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INTRODUCCION.

La aplicacion de los métodos geoeléctricos searatiededor del afio 1830, pero fue hasta
la época de 1920 a 1930, que los métodos geoelictiivieron su apogeo, para después
continuar con un desarrollo mas lento hasta desgeda Segunda Guerra Mundial. Sin

embargo, las bases interpretativas no eran muyaBugnno fue sino hasta finales de la
década de los setentas, cuando el uso de técnicaérinas computacionales permitio

obtener soluciones directas e inversas a probleteagalores en la frontera en medios

eléctricos en dos y tres dimensiones. Los equippampos han ido evolucionando

gradualmente desde 1960 a la actualidad, lo cugdehaitido mejores adquisiciones de

datos y mas precisas, asi como procesamiento ldagtadatos con mayor eficacia e

interpretacion in-situ con buenas aproximacionear(iV1966).

La aplicacion de herramientas electromagnéticasaegeofisica de exploraciéon se ha
convertido en una parte muy importante en la pwspe de recursos naturales,
particularmente en lugares donde la adquisicidmfd@macion con otras técnicas se vuelve
mas complicada, como los métodos sismicos. Losduogtelectromagnéticos surgen en
principio, con sistemas electromagnéticos que faaben el dominio del tiempo, como los
métodos transitorios (TEM), hasta las técnicas tjabajan sobre el dominio de las
frecuencias como el método magnetotelarico (MT)mEBtodo MT de fuente natural es una
alternativa comunmente aplicada, particularmentdaehlsqueda de recursos a niveles
profundos.

Histéricamente, las bases fundamentales del méiddsee le atribuyen a Tikhonov (1950)

y Cagniard (1953), siendo este ultimo el que mayédito recibe. El método MT es la

conjunciéon de dos métodos geofisicos preexisteatedpndeo Geomagnético Profundo (o
GDS por sus siglas en inglés) y Método Telurico)(TS

El GDS funciona en términos de la conductividadcteléa utilizando variaciones
momentaneas geomagneéticas naturales. La deduceidndistribucion de la conductividad
interna se basa a partir de 3 componentes del cgemuagnético variables con el tiempo,
el norte geogréficoX), el esteY) y la componente verticak) tradicionalmente, que tienen
su origen en el sistema de corrientes eléctricas fuwyen por la iondsfera y la
magnetosfera lejana. Estas corrientes actian con® fuente natural de campos
electromagnéticos (EM). Asi, el GDS ha tenido um etenso en la deteccion y mapeo de
contrastes laterales de conductividad eléctricaotam la corteza como en el manto
superior.

El Método Teldrico, o Sondeo Teludrico (TS), hace de un fenémeno electromagnético
natural conocido como micropulsaciones geomagrgfieaa obtener un registro “crudo”
de resistividades desde la superficie hasta gragmdéisndidades. Es un método en cual se
miden corrientes eléctricas de ocurrencia natwdlaa frecuencia (corrientes telaricas) en
una estacion base y posteriormente dichas medgisaeomparan con las obtenidas en
otras estaciones remotas. Después de realizar miagddiciones en estaciones remotas, se
puede encontrar un patron que revele la distorgiéncorrientes eléctricas regionales
alrededor de estructuras geoldgicas locales deégte



Las mediciones normalizadas (o promedios) de cuasetellricas aportan informacién
sobre la direcciéon del flujo de la corriente y lanductancia en el area de estudio. Las
corrientes teldricas con frecuencias extremadambajas (periodos de dias 0 meses)
aportan informacién sobre la conductividad en tfprdidad de la tierra.

ESTACIONES
REMOTAS
ESTRUCTURA
\ ANOMALA

ESTACION é
BASE

®

Fig. 1 — Localizacion relativa a una supuesta esira anémala de una
estacion base magnetotellrica y estaciones retedfmicas (Hermance, 1975).

El método MT trabaja sobre el dominio de las frecies y utiliza como fuente los campos
naturales eléctrico y magnético de la Tierra (V6z£672), para obtener una imagen de la
distribucion de resistividades en el subsuelo yader determinar un modelo geoeléctrico
a partir de las mediciones en superficie de lamei@nes de los campos naturales Eléctrico
(E) y Magnético H). Dichos campos se encuentran relacionados mediard relacion
lineal denominada Tensor de Impedancids Se ha podido establecer que el método
magnetotellrico es altamente sensitivo a las varias laterales de la resistividad,
principalmente a través de la porcién de campdrééae las mediciones (Swift ,1971).

Una variante del método MT para investigacionesi-peafundas, alrededor de 1 0 2 km,
es el método MT de audiofrecuencias (AMT), el cahltrabajar con un rango de
frecuencias mayor al de MT normal, logra una buesalucién de datos a niveles mas
someros, con respecto al alcance de un estudicahderMT.

El sondeo Audiomagnetotellrico (AMT) tiene comoebbxs mismos principios fisicos que
el método MT tradicional a excepcion de que el cadg frecuencias en el que opera es
mas alto, aunque tienen un traslape en el intereatee 1 y 100 HzEl método AMT
presenta una muy buena resolucion vertical y latena profundidades menores de 1 km.
El método ATM es Util para investigar la distriblutide la resistividad en el subsuelo a
partir de mediciones de las variaciones naturatesuperficie de los campos eléctrico y
magnético sobre un rango de altas frecuencias.



Dentro de los alcances del método MT encontramasselde herramientas Utiles en la

realizacion de analisis que permiten determinaactaristicas geoestructurales a partir del
uso de informacion contenida en la fase del coojdetdatos, la cual puede ser extraida del
Tensor de Impedancias.

Un elemento derivado del Tensor de Impedancias) @ensor de Fase y aunque ambos
son herramientas muy utiles en andlisis de dimaaBdad y direccionabilidad, el Tensor
de Fase presenta una pequefia ventaja sobre elr'Bensopedancias, dicha ventaja es que
la informacion proveniente de dicho tensor no seafestada por efectos de distorsion
galvanica, entre otros. Ademas el andlisis reahizadpartir de la fase representa una
alternativa al trabajo clasico que se hace compgedancia.

Objetivos Generales
Por medio del empleo de sondeos MT se pretendetdetearacteristicas geoeléctricas
relacionadas con estructuras tectonicas de desplaztm lateral a lo largo de una
estructura localizada en el valle de Aguascalientes

Objetivos Particulares

* Aplicar diversas técnicas para llevar acabo amalde distorsion en datos
magnetoteluricos.

» Realizar el andlisis de direccion y dimensionalidadestructuras tecténicas en la
zona del valle de Aguascalientes.

* Obtener un modelo geoeléctrico a partir del arsgfisgvio.

» Correlacionar la informacién del modelo con losastientes geoldgicos.



|. FUNDAMENTOS DE TEORIA ELECTROMAGNETICA
.1  Teoria Electromagnética

Dentro del abanico de los métodos geofisicos, latodos electromagnéticos son
herramientas muy importantes en la deteccion deatstas como fallas y fracturas, asi
como en la busqueda de recursos, como acuiferaacionigntos minerales. Esto hace
necesario el conocimiento y entendimiento de lestes causados por los fendmenos
relacionados con la interaccion del campo elécyricampo magnético terrestres.

Como todos los métodos electromagnéticos, el métbalepende de la respuesta de la
Tierra a la penetracion de energia electromagnbtca el subsuelo, por lo mismo es de
suma importancia conocer las bases de la teori&r@ieagnética y su aplicacion bajo las
condiciones de los métodos geofisicos.

La teoria clasica electromagnética tiene como kesdeyes de Ampeére, de Faraday, de
Gauss y de Lorentz. Dichas leyes ayudan a explearlacion causa-efecto de los

fendmenos electromagnéticos, como la induccidrtreleagnética que produce una fuerza
electromotriz debido a la variacion del flujo matire (ley de Faraday), o la relacion entre
el campo magnético con la densidad de corrientdaqgenera (ley de Ampere).

James Clerk Maxwell tom6 como base las leyes dedda electromagnética clasica y
establecié un conjunto de cuatro ecuaciones didaakss parciales que describen las
propiedades del campo eléctrico y del campo magmétisi como su relacion con su
fuente, densidad de carga y densidad de corridasecuales reciben el nombre de
ecuaciones de Maxwell.

Aunque Maxwell no fue el creador de las ecuaciapesllevan su nombre, él derivé tres
de ellas nuevamente de forma independiente en rotioju con su modelo de voértice
molecular de “lineas de fuerza” de Faraday, y taiga completa de la ley de induccion de
Faraday.

El término Ecuaciones de Maxwedliempre ha estado rodeado de controversia solere qu
tanto el mismo Maxwell estuvo involucrado en estasaciones. En estos tiempos el
término Ecuaciones de Maxwedle aplica a un conjunto de cuatro ecuaciones ugrer
agrupadas con un conjunto distinto en 1884 poreDlieaviside, junto con Willard Gibbs.

1.1.1 Ecuaciones de Maxwell

El comportamiento de los campos electromagnéticosualquier rango de frecuencias
puede ser descrito a partir de las ecuaciones devéllay se aplican, generalmente, a
escalas macroscopicas, ya que, a escalas cercdnaamafno atomico, varian

significativamente.



Estas expresiones tienen la caracteristica de pdependencia tanto del tiempgd ¢omo
del espacior(, y se pueden expresar de la siguiente forma pew@ios polarizables y
magnetizables:

11 OxH(r) = jf(r,t)+aDa({’t)

Dm(r,t)=0 1.3 Om(r,t)=n,(rt) 1.4

oB(r,t) 12

OxE(rt)=-

En donde
E es el vector de campo eléctrico [V/m]
B es el vector de induccion magnética [T]
H es el vector de intensidad magnética [A/m]
D es el vector de desplazamiento eléctrico f/m
jt es la densidad de corriente eléctrica [A/debida a cargas libres y
n: es la densidad de carga eléctrica [€] hhebido a cargas libres.

La primera ecuacion 1.1 basicamente es la ley dadbg y establece que las variaciones
temporales en el campo magnético inducen fluctnasiccorrespondientes en el campo
eléctrico, es decir, que a partir del campo eléatrpodemos deducir los campos
magnéticos.

La ecuacion 1.2 es la representacion de la leyrdpéhe, la cual dice que cualquier espira
cerrada de corriente eléctrica tendrd un campo étmgn asociado de magnitud
proporcional al flujo total de corriente, es delds corrientes de desplazamiento estan para
explicar la conduccion en materiales dieléctric6s.se asume que las corrientes de
desplazamiento son invariantes con el tiempo ylaécAmpere se reduce a la expresion:

OxH=j;

Las ecuaciones 1.3 y 1.4 son la ley de Gauss @ampa@ magnético y campo eléctrico
respectivamente. En ellas se menciona que no exiatgas magnéticas libres, es decir, no
existe un monopolo magnético.

En estudios de MT, variaciones en la permitividitteca €) y permeabilidad magnética
(w) de las rocas son despreciables comparado coackares en la conductividad, y se
asumen valores del vacio.

Las soluciones generales de las ecuaciones de Maamecampos vectoriales expresados

en el dominio del tiempo, donde operaciones aritagtentre los campos son complicadas,

sin embargo, es posible hacer mas sencillo eliateo de estas soluciones si se trabaja en
el dominio de la frecuencia.



Asi, las ecuaciones de Maxwell pueden expresars&reninos del dominio espectral
aplicando a los campos que las integran, la tramsfda de Fourier, que basicamente se
expresa como:

f(r,t)= F(r,w) 1.5

La transformada de Fourier se puede definir arpaetifunciones complejas, por lo que se
tendrian componentes real e imaginaria y quedaidafcomo (Hsu, 1987):

F(r,o)=R(r,o)+i0(r, w) 1.6
Donde « es la frecuencia angular y es equivalente27d , donde frepresenta la

of (r,t)

frecuencia. También, se cumple la condicieﬂat— - iaF(r,a)). Asi entonces, las

ecuaciones de Maxwell transformadas al dominio@sgequedan expresadas como:

OxE(r, ) +iaB(r,w)=0

1.7
OxH(rt)-ieD(r,a)=j,(ra) 1.8
DmB(r,w)=0 1.9
0m(r,w) =7 (1) 1.10

1.1.2 Relaciones Constitutivas

Si bien es cierto que las ecuaciones de Maxweltries el comportamiento de los
campos electromagnéticos, también es cierto quenseesitan expresiones que
particularicen las ecuaciones originales para kstabuna relacion del comportamiento de
los campos con las propiedades eléctricas y magisétparticulares del medio de
propagacion.

A dichas expresiones se les llama Relaciones o s.&@nstitutivas y su funcion es
relacionar dos campos vectoriales por medio denpetrads, que en general, son tensores
dependientes de la posicion y de la direccion, padios no homogéneos y anisotropicos
respectivamente, mientras que para medios homogémédeotropicos estos parametros
resultan escalares dependientes de la frecuencia.

Entonces si consideramos una Tierra con caradtadsthomogéneas e isotrdpicas,
podemos aplicar estas relaciones a las ecuacianddagwell y obtener un conjunto de
ecuaciones simplificado, en donde las constantesad®po magnético, eléctrico y de
conduccién son:

a(a)) = conductividad eléctricesfn]
£(a)) = permitividad eléctricaH/m]|
,u(a)) = permeabilidad magnétichljm]



Y que en un medio homogéneo isotrépico son coretargales, ademas de que existe
paralelismo entre el vector de desplazamientorétécton el campo eléctricd(// E), el
vector de induccion magnética con el vector densittad magnéticeB(// H), y el campo
eléctrico con la densidad de corriente eléctiicd ().

12 Relaciéon Constitutiva
J=o(wE

Esta ley constitutiva relaciona linealmente la d#ad de corriente eléctrica con la

intensidad del campo eléctrico, la cual se le certambién como ley de Ohm. Aqui la

conductividad eléctrica es una medida de la repugstlas cargas libres de un medio en
presencia de un campo eléctrico externo.

Debido al caracter vectorial del campo eléctricdeyla densidad de corriente eléctrica, la
conductividad debe expresarse como un tensor slgueente forma

Este tensor cuenta con la caracteristica de depeiadeon el sistema de referencia, sin
embargo, los elementos fuera de la diagonal pah@pnservan una simetria a pesar de la
posicidn aleatoria del sistema de referencia,uela, = o, .

22 Relacion Constitutiva
D = £(w)E

Esta ecuacion relaciona el campo eléctrico conolastante de permitividad eléctrica,
definida como la capacidad de un material a paes& en respuesta a la aplicacion de un
campo eléctrico, y asi, practicamente anular elpcamterno del material. Al igual que la
permeabilidad, la permitividad puede expresarséupaion de la permitividad del vacio,

£, = 885x10™?[Farad/ni, de tal forma ques(c.) = €,&,, en dondee, es la permitividad

relativa 6 constante dieléctrica del material, geeeralmente tiende a uno excepto para
materiales que se comporten como dieléctricos.

32 Relacion Constitutiva
B = (wH

Aqui u se define como la permeabilidad magnética, unataate de proporcionalidad

entre la intensidad del campo magnético exterreigduccidon magnética y al igual que la
conductividad eléctrica puede expresarse comongote



Esta constante, al igual que la permitividad seeseen términos de la permeabilidad del
vacio, es decir,u(a):,u,,uo, en dondey, es la permeabilidad magnética del medio, que

por lo general tiene un valor aproximado de L,\= 477x107 [H/m].

Es importante mencionar que los valores relatives la permitividad eléctrica y
permeabilidad magnética tienden a un valor cereafiqpara la mayoria de los materiales
gue se encuentran en el subsuelo, a excepcion teiates altamente magnéticos por lo

que se puede asumir qyuéa) =l Y e(a)z &-
1.2 Fundamentos del método magnetotellrico

El método MT se encuentra englobado dentro del egtmt de los métodos
electromagnéticos de exploracion geofisica. Dichu&todos tienen la capacidad de
caracterizar las propiedades eléctricas del sesjpecialmente la conductividad eléctrica,
la cual tiene un amplio rango de variacién condisintos materiales que conforman el
subsuelo. El principio fisico de estos métodos asaben el fendbmeno de induccién, es
decir, si una fuente EM o campo primario inducerieates secundarias en el subsuelo,
dichas corrientes generan campos secundariosjsbsscse pueden medir en superficie con
sensores adecuados. En general la intencion deeampiétodos EM es analizar la
interaccion de los campos con el subsuelo paracttesiis propiedades eléctricas.

1.2.1 Clasificacion y Variantes

Los métodos electromagnéticos tienen diversas ®daaer clasificados, ya sea por el tipo
de fuente que utilicen o por el rango de frecuenadquiridas. En la tabla 1.1 se presenta
un ejemplo de clasificacion de los diferentes mé$odM dependiendo del tipo de fuente

incluyendo una estimacion de la profundidad destigacion de cada método.

Fuente Método Profundidad!
GDS (Sondeo Geomagnético Vertical) 10 — 10004km
Magnetotelurico

Natural = MT (magnetotelarico) 1 - 250 km

= AMT (audiomagnetotelurico) 0.1 -5km
VLF (muy bajas Frecuencias) 0—5 km|

DC (corriente directa)
= VES (sondeo eléctrico vertical)
Controladal_°_ERT (tomografia de resistividad eléctrica)

CSAMT (Audiomagnetotellrico con fuente artificial) | 0.01 — 5 km
TEM (electromagnéticos en el dominio del tiempo) 010- 5 km

FEM (electromagnéticos en el dominio de la frecig@rjc 0.01 — 5 km

Tabla 1.1 — Clasificacién de métodos electromagasétile acuerdo al tipo de fuente empleada y prafadd
de investigacion.

0-5km




En base a la tabla anterior, se puede deducir lgmétedo magnetotellrico posee algunas
variantes en funcién del rango de frecuencias aidsi y analizadas. Entonces se puede
realizar una clasificacién en particular para la&ados magnetotellricos representados en
la siguiente tabla.

. Rango de Rango de .

Variante Frecugencias Peri(g)dos Tipo de Fuente
MT 10” Hz — 10 Hz 10s-10s Natural
AMT 10 Hz — 14 Hz 10°s-10's Natural
CSAMT 10" Hz - 10 Hz 10°s-10"s Controlada
RMT 10° Hz — 16 Hz 10°s-10s Controlada

Tabla 1.2 — Variantes del método magnetoteldrico.

De acuerdo con los datos de la tabla 1.2 para waaale las variantes del método MT, se
ilustra de forma gréfica en la siguiente figuractdertura de frecuencias Gtiles para cada
una de las variantes ya mencionadas.

RMT AMT
CSAMT | MT |
A A A A A A A A A
\/ v A\ . v \ v A\ . \ v
o

0% 10° 104 10%® 102 10! 1 10 12 1¢8 1

Rango de Periodosd]
Figura 1.1 — Rango de periodos [s] de trabajo phmaétodo MT.

1.2.2 Fuentes de Campo MT

Los sondeos MT se basan en la medicion de camgosiebs y magnéticos naturales que
fluyen en el subsuelo a diferente profundidad, @lcinediciones son dependientes de la
frecuencia. Dicho esto, en el método MT los cangdéstrico y magnético estudiados son
producidos por fuentes de origen natural que vagfael tiempo. Al tener una fuente de
origen natural el método MT se vuelve versatil yagtico, sobre todo en la parte de
adquisicion de datos, debido a que no es necesaoiones longitudes de cable ni potentes
fuentes de energia.

Los campos EM naturales inducidos en el subsuelteti diversos origenes que estan
mayormente asociados a fendmenos como la interaceidre el viento solar y la
magnetosfera y las tormentas ocurridas en la aaradde la Tierra.

La atmésfera es la principal fuente de campos detet rango de frecuencias de 13-Hg,
cuyo origen se encuentra en las tormentas eléstii@s campos con frecuencias menores
a 1Hz se originan principalmente por ondas hidromagasten la magnetosfera.



Los campos producidos dentro del rango de frecaenentre 10-1G° Hz tienen un
principal interés en exploracion a nivel regionalogal. Sin embargo, las frecuencias
menores a Hz resultan de mayor interés debido a su gran pradaddie investigacion.

1.2.3 Modelos Simplificados

En general, es dificil tratar de obtener las soles generales de las ecuaciones de
Maxwell, y por lo mismo no siempre es posible obtesus soluciones analiticas. Ademas,
dichas soluciones generales pueden ocultar caisiitas fundamentales de los fendmenos
de interés por lo que, cuando es posible, se aitiliguno de los modelos simplificados de
los campos, que hacen mas sencillo el tratamiemtenatico. Entre los modelos de uso
mas comun se pueden citar el modedtacionarioo estaticq el modeloondulatorioy el
modelo cuasi-estacionario(Orellana, 1974). Adicionalmente, dichos modelagden
simplificarse particularizandose a su comportanoidimite para frecuencias muy bajas.

