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Resumen

El Continente Antártico y los mares que lo rodean constituyen una de las regio­
nes ma's inaccesibles del planeta. por su riguroso clima y su permanente cobertura
de hielo. Para Ia exploración de regiones como ésta cobran especial importancia los
métodos aéreos y satelitarios. Dos métodos geofísicos geopotenciales, Ia magne­
tometría y la gravímetría, que se basan en la medición de los campos magnéticos y
gravitatorios, respectivamente, se pueden implementar desde satélites o aviones.
Los métodos de reducción, procesamiento e interpretación de los datos son diferen­
tes para cada caso: magnitud medida y plataforma empleada.

Hemos trabajado en los métodos de reducción de los datos geomagnéticos del
satélite Magsat con el cometido de separar Ia contribución de Ia corteza terrestre de
las contribuciones del campo principal y el campo externo a la tierra, y para verificar
los resultados obtenidos, anomalías magnéticas de orígen supuestamente cortical,
hemos estudiado su correlación con datos aeromagnéticos de alta densidad de co­
bertura en una región centrada en Ia Península Antártica. Por medio de modelos bi y
tridimensionales pudimos demostrar que las fuentes de las anomalías magnéticas
observadas por el satélite son las variaciones enla estructura de la corteza resultan­
tes de actividad volcánica y p/utónica relacionadas con la paleo subducción en el
margen Pacífico de la Península Antártica. EI ajuste de dos conjuntos de datos a
diferentes alturas nos permitió reducir Ia ambigüedad en la determinación de las
fuentes, y además comprobar que la contribución al campo magnético de las rocas
de Ia corteza terrestre es detectable a alturas de satélite aun en regiones tan cerca­
nas al óva/o aurora/ como las antárticas. Esta conclusión está condicionada a los
métodos de reducción de los datos satelitarios: para un satélite como Magsat, que
operó en órbita heliosincrónica casi polar, ubicada en un meridiano amanecer ­
atardecer, es necesario que con posterioridad a la aplicación de métodos de depu­
ración primarios se apliquen filtros pasabanda bídímensíona/es, que permiten elimi­
nar la influencia de los campos ionosféricos cuasi-estables.

Los resultados conseguidos nos permitieron ganar confianza en el campo de
anomalías satelitarias y extender la modelación más allá de la cobertura de los da­
tos aeromagnéticos, obteniendo de esta manera una estimación de la distribución
en superficie y en profundidad de las regiones de la corteza antártica con propieda­
des magnéticas significativas, y elucidar su rol en los procesos geodinámicos.

Con los datos aeromagnéticos es posible obtener información de mayor resolu­
ción (la contrapartida es que no tienen cobertura global como los satelitarios). Un
estudio crítico de las técnicas de inversión de las anomalías magnéticas para hallar
el techo del basamento magnético, y una nutrida experimentación numérica, nos
autorizaron a determinar que las técnicas lineales son las que producen los mejores
resultados prácticos cuando se trata de trabajar con conjuntos de datos grandes.
Desarrollamos un método basado en el análisis espectral de los perfiles de anoma­
lías magnéticas con el cual produjimos una mapa del re/¡eve del basamento magné­
tico en el mar de Weddell y el margen de Ia Peninsula Antártica. y usando datos
existentes de topografía, llegamos a una estimación del espesor sedimentario que
concuerda razonablemente con los resultados obtenidos por otros métodos, en los
pocos lugares en que los hay.

La detección de una profunda cuña sedimentaria de dirección Norte - Sur con su
eje ubicado sobre Ia plataforma Este de la Península Antártica. en lugar de estar en



el talud continental como suele ser lo normal, nos indujo a intentar invertir los datos
gravimétricos existentes (aéreos y satelitarios) para verificar el relieve del fondo ma­
rino en la margen, muy difícil de medir directamente por la presencia de hielo flotan­
te.

Analizamos la función de admitancia para gravedad - topografía (relación espec­
tral, que depende de las propiedades elásticas de la litosfera y de la historia de se­
dimentación), y encontramos que bajo ciertas condiciones puede ser usada para
hallar la topografía a partir de la gravimetría. Esto se logró con el uso de la fase de
la función, luego de comprobar que en márgenes continentales es compleja y fuer­
temente no lineal. Pudimos así verificar que el borde de plataforma en realidad se
encuentra alrededor de 100 km al Oeste de lo que los mapas anteriores indicaban.

Las características morfológicas del margen, y la abundancia de sedimentos en la
zona del talud, indican que se formó como un margen pasivo no volcánico. Sin em­
bargo, las anomalías magnéticas de expansión de fondo oceánico indican, mar
adentro, una dirección de expansión prácticamente para/ela a la línea de costa. Esto
sugiere que desde que el margen se abrió, alrededor de 200 Ma (millones de años)
atrás, hasta la actualidad, la Península Antártica sufrió una rotación de alrededor de
90 grados en el sentido de las agujas del reloj. Hay bastante consenso respecto a
los movimientos de deriva de la Península en los últimos 84 Ma. Las huellas de los
movimientos anteriores, si bien deterioradas por el tiempo, se encuentran en el mar
de Weddell como anomalías magnéticas y gravimétricas. Utilizando la teoría de la
Tectónica de Placas, que dice que los movimientos de los continentes se pueden
ajustar mediante rotaciones rígidas en una esfera (la tierra), elaboramos un mode/o
cuantitativo de los movimientos más antiguos de la Península.

Según este modelo, la corteza del mar de Weddellse generó casi exclusivamente
por la separación entre Antártida Oeste y Sudamérica, siendo la excepción la posi­
bilidad de que la posición inicial del punto triple generado al abrirse el Océano
Atlántico haya estado en el centro de este mar y permanecido allí por un período de
20 Ma.

La posición inicial de la Península Antártica se ubica en el margen SO de Suda­
mérica en compatibilidad con la propuesta proveniente de estudios geológicos de
que se separó con la formación de la cuenca marginal de Rocas Verdes. Los movi­
mientos subsiguientes (hasta Ilegar a los 84 Ma) se subdividen en cuatro etapas,
que entotal implican una rotación dextrógira de casi 90° en conjunción con una
traslación hacia el Sur si se toma Sudamérica como referencia. Si se considera que
todos los bloques continentales que componen Antártida Oeste compartieron estos
movimientos, nuestros resultados son razonables en el sentido de que no se produ­
cen superposiciones de masas continentales, y son entonces compatibles con la
idea generalizada de que si hubieron desplazamientos relativos entre estos blo­
ques, no fueron demasiado grandes, por lo menos a partir de los 140 Ma.
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Abstract

The Antarctic continent and its surrounding marine areas constitute one of the
most inaccessible regions of the world, due to its harsh climate and permanent ice
coverage. lt is for the exploration of such regions that airborne and satellite methods
attain special relevance. Two geophysical geopotential methods, namely magnetics
and gravity, which are respectively based on the measurement of the geomagnetic
and gravitational fields, are able to be implemented on satellites and aircrafts.

We have worked on reduction procedures for the Magsat satellite geomagnetic
data by addressing the isolation of the crustal contribution from the main and exter­
nal magnetic fields of the earth, and. in order to check the results thus attained. sup­
posed to be magnetic anomalles of crustal origin. we have studied their correlation
with high density aeromagnetic data in a region centered in the north of the Antarctic
Peninsula. We have been able to prove, through the use of two and three dimen­
sional modelling, that the sources that create the magnetic anomaly field derived
from the satellite data are crustal structure variations resulting from volcan/c and
plutonic activity related to the paleo subduction on the Pacific margin of the Antarctic
Peninsula. The simultaneous fit to two data sets from different altitudes allowed us to
minimize the ambiguity in source determination, and furthermore prove that the
crustal contribution to the magnetic field can be detected at satellite altitudes even in
an area as close to the auroral oval as the Antarctic. This conclusion is conditioned
to the satellite data reduction techniques: for a satellite like Magsat. that operated on
a sun synchronous orbit in the down - dusk meridian, ¡t is essential that following the
primary reduction a two dimensional band pass filter/ng procedure be applied to the
data in order to eliminate the influence of the cuasi stable ionospheric fields.

The achieved results encouraged us to trust the satellite magnetic anomaly field,
and therefore to extend the modelling commitment beyond the aeromagnetic data
coverage, obtaining in this way an areal and depth distribution of estimates of the
zones of the Antarctic crust that posses significant magnetic properties. and to eluci­
date theirrole in geodynamic processes.

The aeromagnetic data set allows us to get more detailed information about the
underlying terrains (the drawback ¡s that the coverage is not worldwide as it tis for a
satellite). A critical study of the magnetic anomaly inversion techniques that are used
to derive the depth to the magnetic basement, and a profuse numerical experimen­
tation, allowed us to determine that the linear techniques yield the best practical re­
sults when large data sets are involved. We have developed a method based on
magnetic anomaly profile spectral analysis with which we produced a map of the
magnetic basement relief that comprises the Weddell Sea and the Antarctic Penin­
sula margin. By using existing bathymetric data, we obtained sediment thickness es­
timates that are in reasonably good agreement with the few existing results attained
by other geophysical methods.

The detection of a deep sedimentary wedge with a north - south directed axis Io­
cated on top of the eastern Antarctic Peninsula continental shelf, instead of being on
the slope as is normally the case. lead us to try an inversion of the of the existing
(airborne and satellite) gravity data in order to check the depth of the sea water
along the margin. as direct bathymetric measurements are difficultto accomplish due
to the presence of large floating ¡ce fields.

We analyzed the gravity - topography admittance function (¡t is a spectral ratio
that depends on the litosphere’s elastic properties and on the history of sedimenta­



tion), and we found that under certain conditions it can be used to derive topography
from gravíty. This was finally achieved by the use of the phase of the admittance.
after having found out that on continental margins it is a large/y non linear complex
function. We could thus verify that the shelf edge is located at about 100 km west
from what previous maps show.

The margin morphology and the great sediment overburden at its slope indicate
that itwas Created as a non volcan/c pass/ve margin. However, the seaward seafloor
magnetic anomaly pattern implies a spread/ng direction which is rougth para/le/ to
the shore/ine. This suggests that from the early opening of the margin, at about 200
Ma (million years) ago. until present time, the Antarctic Peninsula has undergone a
90 degrees clockwise rotation. There is sufficient consensus regarding the drift of
the Antarctic Peninsula during the past 84 Ma. The imprintof the former movements,
even deteriorated by the elapsed time. show up in the Wedde/I Sea as magnetic and
gravity anomalies. Under the frame of PlateTectonics, which states that the continen­
tal movements can be described by rigid rotations on a sphere (the earth) we have
created a cuantitative model of the oldest driftmovements of the Antarctic Peninsula.

According to this model. the crust underlying the Wedde/l Sea was created almost
exclusive/y by the separation between West Antarctica an South America, the only
exception being the possibility that the initial position of the triple junction, resulting
from the opening of the South Atlantic Ocean. could have been in the center of the
Weddell sea and stayed there for about 20 Ma.

The initial position of the Antarctic Peninsula is located on the SW South Ameri­
can margin in agreement with the proposition emerging from geological studies that
it separated from South America concurrently with the creation of the Rocas Verdes
basin. The subsequent movements (up to 84 Ma b.p.) are separated into four stages
which altogether imply a dextral rotation of almost 90°, combined with a southward
translation of relative motion with respect to South America. If all the continental
blocks that comprise West Antarctica are assumed to have shared these move­
ments, our results are feasible under the consideration that there are no overlaps of
continental masses, and are therefore compatible with the generalized idea that. if
there were relative movements between the blocks. they have not been very large, al
least for the past 140 Ma.



PREFA CIO

El presente trabajo de tesis está dedicado al estudio de la Tierra, particularizando
en parte del Continente Antártico y mares adyacentes. por medio de métodos geofí­
srcos.

De Ia variedad de métodos geofísicos existentes, nos hemos especializado en los
llamados métodos geopotenciales. que consisten en Ia adquisición e interpretación
de datos de magnitudes derivables de funciones potenciales.

Dos campos vectoriales típicos asociados a la Tierra son: el campo geomagnétí­
co y el campo gravitatorío. Ambos son muy importantes para el conocimiento del in­
terior de la Tierra asi como también del espacio que la circunda, especialmente en
este caso el campo magnético.

Ambos, en ausencia de las fuentes (cargas o corrientes) que los generan, son
derivables de funciones potenciales. Entonces Ia magnetometría, que se basa en Ia
medición del campo magnético terrestre. y Ia gravímetría. que se basa en Ia medi­
ción del campo gravitatorio, constituyen dos métodos geopotenciales.

Los métodos de medición, procesamiento y reducción de los datos son múltiples
y las aplicaciones (siempre dentro de las Ciencias de Ia Tierra) son variadas.

En nuestro caso, hemos focalizado la aplicación al estudio de la corteza terrestre,
especialmente en zonas ocean/cas y márgenes continentales.

Para estudios de este tipo se definen y se utilizan ampliamente dos magnitudes
escalares: las anomalías magnéticas y las grav/métn'cas,asociadas a las diferencias
entre los campos medidos en cada punto y los campos regionales o globales. En
particular las anomalías magnéticas. tal como Ia usamos, intentan representar las
propiedades magnéticas de las rocas (su susceptibilidad o magnetización remanen­
te), y por consiguiente su variación temporal está en Ia escala de tiempo geológica,
1 millón de años.

Un valor típico de campo magnético terrestre es de 30000 nT (1nT = 10'9 T; T =
Tesla = Weber/m2) y un valor típico de anomalía magnética es de 200 nT. La acele­
ración de la gravedad en el ecuador. es, según standards, go = 9.780327 m/segz, y
una anomalía gravimétrica típica es de 80 10'5 r'n/seg2= 80 mil/gal, o sea, del orden
de la diezmilésima de go.

Metodología

Nuestro trabajo consistió en la reducción, inversión e interpretación de datos de
gravedad, magnetismo y topografía de origen aéreo, satelitario y marino para la re­
solución de problemas geodinám/cos, morfológicos y geológicos en el Antártico, es­
pecialmente en el mar de Weddell y sus márgenes.

Por reducción entendemos el proceso que es necesario aplicar a los datos cru­
dos, recién adquiridos, para obtener datos utilizables. Para esto hace falta desarro­
llar y aplicar métodos nuevos acordes con la evolución de las tecnologías de adqui­
sición.

En inversión englobamos las técnicas que permiten obtener, a partir de los datos,
información cuantitativa sobre procesos físicos. Hemos incorporado. adaptado. de­
sarrollado y aplicado varias técnicas: modelación numérica, metodos de inversión
directa, simulación de procesos.
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En la interpretación obtenemos los resultados finales. que pueden ser de interés
directo, como Ia determinación de la profundidad de un cuenca sedimentaria y la
elaboración de mapas, o de utilidad para la comprensión fenómenos geodinámicos,
como por ejemplo el desarrollo de las cuencas oceánicas y sus márgenes, la for­
mación de cadenas de montañas, Ia evolución de las grandes masas de hielo. En
esta etapa interactuamos con especialistas en otras ramas de la Geofísica, como
asimismo en Geodesia. Glaciologia, y, muy especialmente, Geología.

Para las tres etapas, el instrumento esencial es la computadora. Usamos estacio­
nes de trabajo operadas en UNIX;nuestras herramientas numéricas están todas en
lenguajes fon‘ran y C. Para graficar, usamos el paquete de programas y bibliotecas
GMT. desarrollado en las Universidades de Columbia y Hawaii (Wessel & Smith,
1991), que se distribuye gratuitamente en código C, lo que permite introducir modifi­
caciones y adaptaciones.

Concretamente. los datos que hemos utilizado son:

magnéticos satelitarios, cuya reducción, para aislar la contribución de la corte­
za terrestre y asociar el resultado a los procesos geodinámicos y a su historia
geológica, es de por sí un desafío.

o magnéticos aéreos, adquiridos sobre los mares antárticos en relevamientos en
los cuales hemos participado.

o magnéticos marinos, obtenidos de centros mundiales de datos.
o gravimétricos aéreos. adquiridos en los mismos relevamientos antárticos.
o gravimétricos marinos, adquiridos en un crucero antártico en el que participa­

mos.
o gravimétricos derivados de altimetría satelitaria (satélites GEOSAT,ERS-1).

También hemos trabajado con datos de topografía. terrestre y submarina
(batimetría), procedentes de centros mundiales de datos.

Además hemos recurrido a una variedad de otros datos geofisicos, en general
publicados. a veces cedidos por los autores (datos sísmícos. magnetote/úr/cos), y
también, por supuesto, a información geológica.

Reseña

El capítulo 1 es básicamente introductorio; en él presentamos una descripción y
revisión de las propiedades del campo magnético terrestre. así como también una
descripción de los métodos de reducción de datos en relevamientos magnetométri­
cos convencionales (aéreos o terrestres). Reducción particularizada a este caso es
el tratamiento que hay que aplicar a los datos medidos para llegar hasta Ia obten­
ción de las anomalías magnéticas de origen con‘ical.

Nos dedicamos luego a Ia magnetometría satelitaria, discutiendo los métodos de
reducción para obtener anomalías c0rticales datos de satélite. Estos métodos son
muy especiales, ya que a Ia altura en que los datos son adquiridos es mucho mas
dificil que en las cercanías de la tierra lograr la separación de la contribución de Ia
corteza. Mostramos nuestro propio trabajo hecho con los datos del satélite Magsat,
que estuvo en órbita en los años 1979 - 1980.
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En el capítulo 2 mostramos el trabajo hecho con datos magnéticos satelitarios y
aéreos en una amplia región antártica. Comparamos datos de ambos conjuntos
mediante continuación analítica y modelación numérica (bi y tridimensional), llegan­
do a una descripción razonable en el sentido geológico de las formaciones rocosas
que producen las anomalías observadas. El uso de dos conjuntos de datos a dife­
rentes alturas nos permitió reducir Ia ambigüedad en la determinación de las fuen­
tes. y además comprobar que la contribución al campo magnético de las rocas de la
corteza terrestre es detectab/e a alturas de satélite aun en regiones tan cercanas a/
óva/o aurora/ como las antártícas.

Los datos aeromagnéticos utilizados fueron los adquiridos por un programa que
se desarrolló entre los años 1986 y 1989, el programa aerogeofisico USAC. Este
programa, organizado y dirigido por el Dr. John LaBrecque, constituyó un esfuerzo
conjunto entre Estados Unidos, Chile y Argentina. Pese a haber mejorado la tecno­
logía, estos datos no han sido aún superados. especialmente en los mares. El mar
de Weddell es muy difícilde explorar por su casi permanente cobertura de hielo. El
programa USAC utilizó un avión de largo alcance, que realizaba vuelos de entre 10
y 12 horas de duración recorriendo en cada uno aproximadamente 4000 km.

En el capítulo 3 abandonamos los datos satelitarios y usamos sólo los aeromag­
néticos para analizar varios métodos de inversión de anomalías magnéticas. en par­
ticular aquellos en los que se estima el techo del basamento magnético. Ocurre ge­
neralmente que las formaciones sedimentarias tienen susceptibilidades magnéticas
muy bajas, y que las rocas subyacentes (basamento) tienen susceptibilidades apre­
ciables. Bajo ciertas suposiciones, las anomalías magnéticas se pueden invertir pa­
ra obtener el relieve del techo del basamento magnético. y de alli inferir el espesor
sedimentario.

Analizamos críticamente los métodos existentes. teniendo especial cuidado en
tratar de que quedaran claras todas las suposiciones y aproximaciones usadas, ya
que observamos que muchas veces hay “zonas oscuras" en la literatura justo en las
suposiciones más delicadas. Analizamos los alcances y limitaciones de cada méto­
do con una nutrida experimentación numérica. y desarrollamos un método que, fun­
cionando automáticamente, sin Ia intervención de un interpretador, nos permitió ha­
llar el espesor sedimentario en el mar de Weddell y obtener una buena cantidad de
inferencias sobre Ia morfología y evolución geológica de ese mar.

La detección de una cuña sedimentaria de dirección Norte - Sur con su eje ubica­
do sobre la plataforma Este de la Península Antártica, en lugar de estar en el talud
continental como suele ser lo normal, nos hizo pensar en Ia posibilidad de que los
datos batimétricos estuvieran erróneos en la zona, y motivó el estudio del capítulo 3.
en el cual recurrimos a la gravimetría.

Quisimos que todas las ecuaciones usadas estuvieran bien justificadas. dedican­
do dos apéndices a desarrollarlas. También dedicamos espacio a explicar la no­
menclatura de uso corriente en Geofísica.

En el capítulo 4 recurrimos a la gravimetría, usando datos adquiridos desde
avión por el programa USAC, datos gravimétricos derivados de altimetria satelitaria.
y datos marinos de un crucero en el que participamos. Usamos esta compilación pa­
ra mostrar cómo, bajo ciertas condiciones. los datos gravimétricos se pueden invertir
para hallar la topografía submarina (batimetría).

Con este trabajo pudimos corregir la batimetría en el mar de Weddell. Los resul­
tados dieron que el borde de plataforma en realidad se encuentra alrededor de 100
km al Oeste de lo que los mapas anteriores indicaban. Estos mapas habian resulta­
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do de interpolaciones y extrapolaciones hechas de los pocos cruceros que pudieron
medir la profundidad del mar, en general al N0rte y al Sudeste. Con posterioridad a
nuestros resultados una expedición ruso - norteamericana montó una estación en
un hielo flotante que derivó hacia el Norte y midió la batimetria en un línea de di­
rección aproximadamente Norte - Sur. Llevaban nuestro mapa en esa expedición, y
los valores de profundidad que obtuvieron concuerdan muy bien con los nuestros.
que fueron derivados de datos aéreos y espaciales.

Otro resultado que obtuvimos con la experimentación numérica de este trabajo
fue aclarar los alcances de la aproximación lineal en las relaciones espectrales gra­
vedad - topografía, ya que observamos en la literatura un uso poco cuidadoso de la
aproximación lineal, lo que en varios casos condujo a interpretaciones erróneas.

Finalmente. en el capítulo 5 nos atrevimos a enfrentar un desafío: documentar
cuantitativamente la historia de apertura del mar de Weddell. La disciplina central
de este capítulo es entonces la Tectónica de Placas.

La posición de la Península Antártica y demás componentes de Antártida Occi­
dental en el supercontinente de Gondwana ha sido y sigue siendo objeto de debate.
Su evolución posterior está estrechamente ligada a la apertura del Mar de Weddell.

Usamos nuevamente los datos USAC, datos resultantes de digitalización de ma­
pas rusos y británicos, datos de bancos mundiales y del banco de datos del Lamont­
Doherty Earth Observatory. Analizamos las huellas de las líneas de flujo que apare­
cen en el mar como anomalías gravimétrícas. Analizamos las isocronas que apare­
cen como Iineaciones de anomalías magnéticas en la parte profunda del mar. Usa­
mos nuestros resultados de los capítulos 3 y 4 para comparar los márgenes conju­
gados de Sudamérica y Antártida previos a la deriva de los continentes. Usamos las
anomalías magnéticas estructurales modeladas en el capítulo 3 para restringir los
movimientos de Antártida posteriores a la deriva.

Obtuvimos así una nueva propuesta de los movimientos de la Península Antárti­
ca, que es totalmente original e independiente de otras propuestas publicadas, y
que además proporciona valiosa información para la evolución de todo el continente
antártico y los océanos australes.

Para desarrollar estos temas tuvimos que crear nuestras propias herramientas
numéricas para mover las piezas continentales, elaborar mapas precisos, compilar
datos de diferentes procedencias.

Vigencia de los temas

La magnetometria satelitaria, que interviene en los capitulos 1 y 2, prácticamente
comenzó con Magsat. Magsat fue Ia primera misión satelitaria geomagnética con
calidad de observatorio.

Con posterioridad fueron proyectadas otras misiones (GRM.Aristóteles) pero por
diferentes motivos no se concretaron. Pero ahora es inminente (planeado para mar­
zo de 1998) el lanzamiento de un satélite dedicado al campo magnético, el Qrsted.
Formamos parte del grupo científicoasesor del Grsted.

La IAGA(International Association of Geomagnetism and Aeronomy) ha aproba­
do la designación del período 1998 - 2008 como la década de los métodos geopo­
tenc/a/es, con Io cual habrá mayor auspicio internacional para las investigaciones
que usen los métodos magnetométricos y gravimétricos, y se desea que la continui­
dad de las mediciones geomagnéticas satelitarias tenga por los menos Ia duración
de los 11 años que tienen los ciclos solares.
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La experimentación con los métodos de interpretación magnética es también de
actualidad, ya que hay un resurgimiento de la exploración aeromagnética en todo el
mundo, y en particular en la Argentina a través del Servicio Geológico Minero (con
el cual tenemos relaciones de trabajo), que está llevando acabo gran cantidad de
relevamientos de alta resolución. Por otra parte, desde el Instituto Antártico y en
colaboración con el British Antarctic Survey, vamos a llevar a cabo un relevamiento
de alta resolución en el archipiélago James Ross en la primavera de 1998.

lnternacionalmente se están favoreciendo además las compilaciones de datos en
regiones amplias de la tierra en forma digital. En relación con este tema, somos
miembros del grupo ADMAP (Antarctic Digital Magnetic Anomaly Project). Este gru­
po tuvo su segunda reunión formal en setiembre de este año en Roma. El mapa
magnético que usamos en el capitulo 5 es una especie de anticipo de Io que se
pretende sea el resultado de ADMAP.
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CAPÍTULO 1

REDUCCIÓN DE DATOS GEOMAGNÉTICOS PARA EL ESTUDIO DE
LA LITOSFERA

1. EL INTERIOR DE LA TIERRA

La estructura interna de la tierra se puede representar de manera muy simplifica­
da como compuesta de capas concéntricas (figura 1a): la Iitosfera, Ia astenosfera, el
núcleo exterior y el núcleo interior. Esta estructura ha sido determinada por el com­
portamiento de las ondas elásticas producidas por los terremotos (ondas sísmicas).

La Iitosfera, que es la capa más superficial, tiene temperatura relativamente baja
y sus rocas no se deforman significativamente en escalas de tiempo de 109años. La
roca debajo de la Iitosfera es suficientemente caliente como para tener un compor­
tamiento tipo fluido en escala de tiempo geológica. El limite inferior de la Iitosfera
está definido por una isoterma de aproximadamente 1600 °K. Debajo de las cuencas
oceánicas la Iitosfera tiene un espesor del orden de los 100 km, mientras que deba­
jo de los continentes este valor se duplica.

La Iitosfera tiene una estructura vertical diferenciada. Su capa más superficial es
la corteza de Ia tierra, formada por rocas relativamente frágiles. Su limite inferior
está determinado por una variación brusca de la composición y densidad de las ro­
cas. llamada Moho o discontinuidad de Mohorovicic. Debajo de la corteza se en­
cuentra el manto. cuya parte superior pertenece a Ia Iitosfera, mientras que su parte
inferior penetra en Ia astenosfera.

Como el espesor de la Iitosfera es de un 2 a 4 % del radio terrestre, se la puede
considerar como una capa delgada. Observada desde Ia superficie de la tierra, la
Iitosfera está dividida en una cantidad de placas que están en movimiento relativo
entre si. con velocidades del orden de las decenas de milímetros por año.

Las placas Iitosféricas están en un proceso continuo de creación y consumición.
Las cordilleras o dorsales oceánicas marcan la división entre placas adyacentes
que divergen en un proceso llamado expansión del fondo oceánico. A medida que
las placas divergen. rocas calientes provenientes del manto ascienden para llenar el
vacío. Estas rocas se enfrían, se rigidizan, y se agregan a las placas.

Como la superficie de la tierra es esencialmente constante, tiene que haber un
proceso complementario en que las placas se consuman. Esto ocurre en las fosas
oceánicas. Allí las placas se comban y descienden al interior de Ia tierra en un pro­
ceso denominado subducción. En las fosas oceánicas. entonces. las placas conver­
gen.

El núcleo, cuya cara superior viene también marcada por una discontinuidad
precisa, comprende dos partes. El núcleo interno es sólido y el núcleo externo es
fluido. Aparece también una estrecha zona de transición entre los dos. donde Ia ve­
locidad de las ondas sismicas decrece anormalmente con la profundidad.



2. EL CAMPO MAGNÉTICO TERRESTRE

El campo magnético terrestre (CMT), cuya fuente principal se encuentra en el
núcleo de la tierra (figura 1a), es en primera aproximación de naturaleza dipolar,
con la dirección del dipolo algo inclinada respecto al eje de rotación (figura 1b).

Pero tiene en realidad una contribución significativa de componentes no dipolares
provenientes de Ia misma tierra y además de Ia influencia de los complejos sistema
de corrientes ionosféricas y magnetosféricas. La representación más precisa del
campo geomagnético está dada por una serie de esféricos armónicos.

El campo creado por el núcleo se suele denominar campo principal, y tiene una
variación temporal muy lenta llamada variación secular. Más concretamente, la va­
riación secular actual está caracterizada por una disminución en la magnitud del
momento dipolar que es de alrededor del 0.5 % por año. y por una rotación prece­
sional hacia le Oeste del vector dipolar de 0.05° de longitud por año.

Pero considerando este campo en la escala de tiempo geológica (millones de
años, Ma)se sabe que ha experimentado numerosas inversiones de polaridad. cuya
naturaleza todavía no ha podido explicarse claramente, pero que se han podido re­
gistrar hasta una antigüedad de 170 millones de años. En la figura 3 están represen­
tadas esquemáticamente las inversiones de los últimos 4.5 Ma.

Si se considera el corrimiento hacia el Oeste del dipolo como representativo del
desplazamiento de todo el campo, entonces la correspondiente velocidad superficial
es de 20 km por año. Este valor es un millón de veces mayor que el movimiento en
gran escala de la parte sólida de Ia tierra. Estudios sismológicos evidencian que la
parte fluida del núcleo de la tierra puede experimentar movimientos en gran escala.
y se supone que la variación secular del campo geomagnético está relacionada con
ellos. Por otra parte, consideraciones basadas en la densidad del núcleo y además
en estudios geoquímicos. son consistentes con que su principal componente es el
hierro, buen conductor con propiedades magnéticas. Consecuentemente el estudio
del origen del campo geomagnético es un problema magneto hidrodinámico. La tie­
rra, entonces, genera su campo magnético cuasi dipolar por procesos magneto hi­
drodinámicos que ocurren en su interior, especialmente en el núcleo externo, que es
altamente conductor.

En la capa superior fría y sólida de la tierra, Ia corteza, se encuentran rocas con
propiedades magnéticas diversas. EI campo principal actúa sobre ellas. generando
magnetización que es básicamente de dos tipos: inducida, con Io cual está determi­
nada por el campo magnético actual, o remanente. con Io cual guarda información
del campo presente en Ia época en que la roca se formó. Estos dos tipos de magne­
tización se deben a magnetización espontánea. un propiedad compleja de los mine­
rales ferromagnéticos en la corteza terrestre (Blakely, 1996).

La magnetización espontánea depende de la temperatura. A medida que el ma­
terial se calienta, el espaciamiento entre momentos magnéticos vecinos a nivel
atómico aumenta, hasta que se alcanza un punto en que la magnetización espontá­
nea se anula. La temperatura a Ia cual esto ocurre se denomina temperatura de Cu­
rie. Entonces. tanto Ia magnetización inducida como Ia remanente desaparecen a
temperaturas mayores que la de Curie. Aun cuando algunos efectos paramagneti­
cos y diamagnéticos persisten a estas temperaturas. para el estudio de la corteza
terrestre podemos considerar que las rocas con temperatura mayor que la de Curie
son esencialmente no magnéticas.

Del análisis del magnetismo remanente de las rocas se puede inferir Ia historia
del campo. tema tratado por la disciplina denominada pa/eomagnetismo. mientra
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que de la medición del campo se pueden inferirlas propiedades de la corteza subya­
cente, que es el tema central que desarrollaremos.

En el espacio exterior, el campo creado por la tierra interactúa con el flujo de
partículas cargadas que constituyen el viento solar, y resulta severamente distorsio­
nado. quedando confinado en una región de tipo cavidad, "cerrada" del lado del sol
y abierta del lado opuesto, que se denomina magnetosfera (figura 2).

Dentro de la magnetosfera existen complejos sistemas de corrientes, debidas al
movimientoconvectivo de partículas cargadas, que dan lugar a variados fenómenos
electromagnéticos, directamente relacionados con la actividad solar, cuya variación
temporal tipica se expande en un espectro bastante amplio: desde los segundos
(micropulsaciones), hasta períodos típicos de los ciclos solares.

En la región comprendida entre los 50 y 1500 km de distancia a la superficie te­
rrestre se encuentra la ionósfera, formada por partículas ionizadas como resultado
de la acción de la radiación ultravioleta proveniente del sol sobre los constituyentes
atmosféricos. Las corrientes debidas a estas partículas crean a su vez componentes
magnéticas importantes. El estudio del campo externo es de fundamental importan­
cia para el conocimiento del espacio exterior a la tierra (necesario para las comuni­
caciones, Ia navegación espacial, los satélites artificiales, etc.), y también por la ¡n­
fluencia que los eventos electromagnéticos tienen en la vida terrestre. Las erupcio­
nes solares provocan las llamadas tormentas magnéticas, que pueden afectar ga­
soductos, líneas de transmisión, etc.

EI campo electromagnético externo induce campos eléctricos y magnéticos en la
tierra, dada su conductividad. Estos campos afectan tanto a la corteza como al
manto, y son también empleados para inferir las propiedades de ambos.

Cada medición del campo magnético realizada cerca de la superficie de la tierra
contiene entonces la contribución de cuatro contribuciones:

C1) la del núcleo, cuya magnitud es de aproximadamente 50000 nT en los polos y
25000 nT en el ecuador (1 nT = 10'9 Tesla; 1 Tesla = 104 Gauss).

C2) la de las rocas magnetizadas, cuyo valor puede llegar a los 1000 nT.
C3) la de las corrientes externas, que puede tomar valores entre unos pocos nT en

los días solares tranquilos hasta alrededor de 1000 nT en las tormentas mag­
néficas.

C4) la de las corrientes inducidas en la corteza y el manto, cuyos valores dependen
de la conductividad de las rocas.

El campo magnético terrestre ha sido medido tradicionalmente en los observato­
rios geomagnéticos, que están distribuidos por todo el globo, aunque no de manera
regular. Estas mediciones han sido usadas para caracterizar el campo principal de
la tierra y su variación secular (C1), y también para monitorear las diversas pertur­
baciones producidas por las corrientes ionosféricas (C4).

La medicióndel campo en relevamientos terrestres o marinos para estudiar las
propiedades de la corteza ha desempeñado un rol fundamental en el desarrollo de
las ciencias de la tierra. En estos relevamientos se busca determinar las llamadas
anomalías magnéticas o residuos, que son los valores que se obtienen después de
sustraer de cada medición la contribuciones del campo principal, la externa y la in­
ducida, quedando entonces só/o C2. Las anomalías representan, entonces, la con­
tribución de las rocas magnetizadas de la corteza, y de su análisis se obtiene ¡nfor­
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mación sobre las propiedades magnéticas de dichas rocas, Io cual ayuda a conocer
su historia geodinámica y geológica.

La magnetometria marina ha sido decisiva en el desarrollo de la tectónica de pla­
cas al registrar las huellas de las inversiones del campo principal en el fondo de los
océanos, y comprobar que éstos tienen una larga historia de expansión: material
caliente fue ascendiendo desde el interior de la tierra en las llamadas dorsales
oceánicas, al enfriarse se fue magnetizando con el sentido del campo presente en
ese momento, y fue siendo desplazado por nuevo material emergente (figura 3). La
continuación del proceso a lo largo de millones de años creó el fondo que hoy exis­
te, que guarda información que llega hasta los 170 Ma de antigüedad. No se regis­
tra corteza oceánica de mayor edad. porque la expansión no sigue indefinidamente:
la corteza vuelve a hundirse en las zonas de subducción.

Desde la segunda guerra mundial, con Ia necesidad de la detección de submari­
nos, se difundió la utilización de magnetómetros acoplados a barcos y aviones mili­
tares, pero su uso terminó propagándose ampliamente en la búsqueda de recursos
naturales, especialmente minerales y petróleo: las anomalías detectan los materia­
les magnéticos y aquellos que normalmente se les asocian; las formaciones sedi­
mentarias, incluyendo las que contienen reservas de petróleo, poseen susceptibili­
dad muy baja o nula, y se las puede detectar por el contraste con las rocas vecinas.

La prospección aeromagnética con fines científicos y económicos quedó bien
establecida a partir de los años 50, y los paises económicamente más poderosos la
han utilizado ampliamente. En los últimos años ha ido aumentando el interés en el
estudio de anomalías de gran escala que aparecen en compilaciones regionales de
datos magnéticos aéreos y marinos.

3. PROCESAMIENTO BÁSICO DE DATOS DE CMT

Desarrollaremos a continuación el procedimiento a seguir para obtener las ano­
malías magnéticas a partir de las mediciones de CMT.

Como hemos visto. el CMTen las cercanías de la tierra puede considerarse como
la suma de cuatro componentes de distintos orígenes.

Sea Ép
É

C

el campo creado por el núcleo terrestre, también llamado campo princípal,

el campo generado por fuentes en la corteza terrestre. En Ée juntaremos las

componentes externas y las que éstas inducen. Be contendrá entonces la variación
temporal mayor.

Se tiene entonces:

é 5,, +536+33 a,
donde É, junta las contribuciones del interior de la tierra.

En la superficie de la tierra, tanto És como Ée son mucho menores que Ép . A

C
I

grandes alturas, como por ejemplo las de los satélites (-v500 Km)la relación esB
ll

todavia menor, pero Éo y BCllegan a ser comparables en magnitud.
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Para el estudio de la estructura de Ia corteza terrestre a traves de mediciones de

campo magnético interesa aislar a Éc de cada medición, lo cual en general no es
del todo simple.

El campo Ép puede calcularse en cualquier lugar fuera de la tierra porque, al en­
contrarse sus fuentes dentro de la misma y ser de variación temporal muy lenta se
puede derivar a partir de un potencial:

Él, = ÜV

y, como fue hecho por primera vez por Gauss (1838). Vpuede desarrollarse en se­
rie de esféricos armónicos y sus coeficientes obtenerse por métodos de cuadrados
minimos a partir de datos de mediciones en tierra. Teóricamente el campo calculado
por éste método incluiría también a Éc, o sea. daria Éi completo, pero eso no ocu­
rre por limitaciones de dos tipos: por una parte la densidad de datos utilizados para
calcular los coeficientes deberia ser muy grande para que en éstos estuviera con­
tenida la influencia de BCy por otra, el número de términos en el desarrollo en serie
de esféricos armónicos tendría que ser intratablemente grande (por ejemplo del or­
den de los 2000 para una fuente del tipo dipolar ubicada a 1 Kmde profundidad de
la corteza).

Pero existe otra dificultad para el relevamiento regional del campo creado en la
corteza: por cuestiones técnicas. en general en las campañas se utilizan magnetó­
metros protónicos. que miden el valor absoluto del campo B en cada punto, Io cual

dificulta Ia sustracción de B,Dy Ée de los datos. Para aislar la contribución de Ia
corteza se procede entonces en forma aprox/mada, calculando la cantidad AF , lla­
mada anomalía o residuo, que es:

(3.1)

donde:

Las igualdades no son exactas porque:

1) El valor de F¡ se obtiene a partir de la medición. El resultado de la misma (salvo
errores inherentes al proceso de medición en si) es lo siguiente:

Fm: l-Ée

y para obtener F,- hay que extraer Ia influencia de BIOIo cual se hace en forma
aproximada.

Capitqu 1: Reducciónde datos geomagnéticos 5



2) Fea/ces el resultado del cálculo del campo principal con el desarrollo multipolar el
cual dependerá de la validez de los coeficientes utilizados.

El valor de AF (residuo o anomalía) es útil porque de él se puede extraer infor­
mación sobre la corteza por varios métodos:

o Elaboración de mapas (contornos o imágenes) de los valores de AF. Aplicando
diferentes filtros se puede obtener información cualitativa sobre el magnetismo
del terreno subyacente. Es de gran ayuda comparar con estudios similares he­
chos en otros lugares.

o Modelación numérica: Sobre la base de lo aportado por el estudio cualitativo se
tratar de ajusta los valores de AF con cálculos hechos a partir del campo anómalo
creado por supuestos elementos en el terreno subyacente (rocas con magnetiza­
ción permanente o inducida).
Técnicas de inversión. De ellas trataremos en el capítulo 2.

Hace falta ahora desarrollar con más detalle los pasos seguidos para la obten­
ción del AF que son tres:

o Cálcqu del campo magnético principal
o Corrección por variación debida a fuentes externas
o Cálcqu de los residuos (AF)

3.1 Cálculo del campo magnético principal

3.1.1 Desarrollo multipolar del campo

Como puede verse en Chapman & Bartels (1962, pág. 626), el campo magnético
principal puede obtenerse a partir de una función potencial de la siguiente manera:

_ _ 1 y Z_av
r 09 —r senO Ütp _

(3.1.1).\(¡f

donde r, i9y (/9son coordenadas esféricas con origen en el centro de Ia tierra. con el
eje polar apuntando hacia el norte geográfico:
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Para cada punto sobre la tierra hay un sistema de coordenadas cartesianas. El
eje z está orientado hacia el centro, el eje x en Ia dirección de los meridianos hacia
el Norte, y eI eje yen Ia dirección de los paralelos hacia el Este.

X, Y,Z son las componentes dei campo magnético en éstas coordenadas.
El potencial admite el siguiente desarrollo en serie de esféricos armónicos:

n n

V Z az Z “93"” COSmq)+ h,’,"‘°’sen mgp](á) +n71 rn 0

n.1

+[g,’,"""cos mip + h,’,"“’sen mom?) }an(e) (3.1.2)

donde a es el radio de Ia tierra; P,,”'(9) son los polinomios asociados de Legendre
modificados por A. Schmidt de grado n y orden m dados por:

1 parame1/2
_ I m

P"'(9): Em(n m)' senmemgïf) con: Em={ (3.1.3)(n+m)! d(COSO) 2 param o

y g,’,"“”,h,’,"‘°),g,’,""’,h,’,"""son los coeficientes del desarrollo. llamados coeficientes de
Gauss.

Como se ve en Ia fórmula, los coeficientes con ei paréntesis (e) aparecen en el
término con el factor (r/a)". Representan las contribuciones de fuentes externas a la
tierra.

Los que tienen (I)están en el término con el factor (a/r)n y son los más importan­
tes, porque representan Ia contribución principal que es la de las fuentes internas.

Aplicando las fórmulas (3.1.1) a Ia ecuación (3.1.2) se obtiene:

n1 nAZ

X = Z X {[97‘e)(r) +g,’,"“’(a ]cosm<p+a rn 1 m:.0

n1 n'2 m

+ hf‘°’(r) +h,’,""’(a) ]senm<p}———dp"(e)a r de

n1 ¡1-2

Y : z z {m[g,7"e’(r) +g,’,”“’(a) ]sen mip -—n1m0 a r

n 1 n-2 I"

—m[h,fi"‘°’(r) +h,’,""’(a) ]cosmq>}fi (e) (3.1.4)a r sen 9

nt n-2

Z :_X z {[ng;"‘°’(r) —(nr1)g,’,’"”(a) ]cos mip-in 1m0 a r

r)nt
n-2

i[nh,’,"‘°’( »-(n + 1)h,',"‘"’( a) ] sen m (pkn“ (9)a r
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A partir de mediciones de las componentes X, Y,y Z sobre la superficie de la tie­
rra pueden calcuIarse los coeficientes. El que introdujo este tipo de análisis y calcu­
ló por primera vez los coeficientes fue C. F. Gauss en 1838. No se profundizará
aquí sobre este tema, sobre el cual puede verse Chapman & Bartels (1962. pág.
631).

Cabe sin embargo aclarar que en la actualidad se dispone de coeficientes hasta
grado y orden 10. Los coeficientes de origen externo son mucho menores que los de
origen interno, de manera que para muchas aplicaciones se los considera nulos sal­
vo en algunos casos en que se han calculado los tres primeros.

Puede verse de las fórmulas 3.1.4 que para calcular numéricamente el campo
principal en un punto de Ia superficie de la tierra hace falta:

* Conocer las coordenadas geográficas del lugar (latitud y longitud. o bien óly (p).
*Conocer la altura sobre el nivel del mar para poder determinar r.
' Disponer de un conjunto de coeficientes de Gauss.
* Calcular los Pn’"(9) y dP,{"(0)/d9
Estos temas se tratarán en los párrafos que siguen.

3.1.2 Consideración de la altura topográfica y la elipticidad de la tierra

En las fórmulas 3.1.4 aparece la variable a que como se ha dicho es el radio de
Ia tierra. Pero como ésta no es esférica hay que hacer algunas aclaraciones sobre
este punto. Aunque la tierra no sea esférica de todos modos se podra’hacer el desa­
rrolloen esféricos armónicos y calcuIarse los coeficientes de Gauss siempre que las
componentes de campo medidas que se utilicen sean reducidas a una distancia
común al centro de la tierra. Esto es efectivamente lo que se ha hecho para los coe­
ficientes más actualizados y el radio que se ha tomado como referencia es el radio
medio terrestre dado por el elipsoide internacional.

En las fórmulas también aparece la variable r. que es Ia distancia al centro de la
tierra del punto en que se calcula el campo. Para conocerla se necesita la altura h
sobre el nivel del mar en ese punto sumada a la distancia rs al centro de la tierra de
lo que se considera como "nivel del mar" en ese punto, que está dado con cierta
aproximación por el elipsoide de referencia determinado por las convenciones geo­
désicas. Como ejemplo damos los valores que definen el elipsoide Internacional
(lAGA News, 1981):

a = radio ecuatorial = 6378.16 Km
a = radio medio terrestre = 6371. 20 Km
f = factor de achatamiento = (a’- b) / a' = 1 /298.25,

donde b es el radio polar.

Como rs es Ia distancia del centro a un punto en la superficie del elipsoide puede
calcularse asi:

Sean x5.ys. zs sus proyecciones en un sistema cartesiano con el eje z en la di­
rección del eje de la tierra. Estas variables cumplen Ia ecuación del elipsoide:
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X: w: Z:
.2 +7 :1a b

Pero como xs2+y¿’-+25 : r} y zs = rs cose. donde 9 es el ángulo polar, esta
ecuación se puede reducir a :

(ar-bz)
bz y despejando rs se obtiene:Poniendo x =

ars:——22
yii+x cos 0S

x se puede calcular a partir de f porque como b = a' (1 - f) resulta:

(3.1.5)

f(2—f)
(1-f)

numéricamente igual 8.2095437 x 10 '2 para el elipsoide internacional.

3.1.3 Modelos del campo geomagnético

Un conjunto de coeficientes de Gauss aptos para calcular el campo principal en
un punto arbitrario de la tierra o su espacio circundante en un tiempo dado constitu­
ye un modelo del campo geomagnético.

Como se expresó en el párrafo 3.1.1, desde el año 1838 se calculan estos coefi­
cientes a partir de mediciones de las componentes de campo. Con el tiempo ha
mejorado la disponibilidad de datos y más aún con las mediciones hechas por los
satélites Cosmos 49, Ogo 2, 4 y 6 (Pogo) y Magsat.

Como el campo principal (aunque lentamente) varia en el tiempo (variación secu­
lar) cada conjunto de coeficientes será válido para una fecha determinada, que por
lo general se da en años con fracción decimal. Para poder calcular el campo en
otras fechas junto con los coeficientes se suelen dar sus derivadas temporales para
poder actualizarlos si la fecha en que se desea calcular el campo no coincide con la
de la validez de los coeficientes (fecha o tiempo de referencia).

Cada 5 años se publican modelos con coeficientes hasta grado y orden 10 y deri­
vadas temporales primeras hasta grado y orden 8. La Asociación internacional de
Geomagnetismo y Aeronomía (IAGA)es Ia entidad que regula la seleccion del mo­
delo más adecuado para ser usado como un standard para calcular el campo geo­
magnético de referencia, que se denomina International Geomagnetíc Reference
Field (IGRF).

El primer modelo de este tipo publicado después del satélite Magsat fue el IGRF
1980 (Peddie, 1982). En el boletin ¡AGANews (diciembre de 1981, pág. 100), apa­
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rece este modelo además de tres anteriores, correspondientes a los años 1965,
1970. 1975.

3.1.4 Cálcqu de los polinomios asociados de Legendre y sus derivadas

Estos polinomios aparecen definidos en la fórmula (3.1.3). Aunque el número de
ellos que se necesita para el cálculo del campo principal es finito,es aún demasiado
grande como para desarrollar las fórmulas de todos.

Para grado n hay (n+1) polinomios asociados. Por ejemplo para n = 3 se tienen:
P3°. Pg, P32 y P33.

Como se necesitan desde orden y grado 1 hasta orden y grado N se tendrá el si­
guiente número de polinomios:

N (N+ 3)———N
n 2:Z(n+1)=2+3+...+(N+1)=

n 1
p

Para N = 10 que es el número que se necesita para el modelo IGRF. np = 65, y
para N = 13 (modelo GSFC), n,, = 104.

La fórmula (3.1.3) resulta entonces poco practica y se la usa sólo para los prime­
ros polinomios, empleándose para los demás fórmulas de recurrencia (Chapman &
Bartels. 1962). En el apéndice P desarrollamos los pasos correspondientes.

3.2 Corrección por variación debida a fuentes externas

Como se ha visto el campo magnético que mide el magnetómetro escalar es el
módulo del campo total. o sea la suma:

F”, :IÉ,— I-Ée = | 8|

donde És es la componente de variación rápida durante el día cuyo origen está en
el exterior de la tierra. Para estudiar el campo con fuentes en la tierra y en particular
en la corteza, interesa calcular F¡:

E =| 3 l
Io cual no puede hacerse en forma exacta porque:

1) No se dispone de datos de Be en cada punto de medicion.

2) Aún cuando se tuvieran estos datos. sería necesario tener el vector B completo,
no solamente su valor absoluto.

De todos modos la corrección (remoción de la componente externa) puede ha­
cerse de manera aproximada; Ia aproximación resulta bastante buena en muchos
casos. Para los relevamientos magnéticos terrestres. aereos y marinos los datos de
Be se obtienen de mediciones hechas durante todo el relevamiento por uno o dos
magnetómetros fijos que registran permanentemente o bien se usan datos de Ob­
servatorios Geomagnéticos.
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La corrección se basa en las siguientes condiciones:

_l . La magnitud de Ée es mucho menor que la de 3. (s 0.4 °/oaproximadamente).
. Para relevamientos de una cobertura menor que unos pocos centenares de kiló­

metros Ia variación de Ée con la longitud geográfica es muy pequeña. Su varia­
ción con Ia latitud es comparativamente mayor. pero de todos modos menor que
la variación de É, con la latitud.

Se hace entonces la hipótesis de que el valor de E39en el lugar de medición es
igual al que se mide en el Observatorio o magnetómetro fijo más cercano y se utili­
zan los valores que éstos proporcionan.

N

Con esta hipótesis se tiene:

3=É—&
3,. = Éuée

donde la primera ecuación corresponde al lugar de medición siendo l É |= Fm lo
que se mide. La segunda ecuación corresponde al Observatorio o magnetómetro
fijo,también llamado "estación base". Como no se dispone de las 3 componentes de
B hay que expresar estas ecuaciones con los valores absolutos de los campos:

, =flx—xnïuy-ynïuz—4fF2|3i4é_a

donde x, y, z, son las componentes de É y xe,ye, ze las de Ée.

<<| É |zDesarrollando en serie a primer orden, ya que l Be

xx,5,+yye+zze2

FI: X2+y +Zz- 2 2\/x2+y +2

8‘
‘ L \ _ _.a “ B.Bi :F _ e
3' I m Fm

Bi B (3.2.1)

F,.= Fm Ée cosa

Este mismo desarrollo puede hacerse para los campos medidos en la estación
base:
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De (3.2.1) y (3.2.2); F,.:Fm —(F'm—F,-)

Pero dado que: | 3. = E.

l << Ig.‘
| ÉI| = P”:

Y además que, si el observatorio no está muy alejado del lugar de medición:ll
I l ' '

Se puede tomar como primera aproximación:

F¡ = Fm - (F',n - F’,-) (3.2.2)

Una estimación del error cometido al tomar esta aproximación para el caso de
una campaña (Ghidella & Febrer, 1984) en que se midió entre Mendoza y Salta uti­
lizándose los datos del Observatorio del Pilar para la corrección da que en el peor
de los casos es de 4 nT. Dado que las anomalías que se querían detectar eran del
orden de los 250 nT. el error es aceptable. En casos de relevamientos de alta reso­
lución, como los de prospección minera, este error es grande. Pero justamente es­
tos relevamientos se llevan a cabo por etapas en zonas relativamente pequeñas
(decenas de kilómetros) y Ia medición del campo variable se hace colocando un
magnetómetro que mida permanentemente en el centro de Ia zona. De esta manera
el error se reduce. Por supuesto, la precisión puede aumentarse colocando mas
magnetómetros fijos.

Es muy diferente, sin embargo, para la magnetometría satelitaria. En este ca­
so la componente externa es del mismo orden de magnitud o aún mayor que la ¡n­
terna proveniente de la corteza. Para eliminar la contribución del campo externo se
requieren tratamientos especiales como veremos en el apartado 4.

Los observatorios proporcionan los magnetogramas diarios que son registros
continuos de tres componentes del campo: Z (componente vertical); H (módulo de la
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proyección horizontal del vector campo); y D (declinación: ángulo formado por la
proyección horizontal del campo con el eje x local). Trabajando con ellos puede ex­
traer el valor F‘mpara la hora que se desee. Es más difícil conceptualmente extraer
de ellos el valor Fl. No se puede hacerlo con 1 magnetograma (24 horas de regis­
tros) porque el día particular correspondiente puede estar afectado de gran activi­
dad por parte de las fuentes externas de campo (tormenta magnética) y también
pueden estarlo los dias vecinos.

Lo que se hace entonces es adoptar una convención que es la misma que se
emplea cuando los datos de observatorios son utilizados para la construcción de los
modelos de campo geomagnético o sea para calcular los coeficientes de Gauss:
tornar el promedio anual de los valores que proporciona el observatorio. En los rele­
vamientos el promedio se centra en la época en que tuvo lugar.

Cuando se usan datos de alguna estación magnetométríca fija se toma el prome­
dio de los valores registrados, descontando los periodos de tormentas magnéticas.
Además, se trata de evitar medir en estos períodos.

3.3 Residuos o anomalías

Con el campo medido corregido según 3.2.2 se obtiene F,-;las componentes del
campo “principal” se calculan con las 3.1.4 y se obtiene FCB/c;la diferencia entre am­
bos (ecuación 3.1) es la anomalía o residuo:

AF = F,. —F calc (3.1.6)

4. MAGNETOMETRÍA SATELITARIA

Aun cuando el progreso de la tecnologia ha mejorado notablemente el instrumen­
tal y los sistemas de adquisición de datos, ni la magnetometría aérea ni Ia marina
alcanzan a proporcionar el muestreo temporal y espacial deseables para adquirir
toda la información que puede proporcionar el campo magnético terrestre para el
conocimiento de la tierra y su espacio exterior. Por ejemplo. todavía no se conoce lo
suficiente sobre el campo terrestre como para poder realizar una separación satis­
factoria de las cuatro contribuciones que se superponen en cada medición.

La resolución simultánea de las contribuciones solamente puede conseguirse
mediante mediciones que tengan una cobertura completa de la tierra, que se reali­
cen además a diferentes alturas, y que se extiendan por un periodo de tiempo que
por lo menos exceda los años correspondientes a los ciclos de las manchas solares
(Raymond, 1988). Esta cobertura espacial y temporal tan ambiciosa es imposible de
conseguir de otra manera que no sea mediante el uso de satélites artificiales, y
además varios, orbitando a diferentes alturas. Aunque todavía se está lejos de lo­
grar este esquema ideal, la medición del CMT desde satélites ya ha comenzado y
ha realizado importantes avances.

La medición de campo magnético terrestre desde satélites comenzó en realidad
con el Sputnik 3 en 1958 y continuó a partir de entonces, pero fue de manera espo­
rádica y con variadas restricciones, que iban desde una falta de cubrimiento global
causada por la carencia de registradores a bordo hasta falta de precisión debida a
limitaciones de los instrumentos o influencia del campo propio de la nave (Langel,
1980i
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El primer relevamiento geomagnético completo se dio con Ia serie de satélites
POGO (OG02, 4 y 6) que operaron entre 1965 y 1971, que midieron la magnitud del
CMT en un rango de alturas comprendido entre 400 y 1500 km. Estos satélites ha­
bían sido diseñados para estudios magnetosféricos, pero del análisis de sus datos
se encontró con sorpresa que éstos detectaban anomalías debidas a inhomogenei­
dades en la corteza terrestre (Regan et al., 1975). La sorpresa se debió a que, dado
que la componente magnética proveniente de la corteza se amortigua muy rápida­
mente con la altura, y que los relevamientos aeromagnéticos rara vez exceden los 5
km, se estimaba que a alturas de satélite iba a ser prácticamente indistinguible.
Además a estas alturas la contribución externa es muy grande, generalmente mayor
que Ia que proviene de las rocas.

Surgieron entonces ideas para planear una nueva misión, esta vez dedicada es­
pecialmente al estudio de la Iitosfera, que después de varios años de debates cul­
minaron con el Programa Magsat.

El satélite Magsat fue lanzado el 30 de octubre de 1979. La órbita era sincroniza­
da con el sol. El plano de Ia órbita (Potemra et al., 1980) poseía una inclinación de
97° respecto al plano ecuatorial de la tierra, Io cual causaba una precesión alrede­
dor del eje polar de 1° por día y la mantenía en Ia región luz-sombra. Esta combina­
ción permite un cubrimiento de la tierra casi total, luz solar para las baterías durante
varios meses, y la posibilidad de las cámaras estelares de estar en la zona de som­
bra, siempre apuntando en dirección opuesta al sol. (El satélite no se puede mante­
ner permanentemente porque se necesita Ia inclinación de 7° del eje de la órbita
hacia el sol para la precesión. Esta inclinación se agrega a Ia que efectúa la tierra
que llega a un máximo de 23° en junio, quedando entonces demasiado sombreada
la región Sur. Este sombreado aparece gradualmente a partir de abril, comenzando
el satélite a perder energía). El satélite funcionó hasta el 11 de junio de 1980.

El satélite estaba equipado con un magnetómetro vectorial fluxgate de tres ejes,
un magnetómetro escalar de vapor de cesio. y cámaras estelares para determinar la
orientación de la nave y calibrar las mediciones vectoriales respecto a un sistema
geodésico. Se necesitaba además un sistema para medir la orientación de los sen­
sores vectoriales respecto a las cámaras estelares, para lo cual se desarrolló un
método óptico con espejos adosados al sensor vectorial.

Los objetivos planteados para la misión Magsat fueron:

Obtener una descripción precisa, actualizada y cuantitativa del campo geomag­
nético principal.
Compilar mapas globales escalar y vectoriales de las anomalías magnéticas de
origen Iitosférico.
Interpretar esos mapas en términos de modelos geofísícos y geológicos de la
corteza terrestre para determinar estrategias de futuras exploraciones para la
búsqueda de recursos naturales.

Hasta el presente se han realizado numerosos trabajos con los datos Magsat pa­
ra la producción de mapas de anomalías magnéticas de origen Iitosférico. Como ya
se discutió, para aislar la contribución Iitosférica del campo total medido por el satéli­
te, es necesario remover la contribución del campo principal y eliminar la contribu­
ción externa y la inducida. Pese a todo lo que se ha trabajado, el problema no está
del todo resuelto.
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El primer mapa global de anomalías Magsat es el de Langel et al. (1982). No in­
cluye las capas polares, abarcando desde latitud 50°N hasta 50°S porque a altas
latitudes las perturbaciones externas son mayores y las técnicas de reducción de
datos deben ser más severas.

El trabajo de Frey (1982) es interesante porque empalma los datos depurados
por Langel con los datos sin depurar de altas latitudes, pudiéndose observar el
efecto de la contaminación externa y notándose que. pese a todo, se pueden encon­
trar correlaciones cualitativas con rasgos tectónicos y geológicos.

La reducción de los datos en altas latitudes ha sido tratada también en varios tra­
bajos: Ritzoner & Bentley (1982), han mapeado las anomalías magnéticas en la
Antártida, pudiendo establecer importantes coincidencias con rasgos estructurales y
tectónicos. Su técnica de reducción se basó principalmente en una severa elimina­
ción de los datos dudosos de contaminación externa: se descartaron todas las pa­
sadas con índice planetario Kp mayor que 1 y aquellas que contenían anomalías
magnéticas mayores que 30 nT, y además aquellas que por inspección visual aun
denotaban la presencia de ruido. pese a haber pasado por la primera selección.
Luego removieron polinomios ajustados por cuadrados mínimos a los perfiles.

Coles et al.. 1982, han reducido los datos en el hemisferio Norte, de 40° a 83° de
latitud.

Con el tiempo fueron perfeccionándose las técnicas, y se advirtió la necesidad y
la posibilidad, ya que el número de datos es grande, de separarlos en dos conjun­
tos: amanecer (AM)y anochecer (AN). Por la posición de las órbitas las horas loca­
les de pasaje del satélite se separan naturalmente en estos dos grupos, que corres­
ponden a estados de la ionósfera marcadamente distintos. Esta separación sirve de
prueba para el tratamiento de los datos: si se consigue la misma configuración de
anomalías con los dos conjuntos. se tiene una garantia de que la contribución ionos­
férica ha sido removida.

Langel (1985) ha realizado esta separación para producir un mejor modelo de
referencia del campo interno, que utiliza datos Magsat y datos de observatorios.

Coles (1985) trabajó con los datos en la capa polar Norte, desde latitud 45°. se­
Ieccionándolos mediante la utilización de registros digitales de observatorios terres­
tres. Esto le permitió tener en cuenta la actividad auroral. que el índice planetario
K , provisto en las cintas Magsat, no registra. La mejor coincidencia de los mapas
ARAy AN sirvió para controlar la eliminación de sectores perturbados.

Arkani-Hamed & Strangway (1985 b y c) realizaron un significativo avance res­
pecto al tratamiento adecuado de los datos para eliminar las componentes externas.
Después de realizar reducciones similares a las de otros autores y de grillar los va­
lores resultantes separando amanecer de anochecer, desarrollaron en serie de es­
féricos armónicos ambos conjuntos de datos reducidos. De un análisis estadístico
de correlación de los coeficientes obtenidos pudieron aislar los términos de menor
contribución ionosférica y minimizar significativamente la asimetría AM-AN.

Distintos métodos de reducción arrojan resultados que. si bien en los rasgos más
destacados coinciden, tienen diferencias, a veces importantes. La figura 4 ilustra a
este respecto, mostrando, para la misma región antártica. dos mapas de anomalías
hechos por autores diferentes (Ritzwoller & Bentley, 1982; Arkani-Hamed & Stran­
gway. 1985b). Hemos elegido esta región para mostrar como ejemplo por ser aque­
lla en la cual hemos trabajado posteriormente en la identificación de las fuentes Ii­
tosféricas. Se trata por otra parte de una región especialmente dificil. dado que se
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encuentra a altas latitudes y en particular en el hemisferio Sur, que durante la mi­
sión Magsat estuvo durante casi todo el tiempo iluminado por el sol.

4.1 Procesamiento de los datos Magsat

En los párrafos que siguen describimos nuestra propia experimentación con los
datos Magsat. Si bien no llegamos a obtener resultados originales importantes.
consideramos que tiene valor documentarla. La experiencia adquirida nos ha servi­
do de preparatoria para el trabajo de identificación de fuentes litosféricas desarro­
llado en el capítulo 2.

4.1.1 Descripción general

El World Data Center A, Rockets and Satellites (Goddard Space Flight Center,
Maryland, USA) nos proporcionó 3 cintas del tipo Investigator-B (Langel et al.,
1981), grabadas en 1600 BPI en código binario IBM,con los datos correspondientes
a la región comprendida entre los 20° y 90° de latitud Sur y los 10° y 90° de longitud
Oeste.

En estas cintas datos están separados según las pasadas u órbitas del satélite.
Para cada pasada hay un registro de encabezamiento con los parámetros que la
distinguen. AI registro de encabezamiento siguen registros de datos, cada uno de
los cuales contiene 30 puntos de medición, a intervalos de aproximadamente 5 se­
gundos. La separación espacial entre dato y dato es de aproximadamente 37 km.

El registro de encabezamiento contiene:

el número de pasada.
o una estimación por cuadrados mínimos de coeficientes que permiten calcular el

campo creado por corrientes en la magnetosfera y el campo inducido asociado.
el índice magnético Kp correspondiente a los tiempos de cruce del ecuador.
los coeficientes DST de actividad magnética.
los parámetros y coeficientes del modelo en esféricos armónicos usado para cal­
cular el campo principal.

Los registros de datos contienen:

el día juliano modificado del primer dato.
el intervalo de tiempo entre puntos.
la posición de cada punto en latitud. longitud y distancia al centro de la tierra.
el tiempo magnético local.
la latitud dipolar.
las tres componentes del campo magnético medidas por el magnetómetro vecto­
rial.

o el módulo del campo medido por el magnetómetro escalar.



4.1.2 Procesamiento preliminar

a) Tablas resumen

Para organizar la gran cantidad de información disponible confeccionamos tab/as
resumen que actuaron como índices de los datos contenidos en cada cinta. En las
tablas incluimos solamente los datos correspondientes a los períodos quietos se­
leccionados por Langel et al., 1981.

