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“Jekyll sabe muy bien quien es Hyde, pero el conocimiento no es reciproco.”

Julio Cortazar

" ...mientras tememos conscientemente no ser amados, el temor real, aunque habitualmente incon-
sciente, es el de amar.”

Eric Fromm
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Milan Kundera
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“Todo lo que existe nace sin razén, se prolonga por debilidad y muere por casualidad.”

Jean Paul Sartre

“Ser uno mismo, es siempre, llegar a ser ese otro que somos y que llevamos escondido en nuestro
interior, mas que nada como promesa o con posibilidad de ser.”

Octavio Paz
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Resumen

Inversion Conjunta de Datos de Métodos Potenciales

por Kevin Axel Vargas Zamudio

El trabajo desarrollado en esta tesis trata de la formulacién de una solucién a un problema
inverso considerando dos conjuntos de datos geofisicos: gravedad y anomalia de campo total, con
el fin de recuperar las propiedades fisicas de densidad e intensidad de magnetizacion de una misma
fuente generadora. El proceso anterior recibe el nombre de inversién conjunta de datos geofisicos
y forma parte de un conjunto de herramientas que definen la Geofisica integral. En primer lugar,
se generan modelos sintéticos de geometria simple en dos y tres dimensiones, para obtener su
respuesta gravimétrica y magnetométrica, las cuales simulardn mediciones de campo. Posterior-
mente, se lleva a cabo el procesamiento de los datos para adquirir informacién complementaria
que ayude a delimitar el dominio de parametros y simplificar el proceso de inversiéon. En seguida,
se resuelve el problema inverso mediante la aplicacién de un método heuristico conocido como
Recristalizacién Simulada (Simulated Annealing), considerando un conjunto de datos a la vez y se
compara con las anomalias y modelos sintéticos. Se realiza la formulacién de una funcién objetivo
que involucre ambas clases de datos para poder realizar la inversién conjunta de los datos de
métodos potenciales y compararlos con los resultados de la inversién individual. Finalmente, se
realiza un andlisis estadistico de los residuales para comparar los resultados entre ambos métodos
y determinar en qué casos es conveniente aplicar la inversiéon conjunta de datos geofisicos. Con el
fin de aplicar la metodologia de inversién desarrollada a un problema real, se trata brevemente el
caso del domo Vinton y sus respectivos datos del tensor gravimétrico.
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Abstract

Inversién Conjunta de Datos de Métodos Potenciales

by Kevin Axel Vargas Zamudio

The purpose of this work is to compute the solution of an inverse problem using two sets
of geophysical data: gravity and total field anomaly, aiming to retrieve the physical properties
of density and magnetic intensity for a single source in a simplified geological media. The later
process is called joint inversion of geophysical data. In order to validate the inversions, the effects
of the gravimetric and magnetometric anomalies in two and three dimensions are modelled using
simple geometries. Then some processing techniques are applied to the synthetic models in order
to gather information of the lateral and vertical extension of the sources that will be useful as
a priori information for the delimitation of the parameter domain and in the simplification of
the inverse method. Later, the inverse problem is solved using the heuristic method known as
Simulated Annealing, considering only one set of data at the time. The results obtained using
the single inversion are compared with the synthetic anomalies and models. To solve the joint
inversion problem, it's necessary to formulate an objective function to be minimized, that implies
both data classes. The results are compared with the solution of the individual inversion. Finally, a
statistical analysis of the anomaly residuals is done in order to get a numerical comparison between
both methods and to determine the cases where the joint inversion of geophysical data is more
suitable to apply. With the intention of test the developed inversion methodology, the case of the
Vinton Dome and it's gravimetry tensor data are briefly treated.
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Introduccion

1.1 Antecedentes

Uno de los primeros trabajos sobre inversion geofisica conjunta fue desarrolado por Vozoff y Jupp
(1975), en el cual establecieron que esta clase de inversién permitiria reducir el grado de incerti-
dumbre asociado a la individualidad de los métodos geofisicos. De acuerdo a los autores, la inversion
de datos geofisicos consiste en operar directamente sobre ellos para generar una visualizacion de la
estructura o fuente que los genera. Lo anterior difiere de la aproximacién tradicional o directa de
interpretacion geofisica en el que se asume un modelo fisico-matematico, se calcula la respuesta y
se compara con las observaciones, para después modificar los pardmetros del modelo a modo de
ajustar y mejorar la comparacién. Las ventajas de la inversidén geofisica es que se explotan los datos
observados totalmente haciendo del procedimiento méas accesible a la interpretacién geoldgica que
la aproximacién directa. En su trabajo describieron la inversién conjunta de datos de resistividad
por corriente directa y datos obtenidos con el método magnetotelirico para un modelo de capas
horizontales.

El trabajo de Vozoff establecié las bases para profundizar en la teoria detras de los méto-
dos de inversién para varias combinaciones de datos geofisicos. Por ejemplo, Haber y Oldenburg
(1997), desarrollaron un enfoque de inversiéon conjunta a través de la estructura de los modelos
directos, argumentando que si la estructura de los modelos era similar, entonces implicaba que los
cambios de las propiedades de interés se llevan a cabo en la misma posicién fisica. Los autores
implementaron algoritmos iterativos de inversién conjunta para datos gravimétricos y datos de to-
mografias sismicas, asi como para datos electromagnéticos a diferentes frecuencias. Concluyeron
que su método de inversién conjunta es sensible a datos cuyas propiedades fisicas son diferentes
en tanto que la estructura de los modelos sea similar.

Por su parte, Fedi y Rapolla (1999) determinaron que el problema de la no unicidad se debe
no sélo al insuficiente conocimiento del campo con respecto al niimero de parametros desconocidos
(ambigiiedad algebraica), a los errores tedricos o a la naturaleza experimental del problema, sino

Kevin Axel Vargas Zamudio 1
Ingenieria Geofisica



Capitulo 1. Introduccién 2

que también es un problema inherente al tratamiento matematico que se le da al problema. En
su trabajo, emplearon un solo tipo de informacién a priori, en el cual las fuentes estan contenidas
en alguna capa finita de profundidad a cima conocida, espesor y extensién horizontal. La capa se
divide en un nimero finito de bloques homogéneos. En este caso, el campo se transforma lineal-
mente en un modelo de bloques con densidad o magnetizacidn, con informacién a priori que es
necesaria para dar un sentido geoldgico a la interpretacion. Bott (1967) fue de los primeros au-
tores en utilizar este esquema, al resolver sistemas lineales para interpretar anomalias magnéticas
en términos de variaciones laterales someras de magnetizacién.

Con relacién a datos potenciales, se cuenta con el trabajo de Pilkington (2006) quien imple-
ment6 un método de inversidon a través de minimos cuadrados amortiguados, para datos sintéticos
de gravedad y magnéticos de un modelo de dos capas, cuyos pardmetros de interés son la densidad,
magnetizacién y profundidad promedio a la interfaz (cima y base) entre capas. Posteriormente apli-
c6 su algoritmo a datos reales de un crater de impacto y una intrusién geoldgica, cuyas anomalias
coincidian en ser generadas por las mismas fuentes. La importante contribucidén de este trabajo
es que se realiza una linealizacién de los problemas directos expresados en el dominio del niimero
de onda, evitando la generacién de una matriz para ser invertida, salvando de esta forma una
cantidad considerable de recursos de cémputo.

La inversién en conjunto de miiltiples clases de datos geofisicos en la actualidad esta ganando
mas importancia en areas como la industria petrolera, minera y de exploracién de recursos hidricos,
asi como en la investigacién. Lo anterior se puede considerar una consecuencia de la evolucién de
los recursos computacionales, con los cuales es posible implementar algoritmos méas robustos que
engloban cantidades de datos relativamente muy grandes.

Ejemplos de lo anterior se encuentran en estudios como el de Gallardo (2007), quien imple-
mentd inversidn conjunta de datos geofisicos variados como eléctricos, sismicos, gravimétricos y
magnéticos por medio de algoritmos basados en gradientes cruzados generalizados. El autor utiliza
la expresidn imagenes geoespectrales para referirse a la imagen generada por medio de la inversién
de multiples parametros fisicos de un medio geoldgico. En analogia con las imagenes multiespectra-
les obtenidas por sensores remotos satelitales, esta clase de imagenes tienen como fin proporcionar
una discriminacién litolégica mas clara que depende de los contrastes de los parametros fisicos
considerados.

Bosch et al. (2006) enfocaron su proceso de inversién a datos de gravedad y magnéticos por
medio del método de Monte Carlo para modelos tridimensionales de la estructura y propiedades
fisicas de un medio geoldgico estratificado. Realizaron la combinacién de los datos con informacién
a priori, proveniente del andlisis estadistico aplicado a los datos, lo cual derivé en la formulacién
de densidades de probabilidad como funciones objetivo. Dichas funciones consideran la covarianza
y correlacién entre la densidad y la susceptibilidad magnética.

De Stefano et al. (2011) por su parte propone un modelo para invertir silmultdneamente
multiples tipos de mediciones geofisicas, integrando una funcién objetivo mediante diversos domi-
nios de pardmetros asociados a los fendmenos fisicos observados. Esta funcién objetivo considera
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cualquier niimero de dominios y no requiere un muestreo homogéneo. En el trabajo se menciona
el término inversién conjunta simultanea para referirse a un método de inversién conjunta mas

evolucionado.

En este trabajo de tesis se propone implementar un algoritmo de inversién conjunta de datos
de métodos potenciales, mediante la formulacién de una funcién objetivo combinada que incluye
en su estructura los errores de cada uno de los conjuntos de datos afectados por un factor de peso.
Estas funciones objetivo son sometidas a un proceso de templado simulado simultaneo (Simulated
Annealing) en donde se busca afectar de la manera méas controlada posible ambos conjuntos de
datos. Se aplica una aceleracién del método mediante la teoria del recalentamiento (reannealing)
y templado rapido (very fast annealing) basados en la teoria del templado simulado adaptable
(Adaptative Simulated Annealing) de Ingber (1989) e Ingber (1993). Los pardmetros a invertir
son la densidad y la intensidad de magnetizacién, mediante el empleo de informacién a priori que
ayuda a dirigir el proceso de inversion. Posteriormente se establecen los pardmetros iniciales del
algoritmo Simulated Annealing, para dar inicio con la bisqueda de los minimos globales en el
espacio de parametros de los modelos, siguiendo las reglas de control del Criterio de Metrépolis,
nimero de iteraciones y tolerancia predefinida. Ante cada reduccién de temperatura se representa
el error entre las aproximaciones.

1.2 Objetivos

Objetivo general
Realizar una inversién simultanea de datos de métodos potenciales sintéticos y reales para modelos
de fuentes 2D y 3D.

Objetivos particulares

i. Generar datos sintéticos de anomalias de gravedad y magnéticas para fuentes con geometria
simple.

ii. Invertir individualmente los datos de gravedad y magnéticos, desde una perspectiva bidimen-
sional y tridimensional.

iii. Invertir de manera conjunta los datos de gravedad y magnéticos, para el caso bidimensional y
tridimensional.

iv. Comparar la inversién conjunta con los resultados de la inversién individual de cada conjunto
de datos.

v. Aplicar el método de inversién propuesto a los datos del tensor gravimétrico del Domo Vinton,
LA, E.U.A.

Kevin Axel Vargas Zamudio
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1.3 Metodologia

A continuacién se describe la metodologia empleada para el desarrollo de este trabajo, la cual sigue
una secuencia ordenada aplicada a datos sintéticos de anomalias gravimétricas y magnéticas. La
secuencia se enlista a continuacion:

i. Definicion de los modelos de interés.

ii. Generacion de datos sintéticos de anomalias gravimétricas y magnetométricas para cuerpos
de geometria simple (modelos directos) para el caso 2D y 3D.

iii. Definicion de los parametros de inversién.

iv. Procesamiento de las anomalias de gravedad y magnética para determinar informacion a priori
para realizar la inversion.

v. Definicién del método de inversién mas apropiado (lineal o heuristico).

vi. Inversién individual de las anomalias de gravedad y magnéticas.

vii. Determinacién de la calidad de las inversiones.
viii. Inversién conjunta de las anomalias de gravedad y magnéticas.

ix. Determinaciéon de la calidad de la inversién conjunta.

x. Comparacién de resultados

xi. Aplicacion del método de inversién a datos reales del tensor gravimétrico del Domo Vinton.
xii. Determinacién de la eficiencia del algoritmo desarrollado para la inversidén conjunta.

En la figura 1.1 se muestra el diagrama de flujo para el desarrollo de la metodologia.
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Inicio Metodologia

Definir los modelos de interés

]

Calculo de los modelos directos
para anomalias de gravedad y
magnetismo (2D y 3D)

]

Definir los parametros de
inversion
l
Procesar modelos directos para
obtener informacién a priori
para la inversién (delimitacion
de bordes y profundidad)
|

Definir el modelo de inversion
(lineal o heuristico)

l

Invertir individualmente las
‘ anomalfas de gravedad y

magnéticas

¢(Es aceptable la
inversion?

Invertir simultaneamente las
‘ anomalias de gravedad y

magnéticas

¢Es aceptable la
inversion?

Comparar el resultado de las
inversiones

;Fue eficiente el NO

método?

Fin Metodologia

Figura 1.1: Diagrama de flujo de la metodologia propuesta.
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Marco Teorico

En este capitulo se describen los conceptos fundamentales de la Teoria de la Inversién de datos
geofisicos, su clasificacién general en métodos lineales y heuristicos. Se abunda en el método de
Recistalizacion Simulada (SA por sus siglas en inglés), la estructura del algoritmo para invertir da-
tos geofisicos y la propuesta de adaptacién del mismo para resolver un problema inverso conjunto.
Posteriormente se describe el proceso de inversidon conjunta de datos de métodos potenciales para
los modelos propuestos, cuyas propiedades de interés son la densidad y la intensidad de magneti-
zacion. El método de inversidon conjunta se basa en la combinacién de informacién gravimétrica,
magnetométrica y de las componentes del tensor gravimétrico englobada en la funcién objetivo a
minimizar mediante el método SA. Se muestran los resultados de la inversién asi como la calidad
correspondiente del proceso.

2.1 Teoria de la Inversion en Geofisica

La Teoria de la Inversidn, en general, trata de la aplicacion de métodos matematicos a grupos
de datos que se obtienen por experimentacién o mediciones en el campo, con el fin de extraer
informacion atil de las caracteristicas del fendmeno de interés. En el contexto de la Geofisica, lo
anterior es de vital importancia, ya que la mayoria de los fendmenos estudiados por esta ciencia
se pueden medir con algln instrumento y, por ende, contar con series de datos que tienen impli-
citas las caracteristicas fisicas de las fuentes que los producen, asi como del medio en el cual se
desarrollan. En el caso particular de este trabajo, el interés se centra entra en estudiar datos de
gravedad y magnetismo generados a través de modelos tedricos establecidos, con el fin de realizar
el proceso de inversion y obtener valores de los pardmetros para realizar una comparacién entre el
modelo directo o tedrico y el modelo inverso.

En los siguientes apartados se realizara una descripcién de los conceptos basicos que aborda
la Teoria de la Inversién en la Geofisica. También se abordan brevemente los tipos de métodos
que se emplean en la inversién de datos, como el ajuste por minimos cuadrados y la optimizacién
heuristica.
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2.1.1 Conceptos basicos

Para hablar de la Teoria de la Inversiéon propiamente es necesario introducir algunos conceptos
fundamentales como el de modelo, dato y pardmetro. El modelo se refiere a la relacién numérica
entre los datos y pardmetros. Los datos son valores numéricos que se asocian a una medicién
o resultado de experimentacién. Para nuestro caso se refieren a la mediciéon de campos fisicos
asociados a la naturaleza dindmica de la Tierra. El pardmetro es un valor numérico que da razén
de las caracteristicas fisicas de los generadores de los campos geofisicos que son detectados, asi
como del medio fisico en el que se encuentran. Usualmente se asigna a los datos un vector d con
tamano igual a la cantidad de mediciones realizadas. Los parametros se reconocen con el vector
m y su tamano es igual al nimero de propiedades de interés.

En la realidad los modelos que relacionan datos con parametros son relativamente complejos,
por lo que los problemas inversos pueden ser lineales para casos simples y no lineales para casos
mas complejos. Para el primer caso, donde el nimero de datos es igual al niimero de parametros,
se considera una funcién de tipo lineal como la siguiente:

d = G (2.1)

donde G, se conoce como kernel de inversion. De esta manera, un problema directo serd aquél
que partiendo de pardmetros en un modelo tedrico establecido se calculen datos del fenémeno
de interés. En el caso de un problema inverso, se parte de datos observados para determinar los
pardmetros del modelo que se ajustan a dichas mediciones. La ec. 2.1 representaria el modelo
directo, y el inverso se representa como:

m=G'd (2.2)

La solucién de un problema inverso presenta tres caracteristicas principales: existencia, unici-
dad y estabilidad. La primera se asocia con la formulacién matematica del problema. Usualmente,
desde el punto de vista fisico la solucidén siempre existe de alguna forma, ya que la Geofisica es-
tudia estructuras geoldgicas reales en el interior de la Tierra. Sin embargo, desde la perspectiva
matematica, es frecuente no determinar un modelo numérico adecuado que se ajuste a los datos
observados (Zhdanov, 2015). La unicidad se refiere a la cantidad de soluciones que puede tener un
problema inverso. La solucién es tinica cuando sélo un modelo de pardmetros define al conjunto de
datos, por el contrario es posible contar con una gran cantidad de posibilidades de parametros que
definan al mismo grupo de datos y, en consecuencia, el problema sea no Unico. El tercer aspecto
se refiere la manera en que los errores presentes en los datos se propagan dentro del modelo. Una
solucién estable es relativamente poco sensible a errores pequefios en los datos, mientras que una
solucién inestable contribuye a la no unicidad del problema (Sen y Stoffa, 2013).

El método mas simple para resolver el problema inverso anterior se basa en la medicién de
la longitud de los parametros estimados del modelo y de los datos calculados con esos parametros.
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Para ello se requiere calcular el error asociado a la estimacién, como la suma del cuadrado de cada
error. Lo anterior se denomina longitud euclideana del vector de error. Se expresa como sigue:

N
E = Z e} = ete (2.3)
i=1
donde el error & = d®st — G. Entonces, sustituyendo € en la ec. 2.3, se tiene:

E = (d— Gm)T(d — Gm) (2.4)

Para localizar el minimo error se toma la derivada de E con respecto a i, esto es:
Desarrollando se obtiene:

G'Gm —GTd=0 (2.5)

Por lo que los pardmetros estimados se obtienen de despejar la ecuacién anterior:

met = (GTG)"!GTd (2.6)

asumiendo que (GTG)~! existe. La solucién del problema con minimos cuadrados depende de la
estructura del kernel de inversién G. Este kernel es una matriz de dimensién n x m, esto es, n
nimero de datos observados y m niimero de pardmetros. La expresién (GTG)'GT opera sobre los
datos para derivar los parametros del modelo invirtiendo el sistema de ecuaciones lineales.