Modelo Estacionario
En este modelo, los campos y las fuentes son antas tiempo ya que las corrientes son

continuas eestacionariasy se tiene una distribucion de cargas en reposa@dia forma, las
ecuaciones de Maxwell (1.1 a 1.4), quedan simglifé&s como:

OxE(r)=0 1.11
OxH(r)=j,(r) 1.12
0m(r)=7,(r) 1.13

0m(r)=0 1.14

En estas expresiones se puede ver que el campoosiétco depende solamente de la
distribucion de cargas y el magnetostatico Uunicaende la distribucion de las corrientes
estacionarias o continuas, por lo mismo, el campgn@ético y el campo eléctrico no son
dependientes el uno del otro. Y la ecuacion deimoidiad queda expresada como:

O«J=0 1.15
Modelo Ondulatorio

El modelo considera que las ondas electromagnétiegzropagan a través de un medio
aislante. En un medio aislante, la conductividagctelca es nula y por lo tanto, las
corrientes de conduccion son despreciables en aawipa con las corrientes de
desplazamiento (Orellana, 1974). Entonces la LeyAd®ere (ecuacion 1.2) queda
expresada como:

OxH :(32 1.16
ot



Debido a que la conductividad eléctrica es nula, desir a(a))=0, las ondas

electromagnéticas no sufren atenuacion al propagamsel medio y la profundidad de
penetracion tiende a un valor infinitd,= 0. Ademas la velocidad de fase es independiente
de la frecuencia.

Modelo Cuasi-Estacionario

La descripcion de las condiciones de aplicacioreste modelo es de suma importancia,
debido a que la adaptacién de las ecuaciones devdllaa este modelo expresan
caracteristicas fundamentales de fendmenos désnpara el método MT.

El modelo considera fendmenos de variacion tempa@ahde la aproximacion cuasi-

estatica es valida Unicamente para bajas frecuendi@a que, se asume que el
comportamiento del sistema, para frecuencias migsbae aproxima al comportamiento
de frecuencias cero (caso de corriente continuanblén se asume que el cambio de un
comportamiento estacionario a uno cuasi-estacion@m el que existen fenémenos de
radiacién) debe ser gradual y paulatino confornmeeanta la frecuencia.

Es posible aplicar la aproximacion cuasi-estatiedagd ecuaciones del electromagnetismo
cuando la minima longitud de onda significativa dspectro de Fourier de los campos
involucrados es muy grande respecto a las dimeeside la fuented min >>d, en donde

A es la longitud de ondadyes la dimension de la fuente.

Entonces, las ecuaciones de Maxwell se aproximis ga establecidas para el modelo
estacionario, con la diferencia de conservar sem#gncia temporal:

OxE(r,t)=0 1.17
OxH(r,t)=j,(r.t) 1.18
D[]D(r,t):nf(r,t) 1.19

OB(r,t)=0 1.20

Y la ecuacion de continuidad queda comie J =0. Es importante notar que para este
caso no existen corrientes de desplazamiento paju se asume que el medio es
conductor.



1.2.4 Asunciones Teoricas

Para una mejor implementacion de las bases tedidas principios de aplicacion del
método MT, se hace necesario emplear algunas @enés cuales podran conducir a una
soluciéon particular de las ecuaciones de Maxwedh ¢o cual se podran desarrollar
algoritmos mas eficientes para el tratamiento dedbtos y asi poder obtener de resultados
mas rapidos y confiables. Para llegar a este @bjeBahr y Karsten (2005) proponen una
serie de asunciones, que se enuncian a continuacion

= Se cumplen las ecuaciones electromagnéticas gese@Maxwell.

= La Tierra no genera energia electromagnética, lachtnsorbe o la disipa, es decir,
se trata como un medio pasivo.

» Todos los campos deben ser tratados como cons@vatise trabaja en el dominio
del campo lejano.

= El campo electromagnético natural que funciona chrante, se genera por grandes
corrientes ionosféricas y se encuentra muy alejeglativamente, de la superficie
terrestre, debe considerarse uniforme y el compoets#o de ondas
electromagnéticas como ondas planas. Esta asumcoas valida en regiones
polares o ecuatoriales.

= En una Tierra estratificada no se asume ningunm@eacion de cargas libres, es
decir, s = 0. En una Tierra multidimensional, las cargapweden acumular a lo
largo de las discontinuidades. Esto genera un fen6mmo inductivo conocido
comostatic shift

= La carga se conserva, y la Tierra se comporta asmoonductor ohmico, regido
bajo la ecuaciérj =o E , dondgj es la densidad de corriente eléctrica tetas la

conductividad del medio i es el campo eléctrico.

» El campo de desplazamiento eléctrico se considersiestatico para las frecuencias
gue se manejan en MT. Por lo que, las corrientetedplazamiento variantes en el
tiempo, son nulas comparadas con las corrientesm#uccion.

= Cualquier variacion en las propiedades electromagigese asumen nulas respecto
a la variacion de la conductividad de las rocas.

1.2.5 Tensor de Impedancias

Mientras que en los primeros trabajos suponianTéel@aa como un medio homogéneo o un
medio isotropico de capas planas horizontales v@&in{1960) reconocio la importancia de
la anisotropia en la resistividad (o bidimensiatedi), de ahi introdujo el concepto de
tensor de impedancias el cual fue util para lardetacion de la resistividad aparente
como una funcion de la orientacion angular. Un kexte resumen del procesamiento del
tensor de datos MT y de la funciones de respuesta dierra que se pueden derivar del
tensor de impedancias fue escrito por Vozoff (1972)



El tensor de impedancias es una magnitud complpgrta de la cual se puede definir la
resistividad aparente y la fase de cada elementemsr y que matematicamente se define
como la matriz de coeficientes de acoplamientoale® que relacionan las componentes
horizontales del campo magnético en un punto ceodaponentes horizontales del campo
eléctrico en el mismo punto. El tensbres una matriz cuadrada de 2x2 elementos. En la
aplicacion para datos de MT, para campos de oradgplas componentes horizontales del
campo eléctrico (E) y magnético (M) se relacionan fdrma lineal con la siguiente
ecuacion matricial:

E=2ZH 1.20

La cual se puede expandir como:

51 12w 2wl [Fy 1.21

De esta ecuacion matricial podemos obtener elesigiisisterma de ecuaciones:

E.=Z,H,+ZH, 1.22
E,=Z,H,+ZH, 1.23

Primero para encontraf tenemos un sistema de 2 ecuaciones y 4 incogritsts
discrepancia aparente se puede resolver calculdpdomo promedios sobre bandas de
frecuencias (Vozoff, 1972). Entonces empleando étodo de minimos cuadrados,
explicado a detalle méas adelante, cada ecuacitgeseribe:

(EA%) = Z,(H A%+ 2, (HyA*) 1.24

y (EB*)=Z,(H,B*)+Z,(HyB*) 1.25

dondeA* y B* son los complejos conjugados de cualquier paodgonentes, ya sé#,,
Hy, Ex0Ey, ¥y ( ) es el promedio del espectro cruzado alrededomdefrecuencia dada.

Las componentes que se usan cominmente son lasn® enagnéticd;lx y Hy, ya que se
espera que tengan un mayor grado de independemeiguglquier otro par. Después de
aplicar algunas multiplicaciones y resolver las astones llegamos a las siguientes
expresiones:

_ (E,A%)(H B*) +(EB*)(H A*

" (H,A%)H,B*) +(H B*)H,A*) .20
_ (EA*)(H,B*) +(E,B*)[H,A%)

" (H,A*)(H,B*)+(H,B*(H,A*) 127
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_(E,A*)(H,B*) +(E,B*)[H A*)

P (H,A*)(H,B*) +(H,B*)H,A*) -28
_(E,A*)(H,B*) +(E,B*)(H,A*)

“n (H,A*)(H,B*) +(H B*)H, A% +29

Cuando la conductividad de la Tierra solo variafamcion de la profundidad (Tierra
unidimensional o de capas planas), los elementda diagonal principal son igual a cero
(Z«=Zy = 0) y los elementos de la antidiagonal tienen resloguales de amplitud pero
con signo opuest@f~= —Zyx). En forma general tendriamos un tensor de laesigeiforma:

0
Z, =[_Z ;} =7, 1.30

Cuando la conductividad varia también a lo largouda direccion lateral, se dice que
tenemos una Tierra bidimensional. Cuando uno dejisdel sistema coordenadod(y)

es paralelo a la direccion de cambio de la conddeii, los elementos de la diagonal
principal seran igual a cero, y los elementos deartidiagonal resultan diferentes,
(Krivochieva, 2003), y el tensor adopta la sigugciarma:

Z = 0 2y =Z 1.31
] Z O 2D

yXx

Las componentes del tensor de impedanZip témbién se utilizan para calcular las
funciones de resistividad aparentg)(y las funciones de fas@j{, las cuales para un
medio 2D &,y) se pueden definir como:

1 ) _(im{z,}
pxy(w)_(c%)zxy(w) 1.32 ¢, = tan Rz, 1.36
_ 1 2 _ -1 Im{zyx}
pyx(a))—(wo)zyx(a)) 1.33 @, = tan R 1.37
1 2 o a(Iim{z }
P (@)= =7 . (@) 1.34 ¢, =tan xx 1.38
(Wo)‘ | ReZ,}
_ 1 2 panl Im{zyy}
pyy(w)_(c%)zyy(w) 1.35 @,, =tan Rdz.) 1.39
yy

Dondew representa la frecuencia angular [rad/glpyla permeabilidad magnética [H/m]
del vacio.
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Ahora, si ho hay una coincidencia entre los ejemddicion y la direccion de cambio de la
conductividad, tendremos qui«# Zy y Y Zyxy # Zyx l0 cual es la forma general, también
llamado caso de tierra tridimensional.

Z; :{ZXX ZXV}:ZB,D 1.40
Z, Z,

En este caso las expresiones para calcular lativetasl aparente y la fase de forma
independiente al sistema de referencia, se puesteraizar con las expresiones:

P (W) = (Cuy.ll)

Z; (@) 1.41 6 = tan‘l{lm{z”}J 1.42
ij - ij = )
Ré{Zij }
1.2.6 Skin Depth
La profundidad de penetracion de los camipgsH en la Tierra esta relacionada de forma
inversa a la conductividad de las rocas y si larrdiduera un medio uniforme el
decaimiento de estos campos se daria de forma exgiahen relacion a la profundidad.
La profundidad de un sondeo se puede relacionadoi¢anton las frecuencias usando el
concepto deskin depth el cual ha sido ampliamente usado como un estimdd la
profundidad de penetracion. Rigurosamente se pdefildr como la distancia en un medio
homogéneo sobre la cual la amplitud de un ondea@aratenuada por un factorldeo de
cerca de un 37% de la amplitud original en superfic
El skin depthse puede empezar a definir en términos de la aatestle atenuaci¢hy parte

imaginaria de la constante de propagaciomicha constante de propagacion se puede
definir como:

y=a+ib 1.43

Siendoa la constante de fasebyla constante de atenuacion, entonces:

b= % 1.44
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En el caso particular del modelo cuasiestaciongr@gwa un medio conductor donde las
corrientes de desplazamientdy)( son casi nulas, la constante de atenuacion sdepue

expresar comab = ua)% y al sustituir este término en (1.44), podemosmdét la

siguiente expresion parasiin depth

HWo 1.45

Donded es el skin depth [m]
o es la frecuencia angular [rad/s]
o es la conductividad [mhos/m]
n es la permeabilidad magnética [henries/m]

Ahora si sustituimosa =27f y p=10, podremos manejar el término en funciéon de

parametros de interés y controlables como la resiatl y la frecuencia, y asi entonces
tendremos una expresion mucho mas sencilla:

5:; /% - 0503/% 1.46

En dondep es la resistividad}.m] y f es la frecuencia [Hz].

1.2.7 Implementaciéon en Campo

Los procedimientos en el trabajo de campo, auneae Basicamente simples, requieren de
un gran esfuerzo en la planeacion y atencion adtalles. El cuidado que se debe tener
para obtener buenos resultados es casi igual aegdebe tener con cualquier otro método
electromagnético, ademas que la sensibilidad dméaliciones hacen al trabajo de campo
vulnerable a perturbaciones en los sitios de m&dicya que existen diversos tipos de
situaciones que los equipos de medicién no puedetnatar, tales como transito vehicular
y peatonal, los cuales pudieran actuar como unaduecal generadora de campos, y que
provocan que la impedancia sea diferente del yaloa una onda plana.

Esencialmente, el método MT mide las componentedodecampos eléctricoE] y
magnético ) naturales terrestres para inferir los valoresateductividad eléctrica en el
subsuelo. La estabilidad de las componentes dep@amagnético es mejor que la
estabilidad de las componentes del campo elécirisofomamos un sistema de referencia
tridimensional X, Y, Z), tendriamos seis componentes con las cualesjdralpero la
componente vertical del campo eléctrieg,presenta una alta inestabilidad (Vozzof, 1972).
Por lo tanto, se pueden medir hasta cinco compesgfit Hy, Hz, Exy Ey.

13



Para medir estas componentes, en cada sitio deigredie necesita colocar dos pares de
electrodos alineados en angulo recto, los cuaktemier medir componentes verticales del
campo eléctrico en cada sitio, asi también debércase 3 magnetdmetros o bobinas
perpendiculares entre si para medir el campo miagnélos que miden componentes
horizontales y uno que mide componente vertical Ramedicion del campo eléctrico, los
electrodos proveen una conexion eléctrica de leagjatencia y bajo ruido con la Tierra.

Para una mejor calidad en la adquisicién de logsdes recomendable alinear los sistemas
de electrodos y bobinas respecto a la direccidncip@l de la estructura geoeléctrica. Un
diagrama en la figura 1.2 describe graficamente aamdiguracion de campo del método
MT.

Equipo de grabacion

Bobinas Electrodos

Figura 1.2 — Arreglo esquemaético de la implementadie campo (Vozzof, 1972).

Para las mediciones del campo eléctrico se puetierauelectrodos impolarizables, ya
que proveen una baja resistencia y minimizan edorujenerado por las conexiones
eléctricas (Vozoff, 1972). Si se sabe que la sdBagntrada es la diferencia de potencial
entre cada par de electrodos, entre mas alejatiers les pares de electrodos, mas grande
sera la sefial del voltaje medido, asi que es diespaber los electrodos tan lejos como sea
posible, siempre y cuando el ruido sea permispgmeque si la fuente de ruido es grande, en
ese caso, al abrir la apertura electrodica tambsédin incluyendo una sefial de ruidos mas
grande, disminuyendo sustancialmente la relacidalsaido. En esos casos lo que se hace
es cerrar la apertura electrédica.

Dado que los cables no deben moverse sobre el caragoético principal de la Tierra, ya

gue esto puede inducir ruido, es recomendable rcldsricables cada algunos metros, lo
mas factible es usar tierra, para restringir eloui
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A veces puede ser posible que el campo eléctrida smperficie cambie tanto en direccion
como en intensidad en distancias muy cortas, estald a grandes cambios laterales de
resistividad cercanos a la superficie. Para un megmtrol de estas variaciones, deben
emplearse grandes espaciamientos entre electrddotién es muy importante que los
pares de electrodos formen una cruz cuyos lados Eemas posible, iguales en longitud.

Los relieves topograficos también pueden causatordisnes similares a aquellas
originadas por heterogeneidades resistivas. Eg#asrsiones bien pueden ser modeladas,
sin embargo, o mejor es tratar de evitarlas lo qusse pueda, especialmente si el relieve
topogréafico es mayor al 10 % del espaciamienteeesigctrodos.

Los magnetometros o bobinas de induccidn son aium seasibles que los cables de
conexion de los electrodos. Para prevenir el manioi o vibracion debido al viento, las
dos bobinas que miden componente vertical se eamiegn zanjas someras. La bobina
vertical también se coloca en agujero que se exaaeh suelo.

Las bobinas son niveladas dentro del rango deagtogesto mediante burbujas de nivel. El
azimuth horizontal es ajustado con precision simitdizando un simple transito. Si las

bobinas tuvieran ndcleos permeables deben sepamnasde otra varias veces la longitud
donde estan colocadas, esto para evitar en cadaabais efectos de distorsion del campo
local que rodea a las otras.

En general, los sitios se deben escoger con suidadny para evitar en lo posible fuentes
de distorsion tales como circuitos de protecciotddiaa, lineas de energia eléctrica y
transito peatonal y vehicular. Para una mejor eficia, el registro de datos puede ser
programado para evitar ruido anticipado o descalwo@/ozzof, 1972).

1.2.1 Proceso de Datos

El proposito primordial en el procesado de datogmatotellricos es extraer valores
confiables de impedanciag)( resistividades aparentes,)( fases ¢), ademas de otras
funciones de respuesta terrestre a partir de lalicloees de campo. A continuacion se
hace una descripcién del proceso para transforeragsstemporales a los parametros a
analizar.

El registro superficial de las componentes de caelpotrico y magnético se realiza en
forma de series de tiempo individuales que se foamsn al dominio de las frecuencias
utilizando analisis de Fourier, lo que implica manena parte real y una imaginaria.

Consideraciones Previas

Tenemos dos aspectos que son necesarios a considaralo se parte de los registros
temporales almacenados por los equipos de medigaba calcular las funciones de
respuesta magnetotellrica. El primer aspecto efeeto que causan los equipos sobre los
registros, es decir, minimizar los efectos de umgntacion en los registros. El segundo es
el preproceso o acondicionamiento de la sefial temhgwevio a la transformada de
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Fourier, es decir, reducir la aparicién de artefacl transformar los registros al dominio
de las frecuencias. A continuacion se detallarsestpectos.

Efectos de la instrumentacion

Las series temporales de los datos o registrosidbte se encuentran afectadas no solo por
factores dependientes de las condiciones del nidie® la fuente natural, sino también por
las caracteristicas del equipo y de la adquisi¢alas como:

Distancia entre electrodos

Amplificaciones de la sefal

Funciones de transferencia de los sensores

Filtros antialiasingy de atenuacion del efecto de lineas de transmigctrica (filtros
Notch

Dichas caracteristicas se deben conocer para tegioqarcialmente las series temporales
originales por medio de un proceso de deconvoluddta etapa se denomina calibracion,
la cual consta de dos apartados principaleSaléracion de los sensorgsla Calibracion
por multiplexado

La calibracion de los sensore® integra de dos partes, una que involucra kitskdad de
las bobinas magnéticas y otra donde se contemp@eametros como la distancia entre
electrodos y las amplificaciones de la sefial paggrar la resolucion de las mediciones.
Estas partes se manejan dependiente e independesladrecuencia, respectivamente.

Algunos equipos por cuestiones técnicas o de disefiniden los campos simultdneamente
y se genera un desplazamiento temporal el cualosege con lacalibracion por
multiplexado por esta razén es necesario conocer las secaelemspecificas de muestreo
y almacenaje cuando se mide cada serie temporal.

Preproceso

Como se ha indicado, la estimacion de las resmiesteealiza en el dominio espectral, por
lo que se hace necesario preparar las sefiales deranadecuada antes de aplicar la
transformada de Fourier que las cambie de domkste proceso consiste en dos etapas
principales, la eliminacién de la tendenciadetrending y la atenuacion del efecto de
truncamiento dapering

Asi, como paso previo al calculo de los espectmdad series temporales, es necesario
eliminar o minimizar, lo mas posible, cualquier\dasion sistemética del eje temporal. El
procedimiento habitual para é&iminacion de la tendencies asumir que el valor medio de
la sefial a lo largo de todo el segmento tempore¢es
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Asi, las componentes de la sefial que se desviestdevalor son corregidas segun este
precepto, mediante la expresién (metronix, 1993):

t

tn th 2
s‘tzs[—iZst -t Y s =>s 1.47
t, = t/ t—1+t/ t=1
Valor _ Medio 2 _ 2

Tendencia

Dondest es la serie registradsif es la serie corregida por la tendenc'ﬂﬂ,{l.ln].

Cuando se aplica la transformacion al dominio dsple@ sefiales temporales finitas
aparece etfecto de truncamient®ara reducir estos efectos y después de la elindim de

la tendencia se multiplica la serie temporal pa ventana, la cual atenua gradualmente las
amplitudes de los extremos (Brigham, 1974). Estauscion presenta un problema pues
involucra una penalizacién sobre la resolucion etsge es decir, sobre la precision del
contenido de frecuencias.

