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Resumen 

 

El objetivo general de esta tesis es contribuir a la comprensión de la evolución tectónica 

proterozoica y mesozoica del Uruguay mediante el análisis integrado de relevamientos 

gravimétricos y magnetométricos terrestres, aéreos y satelitales y de datos geológicos y 

estructurales. En particular, se hace foco en el estudio de la evolución tectónica de la zona central 

del basamento cristalino del Uruguay, localizada en el departamento de Lavalleja (-33°40'34° S; 

-54°40'55°30' O).  Dicha zona, donde afloran la Formación Barriga Negra y los intrusivos 

graníticos de los complejos Polanco y Santa Lucía, comprende los sectores centrales de la cuenca 

aulacogénica mesozoica y del Cinturón Dom Feliciano y su límite con el Terreno Nico Pérez. En 

consecuencia, resulta clave para comprender la estructuración y evolución neoproterozoica y 

mesozoica del escudo uruguayo.  

 Para poder interpretar los datos magnetométricos y gravimétricos de manera rigurosa se 

llevaron a cabo revisiones detalladas de los diversos métodos y técnicas comúnmente aplicados 

al análisis de campos potenciales (análisis espectral, deconvolución de Euler, filtros). Estas 

revisiones llevaron a establecer correcciones e innovaciones metodológicas que permiten realizar 

simplificaciones en los procesos y obtener una mayor certidumbre en los resultados. En particular, 

con respecto al análisis espectral se definieron los límites de algunos de los parámetros requeridos 

para los cálculos de profundidad de fuentes magnéticas, estableciendo nuevos criterios y 

condiciones más rigurosas para su correcta aplicación. Asimismo, se desarrollaron diversos 

programas en Matlab y modelos para el testeo de los diversos métodos y técnicas y sus 

parámetros. 

 A partir de los datos disponibles y de los relevados en el marco de esta tesis se trabajó en 

tres escalas diferentes. Se realizó una interpretación de gran escala de anomalías magnetométricas 

correspondientes a modelos globales. Se llevó adelante un estudio de escala regional, a partir de 

relevamientos aeromagnéticos y gravimétricos de la República Oriental del Uruguay. Finalmente, 

se trabajó a escala local con datos gravimétricos terrestres relevados en el departamento de 

Lavalleja, en combinación con nuevo mapeo geológico-estructural. 

   El análisis de modelos globales permitió reevaluar las estructuras y límites del Cratón del 

Río de la Plata y cuencas suprayacentes. Las interpretaciones de escala regional y local 

posibilitaron establecer la estructuración paleoproterozoica, neoproterozoica y mesozoica del 

Uruguay. Se identificaron diversos enjambres de diques máficos paleoproterozoicos y 

mesozoicos y se determinó el rumbo e inclinación de algunas estructuras, así como su cronología. 

A partir de la integración de los resultados obtenidos se propone un nuevo modelo para la apertura 

del rift mesozoico, el cual involucra una zona de transferencia controlada por la reactivación de 

estructuras correspondientes al cinturón Dom Feliciano.   
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Abstract 

 

The aim of this thesis is to contribute to the understanding of the Proterozoic and Mesozoic 

tectonic evolution of the Uruguayan shield through the integrated analysis of gravimetric and 

magnetometric, land, aerial and satellite surveys; and geological and structural data. In particular, 

it focuses on the study of the tectonic evolution of the central zone of the crystalline basement of 

Uruguay, located in the department of Lavalleja (-33°40'34°S; -54°40'55°30 'W). This area, where 

the Barriga Negra Formation and the granitic intrusions of the Polanco and Santa Lucía complexes 

crop out, comprises the central sectors of the Mesozoic aulacogenic basins, the Dom Feliciano 

Belt and its limit with the Nico Pérez Terrain. Consequently, it is key to understanding the 

Neoproterozoic and Mesozoic structure and evolution of the Uruguayan Shield. 

In order to interpret the magnetometric and gravimetric data in a rigorous way, detailed 

reviews of the various methods and techniques commonly applied to the analysis of potential 

fields (spectral analysis, Euler deconvolution, filters) were carried out. These reviews led to the 

establishment of corrections and methodological innovations that allowed simplifications in the 

processes and resulted in a greater certainty of the results. In particular, with regard to spectral 

analysis, the limits of some of the parameters required for the depth calculations of magnetic 

sources were defined, establishing new criteria and more rigorous conditions for their correct 

application. Likewise, various Matlab programs and models were developed for testing the 

various methods and techniques and their parameters. 

Based on the available data and those surveyed in the framework of this thesis, analysis 

and interpretations were carried out on three different scales. A large-scale interpretation of 

magnetometric anomalies corresponding to global models was performed. A regional scale study 

was carried out, based on aeromagnetic and gravimetric surveys of Uruguay. Finally, we worked 

on a local scale with land gravity data collected in the department of Lavalleja, in combination 

with new geological-structural mapping. 

The analysis of global models made it possible to re-evaluate the structures and limits of 

the Río de la Plata Craton and overlying basins. Interpretations on a regional and local scale made 

it possible to establish the Paleoproterozoic, Neoproterozoic and Mesozoic structure of Uruguay. 

Various swarms of Paleoproterozoic and Mesozoic mafic dikes were identified and the strike and 

dip of some structures, as well as their relative chronology, were determined. From the integration 

of the obtained results, a new model is proposed for the opening of the Mesozoic rift, which 

involves a transfer zone controlled by the reactivation of structures corresponding to the 

Neoproterozoic Dom Feliciano Belt. 
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1 

Introducción 

 

 

 

 

1.1. Objetivos y flujo de trabajo 

 

El objetivo general de esta tesis es contribuir a la comprensión de la evolución tectónica 

neoproterozoica y mesozoica del Uruguay, mediante la interpretación integrada de relevamientos 

gravimétricos y magnetométricos terrestres, aéreos y satelitales, junto con datos geológicos y 

estructurales.  

En particular, se hace foco en el estudio de la evolución tectónica de la región sur de la zona 

central del basamento cristalino del Uruguay, localizada en el departamento de Lavalleja entre las 

coordenadas -33°38'1,65"S, -55°26'0,14"O y -34°20'14,42"S, 54°31'41,44"O.  Dicha zona, donde 

afloran la Formación Barriga Negra y los intrusivos graníticos de los complejos Polanco y Santa 

Lucía, comprende los sectores centrales de la cuenca aulacogénica mesozoica y del Cinturón Dom 

Feliciano y su límite con el Terreno Nico Pérez. En consecuencia, resulta clave para comprender 

la estructuración y evolución neoproterozoica y mesozoica del Escudo Uruguayo.  

A partir del procesamiento, análisis e interpretación de nuevos datos gravimétricos y 

magnetométricos se intenta contribuir a profundizar el conocimiento del sector sur del Cinturón 

Dom Feliciano. Asimismo, se trata de resolver y mejorar la discriminación de las distintas 

sucesiones de eventos deformacionales que afectaron a la región. En particular, se procura aportar 

a la comprensión de la superposición de eventos tectónicos neoproterozoicos y mesozoicos y, por 

lo tanto, al esclarecimiento de los distintos modelos tectónicos y estratigráficos propuestos para 

Uruguay. 

Por otra parte, para poder interpretar los datos magnetométricos y gravimétricos de manera 

rigurosa se llevaron a cabo revisiones detalladas de los diversos métodos y técnicas comúnmente 

aplicados al análisis de campos potenciales (análisis espectral, filtros, etc.). Se establecieron 

correcciones e innovaciones metodológicas que permitieron realizar simplificaciones en los 

procesos y obtener una mayor calidad y certidumbre en los resultados. En particular, con respecto 

al análisis espectral se definieron los límites de algunos de los parámetros requeridos para los 
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cálculos de profundidad a la isoterma de Curie, estableciendo nuevos criterios y condiciones más 

rigurosas para su correcta aplicación. Asimismo, se desarrollaron distintos programas en Matlab 

y modelos para el testeo de los distintos métodos y técnicas y sus parámetros. 

En cuanto al flujo de trabajo empleado, se realizó una recopilación y lectura crítica de los 

antecedentes bibliográficos disponibles, tanto en lo relativo a la geología y evolución tectónica 

de la zona de estudio, como en cuanto a las metodologías a aplicar en el procesamiento de los 

datos. Se confeccionó un mapa geológico del área principal de estudio, destacando y discutiendo 

los problemas de nomenclatura y de definición de diversas unidades actualmente existentes en el 

Uruguay, lo que muchas veces lleva a confusión. Se llevó adelante una exhaustiva revisión de los 

distintos filtros y de los diferentes métodos espectrales propuestos previamente por otros autores 

para el análisis de campos potenciales (gravimetría y magnetometría). Para ello se desarrollaron 

nuevos códigos en Matlab y programas computacionales que permitieron realizar diferentes 

análisis sobre la base de modelos especialmente construidos para esta tesis. Luego, dichas técnicas 

mejoradas e incluyendo innovaciones metodológicas propuestas en este trabajo, fueron aplicadas 

en el análisis de los datos gravimétricos y magnetométricos correspondientes a la zona de estudio. 

Particularmente se llevó adelante la aplicación de filtros, análisis espectral y deconvolución de 

Euler. Se realizó una interpretación integrada de todos los resultados obtenidos, identificándose 

diversos enjambres de diques máficos paleoproterozoicos y mesozoicos y determinándose el 

rumbo e inclinación de algunas estructuras, así como su cronología. Finalmente, se propone un 

nuevo modelo para la apertura del rift mesozoico, el cual involucra una zona de transferencia 

controlada por la reactivación de estructuras correspondientes al Cinturón Dom Feliciano.   

 

1.2. Área de estudio y bases de datos 

Las distintas bases de datos utilizadas en esta tesis poseen diferentes resoluciones y coberturas 

espaciales, a su vez, los diversos métodos a aplicar poseen limitantes en cuanto a la escala (área 

mínima considerada) en la que pueden ser aplicados. Por ejemplo, el análisis espectral requiere 

poder dividir el área de estudio en múltiples ventanas cuadradas con una longitud mínima de sus 

lados de entre 200 y 1000 km, para garantizar que se muestreen señales de larga longitud de onda 

y que, en consecuencia, los resultados reflejen la estructura cortical, lo cual implica trabajar a una 

escala regional o continental.  Los datos magnéticos obtenidos de modelos globales de baja 

resolución permiten trabajar a escala continental, la mejor y más completa recopilación disponible 

de datos gravimétricos terrestres y satelitales (Sá, 2004) tiene una cobertura regional con baja 

resolución, los nuevos datos aeromagnéticos de alta resolución de Uruguay solo tienen una 

cobertura limitada de la mitad sur del país, mientras que los nuevos datos gravimétricos adquiridos 

para esta tesis poseen mayor resolución pero solo abarcan una pequeña región del Cinturón Dom 
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Feliciano. Por lo tanto, los diversos análisis se llevaron adelante a diferentes escalas integrándose 

sus resultados, en la medida de lo posible, en pos de alcanzar los objetivos planteados.  De esta 

forma se trabajó en tres escalas diferentes:  

i) Se realizó una interpretación de gran escala de anomalías magnetométricas 

correspondientes a modelos globales para el continente Sudamericano. 

ii) Se llevó adelante un estudio de escala regional, a partir de nuevos relevamientos 

aeromagnéticos de alta resolución de la República Oriental del Uruguay y de un 

modelo gravimétrico regional que incluye datos terrestres y satelitales (Sá, 2004) de 

la República Oriental del Uruguay y algunas regiones limítrofes aledañas. 

iii) Finalmente, se trabajó a escala local con datos gravimétricos terrestres especialmente 

relevados para este trabajo de tesis, en combinación con un nuevo mapeo geológico-

estructural; haciendo foco en el estudio de la evolución tectónica de la zona central 

del Cinturón Dom Feliciano y del rift mesozoico, localizada en el departamento de 

Lavalleja (entre las coordenadas -33° 38' 1,65"S, -55° 26' 0,14"O y -34° 20' 14,42"S, 

54° 31' 41,44"O). 

Los datos magnéticos del continente Sudamericano (Fig. 1.1a) se extrajeron de la tercera 

versión de la Earth Magnetic Anomaly Grid (EMAG2v3), calculados a 4 km de altitud. Este 

modelo global está dado por una grilla de anomalías con una resolución espacial de dos minutos 

de arco, compilada a partir de datos satelitales, marinos, terrestres y aéreos (Maus et al. 2009; 

Meyer et al. 2017; Oehler et al. 2018). Para este trabajo fue seleccionada la región de América 

del Sur, ya que abarca una amplia variedad de ambientes geotectónicos: áreas cratónicas, 

cinturones orogénicos, márgenes activos, márgenes pasivos, grandes cuencas, derrames de 

basaltos fisurales, zonas de fusión parcial de la corteza media, entre otros (Mantesso-Neto et al. 

2004). El mapa magnético de América del Sur EMAG 2 v.3 presenta una anomalía magnética 

muy puntual y de muy alta intensidad en los Andes Centrales (región Puna), que podría deberse 

a un error en los datos, pero que resulta particularmente interesante para evaluar sus efectos en 

los métodos propuestos. Además, el modelo global EMAG2v.3 tiene lagunas de datos que 

requieren interpolación. Si bien esto suele considerarse como un problema, brinda la oportunidad 

de analizar sus efectos en los resultados. 

 Los datos gravimétricos regionales (Fig. 1.1b) provienen del modelo desarrollado por la 

Universidad de São Paulo para el continente Sudamericano (Sá 2004), como resultado de la 

recopilación e integración de datos gravimétricos satelitales y terrestres. Este modelo de la 

anomalía de Bouguer Completa en la zona on-shore y de la anomalía de Aire Libre en la zona 

off-shore, contiene los datos de los relevamientos gravimétricos terrestres realizados en Uruguay 

entre 1950 y 1956 (SGM 1986; Subiza 1997) y posee una resolución promedio de 9 km. 
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El relevamiento aeromagnético  de alta resolución de la República Oriental del Uruguay 

fue realizado entre 2014 y 2015 por la Dirección Nacional de Minería y Geología de Uruguay 

(DINAMIGE) (Sánchez Bettucci et al. 2016). El área relevada se muestra en la Fig. 1.1c. La 

elevación media de vuelo fue de 100 m, a lo largo de líneas de rumbo N-S con una equidistancia 

de 400 m, y con líneas de enlace de rumbo E-O cada 4 km. Se realizaron las correspondientes 

correcciones debido a la variación diurna y se sustrajo de los datos observados el Campo de 

Referencia Geomagnético Internacional. 

A escala local (Fig. 1.1d), durante los años 2018 y 2019 se obtuvieron nuevos datos 

gravimétricos mediante un gravímetro LaCoste & Romberg, en colaboración con el Servicio 

Geográfico Militar del Uruguay, atravesando zonas de cizalla y estructuras de interés. Este 

relevamiento consta de un total de 513 estaciones, distribuidas a lo largo de 11 transectas, donde 

se efectuaron mediciones cada 500 m o 1000 m. Los datos crudos fueron procesados y corregidos 

como parte de esta tesis, determinándose la correspondiente anomalía de Bouguer. A estos datos 

debe sumarse otro relevamiento realizado por nuestro grupo de trabajo en 2015 en el marco del 

Proyecto ECOS – U17U01. En dicho relevamiento se midieron 172 estaciones, mediante un 

gravímetro LaCoste & Romberg. Los datos correspondientes fueron procesados e integrados con 

el relevamiento realizado durante los años 2018 y 2019, anteriormente mencionado. 

Lamentablemente, no fue posible continuar con el relevamiento de detalle durante los años 2020 

y 2021 debido a la pandemia de COVID19, lo cual impidió alcanzar la cobertura y resolución 

inicialmente planificadas. 
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Figura 1.1. Área cubierta por las distintas bases de datos utilizadas. (a) Datos magnéticos globales 

del continente Sudamericano, Earth Magnetic Anomaly Grid (EMAG2v3). El rectángulo blanco 

indica el área correspondiente a los datos mostrados en la figura b. (b) Área cubierta por las 

anomalías gravimétricas de Uruguay y regiones aledañas (Sá 2004). Los rectángulos negros 

indican la localización de las figuras c y d. (c) Área cubierta por el relevamiento aeromagnético 

de detalle de Uruguay. El rectángulo blanco indica el área presentada en la figura d. (d) Área de 

estudio de detalle, mostrando la anomalía magnética. El polígono blanco indica el área cubierta 

por los datos gravimétricos terrestres de detalle relevados para esta tesis. En tonos de verde 

anomalías magnéticas (nT), en tonos rojos anomalía gravimétrica (mGal). 

 

1.3. Síntesis de los principales aportes originales realizados 

Durante el desarrollo de esta tesis se realizaron meticulosas revisiones fundamentales para el 

entendimiento de los esquemas estructurales en Uruguay, así como para dilucidar las 

controversias y divergencias existentes entre los diferentes modelos de evolución geológica 

propuestos por distintos autores. Se publicaron trabajos que revisan y corrigen la estratigrafía, 

estructura y edad de varias unidades en la región (Núñez Demarco et al. 2018; 2019a; 2019b; 

Núñez Demarco 2019; Silva Lara et al. 2018).  
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 Se desarrollaron múltiples programas computacionales para llevar a cabo el análisis 

espectral y la aplicación de filtros a los campos potenciales. Se realizaron minuciosas revisiones 

matemáticas y metodológicas mediante el análisis sistemático de cerca de 200 artículos 

científicos, discutiéndose numerosas dificultades, condiciones, procedimientos y reconociéndose 

múltiples casos de aplicaciones erróneas y malas interpretaciones en los mismos. Se establecieron 

las condiciones y valores de los parámetros necesarios para la correcta aplicación de los métodos 

espectrales.  

 Las interpretaciones de los resultados obtenidos a partir del análisis a distintas escalas de 

los datos magnetométricos y gravimétricos indican que las estructuras del basamento proterozoico 

controlaron el desarrollo del rift mesozoico. Los enjambres de diques paleoproterozoicos fueron 

reactivados como fallas normales, mientras que las estructuras neoproterozoicas obstaculizaron 

el desarrollo del rift mesozoico, resultando en una deformación caracterizada por la ocurrencia de 

movimientos transcurrentes. Se reconoció por primera vez la existencia de un importante 

enjambre de diques mesozoicos con una orientación perpendicular a las estructuras 

neoproterozoicas. Estos hallazgos contradicen el modelo de rifting propuesto por otros autores 

para Uruguay, por lo que se presenta un nuevo modelo en el cual el rift mesozoico habría generado 

dos cuencas de rift conectadas mediante una zona de transferencia central, producto de la 

reactivación de las estructuras del Cinturón Dom Feliciano, entre las Zonas de Cizalla Sierra 

Ballena y Sarandí del Yí. 

 

1.4. Estructura de la Tesis 

A continuación, se resumen los contenidos principales del resto de los capítulos que 

conforman el presente Trabajo de Tesis de Doctorado. 

I Marco geológico 

En el Capítulo 2 se explican los distintos modelos tectónicos y estratigráficos propuestos 

por diferentes autores para el Uruguay, así como las diversas controversias y problemas de 

nomenclatura aún hoy vigentes. Este capítulo es el resultado de una amplia revisión 

bibliográfica y de nuevos relevamientos estratigráficos que fueron publicados en Núñez 

Demarco et al. (2018, 2019a, 2019b), Núñez Demarco (2019) y Silva Lara et al. (2018). 

II Metodología 

En el Capítulo 3 se exponen las bases teóricas y prácticas de las transformadas de Fourier, 

Hilbert y Riesz, así como de la Señal Analítica, de los métodos de preprocesamiento (e.g. 

funciones marco) y del cálculo del espectro de potencia radial. Dichas bases resultan 

indispensables para la elaboración de programas computacionales y para la 



12 

 

implementación de los métodos espectrales y filtros empleados y desarrollados en esta 

tesis. 

En el Capítulo 4 se presenta el método espectral y los distintos modelos empleados para el 

cálculo de la profundidad a la isoterma de Curie a partir de datos magnéticos. 

En el Capítulo 5 se exponen los diversos filtros utilizados en el análisis de campos 

magnéticos y gravimétricos, su comparación y efectividad para detectar o no fuentes 

profundas. Asimismo, se presentan los fundamentos de la deconvolución de Euler y de la 

representación visual de datos usada en esta tesis. 

III Resultados 

En el Capítulo 6 se presenta una revisión de los métodos espectrales, determinando las 

condiciones que deben cumplirse y los parámetros que deben ser considerados para la 

correcta aplicación del método. También se evalúan los distintos modelos en diversas 

condiciones y se estudia la variación en los resultados debida a la aplicación de diferentes 

métodos de preprocesamiento. La primera parte de este capítulo fue publicada en Núñez 

Demarco et al. (2021). 

En el Capítulo 7 se exhiben los resultados del análisis espectral de los datos magnéticos 

globales llevado adelante para Sudamérica y se compara su concordancia con 

observaciones y estimaciones previas disponibles para diversas regiones.  

En el Capítulo 8 se presentan los resultados del análisis de los filtros aplicados a los datos 

aeromagnéticos de alta resolución del sur de Uruguay. En este capítulo se analiza la 

estructura de fallas y diques que afectan e intruyen al basamento cristalino. También se 

presentan los resultados de la deconvolución de Euler. Los resultados presentados en este 

capítulo fueron publicados en Núñez Demarco et al. (2020). 

En el Capítulo 9 se presentan los resultados de la deconvolución de Euler aplicada a los 

datos aeromagnéticos de alta resolución del sur de Uruguay. Se interpreta la actitud de las 

principales estructuras. 

En el Capítulo 10 se incluyen los resultados del análisis de los datos gravimétricos 

regionales de Uruguay y regiones aledañas. También se exhiben los resultados del análisis 

de los datos gravimétricos locales en una región clave, donde se intersectan el Cinturón 

Dom Feliciano y el rift mesozoico. 

IV Discusión 
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En el Capítulo 11 se discuten los resultados obtenidos en los capítulos precedentes, 

proponiendo un nuevo modelo tectónico/estructural para la apertura del rift mesozoico en 

Uruguay. 

V Conclusiones 

En el Capítulo 12, Conclusiones, se presentan las principales conclusiones de las 

investigaciones realizadas en el marco de esta tesis doctoral. 
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2 

Estratigrafía Neoproterozoica a Mesozoica 

de Uruguay 
 

 

 

 

 

 

2.1. Introducción 

 

En Uruguay el Basamento Cristalino ocupa, en total, un 44% de la superficie del territorio 

nacional (Fig. 2.1) aflorando principalmente en la mitad sur del territorio. En la región norte el 

basamento esta restricto a las llamadas “islas cristalinas” de Cuñapirú-Vichadero en el 

departamento de Rivera y Aceguá en el departamento de Cerro Largo. Este basamento está 

constituido por rocas metamórficas e intrusiones plutónicas, así como por diversas rocas 

filonianas. Las rocas metamórficas comprenden gneises, esquistos, y anfibolitas. Se observan 

también transiciones graduales entre gneises, migmatitas y rocas graníticas. Estas unidades fueron 

afectadas por varios eventos que involucran plegamiento, intrusiones, anatexis, erosión, e intenso 

intemperismo. 

En toda su extensión se observan cinturones de rocas metamórficas intercaladas (Fig. 

2.1). En su mayoría se trata de rocas con protolitos volcánicos y sedimentarios, presentando desde 

un incipiente a un alto grado de metamorfismo y deformación. Estos cinturones son comúnmente 

intruidos por rocas ígneas, plutónicas y filonianas, al igual que el Basamento Cristalino.  

Debido a las dificultades para diferenciarlas y establecer una estratigrafía coherente, o 

por mera simplificación, estas rocas son comúnmente agrupadas junto con el Basamento 

Cristalino, en lo que se denomina Escudo Uruguayo (Caorsi & Goñi 1958; Masquelin 2006), 

Zócalo Cristalino (Preciozzi et al. 1979), Escudo Precámbrico, Predevónico o Predevoniano 

(Bossi et al. 1965).  

Las rocas que constituyen estas unidades están cubiertas por depósitos sedimentarios 

fanerozoicos. Los depósitos al sur del territorio nacional constituyen las cuencas volcano-

sedimentarias extensionales - cuenca Santa Lucía y cuenca Merín -, relacionadas a la apertura 

del océano Atlántico durante el Mesozoico (Fig. 2.1). Los depósitos al norte poseen hasta 3000 

m de espesor y corresponden a sedimentos y depósitos volcánicos paleozoicos y mesozoicos que 

conforman el relleno de la denominada en Uruguay como Cuenca Norte . 
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Figura 2.1 - Mapa geológico simplificado del Uruguay – Preciozzi et al. (1999), Sánchez Bettuci 

et al. (2010), Oyhantçabal et al. (2010), Masquelin et al. (2012).  

 

 

2.2. Divisiones estructurales del Escudo Uruguayo 

 

De Oeste a Este las principales unidades tectónicas/estructurales del Uruguay son (Fig. 2.2) el 

Terreno Piedra Alta (Bossi et al. 1993), el Terreno Nico Pérez (Bossi & Campal 1992), el 

Cinturón (faja plegada y corrida) Dom Feliciano (Fragoso-César 1980) y el Terreno Punta del 

Este (Preciozzi et al. 1999).  

El Terreno Piedra Alta (Bossi et al. (1993) se ubica al Oeste del territorio uruguayo, 

limitando al Este con el Terreno Nico Pérez y el Cinturón Dom Feliciano mediante la Zona de 

Cizalla Sarandí del Yí (Preciozzi et al. 1985). Incluye cinturones de rocas metamórficas de grado 

bajo a medio, suites plutónicas con afinidad TTG (ca. 2,1 Ga), complejos máficos estratificados, 

magmatismo tardío post-orogénico (1,9–2,3 Ga), granitos de tipo A rapakivi (2,078 Ga), y 

magmatismo extensional representado por el haz de diques máficos de Florida (Bossi & Cingolani 

2009; Rapela et al. 2007; Sánchez Bettucci et al. 2010a; Oyhantçabal et al. 2011; Hartmann et al. 

2000). De acuerdo con Peel & Preciozzi (2006) el Terreno Piedra Alta es un terreno 

paleoproterozoico juvenil tectónicamente estable desde los 1,8 Ga, sin registros de orogenias 
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neoproterozoicas. La corteza de este terreno es descripta por Oyhantçabal et al. (2011) como 

generada durante un solo evento, sobre la base de edades modelo Sm-Nd TDM de entre 2,8 y 2,3 

Ga y edades de cristalización de 2,2 -2,1 Ga. Asimismo, estos autores proponen que el terreno ya 

presentaba una litosfera engrosada en tiempos Neoproterozoicos. Sánchez Bettucci et al. (2021) 

a partir de nuevos datos isotópicos sugieren un herencia arqueana e impronta neoproterozoica, 

reportadas en unidades del Terreno Piedra Alta, modifican la idea de que el Cratón del Río de La 

Plata corresponde a una unidad tectónica paleoproterozoica juvenil. 

El Terreno Nico Pérez (sensu Bossi & Campal 1992; Sánchez Bettucci et al. 2010a) está 

compuesto por diferentes bloques corticales de edades Arqueanas a Mesoproterozoicas, 

conocidos como bloques Valentines, Rivera y Pavas (Fig. 2.2). A diferencia del Terreno Piedra 

Alta, este terreno fue intensamente afectado por el magmatismo neoproterozoico. Se considera a 

la Zona de Cizalla Sierra de Sosa como el límite oriental del Terreno Nico Pérez con el Cinturón 

Dom Feliciano, aunque algunos autores (e.g. Mallmann et al. 2007; Oyhantçabal et al. 2011) 

consideran a la Zona de Cizalla Sierra Ballena como su límite este, incluyendo así parte del 

basamento del Cinturón Dom Feliciano (Fig. 2.2). Sánchez Bettucci et al. (2021) sugieren una 

afinidad cratónica del Terreno Nico Pérez con el Cratón del Río de La Plata. 

El Bloque Valentines corresponde a gneises granulíticos, metapiroxenitas y cuarcitas 

ricas en magnetita y augita, intruidos por magmatismo paleo- y neoproterozoico. Datos isotópicos 

U-Pb (SHRIMP) obtenidos por Santos et al. (2003) en circones muestran una edad de 2163 ± 8 

Ma para el protolito del Bloque Valentines y una edad de 2058 ± 3 Ma para el metamorfismo de 

alto grado. El magmatismo paleoproterozoico es representado por el batolito granítico 

anorogénico Illescas con edades Pb/Pb de 1,75 Ga (Campal & Schipilov 1995).  

El Bloque Rivera (Preciozzi et al. 1985) es una asociación bimodal máfico-félsica que 

sufrió metamorfismo de alto grado, dando lugar a granulitas y litologías supracorticales como 

formaciones bandeadas de hierro (BIFs), fels piroxeníticos y mármoles forsteríticos. De acuerdo 

con Oyhantçabal et al. (2011; 2012) los ortogneises granulíticos félsicos son de naturaleza calco-

alcalina con elevado K, compatibles con una asociación de arco magmático continental. 

Asimismo, Vidal (2009) indica un pico metamórfico a 6-9 Kbar y 800° C para esas granulitas. 

Edades U-Pb SHRIMP (Santos et al. 2003) sugieren una edad de 2140 ± 6 Ma para la 

cristalización y 2077 ± 6 Ma para el metamorfismo de las granulitas félsicas. 

El Bloque Pavas (Preciozzi et al. 1985) limita al Este con el Cinturón Dom Feliciano por 

medio de la Zona de Cizalla María Albina y al Oeste con el Bloque Valentines por medio de la 

Zona de Cizalla Sierra de Sosa. Este terreno está constituido por gneises anfibolíticos, anfibolitas, 

cuarcitas con fucsita, y esquistos ultramáficos tremolíticos y actinolíticos. Este bloque es intruido 

por la Diorita Zapicán que presenta una edad U-Pb en circones de 610,4 ± 2,5 Ma (Oriolo et al. 

2016a). Análisis U-Pb (SHRIMP) en circones de ortogneises tonalíticos (Hartmann et al. 2001) 

arrojaron edades de 3,41 Ga (en núcleo) interpretadas como la edad de cristalización y edades de 
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3,1 a 2,7 Ga (bordes) interpretadas como correspondientes a episodios metamórficos.  

Según Oyhantçabal et al. (2012) y Oriolo et al. (2016a) las edades obtenidas en los 

diferentes bloques del Terreno Nico Pérez sugieren la ocurrencia de un magmatismo múltiple a 

ca. 2,18–2,10 Ga, concomitante con el metamorfismo de alto grado. Asimismo, edades modelo 

TDM Sm-Nd sugieren un crecimiento cortical en dos periodos distintos: 3,0 - 2,6 Ga y 2,3 - 1,6 

Ga (Oyhantçabal et al. 2012). Oriolo et al. (2016a) propusieron que el Terreno Nico Pérez fue 

generado principalmente en el Arqueano, y que la distribución de Hf TDM revela un crecimiento 

cortical episódico durante el Arqueano, con episodios de generación cortical durante el 

Paleoproterozoico y el Mesoarqueano, indicando retrabajo cortical durante el Proterozoico. 

El Cinturón Dom Feliciano está constituido por un conjunto de unidades que fueron 

deformadas y metamorfizadas durante el ciclo orogénico Brasiliano/Pan-Africano (750-550 Ma; 

e.g., Fragoso-Cesar 1980; Porada 1989) en Uruguay, sur de Brasil y oeste de África. Está 

genéticamente relacionado a episodios tectónicos ocurridos durante el Neoproteozoico, durante 

la convergencia de los cratones Río de la Plata, Congo y Kalahari y al desarrollo de los cinturones 

Kaoko, Gariep y Damara en el sur de África (Porada 1989; Prave 1996; Dürr & Dingeldey 1996; 

Basei et al. 2005; 2008). Algunos autores (Hartmann et al. 2011; Gubert et al. 2016) consideran 

que el Cinturón Dom Feliciano corresponde a las asociaciones litológicas generadas durante los 

eventos orogénicos São Gabriel (900-680 Ma) y Dom Feliciano (650-540 Ma). Este cinturón se 

extiende por más de mil kilómetros desde el sur de Uruguay hasta la ciudad de Florianópolis en 

Brasil, reconociéndose tres unidades principales (Basei et al. 2000), de Este a Oeste: cinturón de 

ante arco (edad Ediacarana), cinturón de esquistos (Neoproterozoico) y cinturón granítico (650-

550 Ma). 

Finalmente, tras obtener nuevos datos geocronológicos, Preciozzi et al. (1999) 

identificaron un tercer terreno cuyo basamento presenta edades de entre 2000 y 1800 Ma 

(Paleoproterozoico) y evidencia de rejuvenecimiento durante la orogenia Brasiliana-Pan-Africana 

(570-900 Ma). El Terreno Punta del Este se encuentra en la porción este del Escudo Uruguayo, 

separado del Cinturón Dom Feliciano por la Zona de Cizalla San Carlos-Cordillera, no 

teniendo equivalente en Brasil o Argentina. Sin embargo, más recientemente algunos autores 

proponen que el mismo se extiende hasta la Zona de Cizalla Sierra Ballena (Sánchez Bettucci et 

al. 2010a, Basei et al. 2011, Masquelin et al. 2017). Este terreno coincide en gran medida con la 

zona oriental previamente descripta por Fragoso-Cesar & Soliani (1984) según Fragoso-Cesar et 

al. (1987). Estos autores asociaron las edades del terreno con la orogenia Namacualana, 

identificada en el sur de África (Basei et al. 2010).  

La Zona de Cizalla Sarandí del Yí se extiende a lo largo de 250 km en dirección casi 

NS, alcanzando hasta 15 km de ancho. Su trazado bajo la cobertura de la Cuenca Norte es 

realizado por la mayoría de los autores siguiendo el mapa de anomalías gravimétricas (SGM 

1970), curvándose hacia Argentina en las cercanías de la ciudad de Salto (véase Fig. 2.6A). Bossi 
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& Campal (1992) sugirieron que esta zona de cizalla es dextral, sobre la base de la inflexión de 

diques máficos del Terreno Piedra Alta. Sin embargo, Oyhantçabal (2005) demostró que la Zona 

de Cizalla Sarandí del Yí registra desplazamiento sinistral superpuesto al dextral. Además, este 

autor sugirió una edad Paleoproterozoica para la fase dextral y Mesoproterozoica a 

Nneoproterozoica para la reactivación sinistral (Oyhantçabal 2005). Posteriormente Oriolo et al. 

(2016b) estudiaron la nucleación de circones en la zona de cizalla por el método U-Pb y 

determinaron que la misma tiene una edad Neoproterozoica (ca. 600 Ma), con evidencias de 

magmatismo relacionado con la deformación. El movimiento sinistral fue acotado temporalmente 

por la intrusión de un granito sin-cinemático entre los ~594–584 Ma (Oyhantçabal et al. 2001; 

2007; 2009). Estudios magnetotelúricos (Bologna et al. 2018) indicarían que la zona de cizalla 

sería una sutura menor en la corteza superior y no una zona de sutura continental de escala 

litosférica como propusieron las interpretaciones previas (Bossi & Cingolani 2009; Gaucher et al. 

2011) o, al menos, que no representaría una sutura neoproterozoica.  

La Zona de Cizalla Sierra Ballena es una mega sutura sinistral que se extiende desde 

Punta Ballena en Uruguay hacia Brasil, donde continúa como la Dorsal de Canguçu.  Fragoso-

Cesar et al. (1987) la consideraron como una zona de cizalla intraplaca relacionada a una colisión 

oblicua. Fernandes et al. (1992) sugieren que es el resultado de la deformación Brasiliana con un 

transporte longitudinal. Basei & Teixeira (1987) la consideran una zona de sutura.  

El Terreno Piedra Alta es atravesado por un haz de diques máficos de entre 20 y 80 

metros de espesor, subparalelos y subverticales con dirección principal N70°E. Este haz de diques 

ha recibido múltiples denominaciones a lo largo del tiempo: “Granitos negros” (Bossi & Campal 

1991); haz de diques máficos Ismael Cortinas (Fragoso-Cesar 1991); “Uruguayan Dyke Swarm” 

(Halls et al. 2001), haz de diques máficos del Río de la Plata (Maldonado et al. 2003) y haz de 

diques máficos Florida (FDS) (Hartmann et al. 2000; Bossi & Cingolani 2009; Sánchez Bettucci 

et al. 2010a; Oyhantçabal et al. 2011). Este enjambre de diques está fuertemente afectado por el 

intemperismo y su identificación en el campo es por demás dificultosa. En algunas regiones 

generan fuertes depresiones en la topografía, al punto de ser confundidos con canales secos de 

ríos o zonas miloníticas (Núñez Demarco et al. 2013). Dataciones U–Pb (ID-TIMS), Rb-Sr y Ar-

Ar indican que estos diques tienen edades de entre 1,7 y 1,8 Ga (Teixeira et al. 1999, 2013; Halls 

et al. 2001). Teixeira et al. (2013), a su vez, diferenciaron varios tipos de diques considerando su 

petrología y signatura geoquímica. 

 



20 

 

 
Figura 2.2. Principales divisiones estructurales y cuencas del Uruguay y la región. Preciozzi et 

al. (1999), Sánchez Bettucci et al. (2010a), Oyhantçabal et al. (2010), Masquelin et al. (2012), 

Wildner et al. (2008). 
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2.3. Zona de estudio de detalle 

 

La zona de estudio de detalle (Fig. 2.3) se encuentra en la región central del Escudo Uruguayo 

(entre las coordenadas -33°38'1,65"S, -55°26'0,14"O y -34°20'14,42"S, -54°31'41,44"O). En 

dicha zona afloran rocas del Basamento Cristalino (Terrenos Piedra Alta y Nico Pérez), la región 

central del Cinturón Dom Feliciano, los conglomerados de la Formación Barriga Negra y cuerpos 

intrusivos graníticos del Complejo Carapé, del Complejo Granítico Polanco y del Batolito de 

Santa Lucía, así como diversas zonas de cizalla. La zona comprende además el centro del 

aulacógeno mesozoico, abarcando pequeñas cuencas mesozoicas aisladas.  

 

 
 

Figura 2.3. Mapa geológico del área de estudio de detalle. 1.- Terreno Piedra Alta, gneises y 

granitoides indiferenciados. 2.- Terreno Nico Pérez. 3.- Basamento Cristalino Indiferenciado: 

Unidad Campanero y Litodema Taruman. 4.-Zonas de Cizalla. 5.- Grupo Lavalleja 
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indiferenciado. 6.- Mármoles de Polanco (de acuerdo con Goñi & Hoffstetter 1964; Midot 1984; 

Preciozzi & Fay 1988; Preciozzi et al. 1981; Díaz et al. 1990; Bossi & Navarro 1991; Gaucher 

2000). 7.- Complejo las Tetas sensu Hartmann et al. (2001). 8.- Cuarcitas de los Bueyes. 9.- 

Granitoides indiferenciados. 10.- Formación Barriga Negra. 11.- Cuencas mesozoicas. 12.- 

Sistema principal de fallas. 13.- Carreteras y Ciudades. En línea punteada se señalan todas las 

zonas previamente mapeadas: PF.- Preciozzi & Fay (1988), P.- Preciozzi et al. (1981), D.- Diaz 

et al. (1990), SB.- Sánchez Bettucci (1998). SL- Sánchez Bettucci & Loureiro (2000). G.- Todas 

las zonas mapeadas del Grupo Arroyo del Soldado sensu Gaucher (2000), Gaucher et al. (2008) 

y Bossi & Gaucher (2014). BG.- Mapa de la Formación Manguera Azul según Bossi & Gaucher 

(2014). G+.- Mapa donde se define el estratotipo de la Formación Polanco sensu Gaucher (2000) 

y Bossi & Gaucher (2014).  

 

 

 

 

2.4. Basamento Cristalino 

 

2.4.1 Unidad Campanero 

 

La Unidad Campanero (Sánchez Bettucci 1998; Sánchez Bettucci et al. 2003a; 2003b; 2003c, 

véase además secciones 2.8.1 Complejo Carapé y 2.9. Controversias Estratigráficas) incluye 

granitos pre-orogénicos caracterizados por una gran variación composicional y deformación 

dúctil desde ligera a intensa, habiendo sido interpretados como correspondientes al basamento 

pre-Brasiliano (Figuras 2.2 y 2.3). Dataciones por el método U/Pb en circón arrojaron una edad 

de ca. 1,7 Ga, mientras que los isótopos de Nd indican que el magma se formó predominantemente 

a partir de la fusión parcial de unidades Arqueanas (Sánchez Bettucci et al. 2003a; 2003b; 

Oyhantçabal et al. 2005; Mallmann et al. 2007).  

 

2.4.2 Complejo Las Tetas 

 

Al norte de la zona presentada en la Fig. 2.3, en el límite con el terreno Nico Pérez, Hartman et 

al. (2001) definieron el Complejo Las Tetas (Fig. 2.3), que agrupa un conjunto indiferenciado de 

metaconglomerados, cuarcitas, mármoles, rocas calcosilicatadas y gneises del basamento, que se 

extendería hasta el norte de la ciudad de Minas. Dataciones en los metaconglomerados indicaron 

edades Arqueanas. Sin embargo, esas mismas unidades fueron previamente mapeadas e 

interpretadas por diversos autores (eg: Midot 1984; Preciozzi & Fay 1988; Sánchez Bettucci 

1998) como parte del Grupo Lavalleja, los Mármoles de Polanco y el complejo gnéisico basal 

(Fig. 2.3) (Ver sección 2.9. Controversias Estratigráficas). 

El Complejo La China está en contacto tectónico con el Bloque Valentines a través de la zona de 

cizalla de Cueva del Tigre, mientras que hacia el SE con el Complejo Las Tetas a través de la 
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zona de cizalla de María Albina, y al noreste, está en contacto tectónico con las rocas 

supracorticales del Cinturón Dom Feliciano por la zona cizalla Fraile Muerto (Sánchez Bettucci 

et al., 2021). 

 

2.4.3 Litodema Taruman 

 

El litodema Taruman (Núñez Demarco 2014; Núñez Demarco et al. 2019) se compone de una 

secuencia de cuarcitas, metaconglomerados, niveles de meta-areniscas, esquistos calcáreos con 

sericita y niveles de filitas y mármoles altamente deformados intercalados en el complejo de 

gneises y esquistos del basamento.  

Las cuarcitas de grano muy fino a medio, son masivas pero con importante foliación 

mesoscópica. La foliación es paralela, a veces lenticular y anastomosada. En contacto con las 

cuarcitas se observan metaconglomerados oligomícticos con clastos fuertemente silicificados y 

deformados, mostrando un importante estiramiento. Los clastos se componen principalmente de 

cuarcitas blancas y negras, con tamaños de entre 5 cm y 25 cm, con escasos clastos feldespáticos 

fracturados y redondeados, pero poco deformados. El estiramiento observado alcanza relaciones 

axiales 7:1 entre los ejes mayor y menor. Las filitas presentan fuerte foliación y pliegues de tipo 

kink y chevrón encontrándose interestratificadas con mármoles masivos y foliados. Si bien la 

unidad es diferenciable del Basamento Cristalino, sus relaciones estructurales con el mismo no 

son claras. Esta unidad puede ser considerada como parte del Complejo las Tetas (Hartman et al. 

2001) o correlacionada con la Formación Zanja del Tigre del Grupo Lavalleja (Sánchez Bettucci 

1998; Sánchez Bettucci et al. 2010). Los niveles conglomerádicos son correlacionables con 

conglomerados de la Formación Salus (Chiron 1982), actualmente incluidos en la Formación 

Fuente del Puma 60 km al Sur o con la unidad Conglomerados Cerros del Diamante (Gaucher et 

al. 2014).  

 

2.5. Cinturón Dom Feliciano  

 

El Cinturón Dom Feliciano (sensu Fragoso-Cesar 1980) agrupa litologías que están asociadas al 

evento orogénico Brasiliano (Fig. 2.1), y limitan al Noroeste con el terreno Nico Pérez mediante 

la Zona de Cizalla Fraile Muerto – María Albina (Bossi & Campal 1992; Basei 2000; Sánchez 

Bettucci et al. 2010a; Oyhantçabal et al. 2010; 2012; Rapela et al. 2011), al Oeste con el Terreno 

Piedra Alta mediante la Zona de Cizalla Sarandí del Yí y al Este con el Terreno Punta del Este 

mediante la Zona de Cizalla Sierra Ballena.  

Este domino estructural incluye a un cinturón de rocas metamórficas denominado Grupo 

Lavalleja, los Mármoles de Polanco (Sánchez Bettucci 1998), el Complejo Carapé (Goñi 

1958), la Unidad Campanero (Sánchez Bettucci et al. 2003a; 2003b; 2010a; Oyhantçabal et al. 
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2011a), el Complejo Las Tetas (Hartman et al. 2001), el Grupo Arroyo del Soldado (sensu 

Sánchez Bettucci 2010a) y la Formación Barriga Negra (Masquelin et al. 2017).  

 

2.5.1 Grupo Lavalleja 

 

El Grupo Lavalleja fue originalmente definido como la Serie Metamórfica de Lavalleja (Goñi 

1958, Goñi & Hoffstetter 1964); posteriormente Bossi & Navarro (1991) lo renombraron como 

Grupo siguiendo una nomenclatura más moderna. Sánchez Bettucci (1998) realizó un mapeo 

extenso y estudios petrológicos en la porción sur del Cinturón Dom Feliciano y redefinió al Grupo 

Lavalleja siguiendo los criterios del código estratigráfico de nomenclatura, identificando tres 

formaciones (i.e. Minas, Fuente del Puma y Zanja del Tigre) compuestas por sucesiones meta-

sedimentarias y meta-volcánicas intensamente deformadas. Esta es una de la unidades mejor 

reconocidas en la región (Sánchez Bettucci & Ramos 1999; Sánchez Bettucci et al. 2003a; 2003b; 

2003c; 2010a; Pazos et al. 2008; Fambrini et al. 2005; Rapela et al. 2011; Masquelin et al. 2011; 

2017; Oyhantcabal et al. 2009; 2010; 2011; 2012) aunque algunos autores han publicado 

propuestas alternativas (Gaucher 2000; Chiglino 2010; Blanco et al. 2010; Poire et al. 2005; 

Pecoits et al. 2016) 

 

2.5.1.a  Formación Zanja del Tigre  

 

La Formación Zanja del Tigre está compuesta por una secuencia meta volcano-

sedimentaria, meta-gabros, orto y para anfibolitas, rocas calcosilicatadas, micaesquistos 

variados, cuarcitas, mármoles y BIF (Sánchez Bettucci 1998). El metamorfismo de esta 

unidad alcanza facies anfibolita. Los BIF consisten en bandas alternantes de cuarzo, 

magnetita y hematita (especularita); rocas carbonáticas, calcosilicatadas y anfibolitas 

(Oyhantçabal et al. 2007). Una muestra de una ritmita meta-psamítica de esta unidad fue 

analizada por U-Pb (SHRIMP) revelando edades heredadas de entre 3,4 y 2,2 Ga 

(Sánchez Bettucci et al. 2010b). Zircones en meta-ignimbritas analizados por U-Pb 

(SHRIMP) indicaron edades de 1,43 Ga, mientras que circones detríticos presentaron 

edades de entre 3,35 y 1,4 Ga (Oyhantçabal et al. 2005). 