Cada tabla contiene:

1 Día juliano modificado correspondiente a la pasada (MJDB).
2. Hora GMT (HORA)
3. Contador de los registros de encabezamiento (NHD).
4 Indice Kp(indice planetario de actividad de tomientas magnéticas) en el nodo ascendente de la

orbita (KPA).
5. Indice Kpen el nodo descendente de la órbita (KPD).
6. Tiempo magnético local (TMAGLO).
7 Número de registros de datos que siguen al registro de encabezamiento (NDAT1).
8. Número total de puntos de la pasada (NDAF).
9. Latitud y longitud del primer punto de la pasada (ALAT1,ALONG1).
10. Latitud y longitud del último punto de la primera sección de la pasada (ALAT2.ALONG2).
11. Latitud y longitud del pn'mer punto de la segunda sección de la pasada (ALAT3,ALONGS).
12. Latitud y longitud del último punto de la segunda sección de la pasada (ALAT4,ALONG4)
13. Valor promedio del residuo escalar magnético de la pasada, calculado como la diferencia entre

el módqu del campo vectorial y el módulo del campo calculado con el modelo de referencia que
figura en el encabezamiento (en general el MGST4/81, Langel, 1980) (DFPROM).

14. Número de puntos con datos malos del magnetómetro vectorial (que aparecen en las cintas con
el valor 99999.99).

Cabe aclarar que. dado que las cintas contienen los datos de sólo una sección
del globo terrestre, de muchas pasadas aparecen porciones muy cortas. Las más
largas son de 240 puntos. Además, como las pasadas cambian de número en su
punto más austral (generalmente alrededor de los 80° S), muchas veces aparecen 2
secciones de una pasada: primero la sección ascendente. saliendo de la zona. y
luego la sección descendente, que entró en la zona por el otro extremo. Estas sec­
ciones están determinadas por las variables de las columnas 10-13. Cuando la pa­
sada no está interrumpida los valores en las columnas 11. 12, son ceros.

Cuando por funcionar mal el sistema de posicionamiento faltan los datos corres­
pondientes. en la cinta aparece el valor 99999.99 para cada una de las coordena­
das. Cuando esto ocurre en Ia tabla aparece una leyenda aclaratoria.

El total del contenido de las tablas son 887 pasadas correspondientes a los pe­
ríodos quietos mencionados. 15 de ellas contienen fallas de posicionamiento. Están
comprendidas entre los dias julianos modificados 44179 y 44324 (2/11/1979 y
26/3/1980).

b) Graficación de las trayectorias.

Todas las trayectorias de la tabla fueron graficadas utilizando símbolos ASCII en
impresora de linea por no disponer de graficador mejor. Las graficamos en grupos
de 10 trayectorias por hoja de 132 caracteres. Uno de estos gráficos se muestra en
la figura 5.
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Graficamos latitud versus longitud. A cada trayectoria se le asignó un símbolo. En
cada gráfico hay una tabla con el número de pasada correspondiente a cada simbo­
lo.

De la inspección de los graficos observamos que hay pasadas superpuestas o
vecinas muy próximas (se repiten aproximadamente cada 32, o sea cada 48 horas.
dado que cada una dura 90 minutos) y que en promedio las que abarcan toda la zo­
na se pueden agrupar de a 5 con desplazamientos relativos en longitud aproxima­
damente menores que 0.5 para cada valor de latitud.

4.1.3 Depuración preliminar de los datos

Descartamos totalmente las trayectorias a las que les faltaba algún dato de posi­
cionamiento. Eliminamos los registros "sobrantes" (tal como están organizadas las
cintas. el número de puntos dato de cada registro debe ser 30; se completan con
valores 99999.99 cuando hay menos).

Eliminamos los datos al Sur de los 80° porque a esa latitud las órbitas se aproxi­
man a los nodos ascendentes o descendentes y además los datos están muy con­
taminados por el campo externo.

Eliminamos los tramos más cortos de las trayectorias con dos secciones, y des­
cartamos las trayectorias con menos de 5 puntos.

4.1.4 Análisis de los residuos

Como se discutió anteriormente, la eliminación de las componentes externas re­
quiere un tratamiento especial para magnetometría satelitaria. Lo que se hace gene­
ralmente entonces es calcular los residuos como diferencia entre el campo medido y
el calculado y luego analizar la remoción del campo externo.

Pero también respecto al campo de referencia (calculado) hay que hacer ciertas
consideraciones que hemos omitido en el apartado 3, y es que un modelo de refe­
rencia hasta grado y orden 10 como el lGRF no representa adecuadamente al cam­
po geomagnético creado por el núcleo (principal).

Langel & Estes (1982) utilizaron datos Magsat seleccionados para deducir un
modelo de campo interno hasta grado y orden 23, y luego analizaron el espectro de
potencias en esféricos armónicos. que tiene la expresión (Lowes, 1974):

R" = (n+1)mÉ;J[(g,',")2 +(h,’,")2] (4.1)

El logaritmo del espectro muestra un notable cambio de pendiente para n214, Io
cual es interpretado como que el campo del núcleo terrestre domina para ns13 y el
campo de la corteza para n215. Consecuentemente, los modelos de campo principal
que se elaboraron para el procesamiento de los datos Magsat fueron de orden 13. Y
aun así, seguramente términos de orden menor que 13 pueden tener contribución
del campo Iitosférico y términos de orden mayor que 13 contribución del campo
principal, de manera que éste últimoes también difícilde separar.

A continuación presentamos un listado de los principales modelos que se elabo­
raron con datos Magsat junto con una breve explicación de las características de
cada uno.
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1) Modelo GSFC (9/80) (Langel et aI._ 1981b): Este modelo fue desarrollado en el
Goddard Space Flight Center (GSFC) de Ia NASA y publicado en 1981 en Magsat
data processing: an inter/m report for ¡nvest/gators, donde Io consideran un modelo
preliminar que puede describir el campo bien desde 1960. Fue hecho utilizando
datos de observatorios, de mediciones en el mar, y del satélite POGO. datos que
abarcan el período 1960 - 1978 y con datos Magsat del 5 y 6 de noviembre de
1979. Contiene coeficientes constantes referidos al año 1980 y sus derivadas tem­
porales primeras, todo hasta grado y orden 13. Contiene además derivadas tempo­
rales segundas hasta grado y orden 6 y derivadas terceras hasta grado y orden 4.

2) Modelo M6680982: Este es un modelo hibrido formado a partir de otros dos:
un modelo llamado MGST (6/80) que contiene términos hasta grado y orden 13 de­
rivado de datos Magsat del 5 y 6 de noviembre de 1979, del cual se han tomado
los términos constantes de los coeficientes, y el GSFC (9/80). del cual se han toma­
do las derivadas temporales primeras. Aparece en la misma publicación de NASA
que el GSFC (9/80) y contiene tres coeficientes externos: gf‘e’, 91““ y hj‘e’.Su fecha
de referencia es 1979.

3) Modelo MGST (4/81): Contiene coeficientes hasta grado y orden 13 y deriva­
das temporales hasta grado y orden 7. Fue calculado usando datos Magsat selec­
cionados cubriendo un periodo de 5 meses, por Io cual, aunque representa esos
datos muy bien, puede no ser buen predictor de Ia variación secular fuera del tiem­
po de medición del Magsat, como se aclara en Magsat Information Bulletin del
25/5/81 del GSFC junto con el US. Geological Survey. Su tiempo de referencia es el
año 1980.

5) Modelo GSFC (12/86) (Langel et aI.. 1985): Para este modelo se utilizaron
datos Magsat desde noviembre de 1979 hasta abril de 1980. además de datos de
91 observatorios desde 1978 hasta 1982 para definir la variación secular. EI modelo
llega hasta grado y orden 13 para los coeficientes de 1980, y hasta 10 para las deri­
vadas temporales primeras. Se calcularon además coeficientes de primer grado pa­
ra el campo externo y los correspondientes términos internos inducidos como fun­
ción del índice DST. Una modelación preliminar practicada usando los datos de
amanecer y anochecer por separado mostró que los datos del anochecer contienen
un contribución sustancial de la corriente del electrojet ecuatorial. Consecuentemen­
te, se usaron los datos de amanecer y datos de anochecer corregidos por el efecto
del electrojet.

Las figuras 6 (aÏ c.._¿¿\g)intentan ilustrar las diferencias entre estos modelos para
nuestra zona de estudio. Todas se han calculado para 400 km de altura. En 6a q6d
se ha graficado el campo total para cuatro de los modelos sustrayendo un ajuste bi­
lineal, en un intento de destacar las diferencias y además acentuar la visualización
de Ia componente no dipolar en la región. Cabe notar que si se practica la remoción
del ajuste bilineal al campo no dipolar solamente (que está graficado para eI modelo
GSFC 12/83 en la figura 6e) se obtiene prácticamente lo mismo que si se la practica
a Ia totalidad del campo. o sea que el ajuste bilineal en esta región remueve mas
que el campo dipolar. Puede notarse que 6a - 6C son casi idénticas (o sea que las
diferencias son mucho menores que el intervalo entre contornos, que es de 400 nT).
Para 6d, que corresponde aI modelo |GRF80, de grado y orden 10 en lugar de 13
como los otros, las diferencias ya son apreciables. La figura 6f muestra las diferen­
cias entre GSFC 9/80 y MGST 4/81. Son muy grandes. más que la componente Ii­
tosferica del campo. Cabria pensar que es porque en el cálcqu del GSFC 9/80 se
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usaron sólo 2 días de datos Magsat y en el del MGST 4/81 5 meses, y que por lo
tanto este último es mejor para 1980, aunque posiblemente no para Ia variación se­
cular. Sin embargo, aunque no esté aclarado en la literatura Magsat, es posible que
haya algún error en el GSFC 9/80, ya que dieron publicidad al M6680982, que, co­
mo está explicado más arriba, también fue hecho con los datos de los días 25 y 26
de noviembre de 1979. La figura 69 muestra las diferencias entre el GSFC 12/83 y
el MGST 4/81. Son menores que las de Ia figura 6f, y por Io tanto más razonables.
Es de destacar el maximo centrado aproximadamente a los 40.4°S, 10°W. Interpre­
tamos este máximo como contaminación ionosférica presente en el MGST 4/81, ya
que el GSFC 12/83 fue hecho tratando de minimizar esa contaminación (Langel et
aL,1985y

Para nuestros cálculos de los residuos hemos utilizado el modelo MGST 4/81.
Arkani-Hamed y Strangway (1985 b y c) usaron el GSFC 9/80. En nuestro caso, y
como se verá luego, se observaron residuos muy grandes posiblemente atribuibles
a contaminación ionosférica, pero esto es algo que hemos intentado remover des­
pués del ca’lculode residuos.

4.1.5 Estudio por trayectorias

Las trayectorias que tienen una inclinación SO-NE corresponden a horas locales
tempranas, de amanecer (AM).Las trayectorias con inclinación Este-Oeste corres­
ponden al anochecer local (AN). Las AM corresponden a porciones de órbitas con
dirección Norte - Sur del movimiento del satélite. Las AN a dirección SE - NO.

Hemos hecho gráficos para Ia inspección preliminar de las trayectorias. Comen­
zamos con el grupo de trayectorias que cortan el paralelo 25 entre los 30° y 40° W.
Para cada una de ellas representamos las siguientes variables en función de la lati­
tud:

o Residuo calculado con los datos del magnetómetro escalar.
o Residuo calculado con los datos vectoriales, tomando el módulo.
o Altura del satélite respecto a la superficie terrestre.

Observamos:

1) Que no hay datos del magnetómetro escalar para aproximadamente el 50 % de
los puntos.

2) Hay muy pocos datos faltantes del magnetómetro vectorial.
3) Cuando hay datos de ambos tipos, los valores coinciden con una tolerancia de 1

nT.
4) Para los residuos AM la diferencia entre pasadas superpuestas próximas es,

dentro de Io que indica la inspección visual, un nivel de referencia.
5) Para los residuos AN aparte de observarse una diferencia en nivel de referencia

se observa una componente de tendencia lineal con la latitud que hace a veces
que los residuos alcancen valores grandes en los extremos (20° S, 80° S).

6) Entre los 70° y 80° S Ia discordancia entre pasadas es muy grande.

Las observaciones 4 y 5 indican la presencia de la componente magnetosférica
en los datos, de longitud de onda larga, y además la de perturbaciones ionosféricas
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cuasi-permanentes, es decir, presentes siempre a Ia misma hora local (Zanetti y
Potemra, 1982; Suzuki y Fukushima, 1982).

La observación 6 indica Ia alta perturbación existente por Ia presencia o proximi­
dad del óvalo auroral.

4.1.6 Remoción de las componentes externas

La contribución de los campos externos a la señal satelitaria debe eliminarse si
se desea aislar el campo de la corteza para estudios geodinámicos.

Básicamente, esta contribución es de tres tipos: la debida a corrientes de anillo
en la magnetosfera, que es de longitud de onda larga y variación lenta, la de debida
a corrientes "cuasi-estables" en la ionósfera (electrojets, corrientes de Birkeland). y
la componente ionosférica rápidamente variable debida a diversas perturbaciones
que se manifiesta en anomalías de longitud de onda corta (las perturbaciones co­
rrespondientes a tormentas magnéticas se suponen eliminadas al seleccionar los,
días quietos según el índice Kp).

La variación diurna, debida a Ia capa E de Ia ionósfera. puede aparecer en los
datos de satélite solamente como una tendencia lineal. dado que cada órbita es re­
corrida en el borde entre el hemisferio diurno y el nocturno y aproximadamente en 1
hora y media.

Para la remoción de la componente magnetosférica, Langel (1982), en su deriva­
ción de un mapa global de anomalías, utiliza una función potencial zonal:

vzaj(¿je+(gjijcose.

donde a es el radio de la tierra, e es un coeficiente debido a la corriente de anillo en
la magnetosfera, e ¡es un coeficiente debido a la inducción de esta última en el in­
terior de Ia tierra. ües la colatitud pero referida al ecuador magnético. Los paráme­
tros e, ¡se calculan haciendo un ajuste por cuadrados mínimos utilizando los datos
satelitarios (Langel, 1980).

Mayhew (1979), en su análisis de los datos del satélite POGO, comparó trayecto­
rias superpuestas antes y después de aplicarles la remoción de las componentes
magnetosféricas, utilizando además del método de Langel otros métodos más sim­
ples: remoción de una recta o de un polinomio de segundo grado.

Encontró que este último método da mejores resultados, logrando hacer desapa­
recer hasta el 80% de las diferencias entre pasadas coincidentes. Decidimos utilizar
éste, que es más simple. aplicando el ajuste en función de Ia latitud geográfica entre
los 20 y los 80°.

Para trayectorias que sólo entran parcialmente en Ia zona el criterio adoptado fue
el siguiente: para un número de puntos entre 60 y 20 se removió un ajuste lineal;
para menos de 20 puntos solamente el valor medio.

Las perturbaciones cuasi-estables son las más difíciles de remover. Como ya
mencionamos, son las que causan la asimetría amanecer - anochecer. Esta asime­
tría aparece en las corrientes alineadas con el campo o corrientes de Birkeland
(Kumpar y Greer, 1982), y también en los electrojets. que tienen sentidos opuestos
(Zanetti et a|., 1982). La remoción de estos efectos no puede practicarse a trayecto­
rias individuales ni tampoco comparando trayectorias de los dos tipos entre sí por­
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que no las hay superpuestas: difieren en orientación, y la diferencia se acentúa al
aumentar la latitud.

La componente de longitud de onda corta, en cambio, si puede detectarse obser­
vando gráficos de pasadas superpuestas o muy próximas.

Optamos entonces por graficar los residuos obtenidos hasta el momento para to­
das las pasadas. Lo hicimos en función de Ia latitud, junto con la correspondiente
altura de satélite. Obtuvimos así alrededor de 700 gráficos, que agrupamos por su
posición geográfica. y los separamos en dos conjuntos. AMy AN.

lnspeccionando estos gráficos observamos:

1) Que realmente mejoró la coincidencia entre pasadas superpuestas.
2) Que, como era de esperar. la perturbación ionosférica subsistía. pese a haberse

utilizado sólo las pasadas de períodos quietos. Las pasadas perturbadas por
fluctuaciones de onda corta constituyen aproximadamente un 20 % del total, y
son fácilmente identificables.

3) Que hay anomalías de longitud de onda muy larga (3500 km) sobre el Océano
Atlántico.

4) Que Ia zona continental no posee anomalías intensas.
5) Que la perturbación ionosférica para latitud mayor que 75° S es incontrolable.

En la figura 7 mostramos los gráficos correspondientes a dos trayectorias casi
coincidentes, correspondientes a horas del anochecer.

4.1.7 Elaboración de mapas regionales

Decidimos hacer un análisis grueso de consistencia de los datos para poder ob­
servar la asimetría AM-AN,el comportamiento del campo de anomalías en relación
con la altura, y también la variación con el tiempo (esto último, para controlar la re­
petitibilidad o no del campo a lo largo de los 7 meses de vida del satélite).

Construimos entonces mapas regionales realizando un grillado de la región en
bloques de 5°x 5°. tomando esta unidad de grilla tan grande para mantener una
buena densidad de datos aun separando los mismos hasta en 4 subconjuntos. se­
gún diferentes criterios. Consideramos que las perturbaciones ionosféricas de va­
riación rápida (que resultan en anomalías de longitud de onda corta) actúan de ma­
nera aleatoria en estos datos, y que al usar un intervalo de grilla grande seguramen­
te se promedian, cancelando su efecto.

La siguiente tabla esquematiza los criterios de los dos grupos de 4 subconjuntos
cada uno:

M1 I AM, primeros3meses I
N1 I AN, primerosSmeses L

M2 I AM, Segundos 3 meses
N2 I AN, segundos 3 meses

MBI AM&aIt<400km IMAI AM&aIt>400km
NBI AN&aIt<400km INAI AN&aIt>400km

El conjunto M1 contiene los datos de amanecer y solamente de los primeros 3
meses de funcionamiento del satélite; el conjunto N2 contiene también amanecer y
los segundos tres meses, y así análogamente para N1 y N2, que son de anochecer.
El c0njunto MB contiene datos de amanecer y solamente aquellos en que la altitud
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fue menor que 400 km; MA contiene amanecer pero altura mayor que 400 km, y
análogamente par NBy NA,que contienen datos de anochecer.

La comparación entre los mapas M1 y M2 y entre N1 y N2 mostró una muy buena
consistencia temporal: la configuración de anomalías se mantuvo constante a lo lar­
go del tiempo de vuelo del satélite.

Las comparaciones MB - MAy NB - NA mostraron consistencia aceptable: la ma­
yoría de las anomalías disminuyen en intensidad en los mapas de mayor altura. Sin
embargo, las comparaciones “verticales”, MB - NB y MA - NA, por ejemplo. en las
que la diferencia es amanecer - anochecer. presentaron discrepancias importantes.

En las figuras 8 a-d mostramos los 4 mapas obtenidos para el segundo grupo. o
sea MB. MA, NB y NA, y en la figura 9 los histogramas correspondientes a la distri­
bución en altura de todos los datos que fueron usados para los mapas.

Las figuras 8a y 8b corresponden a mapas hechos usando solamente las trayec­
torias AM, 8a para altura menor que 400 km y 8b para mayor. Se observa que la
configuración de anomalías es similar en los dos mapas, siendo todas más intensas
en el de menor altura, lo cual es condición necesaria (aunque no suficiente, dado
que las regiones D y E de la ionósfera están debajo del satélite) para atribuirles ori­
gen interno. Surgen las siguientes observaciones: la región continental presenta un
campo quieto, con anomalías de muy baja amplitud. La región oceánica presenta
anomalías bastante intensas. especialmente al Sur de los 40° de latitud. Debido a
su gran extensión estas anomalías parecen contener contribuciones debidas al
campo interno que no han podido ser totalmente removidas por el modelo de refe­
rencia utilizado. Esta aseveración se apoya también en el hecho de que esta región
es anómala para el campo interno, ya que la latitud dipolar aumenta de Oeste a
Este porque el ecuador magnético tuerce hacia el Norte.

Las figuras 8c y 8d fueron hechas con trayectorias AN. Para 8C se usaron datos
de altura menor que 400 km y para 8d mayor. Llama inmediatamente la atención
una banda O-E de valores negativos no presente en el caso AMy que está centrada
entre los 30° y los 35° de latitud Sur. Por su orientación y ubicación con valores
máximos en la zona anómala del campo magnético interno esta anomalía parece de
origen ionosférico. Otra indicación de este posible origen se encuentra en el hecho
de que aparece muy reducida en los mapas AM,y se sabe que los electrojets AM y
AN tienen sentidos opuestos. El filtrado practicado a los datos (remoción de poli­
nomios de segundo grado aplicado a las órbitas, de dirección predominantemente
N-S), permite la permanencia de longitudes de onda larga en la dirección E-O, de lo
cual esta banda es el ejemplo más notable.

Las anomalías oceánica al Sur de los 40° también aparecen en los mapas AN y
aunque con un corrimiento de la posición de los máximos entre 5° y 10° en la direc­
ción E - O. El hecho de que se repitan en los 4 conjuntos de datos hace pensar que
son realmente de origen interno, pese a que las diferencias AM y AN indican que la
contaminación con fuentes externas cuasi-estacionarias no fue totalmente removida.
Además, como ya se mencionó, la gran longitud de onda de estas anomalías sugie­
re que hay contribuciones del campo principal no eliminadas, lo cual parece confir­
marse con el hecho de que la extensión Norte-Sur es similar en AM y AN. Aún así.
por Ia ubicación que tienen, con centro justo al Este de la plataforma de Malvinas,
resultan coincidentes con un región anómala para el campo medido en superficie
por relevamientos marinos. Su origen tiene seguramente que ver con la apertura del
Océano Atlántico. Además en los mapas globales se observa al Sur de África, justo
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del otro lado del oce'ano, anomalías similares que son muy posiblemente las conju­
gadas en relación a Ia apertura del océano.

En Ia región antartica las anomalías son de baja amplitud, consistentes entre sí
en los dos mapas AMy AN por separado pero con diferencias entre ambos conjun­
tos. La anomalía ubicada sobre la Península cambia de dirección de elongación en­
tre AM y AN, siendo en AM orientada de NO a SE y en AN al revés. siguiendo Ia
costa Oeste de la Península. En este caso. además de la contribución de los cam­
bios reales AM-ANya mencionados. se está también observando la diferencia del
efecto del filtrado entre ambos conjuntos, más notoria a estas latitudes por la incli­
nación de las órbitas. El filtrado practicado a Io largo de las trayectorias tiende a
destacar los rasgos perpendiculares a las mismas. Las AMinclinan SO-NE y las AN,
NO-SE, siendo por lo tanto favorables dados los rasgos morfológicos de Ia zona. En
el capítqu 2 desarrollamos más ampliamente el tema de las anomalías en Antártida,
y según ese análisis los mapas ANson más representativos de fuentes magnéticas
identificadas en esa región.

AISur de los 75° las diferencias son más importantes, cambiando las anomalías
de positivas a negativas. Sabemos que las latitudes tan altas traen problemas por el
incremento de la perturbación externa, pero en este caso hay además otro factor
que influye, que es un efecto de borde: como las trayectorias se curvan y práctica­
mente tienen dirección Este-Oeste en esta zona. el filtrado practicado a Io largo de
las mismas en función de Ia latitud tiene muy baja resolución.

5. DISCUSIÓN

En la introducción ya hicimos referencia al mapa global de anomalías desarrolla­
do por Arkani-Hamed & Strangway (1985 a y b) (A&S). En la figura 10 se muestra un
extracto de dicho mapa en contornos de 2 nT para comparar con los de las figuras
8. Hay diferencias notables que por supuesto se deben al tratamiento de los datos.
Las diferencias en el tratamiento primario son:

1) A&S usaron las cintas Chronint que tienen mayor densidad de datos que las ln­
vestigator-B, Io cual permitió Ia realización de un muestreo con un espaciamiento
de 0.1° en latitud.

2) Utilizaron un modelo de referencia diferente para la evaluación de los residuos.
que fue el de Langel et aI., 1981b (GSFC 9/80, ver 4.1.4).

3) El filtrado inicial para remover la componente de longitud de onda larga también
fue realizado a Io largo de las órbitas, pero usando primero el método del poten­
cial zonal mencionado en 2.2 y luego la remoción de un polinomio de segundo
grado.

El primer punto constituye una diferencia muy grande en resolución entre el tra­
tamiento de A&S y el nuestro. aunque las diferencias en los mapas resultantes no
se deben a esto, como veremos luego. El segundo punto es importante, dado que.
como vimos en 4.1.4, figura 6f, las diferencias entre el modelo GSFC 9/80 y el
MGST4/81 son grandes. Pero el error que puede haber generado el uso del GSFC
9/80 fue seguramente removido en el tratamiento posterior. Respecto al punto 3
consideramos que el hecho de no usar el potencial zonal no es muy importante en
una región que abarca menos de un cuarto de meridiano terrestre.
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Lo más importante del trabajo de A&Sse encuentra en el tratamiento de los datos
que sigue al que hemos llamado primario. Después de practicarlo, realizaron un gri­
llado de unidad 0.5x0.5° a los datos AM y AN por separado, y a esto siguió un
desarrollo en esféricos armónicos hasta grado y orden 120 para cada conjunto.
Los coeficientes AM y AN del desarrollo fueron correlacionados estadísticamente.
encontrándose:

coeficientes de correlación bajos para n<6
correlación alta para los términos con 6 <n <14
baja para vaI0res de n entre 15 y 18
mejor entre 19 y 41
mala entre 41 y 65
nula para n>65

La baja correlación para los primeros términos muestra que los armónicos de
grado bajo no resultan completamente removidos por el campo de referencia y que
en ellos se encuentran parte de las asimetrías AM-AN.

De estos resultados A&S infirieron que los armónicos repetibles, es decir. aque­
llos con n comprendido entre 19 y 41, contienen información de origen litosférico
principalmente. estando el aporte ionosférico reducido a un mínimo en este rango.
Decidieron usar solamente éstos, pero practicando un suavizado en los extremos
con unas ventanas de Hanning unidimensionales entre 17 y 19 por un lado y entre
39 y 53 por otro, lo cual equivale a la aplicación de un filtro pasabanda bidimension­
al. aunque en el dominio esférico. La asimetría AM-ANquedó entonces muy reduci­
da . y produjeron el mapa final como promedio de los dos mapas reducidos.

Comparando el mapa A&S (figura 10) con los mapas de la figura 8 notamos:

1) que la franja negativa E-O de 8c y 8d no existe, que era la diferencia AM-ANmás
grande que se observaba. Se considera que esta franja puede removerse con un
filtropasabanda bidimensional.

2) que en la zona continental las anomalías son en todos los mapas de muy baja
amplitud.

3) que la intensa anomalía positiva centrada en el paralelo 50 y meridiano 30 es
menor en el mapa A&S,no presentando Ia elongación hacia el Este que marcaba
otra diferencia importante entre AMy AN en la figura 8.

4) La anomalía negativa al Sur de las Islas Malvinas tiene en el mapa A&S un valor
intermedio que el que posee en los mapas de la figura 8.

5) que Ia anomalía negativa intensa ubicada en 60°S, 25°W tanto en AM como en
AN en las figuras 8 está muy reducida en A&S. y que en cambio en este último
aparece intensificada y elongada hacia el Norte la anomalía positiva en la zona
del Weddell Este. Consideramos que estas diferencias no se deben a la remoción
de la componente ionosférica. sino a la mejor remoción del campo interno para el
mapa A&S,por la eliminación de los armónicos de orden bajo.

6) que las anomalías en la zona antártica aparecen más intensas en A&S, a lo cual
contribuye primordialmente la mejor resolución de este mapa.

Pero la técnica empleada por A&S.como se desprende de su descripción en pá­
rrafos anteriores, involucra mucho más trabajo de computación que el que nosotros
pudimos desarrollar.
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Además, el método del desarrollo en esféricos armónicos hasta un grado tan
grande como 120 hace que sea aplicable solamente a mapas globales.

Para mapas regionales, en cambio. teniendo en cuenta la experimentación reali­
zada en el presente trabajo, y además un trabajo regional hecho por Arkani-Hamed
y Strangway (1985 a), podemos concluir que para completar la remoción de compo­
nentes no deseadas (restos de influencia del campo interno y campos ionosféricos
cuasi-estables), después de Ia depuración primaria,es necesario. básicamente, que
se utilicenfiltrospasabanda bidimensiona/es, y que la elección de la banda se haga
buscando la minimización de las diferencias AM-AN.

Una técnica que será interesante explorar en el futuro es Ia de Haines (1985 a y
b) que es aplicable a casquetes esféricos. Usa funciones asociadas de Legendre de
orden entero pero de grado no entero que sirven de base ortogonal para resolver
problemas de potencial en casquetes. Esta técnica podría tal vez desarrollarse co­
mo para poder resolver muchos problemas que abarcan regiones grandes de la tie­
rra sin abarcar Ia esfera completa.



APÉNDICE P

P1. Desarrollo del cálculo de los polinomios asociados de Legendre y sus
deñvadas

Los polinomios asociados de Legendre modificados por A. Schmidt, de grado n y
orden m, están dados por la expresión, en función de los polinomios de Legendre Ph
(cose):

1 para mxo

con: Em ={ (P1.1)2 pammo
(n-m)! 12 med'"P,, (cose)

d(cosG)”'

Esta fórmula resulta poco práctica cuando se necesita calcular un número grande
de polinomios. i.e. 20. y se la usa sólo para los primeros. empleándose para los de­
más fórmulas de recurrencia (Chapman & Bartels. 1962).

A continuación ilustramos el método de cálculo, para lo cual será útil disponer los
elementos a calcular en el siguiente cuadro:

(P12)

Para comodidad del cálculo evitando problemas en e = 0 y 9 = 1:y dado que cada
Pn'"tiene el factor sen”' 9 se calculan primero los Q,',"definidos por:

m = an
" sen”' 0

Los Q,’,"también pueden disponerse en una tabla como la P12.
Se definen nulos los P,,”’y los Q,',"con m > n.
Se calculan directamente los primeros polinomios:

¡20021 Qg;1 P,°:cose szcosü

El cálcqu se va realizando por columna, para m constante y n creciente. utilizan­
dose la fórmula 51 a) de la pág. 622 de Chapman & Bartels (1962):

m Z-(n2—m2)l2Q3'1+(2n+1)C°SGQÁ" (P13)

"" [(ni-1)2—-*m2]12
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Con los elementos dados hasta ahora, esta fórmula es sólo aplicable para la pri­
mera columna: se puede obtener Q? a partir de Q1°y Q8; luego Q3 a partir de Q3 y
Q1°y así sucesivamente. Pero para las demás columnas hace falta definir el elemen­
to que la encabeza, o sea en general el Pg,"o el Q,',,".Pero para estos casos el cálcu­
lo directo es simple, realizándose con la fórmula (N926, pág. 614, Chapman & Bar­
tels, 1962):

Pm Z JÏJ (2m)! sen’"0
2mm!

2 2m!Q¿:f( )
2mm!

para m > O (P1.4)

Calculando entonces un Qn":cualquiera con P1.4, se podra usar P1.3 para el
ITI
m«1'

Aparecerán en el cálcqu el Q,’,’,’y el Q3 1.

El último está definido nulo. Luego se puede seguir con el Q,’,,".2en función del

Q3,"1y del Q,’,’,’y así sucesivamente hasta completar la columna. El proceso es es­
table, es decir, los errores de redondeo de las funciones de partida no crecen al
obtener las de grado mayor (Abramowictz & Stegun, 1972. Introducción, pág. XIII).

Para calcular las derivadas de los Pn’"se parte de las siguientes fórmulas (55 y
56, pág. 622, Chapman & Bartels. 1962):

P° “2

dde” = —{;n (n+1)} P"1 (P1.5)

(2n +1) de [(n+1)2—m2]n [nz-m1”2sen " =—— ""11-—an1 (P1.6)
n (n + 1) de (n +1)

P°°. , d

P1.5 se usa directamente. En el calculo de de aparece Pc,1que vale cero.
La ecuación P1.6 no puede ser utilizada directamente porque entonces aparecen

problemas de computación para sen 9 = 0 ó n. Se la usa entonces reemplazando los
Pn'" por los Q,’,".quedando:

Pm m 1 — ¡“7777/
d ,, sen Gb,sz g'_1—r-(n+1)\/nzem2QÍI'i}I
de z (2n +1)

y se aplica para m 21.
AI calcular para los elementos P,,’,"aparecen los P,,’,"1 que son nulos. (Se hacen

estas aclaraciones para enfatizar que pese a que los Pn'"con m > n no se utilizan es

28 Capitqu 1: Reducciónde datos geomagnéticos



necesario definirlos como nulos porque. aunque pocas veces. aparecen en las fór­
mulas de recurrencia).

De la observación de esta fórmula, surge un detalle a tener en cuenta para el cál­
culo: si se necesitan derivadas hasta cierto grado n, se deberá disponer de polino­
mios hasta un grado N = n + 1.
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EPÍGRAFES DE LAS FIGURAS

Figura 1: a) Estructura interna de Ia Tierra y líneas del campo magnético principal.
b) Orientación del momento dipolar del campo magnético terrestre.

Figura 2: a) Esquema de la configuración de la magnetosfera, región en la que se
confina el campo magnético terrestre por efecto del viento solar. De Potemra et
al. (1980). b) Las regiones de Ia magnetosfera vista en corte según un plano me­
ridional mediodia - medianoche. De Merrill & McElhinny (1983).

Figura 3: Representación esquema’tica de la expansión del fondo oceánico y de la
formación de anomalías magnéticas alineadas debidas a las inversiones del
campo geomagnético. Las zonas de polaridad normal son oscuras. (De Merrill&
McElhinny, 1983).

Figura 4: Anomalías Magsat en zona anta'rtica. a) Según Arkani-Hamed & Stran­
gway (1985b). b) Según Ritzwoller & Bentley (1982). (Contornos en nT). Ver el
texto para Ia explicación de Ia derivación de los dos campos.

Figura 5: Gráfico de latitud versus longitud para 10 pasadas del satélite. En el bor­
de superior figuran los números de pasadas junto con los simbolos conque fueron
graficadas las correspondientes trayectorias. Notar cómo se curvan hacia el Sur y
cómo se superponen al pasar los 80°.

Figura 6: a - d) Mapas de isolíneas del campo magnético principal a 400 km de altu­
ra calculado según 4 diferentes modelos descontando un ajuste bilineal en la re­
gión; intervalos de contornos de 400 nT. e) Campo no dipolar para el modelo
GSFC 12/83; intervalo de contornos de 1000 nT. f) Diferencia entre los módulos
de los campos calculados con el modelo GSFC 9/80 y el MGST 4/81; intervalo de
contornos de 2 nT. g) Ídem que en f) pero con los modelos GSFC 12/83 y MGST
4/81.

Figura 7: Dos trayectorias AN, casi coincidentes. representadas en función de Ia
latitud. H: altura del satélite (escala vertical de Ia derecha, km); V: anomalía mag­
nética (escala vertical de la izquierda, nT); S: polinomio de segundo grado remo­
vido de los datos originales (escala de la izquierda, nT).

Figura 8: Mapas de contornos obtenidos después de grillar los datos con una uni­
dad de grilla de 5° x 5°, en intervalos de contornos de 2 nT. Corresponden a sub­
conjuntos de datos con las siguientes características:

83) AM, altura < 400 km. Altura mínima: 351.3 km. Altura máxima: 384.5 km. Altura
promedio: 371.5 km. Número de puntos: 14209. Nro. de puntos por unidad de gri­
lla - 60.

8b) AM, altura > 400 km. Altura mínima: 459,4 km. Altura maxima: 514.4 km. Altura
promedio: 481.6 km. Número de puntos: 41677. Nro. de puntos por unidad de gri­
lla - 180.

8C) AN, altura < 400 km. Altura minima: 348.5 km. Altura máxima: 379.9 km. Altura
promedio: 364.8 km. Número de puntos por unidad de grilla - 100.
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8d) AN, altura > 400 km. Altura minima: 444.5 km. Altura máxima: 496.3 km. Altura
promedio: 471.9 km. Número de puntos: 32739. Nro. de puntos por unidad de gri­
lla z 120.

Figura 9: Parte superior: Histograma de alturas correspondiente a los datos AM(del
amanecer, utilizados para las figuras 8a y 8b). Parte inferior: Histograma de altu­
ras correspondiente a los datos AN (anochecer, utilizados para las figuras 8c y
8d).

Figura 10: Porción correspondiente a la zona de estudio del mapa global de ano­
malías Magsat derivado por Arkani-Hamed & Strangway (1985). Intervalo de
contornos: 2 nT.



UTOSFERA

ASTENOSFERA

Núcleo externo

Núcleo interno

a) Estructura interna de la Tierra y líneas del campo magnético principal

mn“,/
\

Nnrlh (¡cnmugncuc Pnlc \\
|,¡llill|(lc 791" N ‘ N
I,nngiludc 7 l . I"W “Ï\ ‘ x/ \ ¡ \ ‘\‘

South (icmnilgnchc Pnlc
Luluudc 7‘). l °S
Longiludc l()8.‘)"l-',

b) Orientación del momento dipolar del campo magnético terrestre.

FIGURA 1



Capítulo 1

\\2LN- r1 //
Neutral sheet currentl

Ring current
/
/v Magnetopausecurrent /guiarwrnd M”'<;__/’

r

Magnetouausn

a) Esquema de Ia configuración de Ia magnetosfera, región en la que se confina
el campo magnético terrestre por efecto del viento solar. De Potemra et al.
(1980)

Moqnetopouse

Maqnetotoul‘\s
Solar¡una ‘­

To Sun

‘—-——->
SO‘O' wmd

,,,,.. -/.í/ Plasma¡colchon sheet

b) Las regiones de la magnetosfera vista en corte según un plano meridional
mediodía - medianoche. De Merrill& McEIhinny (1983).

FIGURA 2



r

Capítulo 1

I ' ' ‘ ¡ ', Msuy
v lz lomo.
. p

SIDE!
I. l , . . r .
I e

.2 Brunnes 1 Vovuyama} Gousshdoefl
ln l | I : l ll u

I O C

FIGURA 3

Representación esquemática de la expansión del fondo oceánico y de la formación
de anomalías magnéticas alineadas debidas a las inversiones del campo geomag­
nético. Las zonas de polaridad normal son oscuras. (De Merrill& MCEIhinny,1983).
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FIGURA 4

Anomalías Magsat en zona antártica

b) Según Ritzwoller & Bentley (1982). (Contornos en nT).
a) Según Arkani-Hamed & Strangway (1985b).
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FIGURA 5

Gráfico de latitud versus longitud para 10 pasadas del satélite. En el borde superior
figuran los números de pasadas junto con los símbolos conque fueron graficadas las
correspondientes trayectorias. Notar cómo se curvan hacia el Sur y cómo se super­

ponen al pasar los 80°.
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CAPÍTULO 2

IDENTIFICACIÓN DE FUENTES LITOSFÉRICAS PARA ANOMALÍAS
MAGNETICAS SATELITARIAS EN ZONA ANTARTICA

1. INTRODUCCIÓN

Según se desprende del capítulo anterior, nuestros mapas de anomalías magne­
ticas de origen cortical derivados de los datos Magsat, comparados con los de otros
autores. muestran similitudes y diferencias. Aún cuando cabe Ia posibilidad de con­
tinuar investigando sobre los métodos de reducción de los datos, que es un proble­
ma que no está resuelto, se nos presentó Ia oportunidad de enfocar de otra forma el
estudio de las anomalías satelitarias: correlacionarlas con un campo de anomalías
derivado independientemente. Consideramos que esto nos permitiría obtener con­
clusiones concretas sobre la representatividad de las anomalías de satélite, espe­
cia/mente en relación con los métodos de reducción que se emplearon para obtener­
las, y que este paso es especialmente importante en esta etapa en que la magne­
tometría satelitaria se encuentra en desarrollo. Para establecer la correlación hace
falta disponer de datos con una buena cobertura areal, cosa que puede lograrse con
relevamientos regionales aeromagnéticos o marinos. Si después de realizada Ia
comparación resulta positiva, se afirma la confianza en el uso de datos satelitarios
en las regiones que no pueden ser exploradas de otra manera debido a su difícilac­
ceso.

Verificaciones que las anomalías que muestran estos mapas son realmente de
origen Iitosférico se han realizado con datos aeromagnéticos (Schnetzler et al__
1985), y con datos marinos sobre el Pacífico Norte (LaBrecque et al., 1985) y el
Atlántico Norte (LaBrecque y Raymond. 1985). El acuerdo entre los datos satelita­
rios y los de baja altura es bueno pero no perfecto. Langel (1985) dice que "trabajos
que modelen la corteza cuantitativamente usando el campo magnético satelitario
son relativamente pocos en número. Creo que esto es una indicación de que los in­
vestigadores aun no se sienten cómodos con los datos, que están sorprendidos por
rasgos tales como tendencias Este-Oeste y falta de correspondencia con algunas
características tectónicas. y están desanimados por ser la resolución generalmente
baja".

Respecto al ana’lisisde estos datos en territorio argentino y mares adyacentes se
encuentra el trabajo de Hinze et al. (1982), en el cual se utilizaron los datos prelimi­
nares reduciéndolos a polarización vertical, se mapearon, y se compararon con ma­
pas de anomalías gravimétricas de aire libre filtradas para dejar sólo las longitudes
de onda larga. El estudio abarca la región comprendida entre los 30°N y los 45°S, y
entre los 95° y los 25°W. Se encontraron varias correlaciones con rasgos tectónicos
generales. observándose que las correlaciones son más obvias en las regiones
continentales que en las oceánicas. No se encontró. por ejemplo, ninguna vincula­
ción entre las anomalías magnéticas y la dorsal del Atlántico medio.

Cabe mencionar también el trabajo de Ghidella & Febrer (1984). en que se com­
pararon las anomalías del mapa de Langel (1982) con un conjunto de datos terres­



tres en el NO argentino. La comparación fue realizada practicando un ajuste de las
anomalías terrestres con un modelo tridimensional en coordenadas esféricas y cal­
culando luego el campo a 400 km de altura. El acuerdo obtenido fue relativamente
bueno, e incluso pudo ser interpretado según procesos geodinámicos sugeridos por
otros estudios geofísicos. Pero la región cubierta por los datos terrestres era relati­
vamente pequeña (aproximadamente 1000 x 600 km), con lo cual se encontraba
cerca del borde inferior de Ia resolución de los datos Magsat (Sailor et al., 1982;
LaBrecque et a|., 1985). No se pudo, entonces. a partir de este estudio, extraer
conclusiones generales sobre la representatividad Iitosférica de las anomalías sa­
telitarias.

La comparación más elemental que puede hacerse es Ia inspección visual de las
anomalías para detectar las coincidencias y las discrepancias. Pero Ia verificación
de las fuentes en el marco de la tectónica regional mediante un análisis cuantitativo
como la modelación numérica constituye un método potente de comparación, y
además permite ganar informaciónsobre rasgos estructurales en la Iitosfera.

El Programa Aerogeofísico USAC, que se describe más adelante, ha proporcio­
nado un extenso y denso conjunto de datos magnéticos que hemos aprovechado
para comparar con los datos Magsat. Con el estudio practicado hemos logrado iden­
tificar las fuentes magnéticas en relación con la historia geológica y tectónica de la
Iitosfera regional, lo que consideramos que constituye una muestra de Ia utilidad de
la magnetometría satelitaria para la realización de estudios Iitosféricos. También
hemos podido obtener conclusiones sobre la manera ma's adecuada de reducir los
datos.

2. DATOS AEROMAGNÉTICOS: EL PROGRAMA USAC

Los mares que rodean Ia Peninsula Antártica constituyen algunas de las regiones
mas inaccesibles de la Tierra. Gruesa cobertura de hielo y frecuente mal tiempo se
combinan para hacer que la exploración de estas regiones sea extremadamente
lenta y difícil. Durante los años 1985 y 1988, el Programa Aerogeofísico USAC
(Estados Unidos, Argentina y Chile) llevó a cabo 62 vuelos, que totalizan un recorri­
do 260.000 km lineales, adquiriendo datos sobre los mares de Weddell, Be­
Ilingshausen y Scotia.

El programa USAC constituyó un esfuerzo conjunto entre el Lamont-Doherty
Earth Observatory y el Naval Research Laboratory (NRL) por Estados Unidos; el
Instituto Antártico Argentino y el Servicio de Hidrografía Naval por Argentina, y el ln­
stituto Antártico Chileno y el Servicio Nacional de Geología y Minería por Chile. EI
programa utilizó un avión Orión P-3 de 3000 millas náuticas de autonomia, equipa­
do por el NRL. Los vuelos partian alternativamente de Río Grande de Tierra del
Fuego, en Argentina, y de Punta Arenas, Chile. Adema’s de Ia medición del campo
magnético, el programa incorporó Ia técnica de gravimetría aérea desarrollada por
el N.R.L., combinada con posicionamiento satelitario GPS, prácticamente en sus al­
bores en el año 1986.

La figura 1 muestra Ia zona cubierta por datos geofísicos antes de USAC. Se in­
cluyen relevamientos marinos efectuados por el Observatorio Lamont (barcos RN
Vema, RN Conrad), por programas internacionales con los buques USNS Eltanin y
ARA Islas Orcadas, el relevamiento aéreo llevado a cabo sobre area peninsular por
el British Antarctic Survey, (Renner et aI., 1985) y un relevamiento aéreo soviético
cerca del margen SE (Masolov. 1980).
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EI equipo a bordo del Orion P-3 incluía un navegador ínercial LTN-72, receptores
GPS Tl-41OOy Magnavox T-set. y un navegador Litton VLF/Omega. Dos computa­
doras HP 1000 serie F y tres computadoras Compaq portátiles se usaron para ad­
quisición y reducción de datos. El magnetómetro fue un Geometrics 811 de prece­
sión protónica con el sensor montado en un "aguijón" en la cola del avión. El siste­
ma aerogravimétríco fue un gravímetro aire-mar Lacoste Romberg y un radar­
altímetro de alta precisión diseñado por el NRL. Un altímetro barométrico se encon­
traba en la punta del avión, y el radar en el vientre.

Uno de los objetivos principales del programa en la región del mar de Weddell
fue el trazado de las zonas de fractura y el patrón de anomalías de expansión de
fondo oceánico, datos que se necesitan para descifrar el movimiento de Antártida
Oeste, a la cual pertenece la Península Antártica, con respecto a Sudamérica y An­
tártida Este.

La Antártida está prácticamente dividida en dos provincias geológicas mayores
por la cadena de las montañas Transantárticas (figura 2). Antártida Este (EANT)
está mayormente compuesta por basamento cristalino cratónico estable. que en al­
gunos lugares llega a los 2000 millones de años de edad. Antártida Oeste, que ¡n­
c/uye la Península, es mucho más joven y parece haber sido formada en los últimos
600 Ma por la acrecíón de mícrop/acas y sedimentos en márgenes convergentes. En
la misma figura se observa Ia cobertura de los datos USAC adquiridos en las prime­
ras 4 campañas. Estos datos son necesarios para descifrar el movimientode Antár­
tida Oeste con respecto a Sudamérica y Antártida Oeste.

La figura 3 muestra un mapa de anomalías magnéticas en perfiles abatidos sobre
las trayectorias, y Ia figura 4 un mapa de ubicación de los accidentes geográficos
más importantes.

Hace 160 millones de años, durante el período Jurásico, el supercontinente de
Gondwana comenzó su rompimiento. Valles de ruptura separaron Antártida de Áfri­
ca y Sudamérica. Aún no está del todo claro si Antártida Este y Oeste se separaron
juntas o como placas tectónicas independientes.

EI limitado conjunto de datos marinos existentes en el Weddell Este sugiere que
Antártida Este y Oeste comenzaron a moverse simultáneamente en el Jurásico. pero
como placas separadas. Los datos USACen la cuenca del Weddell colaboran en la
definición de Ia ubicación, tiempo y dirección de este temprano rompimiento
(LaBrecque, 1987). La cuenca del Weddell es Ia única que registra Ia historia de la
expansión del fondo oceánico entre Sudamérica y Antártida. La interpretación de los
datos USAC indica que la dirección y velocidad de esta expansión de fondo oceáni­
co fue diferente de Io que se predice por los movimientos de Antártida Este y África.
Entonces Antártida Oeste y Este se movieron como placas separadas en el Meso­
zoíco. Mientras el mar de Weddell se abría permanecía incomunicado con otras
cuencas oceánicas. Las aguas de su fondo eran deficientes en oxígeno y sus sedi­
mentos eran ricos en materia orgánica. Esto se sabe de las muestras del Deep Sea
DrillingProject en el margen Norte de Ia cuenca del Weddell que es hoy la platafor­
ma de las Malvinas y por las reconstrucciones mostradas en LaBrecque et aI., 1986.
Estas reconstrucciones sugieren que 40 millones de años después de la primera
ruptura se abr/ó un angosta pasaje mar/no entre las dos Antártidas que permitió el
flujo de aguas ricas en oxígeno hacia el Weddell, que entonces se unió al océano
global. Hacia el final del Cretacico (65 Ma) Antártida Este y Oeste terminaron de
fundirse en un único continente. La Cordillera de los Andes permanecía como un
puente entre Sudamérica y Antártida.
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Los datos USAC describen una secuencia de Iineaciones magnéticas que van
desde el Cretácico tardío hasta el Oligoceno en el Terciario. donde desaparecen
detrás de una zona de subducción fósil que bordea el Sur de Ia cuenca de Powell. el
Sudeste de la plataforma de las Orcadas. y el ridge de Scotia Sur. El centro de ex­
pansión correspondiente a esta secuencia ha desaparecido, posiblemente subducí­
do debajo del mar de Scotía. (LaBrecque et al.. 1987, 1989).

El relevamiento ha detectado Io que parece ser una larga zona de cizalla (shear)
que va en dirección NNW-SSE, más o menos paralela al margen del Weddell. Se
puede considerar como una extensa falla transcurrente y está caracterizada por una
anomalía de "40 nT (LaBrecque et aI., 1987, 1989). En Ia porción Norte de la cuen­
ca esta falla separa una zona de campo de anomalías muy chato (zona quieta) de la
recientemente mencionada secuencia cretácica. La zona quieta, que llega casi
hasta el margen de la Península, corresponde probablemente a corteza oceánica de
edad jurásica.

Las anomalías reseñadas son aquellas relacionadas con zonas de fractura, Iinea­
ciones de expansión de fondo marino. y fallas transcurrentes. Volveremos a consi­
derarlas en el capítulo 5. En este capítqu consideraremos otras, en general de ma­
yor amplitud. a las que llamamos anomalías estructurales.

En el borde NO de la Península Antártica (PA) y sobre las Islas Shetland del Sur
(IShS) se registra una serie de anomalías alineadas intensas (700 nT, valor máximo
medio). Estas anomalías cambian de configuración pero se continúan siguiendo el
ridge de Scotia Sur, y reaparecen luego en el bloque de las Islas Orcadas. Siguien­
do Ia orientación de Ia Península de Jason hacia el mar también hay anomalías in­
tensas. Al Sur del Weddell se registra una anomalía denominada Orión orientada en
dirección E-O. Son éstas, las anomalías intensas y extensas. de tipo regional o de
longitud de onda intermedia. las que puede esperarse que sean detectadas por un
satélite magnetométrico, y son las adecuadas para realizar la comparación antes
mencionada.

3. DATOS SATELITARIOS: DOS COMPILACIONES DE REFERENCIA

En el capítulo 1, figura 3, mostramos dos mapas de anomalías hechos por auto­
res diferentes: Ritzwoller y Bentley (1982, 1983) y Arkani-Hamed y Strangway
(1985b). En la figura sólo hemos incluido la región de estudio del presente trabajo:
Antártida Oeste y el Mar de Weddell. Las técnicas usadas en ambos mapas son di­
ferentes. En el mapa de Ritzwoller y Bentley (R&B), los autores han eliminado cui­
dadosamente todas las pasadas de satélite que parecían estar contaminadas por eI
campo externo usando cotas para el índice planetario Kpy para la intensidad de las
anomalías magnéticas, practicando luego la remoción de polinomios de segundo
grado ajustados a las trayectorias. En el mapa de Arkani-Hamed y Strangway (A&S)_
los autores han tenido en cuenta la asimetría entre las pasadas de satélite de ama­
necer y anochecer. eliminando los armónicos contaminados de ambos conjuntos,
para remover las componentes externas cuasi estables del campo magnético, como
se vio en el capítulo 1, apartado 5.

Los dos mapas muestran similitudes pero también diferencias. Cabe recordar que
se trata de una región especialmente difícil.dado que se encuentra a altas latitudes
y en particular en el hemisferio Sur. que durante Ia misión Magsat estuvo durante
casi todo el tiempo iluminado por el sol.

Ambos mapas muestran anomalías positivas que se extienden a lo largo de la
costa Oeste de la Península Antártica. desde la lsla de Thurston (73°S, 97°W, figura
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4) hasta las Islas Orcadas del Sur (62°S. 45°W), pero sus amplitudes y formas difie­
ren. La anomalía intensa de A&S acompaña suavemente al margen y se extiende
hacia el NE a lo largo del Ridge de Scotia Sur. El mapa de R&B presenta anomalías
positivas aisladas en la región de Ia Isla de Thurston y las Islas Shetland del Sur, y
un gradiente negativo hacia las Orcadas. Los dos mapas muestran anomalías nega­
tivas sobre Ia Tierra de la Reina Maud y en la región de las montañas de Ellsworth.
Hay una discrepancia entre los mapas en la zona del Mar de Weddell, donde R&B
presentan una anomalía positiva que llega a los 4 nT y A&S una negativa de 2 nT.
Siendo ésta una región de gran actividad de las corrientes aurorales, la diferencia
se debe seguramente a la diversidad de las técnicas de procesamiento usadas para
eliminar el ruido del campo externo.

Aun con las diferencias, las anomalías parecen correlacionarse bastante bien con
fuentes de origen cortical. como fue mostrado por Ritzwoller y Bentley, 1982.

4. lDENTIFlCAClÓN DE FUENTES MAGNÉTICAS

4.1 Zona del Estrecho de Bransfield - Península Antártica Norte

4.1.1 Modelación bidimensional

Las anomalías del NO (figura 3) revelan una estructura bidimensional que tiene
como eje de simetría la dirección del Estrecho de Bransfield (figura 4).

Como los cruces del avión en esta zona fueron aproximadamente perpendicula­
res a esta dirección, seleccionamos varios sectores de vuelos de aproximadamente
2000 km de longitud, y proyectamos los datos correspondientes sobre una línea de
rumbo constante (150°) perpendicular a la estructura. La altura de vuelo en esta re­
gión fue prácticamente constante e igual a 7 km. En la figura 5a presentamos Ia ubi­
cación de los sectores de vuelos utilizados.

Los perfiles proyectados fueron promediados para minimizar la contribución de
los rasgos menores no bidimensionales. Para efectuar el promedio usamos como
referencia las anomalías centrales presentes en todos ellos. “pívoteando” en un pico
que aparece en el medio de la depresión central. que se puede apreciar en la figura
4.

El perfil promedio obtenido aparece en la figura 5b. Presenta un pico de 350 nT
sobre las islas Shetland del Sur que se atribuye a rocas altamente magnetizadas de
Ia serie intrusiva del ciclo andino (Parra et al., 1984). La depresión del Estrecho de
Bransfield, con relleno sedimentario. pruduce una anomalía negativa en la que se
destaca un pequeño máximo relativo debido a un eje de intrusiones basálticas pro­
ducido en el ambiente extensional de esta región. La Serie lntrusiva Andina también
se manifiesta en el borde Oeste de la PA, produciendo un máximo de 150 nT (Parra
et a|., 1984).

La zona magnetizada en la PA finaliza bruscamente en el contacto con las rocas
metasedimentarias del grupo metamórfico Trinity Peninsula (Storey & Garrett, 1985:
del Valle et aI., 1993), que son esencialmente no magnéticas. como resultado de lo
cual hacia el Este, sobre el margen de la Península y hacia el mar de Weddell, hay
una anomalía negativa de casi 200 km de ancho.

Este perfil fue continuado (ver apéndice R1) hacia la altura del satélite. 400 km,
ensayando diferentes posibilidades en el método numérico. El resultado se encuen­
tra en la parte superior de la figura 5b en línea de trazos. Se observa que el campo
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resultante tiene una variación suave, con un máximo de 6.2 nT (cuya ubicación
geográfica estaría en el pasaje de Drake), y un mínimo de -4.8 nT sobre el mar de
Weddell.

Para poder comparar los datos aeromagnéticos con los satelitarios hemos mues­
treado el campo de anomalías de A&S, contenido en un archivo global grillado en
latitud y longitud con un valor cada 0.5°. cedido gentilmente por los autores, a Io
largo de la línea del perfil y lo hemos graficado en la misma figura con línea llena.

Si se compara el perfil aeromagnético promedio continuado hacia arriba con el
perfil Magsat se observa una coincidencia en fase pero una diferencia notable en
amplitud y longitud de onda.

Esta diferencia puede atribuirse al tratamiento de los datos Magsat: para suprimir
la asimetría amanecer-atardecer A&Saplicaron un filtro pasabanda a los coeficien­
tes deI desarrollo en esféricos armónicos de los datos (ver capítulo 1, apartado 3.1).
Para hacer una comparación adecuada, nuestro perfiltambién debe ser filtrado, pa­
ra entonces atenuar las componentes de longitud de onda larga y muy corta presen­
tes en los datos aeromagnéticos. Las longitudes de onda de corte que usamos fue­
ron 900 y 1400 km, respectivamente, que equivalen de manera aproximada a las del
filtrado en esféricos armónicos realizado por A&S.

Como puede verse en el perfil filtrado (figura 5b, parte superior, línea de rayas y
puntos). el filtrado pasabanda realmente remueve Ia mayor parte de las diferencias.

Para cuantificar esta comparación, y para determinar sus implicaciones para Ia
composición magnética de Ia certeza, hemos creado un modelo bidimensional a
partir del propuesto por Parra et al. (1984), que agrega a este último Ia estructura
profunda debajo de las islas IShS y la PA. El modelo considera magnetizaciones
alineadas con el campo magnético actual y utiliza susceptibilidades medidas en Ia­
boratorio sobre muestras de rocas (Allen, 1966), de acuerdo con Parra et al. (1984).

El esquema de los cuerpos que constituyen el modelo aparece en Ia parte inferior
de la figura 5b; directamente encima está el perfil de anomalías calculado a los 7
km, y en el tope el perfil de anomalías calculado a los 400 km (linea de puntos), fil­
trado en Ia banda 900 - 1400 km. El modelo produce un buen ajuste con el perfil ae­
romagnético promedio y con el perfil Magsat.

Posemos concluir entonces que los cuerpos que hemos usado como fuentes para
modelar el campo a baja altura pueden también explicar el perfil de anomalías a la
altura del satélite. Aunque el modelo carece de detalle fino, sirve de todos modos
para mostrar que las fuentes de las anomalías satelitarias residen en la alta magne­
tización de la Serie Intrusiva del ciclo andino, que estimamos que se extiende hasta
unos 20 km debajo de las Islas Shetland del Sur y de la costa NO de la Península
Trinidad. Para determinar la parte superior de los cuerpos modelados hemos tenido
en cuenta la topografía conocida. Además hemos usado los resultados de sísmica
de refracción de Ashcroft (1972) como guía para las cotas de profundidad de los
cuerpos.

AI hacer la modelación hemos considerado que Ia corteza oceánica debajo del
pasaje de Drake no contribuye al patrón de anomalías a Ia altura del satélite, ya que
son anomalías de expansión de fondo oceánico del período Cenozoico, que tienen
longitudes de onda relativamente corta y se amortiguan muy rápidamente con Ia al­
tura.

También hemos experimentado incluyendo en la modelación un cuerpo con mag­
netización inducida simulando una capa de corteza oceánica que se hunde debajo
de las IShS y del estrecho de Bransfield (EB), para representar la subducción de la
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antigua placa Phoenix (Barker, 1982). La contribución de esta capa resultó extre­
madamente pequeña, de manera que no la incluimos en el modelo definitivo.

4.1.2 Modelación tridimensional

La densidad de datos aeromagnéticos en la región del EB es adecuada como pa­
ra permitir un grillado del campo de anomalías con buena resolución. Consecuen­
temente, y aunque la estructura de la región es aproximadamente bidimensional,
hemos investigado también la modelación tridimensional a baja altura en la región
que se aprecia en las figuras 6 a - d.

La figura 6a es una imagen del campo de anomalías magnéticas a 1000 m de al­
tura, que contiene no sólo datos USAC sino datos digitalizados de Renner et al.,
1985, que se manifiestan en el extremo SO de la grilla, ya que la mayor parte de ella
está bastante uniformemente cubierta con datos USAC. La figura 6C presenta las
trayectorias USACque contribuyeron a este mapa.

El método numérico que usamos fue una modificación del de Talwani (1965). En
este último, el cuerpo magnético es aproximado por una pila de láminas de forma
arbitraria, cada una de las cuales es aproximada por un polígono. La integración
tridimensional involucrada se resuelve analíticamente para los ejes cartesianos co­
planares con los polígonos (generalmente x e y) y numéricamente para el otro eje
(generalmente z), para lo cual hace falta ingresar al programa de cálcqu las coor­
denadas de los vértices de todos los polígonos que determinan el cuerpo, con una
distancia entre polígonos suficientemente pequeña como para que la integración
numérica resulte en la aproximación deseada. Como en general los cuerpos son de
formas relativamente simples (prismas, conos, conos truncados), lo que hemos he­
cho fue introducir una rutina de interpolación para tener que ingresar solamente los
polígonos relevantes para determinar la forma del cuerpo, y el intervalo de integra­
ción. Además, como el modelo de Talwani (1965) trabaja en coordenadas cartesia­
nas, incorporamos rutinas de proyección para las coordenadas a la entrada y salida,
ya que usamos coordenadas geográficas (esféricas). internamente el programa si­
gue trabajando en cartesianas, de manera que los polí90nos son planos, pero las
distancias a los puntos de cálculo tienen en cuenta la esfericidad de Ia tierra. El no
tener en cuenta internamente la esfericidad para los cuerpos introduce errores si los
cuerpos son muy grandes; en ese caso lo que hacemos es subdividirlos en cuerpos
más pequeños, y hemos encontrado esto más práctico que usar modelos esféricos
como el que usamos en Ghídella & Febrer (1984).

En la modelación tridimensional utilizamos los siguientes cuerpos simples de
susceptibilidad (x) constante:

cuerpos l ,15(c.g.s.)‘síóaaaaaaaiíia‘d‘éz;islas
,_Í[‘1ÉL!É¡ÉÜYFL'QáÚÍCa.en?! EB 0-008
batolitocostaOestede lapenínsulaTrinidad __
ridge de Scotia Sur 0.004 j

La figura 6d muestra la extensión areal de los cuerpos magnetizados empleados
en la modelación. La línea AA' indica el lugar donde la sección transversal de los
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cuerpos es similar a la del modelo bidimensional (figura 5b, abajo), aunque con me­
nor detalle. Estos grandes bloques magnéticos en la corteza pueden reproducir los
rasgos principales de los datos aeromagnéticos grillados. La figura 6a muestra el
campo aeromagnético grillado y Ia 6b el campo modelado.

Pueden apreciarse claramente las dos anomalías positivas alargadas que encie­
rran el EB, donde hay una “depresión”: anomalías negativas. El máximo relativo co­
rrespondiente a la línea de volcanes en la cuenca del Bransfield no llega a apreciar­
se con Ia resolución de este mapa. Notamos que esta configuración tiene su expre­
sión más intensa a la altura del grupo principal de las IShS. Hacia el Sudoeste las
“ramas positivas" se juntan, y hacia el NE la rama de las IShS desaparece (o se dis­
continúa, como discutiremos luego). La rama que sigue “la espalda" de Ia PA se ex­
tiende hasta el borde de la cuenca de Powell. Justo al Sur de las islas Clarence y
Elefante aparece una tercera rama positiva, que bordea el ridge de Scotia Sur. Esta
rama podría haber sido originariamente continua con la de las IShS. o sea antes de
que Ia cuenca del Bransfield se abriera.

El campo resultante de la modelación numérica, figura 6b, reproduce aproxima­
damente estos rasgos. El bloque de las IShS termina abruptamente en el NE así
como también Ia porción magnetizada de la zona de extensión del EB; la anomalía
negativa asociada con la depresión batimétrica en el EB parece continuar más lejos
hacia el NE. El cuerpo intrusivo profundo que bordea el margen NO de la PA conti­
núa hacia el NE por más o menos 200 km pasando Ia punta de Ia Península hacia el
borde de la cuenca de Powell.

Hace falta agregar un cuerpo magnético a Io largo del ridge de Scotia Sur para
tener en cuenta la “tercera rama”. o sea la anomalía positiva alargada que se ex­
tiende hacia el NE, bordeando la cuenca de Powell por el Norte. Este cuerpo rec­
tangular muestra un buen acuerdo con los resultados de Watters (1971); sin embar­
go, hemos utilizado una susceptibilidad de 0.004 c.g.s. con un tope a 3 km y un fon­
do a 12 km, mientras que Watters (1971) usaron 0.006 c.g.s. y 16 km de espesor
para un cuerpo prismático de fondo chato. El objetivo de Watters era modelar las
anomalías de alta frecuencia encontradas en dos perfiles a nivel del mar que cruza­
ban el ridge de Scotia Sur. A 7 km de altura las altas frecuencias están atenuadas,
de manera que nuestra modelación posiblemente sea más representativa de las di­
mensiones globales del cuerpo, teniendo en cuenta además que extensión superfi­
cial abarcada por nuestros datos es mucho mayor. Las intrusiones de pequeñas di­
mensiones y poca profundidad causan anomalías grandes en superficie pero se
amortiguan muy rápidamente con la altura.