Una de las condiciones necesarias para que el sistema de ecuaciones lineales (2.1) tenga sélo
una solucién es que deben existir tantas ecuaciones como pardmetros desconocidos (n = m). Lo
anterior recibe el nombre de problema determinado. Si se presenta un mayor nimero de parame-
tros incégnita que nimero de ecuaciones o menor cantidad de datos (n < m), el problema se
conoce como indeterminado. En los casos en los que se tienen mas datos que pardmetros y estos
contienen informacién de todos los pardmetros, el problema se conoce como sobredeterminado.
En estos casos, el sistema lineal de ecuaciones no puede encontrar una respuesta que se ajuste a
todos los datos observados, pero si determinar una soluciéon cuyo error sea minimo. Los proble-
mas indeterminados se pueden tratar como determinados o sobredeterminados por medio de la
discretizacién (Sen y Stoffa, 2013)

2.1.2 Inversién por Simulated Annealing

Los métodos heuristicos de inversién se sustentan en procedimientos de bisqueda de una solucién
por medio de algoritmos probabilisticos o estocasticos. En este sentido, la palabra heuristico se
puede entender como encontrar o descubrir por medio de prueba y error. La calidad de las soluciones
a problemas complejos alcanzadas con estos métodos suele ser alta considerando que el tiempo
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de ejecucidn es relativamente alto. Sin embargo, serd probable que no se garantice una solucién
Optima. La idea principal de desarrollar algoritmos para estos métodos es que sean practicos y que
en su tiempo de ejecucién lleguen a soluciones de relativa buena calidad.

En general, los algoritmos heuristicos se desarrollan al simular algin proceso de la natura-
leza como la diversidad genética, evolucién, actividades realizadas por animales (abejas, gallinas,
luciérnagas o murciélagos), procesos realizados por plantas y fenémenos fisicos como la recristali-
zacion de un material que se ha fundido. Este ultimo recibe el nombre de Templado Simulado o
Simulated Annealing, y sera el que se desarrolle para propdsitos de este trabajo.

El método de Simulated Annealing forma parte de los métodos de Monte Carlo, los cuales
se caracterizan por hacer uso de un generador de nimeros pseudoaleatorios. Estos métodos de
inversién son de interés ya que es posible resolver problemas de relativo gran tamafio en una
manera completamente no lineal, esto es sin necesidad de realizar alguna linealizacién del problema
(Tarantola, 1987).

Este método ha sido ampliamente aplicado en diversos problemas de optimizacién desde
su desarrollo por Kirkpatrick et al. (1983). El método simula la recristalizacién de un metal en
su proceso de enfriamiento. El templado (annealing) es un proceso fisico en el que un sélido es
calentado al incrementar la temperatura del bafio de calor en el que estd inmerso, hasta un valor
maximo en el cual todas las particulas del sélido se reacomodan aleatoriamente en la fase liquida,
seguido de un enfriamiento por una disminucién paulatina de temperatura del bafio de calor. De
esta forma, el arreglo de las particulas se desarrolla en el estado de energia mas bajo.

Empezando de la temperatura mas elevada, la fase de enfriamiento del proceso de templado
en cada valor de temperatura alcanza un equilibrio térmico, caracterizado por una probabilidad
en un cierto estado con energia dada por la distribucién de Boltzmann, la cual se expresa como
sigue:

e B (2.7)

donde Z(T) es un factor de normalizacién conocido como funcién de particién, que depende de la
temperatura y kp es la constante de Boltzmann. A medida que la temperatura disminuye, la dis-
tribucién de Boltzmann se concentran en el estado de menor energia, de forma que cuando alcanza
un valor cero, sblo el estado minimo de energia tiene una probabilidad no nula de ocurrencia. Sin
embargo, si el enfriamiento se lleva a cabo muy rapido, el sélido no podra alacanzar un equilibrio
térmico para cada valor de temperatura, ocasionando la generacién de estructuras amorfas en el
sélido (vidrio), sin llegar a alcanzar la estructura cristalina 6ptima (Laarhoven, 1987; Yang, 2014).

Para simular la evolucién del equilibrio térmico del sélido en un valor especifico de tempera-
tura, se emplea el criterio de Metropolis. Dado el estado presente del sélido, caracterizado por la
posicién de sus particulas, una perturbacién pequeiia, aleatoriamente generada, se aplica como un
pequefio desplazamiento a una particula aleatoriamente seleccionada. Si la diferencia de energia
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OF entre el estado actual y el estado perturbado es negativo, entonces, el proceso se continta

con el nuevo estado. Lo anterior se refiere a que se logra un estado de energia mas bajo por lo

que el proceso debe continuar. Si la diferencia de energia es positiva, entonces la probabilidad de
oOFE

aceptacién del estado perturbado esta dado por ¢ *s7. Siguiendo este criterio, el sistema evolu-
cionara eventualmente al equilibrio térmico, esto es, la distribucién de probabilidad de los estados
se aproximara a la distribucién de Boltzmann (Laarhoven, 1987).

El criterio de Metrépolis genera secuencias propias de un problema de optimizacién combi-
natoria. En el caso del algoritmo SA, se busca la configuracién de diferentes estados de un sélido
sometido a un calentamiento, por medio de una funcién de costo y pardmetro de control del
algoritmo que representan energia y temperatura, respectivamente.

En términos generales, el algoritmo SA es una secuencia de algoritmos de Metrépolis eva-
luados en secuencias que decrecen el valor del pardmetro de control. Inicialmente, el pardmetro de
control se establece en un valor relativamente elevado para generar una secuencia del problema de
optimizacion. Con dichos parametros iniciales comienza el ciclo iterativo seleccionando configu-
raciones aleatorias que se traducen en pequeiias perturbaciones del criterio de Metrépolis, siendo
estas positivas o negativas, por lo que hay una probabilidad diferente de cero de continuar con una
configuracién con un costo més alto que la configuracién actual. El proceso se continiia hasta que
se alcanza el equilibrio o, en otras palabras, la distribucién de probabilidad de las configuraciones
se aproxima a la distribucién de Boltzmann. El proceso se termina para un valor pequefo del
pardmetro de control, para el cual no existiran valores mas éptimos y por ende soluciones méas
aceptadas. La configuracién congelada o final, se toma como la solucién del problema en cuestién
(Laarhoven, 1987).

Lo anteriormente descrito se representard esquematicamente para dar forma al algoritmo
computacional del método Simulated Annealing. En seguida se presenta una versién simplificada
del diagrama de flujo presentado por Corana et al. (1983), (figura 2.1):

El algoritmo procede iterativamente a partir de un valor inicial, generando una serie de
puntos que tienen al minimo global de la funcién de costo. Se generan aleatoriamente nuevos
puntos que son candidatos alrededor del punto presente a lo largo de cada direccién coordenada.
Las nuevas coordenadas se distribuyen en intervalos centrados alrededor de las coordenadas del
punto en turno. La mitad del tamafio de esos intervalos a lo largo de cada coordenada se registran
en el vector de paso ¥, en donde si el punto cae fuera del dominio de la funcién, se genera un
nuevo punto de forma aleatoria hasta que el punto pertenece al dominio en cuestién. Los puntos
candidatos se eligen de acuerdo al Criterio de Metropolis.

Como se ha dicho anteriormente el algoritmo empieza a una alta temperatura dada por
el usuario, procediendo a generarse una serie de puntos hasta alcanzar equilibrio. Durante esta
etapa, el vector de paso v, se ajusta periddicamente a manera de seguir de la mejor forma
el comportamiento de la funcién. El mejor punto alcanzado se considera el dptimo. Después
del equilibrio térmico, la temperatura se reduce y comienza una nueva secuencia, pero ahora
empezando del punto éptimo anterior, hasta alcanzar de nuevo el equilibrio. El proceso se detiene
cuando la temperatura es tan baja que ya no es posible alcanzar un mejor punto. Desde el punto
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de vista de la optimizacién, una busqueda iterativa que acepta sélo nuevos puntos con los valores
de la funcién mas bajos es similar al proceso fisico de rapido enfriamiento, en donde el algoritmo
se estaciona en minimos locales. A altas temperaturas sélo el comportamiento global de la funcién
es relevante a la blasqueda, en tanto que al disminuir la temperatura, mas detalles son registrados
finalizando con la determinacién de un punto aceptable para los criterios de seleccién. Finalmente,
cabe mencionar que si la tasa de enfriamiento es muy lenta, el método resulta elevado en costo
computacional. En cambio, si es muy grande y el enfriamiento es grande, es muy probable converger
a una solucién secundaria del problema (Corana et al., 1983; Tarantola, 1987).

2.2 Modelo inverso: caso 2D y 3D

Para implementar el problema inverso, se parte de la ecuacion:

d = G (2.8)

Lo cual significa que el problema en consideracion se debe adaptar a la forma linealizada
general expresada en la ecuacién 2.8. Para ello la atencién se centra en identificar los elementos
que conforman la ecuacién anterior.

En primer lugar se linealiza el problema al discretizar del dominio mediante un ensamble
de prismas con tamaiio y posicién fijas, tomando como parametros de interés los contrastes de
densidad e intensidad de magnetizacién de los elementos del ensamble. Los contrastes de las
propiedades fisicas se definen al encontrar el minimo global de la funcién objetivo que se ajusta
a los datos observados. De esta manera la ecuacién: d = G queda compuesta de la siguiente
manera:

i. d: vector de datos observados, anomalia gravimétrica y magnética calculada.
ii. m: vector de pardmetros, contrastes de densidad (p) e intensidad de magnetizacién (|M]) de
los prismas del ensamble.

iii. G: geometria del ensamble.

El kernel de inversién cuantifica la contribucién relativa de cada prisma del ensamble en que
se discretizd el medio (fuente de campo anémalo), en cada uno de los puntos de observacion,
considerando que dicho prisma tiene un valor unitario en el pardmetro por invertir (contraste de
densidad o intensidad de magnetizacién). En consecuencia, G depende sélo de la posicién espacial
entre los puntos de observacion y los vértices de los elementos del ensamble.

Para el caso de gravedad, m = py d= g (densidad y vector de gravedad vertical observada),
de esta manera el kernel se define como:

,yp %) Y2 T2 Z/
g.=Gp=—-= / / sdz'dy'd2’ (2.9)
4m z1 Jyi Jo (l'l2 + y’2 + 2/2)5
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0% 22 Y2 T2 2!
G=—-—— / / sdz'dy'd2’ (2.10)
ar J2, i Ja (22 +y? + 2?)2

Lo anterior equivale a calcular la respuesta gravimétrica de los prismas cuando su densidad es
unitaria. Las ecuaciones del kernel de inversién para el caso 2D resulta de suprimir las componentes
en la direccién Y del sistema de coordenadas cartesianas.

En el caso magnético se tiene que m = |M|y d = AT (intensidad de magnetizacién y
vector de anomalia de campo total calculada), por lo cual el kernel se estructura de la siguiente
manera:

= = Hog v, 1 /

AT =G|\M|=AT = -—F- M-V —=dV 2.11
‘ | 4 v \ v R ( )
G=teg.v [ 1t.viav (2.12)

47 \ R .

De manera similar, se calcula la respuesta magnética del ensamble de prismas considerando
que la magnetizacién es unitaria.

2.2.1 Parametros del algoritmo Simulated Annealing

La reduccidn del error éptimo es funcion del esquema de reduccién de temperatura 'y la amplitud de
perturbacién de parametros (VM) principalmente, por lo que definir una adecuada combinacién de
estos es de considerable relevancia para que el método converja a un minimo global de la funcién
objetivo (Ingber, 1989; Corana et al., 1983).

Vector de perturbacién de parametros Vm

El algoritmo desarrollado en este trabajo perturba un pardmetro a la vez utilizando un porcentaje
de perturbacién de acuerdo a si cumple con la condicién de informacién a priori establecida con
anterioridad mediante el procesamiento de los datos. Se utilizé un valor del 90 % para aquellos
prismas que cumplen con la condicién y el 10 % de perturbacién para aquellos que no.

maz(my) — min(mq)
maz(mgy) — min(ms)
Vm; = |maz(mz) —min(ms) | « R/100 (2.13)

maz(m;) — min(m;)
donde R = 90 si m; € parametros de informacién a priori y R = 10 en otro caso.

Aunado a lo anterior, el vector de perturbacién de pardmetros se somete al criterio de ajuste
de Corana et al. (1983), el cual depende del nimero de pardmetros del modelo 77, el nimero de
iteraciones a la misma temperatura Ns y las perturbaciones aceptadas contra las rechazadas k.
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El objetivo del ajuste anterior es mantener el porcentaje promedio de movimientos aceptados a la
mitad del total de iteraciones.

k

L 06
Vml=Vm |1+ CNST if k> 0.6Ns (2.14)
1%
V) = T ifk < 0.4Ns (2.15)
1+ 00'4[;4?5

Reduccion de temperatura

El esquema de reduccién de temperatura empleado se basa en un decaimiento exponencial regulado
por dos pardmetros de ajuste libres (m; , n;) que de acuerdo a Ingber (1993), no tienen un valor
preestablecido, sino que se definen de acuerdo al problema a resolver.

El célculo de la temperatura en cada iteracion se define por:

1

T; = TOe <P (2.16)

dOI de D €s Ia dll Iensién del espacio de arél 1etros el Coeﬁciente C; Se deﬁne I Iediante |OS
1
parémetros de ajuste m; y n;, de la siguiente manera:

g

¢ =me D (2.17)

En los siguientes graficos se muestra el calculo de varios esquemas de temperatura en donde
se varian los parametros m; y n;.
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ESQUEMA DE TEMPERATURA ADAPTATIVE SIMULATED ANNEALING Dim= 1. m;= 1. (Ingber,1989)
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ESQUEMA DE TEMPERATURA ADAPTATIVE SIMULATED ANNEALING Dim= 1. m;= 5. (Ingber,1989)
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Figura 2.2: Esquema de enfriamiento (iteraciones vs temperatura) para un proble-
ma D = 1 por medio de Adapatative Simulated Annealing para m; = 1,3,5 con
curvas para n; = [1,10].
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ESQUEMA DE TEMPERATURA ADAPTATIVE SIMULATED ANNEALING Dim= 2. m;= 1. (Ingber,1989)
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ESQUEMA DE TEMPERATURA ADAPTATIVE SIMULATED ANNEALING Dim= 2. m;= 3. (Ingber,1989)
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Figura 2.3: Esquema de enfriamiento (iteraciones vs temperatura) para un proble-
ma D = 2 por medio de Adapatative Simulated Annealing para m; = 1,3,5 con
curvas para n; = [1,10].
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Se exploraron diversos esquemas de enfriamiento, ya que cada en cada uno se encontraba un
mejor o peor desempeiio durante el procedimiento de inversién. Para el caso de la inversiéon de la
densidad el mecanismo de enfriamiento solicitaba una disminucién paulatina de temperatura (por
ejemplo, una curva con pardmetros m; = 1, n; = 5), mientras que la intensidad de magnetizacién
un proceso mas abrupto (curva con pardmetros m; = 3, n; = 6) (2.16).

Para los casos de inversién en conjunto, se tuvo que considerar el comportamiento combinado
ante los esquemas de enfriamiento, tomando en cuenta el incremento del parametro D, ya que
se involucran dos pardmetros de interés (densidad e intensidad de magnetizacién). Lo anterior
causa una ralentizacién del enfriamiento, esto es, el cambio de temperatura es menos abrupto que
un esquema considerando sélo un parametro. Enfriamiento como el observado en la curva con
parametros m; = 3, n; = 6, fue adecuado para la inversién conjunta, ya que representa un punto
intermedio entre la rapidez de enfriamiento requerida para invertir la intensidad de magnetizacién
y el ritmo mas gradual observado para recuperar la densidad (2.17).

2.3 Inversion conjunta

La inversidén conjunta de datos geofisicos surge como un intento de mejorar la certeza en la
interpretacién del medio geoldgico, al crear un modelo que involucre diferentes propiedades fisicas
de la Tierra y al mismo tiempo sean consistentes entre ellas, de manera que mientras mayor sea
la informacién utilizada mas aproximados a la realidad seran los modelos generados.

En este trabajo se plantea la solucién de un problema inverso para datos de gravedad y
magnetismo, con el fin de obtener una aproximacién a los parametros que definen los cuerpos que
causan las anomalias. Desde el punto de vista geoldgico, en ocasiones, es posible contar con casos
como el de minerales magnéticos que cuentan con una densidad elevada, tal como la magnetita y
la pirrotita, que concentrados en masas rocosas, produciran anomalias de gravedad y magnéticas
(Pilkington, 2006; Gallardo-Delgado et al., 2003). Lo anterior debe manejarse con precaucién,
ya que no todas las rocas que cuentan con una densidad relativamente elevada, son magnéticas
también. Por otra parte, uno de los fines del presente trabajo es explotar las ventajas de cada uno
de los conjuntos de datos. Los datos magnéticos presentan variaciones de mas altas frecuencias
que los de gravedad, lo cual es dtil en la determinacién de la profundidad de la fuente, mientras
que la gravedad da informacién de la extensién lateral de los cuerpos. De acuerdo a Zeyen y Pous
(1993), otra de las ventajas de la inversion conjunta de datos de gravedad y magnéticos es la
reduccién del espacio de parametros de modelos en lo cuales puede ajustarse una anomalia dada,
ayudando con el problema de no unicidad de la inversion.

2.4 Modelo inverso conjunto: caso 2D y 3D

La inversién de manera conjunta que se propone en este procedimiento se sustenta en que las
anomalias son causadas por una misma fuente, en consecuencia, presenta la misma distribucién
geométrica. Ademas, se considera que los datos gravimétricos son afectados en menor medida por
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el problema de la no unicidad que los datos magnéticos, lo cual podria ser factor para elegir los
factores de peso en la inversion.

En el método se desarrolla la formulacién de una funcién objetivo ¢ que representa el error de
los datos invertidos respecto de los datos observados. Lo anterior significa que es posible determinar
estimaciones de parametros fisicos como solucién al problema inverso mediante la minimizacién
de las diferencias o errores entre los campos geofisicos medidos y los valores calculados a partir
de dichas aproximaciones.

De manera general, una funcién objetivo que engloba el desajuste para diversos datos de
campos geofisicos es:

¢(1) = Wig1 + Waga + ... + Wiy, (2.18)

donde W,, representa coeficientes de peso que controlan el grado de contribucién de cada clase de
datos al error total de la inversién. Estos factores dependen de las dimensiones del fenémeno en
estudio y la prioridad que se le considera otorgar a cada conjunto de datos de acuerdo a la calidad
de los datos (Yang et al., 2002; Sen y Stoffa, 2013).

Como se busca tener puntos de comparacién con la inversién individual, se toman aspectos
de este proceso, como las estructuras matematicas para calcular las respuestas gravimétricas y
magnetométricas de cuerpos prismaticos, que se describiran en la seccién 4.1.

El método de inversién conjunta procede de la siguiente manera: Primero se calculan los
primeros modelos directos de los campos potenciales con la informacién de los valores iniciales
aleatorios. Con ello es posible estimar el desajuste inicial y asignar la primer serie de errores 6ptimos,
datos calculados y modelos éptimos. Lo anterior se desarrolla en un intervalo de 2500 a 5000
reducciones de temperatura entre 5 y 10 ciclos de perturbacién por reducciéon de temperatura para
cada uno de los parametros del modelo en turno. Cabe mencionar que cada espacio de pardmetros
tiene su propio valor de perturbacién. Con lo anterior se espera que el desajuste conjunto de ambos
modelos vaya convergiendo a un minimo en funcién de un modelo mas definido que el recuperado
por inversién individual (Pilkington, 2006; Gallardo-Delgado et al., 2003).