 

2.5.1.b  Formación Fuente del Puma 

 

La Formación Fuente del Puma (Midot 1984) aflora al sur de la ciudad de Minas. Esta 

unidad fue dividida en tres asociaciones informales: sedimentaria, volcánica e intrusiva 

(meta gabro horblendítico) afectadas por metamorfismo en facies esquistos verdes 

superior (Sánchez Bettucci 1998). La unidad sedimentaria está representada por 
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mármoles, metapelitas, metacalcopelitas y meta-arcosas interestratificadas con una 

asociación de rocas volcánicas ácidas y básicas. En la unidad ocurren mineralizaciones 

de Cu-Zn-Pb y SEDEX Zn-Pb con un origen sin-genético a tardi-metamórfico (Sánchez 

Bettucci et al. 2004; 2010b). Los depósitos de mármol son actualmente explotados para 

la fabricación de cemento Portland y clinker. 

 

2.5.1.c  Formación Minas 

 

Esta unidad se encuentra aflorando en los alrededores de la ciudad de Minas (Sur de la 

zona presentada en la Fig. 2.3), comprende metaconglomerados, meta-areniscas, 

metapelitas, y rocas meta-carbonáticas (mármoles dolomíticos y calcáreos, algunos con 

estructuras estromatolíticas) afectados por metamorfismo de bajo grado (Sánchez 

Bettucci 1998; Sánchez Bettucci et al. 2001). La asociación metamórfica de la unidad es 

calcita ± dolomita ± forsterita ± espinela ± tremolita ± clorita ± flogopita ± ilmenita ± 

esfeno. BIFs y meta-chert ocurren ocasionalmente. Los BIFs fueron identificados por 

Oyhantçabal et al. (2007) como del tipo Raptitan. Estos están intercalados con metapelitas 

que contienen fenocristales típicos de rocas volcánicas, así como texturas shards 

sugiriendo una contribución volcánica junto a la fuente de precipitación del hierro. 

 

2.5.1.d  Mármoles de Polanco 

 

La unidad Mármoles de Polanco (o Formación Polanco) está compuesta por mármoles 

dolomíticos y calcáreos foliados, plegados, y afectados por metamorfismo de contacto de 

intrusiones graníticas (Fig. 2.3). Fue definida por Goñi (1958) y publicada formalmente 

por Goñi & Hoffstetter (1964) en el Lexique Stratigraphique International. Sin embargo, 

Para autores como Gaucher (2000) o Bossi & Gaucher (2014), la unidad corresponde en 

realidad a rocas sedimentarias (calizas) y es incluida en el Grupo Arroyo del Soldado 

(véase Núñez Demarco et al. 2019b). En cambio, Silva Lara et al. (2018) realizaron un 

mapeo y estudio petrológico de detalle, determinando un metamorfismo de grado 

esquistos verdes superior y una estructura en domos y cubetas de la unidad. 

A pesar de los avances y controversias (véase Silva Lara et al. 2018; Núñez 

Demarco et al.  2019b), los Mármoles de Polanco sólo han sido mapeados en zonas 

restringidas (Midot 1984; Preciozzi & Fay 1988; Preciozzi et al.1981; Diaz et al.1990; 

Gaucher 2000; Silva Lara et al. 2018) y nunca se ha publicado un mapa completo de la 

unidad y sus límites (ver Fig. 2.3). Según los diferentes autores esta unidad ha sido 

considerada y mapeada como discordante sobre el Grupo Lavalleja (Preciozzi & Fay 

1988; Gaucher 2000), parte del Grupo Lavalleja (Midot 1984; Masquelin et al. 2017; 
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Silva Lara et al. 2018) e incluso subyacente al Grupo Lavalleja (Hartman et al. 2001; 

Bossi & Gaucher 2014). 

 

2.5.1.e Cuarcitas de los Bueyes 

 

Las meta-areniscas y cuarcitas de esta unidad, asociadas a la unidad Polanco, fueron 

reconocidas por Walther (1927) y MacMillan (1931), siendo incluidas dentro del Grupo 

Lavalleja por diferentes autores (Caorsi & Goñi 1958; Bossi et al. 1965; Preciozzi et al. 

1979; 1981; Fragoso-Cesar 1987; Díaz et al. 1990; Bossi & Navarro 1991). Los primeros 

en considerar a estas cuarcitas como una unidad independiente fueron Preciozzi et al. 

(1981), a la cual denominaron Unidad Salus, considerándola suprayacente a la unidad 

Polanco. Preciozzi (1985) y Preciozzi & Fay (1988) las incluyeron en el Grupo Barriga 

Negra, - del que también forman parte los Mármoles de Polanco - en el miembro Arroyo 

del Soldado. Núñez Demarco (2014) propuso denominar Cuarcitas de los Bueyes a esta 

unidad ya que la denominación “Formación Salus” (Chiron 1982) ya fue re-utilizada para 

definir una unidad de metaconglomerados de cantos rodados unos 60 km al Sur, y el 

término “Arroyo del Soldado” también fue re-utilizado para denominar un grupo 

sedimentario en la zona (Gaucher et al. 1996; Gaucher 2000) (véase además Núñez 

Demarco et al. 2018; Núñez Demarco et al. 2019b). 

La litología de esta unidad se caracteriza por niveles métricos y decamétricos de 

cuarcitas masivas blancas a meta-areniscas de grano fino friables (Preciozzi 1985; 

Fragoso-Cesar 1987; Preciozzi & Fay 1988; Núñez Demarco 2014; Masquelin et al. 

2017; Núñez Demarco et al. 2018). La selección de las areniscas y su redondez es muy 

buena, su granulometría es variada desde media, muy fina a microcristalina. El grado de 

cementación es variable, encontrándose algunas veces masivas, fuertemente silicificadas 

con grano no visible a simple vista, hasta con débil cementación de óxidos que hacen a la 

muestra friable. 

 

2.6.  Grupo Arroyo del Soldado 

 

Gaucher et al. (1996) señalaron que había varias unidades que hasta el momento se incorporaban 

en el Grupo Lavalleja que no estaban metamorfizadas y que presentaban otras edades. En 

consecuencia, decidieron definir el Grupo Arroyo del Soldado, reuniendo en él esas unidades 

sedimentarias.  

Una de las unidades supuestamente sedimentarias son los Mármoles de Polanco, llamados 

Formación Polanco (Gaucher et al. 1996; Gaucher 2000). Sin embargo, varios autores indicaron 

que un bajo grado de metamorfismo afecta a las unidades incluidas en el Grupo Arroyo del 
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Soldado (Goñi & Hoffstetter 1964; Midot 1984; Preciozzi & Fay 1988; Hartman et al. 2001; 

Sanchez Bettucci 1998, Sanchez Bettucci et al. 2010a, Bossi & Gaucher 2014, Silva Lara et al. 

2018; Núñez Demarco et al. 2019a; 2019b). El resultado ha sido una gran confusión estratigráfica, 

dado que diversos autores definen de forma distinta a este grupo (ver Núñez Demarco et al. 2019b 

y sección 2.9 Controversias Estratigráficas).  

Recientemente Bossi & Gaucher (2014) excluyeron del Grupo Arroyo del Soldado su 

principal unidad calcárea (en el área tipo de los Mármoles de Polanco sensu Goñi & Hoffstetter 

1964, ver Fig. 2.3) y la redefinieron como una nueva unidad sedimentaria (Formación Manguera 

Azul) sobre la base de diferencias isotópicas con otras sucesiones carbonáticas (donde se ubica el 

estratotipo de la Formación Polanco sensu Gaucher 2000, ver Fig. 2.3). Aunque la separación 

viola el código estratigráfico por dividir unidades según criterios químicos, la nueva 

interpretación retoma exactamente la definición original de los Mármoles de Polanco, pero 

asignándole un nuevo nombre. 

 

2.7. Formación Barriga Negra 

 

Midot (1984), a partir de un boceto geológico no publicado de Fay & Arrighetti (1981), definió a 

la Formación Barriga Negra (Fig. 2.4), una sucesión de conglomerados, arcosas y pelitas, en las 

inmediaciones del arroyo homónimo. A su vez, Preciozzi et al. (1985) definieron en el Mapa 

Geológico del Uruguay al Grupo Barriga Negra (Fig. 2.7), reuniendo en él a todas las litologías 

sedimentarias discordantes con el basamento metamórfico. Este grupo asociaba diversas unidades 

conglomerádicas -espacialmente no relacionadas-, areniscas, arcosas, cuarcitas, y las rocas 

calcopelíticas subyacentes (incluyendo los Mármoles de Polanco y unidades que posteriormente 

se definirían como el Grupo Arroyo del Soldado) (ver Núñez Demarco et al. 2019b) 

Independientemente, Fragoso-Cesar et al. (1987), en una revisión de la geología del Uruguay, 

definieron la Formación Barriga Negra, reuniendo a todas las secuencias conglomerádicas 

previamente incorporadas en el Grupo Barriga Negra. 

Preciozzi & Fay (1988), mantuvieron al Grupo Barriga Negra (sensu Preciozzi et al. 

1985), y lo dividieron en tres “unidades informales”: Paso de los Talas (conglomerados), Arroyo 

del Soldado (areniscas y cuarcitas) y Polanco (rocas calcáreas). Sin embargo, Díaz et al. (1990) 

y Bossi & Navarro (1991) retoman y redefinen a la Formación Barriga Negra de Midot (1984), a 

la cual le suman otras unidades conglomerádicas en la región (en una agrupación similar a la de 

Fragoso-Cesar et al. 1987). Finalmente, Gaucher (2000) retoma la Formación Barriga Negra 

(sensu Midot 1984) y la incluye junto a la unidad Polanco en el Grupo Arroyo del Soldado, como 

una unidad sedimentaria. 

Núñez Demarco (2014) y Núñez Demarco et al. (2019a) realizaron una minuciosa 

revisión y mapeo de la unidad, enmendando su estratigrafía, relaciones de contacto y petrología. 
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La Formación Barriga Negra es dividida aquí en cuatro miembros (Núñez Demarco 2014; 

Masquelin et al. 2017; Núñez Demarco et al. 2019a) de base a techo: Miembro volcano-

sedimentario: compuesto por rocas volcánicas y piroclásticas ácidas; Miembro de conglomerados 

arcósicos: caracterizado por ortoconglomerados gravosos arcósicos; Miembro de conglomerados 

calcáreos: formado por ortodiamictitas oligomícticas de bloques calcáreos y matriz arenosa; 

Miembro Vidal: formado por ortodiamictitas a paradiamictitas petromícticas de bloques con 

matriz arenosa y niveles de arenitas arcósicas y pelitas. 

La Formación Barriga Negra se apoya en discordancia angular y paraconformidad 

(contacto de falla) sobre los Mármoles de Polanco y las Cuarcitas de los Bueyes y en 

disconformidad sobre el basamento gnéisico y el Litodema Taruman. Un conjunto de fallas 

asignadas a eventos distensivos de edad mesozoica atraviesan el graben en el que se encuentra 

esta unidad con intrusiones de diques máficos y riolíticos. Esta Formación está afectada por 

metamorfismo hidrotermal, en sus dos miembros inferiores y plegada en los extremos norte y sur. 

No se constata continuidad estratigráfica con ninguna unidad del Grupo Arroyo del Soldado 

(contrario a lo previamente sugerido). Asimismo, se determina que corresponde a un ambiente 

continental árido (debido a la presencia de litología arcósica, grietas de desecación, gotas de lluvia 

preservadas) con gradientes topográficos elevados y en condiciones de tectónica activa 

(vulcanismo, cambios abruptos de área de aporte y granulometría, slumps). Teniendo en cuenta 

las características mencionadas se propuso retirar a la unidad del Grupo Arroyo del Soldado y 

correlacionarla con la Formación las Ventanas (Núñez Demarco 2014; Núñez Demarco et al. 

2019a; Masquelin et al. 2017)  
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Figura 2.4. Estrato tipo y mapa de la Formación Barriga Negra. 1-Miembro Vida, 2-Miembro de 

conglomerados calcáreos, 3- Miembro de conglomerados arcósicos, 4- Miembro volcánico. 

(Núñez Demarco et al. 2019a). 

 

 

 

 

2.8. Intrusiones Graníticas 

 

2.8.1 Complejo Carapé  

 

Los granitos de la Sierra de Carapé, al sur de Uruguay, fueron estudiados por Walter 

(1927), quien describió a la región como compuesta por granitos protomiloníticos y 

gneises. Bossi (1983) definió al Grupo Carapé como una unidad con metamorfismo de 

medio a alto grado, compuesta por: micaesquistos, anfibolitas, mármoles, gneises y 

migmatitas. Preciozzi et al. (1985) redefinieron al Grupo Carapé como un complejo 

gnéisico-migmatítico que presenta intrusiones graníticas. Litológicamente está 

constituido por orto y para-gneises, anfibolitas y migmatitas. Bossi & Navarro (1991) 

consideraron que el Grupo Carapé (sensu Bossi 1983) está relacionado genéticamente 

con el Grupo Lavalleja. Sánchez Bettucci (1998), Sánchez Bettucci & Ramos (1999; 

2002) y Sánchez Bettucci et al. (2001) proponen reunir a las rocas metamórficas 



30 

 

supracorticales (esquistos, anfibolitas, mármoles) en la Formación Zanja del Tigre 

(Grupo Lavalleja) y a las rocas del basamento (granitoides, gneises, milonitas, 

migmatitas) en el Complejo Carapé. Posteriormente, Sánchez Bettucci et al. (2003a; 

2003b) y Sánchez Bettucci & Oyhantçabal (2003), amplían la definición de esta 

separando en la Unidad Campanero a las rocas del basamento (granitoides pre-

orogénicos, gneises, milonitas, migmatitas) y reservando el nombre Complejo 

Granítico Carapé para el conjunto de las diferentes litologías graníticas sin- a post- 

orogénicas que intruyen a la Unidad Campanero y al Grupo Lavalleja . Es importante 

recalcar que la Unidad Campanero ya había sido propuesta por Sánchez Bettucci (1998), 

pero no es mencionada en una publicación oficial sino hasta el 2002; en publicaciones 

anteriores puede verse solo en los mapas como integrante del Complejo Carapé (ver: 

Sánchez Bettucci & Ramos 1999; 2002; Sánchez Bettucci et al. 2001).  

El Complejo Carapé (sensu Sánchez Bettucci 1998) incluye granitoides sin- a 

tardío-post- orogénicos y alcalinos que intruyen al basamento prebrasiliano (Unidad 

Campanero) y al Grupo Lavalleja. Las intrusiones presentan contactos discordantes con 

la roca de caja, bordes con enfriamiento rápido (chilled margins) y aureolas de contacto. 

La deformación sobreimpuesta produce variaciones texturales y desarrollo local de 

texturas miloníticas y cataclásticas. Estos granitoides pueden ser divididos en función 

de los rasgos petrográficos y las características geoquímicas en: granitos sin-orogénicos, 

tardío-post orogénicos y alcalinos post-colisionales (Sánchez Bettucci & Oyhantçabal 

2003). Los granitos sin-orogénicos presentan texturas metamórficas penetrativas, 

mientras que los granitos post-orogénicos adaptan su estructura a la roca de caja. Ambos 

tipos de granitos son caracterizados como calcoalcalinos de medio a alto potasio, entre 

metaluminosos y peraluminosos, vinculados a un arco magmático de madurez normal. 

Según sus edades, los granitos del Complejo Carapé se pueden dividir en tres grupos; 

el primero con edades de entre 540 y 500 Ma, el segundo de entre 600 y 540 Ma y el 

tercero de entre 850 y 750 Ma, lo cual es consistente con las edades obtenidas para el 

sur de Brasil (Sánchez Bettucci et al. 2003a).  

 

 

2.8.2 Complejo Granítico Polanco y Batolito Puntas del Santa Lucía                                                                                                                                                                                                                                                                                                                               

 

Los cuerpos graníticos en la región están relativamente bien identificados, sin embargo, 

su nomenclatura cambia según los autores y está sujeta a múltiples sinonimias, lo que 

hace muy difícil seguir su estudio y correlación (Núñez Demarco et al. 2019a). 

Las primeras descripciones de granitoides en la zona de Polanco-Barriga Negra 

se deben a Walther (1919) y MacMillan (1931). Ferrando & Fernández (1971) describen 
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por primera vez la presencia de un gran cuerpo intrusivo denominado Polanco 

(Ferrando & Fernández 1971, p. 208). Preciozzi et al. (1981), en la Carta Geológica de 

Polanco, identifican seis granitoides distintos a los cuales agrupan en dos unidades: el 

Granito de Polanco y el Granito de Barriga Negra. El Granito de Polanco (Fig. 2.5-

E, F) comprende granitos biotíticos gruesos, granitos horblendo-biotíticos, 

leucogranitos de grano medio y leucogranitos filonianos; mientras que en el Granito 

Barriga Negra (Fig. 2.5-H) se incluyen leucogranitos con biotita y una granodiorita de 

grano medio. 

Díaz et al. (1990) en la carta geológica de Cerro Partido, identifican y definen a 

la Sienita del Arroyo Barriga Negra, y al Granito del Arroyo Mangacha. La Sienita 

Barriga Negra consiste en un macizo de sienitas, granitos y microgranitos, asociados a 

brechas ígneas (Fig. 2.5-J). Mientras que el Granito de Mangacha es un leucogranito 

con biotita y hornblenda y con deformación frágil. Sin embargo, el Granito del Arroyo 

Mangacha (sensu Díaz et al. 1990) es el mismo Granito Barriga Negra ya definido en 

la hoja geológica contigua (sensu Preciozzi et al. 1981, ver Fig. 2.3-P, D). 

Bossi (1991) denominó al conjunto de plutones como Macizo Granítico 

Polanco, sin mayores contribuciones a la unidad. Mientras que Bossi et al. (1998) 

agrupan a las sienitas y granitos identificados por Díaz et al. (1990) junto con otros 

granitoides en el Batolito Puntas del Santa Lucía (Fig. 2.5-G, H).  Sin embargo, 

Gaucher et al. (2008) y Bossi & Gaucher (2014) definen a otro cuerpo como el Granito 

del Arroyo Mangacha al NE del fotoplano Arroyo del Soldado, al sur del Granito del 

Arroyo Mangacha previamente definido y separado del Batolito Puntas del Santa Lucía. 

Recientemente, Bossi & Gaucher (2014) identificaron también dos nuevos cuerpos 

graníticos en la localidad de Polanco: el Granito Lavaderos y el Granito Sierra de 

Cabral. Aunque el Granito Sierra de Cabral coincide en ubicación y descripción con 

los granitos hornblendo-biotíticos y son considerados parte del Complejo Granítico de 

Polanco (Preciozzi et al. 1981).  

Hartmann et al. (2002) dataron al monzogranito de Puntas del Santa Lucía 

(30º07’24’’S, 55º12’17’’O) por el método U-Pb SHRIMP obteniendo una edad de 

cristalización de 633±8 Ma y una edad de 607 ± 7 Ma atribuida al metamorfismo en 

facies anfibolita. Granitos biotíticos del Complejo Granítico Polanco fueron datados por 

Rb-Sr en roca total en 530 ± 15 Ma (Umpierre & Halpern 1971). Posteriormente, Bossi 

et al. (1998) recalcularon esta edad en función de una nueva constante de desintegración 

y obtuvieron una edad de 548±15. Sin embargo, Umpierre & Halpern (1971) advierten 

que no fue posible trazar la isócrona y que la razón inicial de Sr/Sr= 0,708 fue supuesta.  

Dataciones U-Pb en circones de los granitos hornblendo-biotíticos del Complejo 

Polanco (Granito Sierra de Cabral Com pers. de Basei en Bossi & Gaucher 2014) 
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indicaron una edad de 586 ± 11 Ma. 

 

 

 
Figura 2.5. Mapa de los granitoides en la zona de estudio de detalle. A- Basamento granito-

gnéisico indiferenciado. B.- Grupo Lavalleja indiferenciado. C.- Formación Barriga Negra. D.- 

Zonas de Cizalla. E. y F. – Complejo Granítico Polanco. F.- Granitos hornblendo-biotíticos (o 

Granito de la Sierra de Cabral sensu Gaucher & Bossi 2014).  G y H.- Batolito de Santa Lucía. 

H.- Granito de Barriga Negra sensu Preciozzi et al. (1981) o Granito Mangacha sensu Díaz et al. 

(1990). I.- Granito de Mangacha sensu Gaucher (2000; 2008) y Bossi & Gaucher (2014). J.- 

Sienitas, K.- Complejo Granítico Carapé.  L.- Granito de Aiguá. M.- Granito Tapes Chico.  N.- 

Granitoides indiferenciados. O.- Granito Tapes Grande. P.- Sistema principal de fallas. Q.- 

Carreteras y Ciudades. R.- Cuencas mesozoicas. 
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2.9. Controversias Estratigráficas 

 

Como ya ha sido señalado, la gran mayoría de las unidades geológicas mencionadas están sujetas 

a controversias (e.g. Complejo las Tetas, Mármoles de Polanco, Grupo Arroyo del Soldado, 

Granito del Arroyo Mangacha). En Núñez Demarco et al. (2019a) se discute aún más en detalle 

estas y otras controversias. De estas debe destacarse, sin embargo, que Bossi et al. (2002) y Bossi 

& Gaucher (2014) han propuesto una estratigrafía totalmente nueva para el Escudo Uruguayo, 

redefiniendo, reagrupando y descartando unidades previamente aceptadas como el Grupo 

Lavalleja (Sánchez Bettucci 1998), el Complejo Granítico Carapé y la Unidad Campanero 

(Sánchez Bettucci 1998; Sánchez Bettucci et al. 2003a; 2003b; 2003c). A su vez, proponen 

diferentes límites para el Terreno Nico Pérez.  

 Bossi & Gaucher (2014) argumentan que las edades del Grupo Lavalleja no corresponden 

al ciclo Brasiliano sino al Grenvilliano y por lo tanto la unidad debe ser renombrada y redefinida 

(Bossi et al. 2002). Estos autores renombran la porción sureste del Grupo Lavalleja (sensu 

Preciozzi et al. 1993; Sánchez Bettucci 1998) como Grupo Fuente del Puma (Bossi et al. 2002) y 

más tarde como Grupo Parque UTE (Chiglino et al. 2010). Más allá de que se genera un problema 

de prioridad y sinonimias - pues la Formación Fuente del Puma fue originalmente definida por 

Midot (1984) y es parte del Grupo Lavalleja (Sánchez Bettucci 1998; Sánchez Bettucci & Ramos 

1999), estos autores definieron incorrectamente al Grupo dado que no indican las unidades que 

lo componen, como estipula el código estratigráfico. Asimismo, Gaucher & Bossi (2014 y 

referencias allí mencionadas) cuestionan la definición del Cinturón Dom Feliciano, proponiendo 

una división estructural del Uruguay diferente (Fig. 2.6). En esta nueva interpretación consideran 

a todos los cuerpos postorogénicos de afinidad calco-alcalina con edades brasilianas en Uruguay 

corresponden a unmagmatismo generado en un ambiente extensional (rift), y al Grupo Arroyo del 

Soldado como depósitos marinos de plataforma estable (límite pasivo). 
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Figura 2.6. Modelos Tectónicos para el Uruguay. A: modelo según Sánchez Bettucci et al. 

(2010), Oyhantçabal et al. (2010), Preciozzi et al. (1999), Masquelin et al. (2012). B: modelo 

según Bossi & Gaucher (2014). 

 

 

La estratigrafía propuesta para el Complejo Carapé y para la Unidad Campanero y sus 

redefiniciones también ha sido motivo de controversias y confusiones (ver: Bossi & Navarro 

2001; Sánchez Bettucci & Ramos 2002). Por ejemplo, Mallmann et al. (2007) dicen basarse en la 

definición de Sánchez Bettucci (2001) pero utilizar el término Complejo Carapé para referirse al 

basamento granito-gnéisico en lugar de a los granitos sin- a post-orogénicos, con lo cual para el 

Complejo Carapé “tiene el mismo significado que la Unidad Campanero de Sánchez Bettucci et 

al. (2003ª)”. Mientras que, por otro lado, algunos autores continúan utilizando el Grupo Carapé 

según Bossi (1983) (Bossi et al. 2001; Gaucher et al. 2011; Bossi & Gaucher 2014) e incluso 

utilizan simultáneamente tanto las denominaciones Grupo Carapé como Complejo Granítico 

Carapé, ya que pese a la sinonimia representan unidades distintas (Bossi et al. 2007; Bossi & 

Gaucher 2014). Más aún, Bossi et al. (2007) propusieron el término Escama Tectónica Carapé 

para reunir en una unidad al Grupo Carapé, al Complejo Granítico Carapé y al Granito El 

Renegado (Bossi et al. 2007, p.8) y lo apilan como si fuera un perfil estratigráfico. 

Otros modelos y nomenclaturas estratigráficas también han sido propuestas por otros 

autores, entre los cuales pueden destacarse Rossini & Aubet (2000), Oyhantçabal et al. (2005),  

Aubet et al. (2014), Pecoits et al. (2016)..  

Las principales razones por las que hay tantas alternativas estratigráficas radican 

principalmente en el escaso conocimiento de los antecedentes geológicos y en la falta de mapeo 

adecuado. Nuevas unidades, perfiles estratigráficos y datos geoquímicos son producidos 

continuamente en áreas espacialmente acotadas, sin un contexto geológico apropiado. Más allá 
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de los problemas de nomenclatura, las unidades son mapeadas a escala regional (1:500.000) o en 

mapas detallados de áreas restringidas y desconectadas, sin ningún conocimiento o definición de 

su extensión, límites o contactos. Como ejemplo, el Grupo Lavalleja tiene solo su porción sur 

mapeada en detalle (Sánchez Bettucci 1998; Sánchez Bettucci & Ramos 1999; Mallmann et al. 

2007) y solo hay escasos bocetos de su extensión al norte de la ciudad de Minas. A tal punto, que 

su extensión difiere enormemente entre los diversos autores (Fig. 2.7). Más aún, a pesar del hecho 

de que hay docenas de perfiles estratigráficos y análisis químicos publicados, no existen mapas 

de la extensión completa de las unidades en el Grupo Arroyo del Soldado. Solo existen mapas en 

áreas clave (Fig. 2.3) y mapas regionales de la unidad, pero su extensión varía notoriamente entre 

los diversos autores (Fig. 2.7). Esta falta de concordancia en los límites estructurales de las 

unidades, más allá del nombre que se les asigne, prueba que no hay real conocimiento de detalle 

de muchas de las unidades aflorantes en esta zona.  

 



36 

 

 
Figura 2.7. Propuestas estratigráficas según Preciozzi et al. (1985), Gaucher (2000), Hartmann 

et al. (2001), Bossi et al. (2001), Mallmann et al. (2003; 2004; 2007), Blanco et al. (2009), 

Gaucher (2010), Chiglino et al.  (2010), Pecoits et al. (2016), Aubet et al. (2014), Oyhantçabal et 

al. (2009; 2010; 2012), Oriolo et al. (2016), Sánchez Bettucci et al. (2003; 2010), Sánchez 

Bettucci & Ramos (1999), Masquelin et al. (2017).  
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2.10. Estratigrafía del Mesozoico 

 

Durante el Mesozoico, el territorio uruguayo sufrió los efectos de la apertura continental que diera 

lugar al Océano Atlántico. La ruptura de Gondwana Occidental y la apertura del Océano Atlántico 

comenzó entre el Jurásico Tardío y Cretácico temprano en las regiones más australes de América  

(Vaughan & Pankhurst 2008; Salomon et al. 2015a; 2015b; Will & Frimmel 2018; entre otros). 

Esta ruptura avanzó hacia el norte del margen Brasilero hasta unirse con el Océano Atlántico 

central en el Cretácico Medio (Albiano-Turoniano). Esta apertura produjo múltiples cuencas 

aulacogénicas a lo largo de África y América (Burke & Dewey 1973). En Uruguay están 

representadas por las cuencas de Punta del Este, Santa Lucía y Merín (Fig. 2.8), además de 

múltiples cuencas menores. El desarrollo de estas cuencas fue claramente controlado por la 

estructuración del basamento cristalino, que es más resistente a la facturación que los sedimentos 

y sucesiones ígneas de los cinturones orogénicos Brasiliano/Pan-Africanos (Mohriak et al. 2002; 

2008; Muzio 2006; Rossello et al. 2007). El magmatismo bimodal en estas cuencas está 

clasificado en los basaltos de la Formación Puerto Gómez y las riolitas/riodacitas de la Formación 

Arequita. 

 

 

2.10.1 Cuencas Santa Lucía y Merín  

 

En la región sur-suroeste de Uruguay se describió la cuenca de rift Santa Lucía (Jones 1956; 1957) 

mediante análisis gravimétricos y perfiles de pozo. Bossi (1966) identificó un segundo graben en 

la región sureste de Uruguay coincidiendo con la localización de la laguna Merín. Las llamadas 

cuencas de rift Santa Lucía y Merín1 fueron primeramente consideradas un conjunto de grabens 

germanotípicos (Gómez Rifas 1989). Luego se las redefinió teniendo en cuenta que ambas 

cuencas se encontraban conectadas mediante una falla principal del rift con dirección N70°E, 

conocida como lineamiento Santa Lucía-Aiguá-Merín (SaLAM, Rossello et al. 1999; 2000; 

2007). De acuerdo a esta nueva definición, las cuencas se habrían originado como resultado de 

movimientos distensivos y también transcurrentes entre el Jurásico y mediados del Cretácico.  

La cuenca de rift Santa Lucía se encuentra principalmente sobre el terreno Piedra Alta. 

Se trata de una cuenca simétrica con dirección N70°E, de entre 40 y 60 km de ancho, y con un 

horst central. Se estima que alcanza al menos 2,4 km de profundidad (Veroslavsky et al. 2006). 

 En cambio, la cuenca Merín se estima que posee un relleno de cerca de 5 km de espesor, 

 
1 Nota sobre la nomenclatura en este texto: En la literatura uruguaya es más común utilizar el nombre 

“Cuenca de la laguna Merín” sin embargo términos geográficos como laguna, cerro o rio no deben incluirse 

en nombre geológicos.  Por otro lado, el nombre de estas cuencas, puede hacer referencia tanto a las cuencas 

de rift mesozoico como a las cuencas Cuaternarias/Modernas del río Santa Lucía y Laguna Merín, las cuales 

se superponen espacialmente, aunque no son lo mismo. Por lo tanto, en este texto preferimos referirnos 

estrictamente a las cuencas mesozoicas como cuencas de rift. 
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generando relieves de cerca de 100 m en sus bordes de falla (De Santa Ana et al. 1994; 

Veroslavsky et al. 2006; Cernuschi et al. 2015). Esta cuenca es afectada por al menos cuatro 

centros volcánicos (“calderas”) (los complejos Valle Chico, Lascano Este, Lascano Oeste y San 

Luis), caracterizados por magmatismo bimodal (basaltos-riolitas) con composición subalcalina a 

alcalina y peralcalina, asociados a distintos episodios de ruptura (Ferrando & Fernández 1971; 

Preciozzi et al. 1985; Rossello et al. 1999; 2000; Gómez Rifas & Masquelin 1996; Sánchez 

Bettucci 1998, Muzio 2000; Morales et al. 2006; Muzio et al. 2002; 2009a; 2009b; 2012; 2017; 

Cernuschi et al. 2015). Estos cuatro centros volcánicos se relacionan con máximos en las 

anomalías gravimétricas e intensas anomalías magnéticas (SGM 1973; Reitmayr 2001; Cernuschi 

et al. 2015). Estas anomalías han sido interpretadas como indicios de la existencia de calderas 

magmáticas (Conti 2008; Cernuschi et al. 2015). Estos mismos complejos están atravesados por 

diques discordantes de composición traquítica a riolítica con direcciones N60°E a E-O y N20°E 

a N40°E (Muzio 2000; Cernuschi et al. 2015). 

 En la región entre estas cuencas se encuentran diversas cuencas de rift menores 

denominadas Arequita, Valle Fuentes, Tapes Sur, Tapes Norte (Fig. 2.8). 

Todo este conjunto de cuencas se generaron en asociación con otras cuencas de la región 

como son las cuencas del Salado y Colorado en Argentina y simultáneamente con la formación 

de la provincia magmática Paraná-Etendeka (ca. 135 Ma), uno de los mayores derrames basálticos 

del mundo (Bellieni et al. 1986; Stewart et al. 1996; Peate 1997; Renne et al. 1992; 1996; Muzio 

2006; Thiede & Vasconcelos 2010; Salomon et al. 2017; entre otros).  

 

 

 

2.10.2 Formación Puerto Gómez 

 

Esta formación (Serra 1944; Bossi 1966; Preciozzi et al. 1985; Muzio 2000; 2006; Veroslavsky 

et al. 2006; Spoturno et al. 2012) está constituida por basaltos con andesitas subordinadas que 

pueden verse en superficie principalmente en las localidades de Pirarajá, Colón y Treinta y Tres, 

y en menor medida en los alrededores de Aiguá, Paso de los Talas y Lascano. Perforaciones 

realizadas en la zona de la cuenca Merín indican que hay un espesor de cerca de 1000 metros de 

basaltos, que debieron derramarse mediante magmatismo fisural. Se trata de rocas amigdaloides 

a masivas, con textura porfirítica subofítica a intersertal y ocasionalmente glomeroporfirítica; 

compuestas principalmente por clinopiroxeno (augita), plagioclasa cálcica, olivino y minerales 

opacos. Las amígdalas presentan ocasionalmente rellenos de minerales secundarios del grupo de 

las ceolitas, calcita, yeso y cuarzo. Las andesitas son porfiríticas, con fenocristales de plagioclasa 

(An44) en una matriz afanítica. Análisis químicos realizados por Gómez Rifas & Masquelin 

(1996) en la perforación 502 indican que por debajo de los 650 m los basaltos presentan 

características correlacionables con los de fondo oceánico; mientras que por encima de los 650 m 
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se encuentran lavas típicas de ambiente de intraplaca continental de naturaleza tholeítica, análogos 

a los derrames basálticos del norte de Uruguay. Turner et al. (1999) sugirieron que estas 

variaciones son el resultado del proceso de evolución magmática y atribuyeron su origen a fusión 

del manto litosférico. La unidad fue datada entre 126.9 y 133.1 Ma por el método 40Ar/39Ar en 

plagioclasa (Cernuschi et al. 2015 y referencias) 

 

 

2.10.3 Macizo Valle Chico 

 

En la región que se encuentra entre la ciudad de Mariscala y el pueblo Colón existen afloramientos 

de rocas hipoabisales subalcalinas intermedias a ácidas, las cuales incluyen: rocas plutónicas 

(sienitas, cuarzosienitas y sienogranitos), volcánicas (traquitas y cuarzotraquitas) e intermedias 

(diques traquíticos y riolíticos). Estas litologías se agrupan en una unidad llamada Macizo Valle 

Chico (Ferrando & Fernández 1971; Gómez Rifas & Masquelin 1996; Muzio 2000; Muzio et al. 

2009a; Cernuschi et al. 2015), que intruye a los derrames basálticos. Este magmatismo 

subalcalino a alcalino se corresponde con una etapa de distensión y fracturación concentrada en 

la región de la cuenca de la Laguna Merín (Preciozzi et al. 1985; Rossello et al. 1999; 2000). La 

asociación de rocas plutónicas presenta textura equigranular desde fina a gruesa, caracterizadas 

por hornblenda/arfvedsonita, augita/egirina-augita y biotita como principales minerales máficos 

y ortosa mesopertítica/microclino, oligoclasa/andesina y cuarzo como minerales félsicos. La 

asociación volcánica se compone entre un 10 y un 35 % por fenocristales de feldespato potásico 

comúnmente albitizados y, ocasionalmente, cristales de cuarzo redondeados inmersos en una 

matriz afanítica. La asociación de diques porfiríticos presenta cerca de 20% de fenocristales de 

feldespato potásico y cuarzo en una matriz vítrea a hipocristalina. Estos diques siguen direcciones 

estructurales N60°E a E–O para los de composición traquítica y N20°E a N40°E para los 

riolíticos. Estos últimos, si bien integran espacialmente el Macizo Valle Chico, intruyen en forma 

discordante todo el conjunto litológico, y por sus características petrológicas se corresponden con 

la Formación Arequita (Muzio 2006). Esta unidad fue datada en 133 Ma por el método 40Ar/39Ar 

en plagioclasa (Cernuschi et al. 2015 y referencias). 

 

 

2.10.4 Formación Arequita 

 

Las rocas ácidas, principalmente riolitas, flujos piroclásticos (ignimbritas) y algunos derrames 

dacíticos se agrupan en la Formación Arequita (Bossi 1966) y conforman antiguos domos 

erosionados que pueden verse desde Arequita (Lavalleja) a Lascano (Rocha). Este magmatismo 

intruyó a través de los basaltos emplazándose sobre los mismos y corresponde a los estadios 

finales del vulcanismo durante el Cretácico temprano (127-133 Ma Cernuschi et al. 2015). Las 
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riolitas son de textura porfirítica con fenocristales de cuarzo y/o sanidina con textura de corrosión. 

Son de color rosado a rojizo y las estructuras de tipo fluidal son frecuentes, con niveles 

ignimbríticos sobre cada derrame. Análisis químicos indican una naturaleza peralcalina–alcalina 

(Muzio & Sánchez Bettucci 1998; Muzio 2000). Este tipo de derrames altamente diferenciados 

corresponderían a los últimos estadios del magmatismo de la Provincia Paraná–Etendeka. 

Estudios petrológicos y geoquímicos realizados en las asociaciones bimodales del sur de 

Uruguay sugieren procesos de contaminación cortical y proponen al manto litosférico como 

fuente del magma, a partir del cual sus productos litológicos están genéticamente relacionados 

por procesos de fusión progresiva (Muzio et al. 2002; Muzio 2006). 

 

 

2.10.5 Formación Cañada Solís 

 

Asociados al vulcanismo sin-rift se identificaron conglomerados rojizos, interestratificados con 

lavas, definidos como Formación Cañada Solís por De Santa Ana & Ucha 1994. 
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Figura 2.8. Principales lineamientos estructurales del sur de Uruguay y cuencas mesozoicas.   (1) 

Terreno Nico Pérez, Arqueano-Neoproterozoico compuesto por los bloques: Rivera (RB), 

Valentines (VB) y Pavas (PB); (2) Basamento proterozoico del Cinturón Dom Feliciano, Bloque  

Campanero (CB); (3) Terreno paleoproterozoico Piedra Alta (PAT); (4) Cinturones metamórficos 

paleoproterozicos (cinturones de esquistos e intrusiones ígneas); (5) Terreno Punta del Este 

(PET); (6) Cinturón neoproterozoico Dom Feliciano (cinturones de esquistos y granitoides), (7) 

Formación Barriga Negra; (8) Rocas sedimentarias mesozoicas; (9) Magmatismo bimodal 

mesozoico; (8–9) Cuencas de rift mesozoicas: Santa Lucía (SLB), Merín (MB), Tapes Norte y 

Tapes Sur (TB), Arequita (AB), Valle Fuentes (VFB); (10) Otras cuencas paleozoicas y 

cenozoicas indiferenciadas;  (11) Principales limites estructurales proterozoicos;  Zonas de 

Cizalla: Cufré (C), Sierra Ballena (SB), Sarandí del Yí (SY), Cueva del Tigre-Sierra de Sosa (CT), 

Fraile Muerto-María Albina (FM), Otazo-Cerro Amaro (CA), Alférez-Cordillera (AC), 

Tupambaé (T), Pan de Azúcar thrust belt (PA).  
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3 

Transformadas de Fourier, Hilbert y Riesz 

 
 

 

 

 

3.1. Principios de la Transformada de Fourier 

 

La transformada de Fourier es una transformación lineal que cambia una función con dominio en el 

espacio o tiempo, en una función con dominio en la frecuencia angular (ω) o lineal (𝑓). En el caso de 

dominio en el tiempo: ℱ {𝑔(𝑡)} → ℱ{ 𝑔(𝑓)} ó ℱ {𝑔(𝑡)} → ℱ {𝑔(𝜔)} donde 𝜔 = 
2𝜋 

𝑇
= 2𝜋𝑓. En el 

caso de dominio espacial en dos dimensiones: ℱ {𝑔(x, y)} → ℱ {𝑔(νx , νy)} o ℱ {𝑔(x, y)} →

ℱ{ 𝑔(kx , ky)}, siendo 𝛎 = (νx , νy) la frecuencia espacial o vector/número de onda, y 𝐤 = (kx , ky) el 

vector o “número” de onda angular tal que 𝑘𝑖 = 
2𝜋

𝜆𝑖
= 2𝜋𝜈𝑖.

1 La transformada de Fourier transforma el 

dominio de la función de un espacio vectorial a otro en las frecuencias, que también representa la misma 

función. En su versión unidimensional se define como2: 

3.1)   ℱ {𝑔(𝑡)} = 𝐺(𝜔) =  ∫ 𝑔(𝑡)
∞

−∞
. 𝑒−𝑖𝜔𝑡𝑑𝑡   

o bien como: 

3.2)  ℱ{𝑔(𝑡)} = 𝐺(𝑓) =  ∫ 𝑔(𝑡)
∞

−∞
. 𝑒−𝑖2𝜋𝑓𝑡𝑑𝑡 

 
1 Debe tenerse en claro que tanto en la literatura como en las aplicaciones prácticas la notación referente a las 

variables espaciales o temporales es ambigua y, por lo mismo, confusa. Esta ambigüedad surge de que las ondas 

pueden estudiarse espacial o temporalmente y de que ambas aproximaciones son proporcionales, y por lo tanto 

equivalentes.  En el dominio temporal se habla del periodo T de una onda, de su frecuencia 𝑓 =
1

𝑇
 , y su frecuencia 

angular 𝜔 = 2𝜋. 𝑓 =
2𝜋

𝑇
. Mientras que en un sistema de referencia espacial se habla de longitud de onda λ, de 

frecuencia espacial o vector/número de onda 𝜈 =
1

𝜆
, y el número de onda angular 𝑘 = 2𝜋. 𝜈 =

2𝜋

𝜆
.  Estas notaciones 

son equivalentes y se relacionan mediante un valor constante, la velocidad de onda: 𝑣𝑝 =
𝜆

𝑇
  y  𝑣𝑝 =

𝜔

𝑘
.  En la 

literatura y en la práctica relativas a transformadas de Fourier podrán encontrarse explícita e implícitamente 

expresiones como 𝑓 =
1

𝜆
  o 𝜔 = 2𝜋. 𝑓 =

2𝜋

𝜆
, donde su interpretación espacial o temporal dependerá del contexto 

(si las medidas son espaciales (λ) o temporales (T)). Por simplicidad, esta última notación es la que se seguirá en 

esta tesis, recordando que expresiones como 𝐺(𝑓), 𝐺(𝜔), 𝐺(𝜆), 𝐺(𝜈) son, en la práctica, todas equivalentes. 

 
2 Existen varias versiones de la transformada de Fourier de uso común. La diferencia entre las ecuaciones radica 

principalmente en la multiplicación por diversos factores constantes fuera de la integral y en el signo del 

exponente, aún así, todas ellas son equivalentes. 
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la integral en t de la función original entre más y menos infinito, multiplicada por una función 

exponencial compleja conocida como kernel de Fourier. La esencia de la función es descomponer o 

separar la función 𝑔(𝑡) en una suma de sinusoides de diferentes frecuencias ℱ{𝑔} = 𝐺(𝜔).  

Si la función 𝑔(𝑡) es periódica, puede descomponerse en un conjunto de sinusoides con 

frecuencias discretas (sumatoria). Este caso particular se conoce como series de Fourier. Si la función 

no es periódica, la transformada será una suma de sinusoides de todas las frecuencias (integral), es decir, 

una función continua de la frecuencia.  

La transformada de Fourier contiene exactamente la misma información que la función original, 

simplemente cambia la forma de representarla. La relación entre 𝑔(𝑡) y su espectro de Fourier 𝐺(𝜔) es 

única en ambos sentidos, para una función dada su espectro es único, y para un espectro dado la señal 

asociada es única. Este cambio de punto de vista permite realizar nuevos tipos de análisis.  

En general la transformada de Fourier es una función con valores complejos, 𝐺(𝜔) = ℱ{𝑔} =

𝑅𝑒(ℱ{𝑔}) + 𝐼𝑚(ℱ{𝑔}) = |ℱ{𝑔}|. 𝑒−𝑖 𝜃(𝜔) siendo 𝑅𝑒(ℱ{𝑔}) su parte real e 𝐼𝑚(ℱ{𝑔}) su parte 

imaginaria, |ℱ{𝑔}| = √𝑅𝑒2 + 𝐼𝑚2 la amplitud del espectro de Fourier, y 𝜃(𝜔) = 𝑡𝑎𝑛−1 (
𝐼𝑚(ℱ{𝑔})

𝑅𝑒(ℱ{𝑔})
)  el 

ángulo de fase (Fig. 3.1). En su versión en R la transformada de Fourier puede definirse como dos 

funciones reales, según la notación de Euler, donde:  𝑒𝑖 𝜃 = 𝑐𝑜𝑠(θ) + 𝑖. 𝑠𝑒𝑛(θ): 

 

3.3)  𝐺(𝜔)𝑅𝑒  =  ∫ 𝑔
∞

−∞
(𝑡). 𝑐𝑜𝑠(𝜔𝑡)𝑑𝑡      y     𝐺(𝜔)𝐼𝑚  =  ∫ 𝑔

∞

−∞
(𝑡). 𝑠𝑒𝑛(𝜔𝑡)𝑑𝑡           

 

         

 

Figura 3.1. Representación de distintas funciones 2D y sus transformadas de Fourier, fase, y partes 

reales e imaginarias. 
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Sin embargo, en cuanto a su aplicación práctica, debido a que las funciones digitales no son 

continuas ni infinitas, sino que son una serie de valores tomados regularmente en el tiempo o espacio, 

se debe usar una versión discreta de la transformada de Fourier que permite la integración numérica:         

 

3.4)  𝐺(𝑛) =  ∑ 𝑔(𝜏)𝑁−1
𝜏=0 . 𝑒

−𝑖2𝜋𝑛𝜏

𝑁  =  ∑ 𝑔(𝜏)𝑁−1
𝜏=0 [cos (

2𝜋𝑛𝜏

𝑁
) + 𝑖. 𝑠𝑒𝑛 (

2𝜋𝑛𝜏

𝑁
)]  

 

donde 𝜏 determina un valor en espacio o tiempo y 𝑛 es el número de onda en el espacio de las frecuencias 

(obs: en algunas versiones puede verse que la sumatoria opera de 1 a N en vez de 0 a N-1). Aquí, 

utilizamos la notación 𝑛 para el número de onda y no 𝜔 ni 𝑓. Esto es debido a que las unidades de 

medida son irrelevantes cuando se computa la transformada de Fourier, y las coordenadas del espectro 

de Fourier no son unidades con representación directa en el mundo real. Si la señal muestreada tiene N 

datos consecutivos, tomados a un intervalo de tiempo o espacio 𝜏, el número de onda 𝑛 = 1 debe 

corresponder a la frecuencia más baja registrable, asociada al periodo más largo (periodo fundamental) 

con que se puede registrar la señal (periodo de largo  𝑁. 𝜏). Por lo tanto, la frecuencia fundamental 

correspondiente a 𝑛 = 1 es: 𝑓1 = 
1

𝑁𝜏
 . En general el número de onda 𝑛, se relaciona con las frecuencias 

físicas según la ecuación 𝑓𝑛 =  𝑛
1

𝑁𝜏
= 𝑛. 𝑓1 para n tal que 0 ≤ 𝑛 ≤ 𝑁, considerando la frecuencia 

angular 𝜔𝑛 =  2𝜋𝑓𝑛 = 𝑛
2𝜋

𝑁𝜏
= 𝑛.𝜔1. Bajo este mismo criterio, el periodo de muestreo es el mínimo 

periodo con el cual se puede medir, y la frecuencia de muestreo es la máxima frecuencia que puede 

registrarse: 𝑓𝑠 = 
1

𝜏
= 𝑁

1

𝑁𝜏
= 𝑁. 𝑓1 , que claramente corresponde al número de onda 𝑛 = 𝑁. 

