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Resumen. Las variaciones en los campos electromagnéticos ori-
ginados en la ionosfera o magnetosfera son medidos en la super-
ficie terrestre con el fin de inferir la impedancia caracteristica
en funcién de la profundidad. Conceptos simples de teoria elec-
tromagnética, andlisis de series de tiempo y teoria de sistemas
lineales se han coalesado para formar un método de exploracién,
denominado “método magnetotelirico”, mediante el cual es po-
sible determinar la estructura geoeléctrica de la Tierra a grandes
profundidades. En este trabajo presentamos un anélisis teérico
del método magnetotelirico, asi como una descripcién del equipo
desarrollado en el CICESE, junto con un ejemplo de un estudio
llevado a cabo en el Norte de Baja California, México.

Abstract. The electromagnetic field variations, originated in the
ionosphere or magnetosphere are measured on the surface of the
earth in order to estimate its characteristic impedance as a func-
tion of depth. Basic concepts from electromagnetic theory, time
series analysis and liner systems coalesced into a practical geophy-
sical tool denominated “magnetotelluric method”, with which it
is possible to determine the earth’s geoelectric structure at great
depths. In this work we present a theoretical analysis behind the
magnetotelluric method, with a description of the equipment de-
veloped at CICESE together with an example of a magnetotellu-
ric survey conducted in the Northern section of Baja California,
México.

PACS: 91.25.Qi; 91.25.-r
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1. Introduccion

Los métodos electromagnéticos utilizados en geofisica de exploracién
tienen como objetivo principal el cuantificar las variaciones en con-
ductividad eléctrica de la tierra en funcién de la profundidad. Avan-
ces recientes en la teorfa asf como en la instrumentacién, han permi-
tido utilizar estos métodos en la exploracién de zonas geotérmicas,
de hidrocarburos, mantos acuiferos y zonas de alta mineralizacién
caracterizadas éstas por presentar cambios anémalos en la conduc-
tividad eléctrica.

El método magnetotelirico conjunta conceptos bisicos de teoria
electromagnética, andlisis de series de tiempo y teoria de sistemas
lineales para formar una herramienta sumamente 1til en geofisica de
exploracién [1-5]. Intituitivamente podriamos hacer una descripcién
del método como sigue: Un campo electromagnético proveniente de
fuentes naturales en la ionosfera terrestre se verd profundamente
afectado al llegar a la interfase aire-tierra. Los campos secundarios
debidos a corrientes inducidas en la tierra (un conductor) tienden
a oponerse a los campos primarios, atenuédndolos al penetrar éstos.
Frecuencias bajas penetran a grandes profundidades mientras que,
frecuencias altas, digamos 1000 Hz, penetran tinicamente a profun-
didades someras. Mds atn, las corrientes secundarias inducidas en
la tierra y por consecuencia el campo eléctrico medido en la super-
ficie, dependen de la conductividad de la tierra. Es més, el campo
eléctrico en la superficie depende de la conductividad promedio exis-
tente desde la superficie a la profundidad de penetracién a la fre-
cuencia de oscilaciéon del campo en consideracién. Es precisamente
esta propiedad la que nos permite, mediante mediciones del campo
eléctrico en funcién de la frecuencia (para un campo magnético o
camgpo inductor conocido), obtener estimaciones de la conductividad
eléctrica en funcién de la profundidad.

En la primera parte de este trabajo analizamos conceptos bésicos
de teoria electromagnética aplicados a un modelo de capas planas
terrestre, lineal, homogéneo e isotrépico. En este medio, una onda
electromagnética se propaga de manera tal que los vectores de campo
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eléctrico y magnético son ortogonales de manera que la razén entre
la intensidad de campo eléctrico y campo magnético resulta ser una
medida de las propiedades electromagnéticas del medio, conocida
generalmente por impedancia caracteristica. Extendemos el anélisis
a regiones donde la tierra tiene estructuras mas complejas y donde el
acoplamiento entre campo eléctrico y magnético es més complicado.
Por ejemplo, los campos eléctricos se ven fuertemente distorciona-
dos en la vecindad de inhomogeneidades laterales, mientras que los
campos magnéticos permanecen inalterables. En cada punto de la
vecindad de la discontinuidad lateral cada componente del campo
eléctrico se encuentra linealmente acoplada a ambas componentes
del campo magnético, lo cual nos lleva a definir o caracterizar a la
impedancia superficial como un tensor de segundo rango.

La interpretacién de los datos magnetoteliricos generalmente
se lleva a cabo en el dominio de la frecuencia y es por ello que el
andlisis espectral es importante en el procesamiento de estos datos.
En este trabajo incluimos una revisién general de la instrumentacién
y procesamiento de datos del sistema magnetotelirico desarrollado
en el CICESE, conjuntamente con un ejemplo de la aplicacién del
método a una zona de interés geolégico: La zona Norte de Baja
California, México.

2. Teoria

La teoria que sustenta el método magnetotelirico forma parte
de un problema cldsico de condiciones a la frontera aplicadas a la
ecuacién de onda electromagnética. Sabemos que existen campos
electromagnéticos que se originan a distancias mayores de 100 Km
sobre la superficie terrestre, en la ionosfera y/o en la magnetosfera
y se propagan mediante una multitud de mecanismos hacia la su-
perficie terrestre. Estos campos que inciden en la superficie pueden
ser tratados como si fuesen ondas planas uniformes, como veremos
posteriormente [6-9).