Las adaptaciones del algoritmo SA para resolver un problema inverso en conjunto se describe
a continuacién. Partiendo de la definicién de la distribucién de Boltzmann y considerando Z(T') =
1, de acuerdo a Sen y Stoffa (2013):

AFE

P=c F5" (2.19)

se busca generar un cambio de energia del sistema AFE que involucre el anélisis de dos conjuntos
de datos y por ende, dos espacios de parametros diferentes. De acuerdo a Ingber (1989), el pro-
ceso de recristalizacién simulada puede acelerarse y optimizarse mediante diversas modificaciones
al algoritmo SA convencional. Para el proceso de inversiéon conjunta desarrollada en este trabajo
se aplicé el proceso del templado simulado adaptativo mediante la asignacién de esquemas de
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enfriamiento particulares para cada modelo, asi como por medio del recalentamiento y recrista-
lizacién simulada rapida. El proceso de recalentamiento trata de delimitar el rango sobre el cual
los parametros éptimos son buscados, en relacidn con la sensitividad de los mismos. Para lograr
lo anterior, se realiza un reescalamiento sucesivo de la temperatura en cada uno de los ciclos de
enfriamiento para los eventos aceptados por el Criterio de Metrépolis cuando AE > 0, esto es
durante el minimo actual de la funcién objetivo ¢. Dado lo anterior, en cada aceptacion se reescala
la temperatura como:

n

T0Y) =710 [ =2 (2.20)

(4)

Smazx

donde T0, es el temperatura reescalada, Sy, es la maxima sensitividad del espacio de pardmetros,
s%)w es la maxima sensitividad del pardmetro que se encuentra en el proceso de aceptacién y D
es el nimero de dominios de pardmetros que existen en la inversién. Cuando se lleva a cabo el
reescalamiento, la temperatura inicial de aceptacién se reajusta al minimo actual de la funcién
objetivo ¢, y el tiempo de recristalizacién asociado con esta temperatura se ajusta para conseguir
una nueva temperatura igual al valor mas bajo de la funcién objetivo encontrada en el tiempo

actual de la recristalizacién (Ingber, 1989).

La recristalizacion acelerada se basa en el hecho de que diversos problemas fisicos presentan
una dimensién particular de parametros y, por tanto, diferentes rangos de variabilidad. Dado lo
anterior, son definidos por distintos regimenes de sensitividad que regulan el tiempo de recris-
talizacién, en consecuencia, hay distintos esquemas de enfriamiento. Para realizar esta inversion
conjunta se emplea el esquema de enfriamiento presentado en la ecuacién 2.16 (Ingber, 1989).

El esquema propuesto indica que en cada iteraciéon del ciclo de enfriamiento, se reducira
en proporcién exponencial de acuerdo a los parametros m; y n; implicitos en ¢;. Asimismo, se
distingue que el esquema de enfriamiento propuesto depende de la dimensionalidad del espacio de
pardmetros D. Para objeto de este trabajo se considerd que D = 2, ya que se busca invertir el
valor de densidad e intensidad de magnetizacién de un mismo cuerpo.

Dado lo anterior, la funcién objetivo que se relaciona con la variaciéon de energia de la
distribucién de Boltzmann, ha sido formulada para ser minimizada mediante el método SA y se
define de la siguiente manera:

p(1m) = Wyog(m) + Warpar (m) (2.21)

¢(m) = WTxy(bTxy(m) + WTyz(z)Tyz(m) + WTzz(z)Tzz(m) (222)

Si se ha considerado el desajuste mediante la norma [y, entonces las funciones objetivo
compuestas son:
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' War = i) i)
_ )2
E - - no—? Z ObS - gcalc + ,nO.C%T ;(dTobs chalc) (223)

calc obs calc obs

. WTx 7 WT z = WTZZ -
E =¢(m) = . — Z Ta;yobs Txy( ) )2+M72y Z(Tyz( ) Tyz( 9 )2+F Z(Tzz
Tzy Tyz Tzz

(2.24)

donde Wy, War, Wrzy, Wry. y Wr.. son los factores de peso que se consideran como el grado de
influencia que tendran sobre la inversidn los datos de gravedad, anomalia magnética y del tensor de
gravedad. Como estos pardmetros dependen de la calidad de los datos con relacion a su adquisicién
y por tanto calidad y grado de certidumbre, se consideran factores de la misma proporcién para dar
no dar un sesgo predominante a alguno, ya que ambos provienen de un modelo sintético. De esta
manera W, = 0.5 y W, = 0.5. Asimismo, para el caso de los datos reales, a pesar de ser datos
medidos en campo, se les otorga factores de peso equitativos ya que forman parte de un mismo
levantamiento (forman parte de un tensor), luego entonces Wiy = 0.3333, Wy, = 0.3333 y
Wr.. = 0.3333.

El método de recalentamiento adaptado a este problema toma en consideracién la contri-
bucién de cada conjunto de datos, mediante sus respectivos factores de peso y sus matrices de
sensitividad. La expresién del recalentamiento para el caso de datos gravimétricos y magnetomé-
tricos es:

2
» S S
T =70 | W, gzj)‘” + Wm% (2.25)
ngax SdTmax
Para la inversion del tensor de gravedad, el recalentamiento es:
; ST ST ST
TOW = TO | Wiy U8 + Woye " 0 4 Wi = (2.26)
Txymaz STyZma,x ST ZZmax

Con el esquema de inversidon descrito anteriormente, se pretende abordar el problema inverso
conjunto de datos de métodos potenciales. Desde un punto de vista geofisico, se presenta un
problema de relativa menor incertidumbre para campos que son generados por una misma fuente,
esto es, que el espacio geométrico del modelo de pardmetros se restringe a uno mismo.
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Iniciar parametros

Ejecutar un ciclo de movimientos
aleatorios. Aceptar o rechazar cada
punto de acuerdo al CRITERIO DE
METROPOLIS
¢NUmero de No
ciclos >= Ns?
Ajustar el vector de paso. Reestablecer
numero de ciclos a cero.
¢Numero de No
pasos de
ajuste >= Nt?
ra
Reducir temperatura. Reestablecer
nimero de ajustes a cero. Establecer
punto presente como dptimo.
¢Criterio para No
detener
proceso

satisfecho?

Si

Figura 2.1: Diagrama de flujo del algoritmo para el método Simulated Annealing.
Fuente: (Corana et al., 1983)
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Modelos Sintéticos

En el presente capitulo se describird el procedimiento realizado para la obtencién de datos sin-
téticos de anomalias gravitatorias y magnéticas por medio de la modelacién directa. Los casos
desarrollados corresponden a dos y tres dimensiones para cuerpos relativamente simples de mo-
delar, como el de un cuerpo regular enterrado, un cuerpo prisméatico enterrado y el modelo de un
estrato inclinado, todos contrastando de manera positiva con un medio geolégico homogéneo.

3.1 Modelo directo: caso 2D

La modelacién directa bidimensional implementada en este trabajo se basa en la teoria desarrollada
por Hubbert (1948) y modificado posteriormente por Talwani et al. (1959) y Won y Bevis (1987).
A grandes rasgos, la teoria desarrolla el calculo de anomalias de gravedad producidas por masas
en dos dimensiones, cuyo céalculo se aproxima mediante integrales de linea en coordenadas polares.
Dichos célculos se efectuaban en un principio de manera instrumental mediante la construccion de
un mallado a escala, en el cual se mantenian constantes la coordenada z y el angulo polar g(figura
3.1) . De acuerdo a Hubbert (1948), el calculo efectuado tomando en consideracién una perspec-
tiva 2D, simplifica el computo de anomalias tridimensionales, por limitar el andlisis a un plano,
aunado a la ventaja de que las estructuras geoldgicas comunes como el plegamiento o fallamiento
paralelo a un eje horizontal, pueden aproximarse de manera efectiva desde este enfoque. Siguiendo
la idea anterior, serd posible aproximar cuerpos con cualquier geometria mediante poligonos, los
cuales quedaran mas definidos mientras mas vértices se usen para su configuracion.

Analiticamente se procede realizando integrales de linea alrededor del perimetro de los cuer-
pos de interés. Para representar lo anterior, considérese un elemento de la malla en la figura 3.1.
El recorrido dentro de los elementos en conjunto resultard en una cancelacién de trayectorias,
dejando dnicamente la linea de integracion mds al exterior del cuerpo (figura 3.2) (Hubbert, 1948;
Talwani et al., 1959). Desde un enfoque computacional, Won y Bevis (1987) trabajaron el algorit-
mo propuesto por Talwani, a manera de reducir el empleo de funciones trigonométricas y colocar
en el origen el punto en donde se calculara la anomalia, para incrementar la eficiencia del célculo.
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N

Figura 3.1: Mallado en coordenadas polares para el calculo de la anomalia gravi-
métrica producida por un cuerpo irregular 2D. Fuente: (Hubbert, 1948)

€

| Y

\\(9 +\Q<z\\ O\sz\ z+dz
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6 +do

Figura 3.2: Esquema de la integral de linea para el calculo de la anomalia gravi-
métrica producida por un cuerpo irregular. Fuente: (Hubbert, 1948)

El procedimiento para realizar el célculo de los datos de anomalias mediante modelado di-
recto consiste en realizar un disefio del cuerpo de interés con la ayuda de algiin programa de dibujo
asistido por computadora. En seguida se extraen las coordenadas de los vértices que definen al
cuerpo y el medio que lo rodea, procurando siempre mantener el sentido de las manecillas de reloj.
Al mismo tiempo se entregan las coordenadas de los puntos del perfil sobre el cual se calculara
la anomalia. Para el caso de las anomalias magnéticas se debe dar como entrada, los valores de
inclinacién, declinacién, intensidad de campo y susceptibilidad magnética, mientras que para la
anomalia de gravedad se da el valor de la densidad del cuerpo en cuestién.
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3.2 Modelo directo: caso 3D

La modelacién directa tridimensional desarrollada en este trabajo se basa en el principio de la
discretizacién de un cuerpo relativamente complejo, en un conjunto de elementos de geometria
més simple, que usualmente se trata de prismas rectangulares. De acuerdo a Blakely (1994),
la aproximacién por medio de prismas rectangulares es una manera simple de representar una
distribucién volumétrica de masa o magnetizacién. Dado lo anterior, si el tamano de los prismas
es lo suficientemente pequeiio, serd posible considerar la propiedad del cuerpo como constante y
calcular el campo producido por el todo el cuerpo con base en el principio de superposicién, que
es la suma de las contribuciones de todos los elementos que conforman al cuerpo.

3.2.1 Caso gravimétrico

La aceleracién gravitacional causada por cualquier cuerpo, incluyendo el prisma rectangular, se
obtiene a través del gradiente del potencial gravimétrico causado por el mismo. Si se considera
sblo la componente vertical de la atraccién gravitacional, debido a que es la componente que se
mide en los levantamientos exploratorios convencionales, entonces:

oUu
v - z—2
9:=~3. /. pr) gz —dV"’ (3.2)

Asumiendo que el prisma cuenta con una distribucién de densidad uniforme, que el punto de
observacién se encuentra en el origen y sus dimensiones se encuentran limitadas por r1 < r < x2,
y1 <y <y yz <z< zo, expandiendo la expresién 3.2, se tiene que:

z2 Y2 T2 /
g =-2° / / / z _dady' =’ (33)
4m z1 Jyr Yo (-T/2 + y’2 + 2/2)5

Una manera eficiente para el calculo de la atraccién gravitacional de un prisma se obtiene

mesiante el desarrollo de Plouff (1976), expresado como:

2 2
TiYj
9. = e Z Z Z s|z, arctan m =z In(Rny +y5) — vy In(Reny + )] (3.4)
=1 j=1 k=1 v

donde R(;jr) = \Jx? —i—y]z + 22, s =sisjspy s1 = —1, so = —1.

De manera general, la siguiente informacion se requiere como entrada para realizar el calculo

.

de la componente vertical de gravedad:

i. Coordenadas de los puntos de observacién: xg, yo, zo. Unidades en [km]
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ii. Coordenadas de la extensién del prisma: 1 — 2, y1 — Y2 y 21 — 2z2. Unidades en [km]

iii. Densidad del prisma, p. Unidades en [%]

3.2.2 Caso magnetométrico

En el caso magnético primeramente se realizan ciertas consideraciones con respecto al campo que
serd determinado numéricamente, esto es, aquél producido por fuentes que se encuentran en la
corteza terrestre. Los magnetémetros de resonancia detectan al campo magnético total (f) sin
importar su direccién vectorial. De esta manera, la anomalia de campo total (AT) se calcula de
las mediciones del campo total al sustraer un campo regional (ﬁ) en el mismo punto en que se
observa T

AT = |T| - |F| (3.5)

Ahora se considera que una perturbacion de F es causada por alguna fuente magnética que
contrasta con su medio AF, por lo que el campo T es:

T =F+AF (3.6)

Para condiciones propias de propiedades magnéticas de la corteza terrestre, la anomalia de
campo total es una buena aproximacion de una componente del campo anémalo AF, la cual es
posible representat como una funcién arménica (Blakely, 1994). Una de esas condiciones es que el
campo andémalo sea pequeiio en comparacién con el campo regional: ]ﬁ] >> AF. Al desarrollar
la expresién 3.6:

AF ~F.AF (3.7)

lo cual representa la proyeccién del campo anémalo total sobre el campo regional.

Por otro lado, la induccién magnética B, observada en un punto del espacio P, debida a un
cuerpo con magnetizacién M, estd dada por la siguiente expresién:

B = —tov [ 1y v'Lav (3.8)
dr - Jy R

Ahora bien, se considera que en los levantamientos magnéticos se mide la anomalia de campo

total que es aproximadamente igual a la componente del campo anémalo en direccién del campo

regional. Entonces, de acuerdo a las ecuaciones 3.7 y 3.8, y suponiendo que el campo anémalo es
causado por la presencia de un cuerpo magnetizado (AF = é)

- Lo a - /1 ,
AT = —=F. M -V —=dV .
v vy (3.9)
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Para tal ecuacién el problema de resolver la integral de volumen se centra en representar el
cuerpo como un arreglo de prismas rectangulares y calcular la respuesta magnética de ellos. Para tal
fin se recurre al desarrollo de Bhattacharyya (1964). Se considera que cada prisma esta orientado
con el sistema de referencia XYZ, por lo que tiene una magnetizacién M = M(My, My, M)y
las dimensiones se encuentran entre: x1 — T3, y1 — Y2 Y 21 — 00. Asimismo, la anomalia del
prisma es observada en un campo regional con direccién paralela a F= (Fy, Fy, F).

/ / / /
0423 T = T =y
AT = |M| |: <7’/—|—ajl> + — 2 ln (1"/—|-y/) — (12 111(7“/ + Z]_)

— M, F, arctan ( (3.10)

x’2+7’21+z >

!,/
— MyF, arctan ( P 2 ) + M. F’ arctan (w Y )}
+ 1’21 — 'z

x1<a'<zo ly1 <y' <y

donde

a1y = M Fy + M,F,
oarg = M Fy + MyF,
arg = M Fy + M,F,

P2 gy 4

De igual forma que en el caso gravimétrico, se requiere de la siguiente informacién para
calcular la anomalia de campo total de un cuerpo prisméatico:

i. Coordenadas de los puntos de observacién: g, 4o, zo. Unidades irrelevantes pero consistentes.

ii. Coordenadas de la extensién del prisma: x1 — x2, y1 — 2 y z. Unidades irrelevantes pero
consistentes.

iii. Magnetizacién: inclinacién, declinacién [grados]|; intensidad [A/m)].
iv. Campo regional: inclinacién, declinacién [grados].

La secuencia de programacién comienza por proponer un modelo geoldgico a representar.
El caso mas simple corresponde a construir una linea de prismas en el plano xz y con distancia
en y infinita, para el caso de un perfil o linea de medicién. En contraste, el caso mas complejo

considera un ensamble de prismas en x y z medido sobre una malla en el plano xy en la superficie
(figuras 3.3y 3.4).

Kevin Axel Vargas Zamudio
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mgal

————— - Ax B —
YVYVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVY

Ak prismas

Figura 3.3: Ensamble de una linea de prismas con dimensiones en el plano xz. La

anomalia gravimétrica representa el efecto de las contribuciones de cada uno de los

prismas medidos a lo largo del perfil en x, cuya densidad aumenta de los extremos

al prisma central. Nétese que el primer y el Gltimo prisma se considera con una

longitud suficientemente mayor en direccién x para evitar que los extremos de la
anomalia se trunquen abruptamente.

Ax
,,,,,,, YYVYVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVY X
Ay VVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVVYVYY
VVVVVVY A vy

VVVVVVVYVYY v

Ay prismas ___

P4 | Ps Ps | P4

P4 | Ps Ps | P4

a2 prismas 0+ | ps MOBN 05 | ps
----- Pa| Ps Ps | Pa

“ ps | Ps Ps | ps
P4 | Ps Ps | Ps

Pa | Ps Ps | Ps

P4 | Ps Ps | Ps

Ax prismas

Figura 3.4: Ensamble de prismas con dimensiones en xyz, en donde el espaciamien-
to de los prismas se considera en las tres direcciones. EI modelo representa estratos
verticales cuya densidad aumenta de los extremos hacia el centro. En este caso las
mediciones se realizan sobre la superficie a lo largo de una malla con espaciamiento

en xyy.

Para el desarrollo de este trabajo se eligié representar un modelo sintético 2D de una es-
tructura geoldgica nombrado como MOD-2D1, el cual se compone por un ensamble de 25 x 25
prismas en el plano XZ y con extensién infinita en Y (figura 3.5). Para el caso 3D, se construyé
un estrato inclinado emplazado en un medio de menor densidad por medio de un ensamble de
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1000 prismas (10 x 10 x 10 en cada una de las direcciones X Y Z), el cual serd nombrado como
MOD-3D2 (figura 3.6). Para el caso del modelo MOD-2D2, se consideran datos de la anomalia
sobre un perfil de 2 km, con 2048 puntos de medicién. Para el MOD-3D2 se consideran mediciones
sobre una malla cuadrada localizada en el plano z = 0, cuya longitud es de 10 km por lado, con
un total de 4096 (64 x 64)puntos de medicién.

wyz

Figura 3.5: Modelo sintético 2D para el calculo de las anomalias de gravedad y
magnética. El ensamble cuenta con 625 prismas, equiespaciados en las direcciones
X Z

y
VA
a———
" r r . r S —
I
£
~
1 | § -
. 1 i _ -
---------------------------------------- - 6 km
6 km
Figura 3.6: Modelo sintético 3D para el calculo de las anomalias de gravedad y
magnética calculada sobre una malla, en la superficie z = 0. El ensamble cuenta
con 1000 prismas, equiespaciados en las direcciones X Y Z. El cuerpo que causa las
anomalias estdn marcados se representa por los prismas rojos.
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En la tablas 3.1 y 3.2, se enlistan las caracteristicas empleadas para generar las anomalias
de gravedad y magnética sintéticas a partir de modelos simples en dos y tres dimensiones.

Tabla 3.1: Pardmetros de los modelos utilizados en el calculo de anomalias sinté-
ticas de gravedad

Nombre Tipo Dimensiones [km] Ap [kgm ™3] Profundidad [km]
MOD-G-2D1 Ensamble 2 x 2 1000 0.01
MOD-G-3D2 Ensamble 6 x 6 x 1 1000 0.1

Tabla 3.2: Pardmetros de los modelos utilizados en el calculo de anomalias mag-
neticas sintéticas

Nombre Tipo Dimensiones [km] Am [A/m] Profundidad [km]
MOD-M-2D1 Ensamble 2 x 2 0.5 0.01
MOD-M-3D2 Ensamble 6 x6 x 1 0.5 0.1

Cabe mencionar que el calculo de las anomalias de gravedad y magnética son calculadas
haciendo uso de las subrutinas ghbox y mbox, publicadas por Blakely (1994). En la figura 3.7 se
muestran las anomalias de gravedad y magnética para el modelo MOD-2D1.
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ANOMALIA GRAVIMETRICA: ENSAMBLE PRISMAS XZ 25 X 25 (MODG-2D1)

L ' L
0.5 1 1.5 2
Distancia Perfil [km]

Anom. Gravimétrica [kg/m3]
oMW ABS N
T
M

ANOMALIA MAGNETICA: ENSAMBLE PRISMAS XZ 25 X 25 (MODM-2D1)

Anomalia Magnética [nT]
Bi sEEEY

Figura 3.7: Modelo sintético 2D para el célculo de las anomalias de gravedad y

magnética, a partir de un perfil 2 km, en la superficie z = 0. Los prismas marcados

en color rojo representan a un cuerpo que contrasta en términos de densidad e
intensidad de magnetizacién con el medio que lo rodea.

