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Résumé

L application de la méthode gravimétrique pour imager la topographie du socle
est fe sujet traité dans ce mémoire. La région investiguée, la moraine Qak Ridges dans
le sud de I'Ontario. est d’intéret hydrogéologique. Les données de gravité absolue sont
corrigées pour les effets de ['élévation et de masse en utilisant une densité de plaque
de Bouguer de 2.09 g/cm?. Cette densité est obtenue par la méthode de Parasnis qui
minimise la corrélation entre la topographie de la surface et Panomalie de Bouguer.
L erreur sur I'anomalie de Bouguer due a 'incertitude de I'élévation et de la densité de
la plaque de Bouguer est calculée. La variance des valeurs de la grille de I'anomalie de
Bouguer est obtenue par krigeage avec une modele de puissance pour le variogramme
expeérimental.

Un prolongement vers le haut de 6 km est utilisé pour extraire le champ gra-
vimeétrique résiduel de 'anomalie de Bouguer. En présumant que les effets des struc-
tiures sous la surface du socle sont isolés par ce prolongement et que la moraine est
homogene, cette résiduelle représente le signal de la topographie du socle. La distance
de prolongement est obtenue en comparant les amplitudes de la résiduelle & celles de
la réponse du modele de la topographie du socle décrit par les trous de forage. Le
bruit associé a 'hétérogénéité de la moraine est estimé par le signal d’un chenal dans
le till de Newmarket.

Deux algorithmes d’inversion en 3 dimensions sont utilisés. Le premier inverse pour
la distribution de densité. Une contrainte pour minimiser tes volumes est imposée. Des
essais sont effectués avec des modeéles initiaux homogene et hétérogene. Le deuxieme
algorithme inverse pour la topographie du socle en présumant un contraste de cdensité
uniforme. Les deux algorithmes présument que les observations sont sur une surface
plane. Des profils de la résiduelle sont modélisés. Un profil coincide avec une ligne

sistnique. Le résultat de la modélisation est comparé avec les données sismiques.
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L'interprétation gravimétrique produit une image de la topographie du socle plus
riche en courtes longueurs d’onde que le modeéle obtenu des trous de forage. Les
structures retrouvées dans les inversions peuvent étre corrélées avec la tendance du
socle et les grandes structures telles le chenal Laurentien. Les amplitudes données
par l'inversion pour la distribution de densité, sont plus réalistes que celles données
par l'inversion topographique. L'interprétation gravimétrique suggere la présence de

chenaux absents dans le modéle obtenu a partir des trous de forage.
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Abstract

The application of the gravity method to the mapping of bedrock topography forms
the subject of this thesis. The region under investigation. the Oak Ridges moraine.
southern Ontario. is of hydrogeological interest. The gravity data are corrected for
the effects of elevation and mass using a slab density of 2.09 g/cm®. This value is
obtained by Parasnis’ method of density determination which minimises the correla-
tion between elevation and the Bouguer anomaly. The error in the Bouguer anomaly
due to uncertainty in elevation and slab density is calculated. Variances for grid val-
nes of the Bouguer anomaly are obtained from kriging using a power model for the
experimental variogram.

An upward continuation of 6 km is used to extract the residual gravity field from
the Bouguer anomaly. Assuming the gravity effects of structures below the bedrock
surface are isolated by this upward continuation and the moraine is homogeneous.
the residual represents the gravity signal of bedrock topography. The continuation
distance is obtained comparing the amplitudes of the residual with those of the re-
sponse of the model of bedrock topography described by the borehole data. The
noise associated with the heterogeneity of the moraine is estimated from the signal
of a channel in the Newmarket Till.

Two inversion algorithms in 3D are used. The first inverts for the density dis-
trribution. The constraint implementing compactedness is imposed. Inversions were
run with homogeneous and heterogeneous initial models. The second algorithm in-
verts for bedrock topography assuming a uniform density contrast. Both algorithms
assume the observations are on a flat surface. Profiles of the residual are modelled.
One profile passes through a seismic line. The modelling result is compared with the
seismic data.

An image of bedrock topography richer in short wavelengths compared with the
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borehole model. is obtained from the gravity interpretation. The structures found
in the inversions can be correlated with the bedrock trend and some larger scale
structures such as the Laurentian Channel. Amplitudes given by the density inver-
sion are more realistic than those given by the topographic inversion. The gravity

interpretation suggests the presence of channels absent in the borehole model.
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Introduction

L'étude hydrogéologique de la moraine Oak Ridges a été lancée en avril 1993 par
la Commission géologique du Canada (Sharpe et al., 1996). Le but de I'étude est de
déterminer le cadre géologique et d’améliorer la compréhension du régime de ['écoule-
ment des eaux souterraines dans la région du grand Toronto. Spécifiquement. le but
de T'érude est de cartographier les aquiferes et les aquitards quaternaires majeurs
dans la région et de comprendre leur influence sur 'écoulernent de ['ean souterraine.
[.a moraine Oak Ridges est située dans le sud de I'Ontario. au nord de Toronto. Elle
se compose d’une couche hétérogene de sédiments pléistocenes déposés par la fonte
des glaciers. La couche de sédiments atteint une épaisseur maximale d’environ 250
metres (Russell et al., 1998). La moraine s'étend dans la direction est-ouest sur une
distance de 160 kilometres et dans la direction nord-sud sur une distance maximale
cle 20 kilometres (Sharpe et al., 1997). Présentement. les eaux souterraines sont une
source importante d’eau potable pour les municipalités de {a région de Toronto. Vingt
et un (21) pourcent de la consommation d’eau de York. une municipalité pres de
Toronto, est de source souterraine (Sharpe et al., 1996). Le développement urbain des
municipalités de la région de Toronto entraine une demande croissante d’eau potable.

Plusieurs facteurs peuvent influencer I'écoulement de l'eau dans la moraine et a
travers celle-ci. La distribution des aquiferes et des aquitards dans la moraine est un
facteur important. Une couche semi-perméable discontinue de till. le till de Newmar-
ket. est un aquitard a l'intérieur de la moraine (Sharpe ef al., 1994). Les discontinuiteés
dans le till de Newmarket laissent passer les eaux vers les sédiments sous-jacents et
aident a alimenter les aquiferes plus profonds. A Déchelle régionale, la topographie du
socle peut influencer I'écoulement de 'eau a travers la moraine. Des sédiments gros-
siers déposés dans les chenaux profonds du socle forment des aquiferes importants.

La géologie indique que les chenaux dans le till ont des largeurs de 1 a 2 kilometres



et des profondeurs de plusieurs dizaines de metres. Les chenaux dans le socle ont
des largeurs de plusieurs dizaines de kilomeétres et des profondeurs supérieures i cin-
quante metres (Brennand et al., 1998). Avec une largeur estimée a 30 km, le chenal
Laurentien, qui s'étend de la baie Georgienne au lac Ontario, est le plus large et le
plus profond. Les trous de forage indiquent que le till est situé entre 20 et 80 métres
sous la surface et le socle entre 100 et 250 metres.

A Tlintérieur du cadre de I'étude hydrogéologique. des techniques de géophysique
de surface et en trou de forage ont été entreprises pour imager les structures in-
ternes de la moraine et les chenaux du socle (Pullan et al.. 1994; Russell et al.. 1996:
Sharpe et al.. 1996). La sismique en trou de forage et les mesures de gamma natu-
rel. de conductivité, et de susceptibilité magnétique en trou de forage, permettent de
déterminer la variation verticale des propriétés physiques des sédiments et la litho-
logie. A la surface. la sismique réflexion a été emplovée pour tracer la stratigraphie
du mort terrain et la topographie du socle (Pugin ef al.. 1999). Le géoradar a été
utilisé pour tracer la nappe d’eau et pour cartographier la stratigraphie er la struc-
ture de la sous-surface (Pilon et al.. 1994). Des sondages électromagnétiques profonds
effectués avec un appareil Geonics EM-47. ont permis d’obtenir des profondeurs au
socle (Todd et al.. 1993). Des sondages électromagnétiques peu profonds ont été faits
avec un appareil Geonics-34 pour détecter 1'hétérogénéité des sédiments pres de la
surface.

Le contact entre le till de Newmarket et les sédiments situés au dessus est imagé
par la sismique réflexion. Toutefois, le contraste d'impédance acoustique élevé a ce
contact ne permet pas de détecter systématiquement la frontiére sédiment/socle. Les
sondages électromagnétiques profonds ont connu un succes limité a cause de la faible
conductivité du socle calcaire au nord et a l'est de la moraine. Dans l'ouest. les
résistivités similaires entre les schistes du socle et les sédiments n'ont pas permis de
bien localiser le contact. En plus, ces techniques ne fournissent pas l'information a
I'échelle régionale requise pour I’étude hydrogéologique.

La facilité d’acquisition de données a l'échelle régionale et la couverture 2D dans
un milieu urbain sont parmi les avantages de la gravimétrie. Des levés gravimétriques
effectués couvrent la totalité de la moraine. Le traitement et l'interprétation de ces

données pour tracer la topographie du socle sont le sujet de ce mémoire.



Chapitre 1
L’anomalie de Bouguer

Les données gravimétriques utilisées dans ce mémoire combinent les mesures de
1 levés effectues entre 1994 et 1996 aux données régionales de la base de données
nationale. En tout. il y a 5681 mesures de gravité.

La figure 3.1(b) montre la distribution des points de mesures. Pour le premier levé
(Belisle. 1995). sur la partie ouest de la moraine. le pas de 'échantillonnage est de
500 m. Belisle (1995) a établi qu'un pas inférieur & 1500 m révélerait suffisamment de
détails dans la topographie du socle. Pendant 1'été de 1995, les mesures du deuxiéme
levé couvrant le reste de la moraine ont été prises avec un pas de 1000 m (Gill.
1996). En 1996. deux autres levés ont été complétés. Un. le long du port de Toronto
(Gill. 1997). utilise un pas de 100 m. L'autre au nord-ouest de la moraine couvre le
chenal Laurentien (Jobin, 1997) avec un pas de 1000 m. L ancien lit du St Laurent.
le chenal Laurentien est une vallée dans le socle ayant une largeur d’au moins 30
km. Les lignes de mesures sont orientées dans les directions nord-ouest et nord-est.
L'information géologique indique la présence de fractures dans le socle orientées vers
le nord-ouest et le nord-est (Sharpe et al.. 1994). Les chenaux du socle peuvent étre
orientés principalement mais non strictement dans ces directions.

Une élévation a été obtenue pour chaque point de mesure. Quelques mesures de
la base de données nationale sont a la surface de la baie Georgienne (2 mesures)
et au fond du lac Ontario (91 mesures). La profondeur de l'eau a été mesurée pour
ces lectures. Le tableau 1.1 liste les erreurs maximales sur les mesures de la gravité.

de 1'élévation, des coordonnées, et de la profondeur de l'eau. Les mesures de gravité



des levés complétés entre 1994 et 1996 ont été prises avec un gravimetre Scintrex
C'G-3 Autograv et un gravimetre Lacoste et Romberg G790. Les élévations ont été
obtemies avec un altimetre et un psychrometre. Les coordonnées ont été mesurées
avec ['odometre du véhicule de transport. Pour le deuxieme levé en 1996, un systéeme
GPS Sokkia GIR-1000 a été emplové avec 'odometre et I'altimetre pour les mesures
des coordonnées et de élévation, respectivernent. La movenne des erreurs maximales
sur les 5681 observations de 'élévation est 2.04 m. Celle de la gravité mesurée est
0.066 mGal.

maximum | moyenne
coordonneées 200 m 40.12 m
flévation 5m 204 m
protoudeur 3m 0.036 m
gravité 5 mGal | 0.066 mGal

TaB. 1.1: Les précisions sur les mesures pour l'ensemble des levés.

Le point de départ de tour traitement de donndées et de leur interprétation est
lanomalie de Bouguer. L'anomalie de Bouguer est définie comme la différence entre
la gravité absolue observée et la gravité théorique corrigée pour l'élévation du point
d'observation et la présence ou absence de masse entre ce point et lellipsoide de
reférence (Dubois et Diament. 1997; Blakely, 1996). La gravité théorique est une
valeur calculée sur l'ellipsoide de référence en présumant une terre homogene. L'el-
lipsoide de référence est la surface obtenue quand une sphére homogene élastique
avant le rayon moyven de la terre. est en rotation. L'ellipsoide de référence est une
approximation du géoide. une surface équipotentielle de la terre obtenue par les me-
sures gravimeétriques faites a 'échelle globale. Ce dernier reflete ['hétérogénéité de la
terre. Le niveau moven des océans est une estimation du géoide et de l'ellipsoide de

référence. L'anomalie de Bouguer est. donc, donnée par la formule :

~

d
.+B=go—[g:—(fai{—-zfrcpc)h—cm (1.1)

ol @ go est la gravité observée (Gal):

gr est la gravité théorique (Gal) :

%ﬂ est le gradient vertical de la gravité sur l'ellipsoide (0.3086 x 10‘5%");



G ost la constante gravitationnelle (6.672 x 10'3%;):
h est I'élévation du point d’observation par rapport a lellipsoide (cm):
pe st la densité moyenne de la croite terrestre (2.670-Z7):
C'T est la correction de terrain.

Le terme *g” h. nommé la correction a l'air libre. corrige la gravité théorique pour
"élévation du point d'observation. L'élévation, h, est positive quand le point de me-
sure est au-dessus de l'ellipsoide. Plus on s'éloigne du centre de masse de lellipsoide
de référence, plus h est élevé, plus la valeur théorique de gravité diminue. La masse
ou l'absence de masse entre le point d'observation et 'ellipsoide est estimée comme
une plaque de Bouguer : une plaque d’extension infinie, de densité et d'épaisseur
constantes. St le point d’observation est au-dessous de l'ellipsoide. il v a une absence
de masse. Lattraction de la plaque est donnée par le terme 2xGp.h. nommé la cor-
rection de Bouguer. La densité standard utilisée est la densité moyenne de la croite
terrestre. 2,670 g/cm?. La gravité est fortement dépendante de I'élévation. Une haute
précision sur la mesnre de celle-ci est done requise. Considérant les effets combinés
de I'élévation et de la plaque de Bouguer, une incertitude de 2.04 m sur I'élévation
crée une incertitude dans 'anomalie de Bouguer de 0.45 mGal. Pour les régions a
faibles gradients topographiques, 'approximation de la plaque de Bouguer pour la
masse essus ou l'absence de masse dessous ['ellipsoide, est suffisante. Pour les ter-
rains accidentés. les corrections de terrain ajustent numériquement les corrections de
Bouguer. L'anomalie a air libre est la ditférence entre la gravité absolue observée et

la gravité théorique corrigée seulement pour I'élévation du point d’observation :
dg
.'L'{L =gy — [_(]t - 5‘:h].