Si hay N datos, el tiempo de computación es comparable a N2, el número de multiplicaciones; 

por lo tanto para N muy grandes el tiempo de computación puede ser inmenso. En 1965 Cooley & 

Tukey publicaron un algoritmo matemático, que se ha vuelto conocido como transformada rápida de 

Fourier [Fast Fourier Transform (FFT)], el cual reduce el tiempo de computación a aproximadamente 

log2 N, lo cual revolucionó el uso de la transformada discreta de Fourier (Cooley et al. 1969; 1967). 

Tanto la transformada de Fourier como la transformada rápida de Fourier computan el mismo resultado, 

la única diferencia es el método a través del cual se llega a él. 

 

 

 

 

3.1.1 Muestreo - Funciones discretas  

 

Una función digital ğ (𝑡) no es continua, sino que es una serie de valores tomados a intervalos regulares 

en el tiempo o espacio (a lo que también se llama “funciones muestreadas”). Considerando a la función 

ğ como un muestreo regular de la función g analítica real, se puede definir a ğ como:  
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3.5)  ğ (𝑡)  = 𝑔 (𝑡) ∑ 𝛿∞
𝑘=−∞ (𝑡 − 𝑘𝑇)           

 

donde 𝛿(𝑥) es la función delta de Dirac, una función puntual (o pulso), que toma un valor infinito en 

𝛿(0) y es nula en el resto de los puntos, es decir: 𝛿(𝑥) = 0 si 𝑥 ≠ 0, y cuya integral entre menos y más 

infinito vale 1. En este caso δ(𝑡 − 𝑘𝑇)  = ∞  cuando 𝑡 = 𝑘𝑇, donde 𝑘 es un número entero entre -∞ y 

+∞ y T es el periodo de muestreo (una constante).  

De esta forma la función muestreada ğ es la multiplicación de la función original g por un 

conjunto de deltas de Dirac, distribuidas por un intervalo regular T, conocido como peine de deltas de 

Dirac o secuencia/tren de pulsos (Fig. 3.3). 

 
Figura 3.3. Representación esquemática de la función 𝑔(𝑡) analítica real (línea roja continua), el peine 

de deltas de Dirac con periodo T (azul) y la función muestreada ğ (𝑡) con un intervalo de muestreo T. 

 

 
obs: La delta de Dirac no es una función estrictamente hablando, puesto que no puede tener un valor 

específico que sea el infinito, comúnmente puede definirse como el límite de ciertas funciones, que 

tienden a cero en todo punto del espacio excepto en el punto para el cual tendería hacia infinito (Fig. 

3.2): 
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Figura 3.2. Conjunto de funciones que convergen a la función delta de Dirac y representación gráfica 

de la función delta para δ(𝑡) y δ(𝑡 − 𝜏).  Ai(𝑥) es la función de Airy, Jn(x) es una función de Bessel de 

primer grado y Ln(x) un polinomio de Leguerre de valor positivo arbitrario. 

 
 

3.1.2 Transformada de Fourier de funciones discretas 

 

A pesar de la elegante formulación de esta función discreta, cabe cuestionarse por qué es necesaria tanta 

matemática para describir un proceso que parece intuitivamente tan simple. Justamente esto es debido 

a que la forma en que una función continua es muestreada tiene efectos determinantes sobre su espectro 

de frecuencias. Utilizando el peine de deltas de Dirac es posible predecir e interpretar esos efectos de 

forma sencilla. En primer lugar, por el teorema de la convolución, si se quiere calcular la transformada 

de Fourier de una multiplicación de funciones, esta será la convolución3 de las transformadas de Fourier 

de cada función: ℱ{𝑔(𝑡). ℎ(𝑡)} = ℱ{𝑔(𝑡)} ∗ ℱ{ℎ(𝑡)} 4. Por lo tanto, la transformada de Fourier de 

 
3 Una convolución es un operador matemático que transforma dos funciones 𝑓 y 𝑔 en una tercera función 𝑓 ∗ 𝑔 

tal que puede representarse geométricamente como varía la magnitud del área de la superposición de las 

funciones 𝑓 y 𝑔 mientras 𝑔 se trasladada sobre la función 𝑓.  
4 La propiedad inversa también es válida, la convolución de las funciones en el dominio del espacio da lugar a 

una multiplicación de las funciones en el dominio de las frecuencias ℱ{𝑔(𝑡) ∗ ℎ(𝑡)} = ℱ{𝑔(𝑡)}.ℱ{ℎ(𝑡)} 
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nuestra función ğ, que es la multiplicación de dos funciones, será la convolución de la transformada de 

Fourier de 𝑔 y de la transformada de Fourier del peine de deltas de Dirac.  

Ahora bien, la transformada de Fourier de un peine de deltas de Dirac con periodo T, es otro 

peine de deltas de Dirac pero con un periodo 1/T (Figs. 3.4c y d). Obsérvese que este periodo es mayor 

si T es menor que 1. La convolución de una función 𝑔 (𝑡) multiplicada por un peine de Dirac [ ğ (𝑡)  =

𝑔 (𝑡) ∑ 𝛿∞
𝑘=−∞ (𝑡 − 𝑘𝑇)], tiene como resultado repetir la función 𝐺(𝜔) en cada pico del peine de Dirac 

de periodo 1/T, [ 𝐺̆ (𝜔) = 𝐺 (𝜔) ∗ ∑ 𝛿∞
𝑘=−∞ (𝜔 − 𝑘

1

𝑇
)], como se ve en las figuras 3.4e y f. Como 

consecuencia, la función transformada de Fourier de una función muestreada resultará ser periódica e 

infinita, lo cual la dotará de ciertas propiedades y problemas.  

 

 

 
Figura 3.4. Representación de funciones en el dominio espacial/temporal (en rojo) y de sus respectivos 

equivalentes en el dominio de las frecuencias (en verde). (a) Función 𝑔(𝑥) y (b) su transformada de 

Fourier 𝐺(𝑓). (c) Peine de deltas de Dirac con periodo T y (f) su respectiva transformada de Fourier 

con periodo 1/T. (e) Convolución entre las funciones 𝑔 y el peine de deltas de Dirac y (f) su respectiva 

transformada de Fourier. [Modificado de Brigham 1988] 
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3.1.3 Aliasing y límite de Nyquist 

 

Siempre y cuando las réplicas de 𝐺(𝜔) producidas por el proceso de muestreo no se superpongan (Fig. 

3.5), el espectro original 𝐺(𝜔) puede ser identificado y, por lo tanto, la función continua original 

𝑔 (𝑡) puede ser reconstruida. En cambio, si las réplicas de 𝐺(𝜔) se superponen demasiado entre sí, 

habrá problemas en identificar la verdadera forma de la función original 𝐺(𝜔) y no se podrá reconstruir 

la función 𝑔 (𝑡). La distancia entre las repeticiones de la función 𝐺(𝜔) depende del periodo T y la 

frecuencia de muestreo (𝑓𝑠 = 1/𝑇), por lo tanto, para que no ocurran superposiciones, las frecuencias 

contenidas en la señal original deben ser menores que cierto límite 𝑓𝑁𝑦𝑞 =
1

2𝑇
 (Fig. 3.5). De haber 

frecuencias mayores a este límite, las réplicas de 𝐺(𝜔) se superpondrán (Fig. 3.5b).  

Este límite impone condiciones a la frecuencia de muestreo usada para discretizar la señal. 

Discretizar una señal continua, con frecuencias dentro de un rango 0 ≤ 𝑓 ≤ 𝑓𝑚𝑎𝑥, requiere una 

frecuencia de muestreo 𝑓𝑠 de por lo menos el doble de 𝑓𝑚𝑎𝑥, ya que se debe cumplir la condición: 

𝑓𝑚𝑎𝑥 ≤
1

2𝑇
=

1

2
𝑓𝑠 ó 𝑓𝑠  ≥ 2. 𝑓𝑚𝑎𝑥. Si esta condición no se cumple, las réplicas en el espectro de 

frecuencias se superpondrán y el espectro se verá corrompido. Este efecto de superposición se denomina 

Aliasing. Esto es lo expresado por el teorema del muestreo formulado por Shannon & Nyquist. La 

frecuencia 𝑓𝑁𝑦𝑞 (o 𝜔𝑁𝑦𝑞) es conocida como límite de Nyquist.  

En casos reales no suelen conocerse previamente todas las frecuencias contenidas en la señal 

estudiada, por lo que los fenómenos de superposición son inevitables. En estos casos el límite de 

Nyquist establece el rango de frecuencias confiables dentro del cual las señales pueden ser reconstruidas 

y dentro del cual, en definitiva, puede trabajarse. 

 

 

 
Figura 3.5. Representación de funciones muestreadas con diferentes intervalos de muestreo en el 

dominio espacial/temporal (en rojo) y de sus respectivos equivalentes en el dominio de las frecuencias 

(en verde). (Véase Fig. 3.4) [Modificado de Brigham 1988] 
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3.1.4 Transformada de Fourier de funciones acotadas 

 

Por otra parte, la función muestreada no es infinita, sino que abarca un determinado intervalo finito de 

tiempo y/o espacio en el cual fue medida, es decir, tiene un dominio acotado. Matemáticamente, esta 

función acotada puede obtenerse al multiplicar la función original por una función escalón o función de 

Heaviside (Fig. 3.6c). La transformada de Fourier de la función escalón es una función seno cardinal 

[sinc(x)=sen(πx)/πx] o seno normalizado [sen(x)/x] (Fig. 3.6d). Nuevamente, por el teorema de la 

convolución, la transformada de Fourier será la convolución de la transformada de Fourier de la función 

muestreada y la función escalón (Fig. 3.6f). La convolución con la función sinc genera finalmente una 

transformada de Fourier (Fig. 3.6f) para una función muestreada y acotada en su dominio (Fig. 3.6e). 

 El resultado de este proceso es una función transformada de Fourier continua (Fig. 3.6f). Sin 

embargo, en el proceso computacional se obtiene en realidad una función transformada de Fourier con 

valores discretos 𝐺(𝑛) para n enteros. Por lo visto anteriormente, esto es equivalente a multiplicar la 

transformada de Fourier continua (Fig. 3.6f) por un peine de Dirac (Fig. 3.6h) que proporcionará la 

transformada muestreada (Fig. 3.6j). Como consecuencia de esta acción, la reconstrucción de la función 

original a partir de la multiplicación de dos funciones, implicará una nueva convolución entre sus 

funciones asociadas (Figs. 3.6e y g). La reconstrucción de la señal original resultará en una función 

periódica, infinita y discreta (Fig. 3.6i) afectada por fenómenos de aliasing. Esto tendrá consecuencias 

en los procesos de reconstrucción de la señal original  
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Figura 3.6. Representación de funciones en el dominio espacial/temporal (en rojo) y de sus respectivos 

equivalentes en el dominio de las frecuencias (en verde). (a) Función original 𝑔(𝑥) muestreada con un 

periodo T, con dominio infinito, y (b) su transformada de Fourier 𝐺(𝑓). (c) Función escalón ℎ(𝑥), y 

(d) su respectiva transformada de Fourier. (e) Función muestreada y acotada, resultado de la 

multiplicación entre las funciones 𝑔(𝑥) y ℎ(𝑥) y (f) su respectiva transformada de Fourier. (g) 

Transformada inversa de Fourier de (h) función delta de Dirac. (i) Función final ğ (𝑡). ℎ(𝑡) reconstruida 

a partir de (j) su transformada de Fourier discreta. Una función discreta produce una transformada de 

Fourier periódica (a y b). Una transformada de Fourier discreta recupera una función periódica (i y j). 

[Modificado de Brigham 1988] 
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3.1.5 Implementando la Transformada de Fourier en MatLab 

 

La función de MatLab que calcula la transformada de Fourier discreta por medio del algoritmo de la 

transformada rápida de Fourier es: 

 

Y = fft(X) 

 

donde X es el vector de datos; e Y es el vector complejo de frecuencias.  

De modo explicativo, dentro de la función fft opera un loop lógico en el que se recrea la 

integral de la ecuación (3.2), o más precisamente, la sumatoria de la ecuación (3.4): 

 

for fi=1:N 

 fourierSin = exp (-1i*2*pi*(fi-1).*fourierTime); 

 fourierCoef(fi) = sum(fourierSin.*signal) 

end 

 

donde N corresponde al número de puntos en la señal discreta. Las funciones fourierSin son las 

funciones seno complejas (ecs. 3.2 o 3.4), que se construyen desde 0 hasta N-1, siguiendo el índice de 

frecuencias fi-1. El vector temporal fourierTime es un vector normalizado de tiempo, que va de 

0 a 1, con N elementos. La frecuencia de la señal fi se define como índice en el loop, de 1 a N. Esta 

frecuencia no se encuentra en Hz o en ninguna unidad física, sino que se define como índices. Esto se 

debe a que la función debe operar sin importar que unidades de medida tenga la señal original. 

El usuario debe conocer el periodo de muestreo T y, por ende, la frecuencia de muestreo fs=1/T, 

que permitirán reconstruir el eje de las abscisas y así graficar las funciones g(t) y G(f). Para reconstruir 

la señal de frecuencias se reconstruye el vector de la forma: 

 

TimeHz = linespace (0, Nyq, N/2+1) 

 

La señal así definida abarca desde 0 hasta la frecuencia de Nyquist (Nyq=1/2.fs). La cantidad de 

elementos de la señal es N/2+1, ya que se toma solo la mitad positiva de la señal (Fig. 3.7), lo que 

correspondería a N/2 elementos, el valor +1 se debe a que el cero también debe ser incluido. Más allá 

de Nyq la señal comienza a repetirse. 

 Los resultados de la función fft también se expresan en unidades arbitrarias y deben escalarse 

a fin de expresar correctamente la amplitud o energía de las frecuencias involucradas. La operación 

fourierCoef(fi) implica una suma de elementos que es cada vez más grande según la cantidad de 

elementos del vector. En este sentido, la suma debe normalizarse por el número de elementos 

involucrados para obtener el promedio de la señal. Asimismo, la señal se ve dividida entre las 
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frecuencias negativas y positivas. La operación transcurre de 0 a N, y se espeja en N/2 (donde se da la 

frecuencia de Nyquist). Esto es válido solo para señales reales, ya que estas se espejan en los valores 

negativos; sin embargo, señales complejas no cumplen esta propiedad. De todas maneras, nótese que 

en 0 y Nyq la frecuencia no debe duplicarse ya que, por ejemplo, 0 no posee frecuencia negativa 

equivalente. Por lo tanto, el resultado de la transformada de Fourier debe ser corregido de la siguiente 

manera: 

 

Y = fft(X) 

Y = [Y(1) Y(2:end-1).*2 Y(end)]./N   

 

Nótese, sin embargo, que la corrección de la amplitud de la transformada de Fourier no cambia la forma 

del espectro, con lo cual el escalamiento no es siempre necesario, dependiendo del análisis que se lleve 

a cabo. 

Otro punto a considerar es que la función fft no muestra el intervalo N centrado en 0, sino el 

intervalo [0, N], como se observa en la figura 3.7 (N2, en color rojo). 

Obsérvese que las correcciones que se discutieron previamente asumen, por simplicidad, que 

la función está en el intervalo [0, N]. Pero también pueden definirse en el intervalo [-N/2, N/2] (Fig. 

3.7, N en color verde). En algunas circunstancias es necesario aplicar una segunda función 

Y2=fftshift(Y)o Y2=fttshift(fft(X), para poder generar un corrimiento del intervalo.  

 

 

 

 
Figura 3.7. Diferencia entre intervalos centrado y descentrado obtenidos en el procesamiento de una 

señal. 

 

 

 

3.2. Transformada de Fourier en 2D 

 

Para funciones en dos dimensiones 𝑔(𝑥, 𝑦), con N × M datos, la transformada discreta de Fourier en 

2D se define como: 
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3.6)  𝐺(𝑛,𝑚) =  
1

√𝑀𝑁
∑ ∑ 𝑔(𝑥, 𝑦)𝑒−𝑖

2𝜋𝑛𝑥

𝑁 𝑒−𝑖
2𝜋𝑚𝑦

𝑀𝑀−1
𝑦=0

𝑁−1
𝑥=0  

 

para las coordenadas espectrales 0 ≤ 𝑛 ≤ 𝑁 − 1 y  0 ≤ 𝑚 ≤ 𝑀 − 1. El resultado 𝐺(𝑛,𝑚) es también 

una función 2D con N × M datos (mismo tamaño que la original). Las variables x e y se comportan 

como la frecuencia horizontal y vertical respectivamente:  

 

3.7)  𝑒−𝑖
2𝜋𝑛𝑥

𝑁 𝑒−𝑖
2𝜋𝑚𝑦

𝑀 =  𝑐𝑜𝑠 [2𝜋 (
𝑛𝑥

𝑁
+

𝑚𝑦

𝑀
)] + 𝑖. 𝑠𝑒𝑛 [2𝜋 (

𝑛𝑥

𝑁
+

𝑚𝑦

𝑀
)] 

o lo que es lo mismo: 

 

3.8)  𝑒𝑖.(𝜔𝑛𝑥+𝜔𝑚𝑦) = cos(𝜔𝑛𝑥 + 𝜔𝑚𝑦) + 𝑖. 𝑠𝑒𝑛(𝜔𝑛𝑥 + 𝜔𝑚𝑦)  

 

Estas funciones coseno y seno poseen una frecuencia y orientación dependiente de los números n y m.  

La ecuación para la transformada de Fourier en 2D puede interpretarse como dos transformadas 

sucesivas en cada dimensión; ya que corresponde a realizar la transformada en cada fila y luego en cada 

columna (Fig. 3.8). 

En Matlab la operación puede realizarse con la función fft2. Como en la situación anterior, el 

espectro obtenido no está centrado en cero y requiere la aplicación de la funcion fftshift para corregir el 

mismo. 

 

 

Figura 3.8. Desarrollo gráfico de la transformada de Fourier en 2D como una secuencia de 

transformaciones unidimensionales [Modificado de Brigham 1988] 
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3.2.1 Espectro de potencia 2D 

 

Dado que la transformada de Fourier es un número complejo, pueden calcularse su módulo y su fase: 

 

3.9)  |𝐺(𝑛)| = √𝐺𝑅𝑒
2 (𝑛) + 𝐺𝐼𝑚

2 (𝑛)  

 

3.10)  𝜃(𝜔) = 𝑡𝑎𝑛−1 (
𝐼𝑚(𝐺(𝑛))

𝑅𝑒(𝐺(𝑛))
)  

 

El módulo de la señal al cuadrado se denomina “espectro de potencia” (power spectrum) de la señal. El 

espectro de potencia especifica la energía con la que contribuye cada componente de frecuencia en la 

señal. Sus valores son reales y siempre positivos, constituyendo una forma práctica para presentar 

gráficamente los resultados.  

 La información de la fase del espectro se pierde durante el cálculo del espectro de potencia, por 

lo que no se puede reconstruir la señal original utilizándolo. Al haber perdido la fase, el espectro de 

potencia es insensible a corrimientos en la señal original, y se utiliza comúnmente para comparar 

señales. 

 

 

3.2.2 Visualizando la transformada de Fourier en 2D 

 

No existe una forma simple de visualizar valores complejos de dos dimensiones, como los que resultan 

de la transformada de Fourier en 2D. Una alternativa es mostrar las partes real e imaginaria como 

imágenes o superficies individuales. Otra, es mostrar el valor absoluto de la función compleja, o su 

espectro de potencia. 

Análogamente al caso en 1D, el espectro en 2D es una función periódica en ambas dimensiones 

y simétrica respecto al origen |𝐺(𝑛,𝑚)| =  |𝐺(−𝑛,−𝑚)|. La representación del espectro usual se centra 

en (𝑛,𝑚) = (0,0) y abarca los rangos 
−𝑁

2
≤ 𝑛 ≤

𝑁−1

2
  y   

−𝑀

2
≤ 𝑚 ≤

𝑀−1

2
. 

 En la mayoría de las señales naturales la energía se concentra en las bajas frecuencias, con un 

claro máximo en los números de onda (0,0). Los valores del espectro de potencia usualmente cubren un 

amplio rango, por lo que graficarlos utilizando una escala lineal hace que los valores menores sean 

invisibles. Para mostrar el amplio rango de valores espectrales, particularmente los más pequeños, es 

común graficar la raíz √𝐺(𝑛,𝑚) o el logaritmo log[𝐺(𝑛,𝑚)] del espectro de potencia (Fig. 3.9). 
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Figura 3.9. En la primera columna (izquierda) se muestran distintas imágenes con diferentes patrones, 

en la segunda columna el módulo de sus transformadas de Fourier, en la tercera columna su módulo en 

escala logarítmica, y en la cuarta columna su fase. 

 

 

 

3.2.3 Parámetros de una grilla de datos - Aliasing en 2D 

 

Un relevamiento geofísico suele proveer como resultado una grilla de datos o, en otras palabras, una 

matriz de n×m datos, con n columnas y m filas. Los intervalos de muestreo espacial (longitud o periodo 

de muestreo) son equidistancias conocidas dx y dy, con las cuales se midieron los puntos consecutivos 

en el relevamiento. Con esta información pueden calcularse las dimensiones de la grilla (Dx=n.dx  y 

Dy=m.dy) y determinar la frecuencia espacial de muestreo en cada dirección: 𝑓𝑥 =
1

𝑑𝑥
  y 𝑓𝑦 =

1

𝑑𝑦
 o 
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también, 𝜔𝑥 =
2𝜋

𝑑𝑥
   y   𝜔𝑦 =

2𝜋

𝑑𝑦
, de donde se deduce que el límite de Nyquist para estas longitudes es 

𝑄𝑥 =
1

2.𝑑𝑥
  y  𝑄𝑦 =

1

2.𝑑𝑦
 . 

La máxima frecuencia permitida en cualquier dirección cae dentro de una zona delimitada por 

el límite de Nyquist en cada dirección (Fig. 3.10). 

 

 

 
 

Figura 3.10. Frecuencias máximas y aliasing en 2D. El límite de un espectro 2D n x m delimita la 

región de frecuencias permisibles a lo largo de cada eje. El rectángulo exterior corresponde a la 

frecuencia efectivamente registrada, la cual es dos veces el máximo de las frecuencias de la señal en 

cada dirección. Las componentes de frecuencia en un punto espectral A caen dentro de la zona de 

frecuencias permisibles y no causan fenómenos de aliasing. En cambio, la frecuencia B está fuera del 

rango permisible. Debido a la periodicidad del espectro, todas las componentes se repiten en múltiplos 

de la frecuencia de muestreo a lo largo de cada eje. Esto causa que la frecuencia B sea percibida como 

una frecuencia B’ más alta (aliasing). Esto también cambia la dirección de la señal en el espacio. 

[Modificada de Burger & Burger 2016] 

 

3.2.4 Efectos de la periodicidad y windowing 

 

Debe tenerse en cuenta que cualquier transformada de Fourier asume que la función de la señal es 

periódica en todas las direcciones, o sea que se repite indefinidamente en todas las direcciones (Fig 

3.11). En consecuencia, las transiciones de los bordes entre réplicas de la imagen son también parte de 

la señal, tanto como el interior de la imagen. Si hay gran diferencia entre los bordes opuestos de una 
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imagen (Fig 3.11), eso se verá como una discontinuidad abrupta en la señal (un escalón). Estas 

discontinuidades son de gran ancho de banda, dispersando su señal a lo largo de la imagen y pueden 

enmascarar otras componentes relevantes en el espectro (Fig 3.11). 

Una solución a este problema consiste en multiplicar la función de la imagen por una función 

marco (frame / taper / windowing function) para suavizar la función en sus bordes y llevarla a un valor 

promedio, de manera tal que la transición entre réplicas se elimina casi totalmente (Fig. 3.12a). Este 

proceso se conoce como tapering o windowing. Sin embargo, al multiplicar funciones, por el teorema 

de la convolución, se genera un nuevo patrón proveniente del espectro de Fourier de la función marco. 

En consecuencia, debe seleccionarse cuidadosamente el marco con el fin de dañar lo menos posible la 

imagen (señal original). Existen varias funciones marco predefinidas, las más utilizadas en geofísica 

son la Blackman, la Hamming y la Hann (e.g. Espinosa-Cardeña & Campos-Enríquez 2008; Bansal & 

Dimri 2013). Otra solución común es extender la imagen (Fig. 3.12b). En este proceso se genera un 

nuevo borde para la imagen con un valor constante promedio y se rellena el área entre la imagen y el 

nuevo borde con datos generados mediante un proceso de interpolación. Esta solución no modifica la 

información en la imagen original, como si lo hacen las funciones marco, pero introduce nuevas señales 

generadas en el área interpolada. Este método se menciona en algunas publicaciones (e.g. Tselentis 

1991; Elitok & Dolmaz 2008; Quintero et al. 2019) y es utilizado por defecto en softwares como el 

Oasis Montaj. Una tercera solución es espejar la imagen (mirroring). Esto implica generar 3 copias de 

la imagen, uniendo las 4 imágenes espejándolas en las uniones (Fig. 3.12c). De esta forma la imagen 

con un tamaño n x m pasa ahora a ser una imagen con un tamaño 2n x 2m. Esto incrementa por 4 el 

tamaño de la imagen, lo que implica mayores requerimientos computacionales y produce imprecisiones 

en la fase de la señal. Este tratamiento es considerado un procedimiento menor, y muy pocos artículos 

indican que método utilizaron, si es que se aplicó alguno. Sin embargo, Ravat et al. (2007) advierten 

que los números de onda bajos pueden verse notoriamente afectados por un inapropiado procesamiento 

de las imágenes. Una cuarta opción es el método multitaper (a veces mencionado como método de 

multicónicas). Este método consiste, esencialmente, en copiar la señal original y aplicarle a cada copia 

una función marco diferente, y luego sumar promediando los espectros resultantes (Fig. 3.12d). En este 

caso, las funciones marco corresponden a una serie de funciones discretas esferoidales proladas 

[discrete prolate spheroidal sequences (dpss)] o secuencias de Slepian [Slepian sequences], 

ortonormales entre ellas, por lo que cada espectro resultante es una estimación independiente del 

espectro real (Thomson 1982). En el caso bidimensional se trata de una combinación de estas series 

según cada eje (véase Hanssen 1997; Das et al. 2009) (Fig. 3.12d). El número de ventanas involucradas 

depende principalmente de las dimensiones de los datos y su ancho de banda (Karnik et al 2021). El 

espectro resultante es una mejor aproximación al espectro real, con una menor fuga espectral [spectral 

leakage]. 
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Figura 3.11. Efectos de la periodicidad en un espectro 2D. La transformada de Fourier se calcula bajo 

la suposición de que la señal (la imagen) es periódica en sus dos dimensiones. Los cambios abruptos en 

la intensidad de los bordes opuestos de la imagen producen intensas bandas en las componentes de la 

señal. En este caso, la variación entre los bordes superior e inferior y entre los bordes laterales genera 

dos líneas verticales y horizontales fuertemente marcadas en el espectro. 
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Figura 3.12. (a) Esquema de aplicación de una función marco 2D (frame / taper / windowing function) 

para suavizar la función en sus bordes. (b) Esquema de extensión de la imagen. (c) Ejemplo de espejado 

(mirroring) de una imagen. (d) Descripción esquemática de la obtención de un espectro mediante el 

método multitaper. 
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3.2.5 Media Radial (o Azimutal) del Espectro de Potencia 

 

En los casos en los que una función tridimensional o bidimensional (como el espectro de potencia) 

puede ser descripta apropiadamente mediante coordenadas esféricas o cilíndricas, es posible calcular la 

media para cada distancia desde el origen (r), obteniendo una función que solo depende de r. Para una 

función en dos dimensiones 𝑃(𝑟, 𝜑) la media radial 𝑃̅(𝑟) viene dada por la siguiente expresión: 

 

3.11)  𝑃̅(|𝑟|) =
1

2𝜋
∫ 𝑃(𝑟, 𝜑) 𝑑𝜑

2𝜋

0
 

 

En el caso del espectro de potencias, la distancia radial corresponde al número de onda (r = n), de forma 

que el resultado final es una función unidimensional de n, o más precisamente del valor absoluto de n, 

es decir 𝑃(|𝑛|), (Fig. 3.13).  

La principal suposición involucrada al realizar el promedio radial es que el espectro de 

potencias no depende de la dirección y, por lo tanto, es aleatorio (Rajaram et al. 2009). En el caso de 

los relevamientos magnetométricos, esto implica que la magnetización de las rocas debe ser aleatoria. 

Esto suele cumplirse en el caso de grandes regiones y principalmente en zonas continentales, en cambio, 

la corteza oceánica posee un patrón de magnetización en bandas paralelas que no cumple las 

condiciones de aleatoriedad (Rajaram et al. 2009, Ebbing et al. 2009). 

 Sin embargo, la ecuación 3.11 describe la media para una función continua. En un caso real, 

usualmente se tiene una función discreta, es decir una matriz bidimensional (o tridimensional) de 

puntos, que siguen una distribución rectangular y no radial. 

. 

 

 
Figura 3.13. Esquematización del cálculo de la media radial del Espectro de Potencia. 

 

 

3.3. Transformada de Hilbert 

 

La transformada de Hilbert (ℋ) es una trasformación lineal que transforma a la función de variable real 

f(x) en otra función de variable real ℋ {𝑓(𝑥)} = 𝑓(𝑥) (La transformada puede presentar diversas 



61 
 

notaciones 𝑓(𝑥), 𝑓(𝑥), 𝑓ℎ(𝑥), o incluso 𝐻(𝑥) cuando no hay lugar a confusiones). Esta transformada 

se define como: 

3.12)  𝑓(𝑥) =  
1

𝜋
∫

𝑓(𝜏)

𝑥−𝜏
𝑑𝜏

+∞

−∞
 

Así definida, la trasformada resulta ser la convolución de la función 𝑓(𝑥) por la función ℎ(𝑥) = 1 𝜋𝑥⁄  

conocida como el kernel de Cauchy. Como se presentó previamente, la convolución resulta en una 

multiplicación de la transformada de Fourier de cada componente: 

3.13)  𝐹̂(𝜔) = 𝐻(𝜔). 𝐹(𝜔) 

siendo 𝐻(𝜔) la transformada de Fourier de la función ℎ(𝑥) y 𝐹̂(𝜔) la transformada de Fourier de 𝑓(𝑥). 

La función H es un simple valor multiplicador: 

3.14)  𝐻(𝜔) = −𝑖. 𝑠𝑔𝑛(𝜔) {

𝑖 = 𝑒+
𝑖𝜋

2               𝑝𝑎𝑟𝑎 𝜔 < 0
0                            𝑝𝑎𝑟𝑎  𝜔 = 0

−𝑖 = 𝑒−
𝑖𝜋

2            𝑝𝑎𝑟𝑎 𝜔 > 0

 

Considerando la notación de Euler y que la multiplicación de exponenciales equivale a la suma 

de sus exponentes, se deduce que la transformada de Hilbert produce un cambio de fase de π /2, +90º 

para las frecuencias negativas y -90º para las frecuencias positivas. Así, por ejemplo, la transformada 

de Hilbert de la función 𝑐𝑜𝑠(𝑥) con 𝑥 > 0 equivale a la función 𝑐𝑜𝑠(𝑥 −  π /2) = 𝑠𝑒𝑛(𝑥). 

La transformada así definida tiene algunas propiedades particulares. Por ejemplo, al aplicar dos 

veces la transformada de Hilbert se obtiene la función original con el signo contrario ℋ{ℋ {𝑓(𝑥)}} =

−𝑓(𝑥) , de esta forma la transformada inversa de Hilbert es simplemente - ℋ. 

 

3.3.1 Función Holomórfica y Señal Analítica 

Una función holomórfica es una función de valores complejos y variables complejas que es 

diferenciable para todo punto en su dominio. Esta definición es equivalente a “función derivable” en 

los números reales. Sin embargo, la característica de diferenciabilidad en los números complejos 

involucra otras condiciones. 

Una función compleja de una variable compleja puede definirse como:  

3.15)  𝑔(𝑥 + 𝑖𝑦) = 𝑢(𝑥, 𝑦) + 𝑖𝑣(𝑥, 𝑦) 

donde u y v son funciones reales. Para que la función g sea holomórfica, las funciones u y v deben ser 

derivables con respecto a x e y (es decir tener derivadas parciales) y satisfacer las ecuaciones de Cauchy-

Reimann: 

3.16)  
𝜕𝑢

𝜕𝑥
=

𝜕𝑣

𝜕𝑦
      𝑦      

𝜕𝑢

𝜕𝑦
= −

𝜕𝑣

𝜕𝑥
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Otra consecuencia de esta propiedad es que las funciones u y v son la transformada de Hilbert 

una de la otra, de forma que:  

3.17)  𝑣(𝑥, 𝑦) =  ℋ {𝑢(𝑥, 𝑦)} = 𝑢̂(𝑥, 𝑦) 

En procesamiento de señales, a partir de una función real 𝑓(𝑥), se define la representación/señal 

analítica de 𝑓(𝑥) como: 

3.18)  𝑠(𝑥) =  𝑓(𝑥) + 𝑖𝑓(𝑥) 

A su vez, la señal analítica puede expresarse en notación polar de la siguiente forma: 

3.19)  𝑠(𝑥) =  𝐴(𝑥)𝑒𝑖𝜑 

donde 𝐴(𝑥) es la amplitud instantánea de la señal o la envolvente de la señal: 

3.20)  𝐴(𝑥) = √ [𝑓(𝑥)]2 + [𝑓(𝑥)]
2
 

 y 𝜑(𝑥) es el argumento, ángulo de fase o fase instantánea de la señal:  

3.21)  𝜑(𝑥) = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2 (
𝑓̂(𝑥)

𝑓(𝑥)
) 

La derivada en x de la fase es la frecuencia instantánea, espacial o temporal, según sea el caso. 

La amplitud, fase y frecuencia instantánea de la señal son comúnmente usadas en análisis de señales 

para detectar o destacar ciertas características de la señal. 

 

3.3.2 Transformada de Riesz y la señal monogénica 

 

La transformada de Hilbert se define normalmente para una dimensión, permitiendo definir la señal 

analítica en ℝ2 (o su equivalente, el plano complejo). En geofísica se ha utilizado la transformada de 

Hilbert en dos dimensiones generando señales analíticas en ℝ3 (con dos componentes reales y una 

compleja) (Nabighian 1984; Nelson 1986). La transformada de Hilbert en dos dimisiones de una función 

𝐺 = (𝐺𝑥 , 𝐺𝑦) definida en el dominio de las frecuencias se puede expresar de la siguiente forma: 

 

3.22)  ℋ2 {𝐺} =
𝑖𝑘⃗ 

 |𝑘|
∙ 𝐺 = (

𝑖𝑘𝑥

 |𝑘|
,
𝑖𝑘𝑦

 |𝑘|
) ∙ (𝐺𝑥, 𝐺𝑦) = (ℋ𝑥 ,ℋ𝑦) ∙ (𝐺𝑥 , 𝐺𝑦) 

 

donde ℋ𝑥 y ℋ𝑦 son las componentes en x e y de la transformada de Hilbert (e.g. Nabighian 1984; 

Nelson 1986; Pedersen 1989; Roest et al. 1992; Debeglia & Corpel 1997). 

Sin embargo, hay muchas posibles generalizaciones de las transformadas de Hilbert en 2D 

(véase por ejemplo Duffin 1957; Unser et al. 2009 y referencias en estos). Felsberg & Sommer (2000; 
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2001) propusieron una generalización de las transformada de Hilbert en varias dimensiones por medio 

de las transformadas de Riesz. Esta generalización resulta ser la única en la que la señal analítica resulta 

isotrópica (Bridge 2017).  

La transformada de Riesz (ℛ) es una transformación lineal que transforma una función de 

variable compleja: f{z} o f{x,y}, con 𝑧 = 𝑥 + 𝑖𝑦 en otra función de variables complejas ℛ {𝑓{𝑧}} =

−𝑟𝑥{𝑓{𝑧}} + 𝑖𝑟𝑦{𝑓{𝑧}}. Donde 𝑟𝑥 y 𝑟𝑦 son las componentes de primer orden en x e y de la transformada 

de Riesz. En el dominio de las frecuencias se puede expresar como: 

 

3.23a)  𝑟𝑥{𝑓} = ℱ−1  {𝑖
𝑘𝑥

|𝑘|
ℱ{𝑓}}  

3.23b)  𝑟𝑦{𝑓} = ℱ−1  {𝑖
𝑘𝑦

|𝑘|
ℱ{𝑓}} 

 

donde kx, ky son los números de onda asociados con las direcciones x e y, respectivamente. Basta una 

rápida observación de las ecuaciones 22 y 23a y b para notar que 𝑟𝑥 = ℋ𝑥 y 𝑟𝑦 = ℋ𝑦; con lo cual la 

supuesta generalización en 2D no es más que la definición clásica utilizada en geofísica.  

Más aún, Felsberg & Sommer (2000; 2001), por medio de la trasformada de Riesz, 

generalizaron el concepto de señal analítica para dos dimensiones y múltiples dimensiones, 

renombrándola como “señal monogénica” (monogenic signal), recomendándola para la detección de 

bordes y líneas en el análisis de imágenes. Aparentemente, en las ciencias de la computación y análisis 

de imágenes, los científicos desconocían totalmente los más de 40 años de desarrollo de esos conceptos 

por los geofísicos (véase Felsberg & Sommer 2000; Unser et al. 2009; Bridge 2017). Sin embargo, 

Felsberg & Sommer (2001) notan que el concepto ya había sido utilizado por Nabighian (1984). 

Aunque algunos investigadores en geofísica han señalado a la señal monogénica como una 

novedad (e.g. Hidalgo-Gato et al. 2015), la realidad es que, para los geofísicos, esta definición no 

introduce mayores innovaciones que un cambio de notación (Li & Pilkington 2016). Sin embargo, 

debemos mencionar que esta definición permite establecer conexiones con y posiblemente nuevas 

interpretaciones de otras definiciones previamente existentes (e.g. señal analítica directa, 

continuaciones ascendentes y espacio escala, ver capítulo siguiente) 

La señal monogénica se define mediante el vector: 

 3.24) 𝑚𝑠 = (𝑓,ℋ𝑥{𝑓},ℋ𝑦{𝑓}) 

La amplitud del vector es: 

3.25) |𝑚𝑠| =  √𝑓2 + ℋ𝑥{𝑓}2 + ℋ𝑦{𝑓}2 

Su azimut u orientación está dado por: 

3.26) 𝛼𝑚𝑠 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2 (
ℋ𝑦{𝑓}

ℋ𝑥{𝑓}
) 
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Su fase local corresponde a: 

3.27) 𝜑𝑚𝑠 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2(
√ℋ𝑥{𝑓}2+ℋ𝑦{𝑓}2

𝑓
) 

Nótese que la definición de fase es inversa a la utilizada para la señal analítica. 
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4 

Análisis Espectral 

 

 

4.1. Introducción 

Existen varios métodos para calcular la profundidad a las fuentes magnéticas a partir de mapas de 

anomalías magnéticas. Desde que Spector & Grant (1970) propusieron un procedimiento general 

para determinar la profundidad a fuentes magnéticas a través del espectro de potencia de perfiles 

o mapas magnéticos, el análisis espectral ha ganado popularidad; especialmente con el impulso 

dado por los avances computacionales modernos. Esto lo ha convertido en uno de los métodos 

más simples y rápidos para obtener una estimación de la profundidad a las fuentes magnéticas. 

A partir del análisis del campo magnético de la corteza, es posible estimar la profundidad 

por debajo de la cual no podría existir magnetización. En las condiciones adecuadas, la base de 

las fuentes magnéticas Zb (Deep Base/Bottom of Magnetic Sources DBMS, también conocido 

como Depth to Bottom DTB) puede relacionarse con la profundidad a la que las rocas pierden sus 

propiedades magnéticas debido a la temperatura interior de la Tierra, es decir, cuando los 

minerales magnéticos alcanzan su temperatura de Curie o temperatura de Néel (Langel & Hinze 

1998). Como resultado, Zb a menudo se considera sinónimo de la profundidad de la isoterma de 

Curie, también conocida como profundidad del punto de Curie, aunque este no siempre es el caso. 

La magnetización de las rocas depende de la composición (cantidad de minerales 

magnéticos) y de la temperatura. De hecho, las estimaciones del espesor de la corteza terrestre 

magnetizada sugieren que puede haber dos profundidades correspondientes a cambios en la 

composición y / o temperaturas a las que las rocas pierden sus propiedades ferromagnéticas. En 

este sentido, Zb (Fig. 4.1) a veces puede representar un límite petrológico y no simplemente un 

límite térmico (Rajaram et al. 2009; Langel & Hinze 1998; Blakely 1988). En profundidad, la 

composición de la corteza puede cambiar, por lo que las rocas se vuelven pobres en minerales 

magnéticos. En regiones de flujo térmico muy bajo (por ejemplo, áreas cratónicas), la isoterma 

de Curie se puede encontrar debajo del Moho, pero como en general se asume que las rocas del 

manto no son magnéticas (según estudios de muestras de xenolitos), la profundidad Zb en esas 

regiones puede corresponder al Moho en lugar de a la isoterma de Curie (Wasilewski et al. 1979; 

Wasilewski & Mayhew 1992). Algunos casos en Brasil (Gasparini et al. 1979), Siberia (Bulina 

1961) y Canadá (Hall 1968) presentan esta peculiaridad. Sin embargo, algunos estudios han 

concluido que el manto superior también puede contribuir al campo geomagnético en algunos 
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ambientes tectónicos (por ejemplo, Saad 1969; Chiozzi et al. 2005; Ferré et al. 2013; 2014; 

Friedman et al. 2014). Por ejemplo, en regiones con bajo flujo térmico (Eppelbaum & Pilchin 

2006) y especialmente en regiones oceánicas (Harrison & Carle 1981; Arkani-Hamed & 

Strangway 1986; Counil et al. 1989; Langel & Hinze 1998) lo más probable es que la isoterma 

de Curie se encuentre a profundidades correspondientes al manto superior más que a la corteza. 

Cuando Zb se correlaciona con un límite de velocidad o densidad, lo más probable es que refleje 

un cambio de composición. Sin embargo, cuando no coincide con ese tipo de límites, es más 

probable que refleje la profundidad de la isoterma de Curie (Beardsmore & Cull 2001). En este 

último caso, el valor de Zb nos permite estimar la profundidad a la que se alcanza la temperatura 

de Curie y, por lo tanto, el gradiente geotérmico en la zona estudiada. Por esta razón, es importante 

considerar la composición mineralógica de la corteza.  

Dado que la mayoría de los minerales son paramagnéticos o diamagnéticos con 

susceptibilidades magnéticas extremadamente bajas, las propiedades magnéticas de las rocas 

están controladas principalmente por los minerales ferromagnéticos. El principal portador de 

magnetización lo proporciona la serie de soluciones sólidas de las titanomagnetitas. Otros 

minerales como la hematita, la pirrotina y las aleaciones de hierro y níquel solo se consideran 

importantes en determinadas situaciones geológicas espacialmente restringidas; sin embargo, 

todavía es un tema en discusión (por ejemplo, Kletetschka et al. 2002; McEnroe et al. 2004). Por 

lo tanto, se considera que los principales minerales magnéticos de la corteza inferior son la 

magnetita o las titanomagnetitas (Frost & Shive 1986; Hunt et al. 1995). La serie de las 

titanomagnetitas consiste en la solución sólida variable de sus dos minerales extremos: magnetita 

y ulvospinela. Sus propiedades físicas varían con la proporción de titanio a hierro; una mayor 

concentración de titanio da como resultado una temperatura de Curie más baja, así como una 

menor susceptibilidad magnética. Generalmente, para las fuentes más profundas, la magnetita se 

considera el principal mineral magnético. Por lo tanto, se supone que la temperatura de Curie de 

la magnetita determina la temperatura de la isoterma de Curie (Telford et al. 1990). Sin embargo, 

la temperatura de Curie de la magnetita es de 580 °C cuando es pura, pero puede bajar a 300 °C 

para la magnetita de titanio o aumentar hasta 620 o 1100 °C para las aleaciones de Fe-Co-Ni 

(Haggerty 1978; Blakely 1998). La generalización de 580 °C como temperatura de la isoterma de 

Curie es una aproximación razonable para la corteza continental (Ross et al. 2006), pero debe 

considerarse con la debida precaución.  

Por otro lado, debe tenerse en cuenta el efecto Hopkinson en la corteza media e inferior 

(Hopkinson 1889). Esta es una transición de fase magnética de segundo orden, entre estados ferro 

/ ferrimagnéticos y paramagnéticos, que a la temperatura de Curie puede inducir un aumento muy 

brusco (teóricamente infinito) de la susceptibilidad magnética. Esto puede producir zonas de 

pocos cientos de metros de espesor, con una susceptibilidad extremadamente alta, justo en la 

profundidad de Curie. Si no se tiene en cuenta este efecto, las anomalías magnéticas causadas por 
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tales cuerpos podrían interpretarse como causadas por cuerpos de muy gran tamaño con 

susceptibilidades normales (Kiss et al. 2005; Dunlop et al. 2010; Dunlop 2014). Esto puede ser 

particularmente importante para los modelos magnéticos de múltiples capas de la corteza. 