En el extremo Sudoeste los cuerpos magnetizados continúan más allá del borde
mostrado en la figura 6d, pero allí es donde los datos aeromagnéticos terminan.
Discutiremos su extensión en la sección siguiente. Hemos incluido un cuerpo que
representa la península de Jason, cuyo campo de anomalías fue medido por el rele­
vamiento aeromagnético. El extremo Nordeste de este cuerpo aparece en el campo
modelado (izquierda, abajo). Hemos modelado la anomalía de Ia peninsula de Ja­
son como un rasgo continuo alineado en dirección NE-SO; en el extremo NE tiene
menor profundidad. En Ia figura 6a aparece en cambio como dos lóbulos. Cuando
hicimos la modelación consideramos que la península de Jason podria contener in­
trusiones superficiales discontinuas colocadas sobre una capa más profunda conti­
nua.

EI acuerdo entre nuestra modelación numérica y el campo medido tiene defectos.
La idea no fue reproducirlo exactamente. ya que Ia modelación tridimensional con­



sume mucho tiempo y esfuerzo. En las dos ramas que encierran el EB se observa
un efecto de borde hacia el Norte que hace que las anomalías se ensanchen atra­
vesando Ia depresión central, lo que no es real. Esto se podría haber mejorado
suavizando o haciendo menos abrupta la terminación de los bloques tanto en ex­
tensión superficial como en profundidad. Otra cosa que podríamos haber hecho, pa­
ra mejorar el acuerdo en la depresión central (que con nuestros cálculos es menos
negativa que Io que los datos muestran) es “rellenarla” con cuerpos de contraste de
susceptibilidad negativa, simulando roca sedimentaria que normalmente tiene sus­
ceptibilidad menor que la de la roca promedio. O alternativamente aumentar la
pendiente de las paredes de los cuerpos hacia adentro de la depresión (ver sección
tranversal de los cuerpos en la figura 5b, abajo). La terminación de los cuerpos ha­
cia el lado del mar parece estar razonablemente bien, porque Ia anomalía negativa
que cubre casi toda la PA está reproducida de manera aceptable.

4.2 Modelación regional del campo satelitario

En el campo de anomalías Magsat de A&Sse pueden observar varias correlacio­
nes interesantes con rasgos estructurales. Aunque no hay un cubrimiento tan denso
de información a baja altura como en Ia zona en que hicimos la modelación descrip­
ta en los párrafos precedentes. hemos extendido nuestra zona de estudio a una re­
gión mayor para tratar encontrar fuentes magnéticas extensas causantes de las
anomalías a elevación satelitaria. El sector se extiende desde la isla de Thurston en
el Oeste de la PA hasta el rídge de Astn'd que se encuentra en Antártida Este, inclu­
yendo el Sur del mar de Weddell y el bloque de las islas Orcadas del Sur (figura 4).
Hemos hecho Io posible para utilizar Ia mayor parte de información geofísica y geo­
lógica existente como ayuda para definir la interpretación.

En la figura 7 mostrarnos la distribución areal de los cuerpos que finalmente usa­
mos para calcular las anomalías, y en la figura 8a el campo de anomalías resultante
de la modelación numérica tridimensional a 400 km de altitud. Para comparación, el
campo de A&Sse muestra otra vez en Ia figura 8b.

La discusión que sigue está separada en tres áreas geográficas: el Norte de la
Península Antártica, el margen Oeste de la misma y el margen del Mar de Weddell
hasta Antártida Este.

Los bloques que se extienden fuera de Ia zona de modelación a baja altura son
simples; su espesor varía entre 6 y 15 km, y la susceptibilidad es siempre Ia misma,
0.006 c.g.s. Este valor es en general más alto de los que aparecen en el mapa de
susceptibilidad de Arkani-Hamed & Strangway (1985a), que fueron derivados de
una inversión del campo global de anomalías suponiendo magnetización inducida.
La diferencia se debe a que hemos ubicado los cuerpos generadores en la corteza
super/or, mientras que Arkani-Hamed & Strangway (1985a) asumieron a la corteza
magnetizada extendida hasta una profundidad de 50 km. Nuestro valor de suscep­
tibilidad es razonable para formaciones plutónicas calco-alcalinas en arcos de islas.
y también concuerda con los valores empleados en la modelación de mesetas
oceánicas de Frey (1983) y Raymond (1988), que pueden compararse particular­
mente con nuestra modelación de la elevación Maud.

Los márgenes continentales cuya secuencia sísmica muestra reflectores que se
inclinan hacia el mar tienen también anomalías magnéticas de gran amplitud aso­
ciadas (Hinz et aI., 1987; Kristoffersen & Haugland, 1986). Las dimensiones de las
cuñas volcánicas relacionadas con estos reflectores quedan bastante bien determi­
nadas por los relevamientos sísmicos. y para reproducir las anomalías observadas
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se necesitan susceptibilidades relativamente altas como las que estamos usando.
Consecuentemente, consideramos que nuestra estimación de la susceptibilidad es
razonable en Ia aproximación en que estamos trabajando. Por supuesto que se po­
dría mejorar la estimación de susceptibilidad si se pudiera hacer un modelado más
detallado con datos a baja altura como se hizo en Ia zona del EB-IShS-PA.

4.2.1 Península Antártica Norte

El campo 400 km de altura calculado para los cuerpos fuente de Ia figura 6d se
correlaciona bien con el campo de A&S, reproduciendo Ia parte Oeste de Ia anoma­
lía alargada de 3 nT que se extiende desde el área de las IShS hasta la plataforma
de las Orcadas. Sobre esta latitud geomagnética las anomalías se encuentran corri­
das hacia el norte de los cuerpos.

AI investigar el origen de la mitad Este de esta anomalía la encontramos asociada
con Ia plataforma de las Orcadas, que es un bloque de corteza que tiene una gran
afinidad con la Península Antártica (Harrington et a|._ 1971; Garrett et a|., 1987). Las
anomalías de expansión de fondo oceánico que fueron identificadas por el releva­
miento aéreo USAC en la cuenca de Powell indican que el bloque de las Orcadas
del Sur se ha separado de la PA posiblemente en tiempos de Ia apertura del pasaje
de Drake, habiendo formado parte de Ia misma en épocas anteriores. Nuestro cuer­
po fuente para el bloque de las Orcadas del Sur tiene el fondo a 18 km de profundi­
dad; su tope se hunde desde una profundidad de 2 km en el Sur hasta unos 7 km en
el Norte, concordando con los resultados sísmicos de Harrington et a|.,(1971); su
contorno sigue la batimetria.

Esta elongada anomalía positiva satelitaria es truncada hacia el Este del bloque
de las Orcadas por una anomalía negativa. Hacia el Sudoeste. siguiendo el arco de
Ia Península Antártica, se continúa con menor intensidad extendiéndose lo largo de
toda Ia costa Oeste de la península. Es por esto que hemos continuado hacia el Su­
doeste los cuerpos de las lShS y del margen de la PA; terminan cerca de la isla
Adelaida. Sus topes (o techos) son chatos, a 1 km de profundidad, y sus secciones
transversales son rectangulares, estando su fondo a 10 km de profundidad. La ex­
tensión de estos cuerpos logra cancelar una anomalía negativa de efecto de borde
que aparecería cerca de la isla Anvers. La continuación de estos cuerpos (que re­
presentan los plutones calco-alkalinos de la Serie Intrusiva Andina) a Io largo del
margen es consistente con los datos aeromagnéticos sobre la PA del British An­
tarctic Survey (BAS). que muestran una destacada anomalía alineada con la costa
Oeste de la Península Antártica (Renner et a|., 1985). Concuerda también con la
información geológica (una interesante revisión puede verse en Saunders 8.Tarney,
1982).

Usamos datos aeromagnéticos USAC para definir el cuerpo de la península de
Jason. Construimos dos bloques, uno sobre el otro, de base y cima lisas, uno de los
cuales se extiende desde el nivel del mar hasta 6 km de profundidad, y el otro desde
los 6 hasta los 10 km. El límite este del cuerpo menos profundo es la costa Este de
Ia península, mientras que el otro se extiende más afuera (dentro del mar de We­
ddell), siguiendo el límite de la península de Jason como se puede ver en la figura
7. La terminación Oeste de estos cuerpos se basó en un perfil aeromagnético del
proyecto Magnet, el cual muestra una larga anomalía positiva sobre la Peninsula
Antártica alineada con la dirección de la península de Jason (LaBrecque, 1986). El
mapa de contornos de anomalías magnéticas de Renner et al. (1985), muestra una
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depresión sobre la bahía Margarita, al sur de la isla Adelaida, la cual puede ser una
anomalía de efecto de borde resultante de la finalizaciónde esta zona magnetizada.

4.2.2 Margen Oeste de la Península Antártica

Modelamos esta región utilizando Ia información del relevamiento aeromagnéticc
del BASjunto con la información geológica disponible. De acuerdo con el mapa sa­
telitario de anomalías de A&S. la corteza magnetizada continúa hacia al Sur a lo
largo del margen Oeste de la Península, y la correspondiente anomalía se intensifi­
ca al acercarse a la isla Thurston. En el mapa de contornos aeromagnéticos de
Renner et al. (1985), la isla Alejandro l aparece magnéticamente inactiva, mientras
que la corteza al Oeste de la tierra de Palmer produce anomalías que alcanzan las
600 nT. Es por ello que hemos agregado un cuerpo que delinea toscamente la zona
de alta intensidad al Oeste de Ia tierra de Palmer, correspondiendo con lo que se
observa en el mapa del BAS.También es de sección rectangular con la parte supe­
rior a 1 km de profundidad y Ia base a 12 km. Empalma al Sur con otro cuerpo que
se extiende a Io largo del margen de Bellingshausen desde el Sur de la isla Alejan­
dro I hasta la isla Thurston y el mar de Amundsen. Este cuerpo carece de apoyo de
datos geológicos y geofísicos. excepto por mapeos geológicos de Ia isla Thurston y
de Ia Costa Eights que revelaron secuencias volcánicas y gabroícas (que están in­
tensamente magnetizadas), al igual que rocas intrusivas calco-alkalinas (Storey.
1991).

Nuestra modelación del campo de anomalías satelitario sugiere que la Anomalia
Magnética de la Costa Oeste (WCMA- West Coast Magnetic Anomaly) de Renner
et al. (1985) se continúa a Io largo y mas allá del margen de Bellingshausen, y es
apoyada por una anomalía positiva local sobre la isla Thurston. La anomalía positi­
va finaliza en el mar de Amundsen, Io que es consistente con la evolución tectónica
del área según Watts et al. (1988). EI mar de Amundsen constituye Ia transición en­
tre el margen Oeste con historia de subducción detenida (Barker, 1982) y el marger
pasivo formado durante Ia separación entre Antártida Oeste y Nueva Ze-anda.

4.2.3 Margen del mar de Weddell /Antártida Este.

El campo satelitario también muestra una anomalía positiva sobre e! margen Su'
del mar de Weddell, la cual se corresponde claramente con la anoma "a Orión d'e­
tectada por el relevamiento USAC. Esta anomalía fue interpretada originariamente
como la traza de la frontera océano-continente en un margen pasivo. Aunque 33:2
interpretación fue posteriormente replanteada (capítqu 5) muy posiblemente se 3-3-­
be a un evento magmático importante ocurrido en el rompimiento del SL.Dercontir-ï ­
te de Gondwana (Storey & Hunter, 1996; Hunter et a|., 1996). Hemos modelad: s­
voluminosa estructura con un cuerpo a 4 km de profundidad y de 11 krr de espesa‘
para simular una corteza ígnea gruesa similar a la encontrada en otros márgenes
volcánicos. La anomalía Orión se funde con las anomalía magnétca Ander s
(LaBrecque. 1986; Kristoffersen & Haugland, 1986) sugiriendo una pcrsible asc:
ción con la cuñas volcánica mapeadas por prospección sísmica (Haugland e: a
1985; Hinz & Kristoffersen, 1987; Kristoffersen & Haugland, 1986) en .2 zona c5 a
anomalía Andenes. Hemos modelado Orión y Andenes como un solo :Jerpo, =
que a Andenes le agregamos un suplemento cuando tuvimos nuevos :atos a :
altura (capítqu 5).
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A lo largo del margen de la Tierra de Coats se extiende la anomalía Explora
(LaBrecque, 1986; ver también capitulo 5). Hay también una secuencia volcánica
asociada a esta anomalía (Kristoffersen & Haugland, 1986). Hemos creado un cuer­
po que Ia acompaña (el cuerpo “Explora”),al que hemos extendido hasta la eleva­
ción Maud, con el mismo tope y espesor que el cuerpo Orión - Andenes. Otra rama
de este cuerpo se extiende al sur hasta los 85° S, siguiendo el contorno del campo
satelitario. AIcampo magnético satelitario se Io considera contaminado con compo­
nentes no resueltas del campo externo al Sur de los 75°; sin embargo, la anomalía
satelitaria que se extiende dentro de la barrera de hielos Filchner parece estar aso­
ciada con Ia anomalía Explora, por Io que tentativamente concluimos originariamen­
te que podía tener sus fuentes en la corteza, y luego comprobamos que es muy
plausible (Hunter et al., 1996; capitulo 5).

Una anomalía positiva extensa aparece sobre Ia elevación Maud. La que hemos
modelado como un cuerpo rectangular de 14 km de espesor. El positivo intenso que
está asociado con la elevación Maud continúa más hacia el Este. Es por esto que
hemos incluido un bloque representando corteza oceánica gruesa debajo del rigde
de Astrid, 16 km de espesor, y una capa intermedia de corteza oceánica engrosada,
siguiendo los resultados de Hinz & Krause (1982), LaBrecque 8. Keller (1982) y
Bergh (1987), Io que resulta en una buena contrastación con el campo satelitario.

5. CONCLUSIONES

5.1 Sobre la identificación de fuentes magnéticas

Utilizando modelación bi y tridimensional practicada a alta y baja altitud, y ha­
ciendo extenso uso de un nuevo conjunto datos aeromagnéticos, hemos podido
mostrar que el grueso de las fuentes de anomalías magnéticas a nivel satelitario en
la Antártida Oeste y en el mar de Weddell pueden encontrarse en Ia corteza media
o superior.

Hemos podido relacionar la anomalía positiva satelitaria que sigue al margen oc­
cidental de la PA al arco de rocas magmáticas calco-alkalinas expuesto en Ia penin­
sula Antártica y en las islas Shetland del Sur al igual que en las islas Thurston y en
Ia costa Eights. Nuestra modelación sugiere la continuidad de esta estructura, por lo
menos a gran escala, a Io largo de todo el margen de la PA occidental así como del
margen del mar de Weddell, extendiéndose hasta el mar de Amundsen.

También pudimos relacionar otra intensa anomalía satelitaria que sigue al mar­
gen sur del mar de Weddell y al de Ia tierra de Ia Reina Maud con secuencias vol­
cánicas enterradas que fueron mapeadas sísmicamente al este de la barrera de
hielos Filchner (Hinz & Kristoffersen, 1987; Jokat et aI., 1996). Parece ser que la
anomalía Orion mapeada por el relevamiento USACestá asociada con una estructu­
ra que es la continuación (regionalmente) de la escarpa Andenes, y se destaca la
posibilidad de que un tercer brazo de esta estructura penetre en el continente por
debajo siguiendo la isla Berkner, hasta el macizo Dufek de las montañas Transan­
tárticas. La naturaleza continua de esta anomalía en el campo satelitario podria, sin
embargo, estar fusionando importantes rupturas estructurales: no puede asegurarse
al examinar el campo satelitario si es que las anomalías Orion y Andenes corres­
ponden realmente estructuras continuas o si es que están separadas por alguna
fractura, como podría ser una zona de cizalla (shear).
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Nuestra modelación tridimensional del campo de la anomalías magnéticas sateli­
tarias no pretende resolver información específica sobre las fuentes de las anoma­
lías a gran altura. Debe ser considerado, en cambio, como una herramienta de re­
conocimiento para predecir regionalmente la estructura y composición de la corteza
de áreas poco relevadas.

Nuestra hipótesis de una magnetización puramente inducida es algo que noso­
tros mismos cuestionamos. Aunque el magnetismo remanente puede ser ignorado
en forma efectiva al modelar fuentes de escala continental como generadoras de
anomalías satelitarias, ya que las fuentes de magnetización remanente son gene­
ralmente de pequeñas dimensiones (< 200 km) y tienden a cancelarse entre sí al
promediar en un área grande, no puede descartarse totalmente la posibilidad de
que pueda ser importante para el campo de anomalías magnéticas satelitarias. Pero
para el caso particular para las rocas plutónicas de la Serie Intrusiva Andina tal co­
mo han sido mapeadas en la PA, se tiene que sus edades se agrupan en el período
Cretácico medio, de modo que sus magnetizaciones habrían sido adquiridas duran­
te eI largo intervalo del Cretácico con polaridad normal constante del campo geo­
magnético. Esto sería una fuente mucho más coherente de magnetismo remanente
que si las rocas hubiesen sido intruídas durante periodos de fluctuaciones rápidas
del campo geomagnético, como fue el Cenozoico. Además, de haber habido remag­
netización subsiguiente o magnetización viscosa, igualmente serían coetáneas (y
por lo tanto paralelas) con la dirección de magnetización primaria, aumentando la
importancia de las componentes remanentes de la magnetización como fuentes de
anomalías satelitarias pero sin afectar nuestros resultados.

Para la parte central de los Andes chilenos fue reconocido que las rocas plutóni­
cas del Cretácico medio parecen estar más intensamente magnetizadas que las
plutónicas de otras eras (Parra & Yáñez. 1988). Sin embargo, para esta región del
planeta, la dirección remanente es apenas distinta de Ia dirección del campo en el
presente por lo que podemos arriesgar la posibilidad de que las fuentes puedan ser
una combinación de remanentes e inducidas.

Para el caso del ridge de Scotia Sur, el cual se cree que esta compuesto por va­
rios fragmentos que han rotado independientemente desde el emplazamiento de la
serie plutónica (Garrett et al., 1987), la disminución observada de la magnetización
para este bloque con respecto a los intrusivos de la PA y del bloque de las Orcadas
del Sur, puede ser tal vez explicada considerando que las componentes de rema­
nencia pudieron en parte cancelarse o compensarse con la rotación del bloque, o
alternativamente. que sean variables a Io largo del bloque, resultando en una dismi­
nución de la magnetización en grueso.

Del resultado de esta modelación nos planteamos al principio unas cuantas hipó­
tesis. Es el cinturón de rocas intrusivas en la península tan continuo (en profundi­
dad) como parece serlo en el campo de anomalía de A&S, y realmente continúa
ininterrumpidamente a lo largo del margen de Bellingshausen hasta Ia isla Thurston
y aún mas allá? El mapa de anomalías de R&B indicaría que existe un corte en el
cinturón lineal en el margen Oeste de la tierra de Palmer; sin embargo, la continui­
dad de la WCMA del mapa de anomalías magnéticas del BAS apoya al campo sa­
telitario del A&S. Es por esto que sugerimos a través de nuestro modelado que las
rocas fuente son continuas y estimamos que se extienden hasta una profundidad de
entre 10 - 20 km en el margen Oeste de Ia PA, coincidiendo así con Renner et aI.,
(1985), por lo menos hasta los 72° S. Con posterioridad a nuestra modelación, que
fue hecha en el año 1987, tuvieron lugar otros relevamientos aeromagnéticos en Ia
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costa Pacífica (Maslanyj et aI., 1991) que muestran a baja altura la continuidad de
las fuentes por nosotros inferidas sobre la base de datos satelitarios por Io menos
hasta los 92°W. Además se volaron algunas líneas sobre la isla Thurston (Storey et
al., 1991), que, junto con las rocas intensamente magnetizadas detectadas en el te­
rreno, aportan una buena evidencia de la continuidad de la zona a lo largo del mar­
gen de Bellingshausen. La WCMA pasó a llamarse PMA: Pacific Magnetic Anomaly
(Maslanyj etal., 1991).

La otra cuestión intrigante tiene que ver con la península de Jason. ¿Cómo enca­
ja con las tendencias tectónicas de Ia península Antártica las cuales están clara­
mente dominadas por subducción previa a lo largo del margen del Pacífico? Obser­
vamos que sólo las rocas intrusivas básicas del estadio final de Ia subducción y
emplazadas cerca del eje de la paleo-fosa parecen contribuir a los campos de ano­
malías satelitarias y aeromagnéticas. ¿Podría la península de Jason estar controla­
da por una zona subyacente de debilidad. como una zona de fractura del Pacifico
que intersecte a la Península Antártica, Io que habría permitido a los magmas de un
estadio ulterior migrar lejos de los ejes acanalados y erupcionar así en el margen
Este de la Península? O, alternativamente, ¿está la anomalía causada por la pre­
sencia rocas de Ia corteza profunda residentes actualmente en niveles más altos.
entre poco profundos y medios de la corteza. sin tener nada que ver con los episo­
dios del lado del Pacífico?

Una observación importante que hemos hecho durante esta modelación es que la
anomalía magnética positiva que entra en el continente Antártico por encima de la
isla Berkner (vista en el campo satelitario así como independientemente en los da­
tos aeromagnéticos rusos, Hunter et a|.. 1996). puede representar la paleo frontera
entre las placas antártícas Oeste y Este (actualmente juntas). Su fuente está casi
seguro relacionada con el macizo Dufek y el grupo Ferrar de intrusiones en capas
(Behrendt et al., 1980). Hacia el Norte parece continuarse con la anomalía Explora,
y formar un ángqu con dirección de la Orión. Este grupo de anomalías intensas está
asociado con los reflectores sumergidos en dirección al mar sobre el margen este
antártico.

Hemos también identificado una zona de corteza oceánica anómala (en el sentido
de que es más gruesa que lo normal) más hacia el Este, en Ia elevación Maud y el
ridge de Astrid. Ambos rasgos topográficos están acompañados máximos locales de
anomalías gravimetricas de aire libre según las compilaciones derivadas de altime­
tria satelitaria. Y ambos rasgos se encuentran cercanos al comienzo de importantes
zonas de fractura de dirección SW - NE correspondientes a la separación entre
Antártida y África. Pero no hemos encontrado para esta zona corroboración de las
intensas anomalías magnéticas que cabría esperar, aunque tampoco hemos encon­
trado nada significativo que se oponga.

5.1 Sobre la reducción de los datos de satélite

Consideramos haber comprobado que. pese a que la contribución del campo
magnético externo es muy grande en la señal satelitaria, especialmente a altas
latitudes, es de todos modos posible detectar la contribución proveniente de rocas
magnetizadas en la litosfera. aun en zonas de altas latitudes y especialmente poco
favorecidas como la zona austral que estuvo del lado iluminado por el sol durante la
misión Magsat.
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Consideramos que la técnica de Arkani-Hamed y Strangway (1985). es hasta el
momento la más conveniente para la reducción de los datos con miras a separar Ia
contribución de la litosfera, aun cuando se han hecho otras especialmente dedica­
das a las zonas polares (Alsdorfet al., 1994). Hay que tener también en cuenta que
la compilación de A&Sabarca todo el planeta, con lo cual es especialmente elogia­
ble. Se puede decir que la banda 900 - 1400 km es restrictiva: el afán de eliminar
las componentes no deseadas resulta en un recorte de las componentes deseadas.
resultando en un campo de anomalías tal vez demasiado suave sobre todo en los
océanos y latitudes bajas. Pero aun así consideramos que es la técnica a tomar co­
mo referencia para las futuras misiones satelitarias geomagnéticas.
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APÉNDICE R

R1. Continuación analítica de anomalías magnéticas

En el capítulo 1, apartado 3, vimos que la anomalía o residuo está dada por:

AF =F,. -—-Fcai..- (R1-1)

donde F,-es el campo medido corregido por el efecto del campo externo y Fea,ces el
calculado con un modelos de referencia como se vio.

Veremos ahora Ia expresión de las anomalías magnéticas cuando son resultado
de una modelación numérica.

En ese caso se supone Ia presencia de un cuerpo “anómalo”que crea un campo
magnético B que se agrega al campo existente en la región al que llamaremos F.
La anomalía (a veces se Ia llama escalar) será:

T=Alefi+É|slfi| (R12)

T: fiBx)2’*'(Fy1'By)z + +32)2 _ Fx2+Fyz+Fzz (R13)

Generalmente es B << F . con lo cual puede usarse para T una aproximación de
primer orden:

Por encima de Ia Tierra y lejos de Ia ionósfera no hay corrientes para ningunos de
los dos campos, de manera que son irrotacionales (el campo interno es variable y
podría pensarse que habría una corriente de desplazamiento, pero la variación es
muy lenta con Io cual no hace falta considerarla):

vxézozvxfi (R1.5)

Consecuentemente. ambos campos son derivables de un potencial. En particular
para B se tiene:

B -— va) (R1.6)

Como VB -—0, se tiene que V2<D= 0,0 sea que d) es una función armónica. Pe­
ro entonces todas las componentes de B también Ioson.

Consideremos ahora Ia expresión R1.4 para la anomalía magnética. Si eI campo
interno o principal puede considerarse aproximadamente constante en la zona de
estudio, se tendrá que también Tes una función armónica.

Ahora consideramos la segunda identidad de Green (Jackson, 1963):



[(ovzw \¡1V2®)dvz (Hi1) w ‘ds (R1.7)
V S '

Ves un volumen en el espacio y S es la superficie que Io encierra. Consideramos
además las funciones de Green, que son las que cumplen:

V’ZG(F,F’) = —41t6(7—F'). (R1.8)
con lo cual:

G(F,FI)=m+f(Ï-,FI),

siendo fcualquier función para la cual, dentro de V:

V'2f(F,F')=O (R1.10)

En R1.7 reemplazamos d)por Ty w por G, y, teniendo en cuenta que T es armó­
nica se obtiene:

—aG(;',rl)]dS’ (R1.11)(7T(f)z 4L“(flag, 7') _mr)

Este resultado indica que T dentro del volumen V se puede obtener a partir de
sus valores en la superficie que envuelve el volumen. Pero Ia libertad para elegir f
(R1.9 y R1.10) y el teorema de unicidad de la existencia del potencial permiten usar
las condiciones de contorno de Dirichlet (Jackson, 1963, secciones 1.9 y 1.10). con
lo cual se puede definir G = GD= 0 en la superficie, obteniéndose:

T(F)= 1 flr(ï')—aG°(F’P)]ds' (R1.12)_4_n an'

Para ilustrar el uso de R1.12 consideraremos que Tes conocida en un plano per­
pendicular al eje zy a Ia una altura Zo.y veremos cómo se halla T a un lado o al otro
del plano, dependiendo de dónde no haya fuentes para Ia anomalía magnética. En
este caso se puede considerar que el volumen está delimitado por el plano y una
esfera de radio infinito;si las fuentes magnéticas están localizadas en el espacio. la
contribución de la esfera de radio infinito a la integral R1.12 sera' nula, quedando
sólo el plano.

La función de Green para el plano en z = zo puede obtenerse con el método de
imágenes para problemas de potencial (Jackson, 1963), y es:

1 1

J(x —x’)2 + (y —y’)2 + (z —z’)2 —J(x —x')2 + (y —y’)2 l- (z —r22° l z'r)?

(R1.13)
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En la ecuación R1.12 la derivación respecto a una coordenada perpendicular a la
superficie debe hacerse en el sentido saliente de la misma, o sea que hay dos po­
sibilidades. según el semiespacio en el cual se desee calcular T:

.5
v(/1 z> z: ens : 1,­

< ) o 0n’ ¡32'

para (R1.14)
(3 (72 z z : — z __

( ) < o an, az,

Entonces:

T(x,y.z)= (:7?) T(X"y"z°) 3/dx’dy’ (R1.15)(x- x')2 +(y —y')2+(z-zo)2] 2

La integral doble en x’.y' es una convolución entre las funciones:

_ (z‘zo) _ 0 1

T(x.y.zo)y W(X,Y)—m—-a—z(7) (R1.16)

2 .

con r: x2 +y2 +(z-zo) . de manera que podemos poner, usando el snmbolo *
para expresar convolución:

T(x,y,z)= y,z°)* W(x,y) (R.1.17)

Tomando transformada de Fourier en x e y, y además teniendo en cuenta R.1.16:

.. _ (1) -- L (L a 1
¿[T(x,y,z)] — + Zn3[T(x,y,zo)]az .s r (R1.18)

Según Bracewell (1965):

¡lk‘lz lo)

1 97km. z>zo (1)
307721: “UIQ, (R1.19)

ew_ z<zo (2)
lkl

Introduciendo R1.19 en R1.18 obtenemos:
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¿e ¡k(z zol Z>ZO (1)

3[T(x.y.z)]=3[T(x.y.zo)] +64“, ,0, Z<Zo (2) (R120)

Hemos tomado Transformada de Fourier para mostrar cuanto se simplifica la
continuación analítica en el dominio de los números de onda, lo cual es muy útil a
los efectos prácticos, porque además de ser las expresiones más simples, los cálcu­
los IIevan mucho menos tiempo.

En la expresión R120 hay que recordar que el lado del plano sobre el que vale la
continuación es aquél en que no hay fuentes magnéticas (corrientes o cuerpos
magnetizados). No hay que confundir con la continuación hacía abajo.

Para aclarar esto, fijemos ideas con un ejemplo muy común. Consideremos que Zo
= 0 coincide con la superficie de la tierra, y que el eje z es positivo hacia su interior.
Entonces una continuación hacia arriba será para un valor de z negativo, y se usará
la parte (2) de la ecuación R120. Si se tiene la distribución de anomalías en super­
ficie. esta ecuación dará la distribución a una altura mayor. Como puede verse de Ia
fórmula, los números de onda grande (longitudes de onda corta) se amortiguarán
rápidamente, aunque la fase se conservará. Si en cambio se tiene la distribución de
anomalías a cierta altura sobre la superficie terrestre, y se quieren obtener los valo­
res a una altura inferior, por ejemplo sobre Ia superficie de la tierra, hay que usar la
misma ecuación. sólo que ahora la incógnita será T(x,y,zo).Los números de onda
grande (longitudes de onda corta) se amplíficarán. siendo este caso más difícil que
el inverso porque junto con Ia señal se amplifica el ruido que siempre hay, que pue­
de ser de distintos tipos: ambiental, de medición y también numérico. En estos
ejemplos, la forma (1) de la ecuación se usará si el eje z de coordenadas es positivo
hacia afuera de Ia tierra.



EPÍGRAFES DE LAS FIGURAS

Figura 1
Cobertura de los datos geofísicos existentes antes del Programa USAC. La
compilación incluye datos de gravedad, magnetismo y topografía. Notar Ia baja
densidad de datos sobre las cuencas que rodean a Ia Península Antártica. En Ii­
neas punteadas fina y gruesa se muestran respectivamente los alcances mínimo
y máximo del avión Orión P-3 a partir de Río Grande de Tierra del Fuego.

Figura 2
Proyección estereográfica polar de la Antártida, mostrando los rasgos más desta­
cados. En Ia parte superior izquierda se muestra Ia cobertura de las primeras 4
primeras series de vuelos USAC (de LaBrecque, 1987).

Figura 3
Relevamiento USAC. Perfiles de anomalías magnéticas abatidos sobre las trayec­
torias.

Figura 4
Ubicaciónde accidentes geográficos y morfológicos mencionados en el texto.
Vista general de toda la región abarcada por el presente estudio. IJR: Isla James
Ross; PJ: Península de Jason; BHL: Barrera de Hielos Larsen; TG: Tierra de
Graham; TP: Tierra de Palmer; BM: Bahía Margarita; IA1: Isla Alejandro 19; BHR:
Barrera de Hielos Ronne; IB: Isla Berkner; BHF: Barrera de Hielos Filchner; IOS:
Islas Orcadas del Sur; ISeS: Islas Shetland del Sur; ISaS: Islas Sandwich del Sur.

Figura 5: Modelación bidimensiona/ de la reg/ón del estrecho de Bransfie/d.

a) Ubicación de los segmentos de líneas de vuelo que fueron proyectados y prome­
diados para generar el perfil compuesto para la modelación bidimensional. Se
han trazado también isobatas con intervalos de 1000 m.

b) Parte inferior: sección transversal de los cuerpos usados para calcular las ano­
malías magnéticas. El prisma vertical delgado ubicado en la depresión del Brans­
field tiene una susceptibilidad de 0.008 c.g.s.. Los cuerpos laterales tienen una
susceptibilidad de 0.006 en las mismas unidades. y eI del extremo derecho 0.004
c.g.s.
Parte media abaio: Perfil de anomalías magnéticas calculado a 7 km de altura.
Parte media arriba: Perfil resultante de proyectar y promediar los segmentos de

líneas de vuelo cuya localización se muestra en a).
Parte superior: Perfiles a 400 km de altura:
Línea continua: muestreado del campo de anomalías Magsat de Arkani-Hamed y

Strangway (1985b).
Línea de rayas: continuación hacia 400 km de altura del perfil promedio a 7 km.
Línea de puntos y rayas, perfil aeromagnético promedio continuado hacia arriba

filtrado en la banda 900 - 1400 km
Línea de puntos, perfil modelado filtrado en Ia misma banda.
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El filtrado, que fue hecho en el dominio de los números de onda, permite hacer
una comparación adecuada entre el modelo. los datos aeromagnéticos y el cam­
po Magsat. En la modelación numérica hemos intentado reproducir al mismo
tiempo el perfil aeromagnético promedio y el perfil satelitario con nuestro modelo
de variaciones estructurales por debajo de las islas Shetland del Sur, el estrecho
de Bransfield y la Península Antártica.

Figura 6
a) Datos de anomalías magnéticas USAC combinados con datos digitalizados de

mapas británicos (Renner et aI., 1985).
b) Campo de anomalías calculado a 7 km de altura para los cuerpos modelados que

se muestran en (d).
c) trayectorias aeromagnéticas USAC utilizadas para derivar el campo grillado que

se muestra en (a).
d) Vista en planta de los cuerpos modelados incorporados en el modelo de baja alti­

tud tridimensional de la región. La línea A-A' marca la posición donde la sección
transversal del cuerpo es igual a Ia de la modelación 20 (figura 5). EI contraste
de susceptibilidad empleado para el modelo fue de .006 c.g.s. para el margen de
la península Antártica, la peninsula de Jason y las islas Shetland del Sur. .008
c.g.s. para el estrecho de Bransfield, y .004 c.g.s. para el ridge de Scotia Sur.

Figura 7
Vista en planta de los cuerpos utilizados en la modelación regional tridimensional
a elevación satelitaria. Los cuerpos amarillos son los que fueron modelados tam­
bién a baja altura. EI espesor, Ia forma y Ia susceptibilidad de cada cuerpo se da
en el texto. Como referencia se delineó la isobata de 1000 m.

Figura 8
a) Campo de anomalías modelado generado por los cuerpos que se muestran en la

figura 7.
b) Campo Magsat de Arkani- Hamed y Strangway (1985b). Los contornos están en

nT.
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CAPÍTULO 3

INVERSIÓN DE ANOIllIALÍAS: PROFUNDIDAD DEL TECHO DEL
BASAMENTO MAGNETICO

1. INTRODUCCIÓN

En el capítulo 2 hemos interpretado anomalías magnéticas creadas por bloques
de gran extensión (centenares de kilómetros). Estas anomalías (a veces llamadas
"de longitud de onda intermedia" son visibles a alturas de satélite aunque muy
amortiguadas como se vio. Los datos aeromagnéticos USAC (LaBrecque et aI.,
1987) poseen información de mayor detalle que los satelitarios. por su relativa pro­
ximidad a las fuentes. De hecho el relevamiento fue diseñado para detectar las
anomalías de expansión del fondo oceánico, cosa que muchas veces se hace por
inspección visual, ya que sus formas son conocidas para los geofísicos especialis­
tas en tectónica de placas. Como ya comentamos en el capítulo 1, esta interpreta­
ción fue hecha por LaBrecque et al. (1989).

El estudio del Mar de Weddell es de particular interés en Ciencias de Ia Tierra. ya
que es una pieza clave de una región tan controvertida y foco de la atención del
mundo geofísico como es el Antártico, y que por su casi permanente cobertura de
hielo es difícil de explorar. Métodos tradicionales para determinar el espesor sedi­
mentario. como la sísmica de reflexión, no se pueden aplicar en el Weddell salvo en
algunos lugares, como cerca del margen de Ia Tierra de Coats, por el Este y desde
allí hasta el Norte llegando al ridge de Scotia Sur.

El conocimiento del espesor de la cobertura sedimentaria es siempre muy impor­
tante en Geodinámica por todos los elementos que puede aportar para descifrar la
evolución de los procesos que llevaron a la configuración actual.

Es por eso que hemos tratado de hallar el espesor sedimentario a partir de los
datos aeromagnéticos.

Como las formaciones sedimentarias típicas, particularmente en las regiones
oceánicas, tienen susceptibilidades mucho menores que las de las rocas del basa­
mento. se puede suponer que las anomalías magnéticas medidas son producidas
solamente por estas rocas. Los métodos de inversión de datos magnéticos permiten
estimar el relieve de las mismas en función de la posicion a Io largo de cada perfil
de anomalías, y utilizando datos topográficos se puede obtener el espesor de los
sedimentos.

Existen muchos métodos de inversion, recomendados por diferentes investigado­
res. Cada uno de ellos involucra Ia realizacion de varias suposiciones, dado que el
problema no tiene solución única. Cada uno de ellos tiene sus ventajas y sus des­
ventajas, que muchas veces están poco claras en la literatura. Hemos realizado una
revisión de los métodos existentes para calcular la profundidad del techo del basa­
mento a partir de datos aeromagnéticos. Hemos planteado como objetivo Ia deter­
minación de los alcances y limitaciones de cada uno como para poder finalmente
decidir respecto al más adecuado para que, realizando el tratamiento de los datos



en forma automática, dada su gran cantidad, proporcione una estimación regional
confiable.

2. TÉCNICAS DE DETERMINACIÓN DEL RELIEVE DEL BASAMENTO
MAGNÉTICO

Consideraremos las técnicas que se aplican a perfiles. Pese a que en principio
se basan en que las estructuras se extienden indefinidamente en dirección perpen­
dicular al perfil, lo cual restringe su aplicación, tienen la ventaja de sacar más pro­
vecho de los detalles de los perfiles, a diferencia de aquellas que se basan en cam­
pos bidimensionales de anomalías. Se debe a que éstos resultan siempre de inter­
polaciones (grillado) de los datos originales (que son casi siempre perfiles), y en
este proceso irremediablemente se produce un suavizado que deteriora la informa­
ción de detalle. Por otra parte. y en particular para el relevamiento cuyos datos utili­
zaremos, los vuelos fueron en general diseñados como para cortar perpendicular­
mente lo que se conocía de las estructuras subyacentes.

Hay dos categorías de métodos para la determinación de una configuración múl­
tiple de fuentes en el análisis de perfiles magnéticos y gravimétricos: la estimación
no lineal de los parámetros con métodos de cuadrados mínimos, y la estimación Ii­
neal a partir de ciertas transformaciones preparatorias. Los métodos no lineales
surgen de plantear fuentes magnéticas con sección poligonal. Esta aproximación es
buena. porque con polígonos se pueden ajustar variadas formas tanto como sequie­
ra. La anomalía magnética creada por un cuerpo de sección poligonal se reduce a
una suma de contribuciones de los vértices. como veremos más adelante, y la rela­
ción entre profundidad y posición de cada vértice con la anomalía no es lineal. En
los métodos no lineales los parámetros que determinan los vértices se van ajustan­
do con algoritmos de linearización hasta obtener un ajuste aceptable a los datos
originales. Un ejemplo de este método es el trabajo de Johnson (1969). General­
mente hace falta elegir un valor de partida para los parametros. y esta elección es
crítica (Grant. 1972). Esto ocurre porque el problema está mal condicionado, ya que
no tiene solución única. Para encontrar soluciones con un ajuste aceptable geológi­
camente, los valores iniciales deben constituir una muy buena aproximación a la
solución final, Io cual es obviamente poco práctico. A esto se suma la dificultad que
trae la gran cantidad de tiempo de computación que hace falta para encontrar las
soluciones. que se encuentran en mínimos relativos de una función suma de cua­
drados.

Los métodos lineales generalmente usan trasformadas de Fourier en el análisis
preparatorio. Aun cuando el problema inherente de la falta de unicidad (es posible
hallar diferentes combinaciones de fuentes que produzcan resultados con ajustes
similares, i.e., fuentes profundas con magnetización grande o fuentes más superfi­
ciales con menor magnetización) es el mismo, el tratamiento numérico tiene dos
ventajas (O'Brien, 1972): por una parte la solución al problema de ajuste se obtiene
en mínimos absolutos de suma de cuadrados en lugar de relativos. con lo cual no se
necesita dar valores iniciales, y por otra parte el tiempo de ca'lculo es una muy pe­
queña fracción del que hace falta para los métodos no lineales. La contrapartida es
que de alguna manera hay que hacer suposiciones simplificadoras, que a veces son
bastante restrictivas, pero aún asi son de mayor practicidad.

Como resultado de nuestro estudio de una variedad de técnicas lineales basán­
donos en la bibliografía existente, que iremos citando a medida que entremos en
detalle, podemos sintetizar éstas pueden subdividirse en dos grupos, según su tra­
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tamiento numérico: las que se aplican en el dominio del espacio (espaciales) y las
que lo hacen en el dominio de los números de onda (espectrales). En este aparta­
do desarrollaremos los fundamentos básicos y descripción elemental de las técnicas
lineales. Más adelante describiremos nuestra experimentación con su aplicación.

Casi todos los métodos de estimación de la profundidad del techo del basamento
magnético parten de un elemento con significación geológica cuya descripción y
efecto magnético se encuentran en el Apéndice M:el dique, vertical o inclinado.

V><

Traemos acá las fórmulas deducidas en M3:

_ 2 tM CM C, sena

(x-xo)2 +h2
a es el ángulo que forma la sección transversal del dique con el plano horizontal
(superficie de la Tierra); h es la profundidad del tope del dique; xosu posición hori­
zontal; M es el valor absoluto del vector magnetización, de inclinación /,,,y declina­
ción Dm;T es Ia anomalía magnética, l y D son respectivamente los ángulos de in­
clinación y declinación del campo magnético principal; tes la sección horizontal del
dique y A es el azimut del perfil (ver Apéndice M2).

T(x) [h COS(p+(X—X0)Sen(p] (2.1)

(p r lr,"D+lp -—a—% (2.2)

C, 2 Jsenzl +cos2/ cosz(D fi A) (2-3)

CM: fsenzln, Ifcoszlmcos‘YDm A) (2-4)

Usando la ecuación (1) definimos:

T(x) r tM(xo)f(h,xo,x) (2.5)

La transformada de Fourier de f(h,xoyx)es:
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fi(h, xo, k) = 21:sena cM c, e"‘“‘°"sg"“"“”e“‘" (2.6)

Cabe notar que en la ecuación 2.5 Ia influencia de la magnetización no ha sido
aislada totalmente al separar M como un factor, ya que fcontiene los ángulos Imy
Dm.como puede notarse a través de 2.1, 2.2 y 2.4.

2.1 Método espectral 1

En este método se supone que Ia parte magnetizada de la corteza es una capa a
profundidad h que tiene un espesor d. Esta capa está compuesta por una distribu­
ción de diques verticales cuya magnetización tiene siempre la misma dirección pero
valor variable. El sentido del vector también puede variar, permitiéndose inversio­
nes de la magnetización. AI cambiar M de sentido, los ángulos Imy Dmcambian en
un sumando 1:. con lo cual coso y sencp cambian de signo, y Cmy C, permanencen
inalteradas. Entonces toda la dependencia angular del vector M puede trasladarse
al signo de la función M(Xo),donde Xoes la posición de cada dique.

superficie

¡1
_-_,: ¿1. SOHlenÏO

Teniendo en cuenta las ecuaciones 2.1 y 2.5, y reemplazando en ellas t por dx’ se
tendrá, para la anomalía en un punto x del perfil:

T(x)=Idx’M(x')g(x-x') (2.1.1)
con:

g(x-x'): f(h,x',x)—f(h+d,x’,x) (2.1.2)

Si se supone que los parámetros d y h son constantes a Io largo del perfil, Ia in­
tegral en la ecuación 2.1.1 expresa la convolucion entre M(x)y g(x):

T(x) : M(x)*g(x) (2.1.3)

Planteando Ia transformada de Fourier para ambos miembros obtenemos:

3(TOO) a 3(M(X))3(9(X))
A A (2.1.4)
70‘)I WOW)

con:



¿(k):2nsenacM C,e’¡"“°‘59""‘""’(1e"“)e"“" (2.1.5)

como se desprende de 2.6 y 2.1.2.
La función magnetización en general no se conoce. Debido a las frecuentes ¡n­

versiones del campo en la escala de tiempo geológico es muchas veces tratada es­
tadísticamente (Harrison & Carle, 1981; Naidu, 1971; Cox, 1975). En estos casos. la
aproximación más simple que puede hacerse es suponer que es aleatoria, no corre­
Iacionada y de valor medio nulo. Aunque resulta en una simplificación. esta aproxi­
mación obliga a considerar funciones aleatorias que no tienen transformadas de
Fourier definidas. En 2.1.4 T(x)sería también aleatoria.

Hace falta. entonces, usar Ia función autocorrelación, definida para funciones
aleatorias de la siguiente manera:

. 1 L

d>M(x)= mi IM(x’)M(x' —x)dx' (2.1.6)

La transformada de Fourier de la autocorrelación sí puede calcularse. y es la
densidad espectral de potencia o espectro de potencias:

S(x)= Id)(x)e "“dx (2.1.7)

Esta relación se denomina teorema de Wiener (Blakely, 1996).
Entonces. teniendo en cuenta 2.1.3 y 2.1.4 (Lee, 1960) se puede poner:

s,(k) = SM(k)Sg(k) (2.1.8)

N 2 A 2

8900 z |J(9(x))| = igual (21-9)

Siendo la función magnetización completamente aleatoria y de valor medio nulo,
su espectro es una constante igual a su valor cuadrático medio, of". Con esta con­
sideración, y usando 2.1.5, 2.1.8 y 2.1.9 obtenemos:

s,(k) 0,2"(2nsenaCMC¡)2(1—e “1): A e 2“"(1—e“Y (2.1.10)

o sea que:

A --0,3(2nsenacMc,)’ (2.1.11)

Tomando logaritmos en 2.1.10 se obtiene:

log(s,(k)) » Iog(A) 2kh + 2|og(1— e “") (2.1.12)



Discutiremos más el tema de los espectros de potencias en el apartado 3.1.

La suposición de magnetización con dirección constante pero valor absoluto y
sentido del vector aleatorios parece muy burda. pero tiene su grado de validez en la
corteza oceánica, en Ia que se encuentran inversiones frecuentes. siendo posible
encontrar tanto como 2 por km (Harrison & Carle, 1981), dependiendo por supuesto
de la velocidad de expansión del fondo oceáníco.

La profundidad del techo del basamento estará dada por el valor h, aquí supuesto
como constante. Además, figura el espesor d de las fuentes magnéticas, que en el
caso de corteza oceánica coincide con el espesor de la corteza. Simplificando aún
más, se puede eliminar el término con la exponencial en (2.1.12). bajo la suposición
de que kd << 1. con Io cual queda:

Iog(ST(k)) = log(A) —2kh (2.1.13)

Dado un perfil de anomalías magnéticas se puede calcular su espectro de poten­
cias, calcularle Ia pendiente y de ella obtener h.

Pero h no es constante a Io largo del perfil. Lo que se hace, entonces. es tomar
porciones del mismo, o sea recorrerlo con una ventana móvil,y calcular el espectro
para cada una. En este caso se está suponiendo que la variación de h es suave
como para que para cada ventana se cumpla la fórmula deducida para h constante.

La fórmula (2.1.13) es extremadamente simple. Sin embargo, es útil para usarla
como punto de partida, y luego efectuar correcciones variadas para tener en cuenta
en mayor o menor grado Ia falta de validez de las aproximaciones hechas. Spector
&Grant (1970) han estudiado varias correcciones a practicar analizando varios ca­
sos. En apartados posteriores veremos nuestro propio desarrollo de este método.

2.2 Método espacial 1: Deconvolución de Werner

En este método se considera que el basamento magnético tiene una sección
transversal poligonal, como indica la figura:

XO X
I >

0

La anomalía magnética que esta configuración produce puede obtenerse con las
fórmulas del apartado M6 del apéndice M. Si se tiene en cuenta uno de los vértices
del polígono, tal como el ubicado en xo, que está a profundidad h, Ia contribución
mayor a la anomalía magnética total en la vecindad de ese punto será:
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T(X) z _ (Rouq90vl3i)+ T(Rov(Po»Bd) =

= 2MFCImC,[cos Bd(sen (bdInR + cos (bd(p) —cos B¡(send>,. InR + cos d),(p)]

T 2MFC.mC,[(cos Bd sen (bd—cos B¡send>,.)ln R + (cos [3dcos (bd—cos Bi cos d>,-)(p]

(2.2.1)
donde los subíndices d e ¡para los ángulos By d>se refieren al valor de estos ángu­
los a la derecha y a Ia izquierda del vértice, respectivamente.

Según M6.8. y usando a, el complementario de B. valen las siguientes relaciones
para ambos subíndices, d ei:

d>:lp+lmp+[3—1r
(2.2.2)

4)= Ip+I,,,p¿al
introducimos el ángulo e; como se ve en Ia figura, e +a; +010,= Tr. donde

a; = 21:—(1,.. Con bastante trabajo de trigonometría se puede llegar a:

T(x) = 2Mc.mc, sen9[cosd>InR + send>(p] (2.2.3)

donde:

4)= Ip + ¡mp+ g —(a, +ad) (2.2.4)

Las derivadas horizontal y vertical (M6.10) son, particularizadas a este vértice y
calculadas en z=0:

7 —0_—2MC (Í se 9[ EEHÓH+COSÓ(X_XO)]
z (32 Im I Il 2

2 C C End) - h (2.2.5)
x M 'm ¡seneL (X on)+ COS‘Ï’]

Simplificando la notación:

T
Z

—send>h+cosd>(x—x)
:Avl R2 ° 1

[send>(x—xo)+hcosd>]
__#_, R2__, W,,

(2.2.6)

T
X

donde Avdepende de varias condiciones del vértice.

La transformada de Fourier de Txes:
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¡3x(k) = rrAVe""’“°e’°59"“‘)e‘“ (2.2.7)

La de TZ:

Fl(k) = ¡sgn(k)/ï:(k) (2.2.8)
donde:

1 para k > 0

59n(k) = 0 para k = o

—1 para k < 0

Esta ecuación indica que Txy Tzestán relacionadas por una transformación de
Hilbert:

Tz(x) = —H(T,(x)) (2.2.9)

T, se puede calcular a partir de los datos del perfil. y Tzse puede obtener a partir
de 2.2.9.

La derivada de la anomalía total producida por el relieve del basamento puede
plantearse como una suma de términos del tipo del de Ia ecuación 2.2.6:

N h cosd) +(x-xo )send>
T (x): A ” " ” ” (2.2.10)
xtot E1: n h; +(X_Xon)2

El método de Werner (Hartman et al., 1971; Parra &Yáñez, 1988) se basa en su­
poner que para una porción del perfil se puede considerar que hay un sólo vértice
que influye de manera significativa, y que Ia influencia de los vértices vecinos puede
tenerse en cuenta usando un desarrollo en serie. Entonces se plantea la siguiente
ecuación:

T(x): Í+B(X’X°g +C+Dx+Ex2 i... (2.2.11)
h2+(x-xo)

donde T(x)puede ser:

1) La derivada horizontal o vertical de la anomalía (vértices)
2) La anomalía misma

La justificación de la primera posibilidad está dada en los párrafos precedentes.
La segunda posibilidad contempla el caso en el que el basamento pueda ser no
magnético pero contener un dique magnético incrustado.
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Los términos C + Dx + Ex2+ son los que tienen en cuenta la influencia de vérti­
ces vecinos o diques cercanos.

La expresión (28) se puede transformar en:

aux4 +Cl2X34 (13x2 i 0.4X+C15+a6xTvi-a7T : sz (2.2.12)

Las oucontienen h, Xo,A, B, C, D y E, que son 7 incógnitas a calcular de los datos
de T resultantes de las mediciones.

Lo que se hace generalmente es recorrer el perfil de valores medidos de T con
una ventana móvil, que debe tener al menos 7 puntos para poder calcular las 7 in­
cógnitas. La ventana puede ser mayor, y en ese caso se aplica una regresión lineal.
Los parámetros se obtienen con su error de ajuste, y se puede designar un valor de
tolerancia para aceptación o rechazo. En las incógnitas listadas, además de la pro­
fundidad y posición del vértice, se encuentran Ia magnetización, el campo principal
y los parámetros angulares de los vértices. Las estimaciones de estas variables son
en general muy groseras. pero sirven de control para la validez de Ia aplicabilidad
del método. Como T puede ser la derivada horizontal o vertical de la anomalía, y
también la anomalía misma, en cada ajuste (cada posición de la ventana) se pueden
obtener por lo menos 3 estimaciones de h y xo.

Cabe notar que para este método se necesita la derivada espacial a lo largo del
perfil (horizontal); esta derivada es en principio fácil de calcular, pero no trivial, por
efecto de los errores de medición y del ruido, tanto en el valor del campo magnético
como en la posición. Para obtener la derivada vertical se usa la ecuación (2.2.9).

2.3 Función analítica.

Definimos Ia siguiente función:

A(x) = T,(x) —¡T,(x) (2.3.1)

Considerando las ecuaciones (2.2.6) tenemos que:

_ A e"
A(x) _ h + ¡(X __X0) (2.3.2)

Esta es Ia denominada función analítica (Nabighian, 1972). Si calculamos su módqu
complejo al cuadrado. obtenemos:

a(X)Z Z
a(x) tiene tiene un máximo a,,7en xoy un semiancho igual a h (en x = xo +h, a = a”,/2).

Pero esta expresión es útil solamente para vértices aislados; la interferencia con
vértices vecinos hace que a veces sea imposible o inútilhallar el semiancho.
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2.4 Método espacial 2 (de O’Brien).

En este método (O'Brien, 1972) se tienen en cuenta un número M de fuentes (o
vértices) simultáneamente.

Consideremos la Transformada de Fourier de Ia (2.2.10). que puede obtenerse
fácilmente de la (2.2.7):

A M l .

Firm“) : ¡[Z/¡ym e :kxomewmsgnlklekh”, (24.1)
m71

Si se discretiza esta expresión hay que poner:

= w 17- (2.4.2)k = 2njAk, con Ak =
NAx¡“lA

donde L es la longitud del perfil, Axes el intervalo de muestreo yj es el número de
orden de la trasformada de Fourier discreta (TFD).

Las coordenadas x donde se encuentran las fuentes son las xo,,,,y se tiene que
xo”,= Ax nm, donde nmes el número de orden correspondiente a la fuente m en la
suma. Sea hm= Ax rm,con Io cual rmes Ia profundidad de la fuente como múltiplo de
Ax.De esta manera queda, para el elementojde Ia TFD:

2"mr," ¿"Inn
M

anime" e N (2.4.3)
m1

Se puede demostrar que las Fl.están relacionadas con otras, anteriores o poste­
riores, de la siguiente manera:

le].= Ají“ l—Allá.23 i---+AM/3¡.,,,,S j> O (2.4.4)

¡3, = 5113,.s + 32/3]. 23+...+13M/3,Ms j< o (2.4.5)

donde s es una cantidad positiva.

Los coeficiente A,-y B,—son soluciones de las ecuaciones complejas:

AM2“ + AM 1z“ 1+.--+Azz2 + A12 —1 7 0 (2.4.6)

BMz*M+BM 12*“ 1+---+BZZ*2'l-B1Z*W-1Z 0 (2.4.7)

donde:
Zn

VSzze N
72 n

Im I sn",

e N (2.4.8)

Antitransformando las ecuaciones 2.4.4 y 2.4.5 se obtiene:
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T, = Re(A1)sz l Im(A1)H(T,S)+--.+Re(AM)Tst i im(AM)H(T,MS) (2.4.9)

s es un corrimiento en el dominio de los números de onda. Txses Ia antitransforma­
da de la transformada de T, corrida en s unidades.

H(sz) = «T13es la transformada de Hilbert de Tx corrida en s unidades.

De las ecuaciones (2.4.4) o (2.4.5) se pueden obtener los coeficientes A,-por re­
gresión múltiple; de las (2.4.6) o (2.4.7) se pueden obtener las raíces z,-.De (2.4.8)
se obtienen ramy nm y de allí hamy xo,,,.

Respecto a la posición del vértice (XOm)hay un problema. Como se obtiene a par­
tir de la fafi de z, que está definida a menos d_eu_nmúltiplo entero Q 2_7c,se tienen
múltiples soluciones para xo. De todos modos normalmente existen formas que
permiten descartar valores; una multiplicidad serán obviamente imposibles. Un mé­
todo que hemos utilizado, con la intención de que funcionara automáticamente. fue
el siguiente:

1) Calcular la ubicación de los máximos de la función analítica. que. salvo interfe­
rencias. corresponde a la ubicación del vértice o de la fuente. Se obtienen asi
“estimaciones primarias" de la ubicación de las fuentes.

2) Para cada solución probar con diferentes múltiplos de 27: hasta obtener el más
cercano a uno de los valores pre-estimados.

El valor de s (corrimiento) a utilizar depende del número de vértices (fuentes) y
de Ia longitud del perfil. El error en la resolución de 2 fuentes próximas í, j es pro­

u 1 y uorcronal a r5 —r? , de manera ue es deseable ue s sea lo mas rande os¡ble.
I 1

Pero si s es muy grande, como el corrimiento para m fuentes llega a ser Ms, se
puede invadir la zona de ruido del espectro. Por ejemplo, supongamos que la zona
de ruido comience para x=1o km (lo que puede ocurrir si e tiene en cuenta el “ruido
numérico” de la TFD). Calculemos el número de orden del k correspondiente:

¡2; 0.1km ‘ ¡A12-. .> j: 0.1km ‘L (2.4.9)
L (N —1)AX

Se deseará que sea : Ms <j. Para L=200 km (porción del perfil), será Ms < 20. Si
hay 20 fuentes (vértices) s tendrá que valer 1 y el error será grande. Un valor de s
razonable es 5 con lo cual para 200 km se resolverán 4 fuentes.

2.5 Método espectral 2 (de Phillips)

Las suposiciones de este método son similares a las del apartado 2.1 (Método
espectral 1), aunque más simplificadas: se considera que la capa magnetizada po­
see un techo variable. h(x), pero que su profundidad es infinita. El método numérico,
sin embargo, es diferente.

Las ecuaciones (2.1) a (2.1.1) son válidas para este método como punto de parti­
da. Traemos aca’ la ecuacion (2.5.1):



T(x) : tM(xo)f(h.xo,x) (2.5.1)

con:

f(h,x°,x) : Í CMscízsenÜh coso l (x xo) seno] (2.5.2)x xo +h

Teniendo en cuenta la (2.1.1) y Ia (2.1.2) vernos que este caso es más simple,
porque g coincide con f.

T(x)=Idx'M(x')g(x-x‘) (2.1.1)

Pero en lugar de usar espectros de potencias de la anomalía magnética, Phillips
usa las autocorrelaciones.

T(x)es Ia convolución de M con g y resulta que su autocorrelación se puede ex­
presar como la convolución de Ia autocorrelación de M con Ia de g (Lee, 1960):

d),(x) = ÏÓM(XI)4,9(X'_ x)dx' (2.5.3)

Phillips considera ahora que, dado que la magnetización es totalmente aleatoria, su
autocorrelación se puede expresar así:

d>M(x)= 05,5(x) (2.5.4)

Usando esto en 2.5.3 se obtiene:

¿T(x) : of,q>9(x) (2.5.5)

(bgpuede calcularse, obteniéndose:

4h 4h2
d)9(X)Z2nsen2 4/73"X'z’Z(to47751")?!

con Io cual:

4h
(bT(X)ZKOÏ.sen2(XCÉCIZ

La transformada de Fourier de esta ecuación es:

s,(k) ; oi,(21rseno¿CMC,-)ze “" (2.5.8)

que es la el espectro de potencias (ecuación 2.1.10) para d —>ac.
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Otra vez, la mezcla de funciones determinísticas con otras supuestamente esto­
casticas trae problemas de normalización. En el caso de este método, como no se
estiman valores de magnetización, Io que se hace es referir todo a la autocorrela­
ción en x = 0, y por lo tanto poner:

í’lz
4h? ¿X37 (2.5.9)Ór(x) 2: (bo

El paso siguiente tendiente a la aplicación de esta ecuación para hallar h es dis­
cretizarla, teniendo en cuenta que los valores de x a Io largo del perfil van a estar
dados por nAx,donde n = 0, 1, , N.

Será entonces:

d)” = (bo—————— (2.5.10)

Con Io cual, despejando h:

(2.5.11)

Le hemos puesto un subíndice n a h porque en la práctica la estimación de cada
(1),,da valores diferentes de h. aunque si fueran estrictamente reales las suposicio­
nes hechas se debería obtener siempre el mismo valor.

Las autocorrelaciones se calculan con el método de máx/ma entropía al cual se le
ha introducido una modificación: los vectores backward y forward son multiplicados
por factores de peso que tienen en cuenta la disminución del valor absoluto de la
anomalía al alejarse de la fuente. Se recorre el perfil con una ventana móvil que,
dada las virtudes del método de máxima entropía, puede ser bastante menor que
para el método espectral con transformada de Fourier. Se calculan las autocorrela­
ciones hasta orden 4, obteniéndose 4 correspondientes valores de profundidad. que
idealmente debieran ser iguales. Se especifica una tolerancia para el error. Fuera
de esa tolerancia, se considera que el modelo no es adecuado y se rechaza el esti­
mador.



3. EXPERIMENTAClÓN

3.1 Método espectral 1

3.1.1 Cálculos

3.1_1.1 Ajuste del espectro de potencias

Aún habiendo simplificado el problema físico tanto como se vio en el apartado
2.1, resolverlo numéricamente y aplicarlo a casos reales no es simple.

Uno de los problemas es encontrar un estimador adecuado del espectro de po­
tencias para una porción del perfil que debe ser suficientemente corta como para
poder suponer que la profundidad será aproximadamente constante en su exten­
sión.

Por otra parte, hay que tener cuidado con la normalización de los espectros. En
2.1.8 se están mezclando funciones determinísticas con estocásticas, Io cual siem­
pre resulta complicado. g es determinística, mientras que M y T son aleatorias en
este tratamiento. Además, la 2.1.6 se aplica para funciones estocásticas pero conti­
nuas, y en el tratamiento numérico finalmente hay que discretizar. Entonces convie­
ne pensar en M y en T como en series o sucesiones de valores. En este caso la su­
cesión autocorrelaciones está definida así para, por ejemplo, la magnetización:

. . 1 N .

ÓMmZ<MnMnm)= mv

bajo la suposición de que el proceso estocástico es ergódico (Box &Jenkins, 1980).
Si la serie es no correlacionada. como estamos suponiendo para la magnetiza­

ción, se tiene:

(bm, = 026m (3.1.2)

Si eI espectro de densidad de potencias se define como la transformada de Fou­
rier discreta de la sucesión de autocovarianzas (al ser el valor medio nulo es Io
mismo autocorrelacón que autocovarianza), resulta:

SM"= of, (3.1.3)

que es constante. Ahora, ¿cómo se estima el espectro para T. que ahora está sien­
do considerada como una sucesión Tn?La manera de estimarlo debe ser consisten­
te con la que nos llevó a 3.1.3. Siguiendo a Oppeheim (1975) usamos el período­
grama, dado por:

N1 211

PM"? zcme N (3.1.4)
n (N.1)

donde Crrmes el estimador insesgado de la autocorrelación.
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Pero para una sucesión de longitud finita, con 0 g n í N-1. la transformada de
Fourier discreta es:

N 1 .2n

fm Tne (3.1.5)Á

Se puede demostrar que, usando 3.1.5 en 3.1.4, resulta, idénticamente:

A

m TI"P —l lz (316)N_N ..

Si 3.1.4 se aplica a la magnetización y se reemplaza CMMrnpor (1mmexpresión en
3.1.2, se obtiene 3.1.3, Io cual nos muestra que la definición 3.1.6 del espectro es
consistente con lo que hemos usado para la magnetización (CMMmes el estimador de
(bm).Necesitábamos hacer esta aclaración dado que hay una gran variedad de ma­
neras de definir el espectro de potencias (Press et al., 1987).

El períodograma como estimador del espectro (Oppenheim, 1975) tiene el pro­
blema de que su varianza aumenta con N. Pero este problema es independiente de
la normalización, que es lo que nos ocupó en los últimos párrafos. Entonces ¿(5)
Q Ig ecuación 2.1.10 g corresponderá 9m EMQ lg 3.1.6. pudiéndose agregar a_l­
gu_navariante M suavizar. gm manteniendo la normalización.Volveremosa esto
más adelante.

La siguiente cuestión a considerar es qué porción del espectro usar para hacer el
ajuste.