Consideremos un modelo de capas planas como se muestra en la
Fig. 1 y por ahora supongamos una estructura bidimensional, esto es,
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que no existen cambios en los pardmetros de campo en la direccién
y (rumbo) y supongamos adicionalmente que el campo eléctrico E
tiene componente y dnicamente, y que las capas del modelo son
isotrépicas. (El método de solucién para el campo H. y es idéntico al
seguido aqui para E;.)

Espacio libre

Superficie o _

Terrestre IIIIIIIIIIIIIIII/IIII/!IT
h

n-ésima capa

e

i+l

Capa i+ 1

24

Capa 1

7 ——gle— 7 —a

Capa 1

8—4'—\-.?—I

!

Capa 0

FIGURA 1. Modelo simple unidimensional de una tierra con capas horizontales.

Las ecuaciones de Maxwell nos dan una ecuacién de onda vecto-
rial para la i-ésima capa [11]:

donde y; es la permeabilidad magnética, €; es la permitividad y o,
la conductividad. (Usaremos el sistema MKS en este trabajo.)
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Para soluciones estacionarias sinusoidales e 7% y haciendo las
componentes E; y E, igual a cero:

32E 32E .
axzy azzy + Wi By + jwoipi By = 0, (1)

introduciendo la constante de propagacién k;, para la i-ésima capa:

ki = whuie; + jwoug,
obtenemos la ecuacién de Helmholtz:
2 2
0“Ey O0°E,
dr? 022

Resolviendo la Ec. 2 por el método de separacién de variables,
sabemos que la solucién mas general es la integral [10]

+kE, =0. (2)

By= [ e a, (3)

donde u y A son las constantes de separacién y ademiés u? + A% =
k%. Ahora bien, una solucién particular es una onda plana; por
ejemplo, si hacemos 82 / dz? igual a cero, tenemos una propagacién
(solucién) en una dimensién e/¥?. Generalizando, una onda plana
que se propaga en una direccién arbitraria definida por un vector
unitario ng, se puede escribir como e/¥20T donde r es un vector de
posicién en el plano X Z. Si ng forma un dngulo 8; con el eje z en la
1-ésima capa (Fig. 1), podemos escribir

e kindoT — oIki(zsen 6, + zcos 0;),
donde podemos ver que

u; = k; cos 6, (4)
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Una solucién particular para una sola componente espectral de
la ecuacién integral (3) es

[aej"*'z + be_".""z] eINT, (5)

donde los dos términos entre paréntesis indican la presencia de ondas
‘planas que se propagan en dos direcciones a lo largo del eje z, pero
debido a la extensién infinita del modelo, existe iinicamente una sola
direccién de propagacién en z. Cuando identificamos a u; con su
equivalente en el caso de ondas planas (Ec. 4), la solucién representa
una onda plana monocromatica que incide oblicuamente en el medio
estraficado de la Fig. 1.

A continuacién procederemos a encontrar una solucién particular
de la forma de la Ec. 5 para el medio exterior al semi-espacio y en
las capas mismas, pero dejaremos la solucién en forma general, es
decir, por ahora no identificaremos a u y A con sus equivalentes
para una onda plana. Las condiciones de frontera requieren que las
componentes tangenciales de los campos a través de las interfases
sean continuas. Si denotamos al medio exterior (espacio libre) por
la letra e, entonces siguiendo la notacién de la Fig. 1 escribimos la
primera condicién de frontera para la continuidad de Ey como

[E;eej“ez +Ey—ee—ju,z] ejz\,x
- [E;-nejunz 4 Ey—ne—junz] ej/\nz’
donde los coeficientes E;' J (By ') indican la amplitud de la onda

propagandose en la direccién positiva (negativa) en la i-ésima capa.
Notamos que en z = 0 (la superficie terrestre)

+e —e| _jAex _ [ +n —n] FART
[Efe + Bj¢] ez = [B}™ 4 By 7] efdnz,
y como Egii son constantes, la inica manera de que esto sea cierto

para toda = es que A, = A.. En el caso de ondas planas A = ksen#,
y tenemos la ley de Snell.
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La continuidad en el campo magnético H, o sea H;, la expresa-
mos utilizando el hecho que V x E = —9B/dt, tal que

1 OE; 1 OEy
Jwpe 0z B Jwpy 8z’
0 sea
_ Ue [E;-cejuaz _l_EyTee—ju,z] el AeT
Whe
- Un +n_junz —n_—junz] JAnz
__w,u,n[Ey e 4By e "']eJ :
La razén E; U/H} = —wp;/u; define a la “impedancia carac-

teristica” de la i-ésima capa y la razén E; ' H i, que indica cantidades
de campos totales medidos en la i-ésima interfase, se llama impedan-
cia de superficie 2;. Notamos que si tuviésemos un medio homogéneo
(sin capas), la impedancia de superficie serfa igual a la impedancia
caracteristica del semi-espacio ya que Ey = 0. Més atin, si dejamos
que la n-ésima capa sea infinitamente gruesa, la impedancia super-
ficial del semi-espacio resultante se puede escribir como