La metodología habitual para obtener la profundidad a las fuentes magnéticas a partir de 

mapas de anomalías magnéticas implica calcular el espectro de potencia de los datos magnéticos 

de un área definida, luego calcular el promedio radial del espectro de potencia y, finalmente, 

ajustar la curva experimental con alguna curva teórica, que depende directamente de la 

profundidad a la fuente magnética (Fig. 4.1). Este método se puede aplicar a todo el conjunto de 

datos para obtener una profundidad promedio regional única, o el área estudiada se puede dividir 

en zonas más pequeñas (ventanas). En este último caso, se obtienen valores de profundidad local, 

y se puede generar un mapa de profundidad a las fuentes magnéticas para toda el área estudiada. 

Las principales complicaciones de esta metodología vienen dadas por las dimensiones del área de 

estudio, la resolución o detalle con el que se pretende mapear la profundidad a las fuentes 

magnéticas y el modelo teórico utilizado. 

 

 

 

Figura 4.1. Ilustración de los diferentes pasos en los métodos espectrales para la determinación 

de la profundidad de la isoterma de Curie. La fuente magnética ubicada entre las profundidades 

𝑍𝑡 y 𝑍𝑏 (a) genera una anomalía magnética (b) con un espectro de Fourier bidimensional (c). Se 

calcula el espectro de potencia 2-D (d) y se promedia radialmente (e). En el método del centroide 

las profundidades 𝑍𝑡 y 𝑍𝑏 se calculan mediante ajustes lineales en el espectro de potencia y en la 
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densidad espectral de amplitud escalada, respectivamente (f). En el modelo directo (forward 

modeling) una curva teórica, indicada por líneas de colores, se ajusta al espectro de potencia (g). 

En el método fractal simplificado, las ecuaciones se ajustan a diferentes variaciones del espectro 

(líneas de colores) para calcular las profundidades 𝑍𝑡 y 𝑍𝑏 (h). Modificada de Núñez Demarco et 

al. (2021). 

 

 

4.2. Modelo espectral básico 

 

Spector & Grant (1970) introdujeron un procedimiento mediante el cual se puede determinar la 

profundidad hasta el techo de la fuente magnética, utilizando la media radial del espectro de 

energía. El procedimiento fue posteriormente mejorado por otros autores (Treitel et al. 1971; 

Bhattacharyya & Leu 1975a; 1975b; 1977; Okubo 1985; Tanaka et al. 1999) permitiendo calcular 

no solo la profundidad hasta el tope de las fuentes magnéticas, sino también la profundidad de su 

centroide y su base. 

Suponiendo que: (i) la fuente magnética es una capa que se extiende infinitamente en 

todas las direcciones horizontales, que (ii) el espesor de la capa es pequeño en comparación con 

la escala horizontal, y que (iii) la magnetización 𝑀(𝑥, y) es una función aleatoria de x e y, y no 

depende de la profundidad; Blakely (1996) mostró, teóricamente, que la densidad espectral de 

potencia (o simplemente el espectro de potencia) del campo magnético anómalo total observado 

está dada por: 

 

4.1) P(𝑛𝑥 , 𝑛𝑦) =  Φ𝑀(𝑛𝑥, 𝑛𝑦) × 𝐺(𝑛𝑥 , 𝑛𝑦) 

 

donde 𝑛𝑥 , 𝑛𝑦 son los números de onda en las direcciones x e y, de forma que 𝑛𝑖 =
2𝜋

𝜆𝑖
⁄ , donde  

𝜆i es la longitud de onda en las direcciones x e y, (en condiciones reales discretas 𝜆𝑖 =  𝑘. 𝑑𝑖, con 

k siendo una constante y 𝑑𝑖 la separación discreta entre elementos o la resolución de la longitud 

de onda), Φ𝑀 es el espectro de potencia de la magnetización y G es la transformada de Fourier 

del campo anómalo total, dado por:  

 

 4.2)  𝐺(𝑛𝑥 , 𝑛𝑦) = 4𝜋
2𝐶𝑀

2 |𝜃𝑀|
2|𝜃𝐶𝐺|

2𝑒−2|𝑛|𝑍𝑡(1 − 𝑒−|𝑛|(𝑍𝑏−𝑍𝑡))2 

 

donde CM es una constante, 𝜃𝑀 y 𝜃𝐶𝐺 son factores dados por la dirección de magnetización y la 

dirección del campo magnético ambiental, respectivamente, 𝑍𝑡 es la profundidad al techo de la 

fuente magnética, 𝑍𝑏 es la profundidad a la base de la fuente magnética, y  |𝑛| es el módulo de 
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(nx, ny). Además, la expresión Φ𝑀(𝑛𝑥, 𝑛𝑦) es constante si la magnetización M(x, y) es 

completamente aleatoria y no correlacionada con x o y. 

La ecuación 4.2 puede ser simplificada, ya que todos los términos son radialmente 

simétricos; con la única excepción de 𝜃𝑀 y 𝜃𝐶𝐺; pero, aunque no son radialmente simétricos, su 

media radial es constante. Por lo tanto, la media radial del espectro de potencias puede 

simplificarse como:  

 

4.3)  𝑃(|𝑛|) = 𝐴𝑒−2|𝑛|𝑍𝑡(1 − 𝑒−|𝑛|(𝑍𝑏−𝑍𝑡))2 

 

donde A es una constante. Aplicando logaritmo, la ecuación resulta en:  

 

4.4)  ln[𝑃(|𝑛|)] = ln[𝐴] − 2𝑍𝑡|𝑛| + 2 ln[1 − 𝑒
−|𝑛|(𝑍𝑏−𝑍𝑡)] 

 

Para valores medios a altos de n, la función exponencial tiende a cero y el logaritmo que la 

contiene también tiende a cero. Por lo tanto, la ecuación 4.4 puede reducirse a una línea con 

pendiente igual a 2𝑍𝑡: 

 

4.5)  ln[𝑃(|𝑛|)] = ln[𝐴] − 2𝑍𝑡|𝑛| 

 

Dividiendo la ecuación 4.5 entre 2 se obtiene que: 

 

4.6)  𝐥𝐧 [[𝑷(𝒏)]
𝟏
𝟐⁄ ] = 𝑩 − 𝒁𝒕|𝒏| 

 

donde n es el número de onda, P(n) el espectro de potencia, Zt  la profundidad al techo de la capa 

magnética y B una constante.  

Por lo tanto, calculando el espectro de potencia de nuestros datos magnéticos, luego su 

promedio radial y finalmente calculando la pendiente a lo largo de números de onda larga es 

posible obtener la profundidad al techo de una capa magnética utilizando la ecuación 4.6.  

Por otro lado, reacomodando los términos y multiplicando por 𝑒|𝑛|(𝑍𝑜−𝑍𝑜), la ecuación 

4.3 puede ser reescrita como: 

 

4.7)  [𝑃(|𝑛|)]
1
2⁄ = 𝐴𝑒−|𝑛|𝑍𝑜(𝑒−|𝑛|(𝑍𝑡−𝑍𝑜) − 𝑒−|𝑛|(𝑍𝑏−𝑍𝑜)) 

 

donde  𝑍𝑜 = (𝑍𝑏 − 𝑍𝑡)/2  es la distancia desde la superficie al centroide de la capa magnética.   

Substituyendo la última exponencial de la ecuación 4.7 por una aproximación con los 

primeros términos de su serie de Taylor, para n~0, se obtiene: 
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4.8)  [𝑃(|𝑛|)]
1
2⁄   ~  𝐴𝑒−|𝑛|𝑍𝑜|𝑛|(𝑍𝑏 − 𝑍𝑡) 

 

siendo (𝑍𝑏 − 𝑍𝑡) el espesor de la capa magnética. Aplicando logaritmo a la ecuación 4.8 y 

reacomodando los términos se tiene que: 

 

4.9)   𝐥𝐧 [
[𝑷(𝒏)]

𝟏
𝟐⁄

|𝒏|
] = 𝐥𝐧[𝑫] − 𝒁𝒐 |𝒏| 

 

donde n es el número de onda, P(n) el espectro de potencia, Zo la profundidad del centroide de la 

capa magnética, y D una constante que depende del espesor de la capa magnética. En 

consecuencia, a partir del promedio radial del espectro de potencia normalizado por el módulo 

del número de onda es posible calcular la pendiente de la curva para los primeros valores de n y 

obtener así la posición del centroide de la capa magnética. 

La profundidad de la base de la capa magnética puede calcularse mediante la relación 

(Okubo et al. 1985; Tanaka et al. 1999): 

 

4.10) 𝒁𝒃 = 𝟐𝒁𝒐 − 𝒁𝒕 

 

donde Zb es la profundidad de la base de la fuente magnética, Zo la profundidad de su centroide y 

Zt la profundidad del techo de la capa magnética.   

 La aplicación de las ecuaciones 4.6, 4.9 y 4.10 para la caracterización de cuerpos 

magnéticos es conocida como el método del centroide.  

 

4.3. Modelado iterativo (Forward modeling) y método del pico espectral 

 

El conjunto de las ecuaciones 4.6, 4.9 y 4.10 constituye el método más simple y más utilizado 

para determinar la profundidad al techo y la base de una capa magnética. Una solución algo más 

elaborada implica ajustar la curva teórica correspondiente a la ecuación 4.3 al espectro de potencia 

de datos magnéticos. Reescribiendo la ecuación 4.3 se puede obtener una ecuación más elegante 

y práctica para este ajuste: 

 

4.11) 𝑃(𝑛) = 𝐴[𝑒− 𝑍𝑡|𝑛| − e− 𝑍𝑏|𝑛|]
2
 

 

donde A es una constante que no depende de las profundidades Zt y Zb. Esta es una ecuación de 

tres variables que debe ajustarse iterativamente hasta encontrar el mínimo desajuste entre el 
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espectro de potencia observado y esta curva teórica (ver Blakely 1996; Ravat 2007). La aplicación 

de esta ecuación se conoce como método de modelado directo.  

Otro método, muy similar, implica la determinación del pico máximo en el espectro de 

potencia 𝑷(𝒏𝒎𝒂𝒙) para calcular Zt y Zb a través de su relación con el correspondiente número de 

onda 𝒏𝒎𝒂𝒙 (Connard et al. 1983; Blakely 1996). La ecuación teórica correspondiente se puede 

obtener hallando los ceros de la primera derivada de la ecuación 4.11. La solución viene dada por: 

 

4.12) 𝑛𝑚𝑎𝑥 = 
𝐿𝑛(𝑍𝑡)−ln (𝑍𝑏)

𝑍𝑡−𝑍𝑏
 

 

Esta ecuación también requiere una solución iterativa, por ensayo y error, en la que los valores de 

Zt y Zb se estiman a priori. 

 

 

4.4. Modelo Fractal  

 

Los métodos anteriores se basan en el supuesto de que las fuentes magnéticas se distribuyen en 

capas o prismas con distribución gaussiana (Bhattacharyya 1964; Spector & Grant 1970; Blakely 

1996). Sin embargo, estas geometrías no siempre reflejan las variaciones naturales de los 

parámetros en la Tierra. 

Fue Mandelbrot (1983) quien introdujo el concepto de distribuciones fractales (escalado 

de ruidos), proporcionando un modelo realista para la densidad de potencia espectral de varios 

parámetros de la naturaleza. Una fuente con distribución fractal tiene un espectro de potencia 

proporcional a 𝒏− β, donde 𝒏 es el número de onda y β es el exponente fractal. Este exponente 

determina las proporciones entre las variaciones de las frecuencias altas y bajas de la señal. 

Cuanto mayor sea el valor del exponente, mayor será la relación entre las longitudes de onda 

largas y cortas en la señal. Una distribución de ruidos de escala (scaled noise) con una densidad 

de probabilidad gaussiana se caracteriza completamente por su media, varianza y exponente 

escalar. A pesar de que es poco probable que las variables geofísicas presenten variaciones tan 

simples, el modelo de ruido escalar es una buena primera aproximación al comportamiento real 

en geología. Hoy en día, muchos procesos geofísicos se describen en términos fractales. Hosken 

(1980) determinó que las reflexiones acústicas en los estudios de pozos siguen una distribución 

fractal. Hewett (1986) encontró que también lo hace la porosidad (densidad de neutrones). 

Todoeschuck et al. (1992) determinaron que los perfiles de densidad, resistividad y rayos γ siguen 

la misma ley, y que las propiedades de las rocas parecerían fundamentalmente fractales. Brown 

& Scholz (1985), Scholz & Aviles (1986) e Hirata et al. (1987) demostraron que las fracturas, 

fallas y diaclasas también siguen distribuciones fractales. 
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Gregotski et al. (1991) y Todoeschuck et al. (1992) observaron que las anomalías del 

campo magnético parecen exhibir el comportamiento característico de la ley de potencia y 

sugirieron que este comportamiento podría reflejar una distribución fractal de la magnetización 

en la corteza. Según varios autores, este modelo introduce mejoras significativas en el cálculo de 

la profundidad a la fuente magnética (Maus & Dimri 1995). El modelo fractal (Todoeschuck et 

al. 1992; Maus & Dimri 1995; Maus et al. 1997; Bansal & Dimri 2005; Bouligand et al. 2009; 

Bansal & Dimri 2013; Chopping & Kennett 2013) asume que el promedio radial del logaritmo 

del espectro de potencia sigue la siguiente ecuación general (Maus et al. 1997): 

 

4.13) 𝑙𝑛[𝑃(|𝑛|)] =
1

2𝜋
∫ ln(𝑃(𝑛, 𝜑))  𝑑𝜑
2𝜋

0
 

                     =  
1

2𝜋
∫ ln [𝑐𝑠

𝜇𝑜
2

𝑁2
(𝑉2 +𝐻2 cos2(𝜑))2]  𝑑𝜑

2𝜋

0⏟                          
𝐶

  − 2|𝑛|𝑍𝑡 − |𝑛|Δ𝑍 − 𝛽 ln(𝑛)…

+ ln [∫  [cosh(Δ𝑍|𝑛|) − cos (Δ𝑍𝑉)] (1 +
𝑉2

|𝑛|2
)

−1−
𝛽
2

𝑑𝑉

∞

0

] 

 

donde Zt es la profundidad del techo de la capa magnética de espesor Δ𝑍 = 𝑍𝑏 − 𝑍𝑡, 𝜇𝑜 es la 

permeabilidad del espacio libre, 𝑁 es el vector de campo geomagnético (al que la magnetización 

remanente es paralela), H y V son las componentes horizontal y vertical del campo geomagnético, 

respectivamente, 𝑛 = (𝑛𝑥 , 𝑛𝑦, 𝑛𝑧) es el vector de onda y |𝑛| la norma de los números de onda 

horizontales |𝑛| = √𝑛𝑥
2 + 𝑛𝑦

2, cs y β son constantes; donde β es el exponente escalar 3D de la 

distribución de susceptibilidad, también llamado exponente fractal. 

Esta ecuación se puede resolver analíticamente, llegando a la siguiente expresión 

(Bouligand et al. 2009): 

4.14) 𝑙𝑛[𝑃(|𝑛|)] =  𝐶 − 2|𝑛|𝑍𝑡 − (𝛽 − 1) ln(|𝑛|) + [−|𝑛|Δ𝑍 +

ln(
√𝜋

Γ(1+
𝛽

2
)
(
cosh (|𝑛|Δ𝑍)

2
Γ (

1+𝛽

2
) − Κ1+𝛽

2

(|𝑛|Δ𝑍) (
|𝑛|Δ𝑍

2
)

1+𝛽

2
))] 

 

donde C es una constante, Γ es la función gama y Κ es la función de Bessel modificada del 

segundo tipo. Esta solución tiene cuatro variables desconocidas, C, Zt, ΔZ y β, que deben 

configurarse iterativamente hasta encontrar el mejor ajuste con el espectro de potencia medido.  
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4.5. Modelo Fractal Simplificado  

 

La ecuación 4.14 se puede simplificar, considerando que el término final de la ecuación (entre 

corchetes) tiende a cero cuando n o ΔZ son mayores (Fig. 4.2). De hecho, para ΔZ superior a 10 

km y n superior a 0,1 rad / km la ecuación 4.14 es independiente del valor de Zb. En consecuencia, 

la ecuación 4.14 se puede simplificar a: 

 

4.15) 𝑙𝑛[𝑃(|𝑛|)] =  𝐶 − 2|𝑛|𝑍𝑡 − (𝛽 − 1) ln(|𝑛|)  

                              =  𝐶 − 2|𝑛|𝑍𝑡 − ln(|𝑛|
𝛼) 

 

con α = β-1. (El lector debe tener cuidado, ya que las notaciones de exponentes son ligeramente 

diferentes en diferentes publicaciones).  

La figura 4.2 muestra una comparación entre los resultados obtenidos a partir de las 

ecuaciones 4.14 y 4.15 en diferentes condiciones. Este enfoque implica que el espectro de 

potencia sigue la ecuación general (Pilkington & Todoeschuck 1993; Pilkington et al. 1994; Maus 

& Dimri 1995; 1996; Li & Eaton 2004; Bansal et al. 2011; Bansal & Dimri 2013): 

 

4.16) 𝑃(𝑛) = 𝐶′𝑒− 2𝑍𝑡|𝑛||𝑛|−𝛼 

 

con C = ln (C’). Además, según Pilkington & Todoeschuck (1993) y Li & Eaton (2004), C = 8α 

!! / π (α + 1) !!, donde la notación k !! es el doble factorial o semifactorial de un número k. 

Las ecuaciones 4.15 o 4.16 también se pueden reescribir como una ecuación lineal de la forma: 

 

4.17) ln[𝑃(𝑛). |𝑛|α] = 𝐶 − 2𝑍𝑡|𝑛| 

 

Esta ecuación es muy similar a la ecuación 4.6, siendo válida solamente para números de onda n 

mayores que 1 o 0,2 rad/km .  

Por otro lado, Bansal et al. (2011; 2013) y Bansal & Dimri (2013) propusieron una 

ecuación simplificada para el cálculo de Zo: 

 

4.18) ln ⌈
𝑃(𝑛)

|𝑛|2
. |𝑛|𝛼⌉ = 𝐷 − 2𝑍𝑜|𝑛| 

 

Sin embargo, esta ecuación se propuso sin una clara fundamentación matemática o explicación 

clara de su validez. Aparentemente, solo sería válida para longitudes de onda larga (de forma 

equivalente a la ecuación 4.9) (véase Bansal et al. 2011). De hecho, esta ecuación implica que: 
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4.19) ln⌈𝑃(𝑛)⌉ = 𝐷 − 2𝑍𝑜|𝑛| − (𝛼 − 2) ln⌈𝑛⌉ 

                                =  𝐷 − 2𝑍𝑜|𝑛| − (𝛽 − 3) ln⌈𝑛⌉  

 

lo cual es similar a la ecuación 4.15, pero cambiando Zt por Zo y reduciendo la constante fractal.  

Como puede verse en la figura 4.2 - que muestra la comparación entre las ecuaciones 4.19, 4.14 

y 4.15 en diferentes condiciones - la ecuación 4.19 se aproxima al comportamiento de la ecuación 

4.14 para números de onda muy bajos (longitudes de onda largas). Mientras que la ecuación 4.17 

se aproxima a la forma de la ecuación 4.14 para todas las longitudes de onda, excepto en el caso 

de números de onda bajos (ec. 4.2). 

 

 

Figura 4.2. Comparación entre las ecuaciones 4.14, 4.15 y 4.19 bajo diferentes condiciones. Las 

figuras en la misma fila comparten los mismos parámetros, indicados en el margen derecho, en 

donde: C y D, son constantes que condensan las propiedades magnéticas y, Zt y Zb son las 

profundidades al techo y la base de la fuente magnética, respectivamente. Las figuras en la misma 

columna comparten el mismo valor de la constante fractal β, indicado en la esquina superior de 

cada gráfico. Modificado de Núñez Demarco et al. (2021). 

 

 

4.6. Gradiente Geotérmico  

 

La estructura térmica de la litosfera controla varios aspectos de la evolución geotectónica y 

geodinámica. Por lo general, las mediciones de temperatura en pozos se utilizan para determinar 
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el flujo térmico de la corteza. Sin embargo, estas medidas son escasas, no están distribuidas 

uniformemente y generalmente solo suelen ser útiles si se obtienen a profundidades superiores a 

un kilómetro. Los métodos magnetotelúricos y sísmicos solo proporcionan evidencia indirecta de 

resistividad eléctrica o velocidades de ondas sísmicas que, a su vez, pueden indicar temperaturas 

más altas o más bajas, pero no producen estimaciones de temperatura absoluta. Por otro lado, los 

datos magnéticos se pueden utilizar para estimar el gradiente geotérmico, bajo las condiciones 

técnicas y geotectónicas adecuadas. 

El gradiente geotérmico responde a la variación de temperatura entre la superficie y un 

determinado punto de profundidad según la ecuación: 

 

4.20) ∇𝐺 =
∆𝑇

∆𝑍
=

𝑇2−𝑇1

𝑍2−𝑍1
= 

𝑇𝑐−𝑇𝑠𝑢𝑟

𝑍𝑏
 

 

donde Tc es la temperatura de Curie, Zb es la profundidad hasta la base de la capa magnética y 

Tsur es la temperatura promedio en la superficie. Muchas publicaciones asumen que la temperatura 

media de la superficie se considera 0°C (e.g. Tanaka et al. 1999; Selim & Aboud 2014; Bilim et 

al. 2016), aunque otras publicaciones utilizaron temperaturas medias anuales locales, p. ej.: 19°C 

(Qingqing et al. 2008) o 26° C (Salem et al. 2017). Suponiendo que la magnetita pura es el mineral 

magnético más común en las rocas de la corteza inferior, su temperatura de Curie de 580°C se 

utiliza como temperatura de la isoterma de Curie.  

Además, el gradiente geotérmico está asociado con el flujo térmico q según la ley de Fourier: 

 

4.21) q = 𝑐𝑡
∆𝑇

∆𝑍
= 𝑐𝑡

𝑇𝑐−𝑇𝑠𝑢𝑝

𝑍𝑏
 

 

donde ct es la conductividad térmica de las rocas. La conductividad térmica media de las rocas 

ígneas es de 2,5 W / Km y se utiliza como estándar. También se pueden utilizar ecuaciones más 

sofisticadas para el cálculo de la conductividad térmica, por ejemplo, asumiendo un 

comportamiento no lineal, producción de calor o advección no despreciable (Durham et al. 1987; 

Fox Maule et al. 2009; Guimarães et al. 2014; Mather & Fullea 2019, entre otros). Como una 

aproximación de primer orden, la producción de calor a menudo se ignora, particularmente en 

áreas volcánicas o geotérmicas donde su contribución puede considerarse insignificante. Sin 

embargo, se puede estimar de diferentes formas. La producción de calor radiogénico en la corteza 

continental se puede estimar mediante un modelo de decaimiento exponencial con la profundidad 

(e.g. Lachenbruch 1970; Guimarães et al. 2014; Bilim et al. 2016): A(z) = Ao e ^ (( -z) ⁄δ) donde 

Ao es la tasa de producción de calor radiogénico en la superficie de la Tierra, z es la profundidad 

y δ es la constante de profundidad (a la profundidad δ, A se reduce a 1/e de su valor superficial 

A0).  
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5 

Filtros de Campos Potenciales 

 

 

 

 

5.1. Filtros básicos 

5.1.1 Derivadas direccionales 

Considerando una función escalar de valores reales - ej. un campo potencial - M (x,y) medido en una 

superficie horizontal, las derivadas direccionales de M en las direcciones x e y se pueden estimar mediante 

la diferencia finita: 

 

5.1) 
𝑑𝑀(𝑥,𝑦)

𝑑𝑥
≈

𝑀(𝑖+1,𝑗)−𝑀(𝑖−1,𝑗)

2∆𝑥
 

O alternativamente:  

 

5.2) 
𝑑𝑀(𝑥,𝑦)

𝑑𝑥
≈

𝑀(𝑖+1,𝑗)−𝑀(𝑖,𝑗)

∆𝑥
        

 

5.3) 
𝑑𝑀(𝑥,𝑦)

𝑑𝑦
≈

𝑀(𝑖,𝑗+1)−𝑀(𝑖,𝑗)

∆𝑦
 

 

Nótese que si la función M (x,y) corresponde a una grilla o matriz de 𝑚× 𝑛 datos. las derivadas obtenidas 

con estos resultados tendrán (𝑚 − 1) × 𝑛 y 𝑚 × (𝑛 − 1) datos (o (𝑚 − 2) × 𝑛 y 𝑚 × (𝑛 − 2) datos, 

dependiendo del método elegido). Este fue el método principal para calcular derivadas desde los albores 

del cálculo computacional (e.g. Dole & Jordan 1978; Sharpton et al. 1987). Luego del desarrollo del 

algoritmo para la transformada rápida de Fourier (FFT) en los años sesenta, este método fue siendo 

reemplazado lentamente, ya que su cálculo en el dominio de la frecuencia es más eficiente (e.g. Odegard & 

Berg 1965; Dean 1958; Jacqmin & Pekar 1969; Debeglia & Corpel 1997). Sin embargo, la computación en 

el dominio espacial aún se prefiere en ciertas condiciones y aplicaciones (e.g. Russ et al. 1994; Cooper 

2014; Ting-Jie et al. 2016) 
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Se puede demostrar, dadas las propiedades lineales de la transformada de Fourier, que en el dominio 

de la frecuencia las derivadas horizontales corresponden a (e.g. Jacqmin & Pekar 1969): 

 

5.4) 
𝑑𝑛𝑀

𝑑𝑥𝑛
= ℱ−1{(𝑖𝑘𝑥)

𝑛ℱ{𝑀}} 

 

5.5) 
𝑑𝑛𝑀

𝑑𝑦𝑛
= ℱ−1 { (𝑖𝑘𝑦)

𝑛
ℱ{𝑀}} 

 

donde i representa el numero complejo √−1, ℱ{} y ℱ-1{ } son las transformadas de Fourier y su inversa, n 

es el orden de la derivada y kx, ky son los números de onda en las direcciones x e y, respectivamente (ver 

Figs. 5.1a, b y 5.2a, b).  

 

5.1.2 Derivada Horizontal 

Denotaremos gradiente horizontal o componente horizontal del campo M(x,y) como el vector definido por: 

5.8) 
𝜕𝑀

𝜕ℎ

⃗⃗ ⃗⃗  
= (

𝜕𝑀

𝜕𝑥
,
𝜕𝑀

𝜕𝑦
)  

donde 
𝜕𝑀

𝜕𝑥
 y 

𝜕𝑀

𝜕𝑦
 son las derivadas direccionales del campo M en las direcciones x e y (Figs. 5.1c, 5.2c).  

La magnitud o amplitud del gradiente horizontal (o de la componente horizontal del campo M), 

también conocida como “the absolute magnitude of the horizontal gradient” (Miler & Singh 1994b), o 

“total/absolute horizontal derivative” (THD, Fairhead et al. 2004a; 2004b; Fairhead & Williams 2006; 

Verduzco et al. 2004) está definida por la ecuación: 

5.9) |
𝜕𝑀

𝜕ℎ
| = √(

𝜕𝑀

𝜕𝑥
)
2
+ (

𝜕𝑀

𝜕𝑦
)
2
 

Para perfiles unidimensionales, la expresión (5.9) viene dada por:  

5.10) |
𝜕𝑀

𝜕ℎ
| = √(

𝜕𝑀

𝜕𝑥
)
2
= |

𝜕𝑀

𝜕𝑥
| 

La magnitud del gradiente horizontal tiene numerosas aplicaciones. Se emplea en el procesamiento 

de imágenes (Russ et al. 1994), se ha utilizado en mapas topográficos (Schmidt 1972; Mitášová & Hofierka 

1993), y, por supuesto, se aplica ampliamente a mapas y perfiles de campos potenciales, así como a otros 

filtros (Figs. 5.1c, 5.2c). Se usa comúnmente como herramienta para delinear estructuras tales como fallas 
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y límites geológicos (Dole & Jordan 1978; Cordell 1979; Cordell & Grauch 1982; 1985;  Grauch & Cordell 

1987; Sharpton et al. 1987; entre otros).  

 

5.1.3 Acimut  

Miller & Singh (1994a; 1994b) definieron el acimut aparente como la dirección del gradiente horizontal 

(ver también Russ et al. 1994): 

 

 5.11) 𝛼 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2 (
𝜕𝑀/𝜕𝑥

 𝜕𝑀/𝜕𝑦
) 

 

Este es un ángulo que se mide en el sentido de las agujas del reloj desde el eje y con la dirección 

positiva apuntando al norte (Figs. 5.1d, 5.2d). Además, la dirección del acimut es perpendicular a las líneas 

de contorno del campo analizado en el punto de cálculo. Por lo tanto, la dirección de la tangente a las curvas 

de nivel se convierte en: rumbo = acimut + 90º, (Fig. 3c). Es importante notar que esta definición debe usar 

arcotangente2. 

El acimut es un filtro subestimado en geofísica, pero puede proporcionar información sobre la 

orientación de lineamientos, límites y estructuras. Incluso es posible determinar un valor umbral tanto para 

el vector de magnitud como para el acimut y separar la información a partir de una determinada magnitud 

o con determinados ángulos, pudiendo combinar la información en histogramas o diagramas de rosas 

(Miller & Singh 1994a; Russ et al. 1994; Sun 1995; Gadala‐Maria & Parsi 1993). 

 

5.1.4 Derivada Vertical 

El estudio de las derivadas verticales fue una de las primeras técnicas utilizadas en la interpretación de 

campos potenciales (Evjen 1936; Peters 1949; Henderson & Zietz 1949; Elkins 1951; Bhattacharyya 1964; 

1965; Jacqmin & Pekar 1969, entre otros) y continúa utilizándose en varios análisis. La derivada vertical 

es el cambio vertical del campo potencial. Puede determinarse directamente midiendo el campo en dos 

alturas diferentes, para lo cual existen configuraciones de instrumentos y sensores, conocidos como 

gradiómetros (Hood & McClure 1965). Sin embargo, también se puede calcular a partir del campo potencial 

de varias maneras. Por ejemplo, dado que todo campo potencial M es armónico, satisface la ecuación de 

Laplace: 

 

5.12) 
𝜕2𝑀

𝜕𝑥2
+
𝜕2𝑀

𝜕𝑦2
+
𝜕2𝑀

𝜕𝑧2
= 0 
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La segunda derivada vertical se puede calcular rápidamente usando las derivadas horizontales:  

 

5.13) 
𝜕2𝑀

𝜕𝑧2
= −

𝜕2𝑀

𝜕𝑥2
−
𝜕2𝑀

𝜕𝑦2
 

 

A lo largo de los perfiles el cálculo se simplifica, ya que una de las derivadas en la horizontal es 

cero. 

Por otro lado, el cálculo de la derivada vertical se puede simplificar bastante en el dominio de la 

frecuencia, como:  

 

5.14) ℱ {
𝜕2𝑀

𝜕𝑧2
} = 𝑘𝑥

2ℱ{𝑀} + 𝑘𝑦
2ℱ{𝑀} = (𝑘𝑥

2 + 𝑘𝑦
2)ℱ{𝑀} = |𝑘|2ℱ{𝑀} 

 

donde ℱ{ } es el operador de la transformada de Fourier, de forma que ℱ{𝑀} es la transformada de Fourier 

de M, kx, ky denotan los números de onda en las direcciones x e y, y |𝑘| es el módulo de los números de 

onda. De hecho, se puede demostrar que la derivada vertical de M de orden n está dada por: 

 

5.15) ℱ {
𝜕𝑛𝑀

𝜕𝑧𝑛
} = |𝑘|𝑛ℱ{𝑀} = (√𝑘𝑥

2 + 𝑘𝑦
2)

𝑛

ℱ{𝑀} 

 

con lo cual el cálculo de las derivadas verticales solo requiere tres pasos: convertir el campo al dominio de 

Fourier, multiplicar por |𝑘|𝑛 y calcular la inversa de la transformada de Fourier.  

La derivada vertical es invariante a las rotaciones, es decir, no se ve afectada por la dirección de las 

discontinuidades (como ocurre con los filtros direccionales) y destaca particularmente puntos, líneas y 

bordes en las imágenes (Figs. 5.1e, f y 5.2e, f). Se aplica comúnmente a datos magnéticos o gravimétricos 

para resaltar características geológicas de fuentes poco profundas, que normalmente producen anomalías 

de longitud de onda corta (alta frecuencia). En otras palabras, destaca cambios rápidos en el campo, como 

los generados por los bordes de los cuerpos causantes de las anomalías detectadas (Figs. 5.1e, f y 5.2e, f). 

En el campo del procesamiento de imágenes, la segunda derivada vertical (calculada a través de la ecuación 

5.13) se conoce como filtro laplaciano, comúnmente aplicado al brillo (intensidad) de una imagen (Russ et 

al. 1994).  

La segunda derivada vertical también es un filtro de paso alto. La multiplicación del factor |𝑘|𝑛 

tiene la propiedad de amplificar señales en números de onda altos, lo que mejora las frecuencias altas 

(longitudes de onda cortas) mientras elimina las frecuencias bajas correspondientes a variaciones generales 

y graduales. Sin embargo, como consecuencia, también amplifica el ruido en la imagen. De hecho, uno de 
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sus principales problemas es que realza mucho más los puntos que las líneas, y las líneas mucho más que 

los escalones o contornos, lo que convierte al ruido en un gran problema (Russ et al. 1994). Cuanto mayor 

sea el valor de n, mayor resolución y calidad se requiere en los datos para garantizar buenos resultados. 

Además, se debe tener en cuenta que la intensidad de la señal también responde a la superposición 

constructiva o destructiva de las ondas (ver Sumintadireja et al. 2018). En el procesamiento de imágenes y 

la geofísica, es común aplicar filtros (por ejemplo, filtros gaussianos, continuaciones ascendentes) antes del 

cálculo de las derivadas verticales para eliminar el ruido puntual. 

La suma de la señal original y su segunda derivada vertical se conoce como operador de nitidez y 

se utiliza para mejorar las imágenes aumentando el contraste en las discontinuidades (Russ et al. 1994). La 

operación de mejora está infrautilizada en geofísica, pero permite generar imágenes de mejor calidad para 

la interpretación visual de anomalías (ver la diferencia entre las Figs. 5.3a y 5.3b).  
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Figura 5.1. Ejemplos de los diferentes filtros aplicados a la anomalía del campo magnético medida en el 

Terreno Piedra Alta, Paleoproterozoico de Uruguay. (a) derivada en la dirección x (ec. 5.2); (b) derivada 

en la dirección y (ec. 5.3); (c) magnitud del gradiente horizontal (ec. 5.9); (d) acimut (ec. 5.11); (e) derivada 

vertical de primer orden (ec. 5.15); (f) derivada vertical de segundo orden (ec. 5.15); (g) amplitud de la 

señal analítica (ec. 5.20); (h) fase/ángulo de inclinación*, (tilt) (ec. 5.21); (i) coseno del ángulo de 

fase/inclinación*, (theta map). *Para datos bidimensionales, las definiciones de ángulo de fase y ángulo de 

inclinación (tilt) coinciden (consultar la sección 5.2.2). Los límites de la barra de colores se establecieron 

en seis desviaciones estándar para cada figura, excepto para las figuras d y h, que están delimitadas 

naturalmente. 
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Figura 5.2. Respuesta de diferentes filtros a las anomalías magnéticas modeladas a partir de un mismo 

prisma magnético situado a diferentes profundidades. El filtro aplicado está indicado en la esquina inferior 

derecha de cada imagen.  (a) derivada en la dirección x (ec. 5.2); (b) derivada en la dirección y (ec. 5.3); 

(c) magnitud del gradiente horizontal (ec. 5.9); (d) acimut (ec. 5.11); (e) derivada vertical de primer orden 

(ec. 5.15); (f) derivada vertical de segundo orden (ec. 5.15); (g) amplitud de la señal analítica (ec. 5.20); (h) 

fase/ángulo de inclinación (tilt) (ec. 5.21); (i) coseno del ángulo de fase/inclinación, (theta map). Todos los 

prismas tienen forma de L con dimensiones de 2x2 unidades de ancho y largo, una unidad de espesor y un 

campo magnético inducido vertical en un campo magnético vertical. En orden (de izquierda a derecha) las 

profundidades de la parte superior de los cuerpos son en la fila superior 0,1; 0,2; 0,4 y 0,6 unidades y en la 

fila inferior 0,8; 1; 1,5 y 2 unidades. Para datos bidimensionales, las definiciones de ángulo de fase y ángulo 

de inclinación (tilt) coinciden. Los límites de la barra de colores se establecieron en seis desviaciones 

estándar para cada figura, excepto para las figuras d y h, que están delimitadas naturalmente. 
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Figura 5.3.  (a) Campo magnético anómalo (M) medido en el Terreno Paleoproterozoico Piedra Alta, 

Uruguay; (b) campo magnético anómalo mejorado visualmente aplicando el operador de nitidez 

(sharpening operator), es decir, sumando la derivada vertical al campo M. (c) histograma circular con los 

rumbos calculados para el campo en (b). 
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5.2. La Señal Analítica y sus filtros derivados 

Hood (1965), Sengupta & Das (1975) y Green & Stanley (1975) están entre los primeros en reconocer que 

la derivada vertical y el gradiente horizontal están desfasados 90 grados. Nabighian (1972; 1974; 1984) y 

Shuey (1972) determinaron que esto se debe a que son la transformada de Hilbert entre sí. 

 En el procesamiento de señales, la señal analítica de una función de valor real (o un campo 

potencial) f se puede definir como (e.g. Taner et al. 1979;  Bracewell, 1986): 

 

5.16) 𝑠(𝑥 + 𝑖𝑦) =  𝑓(𝑥, 𝑦) + 𝑖ℋ{𝑓(𝑥, 𝑦)} 

 

donde ℋ{𝑓} es la transformada de Hilbert de f. La función compleja s(x + iy) es holomorfa; es decir, es 

una función de valores complejos y de variables complejas que para todo punto de su dominio es derivable, 

puede aproximarse por una serie de potencias y además satisface las ecuaciones de Cauchy-Reimann (e.g. 

Mohan & Anand Babu 1995): 

 

5.17) 
𝜕2𝑓

𝜕𝑦𝜕𝑥
=

𝜕2𝑓

𝜕𝑥𝜕𝑦
 ,   

𝜕2𝑓

𝜕𝑦𝜕𝑧
=

𝜕2𝑓

𝜕𝑧𝜕𝑦
,  
𝜕2𝑓

𝜕𝑥𝜕𝑧
=

𝜕2𝑓

𝜕𝑧𝜕𝑥
  

 

De esta forma, Nabighian (1972; 1974; 1984) aplicó el concepto de señal analítica -o envolvente 

de energía, o gradiente complejo- a campos potenciales en dos y tres dimensiones, según la ecuación:  

 

5.18) A⃗⃗ =
𝜕𝑀

𝜕ℎ

⃗⃗ ⃗⃗  
+ 𝑖

𝜕𝑀

𝜕𝑧
 =

𝜕𝑀

𝜕𝑥
𝑥 +

𝜕𝑀

𝜕𝑦
𝑦̂ + 𝑖

𝜕𝑀

𝜕𝑧
𝑧̂ 

 

donde i es el número imaginario √−1, y, 𝑥, 𝑦̂, 𝑧̂ denotan a los versores del sistema de coordenadas 

cartesiano en tres dimensiones.  

En este punto, es importante enfatizar que esta definición corresponde a una de las muchas señales 

analíticas que se pueden definir. Aquí se considera que su parte real es el vector gradiente horizontal 

mientras que su parte imaginaria es la derivada vertical, porque el vector gradiente horizontal y el gradiente 

vertical son un par de transformadas de Hilbert. Se considera a A⃗⃗  como "la señal analítica" por costumbre, 

sin embargo, técnicamente es solo la señal analítica del vector de gradiente horizontal (Luo et al. 2011). Se 

presentarán otras definiciones de señales analíticas más adelante en el texto. 

Como la señal analítica es una función compleja, tiene una representación analítica o fasorial dada 

por:  
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5.19) 𝐴 = |𝐴|𝑒𝑖𝜑 

 

donde |𝐴| es el módulo y φ es el argumento de la señal analítica. A continuación, se detallarán cada uno de 

ellos. 

 

5.2.1 Módulo de la Señal Analítica 

El módulo o amplitud de la señal analítica (Nabighian 1974; Ofoegbu & Mohan 1990; Roest et al. 1992; 

Mohan & Anand Babu 1995; Debeglia & Corpel 1997; Tsokas & Hansen 2000), la “envolvente de energía” 

de la señal (Roest et al. 1992), o también el “gradiente total” (Nabighian et al. 2005) viene dado por: 

 

5.20) |𝐴|  =  √(
𝜕𝑀

𝜕𝑥
)
2
+ (

𝜕𝑀

𝜕𝑦
)
2
+ (

𝜕𝑀

𝜕𝑧
)
2
    

 

donde |𝐴| es equivalente al módulo del gradiente del campo (Fig. 5.4).  

Al igual que la amplitud del gradiente horizontal, el módulo de la señal analítica |𝐴| se utiliza para 

ubicar los bordes de las fuentes (Figs. 5.1g, 5.2g). Cuando los cuerpos causales son poco profundos (es 

decir, la relación entre la profundidad al techo y el ancho del cuerpo magnético es inferior a 0,1), los 

máximos de |𝐴| delimitan sus bordes (Figs. 5.1g, 5.2g). Para cuerpos más profundos, el máximo de |𝐴| se 

desplaza desde los bordes hacia el centro de los cuerpos (cuando la relación entre la profundidad al techo y 

su ancho es mayor a 1,0) (Li 2006). El módulo del gradiente horizontal de las anomalías gravimétricas es 

proporcional a 1/r3, donde r es la distancia entre la fuente y el punto de observación, mientras que su señal 

analítica es proporcional a 1/r4, lo que hace que el primero sea un mejor detector de bordes (Li 2006). En 

el caso de anomalías magnéticas, los filtros varían con una proporción de 1/r4 y 1/r5, respectivamente 

Roest et al. (1992) demostraron que la señal analítica también es válida si la fuente está 

desmagnetizada. También demostraron que para perfiles unidimensionales su forma es independiente de la 

dirección del campo magnético o magnetizaciones remanentes, aunque su amplitud depende de la 

disposición de los cuerpos magnéticos como en el caso de las anomalías magnéticas (Qin 1994; Fairhead 

2004a; Salem et al. 2004). Sin embargo, para fuentes tridimensionales la amplitud de la señal analítica 

depende de la dirección de la magnetización remanente, la dirección del campo inducido, la dirección 

estructural del cuerpo magnetizado con respecto al campo magnético terrestre y la profundidad a la que se 

encuentran el techo y la base del cuerpo magnético (MacLeod et al. 1993; Hsu et al. 1996; Agarwal & 

Shaw 1996; Linping et al. 1997; Qin 1997; etc.). 

Para datos unidimensionales, el módulo de la señal analítica es efectivamente la envolvente de 

todos los posibles cambios de fase de las señales 𝜕𝑀/𝜕𝑧 y |𝜕𝑀/𝜕ℎ|; es decir, cubre todos los cambios 
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posibles en la dirección de las magnetizaciones inducidas y remanentes (Roest et al. 1992). Esto implica 

que para datos magnéticos no es necesario aplicar ninguna reducción al polo o al ecuador al trabajar con 

|𝐴|. En contraste, para datos bidimensionales, Haney et al. (2003) demostraron que |𝐴| no es la envolvente. 

De hecho, hay 15 envolventes posibles. Si M se reduce al polo, entonces el módulo resultante |𝐴𝑅𝑇𝑃| es la 

envolvente de 𝜕𝑀/𝜕𝑧 para todas las variaciones posibles en la inclinación y declinación del campo 

magnético de la Tierra y de la magnetización de la fuente. Si, por el contrario, M se reduce al ecuador, 

entonces |𝐴𝑅𝑇𝐸| se convierte en la envolvente de |𝜕𝑀/𝜕ℎ| para todas las posibles variaciones de inclinación 

y declinación del campo magnético terrestre y de la magnetización de la fuente. Sin embargo, si no se 

conoce la dirección de la magnetización remanente de la fuente, las reducciones no serán completas y las 

envolventes solo cubrirán las posibles variaciones del campo magnético terrestre y no las de la fuente 

(Haney et al. 2003). 

Es importante recalcar que: para datos bidimensionales el módulo |𝐴| depende del campo 

magnético externo y de la magnetización. A pesar de los esfuerzos de varios autores por aclarar este tema 

(e.g. Agarwal & Shaw 1996; Linping et al. 1997; Qin 1997; Fedi & Florio 2001; Salem et al. 2002; Haney 

et al. 2003; Li 2006; Li & Pilkington 2016), aún existe una gran confusión al respecto debido a la gran 

cantidad de estudios que han afirmado lo contrario (e.g. Roest et al. 1992; MacLeod et al. 1993; Qin 1994; 

Hsu et al. 1996; Blakely 1996; Paine et al. 2001; Rajagopalan 2003; Verduzco et al. 2004; Wijns et al. 

2005; Ansari & Alamdar 2009; Luo et al. 2011; Beamish 2012; Nwokeabia et al. 2018; Ibe et al. 2020; 

entre otros). 

