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En el presente trabajo se considera que cualquier medicién electromagnética representa
un promedio ponderado de la distribucién de conductividad eléctrica del subsuelo. Como
consecuencia se llega, primero, a plantear una alternativa a la Ley de Biot-Savart en relacion
conlazonade influenciade mediciones electromagnéticas y, segundo, al desarrollo de métodos
nuevos para interpretar mediciones geoeléctricas de diversos tipos.

El primer problema consiste en determinar Ja regién de la tierra que influencia o
contribuye mds en las mediciones de campos electromagnéticos. Se consideran dos hobinas
coplanares horizontales como fuente y receptor separadas una cierta distancia. En el dominio
de la frecuencia se encuentra que independientemente de la frecuencia, las regiones cercanas
alas bobinas son las que contribuyen mds a la medicién, no obstante que para bajas frecuencias
se incorporan también Jas regiones més profundas y alejadas de las bobinas. Al suponer un
impulso de corriente en la bobina fuente, se encuentra como caracteristica importante, que la
region de méxima contribucién se desplaza verticalmente por debajo de las bobinas en la
medida que transcurre el tiempo. Esto sjgnifica que se tiene cierta capacidad de enfocamiento
en el dominio del tiempo que no se tiene en el de la frecuencia.

Otros autores han abordado el mismo problema, pero todos ellos han utilizado la ecuacién
de Biot-Savart. En Ja presente tesis se realiza el anslisis comparativo usando la ecuacién
mencionada y una ecuacién alternativa. Se encuentra que si bien 1a ecuacién de Biot-Savart
sirve para obtener los campos en el receptor, por medio de una integral o suma de
contribuciones, tales contribuciones no son representativas de la zona de influencia pues el
andlisis conduce a contradicciones. Este estudio comparativo se hizo para un semiespacio

homogéneo y también estratificado, obteniéndose consistencia en los resultados mediante {a
ecuacion alternativa.

El otro problema que se aborda en la tesis es la inversién de datos utilizando la misma
ecuacién alternativa mencionada en el parrafo anterior. Se considera la determinacién
bidimensionalidad de la conductividad del subsuelo a partir de mediciones con equipos de
bobinas coplanares horizontales y coplanares verticales, que operan en el limite resistivo o a
bajos nimeros de induccién. Se obtuvo unaecuacién integral donde se relacionan linealmente
las mediciones con la distribucién de conductividad del terreno. El método es una




aproximacidn para bajos contrastes de la conductividad, sin embargo da buenos resultados
para contrastes moderados. El problema de inversién se resuelve mediante programacion
cuadrética, minimizando la norma cuadrética de los residuos y la norma cuadrética de las
derivadas espaciales de la conductividad. Esto permite obtener modelos suaves o de minima
estrictura cuyas respuestas se ajustan a los datos. El algoritmo se aplicé a objetivos de
diferentes regiones con resultados satisfactorios. Mediante el mismo esquema bidimensional
se abordan los problemas de invertir datos de resistividad por corriente directa y
magnetoteliricos. Se realizaron inversiones de datos sintéticos obteniéndose resultados
satisfactorios. Los algoritmos se utilizaron también para interpretar datos de resistividad y
magnetotehiricos de la zona geotérmica de Ahuachapdn, El Salvador. Mediante la aplicacién
de la metodologfa de inversidn descrita en esta tesis, se obtuvo informacién adicional a 1a ya
reportada por otros autores. Esto contribuird a tener un mejor conocimiento de la geologia del
area, a traves del estudio de las propiedades eléctricas del campo geotérmico.
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Inversién hecha con otros métodos y otros autores. () y (f)
Inversion por nuestro método y con distintos pardmetros de
suavizamiento,

Localizacién de las cuatro lineas de magnetoteldrico en el 4rea
de Ahuachapédn-Chipilapa, El Salvador. Los tridngulos
indican Ia posicién delos sondeos. Las regiones en gris indican
manifestaciones hidrotermales superficiates.

(a) Imagen de resistividad para ia linea N2 construido con
datos de magnetoteldiricos. Los ndmeros en la escala
horizontal en km son los mismos que Pérez-Flores y G6mez-
Trevifio (1995) para la imagen de resistividad de la Ifnea L-1.

(b) Modelo directo de resistividad para la linea N2 (Romo et
al., 1995),

(a) Imagen de resistividad para la linea N3 construido con
datos de magnetoteldricos. Los ndmeros en la escala
horizontal en km son los mismos que Pérez-Flores y Gémez-
Trevifio (1995) para la imagen de resistividad de la linea L-4.
(b) Modelo directo de resistividad para 1a linea N3 (Romo et
al., 1995).
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(a) Imagen de resistividad para la linea E3 construido con
datos de magnetoteltricos. Los ndmeros en la escala
horizontal en km son los mismos que Pérez-Flores y Gémez-
Trevifio (1995) para la imagen de resistividad de la linea L-2,
(b) Modelo directo de resistividad para la linea E3 (Romo et
al., 1995).

Correlacion entre la imagen de resistividad de 1a linea N2 y
la temperatura medida en pozos.

Correlacién entre la imagen de resistividad de la linea N3 y

la temperatura medida en pozos. Misma simbologfa que figura
83.

Correlacién entre la imagen de resistividad de la linea E3 y la

temperatura medida en pozos. Misma simbologfa que figura
83. ‘

Correlacion entre 1a imagen de resistividad de la lfnea L-5 y

la temperatura medida en pozos. Misma simbologfa que figura
83. :
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INVERSION RAPIDA EN 2-D DE DATOS DE RESISTIVIDAD,
MAGNETOTELURICOS Y ELECTROMAGNETICOS DE FUENTE
CONTROLADA A BAJOS NUM‘ERO$ DE INDUCCION

L. INTRODUCCION GENERAL

1.1 Aspectos generales

En geofisica se utilizan los métodos electromagnéticos para obtener informacién de las
propiedades eléctricas del subsuelo, como son: la conductividad eléctrica (o), la
permeabilidad eléctrica ( £) y la susceptibilidad magnética (). A partir del conocimiento
de las variaciones espaciales de estos pardmetros es posible obtener informacién sobre
aspectos geologicos que se hallan ocultos bajo la superficie del suelo. De las variaciones
espaciales en la conductividad, por ejemplo, podemos inferir la presencia de conductores
asociados a minerales metdlicos, bancos de arcillas, zonas calientes en geotermia, etcétera.

o también inferir cuerpos resistivos como yacimientos petroliferos o cavidades, etcétera.

De acuerdo a las ecuaciones de Maxwell que describen el comportamiento de los
camp(;s electromagnéticos, la sefial de una estacién de radio se puede propagar por un medio
resistivo (aire) y llegar a un receptor sin haber sufrido alteraciones. Sinembargo al observarse
algunas atenuaciones y defasamientos anémalos de los campos, se pensé en una posible
interaccidn entre los campos y los conductores del subsuelo. Fue asf como empez6 a hacerse
un estudio sistemdtico y formal de la interaccién o acoplamiento de los campos
electromagnéticos con los diferentes materiales que podria haber en el subsuelo, o més atin,
obtener informacién del subsuelo a partir de 1a observacién de estas pequeiias alteraciones
de los campos. Con este titimo fin, se desarroliaron desde principios de siglo medidores
simples de ‘campos electromagnéticos, que consistian basicamente de pequeifias bobinas que

se iban desplazando por zonas donde se creyera hubiese minerales metélicos de valor




comercial. Algunos equipos se hacian rotar para medir la pendiente de minimo acoplamiento
elctromagnético, otros median defasamientos, etcétera. Tales equipos resultaron muy
exitosos, no obstante que no se tenfa un conocimiento formal de cémo interactuaban los
campos con los conductores ocultos, es decir que se usaron durante mucho tiempo como
técnicas cualitativas de prospeccién. Actuahmente ha aumentado el conocimiento de cémo
interactuan estos campos con diferentes distribuciones de conductividad en el subsuelo. Sin
embargo el conocimiento nuevo sigue llegando. Paralelamente ha habido un desarrollo
instrumental que permite obtener mejores medictones o sacar ventaja de las propiedades de

los campos para discriminar respuestas indeseables.

Existen grupos trabajando en mejorar la sensibilidad de los intrumentos existentes,
otros en disefiar nuevos intrumentos y ain otros en entender mejor como interactdan las ondas
electromagnéticas con diferentes geometrfas de los cuerpos conductores. La dltima linea es

la mas concurrida, debido a que a su vez se divide en infinidad de problemas, a veces muy

especificos.

El presente trabajo aborda diversos problemas pertenecientes a la dltima lfnea antes

mencionada: Uno de tales problemas consiste en determinar qué parte de! subsuelo importa

mas al tomar una medicién con sistemas de bobinas.
1.2 La zona de influencia para mediciones electromagnéticas

A partir del conocimiento detallado de cémo se propagan las corrientes inducidas por
una fuente magnética en un semiespacio homogéneo (Nabighian, 1979), otros autores se han
puesto a calcular como son los mismos campos, pero para estructuras conductoras mas
complicadas (Hoverstein y Morrison, 1982; Goldman y Stoyer, 1983). Sin embargo, pocos
autores han abordado el problema de determinar, no sélo como son los campos sino como

cada pequefio conductor dentro del subsuelo se convierte a su vez en una pequefia fuente, que




vaa producir un pequefio campo secundario que serd medido en el receptor. El campo medido
en el receptor es un sélo nimero que contiene la suma de todas las pequeiias contribuciones
de cada fragmento infinitesimal del subsuelo. Este andlisis consiste precisamente en ver como
son estos sumandos antes de hacer Ja suma total en el receptor. Cada pedazo del subsueio
va a contribuir de distinta manera, ya que es excitado por un campo eléctrico diferente y a
su vez se halla a diferente distancia del receptor. Este analisis sirve para ver que partes del
subsuelo contribuyen mas o menos en la medicién. Cuando sea de nuestro interés tener
respuestade conductores profundos, este andlisis nos puede ayudar a disefiar lamejor distancia

fuente-receptor y que frecuencias o tiempos observar para obtener una alta contribucién de

este objetivo.

Algunos autores han abordado el problema. Sidorov y Gubatenco (1974) lo hicieron
usando como fuente un dipolo magnético vertical (DMV) sobre un plano conductor
homogéneo al interrumpir sdbitamente una corriente, y calcular con la ley de Biot-Savart las
pequeiias contribuciones de cada ffagmento del plano a diferentes tiempos de observacion.
Bryan (1987) lo hizo con una bobina cuadrada sobre un semiespacio homogéneo y usando
también la ley de Biot-Savart. En el presente trabajo se suponen DMV como fuentes y
receptores, y se considera un semiespacio homogéneo. Se utiliza 1a ley de Biot-Savart y una
ecuacién alternativa basada en Gémez-Trevifio (1987). Ambas ecuaciones, al efectuar la
suma en el receptor dan los mismos campos, no obstante que los sumandos son diferentes.
Una parte de esta tesis consiste en confirmar que la ecuacién de Biot-Savart es muy util para
calcular los campos que midiésemos en el receptor, pero es contradictorio al considerar
contribuciones elementales. Se observa que segiin la ley de Biot-Savart 1a zona de influencia
para un semiespacio homogéneo, asi como para un semiespacio estratificado, contradice el
principio de reciprocidad. Con la ecuacién alternativa se observa que existe simetria en la
zona de influencia cercana a la fuente y al receptor, confirmando que tan importante es fo

cercano a la fuente, como lo cercano al receptor.




Como resultado interesante, se observaque en el dominio del tiempo la zona de maxima
influencia se separa de las bobinas y se mueve verticalmente a profundidad a medida que
transcurre e] tiempo. De todo este andlisis también se concluye que no por tomar mediciones
a frecuencias cada vez mds bajas o tiempos tardios, se penetrard mucho més, sino que también

la separacitn fuente-receptor limita la profundidad de penetracién.
1.3 Inversion de mediciones electromagnéticas en el limite resistivo

Otro de los problemas planteados en la presente tesis, fue la de obtener una expresién
aproximada para campos magnéticos a bajos mimeros de induccién. Estas expresiones se
derivan de la ecuacién integral de esparcimiento para el campo magnético. Esta dltima ha
sido usada para modelado de estructuras simples de problemas electromagnéticos en el
dominio de la frecuencia y también para transientes de corriente, de estructuras sitnples
inmersas en un semiespacio homogéneo (Hohmann, 1975) o inmersas en un semiespacio
estratificado (Wannamaker ef al., 1984). Otros autores calculan los campos directamente de
la ecuacién diferencia] por métodos numéricos como diferencias finitas (Goldman y Stoyer,
1983) o por elementos finitos (Coggon, 1971). El modelado con estos métodos requiere de
mucho tiempo computacional, el cual se incrementa en la medida que las estructuras
conductoras son mas complejas. La ventaja de plantear el problema a partir de una ecuacién
integral, es ue la misma puede servir para modelado (obtencién de los campos) o para el
problema inverso (obtenci6n de la estructura). Sin embargo el problema inverso requiere de
resolver el problema directo decenas de veces para hallar la estructura de minimo error. Esto
desde el punto de vista computacional es un problema que requiere demasiado tiempo de

cdmputo para obtener un modelo satisfactorio.

]

Enel presente trabajo, a partir de la ecuacién de esparcimiento para el campo magnético,
se obtiene una ecuacién integral, donde la conductividad aparente y la perturbacién de la

conductividad del terreno ( 8 ¢ ), se hallan relacionadas por un kernel que representa el campo




eléctrico debido a la fuente y la funcidn de Green para un semiespacio. La solucién de csta
ecuacion integral para modelado consume mucho tiempo de computacién y para el proceso
inverso resulta demasiado oneroso. También se planted el problema con otraecuacién integral
(Gomez-Trevifio, 1987), 1a cual no trabaja con perturbaciones de la conductividad, sino con
la conductividad del subsuelo directamente. Ademds, también se le puede hacer la
aproximacion para un semiespacio homogéneo. Ambas ecuaciones una vez hecha esta

aproximacién, resultan ser muy similares.

En el limite resistivo o bajos ndmeros de induccién (LIN por "Low Induction
Numbers"), las. expresiones de los campos eléctricos sobre un semiespacio homogéneo,
debido a un dipolo magnético vertical (DMV) y un dipolo magnético horizontal (DMH),
resultan ser mas simples. Sin embargo, el cdlculo del campo magnético en el receptor, que
se obtiene a través de la solucién de la ecuacidn integral, atin requiere de mucho tiempo
computacional para el modelado y mas adin para la inversién. Sisuponemos bajos contrastes
de conductividad entre el cuerpo énémalo y la conductividad del fondo, entonces podemos
aproximar el campo eléctrico que se calcula dentro del cuerpo (y que no lo conocemos), por
el campo debido a un semiespacio homogéneo, medido dentro del volumen del cuerpo. Esta
aproximacidn es buena aGn para contrastes moderados de la conductividad. De esta forma,
el kernel de ambas ecuacidnes integrales es independiente de la conductividad. Para modelado
usamos indistintamente cualquiera de las dos ecuaciones integrales, pero para el proceso
inverso usamos, aquella donde la conductividad aparente y la conductividad del subsuelo se
hallan relacionados linealmente a través de una funcién % de peso (Gémez-Trevifio, 1987).
Ademads, esta funcion tiene la cualidad de que la integral sobre todo el semiespacio es unitaria.
Esta propiedad no resulta obvia al trabajar con perturbaciones. De esta forma la ecuacidn que

se us6 para inversién, es:




[ry—ry|
T

0 () = f &K, 1y IO

donde:

r, posicién de la bobina fuente
r, posicién de la bobina receptora

o(r) conductividad del subsuelo

G,(r) conductividad aparente
K(r), 1y, 1) funcién de peso

Al trabajar en el limite resistivo, la funcién de peso se vuelve independiente de la
frecuencia. Sin embargo, esto nos obliga.a que nuestras mediciones sean hechas {inicamente
con equipos que trabajan en el limite resistivo o bajos nimeros de induccién. Los disefiadores
de equipos, deben cuidar que el producto de la conductividad més alta esperada en el subsuelo,
porlapermebilidad mas alta, porel cuadrado de ladistancia receptor-emisor y por lafrecuencia
de la fuente, no exceda un cierto valor (ver capitulo II). Existen equipos comerciales muy
ampliamente usados en la prospeccién, el EM-34, el EM-31 y el EM-38 de GEONICS, los
cuales trabajan en este dominio. Cada uno de estos equipos posee dos bobinas. Una es fuente
y otra es receptor. Trabajan en dos modalidades: bobinas horizontales coplanares (BHC) y
bobinas verticales coplanares (BVC). Cada uno de estos equipos trabaja con diferentes
separaciones fuente-receptor y diferentes frecuencias; el EM-34 (10, 20 y 40 m; 6.4, 1.6 y

0.4 kHz, respectivamente), el EM-31 (3.66 m; 9.8 kHz) y el EM-38 (1 m; 14.6 kHz).
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McNeill (1980) y Esparza y Gomez-Trevifio (1987) describen una ecuacién donde la
conductividad del terreno se relaciona linealmente con la conductividad aparente a través de

una funcién de peso que sélo es vélida para una tierra unidimensional (estratificada

horizontalmente). :

En el presente trabajo, obtuvimos la funcién de peso para una tierra 3D y también para
2D, siendo esta dltima, una expresién mas complicada, ya que nos queda en términos de
integrales e.lfpticas. Las gréficas de estas funciones de peso en 2D para arreglos de
fuente-receptor con bobinas coplanares horizontales (BCH) y bobinas coplanares verticales
(BCV), muestran que laregién mas cercanaalas bobinas es laque mds influencia ala medicién.
La funci6n de peso de BCH muestra valores negativos entre las bobinas y valores positivos
fuera de ellas. Esto significa que al pasar por encima de un conductor, la curva de

conductividad aparente deflecta hacia abajo, Hegando incluso a dar conductividades aparentes

negativas. Este efecto puede Hegar a confundir un poco a los usuarios de estos equipos.

Se obtuvieron perfiles de conductividad aparente de algunos modelos, usando la
funcién de peso de BHC y de BVC, para varias separaciones fuente-receptor. En tales perfiles
se observé que cuando las bobinas estan menos retiradas, su profundidad de penetracion es
menor y mayor a medida que {as separamos. Observéndose una clara deflexidn hacia abajo,
sobre los conductores y alrededor de esta, dos deflexiones hacia arriba. Esto puede confundir
a un interpretador sin expetiencia a creer que se trate de dos cuerpos y no de uno. De todos
estos perfiles de conductividad aparente, se pudo observar que poca o ninguna informacién
se puede obtener de la geometria y conductividad del cuerpo o cuerpos, de ahi que
consideramos que hacer inversion de estos datos sea mejor que tratar de sacar tendencias o
patrones para obtener informacién cualitativa. Para 1D, el problema directo e inverso estd
resuelto. Para 3D planteamos las ecuaciones del directo e inverso, pero sélo para 2D hicimos

ejemplos con datos sintéticos y de campo.




El método de inversion utilizado es el de programacién cuadritica, que nos permile
minimizar la-norma cuadrética de los residuales, sujeto a {mites superiores e inferiores en
las incgnitas. También minimizamos las detivadas espaciales de 1a conductividad, lo cual

nos permite obtener modelos suaves o de minima estructura, pero que ajustan bien a los datos.

minimizar  F(X) z% Y -AX P +%B I DX |

+

sujetoa: [<X<u

donde:
Y observaciones (G,)
X incégnitas (o)
A funcién de peso corresi)ondiente (R)
D matriz que contiene las derivadas espaciales de conductividad o resistividad del
subsuelo.
B factor de suavizamiento
Lu cota inferior y superior permitida a cada incognita

La técnica de inversion de electromagnéticos en LIN se aplicé a datos sintélicos
aproximados (obtenidos por modelado aproximado con 1a ecuacién 1) y sintéticos exactos
(Ecuaci6n Integral exacta; Gémez-Trevifio et al., 1994a y 1994b). Se obtuvieron varias

imdgenes de los modelos, con diferente grado de suavizamiento, observandose buena




semejanza entre el modelo y la imagen de €l obtenida por inversién aproximada. Se aplic
para cinco diferentes grupos de datos de campo, con objetivos y geometrias diferentes. Para
delimitar un paleocanal glaciar ("tunnel valley™) en una regién cercana a Cambridge,
Inglaterra, donde fue usado el EM-34 y publicado por Cornwell (1985). El autor aplica también
gravimetrfa y obtuvo un modelo 2D. Nosotros tomamos los datos de la publicacién y
obtuvimos imagenes de conductividad muy semejantes al modelo de gravimetrfa,

delimitdndose muy bien las arcillas que rellenaron tal tinel (Pérez-Flores y Gémez-Trevifio,

1993).

Un segundo ejemplo fue delimitar el grado de avance de agua de mar dentro de un
acuifero (agua dulce). En este estudio se usaron dipolo-dipolo, EM-34 y VLF, como métodos
geofisicos (Herrera, 1994). La zona de estudio corresponde al Valle de Maneadero, a 15 km
de Ensenada, B.C.. Actualmente la intrusién salina esta provocando una baja sustancial en el

rendimiendo de las tierras de cultivo. El EM-34 delimita bien la zona invadida en los dos

perfiles de datos colectados.

El tercer ejemplo es una zona que fue usada como relleno de desechos. La zona estd
ubicada cerca de Nottingham, Inglaterra. Al parecer la resistividad promedio de los desechos
es baja (pruebas de laboratorio), asi que se usé el EM-34, 31, 38 y VLF para hallar los limites
deeste relleno. Se utilizo un método de inversién para interpretar los datos del VLF (Constable
et al., 1987) y nuestro método de imagenes de conductividad para interpretar los datos del
EM-34,31 y 38. Los modelos obtenidos para ambos metodos se parecen mucho, no obstante
son dos técnicas distintas. Se delimitan bien las fronteras laterales de la cuenca de desecho,
pero no asi la parte inferior, quizas porque sélo se usé la modalidad de BCV y no se usé BCH,

que tiene mayor profundidad de penetracién (Beamish y Pérez-Flores, 1994).

El cuarto ejemplo consistié en estudiar con muchas técnicas geofisicas una pequefia

cuenca, como parte de un curso de experiencia de campo. La zona de estudio se halla en ¢l
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Rancho Las Auras, cerca de Tecate, B.C. En 1a presente tesis se muestran resultados de la
interpretécién del EM-34 por nuestra técnica y de la interpretacién de datos de dipolo-dipolo
por una técnica similar a la del EM-34 (Cavazos-Garza y Gémez-Trevifio, 1989; capitulo 8
de esta tesis). L.os modelos de ambos métodos resultaron ser muy similares (Gémez-Trevifio

et al., 1994a y 1994b; Espinosa et al., 1994).

El quinto ejemplo consistié en determinar la ubicacién de fallas geolégicas. Como parte
de la tesis de Maestria de John Patskan, en la Universidad de California en San Diego, se
puso como objetivo determinar la presencia de fallas con el fin de posteriormente usar
modelado para geohidrologia. Para determinar la presencia de estas fallas (algunas veces
escondidas), se usé VLF y EM-34. El VLF es muy sensible para detectar este tipo de
estructuras. Las mediciones del EM-34 a simple vista no evidenciaban en forma obvia la
presencia de las fallas, pero VLF si. Hicimos la interpretacién de estos datos por esta técnica

y obtuvimos rasgos que guardan una alta correlacién con las anomalias del VLF, d4ndole al

interpretador més seguridad en su prospeccion,

L4 Inversion de datos de resistividad

Otro problema abordado en la tesis, es el de resistividad con corriente directa.
Cavazos-Garza y Gémez-Trevifio (1989), considerando bajos contrastes de la resistividad en
resistividad de C.D., obtuvieron una ecuacion integral donde se retacionan la resistividad
aparente (observada) y la resistividad del subsuelo (incdgnita), a través de una funcién de
peso que guarda cierta semejanza con la funcidén de peso de electromagnéticos con bobinas
coplanares horizontales (BCH). Esto nos motivd a replantear el problema de resistividad.
Cavazos-Garza y Gomez-Trevifio (1989) utilizan la expresion del potencial debido a una
esfera homogénea, inmersa dentro de un semiespacio homogéneo. Por medio de esta

expresién calculan el campo debido a la superposicion de esferas de diferente conductividad,




v

despreciando términos de segundo y mayor orden al suponer contrastes pequefios de
resistividad entre las esferas. También suponen que al observar los campos relativamente

lejos, el potencial debido a una esfera y un prisma es aproximadamente el mismo.

En la presente tesis, demostramos que tal ecuacién es vdlida con solo considerar
contrastes pequefios en la resistividad. Planteamnos la ecuacién para polo-polo en estructuras
en 3D y obtenemos la correspondiente para 2D. Obtuvimos las ecuaciones para los arreglos
tetrapolares colineales mas usados: dipolo-dipolo, Schlumberger y Wenner. Con tales

expresiones s posible obtener en modo aproximado la respuesta de estructuras

bidimensionales complicadas.

También y m4s importante, podemos obtener imagenes de resistividad de las estructuras
bidimensionales a partir de las observaciones de resistividad aparente. El problema inverso
en resistividad en 2D con C.D., ya ha sido resuelto de varias formas; Shima (1990) por medio
de los llamados Centros Alfa, Sasaki (1994) resuelve la ecuacidon de Poisson por elementos
finitos y luego obtiene por inversién las resistividades de tales elementos. Lo hace para
contrastes pequefios y grandes, observando diferencia sélo para recuperar detalles pequefios
de lasestructuras. Tripp (1984) obtiene unaecuacion integral no-lineal, teniendo que lincalizar
para plantear el problema inverso en términos de las derivadas de Frechet. Tal método es
exacto pero requiere de una tremenda cantidad de tiempo de cémputo, que lo hace impréctico.
Li y Oldenburg (1992) formularon independiente y posterior al inicio de esta tesis unas
expresiones que guardan mucha similitud a las de Cavazos-Garza y Gémez-Trevifio (1989)
y Comparan y Gémez-Trevifio (1988), donde calculan los campos también en funcion de
integrales elipticas y hacen la aproximacion para bajos contrastes de resistividad, pero ellos
obtienen una expresién donde requieren especificar la resistividad estimada del semiespacio
homogéneo del fondo (no se conoce, se supone). La ecuacién usada por nosotros relaciona

linealmente la resistividad del subsuelo y la resistividad aparente, a través de una furncién de




peso. Esto es

jr,—r ]
pu(r) = [ M, v, (e

Debido a que el método de resistividad en C.D. posee sensibilidad aproximadarmente
logaritmica, esto es, que es tan sensible a la presencia de un conductor como de un resistivo.
Por inspeccién de la ecuacion (3), se ve que los resistivos tendrén una mayor respuesta que
los bajos resistivos (conductores), lo cual sabemos que no es cierto para el caso de corriente

directa. Se decidié reparametrizar la ecuacién (3) con logaritmos, esto es.

| £~ 1y
logp,(r,) = e M(x,, 1, 1) log p(r)dv

Con esta ecuacion, conductores y resistivos poseen igual importancia. Se puede

demostrar que para contrastes pequefios en la resistividad ambas ecuaciones son iguales.

Para el problema inverso se recurrié también a programacién cuadrética, minimizando
lanorma cuadrética de los residuales y las derivadas espaciales de la resistividad para obtencr

imégenes de resistividad del subsuelo con diferente grado de suavizamiento.

Con el objeto de probar la aplicabilidad del método se utilizaron datos sintéticos de
dipolo-dipolo publicados por Pridmore et al. (1981). Ellos utilizan elementos finitos en 3D
para calcular la respuesta de un modelo que involucra un contacto vertical bidimensional, un
conductor tridimensional y un conjunto de prismas que sfmulan heterogeneidades
superficiales, que pueden eclipsar la respuesta de lo més profundo. Se aplicé el algoritmo
inverso y se obtuvieron imégenes que reproducen bien los modelos de donde proceden los

datos. Se recupera bien la estructura profunda, no obstante la presencia de los cuerpos
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superficiales. Incluso se alcanza a recuperar regularmente estos cuerpos.

En general, los métodos de inversién descritos en los pérrafos anteriores, sirven para

estructuras bidimensionales complicadas y los programas respectivos pueden correrse en

computadoras personales con tiempos de ejecucion de minutos.

En el apéndice E se dd una aplicacién del problema de resistividad a datos de campo.
El drea corresponde a 1a zona geotérmica de Ahuachapdn en El Salvador. En dicha drea se
desea expander el drea de explotacién para generar més electricidad a partir de la extraccién
de calor. Estadisticamente, la mayorfa de los conductores atravesados por pozos corresponden
a zonas de elevada temperatura. Si tal relacién es cierta, entonces la determinacién de
conductores por métodos de resistividad o magnetotéluricos (MT) pueden corresponder con
los cuerpos calientes. En el presente trabajo se muestra la interpretacién de cuatro lineas de

dipolo-dipolo por la técnica presentada en la tesis. Se comparan los resultados obtenidos por

otros autores que hicieron modelado en lugar de inversién.
1.5 Inversién de datos de magnetoteliricos

Dada la experiencia obtenida en esta tesis con los problemas inversos de resistividad
y electromagnéticos, se procedi6 a aplicar la misma técnica al problema inverso del método
magnetoteltirico. Esto mejoré la solucién del problema inverso segiin habia sido planteado

por Esparza (1991) mediante programacién lineal.

El método inverso ya con estas mejoras fue comparado con el desarrollado por Sasaki
(1989); observandose que nuestros resultados eran tan buenos como los del autor antes
mencionado, con ladiferencia de que ﬁuestro algoritmo noes iterativo. El método fue aplicado
a dos grupos de datos de campo; un grupo, los datos de "COPROD2", corresponde a un

transecto MT en el sur de Saskatchewan y Manitoba, Canada (Jones, 1993). El otro grupo




corresponde a sondeos recolectados en la zona geotérmica de Ahuachapén (El Satvador) por
personal de CICESE (Flores et al., 1992). Los resuitados para ambos grupos de datos fueron

presentados en el congreso internacional det IAGA por Esparza ef al. (1994).
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II. CAMPO ELECTROMAGNETICO DE UN DIPOLO MAGNETICO VERTICAL
SOBRE UNA TIERRA HOMOGENEA

I1.1 Introduccion

Una bobina horizontal se puede representar mediante un dipolo magnético vertical, ya
que cuando se hace circular una corriente por la bobina, se crea un campo magnético que se
asemeja al de dicho dipolo, haciéndose exacta la equivalencia a grandes distancias de la
bobina. Cuando la corriente que circula por 1a bobina es un seno de determinada frecuencia,
se dice que estamos trabajando en e! dominio de la frecuencia. Cuando. se hace pasar una
corriente continua y stbitamente se interrumpe, se dice que trabajamos en el dominio del
tiempo. En e'l presente capitulo se calculan los campos en ambos dominios para el caso de
una bobina horizontal sobre una tierra homogénea. Aunque la solucion matemdtica del
problema se conoce desde hace algtin tiempo, hasta hoy disponemos de métodos numéricos
més eficientes para calcular las integrales de Hankel que resultan. Estos resultados y

procedimientos se utilizarn en capftulos posteriores en relacién con las funciones de

sensibilidad.
I1.2 Célculo de los campos _

Como en cualquier problema electromagnético, empezamos por plantear las ecuaciones

de Maxwell en los dominios del tiempo y de la frecuencia:

DOMINIO DEL TIEMPO DOMINIO DE LA FRECUENCIA
Vxll=0e+a—d, VxH=cE—-iwD, (1
ot
ob VXE =ioB , (2)
Vxe=——

at’




V-h=0,
V.j=0 y

V-H=0, 3)
V.J=0 (4)

Ademas, las ecuaciones constitutivas

B=pH y D=¢E,
donde:
e, E [voltimetro = Vim]
h, H [amperim =Alm]
b, B [tesla]
d D [volt . fzarad ]

m
o |siemen/metro = S/m)
W [henry/m = himj
e [faradim]

)

campo eléctrico en el dominio del tiempo y de la

frecuencia, respectivamente.

campo magnético en el dominio del tiempo y de la

frecuencia, respectivamente.

incduccién magnética en el dominio del tiempo y la
‘frecue;ncia, respectivamente.

desplazamiento eléctrico en el dominio del tiempo y
de la frecuencia, respectivamente.

conductividad eléctrica

permeabilidad magnética

permitividad eléctrica

Encontrar el campo eléctrico y magnético debido a un dipolo magnético vertical sobre

un semiespacio homogéneoes un problema resuelto por Wait (1951) y que se hallaen cualquier

libro de prospeccidn geofisica con métodos electromagnéticos.
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Es usual resolver este problema en el dominio de la frecuencia haciendo uso de
potenciales vectoriales. Como la fuente es magnética, se puede usar el potencial vectorial de

Schelkunoff para fuentes magnéticas (F).

Si suponemos que el plano de Ia bobina es paralelo a la superficie terrestre y que ésta
es plana, el campo eléctrico circula alrededor de la bobina y el campo magnético es

perpendicular al eléctrico. Esto sugiere que tenemos simetria cilindrica y los campos son de

la forma;:
E={0,E,0; y H={H,0,H} (6)

Los campos eléctrico y magnético en funcién de los potenciales de Schelkunoff quedan:

4

E=-VxF vy (7)
. \ |
H—-—(G-—z(na)F—-meV F (8)

A partir de las ecuaciones 7 y 8 podemos obtener la ecuacién de Helmholtz para el

potencial vectorial.
VF+K'F=0, )
donde
k? = ipo + e (10)

Debido a que las frecuencias utilizadas en geoffsica de prospeccién son suficientemente
bajas, la parte inductiva es muy superior a la parte de propagacidn. En este caso el segundo

término de laecuacién (10) se puede despreciar, es decir que trabajaremos en la aproximaci6n

cuasi-estatica.




Debido a que sélo tenemos F, , las ecuacidnes 7 y 8 se reducen a:

g O 1 O°F, 4o &F, .
==y H S =—0F, ——— ,
27 or [ Or oz y *iop 9z? (b
y nos queda una ecuacién de Helmholtz para F,
ViF,+k°F, =0 (12)

Si introducimos el término de fuente magnética, nos queda:
2 2
V'F,+k'F,=-J, (13)

La soluci6n de esta ecuacién diferencial parcial es la siguiente (ver Apéndice A):

En el aire
Ep(r,m) = Mr A2 )dh
dr Jy

H(r, )= %Lw e M1 dh y (14)

H(r,0)= g—c f: AT (L )dh

En el semiespacio homogéneo
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Eolr, @) = ””””‘j el O

_m (N e

Hr(r,(o)-sz; 7L+ule J (A y (15)
“m (" 7\.3 -tz

H(r,w)= ) neu 1 Jo(Ar)dA

Donde:

c, = conductividad del semiespacio ,

A= pardmetro de la transforméda de Hankel

Hy = momento magnético del dipolo magnéticd = Jda ,

Jo, Iy = funciones de Bessel de primera clase de orden cero y uno

respectivamente.

Si calculamos el campo H, en la superficie, es deciren z =0, nos queda:

m o A}

18 183 13i . -ikyr
= el == =8+ 2ikr e
H( (D) 2 l OO" )d}" TCF:; [klzrz [kf‘rz kﬂ" |}e } ’ (I6)
El campo primario H] es:

m
4’

X
|




Si normalizamos la ecuacién (16) con respecto al campo primario (ver apéndice B),

nos queda:

H 18 . 18 18i . ik
L o | e 2 1
H! [klzrz (k.zr2 kyr o lklr] ) } 4

En la figura | se aprecia el campo magnético vertical normalizado por el campo

primario, teniendo como abcisa el producto ¢ - f - 7* (conductividad * frecuencia * distancia

fuente-receptor al cuadrado).

Silacantidad - f-r* es pequefia, las partes real e imaginaria de H. se a roximan a
Peq p : P

dos lineas rectas. En este dominio la parte real es constante e igual al campo primario. Sin
embargo, la parte imaginaria representa una recta cuya pendiente depende de la conductividad
del semiespacio. Esto es algo que motivé varios capitulos de la tesis, ya que trabajar en este

dominio nos permite calcular la conductividad del subsuelo e introducir el concepto de

conductividad aparente.

Al calcular los campos dentro del semiespacio, lo hacemos numéricamente de las
ecuaciones (15). Para realizar la transformada de Hankel, utilizamos un filtro recortado
(Anderson, 1975), que consiste en multiplicar el integrando por una funcién de peso para

ciertos valores de A, sin necesidad de hacerla en el intervalo (0,+ ).

IL.3 Anillos de corriente (""Smoke Ring')

También podemos calcular los campos en el dominio del tiempo. Para z =0 existe

solucién analjtica, pero para z #0 sélo lo podemos hacer numéricamente mediante la

transformada de Fourier.
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(= .
00=5- [ o@r™do (19

donde Q(r) es ya sea H, , H, o E,

z

También esta transformada la realizamos mediante filtros (Anderson, 1975), que

multiplican @Q(w) por una funcién de peso para diferentes frecuencias angulares (w), sin

necesidad de hacer la integral completa ent el intervalo (— oo, o).

Si suponemos un escalén de corriente para excitar ¢l medio, debemos de tomar en

cuenta que esta funcién tiene la siguiente expresién en el dominio del tiempo:

| para t<0
ho(t)'—'{ P

0 para >0 (19)

Esto es, que se tiene una corriente continua para £ <0 yen ¢ =0 se interrumpe. Esta

funcién en el dominio de la frecuencia es de 1a forma:

|
@)=~ . (20)

Asi, los campos en el dominio del tiempo, suponiendo una funcién escalén en el dipolo

magnético vertical, los calculamos como

Q(t)=— ! J:Q—((D@e"'“"dm (21)

2mi
Si utilizamos un impulso de corriente en el dipolo:

para t=0

6(:):{0 para t#0 (22)
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La forma de este impulso en el dominio de la frecuencia es:
dw)=1 . (23}

Asi, si utitizamos un impulso de corriente en el dipolo magnético vertical, los campos

nos quedan de la forma:

0(t) =%t J:Q(m)e""“'dm . 4

En lafigura 2, se grafica el campo eléctrico (Ey) en el dominio del tiempo suponiendo

un escaldn de corriente en un dipolo magnético vertical. Se puede ver que para tiempos muy
pequefios, se inducen corrientes dentro del semiespacio, y que €stas tienen la forma de una
nube difusa alrededor de la fuente vistas en 3D estas asemejan un anillo. En la figura 2 s6lo
se grafica en seccion transversal laregion derecha del semiespacioestando Jabobinaen x =0 .
Estos anillos de corriente ya habfan sido reportados por Nabightan (1979), a los cuales €l fes
Ifamé "smoke rings”. Para tiempos posteriores el anillo se abre y se profundiza, pero también
elcampo Ey vadisminuyendo en amplitud. Esto es de gran importancia, ya que si trabajamos
en ¢l dominio del tiempo, podemos ver que a tiempos mds grandes la zoné que influenciamos
con nuestro campo es més profunda, por lo tanto, esperariamos tener en nuestro receptor (otra
bobina) respuesta de estructuras mas profundas. Sin embargo, esto no es del todo cierto, razon
que nos motivé a hacer un estudio mds formal sobre la zona de influencia de los métodos

electromagnéticos de bobinas pequefias, que se discute en los signientes capitulos.
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r = distancia de la fuente al punto de medicion
O = conductividad electrica

Figura 1 .- Campo magnético verticgl en z=0 , normalizado por el campo magnético
primario contra (f *G* r“ ), debido a un dipolo magnético vertical,
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Figura 2.- Anillos de corriente ''Smoke Rings" a diferentes tiempos,
debido a un dipolo magnético vertical sobre un semi-espacio

homogéneo.
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II1. ANALISIS DE LA ZONA DE INFLUENCIA PARA UNA TIERRA
HOMOGENEA

II1.1 Introduccion

El descubrimiento de los anillos de corriente por Nabighian (1979) para el caso de una
tierra homogénea, motivé a que otros calcularan el campo eléctrico para una tierra estratificada
(Hoversten y Morrison, 1982) y también para estructuras bidimensionales (Goldman y Stoyer,
1983) para visualizar como se propagan los anillos de corriente en diferentes medios. Sin
embargo, muy pocos intentos han habido para determinar y visualizar la zona de influencia,

que es dependiente no sélo de las caracterfsticas de la fuente sino también del receptor.

Cuando se toma una medicidn, ésta dependerd del tipo de fuente, del tipo de receptor
y obviamente de la distribucién de conductividades en el subsuelo. La zona de influencia nos

da informacidn de qué regiones del subsuelo son mds importantes para una medicion.

Algunos autores han analizado la zona de influencia mediante la ley de Biot-Savart.
Sidorov y Gubatenko (1974) lo hacen en el dominio de 1a frecuencia y Bryan (1987) en el
dominio del tiempo. El problema en usar Ia ley de Biot-Savart es que nos lleva a concepciones
errdneas sobre la zona de influencia, ya que nos da funciones asimétricas para dispositivos
simétricos, lo cual contradice el principio de reciprocidad (Apéndice C). En el capitulo 3 se

discutird esto mds ampliamente.
111.2 Ecuacion de esparcimiento

Nosotros calculamos la zona de influencia mediante la funcion de sensibilidad derivada
de la ecuacidn de esparcimiento o ecuacién de "scattering”. Esta ecuacidn se usa cominmente
en optica para ver como se dispersa la luz cuando ésta incide en una superficie que contiene

asperidades o para detectar impurezas en los cristales. En geoffsica de exploracion se usa para




ver como se modifican los campos cuando un semiespacio homogéneo es alterado en su
distribucion de conductividades. Esta ecuacién tiene la forma de una ecuacion integral de
Fredholm de segundo tipo, y no es mds que una representacion alterna de las ecuaciones de
Maxwell en términos de perturbaciones de los campos debidos a perturbaciones en las
propiedades eléctricas del medio. Antecedentes previos a su aplicacién en geofisica se hallan
en Harrington (1958) que la usa para resolver la ecuacién de Helmholtz inhomogénea para
el campo eléctrico, asf como Tai (1971) para resolver la ecuacién vectorial de Helmholtz.
inhomogénea para el campo eléctrico en un espacio completo. Pero quien la usa para resolver
problemas especificos de geofisica, como es polarizacién inducida (PI) o resistividad es
Hohmann (1975), que resuelve la ecuacién de Helmholtz inhomogénea para estructuras
bidimensionales perturbando un semiespacio homogéneo. Actualmente la ecuacién de
esparcimiento es ampliamente usada para calcular los campos que se medirfan de existir una
estructura bidimensional en un semiespacio homogéneo (Hohmann, 1975), o en un
semiespacio estratificado (Wannamaker ef al., 1984). Pero su uso quiza mds importante es
para plantear el problema inverso. En esta direcci6n se ha usado con éxito restrin gido’i ya

que resulta computacionalmente ineficiente e incosteable econémicamente {e.g. Eaton, 1989).

La derivacion de la ecuacion de esparcimiento se puede hallar en varios libros, o bien,

en Hohmann (1975) y en Tai (1971), pero basicamente consiste en suponef que
o(ry) = Gy + 60(ry) (25)
y sustituirla en la ecuacién (1). Se aplica el rotacional en (2) y se sustituye la ecuacién (hH

modificada, para obtener finalmente una ecuacién de Helmholtz para el campo eléctrico

secundario

VE +'E, =ioud, (26)

donde E, es el campo eléctrico.
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La solucion de esta ecuacién estd en términos de la funcién de Green (Tai, 1971).