Por otro lado, en la figura 3.8 se muestra el modelo sintético y la anomalias de gravedad

y magnética asociadas, calculadas con el apoyo de las subrutinas gbox, mbox y otras subrutinas
auxiliares.
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ANOMALIA GRAVIMETRICA MODG 3D-2 ANOMALIA MAGNETICA MODM-3D-2
MALLA 10 * 10 (km) MALLA 10 * 10 (km)

[T T

Bbkeiaz®s

1km

6 km

6 km

Figura 3.8: Modelo sintético 3D para el célculo de las anomalias de gravedad y

magnética, a partir de una malla de 10 x 10 km, en la superficie z = 0. Los prismas

marcados en color rojo representan a un plano inclinado contrastando con un medio
geolégico de menor densidad e intensidad de magnetizacién.

3.2.3 Delimitaciéon de bordes y estimacién de profundidad de los modelos sinté-
ticos

El procesamiento de datos de métodos potenciales se aplica con el fin de obtener una visualizacién
espacial mas definida de las fuentes para desarrollar una interpretacion mas certera y para servir
de limitacién en el proceso de inversién. Lo anterior reduce el dominio de pardmetros, con lo
cual se espera optimizar recursos de cémputo, tiempo e incrementar la calidad de los parametros
invertidos. En el apéndice B se ha incluido las bases tedricas y ejemplos de algunos de los procesos
aplicados frecuentemente a los datos con ese propdsito.
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Modelo MOD2D1

Para el modelo MOD2D1, se aplicé el proceso de gradiente horizontal sobre el perfil de anomalia
de gravedad y anomalia de campo total con el fin de apreciar la extensién lateral de la fuente
generadora, de tal manera que la posicién sobre el perfil de los valores maximos del gradiente
dan una aproximacién de los limites horizontales del arreglo (figuras 3.9 y 3.10). Los resultados
numéricos de acuerdo al procesamiento se muestran en la tabla 3.3

ANOMALIA GRAVIMETRICA PRODUCIDA POR UN ENSAMBLE DE PRISMAS (MODG-2D1)

=
oy
E 7 T
R B
8 5| J
g 1
: 5| —
G 7| J
=
s v 1
E 0 I 1 I
<E 0 05 1 1.5 2
Distancia Perfil [km]
Gradiente Horizontal (MODG-2D1)

0.03 .

0.025 |- : 4
é 0.02 - : —
E 0.015 - a
E 001 g

0.005 - o . o o L L . e o J

0 1 L I

0 0.5 1 15 2
Distancia Perfil [km]

Figura 3.9: Resultado del gradiente horizontal aplicado al perfil de anomalia gra-
vitatoria del modelo MOD-2D1.

ANOMALIA MAGNETICA PRODUCIDA POR UN ENSAMBLE DE PRISMAS (MODM-2D1)

= 250 T
= 00+
g 150 b
gn 100 |
L] 50 -
2
E sop
2 100 ! ! L
0 05 1 15 2
Distancia Perfil [km]
Gradiente Horizontal (MODM-2D1)
3 T
25 R
T T T
< 15} -
=
= 1F i
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0 L L
0 05 1 15 2
Distancia Perfil [km]
Figura 3.10: Resultado del gradiente horizontal aplicado al perfil de anomalia de
campo total del modelo MOD-2D1.
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Tabla 3.3: Resultado de la extension lateral derivado del gradiente horizontal:

MODG-2D1
GH Max [mgal/km] X [km]
2.227 0.877
2.516 1.122

Tabla 3.4: Resultado de la extensién lateral derivado del gradiente horizontal:

MODM-2D1

GH Max [nT/km] X [km]
4.41 x 1072 0.8666
5.18 x 1072 1.1069

Con lo anterior se delimita el dominio de pardmetros en el rango de 0.87 a 1.12 km del perfil

de medicién, lo cual traducido en nimero de prismas de 625 totales a 75, lo cual representa una
disminucién de 88 %.

Para la delimitaciéon vertical de la fuente se aplicé el método de la deconvolucién de Euler
a los perfiles de anomalias, obteniendo los resultados mostrados en la tabla 3.5:

Tabla 3.5: Resultado de la estimacién de profundidad de la deconvolucién de Euler:

MOD-2D1
Modelo Z real [km] Z Estimada [km] Promedio Z
Gravedad  0.05 1.9%x 1071 < 2 <0.086 0.021
Magnético 0.05 0.0476 < z < 0.177 0.091

De acuerdo a los valores anteriores, se observa que la deconvolucién de Euler arroja valores
que para el caso de gravedad subestima la profundidad, mientras que para el magnético los valores
se ajustan de manera mas congruente al parametro verdadero. Dado que el modelo directo deter-
mina que los prismas que contrastan con el medio se encuentran mas abajo respecto del ensamble
de prismas, se consideran los valores maximos de los rangos proporocionados en los dos casos.
Dado lo anterior, el valor de profundidad asociado al resultado del procesamiento es de: 0.177km,
equivalente a reducir 3 prismas, por lo que el espacio de parametros a invertir se reduce a 69.
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Modelo MOD3D2

La delimitacién de bordes laterales se estimé mediante la aplicacién de los métodos de gradiente
horizontal, gradiente vertical, amplitud de sefal analitica, sefial analitica mejorada y derivada
inclinada. La figuras 3.11 y 3.12 muestran el resultado de estos procesos aplicados a la malla
de datos gravmétricos y magnéticos generados por un plano inclinado emplazado en un medio
geolégico de densidad menor en 1000 kg/m?® y con una intensidad de magnetizacién de 0.01

A/m.

Kevin Axel Vargas Zamudio

Facultad de Ingenieria, UNAM Ingenieria Geofisica



Capitulo 3. Modelos Sintéticos 34

ANOMALIA GRAVIMETRICA GRADIENTE HORIZONTAL ANOMALIA GRAVIMETRICA GRADIENTE VERTICAL
MODG3D2 MODG3D2

10

[mgalfkm]

¥ [km]
Y [km]

4 5
X[km] X[km]

ANOMALIA GRAVIMETRICA AMPLITUD DE SENAL ANALITICA ANOMAL(A GRAVIMETRICA AMPLITUD DE SENAL ANALITICA MEJORADA
10 MODG3D2 MODG3D2
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5
X[km]

Figura 3.11: Delimitaciéon de bordes aplicada al perfil de anomalia de gravedad

del modelo MOD-3D2. Superior izquierdo: gradiente horizontal. Superior derecho:

gradiente vertical. Inferior izquierdo: sefial analitica. Inferior derecho: sefal analitica
mejorada. Inferior: derivada inclinada.
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Figura 3.12: Delimitacién de bordes aplicada al perfil de anomalia magnética del

modelo MOD-3D2. Superior izquierdo: gradiente horizontal. Superior derecho: gra-

diente vertical. Inferior izquierdo: sefnal analitica. Inferior derecho: sefial analitica
mejorada. Inferior: derivada inclinada.
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En términos generales se observa que el resultado de cada método es variable para el tipo
de anomalia procesada. En la anomalia gravimétrica, se obtiene la forma del estrato inclinado
de manera mas definida en los resultados del gradiente vertical y la derivada inclinada, mientras
que para el gradiente horizontal y amplitud de sefial analitica los maximos se encuentran en la
parte superior del estrato, mientras que se pierde la definicién en tanto la estructura profundiza
en el medio. En el caso de la anomalia magnética reducida al polo, practicamente todos los
métodos enfatizan la parte superior del estrato, perdiendo detalle en las porciones mas profundas
de la estructura. Sin embargo, empleando ambos resultados se determina que la estructura se
encuentra emplazada a 2.6km del origen hasta 8km de la malla de medicién en X, en tanto que
en la direccién Y se extiende desde los 2km hasta los 8km.

En la estimacion de profundidad se aplicaron los métodos de profundidad por sefal analitica
mejorada. La estimacién mediante senal analitica mejorada arroja valores relativamente agrupa-
dos en las extensiones laterales de la fuente, cuyos valores oscilan entre los 100 y 300 metros,
agrupandose las soluciones en la parte superior del estrato, lo cual se debe a que la seiial analitica
tiende a resaltar la parte somera de la fuente (fig. 3.13).

PROFUNDIDAD DE FUENTE POR SENAL ANALITICA MEJORADA (MODG-3D2)

Distancia Malla Y [km]
ooao

ooo

Rangos de profundidad]
100 - 150 m

150 - 200 m
200-300m o

0 | | | |
0 2 4 6 8 10

Distancia Malla X [km]

Figura 3.13: Estimacién de profundidad mediante sefial analitica mejorada aplicada
a las mallas de anomalia gravimétrica del modelo MOD-3D2.
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A continuacién se describen las caracteristicas de los datos utilizados en la inversién del tensor
gravimétrico del domo Vinton, particularmente aplicado a tres de las seis componentes del tensor.
a saber: Txy, Tyzy Tzz. Se consideran sélo tres componentes debido a la limitacién computacional
para realizar el tratamiento del tensor completo.

La expresion 4.1, representa el tensor de gradiometria:

Trxx Txy Txz
VVT = |Tyx Tyy Tyz (4.1)
Tzx Tzy Tzz

Los datos fueron proporcionados por la compaiia Bell Geospace, Inc., especializada en ad-
quisicién aérea y maritima, procesamiento e interpretacién del Tensor completo de gradiometria de
gravedad. Se recolectaron del 3 al 6 de julio de 2008, a lo largo de 53 lineas de vuelo con direccién
N-S, con una longitud de 16.7 kildmetros, cuyas lineas centrales se separaron 125 metros entre
ellas, y las demas a 250 metros. Se tienen 17 lineas de amarre con una separacién de 1000 metros
y longitud de 11.7 km, cubriendo un area total de 196.2 km?2. El levantamiento se disefié para
mantener una distancia constante ente el suelo y la linea de vuelo; sin embargo, por la irregularidad
del terreno, se espera un claro que excede los 80 metros. El area del levantamiento se localiza
entre las coordenadas: 30.07° < ¢ < 30.23° y —93.66° < A\ < —93.53° (Bell Geospace, 2008).

Los datos tienen un preprocesamiento aplicado por compensaciéon de condiciones fisicas
que afectan las sefiales durante la adquisicion (gradientes del vehiculo aéreo y del instrumento);
correcciones de terreno: se emplean mallas y prismas para determinar el efecto de la gravedad de

cada capa, asumiendo una densidad de 1 y calculando la respuesta gravitatoria de un modelo

g
cm3
que representa la masa de la tierra entre la superficie del terreno y el elipsoide de referencia;
correciones de linea: se calculan las componentes del tensor medidas en las lineas internas y en los
datos cruzados, removiendo los errores de baja frecuencia mediante nivelacion de la linea basada
en tiempo y las salidas correlacionadas de los instrumentos de mediciéon del tensor. Durante el

proceso se asume que no hay correlacién entre el error que se quiere remover y la sefial que se
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desea preserva; nivelacién final de linea: remocién de ruido aleatorio y errores no lineales de poca
amplitud, mediante la aplicacién de filtros de Butterworth entre 0.5 y 1 km en longitud para cada
interseccién de linea. (Bell Geospace, 2008).

El Domo Vinton se localiza al suroeste de la ciudad Louisiana, en el estado de Texas, E.U.A.
(figura 4.1). Geoldgicamente, forma parte de una provincia de minicuencas que se caracterizan
por intercalaciones de paquetes de sal Jurasica y paquetes de material del Cenozoico. El domo se
compone por un nicleo de sal masiva y una tapa superior de roca bien definida que cubre toda
la estructura salina. Para efectos de la presente aplicacién, interesa recuperar la distribucién de
densidades para la tapa de roca, la cual tiene una graduacién descendente de densidad que pasa
de limolita a yeso y anhidrita (Geng et al., 2014).

Figura 4.1: Referencia geografica del domo Vinton (Bell Geospace, 2008)

En la figura 4.2, se muestran las componentes del tensor que se invertirdn para recuperar
una distribucién de densidad del domo. Las mallas tienen una extensién de 6.4 km por 6.4 km,
representados por un total de 16384 puntos de medicién. El equiespaciamiento es de 50 metros
entre muestras. Para la obtencidon de las submallas, se aplicé el método de triangulaciéon con
interpolacién lineal. EI modelo que se busca recuperar se basa en un bloque conformado por 30*30
prismas en x, y y 10 prismas en profundidad, lo cual resulta en un modelo con 9000 pardmetros en
total. Lo anterior permite realizar un calculo relativamente bajo es costo computacional sin perder
de vista una aproximacién aceptable de un modelo representativo.
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Figura 4.2: Componentes del tensor gravimétrico: Txy, Tyz y Tzz, respectivamente
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Resultados

En este capitulo se describe el procedimiento para el calculo del problema inverso correspondientes
al caso gravitatorio y magnético por separado, con el fin de observar el grado de refinamiento
de la inversiéon para cada conjunto de datos y una aproximacién de la fuente generadora. En
primera instancia se elabora un andlisis paramétrico del método de inversion Simulated Annealing
para definir con mayor certidumbre el valor de los parametros que regulan al método y evitar la
seleccién "por ensayo y error” de los mismos. En seguida se implementa el algoritmo a los datos
de anomalia gravimétrica y magnetométrica para cada uno de los modelos, con el fin de obtener
los pardmetros de densidad e intensidad magnética invertidos y calcular la anomalfa invertida. La
formulacién del proceso de inversién conjunta descrito en el capitulo 2, se aplica a los modelos
MOD2D1 y MOD3D?2 para observar su desempeno en comparacion con los resultados del modelo
inverso individual. Se lleva a cabo el anilisis de residuales de las anomalias y pardmetros para
cuantificar la calidad de la inversion. Posteriormente se aplica el proceso de inversion individual
y conjunto a las componentes Txy, Tyz, Tzz del tensor gravimétrico correspondientes al Domo
Vinton, con el fin de aplicar el procedimiento a un conjunto robusto de informacién.

5.1 Modelos sintéticos invertidos

En seguida se muestra el resultado del proceso de inversién aplicado al conjunto de datos gravimé-
tricos y magnetométricos de cada uno de los modelos propuestos. Para cada proceso de inversién
se realiza el anélisis de datos y pardmetros, con el fin de cuantificar la calidad de la inversién
realizada.

5.1.1 MOD2D1: Gravedad

El modelo original consta de 625 parametros a invertir, sin embargo en este proceso de inversion
se aplicé la informacién a priori descrita en el capitulo anterior. Con lo anterior se logré reducir
el espacio de parametros a 69, lo cual resulté en obtener un desajuste inicial relativamente bajo
(alrededor de las 16 unidades). No obstante, se observa en la figura 5.2 que el error se mantiene
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constante durante mas de 100 ciclos de enfriamiento, de dicha iteracién hasta la 200 se aprecia un
incremento en la tasa de reduccién para después mostrar una tendencia gradual hasta la iteracién
4019, que es donde satisface la tolerancia. En la figura 5.1 se muestran resultados del modelo
invertido en distintos ciclos de enfriamiento: 1, 10, 100, 250, 1000, 1500, 2500, 3000, 4000 y
4865. En la comparacién entre los modelos sintético e invertido se distingue una recuperacién
del modelo con pocos prismas del cuerpo andémalo, los cuales son suficientes para recuperar la
anomalia gravimétrica observada en la superficie. Lo anterior da idea del concepto de no unicidad
de la solucién del problema inverso, ya que es posible determinar n-ésimas soluciones que recuperen
la anomalia de interés (figura 5.3).
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Figura 5.1: Resultados de los modelos en diferentes ciclos de enfriamiento: 1, 10,
100, 250, 1000, 1500, 2000, 2500, 3000 ,4000 y 4865 iteraciones.
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DESAJUSTE DE INVERSION MODG3D1 (T;,,#1000, m;it, g5, VM:500, E,:0.0000099)
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Figura 5.2: Relacién asintética entre el error de los datos estimados y observados
para el modelo MODG2D1
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Figura 5.3: Comparacién entre el modelo sintético y el modelo invertido.
Los pardmetros de la inversién se muestran en la siguiente tabla:
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Tabla 5.1: Pardmetros de la inversién del modelo MODG2D1

Nimero de parametros totales 625
Nimero de parametros invertidos 69
Nimero de reducciones de temperatura 4865
Perturbaciones por ciclo de temperatura 10
Factor de reduccién de temperatura mi 1

Factor de reduccién de temperatura ni 5

Ndamero de aceptaciones k 2501

Energia minima alcanzada 9.93 x 1076
Temperatura inicial 1000
Temperatura final 1.7471 x 1079

Las anomalias de gravedad sintética e invertida se muestra en la figura 5.4. Numéricamente,
los residuales entre las anomalias tienen una desviacién estandar de 5.73 x 1073, lo cual indica
que con el modelo invertido se ha recuperado una anomalia con una diferencia relativamente muy
pequena respecto de la original.

ANOMALIA GRAVITATORIA PRODUCIDA POR UN ENSAMBLE DE PRISMAS EN XZ (25 X 25) ANOMALIA INVERTIDA
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Figura 5.4: Comparacién grafica de la anomalia gravimétrica generada con el mo-
delo directo (inferior) con la anomalia gravimétrica invertida (superior)
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5.1.2 MOD2D1: Magnético

En este apartado se muestran los resultados de la inversién del modelo de intensidad de magneti-
zacién en dos dimensiones. En este modelo se considera un valor para el contraste de intensidad
de 0.5 %. De igual manera que con el modelo de densidad anterior, se utilizé informacion a priori
para delimitar el cuerpo de interés y reducir el espacio de pardmetros. Lo anterior se traduce en
un incremento de la calidad de recuperacién del modelo sintético. En la figura 5.5 se muestran
los modelos recuperados mediante el proceso de inversidon en diferentes ciclos de enfriamiento
(iteraciones 1, 10, 50, 100, 250, 1000, 1500, 2000, 3000 y 3609).

De acuerdo a la curva de desajuste se observa que la inversién comienza con un error
inicial relativamente pequeiio, y descendiendo progresivamente en las primeras 100 iteraciones.
Después se observa un descenso mas brusco de manera que en 100 iteraciones mas se alcanza
un comportamiento asintético alcanzando su minimo error en el valor 0.0000119 (figura 5.6).
Finalmente, la comparacién entre el modelo invertido resultado de 3609 iteraciones (donde alcanza
la condicién de tolerancia impuesta) y el modelo sintético se representa en la figura 5.7. Se distingue
una buena recuperacién del modelo propuesto con un esquema de enfriamiento brusco.
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Figura 5.5: Resultados de los modelos en diferentes ciclos de enfriamiento: 1, 10,
50, 100, 250, 1000, 1500, 2000, 3000 y 3609 iteraciones.
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DESAJUSTE DE INVERSION MODM2D1 (T;,,;1000, m;:1, n;:2 , VM:0.01, Eopt:0.000011)
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Figura 5.6: Relacién asintdtica entre el error de los datos estimados y observados
para el modelo MODM2D1
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Figura 5.7: Comparacién entre el modelo sintético y el modelo invertido.

