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Conductividad eléctrica de la litosfera de Baja California
en la region de Vizeaino, B.C.S.

Resumen aprobado por:

Dr. Enrique Gémez Trevifio
Director de Tesis

Esta tesis aborda dos aspectos relacionados con el uso de la induccién electromagnética
natural como herramienta para explorar el interior de la Tierra. Por un lado se proponen
nuevas funciones de respuesta magnetotelirica (MT) que, en situaciones tridimensionales,
pueden reemplazar con ventaja a las respuestas tiadicionales TE y TM, y por otra parte, se
presenta informacién inédita sobre el estado fisico de la litésfera de Baja California,
conseguida a partir de mediciones magnetoteliricas. Las nuevas funciones de respuesta son
el resultado de una transformacién matemAtica que ofrece una manera alternativa de
entender y procesar tanto la impedancia, como la funcién de transferencia magnética
utilizadas en MT. La informacion del subsuelo es el resultado del trabajo experimental
realizado en un transecto que cruza la peninsula en la regién de Vizcaino, B.C.S.

Las funciones de respuesta utilizadas convencionalmente en MT fueron formuladas
para representar un subsuelo en el que la conductividad depende solamente de dos
dimensiones: la profundidad, y una distancia horizontal. Cuando la situacién geoldgica se
aparta significativamente de este modelo, las funciones de respuesta convencionales son
insuficientes para describirla de manera completa. Paradéjicamente, las observaciones s
contienen toda la informacién necesaria. En esta tesis proponemos una transformacion que
utiliza toda la informacién contenida en las mediciones, para producir funciones de
respuesta validas en tres dimensiones. Aplicada a la funcién de transferencia magnética, la
transformacion conduce a dos funciones complejas que relacionan coherentemente varios
pardmetros ya conocidos. Cuando la transformacién se aplica al tensor de impedancia, se
complementa con una analogia simple de circuitos eléctricos, para producir lo que hemos
llamado la transformacién serie-paralelo. Esta transformacién descompone el tensor en dos
impedancias complementarias y en dos funciones angulares relacionadas con la geometria
de las heterogeneidades en el subsuelo.




Como resultado del transecto magnetotelirico se obtuvo la distribucién de la
conductividad eléctrica en la litésfera, en una seccién que cruza la Peninsula de Baja
California en la latitud del paralelo 28° N. Las anomalias conductoras encontradas en la
corteza peninsular permiten delinear zonas de sutura entre terrenos que s¢ unieron al
continente norteamericano en ¢l pasado (~100 Ma) para conformar la actual peninsula de
Baja California. En la base de la corteza peninsular encontramos acoplada una antigua
placa oceénica cuya subduccién ces6 hace 12 Ma. Este hallazgo aporta nuevos datos que
ayudaran a entender las causas del desprendimiento de Baja California de la placa
Norteamericana y la razén de su acoplamiento con el movimiento actual de la placa
Pacifico.

Palabras clave: magnetoteliirico, transformacion serie-paralelo, conductividad eléctrica,
litosfera de Baja California




Abstract of the dissertation submitted by José Manuel Rome Jones in partial satisfaction
of the requirements for the degree of Doctor en Ciencias in Ciencias de la Tierra,
oriented to Geofisica Aplicada, Ensenada, Baja California, Abril de 2002.

Electric conductivity of Baja California’s lithosphere beneath
Vizcaino, B.C.S. region

This work makes contributions in two aspects concerning natural electromagnetic
induction as a tool for Earth exploration. In the first place, it proposes a new set of
magnetotelluric (MT) response functions as a convenient alternative, in three-dimensional
situations, to the traditional TE and TM responses. In another hand, original information
about the physical state of Baja California’s lithosphere is revealed from magnetotelluric
observations. The new set of MT responses results of a mathematical transformation that
provides an alternative to understand and process the impedance, as well as the magnetic
transfer function used in MT. The subsurface information arise from experimental work
carried out in a magnetotelluric transect across Baja California at Vizcaino, B.C.S. latitude.

Response functions conventionally used in MT were formulated to represent a
two-dimensional model of the earth, where the electrical conductivity is a function of depth
and one horizontal dimension. Situations differing significantly from this model can no
longer be completely described by the conventional set of response functions. In actual
fact, the measurements indeed have all the necessary information. This thesis proposes a
transformation that, using the information contained in the full tensor, provides a new set of
response functions valid in a general situation. When this transformation is applied to the
magnetic transfer function, it produces two complex functions where several known
parameters are organized in a coherent set. When the transformation is applied to the
impedance tensor, it is supplemented by a simple circuit-theory analogy that yields to the
so-called series-parallel (s-p) transformation. The s-p transformation breakdown the
impedance tensor in two complementary impedances and two complex angular functions
related with the geomeiry of the subsurface heterogeneities.

The magnetotelluric transect rendered an image of the conductivity distribution in the
lithosphere, in a section across Baja California at latitude 28° N. The conductivity
anomalies found in the peninsular crust reveal suture zones between antique terranes
accreted to continental North America in the past (~100 Ma) to build the modern Baja
California crust. Beneath the peninsular crust we found relics of an oceanic slab whose
subduction ceases 12 Ma ago. This finding adds new constrains that will help to understand
the causes of Baja California separation from the North American plate, and the reason of
its coupling with the current motion of the Pacific plate.

Key words: magnetotellurics, series-parallel transformation, electric conductivity, Baja
California lithosphere
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I. Introduccion

I.1. Motivacién

Actualmente la peninsula de Baja California forma parte de la Placa Pacifico y se
mueve con ella separandose del continente, el cual corresponde a la Placa Norteamericana.
La mayor parte del movimiento se realiza a lo largo de una margen con movimiento trans-
tensional, lo que ha provocado la zona de extensién y subsidencia que hoy alberga al Golfo
de California, y que se encuentra conectada hacia el Norte con el sistema de fallas San
Andrés. Se sabe que esto comenzd a ocurrir en la historia geolégica reciente, hace
aproximadamente 12 millones de afios (Ma). Hoy en dia no solamente podemos medir la
velocidad del movimiento relativo entre ambas placas (~50 mm/afio) sino que también
podemos reconsfruir con bastante certidumbre sus movimientos en el pasado. La
investigacion actual se enfoca a conocer las causas del movimiento, a indagar los procesos
que provocaron la transferencia de Baja California, de la Placa Nortcamericana a la Placa
Pacifico.

Para abordar este problema es necesario determinar la geometria tridimensional y el
estado fisico de la corteza peninsular. Las técnicas geofisicas resultan muy convenientes
para realizar esta tarea, ya que permiten explorar el interior de la litdsfera en forma
indirecta, desde la superficie. Nuestro interés particular esti en la determinacién de la
conductividad eléctrica. Sabemos que las rocas de la litdsfera pueden incrementar su
conductividad eléctrica si contienen fluidos o minerales conductores interconectados. La

mayor parte de los procesos que ocurren en margenes activos o con actividad tectonica




reciente, como es ¢l caso que nos ocupa, modifican el volumen y la distribuciéon de los
fluidos en la litésfera de manera mas ¢ menos predecible, dejando una huella que podria
permanecer en ¢l presente. Por esta razdn, la investigacion de la conductividad eléctrica
podria proporcionar pistas que permitan comprender mejor 1os procesos que han tenido
lugar en el interior de la litésfera. Una de las técnicas geofisicas mas apropiadas para este
tipo de problemas consiste en utilizar el campo electromagnético natural, que al incidir en
la superficic terrestre, induce corrientes eléctricas en el subsuelo. Estas corrientes se
distorsionan segin encuenfren zonas con mayor o menor conductividad eléctrica, y
producen efectos observables desde la superficie. Esta metodologia, conocida como
sondeos magnetotelturicos (MT) se utiliza cominmente en este tipo de problemas (Jording
et al., 2000; Jiracek et al., 1995; Arzate et al., 1993; Booker y Chave, 1989; Jiracek et al.,
1989; Martinez ¢t al., 1989).

Durante los tltimos veinte afios, hemos estado involucrados en diferentes aspectos de la
metodologia, inicialmente en el disefio y construccion de instrumentacién (Romo, 1981;
Martinez y Romo, 1985), v mas tarde en su aplicacion a distintos problemas geoldgicos
(Flores et al., 1991; Romo et al., 1995, 1997, 2000). A lo largo de este tiempo hemos sido
testigos de importantes avances tecnoldgicos en la instrumentacion, en el procesamiento de
datos, en las soluciones numéricas que permiten calcular los campos electromagnéticos en
la superficie de modelos complicados, y en los algoritmos de optimizacidn para buscar el
mejor modelo que explique un cierto conjunto de datos observados. Sin embargo, uno de
los retos que persiste, tiene que ver con la utilizacién efectiva de toda la informacién

contenida en las mediciones. De una u otra forma usualmente se hacen suposiciones, mas o




menos validas, que permiten desechar parte de la informacion observada y utilizar sdlo
aquella que es compatible con algiin modelo preestablecido del subsuelo. Esto se debe a la
necesidad de simplificar la realidad geoldgica para hacerla manejable mediante la
simulacién numérica de la fisica del subsuelo. Nuestro interés esta en buscar la manera de
hace uso de toda la informacién contenida en las mediciones, lo que nos permitird
incrementar la complejidad de los modelos y realizar simulaciones mas cercanas a la

realidad.

I.2. Objetivos

Los objetivos de esta tesis pueden resumirse en dos aspectos. En la parte geoldgica nos
propusimos obtener una imagen de la conductividad eléctrica de la litésfera en la region del
desierto de Vizcaino, en donde se podria encontrar informacioén clave sobre los procesos
que han ocurrido en la litésfera peninsular. Por otro lado, en el aspecto metodoldgico
proponemos una nueva represenfacién para las observaciones magnetoteluricas y
exploramos su desempefio aplicindola a los datos de campo observados en Vizcaino.

Para interpretar las observaciones utilizamos tanto el procedimiento convencional como
la nueva representacién y obtuvimos resultados comparables. Este hecho estimula nuestra
confianza en que la nueva representacion serd de utilidad prictica. Como resultado de la
interpretacién se obtuvo un modelo que simula la distribucién de la conductividad electrica
bajo la region de Vizcaino. La distribucién de conductividad sugiere la presencia de una
placa ocednica acoplada a la corteza continental y delinea zonas de sutura entre terrenos
distintos que fueron agregindose durante los ultimos 100 Ma para conformar la actual

corteza peninsular.




En ambos aspectos, metodologia y tectonica, el trabajo realizado constituye la etapa
inicial de investigaciones que seguramente evolucionaran en el tiempo. Si bien los
resultados obtenidos aportan nuevos conocimientos, también plantean una serie de
cuestiones que nos proponemos abordar en el futuro. Por un lado, la nueva representacion
magnetotelirica necesita utilizarse en mas situaciones para entender mejor sus bondades y
sus limitaciones. Por otra parte, la determinacién de la conductividad en otros sitios de la
peninsula asi como la investigacion de otras de sus propiedades fisicas seguramente
ayudaran a comprender mejor la geodinimica de la peninsula de Baja California.

En el Capitulo II planteamos el problema tecténico, describimos el trabajo de campo y
hacemos una interpretacién preliminar de los datos. La nueva representacion
magnetoteltirica se desarrolla en al Capitulo IIl. En el Capitulo IV se presentan los
resultados de la interpretacion de dos conjuntos de datos, uno de ellos utilizando
procedimientos convencionales y el segundo usando la nueva representacion. En el
Capitulo V se discute el significado de la distribucién de conductividad encontrada bajo la

regién de estudio y finalmente se presentan las conclusiones del trabajo.




II. Perfil magnetotelirico a través del desierto de Vizcaino.

I1.1. Marco tectonico.

La frontera entre las placas Pacifico y Norteamericana se encuentra actualmente a lo
largo del Golfo de California, en la margen oriental de la Peninsula de Baja California. En
esta region, la frontera entre ambas placas constituye un sistema trans-tensional que
actualmente produce ruptura y extensién oblicua (rifting) y que estd formado por pequefias
cuencas extensionales conectadas por largas fallas transformantes a lo largo de las cuales se
lleva a cabo la mayor parte del movimiento relativo entre placas (Figura 1). Por ofra parte,
en la margen occidental de la peninsula, ¢l piso oceanico conserva el registro de un antiguo
sistema compresivo, caracterizado por la subduccidn de varios fragmentos (microplacas) de
la antigua placa Farallén por debajo de Norteamérica (Lonsdale, 1991; DeMets, 1995). El
conocimiento actual indica que hace alrededor de 12 Ma los centros de dispersién entre las
placas Pacifico y Farallén se extinguieron y la subduccién por debajo de Norteamérica se
detuvo (Atwater y Stock, 1998). Como consecuencia de esto, el movimiento hacia el
noroeste de la placa Pacifico se impuso sobre los fragmentos de Farallon, es decir, las
pequefias microplacas Guadalupe y Magdalena fueron capturadas por la gran placa
Pacifico. Se supone que aproximadamente al mismo tiempo, la peninsula de Baja
California, que formaba parte de la placa Norteamericana, también adquirié el movimiento
de la placa Pacifico, sin embargo, se sabe muy poco acerca del proceso que dio lugar a esto
(Stock y Lee, 1994; Stock y Hodges,1989). No estd claro si la peninsula también fue

capturada y desprendida de Norteamérica debido a fuerzas de traccién ejercidas en su base




por la placa Pacifico, o bien, si fue empujada por fuerzas de conveccién en el manto y se
desprendi6 a lo largo de una zona de extension preexistente, en donde la corteza continental
se encontraba adelgazada y débil (Bohannon y Parsons, 1995). Seria interesante saber, por
gjemplo, si bajo la corteza peninsular existen todavia restos de alguna placa oceénica, y en
su caso, conocer su extensién y profundidad.

Otro foco de interés se encuentra en la propia corteza peninsular. De acuerdo con
Sedlock et al. (1993), la litésfera de Baja California estd formada por dos o tres terrenos
distintos que fueron quedando unidos, a lo largo de los dltimos 100 Ma, como resultado de
varios episodios de acrecién tectdnica y magmdtica. Esta historia de acrecién ha puesto en
contacto terrenos de origen y composicion muy distinta. En la regién central de la
Peninsula de Baja California, entre los paralelos 26° N y 28° N, se ha postulado la
presencia de por lo menos dos de estos terrenos (Figura 1). La identificacion de las zonas
de sutura entre terrenos distintos, y la determinacién de su extensién y profundidad, es un
dato importante para reconstruir la historia tectdnica de la corteza peninsular y para

identificar posibles zonas de debilidad.

I1.2. Antecedentes geologicos y geofisicos

La siguiente descripcion geoldgica, salvo pequefias modificaciones, esta basada en el
trabajo de Sedlock et al. (1993), quienes sintetizan las caracteristicas geoldgicas que
distinguen a los varios bloques o “terrenos tectono-estratigraficos” que conforman la
corteza en México y en parte de Centro América. Estos terrenos, con nombres tomados de
algunas de las culturas indigenas que los poblaron, son geolégicamente distintos por su

origen y por su evolucion (Figura 2).
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Figura 1. Principales rasgos tectonicos regionales.
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Terreno Cochimi

En la Isla de Cedros, en las Islas San Benito y en la Peninsula de Vizcaino se han
identificado rocas mesozoicas (>200 Ma) caracteristicas de corteza oceénica, que se
agregaron a Norteamérica en una antigua margen compresiva, hace aproximadamente 140
Ma. En este terreno, denominado terreno Cochimi, se distinguen tres unidades estructura-
les: una unidad superior compuesta por rocas ofioliticas y de arco de islas; una unidad
inferior consistente en un complejo de subduccién con facies metamorficas de esquistos
azules; y un melange con matriz de serpentinita, que separa ambas unidades y rellena
fracturas y fallas. La secuencia mesozoica se encuentra cubierta discordantemente por
rocas cretacicas sedimentarias de la Formacién Valle, consistentes en turbiditas
siliciclasticas probablemente depositadas en un ambiente de cuenca de ante-arco.
Finalmente, una secuencia de lutitas del Mioceno y Plioceno sobre-yace discordantemente
tanto a los sedimentos creticicos como a los complejos arco/ofioliticos. Calderén-Riveroll
(1978), basandose en datos gravimétricos marinos, estima que en la Bahia Vizcaino la

cuenca Terciaria tiene mas de 5 km de espesor.

Terreno Yuma

El terreno Yuma constituye la mayor parte de la actual corteza peninsular y se compone
de dos subterrenos: hacia el oeste contiene rocas tipicas de un arco volcinico de edad
Jurasico-Cretacico (Fm. Alisitos), y hacia el Este contienc rocas meta-sedimentarias
probablemente formadas en una cuenca de tras-arco durante el Triasico-Jurésico. Se cree

que ambos subterrenos se acoplaron al inicio del Cretacico y fueron penetrados por ¢l
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Batolito Peninsular durante ¢l Cretacico medio y tardio (Gastil y Miller, 1993), hace menos
de 100 Ma. En la region oriental de la Peninsula Vizcaino, el terreno Yuma-occidental estd
cubierto por rocas sedimentarias marinas post-batoliticas de edad Cretacico tardio,
similares a la Formacion Valle que sobre-yace al terreno Cochimi. Las rocas del terreno
Yuma se encuentran expuestas en la superficie, desde el borde oriental del desierto de
Vizeaino hasta la margen del Golfo de California, excepto por zonas aisladas cubiertas por
rocas derivadas de distintas etapas de actividad volcanica Cenozoica y Cuaternaria (Gastil

et. al, 1975; Fenby y Gastii, 1991).

Batolito Peninsular

El terreno Yuma fue invadido por el Batolito Peninsular durante el Cretacico. Se
pueden distinguir dos regiones, la parte occidental con intrusiones mas viejas y
generalmente mas bésicas (~140 a 105 Ma) y la parte oriental mas joven (~105 a2 80 Ma) y
generalmente mas silicica. La parte occidental penetra a las rocas volcanicas del terreno
Yuma-occidental. La parte méas joven del batolito penetra a ambos subterrenos Yuma, a la
zona de sutura entre ellos y probablemente a la region més vieja del propio batolito. En la
mitad norte de la peninsula, las rocas del batolito estan expuestas formando la Cordillera
Peninsular. Al sur del paralelo 28° N los afloramientos se hacen escasos por lo que se

piensa que estas rocas se encuentran cubiertas por rocas volcanicas mas jovenes (Figura 2).

Zonas de Sutura

Se ha postulado que la frontera entre ambas partes del batolito coincide con la zona de

sutura entre los dos subterrenos del terreno Yuma. Sin embargo, hay autores que afirman
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que en Baja California Sur, el subterreno Yuma-oriental no existe y que el subterreno
occidental se encuentra en contacto directo con rocas miogeosinclinales del terreno Seri,
caracteristico de la costa de Sonora (Griffith, 1987; Griffith y Goetz, 1987; Goetz et al.,
1988; Todd et al., 1988). En este caso la zona de sutura Seri-Yuma deberia localizarse entre
el desierto de Vizcaino y la costa del Golfo de California. Lo cierto es que esta regién esta
tan fuertemente afectada por la actividad pluténica que es dificil encontrar en la superficie
evidencias de tal sutura,

Por otra parte, Ia frontera entre los terrenos Cochimf y Yuma no esta expuesta en la
superficie. Se sabe que el pozo Totoaba-1 de Pemex, perforado en la Bahia S. Vizcaino
(Figura 1), cort6 a la Formacién Valle y terminé en andesita comparable a la del Grupo
Alisitos (Lépez-Ramos,1985), por lo que la frontera se sitia entre este pozo y la isla de
Cedros, en donde se encuentran afloramientos del terreno Cochimi. Hacia el Sur, la
frontera debe situarse al Este de las islas Margarita y Magdalena, en donde también estd
expuesto el terreno Cochimi. Las grandes diferencias litoldgicas entre ambos terrenos asi
como su distinto origen, permiten suponer que la sutura debe manifestarse como una gran
falla o zona de fallas en la corteza. En el area de estudio, Couch et al., (1991) reportan
anomalfas gravimétricas en las que se observan lineamientos que pueden asociarse a una

gran estructura regional, posiblemente relacionada con esta zona de sutura.

Datos gravimétricos

La Figura 3 representa la anomalia gravimétrica de aire-libre a escala regional (Garcia-

Abdeslem, comunicacién personal). Los distintos valores en el mapa representan la
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variacion de la atraccién de la gravedad. La variacion espacial se debe no sélo a cambios de
densidad en el subsuelo, sino también al efecto de los excesos y deficiencias de masa en
montafias y depresiones, de manera que los valores minimos se encuentran sobre las
depresiones y los méximos sobre las zonas montafiosas. Este efecto se refuerza debido a
que generalmente las montafias estan formadas por rocas relativamente mas densas que los
sedimentos que rellenan las depresiones. El mapa de la Figura 3 muestra una zona alargada
de minimos en la costa del Pacifico, hacia el sur del paralelo 29°N, que corresponde a la
antigua trinchera formada durante la subduccién de las microplacas Guadalupe y
Magdalena. En la peninsula de Vizcaino y alargidndose hacia el sureste, sobre la plataforma
continental, se observa una franja de maximos que se asocia al terreno Cochimi, formado
por rocas més densas (ofiolitas) que se agregaron al continente hace ~140 Ma. (Fenby y
Gastil, 1991; Couch et al., 1991). Otra anomalia prominente es la franja de maximos que se
extiende a lo largo de la cordillera peninsular, en Baja California Norte y con menor
intensidad en Baja California Sur hasta la punta de la peninsula. Esta franja de maximos
estd asociada a las rocas del Batolito Peninsular.

Desde ¢l punto de vista tecténico, la forma y la disposicion de estas anomalias
regionales es la tipica encontrada en otros margenes convergentes en donde una placa
ocednica subduce bajo uma placa continental. Si bien en este caso esto ya no estd
ocurriendo actualmente, la disposicion de estas anomalias es consistente con la presencia
relativamente reciente en la historia geologica (~12 Ma) de una margen convergente.

Couch et al. (1991) usando datos gravimétricos modelan la corteza peninsular a lo largo

de varias secciones que cruzan la Peninsula de Baja California en distintas latitudes. En la
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region norte, encuentran que la corteza tiene un espesor de 12 km en el borde continental
del Pacifico y crece hasta alcanzar 28 km debajo del la Cordillera Peninsular. En las
regiones central y sur el espesor es de 22 km bajo la Cordillera Peninsular. Bajo el Golfo de
California la corteza se adelgaza a 13 km en el norte y llega a 10 km en las regiones central
y sur. Recientemente Lewis et al (2001), usando informacién de telesismos, encuentran que
cerca de la frontera con E.U.A. el grosor de la corteza es alrededor de 33 km en la costa del
Pacifico, aumenta gradualmente hasta alcanzar 40 km bajo la Cordillera Peninsular, y se
adelgaza a 15-18 km en la zona de extension del Golfo de California.