Ademds, debemos recordar que E(r) = E (r) + E(r), de esta forma obtenemos:
E® =E,(0)+ [ Gollr—r, ) Ergbotrydy, @7

donde:

Jo(1p) = 00(r)E(ry) es la densidad de corriente producida por el campo eléctrico inducido
por la fuente dentro del cuerpo que perturba al semiespacio. 8o(r) es diferente de cero sélo

dentro del cuerpo, de ahf que la integral s6lo actue sobre el volumen ocupado por éste.

G es lafunci6n de Green, cuando suponemos sélo un semiespacio, pero colocando el dipolo

elemental unitario en el volumen ocupado por el cuerpo.

E,(r) es el campo primario en el punto de medicién suponiendo un semiespacio.
Para nuestro problema en particular, nosotros medimos la componente vertical del
campo magnético.. Asi que nos conviene pasar la ecuacién (27) en términos del campo

magnético. Haciendo uso de la ecuacién (2)
B(r)=B, 1)+ ij Gy(lr—r,])- E(rp))do(rydvy,

Pero como el operador rotacional sélo actua sobre ¢ y no sobre r,

¥

B(r) =B, (r) + f Gyl T =1y ) - E(r)So(r)dv (28)

donde:
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G, =VxG,
Enestanuevaexpresion G, eselcampo magnético debido aun dipoloeléctrico puntual

unitario en un semiespacio homogéneo, pero colocado en el volumen ocupado por e cuerpo.
E(r,) y B(r) son el campo eléctrico medido dentro del cuerpo y el campo magnético
medido en superficie respectivamente, pero en ambos considerando que se trata de un cuerpo

inmerso en un semiespacio homogéneo. B, es el campo primario medido en superficie, que

es como si no hubiera cuerpo.

La ecuacién (28) también la podemos poner como

SB(r) = J‘GB(I r—r,|) E(r)do)dy, , (29)

En nuestro problema como sélo tenemos campos Ey y sélo nos interesa medir B, ,

entonces sélo nos quedamos con fa componente escalar de la funcion de Green, que relaciona

B, con Ey:

OB,(r) = j Gglir — 1y |)- Egro)do(rydy, . (30

De esta forma nosotros podemos decir que lo que medimos 8B,(r) , es la suma de las
multiplicaciones de la perturbacién de la conductividad, por la funcién de sensibilidad. De
esta forma, tal funcién nos dird que regiones del subsuelo contribuyen mds en nuestra medicion

antes de ser multiplicada por la perturbacién de conductividad.

3B,(r) =f W(r,r)8o(r)dv, 31

donde:
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W(r, ro) - GB(' r—r, D ’ E@(ro) (32)

W' esuna funcién tal que depende del campo eléctrico Ey(r,) inducido por la fuente (emisor)
dentro del cuerpo perturbador y también del campo magnético debido a un dipolo eléctrico
elemental unitario G, medidoenel receptor. Asi, r define la posicién del receptory jr-r,|
es la distancia entre el receptor y un punto dentro del cuerpo.

IIL.3 Andlisis para bobinas en el dominio de la frecuencia

Nuestro objetivono es calcular B, o 8B,, sino analizar la funci6n de sensibilidad,

que nos dard informacién de la profundidad de penetracién en nuestras mediciones a diferentes

frecuencias.

La sensibilidad dependerd del tipo de fuente y receptor utilizados. Nosotros
consideraremos el caso de dos &ipoios magnéticos verticales, es decir, dos bobinas
horizontales coplanares pequefias. Para distancias entre bobinas relativamente grandes,
podemos suponer que tales bobinas son puntuales y por lo tanto los campos inducidos en un

semiespacio homogéneo estardn representados por (15).

Debido a que la funcién de Green es el campo magnético debido a un dipolo eléctrico

puntual de momento unitario, entonces podemos decir que (ver apéndice A):

B (r,y,, @
Ga(r,ro,w)=-w_—2( f @) , (33)

w1,

donde:

m, momento del dipolo eléctrico m, =Tdl
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Pero por el principio de reciprocidad para mediciones de campos electromagnéticos
(ver apéndice C), podemos decir para nuestro caso, gue si tenemos como fuente un dipolo
eléctrico (et de la funcién de Green en el subsuelo) y como receptor un dipolo magnético (en
la superficie), siendo p la resistividad del medio que los separa, si ahora la fuente se vuelve
receptor y el receptor fuente, la resistividad del medio que los separa seguird siendo p . Adn
cuando los voltajes cambien en cada caso, a la hora de extraer 1a resistividad a partir de esos
voltajes, debe ser la misma en ambos casos. Es decir que la propiedad del medio se puede
considerar como un invariante atin cuando usemos diferentes tipos de fuentes o receptores.
Por lo tanto, mediante este principio podemos hallar relaciones de correspondencia entre
campos por et s6lo hecho de su'poner que intercambiamos la fuente y el receptor. Esto nos
leva a decir que el campo magnetico vertical medido en superficie y debido a un dipolo
elemental en el subsuelo (funcién de Green; ecuacién 33) es equivalente al campo eléctrico

azimutal medido en el subsuelo y debido a un dipolo magnético vertical de momento

magnético unijtario colocado en superficie, esto es;

Bz(r’ Yo (D) - Era(r,rm (D)
my(ry) ~i WMg(r)

= Gylr,r, @) (34)

Como prueba de esto, las unidades se conservan y son:
{volt - s:;
A-m?

De esta forma la funcién de sensibilidad se puede expresar como:

W(r,ro)=[1«:(r,w>£(ﬂ:f~"-'~ii”3] (35)

—i (Omg
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donde [E(r,m) es €l campo eléctrico azimutal en el subsuelo debido al transmisor y
E(lr—ryl, 0.)) , el campo eléctrico azimutal en el subsuelo, pero debido a una supuesta fuente
colocada en la posicidn del receptor. De esta forma, 1a funcion de sensibilidad se puede ver
como el producto vectorial de dos campos eléctricos (uno debido al transmisor y otro debido
al receptor) en el dominio de la frecuencia, o bien como una convolucion de campos eléctricos

en el dominio del tiempo.

En las figuras 3 y 4 se muestran las componentes real e imaginaria de la funcién de
sensibilidad, respectivamente, para un semiespacio de 100 Q-—m y una distancia entre

receptor y emisor de 2000 m, para varias frecuencias y por tanto varios grosores de piel o

"skin depth".

Se observa del grupo de la parte real (figura 3), que la sensibilidad siempre es maxima
en el transmisor y receptor. Esto nos da una idea de que la parte real contribuye menos en

unamedicién y ademés poca informacién nos puede dar de las regiones alejadas de las bobinas.

En cambio del grupo de la parte imaginaria (figura 4), se observa que la sensibilidad
seextiende bastante mds alld de las bobinas paraciertas frecuencias. Ademds, para frecuencias
altas ("skin depth” pequefios) la sensibilidad se halla muy pegada a las bobinas. Conforme
disminuye la frecuencia la funcién se va expandiendo hacia el centro y hacia mayores
profundidades (atin cuando sigue siendo médxima en las bobinas), esto quiere decir que le va
concediendo més importancia a posibles perturbaciones de la conductividad que se hallen
distantes en la medida en que disminuye la frecuencia. Sin embargo, pensarfamos que a
menores frecuencias mayor penetracién pero aquf no, ya que si seguimos disminuyendo la
frecuencia, se va colapsando la sensibilidad hacia las bobinas, ocurriendo un cambio de signo
enlafuncidn. De esta forma, a frecuencias muy bajas sélo las perturbaciones de conductividad
muy cercanas a las bobinas serdn detectadas por nuestra medicién. El hecho de que no siga

aumentando la profundidad de penetracién al disminuir la frecuencia, se debe a que la




separacion emisor-receptor limita la penetracién, siendo menor la penetracién a menores
separaciones. Esto ya la menciona Spies (1989) en su andlisis de sensibilidad para 1D, asi
como McNeill (1980) para el andlisis de sensibilidad en 1D de los equipos de Geonics (EM34
y EM31). Nuestro andlisis de sensibilidad est4 hecho para perturbaciones bidimensionales de
la conductividad. En este caso no se ven gréificas cayendo monoténicamente con la
profundidad {como en 1D), sino una funcién que si bien disminuye con la profundidad,
también cambia de signoalolargode x y de z, déndénos una idea mas completa de

lo que esperarfamos observar con nuestras mediciones a lo largo de un perfil.
1.4 Anilisis para bobinas en el dominio del tiempo

Unavez analizadalasensibilidaden el dominiode la frecuencia, analizarlaenel dominio
del tiempo resulta un paso inmediato, ya que sélo tenemos que aplicar la transformada de

Fourier para pasar toda la ecuacién al dominio del tiempo. Esto es,

- - E(I r—r, Is 0))
8B, (r,t) = F'[8B,(r,0)] = f FE(r, o)« —Tm—‘;;—] 8o(ry)dv (36)

Para calcular la transformada usamos los filtros de Anderson (1975), gue calculan la

transformada seno y coseno separadamente, de esta forma:
OB,(r, 1) = mez(r,m)e'j“"dm =2 f real[B,(r,m)] cos{mt)dw+ 2i J imag[B,(r,m)] sen{w!)dw (37
’ - 0 0

El primer factor de la funcién de sensibilidad es E(r,0), que es el campo eléctrico

inducido en el semiespacio. Esto quiere decir que dependerd de si hacemos circular por la
fuente una corriente en forma de delta o escal6n (ecuaciones 19y 22). Lasegunda componenie

an- . .
es la del receptor y dependerd si lo que medimos es B,(r,) o Ia derivada < » s deeir, si
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medimos con un magnetémetro de saturacién o bien con una bobina respectivamente.

St escribimos la ecuacidén (36) como

F(r,t)= f F_I[Cg;(r,w) gl r—r, }, )] Sc(ro)dv s (38)

donde g, v g, son las transformadas de Hanke! de los campos eléctricos (ver ecuacion 13):

- N

s = [ TeT iy
o lz

g5(ry, M) :j; me_"z.] JAr)dA

donde F(r, ) representa la medicién. Puede ser 8B(r,1) o 2B4r.0)

=~ ¥ € esun pardmetro que
depende de lo que medimos y de la fuente, segin se puede ver en la siguiente tabla.

Fuente
Medicién Impulso Escalén
8B (r,1) ~ioum wom (39
cC = C=—
an’ 4n?
OB (r,1) e +(02u2m _ioWm
ot a4 T

En la figura 5 se observa el comportamiento de Ja sensibilidad cuando medimos
dB,(r, t), usando como fuente un escalén en un semiespacio homogéneode p =100 2—m

y una separacién receptor-emisor de 2000 m, visto en una seccidn transversal x —z .




Se observa que la sensibilidad siempre es mdxima en las bobinas, pero al incrementarse
el tiempo de observacidn se extiende la funcidn de sensibilidad lejos de las bobinas, més sin
embargo, a mayores tiempos la sensibilidad se colapsa hacia las bobinas, recorddndonos lo
que sucede a muy bajas frecuencias en el dominjo de la frecuencia. Esto nos hace patente
nuevamente que la penetracién maxima depende del tiempo de observacidn, pero también de
la separacién receptor-emisor.

En la figura 6 hicimos el mismo andlisis pero sobre el plano x -~y en z=0 {enla

superficie). El maximo siempre estd sobre las bobinas. Nuevamente al incrementar el tiempo
de observacién se expande hacia el centro la funcién de sensibilidad y luego se vuelve a

colapsar hacia las bobinas a tiempos posteriores.

En el siguiente grupo de graficas se analiza la funcidn de sensibilidad nuevamente

usando una funcidn escalén como fuente, pero ahora midiendo laderivada temporal del campo

dB,iot.

Este grupo de graficas muestran un comportamiento muy interesante en la seccién
transversal x —z (figura 7). A tiempos cortos los mdximos en la sensibilidad (negativo y
positivo) estdn adyacentes a cada bobina, pero conforme se incrementa el tiempo, estos
méximos permanecen adyacentes a las bobinas, pero se desplazan hacia z > 0. Sin embargo,

atiempos posteriores la sensibilidad se repliega nuevamente hacialas bobinas y hay un cambio

de polaridad.

St observamos ahora sobre el plano x —y para z =0 (figura 8), se ven méaximos, pero

éstos son relativos y parecen despegarse y desplazarce hacia el centro del arreglo y para
tiempos posteriores ocurre el cambio de polaridad y el repligue hacia las bobinas. Esta
conducta es muy interesante, porque nos indica que para ciertos tiempos las perturbaciones

supetficiales de la conductividad mds cercanas a las bobinas no serdn tan importantes como




las que se hallan mis alejadas.

1115 Andlisis para bobinas coincidentes en el dominio

de la frecuencia

Existen algunos arreglos de bobinas, donde el emisor y el receptor estén juntos. El
instrumento aparenta ser una sola bobina porque estan juntas. Este arreglo hace que fa toma
de mediciones sea mds sencilla, ya que io requiere de 2 personas y no hay porque preocuparse

por la distancia entre fuente y receptor. Adin asf estos dispositivos son poco populares.

Para estas bobinas no podemos hacer la aproximacién de bobinas puntuales, sino

considerar que las bobinas tienen un cierto radio "a". El campo eléctrico considerando el

radio se expresa como:

_ om0
Ey(r,m) = - L e J (A ), (ha)dh . (40

ver Nabighian (1987) pag. 219.

Para efectos pricticos suposimos que las bobinas tenian un radio de I m. Procediendo
de manera semejante introdujimos la ecuacién (40) en la (35), obteniendo los siguientes
resultados. En Ja figura 9 se muestra la sensibilidad para varias frecuencias, tanto para ta parte

real como para la parte imaginaria.

Se observa que la sensibilidad siempre es méxima en la bobina, y la zona de afectacién
es relativamente pequefia, conservindose pequefia para todas las frecuencias. Este arreglo no
depende de la separacién obviamente, sélo de la frecuencia y del radio de las bobinas.
Aumentar el radio de las bobinas le restaria portabilidad al sistema. Quiza por eso es poco
popular. Si disponemos de una bobina de radio fijo parece (al menos para este rango de

frecuencias) que no hay manera de expander la zona de influencia amén de que la sensibilidad




decae a frecuencias bajas, o sea que ademds la medicién del campo es menor y quiz4 salga
del rango minimo de medicién del instrumento. Para fines de graficacién, los contornos cubren
solo 3 érdenes de magnitud en la parte real y 6 6rdenes de magnitud en la parte imaginaria.

Esto es, porque la parte imaginaria decrese més rapido que la real.
II1. Andlisis para bobinas coincidentes en el dominio del tiempo

Para este arreglo también aplicamos la transformada inversa de Fourier por los filtros
de Anderson (1975), y calculamos F(r, 1) quees unafuncién semejante a laecuacién anterior,

donde F(r,7) es OB(r,t) o dB(r,t)/dt paracuando la fuente es un escalén.

Si medimos 0B(r,t) (figuras 10 a, b, ¢, d), vemos que a tiempos posteriores, la zona

de sensibilidad se expande, pero disminuye en amplitud asi como 1a medicién y su registro

dependeri del rango del equipo.

Las figuras 10 e, f, g, b, son para cuando medimos 9B(r, t)/97 . Podemos ver que la

funci6n se expande a tiempos mayores y también disminuye su amplitud.

Es importante hacer notar que no se exploraron varios radios de las bobinas. S6lo
podemos inferir que el comportamiendo es muy similar, atin cuando no exista una relacién

lineal entre Ja amplitud de 1a sensibilidad y el radio de las bobinas.
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IV. ANALISIS COMPARATIVO DE LA ZONA DE INFLUENCIA SOBRE
UN SEMI-ESPACIO HOMOGENEO

IV.1 Introduccién

En este capftulo se tratard de justificar la forma como calculamos la sensibilidad en el
capitulo Il y veremos que existen formas diferentes de definirla. Para que unaecuacion pueda
darnos informacidn sobre la zona de influencia se requiere que la expresién del campo (en

este caso el magnético vertical), esté relacionada con la fuente y también con el receptor.

1V.2 Comparacién de ecuaciones

Existen al menos tres expresiones que cumplen con los requisitos antes mencionados:

la ecuacién de esparcimiento ("scattering"), la ley de Biot-Savart y otra expresion alterna

desarroliada por Gémez-Trevifio (1987).

.- 8B(r)= f Gy(lr—-r'|)- E() 8o(rYdv Ecuacién de esparcimiento 40
2.—- Bm)= M_Lf Gp(r-r)-E)o(r)dv Gémez-Trevifio (1987 (42)
BYY .
3.—- Br)=L f M{—) o()dv Ley de Biot-Savart (43)
47 fr—r'[

La primera ecuacién nos dice como varfa el campo magnétit‘;o debido a cambios o
perturbaciones de la conductividad del medio a través de una funcién de sensibilidad
representada por el campo eléctrico inducido por la fuente y Ia funcién de Green que depende
de 1a posicién del receptor y de la conductividad del medio. Existen expresiones analiticas

para los casos de semiespacio homogéneo y estratificado.
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La segunda ecuaci6n nos da directamente el valor del campo, a partir de la funcién de
conductividad del medio (no la perturbacién), a través de una funcién de peso representada
por el campo eléctrico debido a la fuente y 1a funcién de Green que toma en cuenta la posicién
del receptor y ademds depende de la distribucién de la conductividad de todo el subsuelo.
Esta funci6n de Green es demasiado complicada atin para geologias simples y sélo se pedria

calcular numéricamente,

Laterceraecuacidén también representa el campo debido a la distribucién de corrientes
inducidas en el subsuelo. Fisicamente se trata de una infinidad de elementos volumétricos
que trasportan una corriente y calculamos el campo total via la ley de Biot-Savart. Para el
caso de un semiespacio, E(r’) es el campo en el punto v’ dentro del semiespacio y ﬁ es

una funcidn de la distancia entre cualquier punto del semiespacio y el receptor.

Es interesante hacer notar que los campos E(r) de las ecuaciones (41 y 42) son los

mismos, pero las funciones de Green de ambas son diferentes, Sin embargo, para las
expresiones del campo magnético sobre un semiespacio homogéneo o estratificado, tales
funciones de Green son las mismas. Ademds, para el caso homogéneo M, = | (Esparza y
Gomez-Trevifio, 1987). Esto quiere decir que los integrandos de ambas ecuaciones son iguales
y s6lo varfan en que uno contiene 80(r) y otra o(r). Para la ecuacién (41), el producto G + E
representa la funcidn de sensibilidad y también representa las derivadas de Frechét del campo
magnético. Por su parte el mismo producto en la acuacién (42) representa una funcién que
asigna diferentes pesos a la distribucién de conductividades. En su articulo, Gémez-Trevifio
(1987) demuestra que esta funcion de peso también representa las derivadas de Frechét del
campe. Esto hace que ampliemos el significado de las derivadas de Frechét, ya que antes sélo
se consideraba como una funcién de sensibilidad, pero ahora sabemos que también representa

una funcién de peso.
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De estaforma vemos que si bien el producto tiene diferente si gnificadoen lasecuaciones
(41) y (42), son iguales para el caso homogéneo y adn para el estratificado, de tal forma que
su andlisis serd el mismo y por facilidad nos referiremos a la funcién de sensibilidad de (41,
sin olvidar que es lo mismo que Ja funcién de peso de (42). Sélo el integrando de la ley de
Biot-Savart es diferente a los dos anteriores. Es interesante notar que atin cuando las
ecuaciones (42 y 43) nos darfan el mismo valor del campo, sus integrandos son diferentes.
Debemos recordar que una medicién es un niimero, pero éste se obtiene de la suma de efectos
infinitesimales y nosotros deseamos extraer informacién de esos efectos antes de sumarlos,
porque tenemos la idea que estos pequefios niimeros nos darén informacién de las regiones

del subsuelo que contribuyeron més en la medicién. El problema consiste en definir cual de

estos integrandos es el que mejor representa a la zona de influencia o el que tiene mds sentido

fisico.

Existe poca gente que se ha interesado en analizar estas funciones, Patra y Mallick
(1980) mencionan que esta funcién es una funcién asimétrica entre emisor y receptor, atin
cu_amdo el arreglo es simétrico y asf s¢ puede ver en sus graficas, posteriormente Sidorov y
Gubatenko (1974) hicieron un andlisis en el dominio del tiempoutilizando laley de Biot-Savart
observando también asimetrfa en tal funcién, a pesar de lasimetria de su arreglo. Bryan (1987)
hizo algo semejante en el dominio del tiempo, usando Biot-Savart, observando también la
asimetrfa. Para confirmar lo expuesto por los anteriores autores, utilizamos un arreglo
simétrico, esto es, dos bobinas coplanares horizontales como fuente y receptor, separadas una
cierta distancia y en el dominio del tierﬁpo al usar un escalén de corriente para excitar al
medio. De esta forma aplicamos la ley de Biot-Savart y Ia ecuacién de esparcimiento o de

Gomez-Trevifio (1987) para analizar sus respectivos integrandos.
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1V.3 Resultados

Comenzamos hallando laexpresién del campo magnético vertical sobre un semiespacio

homogéneo al usar la ley de Biot-Savart (ver apéndice D ):

2 —- —_
B, =1 (&2 ’Z”[y—+———--—————(x A ~x’)Jdv , (a4)

4 ), R2 Fe rf

donde:

=
1]

,= Posicién en x del receptor, suponemos que y,=0 y gz =0

y ]

x,= Posicibn en x del emisor, suponemos que =0y z=0

2

X,¥,7 son coordenadas de un punto cualesquiera en el semi-espacio

¥

J(x,y,2)=06E(x,y,z) donde [E(x,y,z) son los anillos de corriente ("smoke

rings") que salen de la fuente al usar un escalén de corriente.

R=N(x,~x) +y’+7°

(45)

=N —x) + y?

Si medimos B,(r) (figura 11), vemos que para tiempos muy cortos la regién mds

importante para la medici6n es la cercana al transmisor. Esta se expande hacia el receptor al
irse incrementando el tiempo, de tal forma que a tiempos tardios lo mds importante es fo

cercano al receptor. Esto es consistente ain si lo observamos en planta (figura 12).
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Ahora si medimos ——ai;- (figura 13), vemos el mismo fenémeno, 1a zona de influencia

es mayor cerca del transmisor a tiempos cortos y mayor en el receptor a tiempos tardios Lo

mismo sucede en planta (figura 14), observandose una clara asimetria en todas estas fi guras.

Como se trata de un transiente electromagnético, podriamos pensar que lo anterior es
correcto, ya que en la medida que el tiempo transcurre el anillo de corriente se va acercando
al receptor y por eso las regiones cercanas al mismo son més importantes a tiempos tardfos.
Pero ahora pongamos en nuestra mente el principio de reciprocidad. Si intercambiamos las
posiciones del transmisor y del receptor, también se intercambia la zona de influencia, pero
las medicionesde B, o f’;g deben ser 1as mismas. Ahora bien, ignoremos por un momento
este principio e imaginemos que hay un pequefio conductor cerca de Ia posicidn del receptor.
Aparentemente el efecto de éste se observars mejor en las mediciones a tiempos tardios y
mejor a tiempos cortos si intercambiamos de lugar transmisor-receptor y conservamos fijala
ubicacién del conductor. Pero por .el principio de reciprocidad las mediciones a cualesquier
tiempo deben ser las mismas cuando se intercambia fuente y receptor, ya que e} conductor

no se ha movido. Esto nos conduce a una aparente contradiccién con un principio que es

bésico e ineludible.

Ahora consideremos el integrando en la ecuacién 42, utilizando el mismo arreglo
electromagnético y en el dominio del tiempo. En este casoE(r’) son los anillos de corriente
que salen del transmisor. G(} r-r’[) es el campo magnético debido a un dipolo eléctrico
horizontal infinitesimal de momento unitario, pero por el principio de reciprocidad, también

es el campo eléctrico debido aun dipolo magnético vertical de momento unitario (ver apéndice

C). My =1 en el caso de un semiespacio (Esparza y G6mez-Trevifio, 1987).




Se puede ver en las figuras 15 que para B, a tiempos cortos la funcién de peso tiene

amplitudes concentradas muy cerca del transmisor y del receptor y ademds son iguales, o sea
que no es mds importante lo que pudiese haber bajo del transmisor, que lo que pudiese haber
bajo el receptor. Conforme transcurre el tiempo la zona influenciada se extiende alejandose
de Ias bobinas, pero siempre conserva valores més altos de la amplitud cerca de las bobinas.

Lo mismo se observaen planta x —y (figura 16).

Simedimos la derivadade B, (figura 17), se observaque a tiempos cortos los maximos

en los pesos se encuentran muy cercanos al receptor y fuente, pero al transcurrir el tiempo
ahoraestos mdximos se desplazan hacia abajo (se profundizan), esto si gnifica que adiferencia
del dominio. de la frecuencia (capitulo 1), la regién pegada a bobina deja de ser la més
importante para algunos tiempos. Estos mdximos no se despegan del eje vertical de la bobina,

pero si se desplazan sobre el eje z. Esto hace que la funcién de peso vista en planta (plano

x - y), parezca que el maximo relativo se desplaza hacia el centro del arreglo (figura 18).

1V.4 Discusion '

Elhecho de que haya simetr{a en 1a funcién de peso (ecuacién 42)obien de sensibi lidéd
(ecuacién 41), nos indica que un punto cercano al transmisor tendré una mayor densidad de
corriente (por la cercania con la fuente), pero estard més lejos del receptor (la amplitud de la
funcién de Green serd menor). Otro punto cercano al receptor tendrd un mayor valor en la
funcién de Green, pero tendrd un valor pequefio en la densidad de corriente, debido a que
estd mds distante de la fuente., Esto hace que la funcién de peso les asigne valores iguales a
estos dos puntos y por tanto ambos sean igualmente importantes, generando una distribucion
de pesos simétrica. Si ahora suponemos que intercambiamos el transmisor y el receptor, la
concepcidn fisica del problema no cambia, estando perfectamente de acorde con el principio

de reciprocidad.
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Esto nos hace concluir que si bien ambas ecuaciones (42 y 43) dan el mismo valor del
campo, sus integrandos son totalmente diferentes y sélo uno nos dara informacién sobre las
regiones que mds influencian la medicién. La ley de Biot-Savart se puede usar con mucha
confianza para calcular campos, pero creemos que no podemos asignarle mayor significado
a su integrarido acerca de la zona de influencia, ya que contiene un aparente conflicto con el
principio de reciprécidad. La ecuacién (42) no tiene conflicto alguno y nos da una mejor
concepcidn fisica de 1o que deseamos. En todo caso el integrando de la ley de Biot-Savart
nos presenta una distribucién que en forma equivalente da el mismo campo magnético vertical

total, pero no nos dice nada sobre las zonas de mayor importancia en la medicién.

Es importante hacer notar que el efecto de propagacion de ondas que se observarfa en
el ejemplo de este capitulo serfa observable solamente a tiempos muy pequefios. Esto significa
que si colocasemos una fuente y un receptor separados 2000 m, el tiempo de propagacién de
laonda electromagnéticasers del orden de 700 nanosegundos. Para los tiempos que utilizamos
en prospeccién geoffsica (1042 107" s), Ja onda ya recorrié esa distancia por lo tmenos 150
veces. Por lo que se cumple la aproximacién cuasi-estética. Sélo a separaciones de mds de
300 km entre fuente y receptor, habria alguna diferencia. Sin embargo, las separaciones muy
grandes se utilizan para objetivos profundos y a los tiempos de observacién empleados

nuevamente se cumple la aproximacién cuasi-estatica.
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Figura 11.- Funcién de sensibilidad sobre un semi-espacio homogéneo, usando
la ley de Biot-Savart. Observando B, a varios tiempos y en
seccion transversal,
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Figura 13.- Funci6n de sensibilidad sobre un semi-espacio homogéneo, usando
la ley de Biot-Savart. Observando 3B,/3t a varios tiempos
¥y en seccién transversal.
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Figura 15.- Funcién de sensibilidad sobre un semi-espacio homogéneo, usando

la ecuacion de esparcimiento, Observando B, a varios tiempos
¥y en seccion transversal.
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Figura 17

Funcidn de sensibilidad sobre un semi-espacio homogéneo, usando
la ecuacién de esparcimiento. Observando dB,/dt _a varios
tiempos y en seccién transversal.
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V. ANALISIS COMPARATIVO DE LA ZONA DE INFLUENCIA SOBRE
UNA TIERRA ESTRATIFICADA

V.1 Introduccion

_ En el capitulo anterior se discutieron algunos aspectos relacionados con la zona de
influencia para el caso de un semiespacio homogéneo. En el presente capitulo se aborda Ia
cuestién de si se cumplird lo antes dicho para una tierra més complicada. Con este fin sc
realizé un andlisis similar pero parauna tierraestratificada con dos capas sobre un semiespacio

homogeéneo. Esto es, una tierra compuesta de tres capas.

V.2 Teoria

Para que la comparacién sea acorde, se utiliza la misma fuente y receptor, separados
la misma distancia, pero las propiedades del medio se varfan de tal forma que la resistividad
de 100 ohms-m (la resistividad del semiespacio de los capitulos 111 y IV), estd en al menos
una de las tres capas. En el apéndiée A se obtienen con detalle las expresiones para el campo

eléctrico en cada capa. Adn para el caso estratificado, se tienen las mismas componentes de

los campos, esto es

E={0,E,0 y H={H,0,H} . (46)

Esto es en coordenadas cilindricas, ya que la fuente induce campos en el subsuelo con
esta simetrfa. Debido a que la fuente es magnética, podemos auxiliarnos del potencial
magnético vertical de Schelkunoff (ver apéndice A) y plantear una ecuacién de Helmholtz

para cada capa en términos de estos potenciales, esto es:

VF,+kiFu=—J, , en el aire , z<0
0 0f 20 m

VF, +kiF,=0 , en la primera , capa O0<z<h, ; NCY)
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VF,+kF,;,=0 , en la segunda capa |, h<z<h,
< 2 g p

3

VF +kiF,,=0 | en la tercera capa , z >h,

S6lo la ecuacién para el aire es inhomogenea ya que ahf estd ubicada 1a fuente. La
forma usual de resolver este sistema, es hallar 1a solucién general para cada ecuacién como
si fueran independientes y luego fusionarlas mediante las condiciones en las fronteras. Estas
condiciones son, que los campos eléctricos tangenciales Eg y los campos magnéticos
tangenciales H,; son iguales en sus respectivas fronteras (ver apéndice B).

Mediante la relacion del campo eléctrico con los potenciales (ecuacién 24-B),

obtenemos los campos para cada capa:

_impm

=" an L(e""”+D’oe’_“)J.(kr)dx , part z<0 ;

o = 1O f (Cle—“1z +D]e"1z).]|(7u’)dl , 0Lz hl : (48)
41 0
(51
iown £~ ., o
=" ) (Cze 2 +D262)J|(7u’)d7u , h<z<h,

E@:’—%L Ce AL, 72k,

Donde C,, C, y G, son los coeficientes de transmisién de la onda (cuando viaja

hacia abajo)y Dy, D, y D,,los coeficientes de reflexién (cuando la onda viaja hacia
arriba). Todos ellos se determinan analfticamente de un sistema de 6 ecuaciones con 6

incognitas que se plantean a partir de las condiciones en las fronteras.

65




Todas estas expresiones son transformadas de Hankel que se calculan numéricamente
por medio de filtros (Anderson, 1979). La funcién de sensibilidad 1a calculamos en el dominio

de la frecuencia por la ecuaci6n (35) y en el dominio del tiempo mediante Ia ecuacion (36).

V.3 Resultados

Para comprobar si nuestros expresiones analiticas estdn bien, asi como toda la
programacién, calculamos el campo eléctrico en el dominio del tiempo debido a un transiente
de corriente en un dipolo magnético vertical, sobre un medio de 3 capas homogéneas con
espesores y resistividades usadas también por Hoversten y Morrison (1982) para ver el

comportamiento de los anillos de corriente en un semiespacio estratificado.

En la figura 19 se observa una muy buena correlacién entre nuestros resultados y los
de ellos. Es interesante que adn existiendo las fronteras, no se forman anillos de corriente

independientes (como en propagacién de ondas, Georadar), sino uno solo, deformado por las

fronteras.

Después de la comprobacién, estamos en condiciones de calcular la funcién de
sensibilidad usando la ecuacién 42 y la ecuacién 43 de Biot-Savart. Para la ecuacién de
Biot-Savart E(r") es el campo inducido en un medio de tres capas y el otro factor es una
funcidn que nos da el alejamiento con respecto a la fuente, Podemos hacer el andlisis para

a8

cuando medimos B, 6 5, para cuando tenemos alternancia de

conductor-resistivo-conductor o bienresistivo-conductor-resistivo en las capas.

En el presente capitulo, sélo hacemos el anilisis para cuando se mide 9B./d7 , por

considerarlo més interesante (segiin capitulo Iil}, ademds de que por lo regular se usa una
bobina, en lugar de un magnetémetro para medir. Se suponen dos bobinas horizontales

coplanares como fuente-receptor. En la figura 20 se muestra 1a funcién de peso, cuando
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suponemos una alternancia resistivo-conductor-resistivo en las capas. A tiempos cortos se
observa un anillo saliendo de la fuente y poco a poco penetrando la segunda capa. Al parecer,
este anillo.que en realidad es la funcion de peso, pasa rapidamente por el resistivo, pero se
confina mucho tiempo en Ia frontera con la capa conductora y tarda atin mis en llegar a la
tercera capa. En la medida que el tiempo transcurre, segiin la Ley de Biot-Savart, la region
cercana al receptor serd méds importante. De tal forma, que para tiempos muy largos la mayor

amplitud se concentra en el receptor.

En la figura 21 se supone o mismo que el ejemplo anterior, pero con una alternancia
conductor-resistivo-conductor. Se observa que el maximo nunca sale de la primera capa, s6lo

se expande la funcién transpasando la segunda capa, para luego concentrarse en el receptor

a tiempos tardios.

Las siguientes dos gréficas muestran la zona de influencia calculada a partir de la
ecuacion (41 6 42}, pero con las mismas caracterfsticas de las figuras 20 y 21. En la figura
22 se muestra para una alternancia resistivo-conductor-resistivo. En ella se observa que para
tiempos tempranos, pareciera que salen dos anillos (que no son de corriente), uno de la fuente
y otro del receptor, que se van expandiendo a lo largo del resistivo, hasta que hay un cambio
de signoen lafuncién y luego empieza a expanderse hacia lasegunda capa, que es conductora,
hasta alcanzar la tercera, para finalmente colapsarse hacia las bobinas. Demostrando
nuevamente, que la profundidad de penetracién, no s6lo depende del tiempo de observacion
y de las caracterfsticas del medio, sino también de la separacién fuente-receptor. Como yase
discutié en el capitulo IV, esta definicién de zona de influencia no tiene ningiin conflicto con
el principio de reciprocidad. Los valores negativos en la funcién indican, que de haber un
pequefio conductor enterrado, el campo magnético vertical medido disminuird cuando pasen
encima de €l. Por lo regular, se seleccionan ventanas de tiempo y se grafican como si se

2B
hubieran hecho diferentes perfiles de -5;5- para diferentes ticmpos. De ser asf, verfanros una
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serie de subidas y bajadas, de acuerdo al tiempo de observacion. Lo que se ve claro, es que
la zona cercana a las bobinas es muy sensible a cambios en la conductividad, esto es, que
también existe el problema de estética. Sin embargo, para algunos tiempos tardfos el problema
de estética es menor. En el ejemplo de la figura 22, 7 = 6x107s, es el tiempo que tiene menos
problema de estética, ya que la funcién le asigna mayores pesos a las perturbaciones que estén

en la region central entre las bobinas y la segunda capa.

Sianalizamos el mismo problema pero conla alternancia conductor-resistivo-conductor
(figura 23) en las capas, el comportamiento de la funcién parece més sencillo. A tiempos
cortos el maximo se concentra alrededor de las bobinas (107} y rdpidamente la sensibilidad
seexpande hacialasegundacapa, pero conservando su maximo cerca de la bobina. La mdxima
penctracién la tenemosen 10~ s porque la funcién se expande y luego se colapsa hacia las
bobinas (2x107 s). Este ejemplo muestra que es mayor el problema de estatica, ya que para

todos los tiempos, 1o cercano a las bobinas, es lo mds importante.

De los dos ejemplos anteriores, podemos concluir que cuando se haya una capa
conductora en el subsuelo, ya sea superficial o intermedia, la respuesta de lo més profundo,
fo veremos a tiempos mayores a que si no existiera tal capa conductora. En semejanza a
sfsmica, una capa conductora se puede mirar como una capa de baja velocidad y por lo tanto

I2 onda sfsmica sufrird un retardo para Hegar a tas capas mas profundas.
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Vi. MODELADO APROXIMADO PARA DIPOLOS MAGNETICOS VERTICALES
Y HORIZONTALES A BAJOS NUMEROS DE INDUCCION

VL1 Introduccion

El problema general de modelado en 2D para campos electromagnéticos cuasi-estiticos
ha sido tratado por diferencias finitas en el dominio del tiempo por Goldman y Stoyer (1983),
porelementos finitos en el dominio de la frecuencia por Coggon (1971) y también por ecuacion
integral en el mismo dominio por Hohmann (1975) y Parry y Ward (1971). Para estructuras
tridimensionales (3-D), por ecuacidn integral para cuerpos en un semi-espacio homogéneo
por Raiche (1974), Hohmann (1975) y Weidelt (1975), y cuerpos en un medio estratificado
por Wannamaker et al. (1984). También existe modelado 3-D directamente de la ecuacion
diferencial (E.D.), por diferencias finitas (Lines y Jones, 1973; Zhdanov er al., 1982). El
método de ecuacion integral es til sélo para estructuras bidimensionales pequeiias, ya que
requiere de mucho poder computacional. Cuando las estructuras bidimensionales son
complicadas, se recomienda usar métodos que trabajan directamente con la E.D. Para
estructuras 3-D quizd ecuacidn integral se justifique méas que en 2-D y en algunos casos tal
vez sea més rapida que aplicar métodos numéricos sobre la E.D. De cuaquier forma, el costo
computacional aumenta muchisimo al trabajar con geologfas complicadas, haciendo que todos

estos métodos sean inoperantes en €sos extremos.

Para bajos mimeros de induccién (ver figura 1), existe la ventaja de que la parte real
del campo magnético no depende de las conductividades del subsuelo, sélo la parte imaginaria
trae informacion del terreno. Esto implica una simplificacién computacional muy grande, ya
que s6lo se trabaja con la componente imaginaria. Para una tierra de capas horizontales
McNeill (1980) encuentra expresiones analiticas sencillas para calcular los campos

magnéticos correspondientes para bobinas coplanares horizontales y coplanares verticales.

Para un medio de capas inclinadas (2D), modela en [-D para diferentes espesobres o -
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profundidades de las capas, para simular el efecto de buzamiento de las capas. Sin embargo,
para estructuras 2-D mds complicadas (mas cercanas a la realidad geolégica), el método ya
no es funcional. Gomez-Trevifio et al. (1994) encuentran los campos magnéticos
correspondientes debido a estructuras 2D y 3D, partiendo de lIa ecuacién de esparcimiento
(ecuacidn 41), pero para bajos niimeros de induccidén. Aln cuando sélo trabajan con la parte
imaginaria del campo magnético el esfuerzo computacional para cualquier maquina sigue

siendo muy grande, aiin para estructuras simples, haciéndolo nuevamente inoperante para

cosas més complicadas.

En el ﬁresente capitulo planteamos una forma aproximada para resolver la ecuacion
(41), suponiendo que el subsuelo es casi un semi-espacio homogéneo, pero alterado por
pequefios cambios en la conductividad. Hallamos que tales cambios no necesariamente deben
ser pequefios, pueden ser moderados, pero no tan grandes. En estas condiciones, se puede
calcular la respuesta de cualquier estructura 2-D, por complicada que sea, en un tiempo

bastante menor comparado con la forma exacta de Gémez-Trevifio ef al. (1994a).

V1.2 Procedimiento

El método considera que podemos expresar el campo eléctrico dentro del cuerpo en la
ecuacion de dispersion, como el debido a un semi-espacio homogéneo més una perturbacion
del mismo (E = E,+ 8E), debido a modificaciones en la distribucién de la conductividad,

quedandonos una ecuacidn de la forma:

B(r)=B,,(r}+ J Gyl r - r'| E(r)o(r)dv + R (52)
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Esta ecuacion es exacta. Sin embargo, en el presente capitulo diremos que el término
R (que contiene la perturbacién del campo), es pequefio comparado con el término de la
integral, cuando el contraste de conductividad es moderado, ya que el campo seré aproximado

al del semi-espacio. En tal caso, el término R se puede ignorar.

Este tipo de aproximacién ha sido utilizada por Li y Oldenburg (1992) para el problema
de resistividad de corriente directa (CD), y por Cavazos-Garza y Gémez-Trevifio (1989). El
objetivo de este capitulo es utilizar esta aproximacién para el problema electromagnético en
el dominio de bajos nimeros de induccién, que es equivalente en cierta forma al dominio de
bajas frecuencias. El siguiente paso es hallar en este dominio las expresiones de estos campos
para el arreglo de bobinas horizontales coplanares (dipolos magnéticos verticales) y bobinas
verticales coplanares (dipolos magnéticos horizontales). Posteriormente, introducir estas
expresiones en la ecuacidn integral para ver qué forma tienen ya con la funcién de Green
correspondiente. Se verd, que para el caso de modelado de estructuras bidimensionales
(extensi6n infinita en la direccién de ¥), la integral con respecto a y es analitica en el caso
de bobinas horizontales, disminuyendo considerablemente el tiempo de cémputo. Sin

embargo, no sucede lo mismo para bobinas verticales, pero atin asf, el tiempo de cdlculo es

mucho menor al método exacto.
V1.3 Campo eléctrico debido a un dipolo magnético vertical

En el apéndice A, se obtienen las expresiones para el potencial vectorial dentro de un
semi-espacio (ecuacién 33-A), asf como la expresién para el campo (Eg) (ecuacién 35-A).
También en el apéndice B se da la expresién para H, (2-B), para cuialquier frecuencia. En [a
ecuacion (3-B) se da la expresién para cuando el campo es medido en z = 0. En [a figura |
se presenta una grafica de esta expresién. Se observa que para bajas frecuencias existe un
comportamiento lineal en las componentes real e imaginaria, siendo horizontal la variacién

para la parte real. Si a la anterior ecuacién la expandemos por series de Taylor y sélo nos
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quedamos con los primeros componentes, obtenemos (7-B y 8-B), que son las ecuaciones
respectivas de las rectas mencionadas. Trabajar con los primeros componentes de esta
expansién, equivale a trabajar en el dominio de bajos ntmeros de induccién o bajas
frecuencias. Este capitulo intenta hallar unaexpresion paracalcular H, en este mismo dominio,
pero no para un semi-espacio homogéneo, sino para un medio cercano a un semi-espacio
homogeneo, por eso es que se requiere de la ecuacidn integral para H, (ecuacién 52). Para
lo anterior debemos hallar primero la expresién de E, para este dominio. La manera mds

sencilla es hallar la expresién para el potencial vectorial primero. Para cualesquier frecuencia

o nimero de induccidn (apéndice A):

ipm
lez— 215

(33)

= A -z .
>
L k+u,e Jo(Ar)dh para z'20,

donde
2 =z+|h| . (54)

| I | es la elevacién del centro de la bobina sobre la interface aire-tierra (z = 0).

A la ecuacién (53) le aplicamos la aproximacion para el Himite de bajos ntimeros de

induccién que es:

55
w?\l';c«l por lo tanto m, =VA +iopo=A )

Sélo en este caso, la integral de la ecuacién (53) tiene solucién analitica.