E;n _ —Whn . . —WHn

HE™  un (2 (k2 — k282 ©
| —wptn [1 kg 82‘|"1/2
" kn k2 ’

donde hemos substituido a A por k.S, siendo k. la constante de
propagacién en el espacio libre y S es una cantidad real la cual,
en el caso de ondas planas, la identificamos inmediatamente con el
seno del angulo de incidencia (Ec. 4). Ahora bien, —wpn/kn es la
impedancia para una onda plana con incidencia normal, ya que A
(= ke sen 0) seré cero y por ende u, = ky. De manera que el término
en paréntesis de la expresién (6) es el factor que mide cudnto difiere la
impedancia, para A en general, con respecto a la obtenida a partir de
una onda plana incidiendo normalmente a la superficie de la tierra.
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De estudios particulares [12] respecto a las propiedades eléctricas
de las rocas terrestres notamos que ¢, u y o tienen valores carac-
teristicos que simplifican la formulacién teérica presentada con an-
terioridad.

Si suponemos que la permitividad de los materiales de la corteza
terrestre no exceden los valores obtenidos en forma individual para
los minerales (por ejemplo, cuarzo tiene una € de ~ 5.0¢q, donde ¢
es la permitividad del espacio libre) o al menos no son mayores
que la ¢ del agua pura (~ 8le¢y), podemos establecer un limite
superior promedio de 8¢y, o sea 7 x 107° farad /metro para la
corteza. En lo que respecta a la permeabilidad magnética u, ésta
difiere muy poco de pg, la permeabilidad del espacio libre, para la
mayoria de las rocas. A gran escala, podemos suponer que pg = u =
4 x 1077 Hen./m. Los valores més bajos de conductividad son del
orden de 10~° mohos/m. Si substituimos estos valores extremos en
la expresién para k*(w?ue+jowp), y si w es menor que 10 rad/sec, el
término w? e es despreciable en comparacién con jowpu. El descartar
al término w? e en el medio conductor implica escribir las ecuaciones
de Maxwell sin el término D /8t de corrientes de desplazamiento
v por ende tendremos una ecuacién de difusién, en lugar de una
ecuacién de onda. A esto se le conoce generalmente por aproximacién
cuasi-estdtica o de longitud de onda grande. Esto por supuesto
no tiene efecto alguno en las soluciones particulares o generales
discutidas con anterioridad. De manera que escribiremos a k2 =
wpey a k? para la i1-ésima capa como jwao;u.

Con estas expresiones para k podemos reescribir la impedancia
superficial de un semi-espacio con S arbitraria (Ec. 6) como

Em [wio -1/2
Yy — KO [1 % .wesz] 7
;:i-n J10n Jon. ( )

Para la corteza terrestre we/o, < 1. Si ahora consideramos
una solucién particular para una onda plana con incidencia oblicua
donde tendremos a A = k.senf = k.S y como sen § nunca es mayor
que la unidad, entonces weS/o, < 1. De manera que “para ondas
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planas que inciden a cualquier 4ngulo en un semi-espacio conductor,
la impedancia superficial sera independiente del 4ngulo de incidencia
e igual al obtenido para incidencia normal”.

Veamos otro aspecto de interés en la teoria de campos magne-
toteldricos. Reescribiremos nuevamente las condiciones de frontera
para Ey y H; en la superficie del semi-espacio, con la aproximacién
cuasi-estatica y definiendo la amplitud del coeficiente de reflexién r
como E,¢/E;¢ encontramos que

o ke/knV1— 82 — \/1 + (jwe/on)S2
ke/knV1— S+ /1 + (jwe/on)S?

Si ahora consideramos el caso de ondas planas incidentes y re-
cordando la desigualdad k./k, = we/jo, < 1y S restringida en el
rango cero a la unidad, obtenemos que r ~ —1. Este resultado fun-
damental nos indica una reflexién con cambio total de fase casi per-
fecta, esto es, nos acercamos a una cancelacién completa del campo
eléctrico incidente. Ahora bien,

(8)

E;I—c _w#__Ey_c

= = : 9
;;H Ue H;:* ()

de manera que
H;¢/H® ~ +1.

indicando una reflexién en fase casi perfecta implicando “que el
campo magnético tangencial en la superficie terrestre a bajas fre-
cuencias resulta ser casi el doble de la amplitud del campo incidente,
independientemente de la conductividad del subsuelo”.

Estos resultados son realmente interesantes y forman la estruc-
tura fisica en que se basa el método magnetotelirico. El campo
eléctrico neto en la superficie de la tierra, aunque practicamente es
nulo en comparacién con la amplitud del campo eléctrico incidente,
es una cantidad medible relacionada con la conductividad del terreno
a través de la relacién de la impedancia superficial Z = Ey/H, que
derivamos anteriormente.
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La polarizacién del campo magnético puede usarse, por ejemplo,
para describir las propiedades de polarizacién mismas del campo
incidente, ya que la geologia tiene efectos nulos sobre éstos.

De la expresién general para la impedancia de una tierra con ca-
pas, podemos definir ahora una resistividad aparente p,, que resulta
ser el parametro generalmente utilizado para caracterizar al subsuelo
en estudios magnetoteliricos. Si suponemos que a una frecuencia an-
gular w en particular, la impedancia obtenida es la impedancia de
un semi-espacio homogéneo para onda plana con incidencia normal,
podemos utilizar la relacién

E, Wy —wHQ

Z:—:——-': p 3 10
H, kn JO0a ( )

y escribir p, = 1/0,, tal que

_ 1|5

AP -
wpo |Hy

La resistividad aparente p, resulta ser la resistividad de un semi-
espacio homogéneo que arrojaria el mismo valor de impedancia Z =

Ey/Hz que el del modelo real en consideracién a una frecuencia w
particular.