 

5.2.2 Fase local y ángulo de inclinación (Tilt Angle) 

El argumento, fase, fase local o fase instantánea (φ) de la señal analítica se define mediante la fórmula del 

argumento del número complejo (Bracewell 1965; Nabighian 1974; Taner et al. 1979; Thurston & Smith 

1997; Akgün 2001; Salem et al. 2005): 

 

5.21) 𝜑 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (
𝐼𝑚(𝐴)

𝑅𝑒(𝐴)
) = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (

𝜕𝑀/𝜕𝑧

 |𝜕𝑀/𝜕ℎ|
) 

 

donde Re(A) e Im(A) son la parte real e imaginaria de A, respectivamente (Fig. 5.4a). Sin embargo, se 

deben hacer unas aclaraciones sobre esta definición:  

a) Primero, obsérvese que la parte real de la señal analítica es el vector de gradiente horizontal, sin 

embargo, solo podemos operar con el módulo del gradiente horizontal.  
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b)         Segundo, la señal analítica se define (ec. 5.18) como una función compleja, análoga a un número 

complejo, y hay cuatro combinaciones posibles para esta función (a + ib, a - ib, b + ia, b - ia). Las cuatro 

variantes se pueden encontrar en la literatura (e.g. Green & Stanley 1975; Atchuta-Rao & Ram-Babu 1980; 

Atchuta-Rao et al. 1981; Ramadass et al. 1987; Ofoegbu & Mohan 1990; Roest et al. 1992; Mohan & 

Anand Babu 1995). Inmediatamente, sigue que el módulo |𝐴| permanecerá sin cambios 

independientemente de la definición aplicada, pero la fase 𝜑 variará según la definición. Por ejemplo, 

debido a esto, algunos autores definen la fase local inversamente (Green & Stanley 1975; Atucha-Rao & 

Ram-Babu 1980; Atucha-Rao et al. 1981; Ramadass et al. 1987; entre otros): 

 

5.22) 𝜑̃ = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (
|𝜕𝑀/𝜕ℎ|

𝜕𝑀/𝜕𝑧
) 

 

Nótese que, si las definiciones son consistentes, las fases 𝜑 y 𝜑̃ son ángulos complementarios (Fig. 5.4a), 

de modo que: 𝑠𝑔𝑛(𝜑) = 𝑠𝑔𝑛(𝜑̃) y, |𝜑| + |𝜑̃| = 90°. El cambio de signo en la ecuación ecuación 5.18 

producirá las mismas relaciones pero con signo contrario. Algunos autores definen la señal analítica de 

acuerdo a la ecuación 5.18, pero la fase se define como 𝜑̃ (Tsokas & Hansen 2000).  

c)          En tercer lugar, cabe señalar que el argumento de las ecuaciones 5.21 y 5.22 en realidad está mal 

definido. Recuérdese que la fase se define como el argumento de un número complejo. Esto, formalmente, 

implica el uso de la función arcotangente de dos parámetros (arctan2 o atan2) que se define para cuatro 

cuadrantes y devuelve un valor único e inequívoco de 𝜑 cuando se pasa de sistemas de coordenadas 

cartesianas a polares: 

5.23) 𝜑 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2(𝐼, 𝑅) =

{
 
 
 

 
 
  𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛(

𝐼
𝑅⁄ )                 𝑖𝑓  𝑅 > 0              

+ 𝜋 2⁄                              𝑖𝑓 𝑅 = 0, 𝐼 > 0

 −𝜋 2⁄                             𝑖𝑓 𝑅 = 0, 𝐼 < 0 

 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛(𝐼 𝑅⁄ ) − 𝜋       𝑖𝑓 𝑅 < 0, 𝐼 < 0

  𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛(𝐼 𝑅⁄ ) + 𝜋       𝑖𝑓 𝑅 < 0, 𝐼 ≥ 0 

 𝑢𝑛𝑑𝑒𝑓𝑖𝑛𝑒𝑑                 𝑖𝑓 𝑅 = 0, 𝐼 = 0

 

donde R e I son la parte real e imaginaria del número complejo, respectivamente. El uso de esta definición 

es particularmente importante cuando se calcula el acimut, que toma valores entre -π y +π (ec. 5.11) (Fig. 

5.4a). En el caso de datos bidimensionales y con 𝜑 definido como en la ecuación 5.21 el uso o no de arctan2 

no parecería traer grandes cambios, ya que (la parte real) el módulo del gradiente horizontal es siempre ≥ 

0. Sin embargo, la función arctan no está definida cuando R = 0 (𝜑 = ±𝜋 ⁄ 2), mientras que arctan2 sí lo 

está. Los máximos y mínimos de esta función son muy valiosos en varios métodos, por lo que este detalle 
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podría ser muy relevante. Aunque es evidente que la mayoría de los autores utilizan la función arctan; no 

suelen indicar qué función tangente utilizan. Sin embargo, en el caso unidimensional los resultados pueden 

variar significativamente con uno u otro (Figs. 5.5a-c), por lo que a partir de ahora detallaremos las 

variaciones que se pueden producir. 

d)      Cuarto, Miller & Singh (1994a; 1994b) fueron los primeros en usar 𝜑 para datos bidimensionales y 

en proponer su uso para localizar límites de cuerpos magnéticos. Estos autores interpretaron la señal 

analítica según el electromagnetismo, donde dos señales perpendiculares definen una elipse de polarización 

(Grant & West 1965; Sheriff 1973; Telford et al. 1990). Desde esta perspectiva, el término "fase" designa 

al ángulo entre las componentes - que en nuestro caso es constante, con un valor de 90° dado por la 

transformada de Hilbert - mientras que el término ángulo de inclinación (tilt angle, tilt derivative (TDR) o 

solamente tilt), se reserva para describir el ángulo φ definido por la ecuación 5.21. Algunos autores 

argumentan que el ángulo de inclinación es diferente de la fase local porque el primero utiliza el valor 

absoluto de la derivada horizontal en el denominador (Verduzco et al. 2004; Fairhead et al. 2004a; Salem 

et al. 2008). Sin embargo, esto solo es cierto para datos unidimensionales. En el caso unidimensional, 

Verduzco et al. (2004) definieron que el ángulo de inclinación debe usar el módulo del gradiente horizontal 

(ec. 5.10), mientras que la definición de la fase local no usa el módulo (e.g. Thurston & Smith 1997; 

Agarwal 2008). Estrictamente hablando, una definición usual del ángulo de inclinación requiere que se use 

el módulo de ambas componentes (ver Sheriff 1973). En análisis de campos potenciales una definición 

equivalente fue propuesta por Cooper & Cowan (2006), pero basada en el ángulo complementario 𝜑̃ 

descripto como una normalización del módulo del gradiente horizontal. En cambio, para datos 

bidimensionales esta diferencia no tiene sentido, como ya señalaron Li & Pilkington (2016). La ecuación 

5.21 determina que se debe operar con el módulo del gradiente horizontal |𝜕𝑀/𝜕ℎ| (ec. 5.9), ya que es 

imposible operar con el vector gradiente, haciendo coincidir la definición de la fase 3D y el ángulo de 

inclinación. 

 

5.3. Generalizaciones matemáticas: señales monogénicas y analíticas directas 

La transformada de Hilbert se define comúnmente para una dimensión, lo que nos permite definir señales 

analíticas en ℝ2 (el plano complejo). En geofísica se han utilizado transformadas de Hilbert en dos 

dimensiones, generando señales analíticas en ℝ3 (dos componentes reales y una componente compleja) 

(Nabighian 1984; Nelson 1986; Ushah 1986). La transformada 2-D de Hilbert de una función 𝐺 = (𝐺𝑥, 𝐺𝑦) 

se puede definir en el dominio de la frecuencia como: 
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5.50) ℋ2𝐷 {𝐺} =
𝑖𝑘⃗ 

 |𝑘|
∙ 𝐺 = (

𝑖𝑘𝑥

 |𝑘|
,
𝑖𝑘𝑦

 |𝑘|
) ∙ (𝐺𝑥, 𝐺𝑦) = (ℋ𝑥,ℋ𝑦) ∙ (𝐺𝑥, 𝐺𝑦) 

 

donde ℋ𝑥 y ℋ𝑦 son las componentes x e y de la transformada de Hilbert (e.g. Nabighian 1984; Nelson 

1986; Ushah 1986; Pedersen 1989; Roest et al. 1992; Debeglia & Corpel 1997)  

Felsberg & Sommer (2000, 2001) también propusieron una generalización de la transformada de 

Hilbert por medio de las transformadas de Riesz. La transformada de Riesz (ℛ) es una transformación lineal 

que transforma la función variable compleja 2D, f{z} ó f{x,y}, con 𝑧 = 𝑥 + 𝑖𝑦, en otra función de variable 

compleja ℛ {𝑓{𝑧}} = −ℋ𝑥{𝑓{𝑧}} + 𝑖ℋ𝑦{𝑓{𝑧}}. Donde ℋ𝑥 y ℋ𝑦 son las componentes x e y de la 

transformada de Riesz de primer orden. En el dominio de la frecuencia, se puede expresar como: 

 

5.51a) ℋ𝑥{𝑓} = ℱ
−1  {𝑖

𝑘𝑥

|𝑘|
ℱ{𝑓}}  

 

5.51b) ℋ𝑦{𝑓} = ℱ
−1  {𝑖

𝑘𝑦

|𝑘|
ℱ{𝑓}} 

 

donde kx, ky son los números de onda asociados con las direcciones x e y, respectivamente. No se necesita 

mucho para darse cuenta de que esta es la misma definición propuesta por los geofísicos 20 años antes. 

Aparentemente, en ciencias de la computación y análisis de imágenes, los científicos desconocían, y aún 

desconocen, en su mayoría, los más de 40 años de uso de estos conceptos por parte de los geofísicos (Ushah 

1986; Felsberg & Sommer 2000; Unser et al. 2009; Bridge 2017), aunque Felsberg & Sommer (2001) 

señalaron que este concepto fue utilizado en la publicación de Nabighian (1984). 

Sin embargo, la formalización matemática de Felsberg & Sommer (2001) permitió no solo 

generalizar la señal analítica para señales bidimensionales, sino también para señales multidimensionales 

por medio de la transformada de Riesz. Estas señales analíticas multidimensionales fueron denominadas 

“señal monogénica”, siendo utilizadas para la detección de bordes y líneas en el análisis de imágenes 

(Felsberg & Sommer 2000; 2001; Hidalgo-Gato et al. 2015; Li & Pilkington 2016). Vale la pena mencionar 

que hay varias generalizaciones de las transformadas 2-D de Hilbert (ver, por ejemplo, Duffin 1957; Unser 

et al. 2009; y referencias), sin embargo, esta definición es la única que da como resultado una generalización 

isotrópica de la señal analítica (Bridge 2017). Reiterando una analogía propuesta por Unser et al. (2009), 

la transformada de Riesz es a la transformada de Hilbert lo que el gradiente es al operador derivada.  
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La interpretación de la señal monogénica como filtro aplicado al análisis de campos potenciales no 

produce más novedades que un cambio de notación, aunque podría aportar nuevas interpretaciones y una 

mejor comprensión respecto a las continuaciones ascendentes y el espacio de escala. 

La señal monogénica se definió como el vector 3D dado por:  

 

5.52) 𝑚𝑠 = (𝑓,ℋ𝑥{𝑓},ℋ𝑦{𝑓}) 

 

donde f =f {x,y} es la parte par de la señal y, ℋ𝑥{𝑓} y ℋ𝑦{𝑓} constituyen la parte impar. Aplicando la 

representación vectorial 3D como en las demás señales (Fig. 5.4c), tenemos que la amplitud o módulo de 

la señal monogénica es: 

 

5.53) |𝑚𝑠| =  √𝑓2 +ℋ𝑥{𝑓}
2 +ℋ𝑦{𝑓}

2 

 

El acimut u orientación viene dado por:  

 

5.54) 𝛼𝑚𝑠 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2 (
ℋ𝑦{𝑓}

ℋ𝑥{𝑓}
) 

 

Y la fase local de la señal monogénica es:  

 

5.55) 𝜑𝑚𝑠 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛2(
√ℋ𝑥{𝑓}

2+ℋ𝑦{𝑓}
2

𝑓
) 

 

Si se comparan las ecuaciones 5.45a y 5.45b con las ecuaciones 5.4, 5.5 y 5.15, se puede ver una 

relación obvia. Si sustituimos la función f por el gradiente vertical del campo escalar M, su transformada 

de Riez ℛ  {𝜕𝑀/𝜕𝑧}  no es más que el gradiente horizontal: ℋ𝑥 {𝜕𝑀/𝜕𝑧} = 𝜕𝑀/𝜕𝑥 y  ℋ𝑦 {𝜕𝑀/𝜕𝑧} =

𝜕𝑀/𝜕𝑦. Con lo cual obtenemos las mismas relaciones descriptas anteriormente, a excepción de la fase 

local, que resulta ser la complementaria 𝜑𝑚𝑠 = 𝜑̃ (Li & Pilkington 2016). Esto ocurre porque Felsberg & 

Sommer (2001) definen la función compleja con f -la derivada vertical en la ecuación 5.18- como la parte 

real. Esta es exactamente la misma observación que se hizo más arriba con respecto a la definición de la 

señal analítica y su fase, ecuaciones 5.21 y 5.22. Los autores hacen este cambio debido a que hacen uso del 

álgebra de cuaterniones, en la que hay una parte real y tres partes imaginarias.  
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Por otro lado, si sustituimos la función f por el campo M, su transformada de Riesz ℛ {𝑀}  viene 

dada por sus transformadas de Hilbert ℋ𝑥{𝑀}  y  ℋ𝑦{𝑀}. Luo et al. (2011) ya definieron esta función 

analítica como la señal analítica directa (DAS): 

 

5.56) 𝐷𝐴𝑆 = ℋ𝑥{𝑀}𝑥 +ℋ𝑦{𝑀}𝑦̂ + 𝑖𝑀𝑧̂ 

 

Análogamente a lo anterior, se definió la amplitud de la señal analítica directa, la amplitud de la 

componente horizontal y la mejora del ángulo de inclinación/fase (Luo et al. 2011):  

  

5.57) |𝐷𝐴𝑆| = √[ℋ𝑥{𝑀}]
2 + [ℋ𝑦{𝑀}]

2
+𝑀2    

 

5.58) |∇𝐻𝐷𝐴𝑆| = √[ℋ𝑥{𝑀}]
2 + [ℋ𝑦{𝑀}]

2
 

 

5.59) 𝜑𝐷𝐴𝑆 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (
𝑀

 |∇𝐻𝐷𝐴𝑆|
) 

 

5.60) 𝛼𝐷𝐴𝑆 = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (
ℋ𝑦{𝑀}

 ℋ𝑥{𝑀}
) 

 

También podríamos definir el ángulo complementario 𝜑̃𝐷𝐴𝑆, los números de onda 𝜑𝐷𝐴𝑆ℎ, y las 

derivadas 𝐷𝐴𝑆𝑗𝑛⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗ ⃗⃗  (Fig. 5.4d) (véase Cooper 2015; Harrouchi et al. 2016). En el campo del análisis de 

imágenes se puede encontrar un método equivalente en los trabajos de Kohlmann (1996), Zang & Sommer 

(2007), Lorenzo-Ginori (2007) y Bernstein et al. (2013). Por ejemplo, en el análisis de imágenes el ángulo 

𝛼𝐷𝐴𝑆, se conoce como orientación local (local orientation, Bridge 2017). 

Se debe tener en cuenta que Ma & Li (2013) también presentaron un método al que denominaron 

“señal analítica directa”. Sin embargo, su método calcula la profundidad y el índice estructural de la fuente 

para datos magnéticos 2D a partir de la señal analítica habitual (ec. 5.18). 

 

5.4. Espacio de escala y continuaciones ascendentes 

Lucrecio (Lucretius 1951 99 aC) en su libro "Sobre la naturaleza del Universo" (cita de la transcripción o 

del comentario o lo que poronga sea) describe cómo las cosas desaparecen a la distancia y cómo parecen 

cambiar. Por ejemplo, cómo se suavizan y reducen a distancia. Siglos después, Mandelbrot (1967) planteó 
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el problema de cómo el perímetro de una isla depende de la regla con la que se mide. Ambos problemas se 

enfrentan al hecho de que la percepción o medición depende de la escala con la que se mire o se mida. En 

el campo computacional, análisis de imágenes y geofísica no hay forma de saber a priori qué escalas son 

las adecuadas para observar y describir estructuras. La metodología habitual para manejar este problema es 

representar la señal en múltiples escalas. Es decir, generar una representación multiescala, una familia de 

señales uniparamétricas donde se suprime la información de otras escalas. La principal motivación es 

simplificar las tareas de procesamiento, suavizar las imágenes o reducir el ruido. 

Matemáticamente, el concepto de escalas no se formalizó hasta hace relativamente poco tiempo 

(Witkin 1984; Koenderink 1984) debido a la necesidad de generar algoritmos de procesamiento de 

imágenes. En el campo de las señales monogénicas, Felsberg & Sommer (2004) definieron un espacio de 

escala de Poisson, en el que se genera una familia de señales 𝑀𝑝{𝑥, 𝑦, ℎ} a partir de una señal original 

𝑀{𝑥, 𝑦} por medio de: 

 

5.61) 𝑀𝑝{𝑥, 𝑦, ℎ} =
ℎ

2𝜋(𝑥2+𝑦2+ℎ2)
∗ 𝑀(𝑥, 𝑦) 

 

donde h es un parámetro de escala no negativo, que controla la resolución de la señal. La misma solución 

ya ha sido postulada por Peters (1949) y Dean (1958) a partir de la teoría del filtro (como notaron Li & 

Pilkington 2016). En el campo de las frecuencias tenemos: 

 

5.62) 𝑀𝑝{𝑥, 𝑦, ℎ} = ℱ
−1  {𝑒

−ℎ√𝑘𝑥
2+𝑘𝑦

2

ℱ{𝑀}} 

 

lo que resulta ser, nada más y nada menos, que la fórmula para la continuación ascendente de un campo 

potencial, donde h es la elevación, expresada en la misma escala que los datos en x e y (Dean 1958; 

Henderson 1970; Jacobsen 1987; etc.). Cuanto mayor sea el valor de h, menores serán los detalles 

estructurales. La fórmula es aún más general (fuera del espacio de la escala) y permite también 

continuaciones descendentes cuando h < 0. Sin embargo, se sabe que el método es inestable (Dean 1958).  

Las continuaciones ascendentes pueden incluso usarse como filtros de banda, combinando dos 

continuaciones de la forma:  

5.63)  𝑀𝑝{𝑥, 𝑦, ℎ} = ℱ
−1  {(𝑒

−2𝜋ℎ1√𝑘𝑥
2+𝑘𝑦

2

− 𝑒
−2𝜋ℎ2√𝑘𝑥

2+𝑘𝑦
2

)ℱ{𝑀}} 
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donde h1 y h2 son parámetros tales que h2> h1 > 0. Felsberg & Sommer (2004) proponen este mismo método 

en su trabajo, aunque este es un filtro ya propuesto por Jacobsen (1987) y utilizado por otros autores en 

diversos enfoques (e.g. Beiki et al. 2012). 

En geofísica es común usar continuaciones ascendentes a varios niveles para filtrar frecuencias 

altas y observar patrones regionales (e.g. Hsu et al. 1998). Hidalgo-Gato et al. (2015) propusieron el cálculo 

de la señal monogénica (o señal analítica habitual) pero utilizando el formalismo del espacio de escala, es 

decir, aplicando continuaciones ascendentes para filtrar el ruido de la señal. Sin embargo,  Nabighian (1974) 

ya utilizaba las continuaciones ascendentes como método para filtrar el ruido previamente al cálculo de la 

señal analítica, al igual que otros autores (e.g. Phillips 1996; 2000; Bastani & Pedersen 2001; Salem et al. 

2002; 2004; 2005; 2008; 2010; Salem & Ravat 2003; Salem & Smith 2005; Beiki 2010; Beamish 2012; 

Feng et al. 2018). Además, varios autores han utilizado familias de continuaciones ascendentes para evaluar 

sus resultados con un enfoque conceptual de multiescala (o similar) (e.g. McGrath 1991; Archibald et al. 

1999; Holden 2000; Fedi 2002; Boschetti 2005; Pinet et al. 2008; Keating 2009; Cella 2009; Srivastava & 

Agarwal 2009; Lahti & Karinen 2010; Jaffal et al. 2010; Amar et al. 2015; Zhou et al. 2016).   
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Figura 5.4. Interpretaciones conceptuales: (a) Relaciones geométricas entre las derivadas de primer orden 

del campo M, el gradiente horizontal, la señal analítica A, el acimut α, la fase 𝜑 y la fase complementaria 

𝜑̃.  (b) Relaciones geométricas entre un campo escalar f y sus transformadas de Riesz, la señal monogénica 

ms, su gradiente horizontal ∇𝐻𝑚𝑠, y ángulos asociados: acimut 𝛼𝑚𝑠, fase 𝜑𝑚𝑠 y fase complementaria 𝜑̃𝑚𝑠. 

(c) Relaciones geométricas entre el campo M y sus transformadas de Hilbert, la señal analítica directa 

(DAS), el gradiente horizontal ∇𝐻𝐷𝐴𝑆, y sus ángulos asociados; acimut αDAS, fase 𝜑𝐷𝐴𝑆 y fase 

complementaria 𝜑̃𝐷𝐴𝑆.  
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Figura 5.5. (a) Anomalía del campo magnético (M) medida en el Terreno Piedra Alta, Uruguay, (b, c) 

Transformadas de Hilbert direccionales del campo en (a) en las direcciones x e y respectivamente. ( d ) 

Módulo de la señal analítica directa. (e) Módulo del gradiente horizontal de la señal analítica directa. (f) 

Fase de la señal analítica directa. (g) Anomalías magnéticas (M) modeladas a partir del mismo prisma 

magnético ubicado a diferentes profundidades (ver Fig. 5.2), (h, i) Transformadas direccionales de Hilbert 

del campo en (g) en las direcciones x e y, respectivamente. (j) Módulo de la señal analítica directa. ( k ) 

Módulo del gradiente horizontal de la señal analítica directa. (l) Fase de la señal analítica directa. Consulte 

la Fig. 5.4. Los límites de la escala de colores se establecieron en tres desviaciones estándar para cada 

figura, excepto para las figuras f y l que están acotadas naturalmente. 
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5.5. Deconvolución de Euler 

La deconvolución de Euler utiliza un modelo físico para producir estimaciones de la localización y 

profundidad de las diversas fuentes que generan el campo potencial analizado. Este método se basa en la 

ecuación de homogeneidad de Euler, la cual asocia un campo potencial con sus derivadas parciales (Hood 

1965; Thompson 1982; Reid et al. 1990; Keating 1998; Mushayandebvu et al. 2001; 2004; Reid 2003; 

Salem & Smith 2005; Cooper 2004). La deconvolución de Euler asume a la configuración en el subsuelo 

como correspondiente a un conjunto de fuentes con geometrías simples como monopolos o dipolos (fuentes 

puntuales y no capas con extensión lateral mucho mayor a su espesor), caracterizadas por un índice 

estructural (SI). Este índice depende del tipo de campo potencial analizado (magnético o gravimétrico) y 

de la geometría que se supone que tienen las fuentes causantes de las anomalías detectadas. Por ejemplo, 

para el caso de un campo magnético, una esfera estaría caracterizada por un índice estructural de 3 y un 

dique por un índice de 1. En la deconvolución se utilizan ventanas móviles, generándose una solución para 

cada una de ellas. 

 Las ventajas de este método radican en que se obtienen soluciones realistas y poco sensibles al 

ruido aleatorio (Bournas et al. 2003), es independiente de la dirección del campo ambiental, de la 

remanencia magnética de las rocas y de la inclinación y rumbo de los cuerpos (Reid et al. 1990; Roest et 

al. 1992). 

 Debido a que el índice estructural resulta, generalmente, un parámetro desconocido, los datos 

suelen ser procesados utilizando diferentes SI, comparándose los correspondientes resultados obtenidos 

considerando el conocimiento geológico de la región estudiada. Este método produce una familia de 

soluciones posibles y estima los errores asociados. La deconvolución de Euler requiere establecer ciertos 

límites y parámetros (sobre la base del conocimiento geológico - estructural de la zona estudiada): por 

ejemplo, definir el error máximo y mínimo considerados aceptables para la profundidad de las soluciones, 

especificar los percentiles de confianza para admitir o no una solución (valores entre 0 y 1), determinar la 

máxima distancia lateral tolerable para las soluciones proporcionadas, fijar el tamaño de la ventana móvil 

con la que se analiza la zona. A su vez, los resultados pueden ser agrupados según su profundidad para 

diferenciar fuentes someras y profundas. También pueden seleccionarse las regiones que presentan mayor 

densidad de soluciones y calcularse valores promedio de las mismas con la finalidad de definir mejor las 

características estructurales de los cuerpos generadores de las anomalías.   

Es importante notar que las soluciones de Euler indican la posición aproximada del centroide del 

cuerpo causativo y que no representan exactamente los bordes de los cuerpos, ya que están sujetas a 

problemas de no unicidad de la solución (Silva et al. 2001; Uieda et al. 2014). Sin embargo, el empleo 
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combinado de los resultados de la deconvolución de Euler junto con otros datos geofísicos y geológicos 

permite organizar e interpretar las soluciones de forma coherente.  

En esta tesis se calcularon las soluciones de Euler mediante el software Oasis Montaj. Para el 

análisis estructural realizado a partir de las anomalías aeromagnetométricas de la región Sur de Uruguay se 

empleó un índice estructural de 1 y un tamaño de ventana de 1 km, con una tolerancia máxima para la 

incertidumbre de la profundidad de 15%. El valor SI fue elegido considerando que corresponde a la 

geometría 3D que mejor puede representar los enjambres de diques y sistemas de fallas estudiados. El 

tamaño de la ventana se seleccionó con la finalidad de individualizar solo estructuras laminares delgadas, 

como diques, fallas y zonas de cizalla en el basamento uruguayo.  Las soluciones de Euler se calcularon 

para las anomalías magnéticas sin reducir al Polo, ya que dicho procesamiento no tiene en cuenta la probable 

existencia de intensas magnetizaciones remanentes naturales. Además, se evaluó la densidad de las 

soluciones para restringir grupos de estas (Hsu 2002; Yao et al. 2004; Chen et al. 2014). Finalmente, las 

soluciones obtenidas se clasificaron en diferentes intervalos de profundidad, tratando de detectar diferencias 

entre soluciones superficiales y profundas. 

Por otra parte, se calcularon soluciones de Euler para las anomalías magnéticas continuadas 

ascendentemente a diferentes altitudes. Este análisis se realizó bajo el supuesto de que la continuación 

ascendente proporciona un medio para obtener imágenes de fuentes a mayor profundidad en la corteza, lo 

que a su vez permite obtener información sobre el buzamiento de las estructuras magnéticas (Archibald et 

al. 1999; Khattach et al. 2004; 2006; Fedi & Pilkington  2012). Sin embargo, las interpretaciones en 

regiones afectadas por probables interferencias entre fuentes se realizaron con cautela debido a posibles 

ambigüedades (Fedi & Pilkington, 2012; Pinet et al. 2008; Amar et al. 2015). 

 

5.6. Representación visual: Color, Sombras y Umbrales 

El arcoíris es probablemente el mapa de colores más utilizado en la comunidad geofísica (Borland & Taylor 

2007) para representar visualmente la intensidad o variación de campos potenciales y otras variables (e.g. 

Taner et al. 1979). Algunos revisores incluso obligaron a los autores a presentar sus datos usando arcoíris). 

En estudios de magnetismo, el mapa de contraste de colores rojo-azul (frío-cálido) para representar la 

dipolaridad del campo es también uno de los más populares. Incluso estas paletas han sido los colores 

predeterminados para muchos programas (Borland & Taylor 2007).  

Sin embargo, a pesar de la popularidad y el uso casi dogmático de tales paletas de colores, los 

arcoíris y las paletas divergentes no son la opción adecuada para la representación visual, como muestran 

múltiples investigaciones (Rogowitz & Treinish 1996; 1998; Borland & Taylor 2007; Light & Bartlein 
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2004; Ware et al. 2017; Liu & Heer 2018; Thyng 2020). De hecho, es bien sabido que el mapa de colores 

del arcoíris genera artefactos visuales.   

Además, los colores o, más exactamente, las tonalidades no son apropiados para representar 

información de magnitud (Light & Bartlein 2004; Rogowitz & Treinish 1996; 1998). La luminancia (la 

intensidad de la luz, es decir, el contraste entre negro y blanco) y la saturación (ausencia o presencia de 

color) son las variables que se deben elegir a la hora de generar mapas de color. En particular, la visión 

humana es especialmente eficiente para detectar variaciones de luminancia (Light & Bartlein 2004; Borland 

& Taylor 2007; Rogowitz & Treinish 1996; 1998; Liu & Heer 2018).  

El arcoíris y los mapas azul-rojo son prácticamente isoluminantes, es decir, mantienen casi la 

misma luminancia en grandes porciones, lo que genera pérdida de detalles (Borland & Taylor 2007). 

Además, afecta la interpretación de varias otras formas claras: (i) no transmite una continuidad en los 

valores, sino que da la impresión de cambios abruptos que generan saltos, ya que la mente humana tiende 

a agrupar por colores; (ii) el amarillo y el cian captan toda la atención visual, ya que sus luminancias son 

más altas y los cambios de color son perceptivamente más rápidos en estos dos colores que en el resto 

(Moreland, 2009); (iii) genera un efecto de curvas de nivel, que resalta específicamente los niveles por su 

color. Naturalmente, tendemos a identificar los niveles con color amarillo o cian, incluso si no tienen un 

significado físico. Además, las regiones de colores cálidos o saturados parecen más extensas que las no 

saturadas (Silva et al. 2011). 

Todo ello si tenemos una visión normal, si el observador sufre algún grado de daltonismo (el 7% 

de la población caucásica europea, el 4% de los asiáticos y el 3% de los africanos) su capacidad para 

interpretar la información codificada en un arcoíris se reducirá a cero (Light & Bartlein 2004; De Paor et 

al. 2017; Crameri et al. 2020). La inclusión también es un problema en la presentación de datos científicos. 

Evitar cualquier mapa de colores que incluya tanto el rojo como el verde, que parecen idénticos para el tipo 

de daltonismo más común, debe ser una premisa fundamental a la hora de implementar mapas de colores. 

Los mapas divergentes, que tienen dos colores en los extremos y uno neutro en el centro (por 

ejemplo, azul, blanco, rojo), son más apropiados para usuarios con daltonismo. Pero este tipo de mapas son 

apropiados solo cuando queremos resaltar valores en relación con un punto crítico (Moreland 2009; Kulesza 

et al. 2017; Ware et al. 2017; Thyng  2020). Su utilidad en el caso de anomalías de campos potenciales es 

natural, cuando queremos diferenciar específicamente anomalías positivas de negativas. Pero esto puede 

ser engañoso en ciertas interpretaciones. Muchas anomalías tienen una estructura dipolar con un mínimo y 

un máximo, pero el mínimo no tiene por qué tener valores negativos -o el máximo podría no alcanzar 

valores positivos- y podría pasar desapercibida por la elección de los colores. 

Además, existen problemas con la impresión en blanco y negro, que, aunque hoy en día es cada vez 

menos importante, sigue siendo una práctica común tanto para revistas como a nivel universitario y 
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doméstico. Tanto el arcoíris como muchos mapas divergentes ya no se pueden interpretar en blanco y negro 

(Borland & Taylor 2007; Thyng 2020). 

El degradado de grises es quizás el mapa de color más básico, intuitivo y eficaz (e.g. Ware et al. 

2017). Sin embargo, la luminancia por sí sola es un problema, ya que la percepción del color depende del 

contexto (Moreland 2009). Son famosas las ilusiones ópticas en las que el mismo tono de gris aparece 

diferente cuando cambia la luminancia de su entorno. También es inapropiado para el renderizado 3D ya 

que interfiere con la luz y la sombra (Moreland 2009).  

Para solucionar este problema existen múltiples mapas perceptuales de color que se basan en la 

variación de luminancia para representar la información, en los que se utiliza el color para reforzar la 

información de luminancia. El color en particular ayuda a leer números y diferenciar niveles. De mapas de 

colores como parula, viridis, magma, inferno, batlow (van der Walt et al. 2015; Kindlmann et al. 2002; 

Crameri et al. 2020; etc.) existe una gran variedad de opciones, así como herramientas y técnicas para 

generar y validar nuevos mapas de color (Samsel et al. 2019; Crameri et al. 2020; Niccoli 2014; Ware et 

al. 2017; etc.). Algunos softwares ya han reconocido este problema y han cambiado sus mapas de colores 

predeterminados, por ejemplo: Python ahora usa viridis y Matlab parula. Está incluso el mapa de colores 

turbo, una versión del arcoíris que, aunque sigue sin ser lineal en su iluminación, es más suave, sin 

introducir falsos detalles (Mikhailov 2019). 

Elegir una paleta adecuada también es importante cuando se trabaja con datos cíclicos como fase o 

acimut (Thyng 2020; Crameri et al. 2020). El acimut en las figuras 5.1d y 5.2d se representó con un 

gradiente de color cíclico, en contraste. Con los datos cíclicos nos encontramos con una situación en la que, 

aunque hay transiciones bruscas en el valor numérico, la interpretación angular de estos valores límite 

resulta ser la misma. 

La selección del mapa de colores es un tema importante, que debe tomarse con seriedad, con bases 

científicas y prácticas, y no simplemente porque es hermoso o porque es una costumbre en nuestro campo 

científico. Resulta irónico que después de un minucioso trabajo científico de calibración de instrumentos y 

recolección y procesamiento de datos, los resultados puedan arruinarse, distorsionarse o malinterpretarse 

debido a la elección de la representación visual (Light & Bartlein 2004; Borland & Taylor 2007; Rogowitz 

& Treinish 1996; 1998). En algunas circunstancias, puede incluso ser necesaria la combinación de varias 

representaciones de los mismos datos (Taner et al. 1979). 

Otro aspecto mal informado en la presentación de datos son los umbrales de saturación de las 

imágenes, o el método con el que se estableció. En la figura 5.6, el mismo conjunto de datos se representa 

varias veces, pero con diferentes límites para la barra de colores. La figura 5.6a muestra una imagen en la 

que el máximo y el mínimo en la distribución de datos determinan automáticamente los límites de la escala 

de colores. En cambio, las figuras  5.6b y 6c muestran diferentes límites para la escala de colores establecida 
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usando la desviación estándar de los datos, 6σ y 1σ, respectivamente. Si bien la forma de presentación de 

los datos no debe afectar el análisis y los resultados obtenidos, sí puede afectar las interpretaciones y algunos 

métodos en los que el investigador, por ejemplo, tiene que establecer límites para la detección de máximos 

y mínimos. El método de utilizar la desviación estándar es particularmente utilizado cuando los datos 

presentan valores extremos que afectan sensiblemente su visualización, aunque no siempre se menciona 

adecuadamente su uso en la presentación de los resultados. En los ejemplos modelados en este trabajo se 

obtuvieron señales muy intensas de cuerpos superficiales y señales muy débiles de cuerpos profundos que 

pasan prácticamente desapercibidas. Inmediatamente se nota que los cuerpos más superficiales pierden 

definición en los bordes por saturación, pero al mismo tiempo, la señal de los cuerpos más profundos se 

hace más notoria. 

 

Figura 5.6. Señal analítica representada con diferentes límites de barra de colores. (a) límites determinados 

por el máximo y el mínimo en la distribución de datos. (b) umbrales establecidos en seis desviaciones 

estándar de la señal. (c) umbrales establecidos en una desviación estándar de la señal. 
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6 

Resultados: Revisión de los métodos espectrales 

 

 

 

6.1. Introducción 

 

A pesar de su aparente simplicidad, a la hora de aplicar los diferentes métodos espectrales, pueden 

observarse una multitud de fallas metodológicas, inexactitudes y / o errores en la literatura, 

incluso para el caso del modelo más simple (véase Núñez Demarco et al. 2021). Por ejemplo, 

algunos autores apenas indican qué modelo o condiciones se aplicaron (e.g. Azab 2014; Elitok & 

Dolmaz 2008; Ikumbur et al. 2013; Xiong et al. 2016; Li et al. 2017; Mono et al. 2018; Astort et 

al. 2019; Usman et al. 2019). En muchos casos, el ajuste de curvas se realiza a mano (total o 

parcialmente) lo que no representa un problema, excepto porque, en la búsqueda de un resultado 

geológicamente coherente, generalmente se descuidan varias condiciones matemáticas 

fundamentales. Este componente artesanal, unido a un conocimiento insuficiente de las 

limitaciones teóricas y prácticas de cada método, y a un tratamiento poco riguroso de los 

parámetros secundarios (que no siempre están claramente establecidos) contribuye a hacer de 

estos métodos algo dudoso y oscuro.  

En este capítulo se revisan los diferentes métodos enfatizando sus limitaciones, 

condiciones de validez, problemas y puntos sensibles.  

 

6.2. Consideraciones sobre el método del centroide 

 

Las profundidades Zt y Zo no solo deben calcularse en rangos de n completamente diferentes, sino 

que también deben calcularse usando ecuaciones diferentes (ecs. 4.6 y 4.9). Este no es un 

problema menor, ya que existen varias publicaciones que calculan Zt y Zo en los mismos rangos 

de números de onda (e.g. Ates et al. 2005; Bansal et al. 2011; Zaher et al. 2018; Guimaraes et al. 

2014; Elbarbary et al. 2018; Quintero et al. 2019) o en diferentes rangos pero utilizando la misma 

curva (e.g. Bello et al.2017; Idarraga-García & Vargaz 2018; Aliyu et al. 2018). Además, algunas 

publicaciones utilizan ecuaciones o unidades incorrectas (Usman et al. 2018). Errores como estos 

invalidan automáticamente los resultados obtenidos, ya que carecen de significado físico y 
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geológico. Esto enfatiza la importancia del rigor teórico y metodológico  por lo que se discuten 

algunos aspectos fundamentales para la correcta aplicación del método.  

 

6.3. Sistemas de unidades  

 

Los números de onda se pueden expresar en radianes/km (también denotados como 2π/km) o 

ciclos/km (también 1/km). Incluso, a veces los números de onda pueden ser sustituidos por la 

frecuencia espacial también expresada en unidades de 1/km (este es un problema bien conocido 

con las unidades adimensionales (ver Mohr & Phillips 2014). Además, las unidades terrestres 

pueden estar en metros o kilómetros. Este aspecto, sumado al hecho de que los números de onda 

y las ecuaciones se suelen utilizar sin especificar las unidades, ha dado lugar a varias confusiones 

(Ravat et al. 2007). En este texto se utilizan números de onda expresados en rad/km. Sin embargo, 

si el número de onda se expresa en ciclos/km, o si se utilizan frecuencias expresadas en 1/km, las 

ecuaciones 4.6 y 4.9 deben corregirse con un factor 2π, de modo que Z = pendiente/2π (ver Okubo 

et al. 1985; Ravat et al. 2007). Además, es importante enfatizar que las ecuaciones del método 

espectral se pueden expresar usando la densidad espectral de potencia 𝑃(|𝑛|) o la densidad 

espectral de amplitud [𝑷(𝒏)]
𝟏

𝟐⁄  involucrando diferentes factores (correcciones) en la pendiente - 

por ejemplo, obsérvese que las ecuaciones 4.5 y 4.6 difieren por un factor de 2 en la pendiente. 

Lo mismo ocurre con la densidad espectral de potencia escalada en frecuencia [𝑷(𝒏)] |𝒏|⁄ , y la 

densidad espectral de amplitud escalada en frecuencia [𝑷(𝒏)]
𝟏

𝟐⁄ |𝒏|⁄ . A pesar de las advertencias 

de varios autores (e.g. Ravat et al. 2007; Bonde et al. 2014; Núñez Demarco et al. 2021), esto 

sigue siendo un punto de confusión: algunas publicaciones parecen tener correcciones erróneas 

porque sus ecuaciones y unidades de número de onda no son consistentes entre ellas (e.g. Dolmaz 

et al. 2005a; Qingqing et al. 2008; Bilim et al. 2011; Hisarli et al. 2011; Githiri et al. 2012; Saleh 

et al. 2012; Hsieh et al. 2014; Afshar et al. 2016; Mousa et al. 2017; Aydemir et al. 2018; Quintero 

et al. 2019), sumado a que en algunos otros trabajos se utiliza un sistema de unidades incorrecto 

(e.g. Azab 2014; Usman et al. 2018). 

 

6.4.  Rangos de números de onda 

 

Otra de las complejidades del método radica en definir los rangos de números de onda en los que 

se deben calcular Zt y Zo (véase Núñez Demarco et al. 2021). La mayoría de los autores no 

especifican estos rangos de números de onda (de 72 artículos evaluados solo ocho indican 

explícitamente los rangos donde se realizaron las mediciones) y, por lo general, el rango utilizado 

se selecciona a mano de acuerdo con el patrón observado en cada espectro, en cada ventana (de 

los ocho artículos mencionados solo cinco utilizan intervalos fijos). Los rangos utilizado por 
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diferentes autores para calcular Zo y Zt suelen superponerse, a pesar de que las condiciones 

teóricas indican lo contrario.  

Sin embargo, los intervalos de validez pueden calcularse simplemente al comparar las 

ecuaciones 4.4 y 4.5 para el cálculo de Zt, y las ecuaciones 4.7 y 4.8 para calcular Zo. Los valores 

de número de onda en los que la aproximación lineal es válida (o precisa) se pueden calcular 

mediante la diferencia matemática entre la pendiente de la aproximación lineal y la pendiente del 

modelo teórico general, dada por: 

 

6.1)  𝑠𝑙𝑜𝑝𝑒 𝑑𝑖𝑓𝑓𝑒𝑟𝑒𝑛𝑐𝑒 = |
𝑓(𝑛𝑖+1)−𝑓(𝑛𝑖)

𝑛𝑖+1−𝑛𝑖
−

𝑔(𝑛𝑖+1)−𝑔(𝑛𝑖)

𝑛𝑖+1−𝑛𝑖
| 

 

donde f(n) es la curva teórica, g(n) es la aproximación lineal y n el número de onda. La figura 6.1 

muestra la diferencia porcentual en pendiente y curvas entre las ecuaciones 4.4 y 4.5 y la figura 

6.2 muestra la diferencia porcentual en pendiente y curvas entre las ecuaciones 4.7 y 4.8, para 

diferentes valores de Zt, Zo y n. Se aplicó el logaritmo a las ecuaciones 4.7 y 4.8, que también 

fueron divididas por el cálculo de la diferencia de pendiente anterior ln(n), por lo que las 

pendientes representan profundidades como en la ecuación 4.9. En este contexto, la diferencia de 

pendiente es directamente la diferencia de profundidad entre la aproximación lineal y la curva 

teórica. En las regiones (rangos de números de onda) en las que el ajuste lineal a Zt y Zo es válido, 

la diferencia de pendiente debe tender a cero. Las figuras 6.1 y 6.2 muestran que estas regiones 

de validez dependen de n y ΔZ=(Zb-Zt)=2.(Zo-Zt) y que la variación de Zt no modifica 

sustancialmente los resultados. 

Se puede observar que Zt se puede calcular con seguridad en casi todos los rangos de n > 

0,05 rad/km, donde las ecuaciones 4.4 y 4.5 muestran un buen ajuste, con una diferencia de menos 

del 5% entre ellas (Figs. 6.2a -h). En general, la región de confianza para calcular Zt es incluso 

mayor. Zt se puede calcular con seguridad para n > 0,1 o incluso  n > 0,3 rad/km. Por otro lado, 

el error puede ser extremadamente grande cerca de cero (n < 0,05 rad/km), alcanzando valores 

100 veces mayores que el Zt real (nótese que en la figura 6.1 la barra de color tiene su límite en 

100% de diferencia de pendiente, pero las diferencias llegan a ser incluso mayores). Por el 

contrario, se pueden obtener valores muy precisos (menos del 5% de error) en la región n 

adecuada.  

La región de medición precisa depende del espesor de la capa magnética (ΔZ) y de Zt 

(Figs. 6.1a-d). En este sentido, a pesar de que las ecuaciones 4.4 y 4.5 muestran un aparente buen 

ajuste en n = 0,05 o 0,1 rad/km (Figs. 6.1e, f, g, h), las regiones de n en que los resultados pueden 

diferir entre 0% y 100% dependen de los valores de ΔZ y Zt (comparar las Figs. 6.1a y d). Por 

ejemplo, un error de 1 km en interfaces profundas puede ser insignificante, pero se vuelve 

inaceptable si se trata de localizar fuentes poco profundas. Para fuentes profundas, con Zt mayor 
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a 5 km (ver Figs. 6.1 c, d), Zt debe calcularse en n > 0,05 rad/km. Mientras tanto, para fuentes de 

menos de 40 km de espesor, Zt debe calcularse en n > 0,1 rad/km  o n > 0,2 rad/km. Para fuentes 

someras, con Zt menor a 5 km, Zt puede calcularse con seguridad en n > 0,2 rad/km si la fuente 

tiene más de 40 km de espesor; y, en n> 0,3 rad/km si el espesor de la fuente está entre 20 y 40 

km. Sin embargo, para fuentes someras de menos de 20 km de espesor, Zt necesita ser calculado 

en números de onda cada vez más grandes. Además, para fuentes laminares, de menos de 2 km 

de espesor (independientemente del valor de Zt), el método para calcular Zt parece no ser práctico, 

ya que el error se vuelve mayor que los resultados. 

Por otro lado, la aproximación lineal para calcular Zo muestra un comportamiento inverso 

(Fig. 6.2). El rango de números de onda en el que la aproximación lineal es válida aumenta a 

medida que ΔZ se acerca a cero. Para capas magnéticas de más de 50 km de espesor, la 

aproximación lineal solo es válida (con una diferencia inferior al 20%) entre 0 y 0,02 rad/km o 

menos. Para capas magnéticas con espesores de entre 50 km y 25 km, la aproximación lineal es 

válida para números de onda de 0 a 0,05 rad/km. Para capas magnéticas con espesores de entre 

25 km y 10 km, la aproximación lineal es válida para números de onda de 0 a 0,1 rad/km. Si la 

capa magnética tiene menos de 10 km de espesor, el rango válido puede extenderse a números de 

onda cada vez mayores. A efectos prácticos, el rango de números de onda entre 0 y 0,05 rad/km 

parece ser la región más segura para calcular Zo, especialmente cuando se desconocen Zt y ΔZ. 

Además, la región de confianza de Zo es menos sensible a las variaciones de Zt. 

Núñez Demarco et al. (2021) mostraron que apenas 30 de 68 artículos (44%) calculan Zt 

en los rangos de números de onda apropiados (n > 0,05) y que 21 de 68 (30%) calculan Zt en 

regiones que incluyen rangos inválidos (n < 0,05) o que son demasiado estrechas y cercanas a 

regiones sensibles (0,05 < n < 0,2). Por otra parte, solo tres de 63 artículos (4%) calculan Zo en 

la región de número de onda pertinente (n < 0,05) y apenas cinco artículos (8%) en números de 

onda inferiores a 0,1 rad/km. Este hecho es sobresaliente, ya que algunos de los cálculos 

realizados en la región de número de onda incorrecta pueden dar lugar a más de 40 km de error, 

invalidando totalmente los resultados. Curiosamente, la región de número de onda en la que es 

metodológicamente válido calcular Zo suele evitarse o filtrarse, ya que se considera que los 

resultados obtenidos en dicho rango son sobreestimaciones o están afectados por ruido de longitud 

de onda larga provocado por anomalías superficiales, características topográficas o campos 

regionales (Tanaka et al. 1999; Okubo et al. 1985; Blakely 1988; Ravat et al. 2007; Trifonova et 

al. 2009; Bansal et al. 2013). 
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Figura 6.1. Regiones de confianza para el cálculo de la profundidad al techo de la fuente 

magnética (Zt). Los gráficos (a), (b), (c) y (d) presentan el porcentaje de la diferencia absoluta de 

pendiente (ec. 6.1) entre las curvas correspondientes a las ecuaciones 4.4 y 4.5 para diferentes 

valores de n, Zt y Z = (Zb – Zt) = 2(Zo – Zt). Téngase en cuenta que como Zt es la pendiente en 

la ecuación 4.5, la diferencia de pendiente representa directamente la diferencia/error de Zt en km. 