A una escala mas local, en la regién de Vizcaino, se tienen datos de gravedad
proporcionados por una base de datos nacional publicada por el INEGI (1995) ademés de
150 sitios medidos por Garcia-Abdeslem (Romo et al., 2001; Apéndice A). Utilizando
ambos conjuntos de datos se construyé el mapa de anomalia de Bouguer que se muestra en
la Figura 4. En este caso, el efecto de las montafias y depresiones ya se ha tomado en
cuenta, de manera que las variaciones se deben s6lo a diferencias de densidad en el
subsuelo. El mapa muestra un minimo que desciende hasta — 50 mGal, orientado al
noroeste sobre el desierto de Vizeaino y que se extiende mar-adentro a la bahia del mismo
nombre. Este minimo continda al sureste, pero se ve interrumpido por un angosto alto
gravimétrico orientado al noreste. Esto sugiere la presencia de dos grandes cuencas
sedimentarias separadas estructuralmente por un bloque levantado. Los valores observados
implican un gran contraste entre la densidad de los sedimentos y la de la roca cristalina del

basamento. Ademas de la firma que corresponde a las cuencas sedimentarias, se pueden
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observar valores positivos de 20 mGal sobre al terreno Cochimi en la peninsula de
Vizcaino, mientras que el terreno Yuma, en el extremo oriental del perfil, se caracteriza por
los valores negativos.

Una interpretacion preliminar de estos datos revela que el relleno sedimentario de la
cuenca Vizcaino Norte tiene un espesor del orden de 4 km (Figura 8 de Romo et al., 2001;
Apéndice A). El modelo también sugiere que la corteza continental en el area de estudio
tiene un espesor maximo de alrededor de 33 km bajo las elevaciones mayores, al Este del
perfil. La placa subducida subyace a la corteza continental y se extiende profundizandose
hacia el Este, por lo menos a lo largo de 160 km a partir del extremo occidental del perfil
(capade 2.9 g/cm’ en Figura 8 de Romo et al., 2001; Apéndice A). Este tiltimo resultado, al
igual que el derivado de la interpretacion preliminar del MT, es compatible con la idea de
que bajo la corteza de Baja California permanecen restos de la micro-placa Guadalupe, que
cesd su movimiento de subduccidn hace aproximadamente 12 Ma (Romo et al., 2001;

Apéndice A).

I1.3. Fundamentos del método MT

Se sabe que en margenes activos o en zonas con una historia reciente (~12 Ma) de
subduccién, como la que nos ocupa, la conductividad de la litésfera puede incrementarse
debido a la incorporacién de fluidos, algunos de ellos transportados por la placa oceanica
subducida, y otros como producto de la deshidratacién de la propia placa ocednica (Frost y
Bucher 1994; Hyndman y Shearer, 1989). Por otro lado, las zonas de sutura entre terrenos

tectono-estratigraficos incrementan su conductividad debido a la acumulacién de minerales
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conductores, como resultado de procesos de serpentinizacién y/o grafitizacién y de la
intensa deformacién a la que han sido sometidas (Boerner ¢t al., 1996; Park et al., 1991) .
Existen varias técnicas geofisicas disefiadas para investigar la conductividad eléctrica
del subsuelo. En muchas de ellas se usan dispositivos que inyectan o inducen corrientes
eléctricas en la tierra. Estas corrientes fluyen a través de las regiones mas conductoras del
subsuelo evitando las zonas resistivas, y producen un efecto que puede medirse en la
superficie. La profundidad de investigacién depende, no sélo de la potencia del dispositivo
frasmisor sino también de la conductividad del medio. Normalmente, para alcanzar
profundidades considerables (decenas de km) se requieren potencias del orden de cientos
de kW, por lo que resulta impréactico construir sistemas que alcancen profundidades
mayores a unos cuantos kilémetros. Una manera de salvar esta dificultad es utilizando el
amplisimo espectro del campo electromagnético natural que continuamente incide en la
superficie terrestre e induce corrientes a profundidades de varias decenas y atin cientos de
kilémetros. El método magnetoteliirico (MT) aprovecha csta fuente de induccidn natural y
utiliza como funcién de respuesta del medio, la impedancia estimada mediante la razén
entre campos eléctrico y magnético medidos en la superficie de la tierra. Esta impedancia
depende de la conductividad del medio y también es funcién de la frecuencia. La
conductividad de las rocas cercanas a la superficie produce un efecto en las altas
frecuencias, mientras que las bajas frecuencias son mayormente influenciadas por zonas
mas profundas del subsuelo. En un medio homogéneo la amplitud del campo decae

aproximadamente al 65% de su valor en la superficie, a una profundidad aproximada

o~0.5, pT (km), conocida como penetracion nominal, o “skin-depth” en la literatura
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en lengua inglesa. Considerando una resistividad £=100 (ohm-m) y un periodo

T =1000 (s), la penetraciéon nominal es § ~160 (km). Es decir, que la mayor parte de la
corriente eléctrica fluye entre la superficie y los 160 km de profundidad, lo que da una idea
de la capacidad del método MT para proporcionar informacidén sobre la conductividad
cléctrica de la litosfera.

Las componentes horizontales del campo electromagnético, medidas en la superficie de
la tierra, pueden relacionarse linealmente mediante un tensor de segundo orden,

denominado tensor de impedancia (Vozoff, 1991), es decir,

(020 2@ 0

E,(0)) \Z,() Z,(@))\H, (o)
donde @ es la frecuencia angular, E, (a)) es el espectro de amplitud del campo eléctrico en

la direccion i, H, (m) es el correspondiente espectro del campo magnético y Z; (a)) son

impedancias que dependen de la frecuencia y de la conductividad eléctrica del subsuelo.

La medicién en el campo consiste en registrar la variacién temporal de los campos
electromagnéticos, estimar las amplitudes espectrales de ambas componentes horizontales,
mediante una transformacién de Fourier, y resolver la ecuacion (1) para las impedancias,
utilizando un numero suficientemente grande de realizaciones espectrales. Puede

demostrarse facilmente que la solucién minimo cuadratica de (1) lleva a ecuaciones del tipo

& ot
(HH,) (HH,)
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donde (A,BJ) son estimaciones promedio de espectros de potencia y de potencia cruzada.

Puesto que, en general, hay diferencias de fase entre los campos eléctrico y magnético,

las impedancias son funciones complejas con un espectro de amplitud |Z§,. (a))| , y uno de

fase ¢, {@).

En un medio homogéneo, puede demostrarse que Z, =2, =0,y Z = Z,=2.

Ademés, la fase se mantiene constante ¢(«)=45" y la amplitud |Z|es proporcional a la

resistividad o del medio homogéneo,
1 2
p=—|z]", (3)
Dl
donde u es la permeabilidad magnética, que para nuestros propdsitos puede considerarse

igual a la del vacio x ,= 47x107" (weber/ampere-m).

En el caso real, ¢l medio no es homogéneo y la ecuacién (3) se utiliza para calcular una
resistividad “aparente”, la cual varia con la frecuencia y es distinta para cada elemento del
tensor de impedancia. De manera que en cada sitio de medicién se obtienen ocho funciones
de respuesta: cuatro de ellas son resistividades aparentes y cuatro son fases; todas ellas
relacionadas con la distribucién espacial de la conductividad eléctrica en el subsuelo.

La principal herramienta para interpretar estas funciones de respuesta es la simulacién
numérica en computadora. Usualmente se propone alguna distribucion inicial de la
resistividad en el subsuelo y se calculan las funciones de respuesta en la superficie de ese
modelo. El modelo se va modificando en forma iterativa hasta que las funciones de

respuesta calculadas son similares a las observaciones de campo. Las modificaciones
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pueden hacerse “manualmente”, utilizando el criterio del intérprete, o “automaticamente”,

mediante alglin criterio numeérico que conduzca a una solucion optima en algin sentido.

I1.4. Trabajo de campo

Como parte de este trabajo realizamos una campafia de observaciones magnetotehiricas,
con la intencién de obtener informacién de la conductividad eléctrica de la litosfera
peninsular en la regién de Vizcaino, entre los paralelos 27° y 28° de latitud Norte. Se
realizaron observaciones en 37 sitios a lo largo de un perfil de 190 km de longitud, desde
Bahia Asuncién, en la costa del Pacifico hasta San Francisquito, en la costa del Golfo de
California (Figura 5). Los sitios estan separados por una distancia promedio de 5 km y los
periodos de observacién se disefiaron para investigar a profundidades del orden de 100 km
en condiciones favorables. En cada sitio se registré la variacién temporal del campo
electromagnético natural en una banda de frecuencia desde 0.001 hasta 100 Hz. Ademas de
las observaciones MT, en cada sitio se realizé un sondeo clectromagnético en el dominio
del tiempo (TDEM) para conocer la distribucion de la conductividad eléctrica en los
primeros 500 m de profundidad. El propdsito de esto es obtener la informacidén necesaria
para eliminar un efecto indeseable, conocido como efecto estatico, que las heterogeneida-
des superficiales producen en los sondeos MT (Pellerin y Hohman, 1990; Jiracek, 1990;
Flores y Velasco, 1998).

En la Figura 6 mostramos curvas de resistividad aparente y fase, en funcién del
periodo, en algunos sitios a lo largo del perfil. En los periodos cortos, estas funciones son

sensibles a estructuras conductoras someras, mientras que a medida que el periodo se
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incrementa, aumenta la influencia de zonas conductoras mas profundas. En cada sitio se
muestran s6lo cuatro curvas de respuesta: dos de resistividad aparente y dos de fase. Estas

curvas corresponden a las impedancias Z,, y Z,, en un sistema coordenado con x hacia el

norte ¢ y hacia el Este.

Probablemente lo que més llama la atencion en las curvas de resistividad aparente de la
Figura 6 es que los sitios (Vi01, Vi06, Vill y Vil7) localizados en la mitad occidental del
perfil muestran resistividades aparentes entre 1 y 100 ohm-m, mientras que en los sitios
(Vil8, Vi27, Vi32 y Vi35) localizados en la mitad oriental del perfil las resistividades
aparentes son un orden de magnitud mayores. Los primeros corresponden con la amplia
planicie de rellenos sedimentarios que constituye el desierto de Vizeaino, y los ltimos con
la region oriental, topograficamente alta, en donde se tienen rocas pluténicas. En los sitios
vi06, vill y vil7 la resistividad aparente presenta un minimo a perfodos de alrededor de 1
s, probablemente relacionado con los sedimentos conductores. A periodos més largos la
resistividad aparente aumenta y las curvas se separan, lo cual revela que a mayor
profundidad se encuentran rocas més resistivas y que la resistividad cambia lateralmente.
En contraste, en los sitios vi27, vi32 y vi35 la resistividad aparente aumenta hasta alcanzar
un méximo para luego disminuir con el periodo, revelando que bajo las rocas resistivas que

afloran en la serrania oriental, se encuentra-una zona mas conductora.

ILS. Interpretacién preliminar

La primera etapa en la interpretacién del conjunto de datos magnetoteltiricos consistié

en utilizar modelos en donde la conductividad puede cambiar s6lo en una dimension: la
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profundidad. Los modelos 1-D, calculados individualmente para cada sitio, usando la
aproximacion de Gémez-Trevifio (1996), se agruparon para construir una seccién con todos
los sitios a lo largo del perfil (Figura 5 de Romo et al., 2001; Apéndice A). A pesar de sus
limitaciones, esta modelacioén produjo resultados interesantes. Uno de ellos es que, cuando
se consideran resistividades menores a 30 ohm-m, se puede seguir una banda de minimos
que se mantiene horizontal entre los sitios 1 y 16, para hacerse gradualmente mas profunda
y més amplia hacia el oriente (sitios 16 al 27). La profundidad del ¢je de esta zona de
minimos es de ~10 km entre los sitios 4 al 16 y se profundiza hasta alcanzar ~40 km bajo el
sitio 27. Aunque la geometria y resistividad de esta zona han sido derivadas usando una
aproximacion 1-D y pueden modificarse al usar aproximaciones menos restrictivas, parece
evidente que existe una zona relativamente conductora que se extiende horizontalmente por
cerca de 150 km y que se encuentra a considerable profundidad.

En el mismo trabajo se mmestra una imagen del subsuelo obtenida usando una
aproximacion que tiene en cuenta el efecto de la variacién lateral de la resistividad sobre
todo el conjunto de datos (Figura 6 de Romo et al., 2001; Apéndice A). El algoritmo
utilizado es una extension para 2-D de la transformacién de Niblet-Bostick { Esparza et al.,
1993). Vale la pena mencionar que a diferencia de ofros esquemas de inversion basados en
la solucion iterativa de ecuaciones diferenciales parciales, el algoritmo de Esparza et al.
(1993) estima la conductividad del subsuclo mediante una transformaciéon de los datos
observados basada en el trabajo de Gémez-Trevifio (1987). La caracteristica dominante en
este modelo es el conductor (< 30 ohm-m) que se profundiza hacia el oriente a partir del

sitio 9, y que puede seguirse por cerca de 150 km. La cima del conductor se encuentra a
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~20 km bajo el sitio 11, donde se mezcla con una zona conductora que alcanza la superficie
bajo el sitio 13. Hacia el oriente, la cima del conductor se profundiza gradualmente hasta
alcanzar una profundidad de 100 km en €l extremo oriental del perfil. En el extremo
occidental del perfil aparece un conductor casi vertical que se conecta con la superficie
bajo los sitios 4 a 6. Ambas zonas conductoras parecen conectarse horizontalmente a

profundidades entre 10 y 20 km.
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III. Una nueva funcion de respuesta magnetotelirica

IIL.1. Funciones de respuesta usadas actualmente.

A diferencia de la mayoria de los datos geofisicos, los cuales se miden como escalares
y mas tarde, por conveniencia, se construye con ellos alguna forma vectorial o tensorial; el
dato basico obtenido en una observacion magnetotelirica (MT) es, necesariamente, una
forma tensorial. El reconocimiento de que la representacién mdas apropiada para la
impedancia, medida en la superficic de la tierra, requiere de una forma tensorial, surgid
muy pronto en la historia del magnetotelirico. El planteamiento original, que utilizaba la
impedancia escalar producida por un medio estratificado (Tikhonov, 1950; Cagniard,
1953), si bien establecié los fundamentos del método, resultd de poca utilidad préctica. La
experimentacion demostrd que la impedancia escalar dependia no solamente de la variacién
espacial de la resistividad, sino también de la polarizacién del campo incidente. Esta
limitacién fue superada suponiendo, apropiadamente, que las componentes horizontales del
campo eclectromagnético estan linealmente relacionadas mediante un tensor de segundo
orden, ¢l llamado tensor de impedancia (Cantwell, 1960; Rokityansky, 1961; Bostick y

Smith, 1962; Swift, 1967), es decir,

E Z. Z H
L . xx xy x ( 4)
Ey Zyx Z.Vy Hy
Este modele hizo posible el uso prictico del método magnetotelurico, y al mismo

tiempo planted nuevos retos.
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El tensor de impedancia contiene las interacciones de corrientes eléctricas horizontales
en todas las direcciones posibles, independientemente de la polarizacién de la fuente. Es
una representaciéon simple, y al mismo tiempo general, de la funcién de respuesta de la
tierra ante una polarizacién arbitraria del campo electromagnético natural.

Sobre un medio estratificado horizontalmente, ¢l aparente exceso de informacién
incluida en el tensor de segundo orden no constituye mayor problema. Es ese caso, los
clementos diagonales se hacen cero, como corresponde, puesto que las corrientes que
fluyen en distintas direcciones no interactdan entre si; y por otro lado, los elementos fuera
de 1a diagonal son idénticos entre si, como debe ser, puesto que la impedancia es la misma
en todas direcciones. Es decir, que los problemas unidimensionales (1-D) pueden tratarse
apropiadamente usando el tensor de impedancia directamente.

En presencia de estructuras en dos dimensiones (2-D), la corriente eléctrica toma ciertas
direcciones preferenciales. Si el sistema coordenado de referencia se encuentra alineado
con ¢l rumbo geo-eléctrico de las estructuras, la diagonal del tensor sigue siendo cero. Esto
es asi porque las corrientes que fluyen a lo largo de la estructura 2-D no interactitan con las
que fluyen cruzandola. Estos sistemas de corrientes definen los dos modos de polarizacion
convencionalmente conocidos como TE (transversal eléctrico) y TM | (transversal
magnético), en los que la corriente fluye a lo largo y a través de las interfaces,
respectivamente. Los elementos fuera de la diagonal del tensor corresponden con la
impedancia asociada con cada uno de estos modos. De manera que en 2-D, el tensor de
impedancia conduce a cantidades que pueden ser facilmente reconocidas, y propiamente

asignadas, a modos de conduccion de corriente en el medio fisico. Cuando los ejes de
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referencia no se alinean al rumbo del modelo, los cuatro elementos del tensor son distintos
de cero, sin embargo, una simple rotacién de coordenadas los transforma en Ios
convenientes modos TE y TM. Es decir que, como en el caso 1-D, las situaciones en 2-D
son fratadas apropiadamente por el tensor de impedancia, en el sentido de que podemos
recuperar cantidades que pueden facilmente asociarse con el flujo de corrientes en ¢l medio
fisico. En la practica, tal como lo establecié Swift (1967) por primea vez, el angulo de
rotacidn puede escogerse de manera que minimice alguna medida de la nonﬁa de los
elementos diagonales del tensor de impedancia.

La simplicidad y el solido significado fisico del planteamiento de Swift (1967), lo
hicieron muy popular. La rotacion de Swift se usé ampliamente en la década de los 80’s
por la comunidad magnetotelirica, atin en situaciones en donde no era completamente
aplicable. En general, en presencia de flujo de corriente tridimensional (3-D), es imposible
encontrar un &dngulo de rotacidn que efectivamente reduzca los elementos diagonales a un
nivel razonablemente cercano a cero. En estos casos el resultado de la rotacidn optima son
dos impedancias, pseudo-TE y pseudo-TM, que no representan completamente la
impedancia del medio fisico. Este problema ha motivado un gran nimero de trabajos en la
literatura magnetotelurica.

Para tratar la situacién general 3-D se requiere analizar el tensor completo. Los
esfuerzos para simplificar el anilisis de las cuatro impedancias complejas, que no sélo son
funcién de la frecuencia sino también de la orientacion del sistema coordenado, han
evolucionado por distintos caminos. Por ejemplo, para entender la relacion funcional entre

los elementos del tensor y la orientacién del sistema de referencia se han usado diversas
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representaciones gréficas, una de las primeras fue propuesta por Sims (1969) y una de las
miés recientes se debe a Lilley (1993, 1998). Otro grupo de investigadores ha tratado de
explorar las ventajas de utilizar algunas cantidades invariantes ante rotacidon que pueden
encontrarse combinando los elementos del tensor (e.g. Fisher y Masero, 1994; Szarka y
Menvielle, 1997; Weaver et al.., 2000; Szarka et al.., 2000).

Una linea de investigacién que ha resultado particularmente exitosa, consiste en
suponer que la impedancia medida estd compuesta de una parte estrictamente 2-D, de
origen regional, que ha sido distorsionada por efectos locales 3-D. Considerando este
modelo particular, se han propuesto varias maneras de descomponer el tensor medido en
sus partes originales (e.g. Larsen, 1977; Zhang, 1987; Bahr, 1988, 1991; Groom y Bailey,
1989, 1991; Chave y Smith, 1994; Smith, 1995, 1997). La descomposicién de Groom-
Bailey (Groom y Bailey, 1989, 1991) ha sido muy usada en la ultima década y ha probado
su efectividad en muchas situaciones practicas, en donde el modelo supuesto:
regionalmente 2-D con heterogencidades 3-D locales, se acerca a la realidad.

Ofra ruta de investigacién no hace ninguna suposicién sobre el modelo regional, sino
que reconoce que el tensor completo describe cualquier situacion 3-D, y usa alguna
transformacién matematica buscando reducir el tensor a formas mas simples. Ejemplos de
esta linea son las formulaciones en eigen-estados propuestas por Eggers (1982), Cevallos
(1986) y LaTorraca et al.. (1986); la factorizacidén del tensor desarrollada por Spitz (1985),
y la descomposicidn candnica propuesta por Yee y Paulson (1987). La principal ventaja de
estos métodos es que son aplicables a cualquier situacion general. Desgraciadamente la

conexioén entre las funciones de respuesta resultantes y el modelo fisico 3-D del subsuelo
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no es tan obvia, como lo es en el caso del anlisis de Swift para medios 2-D. Esta
dificultad, junto con algunas complejidades propias del propio andlisis, ha reducido la
utilidad practica de estos métodos.

Aunque podria pensarse que enconirar una representacién equivalente del tensor de
impedancia resulta redundante, puesto que toda la informacién del subsuelo ya se encuentra
enteramente contenida en el tensor original, en la practica no es asi. Considérese por
gjemplo la transformacién de Swift (1967), que transforma los cuatro elementos del tensor
{z

xx?

VA

A Zw} = {ZTE, Lo s 9} en dos impedancias principales y un angulo
de rotacion que minimiza la diagonal del tensor. En una situacién estrictamente 2-D, esta
transformaciéon produce un equivalente exacto del tensor original, sélo que es un
equivalente que resulta mas facil de interpretar porque nos acerca mas al sistema fisico de
corrientes en el subsuelo. Este es un ejemplo de una cquivalencia que resulta sumamente

util. Asi como la transformacién de Swift nos lleva a los modos TE y TM en el caso 2-D,

;serd posible encontrar una transformacion similar para 3-D?.

II1.2. Una transformaciéon compleja

Comencemos por considerar que la corriente eléctrica en el subsuelo puede separarse
en dos sistemas, uno de ellos moviéndose a lo largo de las fronteras entre distintas
estructuras y ofro que las cruza. En esta seccién mostraremos cémo es que esta
consideracién nos llevé a dos nuevas funciones de la impedancia, que denominamos
impedancia serie e impedancia paralelo. La primera esta relacionada con las corrientes que

viajan a través de las interfaces y la segunda con aquellas que se mueven a lo largo de ellas.
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Ademds mostraremos que estas nuevas funciones de respuesta podrian jugar en 3-D, el
papel que juegan los modos TE y TM en 2-D.

Los detalles del desarrollo matematico de la nueva transformacién, ejemplos de su
funcionamiento con datos sintéticos, asi como ejemplos de su aplicacion con datos reales se
encuenfran en Romo y Gomez-Trevitio (2001). Aqui solamente describiremos los
conceptos principales.

La rotacién estindar del tensor de impedancia supone que los campos
electromagnéticos observados en el marco de referencia x-y se transforman. a un nuevo
sistema de coordenadas x’-y’, mediante una matriz de rotacién R que se aplica tanto al
campo eléctrico como al campo magnético. Usando la ecuacién (4) la transformacion
puede escribirse como

RE = RZR'RH 5)
donde Z es el tensor de impedancia, E y Hson campos eléctrico y magnético horizontales,

y R es una matriz unitaria (R"R =1), dada por

R:( cos@ sine}, )

—-sin@ cosQ
El tensor de impedancia en el nuevo sistema de coordenadas puede obtenerse mediante

Z'=RZR". La transformacidén de Swift encuentra el dngulo 6ptimo 0 capaz de reducir
Z’ auna forma antidiagonal.