- (56)
F,=-c I eI (M)A = _:———2 para z'20 ,
0 2’

z5°+r

iopm . G7)
cC=—] .
4n
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Entonces el campo eléctrico dentro del semi-espacio queda como:

oF, iwpm ¥ , (58)
E@1=_“§;= o (z’2+r2)3'-'2 para 7’20

Notese que en la ecuacion (58) el campo elécetrico es independiente de la conductividad
del medio y para bajos nimeros de induccién %’« 1 el campo eléctrico se relaciona

linealmente con la frecuencia, ademés de que la respuesta es puramente imaginaria, la parte

real es cero,

El campo eléctrico E; con la frecuencia describe una lfnea recta con ordenada al

origen. Esto es,

Tum (59)
Eglzl 4—111'_(2'?_}.‘;‘2)3!2 W

Sin embargo para que la aproximacién 22«1 sea vilida, se requiere que ® no sea muy
A

grande, considerando los valores tipicos del subsuelo (ver figura 1), Por eso es que esta

aproximacion es vélida s6lo para frecuencias muy bajas.
V1.4 Campo eléctrico debido a un dipolo magnético horizontal

En el apéndice A se calcula el campo eléctrico debido a un dipolo magnético vertical,
a partir de los potenciales de Schelkunoff. Para el caso de un dipolo magnético horizontal
también usamos los potenciales de Schelkunoff, pero las componentes F.y F, (Ward, 1967,
pag. 164). Para este tipo de fuente, no existe simetrfa cilindrica, asi que se resuelve todo en

coordenadas cartesianas. Las componentes del campo eléctrico en el aire son E, y ., pero




ya dentro del semi-espacio sélo se inducen E_ y E, . Siel eje del dipolo magnético es

paralelo al eje y. Entonces, las expresiones de los campos, en funcidn de los potenciales nos
quedan:

£ _OF, OoF,
*“ 0y oz

oF, (60
E =- y
: dx

- oF,
t 9x

Como a nosotros sélo nos interesan los campos dentro del semi-espacio, entonces sdlo
nos interesan E, y E, .

Las expresiones de F,y F, dentro del semi-espacio son:

o k2
F,.|=2Cf Piko
| 0

——H——-m——e—“'z’kl (Ar)dA y
UoMok? + iy kg °

o (= Mokl ki kg
le =-2¢ - * 2 26
Iy Jo uglly + iy ugliok? + ug ke

-tz

(61)
AJo(Ar)dA,

2

donde r=Nx*+ y?

Estas expresiones son para el contacto de dos semi-espacios con frontera plana, pero
el semi-espacio de arriba es aire, asf que kZ =imlG, y G,=0, suponemos que el aire no

es conductor, y ademés {,=lo=W ¥ uo=A . Entonces F,, es cero dentro de la tierra y
s6lo nos queda F,




F=-2 ir Ao TR >0 ©»
= cay0 ;S o para z20 .

Si ahora hacemos la aproximacién para bajos nimeros de induccién A*»iopnoc .

entonces:

F, = —ZC-%LM%e‘M'Jﬂ(?‘.r’)dl para z =0 s

. 3 (=1
0 Dbien FZ‘Z“CQT;J; 5e “Jrydh para 720

O ran=210m -2 uon - oy = 2ason
Como ayJO(M)_BrJ”(M) P AJ(Ar) 5" 2y = r?x.!,(?u) ,

. 63
entonces F, =4c %J‘ e J(Ar)d\ para z>0 ©3)
0

La ecuacién (63) tiene solucién analitica (Gradshteyn and Ryzhik, 1965, pag. 707,
formula 6.611 (1))

...i[,,fr2+Z12_ZrJ (64)

\/r2+zrz
Entonces:
y r2+z'f2_zl (65)
Fa=cs
r re+z

. . . .. G . .
para bajos nimeros de induccion m:—2 & 1.Sihacemos R =Vr?+z? entonces:
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r Rr ’
Obien E 2 Zz' z’
y = CXY A AR R?

Asi como:

a _ ’

Er—szl _Q-I: X"{a z]

dy oyl r Rr

|27 2y Y% 2y%’ (67)

r° R r rR r'R

Si colocamos la bobina en la superficie { i = 0) y medimos también en la superficie (z = 0),

nos queda;

_ 2cxy (68)

3 1 2y? (69)
y E’_C[ (x*+y?) (x’+y2)2] '

Si graficamos estos campos sobre ta superficie, obtenemos los diagramas de la figura
24. En la figura 24(a) se muestra el campo E, y en la 24(b) el campo E,. La figura 24(c) es

la representacién vectorial de ambos campos, suponiendo que las amplitudes se mantienen




constantes adn si nos alejamos de la fuente, lo cual si bien no es cierto, nos permite visualizar
mejor la direccidn y sentido vectorial. En la figura 24(d) se presenta el campo vectorial como
realmente se observarfa, esto es, considerando que las amplitudes disminuyen rdpidamente

con la distancia entre la bobina fuente y el punto de medicién.

V1.5 Ecuacién integral para modelado con el EM-34

i

Existen en el mercado instrumentos de prospeccién geofisica que trabajan enel dominio
de bajos nimeros de induccién. El EM-34, el EM-31 y el EM-38 son equipos de la compaiiia

GEONICS que trabajan a varias frecuencias y varias separaciones entre bobinas. Son equipos

muy utilizados en prospeccién porque la toma de datos es rapida. Se sabe gue son sensibles

acambios laterales en laconductividad del subsuelo, pero no se conoce bien el tipo de respuesta
de diferentes tipos de cuerpos conductores o resistivos. En los siguientes subcapitulos se
mostrardn curvas de respuestas aproximadas para diferentes modelos bidimensionales para

las separaciones tipicas de estos equipos comerciales.

Estos equipos consisten de dos bobinas con las que se mide la derivada temporal del
campo magnético, pero en forma automética hace unos célculos con el fin de darnos como
medicion conductividades aparentes. Estas conductividades representan las conductividades
promedio de volumenes grandes del terreno y en la medida que separamos mas las bobinas,

estos promedios involucran volimenes cada vez mds grandes.

El objetivo de este subcapitulo es plantear a ecuacién integral exacta vélida para estos

equipos, para después aplicar nuestra aproximacién en el siguiente subcapitulo.

Partimos de la ecuacidn de dispersién (ecuacién 41) para el campo magnético. En el
dominio de bajos nimeros de induccién, el campo magnético medido sobre un semi-espacio

es (Hsparza y Gomez-Trevifio, 1987):
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o=p'B, , (70)

’ ilGnr

donde p'=

oy

Esto significa que de tratarse de un semi-espacio, podriamos recuperar la conductividad
de éste, a partir de 1a medicidén del campo. Si no se frata de un semi-espacio y nos empeiiamos
en usar la ecuacion anterior, debemos estar concientes, que el campo no es el debido a un
semi-espacio y por lo tanto, la conductividad obtenida corresponderd a la de un semi-espacio
que no existe, pero que equivale al semi-espacio promedio observado por la medicion. A esta
conductividad le llamaremos aparente. Es una préictica comtn en geofisica aplicada hablar
de resistividades o conductividades aparentes. Creo que en {a actualidad no existe una razén
de peso suficiente para seguir con esta prictica, ya que podemos trabajar directamente con
los campos sin suponer que se trata de una conductividad promedio. Esta préctica, es la
herencia de la geofisica cualitativa, donde los prospectores al carecer de técnicas de
interpretacién cuantitativa, se conformaban con tener una idea cualitativa de las
conductividades, aunque éstas fuesen aparentes. Sin embargo, la inercia es tan grande que

aiin tenemos que ajustar nuestras técnicas de interpretacién al modo de uso generalizado.

De esta forma si usamos la ecuacién de dispercion (ecuacién 41), podemos calcular el
campo pard cualquier estructura, pero si modificamos dicha ecuacién y sustituimos la
ecuacion (70), estaremos calculando la respuesta de estas estructuras en términos de
conductividades. Esta conductividad la podemos expresar como la suma de la conductividad

del semi-espacio promedio més las perturbaciones.

0,(r) =0y(r) +d0,(r) . | (71)

Sustituyendo ésta y la ecuacién (70) en la (41), nos queda:




00 =050 +p" [ Gollr =) Br) So(exy (72)
donde:
G, (r) conductividad aparente en el lfmite resistivo
Cy(T) conductividad del medio encajonante (semi-espacio)
So(r) perturbacién de la conductividad verdadera
E(r) campo eléctrico total dentro del cuerpo anémalo
Gy(lr-r')) funcién de green para el medio encajonante (semi-espacio)

Para fines de modelado, conocemos Gy O0(T) , la funcién de Green del semi-espacio,

pero no conocemos K(r’) dentro del cuerpo anémalo y ademds deseamos conocer o, (r) .

La solucién de esta ecuacién integral no es el objetivo de esta tesis, pero se pueden consultar

a Gomez-Trevifio at al. (1994a); Gémez-Trevifio at al. (1994b) y para mayores detalles se

puede consultar Ja Tesis Doctoral de Méndez-Delgado (en preparacion).

VL6 Aproximacién para bobinas horizontales coplanares

Una vez determinada la ecuacién integral exacta para este dominio (ecuacién 72),

podemos expresarla como una parte debida a un semi-espacio homogéneo mas un término

de segundo orden, como se explica en el subcapitulo V1.2 (ecuacién 52). Para el caso de una

tierra donde no existen cambios fuertes en la conductividad, el término de segundo orden se

puede ignorar. En general podemos escribir,

G, (r)=0,+ p’fv Gy(lr=v'}) » E(r)do(rYdv +R

(73)
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Despreciando R y expresando la funcién de Green como el campo eléctrico debido a

un dipolo magnético vertical, de acuerdo al principio de reciprocidad y como se aplicG en el

capitulo IlI (ecuaciones 33, 34 v 35) de esta tesis.

- 74
Bdr-vh, E,(r") S6(1")dv 79

¥

o,(r)=0,+ p’f

v TP
donde:

E\(r" es el campo eléctrico inducido por la fuente en el subsuelo

Eir~r']) es el campo eléctrico debido a dipolo magnético de momento unitario colocado
en el receptor.

Debido a ta simetrfa cilindrica de los campos eléctricos £, , el producto punto de los

campos los podemos expresar como:

E(rY | 1E(r—2'P]A (75)
G«:(T)ZGO'FP'J;‘ )] ilm;r(:r d [)161 ’ ézaﬁ(l")dv )

donde

E@) = | E(r) |,

A
y  E(r-rh=IE(r-r)|g,
Geométricamente en una vista de planta tenemos (figura 25):
A A A A
O-ydi=(x-x)i (-y)-(x-x)j

2 = - + E )= 2,3
2 Ve —x + (v - )’ " =" Lt 42y

9,

impm,,[ g } A




; A ; ; .
I Dl ) I b ok 2 S I)szilmn[ ]

g, = = P
C Ao - "2 a3+
é . S% = y - —x) (5 —x) ___yz—(x—x,)(xz—x)

I ’ Vix —x)+ 2 N =)t + y? Firy

Sin perder generalidad podemos decir que fuente y receptor se hallanen y, =y, =0.

De esta forma

fopmy iopms ilonr | n B Y= —xe-x)
Gﬂ(r) = 00 + - - . 3 *— J. 2 PR s :"2.0 . 66(1‘ )dv ,
i . mpe —iomy e i+ 2% +27) iy
2
- Pl o) g-x)
o bien o,m=0p+ | 1 o)y
mleAer ) o+ 0

donde r es la distancia entre fuente y receptor. Lo anterior puede resumirse como

- —(x- - (76)
5,(F) = Gy + X, —x If Yy —(x x:) (x; - x) So(r')dv
TNE Y 0 Y

donde 1»‘,2 = (x, —x) + y*

y o om=ex)y

Ademas,

i

Xy posicion en x de la fuente ,

1l

X, posicion en x del receptor ,

{x,y,z) un punto cualesquiera dentro del subsuelo

2

%0




So(r’} perturbacién de la conductividad, ccro fucra del cuerpo  andmalo

»

v’ volumen del cuerpo andémalo.

Estaes la ecuacidn integral aproximada que rige el comportamiento de Ia conductividad

aparente (medicidn), y la perturbacién de la conductividad en el subsuelo.

VIL.6.1 Ecuacién para estructuras tridimensionales

Con la ecuacién anterior, podemos simular la respuesta en conductividad aparente de
una anomalfa tridimensional inmerso en un semi-espacio homogéneo. Incluso no sélo se
puede tratar de un cuerpo, sino de muchos y entonces el volumen v’ ya no necesita estar

confinado, sino extenderse hasta infinito en todas direcciones.

Los limites de la integral van a definir la forma del cuerpo o cuerpos anémalos, siendo
80(r’) la variacién de la perturbacién de la conductividad dentro de &1 o ellos. La solucién
de la integra] no es analitica, asi que cualquier estructura por sencilla que sea, se debe hacer

por integracion numeérica evaluando

—x B ok et y2 X — X, — (77)
Ga(r)=(50+1xﬁ-'~—lj f f Y~ x)n 0 do(x, y,z) dxdydz
2 ¥ X

NeP+2D 0 42

Hacer modelado con el metodo exacto es incosteable para estructuras simples en 3D y
mds atin en 2D. Con este método se require de mucho menos tiempo para calcular la respuesta
de estructuras en 3D, pero atin asi, el tiempo de computo se incrementa grandemente con la

complejidad de las estructuras.
V1.6.2 Ecuacion para estructuras bidimensionales

El modelado de estructuras 2D implica considerar que la conductividad no varfa a lo

largo de un eje, en nuestro caso supondremos, que es el eje de la coordenada y. Esto significa
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que la integral con respecto de y debe efectuatse hasta infinito. Veremos que para bobinas
coplanares horizontales, esta integral es analitica, pero un poco complicada. Debido a que el

integrando de la ecuacién (77) es par con respecto de y, duplicamos la integral de cero a

infinito. Esto es,

2hax | Ty - G- (- (78)
Ga(x',y')=60+Mf J j y ko xlSG(x,z)dydxdz .
ST B e Ny )

Si resolvemos aparte la integral con respecto de y resulta que.

Y e —x) (- x) {x =2 x, - x)

- 2 o
3 AdchJ' 1’ 2 zy1 2 21dy-«2f 1{ 1, g2 ﬁdy=12—l,
,,uxl(r,’ +2 i+ 2 NG Y (Y Y NG (e py

1=2

donde czz(x,—~x)2-i-z’2 y p2=()c2~x)2+z’2 . (79)

Resolviendo para I, , segiin Gradshteyn y Ryzhik (1965), férmula 3.163.2

= (x—x)(p—x)dy _Z(x—x.)(xz——x)

5 A PIEB, 9) - 297K B.q))

=2 =
NG O et

2(x —x) (x,—x)u

_pz(c2 — pz)\/(c2 + uz) (,r)2 + uz)

para c>p uz0

7 2 (80)
B=tg"[§) ; q=—c-g-p— y EB,q) y K@B.q)

son integrales elipticas incompletas.

En nuestro caso # =0 y portanto =tg™(0) =12 y las integrales elipticas se hacen

completas E(n/2,q)=E(q) y K(n/2,9)=K(q)
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Asfparagc>p

A+ pIE@ - 40K @), _Ne'=p @D

epXc’~p

Iy =[x —x) {(x, — x)] 2)2 c

para ¢ < p,soloseinvierten ¢ y p

A+ PIE@ -4 K@), \p?-¢? (82)

3

I =(x— -
1= =x) (x, = x) pcz(pg_cg)l p

Ahorasi ¢ = p, estoes (x,—x)=(x,—x) quiere decir que son puntos exactamente entre la

fuente y el receptor. En este caso, la solucién se indetermina, asi que nos vamos directamente

a la integral y la resolvemos para ¢ = p

=(x —x)(x,-x)dy 3n (83)
I, = 2f =2 (x—x,) (-
1 N (y2+ 62)3 SCS(x xy) (x,— x)
Si ahora evaluamos 1,
(84)

12=2J‘°° yzdy
S0 AN e (2 4+ pY)

Esta integral es mds complicada que la anterior, para lo cudl se requiere de un truco.
Evaluamos primero la integral 3.152-2 de Gradshteyn y Ryshik (1965)
Ve - p’ (85)

< y I af u
L oot < Ba) vy c>p y B=tgi~f a=—

En nuestro caso « =0, B=1tg™'(0) =§ y K(®/2,q)=K(q) , entonces :
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04

- d | 2
J 2 zy ——=~K(q) para c>p y g =P
o V(y +eH(yi+ph € p

Si derivamos esta expresion con respecto a "p"

I iltedpdy  20K(g) _ dy
N(y?

- ¥y T
=== = 2p = = +2¢p = =
e ytepyt € o o Vi e (yie p¥ o NG+ ed) (7 +pY)

Asi {a integral que nos interesa es

ca 2
zf dy =_£B_K(q_)_ J‘ para ¢ >p
o Nylrc(pi+py P 0P ® Ny (y +p?y

Conocemos la solucién de la segunda integral, faltaria calcular la derivada de la funcién

eliptica

9K(q) _K(@)dq =[ Eq) _K(q)][_ P ]
dp  9d¢ dp lq(l-¢ g Il g

Asf para ¢ > p laintegral I, queda:

Le2 [ E(q) ,_K(q)} 2 PIE@ - 4K NP p? (85)
i q(1-¢» 4 TR .
‘Parac<p
) 2[ E(9) HK(q)} 2+ PIE@ 4K ), NPT (86)
palati-» q 177 pci(p?—c?’ P

Parac=p




AhOI‘a Si I() :IZ—II;

Parac>p

5 2 RNy At
,ﬂ=9?(c,,,,,.)=£m[ﬂ_ﬂgl]_2(c +pIE(@)-4p*K(g)

dqlgti-4 ¢ [x—x)(x~x)+chiq =

i - ply

Parac <p

1

D AT P
Io=R(c p,r):.i_l: Eg) M]__z(c +pYE(q) - 4c K{g)
gla{l—q7} ¢

S nT —x){x~x)+plig =4
R [x —x)(x,~x)+plig e

1| 3 1
Iy=R(e,p,r,) = "‘—[‘;(-’C ) (= x) - ]
8lc ¢
De esta forma la conductividad aparente nos queda como

, | x, x| 2"
o,(x") = (50+—n-—J. Rc, p, r)0c(x, z)dxdz
v

(87)

(88)

(89)

(O
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Las integrales elfpticas las calculamos numéricamente por medio de filtros recortados

para doble precision (Abramowitz y Stegun, 1975).

K(g)=la,+a,q, +azqs+aaqu+a4q;’l +1by+ by, +b2‘112+b3‘i'13+b49ﬁ In(l/g,)+€(q)

donde }e(g)|<2x10™®

a, = 1.38629436112 by =0.5

(92)
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a; =0.09666344259 by =0.12498593597
a, =0.03590092383 b, =0.06880248576
a; =0.03742563713 by =0.03328355346
a, =0.01451196212 b, =0.00441787012

donde ¢,=1-g¢

Finalmente
E(q) =11 +a,q,+ayq+aq; +a,qi} +1b,q,+b,g +b,gil In(1/q,) +£(q) (93)

donde 1&(g)|<2x10®

a, = 044325141463 b, =0.24998368310
a, =0.06260601220 - b, =0.09200180037
a; =0.04757383546 by =0.04069697526
a, =0.01736506451 b, =0.00526449639

Laintegral con respectode x yde z lasevaluamos numéricamente, ya que la funcién

R(c, p,r) esdemasiado complicada para tener solucién analitica. Ahora ya podemoscalcular
la respuesta de estructuras bidimensionales. Para el cdlculo de las integrales de x vy

usamos prismas de longitud infinita en la direccién de y y suponemos estructuras donde la

conductividad no varia en la direccién de y .

Cada prismacon contraste de conductividad constante, se divide en una cantidad grande

de sub-prismas con la misma conductividad, con el fin de calcular las integrales. Esto es,
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nN_ o fx—x | 4 ¥
Gu(x )“‘"Gm' "00+ T - z z <£Rnjso-fy"é‘anzj

i=tn=1
x” es la posicidn central de Jas bobinas

Es obvio que mientras més pequefio sea Ax; y Az; , mejor calculada estard la integral,

mas sin embargo debido a que la resolucién de nuestras mediciones decrese con la
profundidad, podrfamos utilizar un criterio Jogaritmico, de tal forma que fuese més fino cerca

de 1a superficie y mds grueso con la profundidad.

Parecerd que el cémputo de la funcién R(c, p,r) tomard mucho tiempo, asi como el

célculo de las integrales elipticas, pero es muy rdpido. Lo que mds toma tiempo, es laintegral

en x y z. Por fortuna, para modelado, la integral sélo se realiza sobre el volumen v’

Debido a que las mediciones son més sensibles a pequefios cambios en la superficie,
entonces, discretizamos mds en supérﬁcie y menos a profundidad (e.g. fig. 38). Ademas, cs
recomendable discretizar mds fino donde la conductividad varia mds rapido. El modo de
discretizar usado por Huestis y Ander (1983), para gravimetria se acomoda muy bich para

nosotros. Consiste en hacer paquetes de prismas donde éstos tienen las mismas dimensiones.

Un cuerpo se puede discretizar con una cantidad grande de paquetes y es relativamente ficil

tener un control mds fino en zonas de mayor gradiente.
V1.6.3 Andlisis de la funcién de sensibilidad en 2D

El andlisis de funciones de peso es de gran interés ya que nos indica que regién del
subsuelo es més importante cuando efectuamos una medicién. McNeill (1980), trabajando

en el dominio para bajos niimeros de induccién (ver apéndice "B"), obtiene las expresiones

(94)
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de la conductividad aparente para bobinas coplanares horizontales y verticales, cuando el

subsuelo estd compuesto de capas horizontales (1D). Las expresiones para tales funciones

b4

que €l obtiene son

dzd

Du(z)= m para bobinas horizontales coplanares y
(95)
D(z)= ;2; - @?{;7 para bobinas verticales coplanares.
(96)

Las grificas de estas funciones se muestran en las figuras 26b y d.

Estas gréficas s6lo son aplicables a una tierra con capas planas. Es interesante observar
que para la parte superficial las bobinas horizontales no tienen respuesta, en cambio en las
bobinas verticales la respuesta es méxima. Ademds, se observa que las bobinas horizontales
tienen su mdAxima respuesta a 0.35 de la separacion entre bobinas. También se observa que
lacurva &, decae més lentamente que &,, lo cual nos indica que las bobinas horizontales

tienen mayor respuesta a objetivos profundos que las bobinas verticales.

Los métodos electromagnéticos de este y otros tipos, surgieron gracias al ingenio de
exploradores mineros que buscaron alternativas para poder detectar respuestas debidas a
cuerpos conductores. Poco a poco tales equipos se fueron complicando, pero atin asf muchos
no dejaron de ser herramientas cualitativas para la deteccién, atin cuando se volvieron muy
populares y llegaron a ser herramientas importantes. Los equipos GEONICS- EM34 son muy
populares, se han usado intensamente en Europa y en Norteamérica, pero solamente con el

andlisis de McNeill (1980) se le ha podido elevar al nivel de herramienta cuantitativa de
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deteccién, para el caso mds simple, que es una tierra estratificada horizontalmente.

Con el andlisis que nosotros hacemos y las ecuaciones que obtenemos, podemos hallar

la respuesta de estructuras bidimensionales y tridimensionales. De esta forma 1a ecuacién 91

nos expresa la conductividad aparente debido a una estructura bidimensional, donde

-1 - s . .
zn ~R(c,p,r) representa la funcién de sensibilidad para las bobinas horizontales

coplanares. Esto significa que 1a funcién de perturbaciones de la conductividad del subsuelo,
debe ser multiplicada por esta funcién y al sumarle la conductividad del semi-espacio, nos
dard una observacién (conductividad aparente). Dicho de otra forma, esta funcién nos dice

qué region de un subsuelo bidimensional es més importante cuando efectuamos una medicion.

Si nuestro andlisis y nuestras ecuaciones son correctas, al momento de suponer una
estructura unidimensional, usando la formulacién bidimensional, la respuesta debe ser la
misma que la de McNeill (1980). Esto quiere decir que si suponemos que la conductividad

del subsuelo no varfa en la direccién x, entonces la ecuacion (91 ) queda:

— & 2
C,=0,+ f_:’czn_xan' SG(z)J R(c, p, dxdz (97)
2 X
txz—xltj’z 4 '
Y T X Ric,p,r)dx = PR (98)

Esto dltimo no lo demostramos analiticamente, ya que la funcién R(c,p,r) es

demasiado complicada y seguramente su integracién con respecto a x no tendré solucion
conocida, pero tal vez podriamos proponer una nueva integral para los que publican tablas,

ya que por otro método conocemos el resultado. La demostracién la hicimos numéricamente.

En la figura 26a, graficamos la funcién de sensibilidad R(c, p,r), que es vilida para

estructuras bidimensionales y unidimensionales (ecuacién 91). En la figura 26b, graficamos
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laintegracién numérica de R(c,p,r) conrespectoa x (ecuacion 98) y obtenemos la gréfica
de McNeill (1980). En lafigura 26a, es muy interesante observar que la funcién de sensibilidad
tiene valores altos cerca de las bobinas, disminuyendo conforme nos alejamos de ellas. Este
resultado no se puede intuir con un simple andlisis en 1D. Sin embargo, la funcién tiene
valores negativos entre bobina y bobina y valores positivos fuera de ellas. Esto significa que
de haber un cuerpo conductor entre bobina y bobina, Ia conductividad aparente que midamos,
serfa muy baja y atn podria ser negativa. De haber un cuerpo conductor fuera de las bobinas,
fa conductividad aparente serfa alta y positiva y los cuerpos que se hallen retirados de fas

bobinas, tendrdn un efecto muy pequefio.
V1.6.4 Respuesta debida a diversos modelos

A continﬁacién modelamos, la respuesta en conductividad aparenle para un
semi-espaciocon 6=0.1 §/m y un basamento resistivo deformado en forma de cuiia con
6=0.01 S§/m. Calculamos la respuesta para los espaciamientos fuente-receptor de 10, 15,
20, 30, 40, 50, 70, 100 m, observindose (Fig. 27) que con la separacién de 10 m sélo sc tiene
respuesta de la capa superjor, en cambio con la de 100 m se tiene una fuerte respuesta del
basamento, 1o cudl nos indica que'abriendo més la distancia entre bobinas, aumenta la
profundidad de penetracién, cosa que habiamos visto en nuestra funcién de sensibilidad

bidimensional (Figura 26a).

Siinvertimos las conductividades, esto es, para el semi-espacio 6=0.01 S/m y para
el basamento 6=0.1 S§/m (Fig.2), se observa que la posicidn de las curvas se invierte y
también Ia forma. Esto quiere decir que en la abertura de 100 m cuando nuestro arreglo de
bobinas estd exactamente arriba del pico del basamento, la curva de conductividad aparente
aumenta s el basamento es resistivo y disminuye si el basamento es conductor. Esto contradice

un poco et sentido comtin, pero si observamos nuestra funcién de sensibilidad (Fig. 26a),
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observaremos que ésta es negativa entre las bobinas y positiva fuera de ellas. Al estar las
bobinas encima del pico del basamento, esta sensibilidad negativa le resta respuesta al efecto

positivo de fuera de las bobinas, haciendo que la conductividad aparente disminuya.

Este efecto disminuye en la medida en que el ancho del pico del basamento (estructura
geoldgica) es mucho més grande que la abertura de los dipolos, tal es el caso de 1a abertura
de 10 m que no sufre esta flexi6n. Antes de este andlisis cualquier prospectador podria pensar
que un pico hacia arriba en cualquier abertura nos da la presencia de un conductor, y hacia
abajo, la presencia de un cuerpo resistivo. De esta forma si nos guiamos por este falso sentido
comun, creeremos que la curva de 100 m nos estd mostrando dos conductores pequefios
separados, cuando en realidad es un solo conductor. Esto pone de manifiesto que la
interpretacién cualitativa de estos equipos nos puede llevar a conclusiones erréneas sobre las

estructuras geolédgicas debajo del suelo.

Enla Fig. 29 vemos la respuesta de una cuenca, con ¢=0.1 $/m enlacapa superior

y 6=0.01 S/m en el basamento. En la Fig. 30 se muestra [a misma cuenca, pero con las

conductividades invertidas.

En la Fig. 31 vemos la respuesta debida a un contacto vertical. Hacia los extremos las
curvas se acercan asintéticamente a la conductividad del su respectivo medio, pero en el
contacto vertical la curva de conductividad aparente se flexiona demasiado, sobre todo en las
de espaciamientos grandes, no asf la de 10 m . Esa stibita flexién hacia abajo en la curva de
100 m que interrumpe la tendencia de subida se debe debida a la sensibilidad negativa en el

espacio entre 1as bobinas,
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En la Fig. 32 se muestra la conductividad aparente debida a un prisma rectangular con
6=0.33 §/m enunmedio encajonante de¢ 6=0.01 S/m .Como el ancho del prisma
es de 50 m , las separaciones de 10, 20, 30 no tienen la flexién hacia abajo cuando estdn

encima del cuerpo, pero las superiores a 40 s la tienen.

En la Fig. 33 se muestra el caso de 2 cuerpos de 50 m de ancho cada uno, separados
50 m. La curva de 10 m no parece discernir la presencia de los 2 cuerpos, pero lade 30 sy

las de mayor espaciamiento dan més evidencias gracias a esas flexiones hacia abajo.

En la Fig. 34 se muestra el caso de los mismos 2 cuerpos, pero separados 100 m. Si
vemos la curva de 100 m y suponemos que un conductor nos da una mayor respﬁesta {(como
se interpreta cualitativamente), variamos 3 conductores: debajo de - 350, 0y 150 m
respectivamente. En el caso de perforai‘ los barrenos pasatfan al lado de cada prisma y tal

vez ni los tocarfan y el de en medio peor, ni existe.

En la Fig. 35 vemos la respuesta de un cuerpo con forma de cufia, el ancho del cuerpo
es muy superior al del mdximo espaciamiento utilizado, asf que no se presentan deflexiones

fuertes en la curva. Eneste casoel cuerpo resistivo podrfa representar una caverna subterranea.

En la Fig. 36 se muestra la respuesta de un cuerpo escalonado. Puede tratarse de un
dique o de un intrusivo conductor. La curva de mayor espaciamiento nos da mas informacién

sobre el buzamiento del cuerpo , ya que el cuerpo no es muy superficial.

En la Fig. 37 se muestra la respuesta debida a un conjunto de cuerpos conductores de
6=0.1 §/m enunsemi-espaciode 6=0.01 $/m .Las curvas se cruzan tantas veces que
parece no haber coherencia, méds sin embargo la curva de 10 m es 12 més suave y la que se
comporta mejor, pero también la que da menos informacion de lo que hay a profundidad. Ej
cuerpo de laderecha lo mira muy bien, ya que aflora. Lacurvade 100 mes la que mis flexiones

.

tiene y encima del tercer cuerpo la curva se deflecta tanto que las mediciones exactamente
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encima del afloramiento nos dan conductividades aparentes negativas. Este extrafio fenémeno
se explica debido a que Ja sensibilidad negativa entre bobinas es mucho més importante que
la sensibilidad positiva encima del cuerpo aflorante. Ya se ha reportado por prospectores y
atin en el mismo manual de McNeill (1980) se indica que se pueden registrar conductividades

negativas, de tal manera que el equipo EM-34 tiene una escala para mediciones negativas de

la conductividad aparente.

VL7 Ecuacién integral aproximada para bobinas coplanares
verticales .

Para hallar laexpresion de la conductividad aparente de un sistema de bobinas verticales

coplanares en el lfmite resistivo o bajos niimeros de induccién, usamos la ecuacién 72,

Para resolverla, usamos la aproximacion de que E(r") es el campo eléctrico debido a

un semi-espacio homogéneo medido dentro del cuerpo. G(/r—r]) la podemos interpretar

como el campo eléctrico debido a un dipolo magnético horizontal de momento unitario (ver

capitulo Il ecuaciones 32, 33, 34 y 35).

De esta forma la ecuacién 74 se puede reescribir como

’

p
iony

0. = 0y [ {E@E(r-r D+ E@E(r-v Do)y (98)

donde E, y E, son los campos en el limite resistivo:

’ ’ 2 2Z’ Z"
E(r-r)=c'(x -xz)y[“:—w—m—_] :

3
) ";Rz r22R2
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99
riRy i iR KR &)
, 1 ZI 2 2 yzz) 2 2zl
y  E(r-r |)=c{—2——2~-%+ it
rp nRy r KRy nR,
ry :\/(x——xi)2+y2 ; rzm\/(x—x2)2+y2
R =\ri+27" ; R,=Nri+z"
donde:
x; posicion en x del transmisor
X,, posicibn en x del receptor
Z’=z+h
De esta forma, la expresién de la conductividad aparente, nos queda:
| X — x| , ,
o, (r)=0,+ — Q@ x)o(rydv (100)
donde
. ENE»(r—-v'D+E(ME(r—1']
Q(r,r) = - AE, ) (101)

C

VL.7.1 Ecuacién para estructuras tridimensionales

Para modelado de cuerpos tridimensionales, los limites de integracion definen la forma

del cuerpo. En este caso las 3 integrales se deben evaluar numericamente. Para cada
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observacién de ¢, se evaliia una integral de volumen en x, v,z lo cudl hace que en 2D el

tiempo de ejecucién sea mds lento comparado con ¢l de bobinas horizontales coplanares,

donde la integracidn en y se efectua analiticamente.

V1.7.2 Ecuacion para estructuras bidimensionales

En este caso suponemos que la estructura tiene extensién infinita en la direccién de y.

Si observamos detenidamente las ecuaciones 99 y 101, veremos que la funcién Q(r,r") es

parconrespecto de y . Por tanto, sélo necesitamos duplicar la integral de cero a infinito, esto

es
c,(r)=0, + &%MLQ L 2 2 j "::m O (r,rYoo(r)dv

(r,;¥') es demasiado complicada, asi que la integral con respecto de "v" Ia resolvemos
y

numéricamente, mediante integracién gaussiana

—_ L s
s (M=o, + L{%%‘IL f T(r,)50(r)dv (102)

Una vez que se realizamos la integral en y, la doble integral que resta, Ja resolvemos

igual que en la seccién de bobinas horizontales coplanares (ecuacién 94), discretizando con
prismas de extension infinita en y. Para discretizar el cuerpo, utilizamos el criterio de que

Az; sea mds burdo con la profundidad y més fino en la superficie (ver figura 38).




V1.7.3 Andlisis de la funcién de sensibilidad en 2D y 3D

Yaen la secci6n de funciones de sensibilidad para las bobinas horizontales coplanares,
discutiamos la importancia de estas funciones, ya que son las que multiplicadas por la
perturbacion de la conductividad del medio mds la conductividad del semi-espacio, nos dan

fa conductividad aparente que se mide con estas bobinas.

También discutimos que en el andlisis unidimensional de McNeill (1980; Fig. 26d) el
arreglo de bobinas verticales nos daba menor profundidad de penetracién, teniendo sy maximo

en la superficie.

Debido a que los campos para este arreglo de bobinas tienen una forma mucho mds
complicada (ver Figura 24), decidimos graficar la funcién de sensibilidad en 3D de este
arreglo, esto es, sin integrar en la direccién de y, ya que la forma que pudiera tener no parece

by~ |

. . . . 2
ser tan obvia como en bobinas horizontales. Esto es que graficamos ——— Q(r,r’) en fa

superficie (z =0; Fig. 39} y en secciones transversales (Fig. 40a,b,c,d,e).

En la figura 39 se muestra esta funcién en el plano x — y, para z =0 . Las distancias

estan normalizadas con respecto al espaciamiento entre bobinas (a). Es de observar que los
valores méximos de la funcién siempre estan cerca de las bobinas, ain cuando éstos sean
positivos o negativos. A lo largo de la linea que une a las bobinas, las amplitudes son positivas,
lo cudl indica que conductores ahf hardn que las mediciones de conductividad aparente
aumenten. Sin embargo, si nos alejamos de tal linea, los valores son negativos, indicando que
ahi Jos conductores reducirian el valor de las mediciones de conductividad aparente. En las
(Fig. 40a-e) se muestran rebanadas en el plano x —z para diferentes valores de y . Se ve en
las secciones a y b que las amplitudes son positivas en la superficie y negativas a profundidad,

sin embargo en ¢, d y e s6lo quedan valores negativos y cero.
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Como nuestro objetivo es modelar la respuesta en conductividad aparente debida a
estructuras bidimensionales, también hicimos el an4lisis de la funcién de sensibilidad para
estructuras bidimensionales. Esto es, después de realizar la integral numérica de (—co,+oo) de

Q(r,x’) obtenemos otra funcién que depende de x y z y que Hamamos T(ry'). Si

"XII

| x
graficamos — T(r,r"), obtenemos la (Fig. 26c).

St ahora suponemos que la conductividad no varfa a lo largode x (caso de capas, 1D).

Al efectuar la integral numérica correspondiente, obtenemos nuevamente la grafica de

McNeill (1980) para el caso de bobinas verticales (fig. 26d).

Comparado con el caso unidimensional tenemos que si

| %, —x, |

LZ o
c,=0, + _E_f So(z)f T'(r,y)dxdz ,

Entonces podemos decir que

2 4z

MIWT(rr’)dx~~~—+——% (103
L R RPN )

En lafigura 26c¢ se gréfica | x, —x, | /M T(r, 1"} . Es de observarse que aquf {os valores

siempre son positivos a diferencia de Q(r,r’) . Sin embargo estos valores son casi cero en el
centro del arreglo de las bobinas. Esto quiere decir que un conductor ahf provocari que Ja
curva de conductividad aparente baje mucho, pero no tanto como para ser negativa. Los
conductores cerca de las bobinas y fuera de ellas, siempre harén que aumente la curva de

conductividad aparente.
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V1.7.4 Respuesta de un modelo complicado

En el presente subcapitulo no se hizo una exploracion muy extensa de diferentes tipos
de cuerpos, ya que la respuesta de este arreglo se comporta como lo que esperariamos desde
el punto de vista cualitativo. Sin embargo, sf se calculé fa respuesta del modelo complicado
de la figura 37. En la Fig. 41 se muestra la curva de conductividad aparente para las bobinas
verticales coplanares con los espaciamientos de 10, 15, 20, 30, 40, 50,70y 100 m. Se observa
en la Figura 41 que debido al tercer cuerpo (que es el que aflora), la curva de conductividad
aparente de 100 m sufre una flexién importante hacia abajo, exactamente encima del cuerpo,
lo cudl significa que también existe sensibilidad muy baja atin cuando no llega a ser negativa
entre bobinas. La curva de 10 m sf aumenta encima del cuerpo ya que el ancho de los cuerpos
€s mayor a la separacién entre bobinas . Sin embargo si comparamos las Fig. 37 y 41 se
observa que la respuesta de las bobinas horizontales se flexiona mds y la de las bobinas
verticales menos, para los cuerpos que se hatlan a 50 m de profundidad y se flexiona atin mds
parael cuerpo que aflora. Esto nos indica que las bobinas horizontales tienen mas sensibilidad
a los cuerpos profundos y las bobinas verticales a los Cuerpos cercanos a la superficie. O sea

que las bobinas horizontales tienen mayor profundidad de penetracién.
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 27.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b} Modelo geoeléctrico.
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CURVAS bE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 29.- (a) Curvas de conductividad aparente para bhobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b) Modelo geoeléctrico.




CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 30.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos, (b) Modelo geoeléctrico.
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 32.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b) Modelo geoeléctrico,
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 33.. (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b) Modelo geoeléctrico.
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 34.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b) Modelo geoeléctrico.
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 35.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b) Modelo geoeléctrico.
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 36.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espactamientos. (b) Modelo geoeléctrico.
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CURVAS DE CONDUCTIVIDAD APARENTE
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Figura 37.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
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VISTA EN PLANTA DE LA FUNCION DE PESO
BOBINAS VERTICALES COPLANARES
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Figura 39 .- Vista en planta de la funcion de peso para bobinas verticales
coplanares.
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DIPOLO MAGNETICO HORIZONTAL
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Figura 41.- (a) Curvas de conductividad aparente para bobinas coplanares
horizontales a diferentes espaciamientos. (b) Modelo geoeléctrico.




VIL. METODO PARA INVERTIR MEDICIONES ELECTROMAGNETICAS EN EL
LIMITE RESISTIVO

VIlL.1 Introduccién

En los capitulos anteriores se discutié sobre la mejor forma de analizar la zona de
influencia de las mediciones electromagnéticas. Una vez hecho €sto, se realizé el analisis
para el caso de bobinas horizontales en el dominio de la frecuencia y del tiempo. Se coments
tambi€n que el modelado de cuerpos anémalos estd limitado por la capacidad actual de
cémputo, no obstante que en este rubro la tecnologfa ha avanzado enormemente. Parece que
atin durante varios afios ninguna mdaquina serd suficiente para hacer modelado numérico para
estructuras complejas. Existen buenos acercamientos para 2D y pocos para 3D. Para el
problema inverso, es decir, determinar las propiedades geoeléctricas a partir de mediciones
de los campos, el problema se halla mucho més limitado. En sentido estricto, cualquier
algoritmo de inversién requiere de correr muchas veces el directo, en una forma
semi-automdtica, lo cual hace que una corrida de programa tarde.varios dias. Debido a esto,
durante algtin tiempo los especialistas estardn interesados en hallar métodos rapidos, atin
cuando éstos sean aproximados o sirvan para una banda limitada de frecuencias. En este
sentido, el método de inversién aqui propuesto estd limitado para una banda de bajas
frecuencias (bajos niimeros de induccién), la banda en que trabajan los equipos comerciales
como el EM-34, EM-31 y el EM-38. Ademés se considera una aproximacién de bajos
contrastes en la conductividad. Hemos observado que esta Gltima restriccién no es tan estricta,
yaque podemos trabajar con contrastes moderados amén de que podemos controlar el proceso
de inversi6n para que nos de sélo los modelos cuyos contrastes en la conductividades sean
moderados. De esta forma nunca violamos la hipotesis inicial de que los contrastes son
pequefios. En la tierra la gradualidad es observada en casi todas las propiedades fisicas. En
el peor de los casos, cuando exista un cambio fuerte justificado, nuestro método nos darzi- una

version suavizada de la realidad. Cuando no existe algo mejor, atin ésto es de gran utilidad,
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Los equipos como el EM-34 han sido ampliamente usados para propeccion minera y
actualmente para geofisica ambiental (difusion de contaminantes, etc), pero siempre en forma
cualitativa. Hasta los desarrollos obtenidos por McNeill (1980) se pudo hacer modelado e
inversién para una tierra estratificada ({D). Pero dada la complejidad de Ia geologia, esto no
es suficiente, Sin embargo, no se ha desarrollado algo mejor desde entonces. Parte del material
presentado en este capitulo se puede hallar en Pérez-Flores y Gémez-Trevifio (1992). (1993)

y Gomez-Trevifio ef al. (1994a).

VIIL.2 Ecuacién de inversion

Para poder hacer la estimacién de la conductividad verdadera del subsuelo a partir de
las mediciones (conductividades aparentes), necesitamos hallar una ecuacién que relacione
ambas conductividades. En esta tesis hemos trabajado con dos ecuaciones que involucran a
ambos pardmetros; la ecuacién de dispersién (ecuacién 41) que fue la que usamos para
modelado {capitulo VI) y la ecuacién obtenida por Gémez-Trevifio (1987; ecuacién 42), que
ain cuando se encuentra en funcién de los campos, la podemos poner en funcién de las

conductividades aparentes.