En los gráficos ese (1, 2. 4 y 5) parecen espectros correspondientes a perfiles
sintéticos y reales. Como puede notarse, los espectros tienen un máximo y luego
decaen, pero el decaimiento "se nivela" a valores del número de onda

(Á = K; k = 27%»)de alrededor de 0.1 ciclos/km. Consideramos que a partir de allí
el ruido está dominando sobre la señal.

Por otra parte. los números de onda bajos pueden estar "contaminados" por ano­
malías de longitud de onda intermedia (las que se consideraron en el capítulo 2) o
aun larga, por defectos del campo de referencia (capítulo 1). Asi que. después de
mucho experimentar, decidimos proceder de la siguiente manera para el ajuste:

_¡ . Hallar un nivel medio de ruido (SW)y Ia desviación standard del espectro alrede­
dor de ese nivel (o). EI nivel medio se halla promediando los valores del espectro
entre el número de onda 0.1 ciclos/km y el máximo posible, 1/XN(XN= 2Ax es la
longitud de onda de Nykvist).

. Determinar el valor de k, para el cual Iog(S) = 8m, + 20, es decir, la intersección
entre Ia curva del logaritmo del espectro y lo que llamamos el nivel de ruido e/e­
vado.

. Ajustar una recta por cuadrados mínimos entre kmy kr. donde kmes el valor de k
donde está el máximo del espectro.

. Calcular h usando la ecuación 2.1.13

M

(a)

J}.
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Probamos este método con un perfil sintetico. Resultó que subestimaba las pro­
fundidades en general, y daba valores sin sentido cuando las fuentes magnéticas
eran poco profundas. El motivo principal de este resultado se debe a haber despre­

ciado el factor (1--re kd)que aparece en Ia 2.1.12. Este factor es importante para
números de onda bajos, doblando la curva del espectro (ver grafico espe1, por
ejemplo). Si se trata de ajustar con una línea recta, resulta la subestimación men­
cionada. La contribución de este termino es significativa para valores de espesor de
corteza magnética (d) del mismo orden de magnitud que Ia profundidad. La ubica­
ción del máximo del espectro de potencias está dada por:

A 1 d+h
k :—hl ( ) 3.1.7m 2 09 d ( )

Y, por ejemplo. para d = 1 km y h = 0.5 km, resulta ser lr," = 0.13 ciclos/ km, y el

valor de Á, es generalmente menor que esto. De manera que d, el espesor, debe
ser considerado de alguna manera.

Ajustar el espesor es un gran problema, que está relacionado con la indefinición
inherente a la inversión de los campos derivados de potenciales.
h no está bien definido. Muchos valores diferentes de h darán ajustes igualmente
buenos con otros correspondientes valores de A (ecuación 2.1.13). A está relacio­
nado con la intensidad de Ia magnetización, de manera que esto está solamente di­
ciendo que fuentes intensas delgadas darán más o menos las mismas anomalías
que fuentes débiles gruesas.

Decidimos entonces experimentar introduciendo valores para d. Resultó que el
ajuste del espectro de potencias resultaba mucho mejor al hacerlo. con valores de d
variando en un rango tan grande como de 2 a 30 km.

Las estimaciones de profundidad varían con d aunque no demasiado, permitien­
do Ia posibilidad de que d sea un parámetro de entrada. impuesto sobre la base de
alguna estimación como veremos más adelante.

Mostramos ahora Ia manera de tener en cuenta d una vez conocido o estimado.
Para eso traemos dos ecuaciones del apartado 2.1:

S(k) z A e-m (1—e“)2 (2.1.10)

A r cr,Ï,(21rseno¿CMC,.)2 : M2(21rsenoLCMC,-)2 (2.1.11)

donde ahora hemos llamado M al valor cuadrático medio de la magnetización.
Tomando logaritmos en 2.1.10 tenemos:

lnS(k):lnA 2kh42|n(1vekd) (3.1.8)
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Si el valor de d es introducido como parámetro, se puede poner:

q(k) = InS(k) +2In(1—e “1): lnA 2kh (3.1.9)

y ajustar q(k) para hallar h.
En los cálculos, S(k) se obtiene usando 3.1.5 y 3.1.6 con el algoritmo de Ia

transformada rápida de Fourier. Los valores de k son disoretos: k, : j2nAÁ, donde í

es el número de orden en la serie de datos (¡= 0, . . . N-1), y AI?: ———.
Ax(N— 1)

2

S(k=2nA/2j)=PN¡— ÏTneilen (3.1.10)
nO

1
_N

El ajuste por cuadrados mínimos se hace entre q e í, de manera que se obtiene:

q=a+bi (3.1.11)

Comparando con 3.1.9 y teniendo en cuenta la relación entre k e í, se tiene:

b: —4nA/2h (3.1.12)

a = InA = 4nMsenaCMC, (3.1.13)

3.1.1.2 Control de la magnetización

De 3.1.12 se obtiene h; la ecuación 3.1.13 podría no usarse. pero sirve para con­
trolar la magnetización requerida para el ajuste, y descartarla si no está en un rango
de valores aceptables. Este control se hace también de manera aproximada. de
acuerdo con las suposiciones hechas de partida: se supone que CMy C, son igua­
les, lo que se da estrictamente si la magnetización es inducida, aunque también se
cumple aproximadamente si es remanente pero con el campo ¡nductor original igual
y de sentido opuesto al del campo presente, caso que. como habíamos visto en
2.1.1, Io contemplamos permitiendo cambios de signo a M. Otra aproximación es
suponer que:

M = XF. (3.1.14)

donde x es la susceptibilidad magnética del material. y F es el campo ¡nductor; esta
suposición ignora efectos de borde y factores geométricos. Con estas suposiciones,
3.1.13 queda:

a =InA : 4mlsenalCÏF (3.1.15)

De aquí se puede estimar x si se conocen F y C,y sena.
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Una estimación buena de F es calcularlo con su desarrollo en esféricos armóni­
cos usando un modelo de referencia (ver capitulo 1, apartado 3.1). De ese cálculo
se obtienen las tres componentes del vector F, o bien magnitud, inclinación y decli­
nación. que hacen falta para CI. En Ia ecuación 2.3 y en el Apéndice M2 puede ver­
se que también hace falta el ángulo Á de azimut o rumbo del perfil.

Á se calcula para cada porción del perfil al recorrerlo, de manera que en cada
posición de la ventana móvilse Io conoce. También haría falta conocer a. el ángqu
que forman los diques con la horizontal. En el caso de corteza oceánica es muy co­
mún que este ángulo sea igual a 1r/2(diques derechos). y así lo consideramos. Se
calcula entonces x a partir de la 3.1.14; en el caso de ser los diques inclinados el
valor de x calculado estaría subestimado.

También experimentamos con otros estimadores del espectro de potencias: e/
períodograma suavizado con ventana de Bartlett y el método de máxima entropía.
Encontramos que ambos, por el hecho de ser estimadores más suaves, no proveen
la resolución adecuada para hallar profundidades con este método.

El períodograma resultó ser el mejor estimador del espectro para el ajuste. Su
dispersión inherente introduce cierta aleatoriedad a los valores de k, que resulta fi­
nalmente útil, porque nunca está bien definida la zona en Ia cual hacer el ajuste.
Cabe notar además que. en general, es muy difícildistinguir entre ruido real y ruido
numérico.

El valor de k, es importante: si es grande las profundidades serán subestimadas;
si es muy chico serán sobrestimadas, ya que para números de onda bajos las con­
tribuciones al espectro provenientes de que Ia magnetizacón no es realmente alea­
toria son más grandes.

Hicimos Ia prueba de estimar k, pidiendo que fuera aquél que minimizara el error
cuadrático del ajuste, pero no resultó útil porque este error no varia de manera sufi­
cientemente significativa como para elegir un valor óptimo.

Consecuentemente, nos quedamos con el método de hallar k, usando el “nivelde
ruido elevado" (ver dos páginas más atrás), 8m.A la hora de hacer los cálculos, este
método tiene un problema, debido a que los espectros calculados no son en general
suaves, sino que tienen máximos y minimos (ver gráficos espe) debido a dos moti­
vos principales:
— Ia dispersión del períodograma (que dijimos que de todos modos es conveniente).
- el hecho de que los datos no se ajustan suficientemente al modelo teórico pro­

puesto.
Sucede entonces a veces que la intersección del espectro y el valor Sr.Eocurre

para números de onda muy bajos y en este caso la profundidad resulta sobrestima­
da. Lo que hemos hecho para tratar de superar este problema en forma automática
fue una rutina que controla el valor de k,. Si resulta menor que 0.02 ciclos/km el pro­
grama busca la segunda intersección con el espectro decreciendo y así sigue hasta
encontrar un k, > 0.04 ciclos/km.

También puede ocurrir que sea k, > 0.1 ciclos/km. Sucede cuando el espectro
tiene pendiente baja. En ese caso Io fijamos en 0.1 ciclos/km para no extender el
ajuste hacia la zona que considermos de ruido.
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3.1.1.3 Espesor de la corteza magnetizada

A menor valor de d, más profundas dan las fuentes para una configuración dada
de anomalías como cabe esperar. En cierto rango de valores de d, el ajuste de la
curva del espectro es igualmente bueno (otra vez, distinto sería si el espectro estu­
viera bien representado para valores bajos del número de onda).

Como nuestros perfiles abarcan zonas de corteza oceánica y también de corteza
continental, hemos probado con valores típicos para ambas, y también con inter­
medios (2 - 5 km, 30 km, 10 km, respectivamente), pero luego decidimos usar valo­
res más parecidos a lo que cabe esperar para los verdaderos teniendo en cuenta la
topografía. Consideramos entonces el valor esperado para el espesor cortical con la
suposición más simple: compensación isostática local.

Para un relieve positivo se tiene, para el espesor de la corteza:

dc = TCG+11ep—m (3.1.16)
(pm - pc)

Y para un relieve negativo (mar):

dc z 7'c0 —d,,((pp"'—::—"—) (3.1.17)

Donde: Teoes el espeSOr normal o medio de la corteza, para el cual hemos usado
32 km, de es la altura topográfica, dwes la profundidad del mar, y pc, pm y ¡owson las
densidades de corteza, manto y agua, respectivamente iguales a 2.8, 3.3, y 1.03
g/cmz.

En general el espesor de la corteza magnetizada suele ser menor que el que
predice esta fórmula tan simple. Por un lado la compensación de masas puede no
ser local, como se verá en el capítulo 4, pero más importante aún en este momento
es que en general hay una capa sedimentaria, y también que el resto de la corteza
puede no ser magnético. Lo que hacemos entonces para los cálculos es tomar va­
rios valores de dc comenzando por el predicho con 3.1.16 o 3.1.17, y luego meno­
res, restando de a 5 km y no permitiendo que el espesor sea menor que 2 km. Para
cada espesor de éstos. se calculan las susceptibilidades estimadas, que se usan
como control. Si caen fuera del rango que se usa como aceptable, se rechazan los
estimadores correspondientes de profundidad al basamento magnético. Luego se
promedian los valores que fueron aceptados. Con este método hemos hecho los
cálculos para los experimentos PP4 a PP8 como se explica en el apartado siguiente.

3.1.2 Resultados

Los gráficos espe1, espe2, muestran espectros para dos porciones de un perfil
sintético de anomalías, calculado con un modelo de bloques verticales sucesivos
con magnetización de igual valor absoluto pero invertida en sentido alternadamente.
según una época conocida de la historia del campo geomagnético, de acuerdo a la
escala de reversiones de Kent & Gradstein. 1986. El perfil se muestra en espe3.
Notar que la profundidad al techo del basamento magnético es variable y no de ma­
nera suave, sino en escalones. Este perfil de anomalías no cumple estrictamente
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con las suposiciones hechas en la teoría del método que estamos probando, ya que
el espectro de la magnetización no es totalmente chato, o sea, la magnetización no
es aleatoria con las características del ruido blanco. Una discusión sobre los espec­
tros de la magnetización según la velocidad de expansión del fondo oceánico y el
ritmo de las inversiones puede verse en Harrison & Carle, 1981. El centro de ex­
pansión se encuentra en el centro del perfil (x=0). El espesor de la corteza magnéti­
ca es conocido en este caso, y vale 0.5 km.

En espe1 puede verse el espectro de una porción del perfilde anomalías, corres­
pondiente a Ia zona más profunda, 10 km, y la curva del ajuste. A partir de número
de onda igual a 0.1 ciclos/km aparecen tres rectas horizontales, Ia inferior al nivel
Sm(promedio de Io que consideramos como zona de ruido del espectro), y las otras
a Sm+ c y Sm+ 20. La estimación de la profundidad resultó muy buena.

Espe2 muestra una porción en la zona de basamento poco profundo. Las anoma­
lías son de gran amplitud, y el espectro tiene menor pendiente. Cabe notar que el
espectro parece no estar influido por mucho ruido numérico a partir de 0.1 ciclos/km,
pero de todos modos Ia estimación fue buena.

En espe3 se muestra todo el perfil. con la correspondiente profundidad real usa­
da para calcular las anomalías. Con pequeñas cruces aparecen los estimadores de
la misma calculados con el método espectral. Se nota un acuerdo bastante bueno,
aun cuando el basamento tiene escalones. El control de Ia magnetización se ha he­
cho entre las cotas 7 y 12 Amp/m. El valor que habia sido usado para generar el
perfil fue de 10 en las mismas unidades. La ventana móvil fue de 100 km en este
caso.

En el gráfico espe4 aparece el espectro de una porción de un perfil medido. Por
la profundidad aproximada de las fuentes (12 km desde la altura del avión), este
gráfico sería comparable a espe1. Se nota que para números de onda bajos el
ajuste no es tan bueno como se desearia; pese a ser zona de corteza oceánica pa­
rece que siempre hay contribuciones de otro tipo de fuentes que modifican el espec­
tro. De todos modos consideramos que el ajuste y la estimación son razonables.

En espe5 la señal magnética es de baja amplitud. La zona es de corteza oceáni­
ca en el Mar de Weddell. de edad probablemente Jurásica, o sea muy antigua. Ge­
neralmente las anomalías de expansión son poco claras y difíciles de datar para
estas épocas, aunque no es lo que estamos tratando de hacer ahora. Baste notar
que la estimación de profundidad dio muy grande, 14 km desde la altura del avión
que era de 300 m. Consideramos también que el ajuste y la estimación son bastante
razonables. discutiremos más esto en el apartado de interpretación.

Nótese que en cada uno de los gráficos aparece el nombre del programa usado y
del archivo con los parámetros que se necesitan para reproducirlo.

En los mapas A. B, C, D y E mostramos la ubicación geográfica de los perfiles
(porciones de vuelos) que hemos usado para la experimentación. Sus nombres son:

pa872.01 (A), pa873.02 (B), pa872.02 (C), pa879.01 (D), pa879.02 (E)

La tabla 3.1 presenta un resumen suscinto de la experimentación. Los experimen­
tos son 8 con el espectro calculado con períodograma, (prefijo PP en los nombres
de los gráficos) y 2 con el método de máxima entropía (prefijo PMEN); no todos fue­
ron practicados para los 5 perfiles.

En todos los experimentos que mostramos el intervalo de muestreo ha sido de 0.5
km, que es aproximadamente el valor medio del muestreo real.



En los primeros experimentos (PP1 - PP3) el espesor de la corteza magnética. dc.
fue introducido como parámetro (gráficos PP1A, PP1B, PP2A, PP28, PP3A, PP3B),
tomando los valores de 5, 10 y 2 km respectivamente. Cabe notar que a menor valor
ma’sprofundas son las fuentes. como ya se discutió. Es inmediatamente notable. en
estos gráficos y prácticamente en todos los "PP", la gran dispersión de los estimado­

¡ Experimentación con el método espectral 1 t

I PP: períodograma A B C D E4|pMEN; máx¡ma entrop¡a pa872.01 pa873.02 paB72.02 paB79.01 pa879.02

l experi- Ax vent. bordes espesor control
mento mÓV" vent- corteza SUSCGPÍ- comentarios
PP1 0.5 250 0 % 5 km no aceptable
PP2 0.5 250 0% 10 km no fuentes poco profundas
PP3 0.5 250 0% 2 km no fuentes muy profundas
PP4 0.5 250 0% compens. 0.002 - aceptable
(V1) isostática 0.009
PP5 0.5 250 10% compens. 0.002 - fuentes muy profundas
(V2) isostática o_009
PP6 0.5 125 0% compens. 0.002 - fuentes poco profundas

isostática o_009
PP7 0.5 125 10% compens. 0.002- aceptable
(V3) isostática o_oog
PP8 0.5 125 20% compens. 0.002 - baja resolución - fuen­
(v4) isostática 0.009 tes muy profundas

PMEN1 0.5 100 0% 2 km no baja resolución - fuen­
tes muy profundas

PMEN2 0.5 50 0% 2 km no baja resolución - fuen­
tes poco profundas

PMEN3 0.5 100 0% 5 km no baja resolución

TABLA 3.1

Síntesis de la experimentación con el método espectral 1. Para los experimentos
con denominación “PP el espectro fue calculado con transformada de Fourier;
para aquellos con denominación “PMEN se usó el método de máximaentropía.

res.
En la zona del Pasaje de Drake hay a veces estimadores por encima del fondo

del mar, con lo cual son inmediatamente descartables. La explicación que tenemos
para esto está relacionada con la continuación analítica de un campo geopotencial.
En el capítulo 1 vimos la continuación hacia mayores alturas, que suele funcionar
bien con el método de la transformada de Fourier (ver capítulo 1, apéndice R1). La
continuación hacia menores alturas es más difícil porque el ruido numérico se am­
plifica, y hay que recurrir a técnicas especiales para practicarla (Parra & Yáñez,
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1988; Yáñez, 1994). En la zona del Pasaje de Drake las alturas de los vuelos eran
de alrededor de 7 km; Io que hemos hecho para calcular Ia profundidad es simple­
mente descontar el valor de la altura en el centro de Ia ventana móvil. Io que sería
equivalente a hacer una continuación hacia abajo relativamente burda (no totalmen­
t_e,ya que por lo menos la zona de ruido de los espectros ha sido aislada de la ma­
nera que se vio).

En general se observa que Ia profundidad del basamento magnético se hace muy
grande en Ia plataforma del Mar de Weddell.

En los gráficos PP4 a PP8 hemos incorporado la estimación del espesor de cor­
teza magnética con compensación isostática de la topografía y el control de la mag­
netización, “asimilándola” a susceptibilidad, que es el parámetro que manejamos.
Las cotas que aparecen. 0.002 - 0.009 en unidades cgs (0.025 - 0.113 en Sl) son
las mejores que hemos encontrado. al tratar de compatibilizar los resultados que
podiamos esperar con valores más o menos realistas. En estos gráficos puede ocu­
rrir que paraciertas posiciones de la ventana no haya estimadores; la línea quebra­
da continua se interrumpe en este caso y se dibuja una pequeña raya horizontal.

Cabe notar que en las zonas de anomalías de gran amplitud, especialmente en la
plataforma de las Islas Shetland del Sur, muchas veces no hay estimadores; fueron
rechazados por requerir susceptibilidad muy grande. Lo que ocurre es que el mode­
Ioque estamos es particularmente malo en esta zona, en la que hay grandes masas
magnéticas que son intrusiones creadas por la larga historia de subducción en el
margen Pacífico.

En Ia "zona quieta" en la pataforma del Weddell. en la que el campo de anoma­
lías es de muy baja amplitud, también hay a veces falta de estimadores.

En Ia estimación del espectro con el períodograma, hemos experimentado practi­
cando un suavizado en los extremos del perfil previo al ca’lculode la transformada
de Fourier. El suavizado ha sido con ventana medio coseno, de diferentes anchos.
expresados como fracción de la longitud de la ventana móvil o porción de perfil.
Este "ventaneo" redunda en un suavizado del espectro. disminución de la dispersión
pero también de la resolución, y una aumento de las profundidades estimadas.

La tabla 3.1 tiene una columna para comentarios; en ella aparecen como
"aceptables" los experimentos PP4 y PP7 sobre la base de la inspección de estos
perfiles; hemos tenido que resignar subestimac/ón de profundidad en el Pasaje de
Drake para no tener profundidades demasiado exageradas en e/ Mar de Weddell.

Con los parámetros del experimento PP2 hemos aplicado el método a 37 de los
vuelos, y hemos grillado los resultados en Ia región geográfica -64°, -44°, -73°, -62°.
Sustrayendo los valores de la batimetria GEBCO tomados de un archivo global
(DBDBS),hallamos el espesor sedimentario. Los resultados aparecen en LaBrecque
&Ghidella, 1990, 1997. En el apartado que sigue mostraremos los mapas resultan­
tes de los nuevos experimentos.

Los gráficos PMEN contienen parte de Ia experimentación hecha con el método
de maxima entropía para evaluar los espectros. Se observa también dispersión, pe­
ro “dentro de ella" baja resolución. PMEN1 es más o menos parecido a PP3B, am­
bos con espesor de corteza igual a 2 km. aunque en el caso de PMEN1 Ia ventana
móvil es mucho menor, 100 km en lugar de 250 km. Probamos con una ventana de
50 km y el resultado se muestra en PMEN2: fuentes muy poco profundas.

Si comparamos PMEN3 con PP7B, con ventanas móviles similares, vemos que el
último, en la zona del margen, presenta una especie de fosa en Ia profundidad
(aunque con pocos estimadores) y que luego hacia el mar el basamento magnético
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se eleva. En la zona “continental” (Península, islas. plataforma) hay más estimacio­
nes poco profundas en PP7B que en PMEN3. Hay que tener en cuenta que este
perfil, el pa873.02, pasa bastante al Sur de la cuenca del Bransfield; la anomalía
ubicada a los 650 km, que es la que esta alineada con la de las Islas Shetland, es
de menor intensidad, con lo cual sus fuentes seguramente no son bloques tan gran­
des. Sin embargo, PMEN3 y PMEN2 dan un valle profundo en ese lugar.

3.1.3 Mapas

Con los parámetros correspondientes a los experimentos PP4. PP5, PP7 y PP8
de la tabla 3.1 aplicamos el método a 37 de los vuelos USAC en una región que
abarca, además del mar de Weddell. parte del pasaje de Drake. En el mapa U se
muestra la ubicación de los puntos dato. El avance de la ventana móvil fue de 10 km
en todos los casos. En la zona de plataforma en el mar de Weddell. donde el campo
de anomalías es chato, se nota una disminución en la densidad de estimadores de­
bido a los rechazos resultantes de susceptibilidad fuera de las cotas que figuran en
la tabla; en este caso las susceptibilidades fueron rechazadas por muy bajas, infe­
riores a la cota menor.

A los valores resultantes les aplicamos la proyección estereográfica polar y en
ese dominio (rectangular) practicamos un grillado con un intervalo de grilla de 50
km; volvimos luego los puntos a coordenadas geográficas y grillamos de nuevo,
con una celda de 10 minutos de ancho en longitud y 5 en latitud. De esta manera
obtuvimos mapas de la profundidad al techo del basamento magnético estimada.
Restando en cada punto la profundidad del mar obtenida de la compilación DBDB5
corregida, obtuvimos estimaciones del espesor sedimentario. Hicimos todo esto pa­
ra los cuatro juegos de parámetros V1. V2, V3 y V4 (tabla 3.1). En los mapas V1 ­
V4 mostramos las estimaciones de espesor sedimentario.

Las versiones 2 y 4 dan espesores en general mayores; en particular la versión 4,
que tiene la mayor suavización relativa del espectro (ventana móvil de 125 km,
ventana de suavizado de 25 km) es la que da las profundidades más grandes. En
todos los casos se nota un crecimiento muy importante del espesor sedimentario a
partir de Ia costa de la PA, que alcanza su máxima expresión en el borde de plata­
forma continental. Siguiendo hacia el Este, el espesor disminuye.

En Ia zona del pasaje de Drake. hay amplias áreas con espesor menor que 500
m; sabemos que estos valores representan una subestimación, que ya habíamos
notado de la observación de los perfiles individuales. Es porque en esa zona la altu­
ra de vuelo fue grande: 7000 m; ni este método ni ninguno de los otros son del todo
buenos para apreciar la profundidad absoluta a las fuentes.

Tampoco son buenos los resultados en la cuenca del Bransfield y es por la falta
de resolución de este método; la cuanca tiene un ancho de alrededor de 100 km,
menor que el ancho de la ventana móvil.

Sin embargo, los resultados son razonables en el mar de Weddell, en el borde de
la cuenca de Powell y el ridge de Scotia Norte.

De las cuatro versiones consideramos como elegible Ia número 3. La 2 y la 4 dan
espesores demasiado grandes; en la 1 se nota exageración de los efectos de borde
en las terminaciones de las anomalías magnéticas estructurales.

Más adelante, en el apartado 4. discutiremos los resultados obtenidos en relación
con los aspectos geológicos y morfológicos en la zona del mar de Weddell.
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3.2 Método de Werner

3.2.1 Cálculos

Para experimentar con este método se desarrolló un programa en FORTRAN,
que fue evolucionando con el tiempo. La última versión es wern96.

El programa lee los datos de un perfil de anomalías: posición, que puede estar
dada como latitud, longitud y altura, o distancia y altura; anomalía magnética y to_­
pografía. Se trabaja básicamente con posición y anomalía magnética. La topografía
se usa solamente para graficar. El algoritmo para hallar Ia profundidad usa distancia
y anomalía; al resultado obtenido se le resta la altura para obtener la profundidad
desde la superficie de la tierra.

Los datos de distancia son interpolados para obtener valores equiespaciados a
intervalos Ax, Ax es un parámetro de entrada al programa. En Ia subrutina de inter­
polación se guarda el gradiente horizontal, que será usado para la derivada.

Después de la interpolación, se practica un ajuste por cuadrados mínimos para
remover una recta a todo el perfil, y a continuación se calcula la transformada de
Fourier usando el algoritmo de la transformada rápida. Como para este cálculo se
necesita un número de datos que sea potencia entera de 2. se extiende el perfil re­
llenando con ceros los datos faltantes. Esta transformación se hace para poder fil­
trar Ias anomalías con un filtro pasabajos en el dominio de los números de onda. El
filtro aplica una ventana medio coseno entre dos valores de longitud de onda que se
ingresan como parámetros. En general no hace falta filtrar mucho la anomalía, de
manera que este paso no sería muy necesario. pero el proceso está dentro de un
ciclo al cual va luego la derivada y ésta sí requiere suavizado.

Cada perfil es recorrido por una ventana móvil cuyo ancho en km se ingresa co­
mo parámetro. El avance a Io largo del perfil con la ventana es también ingresado
como parámetro, no pudiendo, por supuesto. ser menor que Ax.

La parte principal del cálculo de profundidad se encuentra en la subrutina werner,
obtenida por gentileza de Gonzalo Yáñez, a la que llegan los datos de una ventana
y que resuelve para ellos la ecuación 2.2.12 por regresión múltiple. El número de
datos de la ventana móvil debe ser mayor que 7, para poder calcular los 7 ou. El
proceso de ajuste permite obtener los correspondientes errores de dispersión para
las (l¡.

Traemos aquí la ecuación (2.2.12):

0L1x'1+0sz3 lonax2 l (14X'l a5 I (IGXT ¡(1777- sz (2.2.12)

De la comparación de (2.2.12) con (2.2.11) surgen las siguientes ecuaciones pa­
ra las incógnitas finales, de las cuales las principales son xoy h:
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or1 : E

a2 D —2x05

0.3 C —2x00 + E(xg + hz)

a4 = B + D(xg + h?) —2x0C (3.2.1)

a5 = A- on + C(xá + hz)

a6 : 2xo

0.7: +hz)

A continuación revisamos el me'todo (regresión múltiple) para obtener las 0L,-a
partir de los datos.

Los valores de x y los de Tson variables a lo largo de la ventana móvil. Sea N el
número de elementos de esta ventana. Entonces la ecuación 2.2.12 será válida pa­
ra cada uno de los N puntos; seajuno de ellos. Se tendrá:

2 1

a1x7+a2x7+a3x¡ +(14X¡+0.5+a6x¡T¡+a7T¡+5].= (3 2 2)
(11M¡1+0.2M¡1+O.3M¡1+0.4M¡1+0.5M¡1+a5Mj1+C17Ml1+€j=

Se tiene entonces un sistema lineal cuyas incógnitas son las ou.Hemos definido
Ia matriz Mjk(de Nx7 elementos) y el vector P¡, de N elementos. Los s,-representan
los errores resultantes de cada observación, que se suponen no correlacionados, de
valor medio nulo y de varianza 02.

La segunda de las 3.2.2 se puede escribir también asi:

Ma + e = P (3.2.3)

La suma cuadrática de los errores está dada por:

s(a) z c’c = (P —Ma)’(P —Ma), (3.2.4)

donde el supraíndíce Tsignifica matriz transpuesta. Se trata de encontrar el estima­
dor á que minimice S.

Siguiendo a Box &Jenkins. 1980, escribimos la identidad:

P- Mor-, P- Md —M(a -á) (3.2.5)

Se puede demostrar que si se elige:

A r '1 r
a:-(M M) M P (3.2.6)

se obtiene:

s(a) —S(á) i (a á)’M’M(a ya) (3.2.7)
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Como el segundo término del segundo miembro es cuadrático positivo. S será
minima para a = á.

La suma de los errores cuadráticos en el minimo es:

S(á) PTP+ dTMTMd (3.2.8)

El estimador insesgado de 02es (Box &Jenkins, 1980):

S ­
o? z -@ (3.2.9)

La matriz de covarianza de los estimadores es:

V(a) : cov[á’.á] = (MTM)"cs2= Ho2 (3.2.10)

H=(M’M)" (3.2.11)
El error de cada estimador a; es:

0201,.) = H,.,.cs2 (3.2.12)

3.2.2 Resultados

La subrutina werner calcula, para cada posición de la ventana móvil, la matriz M,
el vector P y la matriz H. Usa la ecuación 3.2.6 para obtener las al, y la 3.2.12 para
obtener los errores. Usando las últimas 2 ecuaciones de las 3.2.1 se obtienen Xo(la
posición horizontal del vértice) y h, su profundidad. Si el modelo propuesto es malo
por diferentes motivos (estructuras no bidimensionales. vértices muy juntos, varia­
ciones grandes de susceptibilidad, ruido, especialmente en las derivadas) hay in­
consistencias matemáticas: puede ser que la matriz H no exista, o que el valor de a7
sea negativo. En esos casos no se obtienen estimadores.

El cálculo de errores permite un criterio de aceptación o rechazo. según un valor
de tolerancia para el error que se especifica como parámetro de entrada al progra­
ma.

Otro control para la aceptación o rechazo que hemos implementado tiene que ver
con una estimación de Ia magnetización o de la susceptibilidad de las rocas del ba­
samento cuyo relieve estamos intentando modelar. Si comparamos Ia ecuación
2.2.11 con las ecuaciones 2.2.5, vemos las interpretaciones de A y de B en 2.2.11:

A 2MClmC,hsenE)cosd>

B w 2MCImC, sen esend>

para derivada horizontal, y:

(3.2.13)

A —2MC.mC,hsen 986mb
(3.2.14)

B 2MC.mC, sen 0 cos d)
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para derivada vertical. En ambos casos es:

A 2

Q = (í) + B2 = 2MCImC,|sen6| (3.2.15)

Si se supone que la magnetización es inducida, como en M328 - M330, se obtiene:

Q = 2KFC2ISGÑGI (3.2.16)

con:
C2= 1- coszl sen2(D -A) (3.2.17)

donde K es la susceptibilidad magnética, l y D son inclinación y declinación del
campo regional, y A es el azimut o rumbo del perfil. l, D, A y F se conocen para el
perfil; sene (el ángulo entre dos secciones rectas del relieve del tope del basamen­
to, ver figura ) no se conoce. Pero de todos modos se puede establecer una cota
para K.Será:

Q
:Kc

Kcse puede calcular. y si da muy grande rechazar el estimador de profundidad.

Los gráficos wern1 a wern10 muestran la experimentación realizada con el méto­
do de Werner. Mostramos sólo el perfil pa873.02 porque es el más interesante para
este método; los otros perfiles no aportan mucho más a las conclusiones que se
pueden obtener.

Para todos los gráficos en la parte superior hay dos curvas que representan Ia
anomalía: sin filtrar, y. corrida un poco más abajo, filtrada pasabajos aplicando una
ventana medio coseno entre las longitudes de onda lo. y lo" Para los valores usa­
dos el efecto de este filtrado es prácticamente indistinguible, por lo menos en esta
escala del graficado.

El perfil del medio en cada gráfico es la derivada horizontal de la anomalía; tam­
bién aquí hemos representado dos curvas. La superior es la derivada calculada
usando diferencias entre puntos dato sucesivos y suavizada un poco (promedio
móvil de ancho igual a un intervalo Ax), porque como se puede apreciar es muy rui­
dosa, aun con este suavizado. El gráfico sería engorroso si no se lo practicara. La
curva corrida un poco más abajo es la anterior a la que se le ha aplicado un filtro
pasabajos también con ventana medio coseno en la transformada de Fourier con
longitudes de onda de c0rte A43y 7to..sobre las que discutiremos al mostrar los
ejemplos. Hemos experimentado mucho con diferentes valores, y aún con otros
métodos de filtrado. El problema de la estimación de la derivada, que en principio
parece simple, resultó ser el peor de los problemas de este método. Si Ia derivada
se suaviza muy poco, los estimadores son muy superficiales y su dispersión produ­
ce una distribución aproximadamente uniforme en profundidad. El método alternati­
vo de filtrado que hemos usado se aplica simultáneamente a Ia interpolación de Ia
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anomalía y a la estimación de la derivada. Es un método muy simple, que hemos
usado para filtrar datos GPS y estimar la velocidad del buque en gravimetría marina
(Ghidella et al., 1995; Ghidella & Holik, 1995, Lawver et a|., 1995), con buenos re­
sultados. Consiste en recorrer el perfil de datos con una ventana móvil, con cuyo
ancho se puede experimentar. y utilizando todos los puntos que caben dentro de la
ventana practicar un ajuste lineal por cuadrados mínimos. Como resultado del ajuste
se obtiene una recta, cuyo valor en el centro de la ventana es la anomalía interpola­
da y cuya pendiente es Ia derivada. Por supuesto, cuanto mayor es el ancho de la
ventana mayor es el efecto suavizante.

EI perfil inferior representa la topografía y los estimadores de profundidad con
símbolos y líneas verticales que muestran los errores en el ajuste. Los cuadrados
indican soluciones tipo digue y los otros símbolos vértices de cambio de pendiente
en el relieve del basamento magnético como se vio en la sección 2.2.

En cada uno de los gráficos aparecen también los valores correspondientes de
del ancho de la ventana, de la toleranciade aceptación o rechazo según el error

(t_ol,que es la inversa del error relativo), las cotas de susceptibilidad y el método de
filtrado de la derivada.

El gráfico wern1 muestra una dispersión bastante grande de estimadores; en la
zona del Pasaje de Drake (entre 0 y 500 km para este perfil) hay estimadores por
encima del fondo oceánico. Pasando la Península Antártica (distancia mayor que
850 km en este perfil) los estimadores se profundizan, salvo cerca de la posición
900 km que es donde se encuentra la isla Robertson y los Nunataks Foca, de rocas
volcánicas. Cabe notar que para este caso se usaron cotas muy amplias de suscep­
tibilidad: en unidades cgs, 0.001 es muy baja, y 0.015 muy alta. EI gráfico wern2 di­
fiere del anterior solamente en las cotas de susceptibilidad. Cabe notar que hay mu­
chos menos estimadores, y que no hay tantos por encima de Ia superficie en le Pa­
saje de Drake. Como vimos en la discusión que precedió a la ecuación 3.2.18, so­
lamente Ia cota superior de la susceptibilidad está bien determinada; al poner una
cota inferiorestamos seguramente rechazando valores que podrían ser aceptables,
dado que la 3.2.18 es válida sólo para serie =1. O sea que según esa ecuación es­
tamos exagerando en el rechazo de estimadores. Pero consideramos preferible re­
chazar de más que Io contrario; como se apreciará en otros gráficos de esta experi­
mentación, los estimadores de susceptibilidad menor que 0.003 en general son po­
co aceptables.

Tanto en wern1 como en wern2 las longitudes de onda de corte fueron: la = 5 y
le. = 2 km para Ia anomalía, y Kc.= 100 y 1°.: 10 km para la derivada. Este corte en
la derivada es muy grande.

En el gráfico wern3 aparece la anomalía también filtrada en 100. 10. para apre­
ciar la distorsión que produce. Por supuesto, se suavizan los picos más agudos, pe­
ro además se observa que hay más estimadores tipo dique, y bastante profundos.
Estamos viendo entonces que a mayor suavizado (aunque no sea muy notorio en Ia
escala del gra’fico)ma’sprofundos son los estimadores.

Consideramos entonces que a la anomalía no hay que suavizarla, o bien suavi­
zarla muy poco. En el gráfico wern4 Ia anomalía esta' suavizada en 5, 2 y la deriva­
da en 100, 2. No hay límite inferior para la susceptibilidad. Los estimadores tienen
una dispersión mayor que la de su valor promedio. En la zona del Pasaje de Drake .
Península Antártica e lsla Robertson el avión volaba a aproximadamente 6.5 km de
altura. y se tienen estimadores por encima del nivel del mar. La curva de la derivada
filtrada parece contener una importante componente de ruido.
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En wern5 se ha hecho lo mismo que en wern4 excepto por la cota inferior de Ia
susceptibilidad. Puede apreciarse que han desaparecido gran cantidad de estima­
dores, y especialmente los anómalos.

En wern6 la anomalía magnética no está filtrada y Ia derivada está calculada con
el método alternativo descripto más arriba (notar que en el gráfico dice ¡der = 1). EI
ancho de Ia ventana para el ajuste por cuadrados mínimos fue de 10 km. Es de no­
tar que el perfilde profundidades obtenido en este caso se parece al de wern4, aún
cuando la curva de Ia derivada filtrada es más suave. La diferencia principal es que
casi no hay estimadores tipo dique (cuadraditos), y posiblemente sea porque la
anomalía filtrada es menos suave en este caso.

El gráfico wern7, también con ¡der = 1, da resultados parecidos a los de wern5. o
sea que al eliminar los estimadores de susceptibilidad baja quedan solamente los
que provocan el pico agudo que aparece sobre Ia Península.

En wern8 el filtrado es igual que en wern7, pero el ancho de la ventana móvil pa­
ra Ia regresión múltiple se ha duplicado. El resultado es que aparecen más estima­
dores aceptados, y mas o menos razonables. En wern9, que fue hecho con los mís­
mos parámetros pero con una ventana un poco mayor, propicia para las profundida­
des más grandes, desaparecieron los puntos de Ia Peninsula y aparecieron algunos
en el mar de Weddell (entre los 1300 y 1500 km del perfil). En wern10 la ventana es
un poco más ancha y aparece un grupo de estimadores profundos en el mar de
Weddell.

3.2.3 Conclusiones

o EI método permite trabajar con ventanas más angostas que el método espectral
1, pero para captar las fuentes muy profundas (15 km) la ventana tiene que ser
de por lo menos 30 km.

o La estimación de la derivada es, tanto para este método como para otros méto­
dos geopotenciales, un problema importante y difícil de resolver debido al ruido.
Es necesario suavizar los datos para eliminar el ruido, y los resultados dependen
fuertemente del suavizado. Si se suaviza mucho se obtiene una distribución más
uniforme a lo largo del perfil, y los estimadores son muy profundos. El suavizado
debe ser el mínimo posible. Para cada caso hay que experimentar para decidir
cuál es el mínimo.
El control de Ia susceptibilidad permite eliminar valores espúreos. aunque la con­
trapartida es que se eliminan también valores buenos. De todos modos es nece­
sario experimentar con las cotas que conviene usar.

o Después de ajustados los filtros y las cotas de susceptibilidad conviene aplicar el
método con varios anchos de ventana y graficar juntos todos los estimadores re­
sultantes, como en el gráfico wern11, que junta los resultados de ventanas de 10.
20. 30 y 40 km. Se observa entonces una dispersión vertical muy grande y una
dispersión horizontal menor en valor relativo. Para decidir qué valores se consi­
deran como representativos de la profundidad del basamento magnético tal vez la
regla sería elegir las zonas de mayor densidad de estimadores. Hemos intentado
hacerlo automáticamente con un programa que lee eI conjunto de estimadores y
calcula Ia densidad de los mismos. No logramos obtener un resultado práctico.
sigue siendo mejor la inspección visual.
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3.2.4 Desarrollo futuro

Respecto a la aceptación o rechazo de estimadores nos quedó una prueba sin
hacer. que tiene que ver con la ecuación 2.2.11 y con las 3.2.1, y que consiste en
analizar la influencia de los vértices vecinos, determinada por los coeficientes C, D y
E. Una vez hallados todos los coeficientes, y aceptado un par de valores h, xo. se
podrían calcular y comparar:

hiz con C + on + Ex:

Si el segundo miembro es mayor que el primero, cabría pensar que el estimador
es dudoso. Pero esto requiere experimentación.

Un experimento más que podría hacerse es graficar los simbolos en colores re­
lacionados con el valor de la susceptibilidad estimada y ver si eso contribuye a au­
mentar la definición.

Otra posibilidad es hacer mapas de distancia - profundidad con la densidad de
estimadores como tercera variable, graficando isolíneas o imágenes en tonos de
gris o colores. En este caso habría que experimentar con el intervan de grilla y con
la forma de determinar la densidad, que podría hacerse aplicando pesos inversa­
mente proporcionales a los errores de los estimadores. y tal vez no rechazar valores
de susceptibilidad pero tenerlos en cuenta con pesos que disminuyan la influencia
de aquellos demasiado chicos o demasiado grandes.

Y como muy importante, experimentar con otros conjuntos de datos. Tenemos
datos para hacerlo: los del programa ARGUS (Ghidella et a|.. 1994). datos aero­
magnéticos en Ia plataforma argentina.

3.3 Función analítica

Hemos experimentado con esta función determinando los máximos de su valor
absoluto y calculando la profundidad de las fuentes como el semiancho del máximo.
EI problema de la superposición de vértices es más molesto en este caso que en el
método de Werner. Nabighian (1972) muestra resultados buenos pero para el caso
de perfiles sintéticos o anomalías aisladas. El método no es práctico para ser usado
en forma automática.

3.4 Método de O’Brien

3.4.1 Cálculos

El programa que escribimos para implementar este método se llama douglas.
Trabaja sobre un trozo de perfil de alrededor de 400 km de largo. No hemos imple­
mentado el recorrido de un perfil con una ventana móvil. Hace falta calcular la deri­
vada horizontal, ya que el método se basa en ella. Este cálculo se hace igual que en
el método de Werner (apartado 3.2.1).

El programa calcula luego la función analítica a(x). Lo hace por dos motivos: en
primer lugar. porque necesita la transformada de Hilbert del perfil de derivadas, y
ésta es la parte imaginaria de a(x) (ecuaciones 2.2.9 y 2.3.1). En segundo lugar,
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porque la ubicación de los máximos de |a(x)[ se usa para restringir la ambigüedad
de la determinación de la posición de la fuente debida a Ia fase en 2.4.8.

El valor del corrimiento s se ingresa como parámetro. Dado un valor de s, y el
valor del número de onda Á,en el cual el espectro está invadido por ruido, ya sea
numérico o de medición. se puede determinar el número máximo de fuentes que se
pueden resolver sin invadir la zona de ruido, como se vio en el apartado 2.4. Se de­

seará que sea Ms <j,, donde j, = ILL= Á,(N—-1)Ax,siendo N el número de puntos
del perfil. Entonces el valor máximo posible de fuentes a determinar será:

j,M = — 3.4.1
s < >

El programa douglas determina este valor, y hace el intento de resolver las Mmax
fuentes. Para a ello, calcula las TFD corridas para corrimientos que van de 1 a Mm”.
Usando regresión múltiple (como en el método de Werner) pero ahora aplicada a la
ecuación 2.4.4 halla los coeficientes A1 AM.En esta parte se analizan los errores
de ajuste. poniendo cotas determinadas por la experimentación. Si los errores son
superan las cotas, se reduce el valor de M hasta encontrar errores aceptables. En­
tonces se hallan las M raíces complejas (ecuación 2.4.6). Para cada una de las M
raíces se determinan los valores rm y nm, usando la ecuación 2.4.8, que re­
escribimos aquí:

21K Zn
sq,l nl sn,,1

z =e N e N (2.4.8)

La profundidad de la fuente m es rmAx,y la posición respecto al origen del perfil
es x,,,= nmAx.En la posición es donde hay ambigüedad: se puede agregar un térmi­
no aditivo en el exponente imaginario de 2.4.8 que sea múltiplo entero de 21: satis­
faciendo igualmente la ecuación. Esto se traduce en una indeterminación de la po­
sucnon:

Axm; tgAX (3.4.2)
donde tes un número entero cualquiera. Por ejemplo. para N = 1000, s = 5 y Ax =
0.5 km, la indeterminación es de múltiplos de 100 km. Una indeterminación tal como
esta, se puede salvar mediante la observación de los datos. Pero hemos intentado
hacerlo de manera automática como comentamos en el apartado 2.4: douglas busca
las posiciones de los máximos de Ia función analítica y las guarda. Determina la
posición x”,con t= 0, y a partir de alli incrementa trecorriendo las posiciones de los
máximos y eligiendo aquella con Ia que obtiene una diferencia menor.

3.4.1 Resultados

Mostramos tres resultados de la experimentación realizada. En el gráfico dou1
tenemos un trozo del perfil pa872.01, que pasa donde están las anomalías más in­
tensas. En la parte superior está graficada la derivada sin suavizar, y con un corri­
miento de alrededor de 1 cm hacia abajo la derivada suavizada. En color gris apare­
ce Ia anomalía magnética. Notamos que sólo 5 estimadores sobrevivieron. Tal vez
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las cotas de error que usamos fueron demasiado restrictivas. En la figura aparece
también la función analítica con los máximos señalados. También hemos puesto
condiciones para la elección de los máximos, seleccionando sólo los más destaca­
dos. Estas condiciones podrían revisarse con más experimentación. En la parte in­
ferior de Ia figura (donde dice “variable corrida") hemos graficado las antitransfor­
madas del perfil de partida en los dos últimos pasos del corrimiento, para verificar el
estado de la señal con la intención de controlar que todavía sea apreciable.

En el gráfico dou2 presentamos un experimento sintético. El perfil usado fue ge­
nerado por el cálcqu directo de Ia derivada. Se trata de un perfil Este - Oeste gene­
rado por un cuerpo poligonal semi infinito con un vértice a 10 km de profundidad
ubicado a los 200 km, y otro de 5 km ubicado a los 300 km. EI campo inductor es de
38000 nT, y la susceptibilidad 0.008 cgs. Notamos que la estimación es muy buena
en este caso. Es porque la derivada no tiene prácticamente ruido.

En dou3 mostramos un experimento más exigente para el método. El perfil usado
fue generado igual que en dou2 pero con los dos vértices de profundidades de 5 y
10 km ubicados en la misma posición. Como se pude apreciar, el método puede re­
solverlos.

3.4.1 Conclusiones

Este método es bastante prometedor y el de formulación más consistente de los
que hemos visto. Requeriría continuación de la experimentación, sobre todo en lo
que se refiere a probar los criterios para la elección del número de fuentes a resol­
ver y Ia elección de la posición de las mismas. Aunque lleva mucho más cálcqu que
los otros métodos, con la gran velocidad de procesamiento que tienen las computa­
doras actualmente este no sería un problema. Queda como candidato para desarro­
IIo futuro.

3.5 Método de Phillips

3.5.1 Cálculos

Traemos nuevamente aquí la fórmula de la anomalía creada por un dique, combi­
nando 2.5.1 con 2.5.2:

T(x) : ZMÉÍC“ Sang-[h coso + (x —xo) sen (1)] (2.5.2)
(x —xo) + h2

En el Apéndice M (ec. M6.11) tenemos las derivadas horizontal y vertical de la
anomalía creada por un placa semi infinita, con un lado formando un ángulo [3con la
vertical. y 0Lcon la horizontal; las modificamos un poco, poniendo Zo.X0en lugar de
2,, x, para la ubicación del vértice superior:

8T [Ï’Ó(Z—Zo)+°°s’d’(x_x°)l
—¿——-- 2MC,,,,C, sena('Z R

=2Mc,mC,senahand)“’ “€290st ‘ í)!(.

(M6.11)
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Si además en M6.11 ponemos z=0 y zo=h y explicitamos R, obtenemos:

a— z 2MC,,,,C, senalCOSMX —x°2)_ send) h]
‘z (x —xo) + h2

z 2Molino/send[senc1>(x- x02+ coscbh]
UX (x —xo) + h2

T:
Z )

(3.5.1)

T
X

Ahora bien, comparando 2.5.2 con T, en 3.5.1 vemos que coinciden salvo el factor
t, como cabría esperar: la anomalía creada por el dique el la derivada horizontal de
la anomalía creada por la placa del mismo ángqu multiplicada por t.

Además, habíamos visto en el apartado 2.2 que:

Tz(x) = —H(Tx(x)) (2.2.9)

O sea que Tzes la transformada de Hilbert de Tx.

Si se escribe T1= th, y se define:

A(x) = T(x)-iT1(x) (3.5.2)

resulta:

I'm

A(x) = 2Mt CMc, senan-w-¡e - (3.5.3)
h + ¡(x —x0)

que es, salvo el factor t, Ia función analítica obtenida en el apartado 2.3.

A continuación escribimos las ecuaciones para T1y T, para tenerlas explícitas.
aunque sean casi iguales a las 3.5.1:

[cosd>(x —xo) —seno h]
T1= 2tMC,,,,C, sena 2

(x-Xo) +h2 (354)
[send>(x —x0) + cosqh] ' 'T=2tMC,,,,C,sena 2

(x xo) l h2

Como habíamos visto en 2.3, los máximos del cuadrado complejo de A(x) estan
centrados en los diques y no tienen el corrimiento provocado por los ángulos de
declinación e inclinación de magnetización y campo principal.

En lugar de usar directamente el perfíl de anomalías magnéticas T,-.Philllips cal­
cula primero su transformada de Hilbert Tn. y con 3.5.2 obtiene una serie de valores
complejos A,—.Para aplicar las fórmulas de Ia teoria (apartado 2.5) se necesita la su­
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cesión de autocorrelaciones de T,-.o sea (br. Ésta puede obtenerse teniendo en
cuenta 3.5.2, con lo cual se llega a:

4),,(x) : Mx) + d>T‘(x)—Íd>TT1(x)—id>r‘T(x) (3.5.5)

Y como:

Mx) = d>r,(x) (3.5.6)

entonces:

dm= 24>r-¡ (términos de correlación cruzada) (3.5.7)

con Io cual de la parte real de la autocorrelación du se obtiene (brque es lo que se
necesita para la ecuación 2.5.9.

Creemos que es una complicación innecesaria usar Ia función analítica en este
caso. La idea de Phillips es minimizar Ia influencia del corrimiento de los máximos y
los mínimos de la anomalía respecto a la posición de cada dique; vimos en el apar­
tado 2.3 que Ia función analítica tiene un máximo justo encima del dique y en cam­
bio Ia anomalía tiene un máximo y un minimo desplazados respecto a Ia posición del
mismo dependiendo de su inclinación y del campo magnético ambiental. Pero 3.5.7
es una identidad, con lo cual no vemos la ventaja de pasar por «1),;para luego usar
abr.Además, como se vio en 2.5.9 la dependencia angular queda de todos modos
aislada en un factor multiplicativotanto al usar el espectro de potencias como las
autocorrelaciones.

3.5.1.1 Programa de cálcqu original

El método original está explicado en Phillips (1978). que incluye el correspon­
diente programa en lenguaje FORTRAN. Inicialmente lo hemos usado tal como es­
taba. con mínimas adaptaciones para adecuar la entrada de datos y el método de
graficación. EI nombre del programa es phílaa.

En el programa se hace Iosiguiente:

o Se lee el perfil de datos; se remueve un ajuste lineal, con Io cual el promedio
queda nulo.
Se interpola para obtener valores equiespaciados a un intervalo de muestreo Ax
convenientemente elegido; resulta un número de muestras N.

o Se halla el primer número mayor que N (N2),que es potencia entera de 2 para
poder usar el algoritmo de la transformada rápida de Fourier (DFFT).

o Se aplica el método de Burg para ajustar un modelo AR (filtro de predicción) a la
serie equiespaciada y se Io usa para completar los valores faltantes de orden
N+1 a N2.

o Se calcula la DFFT dela serie. De 2.2.8 y de 3.5.2 puede deducirse que:
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2Ï(k) para k > 0

Á(k) e f(k) para k : o (3.5.8)

O para k < 0

donde Á(k) es la transformada de Fourier de A(x).

o Se aplica esta fórmula y se obtiene la transformada de A(x); se antitransforma y
se obtiene Ia serie de valores complejos de A(x).
Sigue luego un ciclo de m/2 pasos para calcular los coeficientes del modelo AR y
las autocorrelaciones hasta orden m (siempre hemos usado m=4) para obtener
los correspondientes valores de profundidad aplicando la ecuación 2.5.11 cada
vez. En cada paso de este ciclo se calculan dos autocorrelaciones, una impar y
otra par (i.e: 1 y 2; 3 y 4) para cada ubicación de la ventana móvil. O sea que el
ciclo está divididoen dos partes, en cada una de las cuales se hace:
—Unaprimera recorrida del perfil donde se calculan los vectores backward y for­

ward (E222) usando toda la serie de datos.
—Unasegunda recorrida del perfil con una ventana móvil para estimar Ia profun­

didad; aquí se cacula cada coeficiente de reflexión usando sólo los elementos
de los vectores b y f que abarcan la ventana.

Por que este desdoblamiento del proceso de cálculo? Nos costó entenderlo, por­
que a nuestro juicio no tiene sentido. Para autocorrelaciones de orden impar, está
usando una ventana con un número par de elementos. y para orden par, número
impar. Además para cada orden de correlación se mueve en una unidad el punto al
cual se asigna el estimador. Las fórmulas de los vectores f y b están mal: en cada
paso resta el orden de la autocorrre/ación en lugar de restar 1 como en la fórmula
E320. Otra cosa que consideramos errónea es que a medida que se avanza en un
orden se "recorta" la serie de datos en media ventana móvilen los extremos. cuando
en realidad se tiene que recortar en una unidad. Aparentemente es una confusión
entre corrimientos diferentes: el de la ventana móvil y el del orden de la autocorre­
lación.

Se introduce una innovación que consideramos válida e interesante. Consiste en
aplicar pesos a los coeficientes de reflexión centrados en el punto en el que va a
determinar la profundidad para centralizar Ia influencia de los b y fen ese lugar. Re­
sulta Ia siguiente fórmula, donde n es el índice relacionado con la ubicación del es­
timador en el perfil:

j Mi"2 (prim
Z: wifn-¡bn-l

i Mi2c,, 2 (3.5.9)77” '
2 (p)2

Z W¡(fn-¡| +
M

2

b,‘,‘Ï),-I2)
Í

donde M + 1 es el ancho de Ia ventana; los w,-son los pesos. dados por:



1

W . 2 2(ij) +hn
(3.5.10)Í

Estos pesos (notar quej = 0 en el centro de Ia ventana) tienen un decaimiento hacia
los bordes de la misma similar al de T(x) en 3.5.4, hacia ambos lados de la fuente
(dique) ubicada en x = xo. Para cada paso de los 4 mencionados se usa el valor de
hnestimado en el paso anterior; en el primer paso se usa un valor de 2 km.

La fórmula 3.5.9 está escrita según nuestro replanteo del método, que veremos
en párrafos más adelante.

En su trabajo (1978) Phillips indica que conviene analizar la convergencia de los
valores estimados, en general 4. Como el modelo supone que el basamento es bi­
dimensional con magnetización no correlacionada, cuando los datos se correspon­
den con esta suposición las 4 estimaciones deben ser casi iguales. Si la estructura
del basamento no es bidimensional Phillips dice que habrá exceso de alta frecuen­
cia en el perfil y las autocorrelaciones serán picos muy agudos. Como resultado. se
tendrá que el primer estimador dará profundidad menor que Ia real y los sucesivos
menor aún. Si, en cambio, el basamento es bidimensional pero la magnetización es
correlacionada, la autocorrelación será mayor que la predicha. La profundidad esti­
mada de la primera autocorrelación será mayor que Ia real, y las sucesivas mayores
aún. Entonces aconseja analizar los resultados sucesivos y poner cotas para las
diferencias obtenidas, como para decidir si se pueden aceptar. En caso de cumplir­
se las condiciones, recomienda usar el resultado correspondiente a la primera auto­
correlación.

En el mapa PH mostramos la ubicación de tres perfiles que hemos usado para
parte de Ia experimentación. Son secciones de dos cruceros en Ia plataforma conti­
nental argentina y Océano Atlántico, el C1505 y el ¡1578 (GEODAS Cdrom). Por ra­
zones relacionadas con otros trabajos, que no cabe detallar ahora, están divididos
en secciones, de la cuales usamos las c1505.r12, ¡1578.r12 e ¡1578.r23.

Los gráficos PH1, PH2 y PH3 muestran los resultados del programa phi/aa junto
con los correspondientes perfiles de anomalías magnéticas, batimetría extraída de
la compilación DBDBS,y profundidad del basamento acústico obtenida de un archi­
vo resultante de la digitalización del mapa de Ludwig et a|., 1978.

En los tres casos se observan valles muy profundos intercalados entre picos. En
el fondo de los valles las diferencias entre estimadores suele ser muy grande. En
PH1 hay valles anchos en los bordes de ia cuenca que se observa en el gráfico, que
es la del Colorado, y en el centro de la cuenca algunos picos o altos del basamento
magnético. Estimadores sucesivos en general han dado de profundidad creciente en
este perfil, Io cual según Phillips (1978) significaría magnetización con alta autoco­
rrelación. En PH2 puede observarse que en Ia zona oceánica hay poca diferencia
entre estimadores sucesivos, pero que ésta aumenta al entrar en Ia zona sur de Ia
cuenca del Colorado. En PH3 aparece un valle profundísimo en el borde de la
cuenca del Colorado. La cuenca ubicada más hacia la derecha en el perfil es la del
Salado. En esta zona hay gran divergencia de estimadores sucesivos, haciéndose
cada vez más profundos.

Phillips (1978) obtuvo buenos resultados aplicando este método. En su trabajo
presenta una muestra de datos y de resultados para probar el programa y verificar
posibles errores en la adaptación. Hicimos este examen con resultados satisfacto­
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rios, obtuvimos valores idénticos. Kovacs & Vogt (1982) aplicaron el mismo método
en el Océano Ártico. De ambos trabajos se desprende que es muy importante anali­
zar la convergencia de los estimadores sucesivos. y experimentar para elegir crite­
rios de aceptación o rechazo. En general se observa que Ia mejorconvergencia esta
en los picos y no en los valles y sus flancos. En ambos trabajos se comparan los
gráfico de los estimadores con las imágenes de los reflectores sísmicos. Siguiendo
estas ideas, creamos el programa derphil. que lee una salida de phi/aa y la analiza
para seleccionar resultados. Además de tener en cuenta el comportamiento de es­
timadores sucesivos, derphil considera Ia derivada o gradiente del primer estimador,
que según Phillips siempre es el más confiable. El gráfico PH4 muestra el resultado
de aplicar derphil a la salida correspondiente a PH3. Hemos experimentado con los
criterios. La idea era rechazar gradientes absurdos y errores grandes. Observando
simultáneamente PH3 y PH4, y teniendo particularmente en cuenta la curva del ba­
samento acústico, parecería que el criterio, aunque bastante restrictivo. es bueno.

Pero probando con más perfiles magnéticos de cruceros en el Mar Argentino y
Océano Atlántico. zona en la cual se tiene como control el mapa de Ludwig et al,
1978, llegamos a la conclusión de que los resultados no eran satisfactorios. No en­
tendiamos la formación de esos valles tan profundos. Entonces decidimos probar
reprogramando el método.

3.5.1.2 Programa nuevo

La idea fue calcular vectores backward y forward en cada paso de posición de la
ventana. Lo que se hace en el programa original de Phillips es calcular estos vecto­
res para todo el perfil y luego tomar porciones para cada ventana. Se evita de esa
manera la repetición de multiplicaciones, pero aquí está el error! El método se
basa en el ajuste de un modelo autorregresivo a una serie de datos con el método
de Burg. que usa fórmulas de recurrencia con las cuales se van obteniendo las au­
tocorrelaciones. Pero las fórmulas fueron hechas suponiendo valores medios nulos.
En el programa originalde Phillipsg ü gl m medio a to_dgIg ge_ri_ed_e_datos y
Q a Ig subserie M abarca la ventana móvily M g lg gu_eh_aygu_emodelar repe­
tidamente recorriendo e_l¿eril t_ot_al.Creamos entonces el programa menmar, que
trabaja con cada posición de la ventana sustrayendo el promedio. No hicimos dife­
rencias entre autocorrelaciones pares e impares. Para experimentar con la diferen­
cias entre menmary phílaa, dejamos abierta Ia opción de que el promedio a sustraer
en cada posición de la ventana fuera el que abarca el ancho de la misma o abar­
cando secciones más grandes del perfil. AIoptar por esto últimose debia recuperar
el resultado original salvo diferencias menores. Los gráficos PH5 - PH8 presentan
estas pruebas.

PH5 es lo que resulta al aplicar menmar al perfil en PH3. La profundidad resulta
subestimada. si se compara con la proveniente de datos sísmicos. Sin embargo, se
ha mejorado en el sentido de que no aparecen los profundísimos valles, Ia salida es
menos “ruidosa” y sólo se pierde media ventana de estimaciones a los extremos del
perfil.

PH6 fue hecho para ilustrar los errores del método de Phillips original: al utilizar
las fórmulas de máxima entropía para calcular las autocorrelaciones, artificialmente
se ha sustraído el promedio total del perfil en lugar del promedio en la ventana para
cada estimación. Los valles vuelven a aparecer. Las diferencias con el gra’ficoPH3
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se deben a las demás correcciones (elección de los extremos de las ventanas. cal­
culo de los vectores backward y forward. etc.).

En el gráfico PH7, al igual que en PH6. se ha sustraído un valor promedio arbi­
trario en cada posición de la ventana, en este caso el promedio hecho en una ven­
tana de 120 km, que no corresponde a la del cálculo. Notar que los resultados son
bastante diferentes. En PH8 se ha sustraído un promedio hecho en una ventana de
60 km. que tampoco corresponde a la del cálculo. Los resultados son otra vez dife­
rentes. tendiendo a parecerse a los de PH5.

En PH9 presentarnos otra vez el método corregido; este resultado puede com­
pararse con el de PH5. La diferencia es el ancho de la ventana móvil. Una ventana
más ancha produce resultados más profundos, lo cual es conveniente en este caso,
si consideramos que los valores de profundidad provenientes de datos sismicos son
los que debiéramos obtener.

3.5.1.3 Experimentación con los vuelos USAC

En los gráficos que siguen (PH10 - PH16) mostrarnos Ia experimentación hecha
con algunos de los perfiles de los vuelos USAC. En PH10 notamos que Ia estima­
ción del valor absoluto de la profundidad es mala. En la zona del pasaje de Drake
los estimadores dan por encima de Ia superficie del mar. Allí y al cruzar las islas
Shetland y la Peninsula la altura de vuelo sobre la superficie era de aproximada­
mente 7 km. Si bien es posible que el relieve esté bien en las zonas marinas (al cru­
zar tierra es dudoso) los valores absolutos no son aceptables. Duplicando la venta­
na (PH11) se obtienen “valles” más profundos, pero los picos permanecen donde
estaban. generalmente coincidiendo con picos angostos y aislados en las anoma­
lías. En esos casos, en que Ia autocorrelación también máximos agudos. el estima­
dor es pequeño (ecuación 2.5.11) e insensible a la profundidad absoluta.

En PH12 y PH13 se repiten los casos PH10 y PH11, respectivamente. pero para
otro vuelo, y las observaciones son las mismas.

Teniendo en cuenta la experimentación con el método espectral 1 (apartado 3.1),
consideramos que era importante introducir un espesor para Ia corteza magnetizada
aunque fuera como parámetro, dado que la distancia de los puntos de medición a
las fuentes es casi siempre grande (en el Drake, donde las fuentes no son tan pro­
fundas, la altura de vuelo es grande; en el Weddell las fuentes son más profundas y
Ia altura de vuelo es mucho menor). Lo hicimos de manera similar al método espec­
tral 1. Usamos un espesor de corteza de 10 km. Los resultados se pueden ver en
PH14 y PH15 para dos perfiles USAC. Notamos una profundización de los valles
pero los picos siguen estando. Los resultados mejoran pero no de la manera desea­
da.

Como los valles profundos hacen recordar los resultados que daba el programa
original (apartado anterior). hicimos el gráfico PH16, aplicando el programa original
al perfil pa872.01 (mismos datos que PH14 pero con los cálculos que produjeron
PH6). Los valles en PH16 se deben a un calcqu mal hecho. El aspecto general pa­
recido no tiene ningún significado particular.

3.5.2 Conclusiones

Pensamos que el problema principal de este método está en que usa sólo cuatro
autocorrelaciones, que no son suficientes para determinar la profundidad. Lo que se
esta obteniendo es prácticamente una imagen de la autocorrelación. Tal vez se le
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podría encontrar utilidad a este método generando mapas con los resultados y com­
parándolos con los de las anomalías. Posiblemente de esa manera resulte como un
filtro que refuerce Ia definición de las anomalías bien definidas y diluya las que son
más anchas y menos definidas, resultando en una imagen con aumento de contras­
te. También se podrían mapear los gradientes de las autocorrelaciones, y observar
las imágenes resultantes.
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4. APLICACIÓN E INTERPRETACIÓN

La larga historia de subducción de corteza oceánica del margen Pacífico de
Gondwana creó el arco magmático Mesozoico - Cenozoico que constituye actual­
mente la espina dorsal de Península Antártica (PA). Este proceso se mantuvo activo
durante Ia separación de la Península del margen Sudoeste de lo que ahora es Su­
damérica y en casi toda su deriva hasta llegar a la posición que en que ahora se
encuentra.