Consideremos ahora una transformacion R, aplicada al campo eléctrico horizontal E,
mientras que una transformacién distinta R, se aplica al campo magnético horizontal H,

es decir,
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RE=R,ZR;R,H , (7
Ademas de aplicar una transformacién distinta a cada uno de los campos, vamos a permitir
que el 4ngulo © tome valores complejos. Al permitir que 6 sea complejo, R se convierte
en una transformacion capaz no sélo de rotar los ejes coordenados, sino también de
producir elipticidad, introduciendo retrasos de fase. Una de las ventajas de ésta formulacidén
en particular, es que la matriz R preserva la forma y propiedades matematicas de una
simple matriz unitaria. No es dificil probar que la matriz compleja R puede expresarse
como una rotacion real multiplicada por una matriz con elementos imaginarios fuera de la
diagonal.
La impedancia transformada puede escribirse en términos de la original, como
Z'=R,ZR] . (8)
Usando la ecuacion (6) podemos encontrar los valores de 8,y 6, que se requieren para

anti-diagonalizar Z , es decir para hacer

T 0 Zl
&zmzz ol 9)
2

El resultado de la anterior transformacion es que la impedancia original puede ser
representada equivalentemente por un nuevo conjunto de cantidades complejas, es decir,

V,Z

xe xy?

zZ

v Zyt {2, Z,, 6, 6} (10)
Las cantidades Z, y Z,cstdn intimamente relacionadas con los valores caracteristicos

encontrados por LaTorraca (1986), quien utilizd para su andlisis una descomposicién en

valores singulares (DVS). Por otro lado, Z, v Z, son equivalentes a los valores principales
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obtenidos con la descomposiciéon canénica propuesta por Yee y Paulson (1987). Estos
autores demuesiran que Z, y Z, son valores extremos de la magnitud de la impedancia, lo
que significa que los correspondientes valores de Ia resistividad aparente son el méximo y
el minimo posible. Las otras cantidades 6, y 6,, que aparecen en la transformacion, son
pardmetros complejos que, como se mostrara mas adelante, se asocian a las propiedades

geométricas del medio.

Utilizando las ecuaciones (6) y (7) podemos escribir

E, 0 Z )\ H,
= . (11)

E, Z, 0\ H,
El primer renglon de la ecuacion (11) significa que el campo eléctrico E, depende
solamente del campo magnético en la direccion de A, . Similarmente, del segundo renglén
puede entenderse que el campo eléctrico E, solo es sensible a campos magnéticos en la

direcciéon H, . Tal como ocurre con la DVS, o con la descomposicién candnica, la anterior

transformacion es una manera efectiva de desacoplar las ecuaciones magnetoteldricas, para
el caso general 3-D, en dos estados de polarizacion. Puede entenderse como una extension
natural del andlisis de Swift (1967). La ecuacidn (11) generaliza el analisis de Swift en dos
aspectos: primero, considera campos elipticamente polarizados en lugar de campos
lincalmente polarizados; y segundo, el campo eléctrico no es necesariamente perpendicular

al campo magnético.
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HL3. La transformacién Serie-Paralelo del tensor de impedancia
En lo que sigue usaremos la ecuacién (11) junto con 0, y 6, para obtener otras dos

transformaciones similares a (10). La motivacién ahora es obtener pardmetros que puedan
caracterizar corrientes que fluyen a través y a lo largo de interfaces. Es conveniente
considerar la experiencia ganada en la interpretacién 2-D, recientemente revisada por
Berdichevsky et al.. (1998). Ellos enfatizan la naturaleza complementaria de la informacién
proporcionada por los modos de polarizacién TE y TM. En particular, demuestran que las
anomalias TM producidas por cuerpos resistivos son mayores que aquellas causadas por
cuerpos conductores. Por el contrario, las anomalias TE producidas por cuerpos
conductores son mayores que aquellas causadas por cuerpos resistivos. La fisica detras de
estas observaciones es muy similar a lo que pasa en un circuito con resistencias arregladas
en serie o en paralelo. La resistencia méds grande es la que domina la caida de voltaje si el
arreglo estd en serie, mientras que en un arreglo en paralelo, la resistencia mas baja es la
mas importante para estimar el voltaje de salida. En lo que sigue presentaremos las
transformaciones sugeridas por estas analogias.

Para obtener la resistencia equivalente de un arreglo de resistencias en serie, las caidas
de voltaje se suman y el resultado se divide entre la corriente que circula por la red. Esta
analogia sugiere que una impedancia equivalente puede obtenerse sumando los campos

eléctricos. Lasumade E, y E, enla ecuacién (11) es
E+E,=Z2ZH,+Z,H, . (12)

Esta ecuacién puede re-escribirse como
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E=(Z, Z)R;R, (:3*} , (13)

2
donde E=FE +£,, y R, es, una vez mas, una transformacién compleja. Esta vez,
buscamos un campo magnético capaz de producir el campo E requerido, insistiendo en

que las impedancias transformadas sean iguales. La impedancia equivalente sera llamada la

impedancia serie Z; . La matriz R, que buscamos es tal que

R 2| _[%s 14
7). @

Esta condicién lleva a

z, = Lt | 4% (15)
2cosd 2sinéd
con ¢ dada por
tand):(Z‘_ZzJ . (16)
Z,+2Z,

Puesto que Z, y Z,son valores extremos, la ecuacion (16) indica que tand estd
limitada entre 0 y 1 en el eje real. De modo que, en una situacién cercana a 1-D,
Z, =Z, = Z. Por otro lado, a medida que la diferencia Z, —Z, se incrementa, el promedio
pesado expresado en (15) magnifica el valor Z;de modo que siempre se conserva cerca

del maximo. Consecuentemente, el estimador de la impedancia serie depende

principalmente de la impedancia maxima (ya sea Z, o Z,) y muy poco de la impedancia

minima.
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Utilizando las ecuaciones (15) y (16) podemos calcular Z, y Z, conocidas Z; y ¢,y

viceversa. Lo que demuestra que la transformacion representada en (10) puede modificarse

para adquirir la forma
{Z,, Z,, 0,, 0,} ©{Z. ¢, 0,, 0,}. a7

Siguiendo bésicamente el mismo procedimiento anterior, también puede obtenerse una
transformacion en donde la impedancia equivalente sea una impedancia en paralelo. En un
arreglo de resistencias en paralelo, sumamos corrientes y multiplicamos por el voltaje
comun para obtener la resistencia equivalente. La analogia sugiere que la impedancia en

paralelo puede obtenerse sumando campos magnéticos. Para esto es conveniente invertir la

- , (18)
#,) % o\E

donde Y, y Y, son admitancias calculadas simplemente como los reciprocos de Z, y Z,,

ecuacién (11) de manera que

respectivamente. Sumando los campos magnéticos tenemos que

H +H,=YE+ LE,, (19)
la cual es equivalente a
T E,
H=(t, 1RR| '], (20)
2

donde H =H,+H, y R, es, como siempre, una transformacién compleja. Ahora podemos

definir un campo eléctrico capaz de producir el H requerido, con la condicién de mantener

un balance entre las admitancias ¥, y ¥,. La impedancia equivalente asi obtenida serd
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llamada la impedancia en paralelo Z,. Por conveniencia encontraremos primero su

inverso, la admitancia ¥, = Z;'. La transformacién R , que buscamos es tal que

R L_(% 21
’K-{n)' (21)

tan'y=(y'_YzJ oy (22)

YP — Yl+Y2 — Yi_YZ . (23)
2cosy 2siny

Lo que implica que

Puesto que ¥, =Z;' y ¥, =Z", se sigue que y=¢, de aqui que podamos escribir la
ecuacion (23) como

7 = 2Z,Z,cos¢ 2ZZ,sin¢
P Z+z, Z-Z,

24)

El comportamiento de Z, es mds facil de inspeccionar analizando su reciproco Y,
dado en la ecuacién (23). Por ejemplo, puede observarse que Y, es un promedio aritmético
dominado por la admitancia mayor (la minima impedancia). En otras palabras, el estimador
de la impedancia paralelo es mas sensible a la impedancia minima y poco sensible a la
impedancia maxima.

Como en el caso anterior, utilizando las ecuaciones (22) y (24) podemos calcular Z, y
Z, si conocemos Z, y ¢, y viceversa. La transformacién representada en (10) puede
modificarse para tomar la forma

{z,, Z,, 6,, 0,}<={Z,, ¢ 6, 6, (25)
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Las transformaciones representadas por las relaciones (17) y (25) pueden reducirse a

una sola, reemplazando ¢ en (17) por Z,. Esto es posible porque Z, puede calcularse

con la ecuacién (24) cuando se conoce ¢. De manera que podemos escribir

Z, Z,, 6., 6,} ©{Z;, Z,, 0,, 8,}. Bste tltimo resultado también puede

e? e

conectarse con el tensor original, de modo que tenemos una transformacién del tipo
{Z., 2, Z,, Z”,} < {Z;, Zp, 6,, 0,}.Larazén para construir una representa-
cién que combine las impedancias serie y paralelo es la conveniencia de tener dos

cantidades que involucran conceptos complementarios, tal como sucede con los conceptos

de TE y TM en el caso 2-D. Es mds, como s¢ muestra mas adelante Z, puede identificarse
con Zp, y Z, con Zy, . Aunque debe notarse que Z; no se reduce a Z, ni Z, se reduce
a Zpy en una situacion 2-D. Por otro lado, 0, y 0, son funciones complejas que se asocian

a la geometria del sistema de corrientes en el subsuelo. Sin embargo, en vez de usar los
angulos 6, y O, separadamente, es més conveniente usar el promedio angular y las
diferencia angular

Romo y Gémez-Trevifio (2001) demuestran que la tangente de la diferencia angular
AB=0,-06, es un indicador natural de 3-D conocido como skewness o desvio de la
impedancia. Swift, (1967) y Vozoff, (1972, 1991) lo definieron para saber en qué medida

el tensor observado se aparta o desvia del caso 2-D. Esta diferencia angular puede

escribirse en términos de los elementos del tensor original como

Z +2Z
AB = arctan{?’“w—”J . (26)

¥ _Zyx
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Notese que el argumento de esta funcién compleja es el cociente entre la traza y la
diferencia de la anti-diagonal, dos cantidades conocidas como invariantes ante rotacién. De
aqui que la diferencia angular A9 sea también invariante ante rotacidn.

Por otro lado, tambi¢n se demuestra que la parte real del promedio angular resulta ser el
angulo de rotacién definido por Swift (1967) y por Sims (1969),

_ 2Re(BA"
me( 9 ) = %axctan[mf(_le)] + %” 27)

donde 4=2 +2,, B=Z-Z,,y A" denota el complejo conjugado. Finalmente, la

parte imaginaria puede escribirse en funcién de los mismos parametros 4 y B como

2 2 o~ *
Sm( 6):1111 |A|2+]B|2+2‘sm(BA‘) | %)
8 |4 +|B —23m(B4")

Esta cantidad es distinta de cero solamente en el caso 3-D, cuando Sm (BA*) 0.

En resumen, la transformacién del tensor original en términos de éstos pardmetros

puede representase como

{Zer 2,0 2., 2,} o |2, Z,. 0, 16}, (29)

Xr? xy’
Como se demuestra por Romo y Gomez-Trevifio (2001), las impedancias Z,y Z; son
invariantes ante rotacidn, al igual que A9 y Sm( ) ), por lo que representan propiedades

no-direccionales de la tierra. Las ecuaciones que transforman el tensor original, en el

dominio x-y, al dominio s-p son
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Ay » Jx (30)
- zZ,-Z,
0 = —arctan y
[Z +Z, J
Z
AD = arctan[ = +Z”’J
Zy =2y
Los elementos del tensor original pueden recobrarse con la transformacién inversa
% %
Z -Z zZ -
zZ, = L(gs_f’_) sin (Ag) - ES,.(&_F_P) sin (29) ,
2 2 )
b4 7 VW
ny = égi;@ 003(26) + “Z.LZ‘;’__Z_LJ COS(AG),
G31)
1
2,(Zs+2,) Y~ (Z3(2,-2,)Y"
Z, = —S-—ST—L cos(29)— -~S——S2—P cos(AB) vy
% b
Z -Z Z -
Z, = LZSZ“L) sin(A6) + —Zi{s-;—”)- sin(26).

La existencia de una transformacién inversa confirma que no hay pérdida de informacién
Si uno usa {ZS, Zy, 6, AG} en lugar del conjunto original {Zn, Zw Z s Zyy}.

Consideremos ahora como ejemplo el caso 2-D. Cuando los ejes se encuentran alinea-

dos al rumbo, Z,_ =Z =0, por lo que las ecuaciones (30) se reducen a
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2
Z, :_.\/_E._ZLZW]_, (32)
(z2 +Z§I)A
6=0,
A =0,

Es decir que en el dominio transformado, el caso 2-D, con los gjes alineados al rumbo,

es equivalente a suponer ©=A8=0, En estc caso las ecuaciones (31) para la

transformacion inversa se reducen a

=0,
+ ¢ s\&s = 4p s
[Z e )Jy+(z (22 - )]y’ (33)
(ZS(Z +Z, )J2_[ZS(232—ZP)J2 y
=0.

Los conceptos que nos llevaron Z; y Z, son bastante diferentes de aquellos que
conducen a las tradicionales impedancias bi-dimensionales Z,.(modo TE) y Z,, (modo
TM). No es sorpresa que, en una situacién 2-D, las impedancias serie y paralelo no se
reduzcan a los modos TM y TE. De hecho, Z; y Z, permanecen, como en 3-D,
independientes del sistema coordenado, mientras que Z w (TE)y Z_, (TM), por definicién,

dependen de la direccién. Sin embargo, ambos conjuntos de funciones de respuesta tienen
una caracteristica en comun: las dos son representaciones fisicamente consistentes del

tensor de impedancia. Aun en situaciones geoldgicas cercanas a 2-D, donde los modos TE
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y TM son conceptos adecuados, las respuestas series y paralelo son funciones alternativas
ttiles en la interpretacién de las propiedades del subsuelo.

Las ecuaciones (30) y (31) representan, en forma compacta, la transformacién directa e
inversa del tensor de impedancia, respectivamente. Aunque Z; y Z, pueden calcularse
usando las compactas formas cuadriticas mostradas en (30), éstas pueden producir,

innecesariamente, fases fuera de cuadrante, Por esta razén prefertmos usar

Ccos(Z@) A
tan(d))*__“—Acos(A@) , (34)
A
= —, 35
’ ZGos(d))cos(ZG) d 9
_det(Z)
Z, = Z (36)

IIL.4. Interpretacion de las impedancias Serie y Paralelo

En una situacién 2-D es posible predecir el comportamiento de las respuestas serie y
paralelo sobre la base de nucstra experiencia con los modos TE y TM. Es claro que la
mayor impedancia dominard la respuesta serie y que la menor lo hard con la respuesta
paralelo. Por otro lado, sabemos que las anomalias TE son Unicamente de naturaleza
inductiva, mientras que las anomalias TM se deben a efectos tanto galvanicos como
inductivos. En un ejemplo incluido en Romo y Gémez-Trevifio (2001), se muestra que la
impedancia paralelo, como la TE, es mds sensible a un cuerpo conductor, mientras que la
impedancia serie, al igual que la TM, se ve afectada tanto por el cuerpo conductor como

por el resistivo. En cierta manera las impedancias serie y paralelo se complementan una a
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la otra, similarmente a como lo hacen los modos TE y TM. En el ejemplo mencionado
también se destaca la simetria y la relativa snavidad de las anomalias seric y paralelo
respecto a TE y TM. Esto se debe al efecto de promediado que estd implicito en la
formulacién. Sin embargo debe reiterarse que en el caso 2-D, ambos conjuntos contienen
exactamente la misma informacién, como lo garantiza la transformacién inversa,

En 3-D no hay verdaderos modos TE y TM, puesto que las direcciones de corriente no
pueden desacoplarse geométricamente. Los cuatro elementos del tensor son distintos de
cero. Los elementos angulares de la equivalencia serie-paralelo también son distintos de
cero. En los ejemplos 3-D mostrados en Romo y Gémez-Trevifio (2001) se hace evidente
que la intensidad de las anomalias en el dominio x-y depende del grado de acoplamiento
entre el campo inductor y el cuerpo conductor o resistivo. Cnando el campo eléctrico se
orienta con una interfase, produce una anomalia tipo TE, y cuando se hace perpendicular a
una interfase produce una anomalia tipo-TM. Los gjemplos muestran que la anomalia
paralelo es més sensible a los efectos locales tipo-TE; por su parte, la anomalia serie es
sensible a los efectos locales tipo-TM. De manera que la respuesta paralelo esta relacionada
con campos electricos a lo largo de las interfaces, mientras que la respuesta serie responde
mejor a campos eléctricos perpendiculares a las interfaces, Los resultados de los ejemplos
3-D confirman que la impedancia serie es de tipo-TM, que la impedancia paralelo es su
complemento tipo-TE, y que esto no depende del grado de acoplamiento direccional, sino
solamente de la forma y conductividad del cuerpo causante de la anomalia.

Berdichevsky et al.. (1998) encuentran que los efectos producidos por cuerpos

conductores son mejor percibidos por la impedancia longitudinal (TE local). También
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demuestran que los efectos producidos por cuerpos resistivos solamente se detectan por la
impedancia transversal (TM local). Nuestros resultados confirman este resultado y lo

extienden a las impedancias serie y paralelo.

IILS. Larepresentacion invariante del tipper

Cuando se realizan observaciones magnetoteldricas en un sitio, ademas de registrar la
variacién temporal de los campos electromagnéticos horizontales, es costumbre registrar
también la variacion del campo magnético vertical. El analisis de la relacién entre las
componentes vertical y horizontal del campo magnético puede agregar informacién muy
litil sobre la geometria de las estructuras que controlan el sistema de corrientes inducidas en
el subsuelo.

En un medio homogéneo o en 1-D, los campos electromagnéticos se propagan en el
subsuelo conservando un frente de onda paralelo a la superficie, de manera que, si la
superficie es horizontal, el campo magnético observado no tiene ninguna componente
vertical. Por otro lado, si la resistividad del subsuelo cambia lateralmente, se producen
concentraciones de corriente que provocan la aparicién de campos magnéticos verticales.
En estas condiciones tanto las componentes horizontales del campo magnético como la
componente vertical dependen de la amplitud y direccién del campo incidente, asi como
del contraste lateral de resistividad y del sistema coordenado de medicién. La dependencia
del campo incidente puede eliminarse facilmente si se considera la funcién de transferencia
(la razoén) entre el campo horizontal y el vertical. En general, para cada frecuencia, esta
funcién de transferencia se puede representar con dos nimeros complejos, cada uno

actuando sobre una de las componentes horizontales del campo magnético.
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En el pasado se han propuesto varias maneras de analizar la funcién de transferencia
magnética, algunas de ellas derivadas de la practica de los sondeos geomagnéticos
profundos (GDS por sus siglas en inglés), en donde esta funcién de transferencia,
generalmente entre sitios distintos, se ha utilizado desde principios de los 60’s (ver por
ejemplo: Parkinson, 1959, 1962; Wiese, 1962; Schmucker, 1970; Lilley y Arora, 1982;
Weaver y Agarwal, 1991; Siemon, 1997). En estos casos, se acostumbra analizar las
denominadas flechas o vectores de induccidn, construidas con las partes real e imaginaria
de la funcidn de transferencia. En cambio, algunos otros autores prefieren definir la funcién
de transferencia en términos de una magnitud y una fase, y analizar ambas en funcién de la
frecuencia, para cada sitio de observacién (ver por ejemplo: Vozoff y Swift, 1968; Sims y
Bostick, 1969; Word et al.., 1970; Vozoff, 1972; Jupp y Vozoff, 1976; Gamble et al..,
1982; Zhang et al.., 1993). Esta representacién, conocida como fipper, ticne varias
limitaciones, la mas importante es que no existe ninguna relacién funcional entre la
magnitud y la fase, ni entre cstas ultimas y las partes real e imaginaria, como ocurre con
cualquier funcién de transferencia compleja. Otra limitacién recientemente advertida por
Esparza y Gomez-Trevifio (1997), radica en que la funcién usada para estimar la fase no es
invariante ante rotacién, contrario a lo que se suponia desde su definicidn ( Jupp y Vozoff,
1976, 1997).

En esta seccidn demostraremos que, tal como ocurre en el caso del tensor de
impedancia, es posible encontrar una transformacion que, aplicada a los campos
magnéticos medidos, produce una representacién invariante y consistente del tipper,

ademsas de una funcién angular que contiene a los tradicionales conceptos de rumbo del
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tipper v desvio del tipper. Los detalles, junto con algunos ejemplos de su aplicacién se
encuentran en el trabajo de Romo et al.. (1999}, que se incluye en el Apéndice B.
Para una frecuencia dada, las componentes horizontales y la componente vertical del
campo magnético guardan una relacién lineal que puede escribirse como
H =AH +BH, 37
donde H, representa la componente vertical del campo magnético, mientras que H, y

H, son dos componentes ortogonales del campo magnetico horizontal. Los coeficientes 4

y B son dos ntmeros complejos que definen a la funcidn de transferencia magnética,
generalmente llamada tipper.

Considerado como un operador vectorial, el tipper produce H, al aplicarse al vector de

campo horizontal (Hx H, )T . Es decir,
H, =(4 B , 38
=By - (38)
Tradicionalmente ( Jupp v Vozoff, 1976; Vozoff, 1991), la magnitud y la fase de este

operador complejo se han definido como

T\ =|4" +|B]" vy (39)

_ |4 ¢, +18] 0
.=

¢ ;
7

; (40)

donde ¢, y ¢, son las fasesde 4 y B, respectivamente.!T ] es conocida como la magnitud

del tipper y ¢, como su fase. Hasta hace algunos afios se suponia que tanto la amplitud

como la fase del tipper eran invariantes respecto a rotaciones del sistema de medicion.




48

Hace unos afios, Esparza y Gémez-Trevifio (1997) demostraron que la fase definida por
(40) no es invariante. En realidad esta fue la motivacién originall que nos llevé a explorar
la posibilidad de encontrar una mejor definicién. Como resultado de esta investigacidn
encontramos que una transformacién con una matriz de rotacién compleja produce la
definicién invariante buscada.

La ecuacién (38) puede escribirse como

H =(4 TRHX 4
. =(4 BRR| |, 1)

y
donde R es la matriz unitaria con elementos complejos, definida en la ecuacién (6). El
nuevo operador (4" B')=(4 B)R" puede estimarse buscando la transformacién capaz
de anular uno de los elementos del vector. Es decir, debemos encontrar una R que
produzca
(7 0)=(4 B)R". (42)
La solucion a (42) se puede encontrar ficilmente como

7 = AcosO+ Bsend y (43)
B

o =arctan| = | . 44

arcan(A] (44)

Tanto 7 como 6 son dos funciones complejas que contienen toda la informacion
originalmente contenida en A y B . Como se demuestra en el Apéndice B (Romo et al...,
1999), 7 es una funcién invariante ante rotaciones del sistema coordenado y 6 es una

funcién tal que,
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t 2 Re(4B")
Re(0) = —arctan | —— L 45
e(0) 5 arctan [|A|2—IB|2 ] y (45)
Sm(0) =~ 1+5
sn()=1 1 (15 (46)
donde
2 3m(4B")
S=-Tmy 47
[4]” +[B]

es el conocido desvio del tipper (Vozoff, 1972; Jupp y Vozoff, 1976), y la ecuacidn (45) es
el angulo de rotacién tal como lo definieron Sims y Bostick (1969).

Debe destacarse que, mientras en nuestro desarrollo ambos conceptos aparecen
naturalmente, los citados autores, con admirable intuicién, idearon su definicién para
resolver una necesidad practica.