Puesto que la impedancia es una cantidad compleja podemos
escribir

(11)

. E
T |2 ¢ y
I |e ‘H

z

10
R LR

donde fnZ
m
¢yz = (¢Ev - ¢H,) = tan™! [W] ¢

En el caso de un semi-espacio homogéneo, la fase tiene valor
constante igual a —7 /4 + 7 (Ec. 10).

Para el caso unidimensional existe una relacién de dispersién
entre el logaritmo de la resistividad aparente y la fase de Z. La
transformada de Hilbert entre los dos est4 dada por

4
168 i = ;[q&dlogw+ C.
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La fase de Z en funcién del periodo es un pardmetro importante
para la interpretacién de geologias complejas donde la curva de resis-
tividad aparente estd alterada por la presencia de inhomogeneidades
superficiales.

3. Extensiones a dos y tres dimensiones

La tierra en raras ocasiones es unidimensional. Existen aniso-
tropfas, contactos laterales (fallas) y cuerpos tridimensionales donde
la conductividad es funcién de z, y y 2 [13, 14]. Si nos avocamos al
caso bidimensional, resulta atil descomponer los vectores del campo
eléctrico E y campo magnético H y considerar dos ondas separada-
mente: una con E en la direccién y y la otra con H en la direccién y
como se muestra en la Fig. 2. A la onda con E contenido en el plano
de incidencia X Z (H en direccién y), se le llama modo TM (transver-
sal magnético), E perpendicular o polarizacién magnética, mientras
que a la onda con H contenido en el plano de incidencia XZ (E
en direccién y), se le conoce como modo TE (transversal eléctrico),
o E paralelo o polarizacién eléctrica. En la Fig. 3 se presentan las
relaciones electromagnéticas fundamentales en el caso bidimensional.
Notamos que si se modela con capas, como en la seccién anterior, se
obtienen dos impedancias (vedse Ec. 10), a saber

By _ jwug By __jomo

=7 =-———=17 12
esto es,
Zrg = —Z7p,
de donde
‘3 2
PoTE = 27rp,0|ZTE| )
2
PaTM = 2MOIZTMI ;

¢T™M = ¢E, — $H, = T/4,
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¢TE =¢E, — ¢g, = —7/4 +m,

que son las ecuaciones basicas de MT en el caso bidimensional.

Como lo demuestran las Ecs. (12), cuando se trata de situaciones
en una dimensién E; y Ey dependen exclusivamente de Hy y Hy,
respectivamente: E; = ZyyHy y E, = yzHz. Hemos sustituido
ZTM POr Zzy y ZTE por Zy; para ser mds congruentes con la
notacién posterior. En forma matricial

Ez\ 0 Z Hz
(Ey) = (zyz o ) \m, | (13)
Generalizando, para cualquier tipo de situacién geolédgica la
Ec. 13 se convierte en

E, _ | Zax Z:cy H, )
(&)= (% %) (&) 2
= IH,

donde Z es el tensor de impedancia.

Si Z se expresa en un sistema coordenado alineado con el rumbo
de la estructura geolégica, los elementos de la diagonal siguen siendo
cero, y Zyy # Zyz. En un sistema coordenado no alineado con
el rumbo geolégico, ningiin elemento de Z serd cero. La direccién
del rumbo puede encontrarse rotando el tensor de impedancia con
respecto al eje z y buscando el 4ngulo para el cual los elementos de
la diagonal sean minimos.

La direccién del rumbo determinado de esta manera, tendra una
ambigiiedad de 90°, ya que una rotacién de esta magnitud equivale
a intercambiar los ejes z y y.

En el caso de situaciones complicadas en las que la conducti-
vidad varia en todas direcciones (tres dimensiones), el concepto de
rumbo pierde significado. Sin embargo, la rotacién del tensor (hasta
minimizar su diagonal), lleva al sistema coordenado a la posicién
en la que la geologia se aproxima lo més posible a una situacién
bidimensional.
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FIGURA 2. a) Onda electromagnética incidiendo en la superficie terrestre. b)
Separacién en modos TE y TM.

MODO TE MODO TM

E(0, Ey,0); H(H.,0, H,) E(E.,0, E,); H(0, Hy, 0)
%‘_8’1 = 0E, —%’-*—"UE,
—254 = jupoH. %t = 0B,

% =iwpoH, ‘%E;'* - %,E; =iwpoHy

Ecuaciones de Helmholtz:
3 a? a*H a’H
aa.E’ + %t = KEy S5 + S5 = K*Hy
K? = —iwpoo

K = y/wpoeo /2 (1 — 1)

FIGURA 3. Relaciones fundamentales del método magnetotelirico en el caso de
dos dimensiones.
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Un indicador de tridimensionalidad es la llamada “asimetria”
(skewness) [15],
_ | Zzz + Zyy|
|Zzy + Zyz|’

la cual es invariante bajo rotacién. De la ecuacién se observa que
cuando la situacién es estrictamente bidimensional, W = 0, por otro
lado la experiencia ha demostrado que cuando W > 0.3, el problema
es tridimensional.