Los colores claros representan el rango de número de onda en el que la diferencia entre curvas es 

cercano a cero (en otras palabras, cuando las ecuaciones 4.4 y 4.5 son equivalentes). (a) Zt = 0,1 

km, (b) Zt = 1 km, (c) Zt = 10 km, (d) Zt = 20 km. Los gráficos (e), (f), (g) y (h) presentan curvas 

correspondientes a las ecuaciones 4.4 (rojo) y 4.5 (azul, línea discontinua) para el caso particular 

de Z = 50 km y diferentes valores de Zt , (e) Zt = 0,1 km, (f) Zt = 1 km, (g) Zt = 10 km, (h) Zt = 

20 km. 
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Figura 6.2. Regiones de confianza para el cálculo de la profundidad al baricentro de la fuente 

magnética (Zo). Los gráficos (a), (b), (c) y (d) presentan el porcentaje de la diferencia absoluta de 

pendiente (ec. 6.1) entre las curvas correspondientes a las ecuaciones 4.7 y 4.8 para diferentes 

valores de n, Zt y Z = (Zb – Zt) = 2(Zo – Zt). La diferencia de pendiente fue calculada tras dividir 

las ecuaciones 4.7 y 4.8 por n y aplicando logaritmos para que las pendientes representen 

profundidades como en la ecuación 4.9. En estas condiciones, la diferencia de pendiente 

representa directamente la diferencia/error de Zo en km. Los colores claros representan el rango 

de número de onda en el que las ecuaciones 4.7 y 4.8 son equivalentes. (i) Zt = 0,1 km, (j) Zt = 1 

km, (k) Zt = 10 km, (l) Zt = 20 km. Los gráficos (e), (f), (g) y (h) presentan curvas correspondientes 

a las ecuaciones 4.7 (rojo) y 4.8 (línea discontinua azul) para Z = 50 y diferentes valores de Zt, 

(e) Zt = 0,1 km, (f) Zt = 1 km, (g) Zt = 10 km, (h) Zt = 20 km. 
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6.5.  Interpretación del método   

 

Otros problemas surgen de la aplicación e interpretación del método descripto. En el método 

básico propuesto por Blakely (1996), la fuente magnética es una sola capa con magnetización 

aleatoria. Sin embargo, si el cuerpo magnético está compuesto por múltiples capas magnéticas 

(estratos, flujos de lava, etc.) los cálculos de Zt y Zo corresponderán a un valor promedio de la 

suma de espectros de potencia de estas capas, lo que conducirá a una estimación e interpretación 

incorrectas de Zb (Spector & Grant 1970; Hildenbrand et al. 1993; Okubo & Matsunaga 1994; 

Chiozzi et al. 2005; Ravat et al. 2007). En su modelo, Spector & Grant (1970) asumieron que la 

anomalía magnética estudiada es producida por un gran número de bloques dispuestos 

aleatoriamente a diferentes profundidades, pero demostraron (siguiendo los postulados de la 

mecánica estadística) que el espectro de potencia general sigue la media de los espectros de 

potencia de todas las fuentes magnéticas (al igual que en el modelo de Blakely 1996). En 

consecuencia, Zt y Zo podrían reflejar señales de diferentes capas; Zt podría indicar la parte 

superior de la capa más superficial, mientras que la señal de Zo podría provenir 

predominantemente de otra capa y, en consecuencia, Zb producirá un resultado sin sentido 

(Spector & Grant 1970; Okubo & Matsunaga 1994; Ravat et al. 2007). Además, Spector & Grant 

(1970) indican que en el caso especial de dos capas magnéticas, y solo cuando no se puede detectar 

la base de la capa más profunda, el espectro puede efectivamente extenderse en dos partes, 

reflejando las dos fuentes magnéticas. A pesar de esto, algunos autores interpretan sus resultados 

asumiendo un modelo multicapa, por lo que calculan varios Zt y Zo en diferentes rangos de n, 

argumentando que las diferentes pendientes observadas en el espectro reflejan las distintas capas 

involucradas (e.g. Connard et al. 1983; Hildenbrand et al. 1993; Nwobgo 1998; Ebbing et al. 

2009; Abbass & Mallam 2013; Guimaraes 2014; Azab 2014; Saibi et al. 2015; Gomes et al. 2015; 

Harrouchi et al. 2016; Abderbi et al. 2017; Mousa et al. 2017). Sin embargo, el marco teórico 

para tales interpretaciones no está claro, ya que contradice las condiciones matemáticas del 

modelo aplicado. Por otra parte, García-Abdeslem & Ness (1994) demostraron a través de  

modelación que los cambios de pendiente del espectro, “que muchas veces se interpretan como 

horizontes magnéticos intermedios”, surgen como resultado de las dimensiones horizontales de 

la fuente, y no por la presencia de una segunda o tercera capa (ver también Spector & Grant 1970; 

Okubo et al. 2003). 

Para evaluar la validez del modelo multicapa, se construyeron cuatro modelos sintéticos 

compuestos por tres capas cada uno (Fig. 6.3), con diferentes configuraciones o propiedades. Las 

figuras 6.3a - d muestran para cada modelo, el espectro producido por cada capa (líneas de 

colores) y el espectro resultante de sumar los espectros individuales (línea negra continua). Los 

espectros de las capas se calcularon utilizando la ecuación 4.3, que solo depende de Zt, Zb y la 
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constante A, que condensa las propiedades magnéticas del cuerpo. El primer modelo (Fig. 3a) es 

un modelo de referencia trivial, compuesto por tres capas con el mismo valor A constante. El 

segundo modelo (Fig. 3b) usa la misma configuración que el primero, pero dando diferentes 

valores a la constante A correspondiente a cada capa. El tercer modelo (Fig. 3c) simula una capa 

superficial con intensa magnetización, que podría representar una colada basáltica. Por el 

contrario, el cuarto modelo (Fig. 3d) simula una capa profunda con una magnetización muy 

intensa, que puede considerarse una primera aproximación al efecto Hopkinson. En todos los 

modelos, Zt y Zb (pendientes) se calcularon mediante las ecuaciones 4.6, 4.9 y 4.10. Las 

pendientes, correspondientes a los valores de Zt y Zb,  se calcularon en todos los segmentos 

discretos de las curvas correspondientes a cada capa y en la suma de espectros (Figs. 3e-l) 

(obsérvese que la suma de espectros y el promedio de los espectros tienen la misma pendiente 

cuando se aplica el logaritmo). En todos los modelos, los gráficos de Zt (Fig. 3e-h) muestran que 

cada espectro individual converge al valor de Zt correspondiente a la profundidad real del techo 

de cada capa, mientras que en el caso de la suma de los espectros, Zt converge al valor 

correspondiente a la capa más superficial (el área en la que no se debe calcular Zt se muestra en 

gris; consulte la Fig. 6.1). Sin embargo, en el segundo modelo, si los valores se estiman en rangos 

de números de onda bajos, Zt puede reflejar valores intermedios entre las dos capas más 

superficiales (Fig. 3f).  

Los gráficos de Zb (Figs. 3i-1) muestran que Zb converge aproximadamente a la 

profundidad real de la base de cada capa, para números de onda cercanos a cero (un círculo en las 

gráficas indica cuando los valores calculados coinciden exactamente con Zb real). Los espectros 

resultantes de la suma de las capas parecen converger a la profundidad de la base de la  capa más 

profunda. Sin embargo, en el primer, segundo y cuarto modelo, Zb medido en la región válida de 

n excede el valor real. El efecto es particularmente notable en el cuarto modelo, donde la curva 

alcanza la región de validez fuera de la escala. Estos resultados muestran cuán sensible puede ser 

Zb a la configuración de las fuentes. 

Además, se puede ver que para números de onda n > 0,2 rad/km los valores calculados a 

partir del espectro promedio convergen a valores cercanos a Zb de la capa más superficial (Figs. 

3i-k). Sin embargo, los resultados son variables según la configuración; en el segundo modelo los 

valores de Zb calculados entre 0,2 y 0,5 rad/km son más profundos que la base de la capa más 

superficial; mientras que en el cuarto modelo los valores de Zb calculados entre 0,2 y 0,5 rad/km 

son menos profundos que el Zb de la capa más superficial. Además, estos ejemplos muestran que 

los valores de la capa intermedia no se pueden calcular de forma segura, ya que se puede obtener 

cualquier Zb intermedio. 

Cabe señalar que en estos modelos sintéticos estamos analizando espectros teóricos; los 

espectros reales también contendrían ruido. Además, si la capa es muy profunda, la amplitud de 

la señal puede ser rápidamente sobrepasada por el ruido, dificultando el cálculo de la pendiente y 
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añadiendo nuevas fuentes de error. Sin embargo, en un escenario real, las pendientes se miden en 

intervalos específicos del espectro, lo que da como resultado una pendiente promedio para esa 

región del espectro. Este "promedio" ayuda a superar los problemas de ruido y reducir la 

desviación de sobreestimaciones y subestimaciones. 

  Por otro lado, el método también requiere fuentes con magnetización aleatoria. Sin 

embargo, esta suposición implica grandes simplificaciones geológicas que deben analizarse 

cuidadosamente (Blakely 1988). Varios escenarios geológicos no cumplen con este requisito. La 

corteza oceánica, por ejemplo, es bien conocida por tener un patron magnético en bandas 

alternadas, y ha sido evitada en la mayoría de los estudios espectrales (aunque hay algunas 

excepciones, por ejemplo, Harrison & Carle 1981; Li 2011; Li et al. 2013; 2017; Gailler et al. 

2016; Tanaka 2017). Sin embargo, Wang & Liu (2018) modelaron la corteza oceánica y sus 

efectos en los espectros de energía. Estos autores concluyeron que las profundidades de las fuentes 

en la corteza oceánica todavía se pueden estimar utilizando los espectros de potencia. Los mejores 

resultados se obtienen cuando se utilizan los espectros de potencia perpendiculares a las anomalías 

oceánicas. No obstante, también muestran que los espectros de potencia promediados radiales dan 

una buena estimación de la profundidad real. 

 

 

 

Figura 6.3. Modelos sintéticos multicapa: las figuras (a), (b), (c) y (d) muestran la configuración 

del modelo y los espectros de potencia generados por cada capa del mismo color, según la 

ecuación 4.3 y la suma de los espectros (línea negra continua). Cada columna de gráficos 

representa el mismo modelo. Los paneles (e), (f), (g) y (h) representan los valores de Zt calculados 

de acuerdo con la ecuación 4.6 para cada segmento discreto de los espectros. Las figuras (i), (j), 

(k) y (l) representan el valor de Zb calculado según las ecuaciones 4.9 y 4.10 para cada segmento 
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discreto de los espectros. Las áreas grises muestran las regiones en las cuales, Zt y Zb no deben 

calcularse de acuerdo con las figuras 1 y 2. 

 

 

6.6. Consideraciones sobre los métodos de forward modeling y pico espectral   

 

Con relación al método del pico espectral, la figura 6.4 muestra los resultados obtenidos al variar 

los parámetros en las ecuaciones 4.11 y 4.12.  Las figuras 6.4a-i resaltan el pico espectral en cada 

curva, mientras que la constante A debe ser positiva y su valor simplemente escala la curva teórica 

hacia arriba o hacia abajo (Figs. 6.4a, b, c). Los valores de Zt y Zb afectan la posición del pico 

espectral y también escalan la curva hacia arriba y hacia abajo (Figs. 6.4f, i). Zt controla la forma 

de la curva, especialmente para números de onda elevados. Además, el pico espectral se vuelve 

más estrecho a medida que aumenta Zt (Figs. 6.4a, b, c, g, h, i). Para cuerpos poco profundos (Zt 

<10 km o Zb <10 km), las variaciones en Zt y Zb producen grandes cambios en la posición del 

pico espectral (ver Figs. 6.4d, g). A medida que Zb aumenta, las variaciones en la posición del 

pico espectral debido a cambios en Zt disminuyen (Figs. 6.4d, e, f). A medida que Zt aumenta y 

los cuerpos son más profundos, las diferencias en la posición del pico decrecen (ver Figs. 6.4g, h, 

i). En consecuencia, para cuerpos más profundos, con Zt y Zb elevados, las diferencias en las 

posiciones de los picos espectrales se vuelven mínimas (ver Figs. 6.4e, f, h, i). Además, la 

amplitud aumenta a medida que aumenta la diferencia entre Zt y Zb (ver Figs. 6.4d, e, f). La figura 

6.4k muestra las soluciones en número de onda de la ecuación 4.12, es decir, las posiciones de los 

picos espectrales para todas las diferentes configuraciones de Zt y Zb. Puede verse que la posición 

del pico espectral varía ligeramente entre 0 y 0,1 rad/km cuando Zt y Zb son ambos mayores que 

~ 10 km. 

Las limitaciones del método del pico espectral radican en la identificación del pico, a 

veces inexistente, y también en la no-unicidad de las soluciones. Blakely (1996) advierte que esta 

determinación depende de las partes del espectro con números de onda menores, siendo dicha 

región susceptible al ruido de varias fuentes. Ravat et al. (2007) realizaron un análisis cuidadoso, 

concluyendo que este método ofrece mejores resultados si se utilizan ventanas grandes, ya que, 

según estos autores, los picos espectrales están presentes si las ventanas son lo suficientemente 

grandes como para capturar buenas señales correspondientes a números de onda bajos (Rajaram 

et al. 2009; Ravat et al. 2007). Sin embargo, según su estudio, los picos espectrales en el espectro 

de potencia radial se observan solo cuando la fuente está magnetizada aleatoriamente (según lo 

sugeerido por Spector & Grant 1970). Cuando la fuente es una capa compuesta por un conjunto 

de prismas magnetizados uniformemente, el espectro sigue una ley de potencia y no se observa 

ningún pico espectral (Ravat et al. 2007). Si la fuente magnética sigue una distribución fractal, 

con un coeficiente fractal mayor o igual a tres, no habrá un pico espectral (ver también 
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Todoeschuck et al. 1992; Maus et al. 1997; Bouligand et al. 2009; Bansal et al. 2011; Chopping 

& Kennett 2013; entre otros). Además, la posibilidad de encontrar el pico espectral también 

depende de la resolución del espectro de potencia. Debido a la naturaleza discreta del espectro de 

potencia, el punto máximo en el espectro puede estar cerca del pico espectral, pero no 

corresponder exactamente al mismo, lo que da como resultado determinaciones inexactas de la 

posición real del pico. Este punto puede ser muy problemático, particularmente en el caso de 

cuerpos profundos, donde las diferencias sutiles en nmáx dan como resultado grandes diferencias 

de profundidad (ver Fig. 6.4k). 

Los métodos de picos espectral y de modelado directo están interrelacionados. Esto 

significa que si no se puede calcular el pico espectral, no se puede aplicar el modelado directo, 

porque la ecuación 4.12 no es válida cuando el pico espectral no existe. 
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Figura 6.4. Efectos de la variación de parámetros en la ecuación 4.11: donde Zt y Zb corresponden 

a la profundidad al techo y la base de la capa magnética, respectivamente; y A es una constante 

que condensa las propiedades magnéticas de la capa. El pico espectral se indica (cuando existe) 

como un punto en las diferentes curvas. (a), (b), (c): efectos de la variación de la constante A de 

1 a 10, con Zt y Zb fijos. (d), (e), (f): efectos de la variación de Zt, para 10 valores equiespaciados 

entre la superficie (0 km) y Zb, con parámetros A y Zb fijos. (g), (h), (i): efectos de la variación 

de Zb, para 10 valores equiespaciados, con parámetros A y Zt fijos. (j): efectos de la variación de 

Zt, para 10 valores equiespaciados entre 10 y 100 km, con A y Z = (Zb – Zt) fijos. (k) posición 

del pico espectral (nmax) variando los parámetros Zt y Zb según la ecuación 4.12.  
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6.7. Consideraciones sobre el método fractal  

 

La figura 6.5 muestra cómo la variación de los parámetros β, Zt, Zb y ΔZ afectan la curva teórica 

(ec. 4.15), considerando una fuente somera (Figs. 6.5a, b, c, d), una fuente profunda (Figs. 6.5e, 

f, g, h) y la diferencia entre una fuente delgada y una espesa (Figs. 6.5i, j, l, m). Además, 

Bouligand et al. (2009) discutieron la influencia de cada uno de estos parámetros y los problemas 

en los cálculos. Un modelo con estas características tiene varias soluciones posibles y requiere 

una gran cantidad de tiempo de cálculo y evaluación de los resultados. Para simplificar el 

procesamiento, estos parámetros deben ser estimados previamente, estableciendo el rango de 

variación esperado para ellos, para que el modelo no dé con soluciones geológicamente 

inconsistentes (Bouligand et al. 2009; Chopping & Kennett 2013). Además, debido a las 

dificultades prácticas en la aplicación de este método, solo algunos autores lo utilizaron (e.g. Maus 

et al. 1997; Bouligand et al. 2009; Chopping & Kennett 2013; Salem et al. 2014; Mather & Fullea 

2019). 

Surgen también, divergencias en cuanto al orden en el que deben aplicarse determinadas 

operaciones en el método. En los métodos de centroide de Spector & Grant (1970) y Blakely 

(1996) se calcula primero la media radial y posteriormente se aplica el logaritmo para resolver las 

ecuaciones. Este es el orden seguido por los sucesivos investigadores. Sin embargo, en el método 

fractal Maus & Dimri (1995; 1996) y Maus et al. (1997) proponen una modificación en el orden 

en que se aplican las operaciones; en lugar de calcular el logaritmo del promedio radial del 

espectro de potencia, proponen calcular el promedio radial del logaritmo del espectro de potencia. 

Es decir, aplicar el logaritmo antes de obtener el promedio radial. Maus y Dimri (1995) señalan 

que las estimaciones del exponente y la profundidad a la fuente pueden diferir en más de un 20% 

al aplicar estas operaciones en un orden diferente. Además, estos autores indican que la 

distribución de ambas curvas es diferente y que la media (lineal) solo tiene significado matemático 

si se aplica sobre el espectro logarítmico promediado y no sobre el espectro promediado 

logarítmico. Maus & Dimri (1995) postularon que esto hace que el espectro de potencia sea 

independiente de 113irecciónn del campo magnético y, por lo tanto, la reducción al polo no es 

necesaria al aplicar este método. 
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Figura 6.5. Efectos de la variación de parámetros en la ecuación 4.14: donde β es el exponente 

fractal, Zt y Zb corresponden a la profundidad al techo y a la base de la fuente magnética, 

respectivamente; y Z = (Zb – Zt) es el espesor de la fuente magnética. Los gráficos (a)–(d) 

muestran los efectos de la variación de Zt entre 0 y 9 km, utilizando diferentes valores de β, con 

C = 1 y Zb = 10 km fijos. Los gráficos ©–(h) muestran los efectos de la variación de Zt entre 0 y 

10 km, con pasos de 1 km, usando diferentes valores de β y con C = 1 y Zb = 100 km fijos. Los 

gráficos (i)–(l) muestran los efectos de la variación de Zt entre 0 y 10 km, con pasos de 1 km, 

usando diferentes valores de β y con C = 1, para dos valores de Z diferentes. 
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6.8. Consideraciones sobre el método fractal simplificado   

 

La figura 6.6 muestra la diferencia porcentual en la pendiente de las curvas correspondientes a las 

ecuaciones 4.15 y 4.14, (siguiendo la ecuación 6.1), para valores variables de Zt y Zb. Las 

variaciones en la constante C o β producen los mismos resultados. La ecuación 4.15 tiene un buen 

ajuste a lo largo de casi todos los espectros para números de onda superiores a 0,05 rad/km. El 

patrón cambia ligeramente cuando Zt se aproxima a Zb. A efectos prácticos, Zt se puede calcular 

para números de onda superiores a 0,1 rad/km. 

La figura 6.7 presenta la diferencia porcentual en la pendiente de las curvas 

correspondientes a las ecuaciones 4.19 y 4.14, siguiendo la ecuación 6.1, para valores variables 

de Zb y β, mientras Zt se fija en 1 km. Las variaciones en los valores de D y Zt producen los 

mismos resultados. Cuando la diferencia entre Zb y Zt es mayor a 40 km, la aproximación entre 

las ecuaciones 4.19 y 4.14 tiene menos del 10% de error solo en un intervalo estrecho, 

aproximadamente entre 0,01 y 0,02 rad/km para β = 1 y 2; y entre 0 y 0,02 rad/km para β = 3 y 4. 

Sorprendentemente, cuando Zb se acerca a Zt, y particularmente cuando ∆Z es menor a 10 km, la 

ecuación 4.19 se puede ajustar con confianza en un rango de números de onda más elevados (Fig. 

4.7). Cuando la diferencia entre Zb y Zt es menor que 40 km y mayor que 10 km, el rango del 

intervalo de confianza varía notoriamente con el espesor, en una banda estrecha de 0,02 rad/km, 

entre 0,01 y 0,10 rad/km. Este comportamiento puede ser particularmente útil para establecer 

intervalos de medición cuando los valores reales de Zt y Zb son previamente conocidos o 

restringidos, pero puede ser muy problemático (y poco práctico) si estos valores son totalmente 

desconocidos, ya que sería necesario probar todas las diferentes condiciones. 
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Figura 6.6. Región de confianza para el cálculo de la profundidad al tope de las fuentes 

magnéticas (Zt) en el método fractal simplificado. El gráfico muestra el porcentaje de la diferencia 

de pendiente (ec. 6.1) entre las curvas correspondientes a las ecuaciones 4.14 y 4.15 para 

diferentes números de onda (n) y para valores variables de Zt. Zb se fija en 100 km. Las variaciones 

en la constante C o β producen los mismos resultados. 

 

Figura 6.7. Regiones de confianza para el cálculo de la profundidad al centroide de las fuentes 

magnéticas (Zo) en el método fractal simplificado. Los gráficos muestran la diferencia de 

pendiente porcentual (ec. 6.1) entre las curvas correspondientes a las ecuaciones 4.19 y 4.14 para 

diferentes números de onda (n) y valores de Z y con Zt fijo en 1 km. Las figuras (a), (b), (c), (d), 

corresponden a diferentes valores de β. Los colores claros representan el intervalo en el que las 

ecuaciones 4.19 y 4.14 tienen pendientes similares. 
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6.9. Ventanas: geometría, tamaños, superposición y preprocesado 

 

Aunque la geometría de las ventanas no afecta el cálculo de su transformada de Fourier, por 

motivos de simetría, es conveniente utilizar ventanas cuadradas, para capturar las mismas 

longitudes de onda en todas las direcciones. 

Por otro lado, el tamaño de la ventana es un parámetro crítico en los métodos espectrales, 

ya que limita la longitud de onda máxima que se capturará y, en consecuencia, determina la 

profundidad máxima que se alcanzará. Existe un consenso sobre que el espesor de la fuente/capa 

debe ser pequeño en comparación con el tamaño de la ventana. Sin embargo, no existe un 

consenso claro entre los investigadores sobre las dimensiones de las ventanas que deben utilizarse 

(véase Núñez Demarco et al. 2021).  

Varios autores aplicaron diferentes tamaños de ventanas, comparando los resultados 

correspondientes (e.g. Okubo et al. 2003; Bouligand et al. 2009; Rajaram et al. 2009; Ravat et al. 

2007; Quintero et al. 2019). Hussein et al. (2012) argumentan que las ventanas deberían tener, en 

general, un tamaño de al menos 3 o 4 veces la profundidad de la capa magnética estudiada. Manea 

& Manea (2011), siguiendo a Campos-Enriquez et al. (1990), indican que las dimensiones de la 

ventana deben ser 2π veces la profundidad a alcanzar. Sin embargo, Chiozzi et al. (2005) y Ravat 

et al. (2007) advierten que el tamaño de las ventanas debe ser de 5 a 10 veces la profundidad de 

la base de la capa magnética, o incluso mayor. Sin embargo, Maus et al. (1997) argumentan que 

áreas de 100 x 100 km no son lo suficientemente grandes para cubrir todos los efectos de la 

corteza, y afirman que para obtener resultados confiables se deben analizar áreas mayores de 1000 

km x 1000 km. Por el contrario, Ravat et al. (2007) centrándose en el método de pico espectral y 

comparándolo con otros métodos, encontraron que los mejores resultados se obtienen utilizando 

ventanas de entre 300 y 500 km de lado. Estos autores admiten que las ventanas pueden reducirse 

en determinadas condiciones para mejorar la resolución espacial del méto“o "si la naturaleza del 

espectro lo perm”te". Recomiendan iniciar el análisis con el mayor tamaño de ventana posible, 

para asegurar que se está capturando la respuesta de las capas más profundas, y reducir el tamaño 

de las ventanas para ganar resolución, manteniendo los resultados con grandes ventanas como 

referencia. 

Además, el procedimiento habitual implica dividir el área estudiada en numerosas 

ventanas que se superponen entre ellas (e.g. Okubo et al. 1985; Blakely 1988; Lesane et al. 2015; 

Bouligand et al. 2009; Idarraga-García & Vargaz 2018; Audet & Gosselin 2019). Esta 

superposición permite aumentar la cobertura de datos (resolución) y evitar la pérdida de datos (de 

anomalías o frecuencias contenidas en los bordes de la imagen). Adicionalmente, esta 

metodología permite la investigación de variaciones laterales de profundidad a la base de la capa  

a través del área estudiada, aunque puede suavizar discontinuidades y cambios regionales. 

Desafortunadamente, no todas las publicaciones informan si las ventanas se superponen o cuánto 
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se superponen, además, la cantidad de superposición, entre ventanas adyacentes, es arbitraria y 

varía entre 0% y 98% de superposición (véase Núñez Demarco et al. 2021). 

Por otro lado, como se vio en el capítulo 3, las ventanas suelen ser pre-procesadas 

aplicándoseles filtros, de forma de subsanar las transiciones abruptas en los bordes de las 

imágenes. Sin embargo, cada método introduce diversas distorsiones en los espectros que no han 

sido claramente analizadas. 

Para investigar como el tamaño de las ventanas, su superposición y los filtros aplicados 

afectan a los resultados espectrales se evalúa como la variación de estos aspectos modifican 

espectros generados a partir de diversos modelos de capas magnetizadas, con espesor y topografía 

previamente determinadas. 

Cada modelo de capa fue construido como un conjunto de 1200 x 1200 prismas de base 

cuadrada (1x1 km) y altura variable. A cada prisma se le asigna un valor de magnetización 

aleatoria según una distribución gaussiana. En los modelos los tres parámetros que definen el 

vector de magnetización: intensidad, inclinación y declinación, fueron establecidos 

aleatoriamente, manteniendo un campo ambiental constante. Para la primera fase del análisis se 

confeccionaron diversos modelos con una altura de prismas constante (Fig. 6.8). En una segunda 

fase se analizaron modelos con variaciones topográficas en el techo de la capa, en su base y en 

ambos. Para cada modelo se calculó la anomalía magnética a una elevación constante, en la cota 

0 km, con un espaciamiento de 2 km entre los puntos de muestreo. El campo magnético generado 

por cada prisma fue calculado mediante el método propuesto por Rao & Babu (1991). La 

construcción general de los modelos es similar a la empleada por otros autores (e.g. Gregotski et 

al. 1990; 1991; Pilkington & Todoeschuck 1993; Bouligand et al. 2009; Li & Wang 2013) sin 

embargo, difiere en varios aspectos. En los modelos presentados en esta tesis se asume que no 

hay variación de la magnetización según el eje vertical (véase Gregotski et al. 1990; 1991). 

Aunque este puede ser un criterio poco realista y discutible (véase Pilkington & Todoeschuck 

1993), debemos considerar que la teoría del método espectral ya asume que la magnetización no 

varía con la profundidad (Blakely 1996), por lo cual los modelos evaluados deben ser en primera 

instancia compatibles con la misma. Esta simplificación, a su vez, implica una reducción del coste 

computacional, permitiendo generar modelos de mayor tamaño y con variaciones topográficas, 

particularmente útiles para evaluar las variables propuestas. Por otro lado, los modelos 

construidos en este trabajo asumen una distribución de la magnetización netamente gaussiana (a 

diferencia de otros autores que asumen distribuciones fractales). Se asumió dicha distribución 

debido a que se evaluará el funcionamiento del método del centroide y del método de modelado 

directo (forward modeling), que suponen este tipo de distribuciones.  

Los 13 modelos propuestos para la primera fase del análisis se presentan en la figura 6.8.  

Entre los modelos se incluyen capas delgadas de 10 o 20 km (modelos α y β) de espesor, así como 

capas espesas de hasta 45 km de espesor (ν). El techo de las capas, a su vez, se encuentra a diversas 
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profundidades (lo que equivale a medir la anomalía magnética a diferentes alturas). En ese 

sentido, las capas ε, ζ, η y θ poseen el mismo o casi el mismo espesor, pero se localizan a diferentes 

profundidades, con lo cual se busca evaluar como la altura de observación afecta las mediciones. 

Esto es fundamental, ya que los datos pueden provenir de relevamientos terrestres, marinos, 

aéreos o satelitales. También se modelaron diversas capas con su techo a igual profundidad (Zt) 

y su base a distintas profundidades (Zb) (e.g. las parejas de modelos γ-ζ, θ-ι, λ-μ, α-ν), y viceversa 

(e.g. las parejas de modelos α-β, ε-κ  y δ-ν).  Por otro lado, el modelo β coincide en dimensiones 

con el modelo analizado por Bouligand et al. (2009), mientras que el modelo λ coincide en 

dimensiones con el modelo propuesto por Pilkington & Todoeschuck (1993). Sin embargo, el 

modelo presentado en esta tesis difiere al ser calculado considerando magnetización con 

distribución gaussiana sin variación a lo largo de la vertical.  

La figura 6.9 muestra el espectro de potencia radial computado para distintas capas 

utilizando una ventana que abarca la totalidad del prisma magnético de 1200 x 1200 km.  
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Figura 6.8. (a) Esquema mostrando las dimensiones de las diferentes capas modeladas. Los 

números sobre y debajo de las capas indican las profundidades del techo o la base en km. (b) Capa 

con magnetización gaussiana compuesta por 1200 x 1200 x 1 prismas de 1 x 1 km de base.   (c) 

Campo magnético correspondiente a la capa magnética calculado a una altura de 0 km, con un 

espaciamiento de 2 km entre los puntos de muestreo. 
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Figura 6.9. Primera columna: espectro de potencia radial (en rojo con puntos) computado para 

distintas capas utilizando una ventana de 1200 x 1200 km; segunda columna: logaritmo del 

espectro de potencia radial. (a, b) Espectros correspondientes al modelo α, (c, d) modelo β, (e, f) 

modelo λ, (g, h) modelo ν. Las líneas verdes representan el intervalo de 95% confianza del 

espectro radial. La línea negra representa el espectro de potencia teórico predicho para una capa 

con magnetización aleatoria con las mismas dimensiones que las utilizadas para crear la capa 

magnética (véase Fig. 6.8).  
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Combinación de los métodos del centroide y de modelado directo (método híbrido): 

 

Como se verá más adelante, mediante el método del centroide se obtienen buenos resultados de 

Zt pero malos resultados de Zo, y por lo tanto valores de Zb erróneos. Por esa razón, en esta tesis 

se decidió combinar el método del centroide y el de modelado directo (forward modeling) para 

intentar calcular Zb de forma más fidedigna. Debido a que el modelado directo implica el ajuste 

de una curva teórica con tres variables (A, Zt, Zb) al espectro experimental, su aplicación suele 

demandar métodos más complejos o mayor poder/tiempo computacional. Sin embargo, el método 

puede ser simplificado si, por ejemplo, se fija o restringe la variable Zt utilizando los resultados 

del método del centroide. Asimismo, la constante A solo afecta a la amplitud del espectro pero 

no a su “forma”. En particular, los distintos métodos de preparación de las ventanas modifican la 

amplitud del espectro de forma considerable, algunos reduciéndola y otros incrementándola. En 

los experimentos llevados adelante en esta tesis el parámetro A varió en un intervalo tan amplio 

como [0, 50]. Sin embargo, si se normaliza el espectro en función de su máximo (es decir, si se 

dividen los valores del espectro por el valor máximo) el espectro resultante deberá tener una 

amplitud cercana a 1. En particular, se observaron valores de amplitud normalizada de entre 0 y 

10. Tomando en cuenta estos dos métodos, los valores de A y Zt pueden ser considerablemente 

acotados, dejando como única variable libre a Zb. En las simulaciones aquí realizadas se fijó el 

valor de Zt dentro de un intervalo de ± 1 km del valor obtenido aplicando el método del centroide 

[Zt-centroide-1, Zt-centroide+1], se restringió la amplitud A al intervalo [0, 10], y se dejó como parámetro 

libre a Zb dentro de un intervalo [Zt+1, 60].  

El método aquí propuesto involucra cuatro pasos: primero se calculan todas las soluciones 

(las curvas teóricas) para valores de A dentro del intervalo [0, 10] en pasos de 0,05 unidades, y 

Zb dentro del intervalo [Zt+1, 60] en pasos de 2 km; segundo se calcula la diferencia cuadrática                  

media entre todas las curvas teóricas y el espectro radial correspondiente a la ventana de datos 

estudiada y entre las pendientes de ambas curvas; tercero, se identifican los valores de A y Zb para 

los cuales la diferencia entre las curvas es menor, en la región donde se detectan estos mínimos 

se recalculan las soluciones con una mayor resolución (A se calcula en pasos de 0,005 unidades 

y Zb en pasos de 0,1 km). Finalmente se vuelven a calcular las diferencias cuadráticas medias para 

ubicar los valores donde la diferencia entre las curvas teórica y experimental sea mínima (Fig. 

6.10). De esta forma se encuentra la mejor solución, que resulta ser única, aunque no 

necesariamente correcta. Así, se desarrolló un método simple, rápido y con relativamente bajo 

coste computacional.  

Las profundidades Zt, Zo y Zb fueron calculadas para cada modelo usando diferentes 

tamaños de ventana. Para poder comparar los resultados correspondientes a diferentes tamaños 
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de ventana se evaluaron dos estrategias diferentes: para cada tamaño de ventana (i) se calculó el 

resultado para una única ventana centrada en el modelo estudiado, y (ii) se calcularon los 

resultados para todas las ventanas posibles con un 90% de superposición y luego se compararon 

sus valores promedio y su distribución. En la figura 6.11 pueden verse los resultados obtenidos 

para Zt, Zo y Zb, para el modelo η, siguiendo ambas estrategias. Los gráficos claramente muestran 

que los resultados obtenidos utilizando el promedio son mucho más cercanos al valor real y mucho 

más estables. Asimismo, se observa que la dispersión de los datos es mayor cuanto menor es el 

tamaño de las ventanas, aunque esto también puede atribuirse a que el número de ventanas es 

considerablemente mayor. En todos los casos los resultados tienden a converger hacia los valores 

reales conforme aumenta el tamaño de las ventanas. Los resultados también demuestran que el 

cálculo de Zt es bastante preciso si se aplica únicamente el método de modelado directo (sin 

combinarlo con el método del centroide), con errores de menos de 100 metros (Fig. 6.11a). Sin 

embargo, los resultados para Zo se desvían considerablemente, con errores de hasta más de 20 km 

(Fig. 6.11c). Si estos valores de Zo se utilizasen para calcular Zb el error de esta última profundidad 

sería aún mayor. En cambio, si se utiliza el valor de Zt previamente calculado por medio del 

método del centroide (como fue explicado más arriba), el método de modelado directo produce 

resultados para Zo con errores menores a los 2 km en la mayoría de los casos (Fig. 6.11d).  
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Figura 6.10. Matrices de ajuste entre la curva experimental correspondiente al modelo η y las 

curvas teóricas calculadas para distintos valores de Zb y A. (a) Primera matriz de ajuste calculada 

considerando las diferencias cuadráticas medias entre los espectros teóricos y el espectro 

experimental. (b) Segunda matriz de ajuste, calculada considerando las diferencias cuadráticas 

medias entre los espectros teóricos y el espectro experimental, en la región donde se obtuvieron 

los mejores ajustes. (c) Segunda matriz de ajuste, calculada considerando las diferencias 

cuadráticas medias entre las pendientes, en la región donde se obtuvieron los mejores ajustes. Las 

tres imágenes muestran un mínimo prominente, correspondiente a la solución que mejor ajusta 

con los datos, la cual es única,  
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Figura 6.11. Valores de Zt, Zo y Zb obtenidos para el modelo η (ver Fig. 6.8a) utilizando diferentes 

tamaños de ventana. Los resultados de Zt y Zo corresponden al método del centroide, los resultados 

de Zb al método híbrido desarrollado en este trabajo. Cruces: resultados para una única ventana 

centrada en el modelo estudiado. Círculos: media de los resultados para todas las ventanas 

posibles con 90% de solapamiento. Líneas horizontales: valores reales de Zt, Zo o Zb según el 

modelo η. (a) Valores de Zt calculados mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.6. (b) Diagrama 

de cajas, mostrando los resultados obtenidos para Zt  - los valores medios corresponden a los 

graficados en (a) -. El número sobre los diagramas indica el número de ventanas utilizadas. (c) 

Valores de Zo  obtenidos mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.9. (d) Valores de Zb obtenidos 

mediante el método combinado (híbrido), es decir, mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.3, a 

partir del valor de Zt calculado en (a) y normalizando las curvas en función de su máximo.  
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Las figuras 6.12, 13 y 14 presentan los valores de Zt, Zo y Zb obtenidos para los distintos 

modelos presentados en la figura 6.8a. Los resultados de Zt y Zo corresponden al método del 

centroide, los resultados de Zb corresponden al método híbrido desarrollado en este trabajo. En 

todos los casos se consideraron distintos tamaños de ventana (véase capítulo 4). Se describen y 

discuten a continuación los resultados de los mismos: 

Con respecto al cálculo de Zt (método del centroide):  

El error (o incertidumbre) en los resultados de Zt es mayor cuánto más pequeña es la 

ventana considerada. Asimismo, se observa que con todos los métodos de preprocesamiento los 

resultados se estabilizan convergiendo entre ellos alrededor de un resultado constante al aumentar 

el tamaño de ventana (aunque no necesariamente convergen al valor real). Para todos los modelos 

en los que Zt es menor que 5 km (véase Fig. 6.8) el valor de Zt calculado presentó un error menor 

a 1 km, siendo en algunos casos de apenas decenas de metros (e.g. modelos η, λ, μ, ν). Vale la 

pena mencionar que dependerá de la escala de cada estudio en particular si un error de 1 km o 

100 m puede ser considerado aceptable o no. Para los modelos con Zt igual o mayor que 5 km 

(e.g. modelos α, γ, δ, ε, ζ) se observan errores mayores e incluso diferencias mayores entre los 

distintos métodos de preprocesamiento. 

En lo que respecta a los distintos métodos de pre-procesamiento, se puede observar que 

conforme aumenta el tamaño de ventana todos los métodos tienden a converger entre ellos y no 

se aprecian grandes diferencias entre los mismos. Para capas cuyo Zt es igual o mayor que 5 km, 

los resultados utilizando datos crudos ajustan mucho peor que aquellos que fueron preprocesados 

con distintos métodos (e.g. modelos α, γ, δ, ε, ζ, ν). Sin embargo, para capas someras (Zt < 5km) 

los resultados obtenidos utilizando datos crudos son incluso mejores que los preprocesados, 

especialmente si se consideran ventanas pequeñas (e.g. modelos β, η, λ, μ). Para capas con Zt 

menor a 5 km se puede destacar el método multitaper, ya que produce resultados mucho más 

estables y cercanos al valor real especialmente para el caso de ventanas pequeñas, mientras que 

los resultados obtenidos utilizando otros métodos se apartan más del valor real (e.g. modelos β, 

η, θ, ι, κ, λ, μ, ν). Para el caso de capas profundas se destaca la aplicación de las funciones marco 

de Hann y Blackman, ya que logran aproximarse mucho mejor a los valores reales (e.g. modelos 

γ, δ, ε, ζ). 

Con respecto al cálculo de Zo (método del centroide):  

En lo que respecta a Zo, todos los resultados sobreestiman el valor esperado. A diferencia 

del caso de Zt, los distintos métodos de preprocesamiento no convergen entre ellos, ni al valor 

real, al aumentar el tamaño de las ventanas. El método de extensión de ventana muestra los peores 

resultados, con errores de decenas de kilómetros. Estos experimentos demuestran claramente que 

los diferentes métodos de preprocesamiento, en particular las extensiones de ventana, generan 
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distorsiones de longitud de onda larga que afectan, especialmente, a la región del espectro 

correspondiente a números de onda bajos (0-0,1 rad/km) donde se calcula Zo. Esto es un resultado 

sumamente relevante, ya que algunos softwares que son ampliamente utilizados, como Oasis 

Montaj, utilizan por defecto la extensión de ventana a la hora de calcular los espectros. En casi 

todos los casos las funciones marco (Hann, Haming, Blackman) y multitaper producen los 

mejores resultados, destacándose las primeras. Curiosamente, utilizando los datos sin procesar se 

obtienen resultados equivalentes o incluso mejores que en el caso de la aplicación de métodos de 

preprocesamiento (e.g. Figs. 6.12k,  6.14b). El método parece funcionar mucho mejor para capas 

someras y espesas. 

Con respecto al cálculo de Zb (modelado directo):  

El cálculo mediante el modelado directo produjo resultados mucho más razonables que 

los que se hubieran obtenido con el método del centroide (ec. 4.10), sin embargo, no deja de estar 

sujeto a ciertas peculiaridades. En primer lugar, es muy notorio que los resultados obtenidos 

aplicando el método de preprocesamiento de extensión de ventana son absolutamente caóticos, 

constituyendo los peores resultados. En segundo lugar, para las capas profundas (modelos δ y ε) 

el método de extensión de ventana falló. Los valores de Zb colapsan y convergen al límite de 60 

km (límite superior que se había establecido en el método para calcular los resultados) (Figs. 

6.12l, o). Este comportamiento también se observa en otros varios modelos en el caso del método 

de extensión de ventana, pero no ocurre lo mismo con los otros métodos de preprocesamiento 

(e.g. Figs. 6.14c, f). Dejando el método de extensión de ventana de lado, de manera similar a lo 

ocurrido durante el cálculo de Zt, los distintos métodos de preprocesamiento tienen desempeños 

equivalentes y sus resultados tienden a converger para grandes tamaños de ventana (e.g. Fig. 

6.13f), aunque no siempre convergen en la profundidad real (e.g. Figs. 6.12c, i). De hecho, la 

estabilidad observada en los resultados obtenidos con ventanas cada vez mayores no es garantía 

de que dichos resultados coincidan con los valores reales, aunque sí parece asegurar resultados 

bastante aproximados y confiables (e.g. modelos α, β, γ;  Figs. 6.12c, f, i). Incluso los datos sin 

preprocesar muestran un desempeño equivalente a los datos preprocesados. En general los errores 

obtenidos parecen estar dentro del margen de los 10 km.  
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Figura 6.12. Valores de Zt, Zo y Zb obtenidos para el modelo η (ver Fig. 6.8a) utilizando diferentes 

tamaños de ventana. Los resultados de Zt y Zo corresponden al método del centroide, los resultados 

de Zb al método híbrido desarrollado en este trabajo. Todos los resultados corresponden a la media 

de todas las ventanas posibles con 50% de solapamiento. Las líneas horizontales representan el 

valor real de Zt, Zo o Zb. La primera columna presenta los resultados obtenidos para Zt mediante 

el ajuste lineal de la ecuación 4.6. La segunda columna muestra los resultados obtenidos para Zo 
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mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.9. La tercera columna presenta los resultados obtenidos 

para Zb mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.3, tomando el valor de Zt calculado mediante la 

ecuación 4.6 y normalizando las curvas en función de su máximo. A la izquierda se indica con 

letras griegas el modelo al que corresponde cada fila de gráficos. 
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Figura 6.13. Valores de Zt, Zo y Zb obtenidos para el modelo η (ver Fig. 6.8.a) utilizando 

diferentes tamaños de ventana. Los resultados de Zt y Zo corresponden al método del centroide, 

los resultados de Zb al método híbrido desarrollado en este trabajo. Todos los resultados 

corresponden a la media de todas las ventanas posibles con 50% de solapamiento. Las líneas 

horizontales representan el valor real de Zt, Zo o Zb. La primera columna presenta los resultados 

obtenidos para Zt mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.6. La segunda columna muestra los 

resultados obtenidos para Zo mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.9. La tercera columna 

presenta los resultados obtenidos para Zb mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.3, tomando el 

valor de Zt calculado mediante la ecuación 4.6 y normalizando las curvas en función de su 

máximo. A la izquierda se indica con letras griegas el modelo al que corresponde cada fila de 

gráficos. (véase leyenda de colores en la figura 6.12) 

 

Figura 6.14. Valores de Zt, Zo y Zb obtenidos para el modelo η (ver Fig. 6.8a) utilizando diferentes 

tamaños de ventana. Los resultados de Zt y Zo corresponden al método del centroide, los resultados 

de Zb al método híbrido desarrollado en este trabajo. Todos los resultados corresponden a la media 

de todas las ventanas posibles con 50% de solapamiento. Las líneas horizontales representan el 
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valor real de Zt, Zo o Zb. La primera columna presenta los resultados obtenidos para Zt mediante 

el ajuste lineal de la ecuación 4.6. La segunda columna muestra los resultados obtenidos para Zo 

mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.9. La tercera columna presenta los resultados obtenidos 

para Zb mediante el ajuste lineal de la ecuación 4.3, tomando el valor de Zt calculado mediante la 

ecuación 4.6 y normalizando las curvas en función de su máximo. A la izquierda se indica con 

letras griegas el modelo al que corresponde cada fila de gráficos. (véase leyenda de colores en la 

figura 6.12) 

 

 Modelos con topografía 

 Los modelos presentados en la Fig. 6.8 poseen topografía plana (una profundidad 

constante al techo y a la base de la capa). Por lo tanto, se realizó un nuevo test, construyendo 

modelos con Zt y Zb variables, buscando evaluar si la topografía de las capas es apropiadamente 

reflejada en los resultados obtenidos, utilizando el método híbrido. Para ello se generaron dos 

modelos.  

El primer modelo combina los modelos β y λ (Fig. 6.8) dividiendo el área en cuatro 

bloques, donde los dos bloques diagonalmente opuestos corresponden al mismo modelo (Figs. 