En el margen oriental de la PA se fue desarrollando una cuenca de retroarco
que es hoy la cuenca de Larsen, en Ia que se reconocen formaciones sedimentarias
con edades que comienzan en el Jurásico superior. Parte de Ia cuenca se encuentra
actualmente cubierta por hielos flotantes de la barrera del mismo nombre, y se ex­
tiende costa afuera en el mar de Weddell.

El margen occidental de la PA presenta una historia que comenzó en el Eoceno
medio en la cual se produjeron colisiones sucesivas de segmentos de dorsales de
expansión oceánica con Ia fosa de subducción. Estas colisiones ocasionaron, una a
una, el cese de Ia subducción correspondiente a cada segmento y la incorporación
del mismo a la placa antártica. El fenómeno se propagó de Sur a Norte, pero no si­
guió hasta donde se encuentra el estrecho de Bransfield. Allí la expansión oceánica
del último segmento de la antigua placa Phoenix se detuvo hace 4 millones de años,
provocando (o acelerando) la creación de la cuenca marginal de Bransfield. ubicada
entre las islas Shetland del Sur y la Península Antártica.

La cuenca de Larsen se extiende mar adentro a partir de la costa Este de la Pe­
ninsula. Gran parte de lo que se conoce de ella se basa en estudios geológicos
(Rinaldi, 1982; Farquharson, 1982. 1983; Olivero y otros. 1986) realizados sobre la
parte continental e islas adyacentes. Estos estudios proponen que Ia Peninsula
Antártica es el resultado de la migración hacia el Oeste durante el Mesozoico del
antiguo arco magmático. Los sedimentos en el extremo NE de la Península corres­
ponden entonces a acumulaciones ocurridas en el interior del arco y dentro de la
cuenca de pos-arco (del Valle y Fourcade, 1986). Macdonald et al. (1988) han es­
tudiado esta cuenca en cuanto a su capacidad potencial de petróleo, y presentan
una cuidadosa revisión de los resultados de las investigaciones realizadas.

En la figura 4.1 presentamos una imagen en colores de las anomalías magnéticas
en el Oeste del mar de Weddell. que incluye parte de la Península Antártica (PA) y
su margen. Es un sector del mapa compuesto del que hablaremos más en el capítu­
Io 5. Además de los datos USAC, contiene datos digitalizados de mapas publicados
británicos y rusos. por eso es que en la región considerada la cobertura es casi
completa. El campo de anomalías es "chato" en casi todo el margen. Sobre la PA, el
estrecho de Bransfield y en las islas Shetland del Sur están las anomalías intensas
de longitud de onda intermedia sobre las que hablamos en el capítulo 2, y sobre las
que volveremos a hablar en el 5. Al Sur se encuentra la anomalía Orión, y hacia el
Este las Iineaciones correspondientes a la secuencia de expansión oceánica que
dio lugar a la apertura del mar de Weddell. A este tema también volveremos en el
capítulo 5.

Es ilustrativo mostrar Ia interpretación tectónica hecha por LaBrecque et al.
(1989), basada en los datos USAC en combinación con resultados de trabajos pre­
vios (LaBrecque 8. Barker, 1981; LaBrecque et al._ 1986), que aparece en la figura
4.2. La lineas que tienen direccion SO - NE corresponden a anomalías que fueron
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interpretadas como huellas de zonas de fractura, mientras que las aquellas con di­
rección NW - SE como anomalías de expansión de fondo oceánico. La secuencia
desaparece en una zona de subducción fósil, Ia zona de colisión de Endurance. que
fue donde probablemente desapareció el centro de expansión faltante.

La corteza es probablemente de edad jurásica en los márgenes, y se hace pro­
gresivamente más joven de Oeste a Este y de Sur a Norte, alcanzando edad Oligo­
cena en la zona de colisión Endurance. Esto es indicativo de que durante su evolu­
ción la cuenca del mar de Weddell cambió de dirección de expansión con respecto
a la PA en cerca de 90°, resultando en una gran discontinuidad en edad en la zona
alrededor de los 65° S, 47° W, marcada como una zona de “shear” o cizalla (falla
transcurrente) en el mapa tectónico. Esto también se observa en los mapas gravime­
tricos (capítulos 4 y 5).

En la figura 4.3 mostramos el mapa de profundidad al techo del basamento mag­
nético calculado con el método espectral 1 (apartado 3.1.3) para la misma región
que en la figura 4.1. La profundidad aumenta en dirección SE desde Ia costa, pero
luego disminuye a medida que el mar es más profundo y la corteza más joven. La
península de Jason marca un alto estructural en el margen, así como también, aun­
que con menor intensidad relativa, una alineación que pasa por el medio entre el
grupo insular James Ross y la alineación de los nunataks Larsen y la isla Ro­
bertson.

Cuenca de Larsen

El espesor sedimentario está representado con la misma escala de colores en la
figura 4.4. Para discriminar entre espesor sedimentario medido por prospección
sísmica o por perforaciones (métodos más confiables aunque más costosos y difíci­
les) a nuestras estimaciones les damos el nombre de espesor de la capa no magné­
tica (CNM).

El espesor de la CNM aumenta desde aproximadamente 3 ó 4 km en la costa
Este de la PA hasta 4-6 km en el borde de plataforma continental. y desde allí hacia
el mar aumenta dramáticamente hasta profundidades de alrededor de 12 km (que
en algunos lugares superan los 14 km). LaBrecque y otros (1989) consideran que
este fue el lugar de comienzo de la apertura del mar de Weddell durante el Jurásico
medio, como un margen pasivo no volcánico.

El aumento hacia el Este del espesor sedimentario fue asimismo observado por
los resultados del trabajo de sísmica de reflexión (únicos en el lado Este de la Pe­
nínsula) de Keller et al. (1989), que muestran una inclinación de 4° en los sedimen­
tos mesozoicos y más jóvenes y un espesor del orden de 4-5 km. Independien­
temente, experimentos magnetotelúricos (del Valle y otros. 1988) indican una capa
sedimentaria de 6.7 km en la isla Marambio. En el trabajo citado se muestran tam­
bién resultados en la región de la isla Robertson y los nunataks Foca (cerca de
65°S, 59.5°W), donde se encuentra una elevación en el basamento flanqueada por
sedimentos de hasta 4 km de espesor. Esta elevación no se observa en nuestro
mapa debido a la suavización que resulta del grillado de los datos, pero si en algu­
nos de los perfiles individuales que vimos en la experimentación. Hay otros perfiles
en los que las fuentes superficiales que constituyen los nunataks, de pura roca vol­
cánica. no fueron detectadas porque el método espectral no es de resolución sufi­
ciente, ya que tratamos de adecuarlo a que represente una región muy grande y
que es más que nada oceánica. En un trabajo recientemente publicado (Johnson.
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1996) se muestran los resultados e interpretación de un relevamiento aeromagnéti­
co de muy buena resolución llevado a cabo por el British Antarctíc Survey. Los nu­
nataks Foca aparecen claramente delineados en el mapa de anomalías magnéticas.

Los otros relevamientos aeromagnéticos británicos sobre la Peninsula (Renner et
al., 1985; Maslanyj et al., 1991) muestran también que las anomalías se suavizan a
partir de la costa, y aunque los perfiles no se internan mucho en el mar la tendencia
de profundización del basamento hacia el Este es claramente discernible.

Los primeros resultados de sísmica marina obtenidos por la Expedición Antártica
Soviética en 1990 para el Norte de la cuenca de Larsen concuerdan con los resulta­
dos del presente trabajo al reportar una capa de 9 km de sedimentos a partir del
borde de plataforma. "La cobertura sedimentaria gruesa continúa por lo menos entre
200 y 250 km hacía el Este, y a los 4000 m de profundidad hay aún 5 km de sedi­
mentos" (Grikurov et al., 1990). Ningún otro barco que conozcamos se aventuró tan
al Oeste en el Mar de Weddell con equipo de sísmica profunda como el de esta ex­
pedición.

En el verano de 1993, el RV/B Nathanie/ B. Palmer llevó a cabo un relevamiento
geofísico en el cual participamos. el crucero NBP93-01. En esta ocasión se pudo
entrar en el mar de Weddell, aunque no en la parte profunda, sino en la plataforma
continental, entre la barrera de hielos Larsen y el hielo marino. La trayectoria reco­
rrida. que totalizó alrededor de 1200 km en Ia zona, puede verse en la figura 4.5. Se
adquirieron datos sísmicos de reflexión con un equipo monocanal. La baja profundi­
dad del agua en la zona de plataforma y las características del equipo no permitie­
ron penetración profunda (sólo hasta aproximadamente 2 km), pero se pudieron re­
conocer hasta 5 unidades sísmicas correspondientes a respectivas secuencias de
sedimentación (Strelin, 1995). A una profundidad de aproximadamente 1km (0.9
TWT) las fronteras de las primeras secuencias a partir de la barrera de hielos son
paralelas a la costa y progradantes en dirección perpendicular a la misma, indican­
do un avance del talud hacia el lado del mar. La inclinación de la primera unidad
sedimentaria es muy grande, 5°. Con los datos gravimétricos que mostraremos en el
capítqu 4 hemos simulado las secuencias sedimentarías progradantes mediante
modelación numérica, obteniendo un buen acuerdo con la ubicación e inclinación de
las unidades sísmicas. logrando reproducir la anomalía gravimétrica negativa cen­
tral y las del borde de plataforma (Ghidella et al., 1995). El modelo propuesto predi­
ce un espesor sedimentario mayor de 10 km en Ia zona de más pronunciado aumen­
to de Ia pendiente del talud continental, en razonable acuerdo con nuestras estima­
ciones basadas en datos magnéticos.

Secuencia cretácico - cenozoica

Más hacia el Este (50° W) el basamento se eleva y el espesor sedimentario dis­
minuye, al atravesar Ia falla que representa el cambio de edad en la corteza. Este
rasgo también coincide con un fuerte gradiente de gravedad detectado por el satéli­
te Geosat (Haxby, 1988). Consideramos plausible la existencia de una cuenca al
Oeste de esta falla. El brusco contraste en edad y el resultante relieve batimétrico
pudo generar una barrera aI transporte de sedimentos hacía el Este y permitir su
acumulación hacia el Oeste.
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Ridge de Scotia Sur

El espesor de Ia CNM es relativamente bajo siguiendo el arco de la Península a
lo largo del ridge de Scotia Sur. alcanzando un mínimo en el borde Oeste de la
cuenca de Powell. Este mínimo coincide con un máximo en el mapa de anomalías
magnéticas que se considera debido al efecto de borde de uno de los bloques de
alta susceptibilidad de Ia Serie Intrusiva Andina. Se trata de uno de los dos grandes
bloques del mismo origen que flanquean al Estrecho de Bransfield y que se extien­
den hacia el SO paralelamente al arco de Ia Península (ver capítulo 1).

Margen Sur

Hacia el Sur. y a ambos lados de la anomalía Orión la CNM es otra vez profunda.
La anomalía Orión fue interpretada originariamente (LaBrecque et al., 1987, 1989),
y en consistecia con el mapa tectónico (figura 4.2) como ocasionada por la apertura
del margen con grandes efusiones volcánicas. Si bien trabajos posteriores
(LaBrecque et aI., 1994; capítulo 5 de esta tesis) contemplan interpretaciones alter­
nativas para esta anomalía, basadas especialmente en consideraciones tectónicas
sobre los movimientos de la PA en el Jurásico, Ia interpretación original no puede
descartarse. La acumulación de sedimentos a ambos lados de la posible cuña vol­
cánica es factible.

Hacia el Sur de la anomalía Orión la capa no magnética profunda empalma con la
cuenca detectada por Kadmina y otros (1983). La profundidad de esta cuenca tam­
bién fue determinada por inversión de datos magnéticos. Se extiende hacia el Norte
desde algo al Sur de los 80°S por debajo de la barrera de hielos Ronne, y a la lati­
tud 74 tiene una profundidad media de 10 km.

A la latitud 68° S, y entre los meridianos 58° W y 60° W. se observa una profun­
dización de la cuenca que por el momento no puede ser apoyada o refutada por
otros datos.

Entre los mismos meridianos. pero entre los paralelos 70° S y 63° S. la densidad
de datos USACes escasa. por Iocual los valores mapeados son dudosos.

Los resultados concuerdan satisfactoriamente con aquellos obtenidos por otros
métodos en los pocos lugares de la zona en que se han realizado exploraciones
geofísicas. Proporcionan una buena cantidad de información sobre una región muy
difícilde explorar, sirviendo de base para la focalización de estudios de mayor reso­
lución y por Io tanto más costosos.
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APÉNDICE M: FÓRMULAS BÁSICAS DE INTERPRETACION MAGNÉTICA

M1.Anomalía producida por un dique vertical.

Un dique es una lámina delgada que se extiende indefinidamente en una
dirección, en general paralela a Ia superficie de la Tierra considerada plana; su
sección transversal es un segmento de recta; a veces puede considerarse que se
extiende infinitamente en profundidad, unas veces será vertical y otras inclinado.
Los parámetros que lo caracterizan geométricamente serán entonces: la
profundidad de su extremo superior (tope), la de su extremo inferior, y su
inclinación, además de la orientación geográfica de su mayor extensión, que aquí
consideramos indefinida. A los efectos del cálculo de Ia anomalía magnética, el
parámetro físico más importante será el vector magnetización, aquí supuesto
uniforme.

Consideremos primero el potencial magnético producido por un dipolo puntual en
el origen de coordenadas:

n7l-F
<I>(x,y,z): 3 (M1.1)r

A partir de esta expresión calcularemos el potencial creado por una línea de
dipolos que se extiende indefinidamente a lo largo del eje y. Definimos:

drïi = Üdy'

donde ¡Ü es el momento dipolar por unidad de longitud; y'recorre la línea de
dipolos.

La contribución al potencial debida a un elemento dy’ de la línea sera:

dd) .- -——.—r—-dy' (M12)

donde É = (x_y —y'_z) es el vector que va desde el elemento dy', ubicado en un
punto de coordenadas (O,y'.0) al punto donde se calcula el campo, (x,y,z).

línea de dipolos
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La contribución de toda la línea sera:

°°Ñxx +A71y(y—y')+l\71¡z
d>(x,y,z) = dy' (M1.3)

—oo[X2+(y_y,)2+zz 2

Calculamos las integrales:

m x dy' _ du x u

“1X2+<y—y'>2+22]; “‘(azwz); —Waz “2'

x 2u 2x 2x
—limu>w— = ——= M1.4a2 a2 x2+zz< )

'" z dy' 2z 1: y —y')dy'—w =—— wwveñ =o M1.5
Jl REI x2+z2 R3 ( )

Entonces:

<1l>(x,z)=2%—-)M=2M con:R=x2+z2 (M1.6)
X2 + z2 R2

Notar que ÑIy no contribuye.

Calcularemos ahora Ia anomalía producida por un dique vertical como una
superposición de líneas dipolares puntuales. El dique se extiende indefinidamente
en la dirección y. y su sección es vertical coincidiendo con ei eje z, su tope se
encuentra en z=h y en profundidad llega hasta z = ar.

Sea e (infinitesimal) el ancho del dique.

La magnetización por unidad de longitud estará distribuida en Ia sección del
dique y se podrá relacionar así con Ia magnetización por unidad de volumen:

d/iñ= de'dzL Medz' (M17)

Será entonces:

<D(x_z): Ze]. Mx j “wz (Z '22 -)dz': 2le(x,z,z')dz' (M1.8)x + (z z’) h
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donde z' recorre el dique.

Queremos hallar B,ry Bz. las componentes de campo creado por el dique:

0d) (7d)
Z _a* B z e M1.

" 0x z Oz ( 9)

Será:

z:_ü:ej.u_fldz' 91:13; (M1.10)
az h Oz az az

M x+Mz (z-h)
Bz _ _ 2 (M1.11)

x2 +(z—h)

aq) 2x2M, 2xMZ (z —z ) ,
—= ej. Mx 2 _ 2 _ 2
ax h X2+(Z’Z') [x2+(z—z’)2] [x2+(z—z’)2]

(M1.12)

Para resolver las integrales hacemos: u = z-z'. y usamos las siguientes soluciones
de integrales indefinidas:

J‘Pdfuz :¿tg"(%) (M1.13)

du u 1 _ u

I(X2+U2)2:2X2(X2+U2)+Ñtg (M1'14)
udu 1

[(x2 +u2):_2(x2 +u2) (M115)

Después de algunas simplificaciones queda:

‘Ï‘D=2e MxL5) —xMz———12— (M1.16)
UX (z e z’) l x2 h (z z') l‘ x2 h

con lo cual:

BJIÍz : zeM!,(_z (M1_17)
(7X x2 i-(zv h)
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Sean ux y uZ los versores en la dirección del campo principal. La anomalía
magnética sera:

T(x,z) ¿3' ux B, +uz BZ (M1.18)

Osea:

—(Mxuz +MZ ux )x+(—MZ uz +MX ux )(z—h)

x2 +(z-h)2
T(x,z) = 2e (M1.19)

M2.Notación más frecuente y definición de anomalía magnética escalar

B cos l

Para compatibilizar nuestras fórmulas con aquellas más comúnmente
encontradas en Ia literatura, hace falta establecer algunas relaciones angulares,
dado que son de uso más corriente (por motivos tradicionales) los ángulos de
inclinación y declinación del campo principal y de Ia magnetización de los
correspondientes versores.

Sea / la inclinación, D la declinación, F el valor absoluto del campo magnético.
Sea xg la coordenada que apunta al Norte geográfico. yg la que apunta al Este. Sea
x a lo largo del perfil. Se tiene entonces:

Fxg= Fcos lcos D
Fyg=Fcoslsen D (M21)
Fz = Fsen/

Fx = F cos lcos (D - A) (M22)
Fy=Fcoslsen(D-A)
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El valor absoluto de la proyección del campo en el plano xz será:

l cos l cos (UA)/'—/\——\
>\

‘scnl

V

FP : F\/cos2 l + cos2 / cos2 (D —A) : FC¡ (MZ-3)

El ángqu entre el campo proyectado en el plano xz y el eje x (Ip) puede
considerarse como una "inclinación equivalente". Su relación con l, D y A es Ia
siguiente:

(M2.4)
cos/ cos(D —A)

cos lp :
Jsenz / + cos2 l cosz(D —A)

sen I tg/
Z cos l cos(D —A) Z cos(D —A) (M25)

tg Ip

Para el vector magnetización se definen cantidades análogas:

M, Im,Dm para el sistema x9, yg, z

y además:

Mp, Im,Dy CI", para el plano xz

La anomalía magnética escalar o residuo ya fue definida en el capítulo 1:

AF = F,- - FCB/c (M2.6)

F,-es el módqu del campo creado en el interior de la Tierra, que, a los efectos
prácticos. es el campo medido corregido por la contribución de las fuentes externas
como se vio en ese capítulo. Fea/ces la modelación del cmpo principal de Ia Tierra
con un desarrollo en esféricos armónicos como se vio. Ya comentamos que se usa
casi siempre el módulo del campo en lugar de las componentes porque es lo que los
magnétómetros más comúnmente usados en los relevamientos miden.

Lo que queremos ver ahora es cómo se define la anomalía magnética cuando se
modelan las fuentes que la producen en la corteza. que podría llamarse “anomalía
teórica" o “anomalía modelada". En este caso ocurrre que. a partir de un modelo
propuesto. se pueden obtener (o al menos plantear) las 3 componentes del campo
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creado por el cuerpo magnetizado, a las que llamamos 8x, By y BZ. El campo
magnético total será. cerca del cuerpo modelado:

fi, = (FX+ Bx)í +(Fy + By)]'+(FZ lazy? (M27)

donde F sería el campo creado por el interior de la tierra en ausencia del cuerpo
"anómalo" que crea B. La anomalía magnética es entonces:

|fi, —El = \/(Fx +BX)2 +(Fy +By)2 l-(FZ + Bz)2 e F (M2.8)

Como en general ocurre que B es mucho menor que F (del orden de Ia
centésima), se suele usar Ia ecuación M2.8calculada a primer orden, que da:

T=‘ÍÏ,—É‘2 r.— =0B (M29)F

Donde hemos llamado Ta la anomalía. ú es un versor en la dirección de F.
Según M2.3 y el dibujo precedente. será:

uz = C, sen/p

ux = C, coslp (M2.10)

uy : cos lsen(D —A)

Cabe aclarar que. como hemos visto, en estos problemas bidimensionales donde
los cuerpos se extienden indefinidamente a lol argo del eje y la componente y del
campo principal y de la magnetización no contribuyen.

M3.Anomalía producida por un dique semi infinito inclinado

La calculamos haciendo una rotación de coordenadas. En el nuevo sistema (x',
y') el dique formará un ángulo a con el eje x'. Este sistema se obtiene entonces a
través de una rotación en sentido horario del sistema xy con un angulo igual al
complemento de a. (n / 2 - a).
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. DlQUF,

i

i

v r
/ z‘

En el sistema xy las componentes del campo anómalo son (ecs. M1.11 y M1.17):

M,rx+MZ (z-h)Bz=—2-—— M3.1
x2 + (z —h)2 ( )

BK=26W (M32)
x2+(Z-h)

La relación entre ambos sistemas de coordenadas es:

z'=zsena-xcosot x'=ZCOSa+xsena (M3.3)

Entonces para los vectores se tendrá:

Bz’=BZ 0.' Bx a
va = Bzcos a - B, sen a

a) Cálculo de Bï

Introduciendo M3.1 y M32 en las ecuaciones M3.4 se obtiene:

BZ.: —2esenaíMx 5 (“2'—h))—2ecosa[M‘ (Z7;?- M' X]

(M35)

B a-%{Mx[x sena i(Z h)COSa] I M¿[(z h)sena x cosa]}z.

(M3.6)

De las ecuaciones M33 se tiene que:

xsena+(z-h)c03a=x‘-hCOSa=x'-x0'
(z-h)sena-x003a=z'-hsena=z’-zo'
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donde xo'y zo’son las coordenadas del tope del dique en el nuevo sistema.

Entonces:

B = —%[Mx(x'—x'o )+Mz(z'—-z'° )] (M3.7)z.

Utilizando la rotación inversa se pueden expresar Mx, MZen función de Mx!,Mz':

Mx : —MX.sena —Mz. COSO. (M3.8)
Mz = —Mx. COSO.- Mz. sena

Pero:

Mx. = Mp. cos Imp.= MlD cos Imp. (M39)

Mz. = MP. sen Imp. = MlD sen Imp.

¡Mp

Introduciendo las M3.9 en las M3.8 da:

Mx = Mp sen (a —lmp.) (M3.10)

Mz = Mp cos (a—lmp.)

Introduciendo las (10) en la (7):

B 29 M ' ' l ' ' I
z. z —E p[(x —x°)Sen(a— mp.)+(z —z°)cos(a— mp.)] (M3.11)

b) Cálculo de BX'

Introduciendo M3.1 y M32 en M3.4:

2e 2e
Bx. = ‘——E[Mxx i—Mz(Z h)] COSaiEUWÁZ h)» MIX] send (M3.12)
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26
Br: E{Mx[x 0080. (z h)S€na]le[(Z h)cos<:¡xsena]} (M3.13)

B __ 2e M , , M | l
,5- "FEQÍ‘¡(Z"Zo)* z(X Xo)] (M314)

Usando M3.10 para M, y Mz

2eMP I ' l .

¡za R2 [—(zez°)sen(ailmp.)+(x -x°)cos(a—/mp.)] (M3.15)

La anomalía magnética está dada por:

r = u,. B, + uf Bz- (M3.16)

donde ux-y Uz’son los versores del campo magnético principal sobre los ejes x' e y'.
y que por Io tanto valen:

ux. = cos lp.Jsenzl + 0052/ c032“) —A') (M3.17)

uz. = sen Ip.Jsenzl + (3032/ cos"’(D —A') (M3.18)

Definiendo; C, z Jsenzl +coszl cosz(D—A'), e introduciendo M3.11 y M3.15 en
M3.16 se obtiene:

2eMPCI v l I u

_ R2 [-coslp. sen(a—/mp.)(z —zo )+cos/p. cos(a—/mp.)(x —xo )+

+sen/p. sen(a-lmp. )(x'—x'°)+ sen lp. cos(a—/mp.)(z'—z'o)] (M3.19)

2eMpC, I l . .

_ R2__[ (z ._.zo)sen(a 21m. M/p.)+(x -x °)COS(a—-Ímp.—/p.)] (M320)

donde e es la sección transversal del dique; tes la sección horizontal que está dada
por:

t = e
sena

En función de tla anomalía queda:

2tMpC, sena | l l l
T : fir—[(z —zo) sen(a —lmp.—/p.)w(x«x o) cos(a almp.«lp.)]

(M321)

Usando una ecuación análoga a Ia M2.3 para el vector magnetización se tiene:

Mp: MJáéhÏ’ïïáfln¿gi-(b; JA") (M322)
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Definiendo ahora un coeficiente Cmde manera que Mp= M Cm.con Io cual sera’:

C," Jáfi‘fiïcosz ¡mcosÏ‘”(DmWÁ'A)" (M323)

Reemplazamos Mpen M321, y queda:

[UX)z WW —z°)sen(a ¡(mp7-lp)—(x—x0)cos(a Imp ——/,,)]I
(M324)

En esta ecuación hemos suprimido las primas. que distinguían al sistema de
coordenadas respecto al cual el dique estaba inclinado respecto a aquél en el que
estaba en posición vertical. Recordemos que x0,zoson las coordenadas del tope del
dique, y que tes su sección en Ia dirección x, Io cual es importante para cuando la
expresión se necesite para ser el núcleo de un integrando.

Esta fórmula, tan simple como finalmente es, constituye el punto de partida para
cantidad de métodos de interpretación. sobre todo los que analizan perfiles. que
todavía se usan y se usarán por bastante tiempo. Considero importante que esté
expresada claramente.

Definiendo:

(p z Imp + Ip —a —1% (M325)

Ia fórmula M324 cambia así:

2 tM CMC, sena
T<x) R2 [-(z ——zo) cos<p + (x —x0) sen tp] (M326)

Si la magnetización es inducida, Cm= C):

CM: C, = Jsenzl +coszl cosz(D —A): J 1-0032/ sen2(D —A) (M327)

Además para magnetización inducida se puede poner:

M = KF (M328)

donde F es el campo magnético principal, y K es la susceptibilidad. Utilizando

M326, M327. M328, obtenemos una fórmulasimilar a Ia de Nabighian

2t»F 2
nx) ,. “-ÉgF-enï (z 2°)COS(pI(X xo)sen(p] (M329)
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donde:
C221-0032! sen2(D -A) (M330)

Puede observarse que las inclinaciones proyectadas (lp,Imp,que en este caso son
iguales), no aparecen explícitamente sino que están en Ia definición de (p.

M4.Campo magnético creado por un prisma infinito de sección poligonal.

_P[x,z]

Figura M4.1

El potencial magnético producido por una línea que se extiende indefinidamente
en la dirección y está dado por la ecuación M1.6. donde M es el momento
magnético por unidad de longitud. Introduciendo el vector magnetización M (
momento magnético por unidad de volumen), se tendrá, considerando una sección
dS para la línea magnetizada:

A71= Mds (M4.1)

Y el potencial creado por toda la linea será:

dd>(z,x) 2A;de (M42)

El potencial creado por todo el prisma se obtendrá integrando estos elementos:

MR 7- ar

d)(z,x)42L?dS 2LM.V(InR)dS (M4.3)

donde:

a. A A

R:(x x')ii(z z')¡ (M4.4)
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Si M es uniforme:

d)(z_x)= 2LíwinRyjs (M4.5)

Aplicando el teorema de Ia divergencia en dos dimensiones obtenemos:

¿(2x) : zfiMñlanl (M4.6)

Donde ñ es un versor normal y que apunta hacia afuera del polígono cerrado. El
sentido de recorrido al hacer la integral es de acuerdo a Ia regla de la mano
derecha; Ia terna de ejes es derecha; la coordenada y apunta hacia arriba del papel.

Para el campo magnético se tendrá:

a _ a

3X z —Ï = ——2j3M.ñ°LLRdI (M4.7)(¡X(7x

BZ = —@ z —243M.ña'¿Rd/ (M4.8)Oz ,1
UZ

Plantearemos la intgración sobre un lado del polígono. cuyos extremos tendrán
coordenadas Z1,x, y Zz,x2.

X
>

i (p.

i m2

'(1

"-idl

.B

‘2

z v

Figura M4.2

dlcosB = dz’ d/senB : dx'

nx : cosB nZ _ sent} (M49)
x A xth ‘
22 21
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(M4.11)

x, z recorren el segmento que va del punto 1 al punto 2. Entonces:

x —x AxWWW:t z t —2_.. l = _ M4.12
QB 32 ( )

Tomamos a z como variable independiente. Entonces:

_ dz

0053 (M4.13)

R2 = [x1 +t(z—z1)]2 = (x1 —z1)2+2t(x1 —z1)z+(1+t2)z2

Calcularemos las integrales:

22d z’d
FET: ¡24%

2| ZI

Con lo cual:

B, .- 2Mñ/2 lcosB
,_ __ (M4.14)

BZ: 2M.n/1/cosB

La primitiva para l1es:

_ 22 ._

7.,2t(x1 ¡mi
2 x —tz [

l1p —CO: Buin/:82 cosBseanL r r1—)arctgeEOwsÏB J (M4.15)
|x1 ——tz1| 27|3<1 —-tz1|

Reemplazando los limites de integración, y teniendo en cuenta que:
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x1 —tz1 r x2 - tz2 (M4.16)
se obtiene:

R (x1 —-tz1) (z2 + txz) (z1 +tx1)l : cos2 Blni —2cosBsenB arcth —arct92————
1 F?1 [x1 —tz1| |(x1 —tz1)| |(x1 —tz1

(M4.17)

Pero:

x z

coso1 : í: sentp1 = R1: (M4.18)

y análogamente para x2, ZZ,R2 y (pz.Entonces:

sencp cosB+cos<o senB
z 1 1 Z t9((Pi +5)

cos (p1cosB —sentp1senB
Z1“x1 (M4.19)

Además:

fi _fi ztg((p2+¡3) (M420)
x1—tz1 X2 —t‘z2

Además en (17) se pueden suprimir las barras de valor absoluto porque la
tangente es función impar. Entonces:

I1 = cos[3[cos[3ln7:g -sen[3((p2 ---(p1) (M421)1

Para Ízse tiene:

l _z’xdz_z’(x1 -ÍZ1)dZ t/2*É’I 1
z| z.

(M421)¡2 =(<Pz‘01)“11

R

/2 : COSB|:COSB((p2 —(p1) +sen[3|n—R—21 ,

Entonces, usando (14):

BZ: fiñícosfiln? —sen[3((p2“(p1)“
1 (M422)

BXz Ñ.ñ[senfiln% i COSB((p2—(p1)1
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Las componentes del versor ñ, normal al lado del polígono. son:
nzzcosB; nx =—senB

El campo creado por el polígono completo se obtendrá sumando las
contribuciones de cada uno de los lados. adaptando para cada uno las ecuaciones
4.22.

Haremos algunas aclaraciones sobre los ángulos a y B (Fig. M42). Estos ángulos
son complementarios, y su definición está ligada al sentido de integración (Fig.
M4.1), lo cual se desprende de las ecuaciones 4.9. Sin embargo. visualizarlos no es
siempre inmediato. Es por eso que mostramos la figura que sigue. En ella se ven las
cuatro configuraciones posibles para los ángulos. El segmento representa uno de
los lados del poligono, y la flecha apunta en el sentido de integración. Los ejes de
coordenadas se han dibujado en lineas de puntos, trasladados para ubicarlos en el
comienzo del segmento orientado. Notemos que para determinar a hay que trazar
un arco que va del lado positivo del eje x al segmento en el sentido de las agujas
del reloj. y que para determinar B el arco se traza desde el lado positivo del eje z
hacia el segmento en el sentido contrario a las agujas del reloj.

Supongamos que sea a = 30° para la figura M4.3 (a).

Entonces es [3= 30°.

En (b) es a = 120° y [3= 330° ó [3= -30°,

oseaa+B=450°=360°+90°óa+j3=90°

En (c) es a = 210° y [3= 240° ó [3= -120°.

oseaa+B=450°=360°+90°óa+B=90°

En (d) es 0L= 330° ó a = -30° y B =120°,

oseaa+j3=450°=360°+90°óa+j3=90°
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(a) (b)

Figura M4.3

M5.Campo magnético creado por una placa semi infinita

Consideremos un cuerpo de sección transversal como la de la figura:
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Vx

Za b

Figura M5.1

El cuerpo se extiende indefinidamente en ia dirección del eje x. El extremo
derecho de la figura indica cómo imaginar la finalización del cuerpo a una distancia
muy grande comparada con el espesor del mismo. a, b, c y d son los lados. Las
flechas indican el sentido de Ia integración.

Las fórmulas M422 expresan Ia contribución de uno de los lados a los campos
BZ,8,. Tal como están. se aplican directamente al lado a para dar Bzay Bxa.

Las aplicaremos a los otros lados:

Lado b:

Para este lado, 21:22. x2=oo,[kn/2. Cuando hay dudas sobre el signo de ,Bhay
que recordar Ia fórmula M4.9 y Ia figura M4.1.

R1:R23.o sea que lo que es el vértice 1 para el lado b es el vértice 2 para el lado a.
R2=oo; Q1=ípZa; a>2=0; nx=0; nz=1

Reemplazando estos valores en M422 obtenemos:

sz : 2qu’2

Bm í 2MZí (M5.1)
R2

Lado c:

x2=x1, 22:21a, Z1=Zza, fi=7r.

(p1:(/)2:O' R1=R22ml nzzo, nxz‘]

Resulta:

B" _ o M5 2
Bm : ( . )
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Lado d:

x2=x1a.X1:°0.22:21a=Z1,
R2=R1a.R1=w| nZ=-1¡nX=OI(Pzzqha.

Resulta:

82d = -2Mz<p1

R1 (M53)
(D

Bxd = 2MZ

Sumando las contribuciones de los lados b, c y d:

3;“ = 2Mz(<l)2 —(Pi)

É (M5.4)
35°“ = ZMzílnï +mi) z —2Mzlnoo R1R2

Teniendo en cuenta que la contribución del lado a está dada directamente por las
ecuaciones M422, la agregamos, recordando adema’sque:

MH = (—MxcosB + Mz senB)

Entonces:

BZ = 2(—Mx cosB + Mz sen [3)[cosBln-23 —sen B(q>2H(91)] i 2Mz((p2 n (p1)1 .

BZ = 2oosB[(-MX cosB + Mz sen ¡»Ing2 + (Mx senB + MZcos B)(q>2—m0]1

(M55)

BX z 2(—M, cosB Al-MZ sen [3)[senl3lnfl:—2 +-cos B((p2 (p1)1 J

2Mz|n51
R1

BX : ZCOSBí--(MXsenB +MZ cosB)ln,’:2 l ( MX cosB l Mz senB)((p2 rpg].. 1

(M5.6)

Muchas veces se utilizan estas fórmulas (M55 y M5.6) para sumar sobre todos
los lados de un poligono y obtener el campo total en lugar de las M422. EI
resultado es el mismo, ya que al "cerrar" el polígono. las extensiones hacia +rr.a Io
largo del eje x se cancelan. Resulta entonces conveniente calcular Ia anomalía
magnética creada por la placa semi infinita, ya que, al igual que Ia del dique.
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constituye un elemento en que se basan muchos métodos de interpretación
magnética.

M6.Anomalía magnética creada por una placa semi infinita

En M5 hallamos las expresiones de las componentes x y z del campo creado por
la placa magnetizada. Calcularemos ahora Ia anomalía magnética, que estará dada
por (M2.9):

T = ¿És z ulez +uxBx (M6.1)

Donde u es un versor en la dirección del campo principal F; consideramos también
un versor para Ia magnetización, um:

uz = C, sen/p ux = C, cos Ip (M6 2)
umz = CImsen Imp um : CImcos Imp

Podemos insertar estas fórmulas en M5.5 y M5.6. pero antes simplificaremos la
notación. Como puede observarse, ambas ecuaciones se componen de dos
términos, uno correspondiente a Ia influencia del vértice 1 y otro a la del vértice 2
(que son los vértices que definen Ia placa, llamados 1a y 1b en la figura M5.1):

Bz = Bz(R2n(l32)—Bz(R1n<P1)
(M6.3)

Bx = Bx(R2v(92) _ Bx (R1I(P1)

Con Io cual será:

T = T(R2.<pz) - T(R1.<pi) (MB-4)

Calcularemos T(R,qo).

Introducimos primero los versores um:

(e cos lpmcos [3+ sen Ip”,sen [3)lnR +
BZ(Rm) r 2MCIm cos [3

+ (cos lpmsenB + sen 1pmcos [3)(p (M65)

= 2MCIm cos B[—cos(/pm + B)InR + sen(lpm + B)<D]

l

l
¡{cos/pm senB + sen ¡pmcos B)lnR l

Bx (R, (p) : 2MCIm cos [3
—(cos {pmcosB —sen lp”, sen [3)(p’ (M6.6)

2MCIrncos sen(lpm i B)lnR —cos(lpm + B)<p]

Capitulo 3. Apéndice M: Interpretación magnética 157



Aplicando (M61) y (M6.2) a (M65) y (M66) obtenemos:

T(R.(p) = -2MC.,,,C,cos B[sen(lp (¡pm —iB)InR l cos(/p I ¡pm i BM (M67)

En M325 tenemos una combinación de ángulos parecida a Ia que aparece dentro
de los corchetes en esta fórmula. Si revisamos el apartado M3, vemos que existe la
relación: ,8: m’2- a. Vamos a introducir el ángqu d)definido en M325. Se puede ver
que:

lp + Imp + [3 = d)+ n (M68)

Introduciendo esto en M6.7 tenemos:

[T(R,(p)= 2MFc.mc, cos B[send>InR + cos ¿fl (M69)

Calcularemos las derivadas de esta expresión. Para fijar ideas, consideraremos
que se trata de Ia contribución del punto 1.

ElnRzrz—Z1 ¿InRzul
az R2 (3X R2

(ApZX"X¿ @:_E—ÚZ1 (M6.10)
az R2 0X R2

Con Io cual:

a sen z-z +cos X-X
ízchlmCmosBl M 1) 2 M 1)]az R

l M ) ( ) (M6.11)sen x —x —cos z - Z
Ï z 2MCIMC, cosB 1 2 d) 1 10X R

M7. Unidades

En M1 usamos la siguiente fórmula para el potencial creado por un dipolo
magnético, donde x, y y z son las coordenadas del punto donde se calcula el
potencial; el dipolo está en el origen de coordenadas.

<D(x.y,z): r! (M1.1, M7.1)
31

Esta ecuación está en el sistema de unidades cgs; en el sistema Sl sería:

158 Capítulo 3. Apéndice M: Interpretación magnética



m - l'

<D(x.y.z) Z; "¡3- (M72)

_ Weber Vseg Kgm . . , .
donde. po : 41:10 7?- : W : Azsegz es la permeabilidadmagneticadel
vacío.

Sabemos que 1nT= 10 9Tesla: 10 9%. Nuestras ecuaciones, pese a haber
prácticamente todas partido de la M1.1, en cgs. dan valores en nT, del SI.
Trataremos de aclarar eso a continuación.

Consideremos que se tiene un cuerpo magnetizado; suponemos que la
magnetización es constante dentro del cuerpo. El potencial magnético sera. en Sl:

M-F M ü-F
d)(x.y,z)=:—;J' r3 dV':“4°—nIr—3dV’, (M7.3)

V V

donde dV’es un elemento de volumen que recorre el cuerpo, M es la magnetización
(momento magnético por unidad de volumen) y u es un versor en la direcion de M.

Para el campo magnético se tendrá:

a: .Ñ/d)z La“ _<7(“_‘3’dv' =—“°Me. (M74)
47: v r 47:

donde G es un vector adimensional. Esta ecuación, que esta en sistema Sl, nos
sirve para analizar las unidades. En el sistema cgs (Gauss/ano) es:

B = MG (M75)

Las relaciones entre B, H y Mson diferentes en los dos sistemas de unidades:
SI: É: u Fl

,_ a. ) a _ (M76)
cgs: B = HOH+M = H+M (“o : 1)

M sera no nula en un medio material. Supongamos además que el medio para el
que se calcula B en M7.4 o en M7.5 tiene susceptibilidad magnética definida. Si
ésta se define para los dos sistemas de unidades de la misma manera, o sea tal
que:

M xH, (M7.7)

se tendra:

Sl: B )10(1 + x)/-i'
. (M7.8)

cgs: B (1 l X)H
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Si queremos aplicarla M7.7 a M7.4 o M7.5 tenemos que tener en cuenta que el H
que hay que poner es el H dentro del cuerpo material sobre el que se está
integrando. Lo que se hace en general para no tener que resolver el problema
completo (que implica calcular el campo dentro y fuera del cuerpo con condiciones
de contorno) es suponer que los factores geométricos se pueden despreciar. y que
es:

M xH , (M7.9)

donde Ho es el campo inductor. supuesto uniforme lejos del cuerpo, y que por lo
tanto para él vale:

Sl: H0: É
llo (M7.10)

cgs: Ho: Bo

3/: Észi‘iMézieoé
4K 41: (M7.11)

cgs: É = MG = XBOG

Recordando que G es adimensional. y viendo que estas dos ecuaciones son
homogéneas en el sentido de las unidades. parecería haber algún factor mal. Esta
diferencia en factor surge de las definiciones M7.6 y M7.7. Para soslayar esta
diferencia. Io que se hace es. aun cuando x no tiene unidades, establecer esta
conversión:

x31: 41:ms (M7.12)

En Merrill& McEIhinny, 1983, página 353, hay una explicación y tabla de factores
de conversión entre unidades de uno y otro sistema.
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APÉNDICE E: ALGUNAS FÓRMULAS DE ANÁLISIS ESPECTRAL CON MODE­
LOS AR Y DE MÁXIMAENTROPÍA

E1. Fórmula del espectro de potencias para un modelo autorregresivo.

Sea xnun elemento de la serie temporal que se puede modelar con un modelo AR
de M términos. Entonces:

xn : a,x,,1 +azxn ¡im-lamx" M-l wn (E1.1)

0),,es un elemento de una serie temporal de ruido blanco, con Io cual:

(mmm; m) = 03.6", (E12)
donde los corchetes significan el valor esperado de la correlación de los elementos
separados por comas o autocorrelación; para conla autocorrelación con desfasaje
temporal es nula.

Calculamos ym.el elemento m de Ia sucesión de autocorrelaciones de xn. y usamos
la fórmula (E1.1):

(Xnvx; m) Z at<xn1|xnm>+a2<xn ZIX; m>+'”+aM<Xn-val.i m>+<wmxn m)

Ym Z a1'Ym1+azYm 2+"'+aMYm M +7}:

(E13)

Calculando la transformada Z para la segunda de las ecuaciones (E13). y pasando
los términos que contienen a¡ a la izquierda obtenemos:

(1- a1z“ —azz 2—---—aMz”M)F(z)= r'(z) (51.4)

Ahora usamos la conjugada de la (E1.1) y calculamos las correlaciones cruzadas
entre xn y con:

x,’I: a1°x,',1+a;x,',2+---+a,;,x,',M +0); (E15)

(mmmIXn) = a1.<(‘°n.mvxl.i1>+az<mn.m-X; 2>+“‘+a;1<°)n.m:X;m>+<wn.m»w;>
l ° l ' I ' l 2

Ym : a1Ym.1+aZIYm.2+"'+aM‘YmAM+6m0m

(E1.6)

F’(z)(1 —a;z —agz2 --——ra,’wz”')z of, (E1.7)

Despejando r’(z) de (E.1.7) e introduciéndola en (E.1.4) queda:
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2
G

uz) z (1- a1z’1 —azzz—---—aMsz)(1 —a1'z —agz2 —----—a,’.,z’“)(E17)

Con lo cual se obtiene. para el espectro de potencias:

"o __ 012“

P(co)= r(er )_ I1_a1e M az e m W-aM e ml: (E1.8)

E2. Cálculo de coeficientes para el método de Máxima Entropia.

Dado un modelo autorregresivo de orden p expresado como sigue:

_ (p) (p) (p) (p)
x,, ——a1 x,,r,1 —a2 x,, ¡,—---—apx“ +0)" (E2.1)

con:

((05,035) = Pp (E2.2)

las fórmulas de recurrencia para obtener los coeficientes de orden (p+1) son:

(pn) — ( )

(PH) —(P) (P)
az .1) a r1 az

, = age. I: _ Z (E2.3)

air”) 51(9) ag?)

Ppi1 PP APH

0 0 0
z , z +agf;” Z (E2.4)

0 A,M Pp

donde:

Ap,1 = Rp’1+Rpa{p’+ Rp1aáp)+---+R1af,p) (E25)

Las R,-son las autocorrelaciones de la serie x,,:

RI : (anxn i)

De (E.2.4):

P. :P +a‘?“>K.
p' p (2,1, p' (E26)

07-A,,_,+ap_1Pp
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Usando (E.2.5) y (E.2.6) se obtiene:

Ppi1 = Pp(1—|a,‘,’Ï;"I2) (E2.7)

ha,“=—Rpalp>—Rp1agpl—.--—R1a;,m Ppagïr’ (E28)

COflI

IRO= (¿often?) z (xmxn) z Po (52.9)

En el método de Burg de máxima entropía, se diseña un filtro de predicción de
error lineal y autorregresivo de fase mínima a partir de los datos de la serie
temporal, que resulta ser de Ia manera que se desarrolla a continuación.

Sean los datos x1,x2,x3, xN.Consideremos el filtrode orden 1. Será:

in = —ax,, 1 (E2.10)

donde 2,, es Ia predicción de x" a partir de Xn-1.Además debe ser:

A

í ,= —a)?n (E2.11)n

O sea que el coeficiente a del filtrosirve para la predicción hacia adelante (fomard)
y hacia atrás (backward).

Los errores de predicción serán, hacia adelante y hacia atrás:

ef = x" +ax,,1 eb = ¡"1+aín (E2.12)

La suma de los errores cuadráticos hacia atrás y hacia adelante es:

2 _
l lx" 1 iaxn 2) (E2.13)E(a) : Ï(Ix,, l ax,I 1

n 1

El valor de a que hace mínima esta suma resulta ser:

a : 7-2] 1 (52.14)
zw ’anliz)nl

El coeficiente a en esta fórmula es el af" según la nomenclatura de la fórmula
E.2.1, correspondiendo a un modelo de orden M = 1.
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Para obtener el filtrode orden 2 se usan las fórmulas de recurrencia E.2.4:

a2” = af’áf" + a3" = af’á + a (E2.15)

Se usa la notación. para el coeficiente de subíndice más alto (ahora 2) del orden
nuevo (también 2):

a?) = —c (E2.16)

Con lo cual, y usando E.2.15, para el error cuadrático queda:

x” + ax,,_1 —c(5x,,_1+ xn 2)]2 + Y" 2 + aïn,1— c(á)?,, 1+ í") 2] (E2.17)

N

E(c)= :1

Definimos los vectores f”y bn, forward y backward, para este paso:

fn‘z’ = x,, +ax,, 1 E2.18
br(12):xn2+áxn1 ( )

Minimizando E(c) se obtiene:

N

ann

c =2N—"2— (E2.19)

Usando E.2.15 y E.2.16 se completa el filtrode orden 2.

EI paso siguiente es evaluar el filtro de orden 3, con lo cual termina de quedar
claro cómo sigue la recurrencia.

Se tiene:

c = “ag”

rn“) = rn“) Arcb? (E220)

bi” báz’i- 6m”?

N

Zf(3)b(3)
c=2—L— (E221)¿(asia

n3
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En general, para orden p:

1 1

¡"(pi z ¡[ip ) _ cblrp )

(P)_ (P1) —(P1)bn _bn1 _Cfn1

N

z fip)5(p)n n

0:2 "P

É ( ¡"(m
n:M

2

+ bs”) 2]

COI’IZ

(p) _
ap — —c

(52.22)

(E221)

(52.22)

Para obtener los demás coeficientes de orden p se usa Ia ecuación E23; con
E2.7 se obtienen las potencias. y con E2.8 las autocorrelaciones.

La fórmula para la densidad espectral es similar a la E1.8; no es idéntica porque
la serie temporal no es infinita y el muestreo es discreto, con un intervalo At:

81(0)) = At P"
M

’1—2am e ¡”Wmr1

2 (52.23)

M es el orden máximo alcanzado; PMes Ia rnejor estimación de la potencia.

En Ia práctica. la potencia de orden cero (ecuación E2.9) se calcula así:

1 N _

PO= (anxn): Ñzxnxn
1

(E224)
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EPÍGRAFES DE LAS FIGURAS

MAPAS A, B, C, D, E
Ubicación de los perfiles de anomalías magnéticas (sectores de los vuelos

USAC)usados para la experimentación:

mapa perfil vuelo

01
02
02

.01

.02

Como fondo se han trazado contornos batimétricos a intervalos de 1 km y las
anomalías magnéticas de expansión de fondo oceánico (rojo) y las zonas de fractu­
ra (azul) de Ia compilación de Cande et al. (1989).

Gráfico espe1
Abajo: Porción de un perfil sintético de anomalías de expansión de fondo oceánico.
La orientación del perfil es E-O; el espesor de la corteza magnética es 0.5 km; la
magnetización es de 10 Am"; el techo del basamento magnético se encuentra a 10
km de profundidad.
Arriba: Espectro de potencias correspondiente a Ia porción del perfil de abajo. La
línea delgada para valores de k bajos es el ajuste por cuadrados mínimos del espec­
tro entre los valores k,- y kr. Las tres líneas horizontales son, de abajo hacia arriba:
el nivel medio de ruido, Sm, calculado a partir de k = 0.1 km; los niveles Sm + o y Sm
+ 20, donde o es la dispersión alrededor del nivel medio. k, se calcula como la abci­
sa correspondiente a la intersección del espectro y el nivel de ruido elevado (Sm+
2o). k,-es Ia abcisa correspondiente al valor máximo del espectro.
La profundidad estimada de este modo resultó ser de 9.7 km.

Gráfico espe2
Abajo: Otra porción del perfil sintético de anomalías de expansión de fondo oceáni­
co. Orientación, magnetización y espesor de corteza magnética son iguales a los
del gráfico espe1. La profundidad para esta porción es de 1 km. Notar que Ia inten­
sidad de las anomalías es mucho mayor.
Arriba: Espectro de potencias correspondiente a la porción del perfil de abajo.
También están graficadas las líneas de ajustes descriptas en espei. Notar que este
espectro tiene un decaimiento muy bajo. El valor de k,, que es de aproximadamente
0.07 km", no es la primera intersección con el espectro a partir de k = O. Es porque
si la primera intersección da menor que 0.04 se busca otra, y debe ser con el espec­
tro descendiendo. para descartar Ia subida que generalmente sigue a la bajada
cuando hay valles. Notar que el valor de k de comienzo de zona de ruido. que fue
definido como 0.1 km", no parece tal en este caso. Pero lo es en la mayoría, y el
estimador de profundidad es bueno: 1.2 km.
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Gráfico espe3
Abajo: Topografía del fondo oceánico sintético usado para calcular las anomalías y
probar el estimador espectral de profundidad al techo del basamento magnético.
Las cruces son las estimaciones resultantes. Los estimadores que arrojaban en va­
lores de magnetización fuera del intervalo 7 - 12 Am'1fueron rechazados. Observar
que los resultados son bastante buenos, pese a que el basamento tiene variaciones
bruscas de profundidad.
Arriba:Perfil de anomalías magnéticas generadas por el basamento graficado abajo;
este perfil fue usado como entrada al programa profmen. EI centro de expansión se
encuentra en el centro del perfil, abcisa = 0. El escalón produce allí un efecto de
borde. En Ia zona de poca profundidad las anomalías son muy intensas.

Gráfico espe4
Abajo: Porción de un perfil real, el pa872.01. Como puede verse en eI correspon­
diente mapa de ubicación, este segmento se encuentra en el pasaje de Drake, so­
bre corteza oceánica. Las anomalías son de intensidad comparable a las del gráfico
espe1; la profundidad del basamento es de aproximadamente 12 km desde la altura
en que fueron hechas las mediciones, que en este caso era de 7 km.
Arriba: Espectro con el ajuste correspondiente y con las líneas de la zona de ruido
tal como se describió en el gráfico espe1. Comparando con este último. se observa
que. pese a que las pendientes no son demasiado diferentes, el nivel de ruido es
bastante más alto en espeí, y además más “artificial”.Es que era un caso sintético,
y el intervalo de muestreo (artificial) de 1 km, mientras que en este caso es de 0.5
km.

Gráficoespes
Abajo: Otra porción de un perfil real, el pa872.02. Como puede verse en el mapa de
ubicación, esta porción se encuentra en el talud continental de la Península Antárti­
ca. Las anomalías son de muy baja amplitud.
Arriba: Espectro correspondiente, con la curva de ajuste y líneas de ruido. El nivel
de ruido es más elevado, y el máximo del espectro menor que en espe4. La profun­
didad del basamento magnético es grande, 14 km.
Cabe notar que en los perfiles reales el ajuste de la curva en el máximo es peor que
en el caso de los perfiles sintéticos. Es porque por supuesto las suposiciones he­
chas no se cumplen totalmente. Hay "contaminación" de la señal en los números de
onda relativamente bajos o longitudes de onda intermedias como las que hemos
tratado en el capítulo 2.

Experimentación con el método espectral 1:
En estos gráficos se muestra la anomalía magnética en la parte superior y en la
parte inferior la topografía con línea gruesa y las estimaciones de la profundidad
del techo del basamento magnético en línea delgada.

Gráficos PP1A y PP1B
Para los perfiles A y B. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana
móvil = 250 km; ventana en los bordes = 0 %; espesor corteza magnética = 5 km.
No se controla Ia susceptibilidad.
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Gráficos PP2A y PPZB
Para los perfiles A y B. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana
móvil = 250 km; ventana en bordes = 0 %; espesor corteza magnética = 10 km.
No se controla la susceptibilidad.

Gráficos PP3A y PP3B
Para los perfiles A y B. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana
móvil = 250 km; ventana en bordes = O %; espesor corteza magnética = 2 km. No
se controla la susceptibilidad.

Gráficos PP4A, PP4B, PP4C, PP4D, PP4E
Para los perfiles A, B, C, D y E. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km;
ventana móvil = 250 km; ventana en bordes = 0 %; espesor de corteza calculado
por compensación isostática; espesor de corteza magnética determinado por
control de susceptibilidad con cotas 0.002, 0.009 en unidades cgs.

Gráficos PP5A, PPSB, PP5C
Para los perfiles A. B. C. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana
móvil = 250 km; ventana en bordes = 10 %; espesor de corteza calculado por
compensación isostática; espesor de corteza magnética determinado por control
de susceptibilidad con cotas 0.002, 0.009 en unidades cgs.

Gráficos PP6A y PPGB
Para los perfiles A y B. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana
móvil = 125 km; ventana en bordes = O %; espesor de corteza calculado por com­
pensación isostática; espesor de corteza magnética determinado por control de
susceptibilidad con cotas 0.002, 0.009 en unidades cgs.

Gráficos PP7A y PP7B
Para los perfiles A y B. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana
móvil = 125 km; ventana en bordes = 10 %; espesor de corteza calculado por
compensación isostática; espesor de corteza magnética determinado por control
de susceptibilidad con cotas 0.002, 0.009 en unidades cgs.

Gráfico PP8A
Para el perfil A. Con períodograma. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana móvil =
125 km; ventana en bordes = 20 %; espesor de corteza calculado por compensa­
ción isostática; espesor de corteza magnética determinado por control de sus­
ceptibilidad con cotas 0.002, 0.009 en unidades cgs.

Gráfico PMEN1
Para el perfil B. Con máxima entropía. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana móvil =
100 km; ventana en bordes = O %; espeSOr de corteza magnética: 2 km. No se
controla la susceptibilidad.
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Gráfico PMENZ
Para el perfil B. Con máxima entropía. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana móvil =
50 km; ventana en bordes = 0 %; eSpeSOr de certeza magnética: 2 km. No se
controla la susceptibilidad.

Gráfico PMEN3
Para el perfil B. Con máxima entropía. Parámetros: Ax = 0.5 km; ventana móvil =
100 km; ventana en bordes = 0 %; espesor de corteza magnética: 5 km. No se
controla la susceptibilidad.

MAPA U

Ubicación de los puntos resultantes de procesar los datos de 37 vuelos USAC
para obtener estimadores de profundidad al basamento con el método espectral.
El avance de la ventana móvil fue de 10 km.

MAPAS V1, V2, V3, V4
Mapas resultantes de grillar los estimadores obtenidos para los 37 vuelos con el
método espectral. y con 4 juegos de parámetros. según la siguiente tabla:

mapa y ventana ventana en
ex erimento móvil gkm) bordes (%)
V1 (PP4) 250 0
V2 (PPS) 250 10
V3 (PP7) 125 10
V4 (PP8) 125 20

La columna 1 hace referencia al correspondiente experimento mostrado en gráfi­
co de perfil. Para el espectro se usó el períodograma en todos los casos. El es­
pesor de corteza fue calculado por compensación ¡sostática, y el espesor de
corteza magnética determinado por control de susceptibilidad con cotas 0.002.
0.009 en unidades cgs. El espesor sedimentario se obtuvo sustrayendo a cada
punto de grilla el valor de la topografía de la compilación global DBDBS.
El mapa seleccionado como mejor fue el V3, experimento PP7.

Experimentación con el método de Werner:

Gráficos wern1 a wern10
Fueron todos hechos con el perfil paB73. 02.
Para todos los gráficos en la parte superior hay dos curvas que representan la
anomalía: sin filtrar, y, corrida un poco más abajo. filtrada pasabajos aplicando
una ventana medio coseno entre las longitudes de onda le. y lo.
El perfil del medio en cada grafico es Ia derivada horizontal de Ia anomalía; tam­
bién aqui hay dos curvas. La superior es Ia derivada calculada usando diferen­
cias entre puntos dato sucesivos. La curva corrida un poco más abajo es la ante­
rior filtrada pasabajos con longitudes de onda de corte le. y lc.
En algunos experimentos se ha usado un método alternativo de filtrado (ver texto)
al que denominamos aquí cm.
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El perfil inferior representa la topografía y los estimadores de profundidad con
símbolos y líneas verticales que muestran los errores en el ajuste. Los cuadrados
indican soluciones tipo digue y los otros símbolos vértices de cambio de pendien­
t_een el relieve del basamento magnético.
En cada uno de los gráficos aparecen también los valores correspondientes de
M, del ancho de la ventana, de la tolerancia de aceptación o rechazo según el
error (t_ol,que es la inversa del error relativo), las cotas de susceptibilidad y el
método de filtrado de la derivada.

Gráfico wern11
Superposición de los resultados obtenidos con los parámetros del experimento
wern10 con diferentes ventanas, de anchos 10, 20, 30 y 40 km.

Experimentación con el método de O’Brien:

Gráfico dou1
Sección del perfil pa872.01, que pasa donde están las anomalías ma’s intensas.
En la parte superior esta' graficada la derivada sin suavizar, y con un corrimiento
de alrededor de 1 cm hacia abajo la derivada suavizada. En color gris aparece la
anomalía magnética. Más abajo están graficados los estimadores de profundidad.
A continuación hacia abajo está la función analítica con los máximos elegidos se­
ñalados. En la parte inferior de la figura (donde dice “variable corrida") se han
graficado las antitransformadas del perfil de partida en los dos últimos pasos del
corrimiento, para verificar el estado de la señal con la intención de controlar que
todavía sea apreciable.

Gráfico dou2
Experimento sintético. El perfil usado fue generado por el cálcqu directo de Ia
derivada, por eso no aparece la anomalía en la parte superior. Se trata de un
perfil Este - Oeste generado por un cuerpo poligonal semi infinitocon un vértice a
10 km de profundidad ubicado a los 200 km, y otro de 5 km ubicado a los 300 km.
El campo inductor es de 38000 nT, y la susceptibilidad 0.008 cgs.

Gráfico dou3
El perfil usado fue generado igual que en dou2 pero con los dos vértices de pro­
fundidades de 5 y 10 km ubicados en la misma posición (225 km). El método re­
suelve los dos vértices.

Experimentación con el método de Phillips:

MAPA PH
Ubicación de 3 perfiles de barco usados en la experimentación. Son secciones de
dos cruceros en la plataforma continental argentina y Océano Atlántico. el C1505
y el ¡1578 (GEODAS Cdrom).

Gráfico PH1
Con el programa phílaa:
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La parte superior de la figura muestra el perfil de anomalías magnéticas para Ia
sección r12 del crucero 01505. Se ha graficado también el perfil resultante des­
pués de sustraer el promedio.
DX es el intervalo de muestreo (interpolado) en km; IW es el número de puntos
de la ventana móvil y VENT es su ancho en km.
En Ia parte inferior se han graficado los 4 estimadores del método primario de
Phillips original. EI i-ésimo estimador aparece a una distancia ¡v/2 de cada borde
del perfil. donde v es el ancho de la ventana móvil. Sólo el primero de los corri­
mientos es necesario. Se ha graficado también la batimetría (prácticamente no se
nota porque las aguas son poco profundas) y la profundidad del basamento cris­
talino obtenida de una compilación de datos sísmicos existente en un banco de
datos. Resulta curioso que en los bordes de cuenca las estimaciones sean tan
profundas.

Gráfico PH2
Otro ejemplo de aplicación del método de Phillips original, como en el gráfico
PH1, ahora para otro crucero.
En este caso se nota eI perfil batimétrico. Notar cómo los 4 estimadores coinciden
en la primera mitad del perfil. Notar además, los profundos valles y elevados gra­
dientes.

Gráfico PH3
Otro ejemplo del método de Phillips original como en los gráficos PH1 y PH2. Es
de notar el valle de más de 20 km de profundidad que el método predice a los 75
- 80 km, con grandes gradientes. Entre los 250 y 350 km, las diferencias entre
estimadores sucesivos es grande.

Gráfico PH4
La parte superior del gráfico muestra Ia derivada horizontal del primer estimador
de profundidad de Phillips. Los gradientes son elevadísimos alrededor de los 79
km del perfil.
La parte inferior muestra el primer estimador graficado con línea continua, y cru­
ces superpuestas para los estimadores aceptados.
El criterio de selección es relativamente restrictivo en este caso: se rechazan los
valores en zonas en que el valor absoluto del gradiente es mayor que 0.2
(km/km),y también los casos en los cuales la diferencia entre el primer y el cuarto
estimador es mayor que 0.5 km

Gráfico PH5
Contiene lo mismo que el grafico PH3 pero calculando Ia profundidad con el mé­
todo de Phillips corregido según se indica en el texto. La profundidad resulta su­
bestimadafsi se compara con la proveniente de datos sísmicos. Sin embargo. se
ha mejorado en el sentido de que no aparecen los profundísimos valles, Ia salida
es menos “ruidosa” y sólo se pierde media ventana de estimaciones a los extre­
mos del perfil.

Gráfico PH6
Este gráfico se muestra para ilustrar los errores del metodo de Phillips original: al
utilizar las fórmulas de máxima entropía para calcular las autocorrelaciones, arti­
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ficialmente se ha sustraído el promedio total del perfil en lugar del promedio en Ia
ventana para cada estimación. Los valles vuelven a aparecer. Las diferencias con
el gráfico PH3 se deben a las demás correcciones (elección de los extremos de
las ventanas, cálculo de los vectores backward y forward, como se explica en el
texto).

Gráfico PH7
AI igual que en PH6. en este gráfico se ha sustraído un valor promedio arbitrario
en cada posición de la ventana, en este caso el promedio hecho en una ventana
de 120 km, que no corresponde a la del cálculo. Notar que los resultados son
bastante diferentes.

Gráfico PH8
Como en PH6 y PH7, en este gráfico se ha sustraído un valor promedio arbitrario
en cada posición de la ventana, en este caso el promedio hecho en una ventana
de 60 km, que no corresponde a la del cálculo. Los resultados son otra vez dife­
rentes, tendiendo a parecerse a los de PH5.

Gráfico PH9
Otra vez tenemos el metodo corregido; este resultado puede compararse con el
de PH5. La diferencia es el ancho de la ventana móvil. Una ventana más ancha
produce resultados más profundos, lo cual es conveniente en este caso, si consi­
deramos que los valores de profundidad provenientes de datos sísmicos son los
que debiéramos obtener.

Gráfico PH10
Método de Phillips corregido aplicado a uno de los vuelos aeromagnéticos. El re­
sultado es malo. La profundidad del basamento magnético está muy subestima­
da.

Gráfico PH11
Método de Phillips corregido aplicado al mismo vuelo que en PH10, pero dupli­
cando el ancho de Ia ventana móvil. Las profundidades dan mayores pero el re­
sultado sigue siendo malo, especialmente en el Oeste (izquierda).