Como se mencioné con anterioridad, el angulo de rotacién es
ambiguo por 90°. Un pardmetro que define tal ambigiiedad y que
es también un indicador de discontinuidades laterales es el llamado
operador de inclinacién tipper T, el cual estd definido como la re-
lacién entre el campo magnético vertical y el horizontal [15], esto
es

Hz - T:I:Hx + TyHy

Hz:T‘H.

De las ecuaciones fundamentales de la Fig. 3 para el modo TE, el
campo magnético vertical es proporcional a la variacién horizontal
del campo eléctrico, la cual es diferente de cero en presencia de
discontinuidades laterales de conductividad. El tipper se rota de
manera similar a 2, hasta hacer minima su componente T, tal
direccién serd perpendicular al rumbo de la estructura geolégica.

4. Estimacién del tensor de impedancia

El primer problema que se presenta cuando se pretende estimar
Z, es que la Ec. 14 representa un sistema de dos ecuaciones con
cuatro incégnitas. La manera convencional [16] de resolver esto es
multiplicar (14) por

H' = (847 = (53, B)),
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donde t significa hermitiano, T' transpuesto, y * complejo conjugado,
para obtener:

E;H;y EgHy\ (Zzz Zgy H H; H:Hj (15)
donde los términos de la forma F;Fy son estimaciones de potencias

cruzadas para una frecuencia w y la barra indica promedio en ven-

tanas angostas de frecuencia. Siguiendo la notacién de Gamble et.
al. [17]:

[EH) = ZH[HH], (16)
zH¥ = [EH][HH|, (17)

el superindice H indica que la estimacién fue hecha usando H como
referencia.

Si los campos medidos estuvieran libres de ruido, la Ec. 17 serfa
una estimacién imparcial de Z. Sin embargo, debido a que frecuente-
mente existe ruido de caracter local, correlacionado en ambos casos,
la estimacién del tensor de impedancia se presenta sesgada (“bia-
sed”). Para solucionar este problema se propone el uso de una refe-
rencia remota.

Si en lugar de multiplicar (14) por HT, se usa un campo R
(remoto) medido en un sitio alejado de la estacién base, cuyo ruido
no se correlacione con el ruido de la base, la Ec. 16 se convierte en

Z® = (ER)(HR)! (18)

y el problema en las autopotencias desaparece, obteniéndose una
estimacién imparcial de Z.

Puesto que la Ec. 18 contiene R tanto en el numerador como
en el denominador, la estimacién de Z es independiente de la res-
puesta en frecuencia de los instrumentos usados para medir R. Los
campos remotos R pueden ser magnéticos (HzHy) o bien eléctricos
(EzEy). En la practica, se utilizan los primeros ya que, como vimos
anteriormente, no se encuentran influenciados por la geologia local.
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5. Instrumentacién y procesamiento de datos

La pequefia amplitud de las sefiales, del orden de 1y (107° teslas)
para el campo magnético y 4 mV/Km para el eléctrico, impone
severas restricciones sobre la sensibilidad del equipo de medicién
y obliga a tener especial cuidado en la eliminacién de ruido y en el
tratamiento de las sefiales (amplificacién, filtraje, etc.) [18].

La técnica de campo consiste en medir en un punto (estacién)
en la superficie de la tierra las componentes ortogonales del campo
eléctrico y magnético de variacién en una amplia gama de frecuen-
cias, y con estas mediciones estimar el tensor de impedancia para
varias frecuencias. Dado que la frecuencia guarda relacién con la
profundidad de penetracién de la onda, estas mediciones constituyen
lo que se llama un “sondeo magnetoteldrico”.

En el pasado [19], los datos de campo se grababan en cinta
magnética y se procesaban en un centro de cémputo al finalizar
todo el trabajo de campo. La desventaja mas seria de esto era que
en muchos casos una gran cantidad de datos resultaban de baja cali-
dad, debido a exceso de ruido local o a una actividad geomagnética
muy baja o incluso a problemas instrumentales no detectados en el
momento de la adquisicién. Ante la imposibilidad de poder regresar
al sitio de estudio, por razones de costo y tiempo, la efectividad del
levantamiento se veia seriamente afectada.

Con el propésito de eliminar éstas dificultades y adoptar el uso
de la referencia remota, sefialada con anterioridad, en el CICESE se
desarrollé un sistema con las caracteristicas siguientes:

a. Procesamiento en el campo en tiempo real, con un control visual
de las senales.

Obtencién de los parametros geofisicos de interés in situ.

c. Instrumentacién para dos estaciones magnetoteliricas en donde
se hacen mediciones simultdneas y donde una estacién se utiliza
como referencia de la otra.

d. Capacidad de almacenamiento de datos sin procesar, para poder
corroborar en el laboratorio los resultados obtenidos en campo.



454 R. Ferndndez, M. Martinez y J.M. Romo

Con este sistema se miden, en cada una de las estaciones, cinco
sefiales (Ez, Ey, Hz, Hy, H;). Todas las sefiales son preamplificadas,
filtradas y postamplificadas y la informacién de la estacién remota
se envia a la estacién base mediante un sistema de telemetria digital
(12 bits, 72 dB de rango dindmico).