Los pardmetros de inversion del modelo MODM2D1 se enlistan en la tabla 5.2
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Tabla 5.2: Parametros de la inversién del modelo MODM2D1

Nidmero de parametros totales 625
Nidmero de parametros invertidos 69
Nimero de reducciones de temperatura 3609
Perturbaciones por ciclo de temperatura 10
Factor de reduccién de temperatura mi 1

Factor de reduccién de temperatura ni 2

Nimero de aceptaciones k 2704

Energia minima alcanzada 1.192 x 107°
Temperatura inicial 1000
Temperatura final 8.679 x 10721

En seguida se muestra comparacién entre las anomalias sintética e invertida, las cuales
graficamente tienen un relativo alto nivel de correlacion. Numéricamente presentan una desviacién
estandar entre residuales de 4.09 x 1073 lo cual es aceptable, con posibilidades de mejorar al
realizar mas ciclos de enfriamiento, ya que con respecto a la desviacién estandar de los residuales
de las anomalias gravimétricas hay una marcada diferencia (figura 5.8).
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Figura 5.8: Comparacién grafica de la anomalia gravimétrica generada con el mo-
delo directo (izquierda) con la anomalia gravimétrica invertida (derecha).
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5.1.3 MOD3D2: Gravedad

La inversién de este modelo se realizé mediante la aplicacién de los pardmetros mi = 4 ni = 4,
ya que este esquema ofrece un enfriamiento a una tasa gradual, Tini = 1000, la cual se considera
suficientemente elevada para dar inicio al esquema de enfriamiento elegido. El parametro Vim, se
ajustard durante cada ciclo de enfriamiento en la forma V7ni = Pmaz — Pmin - La convergencia
de la inversién en este caso se desarrollé de manera mas apresurada debido a la aplicacién de un
esquema de enfriamiento mas brusco. En la figura 5.9 se observa el ensamble de prismas cuya
densidad se va ajustando de acuerdo a los ciclos de enfriamiento. En la imagen se representa el
modelo con sus valores iniciales aleatorios y en las iteraciones: 1, 10, 50, 100, 250, 500, 1000,
2500, 4000 y 5000.
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Figura 5.9: Diferentes resultados del modelo invertido a lo largo de los ciclos de
enfriamiento del algoritmo SA. Se muestra el modelo aleatorio inicial y los resultados
en las iteraciones 1, 10, 50, 100, 250, 500, 1000, 2500, 4000 y 5000.
. Kevin Axel Vargas Zamudio
Facultad de Ingenieria, UNAM 8

Ingenieria Geofisica



Capitulo 5. Resultados 51

En la figura 5.10 se muestra la comparacién entre el modelo sintético (valores propuestos

de densidad) y el modelo invertido después de 2500 iteraciones dentro del procesos de inversion
mediante el algoritmo SA.
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Figura 5.10: Comparacién entre el modelo sintético y el modelo invertido.

La curva de desajuste entre los datos observados (sintéticos) y los datos calculados (inver-
tidos) de la anomalia gravimétrica producida por el modelo invertido a lo largo de los ciclos del
algoritmo SA se muestran en la figura 5.11. Se distingue que el error inicial es elevado (alrededor
de 2200) debido a la naturaleza aleatoria del modelo inicial. Conforme avanzan las primeras 100
iteraciones el error se mantiene practicamente constante. Dada la disminucién de temperatura de
manera paulatina, el error comienza a disminuir a una mayor razén (iteracién 101 - 300), de ma-
nera que de la iteracién 300 en adelante se presenta un comportamiento asintético. En la iteracién
5000 se alcanza un error 6ptimo de 0.0016.
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Figura 5.11: Curva de desajuste entre datos observados e invertidos. Se distingue
una relacién asintética entre el error de los datos estimados y observados a partir
de la iteracién 300.
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Los parametros de inversién del modelo MODG3D2 se enlistan a continuacién

Tabla 5.3: Parametros de la inversiéon del modelo MODG3D2

Ndamero de pardmetros invertidos 1000
Ndmero de reducciones de temperatura 5000
Perturbaciones por ciclo de temperatura 10
Factor de reduccién de temperatura mi 4
Factor de reduccién de temperatura mi 4

Nimero de aceptaciones k 10

Energia minima alcanzada 0.0016
Temperatura inicial 1000
Temperatura final 8.7943 x 107157

Las anomalias gravimétricas presentan un alto grado de similaridad grafica. La desviacién
estandar de los residuales entre anomalias es de: 6.86 x 1073, el cual indica que numéricamente
la respuesta del modelo invertido es aceptable con respecto a los datos observados (sintéticos)
(figura 5.12).

ANOMALIA GRAVIMETRICA MODG-3D-2
MALLA 10 * 10 (km) ANOMALIA GRAVIMETRICA INVERTIDA MOD-G-3D2

Y [km]

Figura 5.12: Comparacién grafica de la anomalia gravimétrica generada con el
modelo directo (izquierda) con la anomalia gravimétrica invertida (derecha).
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5.1.4 MOD3D2: Magnético

En este apartado se presenta la inversién del modelo MOD3D2 considerando a la intensidad de
magnetizacion como la propiedad fisica de interés del medio. Dado que el dominio de parametros
corresponde al nimero de prismas del ensamble, el proceso convergié hacia su minimo global de
manera relativamente menos rapida, sin embargo se logré recuperar un modelo invertido aceptable.
En la figura 5.13 se muestran los modelos que resultaban en ciertas iteraciones del ciclo de
enfriamiento, asi como sus valores iniciales aleatorios. Se emplearon los pardmetros del algoritmo
SA, m; =1, n; =2y Tini = 1000. En la figura 5.14 se representa la comparacién del modelo
invertido después de 5000 iteraciones contra el modelo sintético.
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Figura 5.13: Diferentes resultados del modelo de intensidad de magnetizacion
invertido a lo largo de los ciclos de enfriamiento del algoritmo SA. Se muestra el
modelo aleatorio inicial y los resultados en las iteraciones 1, 10, 50, 100, 250, 1000,

2000, 3000, 4000 y 5000.
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MAGNETIZACION SINTETICA MODM3D2 MAGNETIZACION INVERTIDA MODM3D2
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Figura 5.14: Comparacién entre el modelo sintético y el modelo invertido.

La curva de desajuste entre el error alcanzado a lo largo de las iteraciones, muestra que a
pesar de que inicia con un desajuste relativamente elevado, se requirieron alrededor de 100 niimero
de iteraciones para disminuir bruscamente el desajuste hacia un comportamiento asintético, ya que
se implementd un esquema de enfriamiento agresivo (figura 5.15).

DESAJUSTE DE INVERSION MODM3D2 (T;;:1000, m;1, n:2 VM:0.01, Eopt:0.016)
1000

: I I Desajuste m—
& 3
i i I
10 100 1000
Iteraciones
Figura 5.15: Curva de desajuste entre datos observados e invertidos. Se distingue
una relacién asintética entre el error de los datos estimados y observados a partir
de la iteracién 100.
En la siguiente tabla se muestran los parametros de la invesién después del proceso.
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Tabla 5.4: Parametros de la inversién del modelo MODM3D2

Nimero de parametros invertidos 1000
Ndmero de reducciones de temperatura 5000
Perturbaciones por ciclo de temperatura 10
Factor de reduccién de temperatura mi 1

Factor de reduccién de temperatura ni 2

Ndmero de aceptaciones k 3

Energia minima alcanzada 0.016
Temperatura inicial 1000
Temperatura final 1.237 x 1078

Los residuales entre la anomalia invertida y la observada (sintética), presentan una desviacién
estandar de 2.92 x 1073, el cual indica que numéricamente la respuesta del modelo invertido es
altamente aceptable con respecto a los datos observados (sintéticos) (figura 5.16). Adicionalmente,
las anomalias magnetométricas presentan un buen grado de similaridad grafica.

ANOMALIA MAGNETICA MODM-3D-2
MALLA 10 * 10 (km)

ANOMALIA MAGNETOMETRICA INVERTIDA MOD-M-3D2

Y[km]

Figura 5.16: Comparacién grafica de la anomalia magnetométrica generada con el
modelo directo (izquierda) con la anomalia magnetométrica invertida (derecha).
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5.2 Inversion Conjunta en Modelos Sintéticos

5.2.1 MOD2D1

Los modelos bidimensionales producto del proceso de inversién conjunta muestran a grandes una
mejora significativa en la recuperacién de los parametros de densidad y magnetizacién. La sucesion
de figuras siguiente presenta los resultados de la inversién conjunta en los siguientes ciclos de
enfriamiento: 1, 500, 1000, 1500, 2000 y 4191 (iteracién donde la inversién alcanza a cumplir la
tolerancia establecida) (figuras 5.17 y 5.18).
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Figura 5.17: Resultados de los modelos invertidos en diferentes ciclos de enfria-
miento: 1, 500 y 1000 iteraciones respectivamente
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Figura 5.18: Resultados de los modelos invertidos en diferentes ciclos de enfria-
miento: 1500, 2000 y 4191 iteraciones respectivamente
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La curva de desajuste de la inversién conjunta presenta una lenta convergencia del error
durante las 500 iteraciones, alrededor de 5 veces mas que en los casos individuales. Posterior a
las 500 iteraciones, incrementa la tasa de reduccién a un ritmo practicamente constante hasta
la iteraciéon 4000, a partir de la cual empieza a comportarse de manera asintética con el eje de
las abscisas, cumpliendo con la tolerancia (tol = 0.001) en la iteracién 4191 (figura 5.19). En el
grafico se muestra la comparacién de la curva de desajuste conjunta con respecto a las curvas de
los errores individuales. Se aprecia que la curva de error conjunto no presenta un comportamiento
similar a las curvas de error de los modelos de densidad y magnético, mostrando que su error inicial
es mayor y mas costosa su convergencia. Seglin se aprecia en la tendencia del desajuste conjunto
que requiere mas iteraciones para disminuir el error.

DESAJUSTE DE INVERSION CONJUNTA MODCONJ2D1 (Tin1000, Eqpy:0.001)

10.000000 £ T T
E Desajuste Conjunto

1.000000 3 — Desajuste Individual Magnetizacion
0.100000 ;,

0.010000 ;—

Error

0.001000 ¢

0.000100 ¢

Desajuste Individual Densidad ——

0.000010 L . L . P! . L
i 10 100 1000

Iteraciones

Figura 5.19: Relacién entre el error de los datos estimados y observados para
el modelo MOD2D1. Comparacién con las curvas de desajuste para los modelos
individuales.

Los pardmetros de la inversién conjunta se muestran en la siguiente tabla:

Tabla 5.5: Parametros de la inversién conjunta MODGM2D1

Ndmero de pardmetros totales 1250
Ndamero de parametros invertidos 138
Ndmero de reducciones de temperatura 4191
Perturbaciones por ciclo de temperatura 10
Factor de reduccién de temperatura mi 4

Factor de reduccién de temperatura ni 4

Nimero de aceptaciones k 141

Energia minima alcanzada 0.001
Temperatura inicial 1000
Temperatura final 1.1028 x 10713
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En las figuras 5.20 y 5.21 se muestra la comparacion grafica entre el modelo inverso indi-
vidual y conjunto, para ambas clases de informacién. Se observa que los modelos de densidad y
magnetizacién definen una geometria de la fuente aceptablemente. Se distingue que la inversién
conjunta ayuda en la definciéon de un mejor modelo de densidad que comparado con el obtenido
mediante la inversidn simple, se recuperan mas elementos en la parte profunda.

DENSIDAD SINTETICA MODG2D1
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] 200 400 600 800 1000
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rrnsmas £

5 10 15 20 25 5 10 15 20 25
Prismas X Prismas X
0 200 400 600 800 1000 0 100 200 300 400 500 600 700 800 900

Densidad [kg/m3] Densidad [kg/m3]

Figura 5.20: Comparacién de los modelos de densidad resultado de la inversion
individual y conjunta, con respecto al modelo sintético.
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MAGNETIZACION SINTETICA MODM2D1
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Figura 5.21: Comparacién de los modelos de intensidad de magnetizacion resultado
de la inversién individual y conjunta, con respecto al modelo sintético.

Analisis residual de las anomalias invertidas

Con el fin de determinar el grado de exactitud de la sefial recuperada por medio de los parametros
invertidos en conjunto, se realiza un anélisis estadistico de los residuales de las anomalias invertidas
con respecto a las anomalias sintéticas. El resultado de las anomalias generadas por medio de los
parametros invertidos conjuntamente se muestra en las figuras 5.22 y 5.23.
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Figura 5.22: Anomalia gravimétrica recuperada con el modelo de pardmetros in-
vertidos conjuntamente.
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Figura 5.23: Anomalia magnetométrica recuperada con el modelo de parametros
invertidos conjuntamente.
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De manera cualitativa, en las figuras 5.24 y 5.25 se muestran los residuales de gravedad
y de anomalia de campo total entre las anomalias invertidas individual y conjuntamente. En los
residuales de gravedad se observa que la inversidn conjunta deriva una sefial con mayor amplitud
y mayor longitud de onda, mientras que el residual de la inversién individual presenta mayor
frecuencia de error pero con una amplitud mucho menor. En los residuales de anomalia de campo
total se tiene un comportamiento similar entre los dos residuales, pero con una mayor amplitud
en el residual de la sefal invertida conjuntamente.

RESIDUALES DE GRAVEDAD (INDIVIDUAL vs CONJUNTO)

0.15 .
Residual Conjunto
= 0.1 Residual Individual B
E 0.05 .
¥ 0 s
= .
2 .05 .
o
o 0.1 -
-0.15 | | |
0 0.5 1 1.5 2
Distancia Perfil [km]
Figura 5.24: Sefales residuales de gravedad para los casos de inversién individual
y conjunta
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Figura 5.25: Sefiales residuales de anomalia de campo total para los casos de
inversién individual y conjunta

Se realizé el andlisis estadistico de los residuales para comparar el resultado de la inversién
conjunta respecto de la inversién individual. En la siguiente tabla se muestran los valores de la
media y desviacidn estandar para cada conjunto de datos.
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Tabla 5.6: Estadisticos de residuales MODGM2D1

Datos Media p Desv. estandar o
GRAVEDAD (inv. individual) —3.86 x 1076 5.738 x 1073
GRAVEDAD (inv. conjunta) —4.43 x 1073 4.97 x 1072

CAMPO TOTAL (inv. individual) —3.03 x 102 0.187
CAMPO TOTAL (inv. conjunta)  1.26 x 1073 4.58 x 1072

En la siguiente figura se muestra graficamente la distribucién de los residuales. Es posible
apreciar que existe una mejora global de la distribucién de residuales entre los datos invertidos en
conjunto con respecto a los datos invertidos individualmente (figura 5.26).

Distnbucion de Residuales Gravedad MODG2D1 Distnibucién de Residuales Anomalia de Campo Total MODM2D1
Count Count
] ]
§ e § 200- 300
- F 20
£ 0 £
[ = 100
) Gravedad Resdual [mgal] . Anom. Campo Total Residual [nT)
Distribucién de Residuales Gravedad MODGCOMNJ2D1 Distribucién de Residuales Anomalia de Campo Total MODMCONJ2D1
Count Count
] 3 1250
g wo 2 000
g 1000 3 ™
£ - B 500
= 0 - en
Gravedad Residual[mgal o ) ‘Anom, Campo Tolal Residual [nT]

Figura 5.26: Distribucién de los residuales de gravedad y anomalia de campo total
respectivamente.
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Se destaca que ambos conjuntos de datos presentan una relativa buena distribucién del error,
ya que se aglomeran en valores cercanos a cero. En términos especificos, los datos de la anomalia
gravimétrica inversa individualmente presentan mejor aproximacién a la anomalia sintética con un
valor promedio de —3.862 x 107% [mgal] . Por su parte, la anomalia magnetométrica invertida
individualmente y la invertida en conjunto presentan una diferencia relativamente corta entre ellas
del orden 1x 10! [nT]. En general, los resultados obtenidos con los datos de la inversién conjunta
son aceptables y se recupera con mayor certeza la forma de la fuente generadora de las sefiales
sintéticas.

5.2.2 MOD3D2

El modelo tridimensional que representa un estrato inclinado invertido conjuntamente, se recupera
satisfactoriamente utilizando los mismos pardmetros dentro del algoritmo SA que para la inversién
individual, considerando que en este caso se encuentran involucrados 2000 parametros en total. Los
resultados de esta inversiéon conjunta pueden mejorar realizando ciertas modificaciones dentro del
algoritmo SA. Los modelos recuperados de densidad e intensidad de magnetizacién se muestran en
las figuras 5.27 y 5.28 respectivamente. En las imagenes se representa el progreso de la inversion
en distintos ciclos de enfriamiento.
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Figura 5.27: Resultados de los modelos invertidos en diferentes ciclos de enfria-
miento: 10, 50 y 100 iteraciones respectivamente
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Figura 5.28: Resultados de los modelos invertidos en diferentes ciclos de enfria-
miento: 1000, 2500 y 5000 iteraciones respectivamente
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En la figura 5.29 se aprecia que el desajuste de la inversién conjunta (curva dorada) comienza
con un error inicial intermedio, comenzando a disminuir a una razén mayor a partir de la iteracién 10
hasta la iteraciéon 50 aproximadamente. Posteriormente, presenta un comportamiento asintético
hacia su minimo error (0.01). En comparacién con las curvas de desajuste individuales, éstas
requieren una disminucién mas importante de la temperatura antes de llegar a una disminucién
abrupta del error. Para el caso de la densidad, lo hace a partir de la iteraciéon 100, mientras que
para la intensidad de magnetizacién, se presenta en la iteracién 40. Se aprecia que el error mas
bajo es alcanzado para el caso de la densidad. Sin embargo, es posible que la influencia de los
pardmetros magnéticos sea mayor en la inversidn en conjunto.

DESAJUSTE DE INVERSION CONJUNTA MODCONJ3D2 (T;(t1000, m;:5, N1, Eqp20.01)
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Figura 5.29: Relacién entre el error de los datos estimados y observados para
el modelo MOD3D2. Comparacién con las curvas de desajuste para los modelos
individuales.

Los parametros finales de la inversidon conjunta se muestran en la siguiente tabla:

Tabla 5.7: Parametros de la inversién conjunta MODGM3D2

Nimero de parametros totales 2000
Nimero de parametros invertidos 2000
Nimero de reducciones de temperatura 5000
Perturbaciones por ciclo de temperatura 10
Factor de reduccién de temperatura mi 5

Factor de reduccién de temperatura ni 1

Ndamero de aceptaciones k 10

Energia minima alcanzada 0.01
Temperatura inicial 1000
Temperatura final 7.5645 x 10791

Las figuras 5.30 y 5.31 muestran la comparacién entre los modelos recuperados mediante
inversién conjunta e individual con respecto al modelo sintético. En este caso ambas clases de
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inversion recuperan de manera satisfactoria el modelo. Sin embargo, se debe tener en cuenta que
la inversidn conjunta realiza méas célculos por ciclo de enfriamiento, lo cual presenta la necesidad
de incrementar los ciclos de enfriamiento o pensar en una tasa de enfriamiento mas paulatina.
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Figura 5.30: Comparacién de los modelos de densidad resultado de la inversidn
individual y conjunta, con respecto al modelo sintético.
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Figura 5.31: Comparacién de los modelos de intensidad de magnetizacién resultado
de la inversion individual y conjunta, con respecto al modelo sintético.