La forma invariante del tipper 7 puede interpretarse, al igual que su antecesor, como la
funcién de transferencia entre el campo magnético horizontal y el campo magnético
vertical. Sélo que la forma invariante considera al campo horizontal elipticamente
polarizado, en comparacién con la definicién convencional, que lo supone linealmente
polarizado. Esta particularidad hace que pueda utilizarse apropiadamente atn en casos 3-D,

como lo ilustra el ¢jemplo incluido en el Apéndice B.
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1V. Inversion del Perfil Vizcaino.

IV.1. Interpretacién bidimensional

Las observaciones magnetoteldricas se interpretaron usando el proceso conocido como
“inversion de datos” en el que, dado un conjunto de observaciones, se intenta encontrar un
modelo numérico del subsuelo que sea capaz de reproducirlas lo mejor posible. Primera-
mente se propone como solucion inicial un modelo simple del subsuelo, generalmente un
semi-espacio homogéneo. Enseguida, la propagacion electromagnética se simula numérica-
mente y se calcula la impedancia tensorial en la superficie del modelo numérico. La
impedancia asf calculada se compara con las observaciones reales, y como resultado de esta
comparacioén el modelo del subsuelo se modifica. Este proceso se repite de manera iterativa
hasta que la diferencia entre observaciones y respuesta del modelo se hace minima. La
modificacion iterativa del modelo puede hacerse automdticamente, si se programa en la
computadora un criterio numérico que conduzca a una solucion 6ptima en algin sentido.

En cada iteracion es necesario resolver el, asi llamado, problema directo. Es decir, dada
una distribucién de resistividad en ¢l subsuelo, simular cémo se propagan los campos
electromagnéticos y encontrar los campos que se medirian en la superficie de tal modelo.
Existen varias alternativas para realizar esta simulacién numérica, la que utilizamos en este
trabajo se basa en una aproximacion ideada por Madden (1972), en la que las ecuaciones de
Maxwell se aproximan mediante ecuaciones en diferencias finitas, derivadas de una
analogia con lineas de transmisi6n en redes de circuitos eléctricos {(Mackie et al., 1988). El

subsuelo modelado es un semi-espacio 2-D que se divide en celdas rectangulares, formando
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una malla tan fina como sea necesario para que la simulacién sea numéricamente correcta.
En general las dimensiones de las celdas dependen de la penetracidon nominal (skin depth)
asociada a los campos electromagnéticos que se usen en la simulacién. Cada celda puede
tomar un valor de resistividad distinto pero constante.

Por otra parte, el algoritmo de inversién que utilizamos produce una solucién regulari-
zada, en el sentido que minimiza el desajuste, o la diferencia entre funciones de respuesta
calculadas y observadas, manteniendo una condicion de suavidad espacial dentro del
modelo. BEsto es conveniente porque se evita que ¢l modelo se complique innecesariamente
en aras de obtener funciones de respuesta muy parecidas a las observaciones. En realidad la
suposicion de una situacién 2-D puede ser una simplificacion tan severa, y/o la incertidum-
bre en las observaciones puede ser tal, que no tenga sentido requerir un desajuste dema-
siado pequefio.

El algoritmo que usamos, escrito por Rodi y Mackie (2001), resuelve una aproximacion
lineal del problema, mediante una técnica mas 0 menos convencional, utilizando iteracio-
nes de Gauss-Newton con ciertas modificaciones (Mackie y Madden, 1993). El compro-
miso entre desajuste y suavidad del modelo puede controlarse mediante un pardmetro que
regula el peso que se otorga al criterio de suavidad sobre la minimizacion del desajuste.
Ambos aspectos se expresan como dos términos de una relacién funcional, llamada funcién
objetivo, que es la que se trata de minimizar. La solucién que se obtiene al final del proceso
iterativo es un modelo suave que satisface en cierta medida las observaciones, pero no es
una solucién Umica. Es decir que si la funcién objetivo tiene varios minimos, no hay

garantia de que €l proceso de minimizacion lleve al minimo global. Por esta razon hay que
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cuidar que el modelo inicial no contenga informacién innecesaria que pudiera influir en la
ruta hacia la solucién éptima.

Con las observaciones del perfil Vizcaino se prepararon dos conjuntos de datos para ser
interpretados mediante inversién en 2-D. Uno de los conjuntos se obtuvo, segiin la practica
convencional, usando la descomposicién de Groom y Bailey (1989; 1991), y ser4 referido
en lo sucesivo como conjunto convencional o conjunto GB. Otro conjunto se obtuvo
aplicando la transformacién serie-paralelo propuesta en este trabajo, y sera referido como
conjunto SP.

Para invertir el conjunto SP fue necesario modificar el algoritmo original con objeto de
considerar las nuevas funciones de respuesta. Las modificaciones y algunos ejemplos que
prueban su buen funcionamiento se describen en (Esparza et al., 2002). Por su parte, el
conjunto GB se invirtié utilizando el algoritmo original. En ambos casos se realizaron
experimentos con distintos factores de regularizacion para obtener soluciones con distintos
grados de suavidad y distintos grados de ajuste. Los resultados que aqui se muestran
corresponden a soluciones obtenidas con un factor de regularizacion t = 1.0.

Para la modelacién se considerd un medio bidimensional dividido en celdas discretas y
homogéneas con resistividad constante. Las observaciones se encuentran en la superficie de
una secci6n transversal de ~200 km de longitud por ~100 km de profundidad, al centro de
la longitud total del modelo. Para evitar efectos numéricos indeseables, originados en los
bordes del modelo, la malla se extiende lateralmente hasta distancias de 450 km en ambos
extremos, y hasta una profundidad de 240 km. En la direccién horizontal el 4rea de interés

se dividié de modo que cada sitio observado quedara ubicado al centro de una celda, de
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manera que las celdas miden del orden de 5 km de ancho. Hacia ambos lados y fuera de la
zona de interés la anchura de las celdas aumenta en forma creciente. El espesor de las
celdas es de 500 m en la superficie y va creciendo lentamente con la profundidad hasta
alcanzar 7 km a la profundidad de 100 km; a partir ahi el espesor aumenta rapidamente.

La inversion parte de un modelo inicial homogéneo de 100 ohm-m. El efecto de los
océanos, en los extremos del modelo, se simuld incluyendo celdas con una resistividad de
0.4 ohm-m y con espesores estimados de la batimetria. La resistividad de estas celdas no
se mantiene totalmente fija, la inversién puede cambiarla un poco pero no con la misma
libertad que al resto del modelo.

Debido a que nuestro principal interés no esta en los primeros kilémetros sino en lo que
ocurre a mayor profundidad, decidimos usar solamente periodos mayores a 1 s. Esto
elimina 1a necesidad de usar una malla demasiado fina, sobre todo cerca de la superficie, lo
cual aumentaria innecesariamente la cantidad de incognitas, asi como los requerimientos de
espacio y tiempo de computo. Ademas de limitar la banda entre 1 y 1000 s, los datos fueron
diezmados para obtener en cada sitio alrededor de 15 valores en periodos igualmente
espaciados en escala logaritmica. Ademas, el sitio vi20 se eliminé de ambos conjuntos por
considerarlo demasiado ruidoso, de manera que cada conjunto consta de 36 sitios.

En el conjunto GB, los datos de resistividad aparente de mejor calidad tienen incerti-
dumbres de menos de 2 %, vy de menos de 0.3 % los de fase. El anélisis de errores
correspondiente a las impedancias serie-paralelo es un trabajo pendiente, actualmente no es
posible estimar su incertidumbre. Por este motivo, y con el fin de que la incertidumbre no

fuera un factor importante en la comparacidn entre soluciones, decidimos asignar una
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incertidumbre de 5 % a la resistividad aparente y de 2.5 % a la fase, para todos los datos de

ambos conjuntos.

IV.2. Estimacion de impedancias usando la descomposicion de Groom-Bailey

Como mencionamos en el Capitulo IlI, cuando se intenta interpretar datos reales
mediante modelacion en 2-D, uno de los procesos que méas €éxito ha tenido es el propuesto
por Groom y Bailey (1989;1991). La idea es suponer que los datos observados provienen
de un medio regionalmente bidimensional perturbado localmente por pequefias hetero-
geneidades, generalmente superficiales, de caricter tridimensional. Con esta condicién, el
tensor medido puede descomponerse en

Z=RTSZ,,R’. (48)

Donde Z,, es la impedancia puramente bidimensional, de caracter regional,

0 z
Z;» =[ ' ] ; (49)
-z, 0

R es una matriz de rotacidn con elementos reales, mientras que T y S son formas
matriciales que representan la distorsién de los campos a causa de las supucstas hetero-

geneidades locales 3-D. La impedancia observada se usa para estimar Z,,, el angulo de

rotacién o azimut y los dos pardmetros de la distorsion, denominados fwist y shear. La
estimacién se hace, para cada frecuencia, mediante un proceso de optimizacién no-lineal
que encuentra ¢l mejor conjunto posible de pardmetros. Junto con la solucién Optima,

normalmente se calcula el grado de desajuste entre la impedancia observada y la predicha
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por la descomposicion (48). Para llevar a cabo este proceso utilizamos el algoritmo
implementado por Chave y Smith (1994),

En la Figura 7 se muestra el resultado de aplicar la descomposicién de Groom-Bailey
(GB) a los datos medidos en uno de los sitios del perfil Vizcaino. En la parte superior se
muestran, con simbolos, curvas de resistividad aparente y fase observadas, la linea continua
representa las curvas predichas por la solucidn éptima (Figura 72). En la parte inferior se

muestra la resistividad aparente y fase estimadas para Z,, , los parametros de la distorsién,

y ¢l grado de desajuste entre curvas observadas y predichas (Figura 7b). Para este sitio, asi
como para todos los sitios del perfil Vizcaino, se realizé la optimizacion de GB fijando el
azimut a — 45°, como se observa en la grafica. Es claro que si el medio fuera realmente
bidimensional ¢l azimut se mantendria constante con la frecuencia. En nuestro caso, el
valor del azimut se eligié teniendo en cuenta el rumbo de la estructura geoldgica regional,
revelado por la anomalia gravimétrica de aire-libre (Figura 3), asi como el rumbo del perfil
que deseamos interpretar. Notese que en el caso del sitio vi03, la eleccion de este azimut
produce parametros de distorsion practicamente constantes en una banda ancha de periodos
(1 2 1000 s), lo cual es una indicacién de que la suposicién de una situacién 2-D regional es
bastante valida. Aunque el grado de desajuste es, en general, consistente con este resultado,
la dispersién es demasiado grande para considerarlo una estima confiable. Al parecer,
como lo recomiendan Groom et al. (1993), es mejor observar si las curvas predichas
reproducen las observaciones adecuadamente. En este ejemplo se observa que los elemen-
tos anti-diagonales est4n bastante bien ajustados y que los mayores desajustes estan en uno

de los elementos de la diagonal (Z ).
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Figura 7. Ejemplo de la descomposicion de Groom-Bailey en el sitio vi03. a) Con simbolos
se muestran las curvas de resistividad aparente y fase observadas y con linea continua se
muestran las curvas predichas por la solucién 6ptima. b) curvas de resistividad y fase 2-D
producidas por la descomposicién GB, adicionalmente se muestran los parametros de la
distorsion y el grado de desajuste.
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En el caso del sitio vi24 la situacién es diferente (Figura 8). Los parametros de la
distorsién muestran una apreciable variacién con la frecuencia, particularmente a periodos
mayores a 1 s, ademas de que el nivel de desajuste es en general mayor al del sitio vi03.
Aunque la resistividad aparente se reproduce bastante bien para los cuatro elementos del
tensor, las curvas de fase XY y XX son las que contienen las mayores diferencias. En este
caso, el comportamiento de los parametros de la distorsion sugiere que el modelo regional
2-D no es totalmente valido y que el sitio puede estar influenciado por efectos tridimensio-
nales. En este caso, como en muchos otros, es dificil juzgar objetivamente la validez del
modelo de Groom-Bailey. Como se¢ mencioné antes, el desajuste no es suficientemente
estable para usarse como un elemento de juicio determinante. Mas aun, la estimacion de los
pardmetros de la distorsién es demasiado sensible a la dispersion en los datos, de manera
que en muchos sitios no es posible distinguir alguna tendencia particular. La experiencia
con nuestro conjunto de datos indica que al fijar el azimut, los demas pardmetros se
comportan de manera mas estable, incluidas las impedancias. Debe mencionarse que
también se prob6é un modelo de distorsién mas completo, el cual incluye distorsién en los
campos magnéticos (Chave y Jones, 1997), sin embargo esto no produjo resultados
significativamente diferentes, por lo que preferimos utilizar la descomposicion mas simple
representada en la ecuacién (48), con el azimut fijo a — 45°.

La descomposicién anterior no incluye la distorsién estatica, de manera que este efecto

puede hacer que la diferencia entre Z, y Z, sea apreciable alin en las altas frecuencias o

que ambas curvas se vean afectadas por un mismo factor constante. En nuestro caso, la
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Figura 8. Ejemplo de la descomposicién de Groom-Bailey en el sitio vi24. a) Con simbolos
se muestran las curvas de resistividad aparente y fase observadas y con linea continua se
muestran las curvas predichas por la solucién dptima. b) curvas de resistividad y fase 2-D
producidas por la descomposiciéon GB, adicionalmente se muestran los parametros de la
distorsidn y el grado de desajuste.
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informacion de la resistividad somera, proporcionada por los sondeos TDEM, resulté util
para corregir ambos efectos, en una primera instancia. Otro criterio que usamos para
desplazar las curvas de resistividad aparente de algunos sitios, fue el de mantener snave la
variacién lateral entre un sitio y el siguiente. Finalmente, cuando decidimos incluir en la
inversion solamente datos en la banda entre 1 y 1000 s, modificamos nuevamente los
factores de correccién de algunos sitios, basdndonos inicamente en el criterio de suavidad
lateral entre un sitio y el siguiente.

En la Figura 9 se muestran seudo-secciones de resistividad aparente y fase construidas a
partir de las impedancias obtenidas después de la descomposiciéon GB y corregidas por el

efecto estatico. La impedancia Z, corresponde al modo TE, mientras que Z, es el modo

TM. La resistividad aparente TE varia de manera suave y muy consistente a lo largo del
perfil, con un gran minimo en la mitad occidental y un méximo en la mitad oriental. Hacia
los periodos mas largos, ambos relieves tienden a resistividades aparentes intermedias. Por
su parte, la resistividad aparente TM se comporta similarmente, excepto que hacia los
periodos largos se mantiene cierto contraste lateral. Las fases, aunque son menos suaves,

también presentan una variacion bastante consistente.

IV.3. Inversion de las impedancias GB

En la Figura 10a mostramos el resultado de la inversion después de 100 iteraciones. El
desajuste total entre las observaciones y la respuesta de este modelo es de 32%. Este

desajuste se calcula considerando las cuatro funciones de respuesta: dos resistividades y




2 4 6_8 0 12 14 16 2321 18 25 27 29 31 33 3537
01 3 5 7 9 113 16 17 2219 24 26 28 30 32 34 36
@
51 i
k=i
L
3
[+
g2 !
3 L] T T T T I 1 T 1 U
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180
2 4 0 12 14 16 2321 18 25 27 29 31 33 3537
01 3 5 9 11 13 15 17 2219 24 26 28 30 32 34 36
@
o ! i
R
2
i
[« 8
82 -
3 1 ) T L) ¥ 1 T T T T
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180
Distancia (km})
2 4 6 _8 10 12 14 16 2321 18 25 27 29 31 33 3537
01 3 5 7 9 11 13 15 17 2219 24 26 28 30 32 34 36

log periodo (s)

3 T L] 1 T T T L] T L] — T —
0 20 40 80 80 100 120 140 160 180
2 4 6 _ 8 10 12 14 16 2321 18 25 27 28 31 33 3537
0 13 8 7 9 11 13 16 24 26 28 30 32 34 36

log periodo {s)

17 2219

T T

80

Figura 9. Seudo-secciones de resistividad aparente y fase para los modos TE y TM obteni-
dos después de la descomposicién de Groom-Bailey. Los datos de cada sitio se corrigieron

por €l efecto estatico

80 100 120

Distancia (km)

140 160 -

180

Rho Ap TE
(ohm-m)
1000

0.1

Fase TE
(grados)
0

Rho Ap T™
{ohm-m)
1000

E 100

10

i 0.1

Fase TM
(grad‘c:s:)0

60




61

Desajuste %

N
4.5 6 4 8 o 10,,12,514,516 5232118 ,, 25, 27282930 14533,,35,37 ?21;#]\1?1?
¥ ¥ T"T"VVV"’"?"V h ¥V ¥V YEF 1000

300

| 100

Profundidad (km)

Desajuste %

272829 30 3 323334353é7
TFY Y VTV TYEYYY

Resistividad
(ohm-m}
1000

8 g 104412,314,516,723, 211518 ,, 2554
Yy ¥ YV ¥ Y VYIS YYY YT

300

Profundidad {(km)
8

Q 20 40 60 80 100 120 140 160 180 !

Desajuste %

2,4 5 6, 8 o 10,12, 3141516172322211913 2 2526 27282930 3233343%57 Rezglﬁ;;\il:‘?d
0 v hd YFVYVYYVYVYY Y ¥YYVREYYYF 1000
10
300
= 20 .
= £l 100
BN _.
%‘,‘; 40 30
=
50
02. 10
60 S
70 gt *r et = . N 3
c) Modelo SP con correccion estatica . rms: 27

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180
Distancia {(km)

Figura 10. Modelos de la resistividad del subsuelo obtenidos con la inversién bidimensional.
a) Modelo resultante de invertir el conjunto de datos GB. b) Modelo resultante de invertir el

conjunto de datos SP sin correccidn estatica. ¢) Modelo resultante de invertir el conjunto de
datos SP corregido por el efecto estatico.




62

dos fases, en los 36 sitios de perfil. Un desajuste de una desviacién estdndar corresponde a
la incertidumbre en los datos (5%). La capacidad de este modelo para reproducir las
observaciones puede apreciarse al comparar seudo-secciones representando funciones de
respuesta observadas y calculadas (Figura 11). En esta figura puede observarse que las
principales caracteristicas de las observaciones se reproducen adecuadamente. Se puede
notar que el modo TM se reproduce un poco mejor que el TE. Similarmente, se nota que la
resistividad aparente se reproduce mds facilmente que la fase. De cualquier modo, la fase
que produce el modelo, aunque mas suave, es una buena representacion de la observada.
Para tener una mejor idea de cules sitios y cudles respuestas son mejor reproducidas
por este modelo, se construyeron seudo-secciones representando el desajuste. En estas
graficas (incluidas en el Apéndice C) se puede apreciar que la resistividad aparente TE se
sobrestima demasiado (< -100 %) bajo los sitios 5, 25, 26 y 27 sobre todo en la banda de
periodos de 10 a 1000 s. La fase TE luce una distribucién mas aleatoria, con la mayor parte
de las diferencias dentro del intervalo (-10° 10°). La resistividad aparente TM exhibe el
mayor desajuste (< -100 %)) en una banda alrededor del periodo de 1 s entre los sitios 3 y
17, con el sitio 7 como el peor ajustado. Los detalles del ajuste conseguido en cada sitio
individualmente se pueden revisar en las graficas incluidas en el Apéndice C. Aunque un
desajuste total de 32% puede parecer demasiado, el modelo es snave y explica conveniente-

mente las cuatro respuestas (dos resistividades y dos fases) en los 36 sitios del conjunto.
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IV.4. Estimacion de impedancias usando la transformacion Serie-Paralelo

La transformacion serie—paralelo se aplicd en todos los sitios del perfil para constituir el
conjunto que denominamos SP. Como ejemplo mostramos, en las Figuras 12 y 13, el
resultado de aplicar la transformacion en los mismos sitios (vi03 y vi24) usados antes para
itustrar la descomposicion GB. Cada figura muestra los cuatro elementos del tensor en las
coordenadas de medicién junto con ¢l resultado de la transformacion s-p. Para el sitio vi03
(Figura 12) las curvas de resistividad aparente transformada lucen similares a los elementos
anti—&iagonales, s6lo que mas juntas. Por otra parte, no hay diferencias notables entre las
fases transformadas y las correspondientes a XY y YX. Al parecer, en este caso los
clementos diagonales no contribuyen demasiado. La parte real de la diferencia angular se
mantiene cerca de cero en los periodos cortos y aumenta ligeramente a medida que el
periodo crece. Por su lado, la parte real del promedio angular es un poco inestable a
periodos cortos, pero pronto se estabiliza cerca de cero para girar paulatinamente hacia el
Este al incrementarse el periodo. Las partes imaginarias de ambos parametros angulares se
mantienen pequefias dentro de la mayor parte de la banda de periodos, excepto por algunas
inestabilidades del promedio angular. El comportamiento de ambos parametros angulares
es indicativo de una situacidn cercana a la bidimensional.

Fl caso del sitio vi24 es distinto (Figura 13), las partes reales de ambos pardmetros
angulares varian bruscamente con la frecuencia y las partes imaginarias no se mantienen
cercanas a cero, por lo que se presume que este sitio estd mds influenciado por efectos
tridimensionales, lo cual es consistente con el resultado de la descomposicion de GB

discutida mas arriba.
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Figura 12. Ejemplo de la transformacion Serie-Paralelo en el sitio vi03. a) Curvas de resisti-
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de resistividad y fase transformadas, adicionalmente se muestran las parte real e imaginaria
del promedio angular y de la diferencia angular.
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Como se hizo con el conjunto GB, las impedancias de cada sitio se diezmaron para
obtener alrededor de 15 datos, en una banda de periodos entre 1 y 1000 s. Una vez calcu-
lada la resistividad aparente s-p, se¢ aplicaron factores de correccién estatica basdndonos
solamente en el criterio de mantener suave la variacién lateral entre un sitio y el siguiente.
Debido al promedio implicito en su definicion, las curvas de resistividad aparente s-p estan
mas juntas que las correspondientes a los modos TE y TM. Por esta razdn los factores de
correccién estatica son menores, y en general, distintos a los usados para el conjunto GB.

Las seudo-secciones de resistividad aparente y de fase s-p se muestran en la Figura 14.
Para construirlas se usaron 10s datos diezmados en la banda de 1 a 1000 s y las resistivi-
dades aparentes fucron corregidas por el efecto estatico.

Ademas de resistividades aparentes y fases, la transformacién s-p produce dos funcio-
nes angulares complejas. Como se demostrd en el Capitulo IT1, la parte real del promedio
angular es un parametro ya conocido: el dngulo de rotacién, que se reconoce como un
indicador del rambo geo-eléctrico local. En la Figura 15a mostramos su comportamiento en
forma de seudo-seccidn. La estimacidn de este parametro contiene una ambigiliedad de 90°
que pueden producir saltos de 90° cuando se grafica en funcidn de la frecuencia. Para evitar
esto, en cada sitio trasladamos los valores al cuadrante (0°,90°) siempre que fuera posible,
antes de construir la seudo-seccién. Se puede observar que la mayor parte de los sitios
muestran una variacion suave con la frecuencia y que las variaciones mdas bruscas son
laterales entre un sitio y el siguiente. Este comportamiento, un poco erratico, es interpre-
tado por algunos autores como consecuencia de corrientes locales (Jones y Groom, 1993).