En el subcapitulo IV.2 se discuti6 que en ambas ecuaciones, en el caso de un
semi-espacio, ya sea homogénco o estratificado, su integrando es el mismo. En este método
aproximado de inversidn, al suponer moderados contrastes en la conductividad, podemos
suponer que la funcion de Green y el campo eléctrico dentro del cuerpo son los debidos a los
de un semi-espacio homogéneo. Esto es semejante a usar la primera aproximacion de Born
parala solucién de laecuacion de esparcimiento. Parahacer inversion aproximada, tendriamos
que hacer la misma aproximacién ya sea para la ecuacién 41 0 42. Para modelado aproximado,
la ecuacidn de esparcimiento es muy conveniente. Sin embargo, para inversion la ecuaion
42 es mejor, ya que relaciona directamente Ja conductividad del subsuelo con los campos que

se miden. En cambio la ecuacién de esparcimiento relaciona la perturbacion de la
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conductividad con la perturbacién de los campos. En geofisica se miden campos, no
perturbaciones de los campos respecto a un valor medio. Asi que usaremos la ecuacién 42

para obtener la ecuacién de inversidn.

Con estas consideraciones, la funcién de Green ta podemos expresar como el campo
eléctrico debido a un dipolo magnético de momento unitario mediante el principio de
reciprocidad. Procederemos en forma similar a lo que se hizo con laecuacién de esparcimiento
en el subcapitulo V1.6. En el Apéndice C se obtiene que

I (E{Jr-1'p

B(l‘) ::IT/I_B V‘Tm;‘;‘m . E(I’)G(l' )dv

(105)

Ya vimos que en el limite resistivo el campo eléctrico es independiente de la
conductividad, que sélo existe la componente imaginaria y que la misma depende linealmente
de la frecuencia (ver ecuacidén 59). Ei campo es de la forma Eqx(r) =ig(rym. El campo
magnético asociado con este campo eléctrico sf depende de la conductividad, es imaginario

y se relaciona linealmente con la frecuencia, esto es

B(r) = ig(r,0)®

Entonces en el limite resistivo

(106)

B *ig(r,0) =1

iq(r,0)o
La expresién de la conductividad aparente en el limite resistivo (Esparza y
Gémez-Trevifio, 1987) se expresa de acuerdo a la ecuacién 70. De esta forma la expresion

(105) en términos de la conductividad aparente se reduce a




(107)

"D E(r) o(r)dy

Esta es la expresion que usaremos para inversién. Conocemos G, (r) , calculamos

Ex} y E(r-r'|) paraun semi-espacio homogeneo y podemos obtener o(r’) por algiin

método de inversidn.

Estos campos son los mismos que usamos en la ecuacién de dispersién para estructuras

bidimensionales (ecuacién es 91 y 100) en el capftulo de modelado. Entonces

2o = g (108)
cf:'(x,O) 'If f Rec, p,r)G(r)dxdz

z=0x=vco

Esta es 1a conductividad aparente debida a estructuras bidimensionales con el arreglo
de bobinas horizontales coplanares. %R(c, p,r) estd dada por las ecuaciones 88, 89 y 90. La

diferencia con la ecuacién de dispersién es que aquf debemos integrar a lo largo de todo el

semi-plano x ~z .

Para el arreglo de bobinas verticales coplanares, la expresion de la conductividad

aparente es

Z

ol(e. )= T

z=0 x=

=

(109)
T(r,r)o(r)dxdz ,

; ’%‘

donde

T(r,r)= j Q(r,r)dy

Y=o

Q(r,1’) esta dada por la ecuacién (99).

130




131

De las ecuaciones (108) y (109) podemos ver que si medimos sobre un semi-espacio
homogéneo, entonces G(r") = G, es una constante que sale de la integral, y por tanto lo que

medimos debe ser la conductividad del semi-espacio, esto es
H v
o, (x,0)=0,=0,(x,b) .

Para que esto suceda se requiere que

Z = or ) = doo

xy— x|
T m(c,p,r)dxdz':]

7=0r=-00

1o —x T (110

y que — f J T(r,xYdxdz =1

z={l x=—oe

R(c,p,r) y T(r,r") son las funciones de sensibilidad o, en nuestro caso, funciones

de peso de cada arreglo (Fig. 26a y c) . El resultado de la ecuacién (110) es muy importante
ya qué es un indicador, de que tan bien se hizo la integracién numérica. Si no se hace una
correcta discretizacién del semi-espacio, la integral es diferente de uno. Es un criterio que

nos ayuda a construir una malla de discretizacién adecuada.

Para la discretizacion del subsuelo utilizamos el criterio logaritmico. Es decir, ms fino
cerca de la superficie y mas grueso a profundidad (ver figura 38). Para efectos de inversién,
cada prisma de extension infinitaen y tiene conductividad uniforme y supondremos que tal
conductividad no la conocemos. A partir de las mediciones de conductividad aparente,
halleremos por algin método de estimacién numérica, la dptima combinacién de
conductividades para estos prismas tal que reproduzcan las observaciones. Esto quiere decir

que tendremos tantas incognitas como prismas. Si hacemos muy fina la rejilla tendremos




muchas incégnitas, el problema inverso estard muy mal condicionado debido a que nunca
tendremos suficiente resolucién para prismas tan pequefios (sobre todo los profundos). Asi

que trataremos de usar la menor cantidad de prismas pero que sean suficientes.

Otro problema es que las integrales de 4rea de las funciones R(c, p,r) y 7(r,r) sélo

alcanzan el valor exactode 1 cuando discretizamos el semi-espacio completo. Desde el punto
de vista prictico no podremos obtener exactamente la unidad, pero 0.98 00.99 serfa suficiente
considerando la incertidumbre en los datos. Sin embargo, en casos de estructuras cuyo
contraste es muy pequefio y donde las mediciones sélo muestran una pequefiisima deflexién
alrededor de un valor promedio, en estos casos la exactitud de la integral marca fa diferencia
entre €xito o fracaso en la deteccidn. Para obtener 0.98 en la integral, las curvas en 1D de
McNeill (1980) nos dicen que nos debemos extender 25 veces el mayor espaciamiento que
vayamos a usar. St vamos a usar 40 m de separacion, entonces debemos extender la rejilla de
discretizacién hasta 1000 m de profundidad. Por eso es que la discretizacién con criterio

logaritmico es muy importante con el fin de usar prismas mds gruesos a profundidad.

VI1.3 Método de inversion

Las ecuaciones (108) y (109), se pueden plantear como un sistema de ecuaciones lineales dc

la forma

!
It

AX

donde:

Y es el vector de observaciones. Estd formado por las columnas de datos 6!y o7

A es la matriz de pesos. Estd formada por las funciones de peso Ty R respectivamente.

-
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X es el vector de incOgnitas. Esta constituido por las conductividades de todos los prismas

con los que fué discretizado el semi-espacio.

Para determinar el vector incdgnita (conductif/idad verdadera) a partir del vector de
observaciones (conductividades aparentes) y de la matriz de pesos, se utilizd el método de
programacion cuadritica, adaptado segtin se explicard mds adelante. El método consiste
bésicamente en minimizar una funcién objetivo que consiste en la norma cuadrdtica de ltos

residuales, sujeta a limites inferior y superior en la conductividad verdadera. Esto es,

Minimizar

i (H
FX) =51l Y -AX | !

sujeta a
X, £X<X,

Esto quiere decir que buscard una solucién para (X), tal que el cuadrado de los residuales

sea minimo, pero que a la vez la solucién no salga de ciertos limites superiores o inferiores
gue nosotros le establecemos. Esto es que fe podemos establecer limites a las conductividades

del sub-suelo.

El método es semejante a minimos cuadrados, con la diferencia gue podemos acotar
las incégnitas como en programacidn lineal. El método traza una zonade factibilidad impuesta
por las cotas. El método tratard de hallar el minimo dentro de esta zona. Cuando el minimo

absoluto se halla en esta regidn, se trata de una solucidén optima. Si el minimo absoluto est4

fuera, se trata de un minimo en un punto de la frontera de la zona de factibilidad. Con los .

limites impuestos por nosotros a las incégnitas. La zona factible es en realidad el intertor de
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un hiperpoliedro con tantas aristas como incégnitas sean. Dentro del hiperpoliedro se debe
cumplir que 1a funcién por minimizar sea convexa. Se require de una solucién inicial arbitraria,
pero que esté en la zona factible, por lo regular se le asigna una arista del hiperpoliedro.
Después, mediante un proceso de descenso pronunciado avanza iterativamnte hacia el punto
donde Ja funcidn objetivo es minima, sin necesidad de calcular 1a matriz A cada vez (Gill et
al., 1986). Cuando no especificamos limites a los pardmetros, se supone que los limites son

(—oo, 00} y esto es equivalente a minimos cuadrados convencionales.

La minimizacién de la ecuacién (111) también se puede representar como:

(112)

F(X)=C'X + %‘x"sx

sujeto a
X, £X<X
donde
C"=—(A"Y)
y S=A"A (Matriz  Hessiana)

La Hessiana es una matriz simétrica. El término Y'Y se omite, ya que al efectuar la

derivada de F(X) con respecto a X, este término desaparece.




Existen variaciones de la técnica que hacen més eficiente la minimizacién. Porejemplo,
se puede calcular la matriz inversade S8 por despomposicion de Cholesky. Existen programas
estdndar que aplican programacién cuadrdtica para resolver sistemas de ecuaciones. Nosotros

usamos el de Gill et al. (1986) que trabaja con la ecuacion (112).

Con el objetivo de darle mayor importancia a las observaciones con menor error,

hacemos
A'=UA
y Y=UY , (113)
donde
U,.,-:i e;= error en la observacion i -ésima.

Ejemplo. Si medimos una resistividad aparente de 100 Q ~m y estimamos un error del 5%,

entonces ¢ = 50— m.

Para poder estabilizar el proceso de inversién se acostubra sumarle a la Hessiana cl
término BI. Pero el valor éptimo de este pardmetro depende de la geometria de las
observaciones, de la rejilla de discretizacion, de las observaciones y de su nivel de error. Por
lo tanto, no existe un valor, ni siquiera un rango 6ptimo para todos los problemas. Para reducir
esta incertidumbre, procuraremos que la diagonal de la Hessiana sea unitaria, para que ya
normalizada Bl actda sobre la diagonal y el rango de variacién de B disminuya. Esto Io

logramos haciendo

Y =A'VV'X

¥

es decir




y X' =V'X ,

Asi, al calcular la Hessiana, su diagonal serd unitaria.

Por dltimo, en lugar de estabilizar sumando un BI a la Hessiana, esto es,

4 1 4 nwyr 1 ’
FXO)=21Y~A"X ||2+§l3I!X I

o hacemos mediante

que es

donde

# I ’ rxrs I 7
FX)=ZI1Y' - A"X | +5 B | DX’ |
equivalente a

F(X)=C"X’ +—;—X’TSX’ ,

CT = _(AHTY:)T

S=A""A" +BDD

3

(114)

(115)

(116)

(1

D  es una matriz que contiene las derivadas espaciales con respecto a x y

con respecto a z de los parametros,
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Una vez planteado el problema al modo de laecuacién (117), podemos usar el algoritmo

de Gill et al. (1986) para obtener X’ . Pero debemos recordar que X’ = V'X . Entonces

X=VX’ ‘ (118)

que es la solucién a nuestro sistema de ecuaciones original.

Vil.4 Modo para construir la matriz D

Si el producto punto D'D se redujese a I, entonces se tratarfa de una regularizacion
convencional. Nosotros escogimos D} de acuerdo a un criterio de minimizacién de las

variaciones espaciales de la conductividad del subsuelo.

. . : . . do(r) _ do .o
La matriz D contiene las derivadas —ai'—)y a(f)' Estas se calculan numéricamente

. . . . . . do(r) _ %~ %- o) %=
aproximando la derivada mediante la primera dlferenma—af-:—) 2 el GS) O~

Ax Y 5 EF 4

Al minimizar la funcién objetivo de la ecuacién (116), le pedimos una solucién X’ tal

que los residuales sean mfnimos, y ademds que la norma de las derivadas o variaciones de la
conductividad sea minima. Esto hace que las conductividades de los prismas contiguos no
varfe mas de lo necesario. Es decir, que le pedimos una solucién donde la funcién de la
conductividad o(x,z) sea més o menos suave y ademés que su respuesta ajuste a los datos
seguin el compromiso indicado en la ecuacién (116). Esto tiene cierto criterio geoldgico, ya
que dificilmente hallaremos en la naturaleza contrastes muy fuertes en las propiedades fisicas
de las rocas. Desde el punto de vista de 1a génesis de las rocas, atin cuando haya intrusivos o
alteraciones hidrotermales dentro del subsuelo, casi siempre hay una zona de transicién de
laroca sana a la roca alterada. En el caso de un cambio brusco en las propiedades, la solucidn
serd una version svavizada de lo real. De cualquier manera con o sin derivada, lo que

obtengamos estard suavizado, ya que el método de minimos cuadrados también suaviza.
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Sin el término de la derivada el proceso nos entregard una solucién con los pardametros
acotados, pero con variaciones relativamente fuertes en 6(x, z) . El criterio de suavizamiento
mediante D”D es consistente con la suposicién de que la conductividad del medio o(x,z) no
es demaciado diferente de la conductividad de! semi-espacio promedio. Por ejemplo, de la
figura 43, o5 no debe ser muy diferente de 6, en la direccién de z y no muy diferente de
O, ¥ O, enladireccién de x . Considerando que la distancia entre los centros de los prismas
es casi la misma podemos tomar Ax como una unidad de separacion. Para esta tesis estamos
considerando que la separacién Ax es casi igual a Az . En prismas adyacentes esta
aproximacion es buena. Si considerdsemos prismas mds retirados (segunda derivada),
seguramente esta aproximacion produciria un efecto de mayor suavizamiendo en donde los

prismas son més cortos.

Siguiendo con el ejemplo de la figura 43,

(<1 1 0 0 0 0 o,
o -1 1 0 0 ol
0 0 0 -1 1 ol
BDX=B 0 © 0 0 -1 | G“
-1 0 0 1 o0 of*
0 -1t 0 0o 1 0f%
0 0 -1 0 o0 1)\%

Las primeras cuatro filas de D corresponden a las derivadas de la conductividad con

respecto ax y las 3 Gltimas corresponden a las derivadas con respecto a z .

El minimizar B || DX |, equivale a minimizar BX"D"DX , donde BD'D se convierte

en una matriz simétrica que de acuerdo a la ecuacién (117) se suma a otra matriz simétrica

A""A” , dando otra matriz simétrica S , que es lo que finalmente se invierte.
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En la medida que § aumenta, et proceso de inversién le da mayor importancia a la

minimizacion de la variacion espacial, que a los residuales. Esto hace que al aumentar 3, se
obtenga una solucién mds suave pero cuyos residuales no son tan pequefios. Si le damos un
B casi cero o cero el proceso sélo minimiza los residuales, obteniendo una solucién con
contrastes fuertesen 6(x, z) y que puede ajustar demasiado alos datos. Sinembargo, tampoco
B debe ser muy grande, ya que se perderian muchos detalles geolégicos importantes. De ahf

que recomendamos obtener varias imigenes de 6(x,z) para diferentes valores de f3 .

En general resultaria muy problematico establecer un criterio para obtener el rango del
B 6ptimo, pero gracias a que la diagonal de A””A” es unitaria, el problema es relativamente
menor. De nuestra experiencia, hemos visto que valores de 107, 10 en B nos dan bastante
detalle de 6(x,z) y residuales muy bajos. Un valor de 10 nos gusta mis, ya que desaparecen
algunos detalles pequefios, que pudieran no existir y los residuales ain tienen un valor
relativamente aceptable. Valores de B de 107 y 10" nos suavizan mucho y perdemos
informacién geolégica de o(x,z) qué sf puede existir. Nosotros procuramos usar valores de
B de 102,107 y 10 para constrastar las diferentes 6(x,z) . Los rasgos que persisten en todas
estas imagenes del subsuelo, nos indican que son los mis probables de existir, mientras que
fos rasgos que desaparecen, nos indican que no son tan importantes en el ajuste de los datos
y quiza prodrian no existir. Simplemente, tienen menor probabilidad de existir. De una forma
mds simple, se recomienda obtener tres imdgenes, lasde B =107, 102 y 107y deellas

tomar como rasgos seguros los que persisten en las tres imdgenes y los rasgos que desaparescan

con el suavizamiento, tomarlos con reservas.

La construccién de la matriz D puede resultar muy complicada si no se hace una

discretizacién adecuada del medio. En el ejemplo de 1a figura 43, resulta sencillo, ya que cada

prisma queda completamente encima del otro prisma y asf las relaciones de correspondencia
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son faciles. Més dificil seria si los blogues quedaran como los tabiques de una casa

(intercalados) y mds dificil atn, si quedaran intercalados y los blogues fuesen de diferente

tamafio.

En la figura 42 se muestra el tipo de discretizacién utilizada. La longitud vertical de
cada hilera de prismas se mantiene igual, pero es diferente a la longitud vertical de fa hilera
inmediatamente de abajo. Es decir, que cumplimos con el criterio de que resolvemos estructura
fina cerca de la superficie y més gruesa a profundidad y al mismo tiempo permitimos que las
relaciones entre las derivadas sean simples y por lo tanto la construccién de la matriz D | Esto
nos permitid.hacer un programa que construye automaticamente una rejilla de discretizacién,
y dentro del algoritmo de inversién construir automdticamente D, restando darle

interactivamente uno o varios valores de 3 .

A Ta minimizacidn de las derivadas espaciales de o(x,z) o gradiente de o(x,z) sele

hadado por llamar inversién de Occam o navajade Occam. Constable et al. (1987) y De-Groot
and Constable (1992), lo usan para obtener la resistividad en 1D y 2D de observaciones
magnetoteldricas (MT). A la solucidn que se obtiene se le llama de "minima estructura”, ya
que omite los rasgos que no son indispensables para el ajuste de los datos. Existen variaciones
de la misma técnica en donde se obtienen soluciones de minima estructura e intentan un
método probabilistico (Bayesiano) para estimar el valor 6ptimo de [ (Akaike, 1980; Uchida,

1993).
VIL.5 Pruebas de autoconsistencia

En la presente seccidn se realizan inversiones de respuestas calculadas utilizando la
aproximacidn de bajos contrastes en conductividad. Esto es, se utiliza la misma aproximacion

tanto para el problema directo como para el inverso. Esto se requiere como prueba inicial
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para comprobar la autoconsistencia del programa de inversién. En la seccidn siguiente se

consideran pruebas mds rigurosas en las que se invierten respuestas calculadas sin suponer

aproximaciones.
VIL.5.1 Modelos simples

Como primer ejemplo aplicamos el esquema de inversién a las respuestas de
conductividad aparente de la figura 27a, generadas mediante la ecuacién de esparcimiento
aproximada (ecuacién 91). Debemos obtener el modelo de la figura 27b, donde la cubierta
superior tiene una conductividadde s =0.1 'y o©=0.01 S/m enelbasamento. En la figura
44 se muestran los modelos de conductividad obtenidos para valores de B de 107, 10, 10
y 10, Es de observarse que en la medida en queel valorde § aumenta; se obtiene una imagen
mds suavizada del modelo. Sin embargo, para betas pequefias es mds agudo el pico del modelo
y se obtienen variaciones muy fuertes en la conductividad. BEs decir, que el modelo obtenido
oscila mds, atin cuando ajusta mejor a los datos. De ahi que juzguemos conveniente mosfrar

las imdgenes obtenidas con 4 diferentes valores de P . Sc invirtieron solamente respucstas

de bobinas horizontales.

En la figura 45 se muestran las imagenes obtenidas a partir de las respuestas de Ia figura
28. El modelo es igual al anterior, con la diferencia que el basamento tiene una conductividad
de 6=0.1 S/m vy la capa superior de 6=0.01 S/m . Nuevamente se observa que para
valores pequefios de f3, el pico del modelo se presenta més éigudo, pero la solucién oscila
mucho. Para betas grandes se suaviza mds y el pico parcce ser mds ancho. En fa ligura 464,
b, ¢ y d se muestran las imdgenes obtenidas del modelo de la figura 29b, a partir de todas las

observactones de la figura 29a.

En la figura 47 se muestran también las imégenes del modelo de la figura 29b, pero

usando en la inversién Gnicamente las respuestas con separacién de dipolos de 10, 20 y 40
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m, que son las utilizadas por el EM-34. Si comparamos las f iguras 46 y 47 se observa que
atin cuando usamos los mismos valores de B , la fi gura 47 se presenta més suavizada, para
los mismos valores de B. Lo cual nos indica que es diferente el efecto para cada matriz de
sensibilidad. También se observa en la figura 47 que al no tener observaciones de mayor

separacién que 40 m, no tenemos buen control de Ia parte més profunda del modelo.

En la figura 48 se muestran las imagenes de! modelo de Ia fi gura 30b, en el cual la capa
superior es resistiva, a diferencia del modelo de la figura 29b. Al comparar la figura 48 y 46
se observa que se tiene un poco de mayor resolucién cuando la capa superior es resistiva y
el basamento es conductor, que al revés. Esto significa que las observaciones sobre capa
superficial conductora tienen poca informacién de la capa profunda. Es decir, que se requiere

de separaciones mayores para penetrar la capa conductora.

En la figura 49 se presentan dos imédgenes del modelo de la figura 32. Se observa que
el suavizamiento aumenta a mayores profundidades. Esto se debe a que la derivada actua mas
donde 1a resolucién es mds pobre. Esto es equivalente a aceptar desde un principio, que por

falta de resolucién nunca podremos ver detalles en las partes més profundas.

En la figura 50 se muestran las imégenes obtenidas para el modelo de la figura 35, el
cual consiste de un cuerpo resistivo en forma de cufia dentro de un semi-espacio homogéneo.,
Geoldgicamente podrfa ser una caverna de disolucién. Nuevamente observamos que para
valores de B de 10™ y 10” el tridgngulo se confunde con el del semi-espacio y para betas de
10° y 107 existe mayor contraste. Como en los casos anteriores, se invirtieron solamente

respuestas de bobinas horizontales.
VIL5.2 Modelo complicado

En la figura 51b y 51c se muestran los mismos datos presentadas en las figuras 37a y

41, respectivamente, s6lo que en forma de pseudo-secciones de conductividad aparente para
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las separaciones dipolares de 10, 15, 20, 30, 40, 50, 70 y 100 m. Podemos ver en las figuras
31by Slc que poca o ninguna informacién podemos inferir a simple vista de la forma del o
de los cuerpos productores de laanomalfa (figura 51a). Lo que sf es notorio es que el conductor
que aflora entre 0.1 y 0.15 km, en la pseudo-seccién de bobinas horizontales coplanares, se
presentacomo una "V" invertida, tal como sucede con las pseudo-secciones de dipolo-dipolo.
En la propia figura 51a se observa un alto conductivo en x= -0.25 km, pero no existe un cuerpo
asociado a él, aparentemente. Quiz4 la pseudo-seccién de bobinas verticales nos confunda
menos, ya que también se observa una "V" invertida en x= 0.15 km, pero muy cerrada,

dandonos un efecto més localizado del conductor.

Aplicando el esquema de inversion a los datos de la figura 51b, correspondientes a
bobinas horizontales, obtenemos las imdgenes del modelo de la figura 51a para varios valores
de B (figuras 52). En este caso, el problema fue muy estable, ya que larejilla de discretizacion
correspondid més o menos con los prismas que conforman los cuerpos reales. Esto nos permite
usar valores pequefios de B, mis sin embargo, si B=0 la inversade A"A es singular y no
obtenemos solucién alguna. También si D'D =1, la solucién es muy oscilante. Un rasgo
interesante de las figuras 52, es que para todas las betas utilizadas, se resuelve bien [a parte

superior de los cuerpos, pero sélo para betas pequefias se puede resolver un poco mejor la

parte inferior de los mismos.

En las figuras 53 se presentan las imdgenes obtenidas con B=107, utilizando

sucesivamente en la inversidn las respuestas de bobinas verticaies (ligura 53b), las
observaciones de bobinas horizontales (figura 53c), y ambos tipos de respuestas (inversién
conjunta; figura 53d), para separaciones dipolares de 10, 15, 20, 30, 40, 50, 70 y 100 m. Se
utilizg este valor de 3, ya que se trata de datos sintéticos y podemos sobreajustar a los datos.

Es de observarse que en la imagen de bobinas horizontales, se resuelve mejor la parte inferior

.
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de los cuerpos en comparacion con la imagen de bobinas verticales. La imagen de bobinas
horizontales ¥ lacorrespondiente ainversidn conjuntano son muy diferentes, lo cual significa

que paraeste ejemplo, Jainformacion aportada por los bobinas verticales no contribuye mucho.

En la figura 54 se muestran imdgenes semejantes a las de la figura 53, con la diferencia
de que s6lo usamos en la inversién respuestas correspondientes a las distancias dipolares de
10, 20 y 40 m, que son las distancias con las que cuenta e! equipo comercial EM-34 de
GEONICS. Inmediatamente se observa que al no contar con lainformacién de las separaciones
mayores, tenemos una resdlucién pobre en la parte inferior de los cuerpos, siendo un poco
mejor la de bobinas horizontales. En este ejemplo es notable la mejorfa en la resolucién al

usar simultdneamente las observaciones de ambos arreglos (inversion conjunta).

V1L.6 Pruebas de validacion

El presente subcapitulo fue escrito casi a la finalizacion de esta tesis. El objctivo es
probar el algoritmo de inversidn con'respuestas generadas independientemente a partir de la
ecuacion integral completa (ecuacidn 72). Estas respuestas fueron calculadas como parte de
la tesis doctoral de Sdstenes Méndez Delgado y fueron proporcionados en tiempos muy
recientes. El ejemplo de inversién que se discute en los parrafos siguientes fue presentado en

diversos foros cientificos Gémez-Trevifio e al. (1994a; 1994b).

Debido a la gran cantidad de tiempo de cdmputo necesario para calcular la respuesta
completa de cualquier estructura, sélo se calculd el efecto de cuatro pequefios cuerpos
conductores (20 ohm-m), con extencion infinitaen y, inmersos en un semi-espacio homogéneo
de 100 ohm-m. La respuesta se calculé con ambos arreglos y para las separaciones de bobinas

de 1, 3.66, 10, 20 y 40 m, que son las usadas por los equipos de GEONICS.
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En la figura 55 se puede ver que atin conociendo los cuerpos que estan produciendo

las anomalfas, es muy dificil aislar a simple vista las anomalifas individuales y a partir de
€stas, sacar un patrén de formas. Si no conocemos lo que hay abajo, es todavia mis dificil

imaginarse que puede estar produciendo tales respuestas.

Las respuestas mostradas en la figura 55(b y c) son utizadas como datos, para aplicar
cl algoritmo de inversidn aproximada. En la figura 56, se muestran las imagenes de resistividad
para tres diferentes valores de f. Se puede observar un gran manchon obscuro deebido a la
presencia del conductor debajo de 40-60 m. El cuerpo parece prolongarse hacia abajo, ya que
fas 5 separaciones utilizadas siempre vieron al conductor y jamés al resistivo debajo de ¢}
(quiza la separacion de 40 m ve algo). El pequefio conductor debajo de -60 m se recupera
bastante bien. El conductor debajo de -20 m se recupera bien en su parte superior, no asf en
fa parte inferior. Esto quiere decir que a profundidades mayores de 30 m se tiene dificultad
para resolver, esto debido a las separaciones usadas. Si se quiere ver mds abajo se requiren
mayores separaciones. Esto no quiré decir que no exista informacién debajo de 30 m, sino
que no es suficiente en el presente caso, Es decir, que un conductor grande .podré ser visto
pero no asi uno pequefio. En general, se puede decir que se tiene una buena imagen del modelo,
no obstante que la inversién es aproximada. S6lo resta probar el método con varios objetivos

de prospeccidn.
VI1.7 Inversién de datos de campo

Los equipos EM-34, EM-31 y EM-38 son muy usados con fines diversos. En los
siguientes subcapftulos mostramos algunos ejemplos; algunos de los datos fueron tomados
de publicaciones y otros por diversos autores que confiaron su interpretacién a este nuevo

método.
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V11.7.1 Caso de un paleocanal

Tomamos los datos de EM-34 y EM-31 publicados por Cornwell (1985) en un estudio
hecho en el sureste de Inglaterra. El objetivo fue determinar la distribucion de propiedades
fisicas de sedimentos cuaternarios en 4 regiones al este de Cambridge, que reflejan la presencia
de antiguos tineles producidos por glaciares ("tunnel valleys™). Para lograrlo, aparte de
geologia, se aplicaron diversos métodos geofisicos; refraccién sismica, gravimetria vy

electromagnéticos (EM-31 y EM-34),

Estos tineles se caracterizan por estar rellenos de sedimentos finos; arenas y arcillas y
fuera de los tineles, gravas. Este tipo de estructuras de depositacion son dificiles de localizar
porque estan enterradas, Mediante métodos electromagnéticos se pretende localizar las arcillas
que rellenas estos tineles. No se usé refraccion porque hubo problemas para interpretar los
datos, ya que éstos estaban contaminados por el efecto de pequeiias capas superficiales, por

lo cual se decidio no interpretarlos ya que las velocidades obtenidas no eran confiables.

En todo el prospecto se utilizé el EM-31 con el objeto de hacer una determinacién
ripida de las conductividades superficiales, pero sélo en un perfil de datos se conjuntaron
datos tomados con el EM-34 y datos de gravimetria. Sin embargo los de gravimetria
correspondian a dos perfiles muy cercanos al del EM-34. {.a anomalfa de Bouguer de estos
perfiles fue interpretada bidimensionalmente por Cornwell (1985). Sin embargo, los datos de
electromagnéticos se muestran en forma cruda, es decir, sin interpretar. Nosotros tomamos

tales datos y les aplicamos nuestra técnica.

En las figuras 57 se muestran los resultados obtenidos por Cornwell (1985) para estos
perfiles. La figura 57a corresponde a la conductividad aparente medida con el EM-31 (modo
de bobinas horizontales), la figura 57b a la pseudo-seccién obtenida con las tres separaciones

permitidas por el EM-34 (modo de bobinas verticales), y la figura 57¢ se muestran los dos
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modelos (A y B) obtenidos de interpretar bidimensionalmente ambos perfiles de gravimetria,
tomando un contraste de densidad de 0.25mg/m”>. En la parte extrema derecha de la figura se
muestran las pequefias variantes de los modelos A y B. En ambos modelos persiste el cuerpo

principal, que segin Cornwell se trata de un paquete de arcillas.

Si tomamos tinicamente los datos del EM-34 (figura 57b) y los interpretamos con el
algoritmo de inversién, obtenemos 3 imégenes para 3 betas diferentes (figuras 58a,b,c). Es

de observar que en general los tres modelos se parecen mucho al modelo obtenido por

gravimetria.

Adicionando los datos del EM-3 1 (Figura 57a) es equivalente a afiadir mas informacion
pararesolver mejor la parte superficial, Los resultados de la inversi6n se presentan en la figura
59. Basicamente la forma del cuerpo no cambia. Lo diferente es que la parte superficial parece

mds resistiva que la parte méds profunda. Esto nos puede decir que en la parte superior del

cuerpo la proporcién de arcilla es menor.

VIL7.2 Localizacion de una intrusién salina

Estos datos fueron proporcionados por Jaime Herrera Barrientos como parte de un
proyecto de delimitacién de la intrusién salina en la zona agricola de Maneadero, Baja
California. Esta zona se localiza a 10 km al Sur de Ensenada, B.C. y es una regién de suma
importancia para la agricultura local. El 4rea de cultivo se halla muy cercana a la linea de
costa (~200m). Debido a la escasez de lluvias y sobreexplotacion de los mantos acuiferos,
éstos dltimos estan siendo invadidos por agua de mar, provocando que la salinidad del agua
de riego aumente, poniendo en peligro el cultivo de algunos cultivos poco resistentes a la alta
concentracion de sales. En dicho proyecto se hicieron mediciones de la calidad de agua en

algunos pozos y se realizaron estudios geofisicos del tipo dipolo-dipolo y electromagnéticos

(EM-34 y VLF).
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A nosotros se nos confid la interpretacién de los datos del EM-34, los cuales fueron
realizados sélo en la modalidad de bobinas horizontales coplanares. Se trata de dos lineas;
una que comienza muy cercana a la margen costera (linea 1) y otra cuyo extremo se halla
cercano a una elevacién costera (un macizo andesitico; perfil 2). En la figura 60 se muestran
las imdgenes de resistividad para la linea | con dos diferentes valores de B. Se ve claramente

un conductor que estd penetrando por la margen Este de Ia linea, que es la direccién donde

se halla el mar, delimitdndonos la entrada de agua salina (de baja resistividad) en el acuifero.

En las figura 61 se muestran las imégenes de resistividad para la linea 2. La margen
Este también es la més cercana al mar, pero también dicha margen coincide con la presencia
de un macizo adesitico. O sea que es dificil que ¢l mar avance por este tipo de roca, s6lko que
esté fracturada. Las imégenes revelan un conductorentre 1600y 2800 men laescala horizontal.
Esto podria sugerir que el mar no puede penetrar las andesitas, asf que le da la vuelta al macizo

y viene a penetrar el acuifero a la distancia antes especificada.

Es importante resaltar que las gréficas pretenden ver diferencias de la resistividad hasta
200 m, pero hemos visto en la préctica que el EM-34 tiene buena resoluci6n entre cero y
treinta metros. En este caso, quiere decir que por debajo de 30 m parece que los conductores
y resistivos se continuan, pero en realidad no es asi. Este tipo de problemas se presentan en
todos los métodos electromagnéticos, no sélo éste. Es dificil saber hasta donde realmente

nuestras mediciones son sensibles,

VIL7.3 Delimitaci(’)_n de una zona contaminada

En este caso el método fue aplicado auna zona contaminada por desperdicios de todo
tipo. Se trata de una zona cercana a la Ciudad de Nottingham, Inglaterra. El objetivo es
determinar e! espesor de contaminantes. Los datos fueron colectados por David Beamish

como parte de un proyecto del British ‘Geological Survey (BGS). En el area, se utilizd
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geoquimica y se observd que el relleno de contaminantes tenfa un comportamiento promedio
~de conductor (3 a {1 chm-m) en contraste con el suelo que lo rodea (30 ochms-m), de ah{ gue
se decidiera aplicar métodos electromagnéticos del tipo EM-38, EM-31, EM-34 y VLF. De
parte del BGS se hizo inversién en 2D de los datos de VLF, usando el programa de inversién
de Occam (DeGroot y Constable, 1992). Como datos utiliza la resistividad aparente y Ia fase
para una sola frecuencia. No obstante Ia deficiencia de informacig’m, se obtiene un modelo
paraunode los perfiles (figura 62a). En forma independiente interpretamos por nuestra técnica
los datos del EM-(38,31,34), en forma conjunta,‘ pero sdlo en la modalidad de bobinas
verticales coplanares, ya que sélo este arreglo fue utilizado (figura 62b). De esta figura se
puede observar que ambos modelos tienen una gran semejanza, no obstante de que sc trata
de métodos diferentes, con diferentes sensibilidades a los contrastes de la conductividad del
subsuelo y que fueron obtenidos en forma independiente (Beamish y Pérez-Flores, 1994).
Sinembargo, no queda muy bien claro el objetivo inicial. Al parecer ambos métodos delimitan
fa zona de relleno, pero no se alcanza a ver el limite inferior. Esto quiza porque no se us6 el

arreglo de bobinas horizontales que tienen mayor profundidad de penetracion.

V11.7.4 Determinacién del espesor de sedimentos

Como parte de un curso de experiencia geofisica para estudiantes de postgrado del
CICESE, se aplicaron diversos métodos geofisicos en Las Auras, una pequefia cuenca
localizada a 32 km al NE de Tecate, Baja California. Los métodos utilizados fueron:
rcéistividad dipolo-dipolo, Electromagnéticos del tipo EM-34, VLF y Transiente
: Electromagnétiqo (TEM), asi como, gravimetria, magnetometria, sismica de refracion,
método magnetométrico de resistividad (MMR), georadar, sondeos tipo Schlumberger (SEV)
y scintildmetro (rayos gamma).

La recoleccion de los datos se realizd en una semana. A nosotros nos correspondié

interpretar los datos de dipolo-dipolo y EM-34. Los datos de dipolo-dipolo se tomaron con
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una abertura dipolar de 10 m y distancias interdipolares de n=1,2,3,4,5 y 6 veces la abertura
dipolar. En el caso del EM-34, se usaron las tres separciones entre bobinas (10, 20 y 40 m),
tomandose lecturas cada 5 metros a lo largo del perfil. En el mismo perfil se tomaron las tres
separaciones para los dos tipos de arreglos; bobinas horizontales (figura 63a) y bobinas
verticales (figura 63b). Se puede ver que ambas pseudo-secciones son diferentes y que la de
bobinas horizontales presentd incluso valores negativos en la conductividad aparente. Los
datos  de dipolo-dipolo fueron invertidos por una técnica aqui desarrollada en esta tesis
(Pérez-Flores y Gomez-Trevifio, [992). En lafigura 64a se muestra la imagen de resistividad
obtenida por dipolo-dipolo. Enlafigura 64b se muestralaimagen obtenida aplicando inversién
aproximada a los datos del EM-34. Es alentador ver que ambas técnicas en forma
independiente vean casf lo mismo. Se puede ver en los datos de EM-34 (Figura 63), que el
arreglo de bobinas horizontales registra valores negativos en la conductividad aparente.
Viendo esta pseudo-seccién es difici! determinar ta forma de la estructura, Sin embargo, la
de bobinas verticales coplanares s define més o menos la forma de [a cuenca. Quiza por eso,
muchos prospectores prefieran usar s6lo el arreglo de verticales coplanes, no obstante tener

menor profundidad de penetracién. Estos resultados fueron presentados por Gémez-Trevifio

et al. (1994a; 1994b).

VIL.7.5 Deteccion de fallas

Como parte del proyecto de investigacidén para la tesis de maestria de John Patskan
(1995; San Diego State University), se le pidid que colectara datos con VLF y EM-34 en
forma de perfiles en una zona a 65 km al Este de la ciudad de San Diego, California, y a 25

km de la frontera con México.

El objetivo es localizar posibles fallas geoldgicas y de esta forma construir un modelo
geohidroldgico para esa zona. El VLF es muy sensible a la presencia de fallas, ya que mide

fuertes respuestas en el campo magnético, pero también loes a tubos enterrados (agua, drenaje,
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olioductos, etc). Al medir en el campo respuestas fuertes en el campo magnético, se debe
certificar primero si se trata de tubos o no y luego pensar en la posibilidad de fallas geoldgicas.
Con el fin de disminuir la incertidumbre, se aplicé otro método geofisico independiente. De
esta forma se utilizé6 el EM-34 con sus tres separaciones en las modalidades de bobinas
horizontales y verticales, toméndose dos perfiles paralelos de alrededor de 170 m cada uno,
separados una distancia de 165 m. En la figura 65(a) se observa el campo magnético total
medido con el VLF sobre el primer perfil. En 1a misma grafica se observa el campo con tres
estaciones diferentes; Washington (cuadros), Hawaii (circulos) y Maine (tridangulos). Se
observa que la estacién Washington muestra mayores anomalias, quiza porque el rumbo de
la estructura dominante tiene mayor acoplamiento electromagnético. Se observa en la figura
65, que los tonos claros (bajos resistivos) ubicados en 40, 100 y 150 metros, corresponden
muy bien con los altos en la curva del campo magnético del VLF. De acuerdo a una
interpretacién preliminar, estos conductores son debidos a 1a presencia de fallas, con algo de
contenido de arcillas. En la figura 66 se observan sélo dos conductores en 95 y 140 m, que
podrian corresponder con la continuacion de tales fallas, quedando pendiente determinar si
el conductor de 40 m en Fig. 65 corresponde a una falla o no. La zona obscura corresponde

a roca granitica no fracturada (resistiva).
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X inicial x final
L — N 1}

25 * dmax 25 * dmax

Figura 42.- Rejilla de discretizacién para determinar Ia distribucién

de conductividad del subsuelo a partir de mediciones
superficiales de 1a conductividad aparente.
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Figura 43.- Ejemplo de como se discretiza el terreno con prismas de
extension infinitaen y.




15¢

*LZ eIngy) B} 9p oppow 3 vIed pEpPIATINPU0D 3P munomem ‘bt BANBLY

10 w/S PEpPIAIINpUO)) 100

2, 600 = sisnlesag % 90°0 = aisnlesag
o0t=9 P c0t=9¢
002 002
oL ot
801 m, - 804
8 2 -8/
g

vs & ¥
ge 3 e
9l ol
0 0

00E- 00p- Ww oor 00t 002 00 © QOL- O0C OOE- OO

W oo o0e 002 00 O 00K O0c-

%Z0°0 = 8isnfesaq % 610 = 8isnlesaq
,0=9 @ c0t=9 (e

00e 002

= opi

80} & 801
>

8. o 8L
2

75 & vs

g 2 gs

91 91

0 0

E

W o0r 008 00c 0Ot O OO0 O0Z- 0OE OO0F-

{uw) pepipunjold

{w) pepipunjoid




135

*§¢ BINSY ] 9p opepout |3 ered pepiandnpuos ap mm:ou.mEH S BangLy

10 wy/g peplanonpuo) L0°0

% £2°0 = aisnfesag % 820 = 8ysnlesa(
o-0t=¢ (P .or=9¢ 0
81074 002
arl s ari
80l © - 801
g
8 o - 82
g
S \n;. ¥S
ge 2 e
i R . 9l
[r— . —— T e eemn o i v . em— o a " N N 3 R —— > o
uw oor 008 002 ODL 0 00L- 00Z- 00E- GOPp- w 00 00E 002 OOLF ¢ 0ClL- 002- 00E- 00y- -
% 9€'0 = asnfesaq % S0 = aisniess(
,0r=9 @ c0r=9 (e
00T 002
2143 » 514
801 S 801
5
8. & 274
[3
vs & S
gge 2 ge
ol ot
4] 0

W ooy 00 OO O00L O OOl 00Z- 00F OO W o0r 00 002 00 O ©Oi- COT- 002 OOt

{w) pepipunjord

(w) pepipunjoy




156

"6 ©AN3y €] 9p O]ppow [3 BIed PEPIANONPUCD IP SIUIFEW] *9f BANDL]

10 uyS PEPIAIRNPUO)) 00

% £1°0 = sisnleseq % L0°0 = ®Isnleseq

oL=9 {p) g0t=¢ 0
00z
orl
801

o0
M~
(w) pepipunjorg
{w) pepipunjold

0 00l- 002- - w 00z 00L O O00lL- 002- OO0

% 90°0 = oisnfesaqg o, 90°0 = 81sniesag
0r=9 @ ,0r=9 (e
002 002
ol ol
80} S 801 &
5 5
8L m 8. m
: vs 2 vs @
ge 2 ge 2
ol ol
0 o

W oovr 00E 00Z 00} O OO~ OOC- 00E- 00%- W ooor 00E 002 OO0 00i- 002- 00E- 00F-




157

w Of £ 07 ‘07 2p Sduopesedas uod osad
‘67 ©In3Yy v] ap ojapout P vaed pEPIAIONPUCD AP mm.:vma\:: ‘L BINSLY

0 - W/§ peplanonpuo’) 100

% ¥0'0 = asnieseq
or=¢ (0

(w) pepipunjord

W o0 O0E ©OZ 00} O 00 002 008 OO

% p0°0 = djsnleseq % 20°0 = isnfesaq
o0t =9 (@ ,00=9 ®

R
(w} pepipunjotd

W ooF 006 002 00l © OO0L- 0OZ- OCE- OOF w oor 00E 00c OOl O 0QOl- 002- 00€

00z

arl
2801

(w) pepipunjoiy




158

-0¢ eandy ©] ap oppow 2 ered pepiAnINPUO) 3P mo:owm_:m QP BINS1Y

L0 Wy/g peplagonpuo’) 100

% 61°0 = sisniesaQ

g0+=9 ©

002

ol

801 3.