Puisque 'anomalie de Bouguer compare le champ gravimétrique réel au champ
d'un modele homogene de la terre. elle est la réponse gravimétrique de toutes les
hétérogénéités situées a toutes les profondeurs. Les figures 1.1 et 1.2 montrent respec-
tivement 'anomalie de Bouguer de la moraine Oak Ridges et 'élévation topographique
pir rapport au niveau moyen des océans. La grille des données gravimétriques a été
obtenue avec Geosoft par la méthode de courbure minimale. A V'échelle nationale, les
gradients topographiques de la région Oak Ridges sont faibles. Les corrections de ter-

rain n'ont pas été appliquées. L'anomalie de Bouguer prend des valeurs entre environ
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. Figure 1.1: L'anomalie de Bouguer obtenue avec une densité de 2.67 g/cm?®.
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Figure 1.2: La topographie de la surface.



—78.83 mnGal et —18.44 mGal. Les valeurs négatives indiquent qu’il v une déficience
de masse a l'échelle régionale ou une isostasie régionale. L’élévation topographique
correspond a la surface d’observation gravimétrique.

Les trous de forage indiquent qu’entre la surface et l'ellipsoide, il v a en grande
partie des sédiments glaciogéniques. La surface du socle est légerement au-dessus de
I'ellipsoide. Une densité de 2.67 g/cm? ne reflete pas cet environnement. Elle est trop
élevée. La densité reprsentative du milieu doit étre trouvée et 'anomalie de Bouguer

recalculée avant de poursuivre les traitements de données et l'interprétation.

1.1 La densité de la plaque de Bouguer

La moraine est composée de sédiments pléistocenes. Elle contient notamment
de Targile. du limon, du sable, et du gravier (Sharpe et al.. 1994, 1996). Sous les
sédiments, on retrouve un socle de calcaire et de schiste paléozoiques (Johnson et al.,
1992). Le tableau 1.2 présente le résultat d'nne recherche dans la litrérature sur la
densité des types de sédiments meubles et consolidés quon retrouve dans la région
de Oak Ridges. La densité est aussi une fonction de la porosité et de la saturation.
Pour les sédiments, les valeurs pertinentes sont les densités saturées. En prenant les
porosités élevées et en notant que les sables sont dominants dans les carottes de fo-
rage. des valeurs entre 1.8 et 2.0 g/cm? pour la densité moyenne des sédiments sont
raisonnables. Pour le socle, les valeurs de densité seche et de basse porosité sont per-
tinentes. On estime que la densité moyenne du socle est entre 2.5 et 2.6 g/cm®. Le
contraste de densité entre les sédiments et le socle est donc entre 0.5 et 0.8 g/cm?.
("e contraste servira dans la modélisation et |'inversion.

La présence du socle au-dessus de 'ellipsoide tend a élever la densité de la plaque
de Bouguer par rapport a la densité des sédiments. La littérature suggere que la
densité de la plaque de Bouguer devrait étre légeérement supérieure a 2.0 g/cm’.
Des techniques statistiques ont été employées pour obtenir la densité moyenne du
matériel entre 1'ellipsoide et la surface. Cette densité moyenne servira pour la plaque

de Bouguer.



age porosité | p séche | p saturée référence
(%) (g/cm®) | (g/cm®)

argile 36.6-62.9 | 1.3-2.4 | 1.63-2.47 Jakosky (1950)
limon 31.4-53.6 | 1.2-1.8 1.8-2.2 Jakosky (1950)
sable pléistocene | 30.8-45.3 1.93 Daly et al. (1966)
gravier | pléistocene | 20.2-29.3 | 1.36-2.19 | 1.65-2.39 | Berman et al. (1942)
calcaire | ordovicien 0.4 2.76 2.76 Berman et al. (1942)
schiste silurien 3.8-10.1 | 2.45-2.65 | 2.55-2.69 | Berman et al. (1942)

TaB. 1.2: Les densités des sédiments et du socle de type présent dans la
moraine Oak Ridges. Saturation 100%.

1.1.1 La méthode de Parasnis

La méthode de Parasnis pour la détermination de la densité de la plaque de
Bonguer présume que l'anomalie de Bouguer est une fonction aléatoire (Parasnis.
1986}. Ceci permet de dire que l'anomalie de Bouguer est de moyenne zéro (Duboais
et Diament. 1997). Lorsque les corrections de terrain sont nulles. le résultat est la

formule :

_AdL
p= 2rGh

+c,

on AAL est 'anomalie a l'air libre et ¢ est une constante. Une droite est tracée par
régression linéaire a travers les points d'un graphique de I'anomalie a l'air libre en
fonction de 27Gh. La pente de la droite est égale a la densité. Dans la méthode de
Parasnis. la corrélation entre I’anomalie de Bouguer, AB, et I'élévation de la surface,
h. est minimisée. Comparativement, la méthode de Nettleton cherche & minimiser
graphiquement la corrélation entre 1'élévation et I’'anomalie de Bouguer en variant la
densité. La densité produisant la corrélation la plus faible. c.-a-d., la plus proche de
zéro, est la densité retenue. Il est important de dire que ['effet de la topographie sur
I'anomalie de Bouguer sera toujours présent puisque l'anomalie et la distance entre
le point de mesure et le corps produisant I'anomalie, sont inextricablement reliées
(Chapin. 1996). En conséquence, il existera toujours une corrélation entre les deux.
La méthode de Nettleton exige que le matériel entre l'ellipsoide et la surface soit
homogene. Cette condition est en réalité difficile a rencontrer. Le cas de la moraine

Oak Ridges n'est pas une exception.
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La corrélation entre 1'élévation et I'anomalie de Bouguer obtenue avec une densité
de 2.67 g/em?. incluant tous les 5681 points d'observation, est —0.5077. Généralement.
cette corrélation est négative alors que la corrélation entre 'anomalie a 'air libre
et I'élévation est positive (Blakely, 1996). Cette corrélation est de 0.6022 pour les
données de la moraine Oak Ridges. De plus, Dubois et Diament (1997) expliquent
que si la densité choisie pour la correction de la plaque de Bouguer est trop élevée. la
corrélation entre 'anomalie de Bouguer et |'élévation sera négative, ou positive si la
densité choisie est trop faible.

Pour appliquer la méthode de Parasnis. tous les points ayant une incertitude en
élévation supérieure a 2 m ont été omis de la régression linéaire. De plus il a été
nécessaire d'extraire les points couvrant seulement la zone d'intéret. soit la moraine.
Donc. les levés précédant 1993, incluant les données an fond du lac Ontario et celles an
nord de la moraine, ont été exclues du calcul de la densité, Finalement. les données au-
dessus de 'escarpement du Niagara, plus précisément, a l'ouest de 600 000 UTMI. ont
oté pareillement exclues. Les points restants (2958) utilisés dans le calcul de la densité
de la plaque de Bouguer par la méthode de Parasnis sont montrés a la figure 1.3(a).
La méthode de Parasnis donne une densité de 2.09+0.003 g/cm® (figure 1.3(b)).
L'incertitude sur la densité est l'intervalle de confiance (95%) donné par la régression
linéaire. La densité est concordante avec celle suggérée par la littérature et est utilisée
pour recalculer I'anomalie de Bouguer.

La figure 1.4 montre la nouvelle anomalic de Bouguer résultant de la densité de
2.09 g/cm3. Elle prend des valeurs entre —82.10 et —13.99 mGal et sa structure
est modifiée par rapport i 'anomalie de Bouguer précédente. La corrélation entre
I"anomalie de Bouguer et 'élévation est maintenant —0.2781. La figure 1.5 montre la
différence entre les deux anomalies de Bouguer. Les différences sont importantes. Elles
varient entre —12.27 et 3.27 mGal. Ceci confirme que la détermination de la densité
de la plaque de Bouguer est une étape indispensable. La carte de la différence entre
les anomalies possede une structure similaire a la carte de I'élévation (figure 1.2). Ceci

est normal car lorsque les corrections de terrain sont nulles, I’équation 1.1 donne :
AAB =27GAph,

o1l AAB est la différence entre les anomalies et Ap est la différence entre les densités.
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Les réponses gravimétriques des modeles de chenal indiquent que le signal gra-
vimeétrique des chenaux du socle de la moraine Oak Ridges est faible. Il devient
nécessaire de déterminer l'incertitude associée a 'anomalie de Bouguer. Celle-ci est
aussi due a l'incertitude de {'élévation et de la densité. L'incertitude de Fanomalie a

été calculée en utilisant 'expression :

JA4AB JAB dg
. _ =(— =27 : 2rGhAp,
h Ah+ 9 Ap (az 2nGp)Ah + 21GhAp,

ot Ap et Ah sont respectivement les incertitudes en densité et en élévation. La fi-
gure 1.6 montre l'incertitude de la gravité absolue mesurée alors que la figure 1.7
presente Uincertitude de anomalie de Bouguer due a l'incertitude de 'élévation et
de L densité. Lintervalle de confiance pour la densité donné par la régression linéaire
i oté arrondi vers le haut pour obtenir une incertitude en densité de £ 0.01 g/cm?.
[incertitude de 'anomalie de Bouguer est en moyenne 0.32 mGal. Ceci est de l'ordre
de erandeur du signal d’un chenal au niveau du socle ayant une largeur d’environ 10

ki et une profondeur maximum de 50 m.

1.2 Krigeage

Les grilles présentées a la figure 1.1 et aux figures 1.4 & 1.7 sont constituées de
cellnles de 1000 m par 1000 m. Elles ont été obtenues par interpolation en imposant
une contrainte de courbure minimale sur les données. Ce choix a été fait par conve-
nance pour I'analyse préliminaire des données avant de procéder a l'extraction de la
résiduelle et a U'interprétation. Pour les taches a suivre, 'anomalie de Bouguer inter-
polée sera calculée par krigeage. L'anomalie de Bouguer krigée est préférable parce
que le krigeage fournit une variance a chaque valeur de la grille. La variance donne un

indice supplémentaire sur le degré de confiance qu'on puisse donner a l'interprétation.

1.2.1 Analyse anisotrope

Le krigeage est la méthode géostatistique pour fournir une estimation en tout point
A partir de données considérées comme des variables aléatoires. A chaque point de

fa grille. la méthode évalue la valeur minimisant la variance d’estimation en utilisant
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Figure 1.8: Les variogrammes directionnels expérimentaux et les modeles
ajustés.

les données a l'intérieur d’un certain rayon du point de la grille (Deutsch et Journel,
1992). Ceci est fait en calculant les semivariogrammes directionnels expérimentaux a
partir des données. Les semivariogrammes fournissent un patron de variabilité spatiale
des données. Un modele est ajusté aux semivariogrammes expérimentaux. Le modeéle
de semivariogramme est entré dans un programme de krigeage avec les données, le
pas et la taille de la grille. Pour chaque point de la grille, le krigeage calcule la valeur
qui s'ajuste au modele de semivariogramme.

Le semivariogramme expérimental est donné par l'équation :
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on h est la distance de séparation entre des paires de données. N(h) est le nombre
de paires oil les membres sont séparés par h, et , et y, sont les paires de données. La
figure 1.8 montre les semivariogrammes expérimentaux dans les directions 0° (nord),
45°, 90° (est), et 133°, calculés avec GSLIB. et le modele d’ajustement. Le modele de

semivariogramme est celui de puissance :
v(h) = Ch".

L'exposant, a. a été fixé a 1.3, alors que le coefficient, C, a été choisi pour ajuster
le semivariogramme expérimental pour chaque direction. Le calcul des semivario-
grammes en plusieurs directions permet d’analvser 'anisotropie et fournit un indice
de la variabilité des données en fonction de direction. Les parametres d’ajustement
C" et @ montrés a la figure 1.8 ont été utilisés dans le programme de krigeage Cokr
(Marcotte. 1991). Le résultat est I'anomalie de Bouguer krigée et la variance associée
mountrées respectivement aux figures 1.9 et 1.10. L'anomalie de Bouguer a été krigée
avec un pas de 1000 m. L’anomalie krigée a des alignements nord-est qui ne sont pas
présents dans la carte obtenue par la méthode de courbure minimale (figure 1.4). Ces
alignements ont été introduits par I'analyse de I'anisotropie. Ils peuvent étre dus au
fait que les mesures ont été prises le long des routes (figure 3.1(b)). La variance de
krigeage est en moyenne de 0.47 mGal® ce qui correspond & un écart-type de 0.69
mGal. Elle est minimum prés des points de donnée et ol la densité des données est

élevée.

1.2.2 Analyse isotrope

Le krigeage anisotrope est préférable dans les cas ot les structures présentes dans
les cartes ont une seule direction principale. Pour le cas présent, I'anomalie de Bouguer
de la moraine Oak Ridges contient plusieurs alignements principaux. Dans l'est, il v a
des fortes tendances nord-est. Dans l'ouest, il v a des fortes tendances nord-ouest. [l
est donc préférable de calculer le semivariogramme omnidirectionnel et de présumer
que les données sont isotropes, c.-a.-d., qu'elles varient selon le méme modele avec
les meme parametres, dans toutes les directions. Une tendance a été soustraite des

données avant le calcul du variogramme omnidirectionnel. La tendance. une surface
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Figure 1.11: Le variogramme omnidirectionnel expérimental et le modele
ajusté. Une tendance a été enlevée des données avant le calcul.

plane sajustant aux données de 'anomalie de Bouguer. introduit une erreur dans le
variogramme expérimental lorsqu'elle est présente dans les données. La figure 1.11
montre le semivariogramme omnidirectionnel et les parametres du modele de puis-
sance qui s’ajuste a celui-ci. La figure 1.12 présente le résultat du krigeage isotrope
avec un pas de 250 m. La fenétre krigée a été légerement réduite pour diminuer le
temps de calcul. La variance est montrée a la figure 1.13. L'anomalie de Bouguer
prend des valeurs entre —8.78 et 20.51 mGal et la variance de krigeage une valeur
maximale de 5.01 mGal® (écart type de 2.24 mGal). Le reste du travail présenté dans

ce mémoire dépend de cette grille de I'anomalie de Bouguer.
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Figure 1.12: L’anomalie de Bouguer obtenue par krigeage isotrope. Une ten-
dance a été soustraite des données avant le krigeage.
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Chapitre 2
L’anomalie résiduelle

La prochaine étape est de tenter d'extraire la forme et 'amplitude du signal gra-
vimaetrigue des structures dintéret, contenu dans Uanomalie de Bouguer. Ce signal,
nommeé anomalie résiduelle. sera influencé par la géométrie ou la forme de la structure,
la profondeur ot elle est située, et son contraste de densité avec le matériel autour.
L'isolement de la résiduelle est difficile pour deux raisons. En premier lieun. différentes
structures situées a différentes profondeurs et/ou ayant des contrastes de densité
différents. peuvent produire la méme anomalie. Ceci décrit la non-unicité du probleme
d'inversion gravimétrique. Un modele de sol produit une réponse gravimétrique unique
mais une anomalie gravimétrique peut étre expliquée par un nombre infini de modeles
si des contraintes ne sont pas imposées. Deuxiemement. le matériel autour de la struc-
ture 'intérét n’est souvent pas homogene et, donc, le contraste de densité n’est pas
constant. Normalement, méme si la profondeur est connue par les trous de forage,
la forme de la structure n'est pas entierement connue. De plus. I'hétérogénéité du
matériel autour de la structure produit un signal qui s’ajoute. par sa similitude en
longueur d'onde. au signal de la structure d'intérét. Ce signal constitue une partie du
bruit qui est ditficile sinon impossible a éliminer.