6.15, 6.16). De esta forma dos de los cuatro bloques tienen el techo de la fuente magnética ubicado 

a 0,3 km bajo el nivel de medición, y los otros dos bloques a 2 km bajo el nivel de medición, 

mientras que la profundidad a la base de la fuente magnética es de 10 km en dos bloques y de 34 

km en los otros dos. Con este modelo se tiene un contraste abrupto de topografías tanto para Zt 

como Zb.    

El segundo modelo busca investigar topografías más realistas. Para la construcción del 

mismo se tomó como base el modelo η y se reemplazaron el techo y la base por superficies 

generadas mediante un algoritmo fractal (empleado para generar modelos topográficos realistas). 

De esta forma la superficie Zt ahora presenta una profundidad con valor medio de 2 km y una 

variación de ± 2 km (Fig. 6.17), mientras que Zb posee una topografía con valor medio de 20 km 

y una variación de ± 5 km a lo largo de los 1200 km2 abarcados por el modelo (Fig. 6.18). 

Los dos modelos fueron testeados utilizando tres tamaños de ventana diferentes (400x400 

km, 600x600 km y 800x800 km) para calcular Zb y Zt (200x200 km, 500x500 km y 800x800 km), 

con 90% de solapamiento y aplicando 3 métodos de preprocesado diferentes: sin preprocesado, 

funciones marco de Blackman y multitaper (los resultados se presentan en las Figs. 6.15-6.18).  

En cuanto a la topografía de Zt, tanto en el modelo de bloques como en el modelo con 

topografía fractal, resulta evidente que con ventanas de pequeño tamaño se obtienen excelentes 

resultados. Sin embargo, se detecta un problema claro en cuanto a las transiciones abruptas (como 

en el modelo de bloques) ya que las mismas son suavizadas debido a que las ventanas captan 

señales de ambos bloques y reflejan, por lo tanto, valores promedio. Este fenómeno de suavizado 

aumenta conforme aumenta el tamaño de las ventanas,  perdiéndose resolución.  
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En cuanto a la topografía de Zb los resultados son aceptables. Estos se encuentran 

claramente más afectados por los efectos de “suavizado” y ruido. Las topografías resultantes son, 

en general, consistentes con la topografía del modelo, donde regiones de máximos y mínimos 

pueden correlacionarse con la topografía original. Pero, es clara la pérdida de resolución y la mala 

“calidad” de la topografía resultante. Es de destacar que las ventanas de pequeño tamaño 

presentan mucho más ruido en la señal, y una peor correlación con la topografía original. 

Los resultados más precisos y estables (con menor ruido) son los obtenidos aplicando el 

método de preprocesamiento de multitaper, seguidos por la no aplicación de preprocesamiento, y 

siendo la función marco Blackman el método de preprocesamiento que arroja los peores 

resultados.  

 

 

Figura 6.15. Modelo con Zt variable tipo bloques. (a) Topografía de Zt. (b, c, d) Resultados 

obtenidos sin aplicar preprocesamiento para ventanas de 200x200 km, 500x500 km y 800x800 

km, respectivamente, con 90% de solapamiento. (e, f, g) Resultados obtenidos aplicando como 
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método de preprocesamiento funciones marco de Blackman para ventanas de 200x200 km, 

500x500 km y 800x800 km, respectivamente, y 90% de solapamiento. (h, i, j) Resultados 

obtenidos aplicando como método de preprocesamiento el multitaper para ventanas de 200x200 

km, 500x500 km y 800x800 km, respectivamente, y 90% de solapamiento. 

 

Figura 6.16. Modelo con Zb variable tipo bloques. (a) Topografía de Zb. (b, c, d) Resultados 

obtenidos sin aplicar preprocesamiento para ventanas de 400x400 km, 600x600 km y 800x800 

km, respectivamente y 90% de solapamiento. (e, f, g) Resultados obtenidos aplicando como 

método de preprocesamiento funciones marco de Blackman para ventanas de 400x400 km, 

600x600 km y 800x800 km, respectivamente y 90% de solapamiento. (h, i, j) Resultados 

obtenidos aplicando como método de preprocesamiento el multitaper para ventanas de 400x400 

km, 600x600 km y 800x800 km, respectivamente y 90% de solapamiento. 

 



134 

 

 

Figura 6.17. Modelo con Zt variable correspondiente a topografía fractal. (a) Topografía de Zt. 

(b, c, d) Resultados obtenidos sin aplicar preprocesamiento para ventanas de 200x200 km, 

500x500 km y 800x800 km, respectivamente, con 90% de solapamiento. (e, f, g) Resultados 

obtenidos aplicando como método de preprocesamiento funciones marco de Blackman para 

ventanas de 200x200 km, 500x500 km y 800x800 km, respectivamente, y 90% de solapamiento. 

(h, i, j) Resultados obtenidos aplicando como método de preprocesamiento el multitaper para 

ventanas de 200x200 km, 500x500 km y 800x800 km, respectivamente, y 90% de solapamiento. 
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Figura 6.18. Modelo con Zb variable correspondiente a topografía fractal. (a) Topografía de Zb. 

(b, c, d) Resultados obtenidos sin aplicar preprocesamiento para ventanas de 400x400 km, 

600x600 km y 800x800 km, respectivamente y 90% de solapamiento. (e, f, g) Resultados 

obtenidos aplicando como método de preprocesamiento funciones marco de Blackman para 

ventanas de 400x400 km, 600x600 km y 800x800 km, respectivamente y 90% de solapamiento. 

(h, i, j) Resultados obtenidos aplicando como método de preprocesamiento el multitaper para 

ventanas de 400x400 km, 600x600 km y 800x800 km, respectivamente y 90% de solapamiento. 

 

 

6.10. Método alternativo de cálculo aplicando el método de modelado directo 

 

A modo de comparación y como método alternativo de cálculo de Zt y Zb se generó un programa 

en Matlab que calcula el modelado directo mediante “fuerza bruta”; en el que ya no se asume un 
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valor de Zt como en el método híbrido. El método consiste en 4 pasos: a) primero se calculan 

todas las soluciones (las curvas teóricas) para valores de A, Zt y Zo, dentro de las siguientes 

condiciones; A =1, Zt en el intervalo [0,1, 100] en pasos de 1 km y Zb en el intervalo [1, 200] en 

pasos de 2 km. Se evitan todas las combinaciones en las que Zb resulte igual o menor que Zt; b) 

luego se calcula la diferencia cuadrática media entre todas las curvas teóricas y el espectro real 

correspondiente a la ventana de datos estudiada, también se calcula la diferencia cuadrática entre 

las pendientes de ambas curvas; c) a continuación se identifican los valores de Zt y Zb para los 

cuales la diferencia entre las curvas teóricas y el espectro experimental es menor. En la región 

donde se detectan estos mínimos se recalculan las soluciones con una mayor resolución; Zt se 

calcula en pasos de 0,01 km y Zb en pasos de 0,1 km; d) finalmente, se vuelven a calcular las 

diferencias cuadráticas medias y de pendientes para identificar los valores de Zt y Zb para los 

cuales la diferencia entre las curvas teóricas y experimental sea mínima.  

La diferencia entre las pendientes es un valor muy útil ya que permite determinar si dos 

curvas son iguales en “forma” sin tomar en cuenta si estas coinciden o son paralelas; mientras que 

la diferencia cuadrática media entre las curvas toma en cuenta la distancia entre las mismas.  En 

los tests realizados en esta tesis, los mejores resultados se encontraron cuando se buscó el mínimo 

de la suma de ambas diferencias. 

A pesar de lo relativamente sencillo del método, resulta excesivamente demandante en 

tiempo, el cual es proporcional a la cantidad de ventanas y a la cantidad de datos en ellas. Los 

resultados obtenidos por este método fueron similares a los obtenidos por el método combinado 

del centroide y el modelado directo (método híbrido). 

 

6.11. Modelado directo con el método fractal 

 

El modelado directo mediante “fuerza bruta”, mencionado en el ítem anterior también puede ser 

aplicado al método fractal. La diferencia con el método anterior es, además del obvio cambio de 

ecuación (ec. 4.14), que es necesario calcular cuatro variables C, Zt, Zb y β, donde C es una 

constante y β el exponente fractal. Este método consiste en calcular todas las curvas posibles para 

distintas combinaciones de variables y calcular la diferencia con la curva experimental. El 

conjunto de valores que produzca la menor diferencia entre la curva teórica y experimental es 

considerado la solución del sistema. Claramente el método resulta muchísimo más demandante 

tanto en procesamiento como en tiempo, dependiendo además del tamaño de las ventanas 

procesadas, pero es factible si se cuenta con la capacidad de cómputo adecuada.   

  Desafortunadamente los modelos desarrollados para los modelos gaussianos (centroide 

y modelado directo) no permiten evaluar este método, aunque las mismas condiciones y cuidados 

generales aplican.  
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Este método fue desarrollado y utilizado junto con el modelado directo en el cálculo de 

los resultados presentados en el capítulo 7. 

 

 

6.12. Conclusiones de los test: 

 

Los resultados obtenidos a partir de los diferentes modelos construidos en esta tesis permiten 

concluir que: 

1) En relación a los métodos de preprocesamiento, los métodos de extensión de ventana 

arrojan los peores resultados, mientras que los métodos de funciones marco (Hann, 

Haming, Blackman) y el método multitaper producen los mejores resultados. Sin 

embargo, en algunos casos no aplicar preprocesamientos produce resultados 

equivalentes o mejores que los obtenidos a partir de datos preprocesados. 

2) El método del centroide aplicado para el cálculo de Zo está sujeto a demasiadas 

inestabilidades y ruidos como para ser considerado confiable. En todos los casos los 

resultados tienden a sobreestimar la profundidad real del centroide de la capa, lo que 

indudablemente llevaría a sobreestimar la profundidad de la base de las capas. 

3) Contrariamente a lo esperado, un tamaño de ventana mayor a 800 km no genera una 

mejor coincidencia de los resultados con los valores reales. Por ejemplo, en la Fig. 

6.10d los resultados más cercanos a la realidad se obtuvieron para ventanas de 800 

x800 km, obteniéndose peores resultados para ventanas más grandes (ver también los 

resultados correspondientes a modelos como el η y θ). 

4) Los modelos con valores de Zt y Zb variables (con topografía no constante en dichas 

interfaces) muestran que el método de modelado directo es confiable y los resultados 

obtenidos se corresponden con los patrones reales. Sin embargo, deben interpretarse 

con precaución las variaciones que se observen, ya que los cambios abruptos en la 

topografía real de Zb no se reflejarán en los resultados, siendo suavizados. Por lo 

tanto, cualquier variación abrupta en los valores de Zb debe considerarse con extremo 

cuidado, pudiendo representar solo ruido. Asimismo, las máximas y mínimas 

profundidades pueden aparecer espacialmente desplazadas en los resultados con 

respecto a su localización real. 
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7 

Resultados: Profundidad a la isoterma de Curie en 

Sudamérica  

 

 

 

 

 

 

 

Para este análisis se utilizaron datos de anomalías magnéticas extraídos de la tercera versión de la Earth 

Magnetic Anomaly Grid (EMAG2v3), correspondientes a 4 km de altitud. Este modelo global está dado 

por una grilla de anomalías con una resolución espacial de dos minutos de arco, compilada a partir de 

datos satelitales, marinos, terrestres y aéreos (Maus et al. 2009; Meyer et al. 2017; Oehler et al. 2018).  

Estos datos fueron inicialmente procesados aplicando el método híbrido del centroide y modelado 

directo con la finalidad de obtener Zb. Sin embargo, se observó que la mayoría de las curvas de los 

espectros de potencia no presentan la forma de campana esperada para una capa con distribución 

gaussiana de su magnetización. Algunas de estas curvas no comienzan en cero, mientras que otras no 

poseen pico espectral, presentando un crecimiento continuo hacia el cero (Fig. 7.1). Estas características 

observadas en la mayoría de los espectros, hacen que el método del centroide, de modelado directo y el 

modelo híbrido produzcan resultados excesivamente profundos (Zb mayor a 200 km). La figura 7.2 

muestra los resultados del método híbrido ajustados por un factor de 4 para dar valores realistas.  

La naturaleza de los espectros estudiados implicó cambiar la metodología de cálculo y la 

necesidad de la aplicación de modelado directo con el método fractal, mediante “fuerza bruta” para el 

análisis de los datos (ver capítulo 6.11). El método fue aplicado para distintos tamaños de ventanas 200 x 

200 km, 500 x 500 km y 1000 x 1000 km y para tres condiciones de preprocesamiento (método 

multitaper, ventanas Blakman y sin preprocesamiento). Los mejores resultados fueron obtenidos para las 

ventanas de 500 x 500 km y se presentan en la figura 7.3. 
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Figura 7.1. Espectro obtenido en una ventana seleccionada al azar y los correspondientes resultados 

calculados mediante la aplicación del método híbrido, asumiendo una distribución gaussiana de la 

magnetización. Zt fue determinado utilizando el método del centroide, mientras que A y Zb fueron 

calculados mediante modelado directo. (a) y (b) En línea roja se muestra el espectro obtenido para una 

ventana de 500x500 km. (a) En línea verde se muestra la mejor solución encontrada mediante la 

diferencia cuadrática entre la curva real y teórica. En (b) se observa la misma curva experimental que en 

(a) y en azul el ajuste obtenido considerando la diferencia de pendientes entre las curvas. En (c) se 

observa la diferencia cuadrática media entre la curva experimental y teórica, para diferentes valores de A 

y Zb. En (d) se observa la diferencia cuadrática de las pendientes entre la curva experimental y teórica, 

para diferentes valores de A y Zb. En (a) y (c) la solución para Zb supera los 200 km, en (b) y (d) las 

soluciones convergen hacia los 175 km. 
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Figura 7.2. Profundidad a la base de la capa magnética (Zb) calculada aplicando el método híbrido en el 

intervalo del número de onda [0,1-0,5], utilizando un tamaño de ventana fijo de 500 x 500 km, con 

superposición del 90 % y sin preprocesado. Los resultados se dividieron por 4 para obtener profundidades 

con sentido físico y geológico. Islas Malvinas (MFI). Los cratones, terrenos y bloques se muestran con 

líneas discontinuas amarillas: Cratón Amazónico, Cratón São Luis (SL), Bloque Paranaíba (Pí), Cratón 

São Francisco (SFC), Bloque Paranapanema (Pp), Terreno Pampia (Pam), Cratón del Río de La Plata 

(RPC). Las grandes provincias ígneas se muestran con líneas discontinuas rojas: PELIP (Gran Provincia 

Ígnea de Paraná-Etendeka). Las zonas de subducción andina se muestran en azul en el lado izquierdo: 

FSSZ (Zona de subducción de losa plana), NVZ (Zona volcánica del norte), CVZ (Zona volcánica 

central), SVZ (Zona volcánica del sur) y AVZ (Zona volcánica austral). Las cuencas se muestran con 

líneas verdes punteadas: Cuencas Solimões-Amazonas (SAB), Cuenca dos Parecis (PcB), Cuencas 

Chaco-Norte-Paraná (CPB), Cuenca Neuquina (NB), Cuenca Salado-Punta del Este (SB), Cuenca del 

Colorado (CB), Cuenca del Golfo San Jorge (SJB), Cuencas Valdez-Rawson (VR), Cuenca Austral (AB). 

MNP Macizo norpatagonico. 
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Figura 7.3. Profundidades y parámetros calculados por medio del método fractal.  Profundidad de la base 

de la fuente magnética (Zb, en tonos amarillos), profundidad del techo de las fuentes magnéticas (Zt, en 

tonos verdes) y parámetro fractal β (en tonos rojos). Los resultados se calcularon aplicando el método 

fractal (ec. 4.14) utilizando un tamaño de ventana fijo de 500 x 500 km, con superposición del 90 %.  (a), 

(b), (c): conjunto de resultados obtenidos utilizando en el preprocesado el método multitaper. (d), (e), (f) 

conjunto de resultados obtenidos utilizando en el preprocesado el método                                                  

Blakman. (g), (h), (i) conjunto de resultados obtenidos sin aplicar métodos de preprocesado.  En (a),  (d) y 

(g) se indican las curvas de nivel correspondientes a 50 km y 30 km de profundidad. 
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Los patrones topográficos obtenidos para Zb aplicando el método híbrido (centroide + modelado 

directo) y el método fractal son similares, excepto por los valores absolutos de profundidad. Mientras que 

el método fractal proporciona resultados físicamente válidos, los resultados del método del 

centroide/modelado directo/método híbrido son hasta cuatro veces más profundos, pero siguiendo un 

patrón similar en cuanto a la topografía relativa de Zb. Esto sugiere que todos los métodos utilizados 

logran reflejar patrones estructurales de Zb a pesar del ajuste deficiente. De hecho, aplicando un enfoque 

reduccionista, se dividieron los resultados del método del centroide/modelado directo/método híbrido por 

un valor constante igual a 4, para conseguir valores de profundidades absolutas con significado físico y 

geológico y poder así compararlas más fácilmente con las obtenidas mediante el método fractal. La 

división por un factor constante no solo reduce el módulo de los resultados, sino que también reduce su 

dispersión. Aunque se pueden emplear correcciones más sofisticadas, en esta tesis se prefiere un enfoque 

simple dividiendo por un número entero con el fin de alterar los resultados lo menos posible. 

Considerando la topografía relativa de la base de las fuentes magnéticas (Zb) obtenidas, puede 

verse que los resultados obtenidos son estables y geológicamente coherentes (Figs. 7.2 y 7.3).  

Los resultados corregidos son, en general, consistentes con modelos de Moho y modelos de 

profundidad a la discontinuidad litosfera-astenosfera obtenidos a partir de datos sísmicos (Heintz et al. 

2005; Feng et al. 2007; Lloyd et al. 2010; Assumpção et al. 2013; Chulick et al. 2013), datos de gravedad 

(Reguzzoni et al. 2013; Van der Meijde et al. 2013; 2015; Uieda & Barbosa 2016), datos 

magnetotelúricos (Peri et al. 2013; Bologna et al. 2019) y datos magnéticos (Guimarães et al. 2014; 

Vargas et al. 2015; Idarraga-García & Vargaz 2018). 

Si bien la localización propuesta para los cratones Amazonas, São Francisco, Paranapanema, 

Paranaíba, São Luis y Río de La Plata (Mantovani et al. 2005; Fuck et al. 2008; Oyhantçabal et al. 2011; 

de Castro et al. 2014; Albuquerque et al. 2017; Santos et al. 2019; Assumpção et al. 2017) no coincide 

perfectamente con las zonas que presentan los mayores valores de Zb, a gran escala las mayores 

profundidades de Zb son consistentes con la ubicación de estos cratones. De hecho, son mucho más 

consistentes que los modelos estimados a través de otros métodos (ver Heintz et al. 2005; Feng et al. 

2007). Por otra parte, debe recordarse, que como fuese sugerido en el capítulo 6, los cambios bruscos de 

profundidad de la base de la capa magnetizada son notoriamente suavizados al ser calculados aplicando 

ventanas de gran tamaño, las cuales son necesarias para poder muestrear las largas longitudes de onda 

(provenientes de fuentes profundas) contenidas en los datos. Por lo tanto, es esperable que no se  aprecie 

ningún límite neto y por tanto no se observe una coincidencia espacial perfecta entre los límites 

propuestos para los cratones y las variaciones de Zb.  

El Cratón Amazónico parece estar limitado al sur por una región de litosfera adelgazada, que se 

extiende desde los Andes hasta el Cratón São Francisco (Fig. 7.2) y que atravesaría el Escudo de Brasil 
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Central. Notablemente, Azevedo et al. (2015) han propuesto la existencia de una delgada región 

litosférica entre São Francisco y el Cratón Amazónico (ver también Albuquerque et al. 2017).  

Las regiones más profundas que rodean el Cratón del Río de La Plata en su sector norte (Figs. 7.2 

y 7.3) son consistentes con las anomalías de ondas S y P observadas en el manto (Chagas de Melo et al. 

2018). Dichas anomalías, sumadas a los valores más profundos de Zb obtenidos en esta tesis, podrían 

indicar que el manto debajo de los cratones sudamericanos podría estar magnetizado (Gasparini et al. 

1979; Idarraga-García & Vargaz 2018; Idoko et al. 2019). Otra explicación posible es que la escasez de 

datos magnéticos, gravimétricos y sísmicos en áreas cratónicas de América del Sur no solo haga que los 

modelos anteriormente mencionados tengan una baja resolución, sino que también introduzca sesgos en 

los mismos (ver Assumpção et al. 2013; Van der Meijde et al. 2015). 

Por otra parte, la profundidad a la isoterma Curie en la región de la Provincia de Buenos Aires 

parece ser menor a lo esperado, considerando que es parte del Cratón del Río de La Plata (Figs. 7.2 y 7.3). 

Sin embargo, la profundidad obtenida concuerda notablemente bien con la predicha por los modelos de 

Moho sísmico y gravitatorio (ver Assumpção et al. 2013; Van der Meijde et al. 2013). Además, modelos 

de densidades 3D recientemente publicados (Vázquez Lucero et al. 2021) han detectado la presencia de 

una zona con orientación ~EO con baja densidad cortical promedio, casi nulo espesor de corteza inferior 

máfica y más de 30 km de espesor de corteza superior félsica, a la cual han denominado como Zona de 

Sutura del Cratón del Río de la Plata. Posteriormente, Vázquez Lucero et al. (2022) construyeron un 

modelo térmico en 3D, a partir del cual pudieron determinar que en el Moho dicha zona presenta 

temperaturas superiores al punto de Curie, mientras que al sur de la misma (en la Cuenca del Colorado) 

las temperaturas en el Moho son menores a 500°C, a pesar de tratarse de una cuenca de rift, donde el 

Moho es más somero. Dichos autores han documentado que la producción de calor radiogénico de la 

corteza félsica espesa presente en la Zona de Sutura del Cratón del Río de la Plata, es responsable de las 

altas temperaturas modeladas en el Moho, controlando la estructura térmica. Por otra parte, la presencia 

de corteza máfica más conductora y con menor productividad de calor debajo de la Cuenca del Colorado, 

causaría un efecto chimenea, explicando las menores temperaturas modeladas para la zona.  Las 

profundidades más someras de Zb calculadas en esta tesis para el sector sur del Cratón del Río de la Plata, 

y su profundización debajo de la Cuenca del Colorado, coinciden notablemente con los resultados 

obtenidos por Vázquez Lucero et al. (2021; 2022). Un escenario similar podría tener lugar en la Cuenca 

del Salado, donde Zb es mayor que en el sector sur del Cratón del Río de la Plata.  Particularmente, en el 

caso de la Cuenca del Salado se ha documentado la existencia de atenuación cortical (Crovetto et al. 

2007; Rossello et al. 2018; Godoy et al. 2020). 

La profundidad del punto de Curie debajo de los Andes es consistente con los modelos de Moho 

sísmicos y gravitatorios (Reguzzoni et al. 2013; Giménez et al. 2000). Sin embargo, es importante señalar 
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que en las regiones andinas no hay datos magnetométricos aéreos y/o terrestres disponibles para varios 

sectores de la grilla de anomalías magnéticas de América del Sur debido a limitaciones geográficas 

obvias. Esto podría explicar por qué este orógeno tiene una señal tan débil en las profundidades a la 

isoterma de Curie. A pesar de esto, puede verse que Zb es mucho menor en la región sur de los Andes 

Centrales (al sur de ~20°S), donde se ha determinado la ocurrencia de fusión parcial de la corteza media,  

donde se encuentra aflorando el Complejo Volcánico del Altiplano-Puna y se registra actividad 

geotérmica (Prezzi & Ibarra 2017; Ibarra et al. 2019; Ibarra & Prezzi 2019). Recientemente, Ibarra et al. 

(2021) han desarrollado un modelo térmico en 3D para la zona de los Andes Centrales que se extiende 

entre los ~19 y los 28°S, a partir del cual determinaron que las temperaturas en el Moho debajo del 

Altiplano-Puna superan ampliamente los 1000 °C, disminuyendo muy rápidamente hacia el antearco (al 

oeste de los 70° O) y el retroarco (al este de los 64° O), donde alcanzan valores menores a los 500 °C y 

600 °C, respectivamente. Ibarra et al. (2021) concluyeron que las altas temperaturas modeladas debajo del 

Altiplano-Puna son controladas por el elevado espesor y la composición félsica de la corteza con alta 

productividad de calor radiogénico. Por otra parte, Prezzi et al. (2014) y Prezzi e Ibarra (2022) han 

investigado las distintas contribuciones a la elevación de los Andes Centrales, determinando que el 

Altiplano (al norte de los 22° S) presenta un estado térmico diferente al de la Puna Austral (entre los 24 y 

27° S), caracterizado por menores valores de flujo térmico superficial. Los resultados obtenidos por 

dichos autores presentan una coincidencia muy notable con los correspondientes valores de Zb obtenidos 

en esta tesis. Sin embargo, es importante mencionar que las profundidades notablemente someras 

obtenidas para la región de la Puna Austral, podrían deberse a valores erróneos en la grilla magnética 

global, la cual debe ser revisada. Estos conspicuos valores tan someros, demuestran cómo las anomalías 

de alta frecuencia e intensidad pueden afectar los resultados de Zb. La anomalía magnética en esta zona es 

tan intensa que afecta a todas las ventanas que la incluyen, generando el patrón espacial cuasi cuadrado 

observado en las figuras 7.2 y 7.3a, b. Hacia el sur, Rodríguez Piceda et al. (2022) han construido un 

modelo térmico 3D para la región de los Andes que se extiende entre ~ los 29 y los 39° S y los 65 y 73° 

O. Estos autores han determinado que a 35 km de profundidad entre los 30 y los 32°S se encuentra una 

zona elongada en dirección E-O en la cual se registran temperaturas menores a los 580 °C, mientras que 

hacia el norte y el sur las temperaturas crecen rápidamente, alcanzando valores mayores a 680 °C al norte 

de los 29° S y al sur de los 33° S. Nuevamente, esta distribución de temperaturas en profundidad coincide 

de manera muy notoria con las profundidades a la isoterma de Curie obtenidas en esta tesis para dicha 

región. 

La Gran Provincia Ígnea de Paraná-Etendeka (PELIP) y las áreas cubiertas por extensas coladas 

basálticas aparentemente coinciden espacialmente con zonas donde Zb es mayor. Además, parece haber 

una reducción en la profundidad a la isoterma de Curie en la región noreste de la Cuenca del Paraná y el 
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sector sur del Cratón São Francisco. Curiosamente, algunos estudios sugieren que esta región se encuentra 

afectada por adelgazamiento cortical y refertilización del manto (Juliá et al. 2008; Pinto et al. 2010; 

Bologna et al. 2018). Esta coincidencia no es tan evidente en los resultados obtenidos al aplicar 

preprocesamiento mediante funciones marco de Blackman (Figs. 7.3d, e).  

La Cuenca Neuquina, también presenta valores someros de Zb. Esto es consistente con el alto 

flujo de calor (Vieira y Hamza 2019) y las altas temperaturas (Rodríguez Piceda et al. 2022) allí 

documentados, posiblemente relacionados con el efecto de thermal blanketing generado por el elevado 

espesor y la baja conductividad del relleno sedimentario.  

En cuanto al Macizo Norpatagónico, Gómez Dacal et al. (2020) presentaron un modelo térmico 

en 3D, a partir del cual determinaron la presencia de una litosfera más caliente debajo del mismo, 

alcanzándose temperaturas de 450°C entre los 13 y 14 km de profundidad. Asimismo, observaron que las 

temperaturas en el Moho eran 300°C más elevadas debajo del Macizo que en los alrededores. 

Nuevamente, se observa que en la zona del Macizo Norpatagónico se obtuvieron menores valores de Zb, 

en coincidencia con los resultados de Gómez Dacal et al. (2020). 

La isoterma de Curie en la Patagonia parece ser considerablemente profunda. Según Tassara y 

Yáñez (2003) existen variaciones en el espesor cortical, siendo mucho menor en la Patagonia que en los 

Andes Centrales. Sin embargo, estos autores también identificaron una notable diferencia composicional 

entre la corteza félsica de los Andes Centrales y la corteza máfica de la Patagonia (al sur de los 40° S), 

siendo la primera rica en cuarzo, mientras que la segunda se encuentra dominada por la plagioclasa. Por 

lo tanto, estas diferencias de espesor y de composición de la corteza ejercen un control de primer orden 

sobre el estado térmico, debido a la distinta productividad de calor radiogénico. Dicha diferencia en el 

estado térmico se vería reflejada en la mayor profundidad a la isoterma de Curie calculada en esta tesis 

para la Patagonia. 

En la región de la plataforma de Malvinas, Zb muestra valores más profundos, consistentes con la 

presencia de corteza continental. En esta región la diferencia en Zb entre la corteza continental y la corteza 

oceánica es sorprendentemente consistente, aunque, la profundidad de Zb parece ser excesiva. La región 

de la Cuenca Austral presenta valores más someros de Zb, así como la zona central de la Cuenca del Golfo 

San Jorge. Sin embargo, otras cuencas como Rawson-Valdez coinciden espacialmente con zonas donde 

Zb es mucho mayor. Prezzi et al. (2022) presentaron resultados de un modelo de densidades 3D del 

margen pasivo volcánico, a partir del cual pudo observarse la presencia de corteza continental cristalina 

(descontado el espesor sedimentario) con espesores de entre 30 - 34 km debajo de las cuencas Rawson-

Valdez, mientras que debajo de las cuencas del Colorado y el Salado detectaron espesores corticales 

mucho menores (de entre 18 y 28 km).  
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En el margen atlántico, a la altura del sur de Brasil también se observa una región con elevados 

valores de Zb, la cual coincide aproximadamente con la zona donde se registra el emplazamiento de 

cuerpos máficos (Seaward Deeping Reflectors) correspondientes a la Gran Provincia Ígnea de Paraná-

Etendeka. Los valores obtenidos para Zb son demasiado elevados para un margen continental pasivo, pero 

podrían responder a las señales magnéticas de dichos cuerpos máficos o bien al enfriamiento y 

magnetización que alcanza la región mantélica. 

Si bien la topografía de Zb en la corteza oceánica no debería poder ajustarse correctamente mediante 

el método espectral debido a que no está magnetizada de forma aleatoria, ya que se estructura en bandas 

paralelas con diferente polaridad, algunos resultados merecen ser mencionados. La profundidad a la 

isoterma de Curie calculada para el área oceánica es menor a la observada en la región continental y 

algunos límites continente-océano son particularmente notorios. La topografía del límite corteza oceánica-

continental en el Pacífico es consistente con las expectativas. Además, el límite entre las placas de Nazca 

y Antártica (un límite divergente) corresponde a una región con Zb muy poco profundo. Sin embargo, 

también se observa una región relativamente profunda en el Océano Atlántico en el extremo sudeste del 

área investigada que no parece ser consistente con la topografía esperada.  
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8 

Resultados: Análisis de  

Filtros de las Anomalías Aeromagnéticas 

 

 

8.1. Introducción 

 

Por medio de los filtros se pudieron confeccionar distintos mapas que han permitido estudiar con 

mayor detalle la estructura magnética en la región.  

La figura 8.1 muestra las Anomalías Aeromagnéticas relevadas en Uruguay por la 

Dirección Nacional de Minería y Geología (DINAMIGE) del Ministerio de Industria, Energía y 

Minería (ver capítulo 1). Debido a la presencia de intensas anomalías puntuales - picos de gran 

amplitud en la señal- quedan enmascaradas variaciones en el campo de menor intensidad (Fig. 

8.1a). Para ajustar la visualización de los datos, se establecieron límites en la escala de intensidad 

de la señal -escala de color- de acuerdo con la distribución estadística de los mismos. Se probaron 

límites establecidos a 6σ, 4σ y 2σ de la media (Figs. 8.1b, c, d). Como se observa en la figura 8.1, 

al establecer límites, pueden visualizarse mucho mejor las variaciones de la anomalía magnética 

en la zona de estudio, aunque se pierde detalle en las regiones donde el campo es más intenso, ya 

que todas las señales con intensidad superior a los límites establecidos se saturan en la imagen al 

recibir el mismo tono de color. Esta técnica permite presentar los datos sin alteraciones y se evita 

el uso de escalas logarítmicas que hacen más difícil interpretar la diferencia de magnitud relativa 

de los datos. De aquí en más se indicará, cuando corresponda, si la imagen mostrada fue ajustada 

para su presentación. 

Respecto a la reducción al polo, solo es posible efectuar una reducción parcial de los datos 

ya que se desconoce la magnetización remanente de los cuerpos presentes en el área. Se hace 

notorio al intentar reducir los mismos (Fig. 8.2) que muchos de los cuerpos presentan 

magnetizaciones que no son paralelas al campo actual (Fig. 8.2). Esto genera múltiples 

reducciones erróneas y anómalas. Más aún, las señales de estos cuerpos tras la reducción al polo 

son muy diversas, lo que indica que sus magnetizaciones están dominadas por diferentes vectores 

de magnetización remanente (de otra forma la respuesta ante la reducción sería similar). Debido 

a la complejidad estructural del área (gran densidad de diques e intrusiones con diferentes 

respuestas magnéticas intersectándose entre ellos) no es posible aislar una zona/cuerpo/estructura 

de las otras para realizar reducciones independientes. En consecuencia, se optó por no reducir al 
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polo los mapas magnéticos o sus derivados. Aunque la localización exacta de los cuerpos es 

menos precisa usando datos no reducidos al polo, la escala y el tipo de estudio propuesto hacen 

que esta imprecisión no sea significativa para los propósitos de esta tesis. Sin embargo, la 

reducción al polo, con sus anomalías, resultó particularmente útil para discriminar cuerpos con 

magnetizaciones diferentes en una misma zona, lo que implica la presencia de unidades con 

edades, composiciones y/u orígenes presumiblemente diferentes. Por lo tanto, se combinó el 

análisis estructural de cuerpos magnéticos con el análisis de la señal reducida al polo de los 

mismos. La figura 8.3 presenta un ejemplo en tres regiones diferentes del Terreno Piedra Alta, 

donde pueden distinguirse diferentes familias de diques, no solo sobre la base de su dirección 

estructural preferencial y relaciones de intersección, sino también a partir de las diferentes señales 

observadas en los datos reducidos al polo (lo que se considera indicador de una edad y/o 

composición diferente).  

De toda la batería de filtros disponibles, los mejores resultados para la interpretación 

visual y estructural se obtuvieron mediante el cálculo de derivadas verticales - primera y segunda- 

de la derivada horizontal, y de la señal analítica directa (DAS) y su fase. En la figura 8.4 se 

presentan los mapas de derivada vertical. En los mismos se destaca el realce de anomalías 

puntuales de corta longitud de onda e intensidad y lineales no tan notorias en el mapa de anomalía 

magnética. Asimismo, los mapas de derivada horizontal (Fig. 8.5) resultaron particularmente 

útiles para la detección de anomalías lineales, como las correspondientes a los haces de diques y 

zonas de cizalla. El filtro de señal analítica directa (Fig. 8.6a), en cambio, logra destacar anomalías 

correspondientes al basamento, como los plutones y estructuras en los cinturones orogénicos del 

Terreno Piedra Alta y del Cinturón Dom Feliciano. Por otro lado, la fase de la señal analítica 

directa (Fig. 8.6b) parece destacar principalmente cuerpos puntuales o circulares, como las 

calderas volcánicas en la cuenca Merín, las pequeñas intrusiones ígneas (?) en el Terreno Piedra 

Alta y los macizos volcánicos de la Formación Arequita, así como anomalías asociadas a las 

coladas de lava mesozoicas en las cuencas Merín y Santa Lucía.  
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Figura 8.1. Mapas de anomalía aeromagnética de la zona de estudio (ver Fig. 1.1). Los distintos 

mapas representan la misma serie de datos, pero estableciendo diferentes límites para la escala de 

colores. (a) Sin límites, los picos máximos y mínimos en los datos determinan los límites. (b) Los 

límites se establecen a 6σ de la media de los datos. (c) Límites establecidos a 4σ de la media de 

los datos. (d) Límites fijados a 2σ de la media de los datos. 
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Figura 8.2. Mapa de anomalía aeromagnética reducida al polo (ver Fig. 1.1). (DINAMIGE - 

MIEM  2015). 



151 

 

 

Figura 8.3. La primera fila (a), (b), (c) muestra los mapas detallados de la segunda derivada 

vertical de las regiones indicadas en la figura 8.2. La segunda fila (d), (e), (f) muestra los mismos 

mapas reducidos al polo. La tercera fila (g), (h), (i) presenta las estructuras interpretadas. Nótense 

las diferencias en la dirección y/o magnetización de los diferentes enjambres de diques 

interpretados.  
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Figura 8.4. (a) Primera derivada vertical de la anomalía aeromagnética del Escudo Uruguayo, 

con amplitud acotada a 2σ de la media de la distribución (ver Fig. 1.1). (b) Segunda derivada 
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vertical de la anomalía aeromagnética del Escudo Uruguayo, con amplitud acotada a 3σ de la 

media de la distribución.  

 

Figura 8.5. Derivada horizontal de la anomalía aeromagnética del Escudo Uruguayo, con 

amplitud acotada a 2σ de la media de la distribución. 
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Figura 8.6. (a) Señal analítica directa (DAS). (b) Fase de la señal analítica directa, con amplitud 

acotada a 3σ de la media de la distribución.  
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8.2. Diques y unidades estructurales 

Utilizando los datos aeromagnéticos se pueden identificar cuatro unidades morfoestructurales 

principales:  

(i) el enjambre de diques máficos de Florida (FDS), con dirección principal SO-NE, 

(ii) el enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán con rumbo NO-SE, 

(iii) las cuencas de rift mesozoicas y  

(iv) el Cinturón Dom Feliciano.  

 

8.2.1 Enjambre de diques de Florida (Paleoproterozoico) 

El enjambre de diques de Florida (FDS) fue reportado por primera vez por Preciozzi et al. (1985). 

Sin embargo, las dimensiones de los diques, su abundancia y mapeo sólo se conocían 

parcialmente, principalmente debido a las condiciones de meteorización del Terreno Piedra Alta 

(PAT) y la escasez de afloramientos, lo que dificultaba las observaciones geológicas (véase Bossi 

y Campal 1991b; Bossi et al. 1993b; Mazzucchelli et al. 1995; Teixeira et al. 1999; Halls et al. 

2001; Bossi et al. 2001; Morales et al. 2010). Los mismos fueron datados por U–Pb, Rb-Sr y Ar-

Ar entre 1,7 y 1,8 Ga (Teixeira et al. 1999, 2013; Halls et al. 2001).  

Los datos aeromagnéticos parecen indicar que este enjambre de diques en realidad está 

compuesto por varias familias. El principal haz de diques, el haz de diques máficos de Florida, se 

encuentra bien definido, estando constituido por diques de más de 250 km de largo y entre 20 y 

200 m de ancho, con un rumbo estructural predominante N 70° E (Fig. 8.7a). Estos diques son 

más numerosos y presentan una continuidad mayor que lo que fuera previamente documentado. 

Cada dique individual tiene al menos 200 o 250 km de longitud, y probablemente continúan más 

allá del área estudiada, bajo los sedimentos del Río de La Plata, alcanzando extensiones 

desconocidas. En algunos sectores se detectan hasta 2 diques por kilómetro. Este enjambre de 

diques limita al este con la Zona de Cizalla Sarandí del Yí (SY) donde se observa su plegamiento 

pasivo hacia el sur, indicando la ocurrencia de movimiento dextral. El desplazamiento horizontal 

mínimo determinado a partir de los mapas magnéticos es de aproximadamente 14-18 km.  

Además, también a partir de su rumbo y respuesta magnética diferente a la del conjunto 

general, pudieron identificarse otros dos enjambres de diques asociados. Uno con rumbo N 78° E 

y otro con rumbo N 54° E (Fig. 8.7b). La densidad y longitud de estos diques son comparables 

con la del haz de diques de Florida. Sin embargo, la intensidad y dirección de su magnetización 

(patrón anómalo detectado en la anomalía reducida al polo) y su rumbo estructural difieren. 

Considerando los patrones estructurales y magnéticos observados, es probable que estén 
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asociados a, por lo menos, dos eventos de extensión diferentes. Aunque no es posible determinar 

si corresponden a diferentes pulsos magmáticos sin estudios de campo adecuados. 

Los mapas magnéticos también revelan que, además de la clara inflexión de los diques 

registrada en la Zona de Cizalla Sarandí del Yí (SY), las tres familias presentan una suave flexión 

de ~ 10° hacia el norte en los límites norte y noreste del área mapeada (Figs. 8.7a, b). Asimismo, 

las tres familias se extenderían hacia el suroeste (cubiertos por depósitos fanerozoicos del río 

Uruguay) hacia territorio argentino, donde no se dispone de datos magnéticos de alta resolución. 

 

Figura 8.7. Enjambre de diques de Florida (FDS). (a) Enjambre principal con tendencia NE-SO, 

(b) Enjambres secundarios identificados mediante la aplicación de criterios estructurales y 

magnéticos basados en las derivadas verticales y horizontales y mapas de anomalías reducidas al 

polo (véanse las Figs. 8.3, 8.4, 8.5). Los histogramas de rosas muestran las direcciones 

estructurales y su frecuencia. Se indica para cada enjambre el número de segmentos muestreados 

(N). SLB: cuenca Santa Lucía. SY: Zona de Cizalla Sarandí del Yí. 

 

8.2.2 Enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán (Mesozoico) 

El enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán fue caracterizado principalmente mediante 

aeromagnetometría durante el desarrollo de esta tesis (véase Nuñez Demarco et al. 2020a). El 

mismo atraviesa trasversalmente las estructuras del Cinturón Dom Feliciano (Neoproterozoico) 

de rumbo SSO-NNE, así como al Terreno Piedra Alta y al enjambre de diques máficos de Florida. 

Este haz de diques fue estudiado en varias localidades por diversos autores: Mazzucchelli et al. 

(1995), Lossada et al. (2014) y Cervantes-Solano et al. (2017). 

El análisis aeromagnético revela las dimensiones y conexiones de las familias de diques 

mesozoicos con rumbo general N 100-110° E, que atraviesan transversalmente las estructuras del 

basamento cristalino uruguayo. Diques con rumbo similar fueron descriptos previamente como 

Haz de Diques Nico Pérez-Zapicán (Fig. 8.8a) por Lossada et al. (2014) en una región de escasa 

extensión areal, en las cercanías de la ciudad de Zapicán.  
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Este enjambre está compuesto por conjuntos densos de diques que alcanzan unos 20 km 

de ancho (sub-enjambres) y diques individuales dispersos. Los sub-enjambres presentan una 

disposición paralela entre sí, e internamente los diques que los constituyen se disponen de manera 

paralela a ligeramente radial, originándose, cada uno de los sub-enjambres, en complejos 

volcánicos mesozoicos descriptos en la cuenca de rift Merín por Cernuschi et al. (2015). Estos 

son los centros volcánicos Valle Chico (VC), Lascano Este (LE), Lascano Oeste (LO) y San Luis 

(SL) (Fig. 8.8). A efectos descriptivos, me referiré a cada sub-enjambre de diques con el nombre 

de su caldera asociada: haz de diques Valle Chico, haz de diques Lascano Este, haz de diques 

Lascano Oeste y haz de diques San Luis.  

El enjambre Nico Pérez-Zapicán se extiende a lo largo de aproximadamente 350 km y 

tiene ~ 150 km de ancho, con rumbos preferenciales que oscilan entre N101°E y N110°E. Esta 

actitud es casi perpendicular a la Zona de Cizalla de Sierra Ballena (SB) (Fig. 8.8) y al margen 

del Atlántico Sur.  

Por otro lado, también fueron identificados otros dos enjambres de diques asociados con 

fallas mesozoicas. El primero está compuesto por diques dispersos con rumbo N 89° E que se 

concentran alrededor de las cuencas de rift Merín y Santa Lucía (Fig. 8.8b). El segundo, con una 

actitud media de N 144° E, corresponde a diques dispersos que se extienden a lo largo de 300 km. 

Este último enjambre atraviesa el basamento del Terreno Nico Pérez. 

 

 

Figura 8.8. (a) Enjambre de diques mesozoicos Nico Pérez-Zapicán y centros intrusivos 

subalcalinos/alcalinos indicados con círculos marrones: Valle Chico (VC), Lascano Este (LE), 

Lascano Oeste (LW), San Luis (SL). (b) Enjambres de diques secundarios del Mesozoico. Los 

histogramas de rosas indican las direcciones estructurales y su frecuencia. El número de 

segmentos muestreados (N) se indica para cada enjambre. Cuenca Santa Lucía (SLB), Cuenca 

Merín (MB), Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB), Zona de Cizalla Sarandí del Yí (SY). La 

interpretación se basa en la segunda derivada vertical y en los mapas de anomalías reducidas al 

polo.  



158 

 

8.2.3 Cuencas de rift mesozoicas 

 

La extensión mesozoica en el sur de Uruguay generó dos grabens: las cuencas Santa Lucía y 

Merín, que se encuentran perfectamente delimitados en los mapas magnéticos (e.g. Figs. 8.1 y 

8.2). 

En la cuenca de rift Santa Lucía, los mapas aeromagnéticos, y los datos geológicos, 

muestran que el volcanismo mesozoico se concentra en su sector este (Figs. 8.4, 8.5, 8.6). La 

señal magnética del enjambre de diques de Florida está ausente o “borrada” en las cercanías del 

rift. Sin embargo, los límites estructurales de la cuenca coinciden con las actitudes del enjambre 

de diques de Florida (N 70° E) y con las direcciones E-O y NO-SE de los cinturones proterozoicos 

del Terreno Piedra Alta (Figs. 8.4, 8.5, 8.6), sugiriendo que las fallas que delimitan el rift están 

controladas por estructuras preexistentes. 

La cuenca de rift Merín está delimitada por un conjunto de fallas normales con rumbo N 

70° E y N 110° E, y fallas de rumbo con orientación N 20° E (Figs. 8.8, 8.9, 8.10). Las fallas con 

rumbo N 110° E siguen las direcciones estructurales del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán, 

mientras que las fallas con rumbo N 70° E corresponden a la dirección conjugada. En particular, 

el límite sur de la cuenca Merín está controlado por una importante falla normal con buzamiento 

hacia el norte (la Falla de Aiguá), correspondiente a esta dirección conjugada (Figs. 8.9, 8.10). En 

cambio, las estructuras con rumbo SSO-NNE (N 20° E), coincidente con la orientación de las 

estructuras del Cinturón Dom Feliciano, parecen controlar los movimientos dextrales de los 

bloques y facilitar la acomodación estructural (Figs. 8.9, 8.10), como fuera anteriormente sugerido 

por Gómez Rifas (1995). Por ejemplo, las coladas de basaltos e ignimbritas presentan un 

buzamiento de 12° hacia el norte en esta cuenca. En conjunto, estas tres direcciones controlaron 

el desarrollo de la cuenca de rift Merín. Este patrón es también coincidente con las direcciones 

estructurales observadas en los mapas de soluciones de Euler como se verá más adelante (ver 

capítulo 9). La evidencia geológica de campo relevada en las regiones de Salamanca, Lascano y 

Mariscala es consistente con estas observaciones e interpretaciones (Cernuschi et al. 2015; 

Rossello et al. 2007; Gómez Rifas 1995). 

