
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Inversă 2D (ifft2), și parametri specifici calculati pe baza acestor transformate: partea reală 

(real), partea imaginară (imag), modulul (abs) şi unghiul (angle). 

 

Fig.21 - Analiza Fourier 2D a hărții anomaliei în aer liber (Free air) a României din datele de la 

BGI. Harta anomaliei în aer liber înainte de aplicarea FFT și IFFT (imaginea de sus). Harta 

anomaliei în aer liber după aplicarea FFT și IFFT (imaginea de jos, stânga). Diferența dintre 

harta inițială și harta filtrată (harta reziduală). Scara color de valori (mgal) este aceași pentru toate 

cele trei imagini. 

 

Pentru analizele wavelet a datelor terestre (gravimetrice și geodezice) la nivelul 

României am pregătit imaginile alb-negru (care sunt mai eficiente decât cele RGB pentru 

analizele wavelet) și am utilizat toolbox-ul „wavemenu” din Matlab. 

 Seturile de date (la nivelul României) folosite: 

- datele digitizate ale anomaliei Bouguer scara 1:1000000 (Nicolescu, Roșca – 1991) 

- datele de altitudini, digitizate din hărțile topo.1:25000 

- datele digitizate privind elemente de structură geologică adâncă și tectonică  

În figura următore este prezentat arborele de decompoziție și sinteză (cu albastru sunt 

reprezentate aproximațiile iar cu roșu sunt detaliile). Am preferat metoda de analiză în care 

toate detaliile sunt terminale, iar nodurile sunt reprezentate doar de aproximațiile până la 

nivelul n-1, pentru metoda funcțiilor Haar de nivel n. (fig. 22 , 23). 
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Fig 22 – Sinteza imaginilor din fig. 24 , la nivelul 0 (sinteza imaginilor originale); prezentarea 

arborelui de decompoziție în aproximații (cu albastru) și detalii (cu roșu) , folosind funcțiile Haar 

pentru nivelul 2. 

  

 
Fig.23 - Sinteza imaginilor anomaliei Bouguer și a elevației , la nivelul 0 (sinteza imaginilor 

originale); Prezentarea decompozițiilor fiecărei imagini prin DWT și sintezei lor prin IDWT, folosind 

funcțiile Haar pentru nivelul 2. 

Se remarcă o scădere a clarității imaginilor, dată de scăderea numărului de pixeli de 

câte patru ori cu cât avansăm de un nivel la altul.  

În Matlab, există opțiunea de a vizualiza porțiuni mărite ale imaginilor de interes pentru 

a scoate evidență multe caracteristici ce nu pot fi vizualizate pe o imagine printată sau inserată 

într-un text. 

Prin suprapunerea acestor informații obținute prin wavelet, coroborate cu datele 

geologice și geofizice de cunoaștere, putem trage concluzia că imaginea complexă a 
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anomaliilor Bouguer și anomaliilor în aer liber, indică juxtapunerea unor efecte produse de 

contraste de densitate (de masă) situate la diferite adâncimi. Acest lucru este datorat structurilor 

adânci ale platformelor subșariate în zona seismogenă Vrancea. 

De asemenea prezența celor două sisteme de fracturi litosferice majore, 

cvasiperpendiculare între ele (NV-SE și NE-SV), crează în zona Vrancea și în regiunile 

adiacente, la intersecția acestor sisteme de fracturi, zone de neomogenitate ce se manifestă în 

funcțiile răspuns ale subsolului printr-o multitudine de parametri geofizici (densitate, diferențe 

de viteză a undelor seismice, diferențe de rezistivitate electrică) și gradienți mari ai acestora. 

De-a lungul fracturii Peceneaga-Camena vin în contact două blocuri litosferice 

continentale cu particularități diferite. În partea de SV a acesteia, în domeniul Platformei 

Moesice, Crusta este mai subțire în comparație cu zona de la NE de falia Peceneaga-Camena, 

ce ține Platforma Est Europeană. Minimul gravimetric din zona Depresiunii Focșani ce are 

depozite groase Sarmațiene și Pliocene este dat de scufundarea acestor formațiuni, ce a dus și 

la un relief cu altitudini mai mici. În partea de nord, unde fundamentul este de tipul șisturilor 

verzi, relieful are altitudini mai mari. Apexul minimului gravimetric este în zona Odobești (-

110 mgal) și tot în această zonă sunt cei mai mari gradienți. Pentru o interpretare gravimetrică 

regională în zona Vrancea sunt utile hărțile mediate cu fereastră mobile, suprafețele de tendință 

de diverse grade precum și analizele spectrale și wavelet. Prelucrările efectuate în acest sens și 

prezentate în teză confirmă acest lucru. Problema interpretării geologice doar pe baza datelor 

gravimetrice și geodezice în zona Vrancea este foarte dificilă, datorită existenței a numeroase 

contraste de densitate, la diferite niveluri pe verticală. 

În concluzie se poate spune că: 

Separația geoid-cvasigeoid este importantă, deoarece geoidul este în relație cu gravitatea 

reală existentă la suprafața topografică (de masele din subsol), în timp ce cvasigeoidul depinde 

de gravitatea normală (de latitudine), fiind un indicator pentru determinarea dificitului sau 

surplusului de masa din subsol.  