L'anomalie de Bouguer contient des longueurs d’onde entre la longueur de la
fenétre de mesure et deux fois le pas d'échantillonage. Ces longueurs d'ondes maximale
et minimale se traduisent respectivement en nombres d'onde minimal et maximal. Le
nombre d’onde maximal est connu comme la fréquence de Nvquist. Le pas des mesures

est de 1000 m tandis que le pas de la grille obtenue par krigeage est de 250 m. En
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regle générale. la création d'une grille réguliere de données ne génere pas de nouvelles
informations. On serait donc tenté de définir le pas échantillonnage comme étant 1000
i et la fréquence de Nyquist. 5 x 10~ m~!. Par contre, les filtres dans le domaine de
Fourier incluent les nombres d’onde jusqu’a I'inverse de deux fois la taille des cellules
de la grille (2 x 1073 m™!).

La résiduelle. lorsqu’elle est associée aux structures peu profondes, contient les
plus courtes longueurs d’onde. La partie de ['anormalie de Bouguer due aux structures
qui ne sont pas d'intérét, est nommeée anomalie régionale. Celle-ci correspond aux
strietires situées aux profondeurs élevées. La régionale est associée aux changements
dans la lithologie de plus grande échelle et. donc. contient les plus grandes longueurs
d'onde. Dit aux effets du contraste de densité et de la géomeétrie. les longueurs d’onde
contenues dans la résiduelle et celles contenues dans la régionale se chevauchent. La

séparation résiduelle/régionale est donc souvent incomplete.

2.1 Revue de la littérature

[l existe plusieurs techniques pour accomplir la séparation régionale/résiduelle. De
breves descriptions sont données par Hinze (1990) et Dobrin et Savit (1988). Hinze
(1990) différencie entre les techniques qui visent a isoler un signal spécifique contenu
dans 'anomalie de Bouguer et celles qui rehaussent certaines caractéristiques des
anomalies par rapport aux autres. tel que les dérivées et les prolongements. Dobrin
et Savit (1988) séparent les techniques graphiques et analytiques.

Pour les techniques graphiques. les tendances régionales estimées sont tracées sur
des profils de l'anomalie de Bouguer. Les profils de la résiduelle sont obtenus par la
soustraction de la régionale. de 'anomalie de Bouguer. La technique est laborieuse.
Son succes dépend de la connaissance géologique de la région couverte par les données.
En particulier, la technique réussira lorsque les tendances régionales sont fortes dans
la région du levé autour des structures d’intérét.

Les techniques analvtiques sont nombreuses. Une consiste 4 ajuster une surface
polynomiale de degré préétabli. aux données de ['anomalie de Bouguer. La surface
estime la régionale. La résiduelle est la soustraction de cette surface de I'anomalie de

Bonguer. Le processus est une amélioration par rapport aux techniques graphiques.
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puisqu'il est moins subjectif. Par contre. peu d’informations géologiques sont incor-
porées dans le processus, ce qui le rend arbitraire.

La plus grande famille de techniques analytiques pour la séparation régionale/rési-
rhuelle est celle du filtrage par longueur d’onde. Des filtres sont congus pour extraire de
"anomalie de Bouguer les nombres d’onde qui caractérisent le signal gravimétrique
des structures d’intérét. Par exemple, si les chenaux du socle de la moraine Qak
Ridges atteignent une largeur maximale de 15 km, un filtre passe-haut qui débute

au nombre d’onde 1/15 km™!

et qui devient nul & la fréquence de Nyquist. peut étre
appliquer a 'anomalie de Bouguer pour produire la résiduelle. L'application du filtre
comprend les dtapes suivantes. La transformée de Fourier (Annexe A) de 'anomalie
de Bonguer est caleulée, Le filtre passe-haut est défini dans le domaine de Fourier. La
transtormdee de Fourier de 'anomalie de Bouguer est multipliée par le filtre. Le résultat
de Ta multiplication est la transformée de la résiduelle. La résiduelle est obtenue par
la transtormée de Fourier inverse.

Un tiltrage dans le domaine de Fourier basé sur un développement plus rigoureux
a 6té propose par Spector et Grant (1970). Le filtre prend le nom matched filter (Spec-
tor et Parker. 1979). Il a été congu pour des données magnétiques. Son développement
introduit un modele statistique de l'ensemble des blocs avant une profondeur et une
magnétisation movennes. Le champ magnétique observé peut étre expliqué par la
superposition des champs de plusieurs ensembles de blocs situés a de différentes pro-
fondeurs. Le log du spectre d’énergie radial (Annexe A) du champ magnétique observé
peut étre décomposé en plusieurs droites, la pente de chacune donnant la profondeur
movenne d'un ensemble de blocs. Il est présumé que le champ observé est produit
par deux ensembles de blocs, un situé en faible profondeur et produisant le champ
résiduel, Pautre situé en profondeur et produisant le champ régional. Le filtre pour

extraire la régionale dans le domaine de Fourier est donné par :

i

""/’(r) = 1 ‘*‘Cetff_h)k.

ot it et H sont les profondeurs moyennes des deux ensembles (données par les pentes).
C" est donné par l'ordonnée a l'origine de la droite associée a 'ensemble le moins
profond. & est le nombre d’onde radial.

Pour appliquer ce filtre aux données gravimétriques, il est nécessaire d'introduire
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la relation de Poisson. La relation de Poisson relie le potenticl magnétique au champ
gravimétrique d'un corps ayant une distribution de magnétisation proportionnelle 3
sa distribution de densité (Blakely, 1996) :

Cm l‘lgm
fl"p )

= (2.1)
17 est le potentiel magnétique. C,, est une constante de proportionnalité en magné-
tisine eégale a 1 en unités cgs et égale a "% en unités SI, ou pq est la perméabilité
magnétique dans Uair (47 x 1077 H/m). M est U'intensité de la magnétisation. g,, est
[a composante du champ gravimétrique dans la direction de magnétisation. p est la
densité et ~, la constante gravitationnelle. La relation tient quand la magnétisation ne
change pas de direction a 'intérieur du corps. Selon 'équation 2.1. si on présume une
nagnétisation verticale, la composante verticale du champ magnétique est propor-
rionelle a la dérivée verticale de la gravité. [l est en principe possible d’appliquer un
matched filter dla dérivée verticale de 'anomalie de Bouguer. d’extraire la régionale
magnétiqie. ot enfin de calculer l'intégrale verticale de cette régionale magnétique
pour obtenir la régionale gravimétrique.

Par contre. la relation de Poisson suppose que la distribution de la magnétisation
est proportionnelle a la distribution de la densité. De fait, on connait peu sur la distri-
bution de la densité et de la magnétisation des roches du socle. Le champ magnétique
(tigure C'.4) donne une idée de la distribution de la magnétisation du roc précambrien.
Quelques structures coincident sur le champ magnétique et sur I'anomalie de Bou-
aiter (Hgure 1.12). Généralement, il est évident que les deux champs sont produits par
des distributions de propriétés physiques non proportionnelles. Finalement, le modéle
d'ensembles de blocs est moins approprié pour le milieu investigué qu'un modele
d’ensembles de couches minces, par exemple.

Une technique pour extraire le signal de la structure d’intérét est proposée par
Pawlowski et Hansen (1990). La séparation se fait dans le domaine de Fourier par
["application d'un filtre Wiener (1949), A(z, y), qui minimise la moyenne de 'erreur

an carre entre le signal d’intérét, g5(z.y), et les données filtrées :

{lgs(z.y) — 9(z. y) * h(z, y)|*) = minimum,
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ou g(x. y) est le signal observé. Dans le domaine de Fourier, le filtre. h(x. y). est donné

par :

_G(k)

H(k) 0k

olt g, et G sont respectivement les spectres de puissance radiaux du signal et des
données. Le filtre est construit en utilisant la réponse d’'un modele de la structure
d’intérét pour gs(x, y). L'abondance de trous de forage dans la région de Oak Ridges
fournit un excellent modele de la résiduelle pour construire un filtre de ce type.
Par contre. le filtre est recommandé pour les cas ou la réponse gravimétrique de la
structure geologique d’intérét domine une bande du spectre de puissance du champ
observe. Le log du spectre radial de I'anomalie de Bouguer de la moraine Oak Ridges
déeroit progressivement avec les nombres d'onde croissants. La réponse gravimétrique

de la topographie du socle ne domine aucune partie de ce spectre.

2.2 Prolongement vers le haut

{Une autre technique pour la séparation résiduelle/régionale a été proposée par
Jacobsen (1987). Un prolongement vers le haut de I'anomalie de Bouguer produit une
régionale qui est soustraite de 'anomalie de Bouguer pour donner la résiduclle.

Le prolongement est une transformation qu’on fait subir aux champs de potentiel
(gravimétrique ou magnétique) observés sur une surface, pour obtenir le champ qui
serait observé sur une surface au dessus (prolongement vers le haut) ou au dessous
(prolongement vers le bas) de la surface d’observation initiale (Blakely, 1996). La
rransformation est possible parce que les champs de potentiel varient d'une maniére
continue avec la distance de la source, a l'intérieur de toutes régions de 'espace qui
ne contiennent pas la source du champ. Le prolongement vers le haut est décrit dans

le domaine spatial par l'intégrale suivante :

Az [[*® Uz y's 20) 1o
ALt ma— Az) = == : de'dy’. Nz > 0.
L (1-!/' 0 A ) I /:/;Oo [(x—z')2+(y—y’)2+iz'3]3/2 T ay

[~ est le champ de potentiel. z; est le plan d'observation initial. Az est la distance

e prolongement. La distance verticale = est positive vers le bas. La transformation



devient une simple multiplication dans le domaine de Fourier :
AR )

F représente la transformée de Fourier. U, est le champ prolongé vers le haut. k est le
nombre d’onde radial (radian/km. radian/m). Le facteur exponentiel est 'opérateur
de prolongement. L'effet de l'opérateur est d’atténuer les amplitudes des composantes
en nombre donde du champ. progressivement avec le nombre d’onde croissant. Aux
nombres d’onde élevés 'opérateur tend vers zéro. et. donc. réduit considérablement
les amplitudes des composantes du champ ayant de courtes longueurs d’onde. I suffit
de calenler la transformée de Fourier inverse de F[U,] pour obtenir le champ prolongé.

La technique de séparation de la résiduelle et de la régionale basée sur un pro-
longement vers le haut de 'anomalie de Bouguer. est reliée a I'effet sur le champ
sravimeétrique de la distance entre les sources et le plan de mesure. Plus la distance
augmente, plus les signaux des sources peu profondes sont atténués. Ce qu'on voit est
le champ produit par les sources profondes et. donc. une régionale. Il faut toutefois
savoir a quelle distance prolonger I'anomalie de Bouguer pour extraire la résiduelle
associce aux structures d'intérét. La réponse a cette question se trouve dans |'article
de Jacobsen (1987).

Le développement de la technique se base sur un modéle du sol composé d'un
cnsemble de couches minces. Le spectre de puissance (Annexe A) du champ gra-

vimétrique d'une seule feuille mince située a la profondeur 2 est donné par :
P(k) = C S(k)e .

S(k) est le spectre de puissance de la distribution de densité de la feuille mince, C'
est une constante. k est le vecteur du nombre d'onde. L’amplitude de ce vecteur, £,
est le nombre d’onde radial. Le spectre de puissance du champ d'un ensemble de n

feuilles. I'écartement vertical entre les feuilles étant de Az, est donné par :

N
P(k) =C) S(kje eens),

n=1

s est la profondeur a la premiere feuille. Une approximation de cette somme est
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donnée par :
P(k) = C S,(k)[e 7 — 2]

ol 2, est la profondeur au-dessous de la derniére feuille et

S(k)

Salk) = S

[l est présumé que le champ résiduel est produit par 'ensemble des feuilles au-
dessus e la profondeur zy et le champ régional par I'ensemble des feuilles sous z;.
Daus ce cas, zp =0 et 2, = o0, et on a les expressions suivantes pour les spectres de

piissance des champs résiduel et régional :

Preg(k) = C S,(k)e .
Pres(k) = C S,(k)[l — e=%%],

18
BV
~—

—_——
(™ v
(M)
e

Le spectre de puissance du champ observé est la somme des spectres de puissance
des champs résiduel et régional. Si on additionne les équations 2.2 et 2.3 et qu'on

multiplie par le filtre :
F(k) = ™2k (2.4)

le spectre de puissance du champ régional est obtenu de nouveau. Done, léquation 2.4
est le filtre dans le domaine de Fourier pour extraire le champ régional. L’équation 2.4
est aussi |'expression du prolongement vers le haut, dans le domaine de Fourier, a une
altitude qui équivaut a deux fois la profondeur de I'ensemble des feuilles produisant
le champ régional.

Donc. si on veut isoler I'effet gravimétrique de tout ce qui est sous une profondeur
de. disons. 250 m. il s’agit de prolonger vers le haut le champ observé a une altitude
de 500 m. Ceci donne la régionale. La résiduelle (la réponse gravimétrique de tout ce
qui est au-dessus de 250 m) est donnée par la soustraction de la régionale (le champ
prolongé vers le haut a une altitude de 500 m) de 'anomalie de Bouguer.

Les trous de forage dans la région Oak Ridges (figure 3.2} indiquent une profondeur

maximale au socle de 250 m. L'anomalie de Bouguer a été prolongée vers le haut
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d'une distance de 500 m. La figure 2.1 montre la résiduelle, c.-a-d. le résultat de
la soustraction de la régionale de I'anomalie de Bouguer. L’anomalie de Bouguer a
été légerement lissée par le prolongement. La partie de 'anomalie atténuée par le
prolongement est représentée dans la résiduelle. Selon le développement de Jacobsen
(1987). cette résiduelle est la réponse gravimétrique de la distribution de densité
jusqu'a la profondeur de 250 m. Le champ prolongé vers le haut d'une distance de
500 m est la réponse de la distribution de densité sous 250 m. La résiduelle prend
des valeurs entre —4.29 et 3.68 mGal. Les artéfacts de type “arc de cercle” présents
autour e la région des levés récents sont dus au changement de ['échantillonnage.
Celui-ci passe de | km en moyenne a environ 10 km pour les données de la base de
données nationale. Les artéfacts sont plus prédominants 1a ou il n'v a pas de données.
par exemple. sur le lac Simcoe et pres du rivage du lac Ontario (voir {a figure 3.1(b)).
Un filtrage pour éliminer ces effets a été évité parce qu'un signal plus proche du
vrai sighal de la topographie du socle est désiré pour l'interprétation gravimétrique
quantitative.