Analisis residual de las anomalias invertidas

Las mallas de residuales dan una idea del grado de aproximacién de cada una de las anomalias, de
forma que mientras menor sea el valor del residual, mejor calidad de la sefal se tendrd del modelo
inverso correspondiente. De esta manera, en las figuras 5.32 y 5.33 se presentan las anomalias
recuperadas con los modelos inversos en comparacién con las anomalias sintéticas. A grandes

rasgos, las anomalias tienen un grado de similitud grafico relativamente alto.
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ANOMALIA GRAVIMETRICA MODG-3D-2
MALLA 10 * 10 (km) ANOMALIA GRAVIMETRICA INVERSION CONJUNTA MOD-G-3D2

Y [km]

5 6 7 8 9 10
X [km]

Figura 5.32: Anomalia gravimétrica recuperada con el modelo de pardmetros in-
vertidos conjuntamente.

ANOMALIA MAGNETICA MODM-3D-2
MALLA 10 * 10 (km) /%NOMALI'A MAGNETOMETRICA INVERTIDA CONJUNTA MOD-M-3D2

Figura 5.33: Anomalia magnetométrica recuperada con el modelo de pardmetros
invertidos conjuntamente.

Las mallas residuales muestran la diferencia grafica entre las anomalias sintéticas y las mallas
invertidas. Se comparan los residuales entre la inversién individual y la conjunta. Se aprecia que los
residuos con respecto a las mallas invertidas en conjunto, presentan un mejor acoplamiento que
las invertidas individualmente. Se resalta que dichas anomalias tienen ligeros residuos distribuidos
casi uniformemente en toda la malla, mientras que las mallas de la inversién conjunta tienen una

Facultad de Ingenieria, UNAM Kevin Axel Va.rg:irs Zamfnlilo
Ingenieria Geofisica



Capitulo 5. Resultados 73

ligera concentracién de en la regién que corresponde a la parte superior del estrato. (figuras 5.34
y 5.35).

RESIDUALES GRAVEDAD MOD-G-3D2 RESIDUALES ANOMALIA DE GRAVEDAD MODCONJ-G-3D2

Figura 5.34: Sefales residuales de gravedad para los casos de inversién individual
y conjunta

RESIDUALES ANOMALIA DE CAMPO TOTAL MOD-M-3D2 RESIDUALES ANOMALIA DE CAMPO TOTAL MODCONJ-M-3D2

Y [km]
Y [km]

Figura 5.35: Sefales residuales de anomalia de campo total para los casos de
inversion individual y conjunta

De manera cuantitativa los residuales se analizan por medios de histogramas, con los cuales
es posible cuantificar su distribucién a través de su media y desviacién estandar. Las distribuciones

de dichos residuales se observan en la figura 5.36.
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Distribucién Residuales Anomalia de Gravedad MODG302 Distribucidn Residuales Anomalia de Campo Total MODM302
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Distribucidn Residuales Anomalia de Gravedad MODGCONJ3D2 Distribucién Residuales Anomalia de Campo Total MODCONJM3D2

Count 1 Count
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o
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Figura 5.36: Distribucién de los residuales de gravedad y anomalia de campo total
respectivamente.

Los residuales de las anomalias invertidas en conjunto se distribuyen de manera mas uniforme
aunque sus valores promedio sean ligeramente mas altos que las invertidas individualmente. En
general las anomalias recuperadas de los modelos invertidos en conjunto tienen un error aceptable
en comparacién con lo que se deriva de una inversién individual. En la tabla 5.8 se presentan los

resultados del analisis estadistico:
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Tabla 5.8: Estadisticos de residuales MODGM3D?2

Datos Media Desv. estandar o
GRAVEDAD (inv. individual) —8.64 x 107*  6.86 x 1073
GRAVEDAD (inv. conjunta) —1.342 x 107%  1.037 x 1072

CAMPO TOTAL (inv. individual) —2.55 x 1072 0.143
CAMPO TOTAL (inv. conjunta)  —4.69 x 1072 0.215 x 1073

5.3 Inversion individual en datos reales: domo Vinton, LA, E.U.A

A continuacién se muestran los resultados del procesamiento previo de los datos, que consiste
basicamente en aplicar un proceso de continuacidon ascendente con el fin de reducir el efecto
de fuentes someras y visualizar la anomalia con mayor claridad. Sobre el resultado anterior se
aplicaron los procesos de gradiente horizontal, gradiente vertical, amplitud de sefial analitica y
derivada inclinada para la delimitacién lateral. En la figura 5.38 se muestra el producto final de la
delimitacién horizontal al combinar los resultados de los métodos.

Kevin Axel Vargas Zamudio
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CONTINUACION ASCENDENTE (50 m) TENSOR DE GRAVEDAD TZZ DOMO VINTON ~ GRADIENTE HORIZONTAL CON CA TENSOR DE GRAVEDAD TZZ DOMO VINTON

3337 3337
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3332 3332

440 441 442 443 444 445
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8
8
Y utm[km]

8
£

a2 413 a4 a5
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GRADIENTE VERTICAL CON CA TENSOR DE GRAVEDAD TZZ DOMO VINTON DERIVADA INCLINADA CON CA TENSOR DE GRAVEDAD TZZ DOMO VINTON

Y utm[km]
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440 441
X utm[km] X utm[km]
ASA CON CATENSOR DE GRAVEDAD TZZ DOMO VINTON ASAM CON CA TENSOR DE GRAVEDAD TZZ DOMO VINTON

£ £
E £
N N
X utm[km] X utm[km]
Figura 5.37: Delimitacion lateral del domo Vinton mediante procesamiento aplica-
do a la componente Tzz del tensor gravimétrico medido. Se muestra la continuacién
ascendente de la anomalia y los métodos aplicados de gradiente horizontal, gra-
diente vertical, derivada inclinada, amplitud de sefal analitica y amplitud de sefial
analitica, respectivamente.
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DELIMITACION LATERAL DEL DOMO VINTON
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Figura 5.38: Producto final de la delimitacién lateral

Por otra parte, se aplica el método de determinacién de profundidad por medio de la amplitud

de senal analitica, alcanzando a definir una profundidad de 150 a 200 metros para la cima del

domo hasta 600 metros en la base del mismo. La parte mas profunda se localiza en el norte del

domo vy se distingue una superficie con poca variacién que predomina en la parte superior de la

estructura.
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PROFUNDIDAD DE FUENTE POR SENAL ANALITICA MEJORADA (DomoVinton)
3337 T T

3336 | 1

[km
o
&

Distancia Malla ¥

3334+ 1

3333 1

3332 ! ! !
440 441 442 443

Distancia Malla X [km]

Figura 5.39: Determinacién de la profundidad mediante el método de profundidad
de amplitud de sefal analitica mejorada.

Después de aplicar la delimitacién vertical y lateral el nimero de pardmetros se redujo de
9000 a 5725, lo cual reduce el tiempo de la inversién en gran medida. El modelo representado por
medio del ensamble de prismas final se muestra en la figura 5.40
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Figura 5.40: Modelo del Domo Vinton representado por medio del ensamble de
prismas delimitado lateral y verticalmente. Arriba: vistas frontales del domo en
direccién este-oeste contra profundidad. Medio: vistas laterales del domo en direc-
cién norte-sur contra profundidad. Abajo: vistas en planta, cima (izquierda) y base

(derecha).

Los resultados de la inversién para cada una de las componentes por separado arroja un mo-
delo final que ajusta la anomalia hasta cierto grado de semejanza, con una densidad relativamente
uniforme en términos de una geologia sedimentaria (valores entre 1800 - 2000 7%%) Se distingue
que en profundidad, la distribucién de densidades es dispersa. A continuacién se muestran los
modelos obtenidos mediante la inversién de las componentes Txy, Tyz y Tzz por separado (figuras
5.41, 5.44 y 5.47).
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Figura 5.41: Modelo invertido del Domo Vinton utilizando sélo la componente

Txy del tensor gravimétrico. Arriba: vistas frontales del domo en direccién este-

oeste contra profundidad. Medio: vistas laterales del domo en direccién norte-sur
contra profundidad. Abajo: vistas en planta, cima (izquierda) y base (derecha).
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ANOMALIA INVERTIDA TENSOR DE GRAVEDAD TXY (INDIVIDUAL)

3337 "
Ebtvos
8
3336
3334 §
3333 -
3332
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Xutm[km]

Y utm[km]

Figura 5.42: Anomalia de la componente Txy resultante de la inversién individual.

DESAJUSTE DE INVERSION INDIVIDUAL Txy (Tint 100, Mg 5, nj: 4, Eqpt 0.00009)

0.025 ! ! ! ! ,
0.02 L.—\‘h_ : Desajuste Txy =—— |
0.005 |- : : : : .
0 I I I i
50 100 150 200 250 300
Iteraciones
Figura 5.43: Curva de desajuste para el proceso de inversién individual de la com-
ponente Txy del tensor gravimétrico.
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Figura 5.44: Modelo invertido del Domo Vinton utilizando sélo la componente
Tyz del tensor gravimétrico. Arriba: vistas frontales del domo en direccién este-
oeste contra profundidad. Medio: vistas laterales del domo en direccién norte-sur
contra profundidad. Abajo: vistas en planta, cima (izquierda) y base (derecha)
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ANOMALIA INVERTIDA TENSOR DE GRAVEDAD TYZ (INDIVIDUAL)
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Figura 5.45: Anomalia de la componente Tyz resultante de la inversién individual.

DESAJUSTE DE INVERSION INDIVIDUAL Tyz (Tipi: 100, Mz 5, ni: 4, Eqpy: 0.00009)
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Figura 5.46: Curva de desajuste para el proceso de inversién individual de la com-
ponente Tyz del tensor gravimétrico.
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Figura 5.47: Modelo invertido del Domo Vinton utilizando sélo la componente

Tzz del tensor gravimétrico. Arriba: vistas frontales del domo en direccién este-

oeste contra profundidad. Medio: vistas laterales del domo en direccién norte-sur
contra profundidad. Abajo: vistas en planta, cima (izquierda) y base (derecha)
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ANOMALIA INVERTIDA TENSOR DE GRAVEDAD TZZ (INDIVIDUAL)
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Figura 5.48: Anomalia de la componente Tzz resultante de la inversion individual.
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Figura 5.49: Curva de desajuste para el proceso de inversion individual de la com-
ponente Tzz del tensor gravimétrico.

Se aprecia que cada modelo invertido presenta una distribucién de densidad coherente entre
ellas, aunado a que el error 6ptimo alcanzado cumple con la tolerancia especificada. Lo anterior
ejemplifica el problema de no unicidad del problema inverso.

5.4 Inversion conjunta en datos reales: domo Vinton, LA, E.U.A

En esta seccién se presentan los resultados de la inversién conjunta de las componentes Txy,
Tyz y Tzz del tensor gravimétrico. En la figura 5.50 se tiene el modelo invertido usando las tres
componentes del tensor al mismo tiempo dentro de una funcién error global. Se aprecia que la
estructura que cubre el domo de sal presenta una distribucién de densidad mas elevada, lo cual es
esperado al tratarse de una estructura geoldgica compuesta por yeso y anhidrita, cuyas densidades

rondan entre 2.2 y 2.9#, respectivamente (Coker et al., 2007). Dado lo anterior, se distingue
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que se ha abordado positivamente el problema de no unicidad, logrando recuperar un modelo con
mayor aproximacion a los resultados reportados en otros trabajos como: Oliveira y Barbosa (2013),
Tai-Han et al. (2017) y Nava-Flores et al. (2016).
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Figura 5.50: Modelo invertido del Domo Vinton utilizando tres componentes del

tensor gravimétrico. Arriba: vistas frontales del domo en direccién este-oeste contra

profundidad. Medio: vistas laterales del domo en direcciéon norte-sur contra profun-
didad. Abajo: vistas en planta, cima (izquierda) y base (derecha)
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ANOMALIA INVERTIDA TENSOR DE GRAVEDAD TXY (CONJUNTA) ~ ANOMALIA INVERTIDA TENSOR DE GRAVEDAD TYZ (CONJUNTA)
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Figura 5.51: Anomalias de la componentess Txy, Tyz y Tzz resultantes de la

inversién conjunta.
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Figura 5.52: Curva de desajuste para el proceso de inversién conjunta de las com-

ponentes Txy, Tyz y Tzz del tensor gravimétrico.

Los resultados obtenidos por medio de la inversién conjunta, dentro de un rango paramétrico
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de inversién similar (tabla 5.9). Se distingue que mediante un esquema de enfriamiento relativa-
mente rapido (m; = 5, n; = 5) e iniciando con una temperatura baja (70 = 100), se recupera un
modelo de mayor calidad y en consecuencia un error del orden 1075, que supera notablemente a
los modelos recuperados mediante la inversion individual. El tiempo de calculo significé aproxima-
damente tres veces mas que el céalculo invertido en una componente individual. En la figura 5.54
se presentan los residuales de las anomalias entre datos observados y los calculados con el modelo
Optimo resultante.

Tabla 5.9: Pardmetros de la inversién conjunta del Domo Vinton

Nidmero de parametros invertidos 5725
Nidmero de reducciones de temperatura 765
Perturbaciones por ciclo de temperatura 5
Factor de reduccién de temperatura mi 5

Factor de reduccién de temperatura ni 5

Numero de aceptaciones k 1791

Energia minima alcanzada 9.737 x 1076
Temperatura inicial 100
Temperatura final 6.633 x 10710

Tabla 5.10: Resultados estadisticos de los residuales

Estadistico Individual Conjunto
Promedio Txy 1.948 x 107*  1.089 x 1073
Desviacién estandar Txy 0.187 4.55 x 1073
Promedio Tyz —1.231 x 1072 —9.495 x 107
Desviacién estandar Tyz  0.3785 1.143 x 1072
Promedio Tzz —3.41x1072 —2.896 x 10~*
Desviacién estandar Tzz  0.162 1.558 x 1072

En la figura 5.53 se muestran los residuales de las anomalias invertidas individualmente y en
conjunto con respecto a la de los datos observados.
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Figura 5.53: Residuales de las anomalias del tensor gravimétrico: inversion indivi-
dual (columna de mallas izquierda); inversién conjunta (columna de mallas derecha
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Figura 5.54: Comparacion de la distribucién de residuales entre las anomalias in-
vertidas indivisdualmente (columna de histogramas izquierda) y aquellas invertidas
en conjunto (columna de histogramas derecha)

El andlisis estadistico muestra que las anomalias recuperadas mediante el modelo invertido
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conjuntamente es marcadamente superior en calidad que aquellas recuperadas por los modelos
invertidos individualmente. En el caso de la componente Txy, el promedio de residuales en el caso
conjunto es menor en orden de 10~! con una desviacién estandar més pequefia en un orden de
10~2. Para las componentes Tyz y Tzz los promedios son menores en el orden de 10~2. Lo anterior
indica que la inversidon conjunta devuelve resultados estadisticos mas confiables que los de una
inversiéon individual.
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Discusion

De acuerdo a los resultados obtenidos de los procesos de inversién, se resumen las siguientes
observaciones: la metodologia desarrollada es apropiada para la inversién de los diferentes datos
de los métodos potenciales en Geofisica, ya que, resulta practica la incorporacién de distintas
clases de datos sin necesidad de incluir una modelacién directa cuya estructura se deba aplicar
estrictamente a cada clase de informacién. Esto es, basta con calcular los modelos directos de las
propiedades fisicas que sean de interés en una misma fuente, para incluirse dentro del esquema de
inversién que es regulada por la funcién objetivo que engloba las discrepancias, de las cuales se
busca que sean las minimas.

Por otra parte, cabe destacar esquema de inversién propuesto permite una regulacién pa-
rametrica para el algoritmo Simulated Annealing, de manera que sea ajustable para tratar una
cantidad relevante de diversos problemas. Ejemplo de lo anterior es el esquema de enfriamiento
adaptable aplicado a datos de gravedad, magnéticos y del tensor de gravedad. Cada uno de los
conjuntos de datos presenta un comportamiento distinto ante diferentes regimenes de enfriamien-
to. Por su parte, los datos gravimétricos requieren de un proceso de reducciéon de temperatura
menos abrupto, en comparacidén con el requerido por los datos magnéticos, tal como se puede
apreciar en los resultados obtenidos para los modelos invertidos individualmente. Tomando como
referencia las imagenes 2.2 y 2.3, los datos gravimétricos bidimensionales se ajustaron adecuada-
mente a un decaimiento de temperatura gobernado por valores de los coeficientes mi y ni igual a
1y 5 respectivamente, lo cual se traduce en una reduccién no tan abrupta de la temperatura. En
cambio, para los datos magnéticos, se utilizaron los coeficientes mi = 1 y ni = 2, que significa
una reduccién muy brusca de la temperatura. Se destaca que el modelo magnético se recupera
en un 90% en contraste con un 60 % de recuperacién del modelo de densidades. Se distingue
que el problema de la no unicidad para los datos de gravedad ejerce mayor influencia que en el
modelo magnético. Para el caso de los datos del tensor gravimétrico, se aprecia que el regimen de
enfriamiento moderadamente acelerado (m; = 5, n; = 5) es el apropiado para recuperar modelos
con poca energia entre los parametros.

Con respecto a las dimensiones de los problemas, se aprecia que los modelos 3D ofrecen una
mayor complejidad en términos del tiempo del cdlculo, tanto en su modelacién directa como en
la inversa. En particular, resulta mas complicado elegir esquemas apropiados de enfriamiento. Sin
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embargo, fue posible adaptar la metodologia desarrollada a una cantidad relativamente grande de
datos, asociados a un levantamiento aéreo de gradiometria gravitacional, con la noble intencién
de recuperar un modelo aproximado al domo Vinton, y mas precisamente, a la capa de roca que
cubre el nicleo salino.

En general, el método se aplicé para invertir tres componentes del tensor gravimétrico
(Tzy,Tyz,Tzz), recuperando modelos con menor calidad para el caso de la inversién individual,
aunado a que el tiempo de célculo es relativamente elevado. Para el caso de la inversién conjunta
se logré obtener una distribucién de densidad mas aproximada a resultados de otros trabajos.
En los resultados obtenidos se aprecia que la densidad del “cap rock” oscila entre valores de
2200 — 2800%, representando la causa de mayor intensidad de la anomalia observada. Esta
distribucién de densidades concuerda con valores obtenidos previamente (p. ej. Coker et al. (2007)).
En la parte superior del domo se distingue una pequefia regién con una distribucién de contrastes
de densidad correspondientes a los estratos de rocas sedimentarias circundantes (intercalaciones de
arenicas y lutitas), con valores de 2000—180067%3. En particular, la base de los modelos recuperados
mediante inversién individual, presenta una distribucién difusa de los valores de densidad, en
tanto que para el modelo conjunto se aprecia una asimilaciéon de valores correspondientes a las
rocas sedimentarias de la estructura geoldgica (figura 6.1). De acuerdo con el anilisis estadistico
realizado, la inversién conjunta arroja valores que se dispersan en menor medida de la tendencia a
un valor residual nulo, comprobandose que una realizar una inversién de este tipo generard menor
incertidumbre estadistica hacia los resultados obtenidos.
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Conclusiones y Recomendaciones

Se logré adaptar un algoritmo de inversién conjunta para datos gravimétricos y magnetométricos
que se basa en un método heuristico conocido como Simulated Annealing. Este método se mo-
dificé para acelerar la convergencia en la blasqueda de minimo global, mediante la aplicacién de
esquemas de enfriamiento adaptables, recalentamiento y recristalizacién acelerada de acuerdo a
Ingber (1989) e Ingber (1993). Se encontrd que este método es sensible a diferentes caracteristicas.
El grado de exactitud de los resultados dependera de la correcta configuracién de parametros del
algoritmo como lo es: los factores del esquema de enfriamiento: m; y n;, la temperatura inicial 70,
el nimero de iteraciones por ciclo de temperatura y el modelo inicial aleatorio. El algoritmo varia
su comportamiento ante el tamano de los dominios de parametros en cuestién, en términos de
la complejidad del espacio que se busca minimizar. Ademas, se concluye que diferentes clases de
parametros se adaptan a esquemas de enfriamiento diferentes. Por ejemplo, la intensidad de mag-
netizacién fue recuperada de manera mas eficiente mediante un esquema de enfriamiento brusco.
Por su parte, la densidad se recupera de mejor manera ante un enfriamiento relativamente lento.
Al considerar una inversién conjunta se recomienda estudiar el comportamiento del algoritmo ante
sus componentes individuales para determinar un esquema apropiado que involucre los respectivos
efectos de la rapidez de enfriamiento.