Para realizar esta operacion existen diversas namtagque reducen el efecto de
truncamiento en la sefal temporal. Un ejemplo esefdana de Hanning que se describe
mediante la expresion:

hanning(t)=£+lco& 1.48
2 27T,

dondeTy es el intervalo de truncamientaty< T, .

Transformacion al Dominio Espectral

Una vez hechas las calibraciones y el preprocesplgm la transformada de Fourier, que
pasa la sefal temporal al dominio espectral. Dicdressformacion representa una secuencia
de datos como una combinacion lineal y complejdudeiones seno y coseno. Es decir,
permite identificar el contenido de frecuenciaslalesefial en un determinado intervalo
espacial o temporal. Su expresion matematica es:

F{s(th =] e at 1.49

donde s(t) es una sefal continua en el dominio aemhpla cual debe cumplir con la
condicion que|” [ft)dt < e . Esta funcionF{s(t)} es la transformada de Fourier (8,

gue resulta ser una magnitud compleja.

17



Si consideramos quE{s(t)} = S(f ) entonces existe la expresion:
Fs(t =] of)e>"df 1.50

denominada Transformada Inversa de Fourier, queergknente se expresa como
F‘l{S(f )} = S(t), y esto permite reconstruir la sed) a partir de su transforma#f).

Para el caso de una sefial discegtaomo es el caso de las sefiales registradagnsedile
S = s(kAt), donde Atrepresenta el intervalo de muestreo. Se puede gepade una
manera equivalente al caso de una sefial contituaxpresiori.49se convierte en:

S :Zske'iz"% ,n=0L...N-1 1.51

dondeN es el numero de muestras de la sefta) toma la formaS, =S(nAf), donde

Af :}I/\lAt' Asi, la expresionl.51 se denomina la Transformada de Fourier Discreta
(DFT).

De forma analoga a la expresiarbQ la Transformada Inversa de Fourier Discreta se
expresa como:

N -
- LSV n=o1... N-1 1.52
N & o

Numeéricamente, la implementacion de la Transforntd&ourier Discreta resulta costosa,
ya que requiere d2N* operaciones complejas. Existen dos procedimienaos acelerar
este calculo. Uno consiste en la utilizacion dgbatmo FFT Fast Fourier Transforr)) en
donde es necesario que el nimero de muestras siefitd sea potencia de 2. El otro
procedimientos la Decimacion en Cascddasade Decimatignintroducida por Wight y
Bostick (1980). Esta técnica se basa en la DFT nsiste en el célculo de dicha
transformada de segmentos de la serie temporalsgepla ventaja de realizarse en tiempo
real. Como resultado, las contribuciones arménétagidas de cada uno de los segmentos
transformados conforman gradualmente los coefiegede la transformada en el dominio
espectral.

A manera de compendio se presenta en la figurairl.8squema resumido acerca de los

pasos principales de preparacion de la sefial aetesstimar las funciones de respuesta
magnetotelurica.
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e ) e h( h(® hy

Edicion

Eliminacion de la tendencia
(Detrending)

A

Aplicacién de la ventana
(Tapering)

A 4

Transformacion al dominio de las
frecuencias

.

E(f) E) H({) H®H H

Figura 1.3. — Preparacion de la sefial hasta ssftnramacion al dominio espectral.
Estimacion del Tensor de Impedancias.

Como ya se habia explicado anteriormente en lag@ekR2.5, en un medio homogéneo, la
impedancia es la magnitud que relaciona linealmiEsteeomponentes ortogonales de los
campos eléctrico y magnético terrestres medidossgperficie. Dependiendo de la
dimensionalidad del medio le corresponde una eipresmplificada o compleja de la
expresion general para calcular esta relacgguydcion 1.40

Derivadas de esta relacion, se pueden calculastixedades aparentes y fases, y como ya

se habia mencionado mediante las expresiarEsy 1.42 se pueden calcular, de forma
general, estos parametros.
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El céalculo de las respuestas magnetotellricas afizaea través de estimaciones
estadisticas, ya que estas permiten reducir, bejtag condiciones, errores en las series
temporales. Dichos errores se pueden deber a ellironico propio del equipo de
medicion o el ruido antropogénico si las mediciosegealizan cerca de infraestructuras
urbanas. Si este ruido se considera como no coiwakdo, la expresion lineal21 puede
escribirse como:

E(f)=z(f)H(f)+&(f) 1.53

donde el términog(f) contempla este error. Particularizando esta Uléx@resion para

cada una de las direcciones de medicién, las @érpesspara el célculo de las componentes
del tensor de impedancias consisten en dos ecwacioon cuatro incognitas también
complejasZ;(f), haciendo el sistema sea indeterminado.

E,=Z,H,+Z,H, +&, L5
E.=Z,H,+Z, H +¢&
Es posible obtener una solucion a este problemguporse pueden obtener varias
estimaciones independientes E[éf) y H(f), resolviendo el sistema como un problema
de regresion lineal divariada.

Minimos Cuadrados

La técnica mas habitual para realizar la estima@étadistica es la de laginimos
cuadradog(Least Squared.S). En este tipo de solucidén se asume que la furdgoerrores

Z(f) tiene una distribuciéon normal de media cero, esrdia técnicalS procura que se
minimice la varianza de los errores o residuales.

En el dominio espectral, el estimador de minimoadcados que calcula la funcién de
respuesta o impedancia esta dado por la expresion:

2 =eA"(AA")" 1.55
donde la superficieh indica la transpuesta conjugada y las matrid&3d"y HH"
representan las matrices de espectros cruzadasmniiho convencional para resolver la
impedancia asume quees constante a lo largo de una ventana espe¢tabff, 1989).

La indeterminacion de la ecuacidn53 también se puede superar si se generan los

espectros cruzados con alguna de las componidntef, Ex 0 E,, tal como se describieron
en las ecuacionds24y 1.25
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Asi, si se asume que la impedancia es constanie arervalo de frecuencia alrededor de
la frecuenciaf;, entonces la operacion mateméti<cfaD*> representa el promedio del

espectro cruzado entre las compone@tgD* en dicho intervalo, es decir,
. 1% .
oo (f)= o [lett o) Jdwr, 1o 156

donde Af =|f - f| y W(f, fl) es la ventana espectral que permite calcularchedio

alrededor de la frecuencia objetifijoLas frecuencias especificas se escogen de mguera
se encuentren equiespaciadas en la representagaitmica de la frecuencia.

Una vez calculados los espectros cruzados, esledsiltar la parte real e imaginaria de las
impedancias, resolviendo el par de ecuaciones winmeds mostradas en la expresion
anterior. Explicitamente la solucion dd8 queda:

1.57

que resulta ser la estimacion depor minimos cuadrados sobre la banda de frecuencia
elegida, asignada a la frecuenfgia

Una vez aplicada la ventana de promedios espextdies autoespectros y a los espectros
cruzados es posible estimar las componentes dsbrtete impedancias a partir de la
ecuacionL.54

Evaluacion de las respuestas

Al procesar datos en el dominio de las frecuenptaiemos establecer de forma simple las
relaciones lineales que vinculan las componentesad®o electromagnético y asi obtener
las funciones de respuesta necesarias para larietigeion. Las funciones mas utilizadas en
la prospeccidon geoeléctrica son el tensor de impeas, Z, y la funcion de transferencia
geomagneética tpper.

Dado que las técnicas de estimacion de respuesthassin en métodos estadisticos, al
realizarse multiples estimaciones de resistividaarente y de fase es factible tener una
medida de dispersion de los datos, lo que proposcima idea de la medida del error
descrito en la ecuacidn53

Existen varias metodologias para calcular esterwaltas consideraciones pueden ser
bastante complejas, por ejemplo las empleadas lpaveCy Thomson (1989) y Larsenal
(1996).
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Una forma sencilla de realizar esta estimacion @ssiderar que los residuales se
distribuyen mediante una distribucion normal de imedro. Si se cumple esta premisa, se
puede calcular el error empleando la desviaciGmesirsd, cuya expresion es la siguiente:

= LS9

n=lia 1.58
dondes =1 Ds.
n

i=1

Hay otros estimadores que utilizan un analisisadearianza de mayor complejidad para
determinar la calidad de la sefal y que mejorasisiEmente los intervalos de confianza.
Un ejemplo de la estimacion del error en la amglijuen la fase de una funcion de
respuesta lineal en el dominio de la frecuencia puiltiples entradas se encuentra
detallado en el trabajo de Bendat y Piersol (192t)el mismo sentido, Thomson y Chave
(1991) proponen la estimacion de los errores mégli@método de Jackkife (p. ej., Millar,

1974). Cuya aplicacién no requiere suposicion agimla distribucion.

De manera paralela se puede hacer una verificat®ota calidad de las respuestas al
calcular los campos eléctricos a partir de la esiprel.54y compararlos con los campos
originalmente medidos. La relacién se puede cal@aa la expresion:

(AB')(BA)

W 1.59

coh?(A,B) =

dondeA es la sefial original B es la sefial calculada. Esta cantidad se denomir@encia

y es un indicador del grado de relacién entre ¢dimles eléctricas y magnéticas debido al
fendmeno de induccion. La coherencia tendra unr\d®adl si la relacion entre los campos
esta perfectamente estimada o sera nula si ocuase contrario. En la practica estos
valores deben estar cercanos a la unidad, sin gmdabe tomarse con cautela este criterio
ya que se pueden presentar situaciones dondedel ptgsente una alta coherencia (ruido
coherente).

Funcion de Transferencia Geomagnética

Existe otra funcion de respuesta magnetotelUrac&uhbl fue introducida por Parkinson y
Weise (1962), la cual se denomina Funcion de Teaastia GeomagnéticaTapper. Esta
funcion explica la variacién de los campos magoétimducidos asociados a anomalias
conductoras (Arango, 2006). Sin embargo fue ha&f@ tuando se propuso su definiciéon
como tal en el dominio de las frecuencias.
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Esta funcién relaciona las componentes horizontales campo magnético con su
componente vertical y resulta una herramientaetitila resoluciéon de ambigiedades en la
determinacion de la direccionalidad de estructgeseléctricas. Su expresion es:

H, =[Tx Ty]EE:} 1.60

z

la representacion del vectdrsobre un mapa se conoce como vector de inducciés y
coincidente con la direccion de maximo gradienteateductividad horizontal. Si hablamos
de un medio 2D, esta direccion es perpendiculardiréccion de la estructura.

El procesado de datos magnetotellricos implica ehocimiento sobre teoria
electromagnética, analisis de series temporalesrjet de sistemas lineales, sobre todo para
reducir las variaciones de los campos naturalesdogd formas mas adecuadas para el
estudio de las propiedades geoeléctricas del sldbdtsta reduccion es lo que se llama
procesado de datos. Una sola serie temporal puedtner informacion de varios
periodos, lo cual aporta también informacion ardiiges profundidades y el primer paso
para este proceso es emplear una funcion de transfa entre el dominio del tiempo vy el
dominio de las frecuencias

Las funciones de respuesta son el punto de pagtidal proceso de creacion de modelo
geoeléctricos y se pueden obtener a partir deslgistros de las sefiales en campo.

Asi, en resumen, en este apartado se introducestdpas y los conceptos principales para

el proceso de datos magnetotellricos relativostauimentacion, tratamiento de sefiales y
estimacion de respuestas.
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II. TEORIA DEL ANALISIS DE DATOS

1.1 Dimensionalidad Geoeléctrica

Los datos magnetoteliricos comprenden valores dekot de impedancias que
corresponden a los sitios de adquisicion, durargepkriodos de medicion. Sin embargo,
antes de llevar a cabo una interpretacién de estins, es importante obtener informacién
acerca de la dimensionalidad de estructuras gdoedscy acerca de la existencia de
fendmenos tales como la distorsion galvanica (Mgral, 2004).

Un andlisis de dimensionalidad resulta ser unaheenta poderosa, la cual puede brindar
informacién como la variacion de la direccién delke respecto a la profundidad, y dicha
variacién se puede correlacionar con diferentesigstas y procesos que ocurren en la
corteza y manto (Marquis et al. 1995). Los resolsade este tipo de andlisis también
permiten hacer interpretaciones para medios 1Dy 3D, ejemplificados, estructuralmente
en lafigura 2.1

1D

Conductor 2 &

Sedimentos

Figura 2.1 — Dimensionalidad de medios 1D, 2D y 3D.

Una herramienta para obtener informacion referaritedimensionalidad de estructuras se
basa en el analisis de invariantes rotacionalesio¥autores han propuesto diversos
sistemas de invariantes (Swift, 1967; Barh, 198Bey, 1993). Avances en los trabajos de
Weaveret. al (2000), brindan un método con el cual la dimerdidad asociada a un
tensor de impedancias se caracteriza en términds aeulacion de algunos de los siete
invariantes independientes, de los cuales se [dablas adelante
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1.2 Andlisis de dimensionalidad y direccionalidad

A partir del andlisis de las componentes del tedsompedancias es posible determinar la
dimensionalidad de las estructuras geoeléctricassdiesuelo. Dicha dimensionalidad

depende de la frecuencia a la que haya sido detadmiel tensor, debido a que el

comportamiento de la estructura geoeléctrica gralcpuede variar con respecto de la
profundidad.

En los sondeos MT, pueden presentarse dificultdeasterpretacion de los datos debido a
efectos de distorsion galvanica causados por lggeeidades conductivas someras. Aun
asi, si la distorsion de los campos, sobre todelésitrico, es drastica, la relacion de fase
entre los vectores de campo eléctrico y magnétimmizontal) no sera virtualmente
afectada siempre y cuando la distorsion sea galaani

Como consecuencia de la distorsion galvanica, rdotede impedancias medido puede
arrojar resultados que sugieran una estructura 83pesar de que se pueda extraer
informacion de estructuras regionales 1D o 2D. Bataner resultados confiables existen
métodos para corregir o remover los efectos deordish, como elstatic shiff la
descomposicién tensorial y los parametros invaegnt

La relacion de fase, contenida dentro del tensomgedancias, demuestra ser también un
tensor de segundo orden. En general, este tenpoesaxel cambio entre las relaciones de
fase respecto a la polarizacion. El calculo de gstsor no requiere asunciones sobre la
dimensionalidad del medio, y puede ser manejadicgraente como una elipse que puede
aportar un método de visualizacion de la variaciéria conductividad regional de alguna

estructura.

El andlisis direccional se lleva a cabo cuandaaleerdo al andlisis dimensional, el medio
se comporta en general como un medio 2D y se desercer la direccion principal de la
estructura geoeléctrica. La forma mas comun denebté& direccion de la estructura
geoeléctrica es la propuesta por Swift (1971) ysiste en aplicar una rotacion que lleve a
las componentes de los campos a la direccion prefel de la estructurasirike

1.2.1 Analisis de dimensionalidad
Dado el caracter tensorial de la impedancia, essqermite determinar la dimensionalidad
de estructuras geoeléctricas en el subsuelo, @s siela estructura es 1D, 2D o 3D. Esta
cuestion es indispensable para una buena intecpyetde los registros.
1D
Asi cuando la resistividad tiene variaciones Unigat@ a profundidad, se dice que tenemos

un mediounidimensionglen el que el tensor no dependera de la oriemamdla que se
realice la medicion de los campos.
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Cuando se tiene un comportamiento unidimensional, psede considerar que la
conductividad eléctrica no varia lateralmente, debia que las variaciones son
practicamente despreciables, entonces, soélo vamarpgrofundidad, y el tensor de
impedancias estara expresado por medio de ladalaci

P L P I 2.1
1D -7 Zyy:O_—Z 0 .

DondeZ sera un valor escalar y se cumple gfig| =|Z,,, garantizando la isotropia y

homogeneidad lateral, ademas, las componentesgaies son nulas 0 muy pequefas en
comparacion con los valores de las antidiagonales.

2D

Para el caso de estructuras bidimensionales, dtgecbn coincida con uno de los ejes del
sistema de referencia, las ecuaciones de Maxwelldesgacoplan en dos modos
independientes, donde cada uno representa unanti@ssigion o polarizacion diferente.

El Modo TE (Transverso Eléctrico), se tiene cuando el cam@ctreco es paralelo a la
estructura y las componentes del campo electrontiagndo nulas, en un sistema de
referencia X y 2 son E;, Hy y H, por lo que, las corrientes magnéticas fluiran
transversalmente a la estructura principal.

Para elModo TM (Transverso Magnético), es ahora el campo magndicque se
encuentra paralelo a la direccion de la estrugtuess componentes no nulas gy Hy
(Kaufman y Keller, 1981). Por lo que, el modo defsa de si las corrientes de campo
electromagnético fluyen paralelas o a través @stiaictura principal.

En la figura 2.2 se ilustra un ejemplo donde ladation de la estructura, sirike, esta
orientada respecto al eje

:_y’ Ex
E

ZTE — Z.\'_\f — . Ey
H-" Hx
E,

Loy = Z}-‘x = H o Hy

Figura 2.2 — Modos o Polarizaciones.
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En ambos casos, sélo se tiene una componente hializtel campo eléctrico y magnético
diferente de cero, por lo que el tensor de impeadarse reduce a la expresion:

0 z 0 Z
Z,p = Y= T 2.2
2D {Z 0 } {ZTM 0 :|

yx

En el caso de que los ejes del sistema de medmmocoincidan con la direccion de la
estructura, es decir, qug y Z,y sean diferentes de cero, es posible encontradiueecion
para que el tensor de impedancias tenga la formda dexpresion anterior. Asi, las
expresiones que definen el tensor de impedancrascpda uno de los modos son:

ny = ZTE = EX

Modo TE H, 2.3
Zy=2,=0
2, =20 =

Modo T™M LT 2.4
Zy=2,=0

En la figura 2.3 se muestran las principales caresticas de los modos de polarizacién de
acuerdo a la resistividad aparente y a la difeeerie fase. En ella se explica el
comportamiento general de la resistividad aparemeun perfii AB con base en la
ubicacion del contacto (strike) y la frecuencid;@sno la diferencia de fases con respecto
a la distribucion de las propiedades eléctricaa pada uno de los modos.

En particular, el modo TE es capaz de unir condastaislados, mientras que el modo TM
es capaz de modelar los limites donde apareceanituspales cambios de resistividad; por
lo que, en general, la descomposicion de los maitoglifica los problemas con los
valores de frontera (Berbesi, 2005).
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Modo TE o polarizacion E Modo TM o polarizacion H

Z = Decae de forma continua sobre el -
2 E Decae de forma abrupta sobre el contacto.
B = contacto. L .
Z = . PR La tasa de decaimiento se determina por el
2z £  Este decaimiento se hace mas rapido si la .
n o . skin-depth
2= frecuencia aumenta.
E.
il i
| E. /
-
I
H B P2
2 P1
=
2 P P2
£ PL> P2 p1> 2
L4
& Izquierda del | Derecha del Izquierda del | Derecha del
= perfil AB perfil AB perfil AB perfil AB
o aumenta p aumenta p aumenta ¢ aumenta
@ > 45° @ < 45° @ < 45° ® > 45°

Figura 2.3 - Caracteristicas de los modos TE y Pet¢son, 2001).

3D

Sin embargo, no es comun conocer la direccion tigékescuando se estan haciendo las
mediciones de campo y por tal, es dificil coincatin alguno de los modos de polarizacion
antes citados. En este caso, también las compargate Z,, adquieren cierto valor en el
tensor de impedancias (Acosta, 2006).

Esto nos lleva a concluir que el medio tiene un mamamiento 3D dridimensiona)
entoncesZy # Zyy # Zyx # Zyy. Quedando expresado el tensor de impedancia, remafo

general, como:

Zxx ny
Z, = 2.5

11.2.2 Tipos de distorsion

Los principios fisicos que dominan las distorsioresctromagnéticas, causadas por
heterogeneidades someras y la topografia del ligar,sido estudiadas por décadas, sin
embargo, hasta hace poco menos de 20 afios, nosiadpido un método comprensivo para
corregir estas distorsiones.

Berdichevskyet al (1989) propusieron una clasificar de forma sifigalda y aproximada,
las distorsiones de campos electromagnéticosligtorsiones inductivay distorsiones

galvanicas
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La discusiéon de estas técnicas de correccion se fdetmular en términos de la fisica del
fendmeno. Estos conceptos se basan en la respleeste Tierra estratificada “normal”, la
cual es distorsionada.