En todo caso, no es un buen indiciador del rumbo regional de las estructuras.
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La parte real de la diferencia angular, considerada como indicador de efectos 3-D se
muestra en la Figura 15b. Puede verse que la mayor parte de sus valores se encuentran
dentro del intervalo (-15° 15°), excepto bajo los sitios 9 y 25 donde su valor aumenta
acercandose a 45°. Una regla cominmente usada con la definicion convencional del desvio

(o skewness), consiste en considerar que los valores 1S l > (.3 indican efectos 3-D significa-

tivos (Vozoff, 1972). Utilizando la relacién entre ambas definiciones puede demostrarse
que un intervalo angular aproximadamente equivalente es (-16.7°, 16.7°).

Finalmente, para completar el conjunto, incluimos las partes imaginarias, que pueden
interpretarse también como indicadores de efectos 3-D. Sabemos que la parte imaginaria
del promedio angular (Figura 15¢) solamente es distinta de cero en casos 3-D, aunque no
tenemos la practica cxperimental suficiente para establecer algin intervalo similar al
anterior. Las parte imaginaria de la diferencia angular debe ser nula en 1-D y en 2-D, de
manera que también tiene que ver con efectos 3-D (Figura 15d). En este caso se trata de
una cantidad nueva que no ha sido suficientemente explorada. Creemos que su utilidad se

pondra a prueba a medida que la nueva transformacién se use mas en la practica.

IV.5. Inversién de las impedancias serie-paralelo

Como mencionamos antes, ¢l conjunto SP se invirtié con una versién modificada del
algoritmo lineal de Gauss-Newton (Esparza et al. 2002). Al igual que en el caso del
conjunto GB, se utilizoé un pardmetro de regularizacién de 1.0 y se partié de un modelo
inicial homogéneo, con los océanos incluidos en los extremos. Es importante subrayar que

al utilizar un modelo 2-D para explicar la respuesta s-p, estamos suponiendo que no hay
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efectos 3-D significativos. A diferencia del procedimiento de Groom y Bailey, que trata de
eliminar estos efectos extrayendo de los datos una parte puramente bidimensional, la
transformacion serie-paralelo no toma ninguna providencia al respecto. Como vimos antes,
a juzgar por nuestros propios indicadores de 3-D, la suposicion de que los datos no
contienen efectos 3-D notables parece bastante razonable.

En las Figuras 10b y 10¢ se muestra el resultado de dos ejercicios. En el primero de
ellos usamos el conjunto SP sin aplicar ningin factor de correccion estatica, con la idea de
explorar la sensibilidad del conjunto SP a este tipo de correccion empirica. La solucién que
se consigue después de 100 iteraciones, con un desajuste total del 28.6 %, corresponde a la
Figura 10b. En ¢l segundo ejercicio usamos el conjunto SP corregido por el efecto estético.
La solucién, mostrada en la Figura 10c, alcanza un desajuste total de 27.7 % después de
100 iteraciones. La diferencia mas notable entre ambas soluciones se encuentra bajo el sitio
21 y entre los sitios 27 y 31. Por lo demas, ambas soluciones contienen los principales
rasgos conductores con una distribucidn espacial similar. En la siguiente seccién discutire-
mos las diferencias mas notables entre esta distribuciéon de conductores y la que se obtiene
del conjunto GB (Figura 10a).

Las seudo-secciones mostradas en la Figura 16 comparan las funciones de respuesta
observadas con las calculadas a partir del modelo de la Figura 10c. Se puede apreciar que
las respuestas calculadas parecen versiones suavizadas de las observadas, y que reproducen
adecuadamente las principales caracteristicas de éstas 1iltimas. Se observa ademés que las

resistividades aparentes se ajustan un poco mejor que las fases. Por otro lado, no se
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aprecian diferencias notables en el grado de ajuste para la impedancia serie, comparado con
el grado de ajuste para la impedancia paralelo, al parecer la inversién puede reproducir
ambas impedancias con la misma facilidad. Sin embargo en las seudo-secciones que
representan el desajuste (Apéndice C) puede observarse que la impedancia serie se ajusta
bastante mejor que la paralelo, tanto en la resistividad aparente como en la fase. Los
mayores desajustes se observan en la resistividad aparente paralelo, bajo los sitios 34 y 35
y en los periodos largos de los sitios 25 v 26. Los detalles del ajuste conseguido en cada

sitio individualmente se pueden revisar en las graficas incluidas en el Apéndice C.

IV.6. Discusion de resultados

Las tres soluciones mostradas en la Figura 10 se obtuvieron después de 100 iteraciones,
partiendo del mismo modelo inicial. A juzgar por el porcentaje de desajuste logrado en
cada caso, puede decirse que, bajo las mismas circunstancias, los datos del conjunto SP se
reproducen un poco mejor (28.6 y 27.7 %) que los del conjunto GB (32.1 %). Si bien este
resultado es alentador, es mis interesante comprobar que el conjunto SP, formal y concep-
tualmente distinto del conjunto GB, lleva a soluciones 2-D congruentes, incluso compa-
rables, aunque con algunas diferencias notables que se discuten a continuacién.

Para describir las diferencias entre los modelos obtenidos hemos identificado cuatro
principales zonas conductoras, que se han etiquetado con las letras A, B, C y D (Figura 10).
En el modelo GB (Figura 10a), el conductor A es la parte més occidental de una banda muy
bien delineada, entre los 20 y 35 km de profundidad, que se conecta con la zona B: un
conductor alargado que se profundiza muy suavemente hacia el oriente hasta llegar a una

profundidad de 40 km en la parte media del perfil. A partir de esta zona, ¢l conductor B se




74

levanta suavemente para conectar con la zona C, gue se encuentra a una profundidad media
de 27 km, con un brazo que emerge hacia la superficie bajo el sitio 24. La zona D es
independiente de las anteriores y se observa mas bien conectada a la base de la plataforma
conductora superficial entre los sitios 9 y 16.

El extremo occidental de los modelos SP (Figuras 10b y 10c) presenta una diferencia
notable. Bajo los sitios [ al 6 aparece un resistivo que reduce y despiaza al conductor A
hacia la superficie. El conductor A parece desconectarse de la zona B y conectarse con la
base del conductor D. Otra diferencia notable es que el conductor B aparece a mayor
profundidad y con mayor pendiente. Adicionalmente, el hecho de que el conductor B apa-
rezca a mayor profundidad lo hace parecer mas independiente del conductor C, con el cual
se confunde so6lo en los 40 0 50 km mas orientales del perfil. En esta zona, a profundidades
mayores de 30 km, se obtienen resistividades bastante menores (~100 ohm-m) que las
obtenidas con ¢l conjunto GB (~1000 ochm-m).

Aunque el grado de ajuste conseguido con ambos conjuntos no es muy bueno, es
improbable que un mayor numero de iteraciones modifique sustancialmente estos modelos.
El algoritmo de inversion converge en ese nivel de desajuste y cada nueva iteracion
modifica cada vez en menor grado la solucién. Por lo tanto, las diferencias que se han
encontrado entre los modelos SP y GB deben explicarse por diferencias inherentes a las
funciones de respuesta, como puede ser su distinta sensibilidad a los efectos 3-D.

La forma triangular de la costa de la peninsula de Vizcaino es una fuente potencial de
efectos 3-D locales. Regionalmente, sin embargo, la batimetria es poco profunda en la

bahia y la plataforma continental se extiende mar adentro hasta la antigua trinchera, lo que
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produce una geometria més bien bidimensional (Figuras 1 y 3). Por otra parte, el levanta-
miento del basamento revelado por la anomalia de Bouguer (Figura 4), el cual separa las
cuencas Vizcaino Norte y Sur, es otra fuente de efectos 3-D. Es probable que esta
estructura resistiva distorsione los campos electromagnéticos observados en varios de los
sitios vecinos, dentro de una banda intermedia de frecuencias.

Finalmente, las discrepancias en los extremos de los modelos, podrian ser consecuencia
de 1a manera con que el algoritmo de inversién procede con regiones del modelo que no
estan constrefiidas con datos en la superficie. Desde este punto de vista, los extremos de los
modelos tienen menor control que la region central.

Hay algunas razones para suponer que el modelo GB es el mas cercano a la realidad.
Por un lado, es razonable suponer que el perfil Vizcaino es regionalmente bidimensional y
que los efectos 3-D son de caracter local. En consecuencia, la aproximacion de Groom-
Bailey debe hacer un buen trabajo suprimiendo efectos locales, y produce un conjunto de
impedancias interpretables mediante modelos bidimensionales. Por otro lado, la imagen
que revela el modelo GB tiene mas sentido geoldgico, si se consideran los antecedentes
tectonicos del drea. En contraste, a pesar de que los modelos SP contienen bésicamente las
mismas zonas conductoras, sus formas y posiciones resuitan mas dificiles de explicar en
términos de la historia geologica conocida.

La transformacion serie-paralelo no suprime efectos 3-D, simplemente porque no esta
disefiada para ello. En realidad las funciones de respuesta s-p contienen toda ia informacion
contenida en el tensor original, solo que la organizan en términos de dos impedancias y dos

funciones geométricas. Esta reorganizacion ofrece sus mayores beneficios en la interpreta-
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cion tridimensional, en donde es necesario considerar e! tensor completo. En este caso, las
dos impedancias s-p, independientes de las coordenadas de medicién ofrecen una opcidén
atractiva, superior a la de utilizar los cuatro clementos del tensor original.

Los resultados anteriores nos siguieren que para utilizar las impedancias $-p en inver-
siones bidimensionales, es necesario tomar algunas medidas que tiendan a suprimir efectos
3-D locales. Esto puede hacerse, por ejemplo, modificando las funciones de respuesta

geométricas. En este sentido, hay algunas ideas que vamos a explorar en el futuro.

IV.7. Analisis de sensibilidad del modelo GB

Con objeto de probar la sensibilidad del conjunto GB a la presencia de los conductores
profundos encontrados con la inversién, se disefio el siguiente experimento. El modelo de
la Figura 10a se modificé de tal manera que toda la estructura por debajo de 20 km fue
eliminada y sustituida por un semiespacio con una resistividad de 1000 ohm-m. Enseguida
calculamos la respuesta de este modelo y estimamos su grado de ajuste. En la Figura 17 se
compara este grado de ajuste con el obtenido para el modelo GB original, que si incluye a
los conductores profundos.

Puede notarse que los conductores son necesarios para mejorar el ajuste. Como era de
esperarse, la mejoria en el ajuste es muy notable para los sitios de la mitad orjental del
perfil, en donde la superficie es mds resistiva. En esta zona la presencia de los conductores
profundos produce una mejoria de més de 10 desviaciones estandar (50 %} en la mayoria
de los sitios. En la mitad occidental la mejoria es menos notable, pero significativa. En esta
region el efecto del conductor profundo es apantallado por la alta conductividad de la

cubierta sedimentaria. En esta zona la presencia del conductor profundo mejora el ajuste
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entre 1 y 3 desviaciones estandar (5 a 15%). Finalmente, los sitios 36 y 37 en el extremo
oriental del perfil son los tnicos cuyo ajuste empeora al incluir los conductores profundos.
En este caso hay que tomar en cuenta que estos sitios se encuentran en ¢l extremo del
perfil, en donde naturalmente tenemos mas incertidumbre sobre la estructura profunda.
Como en los casos anteriores, los detalles de ajuste de cada sitio en particular se

incluyen en el Apéndice C.
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Figura 17. Desajuste conseguido con un modelo sin estructuras conductoras profundas
(> 20 km), comparado con ¢l desajuste obtenido con el modelo GB de la Figura 10a.
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V. Interpretacion geofisica.

V.1. Origen del incremento de la conductividad en la litésfera

Las rocas pueden ser buenas conductoras de la electricidad bajo dos circunstancias: 1)
cuando se establece una conduccion idnica a través de los fluidos contenidos en sus poros
interconectados, y 2) cuando la roca contiene minerales conductores, interconectados entre
si y en cantidad suficiente para facilitar una conduccién electronica.

Las rocas relativamente permeables de la corteza superior facilitan el flujo de fluidos de
origen metedrico 0 marino que se infiltran por gravedad. Su considerable contenido de
sales disueltas los convierte en un medio eficiente para la conduccidn idnica. La presencia
de estos electrolitos constituye la causa principal de la mayor parte de las anomalias
conductoras encontradas a profundidad relativamente somera (<10 km). Estos fluidos
generalmente se encuentran a presiones cercanas a la hidrostatica y a temperaturas contro-
ladas principalmente por el gradiente geotérmico normal de ~25°C/km entre 0 y 10 km de
profundidad.

Para que las anomalias conductoras observadas en la corteza inferior puedan asociarse a
la presencia de fluidos, es nccesario analizar los posibles origenes de estos fluidos, asi
como los procesos que expliquen su transporte y su permanencia a gran profundidad, bajo
condiciones de alta presion y temperatura. Frost y Bucher (1994), describen cinco posibles
fuentes para los fluidos que se encuentran en la corteza inferior: 1) percolacién de agua
superficial, 2) degasificacion del manto, 3) agua de origen metamérfico, 4) agua

magmadtica, y 5) agua tecténicamente transportada y redistribuida.




80

Como se mencion6 anteriormente, la percolacién de agua superficial puede explicar
anomalias conductoras relativamente someras. A mayores profundidades, la creciente
temperatura aumenta el poder disolutivo del agua y por consiguiente aumenta su salinidad
y con ella su conductividad eléctrica. Algunas perforaciones exploratorias profundas
proporcionan evidencias de que el agua puede llegar a profundidades considerables. El
pozo KTB, perforado en Alemania, encontré salmueras a 7 km de profundidad con una
temperatura de 200°C (ELEKTB Group, 1997). Otra perforacién en la peninsula de Kola,
en Rusia, también reporta salmueras a 11 km de profundidad a una temperatura de 185°C
(Frost y Bucher, 1994). Parad¢jicamente, en el KTB se encontré que la principal causa de
las anomalias conductoras registradas en la pared del pozo, no se debe a las salmueras, sino
a zonas con alto contenido de grafito, que se asocian con regiones intensamente
deformadas por esfuerzos de cizalla (ELEKTB Group, 1997). Lo anterior se explica porque
el grafito forma peliculas delgadas que se extienden interconectadas por cientos de metros.
La salmuera, en cambio, se encontrd en sistemas de fracturas verticales con muy poca o
nuia interconexién lateral. Esto ilustra la relevancia de la interconexién como un factor
necesario para producir anomalias observables indirectamente con técnicas geofisicas.

La mas importante fuente de fluidos en el interior de la tierra es el manto. Se sabe que
el manto pierde continuamente agua y bidxido de carbono que asciende a la corteza
inferior. Normalmente estos fluidos no pueden permanecer libres por mucho tiempo en
ambientes de menor temperatura (<600°C), porque reaccionan con los minerales de la
litésfera, para formar minerales hidratados como la serpentina y el carbonato, antes de

llegar al Moho (Yardley y Valley, 1997). Sin embargo en zonas de extension activa, como
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la margen del Golfo de California, donde esperamos alta temperatura y una astendsfera
relativamente cercana a la superficie, este tipo de fluidos, producto de la desgasificacion
del manto pueden estar presentes y provocar anomalias conductoras.

Existen otras fuentes que producen fluidos en menor volumen y que, por su naturaleza,
funcionan durante episodios relativamente cortos en el tiempo geolégico. Por ejemplo,
durante eventos tectomicos que provocan metamorfismo progrado (calentamiento) se
producen reacciones quimicas en las que algunos minerales se deshidratan liberando
fluidos hacia las rocas circundantes. Cuando se enfria el terreno metamorfico los fluidos se
pierden ya sea porque se consumen formando minerales hidratados, durante episodios de
metamorfismo retrogrado (enfriamiento), o bien porque migran hacia la superficie a causa
del muy escaso espacio poroso que queda en la roca metamorfica. Bailey (1990), Connolly
(1997) y mas recientemente Simpson (2001) proponen algunos procesos que pueden pre-
decir el entrampamiento de estos fluidos en la frontera ductil-quebradiza de la corteza
continental. Adicionalmente, en regiones con metamorfismo activo més local, es factible
encontrar zonas bien delimitadas, en proceso de enfriamiento o de recalentamiento, que
contengan fluidos “metamérficos” en cantidades suficientes para producir anomalias
conductoras. Otra fuente relacionada con la actividad magmatica tiene que ver con la
cristalizacién del magma, que al enfriarse libera fluidos que penetran en la roca circun-
dante, provocando sistemas de microfracturas capaces de mantener la interconexion de los
fluidos “magmaticos™ conductores.

Las zonas de subduccidn proporcionan un mecanismo muy eficiente para el transporte

de fluidos desde la superficie hacia la corteza inferior. Algunos de ellos son acarreados en
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los sedimentos que cubren la superficie de la placa oceédnica y otros son derivados de la
deshidratacién de toda la corteza ocednica cuando se mueve hacia condiciones de mayor
presién y temperatura. A este proceso se asocian las anomalias conductoras encontradas en
margenes compresivos activos, como Cocos-Norteamérica en la costa occidental de
México (Jordin et al., 2000), o Juan de Fuca-Norteamérica, en la costa de Oregon, E.U.A.
(Jiracek et al., 1989; Wannamaker et al., 1989).

Finalmente, los procesos de acrecidn tectdnica y magmaética que ponen en contacto
terrenos de origen y composicion distinta pueden explicar otra clase de anomalias conduc-
toras: aquellas que ticnen que ver con la conduccioén electronica. Las zonas de sutura entre
distintos terrenos son regiones sometidas a episodios de intenso metamorfismo y grandes
esfuerzos compresivos que deforman intensamente la roca. En ciertas situaciones, los
fluidos metamdrficos que se producen depositan peliculas delgadas de grafito o de oxidos
metilicos a lo largo de los ejes de menor deformacién. Boerner et al. (1996) refieren un
gran numero de situaciones alrededor del mundo en las que antiguas cuencas sedimentarias
conteniendo carbdn de origen bidtico han sido intensamente deformadas en procesos de
este tipo. La intensa deformacidn facilita 1a formacion de peliculas delgadas que conducen
de manera muy eficiente la corriente eléctrica. Alternativamente, una fuente de grafito
inorganico se encuentra en los fluidos ricos en bidxido de carbono que se producen en
procesos metamérficos y magmaticos, los cuales al combinarse con compuestos ferromag-
néticos caracteristicos de las rocas maficas precipitan carbén (Frost y Bucher, 1994).
Similarmente, los procesos de serpentinizaciéon en las rocas mdficas precipitan laminas

delgadas de 6xidos metélicos que también resultan buenas conductoras de la electricidad.
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Park et al. (1991) encuentran en California anomalias conductoras probablemente relacio-

nadas con zonas de sutura serpentinizadas.y/o grafitizadas.

V.2. Interpretacion de las zonas conductoras encontradas

La intensa anomalia conductora que se observa en la superficie del modelo GB (Figura
18), entre los sitios 1 y 22, probablemente se debe a sedimentos saturados de agua marina
con un alto grado de salinidad. Debe mencionarse que en esta regién del pais la evapora-
cion es muy elevada, lo cual origina suelos salitrosos y posiblemente concentraciones
elevadas de sales en los fluidos intersticiales de las rocas que forman la cuenca sedimen-
taria de Vizcaino. Esto puede explicar las conductividades mayores a1l S-m™ que se
obtienen en la superficie del modelo, en una zona relativamente delgada de aproximada-
mente 3 ki de espesor.

La subduccion de los fragmentos de la placa Farallén por debajo de la corteza continen-
tal de Baja California debe haber acarreado volimenes considerables de fluidos a 1a base de
la corteza. En este caso en particular hay que tomar en cuenta que la subduccién se fue
haciendo cada vez mas lenta hasta detenerse vy que la placa ocednica se fue calentando
{Bohannon y Parsons, 1995). En el extremo occidental del perfil, cerca de la trinchera, los
fluidos que saturan los sedimentos acarreados en la cima de la placa ocednica pueden
permanecer libres a presiones cercanas a la hidrostatica y producir la anomalia conductora
{anomalia A en la Figura 18). Por otra parte, esta anomalia se extiende hacia la superficie, a
través de la corteza continental, para emerger por debajo de los sitios 5 y 6, lo que nos
sugiere que podria tratarse de la sutura entre las ofiolitas del terreno Cochimi y las rocas

del terreno Yuma occidental, correspondientes al arco volcanico del Jurasico-Cretasico.
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Desde el punto de vista geoldgico, la zona de sutura estaria caracterizada por una region
intensamente deformada, sujeta a un alto grado de metamorfismo y posiblemente con
grandes fallas de caracter regional. Todas estas caracteristicas son compatibles con la idea
de una anomalia de alta conductividad como la obtenida en esa regién del modelo.

La continuidad de la zona conductora A conectada hacia el oriente con la anomalia B
(Figura 18) es una fuerte sugerencia de la presencia de una zona de fluidos en la cima de
una placa oceénica que se extiende por cerca de 130 km por debajo de 1a corteza continen-
tal. Los resultados del analisis de sensibilidad, mostrados en el capitulo anterior, demues-
tran que los datos medidos en la superficie son sensibles a la presencia de esta anomalia
conductora, a pesar de que la mayor parte de ella se encuentra por debajo del intenso
conductor superficial, el cual tiene el efecto de una pantalla electromagnética que opaca
todo lo que se encuentra por debajo de ella. Por su propia naturaleza, el magnetotelirico

puede resolver adecuadamente la profundidad a la cima y la conductancia §=o#% (con-

ductividad por espesor) de la zona conductora. Por esta razén la profundidad a la cima del
conductor es muy confiable, pero la profundidad a su base no puede definirse; como
tampoco puede saberse con certeza su conductividad. Es decir que podria tratarse de una
zona mas delgada y mds conductora, 0 mas gruesa y menos conductora, con tal de que
tenga una conductancia de ~ 0.3 (Siemens), como la que muestra el modelo. Por debajo de
los sitios 10 al 13, la intensidad de la anomalia disminuye un poco, por lo que cabe la
posibilidad de que la placa esté fragmentada. Si bien en el modelo GB no tenemos la
resolucion para afirmar esto, la separacidon de anomalias que ocurre cuando se usan las

impedancias s-p podria ser una indicacién a favor de ello (ver Figura 10c). Lo que si puede
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afirmarse, al observar el modelo de la Figura 18, es que por encima de la anomalia B se
encuentra la corteza continental, la cual tiene un espesor de alrededor de 25 km en la costa
del Pacifico y que se hace mas gruesa hacia el oriente, hasta alcanzar 35 km en la region
central de 1a peninsula, a unos 100 km de la costa del Pacifico.