Le développement de Jacobsen (1987) présume que la surface d’observation gra-
vimetrique et donc la surface topographique. est plane. Ceci n'est pas le cas pour
les données de la moraine Oak Ridges, ol I'élévation de la surface varie entre 32 et
520 metres au-dessus du niveau moyen des océans. L'élévation est maximum dans
'ouest sur l'escarpement du Niagara. Par contre, la profondeur au socle est minimum
dans cette région. La profondeur maximale au socle (250 i) se situe au centre de la

moraine.

2.3 La réponse modele

Il est noté par Jacobsen (Steenland et Jacobsen, 1988) qu’il est nécessaire. quand
la résiduelle est interprétée quantitativement, soit par modélisation ou par inversion
(chapitre 3). que la réponse du modéle soit traitée de la méme maniere que I’anomalie
de Bouguer ['a été pour produire la résiduelle. De plus. Jacobsen (1987) mentionne
que le processus de modélisation (et inversion) doit aussi incorporer ce traitement.
Dans le premier cas. cela veut dire que la réponse gravimétrique d'un chenal typique

au niveau du socle doit étre calculée et prolongée vers le haut d'une distance de 500
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Figure 2.2: Uin modele de chenal du socle, sa réponse gravimétrique et 'effet
du prolongement vers le haut sur celle-ci.

m. La réponse du chenal prolongée d'une distance de 500 m doit étre soustraite de
la réponse du chenal, et le résultat comparé avec cette derniére. Dans le deuxieme
cas. la réponse d’'un modele de la profondeur au socle doit étre prolongée vers le haut
d'une distance de 500 m, et le prolongement soustrait de la réponse. Le résultat de la
soustraction et non la réponse pure du modele, doit s’ajuster a la résiduelle observée.

La figure 2.2 présente un modele de chenal sur le socle. sa réponse gravimétrique, et
le résultat du traitement appliqué a I’'anomalie de Bouguer pour extraire la résiduelle
(Hgure 2.1). Le chenal a une largeur de 10 km. une profondeur de 50 m. et un contraste
de densité de 0.6 g/cm?. Il est situé a une profondeur de 150 m. L amplitude maximale
de la réponse calculée avec un programme qui effectue les calculs directs et inverses en
3D dans le domaine de Fourier (Annexe B), est de 1.2 mGal. Le traitement atténue
fortement le signal. Il donne une amplitude résiduelle maximale d’environ 0.25 mGal.

Ceci représente 20% de la réponse du chenal sans traitement.
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Modéle de chenal du till de Newmarket
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Figure 2.3: Un modele de chenal du till de Newmarket et sa réponse gravime-
trique.

2.4 Le bruit

Les carottes provenant des forages de la CGC et de la Commission géologique
de I'Ontario (CGO) indiquent que le mort terrain dans la région de la moraine Qak
Ridges est composé de couches discontinues de divers sédiments. d’épaisseur non-
nniforme (tableau 1.2). Les mesures géophysiques en trous de forage telles que le
gamma spectral et la vitesse sismique des ondes de compression donnent une idée de
la variation verticale de la densité. Les mesures indiquent une certaine hétérogénéité
de la densité avec la profondeur. Ce qui est plus important pour la gravimétrie est que
les couches ne sont pas corrélées d'un trou de forage a Pautre. Donc. la densité n’est
pas latéralement homogeéne. En particulier, certaines carottes contiennent. entre les
profondeurs de 40 et 60 m, un till dense. le till de Newmarket. Le till de Newmarket.
a cause de son impédance acoustique élevé. limite le potentiel de la méthode sismique
pour tracer la topographie du socle (Pugin et al.. 1999).

Puisque la densité du mort terrain est latéralement hétérogene. il est nécessaire

d’estimer I'amplitude du bruit causé par 'hétérogénéité. La couche de till contient des
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chenaux ayant des largeurs entre 1 et 2 km et des profondeurs de plusieurs dizaines
de metres. La fgure 2.3 montre un chenal de 2 km de largeur. 10 m de profondeur.
et situé 60 m sous la surface. La signal généré par un tel chenal avec un contraste

de densité de 0.6 g/cm?® est de —0.24 mGal. Ceci est 20% du signal du chenal sur le

socle.
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Chapitre 3

Gravity interpretation of bedrock
topography : the case of the Oak
Ridges moraine, southern Ontario,

Canada



Avant—Propos

L article qui suit a été soumis au Journal of Applied Geophysics en avril 2000. Les
auteurs sont lauteur du présent mémoire, ainsi que le Dr Michel Chouteau (Ecole
Polvtechnique de Montréal) et le Dr Pierre Keating (Commission géologique du Ca-
nada). [l comprend la partie interprétation gravimetrique de ce meémoire.

Un prolongement vers le haut de 6 km est utilisé pour extraire la résiduelle de
I'anomalie de Bouguer. La distance de prolongement est déduit de la réponse gra-
vimétrique du modele de la topographie du socle fournit par les trous de forage.
Larticle présente les résultats des inversions et de la modélisation de la résiduelle.
Les résultats sont comparés avec le modele obtenu par forage.

C'inq inversions sont présentées. La premiere utilise 'algorithme de Parker (1973)
(voir Annexe B). Il inverse pour la topographie du socle en présumant un contraste
de densité uniforme. La fenétre de données utilisée pour le krigeage est inversée avec
un pas de 1 kin. Les autres inversions utilisent le programme développé par Boulanger
et Chouteau (1999). Le programme calcule la distribution de densité en minimisant

le volume des sources (Last et Kubik, 1983). Trois fenétres sont inversées :
- une grande partie de la région krigée re-échantillonnée avec un pas de 4 km,
- une fenétre de 50 km par 50 km dans 'ouest de la moraine avec un pas de 1 km
et
- une fenétre de 100 km par 25 km couvrant le centre et la partie est de la moraine
(pas 1 km).

Deux profils sont modélisés en utilisant [G'AOQD% (Bouchard, 1993). Un coincide avec

un profil sismique.
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3.1 Abstract

Gravity data collected by the Geological Survey of Canada (GSC) over the Qak
Ridges Moraine, southern Ontario, Canada, are processed and interpreted to obtain
images of bedrock topography. An upward continuation is used to extract a residual
gravity anomaly approximating the gravity signal of the bedrock topography. The
residual gravity data is then inverted using two techniques. The first inverts for the
topography of a slab of infinite lateral extent having a flat bottom and a uniform
density contrast with the material above. The calculation is done in the Fourier
domain. The second technique is a 3D inversion for the density distribution using an
algorithm implementing compactedness and smoothness as global constraints.

Forward calculations are done on the borehole model of bedrock topography to
assess the suitability of the residual gravity anomaly. Profiles on the order of 25 kilo-
metres in length are modelled using a 2.5D modelling program. The results indicate
that the quality of interpretation of the gravity signal is highly subject to the choice
of residual anomaly, the noise caused by the heterogeneity and surface topography of
the region. and the degree of accuracy in the data.

[nverted bedrock topographies obtained from both inversion techniques are similar
in structure. The results of inversions for density distribution provide more realistic
bedrock relief. The gravity interpretation indicates the presence of 10 to 30 kin wide
channels trending north-west in the western part of the moraine and north-east east

of the Laurentian Channel.

3.2 Introduction

Since April 1993. the Oak Ridges Moraine area has been the subject of a regional
hydrogeological study conducted by the Geological Survey of Canada (GSC) (Sharpe
et al.. 1996). An interdisciplinary approach was adopted to determine the the geolog-
ical framework and to study groundwater flow in the Greater Toronto area (Sharpe
et al.. 1996 Russell et al.. 1996; Pullan et al.. 1994). In particular, the aim of the
study is to map major Quaternary aquifers and aquitards in the region and to under-
stand their inHuence on groundwater flow. Various factors may control groundwater

How within the moraine and across the moraine area. One factor which may influ-
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ence groundwater flow across the moraine on a regional scale is bedrock topography.
Coarse sediments deposited in deep channels in the bedrock form important aquifers
that are often exploited for municipal water supply. The largest and deepest chan-
nel in the Oak Ridges Moraine area is the Laurentian Channel which extends from
Georgian Bay to Lake Ontario and is estimated to be 30 km wide (Spencer. 1881.
1907: Brennand et al., 1998). An economical method of obtaining a regional image of
bedrock topography is sought. The gravity method in applied geophysics is the most
promising means to this end.

Traditionally. mapping bedrock channels has not been a customary application
of the gravity method. Some isolated cases exist where the gravity method was
used to map buried vallevs (Thomsen et al.. 1999: Lennox et Carlson, 1967: Hall
et tlajnal. 1962). The ease of data acquisition on a regional scale and 2D coverage
in an urban setting have been its main advantage over other geophysical methods
employed by the GSC in its investigation of the moraine (Pullan et al., 1994: Todd et
Lewis. 1993: Todd et al.. 1993: Pilon et al.. 1994: Pugin et af.. 1999). Seismic profiles
in the region are at most 8 km in length. With its high acoustic impedance. the
dense laver of Newmarket till contained in the moraine is a limitation in the seismic
method in imaging the bedrock/sediment contact below. Electromagnetic soundings
were limited by the low conductivities of the limestone bedrock north and east of
the moraine (Pullan et al.. 1994). In western areas, the shale/sediment contact was
poorly resolved.

The Oak Ridges Moraine (ORM) is situated in southern Ontario, Canada. north
of Toronto and east of the Niagara Escarpment (Fig. 3.1). It covers an area roughly
160 km by 20 ki and is composed of discontinuous layers of glaciogenic Pleistocene
sediments (Sharpe et al.. 1994, 1996). The sediments include clays, tills, sands and
gravels. The moraine is underlain by Ordovician shale and limestone bedrock (John-
son et al.. 1992). Beneath Ordovician rocks, there is Precambrian rock. A litera-
ture review of ORM-type sediments and bedrock provided estimates of moraine and
bedrock densities (Berman et al., 1942; Jakosky, 1950: Daly et al., 1966). The av-
erage sediment density (saturated) is estimated to be within a range of 1.8 and 2.0
o/em?. Average bedrock density (dry) is esimated to be between 2.5 and 2.6 g/cm?®.

The sediment /bedrock density contrast is, thus, estimated to be between 0.5 and 0.8
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g/em?.

Over 25 000 boreholes reaching bedrock exist in the area (Fig. 3.2). The GSC used
the borehole data to construct a grid of sediment thickness which was subtracted from
a grid of surface topography to produce a map of bedrock topography (Brennand
et al.. 1998). The borehole data indicate sediment thickness ranges from 0 to 250
tn averaging 57 m (Russell et al., 1998). Surface topography ranges from 32 metres
above sea level (masl) to 520 masl (average 236 masl) on the Niagara Escarpment.
Bedrock topography. as described by the borehole data, ranges from 16 metres below
sea level (mbsl) to 495 masl (average 177 masl). Little borehole control on the depth to
bedrock exists in the area of the moraine itself (kriged area in Fig. 3.2) where sediment
thickness reaches greater values. As a result, there is poor horizontal resolution of
bedrock topography. The gravity data acquired over the moraine would in theory
improve the definition of bedrock channels in those areas where few boreholes exist.

Figure 3.1(a) shows the gravity survey area. The distribution of the gravity sta-

tions is shown in Figure 3.1(b). Four gravity surveys were completed between [994
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and 1996 covering the moraine and the Laurentian Channel (Belisle. 1995 Gill. 1996.
1997: Jobin, 1997). The gravity readings were initially taken at 500 m intervals in the
south-western part of the moraine. Subsequently, the sampling interval was increased
to 1 km. Gravity readings were taken with Scintrex CG-3 Autograv and Lacoste and
Romberg G790 gravimeters. Station altitude was measured with an altimeter and
psychrometer. In the final survey covering the Laurentian Channel west of Lake Sim-
coe (Figure 3.1(b)). a GPS Sokkia system was used for coordinate (including altitude)
measurements. Together with the national regional database, a total of 5681 obser-
vations were made available by the GSC for interpretation. The maximum errors on
the measurements of horizontal coordinates, altitude, and gravity average 40.12 m,

2.0-1 mi. and 0.066 mGal, respectively. The average error in altitude is about 1 m.

3.3 Background

The raw gravity data were corrected for station elevation and mass (together known
as the Bouguer correction) via the formula defining the Bouguer anomaly. B.4:
BA=go -l (32 - 26Gp)h ~ TCl,

where g, is observed absolute gravity (Gal): ¢, is theoretical gravity calculated on
the reference ellipsoid (Gal): dg/9dz is the vertical gravity gradient at mean sea level
(0.3086 x 1075Gal/em): G is the gravitational constant (6.672 x 10~ *cmn?/gs®): h
is station elevation with respect to mean sea level (cm); p is the average density of
the material between mean sea level and the station (g/cm?); and TC is the terrain
correction. Mean sea level (msl) approximates the reference ellipsoid. In the ORM
region. the material between msl and the stations consists mainly of sediments. Part
of the bedrock rises above msl. A literature review of ORM-type sediments suggests
an average density for the material above msl of about 2 g/cm®. Parasnis’ method
of densitv determination (Parasnis. 1986) results in an average density of 2.094+0.003
s/em? (95% confidence). With an uncertainty in elevation of 2.04 m and an average
density of 2.09 g/cm?, the uncertainty in the Bouguer anomaly due to uncertainty in
elevation is 0.45 mGal. In areas of sharp topographic gradients. terrain corrections are

sometimes applied to refine the slab approximation made when applying the Bouguer
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correction. Although surface topography in the ORM area justifies the application
of terrain corrections, these were not applied because a sufficiently accurate digital
elevation model (DEM) (Kenny, 1997) of the surface. required for the correction. was
not available at the time.

The Bouguer anomaly was detrended by subtracting a plane passing through the
data. The detrended Bouguer anomaly was subsequently kriged with a grid cell size
of 250 m using an isotropic power model for its experimental semivariogram. The

semivariogram model was, hence,
(h) = Ch®.

with an exponent, «. of 1.18 and a coefficient, C', of 8.4 x 107*. The resulting Bouguer
anomaly grid contains values between -8.78 and 20.51 mGal (average 2.20 mGal). The
kriging variance averages 0.69 mGal* (minimum 5.02 x 107*mGal?. maximum 5.01
mGal?) corresponding to a standard deviation of 0.83 mGal. Local minima in the
variance occur around observation points. Figure 3.2 shows the kriged area.