Las distorsiones que afectan a los campos elecgmoétiaos ‘normales’ de la tierra se les
pueden llamar campos ‘andmalos’. Sin embargo Jrdt890) propone el uso de los
términos decampo primariopara la componente ‘normal’ (Tierra estratificaglafampos
secundariogara la componente ‘andémala’ de los campos totales

Las distorsiones inductivas se rigen por la leyrdeaday, en donde la derivada temporal
del campo magnéticprimario induce corrientes excesivas. Este flujo de comeren
loops cerrados produce campos magnétgmsindariosque se suman vectorialmente al
campo magneéticprimario.

Esta clasificacion de distorsiones de campos HBle@gnéticos, aun con algunos
inconvenientes como efectos inductivo-galvanicosrdighevskyet al, 1989), sigue dando
una enorme y practica simplificacion.

Efectos Galvanicos

De forma resumida, se puede explicar que las distogs galvanicas son causadas por el
campo eléctricgrimario produciendo cargas eléctricas en donde se preseat@aciones

de conductividad. Estas cargas dan como resultachpas eléctricossecundariogjue se
suman vectorialmente al campo eléctpconario.

Fisicamente la distorsion galvanica se puede expliomo la presencia de cargas eléctricas
en discontinuidades o gradientes en la conductividiéctrica asociados a estructuras
superficiales de pequefia escala. Estas cargasateintffuencia en el campo eléctrico
observado cuasiestaticamente en todos los peripgnsglieran también alterar el campo
magnético observado cuando las cargas desvierem@sieléctricas regionales (Chave y
Smith, 1994).

De forma clara se ha demostrado que la causa serigac de las redistribuciones
galvanicas del campo eléctrico (y por lo tantoladecorrientes) es el aumento de las cargas
(Price, 1973; Kaufman, 1985). El efecto de esteeauinde cargas se manifiesta como una
reduccién o una ampliacion de los campos elécttiotates en diferentes ubicaciones. Por
lo tanto, las curvas de resistividad obtenidastieim desplazamiento ascendente cuando la
medicion se hace directamente sobre cuerpos vesiguperficiales. A lo largo de cuerpos
conductores las curvas de resistividad tienen wspldeamiento descendente. A este
fendmeno de desplazamiento se le conoce iaim shifto desplazamiento estatico.

Estas conclusiones se basan enteramente en lassidises de los campos eléctricos, a
pesar de que la estimacion de la resistividad apaes una funcion de la relacion entre el
campo eléctrico y el campo magnético ortogonafiduara 2.4 brinda un ejemplo de curvas
de resistividad aparente que estan desplazaddsalmente debido a heterogeneidades
superficiales.
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El uso del términatatic shiftpara el desplazamiento de las curvas probablerpeoééene

de la asociacion con las correcciones estaticasicsis. El efecto es asintoticamente un
desplazamiento constante (de ahi llamadtatic) independiente de la frecuencia. Esto
sucede cuando el campo eléctqonario es uniforme sobre la extension de la estructura.
Sin embrago, esto no es valido en rangos de a#iegdncias.

Cuando en un rango determinado de periodos, eltoefgalvanico se desarrolla

completamente, no ocurre ninguna distorsion erclagas de fase de la impedancia. Esto
se ha descrito como un hecho notable. Sin embag@uede entender simplemente el
campo eléctrico galvanico secundario debido a uetrbgeneidad. Ademas, por lo
general, el campo magnético secundario es incoesei@l, asi que la fase de la
impedancia no es afectada.

Efectos Inductivos

La derivada temporal del flujo magnético en la ldeyFaraday resulta en una respuesta
inductiva que es una funcion explicita de la fremi@ La funcibn de respuesta es,

adicionalmente, una funcién de las propiedadedridés y la geometria. La dependencia

global para cuerpos de forma simple en un espalie ks expresada mediante una
cantidad adimensional llamadéamero de induccian

En el fenomeno de induccion, la variacion del campegnético primario produce un
voltaje, el cual induce corrientes de vortice gugen en un cuerpo cerrado. La relacion
espacial y el campo magnético secundario resultdatee pueden describir en la figura
2.5, donde también se incluyen las cargas galveérfimanadas a las orillas del plano
vertical de la placa.
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Figura 2.5 — Efecto Inductivo. Corrientes de vé@tieducidas en una placa conductora vertical qaduymen
un patréon de campo magnético dipolar secundariacgk, 1990).

En el efecto inductivo, al contrario del efectovgalico, el campo eléctrico secundario esta
en fase con el campo eléctrico primario. De heahfade del campo magnético secundario
tiene una variacion relativa con el campo magnétiomario entre 0 yi/2. Esta respuesta
inductiva conocida se puede expresar como unadarugl nimero de induccion.

La magnitud del efecto inductivo aumenta la satdraeientras aumenta la frecuencia.

Con el efecto galvanico pasa lo contrario, cuandmemta la saturacion mientras

disminuye la frecuencia. Otra gran diferencia eestos efectos es el papel fundamental
del campo eléctrico en el caso galvanico en caetralsdel campo magnético en el caso
inductivo.

La orientacion espacial de las lineas del campm#étap secundario en conjuncion con el
campo magneético primario (figura 2.5) se puedelizatipara estimar el efecto del campo
magnético total, asi como se usan los campos iel&stpara el caso galvanico. Asi, la

distorsion del campo eléctrico en el caso inductiebe ser evaluada. Sin embargo, los
efectos inductivos superficiales no son tan proB&l&us en sondeos profundos como lo
son las distorsiones galvanicas ya que desapaedaiisminuir la frecuencia. Los efectos

inductivos son disminuidos para numeros de inducoa@lucidos para que tanto las bajas
frecuencias o cuerpos pequefios, resulten en [zadién de dichos efectos.

11.2.3 Andlisis de distorsiéon

Las configuraciones de campo, por lo general, seges para presentar peculiaridades
basicas de los campos electromagnéticos. Por to, tén distancia que existe entre los
puntos de observacién es, casi como una reglapetasgfa que la profundidad del sondeo.
Las heterogeneidades son también pequefias, en r@midpacon la profundidad de
penetracion, y tienen dimensiones tipicas de hasia pocos kilbmetros como maximo.
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Heterogeneidades en el subsuelo se pueden clagficties categorias dependiendo de la
comparacion de sus dimensiones con la profundidgoedetracion efectiva y la “distancia
de ajuste”. Estas categorias son el ruido geolpgcanhomogeneidades locales y
regionales (Singer, 1991)

Debido a su naturaleza cadtica, el ruido geoldgmuluce a distorsiones incontrolables del
campo magnetotellrico. Existen métodos que puederutdizados efectivamente para

corregir elstatic shift ocasionado por las distorsiones causadaggias heterogeneidades,
tales métodos son el desplazamiento de curgas/d€ shifting, técnicas de tensor de

distorsion, descomposicion, filtros espaciales yletado.

El analisis dimensional del tensor de impedanagsugde realizar llevando a cabo analisis
de pardmetros que involucran operaciones entre ctaaponentes del tensor. Los
parametros que son usados con mayor frecuencitasasimetria (skew, la elipticidad,
los diagramas polares, esquemas de descompositi@niantes y tensor de fases, algunos
de ellos también son empleados para estimar laaitrgalidad, e caso de estructuras 2D.
Cada una de estas técnicas nos aporta diferet@niation a cerca de la dimensionalidad
del medio y por lo general, se emplea mas de urlpabtencion de mejores resultados.

A continuacion de desglosan las caracteristicasada uno de los parametros de analisis
dimensional y direccional.

Técnicas Clasicas de Analisis

Por medio de la condicion dsimetriadel tensor de impedancias es posible determinar la
bidimensionalidad de un medio o estructura. Estalictbn establece que en un medio 2D
se cumple que la asimetrid)(es mucho menor que la unidad (A<<1) y la expresié
encuentra dada por (Orellana, 1974):

Z +7Z
A= W W‘ <<1
Z,~Z,

2.6

De acuerdo a Barh y Groom (1990) Ax0.1 no existe distorsion en el tensor de
impedancias por lo que un modelo 1D seria unaprdtcion apropiada. Cuandovaria

de forma erratica de una frecuencia a otra, signifjue las componentes del tensor de
impedanciaZZy, Yy Zyx con lo cualA tenderia a un valor infinito indicando también un
comportamiento 1D. Sin embargo, si los valoref\d®n estables y no mayores a 0.4, es
un indicador de un posible modelado 2D para eseomed
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La condicion de asimetria se cumple debido a qgire,caando los ejes de medicion estan
rotados con respecto de la direccion del strikeadacuno de los elementos varie, algunas
operaciones entre los elementos del tensor sontacdes, es decir, no varian con la

rotacion de los ejes (Vozoff, 1989):

Z, + Zyy =c 27
Lyt 2y =G 2.8
ZoZy=ZyZy =Cq

Ty 2.9
Dondec; y ¢, corresponden al numerador y al denominador de dacg@n de asimetria

(2.6) respectivamente.

Otro parametro definido por los elementos de laaeidm de asimetria es sésgode la
impedancia, el cual se expresa en funcidn;gec, como:

_C
a—/cz 2.10

En dondec; sera nulo en los casos donde los modelos se ctenpmmo medios 1D o 2D
libres de ruido. Sin embargo, el sesgo es un pdrdnusado para medir el grado de
tridimensionalidad de un modelo.

La elipticidad de la impedancia es otro parametro de interésjales un valor que varia
con la direccion de los ejes de medicion. Estervadonulo para casos unidimensionales
con datos libres de ruido y cuando en casos 2[2jksx y y coinciden con estrike Al
igual que el sesgo, este parametro es utilizad® giterminar si el comportamiento general
del medio es 3D y se define como:

(9):§yy(‘9) 211

ZXX
A= 62

Una técnica utilizada son lasagramas polaresutiles en el estudio de dimensionalidad de
los datos a distintas frecuencias. También sinaga flevar a cabo un analisis direccional y
de distorsion de los datos.

Dichos diagramas representan el médulo de las coempes de la impedancia en funcién
del angulo de rotacién (Reddyal., 1977) y se describen con las expresiones:

z,,(6)=2,c08(6)+(z,, -2, )sin(6)codd) - Z,, sin*(6) 2.12
Z,.(6) =2, cos?(6)+(z,, - Z,,)sin(6)cos(6) - Z,, sin?(6) 2.13

Xy_
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Como se puede observar las componengey Z,y, dependen del angutbque al variar un
ciclo completo, desde 0 hasta, 2lescriben formas para poder interpretarse yzaga8l
analisis dimensional. Visualmente cuando se tienenadio unidimensional (figura 2.6a)
las componente&,, y Z,, degeneraran en un punto y las componefteg Z,, tendran el
mismo valor y se describird una circunferencia.

Cuando se tiene un modelo general 2D (figura 2#&b)omponented,, y Z,y generaran
curvas en forma de trébol y las compone#igy Z,x tendran formas elipticas, donde el eje
mayor de la elipse coincidira con la direccion pipal de la estructura.

En el caso de un medio complejo o tridimensionguth 2.6c) se observara que las
componenteg,x Y Zyy generaran figuras en forma de hélices, al iguallgs componentes
nyyZyx.

*

—_— Ixy Imp.
Ixx Imp.

%  Imp. Strike

‘ a) b) C)
y

Figura 2.6 — Diagramas para diferentes mediosractatas: a) 1D, b) 2D y c¢) 3D (Acosta, 2006).

Sin embargo, no en todos los casos se puede disarientre un medio general 2D o 3D
empleando los diagramas polares, esto debido #&tarsion causada por los datos y la
complejidad de la estructura o medio.

Otra utilidad de los diagramas polares es la estimadelstrikey analizar la variacion que
tiene con respecto a la profundidad. En la figuGb2el caso de un medio 2D, hay una
marca (*) la cual coincide con el eje mayor de lipse formada poZ., y Z,, dicha
alineacién en esta direccion o en su perpendicsdapuede tomar como una primera
aproximacion a la direccion dstrike

Esquemas de Descomposicion

Durante la década de los 90s, el andlisis de dgmzsioidon tensorial se volvid parte

integral de la interpretacion de datos MT parauesiiras regionales unidimensionales y
bidimensionales. El objetivo de realizar este aigles remover efectos de distorsiones
galvanicas causadas por heterogeneidades en comhatty también para determinar las
impedancias y la direccion (también llameastake) de las estructuras geoeléctricas 2D
regionales.
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La direccion ¢trike) regional es a menudo uno de los parametros cerpoiére resolucion
recuperados durante el analisis de descomposiéidamas de este problema, esta la
inestabilidad inherente en la determinacion dekestregional en presencia de ruido o
distorsion galvanica, que lleva a una inestabilidac! proceso de descomposicion basado
en la rotacién del tensor de impedancias como &ath (1988). Estimaciones superiores
de parametros regionales de MT vy distorsion sepéti ajustando un modelo de distorsion
al tensor de impedancias observado.

Los meétodos de descomposicion originalmente fueistas como pruebas hipotéticas para
la idea de que una estructura geoeléctrica, prafynegional pudiera ser manejada como
una 2D. En la préactica, los métodos de descomgosise han vuelto ampliamente
utilizados mas como una “caja negra’ para estableo@a direccion media de strike
electromagnético a lo largo de un perfil de sonddds ya que el fin de muchos usuarios
de este método es la inversion en 2D de los d&os.embargo, el reconocer la
dependencia frecuencial dekike electromagnético puede brindarnos, potencialmemte,
importante parametro complementario que pueda ioglacse con profundidades o
desplazamientos laterales.

Cuando el método se aplica como una prueba deelsigpta descomposicion del tensor de
impedancias puede facilitar el desacoplamientostte@uras que por una parte, yacen mas
someras o lateralmente cerca, y por otra partdisanuprofundas o alejadas lateralmente.
El potencial que tienen los datos MT para brindésrmacion sélida acerca de la direccion
estructural es una fortaleza del método MT. Algunaglicaciones delstrike
electromagnético como herramienta de diagnésticluyen el mapeo de fallas y estudios
de flujo en el manto.

El andlisis de descomposicion es una herramieiitai 8 emplea de forma correcta, como
una prueba de hipétesis, sin embargo no va a dimlesrdatos en 2D si estos no lo son en
realidad.

Invariantes rotacionales

Como se habia mencionado al principio, muchos esittilan propuesto conjuntos de
parametros, denominadasvariantesdel tensor de impedancias para manejar el analisis
dimensional de un medio o estructura. Los parameimvariantes de un tensor son
parametros que mantienen un valor constante y nersefectados por efectos como la
distorsion galvanica y la rotacion del tensor. DElparametros permiten la caracterizacion
de propiedades tensoriales, especialmente aquelkfsrentes a aspectos de
dimensionalidad.

El analisis dimensional del tensor de impedancedpuealizarse con diversos métodos que
se basan en el uso de parametros invariantes i@esoDos de los mas importantes son los
propuestos por Barh (1991) y por Weaeeml. (2000). Bahr se basa en el uso de cuatro
parametros: ky, n, X los cuales relacionan la unidimensionalidad, fardncia de fases, la
tridimensionalidad y la bidimensionalidad respemtiente. Mientras que WAL define un

conjunto de 7 parametros invariantés,k = 1.7), ademas de un valq.
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Barh (1991) fue el primero en presentar una clzsifon de tipos de distorsion que afectan
estructuras regionales cuantificando los valored g@rametros invarianteg; u, n y Z.
Estos pardmetros son adimensionalegy; son normalizados a la unidad mientras quye

2 pueden tener valores superiores a 1 en la presdadilistorsion galvanica (Masf al,
2005). El invariante se relaciona con la unidimensionalidad de un medes una medida
de la diferencia de fase del tenapes un indicador de tridimensionalidads. ge relaciona
con la bidimensionalidad. Maei al. (2005)

Las expresiones de invariantes propuestos por Wesval (2000) (conocidas también
como WAL) descomponen y separan las componentededsbr en su parte real e
imaginaria. Weaveet al. (2000) defini6 un conjunto de siete parametrosaiiiawntes
independiented { — I7). También define un octavo parametro, dependidat®s primeros
siete,Q, el cual controla el valor de. MientrasQ se aproxime a cero, entondgsse
aproxima al infinito, esto es para datos libregder y distorsion.

Los invarianted; e I, se relacionan con la unidimensionalidad del meBiaesto de los
invariantes caracterizan la dimensionalidad de edionde acuerdo a si sus valores son
nulos o no. Martét al. (2005) elaboraron una tabla donde se compara dermaesumida

la diferencia entre las dos técnicas basadas anaddikis del tensor de impedancia, donde
dependiendo del valor del invariante se puede asigma dimensién u otra (Tabla 2.1).

DIMENSIONALIDAD BARH WAL
1D k<0.1 I =0 k= 3-6)
¥ <0.1 1;7=0:Q=0
oD k<0.1 I3#£0:14#£0,
¥ >0.1 1;7=0:Q=0
WAL:
13D / 2Dtwist (7 = 0) 01 13#0
-3D / 2D — 1D (17 = indefinido) - 0 l4#0
BAHR: H= Is 0
3D / 1D
k>0.1;u#0
3D / 2D 1< 0.05 lg#0
k>0.1;u#0
3D 103 1;#0

Tabla 2.1 — Comparacion de casos de dimensionalidatuerdo al método de pardmetros rotacionales
invariantes de Barh y WAL.

El emplear solamente cuatro pardmetros en el méied8ahr (1991) (mientras WAL

emplea siete) es una limitacion importante pamnélisis dimensional y comparado con el
método de WAL, no aporta interpretaciones de dimeasidad completas. Por esto, el
método de WAL parece ser el mas adecuado para Begabo un analisis con parametros
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invariantes. Sin embrago, EI método de WAL present@roblema y es que al usar datos
reales los valores de los invariantes, en genewalga son precisamente cero. Asi que para
enfrentar esta problemética, se introduce un Vioradoumbral o threshold con el cual

los invariantes se llevan a ser nulos.

Tensor de Fases

Una alternativa al andlisis de la dimensionalidadirgccionalidad basada en el tensor de
impedancias es el andlisis del tensor de faseemia$o formalmente por Caldweit al.
(2004). Por definicidn la fase se obtiene del aqueiae la parte imaginaria entre la parte
real, en este caso, del tensor de impedang)asque se expresa como:

=Xy 2.14

Donde los tensoreX™ y Y, son el inverso de la parte real y la parte inmigndel tensor
de impedancias, respectivamente. La relacion debtede fase entre el observady § el
regional (Pr) se puede derivar a partir de la exprestéiXg, en dondeD es una matriz
de distorsion, y quedar expresado como:

O=0, 2.15

Asi entonces, los tensores de fases observadaonatgon idénticos e independientes del
tensor de distorsion. Hay que notar que ningunancén acerca de la naturaleza o
dimensionalidad de la estructura conductiva redi@sanecesaria y la ecuaci@ilO es
aplicable cuando la estructura es tridimensional.

Si se describe el tensor de fases en términosdmiaponentes real e imaginaria del tensor

de impedancias dentro de un sistema coordinatlgxQ, el tensord® se puede escribir
como la matriz:

2.16

[‘Du ‘Dlz} - 1 {X 22Y11 - X12Y21 X 22Y12 - Xlezz}
CD21 chz X11Y22 - X21Y12 x11Y21 -X 21Y11 X11Y22 -X 21Y12

Donde en general, el tensor de fadegso sera simétrico y sus componentes no son solo
funciones de los argumentos del tensor de impeasar(componentes de fase), es decir,
@i, # f(argz,]) (Caldwellet al.,2004). Cuando existe simetria en el tensor de éta

se relaciona con la dimensionalidad de las estagties decir, si se conserva la simetria
del tensor se habla de casos 1D o 2D, y en casoealel tensor no tenga simetria alguna,
se hace uso de un tercer invariante, llansaov(s), relacionado con la tridimensionalidad
de la estructura definido por la expresion:

ﬁ:ltan_l[q)lZ _CDZIJ 2'17
2 chl +CD22
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Al manejar de forma tensorial la fase de la impe@anesta puede ser representada
graficamente por una elipse, donde la longitudodedjes de la elips@fax Yy Pmin) SON
proporcionales a los valores principales del tegdardireccion debn. define la relacion
entre el tensor y el marco de referencia del olaslenvl; , %) (figura 2.7).

Figura 2.7 — Representacion gréafica del tensoagesf (Caldweltt al, 2004).