La inversidon conjunta recupera con mayor grado de exactitud un modelo de pardmetros
grande que uno pequefio, aunque se sacrifica eficiencia computacional y temporal. Para un espacio
de parametros relativamente pequeiio es mas conveniente realizar una inversion individual. En este
sentido es importante sefialar que un correcto procesamiento de datos permite reducir el espacio
de parametros y por ende, coadyuvar en la recuperacion de parametros que representen la fuente
de interés.

El grado de exactitud recuperada por la inversién conjunta en cada uno de los conjuntos
de datos involucrados depende de los factores de peso que se involucran en la formulacién de la
funcién objetivo a minimizar. Para definir unos factores de peso adecuados, es necesario contar
con informacién complementaria de los datos que se desean invertir, como la calidad de los datos
en funcién de su método de adquisicién en campo, el grado de certidumbre de la informacién,
la relacién entre la magnitud numérica de los datos a invertir, la relaciéon geométrica de fuentes
generadoras y la relacion entre los pardmetros fisicos de interés.
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Se implementé la metodologia desarrollada a un problema con datos reales del tensor gra-
vimétrico (componentes : Txy, Tyz, Tzz). Los resultados obtenidos resultaron aceptables en com-
paracién con otros trabajos, considerando que se tienen limitaciones en el tamafio del modelo
y la cantidad de datos utilizada. Se verificé que es posible aplicar el método a un problema de
inversién conjunta, empleando distintas componentes de un tensor gravimétrico, para recuperar
las propiedades de la fuente generadora de dichas anomalias con dimensiones considerables como
el caso del Domo Vinton, obteniendo resultados alentadores.

Se corrobora que la inversién conjunta de datos de métodos potenciales permite obtener
imagenes con mayor informacién de una fuente que presenta un importante contraste de densi-
dad y de intensidad de magnetizacién con su medio geolégico, como se aprecia notablemente en
los modelos bidimensionales y en el modelo del domo Vinton propuesto, de tamafo considerable.
La aplicaciéon de esta metodologia en la investigacién de recursos minerales puede tener un im-
pacto importante al incrementar la certidumbre de la informacién proveniente de levantamientos
gravimétricos y magnetométricos a lo largo de mallas y perfiles. Asimismo, es posible aplicar el
algoritmo de inversidn a estructuras geolégicas involucradas en la exploracién sismica de petréleo,
como recurso de la modelacién gravimétrica y magnetrométrica.

Recomendaciones para trabajos futuros

Como cualquier metodologia, siempre serd posible mejorar o cambiar aspectos para aplicarse a
distintos problemas. El trabajo elaborado en esta tesis puede mejorarse implementando técnicas
computacionales de mayor potencia, como la programacién orientada a objetos, el uso de tarjetas
graficas (CUDA) y demas técnicas del computo paralelo. Lo anterior busca satisfacer la limitacién
latente de la cantidad enorme de datos que se encuentran en problemas de aplicaciéon reales, asi
como para reducir en tiempo los célculos numéricos que por su complejidad, suelen ser costosos.

En términos del algoritmo SA, alin queda un gran catélogo de posibilidades para hacer mas
eficiente el proceso de inversién conjunta. Por ejemplo, buscar la hibridaciéon con algoritmos de
descenso abrupto o gradiente conjugado, de forma que se utilice el SA para realizar una biisqueda
robusta de minimos y mediante los procesos anteriores realizar una bisqueda local mas refinada
del minimo global de la funcién objetivo del problema inverso. Otra posibilidad de expandir las
capacidades de la inversién conjunta seria mediante la combinacién de otros métodos heuristicos,
como Algoritmos Genéticos o la Optimizacién por Enjambre de Particulas (PSO, Particle Swarm
Optimization), por ejemplo.

Es posible incrementar la variedad de los fenémenos geofisicos a tratar, lo cual representa
un paradigma, esto es: alcanzar la integracién de una cantidad importante de datos geofisicos que
se asocian a propiedades de estructuras geoldgicas de interés, con el fin de reducir lo mas posible
el problema de la no unicidad e inestabilidad del problema inverso. En este sentido, se recomienda
extender la inversién conjunta a datos de métodos eléctricos, electromagnéticos y sismicos.
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Campos Potenciales

A.1 Campo y potencial gravitatorio

En este apartado se describen los conceptos de aceleracion debida a la fuerza de gravedad y la
energia potencial de cuerpos inmersos en un campo. Asimismo, se establecen las ecuaciones que
rigen el comportamiento del campo gravitatorio y la importancia de la geometria del espacio y de
las fuentes para su distribucién.

A.1.1 Ley de Gravitacion Universal de Newton y aceleracién gravitacional

La Ley de Gravitacién Universal expresa que cada particula en el universo atrae a otras particulas
con una fuerza cuya magnitud es directamente proporcional al producto de sus masas e inversa-
mente proporcional al cuadrado de la distancia entre ellas. Matematicamente se expresa mediante
la siguiente proporcion:

mimsa .

R2

F=—n (A1)

donde  se conoce como la constante de gravitacion universal. Hoy en dia, el valor aceptado para
3 . . .
esta constante es: 6.671 x 10~ - para unidades del Sistema Internacional. La ec. A.1 hace

kgs?
referencia a la fuerza de gravedad, producida por la interaccién de dos cuerpos separados una

cierta distancia r. En la figura A.1 se representa la atraccién entre dos masas puntuales que se
rigen por la Ley de Gravitacion Universal. Por convencién se establecerd que el vector unitario de
posicién se dirige de la fuente gravitacional al punto de observacion:

Si consideramos que my es una masa de prueba cuya magnitud es unitaria (punto de obser-
vacion) y al dividir la fuerza de gravedad entre mg, se define la aceleracién gravitacional, como la
fuerza que actia sobre dicha masa unitaria.

=i (A2)
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Figura A.1: Atraccién gravitacional de dos particulas situadas en los puntos Py Q
separados una distancia r. Se representa la atraccién que siente m; por la presencia
de mao.

Actualmente, la aceleracion gravitacional tiene un valor promedio de 980 y en honor a
Galileo, la unidad de aceleracion debida a la gravedad recibe el nombre de gal. Entonces 1gal = 153
y en el contexto de la Geofisica se emplean usualmente valores de 10~3gal = 1mgal para el sistema
cgs, cuya conversion al sistema MKS es 1mgal = 10_58%.

A.1.2 Potencial gravitacional

Si se considera un campo arbitrario, dw = F.dr, es el trabajo realizado por la componente de
fuerza en la direccién ¥ al mover un cuerpo una distancia r. Entonces, la energia potencial V en
un punto se considera el negativo del trabajo realizado por el campo de fuerza, esto es, la energia
potencial es la capacidad de realizar trabajo para ir en contra del efecto del campo de fuerza. Para
un campo conservativo el trabajo es independiente de la trayectoria (Blakely, 1994).

dw = F,dR = —dV (A3)

T2
V= —/ F.dR (A.4)

1

Entonces, el potencial gravitacional es la energia potencial por unidad de masa, esto es, el
negativo del trabajo realizado por unidad de masa por una componente del campo gravitacional
en la direccion de esa componente. Si el campo de fuerza arbitrario mencionado anteriormente es
la atraccién gravitacional g,y se considera una componente de este vector, g,, entonces el trabajo
realizado por unidad de masa es:

= gdR=—dU (A.5)
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dau
dR

Si se reexpresa lo anterior:

m ou 0, m

A S NS A7
Entonces la expresién para el potencial gravitacional U es:
m
U=~— A.8
TR (A.8)

A.1.3 Ecuaciones del campo gravitatorio ¢
Las ecuaciones del campo gravitatorio ¢ describen el efecto que causa una masa que se localiza
en alguna regién del espacio sobre un punto cualquiera de ese espacio.

Debido a que el efecto gravitacional es un campo lineal, es posible aplicar el principio de
superposicion para calcular el campo total generado por masas mdltiples:

N

s my .

g(r) = Z’Yﬁr (A.9)
i=1 i

Si se considera una distribucién de masa en lugar de elementos aislados, el anélisis pasa de
ser discreto a continuo e infinitesimal. En la figura A.2, se representa una distribucién de masa
con forma cualquiera cuyo efecto se detecta en un punto P del espacio. Analizando un diferencial
de masa se tiene que:

. dm
Integrando en el volumen V:
o/ dmf
g(r) = —y LR (A.11)

Dicha diferencial de masa puede expresarse en términos de la densidad, de manera que:

—

dm = p(r")dv (A.12)

Finalmente, se introduce un coeficiente de valor ﬁ que hace referencia al concepto de angulo
sélido, derivando la expresién general del campo gravitacional:
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Figura A.2: Representacion esquematica de un campo gravitatorio generado por
una distribucién de masa, cuyo efecto es detectado en un punto arbitrario de ob-
servacion. El anélisis se efectia en un diferencial de masa.

ﬂﬁz—&%ﬁéggﬂv (A13)

Aplicando el Teorema de Helmholtz, el cual establece que cualquier campo vectorial que sea
continuo y nulo en el infinito, serd posible expresarlo como la suma del gradiente de una funcién
escalar mas el rotacional de una funcién vectorial:

F=V¢+VxV (A.14)

es posible deducir el sistema de ecuaciones de campo que definen al campo gravitatorio, las
cuales representan la descomposicion del campo en un potencial escalar y un potencial vectorial
(Kaufman, 1992).

Entonces, aplicando la divergencia y el rotacional a la ec. A.13 se tiene que:

. gl p(r)E
V-T:V‘—/‘ﬁdV A.15
g(7) i )y R )2 (A.15)
vXﬂa:vX-—V/mmfaf (A.16)
AT Jy R(7 72

Desarrollando las expresiones se obtiene el sistema de ecuaciones del campo gravitatorio:

V- §(7) = —yp(r’) (A.17)
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V x §() = (A.18)

| §=-VU(7) (A.19)
U(F) = —% s J%dvl (A.20)

| V2U(7) = 2p(7) (A21)

Obsérvese que al sustituir A.19 en A.17 se obtiene la ecuacién de Poisson (ec. A.21).

A.2 Campo y potencial magnético

En este apartado se describen las caracteristicas fisicas y matematicas del campo y potencial mag-
nético, asi como las similitudes y diferencias con respecto al campo gravitacional. Por conveniencia
de anélisis, se considerard que el campo magnético es invariante en el tiempo (Kaufman, 1992).

A.2.1 Corrientes eléctricas y la Ley de Biot-Savart

El campo magnético se relaciona directamente con el flujo de campos de corriente eléctrica directa
o alterna. Por otra parte, el magnetismo, es una propiedad de la materia que atrae o repele a otros
elementos de acuerdo a su naturaleza magnética. El campo magnético se presenta desde escalas
locales hasta globales, de manera natural, tal como el campo gravitatorio, y puede ser medido en
cualquier parte del planeta ya sea por aire, agua o tierra.

La interaccidn entre corrientes eléctricas genera un campo, provocando que otros elementos
de corriente experimenten la accién de la fuerza F,,. Este campo recibe el nombre de campo
magnético. Si se considera un elemento de prueba cuya corriente es de magnitud unitaria, y se
divide el vector de fuerza magnética (ec. A.22), se obtiene una derivacién de la Fuerza de Lorentz

(ec. A.23) que describe el efecto de una fuerza (F},) que actda sobre una carga (Q) que se mueve
a una velocidad () a través de un campo magnético B (ec. A.24):

= Ho de Xt
dB = —1] A.22
e (A.22)
dF,, = Idl, x [dB] (A.23)
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F,, = Q(7 x B) (A.24)

La ec. A.22 se conoce como la Ley de Biot-Savart. Esta ley describe la relaciéon entre co-
rrientes eléctricas elementales y el campo magnético B, el cual recibe el nombre de vector de
induccién magnética. La magnitud del campo magnético se expresa mediante tes/as en el Sistema
Internacional de unidades. En términos de la Geofisica, el orden de magnitud de unidades ronda
en 10797 = 1nT.

Para generalizar la ec. A.22, se considera una distribucién volumétrica de corriente y no sélo
sobre una linea de bobina. Entonces sea j la densidad de corriente volumétrica expresada como:

Idl = jdSdl = jdSdl = jdV (A.25)

donde dS es la seccién transversal del elemento de corriente. Aplicando la Ley de Biot-Savart a
las corrientes totales, se obtiene una expresidon generalizada para campo magnético:

Zl%dlxr /zxrds /]xr (A.26)

La ec. A.26 permite calcular el vector de induccién magnética en todo lugar incluyendo en el
interior de las corrientes volumétricas. Practicamente las corrientes volumétricas engloban los casos
posibles de distribucién de corrientes en un cuerpo (ec. A.27). Finalmente, de acuerdo con la Ley
de Biot-Savart, la densidad de corriente volumétrica es la (inica generadora del campo magnético,
y la distribucién de este generador de campo, se caracteriza por la magnitud y direccién del vector
de densidad de corriente j. Las Iineas vectoriales de j son cerradas siempre, lo cual significa que
el campo magnetico es causado por vértices, considedndose un campo solenoidal (Blakely, 1994;
Kaufman, 1992).

53 Ho ;X r
B=— av A27
47 /V R? ( )

A.2.2 Potencial magnético

La determinacién del potencial magnético retoma la Ley de Biot-Savart generalizada definida en la
ec. A.27. Aplicando la igualdad entre el gradiente que opera coordenadas de campo y el gradiente
que operan en coordenadas de fuente (Vf(R) = —V'f(R)) , para la funcién + Y sustituyendo en
la expresidn anterior, se tiene que:

=3 Ho rd /1 Ho 1 2
B=— V'i=dV | =— V— dv A.28
VRS LA B (A29)
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Trabajando con la parte interna de la Gltima integral y recurriendo a la relacién vectorial:
V x (aF) = a(V x F) + F x Va, despejando:

V= xj=Vx Vxj (A.29)

1
R

S~

1
R

Sustituyendo en A.28:

, o
B="=
A7

(A.30)

i Vxj
VX(W—/ dv
/v( R) v R

ya que j depende sélo de las coordenadas de fuente, entonces la segunda integral se anula,

quedando:

=4 Ho j
Bt I A31
4FLVXRV (A31)

como la integraciéon y diferenciacion se realizan respecto de los puntos de campo y fuente inde-
pendientemente, es posible invertir el orden en que opera el rotacional, resultando en:

po [ J
— =dV
47 /V R

1—u J ; : ‘tico B
donde A = 72 fv #dV es el potencial vectorial que representa a un campo magnético B generado
por corrientes eléctricas constantes. Como se trata de un vector, al contrario del potencial gravi-

B =V x =V xA (A.32)

tatorio, su magnitud y direccién en cada punto del campo depende de la distribucién de corrientes
(Kaufman, 1992).

Al igual que el campo magnético B es posible cosiderar distribucién de carga lineal, superficial
y volumétrica. Aplicando el principio de superposicion se tiene:

N 7 ~ 2o 24
> o dl xr X ¥ / Jxr
A=re I ¢ —— ds av A.33
e 1S Tt [ atas [ I (A3)
Si calculamos la divergencia de A, se tiene que:
1 Ho j(F/)
-A = — d
\Y% \Y% i /V R Vv
1 Mo ;(F/)
A="12 d A.34
v 4mﬁv 2 av (A.34)
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efectuando analisis vectorial y aplicando el Teorema de la Divergencia, la ec. A.34 se simplifica a:

- = > -
/ /

T o i o pe [J07)-dS
v-i-—ge [ v iRy - 477/33 ~0 (A.35)

ya que la densidad de corriente normal a la superficie S es nula por el principio de conservacién
de carga. Con las ecuaciones A.33, A.34 y A.35, se tiene que el vector A satisface la ecuacién
de Poisson (por analogia al anélisis de potencial eléctrico). De esta manera, al multiplicar cada
componente de A.33 por su vector unitario, se deriva una ecuacién diferencial para A

—

VA = —uj (A.36)

—

A.2.3 Ecuaciones del campo de induccién magnética B

Se establecen ecuaciones y problemas en la frontera que describen el comportamiento del campo
magnético bajo ciertas suposiciones, aplicando el teorema de Helmholtz (ec. A.14) a la expresion
A.32, de manera que:

V-B=V-(VxA)=0 (A.37)

Lo anterior significa que el campo magnético no se produce por una fuente elemental como
la masa o la carga eléctrica, entonces las lineas del campo B siempre son cerradas. Si aplicamos
el Teorema de la Divergencia a la expresidon anterior, se obtiene que:

—

/(v-é)dvz/é-dszo (A.38)
1% s

Esto es, que el flujo total a través de la superficie S que rodea al volumen S siempre equivale
a cero. Esto también se refiere a la ausencia de fuentes elementales que produzcan campo, esto es,
que no existe la carga magnética o el monopolo magnético. Estas ecuaciones describen a un campo
producido por corrientes, aunque también son vélidas en la presencia de materiales magnéticos,
cuando el campo se produce por corrientes moléculares en el interior del cuerpo (Blakely, 1994;
Kaufman, 1992).

—

Aplicando el rotacional al campo magnético B en términos del potencial vectorial, y em-
pleando la relacién vectorial:

V x (Vx F)=V(V.F)-V?F (A.39)
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se obtiene lo siguiente:

—

VxB =V(V-A)-V24 (A.40)
SiV-A= 0, entonces la segunda ecuacién del campo B es:
V x B=-V2?A=p,j (A.41)
Aplicando el Teorema de Stokes, se obtiene la forma integral:
/fiﬂ—/wxéyﬁ—mjjdé (A.42)
L s S

donde fsj ds = tol, esto es, la corriente | que fluye a través de la superficie S, rodeada por
la trayectoria L. La circulacién del campo magnético se define por el valor de la corriente | que
atraviesa la superficie sin depender de las corrientes que se encuentran fuera del perimetro de S
delimitado por L.

Las ecuaciones en forma diferencial que rigen al campo de induccién magnética se resumen
a continuacion:

V. B(AdV =0 (A.43)

| V x B(i") = poj (') (A.44)

| B(F) = V x A(F) (A.45)
V. ) B @ ‘;(F/)

iy =t /V T (A.46)

| VEA() = — 0] () (A7)

A.2.4 Magnetizacion y campo de Intensidad Magnética H

La magnetizacién es el efecto total de todas las corrientes elementales dentro del medio magnético.
Si todos los momentos dipolares son paralelos unos con otros y estan distribuidos uniformemente,
entonces se cancelaradn entre ellos, causando la anulacién de la corriente interior dejando sélo
la corriente superficial. Si la magnetizacién no es uniforme, existiran corrientes volumétricas en
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aquellos puntos donde las corrientes elementales no se cancelen. La corriente superficial se expresa
como : I, = M x h y la corriente volumétrica como: I, = V x M. Entonces, una distribucién de
dipolos es equivalente a la distribucidon de corrientes eléctricas superficiales y volumétricas de un
cuerpo, obteniendo con ambos modelos el mismo efecto de induccién magnética dentro o fuera
del materia (Blakely, 1994).