In order to interpret the bedrock topography from the gravity data. its signal

must be isolated from the Bouguer anomaly:

Gbedrock = BA - Yother-

Normally, this is done via Fourier domain filtering. the success of which depends on
the wavenumber characteristics of the signal to be interpreted. In this case, the task
is by no means trivial as bedrock topography is a broadband phenomenon. The sig-
nal is hence also broadband and so does not distinguish itself in any wayv from the
Bouguer anomaly. The separation of the gravity signal of the bedrock topography
from the Bouguer anomaly is rendered still more difficult by the effect of surface
topography. The signal of the bedrock topography observed over a flat surface is dif-
ferent from that observed on an undulating surface. The effect of surface topography
cannot be estimated in the absence of an accurate DEM. This introduces errors in
the interpretation of bedrock topography.

An upward continuation was chosen as a means of extracting the residual gravity

tield (Jacobsen. 1987). Upward continuation is a smooth filter attenuating amplitudes
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progressively with increasing wavenumber. The residual is defined as the subtraction
of the upward continued Bouguer anomaly from the Bouguer anomaly. [n the Fourier

domain, we have:
f[greszdual] = }-[B-'{](l - e-hk)-

where /i is the continuation distance and k& is radial wavenumber (radian/m). The
tilter (1 — ¢~"*) attenuates amplitudes at smaller wavenumbers with respect to those
at greater wavenumbers. The result is a map poorer in small wavenumbers compared
with the Bouguer anomaly. The remaining question is which continuation distance
should be used to produce a residual which adequately represents the gravity signal of
bedrock topography? Initially. the Bouguer anomaly was upward continued a distance
twice the depth to the structure of interest. the bedrock surface. That is. since the
maximnm known sediment thickness is 250 m. the continuation distance was chosen
to be 500 m. However, this posed several problems the most significant of which is
that the resulting residual is too weak (1 mGal). I[n addition. the theory behind
this rule of thumb assumes the gravity observations were made on a Hat surface. It is
difficult to reconcile conceptually the definition of “depth to the structure of interest™
with the reality of topographic relief.

An interesting technique of signal separation is described by Pawlowski et Hansen
(1990). A Wiener (1949) filter is constructed while making use of the model response
of the structure of interest. The abundance of borehole data in the ORM area certainly
lends itself to the technique. However, the filter is specified tor cases where “the
gravity response from the geologic feature of interest dominates one spectral band of
the observed gravity field’s power spectrum”. The log of the radially averaged power
spectrum of the Qak Ridges Moraine Bouguer anomaly decreases progressively with
increasing wavenumber. The gravity response of the bedrock topography does not

dominate any part of the power spectrum.

3.4 DModel Responses

Figure 3.3 shows the gravity response of bedrock topography deduced from borehole

information. The response was calculated in the Fourier domain using the Parker
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Figure 3.3: The gravity response of the bedrock topography defined by the
borehole data. A constant density contrast of 0.6 g/cm® was used. The
average elevation was subtracted prior to calculation.

alsorithm {Parker. 1973). The bedrock is modelled as a slab of infinite lateral extent
with a flat bottom and topographic relief. The algorithm assumes a constant density
contrast between the slab and the material overlying it. An additional parameter
to be included in the calculation is the reference level. z;. The reference level is
the average depth of the topography of the slab. Since the maximum variation of
bedrock topography is about 500 m. the reference level was chosen to be 250 m to
make certain that the entire bedrock is below the maximum surface elevation. A
density contrast of 0.6 g/cm?® was used to produce the response shown in Figure 3.3.
The response suggests the residual should have a maximum amplitude of about 12
mGal. An upward continuation of the Bouguer anomaly to a height of 6 km results
in a residual with a maximum amplitude of 18 mGal. including outliers (Fig. 3.4).
This is considered sufficient to include all of the bedrock gravity signal.

[t must be noted that when the Bouguer anomaly was detrended a partial sepa-
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Figure 3.4: The residual gravity field obtained from an upward continuation
of 6 km of the Bouguer anomaly. L1 and L2 are 2.5D modelling profiles.

ration of gravity signals was performed. Namely. a first order effect of a deep seated
density variation was removed. The subsequent extraction of the residual gravity
anomaly aims at completing the signal separation.

Figure 3.5 shows the effect of the residual extraction filter, (L—e~"*), on the gravity
response of the bedrock (Fig. 3.3). The idea is that the signal, being contained in the
Bouguer anomaly, is deformed by the filter applied to extract it. In figure 3.5, the filter
was applied to the theoretical bedrock response using upward continuation distances
of 300 m and 6 km. A 100 km east-west profile through the moraine was taken from the
bedrock gravity response and the filtered gravity reponses and plotted for comparative
purposes. Attenuation is more marked for smaller continuation distances. Finally, it
is obvious that the 6 km flter has a lesser effect on the bedrock signal than has the
500 m filter. Thus. the 6 km upward continuation is desireable over the 500 m one.

The residual gravity field (Fig. 3.4) has considerably more structure than the grav-

ity response of the borehole model of bedrock topography. This can be interpreted
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Figure 3.5: Effect of residual extraction filter on gravity response of bedrock
ropography defined by borehole data (Fig. 3.3). The location of the profile is
indicated in Figure 3.3.

as the result of one of or a combination of three effects. First. the region is het-
erogeneous and cannot be characterised by the homogeneous density contrast of 0.6
g/cm® used in the calculation of the model response. Second. the residual separation
is incomplete due to wavenumnber mixing with the signals of structures contained in
the bedrock. If so. the residual does not fully represent the signal solely from the
bedrock topography. Lastly. on a more optimistic note. the residual field reveals ex-
isting striucture missed by the borehole data as a result of poor sampling. If it can be
shown that the third possibility is dominant over the first two, the application of the
gravity method for the delineation of bedrock channels can be counsidered successful
in this case.

In the western part of the residual field map, a wide (~40 km) north-west trending
low can be correlated with the Laurentian Channel. In the eastern part of the map,
the north-east trending low followed by a high does not correlate with any structure
in Figure 3.3. This trend can also be seen in the magnetic field map of the area. It has

vet to be linked to a specitic source. However. it very likely originates in the Precam-
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brian basement. Between these two dominant structures, highs and lows of various
wavelengths trending predominantly but not exclusively north-south are observed in
the residual field. This agrees with geological information which indicates the exis-
tence of northwest and northeast trending fracture patterns in the bedrock (Sharpe
et al.. 1994). The residual also suggests the Laurentian Channel contains more sub-
channels than are revealed by the borehole data. We wish to determine whether these
highs and lows are indicative of existing bedrock channels or of heterogeneity within

the bedrock. Precambrian basement or moraine (noise).

3.5 Inversion

3.5.1 Uniform Density Contrast

A wiven gravity signal is a convolution of the gravity effect of the source’s density
disrribution with the effect of its geometry or structure or distance from the plane of

observation (Blakely. 1996). In the Fourier domain:

f[gl = f[p(rv yez)]flf(ﬂf.y, Z)],

where ¢ is the gravity signal, p is the density distribution, and £ the geometry. Assum-
ing a uniform density contrast, it is possible to calculate from the signal, the geometry
of the causative structure. This calculation is known as inversion and it requires an
tnitial guess on the source geometry. The initial guess is adjusted iteratively until
the calculated response matches the observed field within some convergence criteria.
These criteria may be that the calculated reponse sufficiently resembles the signal or
that convergence is complete in the sense that no further adjustments to the geometry
are possible within a specified tolerance (noise level or machine precision).

[n our case, the bedrock is modelled as a slab of infinite lateral extent having
a Hat bottom. an undulating upper surface, and a uniform density contrast with
the sediments above. Naturally. it is assumed that the gravity signal is observed

on a plane above and not intersecting the bedrock. The iterative formula for the
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Figure 3.6: Inversion of the residual gravity field (Fig. 3.4) for bedrock topog-
raphy. A constant density contrast of 0.6 g/cm® was used. Bedrock elevation
is with repect to an average depth. zg, of 250 m.

topography of the slab. in the Fourier domain (Oldenburg, 1974), is:

elkl:ﬂ
27Gp

X n—1
- Aiwne, ),

Flh(z,y)] = =Flg(z,y)] n!

n=2
where zy is the plane about which the topography, A, is calculated. p is the density
contrast. and g the gravity signal. The gravity signal is approximated by the residual
gravity field. Since surface topography is not flat. z; is interpreted as a depth below
the average surface elevation (in the inverted window, 190 masl; minimum 66 mbsl.
maximum 480 masl). The initial guess for the topography of the slab is set to 0, that
is. evervwhere equal to the reference level, z;. With each iteration, the topography is
updated and entered again in the formula.

Figure 3.6 shows the result of topographic inversion. A density contrast of 0.6
u/em? was used. The reference level was placed at a depth of 250 m. The topographic

inversion gives values between 340 m below z; and 460 m above. The upper limit
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poses a problem since it suggests bedrock rises above, and so intersects. the average
surface elevation. Furthermore. since surface topography is not flat. it is possible that
the inverted bedrock rises above the surface at sites of low elevation. Fortunately,
these elevations are confined to the north-east alignment in the eastern part of the
map. This alignment, present in both the Bouguer anomaly and the magnetic field
maps. was not fully removed by the residual extraction filter. It indicates the presence
of a significant heterogeneity, seemingly unattributable to the bedrock topography.
sitiated below the bedrock surface.

The inversion shows the presence of a north-east trending channel between 635
kin UTM and 685 km UTM corresponding to a low of about 20 m below =, or 270
m below the average surface elevation. This correpsonds to 80 mbsl. [n the inverted
window (Fig. 3.2), bedrock topography as described by borehole data. ranges from
6 mbsl to 459 masl (average 160 masl). There is obviously a datum shift in the
inverted topography. However, while the vertical placement of the channel and/or
its amplitude may be erroneous. its horizontal placement should be accurate. Hence.
a channel between 650 and 680 km UTM may be interpreted as such. The inverted
bedrock topography indicates the presence of 3 north-west trending channels around
10 km wide nested in the Laurentian Channel.

Figures 3.7 and 3.8 present zooms of two regions together covering the entire
moraine. Shown are the boreholes situated within the windows, bedrock topography
as defined by the boreholes, and inverted topography. The first window (Fig. 3.7)
measures 50 km by 50 km and is situated in the western part of the moraine. The
second (Fig. 3.8), 100 km by 25 km, windows the middle and eastern parts of the
nioraine.

{n Figure 3.7(a). borehole control in the south-western area is dense and so the
borehole model of bedrock (Fig. 3.7(b)) can be presumed accurate. In general. bore-
hole control in the window is good. However, there are several areas where no bore-
holes are present. In these areas, the borehole data were interpolated and so the
model is unreliable. The wide trough defining the Laurential Channel is present in
both the borehole model and the topographic inversion (Fig. 3.7(c)). On a finer scale
(10 km). the inversion shows two parallel north-west trending channels. [t can be

argued. since the gravity sampling is far superior to the borehole distribution. that
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25 km window. L2 is a gravity modelling profile.
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these two channels actually exist. On the other hand, we have assumed in the cal-
culation. first. that the density contrast is uniform and. second. that the residual
gravity field fully depicts the gravity signal of bedrock topography. For the former.
we know from the geology that this is an idealization of the reality. For the latter. in
the case of broad band phenomena. no filter can completely isolate the desired signal.
However, since many of the larger scale structures within the window are present in
both depictions of bedrock topography. we conclude that the channels exist and are
revealed by improved resolution.

In the 100 km by 25 km window (Fig. 3.8(a)) the borehole distribution is poor.
There are large gaps where virtually no boreholes are present. The north-west trend-
ing alignments of points of bedrock elevation in Figures 2 and 3.8(a) are actually not
borehole data bhut seismic refraction data. These seismic data were used by the GSC
to aid in building the borehole model of bedrock topography. Given the poor borehole
distribution and the bias created by the alignments of points at the seismic refraction
sites, it is safe ro assume that the gravity method provides a better image of bedrock
in this window. Three southward protrusions in the borehole model can be correlated
with highs in the topographic inversion (Fig. 3.8(c)). The first is located between
660 and 670 ki easting, south of 4885 km northing. The second is situated between
690 and 700 km easting, north of 4890 km northing. A third structure. a south-west
trending high in the topographic inversion at 710 km easting by 4890 km northing,
is ronghly correlated with the structure at 715 km easting between 4885 and 4890
km northing in the borehole model. Both interpretations show the same trend of
decreasing elevation eastward. With the exception of this trend. the borehole model
reveals few channels. [n the inverted topography three north-south channels 10 to 15

km wide are present. These are located at 670, 700. and 730 km easting, respectively.

3.5.2 Density Distribution

In addition to topographic inversion, it is possible to invert. in the space domain,
for the density distribution of the subsurface. The subsurface is divided into N cells
within each of which density is constant. The inversion calculates a density for each
cell. For better resolution. the cell size must be small compared to the dimensions of

the window. However, computation time rapidly increases with finer discretisation.
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Furthermore, it is not necessary to seek in the inversion a lateral resolution superior
to that offered by the initial sample interval of the gravity observations (1 km).

A 3D inversion program developped by Boulanger et Chouteau (1999) was used
to invert the residual gravity field for the density distribution of the subsurface.
The program implements a variety of constraints. The Lagrangian constructed so
as to minimize the cost function ||V (p — po)||>. subject to the equality constraint.

Alp = po) = b. is given by:
. Y .
Lip.0) = 51 (p = po)lI* + (b = Alp = m))"0.

where A is the augmented matrix containing the sensitivity matrix relating gravity
to density and the matrix of Laplacians. b is the vector containing the difference
between observed and calculated gravity. € is the vector of Lagrangian multipliers.

Having minimized L. the equation upon which the inversion is based is:
Ap = A H A =Yy A -H5H -t

where Ap is the matrix containing the iterative adjustments to the cell density con-
trasts. 17 is the matrix of weights. For our purposes, two constraints are introduced
in the inversion via 11", The minimization of the volumes of the inverted structures
according to the Last et Kubik (1983) approach, and the desensitisation of the calcu-
lated signal to near-surface cells using a depth-dependant weight, were incorporated
in the calculation. Although the option to minimize volumes may not appear appro-
priate for this application. tests run by Boulanger et Chouteau (1999) indicate that
the vertical resolution of inclined bodies noticeably improves when this constraint is
nsed. By minimizing the Laplacian. the smoothest possible density variation is ob-
tained. Thus the combination of the “compactedness™ and “smoothness™ constraints
is optimal for the purposes of mapping bedrock topography.