La longitud de los ejes de la elipse, que represelds ejes principales del tensor, son
proporcionales a los valores principales (o simgsladel tensor. La direccion del eje
mayor de la elipsed{may, dada por el angule — g, define la relacién entre el tensor y el
sistema coordenado o marco de referencia de olos@&nvg,, %)

Asi entonces, el tensor de fagbses una herramienta que nos permite determinar la
dimensionalidad de las estructuras geoeléctricgiomales, y en el caso 2D también
permite hacer un analisis de la direccion prefeatme dicha estructura. Las propiedades
para cada caso de dimensionalidad y direccionapdaal cada caso son las siguientes:

Para el caso de una estructura unidimensional, eoradierra plana estratificada en donde
la conductividad solo varia con la profundidadrdpresentacion grafica es un circulo de

radio unitario que representa el tensor en todepésiodos, eskewes nulo (3 =0) y los
ejes principales son igualeB(,=Pmiy) (figura 2.8a).

En el caso 2D cuando se tiene una direccion prefirdede una estructura geoeléctrica, el
valor delskewes cero y el eje principal de la elipgg,{y) esta alineado, de forma paralela
o perpendicular, a la direccion preferencial ddifribucion regional de conductividad y

de esa forma se puede llevar a cabo el analisigelecionalidad de dicha estructura (figura
2.8b).

En el Ultimo caso, en donde se presentan estrsope@eléctricas complejas o 3D, como se
menciond anteriormente, el tensor de fabero es simétrico y tiene un tercer invariante
(A) que es una medida libre de distorsion de la dsiende la respuesta regional y en ese
sentido se puede tomar como una medida de tridioveadslad.
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Para este caso tenemos una elipse donde los ejestdo alineados con el sistema de
referencia y por lo tanto no hay posibilidad deeabt alguna direccion preferencial de

estructuras (figura 2.8c), el valor dskew es diferente de ceroA#0) y los ejes
principales de la elipse son diferent@s (, # ®,..,).Ademas, la respuesta 3D para periodos

largos puede presentar una asimetria ebyegy .
C
. e

q)rnln ﬁ

Figura 2.8 — Comportamiento detallado de la elgedensor de fases para los casos: a) 1D, b) QCB.

1.3 Inversion de Datos

Los datos magnetotellricos son invertidos parargrmouna superficie que sea isotropica
y continua en funcion de la profundidad. El proldewhe la inversion es calcular la

respuesta para un sistema con determinado modeial ip determinadas condiciones de

frontera. Generalmente, el problema es no lineahgica la solucion de ecuaciones

diferenciales parciales y para casos 2D 6 3D dblproa se resuelve usando diferencias
finitas o0 métodos con elementos finitos.

El primer paso en este proceso es transformaelésstemporales de los datos adquiridos
a su forma espectral donde se estiman los prodaatiaados entre las componenitgsy

Ey y entre las componentdd, y E.. A partir de estas componentes se calculan las
impedancias en los ejes principalésy (y Z,x) de donde se obtienen dos curvas de
resistividad y dos de fase correspondientes aréeaodn de la estructura principal y en la
direccion perpendicular a esta.
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11.3.1 Modelo 1D

Si el medio es 1D, entonces las cuervas de radestigs coinciden vy las de fase son
idénticas con excepcidn de una diferencia de 180°.

En los modelos 1D, es comun usar alguna propiesizalag del tensor de impedancias para
hacer la inversion. Para generar un modelo 1D essaeio hacer una inversion de cada uno
de los sondeos vy, a partir de estos, construiséasiones requeridas (Pedersen y Engels,
2005). Sin embargo, es muy dificil encontrarse sttnaciones en donde los datos
adquiridos obedecen estrictamente a condicionasn&oite unidimensionales.

Aunque, por otro lado, es posible generar un modeldimensional a partir de datos 2D
(1D/2D) y también a partir de datos 3D (1D/3D),oebgjo ciertas consideraciones y
siempre tomando en cuenta las caracteristicaspares de la zona.

Para llevar a cabo una mejor interpretacion essagiceconocer la profundidad efectiva de
cada sondeo. Este valor no es lo mismo quiladepthya que gracias a la disipacion de
la energia y la distancia entre fuente y recemorel caso de las fuentes controladas. La
penetracion efectiva se puede calcular con la sigre

D= 356\% [m] 2.18

11.3.2 Modelo 2D

Existen fendbmenos como la anisotropia y la hetereigad que se relacionan con la
estructura del medio que estan relacionados catistarsion EM y por lo tanto con la

dimensionalidad del mismo (Corbo, 2006). Un mediacgnsidera anisotrépico cuando la
corriente fluye en una o varias direcciones pref@edes. Cuando una estructura
geoeléctrica se encuentra cercana a un punto dieiGrecen un caso 2D se pueden definir
dos resistividades y dos fases, una paralela attactura regional y otra perpendicular.
Esto determina dos modos de polarizacion, uno auahdlujo de corriente maximo es

paralelo a la estructura (Modo TE) y otro perpeuldica la misma y que hace al campo
magnético paralelo a la estructura (Modo TM).

Existen varias técnicas de inversion para generanadelo bidimensional de datos 2D. La
tendencia general es invertir cada uno de los mddgmlarizacion (TE y TM) para tratar
de unificar un modelo 2D haciendo uso simultanedoderesultados de la inversion de
ambos modos. Sin embargo, lograr la unificacionlal@nformacion resulta bastante
complejo, debido a la variacion de la frecuenciacada uno de los modos (Pedersen y
Engels, 2005).
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Los modos de polarizacion realzan las variacioatsdles de conductividad de diferente
forma; generalmente, el modo TE acopla mejor loglaotores, mientras que el modo TM
acopla mejor los cuerpos resistivos (Pedersen elEng005), por lo que, la informacién

gue proporciona cada uno de los modos debe usiézde manera particularizada.

Rodi y Mackie (2001) en su trabajo mencionan losc@dimientos para realizar la

inversion de datos 2D, en donde describen tress tgm algoritmos para minimizar la

ecuacion de Tikhonov y Arsenin (1977) y obtenerglee se denomina una solucién

regularizada, estos algoritmos son el método Gilesgon, el Método de Mackie-Madden

y el Método de los Gradientes Conjugados No Lirgedlma descripcion mas extensa en
cuanto al desarrollo matematico de estos algoritesté planteado en el trabajo de Corbo
(2006).

11.3.3 Modelo 3D

Es importante mencionar que la modelacion 2D no eslaplicable a datos que tienen una
dimension generalizada 2D, ya que es posible genaranodelo 2D de datos 3D 6 cuasi-

2D (3D/2D). Ledo (2005) muestra situaciones muyegaies que ayudan a comprender las
bases de la interpretacion bidimensional de daysaBlemas de hacer un andlisis desde
dos perspectivas: en la primera considera queeexish estructura regional 2D que

contiene cuerpos 3D de menor escala, que afectdatos de forma regional, por lo que se
pueden considerar ruido geoldgico; en el segungo, tas objetivos de estudio son cuerpos
3D de escala media.

También concluye que la afectacion por efectognigdsionales depende de la posicion del
cuerpo 3D con respecto a la direccion dilke regional. Cuando la estructura 3D es
perpendicular astrike, el modoTE tiene afectacion principalmente por efectos gabemn

y el modoTM tanto por efectos galvanicos como inductivos. Ecaso de una estructura
3D paralela astrike la afectacion principal solo por efectos galvésita tiene el moddE

y el modoTM se ve afectado por efectos galvanicos e inductivos

Por lo tanto, la afectacion de cada uno de los matbpende de la distribucién de las
estructuras en el subsuelo, de la distancia ehsitiee de medicion y la estructura y de la
posicién del sondeo respecto de la estructura (L2@@6). Entonces, se hace evidente que
la validez de la interpretacion bidimensional demadio predominantemente 3D depende
tanto de las propiedades conductivas del medio cdemda distribucion de de las
estructuras en el subsuelo.

Por lo que, cuando se interpretan estructuras e&agplse debe buscar una herramienta que
integre la mayor cantidad de informacion aportaoiagmbos modos, es decir, invertir un
parametro que pueda unificar dicha informacion, @dones el determinante del tensor de
impedancias.
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11.3.4 Inversiéon de datos

El proceso de asociar una profundidad especificavedores de resistividad y fase que
varian en funcién de la frecuencia forma parteadi@terpretacion de los datos y se realiza
comparando datos teoricos obtenidos de un modekstablecido con los datos obtenidos
en campo.

Para la generacion de modelos bidimensionales e dzagnetotellricos es posible hacer
uso de varias técnicas de inversion. En muchosscdsoestudio, la tendencia ha sido
invertir cada uno de los modos de polarizacién pgeatar de unificar un modelo 2D
haciendo uso simultaneo de los resultados de krsion de ambos modos; sin embargo,
lograr la unificacion de la informacion resulta taase complejo, debido a la variacion de
la frecuencia en cada uno de los modos (Pederdenggls, 2005) y a que los modos
pueden no estar igualmente afectados por efechednizos e inductivos (Ledo, 2005); por
lo que, cuando se presentan estructuras muy camsplegsulta dificil discriminar cual de
los dos modos se encuentra menos afectado.

Los modos de polarizacion realzan las variacioatsdles de conductividad de diferente
forma; generalmente, el modo TE acopla mejor logluotores, mientras que el modo TM
acopla mejor los cuerpos resistivos (Pedersen glEng005).

La inversion de los modos de polarizacion requigma descomposicién del tensor de
impedancias para obtener una variacion de la fatgpgy rotarlo para que la direccion de
medicion coincida con la de los ejes principalederdas, se debe tomar en cuenta que, por
lo general, los datos no obedecen estrictamenteraadio bidimensional. Por lo tanto, se
hace imprescindible la aplicacion de herramienaprbcesamiento robusto que permita
una facil interpretacién de los datos magnetotebdriAcosta, 2006).

Una opcién es invertir algun invariante del terd®iimpedancias, ya que ahorra los pasos
de descomposicién del tensor de impedancias, daitot del tensor y la informacion queda
unificada para asi ser interpretada.

El trabajo desarrollado por Pedersen y Engels (R0@Hpara los modelos obtenidos

al invertir los modos (TE y TM por separado) comeldelo que se obtiene al invertir

el determinante del tensor de impedancias, utifieagiatos sintéticos de un modelo que
contiene un cuerpo conductor y otro resistivo.

En seguida, se muestran los resultados de unosdmdaelos obtenidos por Pedersen y
Engels (2005), con la finalidad de mostrar la vigntee usar el determinante. En la figura
2.9 se muestra:

a) Modelo con un cuerpo conductor de 100 [OGimina la izquierda y un cuerpo
resistivo de 1000[Ohmn] a la derecha dentro de un semiespacio homogéneo.

b) Inversion del modo TE.

c) Inversion del modo TM.

d) Inversion de los modos TE+TM.

e) Inversion del determinante del tensor de impedancia
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Figura 2.9 - Comparacion de la inversion de cadedenlos modos de polarizacion (TE y TM) contra la
inversion del determinante. Modelo de prueba y rosdde inversion ajustados a un error de predicRiis
del 1% de las impedancias correspondientes (RadgrgEngels, 2005).
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Como ya se ha mencionado, el mdd®acopla muy bien al cuerpo conductor y el modo
TM al cuerpo resistivo. Con respecto al determinaitmodelo generado es similar al que
se obtiene al unificar la informacién de la invénsde ambos modo3E + TM).

El determinante del tensor de impedancias, unoogesiete invariantes rotacionales del
tensor de impedancias descritos por Szarka y Ma(i#£997), representa un promedio
logaritmico de las componentes del tensor de impas minimiza la fase correctamente
si la estructura regional es 1D 6 2D (Geotools,7)38provee buenos resultados para la
solucion de estructuras resistivas tridimensionéRegslersen y Engels, 2005); por lo que,
constituye una técnica de procesamiento robusto.

Para un modelo 2D, el determinante del tensor gediancias puede ser escrito de forma
general como:

: 1.
Logr = ‘ZDET‘ EXF{I %ET] =L (_ Loy ) = \/‘ZTEHZTM exﬁ{zl(ﬂe * G )} 2.19

Donde ¢,, esta definida como el negativo del tenbft, para que las fases para un medio

1D sean positivas. Transformando a variables lbgards la resistividad aparente y la fase,
tenemos que:

log o5 =;(logp$‘£" +log p22?) 2.20
1
Boer :E(@E +¢rM) 221

De ahi que, el determinante 2D puede ser consmer® el promedio aritmético de los
modosTE y TM (Pedersen y Engels, 2005). Es importante mencmurata modelacion 2D
no solo es aplicable a datos que tienen una didemgneralizada 2D, ya que es posible
generar un modelo 2D de datos 3D 06 cuasi-2D (3D/2D)

El principal objetivo de la interpretacion de datossi-2D con técnicas 2D es recuperar la
mayor cantidad de caracteristicas de la estructigianal 2D sin introducir rasgos debidos
a estructuras 3D. De acuerdo con Ledo (2005),detation, por efectos tridimensionales,
de cada uno de los modos depende de la posicida dstructura tridimensional con
respecto de la direccion dditrike regional, es decir, cuando la estructura 3D es
perpendicular aktrike, el modoTE es afectado principalmente por efectos galvanicos,
mientras que el moddM es afectado por efectos galvanicos e inductivasglecaso
cuando la estructura es paralelastaike, ocurre lo contrario, el modo SE TE ve afectado
por efectos galvanicos e inductivos y el mdd principalmente por efectos galvanicos.

Por lo tanto, la afectacion de cada uno de los matbpende de la distribucién de las

estructuras en el subsuelo, de la distancia ehsiceede medicion y las estructuras y de la
posicidon del sondeo con respecto de la estrudtedo( 2005).
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Entonces, se hace evidente que la validez de dgpigttacion bidimensional de un medio
predominante tridimensional depende tanto de lagigdades conductoras del medio como
de la distribucion de las estructuras en el subsuel

Cuando se interpretan estructuras complejas, seliletrar es una herramienta que integre
la mayor cantidad de informacion aportada por ambslos, es decir, invertir un
parametro que pueda unificar dicha informacién, @guar ejemplo, el determinante del
tensor de impedancias (Acosta, 2006).

11.3.5 Método de Inversion REBOCC

En este trabajo, después de determinar que el rsedilomporté principalmente como un
medio bidimensional, se procedio a la generacioloslenodelos geoeléctricos que fueran
compatibles con las respuestas medidas en campo.

Para tal efecto se procedio a utilizar el algortohesarrollado por Siripunvaraporn y Egbert
(2000), denominado REBOC@REduce Basis OCCam’s Inversion), por basarse en el
esquema de OCCAM de Groot-Hedlin y Constable (198 la inversion de datos
magnetoteluricos 2D.

El método considera limites de capas suavizadoscyeatra una solucion al problema
inverso buscando la estructura mas simple queeajaostdatos a un nivel especifico de
error.

El método considera que la Tierra esta discretizadauna serie déM bloques de
resistividad constanten = [my, mp, . . ., Ny]., que aumentan su tamafio en forma
logaritmica con respecto de la profundidad, pogue, la resolucién del modelo decrece
con la misma.

Interfase

Aire_tiery
|1 | ms | | my Aire-tierra

My

Figura 2.10 - Discretizacion del subsuelo (Berbi2305).
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También se considera que existérgrupos de datos registradod,= [dy, &, ... , dy. El
ajuste de las respuestas tedricas del moéelm] (modelo inicial), a los datos se basa en
la minimizacién de la norma del modelo y se puegeesar como:

X2 =(d - F[m])" c;*(d - F[m]) 2.22

DondeT representa la matriz transpuest&yes la matriz de covarianza del modelo, la
cual practicamente es diagonal (Siripunvaraporrglyel, 2000). Debido a la no unicidad
del problema inverso, un nimero infinito de modg@osden producir el mismo ajuste

La mayoria de esquemas de inversion MT modernaglesn este problema al buscar
modelos que tengan la minima estructura posibla pardado nivel de ajuste (Parker,
1994). Esto hace la inversion estable con mod@ssltantes con menos probabilidad de
contener caracteristicas no reales. Para cuantificestructura del modelo”, se considera
un modelo normalizado de la forma general:

X2 =(m-m,) Cx(m-m,) 2.23

Dondemg es un modelo base (o previo)Cy es un modelo de la matriz de covarianza la
cual caracteriza la magnitud y suavizamiento esiosrale variaciones de resistividad

relativas amo y la normaX 2es minimizada bajo la condicién de gé = X2, donde X

es el nivel de ajuste deseado. Para resolver blgmna de minimizacioén, un multiplicador
de Lagrangé.™, puede ser introducido, dando como resultado umeidn sin restricciones
U (m, A):

UmA)=(m-m,) c}(m-m,)+ )I‘l{(d - F[m])" c;*(d - F[m]) - Xf} 2.24

O simplificada como: U (m,A) = X2 + A{x2 - x2} 2.25

Esto reduce el sistema de ecuaciones a resolvienkadas siguientes consideraciones:

1) En lugar de de resolver la minimizaciébn de la norema el espacio modelo,
transforma el problema al espacio dato, reduciexsilel tamafio del sistema, ya que
el nimero de datos usualmente es menor que el nlhegparametros del modelo,
pasando de un sistemaldex M a uno deN x N.

2) Generalmente los datos MT son suaves (es decencgentran representados a
varias frecuencias y los sitios de sondeo se eh@reaspacialmente cercanos) por
lo que el uso de una gran cantidad de datos se rfeaceidante, entonces no
considera necesario emplear todos los datos repeeles a todas las frecuencias
observadas y utiliza Unicamente un subconjuntoadesdde dimensiéh que seran
suficientes para construir el modelo sin pérdidiégnificantes de detalle,
reduciéndose el sistema a und.delL , dondeL <<NyM .

Dichas simplificaciones del sistema se traducenuenahorro de tiempo y memoria
computacional, aun cuando se trabaja con una @ratidad de datos.

46



. ANTECEDENTES DE LA ZONA DE ESTUDIO.

El estudio sobre la problematica del fracturamietgbValle de Aguascalientes vinculado a
la Geohidrologia ha registrado numerosos casos rnddisis, pero pocos resultados
practicos. El Valle de Aguascalientes cuenta camunmerables estudios geoldgicos vy
geofisicos. De los primeros antecedentes de estsdiore las condiciones geologicas del
estado se dieron alrededor de 1981, por parte deilersidad Autbnoma Metropolitana, y
a partir de ese afo, los estudios fueron tomantkvamcia por la participacion de
instancias del gobierno federal y de otras unidexdss. Existen zonas de interés
conectadas al Valle de Aguascalientes fundamentadea la entidad en materia de
Geohidrologia.

La cuidad de Aguascalientes se localiza sobre stractura tectonica conocida como el

valle de Aguascalientes. La estructura, orientadde\Sur, divide en dos partes al estado
de Aguascalientes. Morfolégicamente la cuenca di¢ es una depresion topogréafica que
conforma una estructura similar a un graben deletter de 20 km. de ancho y de 10 km
en su sector central. Los limites geograficos semieridianos 102° 10"y 102° 30' oeste de
longitud y los paralelos 21° 45'y 22° 00' noréelatitud (Martinez y Arzate, 2002).

.1 Geologia de la zona de estudio.

Es importante describir el marco geolégico de laazalebido a que la propagacion de las
ondas electromagnéticas en el interior de la Tiesta influenciada por los contrastes que
existen entre las propiedades fisicas de las @stascgeoldgicas formadas en épocas 0 en
condiciones diferentes. Por lo tanto, a continuacge describiran las principales
caracteristicas de las diferentes formaciones ry@satas geoldgicas presentes en la zona
de estudio.

El estado de Aguascalientes estd comprendido ddattes grandes provincias geoldgicas
que son: La Sierra Madre Oriental, La Mesa Cenyr&l Eje Neovolcanico.

Dentro del estado existen afloramientos de rocaémsmtarias marinas del cretacico.
Ademas, existen rocas metamorficas del tridsico ey jdrasico, aunque solamente
constituyen pequefios afloramientos.

Las referencias geoldgicas del estado de Aguastagieson relativamente numerosas, sin
embargo, el conocimiento geoldgico de la entidadesreral y del Valle de Aguascalientes

en particular, es escaso. Existen estudios de teardocal que estan enfocados

principalmente a la actividad Minera y a la Geoblidgia (Martinez y Arzate, 2002).
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Fig 3.1 — Geologia regional del Estado de Aguasctds. (INEGI)

.1.1 Geomorfologia

El estudio de las formas superficiales de la Tieomao un conjunto de formas debido a
procesos enddgenos y exogenos es ocupacion de daogelogia. Entonces, la
geomorfologia puede comenzar el estudio geolédidcando la zona de interés dentro del
marco de las grandes provincias fisiograficas nagds que confluyen en el Valle de
Aguascalientes.