Gráfico PH12
Método de Phillips corregido aplicado a otro de los vuelos aeromagnéticos. con
los mismos parámetros que PH10. El resultado es igualmente malo. La profundi­
dad del basamento magnético está muy subestimada.

Gráfico PH13
Método de Phillips corregido aplicado al mismo vuelo que en PH12, pero dupli­
cando el ancho de la ventana móvil, como en PH11. Igualmente, las profundida­
des dan mayores vero el resultado sigue siendo malo, especialmente en el Oeste
(izquierda).
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Gráfico PH14
Método de Phillips agregando una nueva corrección. aplicado al mismo vuelo que
PH1O y PH11. Se ha considerado un espesor de corteza magnética de 10 km.
Las profundidades estimadas han aumentado pero no Io suficiente en el Oeste, y
demasiado al atravesar las islas y la Península Antártica. El resultado no es satis­
factorio.

Gráfico PH15
Método de Phillips agregando una nueva corrección, aplicado al mismo vuelo que
PH12 y PH13. Se ha considerado un espesor de corteza magnética de 10 km.
Las profundidades estimadas han aumentado pero no lo suficiente en el Oeste, y
demasiado al atravesar la zona insular al Oeste de la Península Antártica. El re­
sultado no es satisfactorio.

Gráfico PH16
Método de Phillips sin Ia corrección principal. o sea como en PH6. Mostramos
este experimento para comparar con los anteriores. Los parámetros son los mis­
mos que en PH10.

Análisis e interpretación:

Figura 4.1
Imagen en colores de las anomalías magnéticas en el Oeste del mar de Weddell,
parte de la Peninsula Antártica y margen.

Figura 4.2
Interpretación tectónica hecha por LaBrecque et al. (1989), basada en los datos
USAC en combinación con resultados de trabajos previos (LaBrecque & Barker,
1981; LaBrecque et al., 1986).

Figura 4.3
Mapa de profundidad al techo del basamento magnético calculado con el método
espectral 1.

Figura 4.4
Espesor sedimentario (capa no magnética) obtenido restando la batimetria en
cada punto grilla del mapa 4.3.

Figura 4.5
En azul aparece la trayectoria del crucero NBP93-01 del RVIB Nathaniel B. Pal­
mer, que obtuvo datos de gravedad, magnetismo y sísmica monocanal. En líneas
púrpura aparecen también los sectores de lineas USAC con datos aerogravimé­
tricos.

174Capítulo 3: Inversión de anomalías



¡[FRACTUREzonas I
MAGNETICANOMALY

LINEATIONS

N

"MALA..A.)*

NWKANCECOU­

FIGURA4.2

MapatectónicodelmardeWeddellconlasprincipalesisocronas,Iineacionesmagnéticasyzonasdefractura,
segúnLaBrequeetal.(1987).

Capítqu3



Profundidad Basamento V3
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Espesor sedim entario V3
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FIGURA 4.5

Trayectoria del crucero NBP93-O1(azul) y líneas con datos aerogravimétricos (rojo)
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CAPÍTULO 4

CORlRECCIÓNA TOPOGRAFÍA DEL MARGEN ESTE DE LA
PENINSULA ANTARTICA USANDO DATOS GRAVIMÉTRICOS

1. INTRODUCCIÓN

Las mediciones de la gravedad de la Tierra se pueden usar para estudiar la es­
tructura de la Iitósfera y los mecanismos de proceso geológicos de escala amplia, y
constituyen otro de los métodos geofisicos, el método gravimétrico.

Los relevamientos gravimétricos terrestres son lentos y por Io tanto costosos. Los
relevamientos marinos son más rápidos pero aun asi están limitados por la veloci­
dad de los cruceros geofisicos que es normalmente de 10 nudos como máximo. Pa­
ra áreas marinas cubiertas de hielo, como los mares antárticos, las dificultades son
mayores, porque los buques no pueden entrar.

Estas zonas son ideales para ser relevadas en avión, como se hizo con el pro­
grama USAC,con cuyos datos magnetométricos hemos trabajado en los capitulos 2
y 3. Pero la gravímetría aérea es más dificil que la magnetometría. debido a la difi­
cultad de determinar el posicionamiento del avión de manera tal que sea posible
diferenciar entre las aceleraciones propias y la aceleración de la gravedad. Los pri­
meros relevamientos gravimétricos no dieron resultados satisfactorios.

Para la época del programa USAC, ya se contaba con el posicionamiento sateli­
tario global (GPS) Io cual constituyó un cambio tecnológico muy significativo, permi­
tiendo la obtención de datos gravimétricos aéreos de buena calidad. El equipamien­
to y el sistema de adquisición fueron desarrollados por John Brozena (Brozena,
1984) del NRL (Naval Research Laboratory, USA).

En 17 de los 61 vuelos USAC se obtuvieron aproximadamente 20000 km de da­
tos gravimétricos a relativamente baja altitud (300 m) sobre el mar de Weddell.

El post procesamiento de la gravímetría aérea es elaborado y trabajoso. Nosotros
no hemos trabajado en eso, aunque si hemos usado los datos de anomalías gravi­
métricas de aire libre, que fueron el resultado del trabajo de Robin E. Bell (LDEO),
John Brozena y Mary Peters (NRL) (Brozena, 1984; Brozena & Peters, 1988; Bell,
1989; Bell et al., 1990).

En Bell (1989) se desarrolla la teoría que respalda el procesamiento de los datos.
El problema principal que hay que tratar es la separación de la aceleración terrestre
de una señal en la que aparece mezclada con las aceleraciones de la plataforma
móvil.En un barco también existe este problema, aunque está más acotado. En Bell
(1989) se consideran y comparan las influencias de las diferentes plataformas de
medición de la gravedad (terrestre, marina, aérea) y se analizan los alcances y las
limitaciones del instrumental, además de desarrollarse la teoria de la reducción de
los datos.

En la figura 1 mostramos la cobertura de los datos aerogravimétricos USAC.
Existen otros datos de gravedad en los mares: son anomalías gravimétricas deri­

vadas de altimetria satelitaria. de los satélites Seasat. Geosat y ERS-1 (Haxby.



1988; Haxby 8. Hayes, 1991; Marks & McAdoo, 1992, Sandwell, 1992; Marks et aI.,
1994).

Geosat fue un satélite altimétrico de la marina norteamericana que midió la topo­
grafía de la superficie del mar. A partir de estos datos se puede derivar la configu­
ración del geoide y las anomalías gravimétricas en las zonas marinas. Geosat fue
lanzado en marzo de 1985, con una duración prevista de mas de 3 años, con un
período de repetición de la órbita de 17 días, lo cual resulta en una separación de
trayectorias de 164 km en el ecuador. Su predecesor, Seasat, tuvo una duración de
3 meses, con un periodo de repetición de órbita de 3 días pero entonces con una
separación de trayectorias de 951 km en el ecuador. Geosat proporciona mucho
mayor resolución que Seasat. Durante los primeros 18 meses de operación, Geosat
llevó cabo la Misión geodés/ca clasificada (GM), para mapear con alta densidad el
geoide marino global. GMfue diseñada para producir un espaciamiento entre trazas
de entre 2 y 3 km a 60°S. A esta misión le siguió otra denominada ERM (exact re­
peat mission), cuyo espaciamiento entre trazas a 60°S fue de 75 km. Los datos de la
misión ERM fueron entregados inmediatamente a la comunidad científica. Respecto
a los datos GM, recién 1990 se liberó la información al Sur de los 60°S.

Los primeros mapas de anomalías gravimétricas, derivados de Seasat por Bill
Haxby (LDEO), resultaron asombrosos por la cantidad de rasgos tectónicos que
muestran en las zonas oceánicas y por el detalle conque Io hacen. Posteriormente
se mejoraron las técnicas y aumentaron los datos, y las compilaciones que fueron
apareciendo siguieron sorprendiendo por Io increíble de la autenticidad de la repre­
sentación del fondo oceánico que se puede obtener desde un satélite.

La compilación global de David T. Sandwell (Sandwell, 1994) contiene los datos
"declasificados", o sea los liberados en 1990. Posee mayor resolución. Sigue siendo
asombroso cómo se aprecian (y desde un satélite) zonas de fractura, fosas, márge­
nes continentales, cuencas, fallas.

Las técnicas de obtención de anomalías de gravedad a partir de altimetría mejo­
ran día a día, y hay numerosos investigadores trabajando en ese tema. Si embargo,
todavía persisten los problemas en las zonas con cobertura de hielo.

Especialmente difícila este respecto es la zona del Mar de Weddell Oeste, nues­
tra zona de estudio.

2. EL MAPA DE ANOMALÍAS GRAVIMÉTRICAS Y LA BATIMETRÍA GEBCO

En la figura 2 presentamos el mapa de anomalías gravimétricas de aire libre he­
cho con los datos USAC (Brozena et aI., 1987; Bell, 1989; Bell et al., 1990). En el
mismo mapa hemos graficado la batimetría GEBCO (Johnson y otros, 1983) en ¡so­
Iíneas con 1000 m de espaciamiento.

En la figura 3 mostramos un mapa para la misma zona hecho con los datos de la
compilación satelital de Sandwell (1994). Las zonas sin datos aparecen en gris.

Respecto al mapa satelital, cabe notar que los huecos de falta de datos disminu­
yen hacia el Norte y hacia el Este. Los huecos en general se deben al deterioro de
la señal altimétrica por la presencia de hielo, muy abundante en el margen y zona
centro del mapa. Al Sur de los 72° la ausencia de datos se debe a la inclinación de
las órbitas.

Comparando el mapa satelital con el mapa USAC vernos que hay similitudes pero
también diferencias, que son mayores en la zona de hielos.
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En la figura 4 tenemos otro mapa de anomalías de aire libre, con una cobertura
mucho menor. Este mapa fue hecho con datos marinos (Ghidella & Holik, 1993,
Ghidella et al., 1995) colectados por un crucero del RVIBNathaniel B. Palmer en el
año 1993. Este crucero, el NBP93-01, se dedicó en parte a la exploración sísmica
(Sloan et al., 1994; Strelin, 1995) de la región mostrada. Es hasta ahora el único
crucero que ha logrado llevar cabo tal trayectoria. Se dieron condiciones de tiempo
excepcionales que permitieron recorrer la plataforma entre la barrera de hielos Lar­
sen y el hielo marino realizando varias transectas en dirección O-E. Se recorrieron
en total alrededor de 1200 km, en los que se obtuvieron también datos de gravedad,
magnetismo y batimetría.

Puede verse que la gravimetría NBP93-O1 coincide con la gravimetría USAC en
Ia zona (pequeña) en que se superponen, y no coincide muy bien con la gravimetría
satelital. El motivo es otra vez el hielo. AI NBP93-01 le tocaron condiciones excep­
cionales. Consideramos que es más confiable la gravimetría marina.

Esta “vinculación” nos hace pensar que también la gravimetría USAC es más
confiable que la satelital en las partes central y Oeste de la región de estudio. Más
al Norte, y en el Oeste, tenemos motivos para confiar más en la gravimetría satelital:
en la región del estrecho de Bransfield también hemos procesado datos marinos de
otro crucero de N. B. Palmer, el NBP97-05 (Ghidella & Holik, 1995) y el acuerdo con
la gravimetría satelital ha sido muy bueno. Aunque esta última tiene menor resolu­
ción, todos los rasgos del mapa marino están presentes en el mapa satelitario.

Hemos combinado los tres conjuntos de datos (USAC - NBP93-01 - satélite). Te­
niendo en cuenta las observaciones de los párrafos precedentes, hemos realizado
un promedio pesado en las partes en que los datos se superponen, asignando pe­
sos mayores en un factor 10 a los datos marinos y aéreos. El resultado es el mapa
de la figura 5, que es el que tomaremos como referencia.

El mapa muestra un máximo relativo de gran amplitud (entre 40 y 70 mgal) que
mantiene una alineación aproximadamente N-S entre los paralelos 64 y 70. AIcorre­
Iacionar Ia posición de este máximo con Ia batimetría GEBCO, graficada en ¡soli­
neas en el mismo mapa, se encuentra que entre los 64 y 66° el maximo coincide con
el borde de la plataforma continental, pero que hacia el Sur se produce un corri­
miento entre ambos rasgos que llega a tener una amplitud de 100 km.

En Bell (1989) y en Bell et al. (1990), se reconoce este corrimiento como un indi­
cativo de que la batimetría pueda estar errónea.

En nuestro primer mapa de espesor sedimentario (LaBrecque & Ghidella, 1989)
se observa una banda N-S de sedimentos profundos (hasta 15 km) aproximadamen­
te alineada con el meridiano 54°W. Teniendo en cuenta las lineas de la batimetría
GEBCO, esta cuña sedimentaria resulta ubicada casi totalmente sobre Ia plataforma
continental al Sur de los 68°.

Estudios previos (Karner y Watts, 1982; Watts, 1988; Bell, 1989) indican que pa­
ra márgenes pasivos de esta naturaleza (“tipoAtlántico")es típico que el máximo se
ubique en el borde de plataforma, y que haya un fuerte gradiente negativo hacia el
lado del mar siguiendo el talud, hasta llegar a un minimo aproximadamente en la
base del mismo, y que esto ocurre independientemente del modo de compensación
isostática.

Ambas observaciones (espesor sedimentario, gravedad) coinciden en que la ba­
timetría puede estar incorrecta en esta zona. Si el borde de plataforma coincidiera
con el máximo de gravedad la cuña sedimentaria quedaría aproximadamente cen­
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trada en el talud como se observa en la mayoría de los márgenes continentales de
tipo Atlántico.

Analizando los datos originales que llevaron a la compilación de la batimetría, se
encuentra que para la zona de buena correlación con Ia gravimetría existe una ma­
yor densidad de los mismos que hacia el Sur, donde el acceso es muy difícil debido
al hielo y pocas veces los barcos pueden navegar. Es posible entonces adjudicar la
mala correlación de esta última zona a errores en los mapas batimétricos, que pue­
den admitirse considerando que han sido resultado de amplias extrapolaciones
(LaBrecque & Ghidella, 1992; Bell, 1989).

Mediante técnicas espectrales, y bajos ciertas condiciones, como se verá en los
apartados que siguen, los datos gravimétricos pueden ser empleados para corregir
la topografía.

3. FUNDAMENTO TEÓRICO

3.1 Condiciones de equilibrio de masas continentales y oceánicas

La tectónica de placas es una consecuencia de Ia acción de fuerzas gravitaciona­
Ies actuando sobre la corteza y la parte sólida del manto terrestre. Las fuerzas gravi­
tacionales resultan en un aumento de la presión con la profundidad: las rocas deben
soportar el peso de la carga que tienen encima. No es posible, sin embargo, que se
tenga un equilibrio estático con la presión variando sólo en profundidad: hay varia­
ciones laterales en Ia fuerza gravitatoria debidas a correspondientes variaciones en
densidad asociadas con diferencias en temperatura. Los contrastes térmicos hori­
zontales son una consecuencia de Ia liberación de calor por la radiactividad de las
rocas en el manto y la corteza. Las variaciones horizontales del campo gravitatorio
dentro de la tierra generan las tensiones que gobiernan los movimientos relativos
asociados a la tectónica de placas.

Es muchas veces conveniente pensar en los continentes como en bloques de
"madera" flotando en un “mar”de roca de manto, y considerar un balance hidrostáti­
co para esta configuración. Si se tiene en cuenta que Ia densidad media de las ro­
cas de la corteza es de 2.75 g/cm3 (pc),y que la del manto (pm)es 3.3 en las mismas
unidades, la condición de equilibrio dará que, si el espesor de la corteza es d, el
bloque continental sobresaldrá del “mar” circundante, y la parte hundida, b, tendrá
un espesor dado por:

b:p—°d (3.1.1)
rn

Con los valores de densidades que pusimos, el 83% de Ia corteza estará hundido, el
17% sobresaliendo. Para d = 32 km, la altura sobre el “nivel del mar" será de 5.44
km.

Los continentes están en realidad rodeados de océanos. El espesor de corteza
oceánica es menor que el de corteza continental. Si se aplica el balance hidrostático
a un continente de espesor dccen equilibrio con un oceano circundante de espesor
docse obtiene, para la profundidad del agua en el océano:
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(pm_ pcc) (pm_d : d — d 3.1.2
w (pm _ pw) CC (pm _ pw) CO ( )

donde pwes la densidad del agua, pcs la de la corteza continental, y pocla de la cor­
teza oceánica.

La aplicación del equilibrio hidrostático a la corteza terrestre se denomina ¡sosta­
sia.

El esquema del equilibrio océano - continente al que responde Ia ecuación (3.1.2)
es extremadamente simple. Aun asi. cabe notar que hay discontinuidad lateral en la
transición entre ambos, y que entonces las tensiones horizontales no son iguales a
las verticales.

Para muchos materiales sólidos se pueden relacionar las tensiones con las de­
formaciones a través de las leyes de Ia elasticidad. Casi todos los materiales sólidos
en la tierra, incluyendo todas las rocas a temperaturas y presiones relativamente
bajas, se comportan elásticamente cuando las fuerzas aplicadas no son muy gran­
des. y además la deformación elástica es directamente proporcional a Ia tensión,
con Io cual es aplicable la teoria lineal de la elasticidad.

Dado que diferentes rocas se comportan de maneras diferentes como respuesta
a fuerzas aplicadas, dependiendo de las condiciones de temperatura y presión, es
importante determinar que fracción de las rocas de Ia corteza y el manto superior se
comportan elásticamente en escalas de tiempo geológicas. Uno de los postulados
fundamentales de la tectónica de placas es que las placas superficiales que consti­
tuyen la litósfera no se deforman significativamente en escalas de tiempo geológi­
cas. es decir, que se pueden considerar rígidas y que se comportan elásticamente.

Las placas Iitosféricas son, entonces, placas elásticas delgadas que flotan en el
manto relativamente fluidoque se encuentra debajo.

Las placas están sujetas a una variedad de cargas (montañas, volcanes, etc.)
que hacen que la litósfera se combe bajo su peso. Relacionando observaciones de
combamiento o flexión de la litósfera ante cargas conocidas, se pueden deducir
propiedades elásticas y espesor de las placas.

3.1.1 Flexión de una placa delgada bidimensional

Consideremos una placa horizontal que se extiende indefinidamente en una di­
rección y que tiene longitud L en la otra, que consideraremos como x. Sea h su es­
pesor. Consideremos que está fija en sus extremos y que se flexiona por el efecto
de una distribución de fuerzas verticales q(x). Sea 77(x)la deflexión vertical, simétri­
ca con respecto al centro. Suponemos que Ia placa es delgada, y que la deflexión
es pequeña, de modo que h << L y 77<< L.

Analizando el equilibrio entre las tensiones (normales y de corte) y Ia fuerza apli­
cada, se llega a la siguiente ecuación (Turcotte 8. Schubert. 1982, pag. 113):

d2

.._ z q(x) . P8521 (3.1.3)

donde M es Ia cupla por unidad de longitud ejercido por los esfuerzos de corte o ci­
zalla, y P es la tensión horizontal (perpendicular a un corte de la placa).
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M se puede calcular en función de la deflexión y de los parámetros elásticos de la
placa (Turcotte & Schubert, 1982, pág. 115):

Eh3 Zn DM=——-¿———=— 3.1.4
12(1- v2)aix2 R ( )

Q

E y v son el módulo y la razón de Po/sson, respectivamente. del material de Ia pla­
ca. D es la denominada n'gídez flexura/ de la placa:

Eh3
z ver» "7' 3.1.5

12(1- v2) ( )

y R es el radio de curvatura de la deflexión:

dznR = —— 3.1.6
dx2 ( )

lntroduciendo las tres últimas ecuaciones en (3.1.3) obtenemos:

d“ dz
D T‘400-123; (3.1.7)

3.2 Compensación isostática del relieve submarino

3.2.1 Compensación de Airy

Volvemos a considerar ahora un equilibrio hidrostático para la Iitósfera. Entonces
no tendrá rigidez, y ante las cargas aplicadas se deformará. Plantearemos el caso
de una placa oceánica sin sedimentos, que se carga con una acumulación de espe­
sor ds. Veremos cómo se hunde Ia Iitósfera ante la carga, o sea que hallaremos Ia
deflexión n para un caso en que Ia rigidez es nula.

Consideramos que antes de Ia carga Ia profundidad del agua es dwy que el es­
pesor cortical es tc.

Sean pw.pc y pmlas densidades del agua de mar, de la corteza oceánica y del
manto, respectivamente.

Suponemos que desde la base de la corteza (discontinuidad de Mohorovicic) ha­
cia abajo la densidad de la Iitósfera es la misma, pm.El nivel de compensación se
encontrará en la base de Ia corteza una vez “empujada hacia abajo" por los sedi­
mentos una distancia n.

La ecuación de balance hidrostático es:

pwdw l-pcdc + pmn :- pwd;, + psds + pcdc (3.2.1)

con lo cual se obtiene:
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n=Mcg (3.2.2)
(pm —pw)

dvrv:dw_Mds
(p _ p (3.2.3)

Este proceso de sedimentación tiene un límite, impuesto por la profundidad del
océano: debe ser dv',2 0, con lo cual ei espesor sedimentario máximo será de:

d =(p_"'__de3,,“ w (3.2.4)
(pm - ps)

y eI hundimiento Iitosférico máximo posible será:

nm=Meu (3.2.5)
(pm —ps)

.¡ï . _ _ _ _ _ _ 1.

pw dw'
dw pw

1 . éi v
f Ps A. ds

: 1 TI

pc _ _ _V_

dc

Pc

_v__
A

n Pm

y
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En el modelo de compensación isostática de Airy se considera que la ecuación
(3.2.2) vale puntualmente, o sea que si ds es un espesor sedimentario variable la
deflexión es la misma. También se puede considerar que el material agregado
constituye un relieve submarino, que tiene un espesor ds y que Ia parte aflorando
sobre el fondo es g. La deflexión en función de a (ds = a + n) es:

(pi, - pw)n =——¿ x (3.2.6)
(pm _pb) ( )

donde hemos usado el subíndice b en lugar de s para la densidad para generalizar
y poder pensar en Ia densidad de un relieve batimetrico.

Esta ecuación es equivalente a la que sigue:

(pm - pb)ng = (pi, a pw)¿(x)g (3-2-7)

g es Ia aceleración de la gravedad, supuesta constante en una columna vertical que
atraviesa la Iitósfera. El miembro de la izquierda es el empuje hacia arn'ba generado
por Ia deflexión: en Ia interfaz corteza - manto un espesor 77de material de corteza
reemplaza al manto, y en la interfaz corteza - agua un espesor r; de corteza es re­
emplazado por material de densidad pb. Eso es balanceado por el peso de ese mis­
mo material reemplazando agua.

3.2.2 Compensación elástica

Consideremos Ia ecuación (3.1.7). Si suponemos que no hay esfuerzos laterales
tenemos que P=0. Entonces:

d‘n
dx4D z q(x) (3.2.8)

Para determinar q(x) dada una carga ¿(x) tenemos que tener en cuenta las com­
ponentes hidrostáticas que ahora no se balancean porque la Iitósfera tiene rigidez.
Entonces q(x) será justamente la diferencia entre los dos términos que en (3.2.7)
son iguales:

C7(X)r (ob - pw)¿(x)g - (pm - ps)ng (3-2-9)

Reemplazando en (3.2.8) obtenemos:

d4
“‘03”, ps)ng:(pb pw)E,(x)g (3.2.10)D

dx“

Si se aplica transformada de Fourier en ambos miembros queda:

Dk‘ñ(k) l-(pm ps)'ñ(k)g (pi, —pw)g(k)g
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¡(k) ¿92;_93)wa4,au.g(k) (12.11)

k‘E) J
pm o, 1+
( I ph)Q(pm

En esta ecuación puede apreciarse que cuanto mayor sea D, la rigidez de la Iitós­
fera, menor será Ia deflexión. Para D = 0 se obtiene la deflexión dada por la com­
pensación de Airy.

Cabe analizar también la dependencia con los números de onda: para valores de
k pequeños (longitudes de onda largas), la deflexión es mayor para una misma rigi­
dez; para valores grandes (longitudes de onda corta, relieve variable), la deflexión
es menor.

3.3 Anomalías gravimétricas

La fuerza ejercida sobre un elemento de masa en la superficie de la Tierra tiene
dos componentes principales. Una se debe a Ia atracción gravitatoria que la tierra
ejerce sobre Ia masa, y la otra a la fuerza centrífuga (no inercial). El término grave­
dad. tal como se usa en Geofísica. se refiere a los efectos combinados de ambas. Si
la tierra tuviera simetría esférica y no rotara. la aceleración de la gravedad en su
superficie sería constante. Sin embargo, debido a la rotación, topografía, y las va­
riaciones laterales de densidad, la aceleración de Ia gravedad, g, varía con la ubi­
cación en la superficie. La fuerza centrífuga produce una variación de g con la lati­
tud. Como la Tierra no es del todo rígida, Ia rotación distorsiona Ia superficie, pro­
duciendo un achatamiento polar y un ensanchamiento ecuatorial. Es resultado es
que la gravedad es un 5% menor en el ecuador que en los polos. La Tierra tiene Ia
forma de un esferoide oblongo, cuyo campo gravitatorio es el campo de referencia.
La topografía y las inhomogeneidades de densidad de Ia Tierra conducen a varia­
ciones Iocales de Ia gravedad en la superficie. A estas variaciones se las denomina
anomalías de gravedad o gravimétricas.

3.3.1 Determinación de la gravedad de referencia. Anomalía primaria.

En los relevamientos gravimétricos en general se obtienen valores relativos del
valor de la gravedad en cada punto, pero normalmente se vinculan a alguna locali­
dad donde ya se ha determinado previamente un valor absoluto que se encuentra
monumentado, y se obtienen entonces valores absolutos, que se podrían llamar de
segundo orden ya que la gravedad absoluta no fue medida directamente.

Una vez determinada la gravedad absoluta en cada punto. interesa descontar de
ese valor la contribución global de toda la tierra para obtener el efecto gravimétrico
de la morfología local. Este valor que se descuenta suele ser denominado gravedad
teórica, o gravedad de referencia. Resulta del cálculo de la gravedad producida por
el elipsoide que mejor se adapta a la tierra y que gira como ella. Este calculo se
realiza según standards nacionales o internacionales para los parámetros del
elipsoide. Para el elipsoide WGSB4 es:



1” zx
gl :go_( lasen )___s,u__ (3.3.1)

\/1— bsen2 7k.

¡Les la latitud geográfica, y los valores de las constantes son los siguientes:

go: 978032.67714
a = 0.00193185138639
b = 0.00669437999013

Si llamamos g, a la gravedad absoluta,

A9 = ga —g. (3-3-2)

es la anomalía gravímétríca primaria.

3.3.2 Anomalía de aire libre

Pero Ia gravedad varía con la altura por encima o por debajo de la superficie del
elipsoide y las mediciones en general no se realizan al nivel de referencia debido al
relieve topográfico. Ag posee entonces una componente debida a la diferencia de
nivel.

Si se remueve esa componente se obtiene lo que se denomina anomalía de aire
libre que es la anomalía que se hubiera obtenido al medir en el nivel de referencia
en caso de no haber roca de por medio.

El efecto a descontar por Ia variación con la altura está desarrollado en libros de
texto, por ejemplo en Turcotte & Schubert. 1982, capítulo 5, apartado 8. Esta co­
rrección depende de Ia altitud y de los parámetros que definen el elipsoide de refe­
rencia. Para el elipsoide WG884 es:

c = 0.30855+2.1910'5coszehïgï'nzm-SMH (3.3.3)
a m m2

donde h es la altura y 6 es la latitud. mgal (miligal)es Ia unidad de aceleración que
se usa corrientemente en gravimetría:

1 mgal = 10'5 rn/seg2

La anomalía de aire libre. a veces también llamada anomalía de Faye. es enton­
ces:

Agfa Z Ag + Ca Z ga gl + Ca (3-3-4)

Notar que si h > O , Ca > O (Ia gravedad disminuye con la altura; al llevarla a nivel
cero ("bajarla"), se tiene un aumento).
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3.3.3 Anomalía de Bouguer

Hay que tener en cuenta que en la gravedad medida está también influyendo la
atracción gravitatoria de la masa de roca que hay debajo del punto de medición
(cuando h es positiva). Cuando se calcula y se remueve este efecto se obtiene lo
que se llama anomalía de Bouguer.

La aproximación más simple para el cálcqu de este efecto se basa en suponer
que Ia roca debajo del nivel de medición se extiende indefinidamente con densidad
constante y sin relieve. o sea con la misma altura.

En tal caso la corrección es:

mgal crn3
c,, = —o.0419e——

rn
p h (3.3.5)S

donde p es la densidad (generalmente en g/cm3) y h la altura (generalmente en
metros).

Para una altura de 1000 m y una densidad de 2.67 g/cm3, la corrección resulta
ser de -111.9 mgal.

Entonces:

Agb : Ag,a + Cb = Ag + Ca + Cb : ga —g, + Ca + Cb (3.3.6)

3.3.4 Corrección topográfica

Las correcciones de aire libre y Bouguer tienden a Ia obtención de una anomalía
que represente las inhomogeneidades del subsuelo. Por eso los valores se
"reducen" al nivel de referencia. Pero como se vio en el apartado anterior. Ia co­
rrección de Bouguer es una primera aproximación. No tiene en cuenta el relieve
aledaño al punto de medición. Si hay colinas o valles hay excesos o defectos de
masa con respecto a la suposición de altura constante. Se desea corregir este
efecto. para obtener una anomalía que sea el producto solamente del terreno sub­
yacente.

La corrección es dificil. Significa calcular el campo gravitatorio de cuerpos de
forma irregular. Además deben conocerse esos cuerpos, o sea, se deben tener
datos de la topografía circundante.

La gravedad disminuye con la distancia pero aumenta con la altura, de manera
que una montaña lejana puede producir, en un punto dado, el mismo efecto que un
montículo cercano. De todos modos. la contribución de la topografía lejana va a
variar suavemente o ser casi constante.

Otro aspecto de Ia corrección topográfica a tener en cuenta es que es siempre
positiva (por supuesto, después de haber aplicado la corrección de Bouguer). Si se
trata de una elevación respecto al punto de medición su influencia es disminuir Ia
gravedad. Para removerlo hay que sumar una cantidad positiva. Si se trata de un
valle, su efecto es una disminución en la atracción que significó la corrección de
Bouguer. Para removerlo también hay que sumar una cantidad positiva. Notar que
al practicar Ia corrección después de Ia de Bouguer lo que influye es la diferencia
de altura con el entorno.
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3.3.5 Anomalías gravimétricas en los mares.

En los océanos se mide directamente sobre la superficie del mar (en los releva­
mientos hechos por barcos), y en general no se hacen correcciones por altura de
ninguna clase (cabría pensar en corregir al nivel medio del mar. o a la altura del
geoíde. que es una superficie equipotencial). Esta corrección seria seguramente de
longitud de onda muy larga (relacionada con el recorrido del barco y la amplitud de
las mareas) y en general no se la practica. Tampoco se adquieren datos de altura
sobre el elipsoíde. De manera que no se hace corrección por altura.

El hecho de que el barco sea una plataforma móvil en la superficie de la tierra
hace que la aceleración de Coriolis sea importante. Esta corrección sí debe aplicar­
se. Se Ia denomina corrección Eo‘tvo's.Veamos cómo se deduce y cómo se aplica.

Consideremos la ecuación de movimientode una partícula en un sistema de refe­
rencia que gira con velocidad angular constante Ó (Landau &Lifshitz, 1960):

mz—‘t’:—ï7U+2mvxfz+móx(ïxó) (3.3.8)

m es la masa de la partícula, U es el potencial inercial, i7 es la velocidad y F el
vector posición. El origen de coordenadas debe estar en el eje de giro. o sea que no
debe tener traslación; si no es así hay que agregar otro término. Los dos términos
del segundo miembro que contienen la velocidad angular son, respectivamente, la
fuerza de Coriolis y la fuerza centrífuga, ambas fuerzas no inerciales.

En nuestro caso. U es el potencial gravitatorio. Vamos a considerar la componen­
te radial de esta ecuación en un sistema de c00rdenadas esféricas r, e, (p.Referida
a la Tierra. 9 es la colatitud. Se tendrá, para Ia aceleración:

a, : z 'r'_r(')2—r(p2senze (3.3.9)dt

Y para la fuerza inercial:

El Zmg, z _m|g,| (3.3.10)
Gr

donde g, es la componente radial del campo gravitatorio, que es negativa en corde­
nadas esféricas normales.

Para la fuerza centrífuga se tiene:

mÓ x (r x (2) : mgzrseno : ma (3.3.11)cen!

Y para la fuerza de Coriolis:

2ml7 ><(2 2m ansenz o —,maca, (3.3.12)



Usamos las ecuaciones 3.3.9 - 3.3.12 para la componente radial de 3.3.8 y des­
pejamos f, obteniendo:

'r' : —|ng+ ersene 1-ZQrci)sen2 G +162 1 nbz sen2 e z A, (3 3 13
AI : "lgrl + acení + acer + agent I ‘ )

donde:

age," = rÓZ+ n32 sen2 e (3.3.14)

es la aceleración centrípeta debida al movimiento relativo al sistema móvil.
Para una partícula pueda estar en equilibrio en un sistema que se mueve sobre Ia

esfera habrá que sostenerla con una fuerza F, tal que resulte f = o, o sea que debe
ser:

m'r'=0=mA,+F, (3.3.15)

Entonces esa fuerza es proporcional a la gravedad medida:

F, = mgmed (3.3.16)

con lo cual resulta:

gm = -A, = Igrl - ace", - am - ase," = I9,I —ace", —am, (3.3.17)

con:

am, = aca, + age”, = Zan sen2 e + re2 + n32sen2 e (3.3.18)

De manera que para Ia gravedad del lugar se tendrá, cuando se mide en una
plataforma que se mueve sobre la tierra considerada como esférica:

Igrl= gmed+acenl1'aeol

En Ia ecuación 3.3.1 tenemos expresada la que llamamos gravedad de referencia
(gl);esa gravedad es la del campo creado por el elipsoide de referencia con la con­
tribución de Ia fuerza centrífuga incluida. O sea que es:

g!: Igrol1accní

Si se plantea Ia anomalía primaria de manera análoga a como se lo hizo en 3.3.1
se tiene:

Ag=gm —g,=Ig,I-Ig,ol--am. (3.3.21)
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Planteada asi, no esta representando una variación debida a la distribución de
masas, ya que depende de la velocidad de la plataforma. De manera que en este
caso hay que plantearla así:

Ag,Zgmed—gr+an! z lgrOI

De acuerdo con lo expresado al principio de este apartado, como no se hacen
correcciones por altura, esta es directamente la anomalía de aire libre para un rele­
vamiento marino.

La anomalía de Bouguer se usa a veces también. La corrección en este caso
consiste en considerar que se reemplaza el espesor de agua debajo de la superficie
por un espesor de roca con densidad igual a la densidad media de la corteza. Las
anomalías de Bouguer son entonces mayores que las anomalías de aire libre en el
mar. Sí el fondo del mar tiene relieve variable, se hace necesario en este caso prac­
ticar la corrección topográfica.

3.4 Modelación bidimensional de anomalías

3.4.1 Método de la integral de línea

En el apéndice G desarrollamos la fórmula de la atracción gravitatoria en el ori­
gen de coordenadas de una placa bidimensional semi infinitacon un lado oblicuo:

_ l

gízx_1th2—z1) Ax((p2 —(p1)+AZ|n;—1—“ (61-14)gz Z ZGP{((P2ZZ —cP121)_ 2

El dibujo de la placa está en el diagrama G1.1. Como se ve en 61.5, gz depende
sólo de Ia posición de los vértice 1 y 2 de Ia placa. p es el contraste de densidad
entre la placa y el medio circundante.

Es inmediato que si se quiere calcular el efecto gravimétrico de un polígono ce­
rrado hay que sumar contribuciones análogas de todos los lados que componen el
pngono:

N

gz ZZGPZ
n=1{_ (Zno1xn _ xn-1Zn)h2nn-1

rn

íMnn-1((Pn.1_(pn)+Aznlnde 1’n .

El índice n recorre los N vértices del polígono. El último índice, N+1, corresponde
al cierre del polígono con el primer vértice, de manera que N+1 es equivalente a 1.
El primer término entre llaves en (G1.14) se cancela al cerrar el polígono. El signo
del resultado depende del sentido de recorrido del poligono; tal como está la fórmu­
la 3.4.1, el sentido debe ser contrario a las agujas del reloj.

Con un polígono se puede aproximar un cuerpo real casi tanto como se quiera. Si
se trata de un perfil batimétrico, c0mo los que estamos considerando en este capítu­
lo, puede tal vez ser mejor usar la fórmula G1.4 sin "cerrar" el polígono, pero hay
que tener cuidado de cómo se hace. Hemos escrito un programa llamado nuex2 al
cual se ingresan uno o varios perfiles topográficos (interfaces) y las respectivas
densidades, y con esto calcula el efecto gravimétrico del relieve de cada interfaz. En
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el apartado siguiente veremos la aproximación lineal del efecto gravimétrico de es­
tos relieves.

En Talwani (1973) se desarrollan ampliamente ecuaciones y métodos para calcu­
lar Ia atracción gravitatoria de cuerpos en 2 y 3 dimensiones.

3.4.2 Anomalía gravimétrica producida por un relieve topográfico de baja amplitud

Consideremos la superficie de separación entre dos medios de densidades pw
(arriba) y pb (abajo).

La superficie tiene un relieve variable en una sola dirección que tomaremos como
x. Calcularemos Ia anomalía en el plano z = 0 que está encima de la superficie, co­
mo en el dibujo, y respecto al cual ésta tiene profundidad media d. La anomalía pro­
ducida por el relieve (en general habrá algún tipo de compensación, ver más adelan­
te), quedará determinada por sus desviaciones respecto al valor medio. Considere­
mos estas desviaciones positivas hacia abajo y llamemos ¿(x) a la función que las
describe, de manera tal que será:

¿(x) = b(x) —d (3.4.2)

b(x) es la distancia (variable) de la superficie de referencia a la de separación,
que podría ser el fondo del mar. En ese caso b(x) sería la batimetria. Cabe notar
que ahora estamos usando una convención de signo diferente que en el apartado
3.2: ahora son positivas las depresiones y negativas las elevaciones.

Recordando que z es positivo hacia el centro de Ia tierra, tenemos que la anoma­
lía gravimétrica está dada por:

xv d+dxl

Ag(x)=ZGApIdx’ J 2:? (3.4.3)
d

donde G es la constante de gravitación universal y Ap es la diferencia de densida­
des entre el medio de arriba y el de abajo, Ap = pW—pb (recordemos otra vez que,
según (3.4.2), i es positiva si el medio de arriba es más profundo que el promedio).
x’ y z’, las variables de integración, van recorriendo Ia "zona anómala", donde el
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material de densidad pw ha reemplazado al material de densidad pb
2 2

R = ,Kx —x’) +z'

Si se supone que ¿í<< d se puede hacer la integral en z’ a primer orden en 2:. Se
tiene entonces:

m x' x’

Ag(x)=2GApI% (3.4.4)
w(x —x') + d2

Esta expresión es útil porque de ella surgen relaciones interesantes en el dominio
de los números de onda. Como puede observarse, Ag resulta proporcional a la con­
volución entre ¿(x) y p(x), donde:

1x=—
p( ) X2 +d2

Entonces la transformada de Fourier de Ag (¿(k), siendo k el número de ondas),

será proporcionalal productode las transformadasde i y p. que son y ak),
respectivamente:

50‘) = 2GApdE(k)ñ(k) (3.4.5)

ñ(k) es fácil de hallar: 50‘) Z _ge kd

Entonces:

5(k) = —2nGAp Eme ’kd

lntroduciendo pe. Ia densidad media de la tierra, a, el radio medio de Ia tierra. y g. la
aceleración de Ia gravedad en la superficie terrestre, se puede prescindir de G:

50‘) = '-%( pi, --pw)g(k)e “d (3.4.6)
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Hasta aqui hemos considerado la anomalía creada por el relieve de la superficie
de separación entre dos medios de densidades diferentes. Pueden haber otras dis­
continuidades de densidades. por ejemplo más abajo. Si en cada una de ellas se

“T

l dw. pw

idbv ph

cumple que la amplitud del relieve es pequeña respecto al valor medio de la pro­
fundidad de la discontinuidad, cada una de ellas tendrá una contribución similar a la
expresada en (3.4.6). Por ejemplo, si hay dos discontinuidades se tendrá:

5(k) = 2:98 (Ap1g1(k)e’kd+ Ap222(k)e"“d*”) (3.4.7)

donde las EJison las desviaciones en cada interfaz y las Ap¡ las correspondientes
diferencias en densidades; tes el espesor medio de la segunda capa.

3.4.3 Relieve de baja amplitud con compensación isostática

Aplicaremos la fórmula (3.4.7) a un relieve submarino como el del diagrama, con
tres interfaces.
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dw es Ia profundidad media del mar; ¿,(x) es el relieve, de valor medio nulo, y
positivo cuando hay una depresión, en consistencia con el sentido del eje z. que
apunta hacia abajo. dbes el espesor medio de la capa entre la primera y Ia segunda
interfaz, la densidad de cuyo material es pb. ¿2(x) es el relieve, también de valor
medio nulo; dCes el espesor cortical, pc Ia densidad de la corteza oceánica. 5,3(x)es
el relieve de la interfaz corteza - manto y pmIa densidad de las rocas del manto. La
profundidad media de Ia segunda interfaz es tz = dw+ dby la profundidad de Ia terce­
ra es t3=dw+db+dc.

Entonces se tendrá, para la transformada de Fourier de Ia anomalía gravimétrica
en la superficie del mar:

... 3 ""' kd "" .kr " uk!

g(k) = 2—pgg(Ap1E.u1(k)e-' + AszJ2(k)e z + A93233008 a) (3'4'8)

En esta ecuación es:

Ap. = pw - ob = -Apbw

A92z pb_pcZ_Apcb
Ap: = pc -pm = -Apmc

donde hemos usado diferencias de densidades definidas positivas en los terceros
miembros de las (3.4.9).

Pero los relieves de las interfaces pueden estar relacionados. Una posibilidad es
que exista equilibrio hidrostático (compensación de Airy), en cuyo caso será (ver
apartado 3.2.1, ecuación 3.2.7):

¿(/0 ZEz“)Z_%g1(k) (3-4-10)

Para la compensación elástica (modelo flexural, ver apartado 3.2.2, ecuación
3.2.11) se obtiene:

¿(lo =¿(lo = ---(-‘3‘1——ÑMMO ¿(a (3.4.11)
(pm _ p°)[1+ 9(p,,, —M]

Esta última ecuación se convierte en Ia anterior para D = 0. Entonces introduci­
mos esta última en (3.4.8) para obtener Ia transformada de Fourier de la anomalía
gravimétrica:

-- kd ka (Apcb+ kd‘)""=_— w — v.——— .4.12
2peaApbwe e APMb(1+Ck) )

donde:
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__kÏ_D 3.4.13
g(pm _ ph) ( )

ck:

Apm!)l:pm_ph

3.5 La función de admitancia

En la ecuación (3.4.3.4) podemos apreciar que en el dominio de los números de
onda la anomalía gravimétrica depende linea/mente de Ia batimetría del fondo
oceánico para el modelo considerado: relieve bídimensional de baja amplitud con
compensación flexural. O sea que el cociente:

Z(k) = ¿(kz (3.5.1)
¿(lo

es independientede dependiendo si de varias propiedades de la Iitósfera:
morfología,densidades. propiedades elásticas:

¿(lo 3g kd kZk =.. =——A we w1-e —————— 3.5.2
( ) 2pea pb Apmb(1+CR) ( )

Esta relación, Z(k), se denomina función de admitancía (Dorman y Lewis, 1970;
Mc Kenzie y Bowin, 1976). Puede observarse en (3.4.2) que además es una función
real, aun cuando en el dominio de los números de onda las funciones son en gene­
ral complejas.

Z(k) (Ia función de admitancia, FA) ha sido utilizada para el estudio de los meca­
nismos de compensación isostatica y de las propiedades elásticas de la Iitósfera. En
estos casos se calcula su versión experimental partir de las mediciones de gravedad
y batimetría, y usando Ia ecuación 3.5.2 se ajustan los valores de los parámetros
elásticos.

Para el cálculo de la FA experimental se usan normalmente varios perfiles y se
realiza un promedio espectral sobre los mismos para minimizar el ruido y la contri­
bución de efectos tridimensionales:
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El subindice irecorre los perfiles. teniéndose un número N,Dde ellos; el asterisco
denota complejo conjugado. G,-(k)y B,(k) gravimetría y batimetría como series de
valores de transformadas de Fourier discretas para cada perfil.

4. EXPERIMENTACIÓN

4.1 Planteo de la corrección

La función de admitancia puede variar considerablemente de un lugar a otro y
puede por Iotanto ser difícilde estimar adecuadamente. Las variaciones se deben a
diferencias en la estructura e historia geológica entre una región y otra. Por ejemplo,
un margen continental pasivo que es morfológicamente uniforme en toda su exten­
sión puede tener una variación de Ia FA a lo largo de su extensión si la respuesta
isostática a la carga sedimentaria varía en esa dirección. La diferencia en respuesta
isostática a Io largo del margen puede desarrollarse si un gran influjode sedimen­
tación ocurre en una región cuando la Iitósfera es relativamente delgada y débil.
mientras que en otro lugar del margen el mayor episodio de sedimentación ocurre
varios millones de años después sobre Iitósfera más fuerte y gruesa, ya que el es­
pesor de la Iitósfera crece con el tiempo desde que fue creada (Leeds et al.. 1974;
Turcotte & Schubert, 1982), así como también su rigidez (Karner & Watts, 1982;
Watts et al., 1980).

El margen Oeste del mar de Weddell se puede considerar en primera aproxima­
ción como una estructura bidimensiona/ de dirección Norte-Sur por lo menos entre
los paralelos 64 y 70 (figura 5). LaBrecque et al. (1986) y Grunow et al. (1987) han
sugerido que este margen evolucionó de manera uniforme de Norte a Sur.

Teniendo en cuenta estas consideraciones, se puede en principio utilizarla gra­
vedad junto con la topografía confiable de la zona Norte para calcular Z._.(k),tomán­
dola como referencia. y luego usarla en Ia zona Sur junto con los datos de gravedad
para calcular la topografía , que en esta zona es dudosa. invirtiendo la fórmula
(3.5.1). Con este planteo no haría falta hacer suposiciones sobre las propiedades
de la Iitósfera. sino sólo considerar que son las mismas a lo largo del margen.

Para calcular la FA de referencia tomamos 6 perfiles de dirección Oeste-Este
muestreados del archivo correSpondiente al mapa combinado (figura 5) desde e/
meridiano 60 hasta el 44. En los mismos puntos de los valores de gravedad mues­
treamos datos de batimetría de un archivo con una compilación global basada en la
batimetría GEBCO (Johnson et al., 1983). Luego usamos la fórmula 3.5.3.

Los perfiles usados encuentran ubicados entre las latitudes 65 y 66 S. Hacia el
Norte de esta banda la batimetría es buena. pero disminuye la densidad de datos de
gravedad y además Ia estructura del margen deja de ser bidimensional. Hacia el Sur
es donde la topografía se vuelve dudosa.

En la figura 6a se muestran gráficos del valor absoluto de la FA resultante junto
con varios modelos teóricos (ecuación 3.5.2) de Ia misma función para caso de vali­
dez de la aproximación lineal.

Los modelos difieren en algunos de los parámetros empleados para calcularlos.
En la rigidez flexural (ecuación 3.1.5):

3 3

D: ¡En __ VETE
12(1»v¿) _ 12(1 v2) (4M)
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hemos usado siempre los mismos valores para v y E: v = 0.25 y E = 100 MPa(mega
Pascal; 1Pa = 1 Newton/m2). Hemos variado h, generalmente simbolizado con Te y
denominado espesor elástico efectivo de la litósfera (Walcott, 1970).

También hemos mantenido fijos los valores de las densidades del manto y agua:
pm=3.30 g/cm3 y pw=1.03 g/cm3.

Respecto a Ia batimetría, consideramos terreno sedimentario experimentando con
densidades alrededor de 2.6 g/cm3,y para la corteza oceánica experimentamos con
valores alrededor de 2.8 en las mismas unidades.

Los parámetros que más influyen en la forma de la curva y la manera en que lo
hacen son:

Te que controla la pendiente positiva para valores bajos de k.
pb Ia densidad de los sedimentos, que controla la altura del máximo.
dw la profundidad media del mar, que controla el decaimiento exponencial asin­

tótico.

Como puede observarse en esta figura, los modelos teóricos no ajustan. El peor
desacuerdo aparece en el comportamiento de las curvas a partir del máximo: las
curvas teóricas decrecen regularmente; la curva experimental decrece muy rápido y
además oscila.

La figura 6b muestra otra vez el valor absoluto de la FA experimental pero con
escala vertical semilogarítmica y además su fase. Como se ve, la fase oscila alrede­
dor de cero para valores de k bajos pero luego comienza a variar entre -1ry +7t . O
sea que es compleja, a diferencia de la aproximación lineal teórica, que es real.

Estos resultados plantean entonces varios interrogantes:

Es correcto el esquema numérico?
Es válido el modelo bidimensional?
Es válida la aproximación lineal?

Por otra parte. para un caso como éste, en que se intenta corregir la batimetría,
hay otro problema que es independiente del anterior: el comportamiento de Z(k) pa­
ra números de onda bajos: tiende a cero con k, con Io cual se dificulta la inversión
- ¿(lok : —.
“ ) zm

4.2 Efectos no lineales

La función de admitancia de la ecuación (3.5.2) fue derivada suponiendo un re­
lieve de amplitud baja en comparación con la profundidad media del mismo.

La topografía del margen es a grandes rasgos una función escalón, de aproxima­
damente 4 km de amplitud para el Weddell Oeste. Es entonces dudoso que se pue­

da cumplir la condición de Iinearidad entre ¿(IO y ¿(k).
Sin embargo, Karner y Watts (1982) han tratado ya este problema para márgenes

continentales de tipo Atlántico. Si bien reconocieron los efectos no lineales introdu­
cidos por este tipo de topografía, llegaron a Ia conclusión de que estos efectos se
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cancelan si los promedios expresados en (3.5.3) se realizan sobre varios perfiles
con diferentes anchos de talud.

Lo primero que cabe pensar es que los efectos no lineales no se han cancelado
promedíando. Este comportamiento puede tal vez atribuirse al escaso número de
perfiles disponibles para realizar el promedio según Io sugerido por G. Karner
(comunicación personal).

4.3 Función de admitancia sintética

4.3.1 Función de admitancia teórica en un margen simple

Para tratar de esclarecer los resultados y a Ia vez probar si los efectos de borde
resultantes de calcular Ia transformada de Fourier discreta no los estaban afectando
de manera ¡ndeseada se probó un método independiente: calcular analíticamente
las transformadas de Fourier del efecto gravimétrico y de Ia topografía para un mar­
gen sintético simple sin sedimentos con compensación isostática local.

El desarrollo del cálcqu se encuentra en el apéndice GB.Traemos aquí Ia ecua­
ción (G39):

397- Íu. ikT ikT ¡kw———— Apcwcosa e e —e e +
2peaW sen(kT){ [ ] (4.31)

+Apmc COSH ei[)[eikTe kw‘_e ikT]e Mmm}

Zi(k) =

Como puede verse en los diagramas G3.1 y G32, Tes el semiancho del talud. w
es Ia profundidad del mar, constante desde el pie del talud, y W es el espesor de
acenso del manto en Ia zona oceánica.

La aproximación lineal (resulta de considerar Ia 3.5.2 con sólo dos interfaces, es
decir, haciendo b a c. y además Ck=0)da. para este caso:

Z(k) = —¿ía Apcwe “w(1 —e “"=) (4.3.2)

Para k=0 ambas (4.3.1 y 4.3.2) se anulan, pero sus comportamientos a primer or­
den difieren. En G.3.15 tenemos que:

Z,(k) —>e 2L98Apcw k(w l t) para k —>o (4.3.3)pe
Y de 4.3.2 deducimos:

Z(k) —>—3—gApcw kdc para k —)o (4.3.4)
2pea

Para valores grandes de k, Z, está gobernada por el factor:
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L Ïrpil(—a + kT)! (4 3 5)
as sen(kT)

EI numerador de fi.Istiene una fase que crece linealmente con k. Pero el denomi­
nador tiene ceros para valores de k tales que kT=m7r,Io cual resulta en que el valor
absoluto de la fase del cociente nunca supera 1r/2.Este denominador, debido a las
caracteristicas de la topografía, genera singularidades tanto en la parte real como la
imaginaria de 2,.

En la figura 7a hemos graficado amplitud. fase y componentes real e imaginaria
para un caso en que T = 100 km y w = 4 km. Estos son valores típicos de márgenes
pasivos; cabe notar que entonces en general tanto a como [3serán cercanos a n/2
(ver apéndice GB, ecuación 63.12). Podemos ver que la amplitud tiene picos
(singularidades) para los valores de k que cumplen k = mn/T. con m entero, excepto
para m = 0. También podemos ver que la amplitud no decae, sino que llega a un
valor constante sobre el cual los picos están superpuestos. El comportamiento
asintótico de la componente imaginaria es cercano a -cot(kT); seria igual si a fuera
Tc/Z;para el caso que graficamos es a = 0.971r/2.

4.4 Pseudofase

En el gráfico de la fase en la figura 7a observamos discontinuidades de amplitu­
des cercanas a —n:en los puntos singulares pasa de n/2 a -n/2 (no exactamente).

Esto nos dio Ia idea de graficar Ioque hemos llamado pseudofase o fase estira­
da, que es la fase a la que se le han removido las discontinuidades de valor -1'c.La
pseudofase aparece en el rincón izquierdo superior de la figura 7a. Nótese que he­
mos dividido el rango de k en dos, estando Ia línea divisoria en kc = 0.05 km". He­
mos practicado ajustes lineales a Ia pseudofase a ambos lados de ke. El ajuste para
k > kc dio una pendiente de 101 km, valor muy cercano a T. Hemos repetido este
experimento con valores de T diferentes y hemos obtenido aproximaciones simila­
res, Io cual nos llevó a Ia siguiente regla, que resultó de utilidad: el comportamiento
asintótico de la pseudofase es kT, y podemos considerarlo válido a partir de k = kc=
0.05 km".

En la figura 7b mostramos los perfiles de gravedad y batimetría correspondientes
al margen sintético para el cual calculamos antes Z; (funcion de admitancia analíti­
ca) para la figura 7a. El perfil batimétrico muestra sólo el relieve de la superficie y
no el de la interfaz corteza - manto que también se usó para calcular la anomalía
gravimétrica.

También mostramos los espectros de potencia de gravedad y batimetría calcula­
das a partir de los correspondientes perfiles de manera numérica, usando la trans­
formada de Fourier digital. Veamos qué definición usamos para los espectros.

Sea f”una muestra de gravedad o batimetría. en un perfil con N valores espacia­
dos una distancia Ax. Un elemento del perfil de estimadores de la transformada de
Fourier es:

.211N1

rn,z AxSm AXane N (4.4.1)
n 0
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El espectro de densidad de potencia puede definirse asi (ver discusión en capítu­
lo 3, apartado 3.1.1.1):

A 2 1 A 2 AX 2

RN”,_—rm| _ m m| _Ñ|sm| (4.4.2)

O sea que lo que hemos graficado y llamado “potencia” graficando su espectro
son los valores de RNm,proporcionales a los elementos de la transformada de Fou­
rier discreta al cuadrado.

Puede verse que gravedad y batimetría tienen picos y valles que coinciden en
posición, de manera que al hacer el cociente que implica la FA se suavizan casi to­
talmente. Pero en los valles de la batimetría gue son ceros quedan picos agudos en
la amplitud de Z. (figura 7a).

La figura 7c muestra la misma FA que la figura 7a (o sea para el margen simple)
pero calculada usando los perfiles de gravedad y topografía graficados en 7b. en
lugar de usar la fórmula (4.3.1). Lo hicimos para probar nuestro método numérico.
7c debería ser idéntica a 7a. No lo es, pero es muy parecida. Las diferencias están
en las singularidades. que son muy difíciles de resolver. Tanto gravedad como to­
pografía no tienen un comportamiento bueno para aplicar transformada de Fourier.
El algoritmo de Ia TFD discreta transforma la función en periódica. y tanto en grave­
dad como en topografía ello implica un salto que genera mucho ruido numérico. La
figura 7d ilustra lo que ocurre si no se suaviza este salto: oscilaciones de período
2Ak. El método que usamos suaviza la extensión de las funciones fuera del intervalo
en gue hay datos con ventana medio coseno. La ventana llega hasta donde hay que
extender la función para llegar a una potencia entera de 2 para el número de ele­
mentos. y así usar la transformada rápida de Fourier. Si la extensión es corta, que
se puede dar si el número de muestras es poco menor que una potencia entera de
2, se la alarga usando Ia siguiente potencia.

Otro método sugerido (Karner &Watts, 1982; Macario y Dauphin, 1989) es ref/e­
jar los datos al extenderlos. Esto implica forzar a los perfiles a ser simétricos con
respecto a su origen. Y hace que la TFD sea necesariamente real, por las propieda­
des de la T. de Fourier y también de Ia TFD. El resultado es malo. Además de haber
anulado la parte imaginaria artificialmente, aparecen unas oscilaciones que en un
principiono se entienden, pero que se puede demostrar analíticamente que resultan
de un factor senka que la reflexión introduce, donde a es el ancho del perfil extendi­
do.

4.5 Función de admitancia de un margen pasivo

La figura 8a muestra la FA calculada para uno de los perfiles que se usaron de
referencia, que corresponde a los 65° de latitud. Se observa que. al igual que la FA
sintética. Ia amplitud no tiene un decaimiento neto. Además de picos. presenta va­
lles. Los picos se deben a mínimos en el espectro de la topografía, y los valles a
mínimos en el espectro de la gravedad. En el caso sintético, ambos efectos se su­
perponen y predomina el topográfico. En el caso real, no hay en general tal super­
posición, lo cual puede atribuirse a falta de compensación local de la topografía.
Cabe notar que la componente real toma valores negativos.
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Se observa también que Ia fase no es despreciable. siendo este un elemento im­
portante de diferencia con Ia aproximación lineal. Cabe notar además que Ia fase
tiene discontinuidades de valores -27ry +21r.EI caso -27rsignifica que el a'ngulo cre­
ció hasta dar una vuelta completa y que siguió creciendo en el mismo sentido. El
caso +21:significa que la fase decreció, volvió para atrás. Hemos calculado también
la pseudofase, removiendo las discontinuidades -n +1: -2n y +21c.No es fácil hacer­
lo, ya que generalmente no están muy bien definidas. Pero los resultados son bue­
nos para k > ke: el ajuste lineal da un valor razonable si se lo compara con el se­
miancho del talud.

En la figura 8b hemos representado gravedad, topografía y espectros para el
mismo perfil. Es importante notar que en los espectros los picos y los valles de gra­
vedad y topografía no coinciden en general, como ocurre en el caso de topografía
perfectamente compensada. Este hecho: espectros con picos y valles que no coin­
ciden explica el comportamiento complicado de la fase y los valores negativos gran­
des de la FA.

EI intervalo de muestreo en gravedad y topografía es relativamente grande en
nuestra experimentación (- 4 km),dado que usamos perfiles muestreados de grillas
con celdas de 5° x 5° (latitud y longitud). Quisimos averiguar hasta qué punto esto
podría afectar nuestros resultados. Lo que hicimos para esto fue modelar los perfi­
les de gravedad. Tuvimos en cuenta el espesor sedimentario calculado usando los
perfiles magnéticos (ver capítqu 3) y además nos guiamos por Ia modelación hecha
por Robin Bell (Bell, 1989). Para poder reproducir los perfiles aunque sea de mane­
ra aproximada, hace falta tener en cuenta los sedimentos. La figura 9b presenta un
perfil de topografía del margen simplificado aunque un poco menos que en nuestro
caso de la FA teórica, y el correspondiente perfil de gravedad. No hemos dibujado
las interfaces sedimentos - corteza ni corteza - manto para mantener las mismas es­
calas. Los cálculos se hicieron a intervalos iguales de 0.5 km, o sea simulando un
intervalo de muestreo mucho menor que el que usamos para los perfiles reales.
Puede apreciarse que los espectros de gravedad y topografía tienen máximos y mí­
nimos; los máximos en general son suaves. pero los mínimos son agudos. cosa que
se observa también en los perfiles experimentales (figura 8b). Además, máximos y
mínimos de gravedad y topografía tampoco coinciden. con lo cual el comportamiento
de la función de admitancia (figura 9a) presenta oscilaciones para componente real
e imaginaria. Otra vez, Ia amplitud de Ia FA no tiene un decaimiento neto notorio.
Estos resultados nos permiten descartar la posibilidad de que sea el intervalo de
muestreo ancho la causa del comportamiento particular de Ia FA observada; como
el modelo usado es bidimensional, la prueba hecha también sirve para descartar la
posibilidad de que el comportamiento observado se deba a “ruido”tridimensional.

Otro tema que tuvimos que estudiar fue el resultado que cabe esperar si se pro­
median funciones de admitancia de márgenes con diferentes anchos de talud. Para
no mezclar efectos (vimos que Ia falta de compensación isostática de Ia topografía
genera un comportamiento "salvaje" para la fase), probamos promediar varios perfi­
les simples como el que usamos para calcular Ia FA teórica (figura 7), que están
exactamente compensados. El resultado fue que efectivamente Ia componente ima­
ginaria se achica, aparecen menos picos en la amplitud de la FA, pero su amplitud
no decae.

Hasta acá llegamos entonces a las siguiente conclusiones respecto a la FA en el
margen:
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Es compleja; no puede despreciarse la parte imaginaria.
Puede tener singularidades, sobre todo valles pronunciados.
No se anula para el número de onda tendiendo a infinito.

o La aproximación lineal (ecuación 3.5.2) es mala.

Tenemos ahora que analizar que cabe esperar respecto a los promedios. En
principio diríamos que se suavizan las singularidades pero que no decae. Pero
nuestra FA resultante de promediar 6 perfiles (figuras 7a y 7b) observamos un de­
caimiento mayor aún que el que predice Ia aproximación lineal.

Observando los gráficos de las FA’s individuales que contribuyeron al promedio.
asi como también los espectros de gravedad y batimetría, notamos que los corri­
mientos entre máximos y mínimos debidos a la falta de compensación se desplazan
de manera incoherente de un perfil a otro. El resultado de practicar el promedio es
una interferencia destructiva. El por qué de esta falta de coherencia es a nuestro
juicio un efecto tridimensional. AI pasar de un perfil a otro, los efectos de falta de
compensación no están alineados. La interferencia destructiva genera un decai­
miento en el promedio que no tiene nada que ver con la profundidad media del mar.
Pensamos que los márgenes analizados en Karner & Watts. 1982. tenian mejor
comportamiento bidimensional, con Io cual los decaimientos obtenidos no fueron tan
grandes. Pero de todos modos consideramos que aún así no tiene sentido aplicar Ia
aproximación lineal.

El decaimiento. resultante del promedio, entonces, no tiene vinculación alguna
con el decaimiento exponencial que arrojan los modelos lineales.

4.5 Uso de la fase

La comprobación de que los efectos no lineales no pueden eliminarse complica el
uso de Ia función de admitancia para analizar el mecanismo de compensación
isostática del margen. En cuanto al uso de Ia FA para practicar la corrección a la to­
pografía, Ia dificultad se encuentra en la conducta singular que tiene (picos y valles
agudos), porque no hace falta usar la aproximación lineal. A eso tenemos que agre­
gar el comportamiento para números de onda bajos: Z(k) siempre tiende a cero con
k, Ioque genera inestabilidades en el proceso de inversión.

Las figura 10 y 11 presentan las FA individuales para dos perfiles del margen del
Weddell: uno a la latitud 65° 50' y otro a la latitud 68° 40'. El primero se encuentra
en la zona de batimetría confiable. el segundo en la zona de batimetría dudosa. Es
notable la diferencia en fase entre ambos perfiles. El segundo (figura 11) presenta
muchas más discontinuidades en la fase, y la pendiente de Ia pseudofase es alre­
dedor del doble para valores de k grandes y 118 km mayor para valores de k chicos.

En la figura 12 mostramos una prueba hecha con la FA teórica del margen sim­
ple. o sea la que podemos calcular analíticamente. La prueba consistió en multipli­
car la ecuación 4.3.1 por un factor e'ks. Este factor significa un corrimiento del perfil
de gravedad una distancia S a la izquierda, o, equivalentemente, un corrimiento
igual del perfil batimétrico pero hacia la derecha. La amplitud resultante es por su­
puesto la misma, pero cambian las componentes real e imaginaria. y, por supuesto.
la fase. La fase tiene ahora discontinuidades que valen -2n, -n y +n. La pseudofase.
que es la que proponemos que tiene una pendiente igual al semiancho del talud
como comportamiento asintótico. resulta ser igual a 201 para T=1OOy S=100.
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Estas observaciones sugieren que la diferencia principal entre los perfiles es un
corrimiento en Ia fase. Decidimos entonces usar sólo Ia fase para practicar la inver­
sión y obtener la topografía corregida, considerando que de esta manera se lograría
una correccion aceptable en escala regional y se evitaría el problema de la inesta­
bilidad para números de onda bajos.

Presentamos entonces a continuación el planteo que finalmente usamos para co­
rregir la topografía.

Sea ZCla FA de referencia, y Ac, gossu amplitud y su fase, respectivamente; sean
Z, A y qalas correspondientes magnitudes para el perfil a corregir.