Spre deosebire de geoid, cvasigeoidul este o suprafaţă ce se refera la sistemul de altitudini 

normale. Ondulaţia geoidului (N) este separarea dintre elipsoidul de referinţă şi geoid măsurată 

de-a lungul normalei la elipsoid. Înălţimea anomaliei (ζ) este separarea între elipsoidul de 

referinţă şi cvasigeoid de-a lungul normalei la elipsoid.  

Ondulațiile pozitive sau negative ale geoidului reprezintă un foarte bun indicator pentru 

determinarea structurilor profunde. Geoidul afundat apare în zonele cu gravitate negativă peste 

regiunile cu dificit de masă în subsol, așa cum se întâmplă în zonele de adâncime mare la 

suprafața Moho.  

Anomaliile gravitaţiei în zonele oceanice sunt relativ pozitive iar în regiunile muntoase 

sunt relativ negative. Aceste variaţii pe scară largă se datorează variaţilor de densitate şi 

grosime a crustei; crusta oceanică fiind mai densă şi mai subţire decât crusta continentală. 

Deoarece, densitatea reală a scoarţei Pământului nu este cunoscută, modelele realizate pe 

baza densităţilor de suprafaţă, derivate din hărţile geologice, depind de o densitate constantă 

pentru scoarţa Pământului. Repetând în mod iterativ, algoritmul optim pentru calcularea 

câmpului gravitaţional al unui corp omogen poliedric ce se află într-un mediu omogen dar cu 

o densitate diferită de cea a corpului, ajungem la programele actuale de modelare 3D.   

Algoritmii și programele realizate pentru medierea mobilă cu diverse ferestre, pentru 

determinarea coeficienților expresiilor analitice ale suprafețelor de tendință până la gradul 6, 

pe care le-am aplicat pentru anomaliile gravimetrice din zona de studiu și variația factorului de 

corelație între diverși parametri reprezintă metode eficiente de analiză a datelor geodezice și 

gravimetrice ce pot aduce informații pentru ipotezele geologice și tectonice sub aspect local și 

regional. Aceste metode pot fi coroborate cu continuările analitice în semispațiul superior și 

semispațiul inferior, analiza Fourier 2D și analiza wavelet, pentru punerea în evidență a unor 

detalii privind informațiile tectonice. 
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O interpretare gravimetrică regională pentru elucidarea structurilor profunde din zona 

Vrancea trebuie făcută pe hărțile anomaliilor mediate, pentru a elimina efectele structurilor 

geologice de suprafață. Prelucrările efectuate în teză, vin în acest sens prin folosirea combinată 

a metodelor prezentate în teză cu informațiile anterioare de cunoaștere.  

Problema interpretării geologice doar pe baza datelor gravimetrice și geodezice în zona 

Vrancea este foarte dificilă, datorită existenței a numeroase contraste de densitate, la diferite 

niveluri pe verticală. 

Îmi propun să continui studiul problemelor prezentate în teză atât sub aspect metodologic 

cât și aplicativ.  

Din punct de vedere metodologic, pornind de la programele realizate pentru suprafețele 

de tendință de diverse grade, ce ne permit să determinăm printr-o expresie analitică un 

parametru geofizic (variabila dependentă) în funcție de două variabile independente 

(latitudinea și longitudinea) îmi propun să includ aceste programe într-un sistem informatic 

mai amplu în care vor fi schimbate gradele suprafețelor în mod iterativ, iar prin rezolvarea 

sistemului format din ecuațiile analitice ale suprafețelor să putem determina soluțiile (x,y) ce 

reprezintă coordonatele punctelor localizate pe o hartă, ce pot fi de interes în interpretare. 

Analog, pentru programul realizat pentru hipersuprafețe de tendință, ce ne permite să 

determinăm printr-o expresie analitică un parametru geofizic (variabila dependentă) în funcție 

de trei variabile independente (latitudinea, longitudinea, altitudinea). Prin intersecția acestor 

suprafețe în spațiu putem determina soluțiile (x,y,z) ce reprezintă coordonatele punctelor 

localizate într-un bloc diagram. 

Cu ajutorul programului iterativ de calcul a coeficientului de corelație cu o fereastră 

mobilă de dimensiune variabilă și pas variabil, pot fi obținute informații legate de o eventuală 

cauzalitate comună a unor funcții răspuns ale Pământului. 

Folosirea combinată a suprafețelor/hipersuprafețelor polinomiale de tendință, a 

medierilor mobile cu diverse ferestre, a continuărilor analitice în semispațiul superior (cu ec. 

Laplace) și în semispațiul inferior (cu ec. Poisson), a analizelor spectrale, wavelet și 

multirezoluție, ne pot conduce la rezultate cantitative pentru funcțiile răspuns ale Pământului. 

Din punct de vedere aplicativ, îmi propun a utiliza la maxim resursele software și 

hardware, programele performante de modelare/inversie 3D. 

Desigur, pentru că utilizarea oricăror algoritmi sau produse software să fie eficientă, 

avem nevoie de date cât mai precise și cât mai dese.     
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