Hacia el oriente, una placa mas profunda y mis caliente debe haber perdido la mayor
parte de su contenido acuoso. Los fluidos liberados en el proceso de deshidratacion podrian
encontrarse aimacenados en la frontera ductil-quebradiza y ser la causa de los conductores
C, que se encuentran a alrededor de 25 km de profundidad (Figura 18). Se cree que los
fluidos de origen magmético 0 metamérfico pueden permanecer en la corteza por periodos
del orden de 80 Ma después de que el proceso que los produce alcanzé su méxima
intensidad (Thompson y Connolly, 1990,1992). En el 4rea de estudio se tienen evidencias
de que los dltimos episodios del volcanismo asociado a la subduccién de las microplacas
Guadalupe y Magdalena tuvo lugar hace aproximadamente 12 Ma (Martin et al., 2000).
Aunque el célculo de Thompson y Connolly (1990) no toma en cuenta reacciones quimicas
que pueden consumir fluidos muy répidamente, es factible que cierto volumen todavia se
preserve en la corteza inferior de Baja California. Por otro lado, al cesar la subduccién, el
calentamiento progresivo de la placa oceanica provoca metamorfismo progrado, lo cual,
como ya dijimos, es una fuente de fluidos metamérficos que también pueden acumularse en
la corteza inferior.

El conductor C asciende hasta llegar a unos cuantos kilémetros de la superficie bajo el
sitio 24, lo que podria interpretarse como la sutura entre dos terrenos: 1) el terreno Yuma

occidental, constituido por el plutonismo més antiguo del batolito peninsular y por las
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secuencias volcanicas de la Fm Alisitos, y 2) un terreno que podria corresponder a meta-
sedimentos (Yuma-oriental o Seri) penetrados por la parte mas joven del batolito
peninsular,

Tanto la claridad de la separacién como la diferencia de espesores entre los dos terrenos
(~15 km) nos permite inferir una zona de sutura Yuma-Seri; es decir un contacto directo
entre las rocas meta-volcanicas del terreno Yuma occidental y los meta-sedimentos de
geosinclinal del terreno Seri. En cualquier caso, la anomalia conductora ascendente es
compatible con la idea de una regién intensamente fallada, deformada y posiblemente
quimicamente alterada por el ascenso de fluidos calientes. No parece fortuito que esta zona
se encuentre precisamente debajo del poblado de El Arco, en donde se encuenira un
yacimiento de sulfuros diseminados.

Las zonas mds intensas de la anomalia C, forman una regién practicamente horizontal a
una profundidad entre 20 y 30 km. Como mencionamos antes, una interpretacién plausible
es que se trata de fluidos atrapados en la frontera dudctil-quebradiza. Por otro lado, dada la
cercania con la extensién activa en el Golfo de California, existe la posibilidad de
relacionar estas anomalias con cdmaras magmaticas activas. Adicionalmente al volcanismo
asociado a los ultimos pulsos del arco volcanico Magdalena-Guadalupe, hay evidencias de
volcanismo reciente asociado al actual proceso de extension en el Golfo de California. Un
gjemplo de ello se encuentra 100 kin al sur de la zona estudiada: se trata del campo
volcénico Las Tres Virgenes, con eventos volcanicos de hace 1.6 Ma y mads recientes

(Gardufio-Monroy et al, 1993; Romo et al., 2000).
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Finalmente, la anomalia D se extiende entre los sitios 9 y 16, por debajo de la intensa
anomalia conductora asociada con la cuenca sedimentaria Vizcaino, hasta alcanzar 10 km
de profundidad. Se trata de una anomalia con resistividades intermedias (~10 a 100 ohm),
no tan intensa como la que produce la cuenca sedimentaria superficial, pero que se distin-
gue claramente del medio resistivo que la contiene (~1000 ohm-m) y que debe correspon-
der a las rocas graniticas del batolito peninsular. Si revisamos el mapa de anomalia de
Bouguer (Figura 4), observaremos que los sitios que controlan la anomalfa D estdn ubica-
dos sobre un alto gravimétrico, asociado al alto estructural que separa las cuencas Vizcaino
Norte y Sur. Esto introduce mucha incertidumbre en cuanto a la validez del modelo 2-D en
esta regidn en particular, ya que los campos elec.:tromagnéticos observados en estos sitios
estarian probablemente distorsionados por una estructura 3-D que no puede considerarse de
caracter local. El hecho de que el modelo obtenido con las impedancias s-p (Figura 10c)
también muestre esta anomalia conductora no cambia mucho las cosas, en ambos casos
puede tratarse de un objeto ficticio necesario para ajustar un conjunto de datos 3-D con un

modelo 2-D.

V.3. Sinopsis

En la Figura 18 se resaltan esquematicamente los resultados mas importantes derivados
del modelo geoeléctrico. El esquema representa una placa oceanica que subyace a la corte-
za continental de Baja California. Esta placa se extiende por cerca de 130 km profundizan-
dose suavemente hacia el oriente con una pendiente de cerca de 10°, hasta confundirse con

el manto astenosférico que se acerca a la superficie por debajo del Golfo de California.
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La corteza continental tiene un espesor de ~20 km en la costa Pacifico, se hacc més
gruesa en el centro de la peninsula, donde Ilega a tener un espesor de 35 km, para volver a
adelgazarse hacia la costa del Golfo de California, en donde tiene ~20 km de espesor.

Dentro de la corteza continental se distingue la zona de sutura Cochimi-Yuma, ubicada
~ 15 km al este de 1a costa del Pacifico, asi como una posible sutura Yuma-Seri localizada
en la longitud geogrifica del poblado de El Arco. Conectada con esta iltima, se encuentran
* las anomalias mas intensas del perfil, las cuales se extienden horizontalmente a una profun-
didad de ~25 km, delineando lo que podria ser la frontera dictil-quebradiza, en esta region.

El modelo de densidades obtenido durante la interpretacién preliminar concuerda bas-
tante bien con los resultados anteriores (Apéndice A). El modelo de densidades incluye una
corteza ocednica simulada por una loza de 10 km de espesor con densidad de 2.9 g/em®, la
cual se adelgaza y profundiza al oriente. Esta loza sobre-yace litésfera del manto, modelada
usando una densidad de 3.3 g/cm’. La corteza continental se modela usando una densidad
de 2.85 g/cm’. En el lado oeste, las rocas del terreno Cochimi se modelan con una densidad
de 2.7 g/em’. Esta unidad tiene un espesor de 15 km en el extremo occidental y se adelgaza
al oriente. La cuenca sedimentaria Vizcaino-Norte, la cual alcanza una profundidad maxi-
ma de 4 km, fue modelada usando una densidad de 2.4 g/cm3 . Al este del perfil, afloran
granitoides del terreno Yuma que fueron modelados usando una densidad de 2.65 g/em’.

Se sabe que la peninsula de Baja California es un area con relativamente poco flujo de
calor (Smith et al., 1979). Se tienen datos en El Arco, donde se han medido 53 mW/m? y en
Santa Rosalia, 100 km al sur, con 51 mW/m? (Polak et al., 1985). En contraste, la

Provincia Extensional de Golfo y la continuacidon en México de la provincia Basin and
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Ranges tienen un flujo de calor relativamente grande, ambas tienen un promedio de 82
mW/mz, similar al medido en el Basin and Range del sur de Estados Unidos (Sass et al.,
1994). Segin un modelo simple de Chapman (1986), un valor de flujo de calor de 50
mW/m’ corresponde con la isoterma de 400°C a 25 km de profundidad. El conocimiento de
esta isoterma es importante porque la interfaz dictil-quebradiza normalmente se encuentra
en un intervalo muy angosto de temperatura alrededor de los 400°C (Hyndman y Shearer,
1989). El sitio 24 esta ubicado exactamente cn el poblado de El Arco, de manera que con
este punto de control, puede trazarse la isoterma de 400°C a lo largo de las zonas
conductoras C, ascendiendo ligeramente hacia la costa del Golfo al oriente. Al occidente de
El Arco esta isoterma debe permanecer mas o menos plana a la misma profundidad de 25
km. En el extremo occidental de la seccién esta profundidad es congruente con la zona
conductora A, En la regién central, la interfaz diictil-quebradiza debe encontrarse a unos 10
km por encima del conductor B, el cual se asocia a fluidos atrapados en la cima de una loza
ocednica acoplada a la base de la corteza continental.

El modelo geoeléctrico obtenido es congruente con el modelo tecténico propuesto por
Bohannon y Parsons (1995) que supone una loza oceénica capturada por la placa Pacifico,
que deforma la corteza continental causando extensién y apertura de un nuevo océano: el
actual Golfo de California,

Por otra parte, el hecho de que las antiguas suturas Cretécicas tengan actualmente una
marcada expresion geofisica como anomalias conductoras, significa que aun pueden
considerarse como zonas débiles que podrian asumir parte del movimiento relativo entre

las placas Pacifico y Norte America.
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Figura 18. Interpretacion del modelo geoeléctrico. Con linea blanca continua se indica
el techo de la corteza ocednica subducida, la base se dibuja con linea discontinua para
indicar mayor incertidumbre. Las zonas de sutura en la corteza continental se indican

con rasgos quebrados punteados. La isoterma de 400°C corresponde a la frontera ductil-
quebradiza (ver texto).
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V1. Conclusiones

La transformacién serie-paralelo traslada la impedancia magnetoteliirica a una repre-
sentacion simple pero matematicamente rigurosa que, a diferencia de los modos tradiciona-
les TE y TM, es completamente aplicable tanto en 2-D como en 3-D. La impedancia serie
es sensible tanto al efecto galvanico como a la induccidn relacionada al flujo de corriente
que cruza interfaces. La impedancia paralelo es sensible sobre todo al efecto inductivo
relacionado al flujo de corriente a lo largo de las interfaces.

La transformacion opera sobre ¢l tensor original y produce dos impedancias y dos
funciones angulares. La existencia de una transformacién inversa garantiza que absoluta-
mente toda la informacién contenida en el tensor original se encuentre en las funciones
transformadas, solamente que organizada de tal manera que se simplifica su interpretacion
en términos de un modelo tridimensional del subsuelo. Las dos impedancias transformadas,
asi como la diferencia angular, son cantidades invariantes ante rotaciones del sistema coor-
denado. La parte rcal del promedio angular es €l angulo de rotacién y la parte imaginaria es
otro Invariante ante rotacion.

Cuando una transformacioén similar se aplica a la funcién de transferencia magnética
(tipper), se obtiene una representacién que unifica varios de los pardmetros usados conven-
cionalmente, y que no estaban formalmente conectados. En este caso la transformacién es
un mapeo que traslada las dos componentes originales del tipper en dos funciones comple-
jas. Una de ellas es la funcién de transferencia entre el campo magnético horizontal y el

vertical, la cual resulta invariante ante rotacién. La otra es una funcién angular cuya parte
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real es la direccién del tipper y cuya parte imaginaria estd relacionada con el desvio o
skewness del tipper.

La inversién 2-D de los datos procesados con la transformacion s-p converge a una
solucidén que no es totalmente compatible con la obtenida utilizando la aproximacién con-
vencional de Groom y Bailey (1991). Las anomalias conductoras que reproducen las res-
puestas s-p tienen formas y posiciones dificiles de explicar en términos de la historia geold-
gica conocida. Las principales diferencias pueden deberse a efectos 3-D de carécter local,
de tal manera que la aproximacién de Groom-Bailey es capaz de eliminar significativa-
mente estos cfectos, y produce una solucién geoldgicamente plausible. En cambio, la res-
puesta serie-paralelo incluye toda la informacién contenida en el tensor original, y produce
una solucién 2-D distorsionada por los efectos 3-D incluidos en las impedancias s-p.

De cualquier manera, el modelo SP es un resultado que confirma la utilidad potencial
de la transformacién serie-paralelo. Para poder usar las impedancias s-p en inversiones 2-D
sera necesario enconfrar una manera de eliminar efectos 3-D locales. La reorganizacion de
la informacién tensorial impuesta por la transformacién s-p puede facilitar esta tarea. Una
alternativa que intentaremos en el futuro, serd modificar las funciones de respuesta angu-
lares imponiéndoles condiciones 2-D.

El conjunto GB, constituido por los datos procesados con la aproximacion de Groom y
Bailey (1991) produce una distribucion de conductividad (modelo GB) que nos lleva a un
modelo geoldgico congruente con los antecedentes tecténicos del area.

Las anomalias conductoras encontradas dentro de la corteza continental son probable-
mente causadas por regiones intensamente falladas, deformadas y posiblemente quimica-

mente alteradas por el ascenso de fluidos calientes, lo que confirma la presencia de las
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zonas de sutura Cochimi-Yuma y posiblemente Yuma-Seri. Este hallazgo contribuye a
definir la geometria y extension de los antiguos terrenos que hace mas de 100 Ma se
agregaron a la placa Norteamericana para formar la actual corteza continental de Baja
California. Por otra parte, el hecho de que las antiguas suturas Cretacicas tengan actual-
mente una marcada expresion geofisica como anomalias conductoras, significa que ain
pueden considerarse como zonas débiles que podrian asumir parte del movimiento relativo
entre las placas Pacifico y Norteamérica.

El flyjo de calor medido en El Arco (53 mW/m?, Polak et al., 1985) y un modelo simple
de Chapman (1986), nos permiten colocar la isoterma de 400°C a 25 km de profundidad. El
conocimiento de esta isoterma es importante porque la interfaz ductil-quebradiza normal-
mente se encuentra en un intervalo muy angosto de temperatura alrededor de los 400°C
(Hyndman y Shearer, 1989). Las anomalfas conductoras encontradas al oriente de El Arco,
a una profundidad de 25 km aproximadamente, podrian estar relacionadas con fluidos y/o
grafito acumulados en la interfaz dictil-quebradiza. La fuente de estos fluidos, acuosos y/o
carbdnicos, debe estar asociada al intenso magmatismo producto de la deshidratacion de la
placa ocednica més profunda y posiblemente ya asimilada en el manto astenosférico.

Finalmente, en el modelo obtenido se delinea la presencia de una placa oceanica fosil
por debajo de la corteza continental de Baja California. Esta anomalia conductora, posible-
mente provocada por la deshidratacién de la loza oceénica, se extiende lateralmente por
cerca de 130 km, profundizandose hacia ¢l oriente con una pendiente de 10°. Este resultado
es congruente con el modelo tecténico propuesto por Bohannon y Parsons (1995), que
supone una loza oceénica, capturada por la placa Pacifico, que deforma la corteza continen-

tal causando extensién y apertura de un nuevo océano: el actual Golfo de California. Es
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probable que la captura de Baja California haya sido consecuencia del efecto combinado de
la traccién ejercida en la corteza inferior por la captura de la micro-placa oceénica,
reforzado por el empuje asociado a una ascension regional del manto que produjo los
centros de dispersién en la boca del Golfo de California y que originé la propagacién de su
apertura hacia el noroeste, a lo largo de una corteza continental debilitada por la

deformacién extensional.
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RESULTADOS PRELIMINARES DE UN PERFIL GEOFISICO A TRAVES DE LA
REGION CENTRAL DE LA PENINSULA DE BAJA CALIFORNIA, MEXICO

José M. Romo, Juan Garcia Abdeslem, Enrique Gomez Trevifio, Francisco Esparza y Carlos Flores Luna
Depto. de Geoflsica Aplicada, CICESE

RESUMEN

La peculiar relacifn tecténica entre la Peninsula de Baja California y un segmento de la frontera entre las placas del
Pacifico y Norteamericana, en ¢l noroeste de México, es un tema que atrae ef interés de muchos investigadores. Para validar
cualquier hipétesis acerca del proceso tecténico que ha tenido y tiene lugar en esta region, es necesario estimar las propie-
dades fisicas de Ia litésfera peninsular, Con este propdsito realizamos un estudio geofisico disefiado para investigar la
conductividad eléctrica y Ia densidad de masa en una seccidn a través de la region central de la Peninsula de Baja California.
El estudio consistié de mediciones magnetotehiiricas y gravimétricas a lo largo de un perfil de aproximadamente 200 km de
longitud, desde la costa con ¢l océano Pacifico hasta la costa oeste del Golfo de California. En este trabajo presentamos
resultados preliminares que se desprenden de las mediciones magnetoteliiricas y gravimétricas. Ambos conjuntos de datos
fueron interpretados usandoe modelos numéricos bidimensionales. EI modelo magnetoteliirico muestra dos zonas relativa-
mente conductoras con probable interés tecténico. La primera de ellas es una zona conductora casi vertical que se ubica a
15 0 20 kam al oriente de Ia costa del Pacifico y que se extiende desde Ia superficie hasta més de 100 km de profundidad. La
segunda zona de interés es el conductor inclinado que se extiende profundizandese hacia el Este y que alcanza profundida-
des de 100 km bajo la costa oriental de la Peninsula. Este conductor apoya la hipétesis de que bajo Ia corteza continental del
Baja California permanecen restos de la micro-placa Guadalupe que cesé su movimiento de subduccién hace aproximada-
mente 12 Ma. Un modelo de densidades que ajusta Ios datos observades revela que la corteza continental en el 4rea de
estudio tiene un espesor méximo de alrededor de 33 km y es compatible con Ia idea de que bajo ella se encuentran restos de

litésfera ocednica,

INTRODUCCION

El Golfo de California, situado en el Noroeste de México,
debe su origen a un proceso de ruptura v extension oblicua que
actualmente estd ocurriendo en un segmento de la frontera entre
las placas del Pacifico y Norteamericana. Este hecho ofrece la
posibilidad de estudiar un sisterna tecténico continental de tipo
trans-tensional en sus primeras etapas de desarrollo. El conoci-
miento actual indica que la peninsula de Baja California origi-
nalmente formaba parte de la placa Norteameticana y fue “cap-
turada” por la placa del Pacifico hace alrededor de 12 Ma. A
partir de entonces se inicid un proceso de ruptura y extension
(“rifting”) que actualmente se encuentra activo. Se han encon-
trado mumerosas evidencias geoldgicas y geofisicas que permi-
ten reconstruir con cierta certeza los movimientos relativos ocu-
rridos entre ambas placas, ver por ejemplo: Oskin ef al. (1999),
Atwater y Stock (1998), DeMets (1995), Stock y Lee (1994),
Lonsdale (1991), Stock y Hodges (1989), entre otros, Sin em-
bargo, prevalecen hipotesis sin comprobar acerca de la dinémi-
ca del proceso de captura y sobre la naturaleza del acoplamien-
to entre la peninsula y la placa del Pacifico. Pot e¢jemplo, es
posible que la peninsula se haya desprendido de la placa Norte-
americana a causa de la traccion ejercida en su base por las
pequefias micro-placas ocednicas que quedaron atoradas al ce-
sar la subduccién de la antigua placa Farallén. Otz posibilidad
es que los segmentos de la antigua dorsal pudicron provocar
zonas de soldadura al llegar a la trinchera.
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En este contexto, determinar la geometria y las propieda-
des fisicas de la litdsfera bajo la Peninsula de Baja California es
una tarea indispensable para acercarse a la solucidn de dichas
cuestiones. Con este objetivo llevamos a cabo una campaiia de
observaciones geofisicas en la region de Vizcaino, entre los pa-
ralelos 27° y 28° de latitud Norte, en donde podifa encontrarse
informacién fandamental (Figura 1). Actualmente, en estas la-
titudes, frente a la costa Pacifico de Baja California, se encuen-
tra la trinchera inactiva producto de la subduccién de la micro-
placa Guadalupe, cuyo movimiento cesé hace aproximadamen-
te 12 Ma (Bohannon y Parsons, 1995). Para entender el proce-
s0 de captura es importante averiguar si bajo la litésfera conti-
nental todavia existen restos de la placa subducida, y en su caso,
cudl es su extensién y profundidad. En el extremo occidental
del drea estudiada se han encontrado rocas tipicas de 1a zona de
subduccion (terreno Cochimi, segtin Sedlock er al,, 1993). Ha-
cia el Este, el terreno Yoma consiste de rocas de arco voleénico
¥ rocas sedimentarias de tras-arco, ambas intrusionadas por el
batolito peninsular. Finalmente, se supone que en el extremo
oriental existen rocas asociadas con el terreno Seri, caracteristi-
co de la costa de Sonora, Debido a sus distintos atributos
geologicos, es posible esperar que las propiedades fisicas de
estas rocas sean también diferentes y que su contraste sea sufi-
ciente para producir efectos geofisicos observables desde la
superficie,
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Figura 1. Localizacién geogrifica del drea de estudio y de los principales rasgos tecténicos regionales (Modificado de Pelgado-Argote,

1996).
PERFIL ELECTROMAGNETICO

La conductividad eléctrica de [as rocas de la corteza de-
pende fundamentalmente de su contenide de fluidos, de su po-
rosidad y del grado de interconexién entre sus poros, de tal
manera que la conduccion eléctrica se efectia principalmente
por transporie idnico. Existen también evidencias de que la
conductividad puede aumentar sensiblemente al modificarse la
estructura cristalina de algunos minerales, por ejemplo en el
caso de la transformacion de fase entre olivino y espinela que

ocurre en la base de la corteza. En este caso el mecanismo de
conduccién a través del intercambio electrénico en la matriz
mineral adquiere relevancia. En ambos casos ¢l aumento de la
temperatura es un factor que facilita fa conduccién y contribuye
a aumentar la conductividad eléctrica. La presencia de minera-
les arcillosos, por ejemplo en los planos de fallas activas, es
también un factor que aumenta la conductividad. Consideran-
do lo anterior, se espera que la determinacion de fa conductividad
eléctrica bajo la corteza de Baja California ayudard a explicar
algunos de los procesos tectonicos a los que ha estado sujeta.
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El método magnetotelirice (MT) utiliza las variaciones tem-
porales del campo electromagnético natural para investigar Ia
conductividad eléctrica del subsuelo. Su principal ventaja es
que pueden alcanzarse profundidades de exploracidn de varas
decenas de kilémetros. Esto se debe a que la sefial electromag-
nética natural tiene una banda muy ancha de frecuencias y a que
la profundidad de penetracién aumenta al disminuir la frecuen-
cia.

Las observaciones magnetoteltiricas para el presente traba-
Jo se realizaron en 37 sitios a [o largo de un perfil de 190 km de
longitud, desde Bahia Asunci6n, en la costa del Pacifico, hasta
San Francisquito, en la costa del Golfo de California (Figura 2).
Los sitios estan separados por una distancia promedio de 5 km
y los periodos de observacién se disefiaron para investigar a
profundidades del orden de 100 km en condiciones favorables.
En cada sitio se registrd la variacion temporal del campo elec-
tromagnético natural en una banda de frecuencia desde 0.001
hasta 160 Hz, Ademds de las observaciones MT, en cada sitio
se realizé un sondeo electromagnético en el dominio del tiempo

(TDEM) para conocer la distribucion de la conductividad eléc-
trica en los primeros 500 m de profundidad. El propésito de
esto es obtener la informacién necesaria para eliminar el efecto
estitico, un efecto indeseable que las heterogeneidades superfi-
ciales producen en los sondeos MT (Flores y Velasco, 1998).