En los siguientes parrafos se llevara a cabo usarigeion general de estas unidades
fisiograficas.

La Mesa Central

La Mesa Central (MC) fue reconocida como provirfgaogréafica por Raisz (1959). Se
describe como una planicie localizada en la zon&alede la Republica Mexicana, cuyas
elevaciones en mas de la mitad de su superfigeeran los 2000 msnm vy las elevaciones
topogréaficas en su interior son moderadas, la ni@yorman desniveles por debajo de los
600 m. La MC se encuentra limitada por la SierradidaOriental (SMOr) y al norte y
oriente, por la Sierra Madre Occidental (SMOc) ahipnte, y por la depresion conocida
como El Bajio hacia el sur.
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Figura 3.2 — Modelo de elevacidn digital de la R#jga Mexicana indicando la ubicacion de la Mesa
Central. (Nieto-Samaniego et al., 2005).

La Sierra Madre Occidental (SMOc)

La cima amplia de la Sierra Madre Occidental seaelemas de 3000 m. La parte superior
esta cubierta por gruesas capas de lava, la vertbegidental forma cafiones escarpados y
cordilleras estrechas que descienden a la Plasosiera del Pacifico.

En la SMOc se registra la existencia de dos grasdesencias de rocas igneas, ambas
calco-alcalinas con presencia de ignimbritas, peiferentes en otros aspectos. La
secuencia inferior contiene abundantes rocas be&sliy volcanicas principalmente de
composicion intermedia. La secuencia superior éstinada predominantemente por
ignimbritas rioliticas originadas a partir de cabenumerosas y grandes. Estas extrusiones
cineriticas estuvieron acompafadas por pequefasasimaes de lava basaltica y
raramente pocas rocas intermedias (McDowell et9d]).

La Sierra Madre Occidental separa las dos prinegpabnas aridas de México: el Desierto
de Chihuahua al este y el desierto de Sonora, sieod&l Desierto de Chihuahua
corresponde a la mayor parte de la Meseta Ce#iitgdleno) desde el oeste de Hidalgo, al
norte de Guanajuato y Aguascalientes, hasta laefracon los EUA, que se extiende tanto
a la planicie costera norte-este, en el extremeéende Tamaulipas y areas adyacente a
Nuevo Ledn. En esta region la precipitacion anuahedia generalmente entre 200-500
mm; unas pocas areas pequefias registran meno§ den2(Rzedowski, 1973).
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La Sierra Madre Oriental (SMOr)

La Sierra Madre Oriental alcanza una cima mas agundal borde oriental de la Meseta
Central, con elevaciones de hasta 4000 m. Al nlartsierra se compone de varias
cordilleras irregulares, separadas por cuencas dpseienden gradualmente hacia la
Planicie costera del Golfo.

La SMOr es una unidad fisiografica producto debhl@amiento y deformacion de rocas
principalmente mesozoicas asi como también de sanento cristalino. Corresponde asi a
una franja de frente plegado y cabalgado duranbeoigenia Laramide que ocurrio durante
el Paleoceno tardio — Eoceno temprano (Eguilug 2080).

El area de estudio de esta unidad correspondaraldioccidental del valle, siendo mayor
en relieve en relacion al flanco oriental. El rediepor lo general es abrupto con grandes
pendientes, aunque también se encuentran extemsas lanas.

A diferencia dd.a Mesa Centralesta unidad se caracteriza tanto por la maysidiad del
drenaje como por el grado de diseccion notablemadte profundo, rasgo que indica una
mayor evolucion del paisaje.

.1.2 Estratigrafia

El valle de Aguascalientes corresponde a una d¢steudectonica limitada por fallas
orientadas N-S y esta flanqueada al oriente y ptaigor pilares tecténicos. El Valle por si
mismo es una planicie regular donde hay aflorarogedé formaciones rocosas.

En la MC se pueden apreciar afloramientos de diversas ftwomas que debido a sus
caracteristicas naturales y temporales se puedeipaagen dos grupos litoestratigraficos
claramente definidos:

1) Inferior, mesozoico, origen marino (basamento).
2) Superior, cenozoico, origen continental (cubierta)

El segmento correspondienteMsozoicoesta definido de la siguiente manera:

Triasico.
Dentro de la MC se han registrado afloramientosespondientes al Triasico Superior,
cuya edad pudo ser establecida con ayuda de cdogefisiles. Estas formaciones estan
conformadas principalmente de secuencias de ageyistdita.

Jurésico.
El conjunto de rocas mas antiguo registra una etapda cual la MC se encontraba

emergida y se encuentra conformado por rocas @méles, conglomerados y areniscas
con intercalacion de rocas volcanicas.
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El segundo conjunto litoldgico jurasico esta formagwbr rocas marinas calcareas, cuya
base estd compuesta por roca caliza, mientrasagcienb se compone principalmente de
limolita calcarea con presencia de estratos derpab@ohn, 2009).

Cretacico.

El surgimiento de un ambiente de sedimentacionmaaniciado en el Jurasico tardio tiene
manifestacion en la MC y sus alrededores en trebiesmes marinos claramente
distinguibles:

- En el flanco oriental se formo un depdésito de es@sssuperiores a 4 km (Carrillo-
Bravo, 1971). Ese depdsito inicio su formacion sastratos rojos continentales, el
cual se extiende hasta el Cretacico con sedimesupsistentes de evaporitas y
mayormente calizas.

- Ocupando casi la totalidad de la MC, se localizapaquete muy grueso de
sedimentos marinos, depositados en mar abiertoageas profundas, en lo que se
ha denominado Cuenca Mesozoica del Centro de MéQearillo-Bravo, 1971).
Los registros estratigraficos indican una subsiderapida, con una acumulacion
superior a los 6 km de sedimentos, que iniciandepositos de caliza de plataforma
del Jurasico Superior sobre estratos rojos y recksnicas continentales. Hacia el
Cretécico, se pasa a calizas arcillosas y luti@dsioeas, culminando hacia la cima
con rocas clasticas, principalmente areniscas asmerosos clastos de rocas
volcénicas que marcan la regresion marina queinlia fas condiciones marinas en
la MC hacia el Cretacico Tardio.

- En el margen occidental y sur de la MC, aparece seeuencia vulcano
sedimentaria marina, formada por un apilamienteegpude basalto, derrames y
cuerpos intrusivos de diabasa, con intercalaciateegoba, pizarra, pedernal y
radiolarita. EI componente sedimentario mas immbetaonsiste principalmente en
lutita, arenisca y algunas calizas (Ranson e1882).

El segmento correspondiente@tnozoicose caracteriza por ser en su mayoria de origen
volcanico, compuesto por riolitas. La estratigra@nozoica es abordada por areas o
sectores. En algunos casos estas areas estan dsspgvar estructuras tecténicas
importantes o poseen pequefas diferencias esffatag (Martinez y Arzate, 2002).

Por encima de las rocas mesozoicas se encuenttas continentales, sedimentarias y
volcénicas que marcan el cambio del medio marionaacontinental, el cual perdurara en
la MC hasta el presente. Dentro del registro egtédico se encuentra lo siguiente:

Los sedimentos continentales afloran en zonas s&$een la parte norte y noroeste de la
MC y en localidades aisladas en el centro, sutey, &ss cuales consisten principalmente de
conglomerado y arenisca, que presentan tambiémuaude solo en ciertas areas, rocas
volcanicas intercaladas.
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Los espesores de esta unidad son muy variablesdmada decenas a cientos de metros en
distancias cortas, lo que evidencia su depositarensuperficie con relieve topogréfico
abrupto, probablemente causado por el desarrollfoskes tectonicas (Edwards, 1955).
Yaciendo sobre el conglomerado del Paleoceno-Eosenmede apreciar la aparicion de
rocas volcanicas.

Entre las rocas del Eoceno medio y las rocas dgb&dno se aprecia una discordancia
angular, la cual se evidencia aun mas por la posiestratigrafica de la cubierta volcénica
oligocénica, la cual cubre directamente a las reedsmentarias del Eoceno inferior, 0 a las
rocas mesozoicas. Esta discordancia marca un canbécomposicién de los magmas, ya
gue se pasa del volcanismo eocénico que presentaasacomposiciones, andesiticas y
rioliticas, a un volcanismo preponderantementéticol en el Oligoceno (Kohn, 2009).

Las rocas volcanicas constituyen el conjunto Igamddé mas distintivo de las areas

meridional y occidental de la MC. Este conjuntcesinformado casi exclusivamente por
rocas volcanicas de composicion riolitica, con a@ones composicionales de latita y

dacita. La parte inferior esta formada en su maypadr rocas de vulcanismo efusivo, es
decir, derrames y domos, conteniendo algunas muoadasticas intercaladas. Los domos y
derrames forman complejos volcanicos muy grandesagunstituyen los nucleos de las

sierras mas elevadas de la MC, formando apilansetwo espesores superiores a 400 m
(Nieto-Samaniego et al., 1999).

El Valle de Aguascalientes

En la ciudad de Aguascalientes y sus alrededorési@acion de grietas o fisuras en el
subsuelo se ha visto acelerada desde hace maeinia @afios. Anteriormente estudios
hidrogeoldgicos, exploraciones gravimétricas y nedgmétricas registraron en sus
informes cartograficos rasgos geomorfologicos, atarésticas geoldgicas y estructuras
(fallas y fracturas) conformando la region del ¥alle Aguascalientes (Castafieda et al.,
1993).

En el interior del Valle de Aguascalientes las thas evidencias fisicas, como cortes de
arroyos, carreteras y bancos de materiales, monesti@ el valle esta relleno de materiales
aluviales sin consolidar y suelos en la parte m@erdicial, descansando sobre materiales
arenosos, arcillo—arenosos y conglomeraticos, edée estratificados. (Martinez y
Arzate, 2002).

La descripcion de los cortes litologicos en el ¥ale Aguascalientes, permite interpretar la
existencia en el subsuelo de una gruesa secueacgedimentos sin consolidar. Estos
depositos que rellenan el valle corresponden ddpgsitos lacustres y fluviolacustres mio-
pleistocénicos de la region.
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1.1.3 Analisis Estructural

El Valle de Aguascalientes corresponde a una eateutectdonica cuyo elemento principal
es una depresion alargada delimitada, generalnpemtéallas geoldgicas, llamadmaben
(figura 3.3), en este caso particular, se hablaGtaben de AguascalientdMartinez y
Arzate, 2002). El graben de Aguascalientes vistoaana estructura alargada en direccion
aproximada NW-SE, ha sido objeto de numeroso extugiologicos y geohidrologicos, la
mayoria de los cuales se refiere al distrito mingeoAsientos-Tepezala y otros tantos
relacionados con el estudio y localizacion de tas principales cuencas geohidrologicas
del estado (Castafieda et al., 1993).

La disposicion del Graben de Aguascalientes esreote con el estilo estructural de
grabens—horsts que caracteriza a la region, pueslesuna de las varias estructuras
tectdnicas que aparecen en la parte centro—ocaldigitpais.

Figura 3.3. — Esquema estructural en Grabens yt$lors
Estructuras, pliegues y fallas.

Andlisis sobre el agrietamiento en la ciudad deasgalientes indican que los abatimientos
de acuiferos en el valle son la causa inmediadiagh® agrietamiento. Sin embargo, no se
descarta la posibilidad de que algunas fracturadogieas tengan como origen un
mecanismo tectonico.

El seguimiento de fallas y fracturas, asi comodisstugeohidrolégicos de las zonas sur y
sureste del valle sefialan que se localiza dentrta geovincia geoldgica llamadaaja
Ignimbritica Mexicanay cuya estructura corresponde a una fosa teet@sociada con el
Graben de Bolafios (Jalisco) y con el graben dad#l Reyes (San Luis Potosi), los cuales
se formaron por eBistema de fallamiento de la region Centro-Occideie México
(Castafieda et al., 1993).
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Dentro de esta fosa se depositaron gruesos paqdetesecuencias de sedimentos
continentales y vulcano-sedimentarios. Se presuneeegta fosa (principal acuifero del
estado) es parte de una estructura regional de resygbmensiones. El aumento en el
volumen explotado de agua subterrdnea y la disidbudesordenada de pozos ha
originado un descenso en los niveles de la zonaatigracion. Esta pérdida del agua
contenida en las arcillas, produce una consolidadé los estratos, lo cual genera el
agrietamiento y los asentamientos diferencialespompactacion (Castafieda et al., 1993).

Las formaciones litoestratigraficas del area qumana el Valle de Aguascalientes, han

estado sometidas a diversos procesos tectoniam$aagb de su historia geolégica. Como

resultado se obtiene una deformacion importantesqueanifiesta a través de numerosas
estructuras, entre las que destacan plieguesag féMartinez y Arzate, 2002).

Pliegues Los pliegues de origen tectonico aparecen exa@usente en las formaciones que
constituyen el basamento mesozoico del area. Sodme en las formaciones del flanco
oriental, ya que en las formaciones del flanco dmial el plegamiento no es muy
evidente, dada la naturaleza de las mismas.

En elFlanco Orientallos estratos estan plegados intensamente. Unetedstica de estas
unidades también es el desarrollo de una penetrasiguistosidad. El plegamiento de estas
formaciones es el resultado de esfuerzos tectongmmpresivos con componentes
importantes en el sentido horizontal.

En el basamento déllanco Occidentalel plegamiento no es evidente por la naturaleza
volcanica de las formaciones. La estratificaciondetectable en los niveles de tobas y

pedernales. Lo que -caracteriza estructuralmenteasa formaciones del basamento

mesozoico de este flanco, es el intenso fracturgmien dos direcciones, muy cerrado, lo

gue da como resultado pequefios bloques de mdtdadiinez y Arzate, 2002).

Fallas Geoldgicas En la zona de estudio las fallas principalesetienina orientacion
general N-S. Este sistema de fallamiento da egiamaun arreglo estructural muy singular.
Se trata en todos los casos de fallas tipo nowoalgran angulo de inclinacion.

Al delimitar el area urbana de la ciudad de Agulésties, se observa claramente, como
elemento orogréfico, la falla oriental del vallelichitada por una curva topografica de
elevaciéon mayor, que separa del valle la zona lEntapmerios orientales. Al poniente del

area se pueden observar los lineamientos prinsipalerrespondientes a fallas

cartografiadas a lo largo del cauce del rio Sand’@lstafieda et al., 1993).

El sistema de fallas correspondiente al Graben gigagcalientes consiste de un graben
asimétrico (semigraben) cuya falla principal seuentra ubicada al occidente. Dicha falla
se extiende con direccidn N-S. El desplazamienta d&la mayor en Aguascalientes es de
aproximadamente 900 m, fue obtenido por el desmigel00 m entre las rocas volcanicas
gue afloran en el bloque levantado (occidental)nieel del valle, mas el espesor de 500 m
de los sedimentos que rellenan ese valle, dichesesffue estimado a partir de registros de
pozos hidrologicos profundos (Jimenez-Nava, 1993).
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La falla occidental desplaza rocas volcanicas,cppaimente ignimbritas de composicion
félsica, cuyo alcance estratigrafico no esta dadirion precision. Se tienen fechadas las
rocas mas antiguas al occidente de la ciudad degsglientes que son de edad Eoceno
medio y las ignimbritas que coronan la Sierra dehistlan localizada inmediatamente al
occidente, de edad Oligoceno tardio (Nieto-Samané¢@l., 1999).

Adicionalmente, en los registros del pozo profuedoAguascalientes se describen rocas
basalticas intercaladas con los sedimentos cuya malasta determinada, pero los basaltos
mMAas cercanos que yacen sobre la secuencia ignoabiibcalizados al occidente, en el
graben de Tlaltenango y dentro ya de la SMOc (Ngatmaniego et al., 2005).

La edad de actividad de la falla principal del gralile Aguascalientes es posterior al
Oligoceno temprano. La cubierta volcanica cenozegta presente tanto en la MC como en
la SMOc, sin embargo la morfologia y el estilo wstinral de ambas provincias
fisiograficas es contrastante, la SMOc presentastas latitudes fosas y pilares tectonicos
de rumbos variables, muy largos y paralelos y amopelleno aluvial, mientras que la MC
muestra un arreglo complejo de fallas normalesdistintos rumbos, pilares tecténicos y
fosas con rellenos gruesos de sedimentos contlesni@uviales y lacustres que
comunmente forman arreglos romboédricos, siendaggraben de Aguascalientes la
estructura que claramente limita ambas provindiest¢-Samaniego et al., 2005).

Dentro del area urbana de la ciudad de Aguascetiersie pueden delimitar 3 zonas o
"trenes" de agrietamiento. Estos estan separadasopas relativamente angostas y a veces
distinguidas por una cota promedio diferente.

Es posible distinguir dos tipos de bloques, aqaeiloe constituyen las partes mas elevadas
y los que presentan cotas mas bajas. Se aprecidnizidencia de los bloques hundidos y
elevados con los respectivos de fallas normalepugde deducir que los bloques estan
limitados por discontinuidades estructurales quehacen mas o menos independientes,
este comportamiento es mas notables en el limitea d&la oriental, donde se ponen en
contacto los sedimentos vulcano-sedimentarios ygtegde rocas igneas (bloque elevado),
con los sedimentos continentales del Valle de Acplesntes (bloque hundido).

Desplazamientos han sido medidos de hasta ciertasettos, obtenidos a partir de cortes
litologicos de pozos perforados a lo largo de lHaf{Castafieda et al.,, 1993). El

desplazamiento relativo entre ambos bloques, émié oriental de fallas ha tenido gran

influencia sobre el relieve, esto debido a que ldiméte se encuentran discontinuidades
estructurales mayores o bien debido a que las mtiscodades han sufrido actividad

reciente, ambas posibilidades parecen ser comptansasn

Las fallas y fracturas ubicadas al poniente del tte alineamientos anterior, son el reflejo
de fallas escalonadas paralelas a la falla origntain notable control estructural marcado
por los cauces antiguos y actuales del Rio SanoP@derca de su origen, sus principales
interrogantes seran resueltas con ayuda de cad®giras adecuadas para su cotejo.
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El sistema de fracturamiento de la zona CentralnazPoniente del valle, supone reflejar
de manera indirecta los sistemas de fracturamiexistentes en lugares cercanos (limite
poniente del graben). Los Movimientos relativogicales registrados en las capas de suelo
superficial son ya del orden de varias decenagnignoetros (Castafieda et al., 1993).

1.2 Estudios previos.

En base a una busqueda bibliogréfica se puedearudigunos documentos relacionados
con estudios geoldgicos y geofisicos en la zonaalld de Aguascalientes. Sin embargo,
reportes de estudios geofisicos son escasos, yY@yaumeden encontrarse se limitan a
estudios muy locales utilizando métodos eléctrictades como Sondeos Eléctricos
Verticales (SEV's) por lo cual su aplicacion esaeacter limitado.

Existen estudios sobre la problematica de los tgnientos en el Valle de Aguascalientes
gue comprende un levantamiento gravimétrico enakepsur del valle principalmente
(Martinez y Arzate, 2002).

m.2.1 Estudios Geofisicos.

Entre la informacion disponible de caracter geodisjue ha sido de mayor utilidad para

este trabajo estan los registros de pozos. Estemation ha sido utilizada de manera

directa en la calibracién de unidades indice, elasecuales se encuentra un derrame de
riolita, que se puede seguir con los sondeos esréggen donde no existen registros. En
total se analizaron mas de 40 registros, principate eléctricos, ubicados en diversas
zonas del valle.

Un estudio de gravimetria se llevo a cabo en & decestudio (Martinez y Arzate, 2002),
el cual consistio del uso de estaciones gravinasr o largo de perfiles E-W. Estos
trabajos de gravimetria se llevaron a cabo delaesite forma:

En cada una de las estaciones se llevd a caboitacidn del sitio con GPS para
referenciar las mediciones. La mayor parte de kediciones se localizan dentro del relleno
del valle.

En los resultados se puede interpretar que el sallengosta en esta seccion y que ademas
tiene una forma simétrica. Ademas, esta informaesntil para la localizacién de cuencas
sedimentarias de origen tectdnico en el valle,nybién puede ser de gran utilidad para
definir las fallas geologicas que no tienen expresuperficial.
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IV. IMPLEMENTACION DE CAMPO Y ADQUISICION DE DATOS

En la seccion.2.7. se hablé brevemente sobre los procedimientos @atejo de campo
del método magnetotellrico. En este capitulo seritbés el disefio y planeacion de la
campanfa, las caracteristicas particulares de ingoltanion y la adquisicion de los sondeos
magnetotellricos. También se describiran los comp@s del equipo empleado y su
funcionamiento.