Figura A.3: Modelo de magnetizacién de un cuerpo mediante la suma de momentos
dipolares y por la distribucién de corriente volumétrica y superficial. (Blakely, 1994)

Partiendo de la ecuacién A.41, reexpresando el vector de densidad de corriente como:

entonces, donde I, representa a las corrientes macroscopicas del cuerpo. Resolviendo para In
V x B = pio(Im, + V x M)

Vx| ——-M| =1, (A.49)

De lo anterior, se define el campo de intensidad magnética H como:

B
o

H==—-M (A.50)
que en términos simples, significa que al vector de induccién magnética por corrientes eléctricas
(micro y macro), se le esta removiendo los efectos de magnetizacién de la materia. Los materiales
adquieren un componente de magnetizacién en la presencia de un campo externo. Para un campo
de amplitud relativamente baja, como el generado por la Tierra, la magnetizacién inducida es
proporcional en magnitud y paralela en la direcciéon del campo externo. Esto se puede expresar
mediante una constante de proporcionalidad conocida como susceptibilidad magnética x:
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M = xH (A.51)

La susceptibilidad magnética se relaciona con la permeabilidad magnética p, por medio de
la permeabilidad magnética del vacio p,, como:

p= pio(1+ x) (A.52)

A.2.5 Potencial magnético escalar

La expresion A.49 refiere que el rotacional del campo de induccién magnética B es la suma vectorial
de varios tipos de carga eléctrica en movimiento en el cuerpo y la regién (corrientes macroscédpicas,
de magnetizacién y de desplazamiento eléctrico). Al integrar dicha expresién sobre una superficie
S y aplicando el teorema de Stokes, se tiene que:

%é-cfl:uo/]ﬁds (A.53)
S

j representa todas las corrientes eléctricas expresadas como densidad de corriente. La expresién
A.53 indica que la induccién magnética es integrada alrededor de un ciclo que es proporcional a la
componente normal de todas las corrientes que pasan a través del bucle (definicién del Teorema de
Stokes). De manera que si no existen corrientes en la regidn de investigacién (R) y como S C R,
entonces el rotacional se anula: V x B = 0 y B es irrotacional por lo que:

B=-VV (A.54)

Como el dipolo es la unidad fundamental de las fuentes magnéticas, es conveniente definir
el potencial de un dipolo. EI momento dipolar se define como la corriente (1) que transita a lo
largo de un circuito en direccién normal (i) a un elemento de drea cuando este tiende a ser muy
pequefio (dA), de forma que m = IAdA. Entonces el potencial debido a un campo que se genera
en un circuito en términos del momento dipolar es:

L o
_Hom-r o He gt (A.55)

V=@t = m VR

Finalmente, se expresa el potencial magnético escalar en términos de la magnetizacién del
cuerpo, si MdV' = m, entonces:
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— Ho v 1 /
V(r)=-— M(r") - V' =dV A.56
7 =12 | N6V (A.56)
y de acuerdo a la ec. A.54, el campo de induccién magnético producto de un potencial escalar que
considera los efectos de la magnetizacién es:

B} . L1
B(F):—Z—WV 5 M(r') - V' dV’ (A.57)
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Procesamiento de Datos Potenciales

B.1 Procesamiento de datos de métodos potenciales

En este apartado se describen los métodos de procesamiento empleados para la delimitacién lateral
y estimacion de profundidad de fuentes, con el fin de proporcionar informacién previa que sirva
como base para la implementacién del proceso de inversidon. Estos procesos se aplican tanto a datos
de gravedad como a datos magnéticos. Sin embargo, cabe mencionar que los datos magnéticos
deben tratarse previamente para obtener resultados aceptables mediante la interpretacion.

B.1.1 Reduccion al polo

El proceso de reduccién al polo se aplica exclusivamente a datos magnetométricos con el fin de
remover la influencia de la posicién magnética de la fuente en el campo geomagnético. El resultado
obtenido luego de reducir al polo la anomalia, es de una respuesta del campo total de una fuente
que tedricamente se encuentra en el polo magnético y la direccién de la magnetizacién remanente
se hace vertical mediante la transformacién. Baranov (1957) desarrollé6 un método para transformar
las anomalias magnéticas observadas a cualquier latitud geomagnética a respuestas de anomalias
con magnetizaciones verticales con base en la relacién de Poisson, la cual serd detallada mas
adelante. Para llevar a cabo lo anterior, es necesario considerar que la magnetizacién es constante
y con direccién resultado de la induccidon magnética del campo geomagnético. Este procedimiento
involucra una transformacién lineal que se lleva a cabo usualmente en el dominio del nimero de
onda, que se logra mediante la aplicacién de la transformada de Fourier bidimensional a los datos
magnéticos, cuya expresion general es:

51/ = Flpa) = [ h / T fay)e W dudy (B.1)
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donde

p = 27k, nimero de onda angular en direccién x (B.2)
q = 27k, nimero de onda angular en direccién y
(B.3)

La transformada inversa de Fourier se define como:

O ) A N L (B.24)

El filtro de reduccién al polo tiende a ajustar las anomalias magnéticas de las distorsiones
que sufren debido al efecto de la inclinacién de la magnetizacién y la inclinacién del campo
ambiental. Estas distorsiones se presentan como decrementos de la amplitud de la anomalia,
asimetria y desplazamiento del pico de la anomalia, principalmente. En consecuencia, se presentan
complicaciones en la inferencia de la forma y localizacién de la fuente.

El operador de reduccién al polo, considerando que el vector de magnetizacién de la fuente
no es paralelo al vector de campo total, se expresa de la siguiente manera:

k k
RTP(p,q) = - : : . B.5
(p.9) jpa+jqB + vk jpo’ + japb' + 'k (85)
donde j es el nimero imaginario, de manera que j? = —1, ademas
k= +/p?+¢?
a = coslcosD
B =-cosIsinD
v =sin/
(B.6)
o/ = cos Iy cos Dy
B’ = cosIysin Dy
v =sinlys
(B.7)

I es la inclinacién y D la declinacién del campo geomagnético, en tanto que Ip; es la inclinacién
y D la declinaciéon de la magnetizacién de la fuente.
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Con fines de simplificar el andlisis y considerando que la fuente se compone por materiales
paramagnéticos y que no esta influenciada por magnetizacién remanente, se tiene que los vectores
M y T son paralelos, entonces:

k‘2
(jpo + jgB + vk)?

RTP(p,q) = (B.8)

La aplicacién del operador de reduccién al polo se logra mediante el proceso de convolucién,
y por el teorema de la convolucién, que a grandes rasgos reduce el proceso a una multiplicacién
entre la funcién de transferencia y el campo expresados en el dominio del niimero de onda, por lo
cual la anomalia de campo total reducida al polo T, es:

S[Trtp] = RTP- S[T] (Bg)

Finalmente, el resultado se transforma al dominio del espacio mediante la transformada
inversa de Fourier (B.4). Un ejemplo de la aplicacién de la reduccién al polo se muestra en la
figura B.1, donde se representa una malla con la anomalia magnética de campo total provocada
por un cuerpo prismatico enterrado, cuyo valor de magnetzacién es de 0.01% y con valor de
inclinacion de 60° y declinacion de 45°, paralelos al campo geomagnético. Asimismo, se muestra
el producto de la reduccién al polo, con lo cual se favorece la interpretacién de la forma del cuerpo,
que se representa con una linea intermitente en ambas mallas.

ANOMALIA MAGNETICA DE CAMPO TOTAL DE UN PRISMA ANOMALIA MAGNETICA DE CAMPO TOTAL
MALLA 10 * 10 (km) REDUCCION AL POLO

¥ [km]

Figura B.1: Anomalia de campo total reducida al polo. Los valores originales de
inclinicacion y declinacién son de 60° y 45°, respectivamente. La cima del cuerpo
se representa mediante la linea intermitente.
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B.1.2 Operadores de diferenciacion direccional

Los operadores de diferenciacion emplean funciones de transferencia que evaliian la derivada de
grado n a una serie de datos sobre un perfil o malla. Tienen la propiedad de incrementar las
anomalias locales, en tanto se cuente con datos de elevada calidad . Cabe mencionar que conforme
se aumenta el orden de diferenciacion, el error en los datos también incrementa (Hinze et al., 2013).

Entonces, derivando en la direccién x y y una funcién bidimensional en el dominio del nimero
de onda, se tiene:

5 | 0| = Gorirto.) (810
3 [jy:f(w,y)] — (a3 (@ y)] (B.11)
(B.12)

En este caso, (jp)" y (jg)"™, son los operadores que transforman una funcién medida sobre
una superficie horizontal en una derivada de orden n con respecto a x y y. La derivacién en sentido
vertical, considerando que z incrementa en sentido descendente, es:

§ | o )| = K51f(e.0) (8.13)

La diferenciacién de segundo orden es una consecuencia de la ecuacién de Laplace:

V2f(z,y) =0 (B.14)
2 2 2
0 J(;(m:r;y) L0 g;ff;’y) L0 J;(Zf’;vw —0 (B.15)

de manera que al sustituir la segunda derivada del campo con respecto a z y aplicando la trans-
formada de Fourier se tiene que:

62 x, 62 x, 82 z,
Jg,z?w T ( {9552 oF J;(yz y)> (B.16)
2 T

s [W} =p*F(p.q) + ¢*F(p,q) = K*F(p,q) (B.17)

que es un caso particular de la propiedad de diferenciacién (ec. B.13).
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En las siguientes figuras se muestra la aplicacién de los operadores de derivadas direccionales
a una malla de datos de gravedad sintéticos generados por un prisma rectangular enterrado. El
contraste de densidad entre el cuerpo y el medio es de 1000%5.

ANOMALIA GRAVIMETRICA DERIVADA EN X (2° ORDEN)
MALLA 10 * 10 (km)

S

il

Figura B.2: Anomalia de gravedad derivada en la direccién x. N6tese que los valores
maximos se encuentran en los bordes del cuerpo que tienen direccién en x.

ANOMALIA GRAVIMETRICA DERIVADA EN Y (2° ORDEN)
MALLA 10 * 10 (km)

Figura B.3: Anomalia de gravedad derivada en la direccién y. Nétese que los valores
maximos se encuentran en los bordes del cuerpo que tienen direccién en y.
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ANOMALIA GRAVIMETRICA DERIVADA VERTICAL (1° ORDEN)
MALLA 10 * 10 (km

[mgal/km]

210
200
180
180 [mgal/km]

Y [km]

¥ : S &
/:‘"'_’/ -\.\?‘

Figura B.4: Anomalia de gravedad derivada en la direccién z. Notese que los valores
maximos se encuentran en la superficie superior del prisma, siendo esto una de las
ventajas en la interpretacién por medio de la derivada vertical.

B.1.3 Gradiente Horizontal

Este método se basa en las derivadas direccionales realizadas en la direccion X y Y de una funcién
continua, el cual aplicado a datos de gravedad y magnéticos sirve para detectar los bordes de
las fuentes generadoras de los campos potenciales. EIl método se basa en el principio de que
bordes cercanos a la vertical producen anomalias de gravedad cuyo gradiente horizontal presenta
valores maximos en los extremos del cuerpo. Para el caso de los datos magnéticos es conveniente
aplicar primero la transformaciéon de pseudogravedad, la cual serd detallada mas adelante, para
ayudar al método a resaltar los limites laterales de los cuerpos. El gradiente horizontal se aplica
preferentemente a mallas que a perfiles.

La expresiéon de la magnitud del gradiente horizontal es la siguiente:

GH(z,y) = [;Cf(x,y)r ¥ [jyf(x,wr (B.18)

Cuando el método es aplicado a levantamientos en dos dimensiones, el gradiente horizontal
tiende a ser relevante en zonas estrechas donde se presentan cambios abruptos de magnetizacién
o densidad.

Un ejemplo de aplicacién del gradiente horizontal se muestra en la figura B.5, el cual es
aplicado a la anomalia gravimétrica de la seccién anterior. Se observa que los valores maximos
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del gradiente horizontal se presentan en los bordes del prisma rectangular, los cuales se identifican

con una linea punteada.

ANOMALIA GRAVIMETRICA GRADIENTE HORIZONTAL
MALLA 10 * 10 (km)

[mgalfkm)]

fken]

D

) = = = &
(O ¥
Tha > n

Figura B.5: Anomalia de gravedad a la que se ha aplicado el proceso de gradiente
horizontal. Los maximos se localizan en los bordes que definen la tapa superior del
prisma enterrado. Los limites reales se marcan con una linea punteada.

B.1.4 Derivada inclinada

Este método de procesamiento e interpretacién se conoce como derivada inclinada (del inglés Tilt
Derivative) introducido por Miller y Singh (1994), en el cual establecen que la derivada inclinada
es util para la deteccién de fuentes generadoras de anomalias potenciales, a partir del angulo
de inclinacién en términos de la razén de la primera derivada vertical con respecto al gradiente
horizontal del campo potencial, con la propiedad de presentar valores positivos para cualquier lugar
sobre la fuente y negativos para cualquier otro lugar.

El método es comparable con otros métodos para detectar bordes como el gradiente hori-
zontal, la segunda derivada vertical y la sefial analitica, con la ventaja de responder relativamente
bien a fuentes someras como profundas.

La derivada inclinada se expresa de la siguiente manera:
(M)
0z

V()" ()

(B.19)

TDR(z,y) = tan™ "
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El ejemplo de la aplicacién de la derivada inclinada se muestra en la figura B.6, donde se
observa que los valores que tienden a cero definen la geometria de la fuente en el subsuelo.

ANOMALIA GRAVIMETRICA DERIVADA INCLINADA
MALLA 10 * 10 (km)

Y [km]

0 1 2 3 4 5
X [km)

Figura B.6: Anomalia de gravedad con el proceso de la derivada inclinada aplicado.
Los bordes del cuerpo que produce la anomalia tienden al valor nulo y positivo en
la posicion que se encuentra la fuente, en tanto los valores negativos se agrupan en
donde no hay fuente. Los limites de la fuente se marcan con una linea punteada.

B.1.5 Amplitud de Seiial Analitica

Este método fue desarrollado por Nabighian (1972) y Nabighian (1984) para el caso 2D y 3D
respectivamente, quien demostrd que los gradientes vertical y horizontal forman un par de trans-
formadas de Hilbert o sefiales analiticas. La amplitud de la sefial analitica (ASA) o sefial analitica
simple, compuesta por los gradientes ortogonales, son una funcién con forma de campana simétrica
que se localiza sobre el borde del cuerpo que produce alguna anomalia de gravedad o magnética.
La idea fue extendida a una perspectiva tridimensional en la interpretacién magnética por (Roest
et al., 1992).

Para el caso 3D la sefial analitica se define como:

ASA(z.y, 2) = af(aa;, Wi 0fg;, y)j+j8f(azi, Vi (B.20)
en tanto que la amplitud es:
ASA(x,y)| = /()2 + ()2 + (1) (B.21)
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donde f;, fy y f- son las derivadas parciales del campo potencial con respecto a X, y, z.

Dentro de la interpretacién magnética, el método presenta una caracteristica relevante ya
que la respuesta de la sefial analitica depende de la posicién de los cuerpos y no de la direccion
del vector de magnetizacién.

Posteriormente, el método fue mejorado surgiendo la sefal analitica mejorada (Hsu et al.,
1996), con la cual se resaltan los bordes de estructuras geoldgicas al calcular las maximas ampli-
tudes de la senal analitica compuesta por la derivada vertical de n-ésimo orden de dos gradientes
horizontales y un gradiente vertical. Al igual que la sefial analitica simple, la localizacién de los
maximos es independiente del campo potencial ambiental.

La expresion que define la sefial analitica mejorada de orden n es:

la amplitud es entonces:

n 2 n 2 n 2
|ASAM (2, y)| = <§fo) +<§any> +<;anz) (B.23)

En la figura B.7 se presenta la aplicacion de la amplitud de la sefial analitica simple para la

anomalia de gravedad ocasionada por el cuerpo prisméatico de los ejemplos anteriores. Obsérvese
que los valores de mayor amplitud tienen a agruparse en los bordes que definen la superficie del
cuerpo. Por su parte, la amplitud de sefial analitica mejorada de segundo orden se representa en
la figura B.8, en la cual se observa que la respuesta de la sefial en los bordes se incrementa.
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ANOMALIA GRAVIMETRICA AMPLITUD DE SENAL ANALITICA
MALLA 10 * 10 (km)

[mgal/km])

[mgal/km]

X [km]

Figura B.7: Anomalia de gravedad a la que se ha aplicado el proceso de amplitud
de sefial analitica. Los valores maximos resaltan la forma del cuerpo enterrado. Los
limites se distinguen con una linea punteada.

ANOMALIA GRAVIMETRICA AMPLITUD DE SENAL ANALITICA MEJORADA (2° ORDEN)
MALLA 10 * 10 (km

[mgalfkm?]

180000

160000

¥ [km]

140000
120000

100000

5
X [km]

Figura B.8: Anomalia de gravedad a la que se ha aplicado el proceso de amplitud

de senal analitica mejorada de segundo orden, con la cual se acentiian de manera

mas aproximada la geometria del cuerpo que produce la anomalia. Los limites reales
se marcan con una linea punteada.
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B.1.6 Estimacién de profundidad mediante Amplitud de Senal Analitica Mejora-
da

Consecuencia del método de la amplitud de senal analitica mejorada, surge una manera de estimar
la profundidad de los bordes de las fuentes en el subsuelo. De acuerdo a Hsu et al. (1996), cada
amplitud maxima de la sefial analitica de segundo orden, presenta una funcién con forma de
campana simétrica, que es posible expresar como:

20

|ASAM(x,y)|maz = pE (B.24)
en tanto que la amplitud méaxima de la sefial analitica simple es:

ASA = M

| S MO(xay”maz - d (825)

donde « es un pardmetro ambiental que depende del modelo de calculo de la anomalia y d es la
profundidad a la superficie superior de la fuente, mientras que la superficie inferior se localiza en
el infinito.

Las ecuaciones B.24 y B.25 sugieren que es posible determinar la profundidad de la fuente al
realizar la razon de las dos amplitudes. De esta manera, la expresién para determinar la profundidad
es:

|ASAMO(‘T7 y) ’max

d=4/2
|ASAM2(:177 y)’maaz

(B.26)

Los resultados de la expresiéon anterior deben tomarse con reservas, sobre todo cuando se
estan considerando datos reales ya que existen diversos factores que influyen sobre la localizacién
de los limites geoldgicos y por tanto en la determinacién de la profundidad. Es frecuente que existan
discrepancias producto del error numérico de la transformada de Fourier, lo cual se traduce en
errores de alta frecuencia (Hsu et al., 1996).

En la figura B.9 se muestra la aplicacién de la estimacién de profundidad de la fuente que
produce la anomalia gravimétrica de los ejemplos anteriores. Se observa que la profundidad se
visualiza de manera mas clara en los bordes de la fuente, producto del comportamiento de las
amplitudes maximas de las sefales analiticas en los cambios abruptos de la densidad.
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Y [km]

ANOMALIA GRAVIMETRICA PROFUNDIDAD DE LA FUENTE
POR AMPLITUD DE SENAL ANALITICA MEJORADA

MALLA 10 * 10 (km)

PROF[m]

Figura B.9: Malla de estimacién de profundidad a superficie superior de la fuente
generadora de la anomalia gravimétrica. Los limites de la fuente se resaltan con una

linea punteada.
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