En la Figura 3 mostramos curvas de resistividad aparente y
fase, en funcién del periodo, en ocho sitios representativos del
perfil MT. En los periodos cortos, estas funciones son sensibles
a estructuras conductoras someras, mientras que a medida que
¢l perodo se incrementa, aumenta la influencia de zonas con-
ductoras méis profundas. En cada sitio se muestran cuatro cur-
vas de respuesta: dos de resistividad aparente y dos de fase,
Estas curvas provienen de dos impedancias, la impedancia pa-
ralelo, influenciada por el efecto inductivo en zonas conducto-
ras, ¥ laimpedancia serie, que se asocia a efectos tanto inductivos
como galvdnicos en zonas conductoras y resistivas (Romo y
Goémez-Trevifio, 2001), Estas funciones de respuesta se obtie-
nen al considerar que cualquier heterogeneidad en ef subsuelo
deforma el campo elécirico de dos maneras distintas: un siste-
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Figura 2. Utilizando como fondo una imagen del modelo digital de clevacién del INEGI, se muestra la ubicacién de sitios con observacio-
nes magnetoteliricas. Se puede observar la sierra San José de Castro que forma la pequefia peninsula de Vizcafno, la planicie central y

las serranias orientales que llegan a la Costa del Golfo de California.
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ma de cotrientes que viaja a lo largo de las fronteras entre cuer-
pos de distinta resistividad y otro sistema que las cruza. A dife-
rencia de las funciones de respuesta utilizadas convencional-
mente (modos TE y TM), las impedancias serie y paralelo no
dependen de la rotacién del marco de referencia y son validas
ain cuando la conductividad de] subsuelo cambie en las fres
dimensiones.

Probablemente lo que mas llama Ja atencion en las curvas
de resistividad aparente de la Figura 3 es que en los sitios (Vi0l,
Vi06, Vill y Vil6) localizados en la mitad occidental del perfil
muestran resistividades aparentes entre 1 y 100 ohm-m, mien-
tras que en los sitios (Vil8, Vi27, Vi32 y Vi36) localizados en
la mitad oriental del perfil, las resistividades aparentes son ma-
yores en un orden de magnitud. Esto corresponde con la region
oriental topograficamente alta, en donde afloran rocas del
batolito peninsular, asi como con la amplia planicie de rellenos
sedimentarios, que constituye el desierto de Vizcaino, al occi-
dente. En los sitios vi06, vill y vil6 Ia resistividad aparente
presenta un minimo a periodos de alrededor de 1 s, probable-

Resistividad aparente p, (obm.m)

] 4 6 ¢ LI 13 16

log de periodo (s)
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Resistividad aparente p, (ochm-m)
i 4 [ i 9 1 i3 16

log de periodo (s)

0] 20 40 60 30

mente relacionado con los sedimentos conductores. A periodos
mas largos la resistividad aparente aumenta y las curvas se se-
paran, lo cual revela que a mayor profundidad se ehcuentran
rocas mas resistivas y que la resistividad cambia lateralmente.
En contraste, en los sitios vil8, vi27 y vi32 la resistividad apa-
rente aurmnenta hasta alcanzar un méximo, para luego disminuir
con el periodo, revelando que bajo las rocas resistivas que afloran
en la serranta oriental, se encuentra una zona mas conductora.

En la Figura 4 se presentan sendo-secciones de resistividad
aparente construidas con todas las estaciones del transecto. Es-
tas seudo-secciones representan la resistividad aparente obser-
vada como una funcién de dos variables, periodo y distancia
horizontal. El panel superior representa la resistividad aparen-
te serie p, mientras que en la parte inferior se muestra la
resistividad aparente paralelo p. Ambas imdgenes son bastan-
te similares para periodos menores de 10 s, las diferencias se
encuentran para los periodos més largos. El minimo provocado
por el relleno sedimentario domina la parte occidental de las
seudo-secciones. Un rasgo sobresaliente es el brusco contraste

23 20 18 25 27 30 13 37

100 120 140 160 180

23 20 18 25 27 30 33 37

100 120 140 160 180
Distancia (km}

Figura 4. Sendo-secciones de resistividad aparente paralelo, p, y setie, p. Elminimo resistive corresponde al efecto del relleno sedimentario,
mientras que los valores maxintos en la mitad oriental se asocian a 1a naturaleza ignea dela sierra.
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lateral que se localiza bajo los sitios vi20 y vil8, que marca el
inicio de la zona resistiva asociada con las rocas intrusivas. A
periodos mayores de 10's, laseccion correspondiente a p, (panel
inferior) presenta resistividades aparentes relativamente meno-
res si se compara con .. Esto es una indicacion de la existencia
de una zona conductora a profundidad. Como una primera
aproximacién, supusimos que bajo cada estacion la resistividad
varia exclusivamente con la profundidad (1-D). En este caso,
la resistividad del subsuelo se puede estimar con un algoritmo
simple de inversion no-lineal en una dimension (Gomez-Trevifio,
1996).

LLas estimaciones 1-D, calculadas individualmente para cada
sitio, se agruparon para construir la Figura 5. En el panel supe-
rior se tiene la distribucién de la resistividad del subsuelo desde
la superficie hasta los 20 km de profundidad estimada a partir
de la impedancia paralelo. La cuenca sedimentaria de Vizcaino
se asocia con resistividades menores a 10 ohm-m que alcanzan
profundidades de 2 o 3 km bajo los sitios 11 y 13. En contraste,
la parte oriental de la seccién estd dominada por las altas
resistividades de las rocas pluténicas y batoliticas.

Resistividad 1-D Paralelo (ohm-m)
i 4 6 9 o1 16

0

Profundidad (km)
o o “

Eye)
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(= < =] (=1

Profundidad (km)

oo
<

100 I (] H

En el panel inferior de la Figura 5, se muestra la estimacion
de la resistividad et los primeros 100 km de la litésfera, usando
la misma aproximacion 1-D. Bajo los sitios 9 a 16 se observan
las menores resistividades (< 10 chm-m) entre los 4 y 15 ktn de
profundidad. Cuando se consideran resistividades menores a
30 ohm-m se puede seguir una banda de minimos que se man-
tiene horizontal entre los sitios 1 y 16, para hacerse gradual-
mente mas profunda y més amplia hacia el oriente (sitios 16 al
27). La profundidad del eje de esta zona de minimos es de ~10
kim entre los sitios 4 al 16 y se profundiza hasta alcanzar ~40
km bajo ¢l sitio 27. Aunque la geometria y resistividad de esta
zona han sido derivadas usando wna aproximacion 1-D y pue-
den modificarse al usar aproximaciones menos restrictivas, pa-
rece evidente que existen una o varias zonas relativamente con-
ductoras que se extienden horizontalmente por cerca de 150 km
¥ que se encuentran a considerable profundidad.

En el panel superior de la Figura 6 se muestra una imagen
del subsuelo obtenida usando wna aproximacién que tiene en
cuenta el efecto de la variacion lateral de la resistividad sobre
todo el conjunto de datos. El algoritmo usado es una extension

23 20 18 25 27 30 i3 37

1
0 20 40 60 80

1 1 1 ] 0
100 120 140 160 180

Distancia (km)

Figura 5. Seccifn interpretada usando la transformacién descrita en Gémez-Trevifio (1996). En el panel superior se muestrala resistividad
del subsuelo en los primeros 20 km, mientras gue ¢n ¢l panel inferior se muestra para los primeros 100 km. En ambos casos se utiliz la

impedancia paralelo en 1a transformacién.
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para 2-D de la transformacién de Niblet-Bostick (Esparza ez
al., 1993). La imagen mostrada se obtuvo usando la resistividad
paralelo y sin hacer ninguna suposicidn anticipada sobre la geo-
metria o resistividad de la litésfera.

La caracteristica dominante en este modelo es el conductor
(< 30 ohm-m) que s¢ profundiza hacia el oriente a partir del
sitio 9, v que puede seguirse por cerca de 120 km. La cima del
conductor se encuentra a ~20 km bajo el sitio 11, donde se mez-
cla con una zona conductora que alcanza fa superficie bajo el
sitio 13. Entre los sitios 16 y 20 el conductor disminuye su

intensidad, lo que sugiere Ia posibilidad de que en realidad se
trate de dos segmentos separados. Hacia ¢l oriente, la cima del
conductor se profundiza gradualmente hasta alcanzar una pro-
fundidad de 100 km en el extremo oriental del perfil. La pre-
sencia de este conductor sugiere una zona con un alto contenido
de fluidos probablemente relacionada con la deshidratacién de
la corteza ocednica subducente.

Otro rasgo que sobresale es el conductor casi vertical en el
extremo occidental del perfil, bajo los sitios 1 a 6, que se ex-
tiende desde la superficie hasta 60 o 70 km de profundidad.

Distribucion de resistividad en 2-D (ohm-in})

i 4 6 g 1t 13 16 23 20 18 25 27 30 33 37 (ohm-m)

Profundidad (km)
wh
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Figura 6. Modelo de resistividad estimado con la transformacién lineal de Esparza et al. (1993). La apariencia discreta de laimagen se
debe a que no utilizamos ningiin tipo de interpolacién, de mode ue se muestran Ias estimaciones en cada celda dela malta considerada en
la inversién. En el panel inferior se muestra la resistividad aparente calculada con Ia misma aproximacién lineal.
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Este conductor podria estar relacionado con la regién de sutura
entre los terrenos Cochimi y Yuma o con la manifestacién de
una zona de falla a escala cortical.

Finalmente, algunas anomalias conductoras aisladas en el
extremo oriental sugieren que la realizacién de mediciones en
el mar serfa decisiva para conectar estos hallazgos con la
tectonica de extension que controla el subsuelo del Golfo de
Califomnia.

En el panel inferior de la figura 6 se muestra la resistividad
aparente que este modelo produce en la superficie cvando se
usa la misma aproximacién lineal utilizada en la inversién. La
validez del modelo puede juzgarse comparando su respuesta
con las observaciones mostradas en la Figura 4. En general
puede decirse que, excepto en algunas zonas aisladas, la res-
puesta concuerda bastante bien con las observaciones. Vale Ia
pena mencionar que a diferencia de ofros esquemas de inver-
sion basados en la solucidn iterativa de ecuaciones diferencia-
les parciales, el algoritmo usado (Esparza ef al., 1993) estima la
conductividad del subsuelo mediante una transformacién de los
datos observados. Como se menciond antes, el modelo que se
muestra s¢ obtuvo usando exclusivamente la resistividad apa-
rente paralelo. La incorporacion de la resistividad serte, asi
como de las fases correspondientes, usando otros esquemas de
inversidn es un trabajo que actualmente se esta llevando a cabo.

GRAVIMETRIA

De acuerdo con Sedlock ef al. (1993), la constitucion ac-
tual de la corteza continental en la regién de estudio es el resul-
tado de varios episodios de acrecién tectonica y magmifica. Se
piensa que esta evolucién tecténica ha puesto en contacto terre-
nos de origen y composicién muy distinta. Por tanto, es razona-
ble esperar que los distintos terrenos tengan una densidad de
masa distinta. También es probable que el contraste entre dis-
tintas densidades sea suficiente para producir cambios en la atrac-
cién de la gravedad, y que estos cambios puedan observarse
desde la superficie.

Con el propésito de inferir la geometria y la densidad de la
litbsfera bajo ¢l 4rea de estudio, realizamos mediciones de la
componente vertical de la gravedad en 150 sitios que se ubica-
ron signiendo aproximadamente el perfil electromagnético, como
se muestra en la Figura 7. La gravedad refativa se midi6 con un
gravimetro Lacoste-Romberg y la elevacion de cada sitio fue
estimada de manera precisa (% 0.5 m) usando dos receptores
GPS en modo diferencial. Los datos observades se comple-
mentaron con datos gravimétricos del INEGI (INEGI, 1995a).
La gravedad absoluta se determind utilizando el dato disponi-
ble en un banco gravimétrico ubicado dentro del drea de estu-
dio. La anomalia de aire libre se obtuvo restando de la grave-
dad observada la gravedad tedrica, calculada con la formula
internacional de 1967, y considerando un gradiente vertical de
0.3086 mGal/m. Para obtener la anomalia de Bouguer comple-
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ta (Figura 7) se calculé la atraccion gravitacional debida a la
topografia mostrada en la Figura 7, mediante el algoritmo des-
crito por Garcla-Abdeslem y Martin-Atienza (2001). Utiliza-
mos et modelo digital del terreno de INEGI (1995b) con nodos
cada 100 m y una densidad de 2.67 g/em’.

E!l mapa de anomalia de Bouguer muestra un minimo que
desciende hasta - 5¢ mGal, y que se orienta al NW sobre el
desierto de Vizeaino y se extiende mar adentro a a bahia del
mismo nombre, Este minimo contimia al SE, pero se ve inte-
rrumpido por un angosto alto gravimétrico orientado al NE. Esto
sugiere la presencia de dos grandes cuencas sedimentarias se-
paradas estructuralmente por un bloque levantado. Los valores
observados indican un gran contraste entre la densidad de los
sedimentos y la de la roca cristalina del basamento. Ademds de
la firma que corresponde a las cuencas antes descritas, se pue-
den observar valores positivos de 20 mGal sobre al terreno
Cochimi en la peninsula de Vizcaino, mientras que valores ne-
gativos caractetizan al terreno Yuma en el extremo oriental del
perfil.

La interpretacién de los datos gravimétricos en términos de
estructuras geoldgicas, sin informacitn adicional independien-
te, que permita acotar el mimero de soluciones compatibles con
fos datos, es un ejercicio arriesgado. Sin embargo, utilizando
el conocimiento del ambiente fecténico del drea de estudio, es
posible hacer una eleccién adecuada de la densidad de masa de
los materiales que constituyen la corteza en el transecto Vizeai-
no. La interpretacién mostrada en la Figura 8 se basa en las
siguientes suposiciones: 1) la densidad no cambia en la direc-
¢ién perpendicular al perfil A-A’, por lo tanto fa anomalia de
Bouguer fue interpretada usando un modele en 2-D; 2) no hay
cambios laterales de densidad por debajo de 50 km de profun-
didad, y 3) la litdsfera ocednica subducente permanece bajo la
corteza continental en el drea de estudio.

En esta interpretacion €l modelo de corteza que se muestta
en la Figura 8 estd formado por seis poligonos de densidad cons-
tante. El panel superior muestra los datos observados junto con
la gravedad calculada causada por el modelo mostrado en el
panel inferior. La corteza ocednica subducida se modeld usan-
do una capa de 10 km de espesor con densidad de 2.9 g/em?’, la
cual se adelgaza vy profundiza al oriente. Esta capa sobreyace
litosfera del manto, modelada nsando una densidad de 3.3 g/
cm’, La corteza continental se modela usando una densidad de
2.85 g/em®. En el lado oeste, las rocas de la corteza del terrenc
Cochimi se modelan con una densidad de 2.7 gfem®. Esta uni-
dad tiene un espesor de 15 km en el extremo occidental y se
adelgaza al oriente. La cuenca sedimentaria Vizcaino-Norte, la
cual alcanza una profundidad méxima de 4 km fue modelada
usando una densidad de 2.4 glem®. Al este del perfil, afloran
granitoides del terreno Yuma que fueron modelados usando una
densidad de 2.65 gfem’,
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Figura 7. Mapa de anomalia de Bouguer completa. Se observa un eje de minimos alineados NW-SE, interrumpido por un alto relative
alineado NE-SW, Los minimeos se asocian con las cuencas sedimentarias Vizcafno Norte y Sur. Se muestra ademds, Ia ubicacién de los
sitios M'T y el trazo AA* gue corresponde con el perfil gravimétrice utilizade para el modelado.

CONCLUSIONES

El modelo obtenido del perfil electromagnético muestra dos
zonas relativamente conductoras con considerable interés
tecténico. La primera de ellas es el conductor casi vertical que
se ubica a 15 0 20 km al oriente de la costa del Pacifico exten-
diéndose desde la superficie hasta mas de 100 km de profundi-
dad. La segunda zona de interés es el conductor inclinado que
se extiende y profundiza hacia el Este alcanzando profundida-
des de 100 km bajo la costa oriental de Baja California. La
presencia de este conductor sugiere una zona con un alto conte-
nido de fluidos probablemente relacionada con los procesos de
deshidratacion de la corteza oceanica subducente.

Afbin cuando este modelo preliminar necesita mejoratse y
validarse usando otros esquemas de inversidén, es poco proba-
ble que sus principales caracteristicas desaparezcan, La rela-

cion de estas caracteristicas con la estructura de la corteza con-
tinental y con los posibles restos de litésfera ocednica son algu-
nas de las cuestiones que abordaremos en ¢l futuro cercano.

Sin perder de vista la no-unicidad implicita en la modelacién
gravimétrica es posible obtener ciertos resultados concluyentes
de la interpretacion de la anomalia de Bouguer completa, Nues-
tra interpretacion revela que el reileno sedimentario de la cuen-
¢a Vizeaino Norte tiene un espesor del orden de 4 km. El mo-
delo también sugiere que la corteza continental en el 4rea de
estudio tiene un espesor maximo de alrededor de 33 km. La
placa subducida subyace a la corteza continental por lo menos a
lo largo de 160 km vy se profundiza hacia ¢l Este con un dngulo
de casi 10°. Este ltimo resultado, al igual que el derivado del
MT, es compatible con la idea de que bajo la corteza de Baja
California permanecen restos de la micro-placa Guadalupe, que
cesd su movimiento de subduccién hace aproximadamente 12
Ma.
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Figura 8. Modelo de densidades {g/cm’®) a lo largo del perfil AA’ de la Figura 7. En el panel superior se comparan los datos observados

con Ia respuesta del modelo mostrado en el panel inferior,
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An invariant representation for the magnetic transfer function

in magnetotellurics

José M. Romo*, Enrique Gémez-Trevifio*, and Francisco J. Esparza*

ABSTRACT

The magnetic transfer function in the magnetotelluric
(MT) method can be represented by two simple com-
plex functions that possess special properties in 3-D en-
vironments, This representation is obtained by means
of a complex rotation matrix applied to the field mea-
surements. One of the resulting functions is invariant
with respect to rotations of the coordinate system and is
closely related to the traditional concept known as tip-
per. The magnitude and phase of this new representation
are invariant in a 3-D earth and unambiguously reduce
to the corresponding formulas for 2-D cases. With these
properties, the proposed representation overcomes the
existing limitations of the current definition of the tipper.
In the second complex function, the traditional concepts
of rotation angle and skew appear naturally in the func-
tion’s real and imaginary parts, respectively. We test the
new representation using the response of a 3-D model.
The results are compared with those obtained using cur-
rent definitions.

INTRODUCTION

The aim of the magnetotelluric (MT) method of geophysi-
cal prospecting is to investigate the subsurface distribution of
electrical resistivity from depths of a few meters to hundreds of
kilometers. The method uses surface measurements of natural
electric and magnetic fields that originate in the ionosphere.
The raw measturements depend on the amplitude and direc-
tion of the incident fields, on the axes of coordinates, and on
the distribution of electrical resistivity within the earth. The
effect of the amplitude and direction of the incident fields are
eliminated by the use of the well-known impedance tensor,
which relates the horizontal electric and magnetic fields. Much
information can be obtained by analyzing the elements of the
tensor in relation to the coordinate axes. This is usually done
prior to any formal interpretation in terms of the resistivity

distribution. This type of analysis has received considerable at-
tention in the literature (e.g., Swift, 1967; Eggers, 1982; Spite,
19835; Cevallos, 1986; LaTorraca et al., 1986; Counil et al., 1986;
Yee and Paulson, 1987, Groom and Bailey, 1989, 1991; Chave
and Smith, 1994; Smith, 1997). The dependence on the coor-
dinate system can be eliminated using invariants with respect
to rotation of the impedance tensor. Invariant quantities are
important because they depend only on the resistivity distribu-
tion. The tensor determinant (e.g., Berdichevsky and Dimitricv,
1976; Eggers, 1982; Ranganayaki, 1984) is commonly used for
this purpose.

Vertical and horizontal magnetic field measurements can
also be used to obtain information about the resistivity dis-
tribution. Under normal conditions the incident magnetic field
has only horizontal components. The condition remains the
same, without a vertical component, if the resistivity distribu-
tion varies only with depth. However, if there are horizontal
variations of resistivity, a vertical component of the magnetic
field appears as a result of lateral concentrations of electric cur-
rent. In these conditions the measured vertical and horizontal
components depend on the amplitude and direction of the inci-
dent field, on the coordinate axes, and on the lateral variations
in resistivity. The undesired dependence on the properties of
the incident field is easily removed by use of a transfer func-
tion between the vertical and horizontal fields. In general, two
complex numbers for each frequency are needed to define this
function, This magnetic transfer function is usually referred to
as tipper. As in the case of the impedance tensor, much can
be learned about the resistivity variations by analyzing the two
complex numbers in relation to the coordinate axes. Again, this
is usually done prior to any formal interpretation in terms of the
resistivity distribution. A number of techniques have been re-
ported in the literature for this type of analysis (e.g., Vozoff and
Swift, 1968; Sims and Bostick, 1969; Word et al., 1970; Vozoff,
1972; Jupp and Vozoff, 1976; Gamble et al., 1982; Zhang et al.,
1993). Several contributions have been derived from the use
of geomagnetic deep soundings (GDS), where magnetic trans-
fer functions, usually between different sites, have been used
since the early *60s (e.g., Parkinson, 1959, 1962; Wiese, 1962;
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Schmucker, 1970; Lilley and Arora, 1982; Weaver and Agarwal,
1991; Siemon, 1997). As in the case of the impedance tensor,
the dependence of the tipper on the coordinate axes can be
eliminated by use of an invariant. In this paper we present an
invariant for the tipper that overcomes the difficulties of the
carly definition of Jupp and Vozott (1976).

‘The work was motivated by a recent discussion in Geophysics
(Esparza and Gomez-Trevifio, 1997) about the invariance of
the tipper phase in Jupp and Vozoff (1976). Especially moti-
vating was the challenge set forth by Jupp and Vozoff (1997)
about the possible existence of a complete and consistent rep-
resentation for the tipper—a representation that, at the same
time, would be invariant in 3-D environments and would un-
ambiguously resolve the phase for a 2-D earth. It was clear that
this was creating the problem for the existing representation. It
also became apparent that there was no invariant of the mag-
netic transfer function to be used in conjunction with that of
the impedance tensor.

BASIC DEFINITIONS AND EXISTING REPRESENTATIONS

Assuming the usual linear relationship between the vertical
and horizontal components of the magnetic field at any fre-
quency, one can write

H, = AH, + BH,, 1)

where H, represents the vertical component of the magnetic
field and H, and H, are two orthogonal components of the
horizontal magnetic field. The coefficients 4 and B are complex
numbers represented as

A=a+ib
and
B=c+id. (2)

The magnetic transfer function, or tipper, is defined by the
two complex numbers 4 and B. Considered as a vector opera-
tor, the tipper produces H; from H, and H,, ie.,

AT HN
H = {4\ o 3
B H,
Following Jupp and Vozoff (1976) and Vozoff (1991), the
magnitude and phase of this complex operator can be charac-
terized by

T = |4 + |BI? (C))
and
APd 4+ | B2
¢T=| |¢A|T|2; Pés )

where ¢, and ¢ stand for the phases of 4 and B, respectively.
The value | T is referred to as the magnitude of the tipper, and
¢r isits phase. [t was formerly assumed that both the magnitude
and the phase of T were invariant with respect to rotations of
the coordinate system. As a result of the discussion mentioned
above, it is now recognized that the phase is not an invariant. In
the same discussion the following invariant definition for the

phase is considered:

1
[0 +d*\2

¢r = arctan
a?+¢c?

(6)

This formula was ruled out because it does not unambigu-
ously resolve the sign of the phase. For the same reason, it does
not reduce to the case of a 2-D earth, where B =0and the phase
should be given as the inverse tangent of the ratio b/a.