V.1 Disefio y planeacion de la campafa

El disefio y planeacion de la campafia estuvo a adegon grupo de investigadores del
Centro de Geociencias de la Universidad Nacionatékama de México, campus
Juriquilla. El objetivo global de esta campafia sdo@ en la investigacion de
caracteristicas estructurales de la cuenca det \dallAguascalientes a diferentes latitudes,
asi como aportar informacion que ayude a una nagjimicion de la estratigrafia regional.

SONDEOS MAGNETOTELURICOS

22.0293

21.9793

21.9293

Latitud

.
O Aguascalientes

21.8793

21.8293

-102.4610 -102.4110 -102.3610 -102.3110 -102.2610 -102.2110 -102.1610
Longitud

Figura 4.1 — Vista satelital de las estaciones kfipleadas que se ubican en el Valle de Aguascatiente
(GoogleEarth, 2009).
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Este estudio geofisico de sondeos magnetotelUfimosn primer intento para explorar el
graben de Aguascalientes como una unidad parairdiefincaracteristicas generales de la
cuenca en relaciéon a la forma y profundidad dehivesito.

Se adquirieron alrededor de 40 sondeos magnetotedlien total, 23 sondeos de baja
frecuencia o periodo largo (MT) y 17 de alta frewia (AMT), éstos ultimos coincidentes

con las ubicaciones de un numero igual de sondegeedodo largo. La ubicacion de los

sondeos se hizo tratando de cubrir zonas de interi@ésipalmente dentro del valle, que al
mismo tiempo estuvieran lejos de lineas de altsidary que los propietarios de los predios
proporcionaran el permiso para realizar las medeso

El total de sondeos se distribuyen en un totaluggre perfiles. En este trabajo se decidio
trabajar solamente con tres de los cuatro perfideto obedecié a que la posicion entre dos
de estos perfiles era muy cercana, ademas, tarsbitomo en cuenta que la calidad de los
datos de los datos obtenidos no era tan satisfa@orun perfil como en el otro, por lo que
se tomo la decisidon de descartar el perfil cordltes que no tenian la mejor calidad, y asi
solamente trabajar con tres perfiles en total. B®sestos perfiles tienen una orientacion
gue va de Oeste a Este en tanto que el perfilmtestaene orientacion Norte-Sur. En la
figura 4.1 se muestra la ubicacion de las estasibfiey los perfiles utilizados Unicamente
en este trabajo, 19 sondeos y 3 perfiles, losesusg diferencian por el color con que se
representan en la imagen.

vV.1.1 Equipos de medicién

Las componentes de los dispositivos receptoressties e@quipos de adquisicion son las
bobinas (magnetometros de induccion) y los dipolos.

Los magnetometros tienen como funcién medir el @ampgnético variable mediante un
loop conectado a un instrumento que mide la tenisiducida en dichas bobinas. El loop
(sensor) adopta la forma de solenoide recto dorldeampo magnéticoB varia
sinusoidalmente con respecto a la frecuencia angBlEra medir simultdneamente las
componente8,, By y B, es necesario el uso de tres magnetometros diredes.

En cuanto a losglipolos, el campo eléctrico se mide con dos dipolos (eldos que sirven
como electrodos de potencial) colocados perperatiti@nte entre si en las direcciorgs

y. Cada dipolo mide la resistividad del medio en um&cdion al establecerse una
diferencia de potencial entre los electrodos. $® geocurar que la resistencia de contacto
entre los electrodos sea minima para asegurar estducion suficientemente adecuada
durante la adquisicion.

vV.1.2 Instrumentos empleados.
Los sondeos se llevaron a cabo con dos sistemadagiesicion multifuncion Phoenix V5

2000 para la primera mitad de los sondeos y dogpesuMTU-2000 Phoenix para la
segunda mitad de los sondeos. Ambos equipos siradws con GPS via satélite.
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La adquisiciéon de datos se llevé a cabo, en su ri@ydurante la noche hacia la mafiana,
sin embargo, a menudo se extendié por periodos meagol6 horas para lograr una mayor
calidad y penetracion en el sondeo. Las medicionelsiian series temporales de las
componentes horizontales de los campos eléctrivagnético en un rango de frecuencias
entre 10,000 y cerca de 0.001 Hertz.

De acuerdo con la informacién proporcionada pdalalicante, el sistemd5 2000emplea
un enfoque en la adquisicion de datos basado edades de adquisicion de datos
multiples, ligeras e independientes (MTU), sinczadias con sefiales de tiempo
transmitidas por sistemas GPS. El uso de conveesdanalogo-digital de 24-bits brinda un
amplio rango dinamico, circuitos mas simples y ajolzosto (figura 4.2).

Figura 4.2 — Dispositivos que conforman el Sist&f2000 (phoenix-geophysics.com, 2009).
Este sistema se emplea tanto para adquisiciongatds de MT, como para sondeos AMT.

La configuracion de campo y espaciamiento de lagdades MTU puede variar con una
flexibilidad completa de acuerdo a las necesida@esada sondeo. No se requieren cables
de enlace entre las consolas, esto significa upartiente ventaja en zonas con topografia
abrupta, lagos, pantanos y otros lugares de aatiftsib. En lugares donde el acceso sea
mas facil, las unidades MTU se pueden desplegaruaoaspaciamiento muy cercano o
para sondeos continuos.

En la figura 4.3 se muestra como son desplegadoarepo los dispositivos d8istema V5
2000 empleado en el levantamiento de los sondeos MTW A&n la zona del Valle de
Aguascalientes.
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Figua 4.3 — Despliegue d8lstema V5 2008n una adquisicion de campo.
Unidades de adquisicion MTU

Introducido a finales de la década de los 199@& sistema se ha empleado en miles de
sondeos a nivel mundial. Bistema V5 2000ene como pieza fundamental, la unidad de
adquisicion MTU (figura 4.4). Esta unidad brindastropciones de configuracion, la
primera, MTU-2E, mide en dos canales datos de cashxirico, la segunda, MTU-3H,
mide tres canales de datos de campo magnéticotgrdara, MTU-5, combina las dos
primeras configuraciones.

Cuando se emplea Wistema V5 200@n la adquisicion de datos MT, la medicion del
campo eléctrico se lleva a cabo, preferentemente,ua espaciamiento mas cerrado que
con la medicion del campo magnético. Alun asi, lyaria de las unidades desplegadas
utilizan, generalmente, configuraciones MTU-2E, ooas pocas MTU-H3 o MTU-5.
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Figura 4.4 — Unidad de adquisicion MTU (phoenix{gegsics.com, 2009)

Cada una de las unidades MTU esta configurada canamplia y solida memoria,
procesador integrado, antena GPS integrada y upoté&zador de precision auxiliar. Las
cubiertas de aluminio sélido estan equipadas caoeatores de tipo militar. El peso ligero
de estas unidades las hacen facilmente transpestaitluso en locaciones remotas. Asi,
las unidades MTU se pueden desplegar sin ningumexam de cables entre las consolas,
brindando una gran flexibilidad en la parte loggsti

La flexibilidad en el espaciamiento entre estaciondesde decenas de metros hasta
kilometros, facilita un reconocimiento efectivo grandes areas y la resolucion de finos
detalles en una variedad de aplicaciones. El enggesincronizacion por medio de GPS

permite instalar maltiples estaciones sin la neleekide interconectarlas. El despliegue de
estaciones de referencia remotas sincronizadaseofnétodos sofisticados de reduccion de
ruido durante el proceso de los datos. En la tddlase mencionan las especificaciones
técnicas de esta unidad.

Modelos MTU-2E, MTU-2EA, MTU-3H, MTU-5 (2E+3H caresd),
MTU-5A.
Canales Canales eléctricos se denotarEc@anales magnéticos se

denotan comd y la capacidad de AMT se denota dan

Rangos de Frecuencia MTU: 1 kHz a 0.00002 Hz (2130
MTU-A: 10 kHz a 0.00002 Hz (50 000s)

Rango Dinamico 130dB; ajuste de ganancia variaidgrtores de 4
Impedancia de Entrada| >IM
Filtrado Filtro Notch >40dB ademas de filtros d@bdgs Pasa-bajas,

Pasa-altas y Pasa-bandas.

Almacenamiento de Memoria flash industrial removible, 256 o0 512 MB
datos (mejorable)

Setup Archivos de programa en memoria flash o URRyto
paralelo o conexion serial a PC.
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ADC Uno por canal, 24 bits. Muestras por segungt0@o 3,072
en MTU y 24,000 en MTU-A.

Precision en tiempo Mejor que +500 nanosegundadadsr de cristal
sincronizado a un GPS.

Indicadores y Controles.  Switch de encendido; Latzcedora de estatus del
instrumento via secuencia de flashes.

Peso Aproximadamente 4 kg.
Dimensiones 230 mm x 225 mm x 110 mm
Estuche de aluminio sellado herméticamente.
Conectores Conectores tipo militar Multi-pin pagasores de entrada,
GPS, y bateria de alto rendimiento.
Voltaje 12V DC.
Consumo de energia Aproximadamente 9W.

Condiciones ambientaleOperacion: entre —20°C y 50°C.
Operacion pasiva no causa dafio ambiental

Tabla 4.1 — Especificaciones Técnicas de la unidad.
V.2 Caracteristicas de la adquisicion.

La adquisicion de los datos es un proceso muy li@apte en la prospeccion
magnetotelurica, por lo que la forma en como skzeeta adquisicion y la eleccion de los
sitios de medicion, es un factor determinante eralialad de los datos resultantes. Por ello,
se procura seguir una serie de lineamientos estdbfeque nos servira para que los datos
obtenidos puedan ser procesados e integrados o@r faailidad.

Existen diversos factores a considerar al momeatdiseniar e implementar el tendido. Se
deben cuidar aspectos como, la integridad de lopes de recepcion y transmisores, por
ejemplo, colocar de forma correcta bobinas y dipodsi como, asegurase de que el equipo
no correrA mayores riesgos fisicos, otro aspect@olitante es evitar posibles
perturbaciones que pudiera sufrir el equipo de on&di debido a agentes externos
cercanos.

Tomando en cuenta estos factores mencionados,reabedar que para este estudio se
utilizé una unidad MTU Phoenix, complementada camssres magnéticos y tazas porosas,
para conformar los dipolos eléctricos y una conexidierra del equipo.

La instalacion de cada estacién consistio en coldoa dipolos eléctricos orientados en
direcciones Norte-Sur (NS) y Este-Oeste (EW). Gdigalo se conecto a tierra por medio
de dos electrodos o tazas porosas que facilitpasd de la sefial al equipo de medicién.
Para tener una buena resistencia, en caso decg=anie, los electrodos se humedecen con
agua y se entierran para mantener estables lasictores de medicion. No es
indispensable que los dipolos tengan la misma todgi

El siguiente paso es la colocacién de las bobimes, en total, donde cada una de ellas
medira las componentes del campo magnético.
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Cada una de estas bobinas se orient6 y niveléaldatios cuadrantes que se forman con la
colocacion de los dipolos y separadas entre eltsisap menos dos metros para evitar
interferencia entre una y otra. Las bobinas fuemoterradas ya que son muy sensibles y
cualquier movimiento puede afectar las mediciones.

Tanto los dipolos como las bobinas se conectaguape central con sus respectivos cables
y se cuida que estos guarden la horizontalidadeess, que no se despeguen del suelo, para
evitar vibraciones por efectos de movimiento quedam causar ruido en la sefal.

La adquisicion se llevo a cabo en dos partes, @na lps sondeos AMT y otra para los

sondeos MT. La primera corresponde a la mediciorsafeales de alta frecuencia, un

proceso que dura entre 2 y 4 horas por sondeovenaoncluida esta parte se procede a
cambiar las bobinas para la medicidon de camposeendncias medias-bajas. La duracion
de esta segunda parte va a depender de la profuhgict se deseé alcanzar.

El intervalo de frecuencias de medicion de estéssdse encuentra entre 1000 y .005 Hz.
Dicha informacion fue registrada y almacenada eaqelipo para después descargar los
datos a una computadora para posteriormente proeesaterpretar la informacion
resultante. En la tabla 4.2 se muestran solamesatedmbres de los sitios que se utilizaron
en este y trabajo y sus respectivas coordenad&® @ancionar que el sitio ags_027 se
incluy6 en dos perfiles, el 1y el 3.

Perfil | Sondeo Coordenadas Geograficas
1 ags_015| N 21°5045 W 102°23'43
1 ags 027 N21°51'40 W 102°22'§2
1 ags 002 N 21°50'00 W 102°22'¢0
1 ags_003| N21°4945 W 102°20'¢1
1 ags 005 N 21°48'15 W 102°19'¢2
1 ags 006 N 21°49'40 W 102°18'(4
1 ags_004| N21°48'00 W 102°18'¢0
1 ags_007| N21°4920 W 102°18'¢0
1 ags_008| N 21°49'00 W 102°15'¢5
1 ags 009 N 21°4800 W 102°13'(4
2 ags_103| N 22°01'22 W 102°20'46
2 ags 101 N22°01'3 W 102°19']1
2 ags 113 N22°01'32 W 102°17'38
2 ags_108| N 22°01'2 W 102°15']0
2 ags 109 N 22°01'08§ W 102°13'§0
3 ags 027 N21°51'4Q0 W 102°22'§2
3 ags 026 N 21°52'40 W 102°22'30
3 ags 022 N21°56'59 W 102°22'33
3 ags 012 N 21°57'45 W 102°22'(2
3 ags 013| N21°5820 W 102°21'(2

Tabla 4.2 — Ubicacién de los sondeos del areatdédies
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V. PROCESADO DE DATOS.

El método magnetotelurico involucra el determinas Ipropiedades geoeléctricas del
interior de la Tierra a través del andlisis deddacion de los campos naturales magnéticos
y teldricos (eléctricos) en superficie (Hermanc@73). Para tal efecto, es necesario hacer
un andlisis detallado de la informacion adquiridepartir de las funciones de respuesta
magnetotellricas, para realizar un analisis disadi y dimensional que ayude en la
obtencion de un modelo geoléctrico final que dbscgon precision la distribucién de
resistividad eléctrica del medio estudiado.

V.1 Analisis de datos.

Como se mencion¢ detalladamente en el capitulméiliante un analisis basado en las
propiedades del tensor de impedancias magnetail(risu variacion en espacio y

frecuencia, es posible determinar la variacion @spao dimensionalidad, de la variacion

de la resistividad (Ranganayaki, 1984). Dentrordétodo MT es de suma importancia el
conocer las dimensiones de la variacion de latrasiad ya que un modelado cuantitativo

empleando modelos que tengan una dimensionalidamrécta puede llevar a grandes
errores en los valores de resistividad pronostgddmg y Hohmann, 1981).

La variacion en la resistividad afecta a los regst una mayor distancia de la variacion
mientras la frecuencia decrece. Asi entonces, antefde baja frecuencia medido en
cualquier punto puede ser debido tanto una vanagsistiva lateral como a una variacion
resistiva a profundidad. Asi, se puede mostrar lqueesistividad aparente y la fase
derivadas del tensor de impedancias pueden inldisarariaciones relativas de resistividad
tanto verticales como laterales.

V.1.1 Andlisis dimensional y direccional

Como se muestra en el capitulo 2, el marco gemmxal estudiar la dimensionalidad
geoeléctrica a partir de los datos es el estudioglmvariantes (Swift, 1967; Berdichevsky
y Dmitriev, 1976; Bahr, 1988; Szarka y Menviell&Q9¥; Weaver, et al., 2000), que
corresponden a unas magnitudes que no dependea d&etcidn en la que se han
registrado las componentes de los campos. En redtajd se utilizod la técnica propuesta
por Weaver et al. (2000) e implementada por Mardil.2004) para la determinacion de la
dimensionalidad del medio.

V.1.2 WALDIM

Cuando el analisis de dimensionalidad arroja coesultado una estructura regional
bidimensional, es posible determinar la direccidie gigue dicha estructura imponiendo
una rotacion que anule las diagonales del teAs@in embargo la determinacion de la
direccionalidad de esta forma no es posible norraley ya que pueden existir efectos de
caracter local que distorsionen los registros ge®posible conseguir anular los elementos
diagonales del tensor.

64



Se utilizé el algoritmo de Marti et al. (2004) demoado WALDIM, basado en el analisis
propuesto por Weaver et al. (2000) con algunas fivadiones estadisticas, el cual se
describe de forma extensa en el capitulo Il.

Los resultados se muestran en la figuras 5.1 albréje se integra la informacion tanto del
analisis dimensional como direccional, para diversmgos de frecuencia.

Valle Aguascalientes

WAL Invariant 1000 - 100 Hz
1 1 n n 1 1 1 1 1
22.0200° N1 n n

22.0000° N7

21.9800° N1
1
21.9600° N1 n

| |l
N = O
O O

>3D/2D

D

B 30200 3D/1D
21.9400° N1
21.9200° N1

21.9000° N1

21.8800° N1 n
21.8600° N n

21.8400° EE

21.8200° N
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102.380° W  102.340° W 102.!a!° W 102.260° W 102.5 w

Figura 5.1 — Resultados de Dimensionalidad efectead el algoritmo desarrollado por Marti et al.
(2004) basado en el analisis de invariantes propyes Weaver et al., (2000). Rango 100 — 1000 Hz.
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Valle Aguascalientes

WAL Invariant 100 - 10 Hz
1 ] - 1 1
22.0200° N1 u o R 24 o |

22.0000° N1
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8.4
21.9600° N1 n
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102.380°W  102.340°W 102.300°W 102.260° W 102.EW

Figura 5.2 — Resultados de Dimensionalidad efectead el algoritmo desarrollado por Marti et al.
(2004) basado en el andlisis de invariantes propyes Weaver et al., (2000). Rango 10 — 100 Hz.
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Valle Aguascalientes

WAL Invariant 10 -1 Hz
1 1 L 1 !
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Figura 5.3 — Resultados de Dimensionalidad efectead el algoritmo desarrollado por Marti et al.
(2004) basado en el analisis de invariantes propyes Weaver et al., (2000). Rango 1 — 10 Hz.
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Valle Aguascalientes

WAL Invariant1-10s
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Figura 5.4 — Resultados de Dimensionalidad efectead el algoritmo desarrollado por Marti et al.
(2004) basado en el andlisis de invariantes propyes Weaver et al., (2000). Rango 1 — 10 Seg.
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Valle Aguascalientes

WAL Invariant10-100 s
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Figura 5.5 — Resultados de Dimensionalidad efectead el algoritmo desarrollado por Marti et al.
(2004) basado en el andlisis de invariantes propyes Weaver et al., (2000). Rango 10 — 100 Seg.
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Valle Aguascalientes

WAL Invariant 100 - 1000 s
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Figura 5.6 — Resultados de Dimensionalidad efectead el algoritmo desarrollado por Marti et al.
(2004) basado en el andlisis de invariantes propyes Weaver et al., (2000). Rango 100 — 1000 Seg.

Los resultados de dimensionalidad se sintetizarorcieco con el siguiente cédigo de
colores:
- Color rosa indica unidimensionalidad.
- Color rojo indica bidimensionalidad.
- Colores carne y amarillo indican un medio bidimenal afectado por distorsion
galvanica (un 3D sobre un 2D).
- Color verde indica que el medio es tridimensional.
- Color azul corresponde a un caso especial en etlgmedio se encuentra afectado
por distorsién galvanica, por lo que no se puedmidalguna direccion dstrike
(un 3D sobre un 2D 6 un 3D sobre un 1D).
- Color blanco con marco rosa indica los casos ene@oo se pudo calcular alguna
dimensionalidad.
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Al realizar andlisis por medio de WALDIM se debéitizar diferentes valores de umbral
de error debido a que si se escoge un valor muy a# interpretard una estructura
geoeléctrica muy simple (1D para todos los sitid®das las frecuencias) y, en el caso
contrario, si se escoge un valor muy bajo se intéapd una estructura muy compleja (3D
en general); aunque dependera de la distorsiomsddatos y de la complejidad del medio.