=
8 2
o
ys a
e 2
. 91
- . . R B R PR o
W oop O0E 00Z 00L © OOl 002 OOE- 00V
% 810 = sisnfesaQ 9% g1 0 = sisniesag
,0i=¢ @ ,or=9 @
002 . 002
o bt
801 m, 801
8. & 8L
I3
v B s
g 2 £e
91 ai
W ooy O0E 002 00F © 00 002~ 00§~ 0OF W 0OF OOE O00Z 00k O 00)- 002~ ODE 0OV

(w) peplpunjoid




0

-400 -300 -200
1

16

33 +

54 -

78 -

Profundidad {m)

108 ~

146 =

200

-400 -300 -200 -100 (i'l 100 200 300 400 m

Profundidad (m)

0.1

Figura 49. Imagenes

Conductividad S/m 0.333

de conductividad para el modelo de 1a figura 32.
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Observaciones
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Figura 51.- Pseudo-secciones de conductividad aparente,
(a) Modelo, (b) obtenida con dipolos verticales,
(c) obtenida con dipolos horizontales.
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Figura 53.- Imdgenes obtenidas con las observaciones de 10, 15, 20,
30, 40, 50, 75 y 100 m. (a) Modelo. (b) Con bobinas
verticales. (¢} Con bobinas horizontales. (d) Con ambos
arreglos.
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Figura 54.- imigenes obtenidas con las observaciones de 10, 20 y 40 m.
(a) Modelo. (b) Con bobinas verticales. {¢) Con bobinas
horizontales. (d) Con ambos arreglos.
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Figura 55.- Modelado directo de cuerpos conductores. (a) Modelo. (b) Respuesta con
bobinas horizontales. (¢) Respuesta con bobinas verticales.
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Figura 56.- Inversién conjunta de los datos de la figura 55, usando diferentes
grados de suavizamiento en la optimizacion,
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Figura 57.- Mediciones electromagneticas y gravimetricas de "East Anglia",
Inglaterra (Cornwell, 1985). (a) Con dipolos verticales, equipo
EM-31, (b) con dipolos horizontales, equipo EM-34, (c) modelos
Ay B obtenidos con mediciones de gravimetria,
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Figura 58.- Imagenes de conductividad obtenidos de datos de "East Anglia",
Inglaterra (Cornwell, 1985), usando solo las observaciones hechas
con el EM-34 y para tres diferentes valores de p .
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Figura 59.- Imagenes de conductividad obtenidos de datos de "East Anglia",
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Pseudo-seccién para bobinas horizontales
40. 3. 20 10, 0. 10, 20. 30 40. 50. 60. 70. 80. 90. 100. 110. 120. 130. m

- -

Conductividad
aparente
{Siemens/m)

Separacién entre bobinas (m)
tél -
1

Pseudo-seccion para bobinas verticales
«40. -30. 20 -10. 0. 10. 20. 30. 48 50. 60. 70. 80

i
=
L

Valores
negativos

Separacién entre bobinas (m}
s =
[l 1

(b}

Figura 63.- Datos del EM-34 en forma de pseudo-seccion, de Las Auras, Tecate, B.C.
(a) De bobinas horizontales coplanares, (b) bobinas verticales coplanares.




Profundidad (m)

Interpretacién dipolo-dipolo
§ 15 25 35 45 55 65 75 85 95

28 15 .5

45 35 E05 115 125 135 §45 155 165 m

19
15
20
25
30
@ Resistividad

(Ohms-m)
10.< 17.
[T< 2.
9.< 49.
49.< 83.

Interpretacion EM-34
-40 30 -20 -10 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110 120 130 m

Profundidad {m)

Figura 64.- Interpretacion de los datos de Las Auras. (a) Imagen de resistividad
obtenida de los datos de dipolo-dipolo. (b) Imagen de resistividad
obtenida de los datos del EM-34.
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VIII METODO PARA INVERTIR MEDICIONES DE RESISTIVIDAD POR
CORRIENTE DIRECTA

VIIL.1 Intreduccidén

Este capitulo pretende ser una continuacién de la tesis realizada por Cavazos-Garza
(1986) y del trabajo de Cavazos-Garza y Gémez-Trevifio (1989). La continuacion es en el
sentido de superar algunos aspectos fundamentales de su trabajo en Jo referente a oblener
modelos bidimensionales de resistividad a partir de mediciones supetficiales de potencial
eléctrico. La diferencia principal consiste en eliminar 1a limitacién de suponer un modelo de
referencia en la inversién, as{ como en determinar una solucién analitica a la integral en Ia
direccion del rumbo. Ademds, se estabiliza el problema introduciendo el criterio de minima
estructura y se utiliza programacion cuadritica para permitirnos acotar las incognitas. De esta
forma el algoritmo es mds rdpido y entrega soluciones confiables e inmediatas sin introducir

criterios numéricos adicionales para cada problema.

En la actualidad el problema inverso de resistividad ha sido resuelto de varias formas.
Por medio de elementos finitos (Sasaki, 1994) y por medio de centros alfa (Petrick ef al.,
1981; Shima, 1990), entre otros métodos. Todas estas técnicas, atin cuando dan soluciones
aceptables, requieren de mucho poder computacional. Existe otra corriente, que es la de
trabajar con la aproximacién para contrastes pequefios, en el cual los algoritmos son mucho
mis rdpidos, requieren de una sola iteracién y pueden correr en computadoras pequeiias. A
estos métodos se les Itama de imégenes, ya que no es inversién con la ecuacion completa
(sino aproximada). Se supone que el campo eléctrico dentro del cuerpo es muy cercano al de
un semi-espacio homogéneo. Li y Oldenburg (1992) usan la misma aproximacién que
Cavazos-Garza y Gémez-Trevifio (1989) y obtienen conclusiones similares. En ambos casos
no se pueden tener variaciones de laresistividad que se desvien mucho de un valor promedio.
Nosotros hacemos la misma aproximacién pero no requerimos de un semi-espacio promedio,

lo cual nos da un margen un poco mayor para que varfe la resistividad.




P78
VIIL.2 Ecuacion integral

Para resolver el problema, partimos de la ecuacién de esparcimiento descrita en el
capitulo VI, pero para corriente directa, la cual establece que

’ 118
SE(r,y,) =— J: G(r,r') - E(v',r,) —2—5((:—)) dv (118)

donde

5 > -
80 =-= es la perturbacién de la conductividad dentro del cuerpo perturbador del
P

campo primario, d6(r) = 6(r’) - G, , segun se ilustra en la figura-67.

E(r’,ry) es el campo eléctrico dentro del cuerpo.

OE(r,ry) = E(r,ry) — E,(r,r,) esladiferenciaentre el campo eléctrico total y el campo-

eléctrico que existia en la ausencia del cuerpo perturbador.
G(r,r’) es la funcién de Green para el campo eléctrico en la ausencia del cuerpo.

Sin pérdida de generalidad, supondremos como fuente de corriente un electrodo puntual
localizado en ¢l punto r,. La funcién de Green representa el campo eléctrico medido en las
tres direcciones (x,y,z) debido a tres dipolos orientados en las tres direcciones (x,y,z), ver
figura (67). De esta forma la funcidn de Green es un tensor de 9 elementos.
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Por otro lado, debido a que el campo eléctrico es conservativo, lo podemos expresar
por medio de un potencial escalar. El trabajo requerido para lievar una carga desde infinito
hasta un punto cualquiera dentro de un campo, se define como el potencial de ese campo.
Debido a que es conservativo, la ruta de integracién puede ser cuajquiera. Sin pérdida de
generalidad y por conveniencia integramos en la direccidn de x. Asf, de esta manera el tensor
de Green sélo se queda con los elementos de x.

, , (119)
f SE(r,r,) » dx = f SE (r,r)dx = —-8J(r,r,)

Integrando también el término dentro de la integral en la ecuacién (118), pero sélo la
componente x, tenemos.

S x,) —f J- {G, (r)E (r, r)+G,, (x,r’ JE (', 1))+ G, (r,r)E (', rn)] 8p(r )} dv’ (120)

La integral s6lo actila sobre la funcién de Green (s6lo ésta depende de x), pero como
representa el campo eléctrico debido a dipolos eléctricos en las tres direcciones, normalizado
por su respectivo momento dipolar (ecuacién 12¢), podemos escribir

' ’ " E.r.r(rsr,)dx ’qlx(r,r')
I Gn.(l',l‘ )d'x - :[c IAJC - IAJC 1

E dx (121)
J‘Gn(r,r)dx f “(rr) v
IAy

;[ o [l i)
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Donde E,,, E,, E,, representan los campos en la direccién de x, debidos a dipolos

en las tres direcciones como fuente (colocados dentro del cuerpo). La integracion da como
resultado el potencial eléctrico debido a un dipolo en esa direccidn.

Si consideramos que el potencial debido a un polo eléctrico sobre un semi-espacio
homogéneo se expresa como

vy =—Pl (122)

pl (r—r) (123)

124
v, r)—PfV(——_’—-,—)- a v

donde dl=dx7 +dyj +dzk representa la direccién del dipolo. Equivalentemente

Pl (-1 r) (125)

) == DT (A By, )

Se puede ver de las ecuaciones 125 y 123 que:




Er,r)Ax =y (r,1) (126)
: E.(r,x)Ay =y (r,x)
y o Er Az =y (rr)

O sea que el campo eléctrico (E,, E,, E,) debido aun polo eléctrico, es igual al potencial

debido a un dipolo eléctrico normalizado por el momento del dipolo.

De esta forma, si sustituimos (126) en (121) y el resultado en (120), queda

3O, xp) =7 I[E (€, 2B, (7, 1) + E,(r, 1B (€', 1) + E,(r, #)E_(", 1] F’(f)) o

127
)dv (2D

SA(r, ) =~ jF(r 1)« B(r, )" p(r)

o bien, 3 (r,r,) = fvw(r r') - VO(r',1,) P((_’)l (128)

& es el potencial dentro del cuerpo debido a un polo eléctrico como fuente, y y esel

potencial en el receptor y debido a los tres dipolos de la funcién de Green, o bien aplicando
el principio de reciprocidad (Apéndice C), el campo eléctrico en Ias 3 direcciones debido al
polo receptor actuando como fuente.

El potencial debido a un polo eléctrico sobre un semi-espacio homogéneo es:

2———- _ por lo que podemos definir
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2nlr-r , (129
p": II ()’g )

En cualquier lugar que midamos Ia resistividad debe ser igual a la del semi-espacio.

Pero cuando no se trata de un semi-espacio, entonces, la resistividad medida es aparente.

Aplicando (129) a (128) obtenemos

Gl L 130
50,,(r, ro) ="_“"‘“£0‘JJ4 Vll](r r) Vi, l‘n) p((l’)) v ( )

Esta ecuacitn la podemos usar para modelado de cualquier tipo de distribucién de
resistividades en el subsuelo. Conocemos p(r'), conocemos el potencial debido a un
semi-espacio (W) . El potencial dentro del cuerpo @ y p,, , se calculan mediante al guin método
numeérico para la solucién de ecuaciones integrales de Fredholm de segunda especie.

VHI.3 Aproximacion para bajos contrastes en la resistividad

La ecuacion (130) también la podemos usar para obtener la resistividad verdadera a
partir de observaciones de Ia resistividad aparente. Pero no conocemos p ni tampoco &, por
lo que se requiere de resolver numéricamente la ecuacién integral para calcular, primero @
y luego p . Esto requiere de un esfuerzo computacional muy grande. El problema se simplifica
si hacemos la aproximacién de que el contraste de resistividades no difiere mucho de la

resistividad del semi-espacio promedio (p,) , que puede ser homogéneo o estratiflicado.

En este capitulo de la tesis tomamos un semi-espacio homogéneo. De esta forma el
potencial & debido a un polo en ry, (como fuente) y el potencial y debido a un polo en
r (tambi€n como fuente, por reciprocidad) vienen dados como
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N (131)
@(l‘,l‘u) S 2n br’ 1 |
e Pl
Los gradientes respectivos:
, pl (r' —ry) (132)
V e
@(l‘, u) 2TC'I"—10|1
+ pl (l' - l")
' Vy(r, 1) = -1 ——=
) y(r, 1) Mmir—r [
Si susfituimos (132) en (130) queda:
[r=rol ¢ (' —rp) s (r—1")
dp (r,r,) = . op(rydy’ ,
pu( 0) M "'1 v - r I'{I r—r |3 p(r ) v
v —rof  (F'—1xp) * (r—1) (133)

o bien PofF, 1) =Py +

op(rdy’
275 v’Il"—l‘()PIr“ﬂl"P p( )

Otra forma de plantear el problema inverso es partiendo de la ecuacién integral para
corriente directa desarrollada por Gémez-Trevifio (1987), la cual es la contraparte eléctrica

de la ecuacién (42) para campos magnéticos. La ecuacioén es

Wq‘, (134)

E(r,r) =~ f G'(r,r) - E(r',r,) p(l;;j
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endonde E(r,r,) eselcampoenel subsueloy G'(r,r) es la funcién de Green,

pero considerando ya las heterogeneidades en la resistividad. Para cada cuerpo existird una

G'(r,r")  diferente. Es muy probable que tenga una forma demasiado complicada y sea
necesario resolverla numéricamente. Sin embargo, si hacemos la aproximacién para bajos
contrastes en la resistividad, entonces ahoraE(r’,r;)  se vuelve el campo en el semi-espacio

homogéneo o estratificado y G'(r,1")  es el campo eléctrico debido a tres dipolos dentro de
un semi-espacio homogéneo o estratificado.

Siguiendo un procedimiento igual al de las ecuaciones (119) al (128), nos queda

a1 = } f VT, 1) - VO, 1) ;)%5 (135)
Si procedemos de igual forma que en la ecuacién (130), obtendremos:
Pu(F, r(,)—?—ni';ff—'f YY) - VO ') (136)
Si suponemos un semi-espacio homogéneo (ecuaciones 131 y 132), nos queda:
prry= Il (L1 020 g, (137)

21'[', \'Ir—rolhlr“‘ I

La ecuacidén (137) es muy semejante a la obtenida para la ecuacién de dispersion
(ecuacion 133), con la diferencia que la integral es sobre todo el semi-espacio, Esta es la
ecuacion que utilizamos en la inversién de datos de corriente directa.
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Para inversion, es decir, obtener p(r) a partir de las resistividades aparentes, usamos
la ecuacion (137), ya que es sobre todo el volumen (v), pues no sabemos donde se halla el
cuerpo que esta provocando la anomalia de resistividad.

Las ecuaciones (133) y (137) se pueden usar para cualesquier distribucion
tridimensional de resistividad. Por lo tanto se pueden usar para inversién y modelado

aproximado de cuerpos tridimensionales, resolviendo numéricamente la integral de volumen.

VHL4 Ecuacién para estructuras bidimensionales con arreglo
polo-polo

La ecuacién (137), expresado en forma expandida queda:

lx x| (&' ~x)(x =x)~y" =27
P (X, Xo) = 2150 f 2, 23, 2. 2 pix’, ¥, 2)dv (141)
© N Y (Y
con A= —x) 427

El polo de fuente se hallaen  (x,,0,0) vy el polo receptor en (x,0,0). La distancia

entre fuente y receptores | x —x,}.

La ecuacidn (141} es muy semejante a la ecuacién (78) de modelado bidimensional
con bobinas horizontales coplanares. Sélo difiere-en que la ecuacién (141) tiene el término
(—z"®)  en el numerador. Como suponemos que el cuerpo es infinito en Ja dircccion de ¥,

entonces resolveremos esa integral analiticamente como lo hicimos en la seccion VI.6.2.
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De esta forma la expresion para estructuras bidimensionales queda:

i X—= x() | 2 "2 ’ 2 ’ r
pule =) == [ "Mee,p, ot e v (142)
,\1

Donde:

Para > p

2c’+ pIE(g) - 4p’K ()

2| _E@)_ K@
Mic,p,r)= T—x e ~xY-z"+ —-,—-'_m———-——-m] 143
©p.0) eplet-py lx" s ~x) =24 ¢ cqlgt-g) ¢ (149
Vel - p?
con g =—
¢
Para c<p
' _ASHPIEQ 4K ,3,[_ »'.{(q_)___“_:_‘{;(ﬂ)}
Micopm) = pp—ay e ey (4

on P
c g =-——
r

Para c¢=p
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I 3
M, .= {5 X1 - (=) =21) (143)

Estas expresiones son similares a las ecuaciones (88), (89) y (90). Como en fos casos
anteriores, la soluci6n de las integrales elipticas es mediante coeficientes (ver ecuaciones 92
y 93). Suponiendo una discretizacion similar a fa utilizada para el caso electromagnético, la
ecuacion (142) se puede escribir como

[ x — x| ¢
P, (x —x,) =-——T-5—"— 5y M,p,Ax, Az, (146)

J=ln=1

Esta expresion se puede usar para modelado o para estimacién aproximada de
resistividades verdades con el arregio polo-polo. Como antes, el problema inverso queds
planteado en términos de un sistema de ecuaciones lineales.

VIILS Ecuacién para 3D con un arreglo tetrapolar
arbitrario

Sidesde la ecuacién (135), suponemos contrastes bajos en la resistividad y sustituimos
(132), el resultado es

(r'=ry) - (r—r")

lrml‘qu v

(¥, 1) = jN(rO, v, )pt)ydy = —; Fap(edy

donde r es 1a ubicacion del polo fuente y r la ubicacion del polo receptor.
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En un arreglo de 4 polos, como en la figura (68a), el potencial producido por cualquiera
de los dos electrodos de corriente (A y B) en cualquiera de los dos electrodos dé potencial
(M y N) se puede expresar como

I I @-1)-(r;~r)
@ ir et :——*JN ir L ! ' d = { . ol i 147
r,r) =1} (r,,r, ¥)p(r)dv Py N p— p(ri)dv (147}

siendo i=A,B

y j=M,N

De esta forma, la diferencia de potencial medida en MN, debido a los electrodos de
corriente A-B, es

AV =(ry, b)) = D(ry, 1) — D, 1) + Dy, 1y) . (148)

Sobre un semi-espacio homogéneo tendremos

1 1 ] 1
AV:%[ ¥ ]zgfzgl , (149)

lea—x | Ixp—rn| vg~xyl Iry-ryil 2m
donde [g] es el factor de Ia geometria del arreglo.

Despejando de la ecuacion (149) definimos Ia resistividad aparente como

P.= 21,‘“ lgl"'AV . (150) -
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Si sustitaimos (148) en {150) resulta
_Lsl™ , .
P(T4, Tps Ty Ty) =T |M(l‘,,,l‘n, i p(rdy (Ist)

donde

M(r, T, Fps T = N4, T, 7Y = N(T,, X, )~ N(T 1, V) 4 N1, 1y, 1)

En este caso también se debe cumplir que

@: M dv = | 152
) (v, bp, Ty, )dy = . (152)

VIIL6 Ecuacién para 2D con un arreglo tetrapolar colineal

Para arreglos colineales hacemos coincidir fos cuatro polos sobre el eje x (en vy =0)

segtin se ilustra en la figura (68b).

En este caso el factor geométrico se reduce a

| I 1 ]
= - - + . 153
le} [lx,,—xm P R TR R " (153)

y la integral con respecto a y tiene solucién analitica, ver ecuacién (142). De esta forma, la

ecuacion (151) queda
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1 peo oo
p‘,(xA,xB,xM,xN)zi—%t]—J; fM(x,,,x,;,xM,xN)p(x',z')dx’dz’ , (154)

donde
My, Xy Xpgs Xpr) = M4 Xy) — M (x4, %) — M (x5, %) + Mxg,xy) (155)
=@ -xY+z%  i=A,B
pzz()c_,.—x’)z-%z'z j=M,N
Para c¢>p

2 E(g)—4p* E
M{x;,x;) = " +fp)2(C(Q) )f K(Q)[x —x) (% —x)-z%+c¥ - 2 [q(l(q) A&?)})

Para c<p

2
M) =2 PIE@ ARG 0y oy 2[ Pa)_ 5%%}7)
pci(p?=c? g(1 —q%

con qg=




Para c¢c=p

1
M (x;,x;) =g{;—%l(f—x,-) (x;—x") -2’2]} (158)

También se debe cumplir que

-1 oo oo
%—J- f M (x,,xp, X5 Xy, )dx'dz" = 1 (159)
4] o0 .

Con la ecuacion (154) se puede realizar modelado e inversién aproximada de cualquier

arreglo tetrapolar colineal suponiendo estructuras bidimensionales.

Para otros arreglos,los arreglos mds usados, s6lo se requiere cambiar el factor

geométrico. {g].

2 . o
le] —[an (n+1)(n+ 2)] DIPOIOHD_?pO]O ' (10

[g] =[%} anner . (161)

¥ [g] :[%:‘ Schlumberger . (162)
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En las figuras 68 se muestra la disposicién geométrica de cada uno de los tres arreglos
arriba mencionados. En cualquiera de los arreglos se debe cumplir la ecuacién (159). Enel
presente trabajo nos concentramos en el dispositivo dipolo-dipolo.

VII1.7 Anilisis de la funcién de peso para el dispositivo dipolo-dipolo

En la figura 69 se muestran imé4genes de la funcién (el'mM (XA, Xg, X3, X, 1) para

diferentes valores de "n" en un arreglo dipolo-dipolo. Las gréficas estan escaladas en unidades
de"a", tanto enladireccion xcomoen z. El objetivo de mostrar estas gréaficas es el de vizualizar
la forma en que las diferentes partes, de la tierra afectan a las mediciones. De esta manera se

puede, por ejemplo, analizar la costumbre de representar las mediciones en la forma de
pseudo-seccidn.

Cuando se construye una pseudo-seccién de resistividad aparente en dipolo-dipolo, es
comtin asignar Ja observacién al cruce de las lineas de 45° por debajo de los dipolos. Se trata
de una asignacién arbitraria. Al observar la grifica de la figura 69, en el cruce de tales lineas
no siempre se tiene buena resolucién. En valores de "n" de 3,4,5y 6en el punto de asignacion
la funcién de peso es casi cero. Esto indica que un posible conductor ahf, quizd no dé una

respuesta fuerte en la observacion, ya que serd mds importante fo que esté més cerca de los
electrodos.

Otro rasgo interesante, s que existe siempre una zona de sensibilidad negativa entre
los dipolos. Esto quiere decir que al ir recorriendo el arreglo dipolo-dipolo sobre un resistivo
enterrado, primero se observard un incremento en la curva de resistividad aparente, y al estar
casi encima del resistivo, un decremento en la curva y despues otra elevacién.
Cualitativamente nos haria suponer que el bajo en la curva es debida a un conductor, pero no
a un resistivo. Se requiere pericia para no confundirse con el comportamiento de la funcién
de peso. De ah{ que, el proceso inverso nos evita caer en tales confuciones, atin cuando éste
sea aproximado.
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VI11.8 Parametrizacion logaritmica de la resistividad

Si observamos las ecuaciones (151) y (154), vemos que la resistividad verdadera
multiplicada por una funcién de peso, nos dd la resistividad aparente. Por simple inspeccion
observamos que la ecuacién le d4 més importancia a lo que sea més resistivo. En la figura
+ 70a se muestra un modelo de un semi-espacio de 60 ohm-m perturbado por un resistivo de
180 ohm-m y un conductor de 20 ohm-m.

Sabemos que en resistividad, la sensibilidad del método es aproximadamente
logaritmica. Esto es, que de tratarse de un semi-espacio de 100 ohm-m y un cuerpo de 10
ohm-m, la curva de resistividad aparente debe deflectarse hacia abajo, aproximadamente en

la misma proporcién que se deflecta hacia arriba en la presencia de un cuerpo resistivo de
1000 ohm-m.

En el ejemplo de 1a figura 70, log(60) — log(20) = log(3) y log(180) — log(60) = log(3).
Esto es, que la curva de resistividad aparente debe mostrar igual deflexién sobre el conductor
y sobre el resistivo. En la figura 70 se muestra la curva de resistividad aparente usando
directamente ]a ecuacién 154. Se observa que el I6bulo causado por el resistivo es mucho
mayor que el causado por el conductor.

Una forma de obligar a que el método tenga sensibilidad logaritmica, es escalando las
ecuaciones 151 y 154 en términos de los logaritmos de la resistividad verdadera y aparente.
Esto es,

-t
log p, (1, rp, Ty, ty) = %]ELN(Y"’I.”’ ry, Ty ilogp(rdy | (163)
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o bien

~f oo o0
1080, 115 33) = 2o [ [ "My, logp( )’ . (164)

Si usamos la ecuacién (164) para calcular la respuesta del mismo modelo, obtenemos
las dos curvas de resistividad aparente de la figura 70c. Se observa que los l6bulos para el
conductor y el resistivo son similares. En magnitud, esto nos indica que las ecuaciones 163
y 164 son las més apropiadas para el problema de resistividad, ya que da igual peso a los
conductores y resistivos que tienen proporciones reciprocas con respecto a la resistividad del
semi-espacio. '

Las ecvaciones 163 y 164 se pueden obtener a partir de las ecuaciones 151 y 154,
haciendo la aproximacién para bajos contrastes de Ia resistividad. Tomemos como ejemplo
la ecuacién I51 y expresémosla de otra forma:

-1
log p, '—"‘—[gzlt fv%N(r;,r:) logpdv
donde
_ p(l - p
" logp, Y " Tlogp
si ademas

pu =p0+8pa y p:p0+6p

de esta forma
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Expandiendo en una serie de Taylor los términos (1+§?) y (I+50J y
9

quedéndonos con el primer término tnicamente, considerando que dp, y dp son
suficientemente pequefios, tenemos que

La validaci6n de las ecuaciones 163 y 164 estd de acorde con la aproximacién de bajos
contrastes en la ecuacién integral original (ecuacién 130) y con la minimizacién de las
derivadas espaciales de la resistividad en el proceso de inversion.

VIILY Inversion aproximada de datos sintéticos de
dipolo-dipolo

Paraobtener las resistividades verdaderas a partir de laresisitividades aparentes usamos
la ecuacién 164 Discretizamos el subsuelo con un criterio logaritmico (figura 42) para
asignarle a cada prisma bidimensional una resistividad. Se minimiza la norma cuadratica de
los residuales, sujeta a constricciones de desigualdad en las resistividades o logaritmos de las
resistividades (segtin sea el caso), de acuerdo a la ecuacién (112), pero también se aplica el
criterio de hallar el modelo de mfnima estructura, minimizando ademas la norma cuadritica
de las derivadas espaciales de los pardmetros (ecuacién 116). En general, el algoritmo es

paralelo al desarrollado para mediciones electromagnéticas segiin se describe en e! capitulo
anterior.




Para certificar la veracidad de la ecuacién 164, utilizamos datos de dipolo-dipolo
generadas por Pridmore et al. (1981). Ellos calculan la resistividad aparente debida a cuerpos
ya sea bidimensioneles o tridimensionales con elementos finitos en 3D. En la figura 71 se
muestra el modelo completo; un contacto vertical bidimensional, un conductor tridimensional
de 10 ohm-m de 2m de ancho y cuerpos tridimensionales en ia superficie, que no difieren
mucho de las resistividades del fondo, pero pueden ser fuentes de error para objetivos mas
profundos como el conductor. En la figura 71 también se muestran las respuestas para el
contacto vertical, para el contacto vertical y conductor, asi como el modelo completo.

En las figuras 72 se presentan las imégenes de resistividad para diferentes valores de
B ,usando el logaritmo de laresistividad. Se puede observar que parauna B mayor, laimagen
de resistividad se ve mas suavizada, sobre todo a profundidad, ya que ahfi se tiene menos
resolucién. El criterio de minimizacién de las derivadas evita que el algoritmo invente
variaciones donde se tiene peor resolucion, es decir nos da imdgenes més suaves en esa region.
También se utilizé parametrizacién lineal (ecuacién 154), pero los resultados fueron muy

pobres. La parametrizacién logaritmica surgi6 después de hacer muchos intentos fallidos con
la lineal.

En la figura 73, se muestran las imédgenes para el contacto vertical ¥ el conductor
tridimensional. Es de observarse que atin para un valor pequefio de B, el conductor es mis
corto en profundidad, esto tal vez se deba a que nuestro algoritmo es bidimensional y ajusta

los datos poniendo un conductor mds pequefio en seccién transversal, pero infinito en Ia
direccion de y.

En la figura 74 se muestran las imégenes para el modelo completo. Como las
resistividades de los cuerpos superficiales no difieren mucho de la del fondo, ademiés de que
son finitos en la direccién de y el programa bidimensional sélo alcanza a ver regularmente
el cuerpo de 50 ohm-m, pero recupera bien la presencia del conductor de 10 Ohm-m. De aqui
se puede observar que para mayores valores de B, se pierden detalles que pueden ser
importantes. De ahi que recomendemos utilizar varios valores de f .

197




198

VIIL10 Inversién de datos de campo

Una vez comprobada la utilidad del método de inversién en la recuperacién de secciones

transversales de resistividad, se procedi6 a utilizarlo en la interpretacién de datos de campo.

VII1.10.1 Determinacién del espesor de sedimentos

Se utilizé la técnica para obtener una imagen de resistividad de una pequefia cuenca
localizada en Las Auras, B.C.. La recolecién de los datos correspondid a un curso de
experiencia de campo con diversos métodos geofisicos (capitulo VIL.7.4 de esta tesis). La
interpretacion de los datos de dipolo-dipolo se realizé en la propia zona de estudio, una vez
montado el algoritmo en una PC. Posteriormente, se llevé a cabo la interpretaci6n de los datos
del EM-34 (con la técnica de esta tesis) y se compar6 con la de dipolo-dipolo. En la f igura

64 se muestran los resultados, se puede ver una alta correspondencia en lo obtenido por ambos
métodos.

VIII.10.2 Localizacién de una intrusion salina

El algoritmo también se aplicé a dos perfiles realizados en el Valle de Maneadero (B.C,,
Meéxico) por Herrera Barrientos (1993), en un proyecto tendiente a delimitar Ja zona de
intrusién salina en el mencionado valle. Los resultados obtenidos a partir de los datos de
dipolo-dipolo se muestran en las figuras 75 y 76. En cada gréfica se muestran tres imagenes
distintas obtenidas al variar el pardmetro de suavizamiento B en la inversién. Las regiones
que muestran bajos resistivos corresponden a zonas de intrusién salina.

Los resultados de la linea 1 muestran un conductor del lado izquierdo, lo cual nos
indicaria que el agua de mar esta penetrando por ahf (resultado similar con el EM-34; figura

60). Debido a que el método de dipolo-dipolo tiene mayor profundidad de penetracién




comparado con el EM-34, podemos ver en la linea | una zona conduclora entre

x=1700 y x=3000m y cuya parte superior se encuentra en z = 100m, la cual no pudo
ser vista por el EM-34,

Los resultados de la linea 2 (figura 76) muestran un conductor que parece venir de
abajo en x=250 m, dirigirse a superficie y extenderse hacia la derecha, alcanzando una
profundidad de z=80m auna xentre 600 y 1500 m. Si ahora vemos los resultados del EM-34
(figura 61), veremos un conductor entre x=71500 y x=2500 m. Este Gltimo conductor parece
set Ja continuacién superficial del conductor visto por dipolo-dipolo.

VIIL.10.3 Aplicacién a un campo geotérmico

Como parte de un estudio de geoté.rmia en la zona de Ahuachapan-Chipilapa en El
Salvador, se colectaron datos de dipolo-dipolo para determinar ia distribucién de resistividad
en esa zona y ver si existia una posible relacién entre bajo resistivo y alta temperatura. Los
datos fueron colectados por personal del Laboratorio de Los Alamos, Nuevo México, E.U.A..
Se realizaron cuatro perfiles de longitudes promedio de 10 km con separciones de a = 500 y
1000myn=0.1,05,10,15,20,25,30,3.5,4.0, 45,50, 5.5 y 6.0. Son datos tnicos,
por las grandes Jongitudes y porque debieron utilizar fuentes de poder grandisimas para
inyectat corriente. Los datos de a = 1000 m fueron interpretados por la técnica desarrollada
en esta tesis y comparados con resultados previos de diversos autores que aplicaron modelado
directo en 2D. Ademds, se comparan los resultados con registros de temperauras en diversos
pozos del drea, encontrdndose una buena correspondencia entre baja resistividad y alta
temperatura para la mayorfa de los pozos. Las imagenes de resistividad contienen los
principales rasgos que hallan los autores de modelado y ademis se obtienen muchos otros
detalles importantes que no pudieron ser contemplados por 1os modeladores. La investigacion
motivé la escritura de un artfculo en la revista GEOTHERMICS, el cual se presenta completo
en el Apéndice E.
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r=xi+yj+z k
o= X i+yj+7,k
r=xi+yj+zk

CE( )

Figura 67.- Representacion geométrica de los campos descritos por la
ecuacion (118).
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Arreglo Arbitrario

iAo LN Xai+y, j
oy = Xy i 4y
rg=Xgi+yy j
= X+, J
r=x’i+y’j+z'k
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Arbitrario

Dipolo-dipolo

Wenner
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Figura 68.- Diferentes arreglos tetrapolares con el método de resistividad.
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max 0 min

Figura 69.- Funcion de peso para el arreglo dipolo-dipolo, para seis diferentes
valores de "n",
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Figura 70.- Modelado con dipolo- dipolo de (a) un conductor de 20 ohms-m,
un resistivo de 180 ohms-m, inmersos en un semi-espacio de
60 ohms-m, (b) modelado con parametrizacién lineal, (b) moddado
con parametrizacion logaritmica.
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Profundidad

N=1 338 308 303
N=2— 360 7 307

A3 — 375 327 33
n=4 ase
n=5-— 50 394 344
N=6— 400

(b)

(d)

Figura 71.- Modelado por elementos finitos en 3D, para Dipolo-dipolo.
Pridmore et al (1981). (a) Modelo de resistividad (ochm-m),
(b) Pseudo-seccién del contacto vertical en 2D Ginicamente,
(¢} Contacto vertical y el conductor en 3D de 10 ohm-m,
(d) Respuesta del modelo completo.
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Figura 72.- Imagenes de resistividad a partir de los datos de
Pridmore et al. (1981). (a) Modelo. (b), (¢) y (d)
Imagenes de resistividad para tres diferentes
valores de P .
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Figura 73.- Iméagenes de resistividad a partir de Jos datos de
Pridmore et al. (1981). (a) Modelo. (b), (¢) y (d)
Iméagenes de resistividad para tres diferentes
valores de B .
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Figura 74.- Imigenes de resistividad a partir de los datos de
Pridmore et al. (1981). (a) Modelo. (b), {c) y (d)
Imdgenes de resistividad para tres diferentes
valores de P .
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Figura 75.- Imdgenes de resistividad de los datos de la linea 1 del area de
Maneadero, B .C. Imdgenes con diferente parimetro de
suavizamiento.
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Figura 76.- Imdgenes de resistividad de los datos de 1a linea 2 de! area de
Maneadero, B.C. Imdigenes con diferente pardmetro de
suavizamiento.
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IX. INVERSION BIDIMENSIONAL APROXIMADA DE DATOS
MAGNETOTELURICOS

IX.1 Introduccion

En el método magnetotelirico se miden campos eléctricos y magnéticos debidos a
corrientes que de forma natural se desplazan por la Tierra. El grado de penetracién de estas
corrientes lo determina la frecuencia de éstas y ta conductividad de los materiales que
atraviezan. Las corrientes con frecuencias altas se desplazan por la parte superficial de la
corteza y las de muy bajas frecuencias pueden desplazarse por la parte supertor de manto.
Existen equipos comerciales que tienen rangos de frecuencias bien determinados. Gracias
a este rango el método MT se puede utilizar para prospeccion geotérmica petrolera y para
estudios de la corteza terrestre. En exploracién para petroleo el éxito ha sido muy incipiente,
yaque un yacimiento se comporta casi tan resistivo como la roca encajonante y ademds resulta
ser un pequefio rasgo que MT tendria dificultad para resolver. En geotermia el éxito de este
método ha sido mayor, ya que los cuerpos calientes regularmente se comportan como muy
buenos conductores.

En este capitulo se discute la implementacién del método de inversién aproximada de
datos de MT desarroHado por Esparza (1991) usando programacién cuadritica, la cual nos
permite introducir cotas a las variables y el criterio de minima estructura que es similar al de
Occam (deGroot y Constable, 1990). Estos criterios no estaban en la primera version de este .
algoritmo (Esparza, 1991). Se hicieron algunas pruebas para validar la técnica en su nueva
version. Esto es, que se obtuvo ta imagen de resistividad de datos de MT cuyo modelo ya era
conocido e incluso se compara con los resultados de otro método para los mismos datos

(Sasaki, 1989), observiandose una notable mejora a ta version anterior,

Como gjemplos de aplicacién a datos de campo, se incluye una interpretacion de datos

de lazona geotérmica de Ahuachapan-Chipilapa, El Salvador. También se incluye un ejempio
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de aplicacion del MT a un problema de la corteza terrestre, donde se postula la presencia de

un conductor debajo de una cuenca sedimentaria en la region sur del escudo canadiense (datos
COPROD?2).

IX.2 Técnica de inversién aproximada

Considérese una estructura bidimensional cuya distribucién de resistividad no cambia
en {a direccién de rumbo, pero varfa arbitrariamente con la profundidad y perpendicularmente
al rumbo. Se realizan sondeos magnetoteliricos en diferentes posiciones a contrarumbo, con
el fin de recuperar la distribucién de resistividades del subsuelo. La recuperacion es posible,
yaque lacurva un sondeo representa mediciones de los campos electromagnéticos a diferentes
pertodos y por lo tanto es sensible a resistividades de diferentes profundidades. Ademis, las
variaciones laterales en la resistividad se cubren haciendo sondeos en diferentes posiciones
a contrarumbo. Esta combinacién nos provee de informacion de las variaciones verticales y -
horizontales de Ia resistividad. De acuerdo a Gémez-Trevifio (1987), cualguier medicién de
MT representa un promedio de la distribucién de {a resistividad sobre un volumen grande del
terreno. En nuestro caso, este volumen puede ser de varias centenas de metros ciibicos a
profundidades sormeras, hasta varios miles de metros ciibicos a profundidades de interés
geotérmico. De ahi que las mediciones solas nos dan poca informacion del subsuelo. Se
requiere de algun tipo de procesado para obtener resistividades volimenes mucho menores.

El método de inversién aproximada se basa en lasiguiente relacién matemdtica entre los datos
y el modelo.

Oy = fF (0,, 1) o(X)d’r , (165)

donde o, representa laconductividad aparente (inverso de laresistividad aparente). La funcion

escalar F; es una funcion de peso que convierte la distribucion de conductividades o(r) para
producir los valores promedios G,;. La funcidn F; determina las areas del terreno que son méas
importantes para la i-ésima medicién. En nuestro caso de distribuciones bidimensionales,

o(r) y F, varian sobre la seccidn transversal de la tierra,




La ecuacidn (165) es una aproximacion lineal basada en relaciones exactas derivadas
en Gomez-Trevifio (1987} para problemas inversos electromagnéticos. La funcién F,
representa las derivadas de Fréchet de o,; con respecto a o(r). En este caso, nosotros usamos
las derivadas correspondientes a un semiespacio homogéneo de conductividad variable ©,,,.

Esto significa que cada medicién tiene su propio semiespacio y que hay tantos semiespacios
como mediciones hay.

El problema de interpretacién consiste en recuperar o(r) de un conjunto de

conductividades aparentes ;. De esta manera, la ecuacién (165} se puede representar como
un sistema de ecuaciones lineales del tipo

Y=AX , (166)
donde
A,.J.= JFj(G‘,f,r)d'f‘ (167)
"j

La seccion transversal se divide en un determinado ndmero de pequefias secciones
rectangulares donde la conductividad eléctrica se supone constante (figura 42). El elemento
Aj; se puede evaluar analiticamente (Esparza y Goémez-Trevifio, 1988; Esparza, 1991). El
vector Y en la ecuacion (166) contiene el conjunto de resistividades aparentes y el vector X
las conductividades del subsuelo. Estas son las incégnitas del problema y con el fin de
estimarlas necesitamos resolver la ecuacion (166) para X. Se uséd programacién cuadidtica
tal como se describe en Gémez-Trevifio et al., (1994) y Pérez-Flores y Gomez-Trevifio (1995).
Se trata de! mismo método de optimizacién desarrollado en esta tesis y que ademis se aplicéd
para ¢l caso del EM-34 y resistividad, amén de que se utilizd para interpretar los datos de
dipolo-dipolo de la misma drea.
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Lo anterior es una breve descripcién del método que usamos para construir imdgencs
de la resistividad eléctrica del terreno en base a datos de magnetoteldrico. El método se reduce
para el caso unidimensional a la transformada de Niblett-Bostick para sondeos de MT
(Gomez-Trevifio, 1987). La versién bidimensional es una generalizacidn de esta téenica. El
algoritmo correspondiente corre en una computadora personal en pocos minutos para los
ejemplos mostrados a continuacion.

Para entender mejor el mecanismo de inversién aproximada, consideremos que X

representa el conjunto de conductividades que habran de asignérseles a los elementos de
seccion prismdtica del subsuelo (figura 42). El vector Y corresponde a los datos y representa
- al conjunto de conductividades aparentes medidas en superficie, en diferentes localizacioncs
y adiferentes periodos. El elemento A, de la matriz A representa la contribucién del j-€simo
prisma al i-ésimo dato. Los elementos de A; son dindmicos en ¢l sentido de que no solo
dependen de la geometrfa, sino de la conductividad aparente y su correspondiente periodo.
Esto significa que, estrictamente hablando, ni la ecuacién (165) ni la (166) son lineales: la
relacién modelo y datos es alineal. La aproximacién preserva la alinealidad del problema
inverso, pero se reduce a un sistema de ecuaciones lincales cuya soluci6n se puede obtener
en una sola iteracién. El algoritmo corre en una computadora personal en pocos minutos para
un ejemplo de 200 datos y 300 incégnitas. El algoritmo puede manejar grandes arreglos de

datos, tal es el caso del proyecto de Ahuachapan-Chipilapa {Esparza et al., 1993,
Goémez-Trevifio ef al., 1994).

1X.3 Prueba de validacién

Con el fin de comprobar el algoritmo, tomamos datos publicados por Sasaki (1989,
en donde €l mismo hace una prucba de validacion de su método de inversidn. De esta forma
comprobamos nuestro programa y ademds tenemos la oportunidad de comparar nuestros
resultados con los del otro método. Cabe mencionar que el método de inversién de Sasaki
(1989) es iterativo. Por lo tanto, tiene que calcular una matriz de derivadas parciales en cada
iteracion. Esto es lo que llamariamos inversion completa. Nuestro método de inversion es
aproximado porque suponemos que existe una relacién lineal entre los datos y las incégnitas.