The program input parameters include limits on the densities allowed for the cells.
The initial model can be homogeneous or heterogeneous. Hard constraints are input
with a matrix of ones and zeros. This matrix is absorbed in the weight matrix . If
the density in cell j is set to. say. 2.6 g/em?. and the constraint set to 0. the density

in that cell will unconditionaily remain 2.6 ¢/cm®. [f the constraint is 1. the density
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may change slightly depending on the background density chosen. There is no point
in setting hard constraints when the precise density of a given geological material
in not known. I[n our case. bedrock density is estimated to be between 2.5 and 2.6
g/em?. Where bedrock outcrops occur and the cell densities are set to 2.6 g/cm? in
the initial model. cell densities should be free to vary from the initial model by as
much as 0.1 g/em?,

Four inversions were carried out. For the first two (Fig. 3.9). most of the kriged
area was inverted (Fig. 3.2). The residual was resampled at 4 km to reduce compu-
tation time. Inversion was performed over a depth of 500 m. A vertical resolution
of 25 m was deemed to provide enough detail given the total depth of 300 m. The
cell size is. thus. 4 km by 4 km by 25 m. The background density was set at 2.60
o/ cm’. the estimated bedrock density. The minimum and maximum densities per-
mitted are 4 and 4 g/cm?, respectively. These limits were chosen so as not to initially
constrain the inversion too severely. Also. given the surface topography of the region.
the lower limit of 0 g/em®. the density of air. was chosen to verify whether or not
the inversion was capable of describing the surface topography. In the upper half of
Figure 3.9, the initial model was homogeneous at 1.8 g/em®. the estimated sediment
density. In the lower half of Figure 3.9, the initial model was heterogeneous. In the
Latter inirial model. all bedrock outcrops within the inversion window (Fig. 3.2) were
targeted.  The cells in the first layver containing at least one outcrop were made to
have a density of 2.6 g/em®. The remaining cells had densities of 1.8 g/ecm®. The
constraints allowed for the model to be adjusted freely. With the heterogeneous ini-
tial model. the inversion was unable to extend the bedrock laterally and downward
from the outcrops. As a result, the final model suggests highly improbable vertical
gaps in the bedrock. Despite the limits of 0 to 4 g/cm?®, the inversion results have cell
densities beginning at about the value of the homogenous initial model. i.e.. 1.8 g/
em’ (Fig. 3.10). Figure 3.9 shows the surfaces passing through the cells having the
density 2.6 g/cm? thus. showing possible sediment/bedrock interfaces. Figure 3.10(b)
presents the vertical section of density distribution situated at 1882.75 km northing.

[n Figure 3.10(c¢). the same vertical section is shown for an inversion using limits
3

of 1.5 and 3.2 ¢/cm? on cell densities allowed. The number of iterations required

for convergence increases rapidly as the range of allowed densities is reduced. With
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a range of 0 to 4 g/cm?, 3 iterations were sufficient with a global tolerance of 1%.
With a range of 1.5 to 3.2 g/cm?, 35 iterations were required. When the upper limit
was reduced to 3.0 g/cm?, 50 iterations were not enough to produce a solution with
a global tolerance of 1%. The inverted bedrock relief as defined by the 2.6 g/cm?
contour in Figure 3.10(c) is more pronounced than that is Figure 3.10(b). Some of
the relief in the inversions can be correlated with that in the model deduced from
borehole information (Fig. 3.10(a)). Two examples are the vallevs sitnated at 610
km easting and 700 km easting. The variation in bedrock topography given by the
inversion with limits of 0 and 4 g/em® (Fig. 3.10(b)) is more comparable with the
model (Fig. 3.10(a)) than that given by the inversion with limits of 1.5 and 3.2 g/cm?
(Fig. 3.10(c)).

With this overall result in mind. the two windows previously described were indi-
vidually inverted with a cell size of 1 km by 1 km by 25 m. The homogenous initial
model of 1.8 g/cm? was used. The limits on cell densitics allowed are 0 and 4 g/cm?.
The results are presented in Figures 3.7(d) and 3.8(d). respectively. The depths shown
are with respect to the average surface elevation in the window. The results are sim-
tlar in structure to the topographic inversion. However, amplitudes are significantly
reduced. This is to be expected since the same gravity signal is attributed to a variety
of structures in the density inversion whereas in the topographic inversion the entire
signal must be explained by the bedrock topography. The density inversions produce
depths between 200 m and 400 m. In the 50 km by 50 km window. the borehole
model has bedrock between 18 m and 251 m below the average surface elevation of
252 masl. In the 100 km by 25 km window, borehole bedrock is between I m above
and 210 m below the average surface elevation of 251 masl. Unlike the topographic
inversion. the density inversions provide realistic channel amplitudes. i.e.. similar to
the borehole model. However, there is again a downward datum shift in the inverted
topography.

It is obvious from the results presented that there are shortcomings in the inversion
techniques in that their underlying assumptions do not fully respond to the conditions
encountered in the ORM area: on a regional scale of data acquisition. it is unrealistic

to expect flat surface topography and uniform density contrasts.



3.6 Modelling

Two profiles were extracted from the residual gravity field for 2.5D modelling (Fig.
3.4). The modelling process involves the calculation of the gravity response of a
model and the modification thereof so that the response fit the observed signal. A
2.5D modelling program was used. The causative structure is modelled as a polygon
with limited lateral extent. The polygon has a uniform density contrast with the
surrounding medium, Again. the gravity observations are assumed to have been
made on a flat surface.

Figure 3.11 shows the results of modelling along 2 profiles. The residual gravity
ficld (Fig. 3.4) suggests that channels may be as short in length as 10 km. The
lateral extent was thus ser to 10 km for both profiles. Profile L1 (Fig. 3.7(a)) was
chosen so as to pass along an 8.3 km seismic line and within about 130 m of a 3.9 km
seismic line. the Nobleton and L5thE Sideroad lines. respectively (Pugin «¢ al.. 1999).
The modelling profile passes near 4 boreholes (asterix). Eastward on the profile,
these are within 0.25 m. 3 m, 3 m. and 10.5 m of L1. respectively. The density
contrast was set, for this profile, to =0.61 g/cin®. A background level of 2.4 mGal
was added to the model response. The polvgon vertices. the density contrast. and the
background level were adjusted iteratively so that the model pass through at least
two of the four boreholes. The boreholes chusen are most to the east and most to
the west on the profile. The modelling result correlates well with the drift thickness
and bedrock topography obtained from borehole data. also shown in Figure 3.11.
More importantly, the modelling indicates a high not revealed by the borehole data,
situated between 10 and 15 km. The seismic data indicates the presence of a bedrock
channel approximately 2 km wide along the middle of the Nobleton line. The channel
is also revealed by the gravity modelling albeit 5 km wide. Along 15thE Sideroad,
the seismic data shows a high in the bedrock topography at the eastern end of the
profile. The same trend is revealed by the gravity modelling.

Profile L2 (Fig. 3.8(a)) was constructed so as to pass exactly through two bore-
holes. The borehole data is the only check on the gravity modelling. The density
contrast was set to —0.68 g/cm?. A background level of 0.8 mGal was added to the
mocdel response. Correlation between the borehole model and the gravity modelling is

poor. It is worth noting that along L2 surface topography has a maximum amplitude
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Figure 3.11: 2.5D modelling of residual gravity field along 2 profiles (Fig. 3.4).
Comparison with the model given by the borehole data (depth to bedrock.
bedrock topography). Depth to bedrock is equal to drift thickness. The depth
to bedrock profiles were extracted from the map of drift thickness obtained
from the borehole data. The bedrock topography profiles were extracted
from the map of bedrock topography obtained from the borehole data. The
fourth borehole depth along profile L1 may not have been included in the
interpolation of the borehole depths when creating the map of drift thickness.
The Nobleton and 15thE Sideroad lines are seismic reflection lines.
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of over 100 m whereas along L1 surface amplitude is within 50 m. Furthermore, bore-
hole control around L2 is inferior to that around L1 (Figures 3.7(a) and 3.8(a)). Both
these factors. no doubt, contribute to the poor correlation observed for L2. In the
first case. the surface topography degrades the signal to be interpreted. Along L2, the
signal to noise ratio may be poor due to surface topography. In fact, it is the absence
of topographic corrections that creates the problem. The presently available DEM.
is not accurate enough for terrain corrections to be applied. Morcover. the altitudes
of the gravity stations are not sufficiently accurate. In the second case, the borehole
model of bedrock topography may not be particularly reliable given the distribution

of boreholes.

3.7 Discussion

[t is clear that the surface topography in the ORM area has an effect on the interpre-
tation of the residual gravity field. It contributes to the overall noise (heterogeneity.
uncertainty in elevation) and so degrades the gravity signal. The degree to which
surface topography affects interpretation is unknown. A practical step before inter-
pretation would be to evaluate the difference between the response of the borehole
model of bedrock topography on a fat surface and that on the actual topography.
The difference would serve as a correction of the residual prior to inversion. Another
option is to apply the topographic correction.

The heterogeneity of the Oak Ridges Moraine poses a problem for inversion algo-
rithms assuming uniform density contrasts such as that used for topographic inversion.
The residual gravity field is presumed to be caused entirely by a single structure, in
this case. bedrock topography. This is highly unlikely since complete signal separa-
tion is difficult, if not impossible. to achieve. We are not claiming that the residual
sravity field represents singly and wholy the gravity signal of the bedrock topogra-
phy. Programs inverting for density distribution are preferable since it is precisely the
heterogeneity of the subsurface which is sought in the inversion. Incomplete signal
separation is compensated for by the possibility of having the residual explained by
several structures. However, even for such programs. surface topography is nonethe-

less a problem.



3.8 Conclusions

The gravity method has allowed for improved horizontal resolution of bedrock struc-
ture in the Oak Ridges Moraine compared with the model proposed by the borehole
data. The topographic and density inversions reveal similar stucture. The density in-
version provided more realistic channel amplitudes. Structure revealed by the gravity

method not scen in the borehole model include the following:

e 3 north-west trending channels approximately 10 km wide nested in the Lauren-
tian Channel: the actual existence of the first channel eastward is less plausible
because the borehole distribution in the zone is dense and the borehole model

indicates that bedrock elevation increases toward the Niagara Escarpment
e o north-east trending. 30 km wide channel centered at 670 km

e 3 north-south trending channels 10 to 15 km wide centered at 670. 700 and 730

km
e a topographic high located between 10 km and 15 km along modelling line L1.

Modelling results correlate well with seismic data. The borehole model and the gravity
modelling agree where borehole control is more substantial.

The importance of topographic corrections for such surveys is stressed. It is also
necessary to incorporate the topography in the modelling and inversion. This requires

a very accurate DEM and accurate altitudes for the gravity stations.
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Conclusions

Les inversions gravimétriques ont donné des images de la topographic du socle.
Les structures de grandes longueurs d’onde correlent bien avec le modele décrit par
fes torages. Ces structures incluent

- la tendance décroissante de |'élévation vers le sud-est.

- le chenal Laurentien.

A Péchelle de 10 4 15 km, les inversions indiquent la présence de

- 3 chenaux orientés vers le nord-ouest dans le chenal Laurentien: [existence
réelle dn premier vers l'est est moins plausible parce que la distribution des
trous de forage dans cette zone est dense et le modele indique que l'élévation

du socle augmente vers I'escarpement du Niagara,
- 3 chenaux nord-sud centrés a 670. 700, et 730 km UTM. respectivement.

('n chenal d'environ 30 km de largeur orienté vers le nord-est et centré 4 670 km UTM
est également indiqué par l'interprétation gravimétrique. En profil. la modélisation
gravimeétrique correle bien avec les données sismiques. La ol la densité de trous de
forage est élevée et le modele fiable, la corrélation entre le modele et 'interprétation
gravimeétrique est bonne et l'interprétation gravimétrique offre plus de détails sur la
tapographie du socle.

[ 'inversion topographique donne des amplitudes exagérées tandis que les ampli-
tudes données par l'inversion de densité sont semblables au modele. Dans les deux
cas. la surface inversée est décalée vers le bas par rapport au modele. [l est difficile de
calibrer les inversions avec le modele du a la nature régionale de I'étude, la présence
des atfleurements du socle aux extrémités est et ouest de la région, et la topographie
de la surface. L'élévation moyenne de la surface a été présumée comme étant le niveau

de référence pour les inversions. De fait. tous les plans entre les élévations minimum
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(32 masl) et maximum (520 masl) sont bons. L'effet de la topographie de la surface
sur le signal a interpréter peut étre compensé en modifiant les codes d’inversion. Un
code qui effectue des calculs directs et inverses pour des observations prises sur des
surfaces ondulées est requis. Les corrections de terrain non effectuées dans le présent
traitement, sont également nécessaires. Un modele de terrain numérique précis est
alors requis.

Le degré de succes de la séparation du signal avec le prolongement vers le haut
reste indéterminé. L'interprétation gravimétrique pour trouver des chenaux est fondée
sur hvpothese que I'anomalie résiduelle représente bien le signal de la topographie
du socle. Pour cela il faut présumer que l'isolement cu signal par prolongement ver
le haut est réussi. ce qui est loin d’étre sur. Selon la technique proposée par Paw-
lowski. 'application d'un filtre Wiener construit en utilisant le signal modele peut
prodhuire une résiduelle plus fiable si le signal de la structure d’intérét domine une
bande spectrale du champ observé. Ce n’est pas le cas pour la moraine Oak Ridges.

Pour améliorer 'utilisation de la gravimétrie pour imager la topographie du socle.
on devrait donce développer plus les techniques de séparation de signal et utiliser des

codes d'inversion qui effectuent des calculs pour des surfaces d’observation arbitraires.
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Annexe A

Les transformées de Fourier

Une fonction f(r.y.z), définie dans le domaine spatial en 3 dimensions. a la

transformée de Fourier en 2 dimensions. F(ky. ky. 2) :
>
Fiflroy.z)= // fla.y. 2)e TR grdy = F(ky, ke, z).
. -x

La transformeée de Fourier décompose la fonction f(z,y. z), en termes des longueurs
Jd'onde qiw'elle contient. La transformée de Fourier inverse récupere la fonction f. Elle

est donnée par :

FF (ke )] = g j / Fky, ky. 2)e skl dk = f(z.y.2).

ky (radian/m. radian/km) et k, (radian/m. radian/km) sont les nombres d’ondes

selon les axes r et y. respectivement :

2T
ke = P (A.1)
2T
= )
k_v N . (A.2)

ot Ay (m. km) et \¢ (m, km) sont les longueurs d’ondes selon les axes r et y.

respectivement. Le vecteur de nombre d’onde est donné par :

k = ki + k.



Le nombre d'onde radial (radian/m, radian/km) est 'amplitude de ce vecteur :

En général. la transformée de Fourier est égale 4 un nombre complexe. L'amplitude

de la rransformée de Fourier est donnée par :

|Flke. by 2)] = /RelF(ke, by, 2)2 + Im[F ke, by )2

oit Re[Flky ke 2)) et Im[F (kg ky, )] sont les parties réelle et imaginaire. respective-

ment. de Fike ke, 2). L'énergie est 'amplitude au carré de la transformée de Fourier :
Ethe ko, 2) = |Fke by 2))? = E(k,0. 2).