Las senales de los diez canales son digitizadas y procesadas en
tiempo real, usando una microcomputadora DEC-LSI-11/23+. El
instrumental electrénico estd instalado en un vehiculo acondicionado
para este propdsito y se alimenta con un generador de corriente
alterna con una potencia de 4.5 Kw.

ou

REMOTA

ESTAC/ION SASE

FI1GURA 4. Esquema de la distribucién del equipo en el campo.

En la Fig. 4 se presenta un esquema de la distribucién del equipo
en el campo y la Fig. 5 muestra un diagrama de bloques del sistema.
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FIGURA 5. Diagrama de bloques del sistema Magnetotelirico, seccién analégica.

El espectro del campo electromagnético natural contiene una
amplia gama de frecuencias. La banda de frecuencias cominmente
utilizada es de 1073 a 102 Hz. En este sistema, y con el fin de
optimizar tanto el alcance dindmico de los instrumentos como el
periodo de muestreo, se registran cuatro bandas, a saber:
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Banda 1 0.001-0.03 Hz 0.2 muestras/seg
Banda 2 0.01-0.04 Hz 2 muestras/seg
Banda 3 0.1-4 Hz 20 muestras/seg
Banda 4 1-40 Hz 200 muestras/seg

Los campos eléctricos (Ez, Ey) se miden usando electrodos nopo-
larizables de cobre-sulfato de cobre, colocados en las extremidades de
un par de dipolos colocados en forma de cruz (Fig. 4), y conectados
a una serie de preamplificadores.

Los campos magnéticos (Hz, Hy, H;) se miden usando tres de-
tectores colocados en forma ortogonal. Estos detectores consisten en
una bobina de induccién aislada con poliuretano dentro de un cilin-
dro de acero inoxidable. La sensibilidad de los detectores de campo
magnético horizontal en la banda de 1 a 100 Hz es aproximadamente
de 13.7uV /~ Hz, mientras que la del sensor del campo magnético ver-
tical es de 4uV /v Hz. Los detectores se conectan al preamplificador,
por medio de un cable blindado de 200 m de longitud.

Después de pasar por el preamplificador, todas las senales entran
a los filtros que seleccionan la banda de registro y postamplifican la
sefial. La funcién del procesador DEC-LSI-11/23+ es la de controlar
la conversién analégica digital de los datos, mostrarlos a través de
un convertidor digital/analégico en un osciloscopio de ocho cana-
les, atender las interrupciones que detienen la recepcién de éstos,
y finalmente almacenar y procesar los datos, grabando los resulta-
dos en memoria (discos flexible y duro (20 Mb)), imprimiendo y
mostrandolos en la terminal de video. La configuracién de la micro-
computadora y sus periféricos y el desarrollo de la programacién del
sistema fueron realizados a cabo en el CICESE.

El procesamiento en tiempo real de las senales se lleva a cabo en
dos etapas. La primera de ellas consiste en la recepcién de los datos
transmitidos por el digitalizador y en la estimacién de las potencias
promedio de los diez canales. Esto ha sido implementado mediante
un programa de adquisicién de datos. La segunda etapa es realizada
por un segundo programa, el cual calcula los pardmetros geofisicos de
interés en magnetotelirico: resistividades, fases, asimetria, angulos
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de rotacién, operador de inclinacién (“tipper”), etcétera, con sus
correspondientes limites de confianza.

a) Adquisicién de datos.

Se toman 512 muestras de cada canal (Ez(t), Ey(t),..., Hx(t)) y
se calculan sus transformadas de Fourier (Ez(w), Ey(w), ..., Hx(w)),
usando un algoritmo de transformada rapida de Fourier.

Una vez que las sefiales estdn en el dominio de la frecuencia, se
calculan las potencias |E|?, BgBgyv ey R Ry, [Ryiz, (10 autopoten-
cias y 21 potencias cruzadas), para cada una de las dos estaciones.
Estos espectros son suavizados haciendo un promedio ponderado en
frecuencia, que consiste en tomar promedios entre arménicos, en
ventanas angostas de frecuencia, cuyo ancho de banda crece con la
frecuencia, manteniéndose constante el factor Q:

frecuencia central
ancho de banda

Se toman 16 ventanas con Q = 3 a lo largo de cada espectro, con
frecuencias centrales igualmente espaciadas en escala logaritmica.
El resultado de esto son las potencias promedio IE,;]2, E,,E;, e

Ry Ry, |R_y|2, las cuales se almacenan en una 4rea especificada de
memoria. Este proceso se efectia repetidas veces para varios seg-
mentos de 512 puntos por canal, obteniéndose cada vez un Jjuego de
potencias promedio que se suman a las anteriores. Cuando se tiene
un nimero suficiente de segmentos (usualmente N = 20), se obtiene
el promedio en el conjunto de realizaciones dado por

Debido al caricter aleatorio de la fuente del campo electro-
magnético natural, es muy frecuente que los campos medidos con-
tengan ruido o sean afectados por fenémenos transitorios causados
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por tormentas eléctricas. Asimismo, la alta sensibilidad de los de-
tectores los hace vulnerables a saturacién producida por la llegada
repentina de sefiales de gran amplitud y ruido ambiental producido
por objetos metdalicos o personas en movimiento, etcétera. Este es
uno de los problemas principales del método y una de las razones
que justifican el procesamiento en campo.

b) Cdlculo de pardmetros geofisicos.