Esto quiere decir, que nosotros obtenemos una soiucién en solo una iteracién. :




Por modelado directo (Wannamaker et al., 1987), se calculé la respuesta de un modelo
complicado (figura 77a), en 10 sondeos equiespaciados cada 2 km. Se calculé la respuesta
en 9 frecuencias que van de 50 a 0.1 Hz para cada sondeo. Solo se utilizé la amplitud del

modo TM, o sea 90 datos. Con ellos Sasaki y nosotros aplicamos nuestros respectivos
algoritmos de inversidn,

El Ia figura 77 se muestran los modelos obtenidos por ambas técnicas. Se puede ver
que ambos metodos reproducen aceptablemente el modelo real. Sin embargo, se puede
observar que nuestra imagen de resistividad empieza a vislumbrar que el conductor ubicado
entre (x =2kmy x =9km) es de profundidad limitada, mientras que el modelo de Sasaki
solo ve un gran conductor y no logra ver nada por debajo del mismo. Esto demuestra gue
nuestro método, no obstante ser aproximado, trabaja tan aceptablemente bien como los de
inversién completa y con la ventaja adicional de que es rapido (Esparza ef al., 1993},

IX.4 Aplicacion al conjunto de datos ""COPROD2"

El conjunto de datos antecesor a COPROD2 fue COPROD (Conparison of
One-dimensional PROfiles from magnetotelluric Data) y tenfa como objetivo invitar a la
comunidad cientifica a interpretar una coleccién de datos de MT con el fin de que fueran
aplicadas técnicas de 1-D vigentes en aquellos tiempos (Weidelt, 1985). Sin embargo, con
la proliferaci6n de algoritmos bidimenionales desarrollados actualmente por diversos grupos,
se pensé en hacer una invitacién a la comunidad cientifica, para interpretar un conjunto de
datos por sus respectivas técnicas bidimensionales. El conjunto de datos elegidos para
COPROD?2 consiste en 35 sondeos de MT tomados a lo largo de 400 km en direccion
Este-Oeste de un perfil al sur de Saskatchewan y Manitoba, Canada, cruzando sedimentos
paleozoicos de Ia cuenca "Williston". Por debajo de esta cuenca intraescudo se halla una
anomalia coriductora. También, en el extremo Este del perfil se localizauna segunda anomalia
en el basamento, que se asocia al "Thompson Nickel Belt. Los datos son de banda ancha
(0.003 a 1820 s) y fueron corregidos por efecto estitico. En Jones (1993) se muestran los
diversos modelos obtenidos por diferentes técnicas de inversion y modelado, procedentes de
la comunidad cientifica que se dedica a MT. En la figura 78 se muestran cuatro modelos

obtenidos por otros autores para estos datos (Jones, 1993) y dos de nuestras imdgenes de
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resistividad aplicando nuestra téenica ya antes discutida. Para este caso, sc invirtio ol
determinante del tensor de impedancias, que para este caso en particular corresponde con el
promedio geométrico de los modos TM y TE. En los modelos tomados de Jones {1993) se
puede observar que la no-unicidad es un problema muy tmportante en geofisica, porgue
algunos modelos llegan a ser muy diferentes, fio obtante cada uno de ellos ajusta muy bien a
los datos. Sin embargo, hay rasgos comunes. El conductor que se haila a fa mitad de la seccién
se localiza en casi todos los modelos incluyendo los nuestros (figura 78) ¥ que corresponde
con el principal conductor esperado. Quiza la diversidad también se deba al nivel de
informacién manejado para obtener cada modelo. Al gunos manejaron ms periodos que otros,
otros trataron de ajustar més y por ejemplo nosotros no tomamos en cuenta las fases. De
cualquier manera nuestro modelo tiene regular similitud con los modelos de "degroot 2" y
"rasmussen” (Jones, 1993).

IX.5 Aplicacién a la zona geotérmica de Ahuachapan- Chipilapa,
El Salvador

En esta drea de estudio los datos de MT fueron recolectados por personal de CICESE
(Flores et al., 1992). Se realizaron 122 sondeos en un rango de periodos de 0.01 a 100 s,
formando una rejilla densa de sondeos. Los datos fiteron editados y corregidos por efecto
estdtico con ayuda de sondeos de resistividad tipo schlumberger. Del ctimulo de sondeos, se
organizaron varias lineas. Estas fueron interpretadas suponiendo una estructura geoeléctrica
bidimensional, mediante un programa interactivo (GEOTOOLS) que utiliza la técnica de
modelado bidemensional de Wan-namaker et al. (1987).

El algoritmo de inversién aproximada se aplicé solo a cuatro de las lineas de sondeos
magnetoteldricos, tal como se muestra en la fi gura 79. Estas corren paralelas y muy cercanas
(menos de | km) a cuatro lineas de resistividad dipolo-dipolo interpretadas por Pérez-Flores
y Gémez-Trevifio (1995), cuya copia se incluye en el Apéndice E de esta tesis. En este capitulo
presentamos las correspondientes imdgenes de resistividad para estas lineas de MT y
comparamos los resultados con la interpretacion hecha por ensayo-error de Flores et al. (1992)
y Romo ef al. (1995). El objetivo es proveer de modelos alternativos que se obtienen con la

técnjca de inversién automdtica y donde Ia intervencién humana es minima, tal como se
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describe en capftulos anteriores. De esta forma se validan los modelos de eNsayo-error en
algunas partes y en otras, se ofrece una alternativa para tales modelos, basados en nuestra
interpretacion. Esto con el fin de conocer mejor ia geometria del campo geotérmico.

Las imédgenes de resistividad que se presentan a continuacion, fueron obtenidas al usar
los datos de conductividad aparente derivados del determinante del tensor de impedancias.
En dos dimensiones, esto corresponde al promedio geométrico de las amplitudes de las
conductividades aparentes de los modos TE y TM. Primero se hizo inversién individual con
ambos modos y se observé que los modelos obtenidos con el determinante eran similares. Se
utilizaron datos de 11 frecuencias que van de 0.01 a 100 Hz.

La comparacion para la linea N2 se muestra en la figura 80. Esta linea tiene direccién
NW-SE y cruza el campo geotérmico de Ahuachapin, as{ como el cinturén volcdnico, entre
Laguna Verde y Hoyo de Cuajuste. En la figura 80a se muestran las imagenes de resistividad
obtenidas con nuestro método. En la figura 80b se muestra el modelo obtenido por modelado
directo (Flores et al., 1991; Romo et al., 1995). El modelo presenta dos grandes y profundos
conductores en el rango de 500-1500 m. El conductor del norte, entre los sondeos 5 y 9
corresponde al campo de Ahuachapdn. Sin embargo, este conductor se extiende a la su perficie
en la imagen, pero no en el modelo. La razén, es que no hay datos entre los sondeos 5 y 10.
Cualquier cosa se puede poner en la parte superficial de esa regidn. La existencia de csa
cubierta resistiva, se obtuvo por sondeos schlumberger. Ahora observando el conductor hacia
el sur, veremos que modelo e imagen guardan gran similitud. Incluso la barrera resistiva entre
los sondeos 12y 13, se observa en ambas figuras. Esto le da certidumbre a la interpretacion
por modelado y nos da cierta confianza de que el programa de inversién aproximado estd
trabajando bien.

En cuanto a las diferencias, el resistivo profundo mostrado en la imagen se corta en los
sondeos 6 y' 5, sugiriendo que existe una posible comunicacién del conductor de Ahuachapin
con regiones mds profundas. Cabe mencionar, que los resultados de dipolo-dipolo (linea L- | )
también muestran la extension de este conductor (ver Apéndice E; Pérez-Flores vy
Goémez-Trevifio, 1995).
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La comparacién de la imagen de resistividad para 12 linea N3 con su correspondiente
modelo directo, se muestran en la figura 81. En cste caso, es conveniente dividir la Imagen
en dos secciones separadas por el sondeo 28. La parte norte es muy parecida en ambas figuras
(8tay 81b), lo cual indica que los modelos estan bien contrefiidos por los datos. La seccién

sur estd menos constrefiida por los datos. La diferencia principal corresponde al conductor

det modelo entre 1os sondeos 29 y 30. En la imagen el conductor esté entre 700 y 1500 m,
mientras el modelo fo ubica entre 1000 y 2000 m. Si suponemos que ambos modelos son
correctos, esto es, que ambos reproducen las observaciones, entonces podemos suponer que
se trata de un efecto complejo de equivalencia. Esto quiere decir que los datos no logran
discernir cual de los dos modelos es el correcto. Sin embargo, en general ambas figuras
muestran los mismos rasgos.

En la figura 82 se muestra la comparacién de la imagen de resistividad con el modelo
directo para [a linea E3. En esta lfnea hay buena cobertura espacial, considerando que contiene
18 sondeos, con espaciamiento promedio de 500 m. Podemos ver que la cubierta resistiva
superficial que abarca del sondeo 9 al 27, se presentan tanto en imagen como modelo, lo
mismo se observa con el resistivo que va del sondeo 77 al 84. Otro rasgo bien constrefiido,
es el conductor profundo mds alla del sondeo 77 hacia el limite Este de la linea: fa imagen
deresistividad confirma suexistencia. Esto signifca que tanto conductor profundoy su cubierta

resistiva superficial son rasgos bien determinados en modelo e imagen.

Las dos ondulaciones profundas en el basamento resistivo por debajo de los sondeos
86 y 78 de la imagen son dificiles de reconciliar con la estructura resistiva en el modelo
directo. La diferencia se relaciona probablemente at hecho de que la imagen resistiva fue
generada tomando en cuenta todas las frecuencias, mientras que en el modelo directo, las
frecuencias mds bajas no se consideraron. Sin embargo, cabe mencionar que el basamento
resistivo encontrado a partir de datos de dipolo-dipolo, para una linea paralela y cercana a
€sta, muestra ondulaciones similares (Pérez-Flores y Gémez-Trevifio, 1995; Apéndice ).
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La cuarta linea -5 que fue interpretada con inversién aproximada no fue interpretada
por modelado directo. Por lo tanto, no hay comparacién. Sin embargo, esta linea es paralela
a la linea L-5 de dipolo-dipolo (Pérez-Flores y Gémez-Trevifio, 1995). En general ambas

imdgenes de resistividad por dipolo-dipolo y por MT son muy similares (ver Apéndice E).

También se hizo un andlisis de las imégenes de resistividad ¥ una comparacion con
registros de temperatura de pozos, tomando solo los pozos mas cercanos a las fineas de MT
correspondientes. La asociacién cldsica de alta conductividad eléctrica con la presencia de
fluidos geotérmicos de altas temperaturas, es solouna aproximacion en ambientes de geologias
complicadas. Sin embargo, en el caso del campo geotérmico de Ahuachapédn-Chipilapa, parece
haber una buena correlacién. Al comparar la imagen de resistividad de la linea N2 con la
distribucién de temperaturas a profundidad (Fi gura 83), podemos observar que en casi toda
la imagen es clara la correlacién entre bajas resistividades y altas temperaturas. Se puede ver
que las temperaturas aumentan con la profundidad y alcanzan su méximo alrededor del bajo
resistivo. Nétese también que existen bajas resistividades cercanas a superficie que estan
asociadas con las manifestaciones hidrotermales de Cerro Blanco y San Carlos.

La comparacién de la imagen de resistividad para Ja linea N3 con la distribucién de
temperaturas a profundidad, se muestra en Ja figura 84. En este caso podemos observar un
patrén semejante. La temperatura se incrementa con la profundidad hasta que alcanza su
méximo y luego decrese otra vez. La profundidad de maxima temperatura correlaciona muy
bien con el minimo en resistividad. Cabe mencionar que la imagen de resistividad de

dipolo-dipolo correlaciona muy bien con la distribucién de temperaturas en las regiones
somera y profunda.

La correspondiente comparacién para la linea E3 se muestra en la fi gura 85, Otra vez,
se puede observar el mismo patrén excepto para el pozo ah-31. La lemperatura en este pozo
sigue incrementandose con la profundidad y luego decrece, pero la correlacién con laimagen
de resistividad es pobre. La imagen de dipolo-dipolo muestra el mismo conductor que sc

extiende al Oeste cotrelacionando mejor en este caso.
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Finalmente, se presenta en la figura 86 Ia imagen de resistividad para la linea L-5.
Podemos observar un comportamiento igual otra vez, no solo alrededor del campo de
Ahuachapdn, sino también en fa 4rea de Chipilapa. La excepcion es el pozo ah-16, la cual cae
justo afuera del conductor principal. En este caso, también, la correspondecia de temperaturas
con fa linea de dipolo-dipolo es mejor que para el caso magnetoteldrico.
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X. CONCLUSIONES

Enel presente trabajo se han abordado diversos problemas que aparentemente no tienen mucha
conexién entre sf. Por un lado se considerd el problema de caracterizar la zona de influencia
de mediciones electromagnéticas, y por el otro lado lainversién de datos de diversos métodos
geofisicos. En estos métodos se incluyen técnicas que utilizan mediciones de campos
magnéticos a bajos nimeros de induccién, mediciones de potencial eléctrico asociado con el
flujo de corriente continua y mediciones magnetoteldricas asociadas con el flujo de corrientes
naturales en la tierra. En si, cada uno de los problemas mencionados representa un tema de
investigacion por si mismo, por lo que podria parecer que simplemente se trata de una
yuxtaposicion de problemas sin conexion entre elios. Lo anterior serfa cierto si no existiera
un comin denominador entre los difetentes temas. El comiin denominador es la utilizacion
sistematica y novedosa de considerar cualquier medicién electromagnética como un promedio
ponderado de la distribucién de conductividad eléctrica del subsuelo. Esto nos llevo, por un
lado, a plantear una alternativa a la Ley de Biot-Savart en relacidn con la zona de influencia
de mediciones electromagnéticas, y por el otro lado, al desarrollo de métodos nuevos para
interpretar mediciones geoeléctricas de diversos tipos, asi como a su aplicacién en ambientes

geolbgicos diversos.

El andlisis de la zona de influencia sobre un semi-espacio homogéneo, nos da informacion
de qué zonas del subsuelo contribuyen mds a las mediciones. Este andlisis comprueba el
sentimiento empirico, de que a medida que incrementamos la separacion fuente-receptor y
observemos a mds bajas frecuencias, obtendremos informacion de lo més profundo. Sin
embargo, es interesante ver que al igual que otros métodos geofisicos (MT por ejemplo), lo

mas superficial y cercano a las bobinas influencia més a la medicién. Sin embargo, al usar
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como fuente un escalén de corriente y medir con bobinas, se observa que fa region de maxima
contribucién se mueve verticalmente por debajo de las bobinas al observar a ticmpos
posteriores. Esto le concede una cierta ventaja a la medicién con bobinas en lugar de
magnetometros. Se hizo también un analisis para un semi-espacio con tres capas y se
obtuvicron resultados muy similares.  Del andlisis comparativo cntre los integrandos de Ia
Ley de Biot-Savart y la aternativa propuesta, nos hace concluir que mediante ésta tltima, los
mtegrandos representan mejor la Hamada zona de influencia de fa medicién. La Ley de
Biot-Savart es 4til para calcutar campos, pero no debemos asignarle un significado a su

integrando, como lo han hecho otros autores, pues con ello se Hega a contradiccioncs.

El modelado e inversién para las bobinas coplanares horizontales y verticales en LIN vienen
allenar un hueco que existia en la interpretacién de datos. Estos equipos se han usado mucho
para minerfa y actualimente se estan usando para lo que se ha dado por Ilamar geofisica
ambiental. En la mayorfa de los casos se usa como herramienta cualitativa de apoyo con otras
técnicas. Creemos que al dotar al interpretador con una herramienta cuantitativa para poder
obtener informacién de estructuras bidimensionadas o atin tridimensional, en al gunos la
aplicacién de esta técnica serd suficiente y enotros no requerird de usar muchas otras técnicas,
redituando asf en los costos de los estudios. Una corrida de programa con 300 incognitas y
150 datos en una SUN tipo IPX toma como 25 min la primera vez (cdleulo de A) y como 2
min para corridas sucesivas (diferentes valores de B). Esto es usando ambos arreglos, ya que

en el arreglo de bobinas verticales se demora mis en calcular las integrales.

En cuanto al método para obtencién de imégenes de resistividad, existen actualmente otras
metodologfas para hacer inversién en 2D y3D. Algunas hacen inversién (sin aproxtmaciones),

pero tales algoritmos requiren de mucho poder de cémputo. Existen otros que también hacen
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la aproximacién de contrastes pequeiios en la resistividad, para poder usar un semi-espacio
homogéneo en el fondo, pero quiza nuestra técnica esté menos restringida a bajos contrastes
con respecto a un semi-espacio homogéneo, permitiendonos mayores variaciones en Ia
resistividad del subsuelo. La metodologia aqui presentada se puede montar cn una
computadora personal PC del tipo 386 6 486 con RAM de § megabytes. Faltarfa rodearlo de
un ambiente de ventanas y ments para que cualquier interpretador lo pueda usar. Una corrida
tipica de 300 incégnitas con 150 datos toma en una SUN tipo IPX alrededor de 15 min la
primera vez (calcula A) y 2 min cada vez, para sucesivas corridas (variando B). Las imdgenes
de resistividad o conductividad se obtienen en un tiempo bastante més rdpido que los métodos
- de inversién exacta, permitiendonos hacer la interpretacion de los datos en el propio campo
(una vez cargados los programas en computadoras pottitiles de esta forma corregir

insuficiencia de datos desde la zona de estudio.

De lainterpretacién de los datos de dipolo-dipolode Ahuachapin, El Salvador, restaria resal{ar
que el método de inversion aproximado tiene una alta correspondencia con los modelos
obtenidos por otros autores (por modelado en 2D). Ademds, nos afiade detalles en la imagen
de resistividad que no resultan obvios para un interpretador que utiliza modelado. La
confiabilidad de la técnica se ve favorecida por la buena correlacién entre altas temperaturas

y bajos resistivos en la mayoria de los pozos.

En cuanto al método de inversién aproximada de datos magnetoleliricos, se debe recordar
que el problema inverso fue planteado por Esparza (1991) y anosotros sélo nos tocé plantear
¢l mélodo de optimizacién, aplicando la experiencia obtenida cn los otros métodos, Al trmino
de esta tesis, el algoritmo permite hacer inversién conjunta o individual de las amplitudes de

los modos TE y TM, pero también la inversién del determinante del tensor de impedancias,
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especificamente cuando el determinante es igual al promedio geométrico de ambos modos.
El algoritmo que corre en una PC 486, puede obtener soluciones de 300 incégnitas y 150
datos en aproximadamente 10 minutos para calcutar la matriz de sensibilidad y tiempos de |

minuto para diferentes modelos con d iferentes grados de suavizamiento.

El algoritmo se aplicé a los datos de COPROD2 y en fa imagen de resistividad obtenida se
observael conductor profundo esperado y varios rasgos que difieren de los modelos obtenidos
de aplicar otras metodologias (Jones, 1993), lo cual confirma la no-unicidad al inlerpretar
datos de electromagnéticos. También el programa se usé para interpretar cuatro lineas con
sondeos de MT del drea geotérmica de Ahuachapan en El Salvador. Se compararon las
imdgenes de resistividad obtenidas con los modelos determinados por modelado dirccio de
Flores et al. (1992) y Romo et al. (1995) y con los registros de temperaturas de los pozos
cercanos a tales lineas. De la comparacién con los modelos directos, se vié una alta
correspondecia en las lineas N2 y N3, asf como una regular correspondecia con la linea I3,
Sin embargo las cuatro lineas guardan una buena similitud con Jas imdgenes de resistividad
obtenidas de interpretar los datos de dipolo-dipolo, para la misma 4rea (Pérez-Flores y
Gomez-Trevifio, 1995). En cuanto a la comparacién con las temperaturas de pozos, se puede
observar una alta correlacién entre bajos resistivos y altas temperaturas, lo cual confirma la

utilidad del método magnetotelirico para prospeccién geotérmica. -

Los resultados descritos anteriormente demuestran que considerar cualquicr medicion como
un promedio ponderado de la distribucién de conductividad dei subsuelo, no es solo un
concepto atractivo desde el punto de vista académico, sino que ademis se pueden extraer de
€lmetodologias nuevas para interpretar diversos tipos de mediciones geofisicas. Encl presente

trabajo se desarrollaron varias técnicas de interpretacion, y se demostré su utilidad
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aplicdndolas a una gran variedad de levantamicntos geofisicos.

La ventajade Jas técnicas descritas ene esta tesis es que atin cuando son aproximadas, podemos
extraer informacion de las propiedades eléctricas del subsuelo en forma interactiva y répida,
en contraste con los métodos de nversién completa que requieren cantidades tremendas de
tiempo para obtener una solucién no necesariamente mejor que la nuestra. Se podrfa pensar
que en el futuro al existir computadoras cada vez mds veloces, las técnicas descritas en esta
tesis yano tendrén razén de existir. Sin embargo, estas técnicas implican tenerun conocimiento
amplio de la fisica de los campos electromagnéticos con el fin de hallar propicdades o
comportamientos asintéticos que nos permitan sacarles ventajas y esto reditue en una mayor

rapidez de computo en computadoras convencionales, pero también en un aprendizaje que

no obtendriamos al aplicar técnicas numéricas ciegas en computadoras superveloces.
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APENDICE A.- CAMPOS DI UN DIPOLO MAGNETICO SOBRE UN MIDIO
ESTRATIFICADO DE TRES CAPAS.

Atigual que en cualquicr problema que involucre campos electroma gnéticos, partimos

de las ecuaciones de Maxwell

VxH = o +iweE E (1-A4)
VxE=iwB | 2-A)
V=0 (3-4)
V.-E=0 . , 4-~A)
Ademis:
B=pul . (3~4)

Una forma de resolver para los tampos es expresar los mismos en funcién de los

potenciales vectoriales de Schelkunoff (Ward, 1967).

I = -V (6-A)
H={(c-ine)l l——VV I {(7—-A)
y inm )
donde:
'
F= potencial vectorial de Schelkunoff cuando se usa una fuente magnética

Si introducimos las ecuaciones (7-A) y (6-A) en (2-A), obtenemos la ecuacién

diferencial parcial homogénea del potencial vectorial T .
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VF+kF=0 | (8~A)

donde
K =iopo+wue | 9-A)
Si a esta ecuacién le introducimos un término de fuente, queda

VI =], (10-A)

donde
Jy = Densidad de corriente debida a una fuente magnética

En realidad a nosotros nos interesa resolver la ecuacion inhomogénea (10-A), pero es
usual resolver la ecuacién homogénea (8-A), hallar una solucién general para F y luego

introducir el término de fuente, como un potencial primario, esto es:

F=F,+F, |, (11-4)
donde
F es el potencial, si resolvemos Ty ecuacion (10-A)._
| es el potencial, si resolvemos la ecuacion (8-A) sin fuente, para un semi-espacio
homogéneo o estratificado.
F, es el potencial debido a una fuente puntual en un espacio completo.

Normatmente la fuente se tocalizat sobre 1a superficie del semi-espacio, o a una cierta
altura encima de €1. Si la fuente s puntuil y se localiza dentro del semi-espacio homogénco

o estratificado y ademas se normaliza para que su momento magnético sea unitario, entonces
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F es lafunciénde Green del potencial magnético. De esta forma se ve que resolver a ecuacién
(10-A) puede servir para encontrar Ia funcién de Green, si Jy; =8(r —r"), y si la fuente se
coloca dentro del semi-espacio homogéneo, o en cualquiera de las capas del semi-espacio

estratificado.

CAMPQ ELECTRICO DEBIDO A UN DIPOLO MAGNETICO VERTICAL SOBRE
UN SEMI-ESPACIO HOMOGENEQO

Nuestro objetivo es resolver la ecuacién (10-A) para una fuente magnética, que en este

caso, es un dipolo magnético vertical. Lo haremos primero resolviendo la ecuacidn (8-A).

Se acostumbraresolver laecuacion (8-A) mediante latécnica de separacion de variables,
resultando 2 ecuaciones diferenciales ordinarias, de las cuales debemos saber que forma tiene
la solucion de cada una de ellas, y no siempre sabemos de que forma es esta solucién, Una
forma alternativa de obtener la solucién nos gufa secuencialimente a la solucién sin suponer

nada. En este trabajo se utiliza esta ditima alternativa,

Debemos observar primeramente de la ecuacién (6-A) que el potencial F siempre es

perpendicular al campo eléctrico. Para este tipo de fuente, el campo eléctrico gira alrededor

de la bobina, es decir que los campos que existen se pueden expresar en coordenadas

cilindricas:
E={0,E,0) y W={H,0,H} . (12-4)

Esto hace que sélo tengamos una componente del potencial vectorial, Sélo requerimos

la componente perpendicular a la superficie de la tierra. Esto es, '
F={0,0,F} . (13-A)

La ecuacidn que debemos resolver es
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VF, + k°F, =0 (14~-A)

Aprovechando la simetrfy cilindrica, expresamos la ecuacién anterior en coordenadas

cilindricas.
PF,10F, 1 dF, FF,
-]____- ¢ (__nszFz , (IS“A)
f} .2 r d’ agl ') 2
¥r,
pero o = 0., yaque F, esconstante en esa direccién,
Consideramos el par transformado de Hankel
F\z2) =f PR 2o (r)dr (16~ A)
[H
F{r, z) f M‘(?L W (Ar)dh . (17-4)
Aplicando (16-A) a (1 5-A), nos queda;
&FF, 1ar :)2!7'2 RPN e ___- B
fu [a' +— e }u(}u)dr +J; r 5;3—.10(7&:)(11 L PRI dr =0 (18-A)

Pero el término de Iy izquierda es la derivada de un producto, esto es;

_ OF (r, z) 1970, 2) a[ ar]
1,~L [ P r 5 J Jo(Ar)dr -nj 5 JolAr Xdr -

St integramos por partes el 1érmino de la derecha, queda
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Jd| d = oFz
ll _f 5}'[’ ’“"'““] 00\1’ dr = E)F (7‘,[ )I _J_J (l’ )d’

El primer término después de la igualdad es cero en los dos limites. Si integramos por

partes el segundo término después de la igualdad, tenemos

- OF ' o
= —?\.f I {-)}—zi Ay = lf F LS+ 2rd " (A0 dre (19— A)
{ o

4]
Usando las propiedades de las funciones de Bessel
4 P N .
Lo ) =)
2 X ) =Y - ()

se  cumple que Ard ARy + 4,y =—-Ard (Ar) . 20-A)

Entonces la ecuacién (19-A) queda:
1= ?Lj =F A d (Rr)dr = -?L2J‘ rF(r,z2)(Ar)dr
] [+
Esto es,

1=-)F (\z) . (21 -A)

Sustituyendo (21-A) en (18-A) y considerando que los otros términos también se
]

transforman al dominio de A, queda
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dzl_** e 2T =
it o PR Y DY |
o,

$E -
—i—~;~" —uF,=0 , donde u’=(k*+rYH . (22-A)
dz?

La solucién de esta ecuacién diferencial ordinaria de segundo orden son funciones

exponenciales,
- RN FENRY . NI
Fz(?\.,Z)zCﬂf TVA T+ A +62(3+z LR

Pero como a nosotros nos interesa F(r,z), aplicamos la transformada inversa de

Hankel (17-A).

Fz(r,z) " J" [Clc-z\fl?ui + Czez\hhm ] Uu(li‘)dl

St hacemos:

AN =CA
BA=CA
F(r,z)= fu ) [,4 (1)3“2"’1“*2+;g(l)eﬂb?“’JJ.,(?u')dl . (23 ~A)

Esta es la solucién general para el potencial magnélico vectorial F, de un dipolo

magnético vertical. Adn no hemos dicho, si es sobre un semi-espacio homogénco o un

semi-cspacio estratificado, Sobre un semi-espacio homogéneo sélo tenemos una frontera.




Hy= A+ !ﬂ? y = \“\,2 + I\‘,I

Aire Semi-espacio homogéneo

De acuerdo a la relacién det potenciat F, con los campos E y H en las ecuaciones

(0-A y 7-A) y considerando qgue sélo existe I = {0, F,, 0} y H={N 0,H}.

oF
7y = = 24-4
Fg 5 ( )
1 P, |
| =t 25-A
H, {w droz ( )

Se debe cumplir que los ciampos tangenciales Eg y M, deben ser tgual en la frontera

aire-tierra de uno y otro Jado.

Esto es que

F ] —r -
EY =F,=F, (26-A)
b af{oF, 1 (oF, 19F, | 9F,
el e T R e 27-A
i, 0z ( or J i oy, ( or = o 2 W, 0z ( )

Ahora si, ya podemos aiiadirle a la solucién general el término de fuente. Como In
fuente va sobre la superficie o encima de ella, el término de fuente se le asigna al semi-espacio
de aire. Se halla que en cada semi-espacio se cumple una ecuacién diferencia como la (14-A)

!

y en cada uno se obtiene una solucién para F, del si guiente tipo.

=N,

, -t o
F,o=-tELE +J A ™I AN en el aire ,  (28-4)
o : ’

o 4n

ol
!

9




F, =f B S, 00 )N en ol Semi-espucio (29-A)
0

donde

~tigbz—h|

f' _—ipm e _ —ioum

¢ 4 2 ar

f ety i
[

Es el potencial primario, debido a ung fuente en un espacio completo.

AD) es el campo reflejado. Como es en el aire, s6lo hay reflejado
B - eselcampo transmitido. Como es un semi-espacic infinito, sélo hay transmitido,
h es la altura de la bobina sobre ia superficie.

No conocemos  A(L) ni B(A), pero de las 2 condiciones de frontera, obtenemos 2
gcuaciones que involucran a A y .
AL L W,
[+

| ~yT _ —iyz
i +AR)e " =B\e )

—f WL A miglz~hp My ~uz 5,7
el ———AM)e " =—RNe
amt,  u, Ho ) ty *

Resolvemos el sistema de 2 ecuaciones. Decimos que ta interface aire-tierra esty en

A (l) = _I_(PLH.E . 2},’_ . ”"p" - "l_!-‘lj ~tigh

? , 30~
4y g, + il ( 4)
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B (x) = —-i—(i)_lll’” ___AL 2”ul"l'l =il

(31-4)
S A TR TR S TN T
De esta forma si colocamos Ia bobina sobre la superficie, es decir 1 = 0.
[N L R eV (YL en el Aire (32-A4)
=T 2n I 7L+l 0 ’ .
F, =- fon _A e "JO)dh en I Tierra (33-4)
! 2T Jo At i, 0 ' o
El campo eléctrico queda:
JF, u Hnj.un - 7(‘2 s .
2 —— | ———e ] (Ar)dN 1 Aire | 34-A
Eay,= o 21 Ju T W(Ar)dd en e e ( )
I, imum R
=R el [NASp L I Y la Tierra . 35-A
lra, 5 Ewi J" " +?L (AL en I Tierra ( )

Estos son los campos en el dominio de Ia recuencia () cuando la fuente es un dipolo
/
magnético vertical por donde circula una corriente de frecuencia fija. Si pasamos la ecuacién

(35-A) al dominio del tiempo, mediante la transformada de Fourier y usamos como fuente
un dipolo magnético vertical, por el cual circula una corriente constante y subitamente se
interrumpe (transitorio de corriente), obtendremos los famosos anillos de corriente (smoke

rings) que report6 Nabighian (1979)..

CAMPO ELECTRICO DEBIDO A UN DIPOLO MAGNETICO VERTICAL SOBRE
UN SEMI-ESPACIO ESTRATIFICADO DE TRES CAPAS

Para resolver este problema se plantea una ecuacién diferencial como la (14-A); una

para el semi-espacio de aire, otra para la primera capa, otra para la segunda capa y una tiltima




1N

para el semi-espacio que queda debajo de la segunda capa. O sea, que queda un sistema de
cuatro ecuaciones diferenciales del tipo (14-A) y cada una tiene su solucion general del tipo
(23-A). Posteriormente se sueldan las 4 ecuaciones generales mediante la condicion de que

los campos eléetricos y magnético tangenciales sean iguales en las respectivas fronteras.

Sus respectivas soluciones generales son:

4

Fﬂ,:J ) [l—%ii'—e_""z+D(,(l)e"°:].l(,(?u')dl , para 2SO0,  (36-A)
F”=J; [Cl('k)c"“'z+ Dl(x)e"‘z].lﬂ(?u')dl , para 0<z<h , @7-4)

F,= J; [CZ(X)e'"’: + Dz(x)e""]ft,(lr)dl , para h<z<h, , (38-A)

F,= J;m C,()u)t;_""z +JArYdA , para z2h, (39-A)
donde:
r, es el potencial en el semi-espacio aire
r, es el potencial en la primera capa comprendidaentre z =0 y z=h,.
I, ? es el potencial en fa sepunda capa comprendidaentre z=h, y z=h,.
F, eselpotencial en laterceracapa (semi-espacio)entre z=h, y 2z =eco,
D (\) son los coeficientes de veflexidn.

C, ) son tos cocficientes de transmisidn.
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Para poder soldar las 4 soluciones generales (ecuaciones 36

calcular fos coeficientes ) y b

a 39-A), necesitamos

() paracada capa aplicando las condiciones de (que
fos campos [, y H, son iguales en |

(26-A) y (27-A), obtenemos:

as fronteras compartidas, Asf por las ecuaciones

[oyun
—"‘in_—"+D""—“C|+DI s
O =t C e
47[ 4] 1~1 171

Ce "MD" = oMy De | (40-4)

=t 0t N1 —tih whr
“#Ce M D" = gy, Cle ™ “tiDe

—indt, "2"2

Cpe

' =t h
+De " =Ce

L

=1l 1yt =tiyh
e T Dt = gy e

Mediante la solucién de este sistema de 6 ecuacién, obtenemos las expresiones para

C.(A) y D,. Después de bastante dlgebra se obtiene:

Mf' Affu ~
AD A~ A
DA ;__._..‘l(__).____
"| - N!qg

CA) =D, Mg,

Dy =208 Mo+ a

(41-4)
Cl(l)f?l_m_’_*'Dl(M"h
s ’

C(A) = D, (Mytyag,

D,0\) =

b

Co(M g, + D, (Mg
C;(X): 2 hmq 2 22 ’
23




donde:

——— )Pl
4, =c ,
2;:2
‘h = ’
’ I
o ™="
th
Pyz
=€
1
ql?.m -
52

q 3= “2.\‘72‘112;"

4s =4t

’

H
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ds =g, —q;)

qh = qlm(qs + ”Iqsi) 4

¢4 = q|((].;”| “([5) ’

4

¢, =
IN flo

Go=qy+1

qlllzuf“ _(IH! ’

Pu=utl,

qn=c )
Py

dn=c¢
1

q22m=_— ?
p¥

Hy=h, espesor de la  primera capa
Hy=l,~1, espesor de  la segunda  capa

i, :'\’)Lz-l' .’&12 s k?Ziwl.lG, s
= NA R 1k =iops,




2 -
=Sk ky=iops,
Entonces los campos eléctricos para cada capa, de acverdo a la ecuacion (24-A) quedan:

E@“(r,m)—-—w&amj el p " Ae™ eI para z<0

Ey,(r,o Q’fl J“ [C Qe D,(?L)c“"]-’ (Ar)IA para 0<z <h, (42-A)

Egz(f',(ﬂ)=%iﬂ£“ [ C,(Me™™ +D,(A)e" ]J,(?\.r)dl para <z <h,

PRGN w—’-”-{?-r- J Ce ™y fAP A para z 2,

Nétese que el érmino ¢! e5 el término de fuente, y se halla en la ecuacién
correspondiente al semi-espacio de aire, porque asi es en la realidad. Pero si quisieramos
calcular Ia funcién de Green en un semi-espacio estratificado, sélo habrfa que colocar el
érmino de fuente dentro de cuada capa. Pero como la funcién de Green en este caso
Goll r —r' ), ) seria el campo eléctrico en la direccién @, debido a un dipolo magnético
vertical de momento unitario y puntual que se ubica en fa capa ntimero "n" es como si la

fuente se colocase en esa capa. Por eso es que nosotros para la funcién de Green, usamos:

Ex(lr~r'|, o)
e 43-A)
il

!

Porloregular en la literatura cientifica es comdn caleular las funciones de Green, como

el campo eléctrico debido a un dipolo eléctrico en la direccisn (v, y,2) ,resultando un Tensor

de Green o funcién Diddica de Green (Tai, 1971; Weidelt, 1975).
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Sialas ecunciones (42-A) les aplicamos 1o transformada inversa de Fourier, obteneimos
los campos eléctricos en el dominio del tiempo. Si como fuente usamos un transitorio de
corriente por la bobina, obtendremos los anillos de corriente (Smoke Rings) propagindose
enun media estratificado. Hoversten y Morrison (1982) observaron que a diferencia de ondas
propagadas, no se crean varios anillos de corriente debido a las reflexiones en las fronteras

de las capas, sino un sélo anillo de corriente deformado por la presencia de tales fronteras.
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APENDICE B.- CAMPOS MAGNETICOS PARA BAJOS NUMERQOS DE

INDUCCION Y PRINCIPIO DE OPERACION DEL EQUIPQ
sEONICS EM-34

Para bajos nimeros de induccién, los campos ticnen un comportamiento particular que

favorece la interpretacion. Existen equipos que estdn disefiados para aprovechar esta ventaja,

Para ejemplificar, tomaremos el caso de un dipolo magnético vertical como fuente y
olro como receptor. En el apéndice A calculamos el campo eléetrico debido a esta fuente
sobre un semi-espacio homogéneo. Ahora nos interesa calcular el campo magnético vertical

(71,) debido a esa fuente, ya que eso es lo que mide el receptor.

De la ecuacién (7-A) podemos caleular (/)

) H, =—gF L PR, (1-B)
or o 977

Como conocemos Ia expresion de F, dentro del semi-espacio (ecuacién 33-A), nos

queda

1
H?

K -2
=5 i—_:—c Sy . (2-R)

Pero si nuestras mediciones siempre las realizamos en la superficie (0 sea z=0), Ia
integral tiene solucién analitica
]

3 .
A J(Ar )cm..__ﬂ_[9 (Qikr — 4k %* +ik-’r-‘)e'*'] . G-B)

H =
?Jt (] ?L+u .?thzl

2z

donde
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w=\AN1kr y K =iopo

r es la distancia entre la fuente y el punto de medicién o la distancia

emisor-receptor.

Si nosotros graficamos H, para z=0, obtenemos la grdfica de la figura 1, donde

s¢ muestra {a parte real e imaginaria de H, para varias frecuencins (f:fﬂ sobre un

semi-espacio homogéneo de © = 10728 /m y una separacién emisor-receptor de r = 100sm.

Es de observar que para frecuencias muy bajas Ia parte real es una recta horizontal y
la parte imaginaria es una recta inclinada, Trabajar con el campo magnético vertical en bajos
numeros de induccion, equivale a trabajar en frecuencias tales que la parte real e imaginarias
8¢ comportan como rectas. La justificacién de esto, la obtenemos manipulando Ia ecuncién

(3-B).

Si en la ecuacién (3-B) tomamos ¢ y lo desarrollamos por series de Taylor, nos
queda

_ 2.2 33 s 4d g ss
e""=1-s~fkr-5~2~’--~—«-”‘(’ LR kL (4~ B)
)

Al multiplicar por el resto de la ecuacién (3-B) resulta

n | 1 2
Hoso—ef g2 “ gty 2 5 s ] : 5-8
. 2’!&2"5[ Y~k tgk Sk (5-B)

J

St nos quedamos con log primeros términos, es equivalente a suponer que kr <!,

entonces los términos restantes son despreciables. Al término %2 se le conoce cono nittmero

de induccién. Por eso cuando Suponemos que es menor que uno, es equivalente a suponer
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bujos nimeros de induccion ("Low Induction Numbers: LIN), pero tambien es equivalente a
bajas frecuencias, Claro ests, que el dominio de LIN dependerd de Ia conductividud y
permeabilidad mds grandes esperadas en el sub-suelo. El equipo GEONICS asf o hace y
asigna una frecuencia diferente a cada separacion de sus equipos, con el finde no salirse del

°

dominio de LIN. Bajo estas consideraciones, la ecuacién (5-B) queda como

m l 2 2 l 4 4] “m [ l "'erZJ
M=o s b g | s L LR ,
! 21(&':'5[ 2 L 4rr’ 4

’ 3
m fopar
Ho=-—l1- J R (6-B
: 41[:"’,: 4 )
' Real u¢|=—zg3=fg : (7-B)
m copcr’]
Imag  |H) =] —— | QRO 8-B
mag ] [41:1"':” 4 ( )

De esta forma la ecuacién (7-B) representa el campo magnético medido en ausencia

de Ta tierra,

La ecuacién (8-13) representa la linea recta inclinada de Ia figura 1. Esto quiere decir
que al hacer kr« 1, el Campo magnético se comporta linealmemnte con el niimero de

induccién.

Equiposcomo ¢l EM-34 operanen estedominio, sélo que el EM-34 mide lacomponente
imaginaria, normalizada por el campo primario (H ) - Listo quiere decir que el defasamiento
que el equipo mide es debido unicamente a la parte imaginaria, pues la real es constante.

Ul wpor?

thag -5 = QRO 9-p
nag i i (9-B)
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Para que un equipo opere en este dominio se requiere que Ar € 1, o visto en términos

del "grosor de piel” (skin depth), que kr = £\f2—1 <1, donde &= \[qzm Paraque estosuceda
se necesita que el "grosor de piel” sea mucho mayor que la separacion fuente-receptor, o seu
que el producto ®Uo debe ser suficientemente pequeiio para que & sea grande, Como
esrelativamente constante, (excepto materiales iy y magnéticos), entonces el nlimero de onda
dependerd principalmenete de Ia frecuencia y la conductividad del medio. La frecuencia es
el dnico parémetro que el fabricante de un equipo puede manipular, lo demds depende del

sub-suelo. De esta form, se debe tener cuidado gue

co<<--?-—, . (10-1)
HGr”

Las frecuencias del equipo deben ser tales que cumplan la desigualdad (10-B).

LI EM-34 trabaja con 3 distintas separaciones emisor-receptor; 10, 20 y 40 metros y
para cada separacion wtiliza una Frecuencia diferente; 6400 H, para 10 m, 1400 H, para 20

my 400 H, para 40 m.

La figura T muestra In parte real e imaginaria de Ia ecuacién (3-B) normalizada por el
caumpo primario, teniendo como abeisa el producto  f*o*r? | En esta grifica se observa
claramente que cuando f*o*2 < 10" 1g parte imaginariade H, se comporta como una linea

recta (ecuacion 8-B).
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APENDICE C.- PRINCIPIO DE RECIPROCIDAD

La presente prueba del principio de reciprocidad, hasta Ia ecuacion (7-¢), esta basado en

Landau y Lifchitz (I 969).

. eLe . ' ' . 2
Si en dos sitios diferentes colocamos dos fuentes abitrarias de corriente J© y J9

P . . » . . . 1
estas inducirdn campos eléctricos y magnéticos. Sean . E, y H, los campos debidos a J®

pera medidos en el sitio (2). Sean K, y I, los campos debidos a J2 pero medidos en

(1.

SITIO 1 SITIO 2
J(l) J(i)
E,, I, E,H,
VxE, =/0B, VxE, =iwB,
VxH, = ~inh, + J© Vxl, = ~iob, + )

Si multiplicamos Jas ecuaciones para J"por los campos debidos a J?, y viceversa y

sumamos los resultados, nos queda

(M, * VXB, ~E, - Vxlb) + (B, - VxM, - W, - VT, = io(B, « H,~ 11, - B,)

HIOE, Dy =Dy B+ (B, - JO, - y®) (1-¢)

Supondremos que B = HH y D=¢E yquela susceptibilidad magnética () y

la permitividad eléctrica (&x) , la cual se considera compleja e incluye a la conductividad
eléctrica, son tensores que dependen de las propiedades de las rocag y son diferentes, segiin

midamos la propiedad en diferentes direcciones y sentidos. Si la propiedad que medimos g,
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0 i, $6lo depende de la direccitn en que midamos y no del sentido, se dice que el material
es Anisordpico (g, =¢) , pero si depende del sentido en que midamos, entonces se dice (ue

el material posee anisotropia intrinsecs (&, #8&y) .
De esta forma B, =, /,,: By=WuHy: Dy=¢e,l, y Dy =g,k .