Le spectre d'énergie radial est défini comme la moyenne sur l'azimut (). de l'énergie.
Si f{u.y. z) est connue sur un plan r-y a un z constant et le spectre d’énergie radial
est fonetion nniquement de nombre d’onde radial :
l 2T
Ek) = 5= E(k,60)dd.

-t ()

Dans la littérature. les termes spectre d’énergie et spectre de puissance sont uti-
lisés de maniere interchangeable. Cependant, le terme spectre d’énergie s’applique
aux fonctions, f(z,y. z), ayant une transformée de Fourier. Le terme spectre de puis-
sance s applique aux fonctions aléatoires qui ne pourraient pas avoir de transformée
(Blakely. 1996). Dans ce cas. des notions statistiques telles que |'autocorrélation sont

introduites pour arriver a un équivalent du spectre d’'énergie.
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Annexe B

Inversion gravimétrique

B.1 Résumé

Des essais avec un programme d’inversion en gravimetrie dans le domaine de Fou-
rier. développé par Pauteur de ce mémoire. sont présentés. Le programine. éerit en
langage Matlab. est intitulé GSlab.m. Avec des données gravimétriques, le programme
calculera la topographie d’une plaque de Bouguer. Avec une surface topographique,
il calculera I'anomalie gravimétrique. Pour GSlab.m, les données gravimétriques sont
entrées en format XYZ. et la topographie en format de matrice contenant seulement
les valeurs de topographie. Les données gravimétriques sont converties en matrice
contenant seulement les valeurs de gravité par la sous-routine ZArray.m. Le for-
mat matrice est nécessaire pour le calcul de la transformée de Fourier de la fonction
echantillonnée et pour générer les graphiques en Matlab. Dans le cas ou les données
gravimetriques sont déja en format matriciel, le programme GSlabMod.m (GSlab mo-
difi¢) effectuera les méme calculs que GSlab.m.

Le programme est basé sur l'article The inversion and interpretation of gravity
de Oldenburg (1974). Bien que [’article présente le probleme pour un modele bi-
dimensionnel pour lequel les données sont en profil et on utilise des transformées de
Fourier en une dimension, ici, le modele est en 3D et les calculs direct et inverse sont
{aits en deux dimensions. Les transformées de Fourier 2D sont requises.

En utilisant le modele de la faille. des réponses sont calculées analytiquermnent

avee la formule pour le signal gravimétrique de la faille, et numériquement avec le
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Figure B.1: Le systeme de coordonnées.

programme. Les signaux analytiques sont inversés et les résultats comparés avec le

modele.

B.2 Introduction

La formule développée par Parker (1973) pour le calcul en deux dimensions de la

réponse gravimétrique d'une plaque de Bouguer avec topographie est :

Flg(z,y)] = ~2nGpe ™Y~ = Flh"(x.y)].

k!
—~ n!

F représente la transformée de Fourier: g{r. y) est 'anomalie gravitationnelle : h(z. y)
est la topograpliie mesurée par rapport a un niveau de référence situé a une profondeur
o de la surface: k est le nombre d’onde radial. Le systeme de coordonnées est tel que
= est positif vers le bas et z = 0 est le dessous de la plaque (figure B.1). La topographie
représentée par la fonction h(z, y), est élevée a la puissance n. pour n de 1 & l'infini.
Pour chaque puissance de h(z,y), la transformée de Fourier de h(r.y) puissance n

P . . . - . kin-t N
doit étre calculée. puis une somme pondérée de celles-ci. Les poids sont [ ‘n! .ol k

est la matrice des nombres d’onde radiaux. La somme pondérée est multipliée par

—27Gpe K3 ol p est le contraste de densité, et G est la constante gravitationnelle
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{6.67 x 107" SI). Ceci est égal a la transformée de Fourier de la réponse gravimétrique
g{.r.y) de la topographie h(z. y) de la plaque de Bouguer. La transformée inverse doit
etre calculée pour obtenir la réponse gravimétrique.

Oldenburg (1974) isole le premier terme de la somme infinie de I'équation de Parker
(1973). qui est la transformée de la topographie, pour obtenir I'équation d'inversion :

Fmpq x IAjn_l

L iy, i
-z-nc;,)‘z —— FIh" eyl

n=2

Fihlz )] = = Flgtr.y))

Initialement, la topographie h(r. y) doit étre estimée. Les transformées des puissances
n. pour n de 2 a U'infini. de la premieére estimation de h(r. y) sont calculées et sommées
avec les poids. La transformée des observations gravimétriques est aussi calculée.
La somme pondérée et la transformée des données gravimeétriques sont entrées dans
I'équarion ci-dessus et la transformée d'une topographie intermédiaire est obtenue.
La transtormée inverse est calculée et la topographie intermédiaire entrée de nouveau
dans Ia formule. Le processus est itératif et se répete jusqu'a ce que la topographie
caleulée ne change pas d’une itération a l'autre.

La formule ci-dessus contient une somme infinie et une factorielle. La sous-routine
Summation.m calcule la somme jusqu’au n-iéme terme :

.n—-1
L Flh"(z.y)].

n!

Le n-icme terme est une matrice et tous ses éléments sont inférieurs a4 107% m*. Donc.
la série infinie est tronquée lorsque tous les éléments du n-ieme terme soient inférieurs
a 107" m”. Le sous-routine factorial.m calcule la factorielle de n.

La sous-routine, LowPass.m, génere un filtre de type cosinus passe-bas, qui est
utilisé dans GSlab.m et GSlabMod.m pour réduire les oscillations a hautes fréquences
de la topographie calculée par !'inversion. Quand zo est augmenté. on a un effet
similaire au prolongement vers le bas di au facteur expouentiel, ce qui rehausse les
oscillations de haute fréquence (Oldenburg, 1974).

Une premiere estimation de la topographie est requise pour le probléeme inverse. La
premiere estimation peut étre 0, c.-a-d.. le niveau de référence, ou une autre surface

plane dessus ou dessous le niveau de référence. Le choix doit étre logique. Si le niveau
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Figure B.2: Le domaine spatial de la topographie ou des observations gravi-
métrigues. Les parametres requis pour GSlab.m et GSlabMod.m.

de roférence est la surtace. la premiere estimation ne devrait pas étre négative, un plan
dessus la surface, si les observations ont été faites a la surface. Les résultats des essais
démontreront la non-unicité des solutions générées par l'inversion. En changeant le
contraste e densité p. la topographie sera différente pour une méme anomalie. Le
filtre passe-bas peut aider a produire une topographie réaliste, mais il est important
de noter que cette topographie lissée pourrait ne pas reproduire I'anomalie observée
(Oldenburg. 1974).

B.3 Application

Le programme principal, GSlab.m (ou GSlabMod.m), qui accomplit les calculs
direct et inverse utilisant les formules décrites, requiert une surface topographique
discrétisée (D, matrice) en km pour le calcul direct ou les observations gravimétriques
(Z. matrice) en mGal pour le cas inverse et le domaine spatial sur lequel la topographie
ou les observations sont définies. Le domaine spatial est décrit par deux vecteurs r et y
paralleles aux axes r et y. respectivement (figure B.2). Pour GSlab.m. les parametres
ar.dr. br, ay. dy. by (scalaires) sont requis. Pour GSlabMod.m, ce sont les parameétres
r. y (vecteurs). dr. dy (scalaires). Aussi requis sont le contraste de densité p en kg/m*.
le niveau de référence zo (doit étre positif). et [nvCal. [nvCal est 1 si le calcul inverse
est désiré ou () pour le calcul direct. Toutes les distatices sont en km.

Le programme commence en générant le domaine de fréquences défini par les

réquences de Nvquist au e S axes avec la fré adi au milie
fréq le Nvquist au long des axes r et y avec la fréquence radiale 0 au milieu



Figure B.3: Le domaine de fréquences. N et Ny sont les fréquences Nvquist
en cyclte/km.

(Hgure B.3). Si le calcul inverse est demandé . la prochaine partie du programme est
exéeutée sinon. si le calcul direct est choisi. la deuxieme partie est exécutée. Si ni 1
ni § a été choisi pour [neCal. e programme est arrcté.

L application de 'équation inverse consiste en une double houcle (nested). La
boucle extérieure met en ceuvre la partie itérative du calcul. et la boucle intérieure.
la somme “infinie”. La somme est tronquée quand tous les éléments du dernier terme
sont inférieurs & 10~%m?. L’utilisateur est sollicité pour fournir une premiére estima-
tion de la topographie. Les transformées de Fourier de la premiére estimation de la
topographie et de la fonction de gravité échantillonnée (observations) sont évaluées
ot la double boucle est effectuée. A la sortie de la double boucle. on a la trans-
formée de la topographie source. La transformeée inverse est évaluée et le programme
est terminé. Des graphiques sont générées au fur et a mesure. incluant les topogra-
phies intermédiaires. Si nécessaire. un filtre cosinus passe-bas peut étre appliqué i la
transformée de la topographie en spécifiant les fréquences radiales auxquelles le filtre
débute et termine. Si le filtre n'est pas désiré. il suffit de choisir la fréquence radiale du
début du filtre supérieure a (Nr* + Ny?)'/? oll Nx et Ny sont les fréquences Nyquist
au long des axes r et y, respectivement.

L'application de ['équation directe consiste en une seule boucle pour la somme
“infinie”. Comme pour le cas inverse. la somme est tronguée quand tous les éléments
dit dernier terme sont inférieurs a 107%m?. La transformée de la topographie modele

est évaluée et la boucle exécutée. La transformée de la réponse gravimétrique est
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genérée. La transformée inverse est évaluée et le programme terminé. Les graphiques
dn modele et de la réponse sont générés.

La parrie du programme qui évalue la somme “infinie” est une sous-routine séparée
du programme principal GSlab.m (ou GSlabMod.m). La sous-routine est appelée Sum-
mution.m et requiert la matrice des fréquences radiales A" et la topographie (D, ma-
trice}. dabord. et les dimensions, nr et ny (scalaires), du domaine de fréquences. La
sous-routine LowPuss.m calcule le filtre cosinus passe-bas qui peut étre appliqué a
la transformée de la topographie dans le calcul inverse. La sous-routine requiert la
matrice des fréquences radiales KA. la fréquence radiale L (scalaire) ou débute le fltre.

et la fréquence radiale H (scalaire) ou termine le filtre. Le filtre cosinus utilisé est :

L si N << L
B(A) =< cos® (:’fﬁ) siL<K<H
0 siKN > H

B.4 Exemple

Le programme a été testé sur un modele de faille (figure B.4). La faille a une
épaissenr (le décalage vertical) de 100 m. un contraste de densité de 1000 kg/m’.
et a 6té placée A des profondeurs de 50 m, 500 m, 1 k. 5 km. 10 km et 15 km.

Les réponses analvtiques (figure B.5) ont été calculées avec ces profondeurs avec la

formule :
. T r
G(z.y) =2Gpt [3 — arctan (E)] , (B.1)

oit + est I'épaisseur de la faille. et A. ici. est la profondeur au milieu de la faille
comparable a z.

Les calculs directs (figure B.6) aux diverses profondeurs utilisant le programme
se romparent bien avec les résultats analytiques. En choisissant le domaine spatial
sur lequel le modele est défini assez grand. les valeurs asymptotiques de gravité sont
atteintes, notamment + 2.1 mGal. Comme la figure B.6 démontrent, quand =z, est
augmenté. le domaine spatial doit étre agrandit. Pour que les valeurs asymptotiques

soient arteintes. la longueur de la fenétre (br — az) (figure B.2) doit étre supérieure
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Figure B.4: Le modele utilisé dans le calcule direct. Le décalage par rapport a
r =0 et le gradient fini de la topographie sont di a la discrétisation.

a 100 fois zy. Dt a la difficulté de discrétiser une topographie avec un gradient infini.
fe modele (figure B.4) utilisé pour les calculs directs n’est pas centré sur r = 0 et
a un gradient fini. Par contre, les calculs analytiques présument que le modele a
un gradient infini et est centré sur x = 0. Pour ces raisons. les calculs directs sont
légerement déphasés par rapport aux calculs analytiques.

Les réponses analytiques ont été inversées (figure B.7) et le modéle obtenu de
nouveau pour toutes les profondeurs. Quand zo est augmenté, les effets de bord de-
viennent plus forts. Ces effets peuvent étre controlé en choisissant la longucur de
fenetre (br — ar) supérieure a 400 fois zy. Les topographies inversées sont centrées
parce que elles ont été obtenues des réponses analytiques qui présument un modele
centré. Par contre, les gradients sont finis. Ceci est di, comme dans la représentation
dun modale (figure B.4), & la discrétisation. Ce n’est pas possible de représenter une

chute verticale avec une discrétisation finie.
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Figure B.5: Réponses analytiques de la faille avec un contraste de densité p =

1000kg/m?, une épaisseur ¢ = 100m. et une profondeur au milieu de la faille

o= 50m. 300m. Lkm. 5km, 10km. 15km. La réponse présume que la faille

débute & r = 0 (topographie centrée) et que le gradient de la topographie est
infini.
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Figure B.6: Calcul direct du modele de la figure B.4 avec p = 1000kg/m? et les

niveaux de référence zg = 50m, 500m, 1km, 5km. 10km, et i5km. A comparer

avee la figure B.5. Décalage par rapport a £ = 0 est di au décalage dans le
. modele.
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Figure B.7: Inversion des réponses analvtiques de la figure B.5 avec les méme
parameétres p = 1000kg/m® et z5 = 50m. 500m. lkm. 5km. 10km. et 15km. A
comparer avec la figure B.d. La topographie est centrée parce que la réponse
analvtique présume que la faille est centrée.
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Figure B.8: Les modeles résuitant de l'inversion de la réponse analytique
avec zg = 500m. p = 1000kg/m? (figure B.5) en prenant comme parametres
2o = 300m et p = 200, 500, 1500. et 2000kg/m>. A comparer avec la figure B.T.
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Figure B.9: Les modeles résultant de ['inversion de la réponse analytique

avec p = 1000kg/m?*, zy = 300m (figure B.3) en prenant comme parametres

p = 1000kg/m” et zy = 50m, lkm. et 5km. A comparer avec la figure B.7. Les
petites oscillations sont du a la taille de la fenetre.

B.5 Unicité de la solution

La réponse analvtique pour la faille a 500 m avec un contraste de densité 1000
ke/m?* a été inversée en variant le contraste de densité, p. et la profondeur z. La
profondeur a été fixée a 500 m et des contrastes de densité de 200. 500. 1500. et
2000 kg/m? utilisés pour I'inversion (figure B.8). Les résultats démontrent qu'en aug-
mentant le contraste de densité, la faille s’amincit. La figure B.9 démontre effet
d"augmenter la profondeur, z,. Le contraste de densité a été fixé a 1000 kg/m?* et z,
vari¢. En augmentant zq, il n'y a aucun effet sur l'épaisseur de la faille.