Entonces:

Z, = A, exp(Í(p,) (4.5.1)

z = Aexp(¡(p) = (4.5.2)
mia)

donde B es la TF de la batimetría a corregir y G la del correspondiente perfil gravi­
métrico.

La corrección se plantea de Ia siguiente manera:

Zc = Aexp(¡q),) = BE (4.5.3)

donde Bces la transformada de Fourier de la nueva batimetría. Usando las ecuacio­
nes (4.5.1), (4.5.2) y (4.5.3), se obtiene:

BC = exp{¡((p —(p,)] (4.5.4)

La gravedad no aparece explícitamente en esta ecuación, pero su información
está en (py 40,.Antitransfonnando BCse obtiene la batimetría corregida.

La corrección resultó satisfactoria. Los perfiles corregidos, al igual que aquellos
tomados como referencia, resultaron tener el máximo de gravedad ubicado aproxi­
madamente sobre la zona de 500 metros de profundidad.

4.6 Nuevo mapa batimétrico

Este método de corrección pudo aplicarse solamente en Ia zona en que el mar­
gen se mantiene alineado aproximadamente en una dirección (N-S), dado que es
bidimensional. AIsur de los 70° S. el margen se curva y además hay una zona poco
cubierta por los datos de gravedad. Igualmente se pudo apreciar que el desfasaje
persiste en parte de la zona curvada. pero que desaparece al pasar el punto 72°S,
55°W, donde coincidentemente se ingresa a una zona más exp/orada y por consi­
guiente con datos de batimetría más confiables (cerca del banco General Belgrano).

Entonces hicimos un empalme entre la topografía corregida y Ia topografía más
confiable vecina al ese banco. Re-grillamos la batimetría de toda Ia zona compren­
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dida entre los meridianos 60°W y 44°W y los paralelos 73°S y 68°S. usando los si­
guientes puntos de control:
1) los datos corregidos entre los 68° y los 695° de latitud.
2) la batimetria existente en la zona vecina al banco General Belgrano.
3) Ia batimetria existente en el extremo inferior izquierdo de Ia grilla, que aunque

sea todavia susceptible de correcciones se carece de elementos para practicarla.
4) 10 puntos siguiendo el máximo de Ia anomalía gravimétrica a los que se les asig­

nó 500 m de profundidad.
Obtuvimos así un nuevo mapa batimétrico para la zona. En las figuras 13 y 14

mostramos Ios dos mapas, el original y el corregido, y en la figura 15 el mapa gra­
vimétrico compuesto con las isolíneas de la nueva batimetria. Se observa que Ia Ii­
nea de 1000 metros ha tenido un corrimiento hacia el Oeste de alrededor de 100
km, y que "acompaña" el máximo de gravedad. En el centro de plataforma se distin­
guen bajas o mínimos batimétricos. Son típicos de los márgenes que han sufrido
fuerte erosión glaciaria.

Los círculos pequeños graficados en los mapas señalan los puntos donde Ia ba­
timetría fue medida desde una estación ruso - norteamericana montada en un blo­
que de hielo flotante. Esto fue hecho con posterioridad a nuestra corrección, y en
esa expedición llevaron nuestro mapa como referencia (Gordon et al., 1993). En la
figura 15 comparamos los valores medidos desde Ia estación flotante con los de la
batimetria GEBCO y con los nuestros. Podemos apreciar que las diferencias entre
los valores medidos desde la estación flotante y los que obtuvimos con nuestros
calculos son mucho menores que las correspondientes diferencias con la batimetría
anterior.

5. CONCLUSIONES

5.1 Sobre la función de admitancia

Mediante el presente trabajo es el esclarecimiento de varios aspectos relaciona­
dos con Ia aplicabilidad de la función de admitancia en márgenes continentales:
1) La amplitud no decae exponencialmente como ocurre en las regiones medio­

oceánicas sino que tiende a un valor constante sobre el que se superponen picos
y valles.

2) Los efectos no lineales no se cancelan promediando varios perfiles y en cambio
se amplifica el efecto de los apartamientos del comportamiento bidimensional,
generándose una interferencia destructiva que resulta en un decaimiento que
puede interpretarse equivocamente como debido al nivel medio del mar.

3) El método de cálcqu de Ia función de admitancia experimental reflejando los
perfiles (Karner y Watts, 1982) no es conveniente porque anula la fase artificial­
mente e introduce picos espúreos que pueden alterar Ia interpretación si los perfi­
les no son suficientemente extensos.
Macario y Dauphin (1989) encontraron también notables desajustes entre Ia FA

analítica (lineal) y sus estimaciones con datos del margen ecuatorial del Brasil. Se
puede ahora afirmar que el motivo principal de esos desajustes está en los efectos
no lineales, que no son descartables en la zona de transición entre continente y
océano. En los continentes. el relieve de orden cero está a una altura cero. y en los
océanos está a la profundidad media del mismo. En la transición, ¿qué cabe plan­
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tear como orden cero para luego considerar'el verdadero relieve como efecto de
primer orden? Ni el caso continental ni el oceánéco. Tal vez Io más lógico sería usar
el margen simple (figura 7b) como orden cer'ó‘,y Ver cómo es Ia función de admitan­

cia para el relieve a pan‘irde este margen. kPerono resulta práctico.

5.2 Sobre la nueva batimetría

La nueva batimetría se correlaciona mejor con las anomalías gravimétricas de ai­
re Iibre si se toman como referencia los rasgos observados en otros márgenes del
mismo tipo.

La amplitud y el ancho de estas anomalías, y el hecho de que se acompañen o
no de una anomalía negativa hacia el lado del mar, (Walcott. 1972; Bell, 1989; Kar­
ner y Watts, 1982; Klitgord y Behrendt, 1979) dependen de la edad del margen, de
la forma en que fue iniciada la apertura del mar, y de cómo evolucionó Ia deposita­
ción de sedimentos. En la corrección practicada, sin embargo. no se ha hecho nin­
guna hipótesis sobre estos elementos. Solamente se ha supuesto que son los mis­
mos a lo largo del margen.
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APÉNDICE G: FÓRMULAS BÁSICAS DE INTERPRETACIÓN GRAVIMÉTRICA

G1. Anomalía gravitatoria producida por una placa bidimensional semi infinita
con un lado oblicuo.

Esta fórmula puede ser usada como la contribución de un lado de un poligono
cualquiera como en el modelo bidimensional de Talwani (1973).

Consideremos el potencial gravitatorio creado por un cuerpo filiforme rectilíneo
indefinido:

d)= —ZGAp Iogr

G es Ia constante de gravitación; A es Ia sección del cuerpo (pequeña); p es la
densidad volumétrica de masa; r es Ia distancia al cuerpo. Si suponemos que el
cuerpo se extiende a lo largo del eje y, las componentes del campo gravitatorio se­
rán:

_@: Z
= 2€ A— G1.1

gz az p r2 ( )

gx = —@:2GpAr¿2 (G1.2)(7x

Consideremos un polígono ubicado como en la figura:

Diagrama G1.1
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Calcularemos gz en el origen de coordenadas. La contribución de un elemento del
polígono de coordenadas x, z será:

zdz dx
6gzZZGP*¡—r

La contribución total será:

z2 oo

gz=26p zdz (G13)
z‘ X(Z)r

X2-x‘ztana; r2=x2+z2 (G1.4)donde: X(Z)= X1+t (Z—Z1). con: t:
2 1

dx 1 x
Pero: —2= —arctan—r z z

Entonces:

22

gZ = ZGp Harctanfiao)—arden[ïí—z;z—‘)]}dz
21

Pero: 5M = í = taníE —(o) (tamp=E) ;entonces:z z 2 x

z?

gZ =2Gpímdz ((31.5)
Z1

Conviene hacer Ia integración usando el ángqu (p. La integral es sobre el seg­
mento de recta que une los puntos 1 y 2. Se cumplen entonces las siguientes rela­
ciones:

I'(COS(p—tsen(p)=X1-ÍZ1:X-ÍZ

rdq) x —t z
= Z 1 1 2 dq) (G15)

coscp —Í86m9 (coso —tsen (p)



CCS2a(x1‘tZ1)do:
dz = 2 2

cos (pcos a —sencp sena (P( ) cos ( + a)

P2

gz =2Gp(X1—t21)cosza J.—-q)—d(p (61.8)
P1COSZ((p+ a)

Hacemos la sustitución: w = (p+ a

P2

gz = ZGp(X1—t Z1)Cosza ¡(W la) dw (G19)
P1cos \|/

w-q
1:] 2 dw=wtanw+lncosw—atan\ycos w

Pero:

COS (1.x z
cos w = cos (pcos<x —sencpsena ; —cos a ——sena ; (x —t z)r r

Entonces:

cosa
(x2 —t zz)

P2 r2 r1

Incosu/IP1 = In cosa = In­

r1

También:

tanw fi senq>+tcosm 7_z+t x
coso-tsencp x —tz

Entonces:

¡'23 z (ERLZLÍÉLMWLI‘ XL)*¡nf! (g1_10)
(X1‘t zi) r2

Sustituyendo (61.10) en ((31.9):

} (61.11)2gZ : ZGp{coszoc[q>z(z2 i t x2) (91(Z1i-t X1)]tCOSZCX (x1 t 21) ln :1
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Modificaremos esta ecuación para darle forma parecida a la de Grauch y Cordell
(1987). Para esto trabajaremos con el primer término dentro de las llaves:

U = cos2 a [(pz,(z2 +t x2) —(p1(z1 +t x1)]

U = cos2 a (rpzz2 —(p1z1) + cos.2 at((p2X2 —(p1X1)

U = cos2 a (tpzz2 —(p1z1)+ C080. seno¿(q>.¿x2 —(p1x1)

U = cos2 a (<p2z2 —(p1Z1)+ 005c>rsenor[<p2(x1 —t z1 +t zz)— (p1x1]

U = («pzz2 —(p1Z1)—sen2a(cpzzz —(p1Z1)+COS(1 senortcp2(z2 —2,) + COSOLsena X1((p2 —m1)

U = (pzzz —([J1Z1+((p2 —(p1)COSCXsena(x1—t z1)

Introducimos en (G1.11) el término modificado:

gZ : 2Gp (pzz2 -(p1z1+((p2 —(p1)COSOLSef‘I0L(X1-tZ1)+COS20.(X1-Í z1)ln;—1
2

(G1.12)

Ytenemos una ecuación equivalente a Ia de Grauch y Cordell, 1987.

Trabajando con (G1.11) se puede obtener una expresión equivalente, también
bastante usada:

Az r

gz ; ZGpW——2 AZ((p222—w121)+ Ax(cp2x2 —cp1x1)+(zzx1—xzz,)ln r4
2+ Ay

(61.13)

donde: Az : z2 « z1 y Ax _-.x2 -—x1

Sea h2= sz + Ayz, y en la espresión anterior sumemos y restemos el término:

A 2

'hé'(zzx1 X221)

Operando algebraicamente. llegamos a otra fórmula muy usada:
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Z X "X Zgz: _(p1z1)- —‘(D1)+
2

Las expresiones (12) y (13) dan el valor de Ia gravedad en el origen de coordena­
das de observacion. x = O, z = 0. Para generalizarlas a un punto cualquiera x, z
basta con Ia sustitución:

x1—> x1— x

(G1.14)
z,—>z1—z

Hemos intentado reproducir Ia fórmula de Won y Bevis (1987) y no Io hemos con­
seguido.

G2.Transformada de Fourier Anomalía gravitatoria producida por una placa
semi infinita.

Para calcularla usaremos la expresión 61.12, que descompondremos de la si­
guiente manera:

gz :2G9(g1_92) (GZ-1)
con:

g1 = —(p1Z1—(p1c05asena(x1—t 21) + cos2 0.(X1—t z1)ln r1 (G22)

y una expresión análoga para gz (recordemos que x1et z1 : x2 »t z2).

Den'varemos la ecuación (G2.1) dos veces con respecto a x porque así obten­
dremos una expresión mucho más simple para la transformada de Fourier. Luego
usaremos la relación entre transformadas y derivadas.

Teniendo en cuenta (G1.14):

x1—tz1:(x,—x)—t(zpz):P (62.3)

if —.1 ((32.4)
('X

1 7 z 7- z
’[anip1w5457 2 (2.91Z

x1— x cos (91 (¿X (x1 _ x)
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tan (pt Z EÉQ‘BL (G25)(Ïp‘=cos2(p1—
ax (x1 —x) r1

aln r1 (X1 —X) cos (p1 G7V _— 2 = ( 2.6)
x r1 r1

Ahora derivamos g1 (62.2) utilizando G23, 4. 5 y 6:

‘ n sen
(19‘: mü (z —z1)——(plcos asenaP +(p1cosasena ­
0X r1 f1

cos
—Pcos2 a (p‘ —cos2 or In r1 (G2.7)

1

(:3? z ‘Sen2<p1(1—senza) - 33’72010052<1“910030537” ‘ 0052 0‘ln r1 (62's)

3

(ai = —cos2a + (p1c05asena —cos2 aln r1 (62.9)(x

Usando (G25) y (G2.6) calculamos la derivada segunda:

azg sencp 2 86mm——2‘=—lcosasena +cos af (G210)
aX r1 r1

Pero:

z —z x —x

86mm = ‘r COS<p1= ‘r r5 = (x —x1)2 +(z —z1)2 (G211)
11

Usando (G211) y considerando z = O:

¿32g1 z1sena —(x —x1)cosa
9,": 2 =co a 2 2 (G212)

(7X (x —-x1) + (z —Z1)

La transformada de Fourier será:

51": Ifi"(x)e “‘"dx (62.13)

En el cálculo aparecen dos integrales:



n
_ ikx l

,2ZIW zm9 "me“1| ((32.15)
(x—x,) +z1

introduciendo (62.14) y (62.15) en (62.13) se obtiene:

51":—n¡cosae"'“e “te” (G2.16)

Recordando las expresiones (62.1) y (62.2) y observando que 92 se obtiene de
g1solamente cambiando los subíndices. obtenemos:

55’00 = ¿{(k) - 5é’(k) = 2Gpïrí cosae "“(e"""‘=e""zz—e “‘“e "‘“) (62.17)

La transformada de Fourier de la derivada primera sera’:

55(k): i513“): íleCOSae ¡“(e “‘"2e"2-e i""‘ek") (G218)

y Ia de Ia nomalía será:

52(k) = _kl25;(k) = —%Gp005ae “(e ¡“Ze "2 —e “‘“e k") (62.19)

G3. La función de admitancia en un margen pasivo simple.

Consideraremos un margen continental idealizado como el del diagram 63.1 y la
contribución de tal relieve a la anomalía gravitatoria. Para este caso la anomalía
estará dada directamente por 1.11, siendo Apcw= —Ap= pw —-pc, donde pw es Ia
densidad del agua y pCes Ia densidad de la corteza. En este esquema no pensamos
en sedimentos. El ancho del talud es 2T. Tal como están ubicadas las coordenadas.
tendremos que en 1.11 será x1 = —T y x2 :T. La transformada de Fourier de tal
anomalía es, según 2.19:

¿(IQ : _—.—2mïzflacïCOSa e ¡“[e'" —e “‘Te kw] (G3.1)

w es la profundidad del océano
d es la coordenada zde la topografía media del perfil
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Para la topografía vamos a considerar como nivel de referencia z = d, con lo cual
resulta una función antisimétrica que llamarnos ¿(xy Su transformada de Fourier
puede calcularse teniendo en cuenta que:

ax): ÉWÏÉ’ÜÍ) ((332)

vent(x) es una ventana rectangular de ancho T y altura unidad; * significa convo­
Iución en este caso. Estamos considerando que Ia deflexión E,(x)es positiva hacia
abajo.

Usando (G32) se encuentra que:

- _2d/
¿(lo —WseMkT) (G3.3)

El cociente entre (63.1) y (G3.3) nos dará la Función de admitancia superficial:

IkT ikT kw
¡u e —e ecosa e (63.4)_ _ n GApCW T

25m _ d sen(k T)

Diagrama G3.1

Puede observarse que:

1.- No es real; la fase es diferente de 0.
2.- Tiene polos en los valores de k tales que kT = mn,s¡endo m entero.
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La expresión (G3.1) contiene la contribución a la anomalía de solamente el relie­
ve y el agua. La anomalía total contendrá también la contribución interna, que de­
penderá del tipo de compensación, aún cuando se considere que no hay sedimen­
tos y que la densidad es uniforme. Para considerar el caso más simple. y que sea
un poco más realista que el del relieve no compensado, supondremos compensa­
ción isostática de Airy.La estructura de la corteza será entonces:

-T o T

Diagrama G32

La compensación de Airyda la relación:

T pc = pr Hpc +W’pm (G35)C

Contribuirá a Ia anomalía gravimétrica la porción de espesor w' y densidad pm.
UtilizamosG2.19 nuevamente. Para este caso será:

x1:T x2:w-T z,:w+t 22=WIt+w' (63.6)

Y la transformada de Fourier de la anomalía será:
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p(k) : ——2mï2Ap-”icos[3e’”e "“”"’[e“‘re “w' «e “‘T] (G3.7)

En esta ecuación es:
T

Apmc2pm —pc BZarCtg(Ï/,]

El cociente entre (63.7) y (G33) nos da Ia Función de admítanc/a en profundidad
2,,(k):

cosB e"’e “w‘” e e _e (G3.8)
sen(k T)

EGA T ¡kT “kw' ÍkT

2,,(k) = ——:—mc

Sumando (63.4) y (63.8) obtenemos la Función de admitancia total para com­
pensación de Airyen ausencia de sedimentos:

Z(k) : __7[G—T{ Apcwcosa e ¡aleÍkT_ e ikTe kw]+
d sen(kT) (G39)

+Apmc COSBeill[elkTenkw‘ _e ¡”le kmo}

Podemos ver cómo se comporta esta función a primer orden en k. Si tenemos en
cuenta que:

Tc=w+t+w' (63.10)

y usamos esta ecuación junto con G3.5 obtenemos:

w' = Ap—°“’w ((33.11)
Apcw

Ademas es:

w w_ 2Tcosa=——=—, send:­
sz +4T2 h h

(G3.12)
w' w_ 2TcosB: : VA. senB: w­

xJw'2 +4T2 h, h'

Usando 63.12 tenemos, para los desarrollos a primer orden:

w _ _ _ WL?” hem ((33.13)senkT T

eIkTe kw e ikT l . l
___ a , W “ZLÏ —_ h e 4* ((33.14)senkT T T
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Introduciendo63.13 y 63.14 en 63.9 queda:

h h'

Apcw COSOLï —Ame cosB —T—[1—k(w +

Usamo otra vez 63.12 y tenemos:

Z(k) = — Apcww —Apmcw'[1—k(w +

Finalmente, después de usar G3.11 llegamos a:

Z(k) = —21tGApcwk(w + t) ((33.15)
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EPÍGRAFES DE LAS FIGURAS

Figura 1
Ubicación de las líneas de vuelos USAC con datos gravimétricas en el mar de We­
dde/l.

Figura 2
Gravimetría USAC y batimetría GEBCO.

Anomalías gravimétricas de aire libre (Brozena et aI., 1987; Bell, 1989) y líneas
de batimetría GEBCO en intervalos de 1000 m. Notar que el máximo gravimétrico
que sigue aproximadamente el meridiano 56 se separa cada vez más de la línea
de 1000 rn de profundidad a partir del paralelo 66 hacía el Sur.

Figura 3
Gravímetría NBP93-01 y batimetría GEBCO

Anomalías gravimétricas de aire libre (Ghidella & Holik, 1993, Ghidella et a|.,
1995) y líneas de batimetría GEBCO en intervalos de 1000 m.

Figura 4
Gravímetría derivada de altímetría y batimetría GEBCO.

Anomalías gravimétricas de aire libre (Sandwell & Smith, 1995) y líneas de bati­
metría GEBCO en intervalos de 1000 m.

Figura 5
Mapa gravimétfico compuesto y batimetría GEBCO

Anomalías gravimétricas de aire libre resultantes de combinar los mapas de las
figuras 2, 3 y 4 como se explica en el texto y líneas de batimetría GEBCO en in­
tervalos de 1000 m.

Figura 6
Función de admitancia experimental.

a) Amplitud de la función de admitancia experimental (línea negra) y 4 modelos
teóricos lineales (lineas grises). Los números 1, 2 y 3 anotados sobre las curvas
se corresponden con los valores del espesor litosférico elástico equivalente (Te)
usados para calcularlas: 0. 10 y 40 km, respectivamente. d es el factor exponen­
cial de decaimiento, equivalente a Ia profundidad media del mar en Ia aproxima­
ción lineal para corteza oceánica. Notar que los modelos lineales no ajustan, aun
con d = 10 km.
b) Amplitud, fase y componentes real e imaginaria de la función de admitancia
experimental. También se ha representado la pseudofase, que es el resultado de
remover discontinuidades de valores -1r, +1c,-21cy +21: a la fase. El gráfico de la
pseudofase se ha divididoen dos partes, en las que se usan escalas diferentes.
En cada parte se ha practicado un ajuste lineal, que aparece graficado en gris.
Los valores de las pendientes de los ajustes aparecen anotados.

Figura 7
Función de admitancia analítica para un margen simple
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a) Amplitud, fase, etc. (ídem figura 6b) de la función de admitancia calculada
analíticamente para un margen sintetico simple con compensación isostatica lo­
cal. Notar que la amplitud no tiene un decaimiento neto con k.
b) Perfiles de gravedad y topografía y sus espectros para el mismo margen. Notar
que los picos y valles de gravedad y topografía coinciden en ubicación.
c) Amplitud, fase, etc. (ídem figura 6b) de Ia función de admitancia calculada a
part/r de los datos de gravedad y topografía (fig. 7b) usando nuestro esquema
numérico de extensión con empalme suave al calcular las TFD. Se aprecia un
notable parecido con el cálcqu analítico, excepto en las singularidades más mar­
cadas.
d) Idem figura 7c pero con el cálculo hecho sin suavizar el empalme. Se observa
un ruido numérico de longitud de onda larga que deteriora totalmente Ia FA.

Figura 8
Función de admitancia numérica para un perfil del mar de Wedde/I.

a) Amplitud, fase, etc. (ídem figura Gb) de Ia función de admitancia calculada a
partir de los datos de gravedad y topografía para un perfil en la zona de batime­
tría confiable, a los 65° de latitud. Se observa que la amplitud no tiene un decai­
miento neto con k. que las componentes real e imaginaria son comparables, y
que Ia fase tiene discontinuidades de valores cercanos a n y a 21:en valor abso­
luto.
b) Perfiles de gravedad y topografía a partir de los cuales se calculó la FA en a) y
los correspondientes espectros. Se observa que los máximos y mínimos de gra­
vedad y batimetría en general no coinciden en ubicación.

Figura 9
Función de admitancia numérica para un perfil sintético con carga sedimentaria.

a) Amplitud. fase, etc. (ídem figura 6b) de la FA calculada a partir de datos de
gravedad y topografía correspondientes a un modelo numérico del margen en el
que se incorporó una carga sedimentaria con compensación flexural. Se observa
que la FA tiene un comportamiento similar al de Ia figura 8, aun cuando el interva­
Iode muestreo fue mucho menor en este caso, porque los datos son resultado de
un cálculo.
b) Perfiles que se usaron para 8a y sus espectros. Notar que, al igual que en el
caso del perfil real, los máximos y mínimos en los espectros de gravedad y topo­
grafía no coinciden en ubicación.

Figura 10
Función de admitancia numérica para un perfil en la zona de batimetría confiable.

Amplitud, fase, etc. (ídem figura 6b) de Ia FA calculada para un perfil E-O a Ia lati­
tud 65° 50'.

Figura 11
Función de admitancia numérica para un perfíl en la zona de batimetría dudosa.

Amplitud, fase, etc. (ídem figura 6b) de la FA calculada para un perfíl E-O a la lati­
tud 68° 40'. De la comparación de esta figura con la anterior (10) resulta notoria
Ia diferencia en pseudofase, que es prácticamente el doble en este caso. corres­
pondiente a Ia zona de batimetría dudosa.
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Figura 12
Función de admitancía analítica con un corrimíento de fase.

A la FA de Ia figura 7a se la ha multiplicado por un factor e'ks. con S=100 km. Este
factor es equivalente un corrimiento del perfil de gravedad una distancia S a la
izquierda, o a un corrimiento igual del perfil batimétrico pero hacia la derecha. En
el gráfico de Ia fase aparecen discontinuidades de valor Zn, y la pendiente de Ia
pseudofase aumentó en 100 km.

Figura 13
Mapa batimétrico GEBCO.

Las unidades de Ia escala de colores son km. Los círculos grises son los puntos
de medición de Ia estación sobre hielo flotante ruso - norteamericana.

Figura 14
Mapa batimétrico corregido.

Las unidades de la escala de colores son km. Los círculos grises son los puntos
de medición de Ia estación sobre hielo flotante ruso - norteamericana.

Figura 15
Comparación con los datos batimétricos de una estación flotante.

Las diferencias entre los valores medidos desde la estación flotante y los que
obtuvimos con nuestros cálculos son notablemente menores que las correspon­
dientes diferencias con Ia batimetría anterior, excepto en los puntos del extremos
izquierdo del grafico que corresponden a las latitudes más altas.

Figura 16
Gravimetría e ¡solíneas dela batimetría corregida.

En trazo negro se graficaron ¡solíneas de la batimetría corregida con un intervalo
de 1000 m. Notar que el eje de la anomalía gravimétrica positiva es aproximada­
mente paralelo a Ia línea de -1000 m.
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CAPÍTULO 5

LA POSICIÓN DE LA PENÍNSULA ANTÁRTICA
EN GONDWANA

1. RESEÑA DEL MARCO TECTÓNICO

La configuración original de la Antártida dentro del supercontinente de Gondwana
ha sido y sigue siendo objeto de debate. En Barron et al. (1978) se citan nueve con­
figuraciones plausibles con los conocimientos de esa época. Con posterioridad apa­
recieron otros modelos en publicaciones tales como Powell et al. (1980), Martin &
Hartnady (1986). Lawver & Scotese (1987), Grunow et al. (1991), Lawver et al.
(1992)

En el extremo Sur del margen Caird (Tierra de la Reina Maud) y continuando por
el margen Este del mar de Weddell hacia el Sur, comienza una frontera mayor que
separa las dos provincias geológicas bien diferenciadas de Antártida Este (EANT)
y Antártida Oeste (WANT).Esta frontera se continúa hasta el mar de Ross Oeste a
lo largo de las Montañas Transantárticas (figuras 1 y 2). Una anomalía de Bouguer
negativa de entre 40 y 50 mgal se extiende a Io largo de Ia línea transantártica, y
puede ser asociada con un aumento promedio de 15 km en el espesor cortical al
pasar de WANT a EANT (Bentley, 1983). A todo lo largo de las Montañas Transan­
tárticas se observan rocas volcánicas jurásicas que incluyen el macizo Dufek en la
cadena Forrestal (Behrendt et al., 1980, 1981) asi como también los supergrupos
deposicionales Ferrar y Beacon. La extensión y marco geológico de las manifesta­
ciones volcánicas jurásicas sugieren un proceso de ruptura entre EANT y WANT
ocurrido antes y/o durante la separación de Gondwana (Elliot, 1991; LaBrecque.
1994). y que en el proceso de separación Ia Antártida presente estaba constituida
por dos o más placas independientes. Las etapas de los movimientos relativos entre
EANTy WANT, y su dirección y magnitud, son variables todavia dudosas y contro­
vertidas.

Antártida Este está compuesta por terrenos estables de escudo de edad Precám­
brica a Paleozoica y ha experimentado poca o ninguna deformación y tectonismo
desde tiempos del Mesozoico temprano (James &Tingey, 1983).

Antártida Oeste, que incluye la Península Antártica, es mucho más joven y parece
haber sido formada en los últimos 600 Ma por la acreción de microplacas y sedimen­
tos en márgenes convergentes.

Los bloques o microplacas que constituyen Antártida Oeste, fragmentos del paleo
margen de Gondwana (Dalziel & Elliot, 1982), fueron originariamente definidos por
estudios de topografía subglacial (Drewry, 1983). Se encuentran separados por de­
presiones topográficas y cuencas de hasta 2000 rn de profundidad (Kadmina et aI._
1983). Han sido ampliamente estudiados por relevamientos británicos Geofísicos y
Geológicos sobre tierra y nieve (Storey et al._ 1988; Garrett. 1991).



En la figura 2 se delinean esos bloques, que son: la Península Antártica (PA), el
bloque de las montañas Ellsworth - Whitmore (EWM),el de los nunataks Haag (HN),
el de la Isla Thurston (TH) y el de la Tíerra de Mary Byrd (MBL).Los nunataks Haag
son parte de una provincia tectónica Precámbrica cuya delimitación no se conoce
bien (Storey & Dalziel, 1987). Estos mismos autores dicen que en el bloque de
Ellsworth - Whitmore las rocas de las montañas son sedimentarias deformadas, y
que existe una gran diferenciación tectónica entre éstas y las montañas de Thiel,
que se encuentran cerca pero pertenecen a la cadena Transantártica.

En la figura 2 hemos dibujado además dos bloques divididos p0r el borde de la
barrera de hielos Ronne. denominando Ronne (RON) al que está cubierto de hielo,
y Orión (ORI) al que se extiende más hacia el Norte y termina donde se encuentra la
anomalía del mismo nombre (capitulo 2, figura 7, y figura 6 más adelante). La divi­
sión es meramente orientativa; en realidad los consideramos como un bloque único.
No se sabe si la corteza de este bloque es continental u oceánica, o sea que no
está claramente definido como fragmento continental. Storey et al. (1996) si lo con­
sideran como tal, denominándolo Weddell Sea Embayment block, y Hunter et al.
(1996) sugieren lo mismo.

El supercontinente de Gondwana, con EANTen el centro, comenzó a fragmentar­
se entre el Triásico tardío y el Jurásico temprano (Lawver et al., 1992). La primera
separación fue entre lo que se ha dado en llamar Gondwana Oeste (Sudamérica y
África) y Gondwana Este (Antártida, India y Australia). El siguiente cambio altamen­
te significativo ocurrió hace aproximadamente 130 Ma, con la apertura del Océano
Atlántico y la separación de India de EANT.

El mar de Weddell comenzó a formarse en la primera ruptura. Su posterior evo­
lución es crucial para comprender la historia geológica de toda la Antártida (Elliot,
1991). Se originó como el flanco Sur de un sistema de expansión de fondo oceánico
que fue probablemente el precursor del que aun está activo al Este de las islas
Sandwich entre las placas Sudamericana y Antártica. El flanco Norte y el centro de
ese sistema de expansión ahora no existen, porque fueron subducidos debajo de las
placas de Scotia, Sandwich y del bloque de las Orcadas (Barker et al., 1984, LaBre­
cque et al., 1987, Barker & Lawver, 1988, LaBrecque et al., 1989) durante la apertu­
ra del Pasaje de Drake y la creación de la placa de Scotia. En la figura 3 se puede
ver la configuración actual de placas Iitosféricas; la figura 4 muestra los principales
accidentes geográficos.

Hay muy poca información sobre la datación de los movimientos relativos de los
bloques que conforman WANT, dado que son antiguos y por consiguiente dificiles
de determinar. Las huellas que han dejado se han deteriorado con el tiempo.

La información más actual viene de evidencia paleomagnetica (Longshaw & Gri­
ffiths, 1983; Grindley & Oliver, 1983; Grunow et al., 1987; Grunow et al., 1991; Gru­
now, 1992; DiVenere et al., 1994).

Sin embargo, algunos de estos movimientos involucran desplazamientos muy
grandes de masas continentales también grandes que resultan dificiles de admitir,
como por ejemplo el bloque Ellsworth-Whitmore (EWM), que parecería haberse
movido desde una posición inicial cercana a Sudáfrica hasta su posición presente a
través de un rotación de 180° entre el Jurásico Temprano y el Jurásico Tardio.

Según Storey (1991), los estudios de Geología estructural, en conjunción con una
re-interpretación de algunos de los rasgos subglaciales, sugieren que no se requie­
ren movimientos de gran escala para los bloques que componen WANT, y que los
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movimientos principales de estos bloques se pueden explicar por extensión Iitosféri­
ca combinada con una componente importante de movimientotranscurrente.

En los párrafos que siguen describimos las anomalías magnéticas en el mar de
Weddell según un mapa ampliado, en el que se han incorporado otros datos ade­
más de los USAC. Luego hacemos una revisión de las reconstrucciones de la posi­
ción de la Península Antártica en el ajuste Jurásico que han sido basadas en ano­
malías magnéticas y gravimétricas, y presentamos una reconstrucción algo diferente
que es Ia que consideramos más plausible con los datos de que disponemos.

2. ANOMALÍAS MAGNÉTICAS EN EL MAR DE WEDDELL

Los datos aeromagnéticos USAC en el Mar de Weddell fueron reducidos a una
altura común de 1000 metros (Yáñez 8. LaBrecque, 1990). Tiempo después
(LaBrecque et al., 1994) fueron combinados con otros conjuntos de datos, que se
redujeron a la misma altura:
o marinos de cruceros disponibles en el Centro Nacional de Datos Geofísicos de

los Estados Unidos (NDGC).
digitalizados del mapa de Maslanyj et aI.. 1991, resultante trabajos aeromagnéti­
cos británicos en la PA.
digitalizados del mapa de Masolov et aI._ 1980, resultante de trabajos aeromag­
néticos rusos en el Sudeste del Mar de Weddell.
La figura 5 muestra la ubicación de los datos que se usaron para el mapa de

anomalías magnéticas resultante del trabajo mencionado, y la figura 6 el mapa de
anomalías reducidas al polo. Estas ilustraciones, así como casi todas las del pre­
sente trabajo, fueron hechas usando el paquete de programas GMT (Wessel &
Smith, 1991).

La reducción al polo (magnético) de las anomalías se basa en suponer que toda
la magnetización es inducida por el campo Geomagnético principal y mediante un
algoritmo numérico recalcularlas usando un campo inductor perpendicular a la tierra
y entrante, como en el polo magnético Norte. Es relativamente fácil de hacer en co­
ordenadas cartesianas y para una región en que el campo principal es aproximada­
mente uniforme (Blakely, 1996. pág. 330). Dado que la región abarcada por nuestro
mapa es grande para esta aproximación, Io que hicimos fue pasar todos los datos a
coordenadas cartesianas mediante la proyección estereográfica polar. En las nue­
vas coordenadas los datos se grillaron con un ancho de malla de 10 km. La grilla
resultante fue subdividida en regiones cuadradas de 1000x1000 km permitiendo un
solapamiento de 200 km en los bordes. A estas subgrillas se les aplicó el algoritmo
de reducción al polo usando el campo actual en el centro de cada una. Las grillas
resultantes fueron luego empalmadas. En las bandas de superposición se prome­
diaron las contribuciones vecinas, aplicando un promedio pesado con pesos varian­
do de 1 a 0 para un subgrilla, y de 0 a 1 para Ia vecina, con los valores intermedios
modulados por una ventana medio coseno. Los puntos de Ia grilla total resultante
fueron transformados a las coordenadas geodésicas originales, en las que se regri­
Ilaron con una mallado de 5x5 minutos en latitud y longitud.

Los cuadraditos blancos indican los puntos donde las anomalías magnéticas de
expansión de fondo oceánico fueron identificadas como Iineaciones conocidas
(Cande et al., 1989); Ia identificación aparece con números rojos. La escala de colo­
res ha sido hecha de manera tal que la cobertura areal de cada color sea aproxima­
damente Ia misma, lo que contribuye a realzar las anomalías de menor amplitud.
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Las zonas grises indican falta de cobertura de datos. Io que puede verificarse ob­
servando Ia figura 5. En rojo se ha delineado Ia línea de costa y el frente de hielo,
usando la ADD. También se han trazado las líneas batimétricas de 1000 y 2000
metros de profundidad. corregidas según Ghidella &LaBrecque (1991).

En el capítqu 2 ya hemos hablado de las principales anomalías detectadas por,
los datos USAC. Ahora vuelven a aparecer en el mapa combinado, y además apa­
recen las proporcionadas por los otros datos. Los rasgos principales a destacar son:

las anomalías intensas a todo lo largo de la costa Oeste de la PA, que interrum­
pen su alineación en la cuenca de Powell y se continúan en e/ bloque de las Islas
Orcadas del Sur;
una zona “quieta”en el margen Este de la PA;
una anomalía positiva intensa en el margen Sur, la anomalía Orión;
la anomalía Andenes (LaBrecque, 1986) hacia el Este de Orión; la anomalía Ex­
plora, que corre casi para/ela a la costa de EANT;
la secuencia de expansión de fondo oceánica en la que se han identificado
(Cande et al., 1989) anomalías Mesozoicas (números precedidos por la letra M)y
Cenozoicas (números rojos).
La figura 7 muestra los nombres de los accidentes geográficos y morfológicos y

de las anomalías citadas encima del mismo mapa en color más claro y sin isolíneas.
Las anomalías intensas de la costa del Pacífico (AMCP)constituyen una alinea­

ción que llega más allá del los extremo Oeste de este mapa y han sido observadas
también por los relevamientos británicos (Maslanyj et al., 1991). Estas anomalías,
así como también las que se encuentran en el margen Oeste de las Islas Shetland
del Sur (AMSS), Ia de ridge de Scotia Sur (AMRSS) y las del bloque de las Orcadas
(AMOS),están creadas por rocas del batolito de la Serie lntrusiva Andina (ver capí­
tulo 2), provocado por Ia larga historia de subducción de corteza oceánica debajo de
las masas continentales en el margen Pacífico de Gondwana (Parra et al., 1984; Pa­
rra & Yáñez, 1988; Ghidella et al., 1991; Maslanyj et al., 1991).

En el margen Oeste del Mar de Weddell el patrón de anomalías es débil (zona
quieta). Corresponde a Ia zona de corteza más antigua de este mar, probablemente
Jurásica. La gruesa carga de sedimentos (LaBrecque & Ghidella, 1992; del Valle et
al., 1993) y Ia batimetría. en conjunción con la configuración magnética, parecen
indicar que este margen se abrió como margen extensional no volcánico.

En el margen Sur, sin embargo. se encuentra Ia anomalía Orión, que por su in­
tensidad y aspecto sugiere que aquí el margen se abrió con efusiones volcánicas.
Esta anomalía se dobla a los 40° S, y su continuación hacia el Este es la anomalía
Andenes. que tiene un aspecto parecido. En su extremo Este, a los 71.5° S, 25° W,
se encuentra el banco Polarstern, interpretado como una montaña marina por Jokat
et al., 1996.

La anomalía Explora se extiende casi paralela a Ia costa de EANT. Su nombre
proviene de la cuña volcánica Explora, detectada en un relevamiento sísmico ale­
mán (Kristoffersen & Haugland, 1986; Kristoffersen & Hinz, 1991). cuya ubicación
coincide con parte de esta anomalía pero se extiende hacia el Este fuera de los lími­
tes de este mapa. Estos investigadores también han encontrado una escarpa que
tiene el mismo nombre y que bordea la cuña por el Norte entre los 35 y 25° W. Se­
gún Hunter et al., 1996, la anomalía Explora se continúa por el Sur sobre la isla
Berkner hasta el macizo Dufek de las Montañas Transantarticas. siendo consecuen­
temente un rasgo continuo que bordea EANT. y el flanco Sudoeste de un rift elon­
gado. Un riftes una zona donde la corteza terrestre se ha debilitado y adelgazado
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por estiramiento; suele ser el iniciode una apertura oceánica, que puede ocurrir que
evolucione o no. En este caso no ha evolucionado. Parte de este rift fue detectado
inicialmente por el trabajo sísmico alemán mencionado, que le dio el nombre de Rift
del Weddell; su continuación hacia el Sudoeste fue inferida de datos magnéticos y
gravimétricos por Hunter et al., 1996. De manera que Ia anomalía Andenes sería el
flanco NO del rift, pero no a lo largo de toda su extensión, ya que se enouentra entre
los 35 y 25° W encima de otra cuña volcánica detectada por Kristoffersen & Hinz
(1991). Subparalela a ella y hacia el Norte, se encuentra la escarpa Andenes.

En la zona más profunda del Mar de Weddell se encuentran Iineaciones de ano­
malías magnéticas, con orientación SO-NE algunas y SE-NW otras. las más inten­
sas. Las que se orientan hacia el NE han sido interpretadas como zonas de fractura,
mientras que las otras están identificadas como anomalías de expansión oceánica
(LaBrecque et aI., 1987; LaBrecque et aI., 1989).

La Iineación correspondiente a la anomalía 34 es la más prominente en el Mar de
Weddell y sirve como referencia para la identificación de secuencias más jóvenes
hacia el Norte y más antiguas hacia el Sur. Las Iineaciones terminan abruptamente
en la Zona de Colisión Endurance en el margen Norte del mar. llegando al bloque
de las Islas Orcadas y la Cuenca de Powell (figuras 6 y 7). La anomalía más antigua
detectada en la zona de colisión es la número 13, que corresponde al Oligoceno
Temprano siendo las que se encuentran hacia el Este progresivamente más jóve­
nes, Io cual sugiere que tuvo lugar un proceso de subducción gradual del sistema
de expansión América - Antártida que comenzó en el Oligoceno Temprano.

La discusión de los párrafos precedentes indica que Ia corteza del mar de We­
ddell se va haciendo más joven si se avanza desde el margen de la PA en dirección
Este, y también si se avanza desde el Sur del mar en dirección Norte. Estas obser­
vaciones, aparentemente conflictivas, indican que durante Ia evolución de la cuenca
oceánica del Weddell Oeste la dirección de expansión cambió cerca de 90° respec­
to a la Península Antártica.

3. RECONSTRUCCIONES DERIVADAS DE ANOMALÍAS MAGNÉTICAS EN EL
MAR DE WEDDELL

3.1 Reconstrucción A (LaBrecque et a|., 1986)

En LaBrecque et al. (1986) se desarrolla una reconstrucción de WANT en
Gondwana que fue hecha basándose principalmente en las anomalías de expansión
de fondo oceánico conocidas hasta entonces. En esta reconstrucción WANT fue
considerada como un bloque único y se determinaron movimientos relativos entre
WANT, EANT y SAM (Sudamérica) desde el rompimiento de Gondwana hasta el
presente.

La técnica para desarrollar esta reconstrucción se basó en tomar como referencia
Ia Iineación correspondiente a la anomalía magnética 34, que es prominente y bien
identificable en el mar de Weddell (figura 6), y tiene una datación conocida: 84 mi­
llones de años (Ma). A partir de esta anomalía se determinaron las rotaciones pre­
vias a su época con un marco de referencia geográfico actual.

Pero para hallar la posición de la PA en el ajuste Jurásico hace falta rotar hac/a
atrás en el tiempo y se necesitan por lo tanto conocer los movimientos entre los 84
Ma y el presente. Estos movimientos se obtuvieron de trabajos publicados. Son más
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conocidos. especialmente porque WANTy EANTya se movían juntas desde enton­
ces, y, si bien el movimiento relativo entre las placas Antártica y Sudamericana es
difícilde obtener directamente. porque está la placa de Scotia en el medio, se puede
usar la composición de los movimientos Antártida - África y África - Sudamérica
(AFR - SAM). Conocida la rotación "de .ligadura" o “R84” (de los 84 Ma al presente)
se compone ésta con las rotaciones más antiguas halladas y se obtiene la rotación
total para llevar la Peninsula a su posición en Gondwana y trazar Ia evolución pos­
terior de la PA en sus etapas principales.

Dedicaremos los párrafos que siguen a desarrollar más en detalle la técnica em­
pleada en la reconstrucción, que es la misma que hemos usado posteriormente.

3.1.1 Técnica empleada

Unos de los principios en que se basa la tectónica de placas es que la separa­
ción de dos masas continentales por Ia apertura de un océano entre ellas se descri­
be en primera aproximación por rotaciones en la esfera. Las rotaciones están defi­
nidas por Io que se denomina polo de rotación, que es la intersección del eje de ro­
tación con la esfera, y por el ángulo de giro. En la historia de apertura del océano, el
polo de rotación puede cambiar. Como se vio en el capítulo 1, las inversiones del
campo Geomagnético registradas en la historia geológica permiten identificar las
edades de las anomalías magnéticas que ellas (las inversiones) generan. Estas
anomalías tienen trazas (Iineaciones) que son arcos de circulos de diámetro igual al
de Ia Tierra. Las líneas de flujodel material emergente del centro de expansión son
perpendiculares a las lineaciones, y por lo tanto siguen arcos de círculos menores,
cuyo diámetro depende de la distancia al polo de rotación. Dependiendo de Ia duc­
tílidad del material, Ia velocidad de expansión puede diferir de un lugar a otro, y en
ese caso las lineaciones están interrumpidas en segmentos separados. Las líneas
que unen extremos de segmentos de este tipo en general marcan una discontinui­
dad en las propiedades del material, Io cual se manifiesta también en anomalías
magnéticas y gravimétricas. Son estas las zonas de fractura, que tienen Ia misma
dirección de las lineas de flujo. En el esquema más simple la expansión es simétrica
respecto al centro de expansión o dorsal oceánica. Puede darse que la expansión
sea ob/¡cua y aun asímétn'ca.

La deducción de la reconstrucción A se hizo bajo Ia suposición de que las linea­
ciones Mesozoicas del mar de Weddell fueron generadas por expansión oceánica
simétrica y ortogonal. Es una suposición bastante fuerte, pero hace falta hacerla
porque solamente existe uno de los flancos del sistema de expansión.

Se supuso además que entre el ajuste Jurásico y la época de la anomalía 34 la
expansión estuvo gobernada por un mismo polo de rotación.

Se consideraron las lineaciones M13. M17, M25 y la isobata de 1000 rn en el
margen Este del mar de Weddell, bajo la suposición de que se trataba de una iso­
crona correspondiente a Ia época de separación de Antártida de Sudamérica. Se
ajustaron círculos máximos a estas lineaciones y se determinó una zona de inter­
sección centrada en los 64° S y 66° W. El ángqu de rotación para este polo parcial
resultó ser de 62°.

Según Ia nomenclatura del Apéndice T, este polo se puede denominar 31, y se
tendrá:
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S1 PNP-APM (3.1.1)

donde hemos puesto subíndices correspondientes a los tiempos en Ma antes del
presente, y hemos asignado una antigüedad de 160 Ma al ajuste en Gondwana.
P34 es el polo para llevar WANT a los 84 Ma atrás dejando fija SAM. Para esa épo­
ca EANT y WANT se movían juntas. Los movimientos entre EANT y África (AFR)
son más conocidos. asi como también aquellos entre AFR y SAM. De manera que
podemos poner:

/5M(WANT —>SAM): ¿“(EANT —>AFR) + ¿“(AFR —>SAM) (3.1.2)

Puws =P84EA +P84AS (3-1-3)

En Ia última ecuación hemos simplificado un poco la notación. Usando 3.1.1 y 3.1.3
obtenemos:

P160WS:S1+P84WS=S1+P84EA+P84AS (3-1-4)

Los valores numéricos que se usaron para estas rotaciones en LaBrecque (1986)
aparecen en la tabla 1.

polo latitud longitud ángulo fuente o denominación
S1 -64.0 -66.0 62.0 etapa 1, rec. A

PMEA 19.7 -43.8 19.2 Norton 8. Sclater (1979)
PMAS 63.0 -36.0 -33.8 Ladd (1974)
P.a,4ws '1 P4454+¡0.3445
P.150ws -65.6 -78.7 84.9 S1 + PMWS

TABLA 1

Polos de rotación para la reconstrucción A

La posición de la Peninsula Antártica en Gondwana resultó compatible con aque­
lla propuesta por resultados paleomagnéticos (Grunow et aI., 1987) dentro de los
márgenes de error inherentes a ambos métodos. El hecho de considerar a WANT
como un único bloque resultó en una superposición entre WANT y EANT que se
podia explicar considerando la posibilidad de extensión cortical en la zona del Mar
de Ross o bien teniendo en cuenta Ia posibilidad de movimientos relativos entre
bloques individuales (figura 8).

3.2 Reconstrucción B (LaBrecque et al., 1994)

La observación y análisis del mapa combinado o ampliado de las anomalías
magnéticas del mar de Weddell sugirieron la posibilidad del desdoblamiento de la
apertura inicial del Mar de Weddell en tres etapas en lugar de una desde la ruptura
hasta los 84 Ma. Las nuevas rotaciones fueron determinadas por lineas de flujo ¡n­
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feridas de anomalías magnéticas interpretadas como huellas de zonas de fractura
en la zona del mapa en que son de baja amplitud, pero que el realce de los colores
permite apreciar. Se determinaron a—sídos polos parciales iniciales y el mismo polo
parcial de Ia reconstrucción A quedó como tercero. con la misma ubicación pero
menor amplitud (LaBrecque et a|., 1994).

En la figura 9 hemos trazado las “líneas de flujo"para las dos reconstrucciones.
Los polos parciales o loca/es tienen la denominación correspondiente a Ia recons­
trucción B (polos S1, Sz y Sa), de manera que el tercero es el polo local (único) de la
reconstrucción A.

Un tema importante es el de las edades a asignar a estas rotaciones. La rotación
83, como puede verse de los puntos de anomalías datadas, va desde M13 a C34.
M13 corresponde a Ia edad de 136 Ma (Kent & Gradstein. 1986). C34 es Ia última
lineación (viajando en el tiempo hacia atrás) antes de la “época quieta" del Cretaci­
co, período en el cual el campo magnético se mantuvo en su polaridad normal du­

po/o latitud longitud ángulo fuente o denominación
S1 -62.0 -52.0 39.0 etapa 1, rec. B
Sz -62.0 —62.0 32.0 etapa 2, rec. B
83 -64.0 -66.0 20.0 etapa 3, rec. B

P4454 19.7 -43.8 19.2 Norton & Sclater (1979)
Palas 63.0 -36.0 -33.8 Ladd (1974)
Pam/s -74.6 -112.1 84.9 P443. + PMAS

P.135ws -69.7 -88.2 43.2 83+ mes

P450.” -65.2 -78.2 74.7 82+ 83+ PMWS

P.200ws -61.9 -70.5 113.1 S1 + 82+ 83+ Puws

TABLA 2

Polos de rotación para la reconstrucción B

rante 34 Ma, (de los 84 a los 118 Ma. siguiendo hacia atras). A los 118 Ma reapare­
cen las inversiones frecuentes, la primera de ellas asociada a la anomalía M0. M25
(155 Ma) es prácticamente Ia última que se ha observado. El polo local 82 llega ma‘s
allá de M25; fue datado tentativamente como llegando a los 160 Ma. Finalmente el
polo Sa fue interpretado como una primera apertura a partir de un ajuste también
datado tentativamente, esta vez en los 200 Ma. época que muchos autores le asig­
nan al primer rompimiento de Gondwana (Lawver & Scotese. 1987; Lawver et al,
1992)

Entonces tenemos, según lo desarrollado en el Apéndice T y con la nomenclatura
simplificada introducida en 3.1.3 (supresión de los tildes):
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Si:P200_P1so
sz :P160"P136 (3-2-1)
83ZP135'P54

De aquí se desprenden las ecuaciones para los polos finitos en función de los
locales:

P200 = S1+S2 +S3 +P84

P136 Z 83 + Ps4

La tabla 2 presenta los valores numéricos de los polos parciales ajustados del
mapa de anomalías magnéticas y los polos finitos resultantes de aplicar las ecua­
ciones 3.1.6. Notar que para P34 se usaron los mismos polos que para la recons­
trucción A.

3.3 Revisión de las reconstrucciones A y B

Tanto para A como para B se usaron los polos de Norton & Sclater (1979) y de
Ladd (1974) para componer P.a4ws.Pero publicaciones posteriores a estas han
aportado polos revisados. Para P434“la versión más reciente es la de Shaw & Can­
de (1990), que es, en latitud, longitud y ángulo:

Pws=(61.59 —34.15-33.5) (3.3.1)

Si se cambia este polo por el de Ladd el resultado no se altera significativamente
para las reconstrucciones vistas.

En cambio, para el movimiento post C34 entre EANT y AFR hemos encontrado
que la revisión de Royer et al. (1988), resulta en un polo bastante diferente que el
de Norton & Sclater:

Paga-2.00 -39.2o 17.85) (3.3.2)

Este polo está sólidamente fundamentado. En el trabajo citado se usó una compi­
lación de datos magnéticos, batimétricos y de altimetria satelitaria en conjunción con
un software interactivo con graficación, con lo cual se determinaron 10 polos finitos
entre las isocronas C34 y CZOpara la separación entre EANT y AFR a lo largo de Ia
dorsal Índica Sudoeste. Estos polos contribuyeron a determinar 3.3.2.

Si se usan los polos en 3.3.1 y 3.3.2 en las reconstrucciones A (tabla 1) y B
(tabla 2) resulta un desplazamiento hacia el Oeste de aproximadamente 300 km de
la posición de la PA respecto a SAM en el ajuste.

Las figuras 9 y 10 ilustran este dramático resultado para las reconstrucciones A y
B, respectivamente. Un contorno simplificado de la PA ha sido rotado manteniendo
fija SAM y se muestra también en su posición actual. La linea de rayas que se ex­
tiende mas allá de la punta de la PA indica su posible extensión originaria antes de
que el bloque de las Islas Orcadas se separara en el período Oligoceno, a los 35
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Ma (King & Barker, 1988). La letras NS marcan Ia posición de la PA a los 84 Ma de­
finida según el polo de Norton 8. Sclater(1979) y las letras RS Io mismo con el polo
de Royer et al. (1988). La letra L está dibujada en la punta de la PA rotada a los 160
Ma en Ia figura 9 (rec. A). En Ia figura 10 se han anotado los números de las etapas
hasta llegar a los 84 Ma.

Comparando 9a con 9b y 10a con 10b se aprecia el corrimiento hacia el Oeste
que produce el uso del polo RS para Ia rotación de ligadura.

¿Qué cabe concluir de estos resultados? Que las reconstrucciones A y B deben
ser revisadas. La alternativa de que el polo RS esté mal es prácticamente descar­
table. Hemos hecho consultas personales a investigadores especializados en tec­
tónica de placas (Steve Cande, Roy Livermore, Lawrence Lawver) y todos favorecen
el polo RS. La alternativa que queda es que Ia hipótesis hecha de que EANT y
WANTya se habían amalgamado a los 84 Ma sea falsa también es descartable, a
menos que haya grandes errores no descubiertos en los trabajos previos consulta­
dos. Por otra parte, la inspección visual de los mapas tales como los de las figuras 4
y 6 y además el de anomalías gravimétricas derivadas de altimetría de Smith &
Sandwell (1995) son bastante convincentes en el sentido de que las dos Antártidas
se han desplazados juntas desde antes de C34.

En Ia figura 11 se pueden ver ensayos que hicimos variando los ángulos de rota­
ción para los polos S1, Sz y Sa. Fundamentamos estos ensayos en considerar que la
expansión pudo no haber sido simétrica, y permitimos hasta un 20% de asimetría
tratando de mejorar el ajuste. Como se ve, estas variaciones no afectan los resulta­
dos sustancialmente.

En la figura 12 comparamos los ajustes A y B con ajustes hechos en otros traba­
jos donde aparecían los valores numéricos de las rotaciones como para poder grafi­
car en la misma escala y proyección. La posición de Ia PA de Lawver & Scotese
(1987) parece impecable. Para determinarla los autores se basaron en considera­
ciones geológicas publicadas en Dalziel (1980) y tuvieron en cuenta los resultados
de Grunow et al. (1987), derivados de trabajos paleomagnéticos, y Ia movieron den­
tro de los márgenes de error reportados y dentro del lugar que dejaban las otras
piezas de WANT.En 12b mostramos posiciones según resultados paleomagnéticos
posteriores (Grunow et al., 1991). Estas comparaciones nos indican que A y B son
p/ausib/es pero tal como indican las tablas 1 y 2, es decir, usando el polo de ligadura
más antiguo, el NS.

La ventaja de los datos paleomagnéticos es que dan posiciones absolutas para el
terreno en que se encontraron. Sin embargo, como dijimos antes, los márgenes de
error son gruesos.

3.4 Nueva reconstrucción

Habiendo obtenido los resultados discutidos en el párrafo precedente emprendi­
mos un trabajo de revisión de la literatura afín y notamos que hay consenso en la
aceptación del polo RS para la reconstrucción de la PA a Ia época de la anomalía
34 (Cuningham et al., 1996; Livermore 8. Wollet, 1993, Lawver et al., 1992).

Se desprendió la necesidad de revisar los polos S1, Sz y 83. En Ia derivación de
estos polos, si bien se habia tenido en cuenta Ia particular configuración de anoma­
lías gravimétricas en la zona central del mar de Weddell, no se lo habia hecho con
detalle.

En la figura 13a presentamos un mapa gravimétrico de la compilación de Smith &
Sandwell (1995). En la zona del margen de la PA Io hemos dejado como está
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(recordemos que en el capitulo 4 lo modificamos teniendo en cuenta otros datos en
las zonas cubiertas casi permanentemente por hielo; además esta compilación no
tiene datos al sur de los 72° S). Pero ahora nos interesa la zona central, que presen­
ta un patrón de anomalías muy particular que ha sido llamado “herring-bone
pattern".

Desde los 67° S, 45° W hasta los 685° S, 20° W se extiende una especie de
“arruga” de máximos relativos flanqueada por dos gargantas paralelas. Ya fue ob­
servada en las primeras compilaciones de datos altimétricos (Haxby. 1988). En Ia
figura 13b aparece en escala más amplia. Es aproximadamente coincidente con los
puntos de la anomalía M13 en la figura 6, y creemos que coincide con la apertura
del Océano Atlántico. Esta “arruga” ha sido denominada anomalía T, y se ha habla­
do mucho de ella; al principio se llegó a creer que era el resultado de un artificio en
el tratamiento numérico de los datos.

AINorte de la anomalía T aparecen Iineaciones acanaladas en corte E-O que tie­
nen una dirección SO-NE con una extensión de algo más de 100 km. Estas linea­
ciones terminan en un quiebre, no muy bien definido, en el que cambian de direc­
ción (o comienzan otras). con dirección SE-NO. Este último grupo cruza la lineación

polo latitud longitud ángulo fuente o denominación
S1 —62.0 —52.0 20.0 etapa 1, rec. C
82 -45.0 -85.0 12.5 etapa 2, rec. C
83 -59.0 —47.5 20.0 etapa 3, rec. C
S4 —65.0 -123.0 4.0 etapa 4, rec. C

P4454 -2.0 -39.2 17.9 Royer et au1988)
Rms 61.6 -34.2 -33.5 Shaw &Cande (1990)
PM; -78.0 414.5 30.1 P345,A+ Pws
RHOWS —76.7 -118.0 34.0 S4 + Paws

P.135ws -70.9 -83.3 52.3 83+ S4 + mes

P.1sows —662 -89.5 63.8 82+ 83+ S4 + PMWS

P400.“ —63.9 -80.9 83.1 S1 + 82+ 83+ S4 + PMWS

TABLA 3

Polos de rotación para la reconstrucción C

magnética C34 y cambia de dirección más al Norte.
Estas Iineaciones gravimétricas pueden ser interpretadas como líneas de flujodel

material cortical en la apertura del mar de Weddell. Así Io han hecho Livermore &
Wollet (1993) quienes analizaron las rotaciones entre las anomalías 34 y 18 (84 ­
43.5 Ma, respectivamente) teniendo en cuenta datos magnéticos de cruceros pero
dándoles destacada importancia a estas Iineaciones gravimétricas. El aspecto que
tienen es parecido al esqueleto de un pescado, de ahi el nombre “herring-bone
pattern".

En nuestro caso lo que tratamos de hacer fue redefinir los polos previos a C34. Lo
que hicimos entonces fue proponer dos polos de rotación en reemplazo del Sa de la
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reconstrucción B tratando de ajustar las Iineaciones gravimétricas. Procedimos por
prueba y error: proponíamos polos y graficábamos las líneas sintéticas de flujo re­
sultantes sobre el mapa gravimétrico, repitiendo la operación hasta lograr un ajuste
aceptable.

El polo Sa quedó entonces desdoblado: Sa e» 83' + 84'.
A esto siguió otra etapa de ajuste mediante prueba y error: los polos 81 y Sz fue­

ron modificados de acuerdo a los siguientes criterios:

—Que respetaran (aproximadamente. porque no están maravillosamente definidas)
las anomalías magnéticas.

—Que los polos finitos resultantes generaran reconstrucciones compatibles con
datos geofísicos, geológicos y estructurales conocidos.

—Que para generar los polos finitos, se usaran los polos de Shaw & Cande (1990)
para P434“ (ec. 3.3.1), y de Royer et al. (1988) para P4345;(ec. 3.3.2).

Los polos obtenidos están listados en Ia tabla 3.

Obtuvimos así otra reconstrucción. que ahora llamamos C. Es la misma que en
Ghidella & LaBrecque (1996) denominamos 'B modificada'. En los apartados que
siguen analizaremos Ia validez de esta reconstrucción.

4. COMPARACIÓN DE MÁRGENES CONJUGADOS EN EL AJUSTE JURÁSlCO

La inspección de la estructura de márgenes continentales conjugados en muchas
ocasiones ha dado lugar a mejorar la precisión de los ajustes de bloques continenta­
les al reconstruir su posición previa a Ia deriva. Este tipo de estudio ha sido particu­
larmente útil para márgenes pasivos del tipo Atlántico. Bajo esta consideración fue
que decidimos hacer comparaciones de esta naturaleza recurriendo a los datos
Geofísicos que teníamos a nuestro alcance.

La comparación fue hecha rotando los datos antárticos hac/a Sudamén'ca y exa­
minando la yuxtaposición resultante para determinar estructuras similares o rasgos
que aportarán a afirmar o desechar la validez de las reconstrucciones.

Para llevar a cabo la comparación utilizamos datos de dos tipos: anomalías mag­
néticas estructurales y paleotopografia del basamento.

En esta región particular de Ia Tierra la comparación es difícil, sin embargo. Las
razones van más allá de la falta de cobertura de datos. Ocurre que secciones impor­
tantes de los márgenes han cambiado después de y durante el rompimiento de
Gondwana, como por ejemplo la orogenia que dio lugar a los Andes del Sur. el mo­
vimiento hacia el Este que dio lugar al desarrollo de la placa de Scotia, y la historia
de subducción en el margen Oeste, que, aunque fragmentada espacialmente, fue
continua en el tiempo.

A pesar de estas dificultades, consideramos que igualmente era útil hacer esta
comparación. El procedimiento para hacerla no es simple, pero Io tenemos prácti­
camente automatizado como para poder volverlo a hacer con relativa facilidad
cuando surjan nuevos datos.
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4.1 Datos

Presentaremos a continuación los datos de SAMque hemos usado, además de
algunos comentarios sobre los datos paleotopográficos antárticos.

4.1.1 Anomalías magnéticas en el Sur de Sudamérica

Hemos compilado todas las trayectorias de barco con datos magnéticos disponi­
bles en el National Geographic Data Center de los Estados Unidos. Adema’s usamos
los datos USAC y los británicos cuya ubicación se aprecia en la figura 5. Los datos
de barco, de variados orígenes y épocas, fueron depurados descartando valores
obviamente malos y también aquellos que tenían errores en los cruces mucho más
grandes que la mayoría. Se les aplicó un filtro pasa-altos para eliminar las compo­
nentes regionales, que hubieran influidode manera no controlable en el mapa debi­
do a que las longitudes de las trayectorias eran también muy variadas.

El mapa resultante fue reducido al polo, con el mismo método que se empleó pa­
ra el mapa de la figura 6.

En la figura 14 mostramos el mapa resultante. Hemos cubierto de gris las zonas
que no tienen datos. Los rasgos más relevantes en Io que se refiere a la compara­
ción con Antártida son:
o La anomalía del batolito patagónico (AMBP)en Ia plataforma continental de SAM
en el lado del Pacífico. Está anomalía es de origen similar a la AMCP (apartado 2),
es decir, producida por los procesos intrusivos ígneos que genera la subducción.
Notar que esta anomalía se interrumpe en la pendiente continental, y ya no existe
debajo de la corteza oceánica en el Pasaje de Drake. Los datos no nos permiten ver
si la AMBP sigue hacia el Norte a lo largo del margen Pacífico de SAM. Seria plau­
sible, sin embargo.
o Las anomalías positivas de relativamente alta amplitud que bordean el bloque
continental de las Islas Malvinas.

Son de destacar además Ia alargada anomalía negativa que sigue el borde Sur
de la plataforma de Malvinas y la discontinuidad a lo largo de Ia zona de fractura de
Shackleton.

4.1.2 Paleotopografía.

En Ia figura 15 mostramos mapas de Io que llamamos pa/eotopografía. Se trata
de una estimación de Ia topografía del basamento obtenida al simular una
“descarga” sedimentaria. Los sedimentos constituyen una carga que provoca el
descenso o subsidencia de la corteza (capítulo 4. apartado 3.2.1). A partir del espe­
sor sedimentario, se puede calcular la profundidad del techo de la corteza sin sedi­
mentos. Para este caso Io hemos hecho con el modelo más simple, el de compen­
sación local o de Airy.La profundidad obtenida, que es lo que estamos tratando co­
mo paleotopografía, es una estimación aproximada de Ia subsidencia debida a los
procesos que dieron origen a la ruptura. que podríamos llamar tectónicos.