De la ecuacién (1-¢) , vemos que:

En forma matricial: En forma indicial :
B, +H,= pi, -+ 1, By =, H 1, 2-¢)
B, M, =pll, « I, Byt = W Hy l,, (3~¢)

Si suponemos que la tierma es Gnicamente anisotrépica, esto es, que podemos

tntercambiar los indices; €, = & »entonceslasecuaciones (2—c¢) y (3—¢) resultan iguales.

Asi ha ecuacién (1-¢) gueda:

Ve (ExH,~ExH)=E,« JV-F, . J® (4~-c)
El término de la izquierda se justifica tomando en cuenta que

Ve (AxB)=B « (VXxA)—A - (VxB) y AxB=-BxA
Silaecuacién (4~c¢) fa integramos sobre todo el espacio
j Ve (Exi, ~ ExH )y = j(laz_- JV-K, « I dv . (5-c)

Aplicando el teorema de 1a divergencia a la parte izquierda




fv * (B xH,— ExIE,)dy :f(lil!xllz—lilel,) cds=0 6-c)

La dltima integral equivale a considerar los campos sobre una superficie esférica de
radio infinito, a cuya distancia ya los Campos son cero,

Asila ecuacién (5 ~¢) nos queda

f £, J%%y = f E, -« )% (7-¢)

Esta ecuacién significa que la suma total de las distribuciones de corrientes en el sitio
uno por el campo gencrado por la fuenwe 2, ey igual a la suma total de Ia distribucién de
corrientes en el sitio 2 por el campo generado por la fuente 1.

Si Hevamos 13 ecuacion (7—¢) aun terreno mds conocido

j 3 Edy = j Jdat + Byt = 1, J E,-di=1y,
v » i

enlonces
!, V2=12V, >
obien
Vi v, g
Lo ®-0)
!
Con

sideremos el caso de corriente directa para ejemplificar. Por por la ley de ohin
Vil =R Bsto significa que fa impedancia que medimos en el sitio 2 debida a 1 fuente 1 nos
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da la resistencia del medio. $i medimos Ia impedancia en el sitio | debida a la fuente 2 nos
dd la misma resistencia del medio, Lo anterior se mantiene independientemente de si el medio

es homogéneo o no, y de si es isotrépico o anisotrépico.

De Ia forma mds simple e principio de reciprocidad se cumple para materiales

anisotrépicos, es decir donde G =8 He=Wy Y Oy =0,

Vi en (2) debido a ta faenle (1) Vy en (1) debido a ba fuente (2)
f, en fuente (1) - I, cnfuente (2)

9-0)

A nosotros nos interesa aplicar el principio de reciprocidad entre dos distintas uentes;

un dipolo eléctrico y un dipolo magnético,

SITIO L ITIQ2
dV =E, - di dV =iwdaB,
I 1,
donde:
g es el campo eléctrico debido a un dipolo magnético.
B, es el campo magnético debido a un dipolo eléctrico.

Aplicando la ecuacién (9-¢ ):

indaB, Fudl

/y L

—~wldaB, = E,J df
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donde:

Lda es el momento magnético de 1a bobina ()

5df es el momento cléctrico del di polo eléctrico (m,)

Entonces:

~lonmyB, = m £,

1 m
B =——p (10 -¢)
T ~iwny
Esto significa que hay equivalencia entre campos perpendicutares. Es decir, si mido
£y debido a un dipolo magnético y o muitiplicamos por un factor que depende de Ia

frecuencia, obtenemos e campo B, debido a un dipolo eléctrico.

Apliquemos esto a la ecuacién de dispersion
OB (r) =f(},,(|',r') <J@)dv (IT-¢)

Esta ecuacién In podemos interpretar como la suma de los productos de cada elemento
de corriente en el subsuelo, por ¢l campo magnético debido a un dipolo eléetrico elemental
(de momento unitorio), que es la funcién de Green | Gup(r,r)) . Si sumamos todas estas

contribuciones sobre todo el vol umen obtenemos el campo magneéticoen z que mediriamos

en el receptor.
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Entonces Gy(r,r’) esel tampo magnéticoen z debido a un di polo eléctrico elemental

(de momento unitario). Por lo tunto G

(10-A), consider

#{t5r") 1o podemos c: teular de fa ecuacién diferencial

ando un término th, fuente y obtenemos B Ar, 1) Jqueesel ¢

ampo magnético
debido a un dipolo eléctri ICO, para que sca de momento unitario, hasta hacer:
Gyrr) = B.(r,r )
il r)= m,
Pero por el teorema de reciprocidad
B.(r,r'y Eyr,r).
Gylry)y=—-1 2220077 (12~¢)
m, —! wf"n

Estoequivale a decir que en lugar de considerar el Campo magnético debido

a un dipolo
eléctrico elemental, consideramos eleq

unpo eléetrico debido a un dipolo magnético elemental,

normalizado por su momento y la frecuencia.

Entonces la ecuacién de d Ispersién nos queda:

F o
SI}:(I') = —~9-(:’;-:-1-;;;1_'_~!) . @(.-’)dv (|3 — (',)

Siquisiéramos comprobar la ecuacién (10~¢) |, basta con observar el campo eléeuico

debido a un dipolo mingético vertical en supetticie (Kaufman y Keller, 1983):

" Hyakr
Egfr) =~ 2“,;:9; 13~ =3ikr — k336

y el campo magnético vertical debido a un dipolo eléctrico horizonta.
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nk;ﬂ (3 -3 = 3ikr —k’r*)e™]

") m,
1(r)=—
: 2

Igualindolas queda:

Entonces:

", {omy,

Bocerner (1990) por simple inspeccién obtiene varios ejemplos de equivalencias de este
tipo. Pero no considera el fundamento para que existan estas relaciones. Por el principio de
reciprocidad podemos hallar equivalencias de fuentes totalmente ditintas, con la tnica
condicion que no exista anisotropia intrinseca, esto es, que los tensores de las propiedades

electromagnéticas de la tierra sean simétricos.




APENDICE D.- LEY DE BIOT-SAVART

Varios autores han tratado de determinar qué regiones del subsuclo influyen mis af

tomar una medicion. Para esto, ellos han hecho uso de la Ley de Biot-Savart. Bryan (1987)

lo hizo en el dominio del tiempo, usando como fuente un alambre de corriente aterrizado. por

el cual se inyectaba un escalén de crriente y un dipoto magnético vertical como receplor.
Sidorov y Gubatenko (1974) lo hicieronen el dominio del tiempo, considerando dipolos
magnéticos verticales como fuente y receptor sobre una "capadelgada” (espesor mucho menor
que la longitud de onda). Nosotros tomamos el tema y determinamos la zona de influencia
suponiendo que la Ley de Biot-Savart es la indicada, tal como lo habrian hecho los otros

autores. Sélo que en nuestro caso consideramos dos dipolos magnéticos verticales sobre un

semi-espacio homogeneo.

En la aplicacion de la ley de Biot-Savart se contemplan las corrientes inducidas en el
semi-espaciodebido a lafuente (en nuestro caso, un dipolo magnético vertical) cuando circula
por ella un escalén de corriente. A estas corrientes inducidas se les conoce en inglés como
"Smoke Rings" y en este caso tienen simetifa cilindrica, debido a las caracteristicas de Ia

fuente (Nabighian, 1979), como se puede ver en la figura D-1(a).

Fuente Receptor

sE(xy2)

z Seccidn Transversal Vista en Planta

(a) (b)
Figura D-1
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Para hallar laexpresion de 1a Ley de Biot-Savart, considerando dos dipolos magnéticos
verticales (bobinas horizontales), partimos de la expresion general

B IxR

= Y

1
dn Jy IR P
de la figura D-1(a), vemos que

R=(x,-x)i-yj—zk vy

IR =V, —x)+y+z7°

La expresion para las corrientes “smoke rings”, de acuerdo a la figura D-1(b),

obtenemos:

I=1J1é
donde

RICRV

Fp= (x —_\'f)z + )12

Como sélo consideramos la componente vertical def campo (B.), entonces

1Tty P& -2, —x)

Fy Iy

JxR), =

De esta forma la expresion del campo magnético vertical es

woI e
- - weertme [ e (o Yx —x. ] ,
B‘4n4RFW“ (r=xp) (v = xheh
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ABSTRACT

The application of a fast imaging technique to dipole-dipole resistivity data from the
Aluachapdn-Chipilapa geothermal ficld, produces resistivity sections comparable to those
obtained by trial and error methods using relatively intensive forward computations. The
imaging technique is an approximate inverse method based on low resistivity variations, that
produces reasonably good results for moderate and hi éh registivity contrasts. The method
considers distributions of minimum structure for representing the earth and uses quadratic
programming in the search of acceptable solutions. The images are obtained in a single
iteration in the fashion of a fast transformation of apparent resistivity pseudo-sections into
true sections of resistivity versus depth. The transformation was applied to four long-offset
dipole-dipole_ lines. The same lines were also interpreted independently using exact forward
modelling by different imerprctérs. In general, the images reproduce the main features of the
forward models but also include subtle variations that are difficult to recognize in
trial-and-error results. In some cases, the images combine features of the different individual
models obtained by the interpreters. The application to Ahuachapdn-Chipilapa illustrates the

usefulness of the imaging technique in the interpretation of dipole-dipole resistivity survey

data from geothermal fiekds.
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INTRODUCTION

A number of geological and geophysical studies have been carried out in recent years in the
Ahuachapin-Chipilapa geothermal area to complement earlier investigations, Most surveys
have been designed to improve the delincation of the Ahuachapdn ficld, currently under
exploitation, and to investigate its possible extension to the Chipilapa area. Geophysical
studies include gravity (Rodriguez and Rivas, 1986; Flores, 1991), Schlumberger vertical
electrical soundings (Diaz, 1983; Rodriguez, 1985; Flores et al., 1991), long-offset
dipole-dipole resistivity profiles (Rodriguez, 1988; Fink et al., 1989), and closely-spaced

magnetotelluric soundings (Romo, 1990; Flores et al,, 1991 ).

The dipole-dipole resistivity measurements have been the subject of a number of
interpretations using standard modeling techniques. In the present papér we describe
alternative models for these data. Qur results are based on the application of a new automatic
method for generating resistivity distributions of the subsurface. We compare these
distributions or images with the models obtained by the other authors. The object of our work

is to illustrate the usefulness of the new method and to improve our knowledge of the

subsurface conditions in the Ahuachapdn-Chipilapa area.

The dipole-dipole array of electrical prospecting has several advantages over other
resistivity arrays when used in areas of complex geology. These advantages include a very
high sensitivity to lateral variations of electrical resistivity, a greater depth of penetration as
compared to other popular arrays and, regarding field work, the shortest cables and least cable

moving to achieve comparable depth of exploration. In the mining industry it is preferred
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mainly because of its higher sensitivity to lateral features. For the same reason, it is also very

useful in geothermal exploration when the objective is the delineation of latera! variations of

resistivity at depth.

Perhaps the main disadvantage of the dipole-dipole array data concerns interpretation,
Qualitative interpretation by means of inspecting pseudo-section contours is not practical in
complex environments, because shallow resistivity zu’womalies propagate to larger dipole
separation and mix with the signatures of deeper targets. For the same reason it is not possible
to assemble two-dimensional models by stringing together one-dimensional interpretations.
Some automatic inverse methads have been reported in the literature (¢.g. Tripp et al., 1984),
but these are not widely available, and, in general, they require relatively extensive
computations. At present, the most used approach is to employ a forward modelling scheme
and through trial-and-error attempt to match the observed pseudo-section. This is a powerful
technique in the bands of experienced interpreters. However, good fits to the data are usually
obtained only after long hours of hard work, unless down hole electrical logs are available to

help constrain the interpretation. The final models tend to be user dependent, reflecting the

intrinsic nonunigueness of the inverse problem.

Toaid inthe interpretation of dipole-dipole resistivi ty data, we have been experimenting
with a number of fast-algorithm approximations (e.g. Cavazos-Garza, 1986; Comparin et al.,
1989; Cavazos-Garza and Gémez-Treviiio, 1 989), for implementation on personal computers,
The results we present here are based on the approxtmation given by Cavazos-Garza and
Gomez-Treviiio (1989), although the actual a gorithm we use has been sa.lbstunlfiully modified
from its original version to properly accommodate complex structures and to improve the fit

to the data. The details of the method were presentéd by Pérez-Flores er al. (1992a, 1992b)
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and are described in Pérez-Flores (1995). Our purpose here is to present examples and
applications of the method to geothermal data and to compare the results with the models

obtained independently by other workers.
GEOLOGICAL BACKGROUND

The main morphological features around the Almuchup;'in—ChipiIapa geothermal area are the
edifices of the Laguna Verde, Las Ninfas, E1 Hoyo de Cuajuste and El Cerro de Cuyandusul
volcanoes (Fig. 1). They all lie within the Plio-Pleistocene Concepcién de Ataco Caldera.
There is important surface hydrothermal activity in the area: El Playén, Cerro Blanco, El
Sauce, San Carlos, Agua Shuca, Chipilapa, L.a Labor, Termépilas and El Tortuguero. Four
mayor units in the lithologic column are reported in Ahuachapin: surface material, young
agglomerates, Ahuachapin Andesites and older agglomerates (e.g. Aunzo et al,, 1991;
Gonzilez-Partida, 1992). The surface material contains a shallow aquifer which responds
very fast to rainfall. "l‘he young agglomerates contain a regional aquifer which responds to
seasonal variations in precipitation. In the depth range of 500 to 800 m the Ahuachapin
Andesites contain a suline aquifer, which is directly related 1o the geothermal reservoir and
is recharged through the Laguna Verde and Las Ninfas volcanoes (Romagnoli et al., 1976;
Aunzoetal., 1991). From Na-K-Ca geothermometer measurements and from the geochemical
analysis of Ahuvachapin well fluids, Steingrimsson et al. (1991) reported before exploitation
reservoir temperatures ranging from 239 (o 260 °C and salinity concentrations from 6900 to
8600 mg/kg. Since exploitation temperatures in 1987 fall to 228-260 ‘C and salinities to
5900-8300 mg/kg (Truesdel et al., 1989). From these measurements they are!able to locate
zones of fresh water recharge on the basis of where salinity changes most after exploitation,

The hydrological madei proposed by Steingrimsson et al. (1991) for Ahuachapdn also takes
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into consideration the principal known faults. On the other hand, it is common knowledge
that solutions of Na, K, Ca chlorides at igh temperatures in pores of a resistive matrix behave
as a very good electrical conductor. This implies that geothermal reservoirs in this area will
show as very good conductor in a resistivity modet, In general, good conductors are associated
with dissolved chlorides in the geothermal fluids, to clays produced by alterations, and to a

combination of both eflects.
THE DATA

‘The deep penetration dipole-dipole resistivity survey was sponsored by L.os Alamos National
Laboratory and funded by the United States Agency for International Development. The data
were taken along the four lines labeled L-1, £.-2, L-4 and L-5 on Fig. | (Rodripuez, 1988).
Logistical problems prevented to run line 1.-3. All lines are over 10 km lon g uand were surveyed
using dipole lengths of 500 and 1000 m. In the first case, the largest dipole separation was
7000 m with measwements every 500 m. Using standard notation this means that

measurements were taken at integer multipliers on the dipole length from n=1 to n=14. In the

case of the 1000 m dipole length, the largest dipole separation was 6000 m with measurements,

taken again every 500 m. That is, from n=0.5 to n=6 with steps half the dipole length. In both
cases measurements were also taken using rather small 100 m dipole separations. More details
of the survey can be found in Rodii guez (1988) and Fink e¢r al. (1989). We will only add that
the transmitier source used a 35 kW motor generator, and that to avoid the unwanted effects

of electromagnetic induction, the waveform consisted of a square wave with rather long

injection semi-periods of 20 s.
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In many ways the dipole-dipole resistivity data from the Ahuachapén-Chipilapa area are a
unique data éet. For one thing, the survey was designed to reach greater depths than most
surveys. Also, despite the low resistivities found in some areas, the data are free from
electromagnetic induction eftects. A third asset is that the data are hi ghly redundant, In fact,
the survey can be treated as two separate, independent experiments, each with its own dipole
fength. This has allowed cross-checkings and comparisons that confirm the excellent quality
of the data. In this paper we use only the 1000 m dipole data because it is less affected by

topographic effects than the shorter dipole data {Fink er al., 1989).

The data for the four lines are presented in Fig. 2 in a standard pseudo-section format. The
apparent resistivity values are plotted on the horizontal axis at the mid-point of the symmetric
array, and on the vertical axis at the indicated dipole sepacations. The plotting of dipole-dipole
data in pseudo-section format is intended to represent vertical sections of the earth below the
survey lines. They are useful in the first stage of interpretation to estimate the order of
magnitude of the resistivities in the ground, and to detect and locate approximately the
anomalous zones, More realistic sections of the earth can be obtained only after interpretation
of the data in terms of true variations of the resistivity distribution. This is a most important
step because it allows the estimation of the true position and depth of an anomalous region.

Also, it is possible to estimate the actual electrical resistivity of the region and relate it to

its physical state.

The apparent resistivity data represent spatial averages of rock resistivity over volumes that
in the present case, range from one to tens of cubic kilometers surrounding the ejectrode array.

The process of interpretation can be viewed as an attempt to "deaverage” the set of apparent
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values to convert them into smaller-volunie, specific values. In the next section we describe
in simple terms the method we use to “deaverage” the apparent resistivity pseudo-sections,

to convert them into images of the subsurface.
THE IMAGING TECHNIQUE

Animaging technigue is intended to be a relatively simple transformation of apparent
resistivity pseudo-sections into sections of true resistivity versus depth. The transformation
takes into account only the most fundamental relationships between the measurements and

the resistivity distribution, and it is not intended to be a rigorous inverse method. We use a

linear relationship of the form
Pui = f Fiv) pry dr, (h

where p,; represents the i-th apparent resistivity measurement and F; is a scalar function

of the position vector v and of the position vectors of the current and potential electrodes
for the i-rh measurement. The unknown resistivity distribution of the earth is represented by
p(r), which in general can be a function of the three space variables. In the present case we
assume that the resistivity distribution varies only over the cross-section defined by the survey

line, which is the same assumption made by the other interpreters of the dipole-dipole

resistivity data from El Sajvador.

The explicit mathematical expression for the scalar function 7 (r) is given by Cavazos-Garza

and Goémez-Treviiio (1989). The function represents the Iréchet derivative of the data with




respect to the resistivity distribution for the case of a homogeneous half-space. In general,
the Fréchet derivate depends on the resistivity distribution, in which case the integral equation
thatrelates p,; to p is nonlinear (Gémez-Trevifio, 1987). Equation (1) is a particutar linear

case that we have found useful and practical in the interpretation of field data.

The volume integral in equation (1) extends over the entire hatf-space representing the earth,
The half-space is divided into a large number of voll.lme elements, each infinite in length
normal to the section, as illustrated in Fig. 3. The elements have a width equal to one-half
the dipole length, but their vertical dimensions increase with depth, beginning at a small
fraction of the dipole length for the shallow elements. Keeping the dimensions of the elements
fixed, the problem of intcrprclalioni consists of finding an adequate set of values for the

resistivities of the elements, in such a way that the response of the composite model resembles

in some fashion the set of measured data,

The discrete version of equation (1) can be written in standard form as
y = Ax, 2)

where the vector y represents the set of apparent resistivity measurements, and the element

A;; of the matrix A the integration of the function Fi(r) for the i-th measurement over the Jth
volume element. The vector x contains the unknown resistivities of the volume elements in
the ground. In general, x isa vector of higher dimension than y , i.e. the system of equations
defined by (2) is underdetermined, which in practical terms leads to an infidite number of
solutions. The solution we find follows the philosophy of Tikhonov and Arsenin (1977) and

its recent version known as Oceam’s inversion (Constable ef al., 1987). The basic idea is to
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find an adequate compromise between the fit to the data and the spatial variation of the

solution. We accomplish this using a standard quadratic programming technique (Gill et al.,

1986).

We find a vector x that minimizes the quadratic form

ly-Axi+Bx"D'Dx, 3)

subjectto L;<x; < U j» =1, m, where m is the dimension of x . The second term represents

the roughness of the madel, because the matrix D s constructed for the whole term torepresent
BVp-Vp, where p represents the resistivity distribution, The factor B is a trade-off
smoothing parameter that can be varied by the interpreter depending on the desired fit or

roughness of the model.

Atthis point, and before we present the models for the fourdipole-dipole lines, itis convenient
to explain with examples the procedure outlined above. The input to the algorithm is the set
of apparent resistivity vatues and the corresponding positions of the current and potential
electrodes. Also required is the number and the geometrical dimensions of the iso-resistivity
volume elements that represent the earth. The other quantity needed is the value of the
parameter 3. The output of the algorithm is the vector x , which contains the resistivities
of the different ground elements. Thig vector represents the model of the earth,

Fig.4 shows three models obtained for line L-1, each for a different parameter 3. Fig. §

shows the corresponding pseudo-sections calculated {rom the three models according to




equation (1). In all three cases the data consist of the same 131 apparent resistivity values,
and the number of ground elements of unknown resistivities was 216. A 486 personal computer
took 15 minutes to compute matrix A, and one extra minute to solve for each image. The
values chosen for the parameter 3 were 107,107 and 107", The effect of increasing 3 is
to smooth the spatial variations of the modets and to deteriorate the fit to the data. The problem
of deciding which model best represents the earth is a question of how much we want the
observed and calculated pseudo-sections to resemble onlc another. The key point to notice is
that while the models change significantly when increasing B, the calcutated pseudo-sections
do not change as much. Even for the relatively large value of B=10", the calculated
pseudo-section in Fig. 5 reproduces many of the features of the observed data shown in Fig.
2(a) for line L-1. This means that somg of the features of the model for B=10" are not
actually required, because a much simpler modetl is still capable of reproducing the observed
pseudo-section. The philosophy of the imaging techmique is then to choose the simplest model
that reproduces the data reasonably well, so as to avoid the inclusion of unnecessary variations

that are not actually resolved by the data. We have found that B=10" or B=10" are

adequate for most applications.

‘The broken lines at the lower corners of the sections separate the areas that are not well covered
by the dipole-dipole array. The lines are drawn followin g the standard rule of 45 degrees used
in the preparation of pseudo-sections when the vertical scale is intended to represent depth.

Notice that below these tines the images change most when varying the smoothing parameter

f3. This is because these areas are less well sampled by the array.

RESISTIVITY IMAGES
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Priorto any type of interpretation of resistivity data, itis very important to consider the possible
existence of systematic errors in the data, such as clectromagnelic induction or topographic
ellects. Asexplained carlier, the first source of errors was avoided in the field by using long
periods of current injection. The second effect depends on the site and must be corrected if
shown to be significant. Most interpretation techniques, ours included, assume a flat ground.
The topographic effect can be corrected to a certain degree when normalizing the data by the
effect of a homogencous earth with the same topogl.'uphic relief (Tox et al., 1980). We
computed the topographic effect for tine L-1, which is the one most affected by topography
of the four that were interpreted. The correction factors were computed using the
finite-difference algorithm of Dey and Morrison (1979}, as described by Flores ef af. (1991).
The factors were applied to the data to obtain a corrected appurent resistivity pseudo-section.
We then proceeded to obtain images usin g the original and the corrected data, and compared
the results for different values of the parameter B. Only for the smallest value of B =107
were the images slightly different. For B=102 and 10 there was no significant dilference

when using the original or the corrected pseudo-sections.

Fig. 6 shows the computed pseudo-sections for the four dipole-dipole lines, in the same order
and using the same scale as for the observed data shown in Fig. 2. The corresponding
pseudo-sections look very much alike, indicating that the models reproduce most of the
significant features of the observed pseudo-sections. It must be noted that a good fit to the
data is not a guarantee of the adequacy of the image to the real earth. This is true in general
forallinversion algorithms, and more so for our fi rst-order approximation to the full nonlinear
inverse problem. For this reason we include in our analysis the models that have been obtained

by other interpreters, as a way to validate and demonstrate the usefulness of our method in

the interpretation of field data.

242




LINE L-1

Line L-1 was interpreted by Quijano (1989), Fink (1990) and Flores et al. (1991), all of them
used the two-dimensional forward modelling ajgorithm of Dey and Morrison (1979). The
three models are shown in Fig. 7 together with the resistivity image obtained using the
procedure outlined above. It is interesting to note that the degree of complexity of the three
models ebtained through forward modelling follows lhéir chronological ovder. The first and
simplest model A is that of Quijano (1989), foltowed by model B of Fink (1990) and finally
model C by Flores er al. (1991). More than casual, we believe that this relative complexity
is most natural when using trial and error methods. Successive modeliers will always try to
improve the fit of previous interpretations. This is usualy accomplished only by adding new

features and complicating an existin g mocdel,

‘The aim of comparing the models is not to decide which of the four represents better the real
carth. This a very difficult question that could only be answered with extensive drilling and
well log analysis down to several thousand meters depth. Rather, one of our purpose here is
to demonstrate that the imaging technique is & practical and viable alternative to forward
modelling. The object of the exercise is to inspect the three forward models and contrast
them with the resistivity image, so as to find differences and similarities and, at the same

time, increase our knowledge of the subsurface conditions below line L-1.

This is the method that we follow. First, we choose the most si gnificant conductive features
in each model, and then proceed to find them in the resistivity image. Model A, the first to
be postulated to explain the data for line L-1, presents a low resistivity zone that begins at

the NW edge of the section and extends SE up to km 4. This conductor corresponds to the
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Ahuachapdn producing zone. Moving next to model B, its most significant feature is a very
good conductor that is also associated with the Ahuachapdnreservoir, but in contrast to model
A, the interpreter added a deep vertical conductive "channel” intended to simulate a zone of
upllow. This channe! is focated at km 3.5 and extends down to a depth of 2 km. Model C
includes two conductors in the area of the Ahuachapdn reservoir. One is very shallow centered

at km 2, and a deeper one centered at km 3.5.

All three models, A, B, and C, include conductive bodies in the NW half of the section which
corresponds to the Ahuachapdn producing zone and its surroundings. In the same area the
resistivity image (model D) presents a conductive zone centered at a depth of 800 m. This is
the view of the reservoir offered by our method. itcan be observed that it correlates reasonably
Wcll with the other models, and in particular with model C. In a following section we compare

the resistivity image with information obtained from deep wells,

Model Cincludes afong, deep conductor that extends from km 6 to the SE end of the section,
a low resistivity zone present in neither model A nor model B. This conductor represents
possible feeder zone for the Ahuachapin geothermal field from the Laguna Verde and Las
Ninfas volcanoes. Turning now our attention to the resistivity image (model D), we also notice

the presence of a deep conductor that extends from km 6 to the SE end of the section. The

existence of this conductor is also supported by the magnetotelluric data (Flores et al., 1992),

The analysis given above is centered on the main conductive features of the models presented
in Fig. 7. Although the discussion could be extended to include other low resistivity zones,
we prefer to stop here and leave any further analysis to the reader. Our only point is to

demonstrate that an approximate imaging technique, can be applied to field data in a rather

284




simple and automatic fashion, and obtain models that are comparable to those using more
tedious forward modeling. The reader may also refer to Fig. 4 which presents the resistivity
images for three values of the parameter f3. The conductive features discussed above are

present in all three images, indicating that the conductors are required by the data,
LINE 1.-4

Line L-4 runs almost parallel to line L-1, about 3 kn to the east, crossing the Chipilapa area
(Fig. 1). Only two forward models are available for this line. Model A in Fig. 8 is from
Quijano (1989) and model B from Fink (1990). The other two models, C and D, are resistivity
images obtained using values for the smoothing parameter B equal to 102 and 107,
respectively. Again, the object of the exercise is to analyze the forward models and identif y
their most significant conductive features, and then check to see if these are also present in
the resistivity images. A second, and perhaps more important objective, is to identif y any
new feature in the resistivity images that could increase our understanding of the Chipilapa

area,

Model A shows a conductive structure that extends from the NW edge of the section (km b
to just over km 4. The depth to the top of the conductor is 200 m over its entire length, the
depth to the bottom is variable and ranges from 1,100 m at km 2.5 and linearly increases to
2,000 m atkm 3.5, Movin £ in the SE direction from the conductor there is a gradual increase
in resistivity modeled by a series of vertical blocks. Turning our attention now to model C
(the resistivity image for B=10""), we notice the general resemblance of the two models.
The depth to the conductive zone is well defined and coincides with that in model A. The

conductor itself is centered at a depth of about 700 m and it extends dipping towards the SE,
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imitating the geometry of the decp conductive block of model A. We notice also the gradual
increase in resistivity towards the SE, that in this case presents undulations that reveal a deep
conductor at the SE edge of the model. The role of this conductor will be discussed later. For
the moment the point under consideration is 10 show that the most retevant conductive feature

of forward model A is also contained in the resistivity image.

We now turn to model B. In this case the relevant featu;'cs are a layered conductor that runs
over almost the entire section, and a locat conductive zone within the layering with a vertical
channel below km 2. In this maodel the gradual increase of resistivity beyond kim 4, ismodelled
by gradually reducing the thickness of the deeper and more conductive layer. In model A,
this was accomplished simply by placing vertical blocks of different resistivities, The
corresponding effects ure obviously not exactly the same on a pseudo-section, but the two
interpretations certainly represent independent views of how to fit the observed
pseudo-sections. The resistivity images offer another version that represents a compromise
between the two. The undulations of the resistivity distribution beyond km 4 represent both

a layered earth and a gradual increase in resistivily towards the SE.

Model B also includes within the layering a more conductive body with a vertical channel
that extends downwards to 2 km depth. In the resistivity image this body corresponds to the
low resistivity zone centered at a depth of 700 m below kim 2.5, We notice that in this case
there is some discrepancy in that in model B the conductive body is centered at a depth of
1000 m below km 2. There is also an offset in the relative location of the channel that
conynunicates the conductor with deeper regions. In the resistivity images the conductor
extends downwards and intercepts the bottom of the section around kin 4. In this respect the

images are closer to model A.
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The resistivity images in Fig. 8, both show a conductive feature below 1000 m depth that
extends beyond km 6, towards the SE edge of the section. This conductor seems to be
connected to the shallower low resistivity zone at the other end of the line. The situation is
similar 1o that observed in relation to line L-1 in Fig. 7. As in that instance, it is most tikely
that this deep conductor represents the hot fluid upllow to the Chipilapa area. Neither mode!
A nor model B show this possible upflow zone, although this may be partly present in model
B, considering the lower conductive layer that extends 'ulmost across the entire section. The
existence of the deep conductor and its connection to the shallower low resistivity zone is

also supported by the magnetotelluric study (Flores er al., 1992).
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LINE L-5

Line L-5 runs SW-NE and crosses both the Ahuachapdn and the Chipilapa areas. Again,
there are only two independent forward modeling interpretations for this line (Fig. 9). Model
A is taken from Quijano (1989) and model B from Fink (1990). Models C and D are resistivity
images for smoothing parameters f equal . 107 and 107, respectively.
.

Model A presents a broad low resistivity zone between km 4 and 7, that reaches a maximum
depth of 1400 m. Just below the low resistivity zone there is a relatively resistive triangular
feature that rests on the bottom of the section. Both the upper conductive and the lower
resistive zones can be easily identified in the resistivity images. The resistive zone corresponds
to the barrier that separates two large conductors, the first centered at km 2.5 and the second

at km 6. This last conductor corresponds to the Ahuachapin geothermal reservoir,

Model B shows two low resistivity layers of large horizontal extents, They are separated by
& zone or barrier of relatively Targer resistivity. Again, comparing models A and B, we have
two qualitatively different models that produce similar effects in a pseudo-section. The
resistivity images combine the two ditferent views by placing a dipping barrier between the
two localized conductors, one shallower than the other, simulating in this way the two

conductive horizontal layers.

Notice that lines E.-1 and L-5 cross approximately over the Ahuachapdn geothermal field (Fig.
1). Comparing the two images below this point we can check the bidimensjonatlity of the
structures., Obviously, three-dimensional effects are present because in a true two-dimensional

situation, one of the two perpendicular sections would be laterally uniform. What we are
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seeing in each case is a complex projection of a three-dimensional structure over a vertical
plane defined by the survey line. When the line goes exactl y over the structure there is usually
no distortion of the image, and this can be safely interpreted as a two-dimensional cut of the
structure (Cavazos-Garza and Gomez-Trevifio, 1989). In this respect, it is important to
compare the vertical distributioﬁ of resistivities at the cross-point of the two lines. They
should be very similar if the two images represent accurate perpendicular cuts of a
three-dimensional structure. We can see that in the pl'(;sent case, the vertical distributions of
resistivity below the crossing point (at km 3.6 on line L-1 and km 6.2 m on line L-5) are very
similar. They both indicate a zone of low resistivity centered at about 800 m depth. This

corresponds to the Ahuachapdn geothermal field.

Line L-5 also crosses line L-4, the cross pointis at km 9.5 along L-5 and at km 5.1 on L-4
(Fig. 1). In this case we notice that there is no major feature, either resistive or conductive,
that we can use as a reference (o compare the vertical profiles of resistivity. In both sections,
below the crossing point the variatﬁons of resistivity are very weak. This is conf irmed by
looking at the images of the same tine for dj ferent B parameters. The variations chan ge and
some even disappear because they are not well constrained by the data. However, comparing
the images of the two lines for B=10" (models C: Fi gs.8 and 9), we can see that the vertical
profiles are quite similar for the upper 700 m. Below this depth the two profiles depart from
each other, Although these differences may not be considered significant for the reasons given

above, they are a reminder of the limitations of two-dimensional interpretations.

Neither model A nor model B show the deep conductor present in the resistivity images
beyond km 9, towards the NE end of the section. The existence of this conductor is also

supported by the magnetotelturic study (Flores et al., 1992),
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LINE L-2

Line L-2 runs E-W and crosses both the Ahuachapin and the Chipilapa areas. Line L-2 and
line L-5 intersect at an angle of about 30° (Fig. 1). Their mutual proximity has been used by
Quijano (1989) and Fink (1990) 1o justify a single model for the two. Both interpreted line

L-5 and proposed the same model for L-2.

In the present case we can not expect a close resemblance of models and images, except in
the vicinity of the crossing point. Fig. 10 shows the three resistivity images for line L-2 for

B parameters equal to 10", 107 and 107, They are identified as models A, B, and C,

respectively.

The resistivity image for B = 107 shows three conductive bodies that stand out from the more
resistive background. The first body from west to east corresponds to the Ahuachapdn
reservoir. Itis centered at about kim 4 and at a depth of around 800 m. The second conductor
in the resistivity image is centered at km 6.5 and at about 500 m depth. This indicates that
the Ahuachapdn field extends further to the east. The third conductor in the resistivity image

is located at around km 11, and could not be included in the modelling of line L-5 by Quijano

(1989) and Fink (1990) because of the offset of the lines.

Line L.-2 runs paraliel and very close to one of the mignetoteturic lines described by Flores
etal. (1992). The interpretation of this MT line confirms the existence of the three conductors
that are shown in the resistivity images. Furthermore, their horizontal positions, approximate

depths and resistivities agree quite closely.
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Lines L-1, 1.-2 and -5, alt cross cuch-othér in the vicinity of the Ahuachapdn geothermal

- ‘ﬂcld T hns occurs ‘uound km 3 and 4 \lonz, L-1, between km 4 and 5 on L-2 and between
- ".km 5 and 6 5 on lme L-5 (Fig. 1). We can see by lmpecun;, thc correspondmg nnag,ee (Fig.
| 7, 9¢md 10) that in '1|I three cases the vertical variation inresistivity consists of alow resistivity
zone centered at around 800 m depth, and that the lowest resistivity is of the order of | ofnn-m.

This zone corresponds to the Ahuachapén geothermal FeServoir.
ANALYSIS OF RESISTIVITY IMAGES

Some of the conductive features observed in the resistivity imagés correspond to outcropping
conductors and must therefore in some way correlate with surface geological features or with
particular local conditions. In the Al uachapdn-Chipilapa area the outcropping conductors are
related to the presence of nearby hydrothermal manifestations (fumaroles, hot springs, etc.).
The deep conductors are correlated with information available from deep wells and with

results of the Flores et al. (1992) magnetotelluric study.

Linc L-1 shows two surface con(iuctors that correlate with the El Playén and Cerro Blanco
hydrothermal manifestations as illustrated in Fig. 11(a). Both surface expressions seem to be
connected to the deep conductor identified as the Abuachapdn reservoir, In the same figure
it can be observed that the producing wells in the Ahuachapdn field are all located in the
conductive region at depth. Notice also that the temperature decreases at the bottom of the
deepest wells and that this happens at depths where the resistivity increases. The ideal
relationship between high temperatures and low resistivities is of coprse only an
approximation in complex geological environments. Wells ah-10 and ah-12 reach the

conductive zone but show low temperatures at depth. This is probably related to the inflow
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of cool water that is believed to enter the reservoir laterally from the north (Steingrimsson et
al., 1991). Taking this into account, the degree of correlation suffices to demonstrate the
usefulness of the resistivity images s approximate indicators of temperature at depth. The
correlation is also reasonably good with what is known about the saline aquifer in the
Ahuachapdn Andesites. Fig. 11(b) shows a structural model taken from Aunzo et al. (1991).
It can be observed that the most conductive regions correlate with the saline aquifer within

the Ahuachapdn Andesites, particularly near the normal faults that connect the aquifer to

deeper regions.

Line L-4 crosses the Chipilapa area which is currently under exploration and might soon be
exploited to a limited extent. Fig. 12 itlustrates the resistivity images and the relevant
information for this line. There is no major outcropping conductor in this case except for a
slight decrease in surface resistivity between km 4 and 5. This feature is probably related to
the La Labor and Chipilapa hydrothermal manifestations which are nearby the line in this
part of the section (Fig. 1). This is also the area that has been drilled for exploration and
exploitation purposes. Fig. 12(a) shows the temperature profiles of four wells drilled on one
side of the main conductor detected atong line L-4, As discussed in the previous section, the
presence of this conductér is known from previous interpretation. It is located in the zone of
groundwater discharge and therefore it is not considered a potential -geothermal reservoir.,
The wells were drilled between this zone of outflow and the volcanic area associated with
the recharge of the system. Information obtained from the welis indicates the presence of
three aquifers (CEL, 1992) as shown in Fi g. 12(b). It can be observed that the shallow aquifer
RO correlates very well with the low resistivity zone centered at a depth of 500 m. Between
RO and R1 there is a resistive zone that clearly separates the two aquifers. Below R1 the

resistivity decreases and shows no indication of a barrier between R1 and the deep aquifer
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R2. Both, R2 and R1, appear as a single conductor. The resistivity image does not possess
enough resolution to distinguish a possible resistive barrier between the two. However, it is
interesting to note that the dipping nawre of R1 and R2 is predicted by the resistivity
distribution. It is also worth mentioning that the conductor at the SE end of the section is also

required by the magnetotelluric data as described in Flores et al. (1992).

Line L.-5 crosses the Ahuachapdn field over its S.OLIH‘ICHII flank. The corresponding image and
the temperature profiles for eight nearby wells are presented in Fig. 13. It can be observed
that there are three deep conductive zones and that the central conductor correlates very well
with the producing zone of the Ahuachapdn field. Notice also that the producing wells are
located over the most conductive part of the central conductor. Again, the resistivity increases

atdepths where the temperature begins to decrease. Once again, the correlation is goodenough

to consider the resistivity images as a useful tool in quantitative interpretations. The results

also justify the resistivity method to be a useful tool in geothermal exploration, in combination
with the magnetotelluric method. The deep conductor towards the NE end of the line was
recommended by Floresetal. (1992) as one of possible area forexploitation, Theirconclusions
are based on closely spaced magnetotelluric soundings that extend beyond km 11. The present
interpretation of the resistivity data confirms the presence of the deep conductor at least up

tokm 11, The two wells ch-7 and ch-8 lie on the edge of the conductor and are non-productive.,

Line L-5 also includes a large conductor at the SW part of the section that can not be confirmed
by the magnetotelluric study because there were no soundings made on this side of the line.
Finatly, it is interesting to note that the Agua Shuca hydrothermal manifestation has a surface

electrical expression and that this is apparent] y.connected to the Ahuachapdin reservoir.
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Thecorrelation of the resistivity image for line L-2 with the available information is iHustrated
in Fig. 14. Only three wells from the Ahuachapdn field fall near the line. All are producing
wells. It can be appreciated that the corresponding low resistivity zone correlates reasonably
well with the temperature profiles of the wells, The next conductor to the west corresponds
to a possible zone for exploitation that had been recommended by Flores et al. (1992) on the
basis of their magnetotelluric study. The deep conductor at the end of the line was also detected
by the magnetotelluric survey and the present il;tel'pret‘ation of the rcsisti;/ity data confirms
its existence. Other features about this line worth considering are the two surface conductors
associated with hydrothermal manifestations. The first, from west to east, corresponds to Bl
Play6n; the second to an area that includes the Cuyangusul, Termépila§ and EI Tortuguero

manifestations. In both cases, the surface conductors appear to be connected to the deeper

low resistivity zones.
FINAL REMARKS

We have shown that a fast imaging technique can successf ully extract the information content
of dipole-dipole resistivity measurements taken in complex geological environments. The
method that we use is relatively fast. It takes onl y about 15 minutes in a 486 personal computer

for a typical pseudo-section of 150 measurements. The resistivity images reproduce many of

the features obtained by trial and error methods and include subtle variations that are difficult

to recognize by inspection. The images correlate reasonably well with surface hydrothermal
manifestations, with the available information derived from deep wells and with the results
of an extensive magnetotelluric survey. It is hoped that our results stimulate further interest

for the application of traditional resistivity methods in geothermal exploration.
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FIGURE CAPTIONS

Fig. 1. Location of the four dipole-dipole resistivity lines in the Ahuachapdn-Chipilapa area.
Numbers on the lines indicate distances, in km, from the lines’ origins. The small triangles
represent magnetotelluric sounding sites. The shaded areas indicate zones of surface

hydrothermal activity. Contours interval 200 m.
Fig. 2. Apparent resistivity data in the four lines in standard pseudo-section format,

Fig. 3. Schematic representation of the two-dimensional inodel used in the construction of

the resistivity images.

Fig. 4. Three different resistivity images for line L-1. The image with B=10" is the

smoothest, followed by that with B=1072, The image with $=107 is the one that shows

the largest variations of resistivity from place to place.

Fig. 5. Calculated pseudo-sections for line L-1. The best fit is achieved with B=107,

followed by B =107 and B=10"". Notice that all three cases reproduce the main features of

the observed pseudo-section shown in Fig. 1.

Fig. 6. Calculated pseudo-sections for the four lines. The pseudo-sections were computed

using =107 This figure can be directly compared with Fig. 1, which shows the observed

1
pseudo-sections in the same order.




Fig. 7. Models for line L-1. Model A is from Quijano (1989); model B from Fink (1990);

and model C from Flores ez al. (1991). Model D is the resistivity image obtained in the present

study using B=10"7,

Fig. 8. Models for line L-4. Model A is from Quijano (1989) and model B from Fink (1990).

Models C and D are resistivity images for B equal to 10 and 107, respectively.

Fig. 9. Models for line L-5. Model A is (rom Quijano (1989) and model B from Fink (i 990.

Models C and D are resistivity images for B equalto 107 and 107, respectively.