Para este estudio se decidieron hacer pruebasncambral de error desde 0.1 hasta 0.25.
En las pruebas con un umbrales méas bajos se olbgpeevdracticamente todos los sitios y a
todas las frecuencias se interpreta que los datosrislimensionales; con umbrales medios
los sitios se muestran como tridimensionales 6 BD/3D/1D en su mayoria, aunque se
pueden observar varios sitios bidimensionales ¢stordion galvanica a altas frecuencias;
para umbrales mas altos se observa que en lasflegasncias el medio se interpreta como
un 3D/2D 6 3D/1D en casi todos los sitios, perdamnaltas frecuencias, aunque existen
varios sitios tridimensionales, se encuentran agubidimensionales con distorsion
galvanica con una direccion de strike bien defirkdancluso sitios bidimensionales sin
distorsion.

Con el andlisis hecho con los diferentes umbralespuede determinar que el medio se
encuentra afectado por distorsion galvanica, pogue en la mayoria de los sitios, en
rangos de bajas frecuencias, la dimensionalidadrdelio se interpreta como 3D/2D 0

3D/1D, mientras que para rangos de altas frecugneanayoria de los sitios se presentan
como unidimensionales (color rosa) con presenciaaldenos sitios bidimensionales,

concluyendo que el medio puede ser geoeléctricanegyresentado por un modelo

bidimensional, ya que guarda un comportamientorgéinado 2D.

V.1.3 Modelos geoeléctricos

En este trabajo, después de determinar que el rsedilomporté principalmente como un
medio bidimensional, se procedié a la generacidloslenodelos geoeléctricos que fueran
compatibles con las respuestas medidas en campitdP@&fecto se procedidé a utilizar el
algoritmo desarrollado por Siripunvaraporn y Eglif2000), denominado REBOCC.

El método de inversion REBOCC, descrito en el cépitl, esta disefiado para llevar a
cabo la inversion de la resistividad aparente yfdeae de los modos TE y T™M
simultaneamente. Sin embargo, Pedersen y Engdd$) 29 modificaron de tal forma que,
para hacer la inversion del invariante determindnéon ingresados los datos como si
fueran los modos (resistividad aparente y faseelgrminante).

Para generar el modelo por medio de la inversidrdekerminante no fue necesario hacer
una descomposicion del tensor de impedanciasan ket elementos del mismo; incluso no
es necesaria informaci@priori, debido a que se esta invirtiendo un parametraegidta
ser un invariante.

Mediante el uso del método, se realizo la invergiénlos datos de 19 sondeos y se
calcularon las curvas de resistividad y fase paramplio rango de frecuencias.
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En la figura 5.9 se muestra las posiciones de cadade las estaciones utilizadas para
generar tres perfiles, dos con una orientacion EWo con orientacion N-S.

Valle de Aguascalientes
22.04
— N ([ ] o .
21.99
o
[ ]
o
21.94
— ® Estaciones
°o_ :PerﬁH
21.89 Perfil 2
8 e Perfil 3
T 2184
21.79
21.74
-102.40  -102.35  -102.30  -102.25
Longitud (°)

Figura 5.9 — Localizacién de las 19 estaciones lparg perfiles.

Se empleé un modelo inicial con bloques de regilstdl constante (semi-espacio
homogéneo) de 1Johm -m], extendido lateralmente y a profundidad para daticuidad

al modelo. En el modelo inicial no se incluyeros tasgos topograficos del perfil debido a
gue el programa no los toma en cuenta.

Los modelo geoeléctricos bidimensionales generatlasvertir el determinante (figuras

5.10 a 5.12), cuentan con un valor RMS de errocual es un parametro que sirve para
evaluar la validez del modelo, ya que es desead@berror en la respuesta sea minimo.
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Figura 5.10 - Modelo generado con el REBOCC. Pérfil
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Figura 5.11 - Modelo generado con el REBOCC. P2rfil
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Figura 5.12 - Modelo generado con el REBOCC. Parfil

En los modelos generados pueden observarse lidategerfaces; por lo tanto, con base en
la distribucion de resistividad, se muestra seeyigten zonas conductoras en los primeros
1000 metros, y que hacia zonas mas profundas semnan cuerpos resistivos.

Al comparar las curvas, se observo en general gseclirvas tedricas muestran una

tendencia similar a las observadas; por otro l&focurvas de fase observadas y tedricas
tiene un buen ajuste. EI modelo representa unaabarximacion para la caracterizacion

de la estructura geoeléctrica.

Al comparar las curvas de resistividad y fase,lm®ev6 en general que las curvas tedricas
muestran una tendencia similar a las observadas;opo lado, las curvas de fase
observadas y teoricas tiene un buen ajuste. El imodpresenta una buena aproximacion
para la caracterizacion de la estructura geoetéctri
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V1. DISCUSION Y CONCLUSIONES.

Los objetivos generales y particulares de estajwatpuedan englobados en el analisis de
direccion y dimensionalidad, asi como la generacitsh modelo geoeléctrico que
caracteriza el Valle de Aguascalientes.

En el sentido metodolégico, el modelo obtenido ebalgoritmo del programa REBOCC

mostro buenos resultados, ya que con la informabidmdada por dicho esquema de
inversion se pudo delimitar geoeléctricamente Istsueturas presentes en la zona de
estudio.

Un punto de discusion es la respuesta que se teyiara la generacion de una imagen
geoeléctrica. Invertir el determinante constituye waproximacion robusta al problema

debido a que incluye la informacion de las cuatnmpgonentes del tensor de impedancias,
obteniendo un modelo simple y suave. El algoritrBBRCC se caracteriza por ser rapido,
estable, de facil uso y tener moderados requertosede memoria. Por lo tanto, se

concluye que los modelos 2D basados en la inverd@ndeterminante del tensor de

impedancias llega a ser una razonable aproximag@®eales estructuras 3D. Sin embargo,
es pertinente realizar estudios de distorsion gcdipnalidad para corroborar qué tipo de
estructuras se encuentran afectando la respudstedm.

Al emplear el método de WALDIM se produce una iptetacion de dimensionalidad mas
compleja que con el método de Bahr, el cual soléengtiliza 4 parametros, y porque los
valores sugeridos de umbrales llevan a ambigledaunesituaciones donde la
dimensionalidad no puede ser determinada o, endasio, condicionada. El uso del tensor
de fase, los cuales son funciones de las compandetéensor de impedancias observado,
proveen una forma simple para obtener la direcgidaferencial de las corrientes de
induccion regionales y asi, visualizar cambiosrédés en las estructuras regionales
conductivas a diferentes profundidades.

En el aspecto aplicado, el método magnetotellriostrd ser una herramienta de gran
utilidad en la caracterizacion de estructuras. &pida implementacion asi como su
facilidad para operar en campo hacen de esta sanie herramienta de alta aplicabilidad.

En cuanto a la generacién de los modelos geoaléstrios tres perfiles creados a partir de
las 19 estaciones elegidas pueden correlacionarsdos mapas de dimensionalidad de
WALDIM, en donde se puede observar dentro del radgydrecuencias medias y altas se
define un comportamiento predominante 2D con urecdion destrike E-W aproximada,

la cual concuerda con la informacion geolégicaaleas someras.

En conclusion, la imagen geoeléctrica final seetadiona bien con la seccion geolégica de
la zona, confirmando la presencia de las fallastyueturas reportadas con antelacion.

Se recomienda extender la prospeccion haciendcessmde MT de baja frecuencia para

estudiar a profundidad la falla normal inferida gs Ifallas asociadas a la estructura
geoldgica.

76



REFERENCIAS

- Acosta, T., 2006El método MT para la prospeccion de estructurasesiigiales Tésis
Licenciatura, Fac. Ingenieria UNAM, 109 pp.

- Aranda-Gbémez, J.J., 1989eologia preliminar del Graben de AguascalientésAM,
Instituto de Geologia, Revista, vol. 8, p. 22-32.

- Arango, C., 2009Estudio magnetotelurico de la zona de Llucmajor l{dtaa): avance
en el proceso de datos y modelo tridimensiohastis doctoral. Departament de
Geodinamica i Geofisica, Universitat de Barcelona.

- Arango, C., 200aviétodo magnetotelurico, adquisicion, proceso erpretacion basica

- Arora B.R. et al, 199®verview of Geomagnetic Deep Sounding (GDS) asexppl the
Parnaiba basin, north-northeast Brazitevista Brasileira de Geofisica, vol. 17, p. $3-6

- Bahr, K., 1988Interpretation of the magnetotelluric impedancestan regional
induction and local telluric distortionJournal of Geophysics, vol. 62, p. 119-127.

- Bahr, K. y Groom, R.W., 199Corrections for near surface effects: Tutorial pgpe
10th Workshop on EM Induction in the EatAGA WG-I2.

- Bahr, K., 1991Geological noise in magnetotelluric data: a clagsifion of distortion
types Physics of the Earth and Planetary Interiors, &6] p. 24-38.

- Bendat, J. S. y Piersol, A. G., 19Random data: Analysis and measurement
proceduresJohn Wiley and Sons, New York, 4007 pp.

- Berbesi, A., 2005Comparacion entre inversion SB e inversion REBO@f pna
medicion 2-D RMT+CSTMT en Skediga, Suetesis de Licenciatura. llustténiversidad
Simon Bolivar, 65 pp.

- Berdichevsky, M.N., Vanyan, L.L. and Dmitriev,, 1989 Methods used in the
U.S.S.R. to reduce near-surface inhomogeneityteféecdeep magnetotelluric sounglin
Physics of the Earth and Planetary Interiors, ¥8].p. 194-206.

- Brigham, E. O., 1974 'he Fast Fourier TransfornPrentice may, Inc. Englewoods Cliffs,
252 pp.

77



- Cagniard, L. 1953asic theory of the magnetotelluric method of ggsjual
prospecting Geophysics, vol 18, p. 605-635

- Carrilo-Bravo, J., 1971a plataforma de Valles-San Luis Potd3daletin de la
Asociacion Mexicana de Geologos Petroleros, val128pp.

- Castafieda-Molina H., Murillo-Méndez, M.A., Fuesiiedpez, J.A. y Monsivais Santoyo,
J.P., 1993Levantamiento cartografico de las fallas y factuge®logicas de la ciudad de
AguascalientesRevista Investigacion y Ciencia, Universidad Audina de
Aguascalientes, Revista No. 9, p. 43-47.

- Chamalaun, F.H., 198&eomagnetic Deep Sounding experiment in the ceRlirader
Ranges of South AustraliRhysics of the Earth and Planetary Interiors, 89) p. 174-182.

- Chave, A.D., y Thomson, D.J., 198ome comments on magnetotelluric response
function estimationJournal of Geophysical Research, vol. 94, p. 44P4225.

- Chave, A.D. y Smith, J.T., 199@n electric and magnetic galvanic distortion tensor
decompositionsJournal of Geophysical Research, vol. 99, p. 468%.

- Corbo, F., 2006Modelo Geofisico del Acuifero Guarani: Zona compliea entre
Uruguay y ArgentinaTesis Maestria, Centro de Geociencias, UNAM.

Edwards, J.D., 1955%tudies of some early Tertiary red conglomerateSesftral Mexico.
US Geological Survey, 264, 183pp.

- Equiluz, S. Aranda, M. y Marrett, R., 2000=ctonica de la Sierra Madre Oriental
Boletin de la Sociedad Geologica Mexicana. Tomd, bll 1-26

- Goldstein, M.A., 1975Audio-frecuency Magnetotellurics with a Groundeddlic
Dipole SourceGeophysics, vol. 40, p. 669-683.

- Groom, R. W. y Bailey, R. C., 198Decomposition of Magnetotelluric Impedance

Tensor in the Presence of Local 3-D Galvanic Distor. Journal of Geophysical Research,
vol. 94, p. 1913- 1925.

78



- Hermance, J.F., 197Brocessing of Magnetotelluric datBhysics of the Earth and
Planetary Interiors, vol. 7, p. 349-364.

- Hermance, J.F. & Thayer, R.E., 19The Telluric-Magnetotelluric Methodeophysics,
vol. 40, p. 664-668.

- Hsu, P., 1987Analisis de FourierAdisson-Wesley Iberoamericana, 274 pp.

- Huang, H., 2009epth of investigation for small broadband electemmnetic sensors
Geophysics, vol. 70, p. G135-G142.

Jimenez-Nava, F.J., 1998portes a la estratigrafia de Aguascalientes megida
exploracion geohidrolégica a profundidaBimposio sobre la geologia del Centro de
México, resumenes y guia de excursion. Universtga@uanajuato, Facultad de Minas,
Metalurgia y Geologia, Extension Minera, 1, 93.

- Jiracek, G. R., 1990ear-surface and topographic distortions in eleotagnetic
induction Surveys in Geophysics, vol. 11, p. 163-203.

- Jupp, D. L. B, and Vozoff, K., 197Two-dimensional magnetotellurtc inversion
Geophysics Journal of the Royal Astronomical Sgcatl. 5, p. 333-352.

- Kaufman, A. A. y Keller, G. V., 198The Magnetotelluric Sounding Methdelsevier,
Amsterdam, 596 pp.

- Klein Johannes, 197®iccionario de Geologia y Mineralogiddiciones Rioduero.

- Kohn, 1.A., 2009. Modelo de Flujo del Acuifero 8an Luis Potosi, SLP. Tesis Maestria,
Instituto de Geofisica, UNAM, 118 pp.

- Krivochieva S. & Chouteau M., 200Bitegrating TDEM and MT methods for
characterization delineation of the Santa Cataratuifer (Chalco Sub-Basin, Mexico)
Journal of Applied Geophysics, vol 52, p 23-43.

- Larsen, J.C., Mackie, R.L., Manzella, A., FioidglA., Rieven, S., 199@&obust smooth
magnetotelluric transfer function&eophysical Journal International. vol. 124. @il-819.

- Ledo, J., 200%2-D versus 3-D magnetotelluric data interpretati®@urveys in
Geophysics, vol. 26, p. 511-543.

- Lilley, F.E.M., 1993 Magnetotelluric analysis using Mohr circleSeophysics, vol. 58
(10), p. 1498-1506.

79



- Marquis, G., Jones, A.G. & Hyndman, R.D., 1986incident conductive & reflective
lower crust across a thermal boundary in southeritigh Columbia, CanadaGeophysical
Journal International, vol. 120, p. 111-131.

- Marti, A., Queralt, P. y Roca, E., 20@3eoelectric dimensionality in complex geological
areas: application to the Spanish Betic ChaBeophysical Journal International, vol. 157,
p. 961-974.

- Martinez J. y Arzate J., 200Bstructura Geologica del Valle de Aguascalienteentro
de Geociencias, UNAM.

- McDowell, F. y Clabaugh, S., 198Ihe Igneous History of the Sierra Madre
Occidental".Revista mexicana de ciencias geolodgicas vol. 5 Rm.195-206.

- Metronix, 1993PROCMT User’s Guide: Offline processing Software fo
MAgnetotellurics Time SerieMetronix GMBH, Braunschweig.

- Miller, R., 1974. The Jackkife - a review. Biomik#, 61 (1): 1-15.

- Monteiro Santos, F.A., et al, 200%1 Audio-Magnetotelluric Investigation in Terceira
Island (Azores)Journal of Applied Geophysics, vol. 59, p 314-323

- Nieto-Samaniego, A. F., Ferrari, L., Alaniz-Aleat S. A., Labarthe-Hernandez, G.,
Rosas-Elguera, J., 199@ariation of Cenozoic extensién and volcanism astbg sothern
Sierra Madre Occidental volcanic provind8eological Society of America Bulletin. 111,
p. 347-363.

- Nieto-Samaniego, L., Alaniz-Alvarez, S. A. y Camipi-Cano, A., 2009.a Mesa
Central: estratigrafia, estructura y evolucion técica cenozoicaBoletin de la Sociedad
Geoldgica Mexicana. Tomo LVII, p. 285-318.

- Orellana, E., 197&Rrospeccion Geoeléctrica (por campos variahl®graninfo, Madrid,
571 pp.

- Parker, R. L., 19945eophysical Inverse Theoriyrinceton University Press.

- Pedersen, L.B. y Engels, M., 206%utine 2D inversion of magnetotelluric data using
the determinant of the impedance tengaeophysics, vol. 70, p. 33-41.

- Persson, L., 200Plane wave electromagnetic measurements for imagaogure zones
Ph. D. Tesis. ISBN 91-554-5028-8. Uppsala Universit

80



- Raisz, E., 1959.andforms of Mexico, scale ca. 1:3 000 0Gambridge Mass, US Office
of Naval Research, Geography branch, 1 mapa.

- Ranson, W.A., Fernandez, L.A., Simmons, W.B. giEorde la Vega, S., 198Retrology
of the metamorphic rocks of Zacatecas, MeXBmletin de la Sociedad Geologica
Mexicana, vol. 41, p. 37-59.

- Reddy, I., Rankin, D. y Phillips, R.J., 197Three-dimensional modeling in
magnetotelluric and magnetic variational soundi@gophysics Journal of the Royal
Astronomical Society, vol. 51, p. 313-325.

- Rzedowski, J., 197&eographical relationships of the flora of Mexiadny regions
Vegetation and vegetational history of northernn.&merica. Elsevier, New York, p 61-
72.

- Simpson, F & Karsten B., 200Bractical MagnetotelluricsCambridge University Press.

- Singer, B., 1992Correction for distortions of MT fields: limits g&lidity of the static
approach Surveys in Geophysics, vol. 13, p. 309-340.

- Siripunvaraporn, W. y Egbert, G., 20 efficient data-subspace inversion method for
2-D magnetotelluric dataGeophysics, vol. 65, p. 791-803.

- Spies, B., 1975The dual loop configuration of the transient eleatiagnetic method
Geophysics, vol. 40, p. 1051-1057.

- Strangway, D.W. et al, 1978he application of audio frequency magnetotellu(&MT)
to mineral explorationGeophysics, vol. 38, p. 1159-1175.

- Swift, C.M., 1971 Theoretical Magnetotelluric and Turam response fitaro-
dimensional inhomogeneitieGeophysics, vol 36, p. 38-52.

- Szarka, L. & Menvielle, M., 199Analysis of rotational invariants of the magnethtat
impedance tensoGeophysical Journal International, vol. 129, 33-1142.

- Ting, S. C. y Hohmann, G. W., 198htegral equation modeling of three-dimensional
magnetotelluric respons&eophysics vol. 46 (2), p. 182-197.

- Unsworth, M.J. et al, 200@SAMT exploration at Sellafield: Characterizatioineo
potential radioactive waste disposal si@&eophysics, vol 65, p. 1070-1079.

81



- Vozoff, K., 1972.The magnetotelluric method in the exploration afisentary basins
Geophysics, vol 37, p. 98-41.

- Vozoff, K., 1989.The Magnetotelluric methodn: Nabighian, M. N. (ed).
Electromagnetic Methods in Applied Geophysics.2IdbEG, p. 641-711.

- Ward, S.H., 198(Electrical, electromagnetic, and magnetotelluricthuels Geophysics,
vol 45, p 1659-1666.

- Weaver, J.T., Agarwal, A.K. & Lilley, F.E.M., 200Characterization of the
magnetotelluric tensor in terms of its invarian®eophysical Journal International, vol.
141, p. 321-336.

- Wight, D. E. y Bostick, F. X., 198@ascade decimation - A Technique for real time
estimation of power spectr&n: Vozoff, K. (ed.) Magnetotellurics Methods.GE
Geophysics Reprint Series No 5, p. 215-218.

- Yungul, S.H., 1966Telluric Sounding - A Magnetotelluric Method withooagnetic
measurement$seophysics, vol. 31, p. 185-191.

- Zhang, P., Roberts, R. G. y Pedersen, L. B., 18@gnetotelluric Strike Rules
Geophysics, vol. 52 (3), p. 267-278.

- Sistema Nacional de Informacién Estadistica yde&fica, Geologia de Aguascalientes.
http://mapserver.inegi.gob.mx/geografia/espanatbst/ags/geolo.cim?c=444&e=25

- Graben. The American Heritage. (graben)
http://www.bartleby.com/61/imagepages/Adgraben.html

- Geologic Development of California. Sierra Co#eggeography (graben horst 2)
http://geography.sierra.cc.ca.us/Booth/Californiéifhiosphere/graben_horst.jpg

- MEXICO REGIONAL OVERVIEW
http://botany.si.edu/projects/cpd/ma/mamexico.htm

82



	PORTADA.pdf
	INDICE.pdf
	INTRODUCCION.pdf
	CAPITULO I.pdf
	CAPITULO II.pdf
	CAPITULO III.pdf
	CAPITULO IV.pdf
	CAPITULO V.pdf
	CAPITULO VI.pdf
	REFERENCIAS.pdf