Cuando la adquisicién de datos ha concluido, se est4d en condi-
ciones de iniciar la segunda etapa del procesamiento. Esta se lleva a
cabo mediante un programa que lee las potencias promedio resultan-
tes de la adquisicién de datos, corrige por las funciones de transferen-
cia del sistema [20], calcula el tensor de impedancia y efectiia todo
el proceso necesario para calcular pardmetros geofisicos de interés y
sus limites de confianza. El sistema de coordenadas que se usa en el
programa es derecho, con el eje z apuntando al norte magnético, el
eje y al oeste y el eje z hacia arriba.

Después de efectuar las correcciones antes mencionadas se cal-
culan: 1) Relaciones de potencias de sefial/ruido para cada canal, 2)
Tensor de impedancia, 3) Asimetria y d4ngulo de rotacién del tensor,
4) Resistividad aparente y fase de la impedancia, 5) Magnitud y fase
del operador de inclinacién y 6) Limites de confianza para todos los
parametros calculados.

Este programa, asi como las subrutinas que emplea, esta escrito
en Fortran IV.

6. Resultados experimentales

a) Estudio magnetotelirico en el norte de Baja California.

En 1983 iniciamos un levantamiento magnetoteldrico en las zo-
nas de la cordillera Peninsular Batolitica, la Laguna Salada y el Valle
de Mexicali del Norte del estado de Baja California [21]. Se ocuparon
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un total de 18 estaciones (Fig. 6) cubriendo un rango de frecuencias
de 0.001 Hz a 25 Hz, utilizando referencia remota. El total de las es-
taciones (irregularmente espaciadas) constituye un perfil de 100 Km
que cubre una serie de provincias tecténicas bastante diferentes. Es-
tas incluyen una zona de sutura mesozoica ocednica/continental, una
de extensién activa y una zona de frontera tecténica de placa. Pre-
sentamos aqui los resultados del modelado en dos dimensiones para
los datos, en forma de cortes geoeléctricos para la zona.
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FIGURA 6. Localizacién de sondeos del Estudio Magnetoteliirico del Norte de
Baja California.
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FIGURA 7. Curvas de resistividad aparente para tres sitios tipicos en perfil
Tecate-Mexicali.

Las curvas tipicas para resistividad aparente en funcién del perio-

do para el Batolito, Laguna Salada y Valle de Mexicali, se muestran
en la Fig. 7.
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Un anélisis preliminar demuestra la existencia de bajos resistivos
(por lo menos en un orden de magnitud) a periodos largos para la
cordillera Peninsular, postulando quiza la presencia de un buen con-
ductor a profundidad. Entre 1 y 10 seg de periodo encontramos una
zona de alta conductividad para casi todos los sondeos de la Laguna
Salada y Valle de Mexicali. La separacién entre modos TE y TM
para estas estaciones confirman la existencia de inhomogeneidades
laterales superficiales y la presencia de las Sierras Judrez y Cucap4,
respectivamente.

Una interpretacién unidimensional preliminar utilizando el modo
TE nos ayudé a construir un modelo en dos dimensiones para todo
el levantamiento. Los datos para 18 estaciones fueron modelados
en forma directa mediante un algoritmo bidimensional [22]. Las
soluciones se obtienen resolviendo un sistema de ecuaciones de linea
de transmisién que son andlogas a la aproximacién por diferencias
finitas de las ecuaciones de Maxwell. El modelo final se presenta en
la Fig. 8. Ciertas cotas se han impuesto al modelo provenientes de
la informacién geologica-geofisica existente en la zona [23-26]. La
geologia superficial se utiliz6 para restringir la extensién lateral de
los bloques superficiales. Datos de sismica fueron suficientes para
reducir la profundidad de los bloques, especialmente en la cordillera
Peninsular.

La zona al Oeste del corte geoeléctrico (no esté incluido en la
Fig. 8) se terminé a 63 Km de la estacién N1 mediante 6 capas que re-
presentan al Ocedno Pacifico (0.3 ohm-m, 0-1.5 Km de profundidad),
sedimientos saturados y volcdnicos (150 ohm-m, 1.5-3 Km), roca
batolitica (2000 ohm-m, 3-6 Km), corteza ocednica (1000 ohm-m,
6-18 Km y 500 ohm-m de 18-24 Km) y material del manto (18
ohm-m, de 24 Km hacia abajo). En la zona Este, el modelo se ter-
mindé a 34 Km de la estacién N18 con 5 capas que indican: sedi-
mentos del Valle de Mexicali (50 ohm-m, 0-6 Km), sedimentos con
facies de esquisitos verdes (500 ohm-m, 6-12 Km), corteza ocednica
(1000 ohm-m, 12-18 Km y 500 ohm-m, 18-024 Km) y material del
manto (18 ohm-m, de 24 Km hacia abajo).
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FIGURA 8. Modelo de bloques obtenido para la interpretacién bidimensional de
datos magnetoteliricos.

Valles rellenos de aluvién y cuencas sedimentarias someras son
modeladas con capas delgadas conductoras (50-100 ohm-m) exten-
diéndose a profundidades hasta de 500 m por abajo de las estacio-
nes N2 y N5. El cinturén de rocas mesozoicas metasedimentarias se
ha modelado mediante una zona relativamente gruesa y conductora
(100-250 ohm-m) extendiéndose a profundidad por abajo de la esta-
cion N5. Las rocas graniticas de la Cordillera Peninsular (batolito) se
han modelado con capas altamente resistivas abajo de las estaciones
N1, N2, N3 y N5. Se estim6 que la resistividad en los primeros 32 Km
decrece de 2000 ohm-m a 500 ohm-m en respuesta al incremento en
temperatura con la profundidad del orden de 20 a 450°C. Material
oceanico y mafico continental se ha modelado con capas resistivas
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(250-500 ohm-m) por debajo de las rocas graniticas y extendiéndose
a profundidades de entre 24 y 40 Km.