Fig. 10. Models for line L-2. Models A, B, and C are resistivity images for § equal to 10

1

102, and 107, respectively,

Fig. 11. (a) Correlation of the resistivity image for line L.-1 [Fig. 4(b)] with surface
hydrothermal manifestation and temperatures (in “C) measured in deep wells. (b) Correlation

of the same image with the structural model of Aunzo et al. (1991).

Fig. 12, (a) Correlation of the resistivity image for line L-4 with temperatures (in *C) measured
in deep wells. (b) Correlation of the same image with the system of aquifers proposed by CEL

(1992). Well symbols same as in Fig. 11,

Fig. 13. Correlation of the resistivity image for line L-5 with surface hydrothermal
manifestations and with temperatures (in °C) measured in deep wells, Well symbols same as

in Fig. 11,
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Fig. 14. Correlation of the resistivity image for line L-2 with surface hydrotherma!

manifestations and with temperatures (in °C) measured in deep wells. Well symbols same as

in Fig. 11.
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ANALISIS TRIDIMENSIONAL DE LA SENSIBILIDAD DE LOS
SISTENAS ELECTROMAGNETICOS DE BOBINAS HORIZONTALES

M. A. Pérez Floxes y E. Gémaz Trevifio

Centro de Investigacién Cientifica y de Educacién
Superlor de Ensenada, CICESE

Una de las principales dificultades gue plantea
la aplicacién de 1los métodos electromagnéticos
reside en 1la interpretacién de los datos. Sobre
este aspecto, resulta de gran utilidad el estudio
de la sensibilidad de mediciones individuales a
cambios locales en la conductividad eléctrica. En
el presente trabajo, se considera el caso de
sistemas de bobinas horizontales, tanto en el
dominio de 1las frecuencias como del tiempo. Los
cédlculos para el caso de campos arménicos se
reducen a evaluvar numéricamente una transformada de
Hankel. El resultado de tal transformada es a su
vez transformade numéricamente al dominio del
tiempo para el caso de campos transitorios. S8e
muestra gque en ambos dominios la respuesta del
slstema de bobinas puede predecirse a partir de las
correspondientes funciones de sensibllidad.
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SALVADOR) A PARTIR DE DATOS DE DIPOLO-
DIPOLO Y U CORRELACION CON 1.0S
RESULTADOS OBTENIDOS POR
MAGNETOTELURICO

M.A. Pérez Flores, B, Gdmez Trevifio, J. M. Roma
Okcar Barrios ¥ C. Florés
CICESE, ¥m. 107, Carr. Tijudna-Ensenada, C.P. 22800
Engenhds, B.C.

Hemos desarrollado ua método inverso éproximado para
ohlener una seccidn de resistividad del subsuelo 8 partir de tna
peendo-seccidn de reisitividad aparente, La lécnics esif hasada
en Ia suposicién de bajos contrastes de la testslividad pero da
buenos resultados para contrates modetddos. Hsta hipdtesis de
ve favorecida si consideramos disttibucionas de resislividad
deminima estruclura, y& que Hendeh & suavizar lss
discontinuidades. La minimizacién te obtiene en una sold
itoracion y se realiza mediante 14 aplicacidn di prograinacidn
cundritica a Jas derivadas de la distrihuelén de resistividad. Se
wsaron varios perfiles de datos de diplo-dipolo para ilustrac fa
aplicacién de fa lécnien. Los datos corresponden at cafpo
geotérmica de Ahuachnpan-Chipilapa, aproximamente a lo
largn de algunos perfiles de un levantamiento magnetoteldrico.
Los resullados muestran qué 4 las profundidades de intefés
geolétinico, log dalos dé dipolo-dipolo producen imdgenes dé
resistividad muy simitares 2 las oblenidds por & levantemiento
magnetotelirico.

92.170.0F. 34

CIRCULACION Y TURBIDEZ EN LA BAHIA DE SAN
FELIPE B.C.

Luis 0. Alvarer y Viclor M. Oodinez

CICESE, Depto. de Ocennografin Fisica
Km. 107 Carr, Tijuand-Ensenida
Enseiadd, B.C.

Segiin estudios prévios, ciando uns pauta o saliente de 1 cosia
se interpone en Ia corrienfe de mared en aguas somerss, se
produce ung inlesificacién de fiujo y d6los procesos de niezcla
verlical. En fa colunne de agua, el drea de iftuencia de estas
puntas se mani fiesta pot la presencin de frenles, corte horizon-
1l intenso, separacién del flujo, vértices y convergencias, lin
¢l fondo, la forma de 4 circulzcién peimite la acumulacién de
sedimentos formando hancos o bajos adyacentes a lag pinlas.
Fin este trabajo se presentan resultados de observacionesen una
regicn de 3 x § Km, frente 2 Punta Machorro, en ef extremo
unrie de fa Rahfa de San Felipe, B.C. Entre el 8 y of 11 do
agoslode 1991 se obtuvieron medidaslagrangeanas deconientes
y registro fotogrdfico deturbides y manchas de linta fluorescente
dorante medio ciclo de marea. Se ohservd intensificacidn de la
cortients, Ya cusl afcanzé mds de 1mfs frente a la punia. La
separacion del flujo corrienteabsjo produjo un giroanticiciénico

56

Resumencs Reanibn §

stargado tun tegiones de corte horizontal intenso de orden
(102 §1). Lastnyectorias de 1a corrientes indican Ia presencia
del giro, pera no Indican convesgenciasintensas. Sinembargo,
los tegistros Fotogréficos muestran Iineas de espuma que
compnmente re asocian e frentes con convergencia.

12 configuracién de! fondo tiene vn méxima de profundidad
Trente a In punta, pero no se ohservan bajos que pudieran estar
relacionados con e} depdsito de sedimentos.

92.171.0F.35

DIAGNOSTICO BB LA DISTRIBUCION GOEGRAFICA
Y VARIABILIDAD INTERANUAL DE LA
FORMACION DE LA MASA DE AGUA DE INVIERNO
BN LA ZONA NORTE REL COLFO DE CALIFORNIA,
CON UN MODELO UNIDIMENSIONAL.

M. F. Lavin'y A. C. Reyes'?

! Deply. de Oceshograffa Fisica, CICESE
Km. 103 Cair. Ensenada-Tijuana, Ensenads, B.C,
1 Secretarfa de Marina, B10, V., Guerrero 133
Frace, Bahla, Ensepada, B.C.

e utiliza un modelo unidimensional de la estructira vertical
de lemperatura y salinidad para modelar fos procesosde mezcla
veriical por viento, corrientes de marea y conveccion vertical
#n {4 zond nore del Gotfo de Catifornia. Ef modeto es forzado
cant didto# meteoroldgichs de lok meses de octubre a marzo de
1982 4 1987, Usando coino condiciones iniciates perfifes
prombdio de datos histéricos. Lox rexultzdos indican que de
toviembre 8 febreto, durants episodios (10 dfas) con viento
fifo y keco det NW, da magnitud superior & 8 m/s, el espesor
de 12 capr tezcinda alcanza Yos 120 m. do profundidad, Fi
agenle mezclador dominante esta conveccitn porenfriamicnto,
Ia cuia! se debe principatinente & evaporacién. La salinidad de
18 capa mezclads es mayor en las zonas someras que et 1as
profimidas, debido n 1a conservacién de sal. Esto sugiere que
el agua de alta salinidad que se b observado en ¢t fondo de la
cuenca Wagnet es formnda en Ja zona costera. La vari abilidad
meteorolégics interanuai sfects el tienpo en que se aleanza
mezcla tolal en 1as zonas con profundidad < 120 m (4 1 mes),
¥ 1a frecuencia & importancia de perfodos de reestratificacion
transiloriz. Estos dltimos pueden durar To suficiente como para
propiclar flarecimientos de fitoplancton.

92.172.7.08

TECTONICA DDE PLACAS Y LA EVOLUCION
GEOLOGICA DEL BLOQUE DE JALISCO

Joann Stock
California Instituts of Technology

Pasadena, CA 91125 USA

Lé indepeidencia estructueal del hlogue de Jalisco esid
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dipolos a distancia pera tres configuraciones diferentes. Para
cadacaso sedesarcollan expresiones integrales quecaracterizan
ha profundidad de penetracién en funcién de las dimensiones
del sisterma correspondiznte. Se encuentra qus la pentracida
efectiva de cualquier medicidn es por lo general pequeiis en
relacidn con e radio de fas bobinas o [a separacién entre ella.
lo anterior explica a diversidad de valores que se obtienen con
instrumentos de mano cuando se aplican a muestras
heterogéness. Lo mismo se concluye del andlisis tridimen-
sional de Ia zona de ifluencia para ¢ada uno de los sistemas.
También s¢ presentan resultados pars sistemas aéreos de
medicidn, tanto en relacién con su profundidad de penetracidn
como sobre su zons ds influencias. Como una aplicacién
préctica se presenta el disefio de un sistema sencillo parg medir
1a susceptibilidad de muestras de roca.

92.166.EXG.23

MEDICIONES DE LABOP ATORIO DEL EFECTO DE
POLARIZACION INDUCIDA DE ARENAS ¥
ARCILLAS EN CONDICIONES DE INTRUSION
SALINA

1. M. Brassea, C. Moraila y B, Gémez T.
CICESE, Divisién de Ciencias de Ja Tierra
Km. 10 Carr. Ensensda Tijuana, C.P. 22800
Ensenada, B.C.

Se presents el disefio de un_sistema sencillo pary renlizar
medicones de polarifacién inducids en el jaboratogio. Las
mediciones corresponden a 1a modalided de} dominio del
tiempo, en ha que el efecto de polatizacidn se manificsta camo
un transitorio de vollaje después de interrumpirse la inyeccidn
de corsiente en la tierra. La medicién del iransitorio se efectuz
mediante convertidores sndlogico-digitales controlados por
unacomputadors personal, pudidndase ispeccionar el transitorio
seguin se realizan las medjciones. EY intervalo de muestreo y el
perfodo de repeticién de Ia fuente se contralan por el mismo
programa. El sistema se aplica ! estudio del efecte de
polarizaci6n inducida de arenas y srcillas ssturadas con agus
sslada, con el fin d¢ determingr su respuesta en condiciopes
similares & las que ocurren en aculferos con intrusidn salina.

92.167.GEOL.07

STATIGRAPHY AND K-ar AGES OF ROCKS IN THE
SIERRA SANTA URSULA,SONORAMEXICO

Gabrieia Mora Alvarez* and Frad W. McDoweli,
Department of Geological Sciences
‘The Univedsity of Texas at Austin Tx. 78712
+CICESE, km. 107 Carr. Ensenada-Tijuana,Ensenada,B.C.

In the Sierra Santa Ursula,Sonora Mexico, the ofdest rocks are
sediments of probable Trisssic age that were metamarphosed
1o hornnfels facies by the intrusion of plulopic rocks. One of

Resunenes Reunidn b

these plutons oukcrops as a granodiorite that yielded a K-arage
of 77 Ma (on bitite), being consistent with a U-Pbage of 78 hMa
obtained from zircon separades of the senme wnit, The steati-
graphic and geographic location of the granodivritc and il
composition suggest anaffinity with the Laramide intrustve

. rocks of the Sopors Bathelith.

Overlying the Mesozoic rocks §s a 890 m thick Tertimy

_voleapic section Whose K-ar ages range from 23.5 10 8.5 Ma.

At the base of the section is apyroclaslic flow of internediale
compaosition. The remainder of the Terliary volcanic sectinn
consists of a series of interinediale Aows overlain by lnva lows
and tuffs of more felsic composition, minor intermediate
flows, followed by s dominatiey silicic sequence that consists
of domes flgws and tulfs. A series of ash-flow tuffs of
unknown cotnposition unconformably overlie the silicic se-
quence and in W sre coverpd by pxtensive mafic flows that
inteirfinger locally,

The upper mafic flows werg priginated by early stages of
rifting, whereas the oldest volcanis sequence was produced by
subduction-related arc-magmatism,

92.168.:X(}.24

" METCDOS PARA CONSTRUIR IMAGENES DE

CONDUCTIVIDAD USANDO DATOS DE FUENTES

ELECTROMAGNETICAS QUE OPERAN EN BAJOS
NUMEROQS DE INDUCCION.

M. A, Pérez Flores y B, Gdmez Trevifio
CICESE, Km. 107. Carr, Tijuana-Ensenadae, C.P. 22800
Ensensda, B.C. México.

Las mediciones de fuente electromagnélica controfada en bajos
mimeros dg induccidn tiene rasgos especiales que las hacen
muy atractivas desde variog puntos de vista. En particular,
pueden ser colectadss fécil y rdpidamente a fo largo de perfiles
pars diferentes separaciones y orientaciones de Jas hubinas.
Aunque han sido empliaments usados pars {a explaracién de
cambios laterates en o conductividad eléctiica, la interpretacion
de estor dalos sélo ge ha hecho wsando modelos de una
dimensitn. esto debido a que no existen otras téenicas pasados
otses dimensiones. Es por eso que propanemas uindtodo pars
interpretacién bidimensional, El problema se plastea comn
una ecuacién integral aproximada parala conductividad aparente
y b conductividad del subsuelo, La solucién se ohtivne enuna
sols interacién aplicando programacidn cuadrdtica s las
derivadas de Ia distribucion de conductividad, El modelo
resultante se suaviza bajo el criterio de Ja nfnima estructuts,
conservando 5810 o3 rasgos estrictamente requeridos para
ajustar los datos. El desarrollo do la metologfa se itusten con
experimentos pumdricos y con una aplicacién a datos reales.

92.169.EXG.25

IMAGEN DE RESISTIVIDAD DEL CAMPO
GEOTERMICO AHUACHAPAN-CHIPILAPA (EL
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2 3 TOVARDS A COMSISTENT DEFIMITION FOR THE IONE
’ OF INFLUENCE IN ELECTROMAGNETIC METHODS

A. PEREIZ-FLORES* and E. GOMEZ-TREVIROC

*CICESB, Clenclas de la Tierra, Esplnoza 843
Ensenada, Baja Californla, 22830 Héxico

‘The zone of influence of an slectromagnetic measurement
depends on the subsurface current dlstributlion and on
the type of measurement considerad. Both, the curxent
denslty and the - measurement, are physical quantities,
thus they are Independent of the method of calculation.
The zone of influence, on the other hand, allovs a
varlety of interpretation depending on hov the slgnal
at the recelver is computed from the cturrent density.
In thls paper wve consider three different expressions
for the magnetle fleid Iin terms of the subsurface
. current distribuetion, each ocffering a diffarent visual
image of the zone of ilnfluence. One of the expressions
is Blot-Savart's Lav, vhich has been used before . for
this purpose; the other two are nevwly developed
integral expressions for the magnetic fleld. We present
applications to the translent response of a half-space,
and consldexr the effect of "smoke-ring” currents for
different types of . recelivers, Biot-Savart's Law
produces rather static images around the recelver,
leading to an asyemetrical =zone of Influence for an
othervise sympetrical measuring sustem. Symmetry is
preserved, on the other hand, by the other two
representations of the magnetic fiesld. We consider the
relative value of the three representations and propose

a consistent definition £or the zone of Influence -in
electromagnetic methods. -
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i”}-‘ SISTIVITY IMAGING OF THE AHUACHAPA \'-CEII"‘ LAVA
GEGTHEL \I Z;"L I';EL i} (T'(.. SALVADRGR) FROM LONG-OTFSET

DIPOLE.DEPOL SISTIVITY DATA AND ITS CORRBLATION

A¥ Tis' T?"ﬂCNETOT?}.LLURfC KESULTS
M.A. Perci-}’lr_\;es. E. Gonwcz-Trevino & C. Flores

An approximate inverse: method was developed te convert apparent
resistivity pseudo-sections into trus resistivity scctions. These
sections represent images of the subsurface that resemble the
underground resistivity distribution. The technique is based on a
low-contrast approximation but prodeces reasonzbly good resuls
“for moderate and high contrasts. This is accomplished by
considering  resistivity disrributions of minimum  structure which
tend to simooth out discotinuities and lower their amplitude. The
minimization, carried out in a single iteralion, is obtained using
quadratic programming applied to the derivatives of the resistivity
distribution. Several profiles of long-offset dipole-dipole resistivity
data are uscd to illustrate the application of the method. The data
correspond to the Ahuachapan-Chipilapa geothermal ficld,
approximately zlong the same profiles of a detailed magnetotelluric
survey. The rtesults show that for depths of interest in geothermal
exploration, the dipole-dipole data produce very similar images 1o
those of the magnetotelturic survey.
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A TTVIIOD FOR CORSTRUCTING TWO-DIMINSIONAL
AGLS FROM COMNTROLLED SOURCE ELECTROMAGNETIC
DATA AT LOW INDUCTION RUMRLRS

M.A. Percz-Fiores & E. Gomez-Trevino

Contrelled source electromagnetic measurerments at low induction
numbers, have special features that make them vEry attractive
from scveral points of view. In particular, they can be easily and
rapidly effected along profiles for different coil separations and
orientations. Although this modality is very popular for
cxploration of lateral changes in electrical resistivity, the
measurements  are  usuzlly  interpreted in terms of one-
dimensional models, because interpretation techniques for higher
dimensions arc not avzilable. We address this problem here by
devising a method for two-dimensional interpretation. The
problem is poscd in terms of an approximate integral equation for
electrical conductivity, The solution is sought in a single iteration
by applying quadratic programming to the derivatives of the
conductivity distribution. The resulting models are smooth and of
minimum structure, having only those features strictly required
by the data. The petformance of the method js iltustrated with
numerical experiments and with applications to real data.
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A Simple Method of Magnetotelturic Inversion in Two Dimensions

FRANCISCO J. ESPARZA HDZ, */CICESE, MARCO A. PEREZ-FLORES/CICESE, LUIS A. GALLARDO/CICESE, ENRIQUE

GOMEZ-TREVRNO/CICESE

ABSTRACT

We present an approximate method for inverting magnetoteluric
measuremments in terms of two-dimensional stuctures. The inverse
problern is forrmustated vsing a linear integral equation that is Iater
converted into a system of linear equations with all quantitics
expressed analytically.

The solution is sought in a single iteration using guadratic
programming _and imposing regulasity conditions. The method is
sutematic and allows the use of Jarge numbers of unknowns to
approximate continuous variations in the ground, We present
numerical experiments to validate the metiod, and applications to
field datz (o iHustrate its uses in interpretation, The applications
include axamples from Mexico, Central America and the United
States.

" INTRODUCTION

In the presence of two dimensional structures, Maxwell’s equations
are splitintotwo propagation modes, the TEsnode in which the electric
ficld is paralfel 1o the strike and the TM mode in which itis the magnetic
field thar is® paraliel to strike. In both cases; magnetotelluric
measurements are represented as apparent resistivity data at diserete
frequencies:

To solve the inverse problem many authors have recured to
lingarization (Jupp & Vozoff 1977 Rodi et al., 1984; Sasahi, 1989
and deGroot-Hedlin & Constable, 1990). In all cases the numerical
process is iterative, and requires the evatuation many forward models
aleng with their panial derivatives.

In this paper we aitempt lo oblain reasenable good resulls without
having to compute forward madels and partial derivatives, and
reducing the process (o' a single fteraton. In this we follow
Cavazos-Garza and Gémez-Treviito {1989), Esparza (1991} and
Pérez-Flores and Gémez-Trevifio (1993), who use a similar approach
for other problems in geophysics.

Twao dimensional magnetotetluric data are usvally interpreted using
gither trial and crror methods or automatic inverse routines. At the
present time, the more practical alternative consist of trizl and error
methods, because the existing inverse algorithms usually require very
large computational facilities. This masdvated us to develop a fast,
although zpproximate, inverse method for inverting magnetoteliuric
data in two dimensions, for both TE an a TM mades.

METHOD

We start with the equations derived tn Gémez-Trevifio (1087), which
for MT data in the frequency domain can be approximated as

1
0, T = [ Gtr,, 2 Th0.dote’, 1 e de M

@, is the apparent conductivity taken at location x at peried T, , G
is & weighting function that depends on the underground conductivity
ofx’,z)  butin the approximation we make it depends only on the
velue of apparent conductivity.

The expression for the TE and TM mode are similar, they differ in
the explicit form of the function G . To obiain a numerical solution
of (1) we form a mesk and Integrate the function over each cell of
uniform conductivity,

En this way the discrete formof (1) is
Y= Ax e}

The clements of the vector ¥ are the apparent conductivitics for each
site. The elements of A are the integrals of the furiction G for cach

cell, and the elements of x are the unknowns conductivities for the
cells.

To regularize the system of equations (2) we look for a vector x that
minimize

1Y-AxIF+pyDxif 152
subject to .

s 3 XU sX <X

The matrix D accounts for the horizontsl and vertical derivatives of
conductivity, The regutarizing parameter B is chosen in such a way
that the residuals are within the estimated error in the apparent
conductivitics. Tosolve (3} we use quadratic programming techniques
(Gill er al., 1936).

APPLICATIONS

To test our mothod we use the same model that Sasaki (1989) used
for testing his iterative inverse methed, The modet is shownin Figure
1{a), the locations of the measuring sites are indicated in the figure.
We used ten frequencies, from 50 0 0.1 HZ, for each of the sounding
sites. Thedata setthen consisted of one hundred apparent resistivities,
all for the TM mode. We discretized the subsurface into two hundred
cells. The medels obtatned for two different smoothing parameters
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are illusrated in Figure 2. Both models are similar in the peneeal Rodi, W.L., Swanger, HLJ.. and minsterf, J.B.. 1984, ESF/MT: an

saucture, the only difference being in the fine structure.

We observe that the principal characteristics of the original moded are

iteractive  system for two dimensional magnetotelluric
interpretation, Geophysics, 49, 611,

recovered, including the surface features and the de aductiv . . N .
N g d ep conduetive oo i v, 1989, Two-dimensional jointinversion of niagnetotelluric

blocks. The conductive blocks appear thicker because of equivalence
effects. ’

CONCLUSIONS

We have presented an approximate method for constructing
conductivity images from two-dimensional magnetoteluric data. The
results are obtained in 1 single iteration, without computing forward
models dhd partal derivatives. Our method Is similar fashion to the
Nibleti- Bastick mansform for one-dimensional data, However, in the
prasent case we have to recur to numerical inversion of the integral
equation, given the complexity of the two -dimensional weighting
functions. The application of the methed to synthetic data indicates
reasonable good results. The model obtained with our methods is
2lmost identical to that obained iteratively by Sasaki (1989). [n both
cases, the deep conductors show equivalence effects, which can not
be avoided because they are inrinsic to the magnetotelluric methed.
In the presentation of the paper we include applications 1o field data
from Mexico, Central America and the United States.
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Figure 1.- {(a) Two-dimensional model used to test the inverse method.
(b) Modet obtained by inversion for a coarse discretization.
{c} Model obtained for fine discretization, with the same
smoothing parameter,
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Construction of Two-Dimensional Images from EM-31 and EM-34 Electromagnetic

Measurcements .

LARCO ANTONIO PEREZ - FLORES*/CICESE, ENRIQUE GOMEZ-TREVINQ/CICESE

ABSTRACT

We devetop a method 10 (ind the conductivity distribution of the
geound from measurements taken with horizontal or vertical coplanas
icors that work in the resistive limitor, equivalently, at tow induttion
pumbers, The method is based on an equation where the apparent
cenductivity and the true conductivity ere lincarly relnied by o
weighting function. This cquation can be used for inverting data from
30 or 2D stuctures. This methed is an approximation for low
conductivity contrast. However it works for moderated and high
conmast. The inverse problem is solved using quadratic programming,
minimizing the quadratic norm of residuals as well as the quadratic
norm of spatial derivatives of the conductivities. With this, we can get
conductivity images of the ground with minimum strugture that alse
fit the data.

INTRODUCTION

Histerically, interest Inmineral exploration motivated explorationists
since the beginning of ie centuey to develop several electromagnetic
technics to locate conductive targels in the ground, In the present
paper we discuss the development of an automatie technique to obtain
the conductivity distribution of the ground with an equipment that
works it the resistive fimit, such as the popular EM-34 and EM-31.
MeNeill (1980} describes the operation of this type of equipment and
also shows the mathematical analysis for 8 stratified carth (11D, He
also shows the functions that desceibes the depth of penciration for
herizontal coplanas loops {(HCL) and vertical coplanar leeps (VCL).

Integral equations has been widety used for moedeling shinple structures
inbedded in a homogeneous ot stratified half-space (Hohmann 1975,
Wannamaker er al., 1984) in time or frequency domain. They are also
used for inverse problems, but their use are very restricted by the
tremendous computationat effort required. Thatis why itis of interest
1o search approximations to solve the inverse problem more
efficiently. We consider the problem in the resistive limit and also we
make the approximation of low conductivity contrasts in the ground.
With this approximation we derive an integral relation between
apparent conductivity and ground conductivity weighted by a function
for 3D or 2D structurcs. The fuhctions are relatively simple for 3D
and mare complicated for 2D, but both can be computed very fast,
allowing us to get scveral 2D models in short time.

METHOD

To solve the problem, we use the neatinear integral equation derived
by Gémez-Trevifio (1987):

. 1
Biry= .-.IT,J’ G(ir=r L) Blr', o)atr)d’ M

where B(r) is the magnetic field measured
Aty is a constant that depends of the loparithm of magnetic
field
Efr,q] is the electric fietd in the ground and depends on the
conductivity distribution

G is the Green's function for the entire conductivity distribution.

This equation has no practical application for forward modeling
becavse Green's function depends on the cntire conductivity
distribution, Bul making the approximation [or low conductivity
contrast, we can use the green function for 2 homogencous hatf-space
and the same for the ¢lectric field in the ground. The etecrric field of
a homogeneous half space in the tesistive limit is very simple. The
electric field of a horizontal loop is:

o r (2)
4x (!1+rz)lﬂ

where the electric field does not depend on the conduciivity but the
currentdensity does. A simitar equation can be derived for a vertical
loop. On the swrface of o homogeneaus hall-space is,

161t ()]

If we substitute this equation in (1) and assume that the conductivity
in the graund is not yniform, then ong oblaing

Ir- 4)
o,(n = ~'——n'—°'J:K(r,r,. ot

The term M, in equation (1) is unity for a half space. In equation
(4) we can se= that measurements are the weighted mean of terrain.
conductivitics through a function K(r, v, ') that depends enly of the
pasition of the source and receiver toops, and aiso of the discretization
of the earth but not of conductivity.

Weighting function K is different far the kind of array (HCL and VCL)]
and also if structures are 3D or 2D.  For two.dimensional structures
such function should be integrated in ¥ direction, The analytical
solution is in terms of elliptic intcgral that can be computed
nurnerically very fast. !n figure taand 1o are shown the weighting
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function for HCL and VCL sespectively for 2D structures. From this
figuees is predicted that the apparent conductivity curve will descend
over a conductor and in HCL might give negative values. For a one
dimengional earth this figures reduces to such reported by Meleill
(1950).

INVERSE METHOD

For ¢he inverse problem, the grovad is discretized into prisms of
infinite length in the Y direction. We assume that the conductivity is
paifonn in each prism. We find the optimal conductivities for the
prisms by quadratic progranmning (Gill er af.. ¥986) which allow us
to minimize the residual but also the spatial derivatives of parameters.

minimize
Fiey= Y -Ax'+BHDx|} G
subject to

a; < x, < b; low and upper fimits

where Y are measurements (apparent conductivity)

% unknowns (conductivities of the prisms)

A weighting functions

D spatial derivatives magix

[ smoothing parameter
As § increases we get 2 smaother image of conductivities that also
fit the data. This allow us-to regulate how much structure the data
need.

RESULTS

The method was tested with a synthetic model (figure 2). [t seems that
HCL has more depth of penetration than VCI, but when inverted
jointly, we recaver the structure betrer. 1t was also tested with some
daa taken by Comwell{1985), where he postulate a structure obtained
by gravity data. After inversion of data collected with the EM-34 and
EM-31 in the same profile, we recover a very similar image of the
structure,  Method was pragrasuned in fortran 90 and is running
preseatly in a Workstation SUMN, For a problem with 300 unknowns
and 100 observations, the computatien of weighting function takes 40
winutes and after that, 2 minutes for inverting models with different
{ values. The programcan also b on 2 PC,

CONCLUSIONS

We have presented a method for constructing conductivity images
from EM measurements at low induction numbets.

EM-134 and EM-31 instruments have been widely used 25 a qualitative
tool to locate conductive targess. but only interpreted in 1D. Now with
the growing interest in etvironmental geophysics, the techniques
require to be usefut asa quantitative tool. We hope that our me¢thod
is found vseful in this sense.
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Figure 1.- Weighting function for loons operating at low induction numbers.
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0.7b-03

A SIMPLE MAGNETOTELLURIC IMAGING
METHOD AND ITS APPLICATION TO DATA
FROM GEOTHERMAL AREAS

E. Gomez-Trevino, F.J. Esparza, M.A. Perez-
Flores. C, Flores and J.M. Romo

lterative inversions of magnetoteliuric data are
normally tied to the requirement of assuming a
single reference model. although this modet may
change from iteration %o iteration. in this paver we
present an approximate method lhat allows the use
of many initial models simultanecusly and provides
reasonably good lits to the data in a single iteration.
The ground is modeled using two-dimensional
resistivity distributions whose varialions are
controlied by applying quadratic programming to
the spatial derivatives. In this we follow the
Qccam’s philosophy of minimum stuclure in order
to avoid fealures not strictly required by the data.
The initial models are directly generated fram the
data set. which may contain either TE or TM
measurements or both. We lest the performance of
the method by means of numerical experiments
and presemt applications to field data from
geothermal areas. The data set correspends to the
Ahuachapan-Chipilapa geothermal field in Centrat
America which has recenlly been surveyed by
personnel from CICESE. The models present
reasonably good agreement with independent
interpretations of long-offset dipole-dipole resistivity
studies.

0.7b-05
MODELLING AND INVERSION OF SEAFLOOR
MAGNETOTELLURIC DATA

(G.5. Hemson and A, White

Interpretation of seafloor magnetoteliuric (MT) and
geomagnetic depth scunding {(GDS) data s
somplicated by nonunitorm electroragnetic (EM)
induction in the ocean layer. due to the finite extent
of the ocean basins and variations of seailoor
topography. The gecmagnetic coast effect is an
acknowledged problem. aithcugh its lateral exient
into the ocean basin is unknown. Similarly.
varialions in bathymetry at spreading ridges.
ransforms, hot spols and subdyclion zones may
distort seafloor MT responses significantly.
Despite such complications, the problems of
medelling and inverting sealloor EM rasponses are
not intractable. Two tfactors simplity the
nterprelations: fiestly, the electrical conductance of
ocean basins is very well determined a griori. and
secondly, at most periods applicable to seafioor MT
seundings (100 - 100000 ). the thin-sheet
approximation is valid. Using MT data from the
Juan de Fuca Ridge as examplaes, we show how a
thin-sheel algosithm ¢an be used to characterise
the regional-scate induction from the coast effect.
Detaifed thin-sheet and 20 moedelling and
nversions can soparale the effects of topography
from sub-seafloor conductivity helerogeneilies
wmhich have similar scale lengths. as they are
largely denendent on the same thermal structure.
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A METHOD OF INTERPRETATION OF THE MTS
PHASE CURVES

V7. Viasov and AL Ingerov

On the territory of the Ukrame where >ombined
conductivily of sedimentary cover changes from 0.4
to 3.000 om the most important problem of the
deep MTS interpretation is the account of -agqonal
and focal S-eflects. The actual material's an2wsis
tmore than 3.000 MTS in the rangs 0.1-3 200 and
the bidimensional and three-dimensional film
modelling results have shown that the X-
coordinates of phase curves are weakly connected
with the influence of regional and focal S-eilects. At
the same lime, the authors established that the X-
coordinales oosition of the phase curves exiremes
is proportional to the product of thickness (H} and
conductivily of corresponding horizens in the
earth s crust and upper mantle. A conctusion 1$
made that having a conditional map of comcined
longitudinal conductivity (lhe authors comgosed
such a map in the scale of 1:1,000.000 based on
the MTS, electrical prospecting, controlled scurce
and electrical well fogging data) it is possible. using
the extremes of the phase curves. lo determine,
wilh the exactitude of 10-20°%, the parameters of
conductive fayers in the =arth’s crust and vooer
mantte. The comparison of the interpretation results
concerning conductivily of the earth's crust #ith the
distribution of the known deposits of ot ang zas,
diamants and graphite permils to establisn scme
requlacdies which can be eflectively used ‘or “ha
prognosis of new deposits,

0Q.7b-06
ANALYTIC CONTINUATION AND MIGRATION N
GEQELECTRIC IMAGING

AL S Zhdanov. P. Travein and O. Portriagune

Imaging of the Sarth intetior g the mam a0ai of
diftarent geonhysical imethods. The most
used melhod of geopotential field imagqing s &
on downward apalytical continuation. In semsimre
data processing downward extrapolation or
migration also plav an inpgriant rote. The same
approach is applicable n pring:zle ‘o
electromagnelic data as well. Il 1s possible lo
conlinve analytically the electromagnetic fiaid,
ohserved on the surface of the rarth, into the fower
hallspace. Tha vertical maps of the electromannatic
field distribution produce an axciting urnage of
geoioqical cross section. which can be used Murther
n interpretation. In this paper we discuss “itierant
methods of analytical continyation and present *he
resulis of numerical solution of this orotiem,
Meanwhile the main difficulty of analviical
confinualion is related lo increasing the noisz with
the sJepth. In another ‘words. analytical continuation
is an ill-poserd. unstable fransformation. 7o
overcome this difficully we have o apply
regularizalion methods. Another approach o the
imagirg of a geoelactrical gross section 15 basen on
the downward extrapolation in the reverse ume. of
on etectromaanelic migration. Changing the
direction of the time flow is equivalent to changng
the sign of the frequency m in lrequency Jomam
which results in decreasing the amplitude of the
downward extrapotated smgration fietd «with *he
depth. 30. in the case of mugralion the dowrward
exirapotaled (...}
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P.73-03
ITERATIVE-ASYMPTOTIC METHODS FOR
INVERSION OF MULTIDIMENSIONAL MT-DATA

A.S. Barashkov

The adequate interpretation of multidimensionat
dala is feunded on the solulion of multidimensicnal
inverse probiems.

Main problem by solution of invarse one-
dimensional problems is selection of necessary
solution from many possible ones. The receipt of
possible solulign in this case is usually simple tor
example in Tikhonov-Cagniard model). For
multidimensional Inversion the receipt of possibte
solution is very difficult because of high dimension
of problem,

The speclal asymntotic models and ilerative
methods give possibility of multidimenstonal
fnversion on the basis of solution of ona-
dimensional inverse problems, This models must
retain the basis properties of phenomencn (for
example - the shore effac) and be sufiiciently
simple,

The algorithms of mullidimensional Inversion on the
basis of this methods are highly effective,

P.73-05 R
MODELING AND INVERSION OF EM-34 DATA IN
TWO AND THREE DIMENSIONS

£. Gomez-Traving, 5. Mendez-Delgado
and M.A. Perez-Flores

Electromagnetic measurements at low induction
numbers can be easily and rapidly eliected along
orolites using different coil separations and
orientations. Instrumenis such as the popular Ei-
34, are routinely used in this modality to investigate
lateral changes in electrical conductivily at depth.
However. the measurements are usually
interpreted in terms of ane-dimensional models
hecause interpretation techniques are not avaitable
in two and three dimensions. Modeling algorithms
are needed to understand the response of localized
anomalies. and inverse methods are required for
accurate inlerpretation. In this paper 'we present an
integral equation method for computing the
magnetic field due to horizontal and verticat dipoles
in the presence of three-dimensional conductivily
variations. We find that the response of the
instrument can in many cases mislead an
interpreter, because conduclive bodies sometimes
produce lows in apparent conduclivity. This
complicalions call for the development of inverse
methads that automatically take into account these
and other effects. An approximate inverse method
recently developed at CICESE {akes into account
these effects. The method. based en a novet
integral equation approach, produces accurate
images of ihe underground conductivily distribution,
We lest the performance of the imaging technigue
using {...}
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P.7a-04

AN APPROPRIATE ELECTROMAGNETIC
IMDUCTION THEOCRY IN LOW LATTITUDES FOR
3-D EARTH MODELS

E.A. Om

Oni and Sogade 11992} presenled recent egiuis o
the theoretical modetling of low laltityges ~2n.
uniform electromagnetic sourge lields interacion
vith 1- and 2.0 Earth medels. The alectromagrznc
fields satisties the following partial ditferer izl
equalions i space and lime.

52 52
iadily .26 dewy . 2%2 = 0
"2 a2
5 1
where b= ——1e- Az e
26 o

w is any of six comoonenets Ex. By, Bz Hx, Hy, -z
af the elactromagnetc ‘isld.

Thare are a number of induglion poblems w 1.0
Earth models lhat can be treated as 3-dimensicral
waveguides. The auther, in this paper. mttoguces
‘or the lirst time and for a such class of 3-9
induction problems. the use of Dyadic Greer s
Funclion for efectromagnetic field theory i ow
latitudes

P.7a-06

ON 3-DIMENSIONAL INVERSE PROBLEM OF
ELECTROMAGNETIC FIELD

P.8. Martyshko

Inteqral-differential eaquations of inverse problem af
electromagnetic lields were obtained. Algorithm
solution such equations was devised. In case of
ideal conductivity of tody we have had functionai
equations of inverse probtem.

The method of inlerpretation of glactromagnetic
data {(EMD) was diviced. It's included two stages:
the algorithm for the aporoximation of EMD and ‘e
algorithm of the solutwn of the integral dilarental
2quations of the 3-D inverse probiem. We ysza
point sources and ling current as a singulanities. As
a result of interpretation we obtained sel of bodes
with dilferant values of conductivity whicn
generated the same (elecirical or magnetic) fierq.
There are some examples which is fflustrates 3
good results of interpratation.
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P.O1-07
APPLICATIONS OF 20 EM INVERSE
MODELLING TO ENVIRONMENTAL PROBLEMS

0. Beamish and M.A, Perez-Flores

Many envirgnmental-scale. subsurface
Investigations make use of geophysics m only a
perfunctory way. Some studies invoive
hydrogeology, lluid processes and geochemistry
and the contribution made by surface geophysics
can approach zero. It should also be recognized
that in some sectors. geophysics has a poor
disciplines unavoidable involved in environmental
problems.

In our opition many the difficulties stem from the
use of tried-and tested (but inappropriate) onae-
dimensional inlerpretations of surface sounding
data. These can produce large errors when the
problemn is inherently two- and three- dimensional.
Exampte of errors > 100% (in depth) are not
uncommon when geophysics precedes shallow
core.sampling.

In order to reduce uncerainlies, we are currently
nvestigating the use of two-dimensional inversion
methods to EM data obtained from site-scale
investigations. We present here applications 1o EM-
34 conduclivity measurements and VLF {plane
wave} technigues. We discuss application to data
from Mexico and England.

P.01-09
MT SOUNDING USING 30 KM DIPOLES IN
ABITIBI

P. Langlois, M. Chouteau. P. Zhang
and L. Bolduc.

Alter having lost control of the enlire electrical
network in 1989, Hydro-Quebec has taken a series
of preventive measures agains! the propagation of
ground currenis in the network and has initiated a
study of earth potentials and magnetic fields during
geomagnetic storms. A phone line was chosen in
the Abitibi green belt and 5 measurement stations
were installed over a distance of 300 km. The
equipment is mainly used to record electric fields
an a shorl and large scale logether with magnelic
fields lor statistical purposes. The avaitable data
was also used for magnetoteliuric sounding. The
length of the longer dipoles {about thitty kilomsters)
suggests that the static shift recorded will be
negligible, allowing for the calibration of the
resistivity curves thal come from measurament in
the same area with shorter dipoles.

Absfraets
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P.ot-08
CORRECTING FOR FIELD POLARIZATION
EFFECTS IN MT-VLF RESISTIVITY MAPPING

A. Tabbagh. R. Guénn. ¥. Meheni. Y. Bendentter
and P. Andrieux

Resislivily mapping is a very powerful 1ool for
detecting structural ‘eaiures in the ground. »f
importance in hydrogaology and environment
studies. Over the dedth range from 0 to 3 m,
several methods can be used. Eiectrical or
electrostatic array measurements and for
conductive media Slingram constitute the optimal
choice. For deeper investigations, 10 or 20 m,
these methods imply too great a separation
between poles or cods. This reduces lateral
resolution and implies the action of two or more
operators in the field. MT-VLF resistivity mapping
allows both a high lateral esolution {and possibly
one operator) and a depth of investigation that
commonly reaches 20 m, or 30 m in resistive areas.
But the main drawback of this method lies in the so-
called «apparent anisotrany 2ffects that is in the
tateral distertion of anomalies which tend to be
elongated at right angle of the harizontal alectric
field. To correct for this effecl. we propose two
solutions: verticalization of the etectric field and use
of approximate invariants. Comparison belwaen
these two solutions are developed both for
theorelical models and for experimental cases. It

appears that the invariants lead to more reliable-

resulls when they can be used. that is. when two
transmillers as much as possible al right angle lo
each alher are available.

P.01-10
ELECTRICAL POTENTIAL ON A TREE :
A MEASUREMENT OF THE SAP FLOW ?

P. Morat, J.L. Le Mouet and A. Grarmer

Potential dilferences were measured and recorded
at the surface of a chesnut-tree with wo parallel
ane meter long electric divoles during & few months
of 1992, During the months of August.
characterized by a quiet and sunny weather, a daily
variation is presenl. with an amplitude of some ten
milivolts, simitar on the two dipeles. We propose
that this daily signal is retated to the vanation of the
flux of sap through the trunk. in turn duea to the daity
evapotranspitation on he leaves of the tree. Thig
reguiar variation is no longer present on the
November recordings. aiter the fall of the leaves. as

expected if the -working mechanism is

electrokinetics. A few applications are discussed :
mapping of the sap flow with an array of electrodes.
action an the sap circulation through the apptication
of an electromotive force, interpretation of the
spurious magnetoletluric data collected in foresis.
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Two-Dimensional Imaging of Electromagnetic, IDC Nesistivity
and Magnetometric Resistivity (MMR) Data

S_._M_(ll]_t_f[!_?-__—_l_)__(‘,_lgil_(_lﬂ {Pivision de C. de 1a Tierra, CICESE, Mexico; ph,
G17-4 45 0% e-mail: amendez@cicese.mx); M.A. Perez-Flores (Divi-
sion de C. de la Tierra, CICESE, Mexico; ph. 617-4 45 01; e mail;
wpererficiceseanx ), MG Rodrignes (Division de . de fa ‘Tierra,
CICESE, Mexicos ph. 617-4 45 01; e-mail: mrodrign@aicese.mx);
E. Gomez-Trevino (Division de C. de la Tierra, CICESE, Mexico;
ph. 617-4 45 0}; e-mail: egomez@cicese.mx)

We use an integral equation approach to generate 2-1) resistivity dis-
tributions from different types of electrical and electromagnetic data.
The resistivity distributions are obtained in a single iteration applying
a linear-like type of approximation, We use quadratic programning
to solve the integral equations and apply constraints to the deriva-
tives of the resistivity distributions. The resulting models are smooth
and of minitnum straeture, having only those features strictly required
by the data. Considering electrical and magnetic dipoles s sources
and receivers, the resolving power of Lthe different methods follow this
order: DC resistivity, magnetometric resistivily (MMR) and last, elec-
tromagnetic induction. This order is reversed when considering depth
of penetration. We present the resndts of numerical experiments and
apply the imaging method Lo different typoes of field data.
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