Un résultat de équation (B.1) est la formule :

AGmar = 27Gpt, (B.2)

01l Agmar est la différence entre les valeurs de gravité asymptotiques. et ¢t ['épaisseur
de la faille. L'équation B.2 indique que, pour 'anomalie gravimétrique du modele
de la faille. I'épaisseur de la faille est établie immédiatement indépendamment de la

. profondeur ot est située la faille, si le contraste de densité est connu. L'épaisseur et le
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contraste e densité sont reliés. Ce résultat est confirmé dans la figure B.8. Un autre

résultat de équation (B.1) est :

a!} _ Agrnar

dr|,._, Th (B.3)

L'équation B.3 indique que la profondeur de la faille est établie uniquement de 'ano-
malie gravimétrique indépendamment de son épaisseur et/ou son contraste de densité.
Done, l'exercice de voir l'effet sur 'épaisseur de la faille en variant z; (figure B.9).
est mal congu puisque les deux ne sont pas reliés: un fait démontré par les résultats
de inversion. Pour récapituler. si on a une anomalie gravimétrique de faille. ot on
tixe le contraste de densité. on obtient I'épaisseur mais on connais la profondeur sans
connaitre ni le contraste de densité ni I'épaisseur.

L'emploi du filtre cosinus passe-bas dans les calculs inverses a été évité en choisis-
sant des longueurs de fenétre 100 fois zp. En choisissant les fenétres selon ce critere,
les effers de bords sont controlés. Les oscillations dans la topographie générées lorsque

la fenétre est excessivermnent réduite disparaissent.

B.6 Conclusions

Le programme d'inversion GSlab.m donne de bons résultats en ce qui concerne
Famplitude de 'anomalie, pour le calcul direct. et celle de la topographie. pour le cas
d’inversion. Pour obtenir ces résultats, il faut s’assurer d’avoir choisi le domaine spatial
sur lequel le modele ou les observations gravimétriques sont définis, assez grand. Pour
le caleul direct, la longueur de la fenétre doit étre supérieure a 100 fois la profondeur.
2. pour s assurer que les valeurs de gravité asvimnptotiques soient atteintes. Pour le
calcul inverse, elle doit étre supérieure a 400 fois la profondeur pour que les effets de
bord ne soient pas forts.

La non-unicité de la solution inversée est bien démontrée en utilisant le programme
pour les variations de contraste de densité. Pour I'anomalie gravimétrique et une pro-
fondeur donnée. I'épaisseur calculée de la faille décroit quand le contraste de densité
augmente. Pour les variations en zy, le programme confirme que ['épaisseur de la faille.

donnés une anomalie gravimétrique et un contraste de densité. est indépendante de la
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profondeur ou elle est située. Autrement dit, la profondeur est uniquement déterminée
par la forme de 'anomalie.

Il n'est pas nécessaire que les données aient une moyenne 0. Si 'anomalie ne change
pas de signe dans le domaine ou elle est définie, le programme produira une topogra-
phie ol le plan de référence (zg) et le plan de mesure (normalement la surface) ne
trancheront pas la topographie. Des données de movenne 0 produiront une topogra-
phie distribuée autour le plan de référence. Par contre, il est nécessaire de s’assurer
que le plan de mesure ne coupe pas a travers la topographie. Les données de moyenne

0 sont préférables parce qu'elles sont récupérables par le calcul direct.
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Annexe C

Les dérivées

L'interprétation des données peut étre qualitative ou quantitative. L'interprétation
qualitative traite 'anomalie de Bouguer pour produire des cartes de gravité ou de gra-
dients de gravité qui révele la structure d'intérét. En effet, la résiduelle gravimétrique
de la figure 2.1 est une interprétation qualitative de la topographie dn socle de la
moraine Oak Ridges. Par la suite. la résiduelle peut étre rehaussée pour obtenir une
meitleure interprétation. toujours qualitative.

L'interprétation quantitative vise a déterminer la géométrie de la structure d’inté-
ret. Normalement, le point de départ d une interprétation quantitative est la résiduelle
sravimétrique. Deux options sont disponibles pour interpréter la résiduelle quantitati-
vement. Premicrement. un modele peut étre congu pour que sa réponse gravimeétrigue
s'ajuste a la résiduelle observée. Ceci est le processus de modélisation. Un calcul di-
rect de la réponse gravimétrique du modele doit étre effectué. Le deuxiéme choix est
I'inversion. Dans l'inversion, le modeéle est calculé a partir de la résiduelle.

Les dérivées sont souvent utilisées pour rehausser les données de champ de po-
tentiel. Les dérivées augmentent les amplitudes aux nombres d’onde élevés du champ
par rapport a celles aux petits nombres d'onde. La figure C.1 présente la dérivée ver-
ticale de la résiduelle gravimétrique obtenue du prolongement vers le haut de 6 km.

La dérivée a été calculée avec Geosoft dans le domaine de Fourier (Annexe A).
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Figure C.2: L'effet de la dérivée verticale sur les anomalies gravimétriques
individuelles et sur I'anomalie gravimétrique générée par deux sphéres.

C.1 La dérivée verticale

Pour démontrer leffet et 'utilité de la dérivée verticale. les réponses gravime-
triques analvtiques individuelles de deux spheres situées a deux profondeurs ont été
calenlées. La Hgure C.2 présente les résultats avec des spheres avant des rayons de 2
et 10 m. et des profondeurs de 3 et 20 m, respectivement. Le contraste de densité est
2 a/em’. La réponse analytique d'une sphére est donnée par :

4

.‘Xg: = :jTI’(IBApG

-
~

(rt + z2)3/2° (C.1)

oil « est le ravon de la sphere. Ap son contraste de densité, et z sa profondeur. r est la
distance horizontale radiale égale a /z* + y2. La dérivée verticale de 1'équation C.1

[£1
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Quand r = 2z, c-a-d., .y = = la dérivée verticale est zéro tandis que la gravité
est -‘}—gz ol g.,., est la valeur de gravité a r. y = 0. La dérivée verticale décroit
plus rapidement que la gravité. Elle est plus resserrée au-dessus du corps. La dérivée
verticale offre une résolution latérale supérieure a I'anomalie de la gravité. De plus. cet
effet est plus prononcé pour les corps peu profonds. Pour un z moins élevé, la dérivée
verticale atteindra zéro plus rapidement que pour un = élevé. La dérivée verticale sert
a mettre en évidence le signal des corps moins profond. Ceci est aussi démontré a
la figure C.2. L'anomalie gravimétrique présentée est générde par les deux spheres.
La sphere avant le rayvon de 2 m est située directement au-dessus de celle ayvant le
ravon de 10 m. En comparant avec la dérivée du signal individuel de la sphere moins
profonde. la dérivée verticale du signal des deux sphéres suggere la présence de la
sphere moins profonde, ce qui est moins évident dans le signal meéme.

La dérivée verticale dans le domaine de Fourier d'une fonction en 3 dimensiouns.
flr.y. z). définie sur un plan r-y. est donnée par :

F [QJ—C} =k F[f].
Jz
on l'opérateur, k. est le nombre d'onde radial et F représente la transformeée de
Fourier. L'opérateur k rehausse les amplitudes aux nombres d’onde élevés par rapport
a celles aux nombres d’onde moins élevés.

La figure C.3 montre la dérivée verticale de 'anomalie de Bouguer. La figure C.4
présente le champ magnétique résiduel. La relation de Poisson (équation 2.1) permet
de comparer ces cartes et de déduire a quelle mesure ['anomalie de Bouguer est due
au roc précambrien. La ou il v a de fortes corrélations entre la dérivée verticale
de 'anomalie de Bouguer et les données magnétiques. le signal gravimétrique du roc
précambrien est dominant dans l'anomalie de Bouguer. L alignement nord-est au nord
de 4860000 UTM et a I'est de 720000 UTM en est un exemple.

Le bruit contenu dans les champs gravimétriques est caractérisé par des nombres
d'onde élevés. La dérivée verticale rehaussera ce bruit. Pour résoudre ce probleme.
un filtre passe-bas atténuant les amplitudes aux nombres d’onde trés élevés est ap-

pliqué aux dérivées verticales. Le filtre passe-bas appliqué aux dérivées montrées aux
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figures C.1 et C.3. est de type cosinus :

]., r<ry

rl = 2 - .
Lir =4 cos’(3E2], ro<r<n

0. r>r

out r est le nombre d'onde en unités de m™! (égale a ._,%lc). ro est le nombre d’onde oi
débute le filtre avant lequel les amplitudes ne sont pas changées. r| est le nombre
d'onde de coupure apres lequel les amplitudes sont réduites a zéro. Pour le cas
présent. ry correspond a la fréquence de Nyquist (2 x 1073m =) et ry & 10% de celle-ci
(2 x 10—4m ™). Ce dernier correspond a une longueur d'onde de 5 km. Donc. les
amplitudes avant des longueurs d’onde entre 500 m et 3 ki sur les dérivées verticales
des champs (on des champs meéme. puisque les filtres dans le domaine de Fourier sont
multiplicatifs) sont progressivement réduites a zéro. L application du filtre passe-bas
érait nécessaire parce que la dérivée verticale révélait la structure d’acquisition des

données des levés.

C.2 La dérivée horizontale

Les dérivées horizontales aident a définir la profondeur ou la géométrie du corps.
[.'interprétation de la dérivée horizontale dépend du type de corps causant anomalie.
Par exemple. si le corps est sphérique, les valeurs extrémes de la dérivée horizontale
seront situées a une distance latérale du centre du corps égale a un demi de sa pro-
fondeur. Done, la dérivée horizontale donne la profondeur du corps. Par contre, pour
les chenaux. la dérivée horizontale du signal gravimétrique donnera la position de
ses bordures. La figure C.5 présente 'anomalie gravimétrique d'un chenal composé
de deux chenaux superposés. Le chenal plus grand est situé a la profondeur de 150
m. a une largeur de 30 km. et une profondeur de 100 m. Le plus petit. centré au
fond du premier. a une largeur de 10 km et une profondeur de 50 m. Le contraste de
densité est de -0.6 g/cm?®. Le signal a été calculé avec un programme de modélisation
‘.’D% (Bouchard, 1993), avec une extension latérale de 40 km. Les cercles indiquent
les positions des bordures et le fond des chenaux. Les gradients forts de la dérivée

horizontale sont centrés au-dessus des vrais bordures et le fond des chenaux. Dans le
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Figure C.5: L'effet de la dérivée horizontale sur 'anomalie gravimétrique
générée par deux chenaux superposés.

domaine de Fourier, la dérivée selon z est donnée par :

ol1 k; est le nombre d’onde selon I'axe = (Aunexe A). et { le facteur complexe.

La direction dans laquelle on calcule la dérivée horizontale est perpendiculaire a
I"alignement des structures. De plus, pour que la dérivée soit significative. la structure
doit étre strictement 2D, c.-3-d.. ayant une extension latérale infinie. Les chenaux de
la moraine Oak Ridges ne sont ni orientés strictement dans une direction ni des struc-
tures strictement 2D. Au mieux, ce sont des structures '2D§. Dans ce cas. la dérivée

horizontale totale serait plus informative qu'une dérivée horizontale directionnelle.



Annexe D

Le socle de la moraine Oak Ridges

La Commission geologique du Canada (CGC) avait déja produit une carte de la
topogriphie du socle. Cette topographie est définie par les trous de forage (figure 2 de
Uarticle). [l existe 25895 trous de forage dans la région Oak Ridges qui atteignent le
socle. Soixante-treize pourcent (19040) des trous sont des puits d'eau du Ministére de
I'environnement de 1'Ontario. Les profondeurs au socle de ces trous ont été utilisées
pour procuire une carte de 'épaisseur du mort terrain. La topographie du socle a
été obtenue par la soustraction de 'épaisseur du mort terrain de la topographie de la
surface {figure 1.2).

Les trous e forage sont concentrés a l'extérieur de la zone d’intérét. la moraine
(figiure 3.2). Au-dessus de la zone d’'intéret. la topographie de la surface et la pro-
fondeur an socle sont élevées. Le socle n'est pas facilement atteint par des trous de
forage. Donc. les cartes fournit par la CGC (les figures D.1 et D.2), de 'épaisseur du
mort terrain et de la topographie du socle ont une faible résolution latérale au-dessus

de la moraine.
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Figure D.1: L'épaisseur du mort terrain selon les trous de forage.
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Figure D.2: La topographie du socle selon les trous de forage.
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Annexe E
Modélisation préliminaire

Les tigures suivantes présentent les résultats des modélisations préliminaires de
la résiduelle obtenue avec un prolongement vers le haut de 500 m de {"anomalie de
Bonguer (krigeage anisotrope). Le programme de modélisation. /G A OL’D% (Bouchard.
1993). accepte les fichiers de données contenant un maximum de 100 points. Les profils
(figure E.1) sont plus long que les profils 1 et 2 (figure 3.2) modélisant la résiduelle
isotrope (prolongement de 6 km). Cette différence est due a I'échantillonnage de 1000
i comparé i 250 m. Le profil 3 (figure E.2) a été raccourcie pour créer le profil 1. Les
profils longs servent a démontrer I'hétérogénéité de la région. Ceci est évident dans
la modclisation du profil 4 (voir les figures E.3 et E.4). Par contre. les profils courts
sont plus a U'échelle des profils sismiques. La figure E.6 compare 1'épaisseur du mort
terrain obtenue par forage, avec la modélisation gravimeétrique. L'extension latérale

utiliseée est de 10 km.
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Figure E.1: Les trous de forage qui atteignent le socle.
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Annexe F

La distribution de la densité

Les tigures contenues dans cet annexe présentent les résultats de 'inversion pour
la distribution de la densité effectuée avec le programme de Boulanger et Chouteau
(1999). Les parametres, les contraintes, et le fonctionnement du programme sont
décrits dans le chapitre 3. La fenétre re-échantillonnée en utilisant un pas de 4 km
est montrée, La discrétisation verticale est de 25 m. Les limites des densités permises
sont de 0 et 4 g/cm®. La densité calculée est attribuée au centre de la cellule. Les

densités retrouvées sur les tranches augmentent avec profondeur.
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Figure F.1: La distribution de la densité pour les tranches de profondeur de
37.5 et 87.5 m.
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Figure F.2: La distribution de la densité pour les tranches de profondeur de
137.5 et 187.5 m.
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Figure F.3: La distribution de la densité pour les tranches de profondeur de
237.5 et 287.5 m.
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Figure F.4: La distribution de la densité pour les tranches de profondeur de
337.5 et 387.5 m.
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Figure F.5: La distribution de la densité pour les tranches de profondeur de
437.5 et 487.5 m.