Para hacer estos cálculos tuvimos que partir de datos de espesor sedimentario.
Para SAM (figura 153) usamos dos conjuntos de datos, que tuvimos que empal­

mar y, en la zona de superposición, promediar asigna’ndoles pesos. Uno de los
conjuntos de datos se obtuvo digitalizando el mapa de Ludwig et al. (1978), que es
el resultado de una compilación de datos de sísmica de reflexión y de refracción
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(sonoboyas). El otro conjunto proviene de líneas de sísmica de reflexión (Lorenzo &
Mutter. 1988) y nos fue cedido en forma digital por estos autores.

Las áreas sin datos han sido pintadas de celeste. La línea verde marca la zona al
Sur y Oeste de Ia cual la morforlogía ha cambiado con posterioridad al rompimiento
de Gondwana.

En el rincón Sudoeste puede observarse la cuenca de Magallanes (CM). En la
plataforma de Malvinas se destaca un depresión o garganta en el medio que casi la
desdobla.

En 15b mostramos Ia paleotopografía (también “basamento compensado") para
parte de la PA y el mar de WeddeII. Para basamento usamos los valores derivados
en el capítqu 2, calculados a partir de los datos magnéticos USAC. Los
"sedimentos" han sido “descargados” usando el mismo procedimiento que para la
región sudamericana. Cabe notar que las líneas de 1 y 2 km de profundidad están
considerablemente corridas hacia la línea de costa. También es notorio que en Ia
zona de Ia anomalía Orión la profundidad estimada tiene un gradiente relativamente
grande. En este mapa sólo aparece parte de la anomalía Andenes.

4.2 Rotación de los datos al ajuste Jurásico

La figura 16a muestra las anomalías magnéticas en la reconstrucción A. La ima­
gen antártica ha sido rotada según el polo P460de Ia tabla 1 (o sea, rotada hacia
SAMen el ajuste Jurásico) y puesta encima de Ia imagen de anomalías magnéticas
de SAM. Ambas imágnes se han recortado con polígonos hechos con el propósito
de dejar visibles sólo los rasgos considerdos relevantes para la comparación.

La cuenca de Powell, que se abrió en el Oligoceno, mientras el arco de la PA ro­
taba hacia el Sur, ha sido cerrada mediante una rotacion del bloque de las Orcadas
hacia la PA. Esta rotación, que fue hecha tratando de hacer coincidir las isobatas de
1000 m, produjo un resultado según el cual Ia AMOS no está alineada con Ia AMCP
(para las abreviaturas y ubicación de las anomalías habría que ver el apartado 2 y
las figuras 6 y 7). Resultó que entre la AMOS y la AMRSS hay una depresión o
anomalía negativa lo cual sugiere un origen extensional de retroarco para la cuenca
del Norte del bloque de las Orcadas, con un desplazamiento posterior en la direc­
ción perpendicular a las anomalías. Esta inferencia, sin embargo. estaría en desa­
cuerdo con el carácter de cuenca de antearco que se le ha asignado por estudios
geofísicos ma’sdetallados de esta zona (King & Barker. 1988) así como también por
consideraciones geológicas (Elliot, 1982). En comunicación personal, E. King ha di­
cho que existen nuevos estudios sísmicos del bloque de las Orcadas, y que él pien­
sa que si se tienen en cuenta los datos nuevos para el cierre de la cuenca de Powell
segurmente va a quedar la AMOS alineada con la AMCP. En ese caso. el fragmento
cortical correspondiente a la AMRSS quedaría acomodado junto a la AMCP y ali­
neado con la AMSS si se cierra también Ia cuenca del Bransfield. Sin embargo, no­
sotros pensamos que este acomodamiento de bloques (esbozado en King & Barke,
1988). no da Ia posición de los mismos en el Jurásico. sino previa a la apertura de
la Cuenca de Powell. Para esta época, es posible que procesos de extensión de
post - arco ya estuvieran activos. con los “cordones” de anomalías magnéticas es­
tructurales como la AMCP y la AMRSS separados. aunque sin la cuenca del Brans­
field en el medio (ya que esta cuenca es muy reciente). tal como ahora lo están a
SO de las Islas Shetland. Es por esto que hemos “recortado” la AMSS tanto en la
figura 16 como en la 17. Tal vez tendríamos que haber recortado también la AMSSR
y tener la AMOS alineada con la PCMA. Pero como hasta el momento nos hemos
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dedicado especialmente a Ia reconstrucción de estas piezas en el Oligoceno, deja­
mos visibles ambas (AMOS y AMSSR).

El resto del polígono sigue aproximadamente la isobata de 1000 rn en el mar de
Weddell y deja visibles las anomalías Orión (AMO)y Andenes (AMA).

Sobre el lado Este de SAM esta reconstrucción es compatible con la posibilidad
de que el margen SE del bloque de las Islas Malvinas y la región de las anomalías
Orión y Andenes sean estructuras conjugadas, ya que las zonas superpuestas tie­
nen ambas anomalías magnéticas positivas fuertes y además en trabajos con datos
sísmicos se han detectado reflectores que se hunden con un aspecto que normal­
mente indica la prsencia de flujos lávicos intercalados en las secuencias sedimenta­
rias. Loa trabajos mensionados son, para el lado sudamericano y el antártico. res­
pectivamente: Lorenzo & Mutter (1988), y Kristoffersen & Haugland (1986).

La flecha negra ubicada en la cuenca de Malvinas está orientada en Ia dirección
predominante de las anomalías en esa zona, alternadamente positivas y negativas,
que indicarían “zonas de acomodación” (LaBrecque & Ghidella, 1992), o sea, mar­
cas que quedan en Ia corteza debidas a la ruptura. La dirección de esta flecha
coincide con la de las lines de flujo (ver más adelante) si éstas se hacen aparecer
en el dibujo rotadas junto con el resto de Ia región de WANT. Esta sería otra indica­
ción de Ia posibilidad de que el sur del Weddell haya sido conjugado con el margen
SE de Malvinas.

Entonces esta reconstrucción está indicando por una parte que la AMO y la AMA
tienen un mismo origen: efusiones volcánicas el Ia ruptura continental, y además
que la región al Sur de estas anomalías, y por Io tanto todo el “embayment” del mar
de Weddell se abrieron como una unidad junto con el bloque PA. Pero sin embargo,
como puede verse en la figura, Ia AMO, que sería la más significativa para apoyar
esta conclusión, no tiene una conjugada visible del lado de SAM, ya que queda en
los que es ahora el Pasaje de Drake. y no está claro qué es Io que pudo haber en
eselugan

En Ia imagen magnética de SAM hemos dejado visible la AMBP para mostrar su
parecido a Ia AMCP. Las fuentes de Ia AMBP son el batolito patagónico (Yáñez et
aI., 1992). Muestreos geológicos indican que las rocas de este batolito tienen intru­
siones tanto más jóvenes como más viejas que las de Ia cuenca marginal de Rocas
Verdes (Barker & Dalziel, 1983), la antecesora de la cuenca de Magallanes. Conse­
cuentmente, esta anomalía debe haber cambiado después de la separación de Ia
PA de SAM. La similtud entre estas anomalías resulta entonces en principio de la
semejanza de los proceso que las crearon: continua subducción a lo largo del mar­
gen Pacífico.

Este cambio posterior a la separación oscurece la posibilidad de evaluar la po­
sibilidad de conjugación de márgenes de este lado.

Por otra parte, hay una separación considerable (hueco) entre la imagen rotada y
Ia fija en esta zona. Sin embargo, esta separación puede llegar a ser bastante me­
nor si se tienen en cuenta otras modificacione que ocurrieron despues de la ruptura
de Gondwana, como por ejemplo el modelo propuesto por Cunningham (1993). que
propone que la cadena de los Andes del Sur se fue doblando hasta 90° mientras se
creaban como resultado de un rotación de sentido contrario a la s agujas del reloj
sufrida por SAM entre los 140 y los 10 Ma. Esta rotación habría implicado un des­
plazamiento de hasta 500 km del extremo Sur del continente (Cunningham et al._
1995)
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La separación parce más notoria en Ia yuxtaposición de Ia paleotopografía (figura
16b). Es porque en esta figura la imagen de SAM ha sido recortada con la línea ver­
de de la figura 15, y Ia imagen rotada ha sido recortada en Ia misma forma que la
magnética pero con el recorte adicional impuesto por la falta de datos. De esta ma­
nera, no se pueden hacer comparaciones en la zona de la AMA(que cae cerca del
bloque de Malvinas, fig. 16a). Lo poquito que se alcanza a ver, no insinúa un resul­
tado en correspondencia.

Respecto al margen Este de la PA. la línea de 2000 m de paleoprofundidad
muestra la separación o desajuste como más significativos. Cabría aquí repetir las
consideraciones hechas más arriba sobre los Andes del Sur, y además tener en
cuenta que tiene que quedar algo de lugar libre para ubicar los fragmentos continen­
tales que se dispersaron durante la apertura del pasaje de Drake y que hoy en día
constituyen los ridges de Scotia Norte y Sur (Barker & Dalziel, 1983; King & Barker,
1988)

El extremo Norte de la PA enfrenta la parte más profunda de la cuenca de Maga­
llanes (CM), y los valores de profundidad presentan un acuerdo razonable. El pro­
ceso de descarga de sedimentos que hemos aplicado no puede reconstruir esta
cuenca como para convertirla en su antecesora, la cuenca de Rocas Verdes. Pero
según Barker & Dalziel (1983) podemos considerar que ocupaba una posición más
hacia el Oeste en el continente sudamericano. Si se tiene en cuenta este corrimien­
to, que no está cuantificado, Io cual da más libertad, se encuentra que la recons­
trucción A podría estar de acuerdo con la conclusión de Barker & Longsdale (1991)
de que el margen Pacifico de Ia cuenca de Rocas Verdes permaneció ligado al
Norte de la PA desde el Jurásico tardío, cuando comenzó la ruptura de Gondwana,
hasta cominzos del Terciario.

La reconstrucción C presenta una posición de la PA mucho más cercana a SAM.
En la comparación de imágenes rotadas no hemos incluído la región de la anomalía
Andenes, porque para esta reconstrucción no es compatible con que esos terrenos
se hayan movido junto con WANT.

La yuxtaposición del lado de Malvinas deja la anomalía Orión visible sólo par­
cialmente. Siendo así no se la puede considerar como resultado de una apertura
como margen volcánico pasivo. Hay que considerarla como debida a un evento
posterior, que podría haber sido coeta'neo (aunque no colineal) con el de la creación
de la anomalía Andenes y del riftdel Weddell (ver apartado 2).

Hay algo de superposición entre el bloque ORI (figura 2) y el bloque de Malvinas.
De todos modos, hay indicaciones de que el "embayment" del Weddell, del que el
bloque ORl forma parte, esperímentó extensión o estiramiento en dirección E-O re­
ferida a su posición presente (Maslanyj & Storey, 1990), con lo cual puede haber
sido mas angosto justamente en el sentido del primer movimiento de apertura de
esta reconstrucción.

Respecto a la comparación del lado Pacifico. aun cuando en esta reconstrucción
la PA queda más hacia el Norte respecto a SAM que la reconstrucción A, el hecho
de que quede más cercana aumenta Ia compatibilidad con la consideración de que
el comienzo de la separación de PA de SAMse dio con Ia apertura de Ia cuenca de
Rocas Verdes como una cuenca marginal.

Hay una notable ductilídad de las comparaciones que hemos hecho, de manera
tal que no permiten aseverar categóricamente que una reconstrucción es mejor que
la otra. Esto se debe, como dijimosantes, en buena parte a la escasez de datos, pe­
ro también a la interposición de la placa Scotia ente WANT y SAM. De todos modos.
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en los párrafos que siguen todavía hay más para decir sobre este tema, pero hace
falta ponerlo en otro contexto.

5. MOVIMlENTOS MESOZOICOS

5.1 Líneas de flujo

En el apartado 2 hemos hablado de las líneas de flujo que determinaron las re­
construcciones A, B y C. Ahora vamos a mostrar gráficos con las lineas de flujo
sintéticas y discutirlas.

En la figura 18 hemos trazado las líneas de la reconstrucción B en color rojo, y
las de A con color amarillo y línea de trazos. Fueron generadas con rotaciones dife­
renciales siguiendo los polos locales. S1. Sz. y 83 (tabla 2) para B y S1 para A. Como
habíamos dicho, este último tiene la misma localización geográfica que el Sa de B.
Hemos señalado la ubicación de estos polos con estrellas; el 83(8), S1(A)es el que
tiene un número 3 y color fuxia. Para el trazado de las líneas partimos de puntos de
la isocrona C34 (hacia el Oeste son inferidos) y las dibujamos rotando hacia atrás
en el tiempo.

Estas líneas pretenden ajustar las huellas que la PA dejó al desplazarse, que
están determinadas en este caso por las anomalías magnéticas y gravimétricas que
dejan las zonas de fractura. Llegan hasta Ia isocrona determinada por la anomalía
magnética 34, y allí se interrumpen. Es por Io ya explicado: para las rotaciones más
jóvenes usamos polos de rotación publicados y no las analizamos.

Cada quiebre o vértice en las curvas significa un cambio en el polo de rotación.
Entre vértice y vértice las curvas son segmentos de arcos de círculos menores, es
decir. círculos con centro en un eje que atraviesa la Tierra pasando por su centro y
saliendo en el polo de rotación (o sea, equivalentes a los paralelos con un polo
geográfico ubicado en el polo de rotación). Cuando el polo de rotación está muy
alejado los arcos se asemejan a líneas rectas. Cabe notar que para la reconstruc­
ción A no hay quiebres porque está descripta por un solo polo.

Las líneas de flujo de A salen con un ángqu grande (" 80°) respecto a las ano­
malías Orión y Andenes, y también cortan con ángulos grandes las lineaciones
identificadas. Esto está relacionado con Iodiscutido en la comparación de márgenes
en el apartado anterior. La interpretación de estas anomalías en la reconstrucción A
es que se deben a efusiones volcánicas ocurridas en la ruptura cuando estos terre­
nos se encontaban adyacentes al bloque de Malvinas.

Para las líneas de B los puntos de comienzo de apertura son casi paralelos al
margen de la PA, y por su dirección dan lugar a una apertura inicial perpendicular a
dicho margen y por Io tanto casi paralela a la dirección de ORI, con Io cual esta
anomalía se habría debido un proceso transcurrente.

Las líneas de flujo sintéticas para Ia reconstrucción nueva (C) aparecen en la fi­
gura 19. Fueron hechas usando los cuatro polos de rotación (tabla 3). el primero de
los cuales está dibujado en el mismo mapa con una estrella con el símbolo Los
polos siguientes caen fuera de los límites del mapa. Como referencia dejamos dibu­
jadas en color amarillo las líneas de la reconstrucción A y su polo local, esta vez
anotado con la letra A.

La primera rotación sigue el polos local 81 de Ia tabla 3 que tiene la misma ubi­
cación que el primer polo de B, sólo que el ángqu de rotación es diferente, en este
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caso menor. También implica, por consiguiente, un movimiento casi paralelo a la
anomalía Orión, Io cual podría significar que esta anomalía fue creada por un pro­
ceso transcurrente o también que haya sido creada posteriormente a esta fase tem­
prana de apertura. La segunda rotación (segundo segmento de las curvas de trazo
continuo) indica un movimiento con dirección a aproximadamente 60° respecto a Ia
orientación de la anomalía Orión. Este movimiento continúa hasta Ia anomalía Me­
sozoica M13, que corresponde a una época algo anterior a la apertura del Atlántico
Sur.

Las dos rotaciones que siguen, ubicadas entre las anomalías M13 y Ia 34, fueron
determinadas tratando de ajustar al mismo tiempo las anomalías magnéticas que se
consideran creadas por zonas de fractura (oblicuas respecto a las líneaciones data­
das) y las líneaciones gravimétricas derivadas de altimetría satelitaria (figuras 13 a y
b). El período de tiempo involucrado incluye el Intervalo Cretácico de Polaridad
Normal, en el que no hubieron inversiones del campo magnético terrestre y en el
que por lo tanto es muy difícildiscernir movimientos sobre la base de datos magné­
ticos solamente.

El cambio de rotación mencionado está sugerido como posible en el trabajo de
Livermore & Wollet, 1993, donde se analizaron los movimientos posteriores a los
considerados aquí. Resultados paleomagnéticos (Grunow et al., 1991) proponen
que EANTy WANT se fundíeron juntas a los aproximadamente 110 Ma, es decir, en
el medio del Intervalo Cretácico de Polaridad Normal. Estos autores relacionan este
evento a un cambio de polo de rotación en la apertura del Océano Atlántico a -115
Ma, que influyó en las placas vecinas. Por otra parte. estos mismos autores indican
que entre -125 y -110 Ma ocurrió una rotación de aproximadamente 30° entre
WANT y EANT,y que ellos atribuyen esto a una fase mayor de apertura en el mar
de Wedde/l posterior a/ inicio de la apertura del Atlántico Sur. Esto sería compatible
con la tercera rotación en la figura 4, que implica un movimiento hacía el Oeste de la
PA justo después que el Atlántico comenzó a abrirse. El cuarto polo. que podríamos
considerar activo desde desde 110 Ma hasta pasados los 84 Ma, implica un movi­
miento hacia el Este de Ia PA como ocurrió la mayor parte del tiempo de allí en
adelante, mientras se abría el Atlántico.

En la figura 20 mostramos las líneas de flujo que hemos sintetizado usando los
polos de rotación publicados por Livermore & Hunter (1996). Ellos usaron datos de
cruceros británicos al Este de los 44° W que no están disponibles en el NGDC y que
por lo tanto no intervinieron en la construcción de nuestro mapa.

Tomamos como comienzo del trazado de las líneas los mismos puntos que para
las figuras 18 y 19. Notamos que entre C34 y CM13 las líneas son parecidas a las
nuestras, pero de allí hacia el Sur se tuercen hacia el Oeste. Con sus polos de ro­
tación ellos obtuvieron una posición de Ia PA en el ajuste Jurásico que se superpo­
ne totalmente con Sudamérica. Lo que pensamos de estas líneas es que son más
adecuadas para EANTque para WANT, como surge de la observación de las que
están al Este de los 35° W.

También mostramos (figura 21) las líneas de flujo sintetizadas de los polos de
rotación de WANT con respecto a SAM de Lawver et al. (1992). En este caso de­
bemos aclarar que no sabemos si los polos de rotación que tenemos son suficien­
tes, es decir, es posible que falten polos intermedios, especialmente entre C34 y el
primer quiebre. Si realmente faltan polos intermedios este quiebre va a estar en el
mismo lugar, sólo que pueden haber otros intermedios. Hay otra cuestión para acla­
rar, y es que para ellos el quiebre en cuestión corresponde a una edad de 130 Ma y
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que en nuestro mapa cae cerca de CM25 (456 Ma según la escala de Kent &
Gradstein, 1986). Esto trae a colación una cuestión muy importante: hay diversidad
de opiniones sobre la datación de la corteza en esta parte del Mar de Weddell. La
datación que estamos usando, como dijimos antes (apartado 2), es la de Cande et
al. (1989). En Lawver et al. (1991) se dice que mayoría de la corteza oceánica en el
Weddell se formó a partir de los 130 Ma y que Ia anomalía Andenes marca el proce­
so de ruptura.

EI movimiento anterior (entre 160 y 130 Ma según Lawver et al., 1992) es de tipo
trancurrente o de cizalla, y no parece estar apoyado por las anomalías magnéticas
del mapa sobre el cual hemos trazado las lineas. implica una traslación de la PA
hacia en NO con respecto a un marco de referencia en el cual SAMestá fija.

El últimotramo (en el sentido en que va nuestra descripción, o sea hacia atrás en
el tiempo) estaría entre los 200 y 160 Ma, y es el más plausible de este diagrama de
lineas de flujo.Pese a las discrepancias entre estas líneas y las nuestras (figura 19)
hay que tenerlas en cuenta, porque provienen de datos independientes
(paleomagnéticos).

polo latitud longitud ángqu fuente o denominación

P-zoo = P460 . .
(AFR-SAM) _32.3 515 RabanWItZ&LaBrecque(1979)

R200 (EANT-AFR) -7.8 -31.4 58.0 Lawver y Scotese (1987)

P.1so (EANT-AFR) 4.8 -32.5 55.1 Lawver et al. (1992)

P436 (EANT-AFR) -4.5 -29.2 46.8 Lawver et al. (1992)

TABLA 4
Polos de rotación adicionales para Ia reconstrucción C usados en la figura 22

5.2 Las 5 posiciones de WANTsegún la reconstrucción C

La figura 22 muestra cuatro estadios de la posición de la PA según la recons­
trucción resultante de usar las 4 rotaciones mesozoicas y la rotación de ligadura de
la tabla 3.

Hemos supuesto que el ajuste Jurásico corresponde a una edad de 200 Ma,
permitiendo entonces que Ia primera rotación se deba a una apertura temprana y
lenta previa al desencadenamiento de la fragmentación de Gondwana. Las otras
piezas de WANT: el bloque de las montañas Ellsworth y Whitmore (EWM), el de los
nunataks Haag (HN), el de la Isla Thurston (TH) y el de la Tierra de Mary Byrd
(MBL)han sido tratados como fijos al bloque de Ia PA para referencia y compara­
ción con la figura 23, que explicamos más adelante. Se ha delineado también para
cada una de las etapas la posición del “embayment” del Weddell, con una linea que
lo atraviesa por la zona que es hoy el borde de la barrera de hielos Ronne. Mostra­
mos la escarpa Explora con una línea de puntos, y además isolíneas coloreadas pa­
ra las anomalías magnéticas estructurales más discutidas en cuanto a su rol: Orión.
Andenes y Explora.
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Para las rotaciones entre EANTy AFR hemos usado polos de los siguientes tra­
bajos: Lawver & Scotese (1987) para 200 Ma; Lawver et al. (1992) para 160 y 136
Ma; Royer et al. (1988) para 84 Ma. Los valores numéricos aparecen en la tabla 4.

Es notorio que el bloque MBLse superpone con EANT a los 200 Ma; según La­
wver &Scotese (1987) este bloque está muy bien determinado por datos paleomag­
néticos y su posición es un poco diferente como veremos más adelante.

La anomalía Orión (AMO) es visible solamente a partir de los 160 Ma, ya que
consideramos que su creación se debe al mismo evento magmático que produjo las
anomalías Andenes y Explora (AMAy AME. respectivamente). Las AMAy AME son
consideradas de aproximadamente 170 Ma de antigüedad por Hunter et al. (1994) y
los flancos conjugados del Rift del Weddell. En este trabajo consideramos tentati­
vamente que el borde SO de la AMAmarca el limite entre EANT y WANT en la cor­
teza del Mar de Weddell. La reconstrucción da lugar suficiente para considerar que
el bloque EWM se movió fijo a la PA, y así se ha dibujado. aunque de acuerdo a los
datos paleomagnéticos (Grunow et al., 1991) ocupaba una posición cercana a AFR
en el ajuste Jurásico de los 200 Ma y que entre esta época y los 160 Ma sufrió una
rotación de casi 180° respecto a Ia PA.

Las reconstrucciones para los 200, 160 y 136 Ma han sido dibujadas en un marco
de referencia en el que África se mantiene fija; Ia reconstrucción a los 84 Ma se ha
hecho en un sistema de referencia fijoa Sudamérica, dado que para esta época el
Océano Atlántico estaba tan abierto que resulta difícilver detalles de Antártida si se
sigue con África fija. Esta última etapa de esta secuencia se muestra como referen­
cia, ya que para es época habían cesado los movimientos relativos entre EANT y
WANT. La figura de los 136 Ma muestra también la posibilidad de que para enton­
ces ya estuvieran juntas las dos Antártidas: con línea de puntos se ha dibujado el
contorno de EANT fija a WANT, y se ve que no difiere demasiado de la posición
determinada independientemente por otros trabajos, que es la dibujada en línea Ile­
na.

No hemos hecho una figura especial para los 110 Ma; en la figura de los 84 Ma
mostramos esta posición solamente para la PA.

En la figura 23 se mostarmos las mismas etapas de la evolución de estas masas
continentales pero según los resultados obtenidos por otros investigadores. En este
caso los polos de rotación corresponden al trabajo de Lawver et al. (1992), donde
se utilizaron muchos de los resultados de Grunow et al. (1991) y Grunow (1992). En
esta reconstrucción. la posición de la PA respecto a SAMno difiere demasiado de la
de la figura 22 para los 200 Ma. Sin embargo, es importante notar que existe una
diferencia notable en el cierre del Océano Atlántico. En la figura 23, AFR y SAM
están mucho más separadas que en la 22. Es porque en Lawver et al. (1992) se
consideran mas anchas las plataformas continentales de SAM y AFR. Esto les da
más lugar para “acomodar” los bloques de WANT. Pero este “cierre ancho" del
Océano Atlántico es incompatible con las anomalías magnéticas oceánicas Meso­
zoicas reconocidas por varios autores (Rabinowitz & LaBrecque, 1979; Cande et aI._
1989; Pindell & Dewey, 1981), porque que las deja en zona considerada continental
antes de Ia apertura. Parecería que hay controversia respecto a la transición Océa­
no - Continente en el Atlántico Sur. Sin embargo. no lo hemos oído comentar ni en
reuniones científicas ni lo hemos visto en publicaciones.

En la reconstrucción de la figura 23 se ve cómo el bloque de EWM-HN sufre una
rotación muy grande entre los 200 y los 160 Ma. Considerando las anomalías AMAy
AME,que surgieron posiblemente a los 170 Ma, esta reconstrucción indicaría que el
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bloque EWM-HNfue conjugado de EANT en la apertura del Rift del Weddell, lo cual

polo latitud longitud ángulo fuente o denominación
P-zoo = P460

(AFR-SAM) 50.0 -325 55_1 Lawver et al. (1992)

Pm, (EANT-AFR) -7.0 -35.2 56.3 Lawver et al. (1992)

TABLA 5

Polos de rotación adicionales para Ia reconstrucción C en Ia figura 24; los
demás polos son iguales a los usados en Ia figura 22.

podría llegar a ser cierto. Pero por otra parte se observa que este bloque tiene de­
masiada superposición con el bloque ORI-RON, que, aunque existe evidencia de
que experimentó extensión E-O, no puede descartarse que sea un bloque continen­
tal.

En la figura 24 mostramos otra vez la reconstrucción C pero usando el polo para
el ajuste AFR - SAM de Lawver et al. (1992), y un polo algo diferente para el ajuste
EANT- AFR a los 200 Ma. Los valores numéricos aparecen en la tabla 5.

Es notable cómo, en nuestra reconstrucción, prece sobrar el espacio para aco­
modar las piezas de WANT. Esto es una indicación de que nuestra reconstrucción
es más compatible con el ajuste SAM- AFR de Rabinowitz & LaBrecque (1979).

5. CONCLUSIONES

La reconstrucción A está desactualizada por datos nuevos que surgieron desde
que fue propuesta. La evidencia en su contra es el nuevo polo de ligadura para la
rotación EANT - AFR para los 84 Ma. El hecho de que los reflectores sísmicos que
inclinan hacia el lado del mar se encuentran hacia adentro del Rift del Weddell
(entre las anomalías Andenes y Explora) y no hacia el lado de la expansión en el
Weddell es una indicación en contra de que la anomalía Andenes haya sido conju­
gada de las que bordean el borde del bloque de Malvinas en la apertura del We­
ddell.

A la reconstrucción B se oponen dos consideraciones: 1) Aun haciéndola con el
polo de ligadura viejo queda demasiado superpuesta con SAM; si se la hace con el
nuevo, queda en una posición que no puede compatibilizarse con otras reconstruc­
ciones aun considerando gruesos márgenes de error. 2) No tiene en cuenta con su­
ficiente detalle las lineaciones gravimétricas, especialmente el quiebre en la "espina
dorsal" de la figura tipo esqueleto de arenque que presentan las anomalías.

La reconstrucción C supera las inconveniencias de la A y la B. Además:
1) Produce una posición inicial de la PA en el margen SO de SAM compatible con Ia

propuesta proveniente de estudios geológicos de que se abrió con la formación
de la cuenca marginal de Rocas Verdes. Al separarse la PA, esta cuenca se ce­
rró y evolucionó hasta lo que es hoy la cuenca de Magallanes.
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2) Los movimientos que predice para la PA dan posiciones de las demás piezas de
WANT bastante razonables, compatibles con la idea generalizada de que si hu­
bieron movimientos relativos entre éstas. no fueron demasiado grandes.

3) Implica que el límite entre EANT y WANT en el mar de Weddell es la escarpa
Andenes (que está al borde costa afuera de la correspondiente anomalía), y que
la anomalía Andenes fue conjugada de la Explora en la apertura de un rift que no
prosperó (Rift del Weddell). Al Este de los 20° W el proceso que dio lugar a este
riftabortado evolucionó de manera diferente, produciéndose expansión oceánica
pero con largas zonas de fractura y guardando relación con AFR y no con SAM
después de la apertura del Atlántico. La división entre “mar generado por WANT"
y “mar generado por EANT"estaría en el Banco Polarstern (Jokat et al., 1996).

El cierre del Océano Atlántico es una cuestión muy importante al querer poner
todas las piezas de Gondwana en su sitio en el ajuste. Los dos cierres que se ven
en la literatura tienen una notable diferencia. Favorecemos el que respeta las ano­
malías magnéticas mesozoicas.

Los datos paleotopográficos estimados, en conjunción con algunas consideracio­
nes basadas en la evolución del margen SO de SAM en el Terciario, justifican la
posibilidad de ajustes más apretados que los propuestos hasta ahora.

7. Discusión

Los movimientos relativos ente los bloques de WANT dejan de ser un problema
importante a los -140 Ma. Storey et al. (1996) proponen un modelo para los movi­
mientos de los bloques EWM y ORl-RON basado en consideraciones geológicas y
geofísicas, y de éstas particularmente la información paleomagnética. Teniendo en
consideración los márgenes de error de esta información, plantean movimientos in­
ternos de estos bloques en Gondwana como previos a la ruptura y deriva. Se evita
de esta forma la superposición a los 160 Ma (ver figura 23), y cuando la deriva ya
está desencadenada los bloques tienen la misma posición relativa que presentan en
la actualidad. Sin embargo, y aun cuando todo lo que se dice está fundamentado. el
modelo propuesto no tiene ubicación clara desde el punto de vista geométrico o
geográfico, lo cual, si se tuviera en cuenta, podría invalidar alguna de las propues­
tas del modelo.

Es difícil pensar en otra cosa que no sea la apertura del Atlántico lo que generó
la anomalía T. Para esta época, los movimientos más complicados de las piezas de
WANT se habían aquietado, y posiblemente el movimiento relativo entre EANT y
WANTestuviera más hacia el Este. de manera que puede suponerse que en la zo­
na del Mar de Weddell el movimiento entre dos placas (WANT- Gondwana Oeste)
pasó a ser movimiento entre tres: WANT, SAM, AFR. En algún lugar se tuvo que
formar un punto triple (actualmente es el punto triple de Bouvet y está aproximada­
mente a los 55° S, 0°, ver figura 3). Lawver et al. (1985) lo ubican entre AFR y EANT
a una longitud que seria aproximadamente los 30° W en un marco de referencia
actual. Martin & Hartnady (1986) lo ubican a los 10° W con la misma referencia. Pe­
ro Lawver et al. (1985) dicen que estuvo entre el banco de Burwood y la plataforma
Agulhas hasta que saltó hacia el Este a los 104 Ma para ubicarse entre las plata­
formas Agulhas y Mozambique. Esto nos hace pensar en las dificultades que tuvi­
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mos para ajustar el polo local Sa: si se ajustaba bien al Oeste de los 30° W, queda­
ba mal al Este, y viceversa. Optamos por una solución de compromiso (asi como
también parecen haberlo hecho Livermore & Hunter, 1996). Lo que se desprende de
esto es que tal vez las lineas de flujo inferidas de Ia gravimetría satelitaria tienen
que contemplar la presencia de dos placas al Norte de WANTentre la apertura del
Atlántico y los 104Ma. En ese caso pensamos que no se obtendría, o tendria magni­
tud menor, el movimiento hacia el Oeste Que implica el polo local Sa para la recons­
trucción C.

Como se ve, no es sencillo resolver este rompecabezas espacio - temporal, en el
que además las piezas pueden cambiar de tamaño. No pensamos que nuestra re­
construcción de la apertura del Mar de Weddell sea la definitiva. De hecho, al es­
cribirestos párrafos nos surgen ideas para seguir experimentando. Tenemos las he­
rramientas minimas necesarias para continuar la experimentación. Rotar y graficar
con precisión son las más importantes.
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APÉNDICE T: TECTÓNICA DE PLACAS: ROTACIONES

T1. Isocronas y rotaciones en una esfera.

T1.1 Proceso de apertura

Consideremos un tiempo Toque marca la ruptura de una placa Iitosférica conti­
nental y el comienzo de apertura de un océano. Consideremos además que de Toa
T1la apertura se puede cuantificar como una rotación R1en ia esfera que es la Tie­
rra. R1estará definida por las coordenadas del centro y el ángqu de rotación, lo que
se llama polo de rotación.

La placa quedará dividida en dos, que esquematizaremos como la del Norte (N) y
la del Sur (S). En la parte a) del diagrama 1 está dibujada una marca que representa

Í (a) I (b) l (c) (d) i

í Ta J TOZ>T1 i TOZ>T1Z>T2 Ta:>T1:>T2:>T3I

T0 ======== aro ÉTo -------------- aro/v To --------- "' arorv To """""" "' aTON

I T1 ======== aT1 ÉT1 """"""" "' am, ‘ T1 ------------ -- 871”
R1/2 i R2/2 R2/2

T0"""""" " aros 1
T2 :====:== arg T2 ----------- -- am,

i L ’ R3/2

R2/2 T3 :::::::: ara
7-1 """""" " ans 1 R42

R2(R1/2)R1'1 T2 ------------ -- arzs
i To """"""" " aros i

R3(R2/2)R2'1
l T1 """"""""" -- 81'13
¿ R‘st(R1/2)Rz'1R2'1

kTo """""" "' aros

I R1 R2R1 R3R2R1

DIAGRAMA 1

Esquema de ias isocronas para una expansión oceánica entre los tiempos Tay T3.

el comienzo de apertura al tiempo Ta;en la parte b) se esquematiza el estado de las
placas al tiempo T1 . Hemos dejado fija Ia placa N; Ia S se mueve hacia el Sur. AI
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tiempo T1la marca inicial aro se ha transformado en dos. ar0Ny aros. y en el centro
aparece la marca an. Los puntos que componen aros se pueden obtener rotando los
de aro/vcon R1. Para pasar de ar0Na an la rotación es R1/2, que está definida por el
mismo polo que R1, pero con un ángulo mitad.

En el estadio siguiente (c), al tiempo T2.tenemos que ha ocurrido otra rotación,
R2, con diferente polo (el dibujo no simula el cambio de coordenadas del polo; por
simplificar pusimos sólo el ángqu diferente). Los estadios anteriores han dejado
marcas al Norte y al Sur: aroN,amy. y ans. aras. respectiva y sucesivamente. La ro­
tación total es la composición de las dos. o sea R2R1,de manera que de la marca
aro” se pasa a Ia marca aros a través de R2R1:

aros = R2R1aros (T1)

Habiendo llegado a este estadio, tenemos que aclarar las relaciones entre las
marcas intermedias. La marca central (centro de expansión o n'dge) es la división
entre placas. Estamos considerando fija a la N y móvil a Ia S. Las rotaciones las
estamos refiriendo a la N. En el diagrama 1 hemos anotado las rotaciones que van
entre marcas (isocronas) sucesivas. Del lado N la determinación de las rotaciones
es más fácil, porque se van agregando en el sentido del movimiento. Pero al cruzar
el ridge hay que tener en cuenta que cada rotación nueva fue “empujando” a mate­
rial que había sido rotado antes. Entonces, para hallar aros a partir de ans. por
ejemplo, que originariamente se hacía con R1/2. hay que retroceder primero en R2,
aplicar ahora R1/2, y volvera avanzar en R2, quedando la rotación combinada
R2(R1/2)R¿‘. Cabe hacer notar que la rotación entre an y ans. que es R1/2, es

equivalente a R1(R1/2)R,‘, ya que para rotaciones sucesivas del mismo polo los

ángulos se pueden sumar algebraicamente. De la misma manera, R2(R1/2)R21 es

igual a R2R1(R1/2)R1"R2‘, con lo cual hay simetría en la notación entre un lado y
otro del centro de expansión.

En la parte d) del diagrama 1 tenemos un estadio más en la expansión, luego de
Ia rotación Ra; las rotaciones que relacionan isocronas intermedias se explican de
manera análoga a como se hizo en el estadio c).

Aplicar la rotación total, que lleva de am a aros, o sea R,R2R1, tiene que ser
equivalente a ir rotando paso a paso recorriendo las isocronas. Las siguientes
ecuaciones comprueban que esto efectivamente se cumple (recordemos que rota­
ciones con un mismo polo se suman algebraicamente):

R3R2R1(R,/2)R1‘R2"R3‘ R3R2(R2/2)R2‘R3‘ R3(R3 /2)R3’ (R3 /2) (R2 /2) (R1/2):

: R¿,R2(R1/2)R'2'R31 R3(R2/2)R3'1 (R3 /2) (R3 /2) (R2 ¡2) (R1 /2)

z R3R2(R, /2)R2‘(R2 /2) (R2 ¡2) (R1/2)

z R3R2(R1/2)(R1/2)

= R3R2R1
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T1.2 Proceso de cierre (reconstrucción)

Queremos ahora analizar el proceso inverso (que en la naturaleza no se da), pe­
ro que sirve para reconstruir el estado de las placas en tiempos pasados. Queremos
entonces ver cómo, a partir del estado de la placa en T3,recuperamos los estados
en T2,T, y To,y la relación que esto tiene con las isocronas.

Introducimos una notación un poco diferente, que puede ayudar:

R1 = Rron (T3

R11 Z Rnro (T4

R2R1 = Rrorz (T5

) es Ia rotación que lleva de Toa T1.

)

)

(R2R1)'1 = Rmo (T6) es Ia rotación que lleva de T2a Toestando en T2.

)

)

es la rotación que lleva de T, a Toestando en T1.
es la rotación que lleva de Toa T2.

R3R2R1 Z Rron (T7

(R3R2R1)-1 = Rraro (T8

es la rotación que lleva de Toa T3.

es la rotación que lleva de T3a Toestando en T3.

Entonces con er llegamos a T3y a partir de allí queremos “desenrollar” y volver
a To. o a T1o a T2. La vuelta T3-> Toya está en T8:

—1

Rnra = (R3R2R1) (T9)

Hallaremos R73r1.Se tiene, usando T3:

RrarrRrora = Rror1 = R1 (T10)

Despejando , y usando T8, se llega a:

Rm, = (R3R2)'1 (T11)

Procedemos igual para hallar er. Primero planteamos y usamos T5:

erRTm = Rmz = RZR1 (T12)

Despejamos y usamos T8. Queda:

(T13)

Las rotaciones que hemos hallado llevan del tiempo T3(que para fijar ideas po­
dría pensarse como el presente) hacia atrás. Como esta’n determinadas por las co­
ordenadas de la intersección del e¡e de rotación con Ia Tierra (M), y por el ángulo
de giro correspondiente, y como además llevan del presente a épocas del pasado (o
sea, no son rotaciones relativas entre una y otra época en el pasado) se las llama
polos finitos de rotación. Tal como los hemos plantado, eso polos son de Ia placa S
con respecto a la placa N.
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s2 RstRz‘Rz‘Ra‘ (T22)

Resulta:

s2 = Rrgan = P2‘P1= é -—¡52] (T23)

Y S3:

sa : R3R¿‘R3‘ (T24)

Resulta:

gzmm=asá ax)
El diagrama 2 es una ilustración esquemática de las rotaciones inversas. Cabe

notar Ia validez de las siguientes fórmulas, que son de utilidad:

saszs1 = Rm = Po = ¡5°s s1 + s2 + 33] (T26)

szs1 = ngan0 = P¿"P° E ¡5°—¡52 (T27)

stzs1 = Po E ¡5° (T28)

s1 = RT;,,R,m = P1”‘P°s ‘o —¡52 (T29)

P18, = Po s ¡5° (T30)

[sas2 = Rm, = P1: ¡51E s‘2 + s‘,| (T31)

É: Rm2 = P2 = ¡52a ¿3| (T32)

Hemos recuadrado las ecuaciones que nos han sido más útiles.
En el diagrama 2 figuran anotadas entre isocronas las rotaciones que llevan de

una otra de Sur a Norte. Recorriéndolas todas, es decir. yendo de aros hasta ar0N.se
debe obtener la rotación de cierre. o sea Po. Lo aclaramos porque no es inmediato.
dado que entre isocronas hay rotaciones con ángqu mitad. Ya Io hicimos en el pro­
ceso de apertura. ecuación T2. En el de cierre, como el tiempo va para atrás, siem­
pre es más fácil cometer errores. Por eso queremos hacerla. Como formalmente es
idéntica T2, reemplazando R por S, la haremos con la notación de polos:

s1/2+s2/2+33/2 +s”,/2 ¿“sz/2+3, _s‘3_éz+é1/2+s‘2+33:
:É1/2+SA2/27+É2/2 É? lSA1/2+.‘5:.‘1—i—á:1 (T33):á+sla:á
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Hemos usado otra vez el hecho de que rotaciones con el mismo polo se suman al­

i (a) I (b) l (c) I (d) i

I 1-337-237-1370 Tzz>T1Z>To ‘ T1Z>To ‘ To (

T0 ------------ -- Ta ------------ -- ‘ Ta ------------ -- Ta =======
sa sas/252432" 32(31/2)s1'1 s1/2 n

T1 _.._________-- T1 ___________-- T1 ::::::=: n
5432/25;1 82/2 s1/2 n

ro ————————————— n

T2 ........... .... T2 :::::::: Ï n fl
s3/2 r n n

T3::::::== fl fl
33/2 T1 ------------ -- n n

T2 ----------- -- S1/2 n n
ro —————————————— n n

82/2 fl fl fl
r, ............ —— n n n

31/2 n n n
ro ............ —— n n n

T3 => T2 T3 :3 T1 T3 => To

PsE 0 P2 = Sa P1 = 52+33 Po = S1+Sz+33

I Sa 83 Sz 33 3281

DlAGRAMA 2

Esquema de reconstrucción de las isocronas para una expansión oceánica entre los
tiempos Toy T3.Las flechas el “cierre” del océano entre los tiempoa anotados deba­
jo; también se han anotado los correspondientes polos de rotación.

gebraicamente y finalmente T26.

T1.4 Interpolación de polos de rotación

Haliaremos la rotación Ra necesaria para llegar desde el ajuste (tiempo To)hasta
una época intermedia entre T¡y T¡+1,con Tj < T¡+1.Definimos occomo:
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T“ _T’ (T34)
on

T,1 —T

Para llegar a la rotación que buscamos tenemos que aplicar sucesivamente R1.
R2. etc, hasta R¡, con Io cual llegamos al timepo Tj, y luego Ia rotación que va de T,-a
TM, RM. con el ángulo multiplicado por a. O sea:

R = (R¡,1*a)R(l R,. 1---R1 (T35)Í

Esto es hacía ade/ante, o sea partiendo del ajuste. Si queremos partir del presente,
tenemos que llevar al ajuste primero:

Pa = RuPo (T36)
Extendiendo T8 tenemos:

1

Po =(RNRN1---R2R1) (T37)

donde N es el número total de rotaciones. lntroduciendo T35 y T37 en T36 obtene­
mos:

P :(R,.1*a)R¡R¡1.--R1(RNRN1--.R2R1)‘=(R¡,1*a)R¡J1R¡‘-.-RN‘ (T38)

Generalizando las ecuaciones T14 - T16 tenemos que:

RN = PN‘1 (T39)

RN,la última rotación, es igual a Ia inversa del polo finito para llegar del presente a
la época de cambio de rotación inmediatamente anterior. Introduciendo T39 en T38
obtenemos:

Pa = (R¡,1*a)P¡ = [(P,.,P¡‘)*a]P,| (T40)

que, en notación “aigebrica” es:

I¡su z 45. +(—I5.+ 21M (T41)
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EPÍGRAFES DE LAS FIGURAS

Figura 1
Mapa topográfico del continente antártico en proyección estereográfica polar. Pa­

ra Ia línea de costa hemos usado datos de la ADD: Base Digital de Datos Topográfi­
cos Antárticos (BAS, SPRI y WCMC. 1993); para el relieve usamos un archivo glo­
bal con la compilación DBDBS que contiene 1 dato cada 5 minutos de latitud y longi­
tud. Esta última base de datos no es muy buena al sur de los 75° de latitud, pero
permite de todos modos una visión general. Hemos trazado isolíneas de 1000 m pa­
ra niveles por encima de cero. Los paralelos van de 10 en 10 grados a partir del
polo. Notar que Antátida Este (EANT)es bastante más elevada que Antártida Oeste
(WANT).Cabe aclarar que la isolínea de 2000 rn que rellena casi toda EANT y se
continúa dentro de WANTen este dibujo. es en realidad discontinua, quebrándose
al Oeste de las montañas Transantárticas.

Figura 2
Fragmentación cortical de la Antártida. EI gran bloque EANT y las microplacas

de WANT: Península Antártica (PA), El/sworth-Whítmore (EWM), nunataks Haag
(HN) y Tierra de Mary Byrd (MBL).Hemos dibujado además dos bloques cuya natu­
raleza (continetal u oceánica) no está definida: Ronne (RON) y Orión (ORI). En co­
lor avellana hemos delineado aproximadamente las principales cadenas de monta­
ñas; en el bloque EWM las que están más al norte son las Ellsworth; las que están
al Sur son las Whitmore; casi frente a ellas. pero sobre EANT, se encuentran las
montañas Thiel. La línea de costa fue extraída de la ADD. Se ha trazado en azul el
frente de hielo según la misma base de datos.

Figura 3
Configuración actual de placas litosféricas. El trazado del borde de placas es se­

gún Smith & Sandwell, 1995; las lineaciones magnéticas y zonas de fracturas perte­
necen a una compilación global Cande et al. (1989). Se observan algunas discor­
dancias entre ambos conjuntos de datos, que no son relevantes para los alcances
de este trabajo. SW: placa Sandwich.

Figura 4
Marco regional de la zona de estudio del presente trabajo. La linea de costa y el

frente de hielo, en esta y en las figuras que siguen, se han delineado con la ADD.
En verde se han trazado las isolíneas de batimetría, con un intervalo de 1000 m.
ISS: Islas Shetland del Sur; EB: Estrecho de Bransfield; UR: Isla James Ross; IOS:
Islas Orcadas del Sur; IA: Isla Anvers; BM: Bahía Margarita; Ial: Isla Alejandro 19;
lT: Isla Thurston; BHL: Barrera de Hielos Larsen; BHR: Barrera de Hielos Ronne; lB:
Isla Berkner; BHF: Barrera de Hielos Filchner; TP: Tierra de Palmer; TG: Tierra de
Graham.

Figura 5
Cobertura de datos para el mapa de anomalías magnéticas. Los puntos verdes

son resultado de la digitalización del mapas publicados británicos; los azules co­
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rresponden a las trayectorias de los vuelos USAC; los fuxia a los datos disponibles
de cruceros, y los marrones a valores obtenidos de datos publicados rusos.

Figura 6
Mapa de anomalías magnéticas reducidas al polo. Los cuadraditos blancos indi­

can Ios puntos donde las anomalías magnéticas de expansión de fondo oceánico
fueron identificadas y datadas (Cande et al., 1989); la identificación aparece con
números rojos. La escala de colores ha sido hecha de manera tal que la cobertura
areal de cada color sea aproximadamente la misma, lo que contribuye a realzar las
anomalías de menor amplitud. Las zonas grises indican falta de cobertura de datos,
lo que puede verificarse observando Ia figura 5. En rojo se ha delineado la línea de
costa y el frente de hielo, como en las figuras anteriores. También se han trazado
las líneas batimétricas de 1000 y 2000 metros de profundidad, corregidas según
Ghidella 8. LaBrecque, 1991.

Figura 7
Accidentes geográficos y morfológicos y nombres de las anomalías magnéticas

más relevantes. sobre una imagen de las anomalía magnéticas hecho con otra esca­
la de colores. AMCP: Anomalía magnética de la costa del Pacífico; AMSS: ídem de
las Islas Shetland del Sur; AMRSS: Ídem del rídge de Scotia Sur; TC: Tierra de
Coats; BHF: Barrera de Hielos Filchner; IOS: lslas Orcadas del Sur.

Figura 8
Reconstrucción A (de LaBecque et al., 1986) para el ajuste Jurásico (-160 Ma) y

para el límite entre el Cretácico y el Terciario (84 Ma). Notar la zona de superposi­
ción en el mar de Ross. Se han graficado las isobatas de 1000 m y algunas eleva­
ciones oceánicas relevantes.

Figura 9
Posición de la Península Antártica en Gondwana según la reconstrucción A. a)

para la reconstrucción hecha usando el polo NS para la rotación “de ligadura"; b)
usando el polo RS.

Figura 10
Ídem figura 9 pero para la reconstrucción B.

Figura 11
Idem figura 10 pero modificando los polos locales simulando un 20% de asimetría

en la expansión para a) el polo local S1; b) el polo local Sz.

Figura 12
Comparación de la posición de la PA en Gondwana según las reconstrucciones A

y B con: a) la reconstrucción de Lawver & Scotese (1987); b) Grunow et al. (1991).

Figura 13
Anomalías gravimétricas derivadas de altimetría satelitaría de la compilación de

Smith & Sandwell (1995). Esta compilación no tiene datos al Sur de los 72°. a) zona
de estudio; b) detalle en el centro del mar de Weddell.

412 Capítqu 5: La posición de la Península Antártica



Figura 14
Anomalías magnéticas reducidas al polo resultantes de una compilación de datos

de cruceros, además de los datos USAC y los británicos de la figura 6. Se han ano­
tado algunas anomalías magnéticas (AM)estructurales: AMBP: AM del batolito pa­
tagónico; AMRSS: AM del ridge de Scotia Sur; AMSS: AM de las Islas Shetland del
Sur; AMCP: AMde la costa Pacífica; AMOS: AM de bloque de las Orcadas del Sur.

Figura 15
Paleotopografía deducida de simular la remoción de sedimentos. a) m Suda­

mérica. Los datos de espesor sedimentario tienen origen en relevamientos sísmicos
con resultados publicados. b) m Ig Península Antárticay el M d_eWeddell. Para
el espesor sedimentario se usó en este caso el espesor de la capa no magnética
calculado de los datos aeromagnéticos USAC (capítulo 3). CM: Cuenca de Magalla­
nes; BME: Banco Maurice Ewing; RSN: ridge de Scotia Norte.

Figura 16
Rotación de datos geofísicos al ajuste Jurásico según Ia reconstrucción A. a)

Anomalías magnéticas. Se han anotado algunas anomalías magnéticas igual que en
la figura 15, y además: AMO: AM Orión; AMA: AM Andenes. La flecha muestra la
dirección de las zonas de acomodación mencionadas en el texto. b) Paleotopogra­
fía.

Figura 17
Rotación de datos geofísicos al ajuste Jurásico según Ia rconstrrucción C. a)

Anomalías magnéticas. Notar que la AMAno está visible. b) Paleotopografía.

Figura 18
Sobre el mismo mapa de contornos de anomalías magnéticas de Ia figura 6 se

han trazado las líneas de flujosintéticas correspondientes a las rotaciones de dos
reconstrucciones: con línea de rayas y color amarillo, la reconstrucción A. El polo
correspondiente se muestra con una estrella con un “3" en el medio. La serie de
curvas con quiebres corresponde a las líneas de flujo de los 3 polos de rotación de
la reconstrucción B. Los polos correspondientes están señalados con estrellas; el
tercero es común con la reconstrucción A en ubicación; el ángqu es diferente.

Figura 19
Lineas de flujo sintéticas para la reconstrucción C, que tiene cuatro etapas. El

polo local inicialestá anotado con un Los demas no aparecen porque caen fue­
ra de la región. Hemos dejado en amarillo y rayas las líneas de flujo de A; su polo
local (único)esta' anotado esta vez con la letra

Figura 20
Líneas de flujo sintéticas calculadas de los polos de rotación publicados por Li­

vermore & Hunter (1996). Otra vez hemos dejado las lineas de la reconstrucción A
en amarillo.
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Figura 21
Líneas de flujo sintéticas calculadas de los polos de rotación de Lawver et al.

(1992). También hemos dejado las lineas de la reconstrucción A en amarillo.

Figura 22
Etapas de Ia evolución de la Península Antártica (PA) y demás bloques de Antár­

tida Oeste según la reconstrucción C. En las etapas más antiguas las posiciones
están referidas a la ubicación actual de África. Para los 84 Ma el marco de referen­
cia es Sudamérica. La línea gruesa negra trazada en Sudamérica y bordeando la
plataforma de Malvinas marca la zona al Sur y Oeste de la cual la morfología segu­
ramente fue muy modificada después de los 84 Ma. El extremo de la Península An­
tártica se continúa con una línea que indica Ia posible extensión de la misma, te­
niendo en cuenta que el bloque de las Islas Orcadas del Sur estuvo ligado a ella
hasta el período Oligoceno. No hemos dibujado la etapa de los 110 Ma completa;
solamente pusimo Ia PA en color más claro en la figura de los 84 Ma. Hemos traza­
do los contornos de algunas anomalías magnéticas estructurales para las épocas en
que se considera que aparecieron. PA: Península Antártica; SAM: Sudamérica;
AFR: África; EANT: Antártida Este; EWM: bloque Ellsworth-Whitmore; HN: bloque
de los Nunataks Haag; MBL:Tierra de Mary Byrd; TH: bloque de la lsla Thurston;
AME: anomalía magnética Explora; AMA:anomalía magnética Andenes; AMO: ano­
malía magnética Orión; EE: escarpa Explora; ORI y RON (Orión y Ronne) son un
mismo bloque; la línea que los divide es la actual barrera de hielos Ronne.

Figura 23
Etapas de la evolución de la Península Antártica (PA) y demás bloques de Antár­

tida Oeste según la reconstrucción de Lawver et aI., 1992. Las demás referencias
son iguales a las de la figura 22. Notar la superposición entre los bloque HN y EWM
con el ORl-RON, al que estos autores no consideran bloque continental. Notar
además que SAMy AFR se encuentran más separadas que en Ia figura 22.

Figura 24
Otra vez Ia reconstrucción C, pero esta vez usando los polos de Lawver et al.

(1992) para el ajuste entre AFR Y SAM y para la posición de EANT a los 200 Ma.
Notar que parece sobrar lugar para colocar las piezas de WANT.
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RESUMEN Y CONCLUSIONES

El primer relevamiento geomagnético satelitario global completo tuvo lugar con la
serie de satélites POGO que operaron entre los años 1965 y 1971. Del análisis de
estos datos se encontró que es posible detectar la contribución de las rocas magne­
tizadas de la Córteza terrestre en el campo magnético total. Esto dio lugar a la plani­
ficación de una nueva misión, esta vez dedicada especialmente al estudio de la Ii­
tósfera, el Programa Magsat. El satélite Magsat fue lanzado el 30 de octubre de
1979, y estuvo operando hasta el 11 de junio de 1980.

Para aislar la componente Iitosférica del campo total medido por el satélite, es
necesario remover la contribución del campo principal y eliminar la contribución ex­
terna. Se han intentado numerosos métodos de reducción de los datos para lograr­
lo. Nosotros hemos hecho nuestro propio intento. trabajando con los datos Magsat
en la región comprendida entre los limites geográficos 90°W - 10°W, 80°S - 10°S,
que comprende los territorios de Argentina, Chile, y partes del océano Atlántico Sur
y Antártida.

Hemos separado los datos en diferentes conjuntos para analizar su consistencia.
La separación en diferentes horas locales (que corresponden a diferentes orienta­
ciones geográficas de las trayectorias) nos muestra que, si bien los datos del ano­
checer están más contaminados por la contribución ionosférica, son más adecuados
para resolver las estructuras en la zona antártica, por el ángulo conque las interse­
can, que es de alrededor de 80°. La separación en conjuntos de diferentes altura
resultó en una consistencia aceptable, excepto al Sur de los 75° de latitud, en que la
perturbación externa es muy difícilde eliminar.

Elaboramos cuatro mapas de anomalías Iitosféricas, uno para cada conjunto.
Nos muestran que la zona continental no posee anomalías intensas y que hay una
anomalía sobre el Océano Atlántico que es de extensión areal y amplitud muy gran­
des. Si bien hay indicaciones de que esta anomalía contiene componentes del cam­
po ionosférico no totalmente eliminadas, la ubicación que tiene, con centro justo al
Este de la plataforma de Malvinas, la hace coincidente con un región anómala para
el campo medido en superficie por relevamientos marinos. Su origen tiene que ver
con la apertura del Océano Atlántico.

Respecto a los métodos de reducción de datos podemos concluir que para com­
pletar la remoción de componentes no deseadas (restos de influencia del campo
interno y campos ionosféricos cuasi-estables). después de la depuración primaria,
es necesario, básicamente, que se utilicen filtros pasabanda bidimensionales, y que
la elección de la banda se haga buscando la minimización de las diferencias ama­
necer - anochecer.

Hemos estudiado la correlación entre datos aeromagnéticos de alta densidad con
el campo de anomalías Magsat para una región que comprende el Norte de la Pe­
ninsula Antártica, las islas Shetland del Sur y el estrecho de Bransfield. Por medio
de modelos bi y tridimensionales, pudimos demostrar que las fuentes de las anoma­
lías observadas por el satélite son las variaciones en la estructura de Ia Córteza re­
sultantes de actividad volcánica y plutónica relacionadas con la paleo subducción
en el margen Pacífico de la Peninsula Antártica.

La aptitud de poder asignar fuentes corticales a las anomalías satelitarias nos
impulsó a extender el cometido de modelación a una escala más alla’ de la zona
cubierta por datos aeromagnéticos, abarcando los márgenes de Antártida Oeste y

Resumen y conclusiones -477



de todo el mar de Weddell. De esta modelación se pudieron extraer interesantes
inferencias, como la continuación de la Serie Intrusiva Andina hasta la isla Thurston.
y Ia existencia de corteza oceánica anómala adyacente al margen de Ia Tierra de la
Reina Maud. en un zona donde relevamientos sismicos previos detectaron reflecto­
res con inclinación hacia el mar, que indican Ia presencia de efusiones volcánicas.

Quedó comprobado entonces que, pese a que Ia contribución del campo magné­
tico externo es muy grande en la señal satelitaria, especialmente a altas latitu­
des, es de todos modos posible detectar la contribución proveniente de rocas mag­
netizadas en la Iitósfera. Otra conclusión obtenida es que Ia técnica de Arkani­
Hamed y Strangway (1985) es hasta el momento Ia más conveniente para la reduc­
ción de los datos con miras a separar la contribución de la Iitósfera.

Con los datos aeromagnéticos es posible obtener información de mayor resolu­
ción que con los satelitarios. La contrapartida es que no tienen cobertura global.

Hemos investigado las técnicas de inversión de datos magnéticos para determi­
nar Ia profundidad de las fuentes que generan las anomalías. y hemos llegado a Ia
conclusión que las técnicas lineales son las que producen mejores resultados prác­
ticos cuando se trabaja con conjuntos de datos grandes. Estas técnicas se dividen
en dos grupos principales, según las suposiciones hechas sobre el origen de las
anomalías magnéticas: 1) las que denominamos espectrales, en las cuales se
supone que la magnetización de la corteza tiene un alto grado de aleatoriedad; son
mejor aplicables a corteza oceánica y en modo regional; 2) las que denominamos
espaciales, que son aquellas con las cuales se intenta determinar las posiciones de
los vértices que definen los cuerpos magnéticos; son de mayor resolución pero
difíciles de automatizar como para que no haga falta Ia inspección visual al decidir
sobre aceptación o rechazo de estimadores.

Hemos desarrollado un nutrida experimentación con dos métodos de cada clase.
El método espectral 1, basado en análisis de Fourier, nos permite detección

automática de fuentes profundas produciendo resultados razonables en escala re­
gional. Lo hemos aplicado a los datos de 37 perfiles aeromagnéticos. obteniendo un
estimador de profundidad cada 10 km. En la zona de cobertura de los datos USAC
hemos grillado estos estimadores. generando mapas de profundidad al basamento y
espesor sedimentario.

El método espectral 2 (de Phillips)se basa en el cálcqu de autocorrelaciones con
el método de máxima entropía. Tuvimos que modificar mucho el programa original,
que tenia errores en los algoritmos numéricos. Es prácticamente insensible al valor
absoluto de la profundidad de las fuentes. Puede servir como filtro para un análisis
semi empírico con imágenes.

El método espacial 1 (deconvolución de Werner) se basa en una regresión
múltiple para el ajuste de los parámetros que determinan un vértice. Es de alta
resolución. aunque los resultados son muy sensibles al método de cálculo de Ia
derivada horizontal de la anomalía magnética. Requiere inspección visual de los es­
timadores.

El método espacial 2 (método de O’Brien) consiste en una auto regresión
espacial de la derivada horizontal del campo. Arroja como resultado la ubicación y
profundidad de los vértices. Su resolución puede ser excelente. pero se deteriora
muy rápidamente con el aumento de la relación señal ruido. También requiere in­
spección visual.



Los resultados obtenidos para la región del mar de Weddell nos muestran que la
profundidad del basamento aumenta sensiblemente a partir de Ia costa de la Penin­
sula Antártica y la presencia de una cuña sedimentaria aproximadamente paralela al
margen. con eje en el borde de la plataforma continental, que supera en partes los
12 km de espesor. Es esta la zona de corteza más antigua (jurásica) del mar de
Weddell. La existencia de esta cuenca es compatible con Ia extrapolación de resul­
tados de estudios geológicos y geofísicos hechos en zonas costeras. El basamento
se eleva hacia el Este de la cuña, coincidiendo con un brusco cambio en edad de la
corteza debido a la particular evolución que tuvo el mar de Weddell, generado por la
deriva de la Península Antártica desde una posición adyacente al Sur de Sudamé­
rica hasta Ia posición en que ahora se encuentra.

El cociente entre las transformadas de Fourier de un perfil de anomalías gravimé­
tricas de aire libre y del correspondiente perfil topográfico constituye lo que se de­
nomina función de admitancía. Analizando su variación con el número de onda se
puede extraer informaciónsobre las propiedades elásticas de Ia corteza y sobre los
modos de compensación isostática, para lo cual ha sido utilizada en zonas continen­
tales y oceánicas así como también en márgenes continentales pasivos.

Analizamos teórica y numéricamente el comportamiento de esta función en már­
genes continentales de tipo Atlántico, encontrando las siguientes diferencias con
respecto a regiones oceánicas: 1) no es independiente de la batimetria; 2) su parte
imaginaria no se anula, salvo para números de onda muy bajos; 3) tiende asintótica­
mente a un valor promedio constante con picos y valles intercalados, en lugar de
decaer exponencialmente.

Trabajamos con datos gravimétricos aéreos, marinos y derivados de altimetría
satelitaria en la región del mar de Weddell Oeste. junto con datos batimétricos de la
compilación GEBCO. Con ellos se mostramos cómo, mediante el uso de la fase de
Ia función de admitancia, pudimos corregir errores en la batimetria a partir de los
datos de gravedad, y elaborar un nuevo mapa batimétrico para Ia zona. en el que se
observa que el margen resulta desplazado alrededor de 100 km hacia el Oeste re­
specto al mapa GEBCO entre los 66° y 70° Sur.

La posición de la Peninsula Antártica y demás componentes de Antártida Occi­
dental en el supercontinente de Gondwana ha sido y sigue siendo objeto de debate.
Su evolución posterior está estrechamente ligada a la apertura del Mar de Weddell.

El análisis de una nueva compilación de datos magnéticos en este mar, que in­
cluye además todos sus márgenes y la Península Antártica, nos ha permitido formu­
lar una nueva propuesta sobre la ubicación inicial y movimientos de deriva que
siguieron a la ruptura hasta la época de la anomalía magnética 34 (84 Ma). Hemos
utilizado también datos de paleotopografia y anomalías magnéticas en el Sur de
Sudamérica y la plataforma de Malvinas y analizado Ia yuxtaposición de márgenes
en el ajuste Jurásico.

La corteza del mar de Weddell se generó casi exclusivamente por la separación
entre Antártida Oeste y Sudamérica, siendo la excepción la posibilidad de que la
posición inicial del punto triple al abrirse el Océano Atlántico haya estado en el cen­
tro de este mar y permanecido alli por un período de 20 Ma.

La posición inicial de la Península Antártica se ubica en el margen SO de Su­
damérica en compatibilidad con la propuesta proveniente de estudios geológicos de
que se separó con la formación de la cuenca marginal de Rocas Verdes. Los
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movimientos subsiguientes se subdividen en cuatro etapas. que globalmente impli­
can una rotación dextrógira de casi 90° en conjunción con una traslación hacia el
Sur si se toma Sudamérica como referencia. Si se considera que todos los bloques
continentales que componen Antártida Oeste compartieron estos movimientos. los
resultados son razonables en el sentido de que no se producen superposiciones de
masas continentales, y son entonces compatibles con la idea generalizada de que si
hubieron desplazamientos relativos entre estos bloques, no fueron demasiado
grandes, por lo menos a partir de los 140 Ma.

La discontinuidad entre el fondo oceánico creado por deriva entre Antártida y Su­
damérica por un lado y entre Antártida y África por otro estaria ubicado aproxi­
madamente a la longitud 20° W. llegando hasta el margen de Antártida Este.
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