La anomalia significante que aparece en el corte geoeléctrico,
corresponde a la zona conductora (a profundidad) abajo de las esta-
ciones N3, N4 y N5. Esta zona se ve interrumpida lateralmente por
el batolito resistivo por abajo de las estaciones N2 y N6. Tal como
el modelo lo indica, la resistividad de esta zona anémala alcanza un
valor minimo de 2 ohm-m entre los 18 a 32 Km, con una extensién
lateral (5 Km de ancho) centrada a 1 Km al Este de la estacién N4.

Para las estaciones N7 a la N11 localizadas en la cuenca de la
Laguna Salada, distinguimos 1inicamente tres rangos en resistividad
aparente: de 1.0 a 20 ohm-m, de 20 ohm-m a 200 ohm-m y mayo-
res que 200 ohm-m. La regién de 1000 ohm-m corresponde al com-
plejo granitico de la Sierra Juarez y al basamento. Existen pequefios
conductores someros asociados a deposicién reciente de arcillas sa-
turadas. La estacién N9 requirié de un bloque mads resistivo en la
superficie el cual puede estar relacionado con areniscas consolidadas
y conglomerados presentes en el drea.

El resto de las estaciones localizadas en el Valle de Mexicali (N12
a la N16) han arrojado un modelo local complejo, especialmente para
las zonas a baja profundidad. El drea ha sufrido una secuencia de
deposicién sedimentaria compleja reflejada en los valores en resisti-
vidad que varian de 1 ohm-m hasta los 20 ohm-m. Existe un incre-
mento hasta 50 ohm-m con la profundidad formando un basamento
“geoeléctrico” muy uniforme.

b) Discusion.

La historia litolégica y tecténica de las rocas prebatoliticas meta-
sedimentarias pertenecientes a la cordillera Peninsular [23] explican,
creemos nosotros, de manera simple la anomalia conductora en esta
zona. El cinturén de rocas metasedimentarias expuestas en la super-
ficie al limite Este de la zona conductora anémala, se ha postulado
como una especie de “cuna” cldsica que fue acumulada.en época
Triasica, en el piso ocednico entre el cratén y el arco volcénico del
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Oeste. Tal acufiamiento de sedimentos marinos, nos llevan inmedia-
tamente a pensar que en un inicio contenian una cantidad enorme de
fluidos salinos (en poros), los cuales siguen atrapados a profundidad.
Es posible que una buena parte de estos fluidos se haya perdido du-
rante el metamorfismo. Sin embargo, el proceso de deshidratacién de
minerales pudo haber reemplazado parte de éstos. Existe también
la posibilidad de que ciertos compuestos volatiles (principalmente
agua), hayan sido transportados a través de fracturas o zonas de
mayor porosidad (a través de una zona de contacto més vieja) por
encima de la corteza. Descubrimientos recientes en el pozo Kola [27]
en la Unién Soviética y los resultados magnetoteliricos en la zona
de desprendimiento del Rio Grande (Bravo) en Nuevo México [28],
revelan la presencia de dicha agua mineralizada, la cual se encuentra
atrapada en materiales, a profundidades intermedias de la corteza,
con rocas impermeables por arriba de éstos.

Desde un punto de vista estructural, el modelo para la cuenca
de Laguna Salada es consistente con la serie de bloques caidos pro-
venientes de la Sierra Judrez hacia el Este [29]. El levantamiento
gradual del manto hacia esta zona confirma la existencia de un
adelgazamiento de la corteza postulado mediante otras herramientas
geofisicas.

En la Laguna Salada y el Valle de Mexicali los estratos conduc-
tores someros se encuentran asociados a material arcilloso salino y
a pesar de que no descartamos la existencia de altas temperaturas
con la profundidad, no podemos apoyar la existencia de un depésito
geotérmino con base a nuestros resultados. No existe evidencia de
una capa sello con alta resistividad o bien que sea sumamente del-
gada.

Nuestros resultados para el Valle de Mexicali confirman la pre-
sencia de una interfaz entre dos unidades con alto contraste en resis-
tividad [30]. La existencia de sedimentos someros poco consolidados
de caracter continental, con arenas conductoras, gravas y arcillas,
contrastan con depodsitos deltaicos terciarios formados por areniscas
mucho més resistivas y maés consolidadas. Finalmente, deberia de
existir un basamento granitico del Cretacico Superior, pero debido
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a la falta de contraste y poder de resolucién del método, no hemos
podido diferenciarlo.

La interfaz entre los conductores superficiales y las unidades re-
sistivas intermedias presentan una estructura en bloques (en escalén)
que explican las anisotropias que aparecen sistemdticamente en los
sondeos. Estas anisotropias estdn, creemos nosotros, intimamente
relacionadas con el patrén de sedimentacién o deposicién en el delta
del rio Colorado y a posibles intrusivos igneos a profundidad.
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