Other parameters have been found useful in the interpreta-
tion of the magnetic transfer function. As shown below, in all
cases they represent different combinations of the basic func-
tions 4 and B,

It is common to rotate the coordinate system to find the
direction that best corresponds to a 2-D situation. The rotation
can be written formally as

A\T H,
Hz:{ \ RTR{ x\’ (7)
B H,
where R is the rotation matrix, or
cosf  sin@
r=1° infy (8)
—sinfd cos@
In the new coordinate system, the tipper operator is
{AN _ [cos@ sing\f 4\ ©
B' T —sin® cos® B

Equation (9) is commonly used to find the direction & where
the size of B’ is a minimum (Sitns and Bostick, 1969). In a 2-D
case it is straightforward to show that there is one direction @
(perpendicular to the 2-D strike) where B’ is identically zero,
In this situation it is also certain that the complex coefficients
A and B have the same phase; therefore, ¢ is a real number:

# = arctan {2\ (10

In the general 3-D case, however, the ratio B/4 is complex
and, quoting Vozoff (1991), “. .. there are several possible ways
to define the rotation, none of them completely satisfactory. . ...
This 1s to be expected because the concept is basically derived
from 2-DD models”

Two widely used definitions for ¢ are, after Jupp and Vozoff
(1976),

d
(a® +2) arctan/ 2\ + (B +d%) arctanfg\

o= 7P
(11)
and, after Sims and Bostick {1969),
1 { 2(ac + bd) \
o= ) — (@t D)
1 [ 2Re(AB*)\
o = 2 12
5 arctan VST (12)

where 8, corresponds to the direction where the magnitude of
A’ is maximum and @ corresponds to the direction where the
vertical component of the field has maximum coherence with
the horizontal field. Both equations reduce to equation (10)
for a 2-D earth.
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A third parameter, the skew, is usually computed. The skew
(5} is a measure of how close to zero is the minimum of B(6),
andit is intended to give a measure of the three-dimensionality
of the data. It is given by

_ 2(ad — bc) _ 2Im(A4B%)
(@A) (F+dD) T AP+ |BR

(13)

From equation (13) it is clear that in a 2-D situation, when
4 and B have the same phase, the skew is zero regardless of
the measurement direction. Using equation (9) it can be easily
proved that, even in the more general 3-D case, the skew is
invariant under rotation.

Other useful interpretation tools are the induction vectors
(Schmucker, 1970), defined by

C:=-~ai—cj (inphase)

and

Ci=bdi+d) (quadrature), (14)
where a, b, ¢, and d are as in equation (2) and i and § are or-
thogonal unitary vectors on the horizontal plane. The signs in
the in-phase arrow are reversed to honor the induction vector
originally used by Parkinson (1959, 1962) and Wiese (1962},
which points toward the conductive features and away from
the resistive ones. Interestingly, the 2-D condition #/a = dic
producing a real ¢ in equation (10} is equivalent to »/d = a/c
in equation (14). In this case the vectors are coliinear and per-
pendicular to the 2-D structure, If the angle between the two
vectors is different from 0° or 180°, it is an indication of three-
dimensionality. The magnitude of the in-phase component is
large near lateral conductivity contrasts. The magnitude and di-
rection of the quadrature component have a more complicated
relation with frequency, geometry, and conductivity contrast
(e.g., Agarwal and Dosso, 1990).

INVARIANT REPRESENTATION

The rotation matrix R in equation (9) is a real matrix, where
& represents a geometrical angle in the horizontal plane. A new
pair (4’, B') is obtained from the original pair (A4, B) by means
of the linear transformation defined by R. We know that no real
R produces an invariant transfer function. If we allow R to be
complex, the domain of (4', B’) must expand. In this expanded
domain we may very well find the object of our search,

Let us thus find the transformation needed to make zero a
component of the magnetic transfer function. This means we
set

{T\zfco'sﬂ sinﬂ\{A\‘ (5
0 —sing¢ cos® B

where 7 is the first element of a new pair (7, 0) aimed at being
aninvariant under rotation. From the first row of equation (15},
we have

7T =Acos? + Bsin#, (16)
with #, possibly complex, given by
‘ B
tan % = —, 17
and == %)

which follows from the second row of equation (15).

As discussed before, this is 2 common procedure, except that
now we allow ¥ to be complex. The claim is that 7 is an invari-
ant under rotation, regardless of the real or complex nature of
#. To furnish a formal proof, assume we have measurements
(', B') in a second coordinate system rotated v degrees with
respect to the first one. We begin by considering that the primed
quantities obey the equation

(T'\ _ [cos® sing'\/4'\ (18)
0 —sin®’ cos®’ B
We need to demonstrate that 7" = 7 for any real angle y. The
primed quantities can be expressed in terms of the original pair
(4, B) by
A'=Acosy + Bsiny
and
B'=—Asiny -+ Bcosy. (19)

Substituting equation (19} in equation (18) and making use
of complex trigonometric identities, we obtain

(TN _ (s +y)  sin(@'+y)\ ([ 4\,

) (20)
0 —sin(®’' -+ y) cos(® +y)} B
The second row of equation (20) implies that
B
tan(? +y) = L (21)

Since, according to equation (17), B/4 is also tan{#), it follows
that ¥ =9’ + y. Using this result, we can write the first row of
equation (20) as

T = Acos® + Bsind, (22)

which is identical to equation (16). Thus, we have 7' =7 In
summary, 7 defined by equation (16) is independent of the
azimuth of the coordinate system used for estimating the mag-
netic transfer function,

According to equations (16) and (17), 7 can alsc be written
as

A B
= = 3
T cost?  sin® (23)
and
T?= 4%+ B2, (24)

This last form is particularly attractive because of its sim-
plicity. Unfortunately, it may lead to ambiguities because the
computed phase of 7 has two different values as a result of the
operations involved. We recommend using either equation (16)
or (23) to compute 7 and then to obtain, if desired, its mag-
nitude and phase. On the other hand, equation (24) provides
a shortcut to inspect how errors in 4 and B propagate to ei-
rors in 7. It is not difficult to show that the variance of 7 is a
normalized weighted average of the variances of 4 and 8. This
ensures that the computations of 7" from measurements of A
and B are stable.

ROTATION ANGLE AND SKEW

In this section we consider the complex character of ¥, The
definition of T and its intrinsic property of invariance do not
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demand a physical meaning for . The work in the previous sec-
tion can be understood as a transformation of a pair of complex
numbers 4 and B into another pair of complex numbers 7 and
%, where 7 is an invariant under rotation. The transformation
holds regardless of the nature and physical meaning of . How-
ever, any progress toward finding a physical meaning for # will
be an extra bonus of the transformation.

Using known complex variable formulae (Abramowitz and
Stegun, 1972), we can write

(BN _ L, (A-iB)\
A

arctan
2 A+iB

N ilnflAlz — |B]? ~ i2Re(4 %)\
T2 4R+ |BI? + 2Im( A4 B*)

(25)

Making use of Inz=Inr + i ¢:

/BY 1 { 2Re(4B*)\
arctan Z = Earctan m
iln/mf? + B — 2Im(45%)\
4" AR +|Bf? +2m(4B)

. (26)
Using equations (12), {13), and (17),
AT AY

We arrive at the result that the real part of # is the rotation
angle of Sims and Bostick (1969} and thus should be inter-
preted as the horizontal direction where the magnitude of 4’ is
maximum. The imaginary part of ¢ in equation (27) is a func-
tion of the skew and, like the skew, is different from zero only
in 3-D cases.

Equation (27) establishes that, at the end, the working hy-
pothesis of a complex angle leads to a pair of already known
parameters that have plenty of physical significance. In the
present context these parameters are natural byproducts of
the search for an invariant definition for the tipper.

CONNECTION WITH OTHER DEFINTTIONS

In this section we consider the connection of 7 with the
magnitude and phase of the tipper as defined by equations (4)
and (5) and with the induction vectors defined by equation (14).
We begin with the tipper magnitude, which is also invariant
under rotation. From equation (23) we can write

A=Tcosy
and
B =Tsiny. (28)
Squaring and adding these expressions, we obtain
l42 +|BI> = {T2(lcos 8 + sin #[2).  (29)
Writing ¢ =x + iy and using suitable identities,

|41 + | BI? = [T 2cosh(2y). (30)

It follows from equation (27) that

i
2y = ln[{-ll—-'__-—g\zl (31)
and
cosh(Zy) = 1(ezy +e ¥y = ——1— (32)
2 1-—52

Combining equations (30) and (32) results in

4P+ 182 = JIE_ (33)
V1Z82

In a2-D situation § =0. According to equation (33), only in
these conditions is the magnitude of 7° equal to the magnitude
of the tipper defined by Jupp and Vozoff (1976). Itisinteresting
to note that both quantities are invariant under rotation and,
in general, [T < |7|. However, the difference between the two
is not too large for moderate values of S. For instance, when
§=0.3, the difference between the two is less than 5%.

The differences in phase between the two definitions are
more dramatic, beginning with the fact that the Jupp and Vozoff
(1976) definition is not invariant under rotation. According to
equation {23), one can write two different equations for the
phase of T:

¢r = ¢4 — arg(cos )
and
¢ = ¢pp — arg(sin 9), (34)
where arg(z) is used instead of ¢, to emphasize the complex
nature of the sine and cosine functions. In terms of the real and
imaginary part of # =x + iy, one can write
arg(cos #) = —arctan(tan x tanh »)
and
arg(sin #) = arctan{cot x tanh y). (35)

Adding both expressions for the phase of T in equation (34)
and using trigonometric identities (Abramowitz and Stegun,
1972) results in

20r=¢a+dp— arctan/?n—hz-)i\

tan2x
= ¢4 + ¢p — arg(sin 28) (36)
or
¢ = %(¢A + 5 — ¢sin2t?)' (37)

In a 2-D case, ¢ is a real number (@sin20 =0) and 4, = ¢5.
Hence, the phase of 7 is the phase difference between the
vertical and the horizontal components of the magnetic field.
In the general 3-D case the phase of 7 can be thought of as the
arithmetic average of the phases of 4 and B corrected by the
degree of three-dimensionality.

Let us now turn our attention to the relationship between T
and the induction vectors defined in equation (14). Consider
equation (28) with

T=oe+i,6
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and
¥=x4iy, (38)

Using the identities

cos # = cosx cosh y — i sinx sinh y

and
sin? = sinx coshy + i cos x sinh y, (39
Wwe can write
A=a +ib:acosxcoshy+ﬁsinxsinhy
+i(fcosxcoshy —asinx sinh y)
and

B = ¢+id = asinxcoshy ~ Bcosxsinhy
+i(Bsinx coshy + o cosx sinh ). (40)

Using equation (40), we can write the magnitude of the induc-
tion vectors as

G2 =a? 4+ ¢% =o? cosh? y + g2 sinh? y
and
ICiI° =8+ d° = o?sinh®y + BPcosh®y.  (41)

These equationsindicate how the magnitude of the induction
vectors is related to the real and imaginary parts of 7 and #.
The formulas simplify for a 2-D situation, since in this case we
have y =0 and therefore |C,} = e} and |C;| =|8].

The direction of the induction vectors can also be expressed
in terms of the real and imaginary parts of 7 and #. The angle
d between the two induction vectors is given by

C.e (G
§ = —— 42
N TN o “2)
and

cosd = —op 7. (43)

[ [+ 52 \12

282
a g+ > =52

where we have used equations (13) and (32).

On the other hand, since the induction vectors defined in
equation (14) are constrained to the horizontal plane, their
directions are given by the angles

tané = g— (in phase)

and
d

tang = - (quadrature). (44)

Using equation (40), we can write the above equations as
atanx — Stanh y
o+ ftanxtanhy

tan§ =

and
Btanx 4+ ¢ tanh y

B —atanxtanhy’

tan¢ = (45)

These equations indicate how the directions of the induc-
tion vectors are related to the real and imagtnary parts of 7
and #. Again, the formulae simplify in a 2-D situation. In this
case we have §=0 and, according to equation (43), the angle
between the two vectors is § = 7. This means the two vectors
are collinear, as they should be. On the other hand, according
to equation (45), in a 2-D situation & = ¢ = x = &.

APPLICATION TO A 3-D MODEL

To illustrate the performance of 7 and @, we computed syn-
thetic EM fields for a 3-D model using the modeling algorithm
of Mackie et al. (1993). We used the same model and discretiza-
tion scheme described in their original work. The model con-
sists of two adjacent blocks (20 x 40 x 10 km) with resistivi-
ties of 1 and 100 ohm-m, embedded in a layered model. The
first layer, where the blocks are embedded, has a resistivity of
10 obm-m and a thickness of 10 km. The second layer has a
resistivity of 100 ohm-m and is 20 km thick. Below this layer
lies a 0.1-ohm-m ball-space (see Fgure 1). Electromagnetic
fields were calculated in a 28 x 21 irregular grid at the surface
of the model for periods of 1, 10, 100, and 1000 s using two
polarizations of the source field.

The response functions were computed along the five profiles
shown in Figure 1. Profile A crosses the center of the blocks

Plan View

Ty
Cross Section
km
10£-m 1Q-m | 100Q-m 10 Q-m

10 km

100 Q-m
30 km

0.1 8-m

Fi6. 1. The 3-D model used to test the proposed r?resentation
of the magnetic transfer function. The roposcd paramelers
are computed along profiles A, B, B’, C and C. Profile A is
almost two dimensional, and it serves as a reference to the
others. Profiles B and B’ are placed symmetrically inside the
anomalous zones and very close to the borders. Profiles C and
C are outside the anomalies, and they are also symmetrically
located close to the borders.
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along the line where 2-D responses are expected, given the
axis of symmetry of the model. Profiles B and B’ run paraliel
to profile A and are each 3.25 km from the edges of the blocks,
still within the inhomogeneous region. Profiles C and C also
run paratlel to A but fall outside the blocks, at 3.5 km from the
edges of the inhomogeneous region.

The comparison between the magnitude of 7 and the magni-
tude of the tipper as defined by Jupp and Vozoff (1976) is shown
in Figure 2. The comparison is made for profiles A, B, and C
and with fields computed at a period of 10 s. We use in this fig-
ure and in the others that follow open circles for the quantities
derived from 7 and crosses (+) for quantities derived from the
other definitions. Figure 2 shows that along profile A both mag-
nitudes are identical. This is something that might have been
expected considering the symmetry of the model. The curves
peak over the vertical contacts, and the amplitude of the peaks
correlates with the size of the resistivity contrasts. On the other
hand, small differences between the two definitions can be no-
ticed along profile B, and somewhat smalier differences are on
C. Even in the presence of strong 3-D effects, the differences
do not exceed 10%. This confirms our previous comments in
relation to equation (33), in the sense that the difference be-
tween the two magnitudes is not very large even for moderate
values of the skew. An interesting feature that applies to the
curves for both magnitudes along B is that they are smooth ver-
sions of the curve for the central profile. The penalty for being
away from the central profile is particularly severe within the
resistive block because of the lower local attenuation of 3-D
effects. The curves along profile C show little character, They
respond mainly to the interfaces parallel to the profile. Plots
for profiles B and C' are omitted because they are identical to
B and C, respectively,

The comparison between the phase of 7 and the phase of
the tipper as defined by Jupp and Vozoff (1976) is shown in
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Fig, 2. Comdparison between the magnitudes |77, in opet cir-
cles (O), and | T, in crosses (+). Both quantities are invariant,
Their magnitudes differ slightly along profile B,

Figure 3. The results for the central profile indicate that the
two definitions produce the same curve. In this case there is no
difference because of the symmetry of the model. This is the
same result that would be obtained in 2-D cases, Along with
the large differences between the two definitions observed on
the other profiles, a striking feature is the strong asymmetry
of the Jupp and Vozoff (1976) definition between profiles B
and B’ or between profiles C and C'. This contrasts with the
perfect symmetry of the invariant definition, which is in total
agreement with the symmetry of the model. Also, the phase
of T is less suggestive than its magnitude of the presence of
the vertical contacts. As discussed below, better results in this
respect can be obtained by using the real and imaginary parts
of T.

Figure 4 compares the real part of 7 with the real part of the
complex quantity computed using the Jupp and Vozoff (1976)
magnitude and phase definitions given in equations (4} and
(5)- The corresponding comparison of the imaginary parts is
shown in Figure 5. The simplest and most evident feature to
notice is the x-axis symmetry of the real and imaginary parts of
T and the corresponding asymmetry of the quantities derived
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FIG. 3. Comparison between the phase of 7, in open circles
(O), and the phase of T, in crosses (+). The two phases are
identical along the central profile A and differ significantly for
the other profiles, where 3-D effects are stronger.




1424

from the other definition. In addition, the curves of the real and
imaginary parts of both definitions do not present the artificial
jumpsthat characterize the phase curves of Figure 3. The Jumps
in the phase can be explained by carefully considering the sign
of the corresponding real and imaginary parts. Another asset
of the curves of the real and imaginary parts is that taking
positive and negative values along the profile allows an easier
differentiation of positive and negative resistivity contrasts,

‘The real part of #, which is equivalent to the Sims and Bostick
(1969) rotation angle 6,, is compared in Figure 6 to the rotation
angle 6, of Jupp and Vozoff (1976). Both definitions are con-
sistent with the model symmetry and are very similar to each
other. The rotation angle 6, is widely used to overcome the
90° impedance ambiguity in relation to the strike of vertical
discontinuities. As mentioned before, this angle also reduces
to the direction of the induction vectors for the 2-D case,

‘The comparison between the skew § and the imaginary part
of # is shown in Figure 7. The relationship between the two
quantities is given in equation (31), which can also be written
when inverted as § = tanh (2y), where y=Im{#}. Both quanti-
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F16. 4. Comparison between Re{7?} and Re{T}. Both quanti-
ties are identical along the central profile A and differ signifi-
cantly for the other profiles, where 3-D effects are stronger.
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ties respond similarly to 3-D effects, with the skew beingslightly
more sensitive.

The above analysis is based on the response of the 3-ID model
to EM fields at a single period of 10 5. This analysis is extended
in the following paragraphs to other periods. The results are
Presented as plan views for each period, using computations
made on a grid of 28 x 21 elements. We used standard bilinear
interpolation routines to construct the view maps.

The horizontal variations of the magnitude of 7 are pre-
sented in Figure § for four different periods. We do not compare
the magnitude of 7 with the magnitude of the tipper of equa-
tion (4) because both give very similar vatues for all periods,
The differences are similar to those shown in Fgure 2 for the
petiod of 10 s. As the petiod increases in Figure 8, the magni-
tude of 7 decreases and the influence of the interfaces extends
beyond the anomalous zone, causing more blurred images. The
edges of the blocks are sharply defined for the periods of 1 and
10, For the period of 1000 5, the influence is still present, even
though the shorter skin depth in the anomalous zone reaches
almost 6 km below the base of the blocks. In this respect we
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must bear in mind that the view maps are constructed on the
base of theoretical calculations. It is quite possible that in a
real situation the low magnitude of the vertical field, along
with its usually low S/N ratio, couid prevent obtaining reliable
estimates at this period.

The view maps of the phase of 7 for periods of 10 and 1005
are presented in Figure 9a. The characteristic x-axis symme-
try of the invariant quantities can be observed for the two
periods. The response of the blocks is again better defined for
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others.
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Fi6. 7. Comparison between Im{#} and the tipper skew. The
value Im{#} is 2 smoothed version of the tipper skew,

the shorter period. In both view maps there is a sort of 2-D
feature extending along the y-axis on a band that extends from
—20 t0 20 km. This behavior indicates that the phase response
isstrongly influenced in this area by the roughly 2-D conductiv-
ity structure along the y-axis. Figure 9b shows the view maps of
the noninvarfant definition of equation (5). Observe the asym-
metric behavior at the two periods. Moving now to the real
and imaginary parts of 7, the corresponding maps are shown
in Figure 10. This alternative way of presenting 7 is at least as
suggestive about the model geometry as |7, with the added
benefit of being able to differentiate easily the sign of the re-
sistivity contrast across the vertical contacts.

The values of the real part of # over the anomalous zone
are represented by small arrows in Figure 11a. This type of
presentation clearly illustrates the usefulness of the traditional
concepts of tipper direction and induction arrows. The arrow
patterns tend to accommodate perpendicular to the interfaces,
with their tips pointing toward the conductors and away from
the resistors. Finally, in Figure 11b we present the imaginary
partof &. Interestingly, the extreme values of this parameter, as
well as those of the skew (notshown), are close to +1. Two anti-
symmetric peaks are observed inside the resistive block around
coordinates (+15, £5); another antisymmetrical and elongated
area of extremal values originates near the triple junction of
the 1,10, and 100 ohm-m resistivity media, stretching out along
the £p-directions.

DISCUSSION AND CONCLUSIONS

There is absolutely nothing artificial in allowing the rotation
angle to be complex. Although equation (15) was constructed
by analogy with the 2-ID analysis, the resuiting equations (16)
and (17) stand on their own as transformation equations, re-
gardless of the physical meaning of #. Consider that A and
B are actually complex functions of w, the anguiar frequency,
and y, the angle between some subsurface dominant electri-
cal current systern and the measurement coordinates. Thus,
we have A(w, ) and B(w, y). Consider now that, according
to equation (16), 7 is defined in terms of A and B; thus, we
must have 7 (w, y). According to equation (17) we must also
have #(w, v). Regardless of the physical meaning of 9, the
process can be viewed as a simple mathematical mapping of
the complex functions A(w, y) and B(w, y) into the complex
functions T(w, ) and #(w, ¥). The first pair has no invariant
properties with respect to y, which is why we require another
pair. It turns out that 7(e, ) has the desired property of in-
variance, which means 7 no longer depends on y. We now
have T(w, y) = T(w), in general. Besides, ?(w, ) is a com-
plex function, with a real part being the tipper direction and
an imaginary part being an indicator of three-dimensionality.
In 2-D cases we have ¢(w, y) = y(ew).

The significance of a complex # can be better understood if
we substitute equation (23) in equation (1). We have

H, =TH, (46)
with
Hy = Hycos® + H,sin® (47)
as the horizontal magnetic field.

It is then possible to write, as in the 2-D case, 7 = H,/H,.
There is no way that this can be accomplished without allowing
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# to be complex. We know that in general the horizontal mag-
netic field is elliptically polarized. This means that any two
orthogonal components must differ in phase and that no linear
combination of these components can be linearly polarized,
unless the combining coefficients are allowed to be complex,
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Apéndice C

Conjunto de datos GB

Comparacion de las respuestas observadas con las calculadas en la superficie del modelo

mostrado en la figura 10a. La resistividad aparente y la fase observada son el resultado de

aplicar la descomposicién Groom-Bailey a las impedancias medidas,
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Conjunto de datos SP

Comparacion de las respuestas observadas con las calculadas en la superficie del modelo
mostrado en la figura 10c. La resistividad aparente y la fase observada son el resultado de

aplicar la transformacion SP a las impedancias medidas.
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Figura C-2. Desajuste enire observaciones y respuesta del modelo SP.
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Analisis de sensibilidad

Comparacién de las respuestas observadas con las calculadas en la superficie del modelo
GB modificado. La modificacién consistié en sustituir las estructuras profundas ( mas de

20 km) por un semiespacio homogéneo de 1000 ohm-m.
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Figura C-3. Desajuste entre observaciones y respuesta del modelo GB modificado
con un semiespacio de 1000 ohm-m a partir de 20 km de profundidad.
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