Ambas cuencas presentan una estructuración romboédrica controlada por diferentes 

conjuntos de fallas. La cuenca Merín está claramente controlada por tres direcciones de falla, la 

primera relacionada con las estructuras del basamento (N 20° E), la segunda coincidente con el 

rumbo del enjambre de diques mesozoico Nico Pérez-Zapicán (N 110° E) y la tercera 

correspondiente a su dirección conjugada (N 70° E) (Figs. 8.7, 8.8, 8.9). La cuenca Santa Lucía 

está controlada solo por dos direcciones (N 70° E y N 144° E), una casi paralela a las estructuras 

preexistentes en el basamento del Terreno Piedra Alta (enjambre de diques y cinturones 

orogénicos) y la otra asociada al rift mesozoico (Figs. 8.6, 8.7, 8.9). 
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8.2.4 Cinturón Dom Feliciano 

Las tendencias estructurales observadas en los mapas aeromagnéticos son consistentes con las 

estructuras dúctiles y frágiles estudiadas, fotointerpretadas y previamente documentadas en el 

Cinturón Dom Feliciano y en los bloques adyacentes (Preciozzi et al. 1979; Gómez Rifas 1995; 

Masquelin 2006; Sánchez Bettucci et al. 2010; Masquelin et al. 2017; entre otros). 

Sin embargo, la región central ubicada entre ambas cuencas del rift mesozoico, entre las 

Zonas de Cizalla de Sarandí del Yí (SY) y Sierra Ballena (SB), no presenta evidencias de la 

ocurrencia de desplazamientos de rumbo a lo largo de la dirección N 70° E, como fuese sugerido 

anteriormente (Rossello et al. 1999; 2000; 2007).  

Los mapas aeromagnéticos muestran que las dos direcciones estructurales principales, NS 

y N 20° E, dominan en la región ubicada entre las Zonas de Cizalla Sarandí del Yí (SY) y Sierra 

Ballena (SB), controlando la deformación frágil y dúctil (e.g. Figs. 8.5, 8.6) entre las dos cuencas 

de rift. Estos patrones observados en los mapas aeromagnéticos son consistentes con las 

estructuras principales del Cinturón Dom Feliciano. Por otra parte, las direcciones estructurales 

ca. N 70° E y EO son las predominantes fuera de esta zona central, al oeste de la Zona de Cizalla 

Sarandí del Yí (SY) y al este de la Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB), si bien los lineamientos 

con direcciones NS y N20° E siguen siendo observables en menor medida. 

Los mapas aeromagnéticos, también brindan evidencias de la reactivación dextral de 

fallas con orientación N20° E (estructuras del Cinturón Dom Feliciano) entre las Zonas de Cizalla 

Sarandí del Yí (SY) y Sierra Ballena (SB) (Fig. 8.11):  

(i) el enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán parece estar desplazado en sentido dextral 

a lo largo de la Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB) y dentro de la cuenca Merín (MB) (Fig. 8.11d, 

véase además Figs. 8.4, 8.5, 8.6, 8.10);  

(ii) otro de los enjambres presuntamente mesozoicos también parece haber sufrido 

desplazamientos en sentido dextral a lo largo de la Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB) (Fig. 

8.11e, y además Figs. 8.8b y esquemas en Figs. 8.9, 8.10); 

(iii) algunos granitos neoproterozoicos (e.g. Complejo Granítico Polanco) también 

muestran desplazamiento dextral según estructuras con rumbo N20° E (Fig. 8.11a, véase además 

Figs. 8.9, 8.10);  

(iv) las cuencas mesozoicas menores localizadas en la región central (Arequita (AB), 

Valle Fuentes (VFB), Tapes Sur (TSB)) están vinculadas a fallas con orientación ~ N20°E. Sin 

embargo, la cuenca Tapes Norte está conectada a la falla del Soldado con rumbo N36°E (Figs. 

8.8, 8.9). Esta geometría de grabens y fallas, y las direcciones de inclinación de las fallas inferidas 

mediante el análisis de Euler (ver capítulo 9), son consistentes con el desarrollo de cuencas del 

tipo realeasing bend y pull-apart (ver Aydin y Nur 1982; Cunningham y Mann 2007; Gürbüz 

2010) controladas por movimientos dextrales a lo largo de las estructuras con orientación NE-SO. 
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La información estructural previa también sugiere la ocurrencia de reactivaciones y 

acomodación de bloques en la zona central entre las cuencas Santa Lucía (SB) y Merín (MB) 

(Gómez Rifas 1995; Rossello et al. 2007; Núñez Demarco et al. 2018). Particularmente, se ha 

observado que la deformación frágil se encuentra concentrada a lo largo de la orientación N15° -

20° E, paralela a la Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB) (Gómez Rifas 1995). 

Estas evidencias indican que las estructuras del Cinturón Dom Feliciano actuaron como 

una barrera para la propagación de fallas con rumbo N 70° E y EO, transfiriendo la deformación 

(Fig. 8.10). Además, sugieren que la reactivación sinistral de los lineamientos neoproterozoicos 

con rumbo NE-SO generó hemigrabens oblicuos y asimétricos, controlados por fallas lístricas con 

bloques hundidos hacia el sur. También implican la ocurrencia de una rotación en sentido horario 

del bloque central, relacionada con estructuras preexistentes en el basamento, ampliamente 

documentada en trabajos anteriores (Gómez Rifas 1989; Rossello et al. 2000; 2001; 2007; 2018; 

Masquelin et al. 2017).  

Las zonas al sur de la falla del Soldado (SF) de rumbo N 36° E se caracterizan por la 

presencia de estructuras con orientación N 45° E a N 10° E, que generan cuencas de pull-apart 

restrictas (Fig. 8.10). Por otro lado, las áreas al norte de la falla del Soldado presentan fallas 

sinistrales con rumbo N 20° E a N 10° E, que controlan el desarrollo de estructuras compresivas, 

como horsetails y strike-slip duplexes (Fig. 8.9). Tales estructuras compresivas se observan 

particularmente en la Formación Barriga Negra (BN, Figs. 8.9, 8.10) (Núñez Demarco et al. 

2019a), la cual se encuentra dentro de un sistema de fallas de tipo horsetail (Fig. 8.10).  

Finalmente, no se observan signos de reactivación de la Zona de Cizalla Sarandí del Yí 

(SY). 

 



161 

 

 

Figura 8.9. Estructuras neoproterozoicas definidas mediante el análisis de los mapas resultantes 

de los filtros aplicados a la anomalía aeromagnética (Figs. 8.4, 8.5, 8.6); (1) Basamento arqueano 

a paleoproterozoico, (2) Cinturones de esquistos (schist belts), (3) granitoides meso- a neo-

proterozoicos, (4) cuencas de rift mesozoicas, (5) formaciones ígneas mesozoicas, (6) cuencas 

fanerozoicas. Las líneas de color gris claro indican las estructuras del Proterozoico, líneas de color 

gris oscuro indican las principales estructuras frágiles identificadas en los mapas aeromagnéticos 

y fotografías aéreas. Los histogramas de rosas indican direcciones estructurales frágiles al oeste 

(celeste) y al este (rojo) de la Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB). Zonas de Cizalla: Sierra Ballena 
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(SB), Sarandí del Yí (SY), Cueva del Tigre-Sierra de Sosa (CT), Fraile Muerto-María Albina 

(FM), Otazo-Cerro Amaro (CA), Alférez-Cordillera (AC), Tupambaé (T). 

 

Figura 8.10. Modelo tectónico propuesto para el rift mesozoico, con una zona de transferencia 

entre las cuencas de rift Santa Lucía (SLB) y Merín (MB). (1) Fallas principales del rift 

mesozoico. (2) Estructuras proterozoicas. (3) Estructuras mesozoicas. (4) Direcciones de 

movimiento de fallas de rumbo. (5) Complejo Granítico Polanco. (6) Formación Barriga Negra. 

Zonas de Cizalla: Sarandí del Yí (SY), Sierra Ballena (SB). Fallas: Barriga Negra Horse Tail 

(BNHT), Falla del Soldado (SF), Falla de Aiguá (AF). Cuencas: Santa Lucía (SLB), Merín (MB), 

Arequita (AB), Valle Fuentes (VFB), Tapes Sur (TSB), Tapes Norte (TNB). Centros intrusivos: 

Valle Chico (VC), Lascano Oeste (LW), Lascano Este (LE), San Luis (SL). 
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Figura 8.11. Detalle de estructuras que presentan desplazamientos, con referencia al esquema 

estructural propuesto en la figura 8.10. (a) fotografía aérea de los granitos en la región de Polanco 

(ver Figs. 2.3, 2.5) donde se observan cuerpos graníticos subcirculares atravesados y desplazados 

por fallas en rojo. (b-f) primera derivada vertical de la anomalía aeromagnética. (b) 

desplazamiento dextral de diques a lo largo de la Zona de Cizalla Sierra Ballena. (c) 

desplazamiento dextral de diques a lo largo de una falla que conecta con la cueca de rift Santa 

Lucía. (d)  desplazamiento dextral de diques a lo largo de la Zona de Cizalla Sierra Ballena.  (e) 

desplazamiento dextral de diques a lo largo de la Zona de Cizalla Sierra Ballena. (f) 

desplazamiento dextral de diques a lo largo de la Zona de Cizalla Alférez-Cordillera (ver Fig. 

2.8). 
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9 

Resultados: Deconvolución de Euler aplicada a 

las Anomalías Aeromagnéticas 

 

 

 

 

 

 

 

 

9.1. Introducción   

Las soluciones de Euler sugieren que los enjambres de diques máficos de Florida y de Nico Pérez-

Zapicán se encuentran aflorando o muy cerca de la superficie a profundidades que oscilan entre 

0 y 500 m (Fig. 9.1a), presentando raíces profundas (Figs. 9.1c, d). Este resultado no es extraño 

si se considera que la región estudiada se encuentra afectada por levantamiento, exhumación y 

erosión. Sin embargo, este hecho contrasta con el limitado reconocimiento de estos enjambres de 

diques en el campo, debido los efectos del intemperismo y la alteración (Bossi y Campal 1991; 

Gómez Rifas 1995; Teixeira et al. 1999; Halls et al. 2001; Núñez Demarco et al. 2013).  

En general, las soluciones de Euler se distribuyen de forma relativamente homogénea, en 

especial a profundidades someras. Sin embargo, se destacan no solo aquellas regiones donde las 

soluciones se concentran, que parecen coincidir con las zonas donde se reconocen los enjambres 

de diques y otras estructuras, sino también regiones que presentan una ausencia casi total de las 

mismas, las que parecen tener la misma orientación que la estructuración, sugiriendo la existencia 

de un cambio geológico o estructural (Figs. 9.1b-e). Por ejemplo, el contraste entre regiones con 

soluciones y zonas carentes de ellas, parece indicar la presencia de estructuras/límites con rumbo 

N 70° E y N 120° E, que atraviesan el basamento uruguayo formando un patrón romboédrico 

(Fig. 9.1). Tal patrón coincide con las principales actitudes de las fallas controlantes de las 

cuencas del rift mesozoico. Las alineaciones de las soluciones a lo largo de la dirección N 120° E 

corresponden a fuentes magnéticas profundas, que alcanzan hasta 5 km. En cambio, las 

alineaciones con orientación N 70° E apenas son detectables a profundidades mayores a 500 m, 

exceptuando el caso de anomalías muy puntuales (Fig. 9.1c). Algunos de los contrastes entre 
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bloques con alta densidad de soluciones y bloques con ausencia de las mismas están relacionados 

con fallas conocidas, como la falla normal de Aiguá (AF Fig. 8.10) en el borde sur de la cuenca 

Merín (MB). Este hecho indicaría que dichos contrastes podrían estar reflejando la existencia de 

fallas y la ocurrencia de posibles movimientos verticales de los bloques (Fig. 9.1e). Es más, las 

soluciones de Euler muestran una relación estructural y una continuidad entre el borde sur de la 

cuenca Merín, representado por la falla de Aiguá con inclinación hacia el norte (AF), y la falla 

central de la cuenca Santa Lucía (SLB) (Figs. 9.1, 8.10), representada por un horst con inclinación 

hacia el sur (Veroslavsky et al. 2006). Estas fallas con inclinación en direcciones opuestas 

indicarían que la región entre las dos cuencas correspondería a una zona de transferencia (Fig. 

9.10). 

Por otra parte, en el Terreno Piedra Alta la distribución de las soluciones de Euler muestra 

la presencia de una estructura prominente, paralela al eje del rift, que se ubicaría 40 km al norte 

del límite conocido de la cuenca (Fig. 9.1). Esta estructura puede ser interpretada como una falla 

o un escalón en el basamento, y podría representar el verdadero límite norte de la cuenca Santa 

Lucía (SLB) (Figs. 9.1, 8.10). 

También es importante resaltar que los grupos de soluciones de Euler coinciden con las 

zonas de cizalla y los principales límites estructurales. Las Zonas de Cizalla de Sierra Ballena 

(SB) y Otazo-Cerro Amaro (CA) se corresponden con uno de los principales lineamientos 

magnéticos (Figs. 8.4-6, 9.1), detectable incluso en los conjuntos de soluciones más profundas. 

Sorprendentemente, la Zona de Cizalla Otazo-Cerro Amaro (CA) presenta una señal magnética 

mucho más intensa que la región norte de la Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB). Por lo que esta 

podría representar el verdadero límite estructural del Cinturón Dom Feliciano. La reciente 

identificación de ofiolitas a lo largo de la Zona de Cizalla Otazo-Cerro Amaro (CA) apoyaría esta 

interpretación (Peel et al. 2018).  

En contraste, la Zona de Cizalla Sarandí del Yí (SY) no está bien representada por una 

agrupación/alineamiento de soluciones de Euler en profundidad (Fig. 9.1). Este último hecho 

podría sugerir que no corresponde a una estructura con raíces profundas. Esta observación es 

consistente con la información provista por perfiles magnetotelúricos (Bologna et al. 2019), los 

cuales no pudieron detectar esta estructura en profundidad. 
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Figura 9.1. Soluciones de Euler para la anomalía aeromagnética (no reducida al polo) clasificadas 

según su profundidad (a) 0–200 m, (b) 200–500 m, (c) 500–1000 m, y (d) 1000–5000 m. (e) 

Principales discontinuidades magnéticas profundas interpretadas como límites estructurales. Las 

cuencas mesozoicas se muestran en verde claro. Principales estructuras relacionadas con las 

discontinuidades magnéticas más importantes: SB: Zona de Cizalla de Sierra Ballena, AF: Falla 

de Aiguá, NPZDS: Enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán, FDS: Enjambre de diques de Florida.  
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9.2. Cortes estructurales  

El estudio integrado de la deconvolución de Euler aplicada al mapa aeromagnético continuado 

ascendentemente a distintas alturas posibilita investigar el buzamiento de las estructuras. Si bien 

el método no permite determinar con precisión el ángulo de inclinación de las mismas, sí es 

posible definir su dirección de buzamiento y si el ángulo es alto o bajo. Por ejemplo, las 

estimaciones por medio de la deconvolución de Euler muestran que el enjambre de diques de 

Florida presenta una inclinación elevada de entre 90° a 60° hacia el norte (Fig. 9.2). 

 Al aplicar esta técnica se realización distintos cortes estructurales, que permitieron 

investigar la estructuración en profundidad. La Fig. 9.3 muestra la ubicación de los diversos cortes 

efectuados en el área, mientras que las Figs. 9.4, 9.5 y 9.6 presentan la interpretación estructural, 

las soluciones de Euler y la densidad de soluciones. 

 

 

Figura 9.2. (a) Soluciones de Euler correspondientes a un área restringida que se muestra en la 

Fig. 9.1. En negro soluciones de Euler obtenidas a partir de la anomalía aeromagnética (sin reducir 

al polo). En colores se muestran las soluciones calculadas para diversas continuaciones 
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ascendentes (UC) cada 250 m hasta 1000 m. La distribución de las soluciones indica la dirección 

de inclinación de los cuerpos en profundidad. (b) y (c) Secciones verticales de la figura (a) a lo 

largo de direcciones perpendiculares al rumbo de los enjambres de diques. Su localización y 

orientación se indica con flechas en (a). En estas secciones verticales se puede apreciar la posición 

de las diferentes soluciones. 

 

 

 

 

Figura 9.3. El mapa muestra la ubicación de los perfiles presentados en las figuras 9.4, 9.5 y 9.6. 

Zonas de Cizalla: Sarandí del Yí (SY), Cueva del Tigre (CT), Sierra Ballena (SB), Fraile Muerto-

María Albina (FM), Alférez-Cordillera (AC). Fallas: Barriga Negra Horse Tail (BNHT), Falla del 

Soldado (SF), Falla Tapes (TF), Falla de Aiguá (AF). Cuencas: Santa Lucía (SLB), Merín (MB), 

Arequita (AB), Valle Fuentes (VFB), Tapes Sur (TSB), Tapes Norte (TNB). Centros intrusivos: 

Valle Chico (VC), Lascano Oeste (LW), Lascano Este (LE), San Luis (SL). Formación Barriga 

Negra (BNFm). Mismo código de color que en la figura 8.9. 
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Figura 9.4. Secciones verticales Sur-Norte A, B y C en las cuencas Santa Lucía y Merín, 

indicadas en la figura 9.3. Cada sección presenta de arriba hacia abajo (i) un esquema geológico 

resultado de la interpretación de la distribución de las soluciones de Euler en conjunto con la 

geología del área; (ii) un perfil mostrando las soluciones de Euler calculadas para la anomalía 

aeromagnética prolongada ascendentemente a las siguientes alturas: 0, 250, 500, 750, 1000 y 1500 

m, y (iii) un perfil de densidad de las soluciones de Euler calculado a partir del mapa de anomalía 

aeromagnética (UC0). Las soluciones de Euler indican la inclinación de las estructuras. Enjambre 

de diques de Florida (FDS), Gabro Reboledo (RG), Zona de Cizalla de Alférez-Cordillera (AC), 
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Falla de Aiguá (AF), Cuenca Santa Lucía (SLB), Cuenca Merín (MB), Enjambre de Diques Nico 

Pérez-Zapicán (NPZDS), centro intrusivo Valle Chico (VC). Esquema de colores en la sección 

geológica como en la figura 8.9. 

 

Figura 9.5. Secciones verticales Sur-Norte D, E y F en la zona de transferencia, indicadas en la 

figura 9.3. Cada sección presenta de arriba hacia abajo (i) un esquema geológico resultado de la 

interpretación de la distribución de las soluciones de Euler en conjunto con la geología del área; 

(ii) un perfil mostrando las soluciones de Euler calculadas para la anomalía aeromagnética 

prolongada ascendentemente a las siguientes alturas: 0, 250, 500, 750, 1000 y 1500 m, y (iii) un 
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perfil de densidad de las soluciones de Euler calculado a partir del mapa de anomalía 

aeromagnética (UC0). Las soluciones de Euler indican la inclinación de las estructuras. Falla del 

Soldado (SF), Falla Tapes (TF), Barriga Negra Horse Tail (BNHT), Formación Barriga Negra 

(BNFm), Zona de Cizalla Fraile Muerto-María Albina (FM), Faja Corrida Pan de Azúcar (PA), 

Zona de Cizalla Cueva del Tigre (CT), Cuenca Arequita (AB), Cuenca Valle Fuentes (VFB), 

Cuenca Tapes Sur (TSB), Enjambre de Diques Nico Pérez-Zapicán (NPZDS). Esquema de 

colores en la sección geológica como en la figura 8.9. 
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Figura 9.6. Secciones verticales Oeste-Este G, H e I, indicadas en la figura 9.3. Cada sección 

presenta de arriba hacia abajo (i) un esquema geológico resultado de la interpretación de la 

distribución de las soluciones de Euler en conjunto con la geología del área; (ii) un perfil 

mostrando las soluciones de Euler calculadas para la anomalía aeromagnética prolongada 

ascendentemente a las siguientes alturas: 0, 250, 500, 750, 1000 y 1500 m, y (iii) un perfil de 

densidad de las soluciones de Euler calculado a partir del mapa de anomalía aeromagnética (UC0). 

Las soluciones de Euler indican la inclinación de las estructuras. Zona de Cizalla Sarandí del Yí 

(SY), Zona de Cizalla Cueva del Tigre (CT), Zona de Cizalla Sierra Ballena (SB), Zona de Cizalla 

Fraile Muerto-María Albina (FM), Barriga Negra Horse Tail (BNHT), Falla del Soldado (SF), 

Cuenca Arequita (AB), Cuenca Valle Fuentes (VFB), Cuenca Merín (MB), Centro intrusivo Valle 

Chico (VC), Centro intrusivo Lascano Oeste (LW), Centro intrusivo Lascano Este (LE), Centro 

intrusivo San Luis (SL). Esquema de colores en la sección geológica como en la figura 8.9. 
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10 

Resultados: Análisis de los Datos Gravimétricos  

 

 

 

 

 

 

 

10.1. Anomalía Gravimétrica Regional 

 

10.1.1 Análisis de filtros  

 

En la figura 10.1 se presenta la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y la anomalía de 

Aire Libre para el sector off-shore, para Uruguay y regiones aledañas (Sá 2004). En este mapa pueden 

notarse muy claramente las estructuras lineales que se asocian con la continuación de la Zona de Cizalla 

Sarandí del Yí (debajo de la cuenca Norte) (véase Figs. 2.2, 2.8), así como las Zonas de Cizalla Sierra 

Ballena, Dorsal de Canguçu y Alférez Cordillera. Por otro lado, se observan las estructuras de las cuencas 

de rift Santa Lucía y Merín, destacándose como un bajo gravimétrico el principal depocentro de la cuenca 

Santa Lucía y como altos gravimétricos los centros volcánicos en esta última (Cernuschi et al. 2015). 

También puede verse en el Terreno Piedra Alta un alto gravimétrico que corresponde al Cinturón San 

José (véase Fig. 2.8) y un cambio en la señal gravimétrica que coincide con la localización del Cinturón 

Andresito y el límite entre la cuenca Norte y los derrames basálticos de la provincia magmática Paraná-

Etendeka (Fig. 2.8). En el sector off-shore se destaca la intensa anomalía positiva causada por el 

emplazamiento de cuerpos máficos (Seaward Deeping Reflectors) que se asocian al límite de la 

plataforma continental. Por otra parte, hacia el borde noreste del mapa se observa una anomalía negativa 

de gran amplitud asociada a una región en la que ocurriría adelgazamiento cortical y refertilización 

mantélica (Julia et al. 2008; Pinto et al. 2010; Bologna et al. 2018). Asimismo, en la Provincia de Buenos 

Aires se puede apreciar una intensa anomalía magnética positiva con dirección NO-SE que se 

corresponde con la cuenca del Salado.  
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Figura 10.1. Anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y anomalía de Aire Libre para el 

sector off-shore, para Uruguay y regiones aledañas, con amplitud acotada a 3σ de la media de la 

distribución. Se indican con línea negra continua los límites nacionales y los bordes estructurales y 

volcánicos de las cuencas mesozoicas Santa Lucía y Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 2.8). (Unidades: 

mGal). 

 

 

Debido a la baja resolución de los datos gravimétricos y también, posiblemente, a los métodos de 

interpolación empleados, los filtros aplicados a las anomalías gravimétricas generaron resultados con 

elevados niveles de ruido. En la figura 10.2 puede apreciarse la primera derivada vertical de la anomalía 

de Bouguer Completa para el sector on-shore y de la anomalía de Aire Libre para el sector off-shore. En 

la misma pueden notarse las principales estructuras del basamento uruguayo, pero también una gran 

cantidad de ruido y artefactos en dirección N-S y E-O (señales en forma de cruz) que resultan del realce 

del ruido correspondiente al grillado de los datos. De todas maneras, se destacan las estructuras lineales 

como la continuación de la Zona de Cizalla Sarandí del Yí debajo de la cuenca Norte y de la Dorsal de 

Canguçu, el límite sur de la cuenca Santa Lucía, se observa una mejor definición de los centros 

volcánicos localizados en la cuenca Merín y se identifican señales de cuerpos menores que continúan 
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dentro de territorio brasilero. En el S del Brasil se detecta un bloque que presenta mayor rugosidad en la 

señal, el cual se correspondería con los bloques São Gabriel, Rivera y cuenca de Camaqua y la Zona de 

Cizalla Ibaré, paralela a la frontera Uruguay-Brasil (véase figura 2.2). 

 

 

Figura 10.2. Primera derivada vertical de la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y 

anomalía de Aire Libre para el sector off-shore, para Uruguay y regiones aledañas, con amplitud acotada 

a 2σ de la media de la distribución. Se indican con línea negra continua los límites nacionales y los bordes 

de las cuencas mesozoicas Santa Lucía y Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 2.8). (Unidades: mGal/m) 

 

 

Pudieron obtenerse mejores resultados mediante la aplicación de los filtros de señal analítica 

directa (Fig. 10.3), su derivada horizontal (Fig. 10.4) y su fase (Fig. 10.5). Los diversos filtros destacan 

relativamente las mismas estructuras con mayor o menor nitidez. Se advierte, sin embargo, que hacia los 

bordes de las imágenes se observan efectos de aliasing, es decir artefactos matemáticos, debido a que no 

se utilizó ningún tipo de preprocesamiento para mantener la continuidad lateral de las ventanas (ver 

capítulo 3).  
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Figura 10.3. Señal analítica directa de la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y de la 

anomalía de Aire Libre para el sector off-shore, para Uruguay y regiones aledañas, con amplitud acotada 

a 6σ de la media de la distribución. Se indican con línea negra continua los límites nacionales y los 

contornos de las cuencas mesozoicas Santa Lucía y Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 2.8). (Unidades: 

mGal/m) 
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Figura 10.4. Derivada horizontal de la señal analítica directa de la anomalía de Bouguer Completa para el 

sector on-shore y de la anomalía de Aire Libre para el sector off-shore, para Uruguay y regiones aledañas, 

con amplitud acotada a 6σ de la media de la distribución. Se indican con línea negra continua los límites 

nacionales y los contornos de las cuencas mesozoicas Santa Lucía y Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 

2.8). 
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Figura 10.5. Fase de la señal analítica directa de la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-

shore y de la anomalía de Aire Libre para el sector off-shore, para Uruguay y regiones aledañas, con 

amplitud acotada a 6σ de la media de la distribución. Se indican con línea negra continua los límites 

nacionales y los contornos de las cuencas mesozoicas Santa Lucía y Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 

2.8).  

 

 

10.1.2  Deconvolución de Euler 

 

Las soluciones de Euler obtenidas para la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y la 

anomalía de Aire Libre para el sector off-shore se presentan en la figura 10.6. Para la misma se 

seleccionaron ventanas de 3x3 km, y se testearon varios índices estructurales. El índice estructural 

correspondiente a contactos (SI=0) produjo los mejores resultados con estructuraciones reconocibles. Si 

bien el patrón obtenido es bastante complejo, las soluciones se concentran a lo largo de las estructuras 

conocidas y detectadas en los mapas de anomalías gravimétricas y sus filtros. Las soluciones más 

profundas se localizan en la Zona de Cizalla Sarandí del Yí, a lo largo de las fallas que delimitan a las 

cuencas mesozoicas, y en correspondencia con las calderas volcánicas ubicadas en la laguna Merín y con 

los cuerpos máficos intruidos en el borde de la plataforma continental.  

Con la finalidad de complementar este análisis se calcularon las continuaciones ascendentes de la 

anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y de la anomalía de Aire Libre para el sector off-

shore a 5, 10, 20, 30 y 40 km de altura. Dichas prolongaciones ascendentes se sustrajeron de las 

anomalías gravimétricas para obtener las correspondientes anomalías Residuales. De esta forma se intentó 

filtrar las señales de mayor longitud de onda para poder generar mapas que permitan identificar anomalías 

de carácter local, cuyos cuerpos causantes se encuentren más cercanos a la superficie. Se aplicó la 

deconvolución de Euler a cada una de dichas anomalías Residuales, las soluciones obtenidas se presentan 

en la figura 10.7.  
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Figura 10.6. Soluciones de Euler obtenidas para la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-

shore y la anomalía de Aire Libre para el sector off-shore de Uruguay y la región, representadas según su 

profundidad en metros. Se indican con línea negra continua los límites nacionales y los contornos de las 

cuencas mesozoicas Santa Lucía y Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 2.8). 
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Figura 10.7. Soluciones de Euler correspondientes a cinco diferentes anomalías Residuales resultantes de 

restar a la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y a la anomalía de Aire Libre para el 

sector off-shore sus continuaciones ascendentes (UC) a 40, 30, 20, 10 y 5 km de altura. Se indican con 

línea negra continua los límites nacionales y los contornos de las cuencas mesozoicas Santa Lucía y 

Merín (véase figuras 2.2, 2.6A, y 2.8). 

 

Las soluciones para las distintas anomalías Residuales son consistentes entre ellas, presentando 

variaciones en su distribución general muy similares a las observadas en las soluciones de Euler 

calculadas para la anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y la anomalía de Aire Libre 

para el sector off-shore. Esto sugiere que la mayoría de las señales responden a límites estructurales 

importantes, que estarían presentes tanto a grandes profundidades como más cerca de la superficie.  

 Por otro lado, también se calcularon y analizaron la anomalía Isostática, obtenida considerando el 

modelo de Airy, y diferentes anomalías Isostáticas Descompensadas. Para obtener estas últimas se 

prolongó ascendentemente la anomalía Isostática a diferentes alturas y dichas prolongaciones ascendentes 

se sustrajeron de la misma. Estas anomalías (Isostática e Isostáticas Descompensadas) resultaron muy 
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similares a las anomalías Residuales, por lo cual no se obtuvo nueva información a partir de ellas y no son 

presentadas. 

 

 

10.2. Anomalía Gravimétrica Local (Zona central de Uruguay) 

  

La anomalía de Bouguer de la zona central del rift mesozoico y del Cinturón Dom Feliciano calculada a 

partir de los nuevos datos terrestres de detalle relevados para esta tesis se muestra en la figura 10.8. El 

mapa obtenido presenta una mayor resolución con respecto al mapa gravimétrico regional, sin embargo 

dicha resolución resulta aún insuficiente para poder realizar un completo y exhaustivo análisis estructural 

de detalle. Lamentablemente, debido a las restricciones relacionadas con la pandemia de COVID19 no fue 

posible completar los relevamientos de detalle planificados para ser realizados durante 2020 y 2021. Las 

anomalías observadas son consistentes con la presencia de las cuencas mesozoicas, en particular se 

detecta una anomalía positiva de gran amplitud en correspondencia con el centro intrusivo Valle Chico. 

Las anomalías negativas parecen coincidir con la localización de los principales plutones aflorantes en el 

área, sugiriendo que los mismos presentan menor densidad que el basamento que los aloja. 

Las soluciones de Euler (SI=0 y tamaño de ventana de 1 km) obtenidas a partir de la anomalía de 

Bouguer (Fig 10.9) coinciden con los principales cuerpos intrusivos y zonas de falla o cizalla, alineándose 

a lo largo de direcciones N20°E consistentes con la estructuración del Cinturón Dom Feliciano. 

Al igual que en el caso de la anomalía gravimétrica regional, se complementó el análisis con el 

cálculo de las continuaciones ascendentes de la anomalía de Bouguer a 0,5, 1, 5 y 10 km de altura. Dichas 

prolongaciones ascendentes se sustrajeron de la anomalía de Bouguer, para obtener las correspondientes 

anomalías Residuales. De esta forma se intentó filtrar las señales de mayor longitud de onda para poder 

generar mapas que permitan identificar anomalías de carácter aún más local correspondientes a 

estructuras más someras, (por ejemplo se filtró la intensa señal correspondiente a las cuencas 

mesozoicas). Se aplicó la deconvolución de Euler a cada una de dichas anomalías Residuales, las 

soluciones obtenidas se presentan en la figura 10.9. Las soluciones para las distintas anomalías Residuales 

tienen una distribución muy similar a la observada en las soluciones de Euler calculadas para la anomalía 

de Bouguer, no siendo posible identificar patrones claros que permitan definir la dirección de buzamiento 

de las estructuras que, sin embargo, parecen ser mayormente subverticales.  
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Figura 10.8. Arriba: Anomalía de Bouguer de la zona central del rift mesozoico y Cinturón Dom 

Feliciano (Unidades: mGal) (puntos negros: estaciones medidas para esta tesis). Abajo: Anomalía de 

Bouguer con los bordes de las principales unidades geológicas aflorantes en el área superpuestos. 
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Figura 10.9. Arriba: Soluciones de Euler correspondientes a la anomalía de Bouguer del rift mesozoico y 

Cinturón Dom Feliciano y a dos diferentes anomalías Residuales, resultantes de restar a la anomalía de 

Bouguer sus continuaciones ascendentes (UC) a 0,5 y 10 km de altura (Líneas negras continuas: bordes 

de las cuencas mesozoicas). Abajo: Mismas soluciones de Euler con los bordes de las principales 

unidades geológicas aflorantes en el área superpuestos. 
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11 

Discusión 

 

 

 

 

 

 

11.1. Análisis Espectral 

 

Desafortunadamente, pese a los avances desarrollados en este estudio en cuanto al método 

espectral - que implicaron mejoras metodológicas y mayor entendimiento de los parámetros y 

resultados obtenidos - y a pesar de que el análisis espectral produjo resultados que se ajustan a los 

distintos escenarios tectónicos y modelos propuestos en la región, las limitaciones del método no 

permiten extraer mayor información sobre la región de estudio. Incluso, pese a disponer de un 

relevamiento aeromagnético de alta resolución del Uruguay, el método no puede ser aplicado a 

dichos datos, ya que el tamaño de ventanas requerido para registrar señales de la isoterma de 

Curie, i.e. ventanas de 200 x 200 o 500 x 500 km, excede completamente las dimensiones del área 

relevada. 

 Los resultados obtenidos a partir de los datos globales sugieren que el área cratónica de 

Uruguay sería relativamente homogénea, ya que los valores de Zb, en las distintas condiciones 

propuestas, varían entre los 40 y 50 km (Figs. 7.2, 7.3). Estas profundidades están en concordancia 

con los estudios de ruido sísmico en Uruguay, los cuales indican que el espesor cortical del 

territorio se encuentra entre los 39,3 y 44,5 km (Rodríguez et al. 2017; 2019; Rivadeneyra-Vera 

et al. 2019; Rodríguez 2021). Estos datos implican que los valores de Zb obtenidos efectivamente 

corresponden a la isoterma de Curie, que a su vez se corresponde también con la discontinuidad 

de Mohorovičić en la región.  

   

 

11.2. Anomalías Gravimétricas 

 

Las anomalías gravimétricas parecen no verse afectadas por la presencia de los diversos 

enjambres de diques del Uruguay. Si bien la resolución de dichas anomalías no es lo 
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suficientemente alta como para identificar diques individuales, sí lo es como para detectar grandes 

paquetes de diques, como en el caso del enjambre de diques máficos de Zapicán. Esto implica 

que el contraste de densidad entre los diques y la roca de caja no es considerable, como sí parece 

serlo la diferencia entre magnetizaciones y susceptibilidades. Lo contrario ocurre en el caso de 

las zonas de cizalla, cuya señal en los mapas aeromagnéticos es notablemente débil, mientras que 

las mismas (y sus continuaciones en el subsuelo en zonas cubiertas) pueden ser claramente 

detectadas mediante sus anomalías gravimétricas. 

 La figura 11.1 muestra las principales estructuras interpretadas para Uruguay y la región 

a partir de los datos gravimétricos. El análisis llevado adelante en esta tesis sugeriría que la Zona 

de Cizalla Sarandí del Yí no continuaría en territorio argentino, o bien cambiaría de dirección 

dirigiéndose hacia el norte (Figs. 10.1, 10.4, 10.5). Por otra parte, la Zona de Cizalla Sierra 

Ballena continuaría debajo del Río de la Plata con dirección SO e intersectando a la Zona de 

Cizalla Sarandí del Yí (Figs. 10.1, 10.3). Desde el punto de vista mecánico, es mucho más 

probable que las zonas de cizalla presenten una geometría sigmoidal a que muestren un cambio 

abrupto de dirección de casi noventa grados. Posiblemente, la presencia del Terreno Piedra Alta 

significó para ambas zonas de cizalla un obstáculo probablemente (reológicamente resistente) 

para su desarrollo, modificando el campo de esfuerzos, y generando una concentración de la 

deformación en la región entre ambas zonas de cizalla. 

Por otro lado, el patrón interpretado en la cuenca Norte parece coincidir con estructuras 

previamente documentadas en los mapas geológicos del Uruguay (Preciozzi et al. 1985). De igual 

manera, las estructuras interpretadas en esta tesis para el sector del Río de la Plata son consistentes 

con propuestas previas de otros autores (véase Rosello et al. 2017; Soto et al. 2015; entre otros) 
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Figura 11.1. Principales estructuras (en líneas negras continuas) interpretadas a partir del análisis 

de los datos gravimétricos de Uruguay y regiones aledañas, superpuestas al mapa de anomalía de 

Bouguer Completa en el sector on-shore y de anomalía de Aire Libre en el sector off-shore. 

Unidades: mGal. 

 

 

La figura 11.2 muestra las soluciones de Euler obtenidas para las residuales de la 

anomalía de Bouguer Completa para el sector on-shore y de la anomalía de Aire Libre para el 

sector off-shore superpuestas al mapa de la primera derivada vertical de las anomalías 

aeromagnéticas. En la figura se aprecia: 

1) una gran coincidencia de los bordes de la cuenca Santa Lucía mapeados a partir de la 

interpretación de las anomalías aeromagnéticas y de las alineaciones de las soluciones de Euler 

correspondientes a los datos gravimétricos. En especial, es muy notable la concordancia 

observada a lo largo de las fallas que delimitan los bordes sur y norte de la cuenca Santa Lucía. 

Sin embargo, los bordes de los grabens rellenos por lavas basálticas, que pueden definirse 

claramente a partir de la aeromagnetometría, no son particularmente identificables a través de la 

gravimetría.  

2) los límites de la cuenca Merín, dominada principalmente por rocas ígneas, no se 

identifican claramente a partir de las anomalías gravimétricas. Por ejemplo, su límite de falla sur 

(falla de Aiguá) representa un rasgo notablemente prominente en la aeromagnetometría y puede 
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observarse claramente en el campo como un escalón de cerca de 100 m de desnivel, sin embargo, 

no parece tener expresión significativa en los datos gravimétricos. Por otro lado, las calderas 

volcánicas y las fallas con dirección paralela al borde sur de la cuenca pueden detectarse 

claramente dentro de la cuenca Merín. Este patrón, junto a la estructuración en bloques 

interpretada a partir de la aeromagnetometría (Fig. 8.10), sugieren que este límite sur no es neto, 

sino que constituiría una estructura del tipo dominó o bookshelf, donde las fallas internas podrían 

resultar más prominentes.  

 3) las Zonas de Cizalla Sarandí del Yí, Sierra Ballena, San Carlos - Cordillera, las 

estructuras internas del Cinturón Dom Feliciano (como la faja de Pan de Azúcar (PA), Fig. 2.8) y 

las fallas con dirección predominante N20°E pueden identificarse claramente en la región central, 

entre las cuencas mesozoicas, a partir de la distribución de las soluciones de Euler 

correspondientes a los datos gravimétricos.  

4) sin embargo, se puede apreciar que la señal de la Zona de Cizalla Sarandí del Yí pierde 

continuidad en el área donde la misma intersecta el enjambre de diques máficos Zapicán. Este 

fenómeno también se observa en el caso de los datos aeromagnéticos. Al parecer, la interferencia 

de estructuras y la similitud composicional de las rocas en dicho sector hacen muy difícil 

identificar la estructura de Sarandí del Yí, hecho que ocurre incluso en el campo. 

5) en la figura 10.9 puede notarse más claramente que en el Terreno Piedra Alta algunas 

soluciones de Euler se encuentran alineadas siguiendo la dirección estructural de los diques 

mesozoicos, así como agrupadas en coincidencia con los cuerpos intrusivos y a lo largo de 

estructuras que parecen coincidir con el Cinturón San José.  
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Figura 11.2. Detalle de la región del rift mesozoico y del Cinturón Dom Feliciano. Soluciones de 

Euler correspondientes a cinco residuales de la anomalía Bouguer Completa para el sector on-

shore y de la anomalía de Aire Libre para el sector off-shore (ver figura 10.7) superpuestas al 

mapa de la primera derivada vertical de las anomalías aeromagnéticas (ver figura 8.4a). Líneas 

negras continuas: indican borde continental y límites de las cuencas Santa Lucía y Merín. 

 

 

 

11.3. Anomalías Aeromagnéticas: Estructuración  

 

11.3.1 Enjambre de diques de Florida 

 

El Enjambre de diques de Florida (FDS) tendría un tamaño mayor, presentaría una densidad de 

diques más elevada y abarcaría un área más extensa que lo previamente documentado (Fig. 8.7, 

Bossi et al. 1993b; Teixeira et al. 2002; 2013; Halls et al. 2001). Considerando su signatura no 

orogénica y los datos geocronológicos disponibles, este enjambre de diques paleoproterozoico ha 

sido relacionado con un episodio extensional incipiente (un rift abortado) más joven que los 

eventos orogénicos que previamente afectaron al Terreno Piedra Alta (PAT) (Bossi et al. 1993b; 

Halls et al. 2001; Teixeira et al. 2002; 2013; Girardi et al. 2013).  
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Sobre la base de análisis geoquímicos se propusieron tres orígenes posibles e 

indistinguibles para la contaminación cortical del enjambre de diques de Florida (Bossi et al. 

1993b; Mazzucchelli et al. 1995; Girardi et al. 2013):  

a)  la introducción de componentes sedimentarios durante una subducción previa;  

b)  la ocurrencia de metasomatismo no relacionado con procesos de subducción;  

c) la fusión del manto sublitosférico y la deshidratación de la corteza oceánica subplacada 

bajo los efectos de una pluma.  

Las dimensiones determinadas en esta tesis para este enjambre de diques son compatibles 

con las previamente documentadas para enjambres de diques gigantes, correspondiendo, 

posiblemente, a un evento extensional de escala continental. Este evento podría estar asociado a 

plumas mantélicas, lo cual es apoyado por sus características geoquímicas (ver Ernst & Buchan 

1997; 2001).  

Los enjambres de diques radiales suelen mantener una disposición subvertical 

aproximadamente rectilínea y paralela en sectores más alejados de la fuente magmática, lo cual 

está generalmente controlado por el esfuerzo regional. Sin embargo, los mismos tienden a 

curvarse e inclinarse hacia el centro emisor conforme disminuye la distancia a la fuente 

magmática (Jolly & Sanderson 1995; Aïfa et al. 1999; Hou et al. 2010). Este tipo de patrón es el 

detectado en el enjambre de diques de Florida (FDS), el cual tiene una disposición recta y paralela, 

pero presenta un suave cambio de rumbo hacia el norte, (que se observa al norte del área 

estudiada), además de un buzamiento hacia el norte (aunque la tendencia general es subvertical). 

La profundidad de las soluciones de Euler también parece aumentar hacia el norte. Estas 

evidencias podrían sugerir que la fuente magmática (pluma mantélica) estaba localizada en las 

cercanías del actual límite nororiental del Terreno Piedra Alta. Además, la flexión y la ubicación 

de este enjambre de diques prácticamente en el borde del terreno (Zona de Cizalla Sarandí del Yí 

(SY), ver Oyhantçabal et al. 2010; Sánchez Bettucci et al. 2010; Rapela et al. 2007) constituye 

una característica diagnóstica de un enjambre radial gigante originado por una pluma mantélica 

(Ernst & Buchan 1997; 2001; Bleeker & Ernst 2006).  

Una génesis relacionada con una pluma mantélica constituiría una pista fundamental que 

podría ayudar a resolver incertidumbres en las reconstrucciones paleomagnéticas durante el 

Paleoproterozoico, mediante la búsqueda de coincidencias en las geometrías de los enjambres de 

diques gigantes (Bleeker & Ernst 2006). Como hipótesis alternativa, la geometría observada en 

los diques podría indicar la presencia de una nueva zona de cizallamiento dextral aún no 

descubierta, oculta bajo los sedimentos fanerozoicos que rellenan la cuenca Norte.  

Finalmente, el hecho de que en el Terreno Piedra Alta (PAT) los enjambres de diques 

prácticamente no presentan deformación alguna, apoya la estabilidad tectónica propuesta para la 

región desde el Estateriano (Paleoproterozoico) (Bossi et al. 1993a; Mazzucchelli et al. 1995; 

Bologna et al. 2018). 



190 

 

 

11.3.2 Reactivación mesozoica del Cinturón Dom Feliciano 

 

Los mapas aeromagnéticos muestran que el desarrollo del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán 

(NZDS) no fue obstaculizado por las zonas de cizalla o el Cinturón Dom Feliciano, como en el 

caso de las cuencas de rift. Aunque se observan ligeras deflexiones y movimientos dextrales 

debido a la reactivación de estructuras preexistentes en el Cinturón Dom Feliciano. Esto es 

particularmente evidente a lo largo de las Zonas de Cizalla Sierra Ballena (SB) y Alférez-

Cordillera (AC). 

La reactivación de las estructuras del Cinturón Dom Feliciano durante el Triásico Medio 

a Jurásico Inferior también fue sugerida por Zerfass et al. (2005), cuando este cinturón actuaba 

como zona de transferencia entre la cuenca del rift de Waterberg (WB) en África y la cuenca del 

rift de Santa María (SMB) en América (Fig. 11.2), aunque no se contaba con evidencias de la 

misma.  

 

11.3.3 Consideraciones sobre las dimensiones del rift mesozoico  

 

El mapa aeromagnético de Uruguay revela que el área afectada por el rifting mesozoico sería más 

amplia de lo propuesto anteriormente (Rossello et al. 1999; 2000; 2007; 2018; Hueck et al. 2017). 

La cuenca Santa Lucía (SLB), ubicada principalmente en el Terreno Piedra Alta, tiene un 

ancho aproximado de 40 a 60 km, y se extiende simétricamente a lo largo de un horst con 

orientación N 70° E (Figs. 2.8, 8.10), mientras que su profundidad máxima se estimó en 2,4 km 

(Veroslavsky et al. 2006). Por otro lado, el ancho de la cuenca Merín (MB) (Figs. 2.8, 8.10) se 

puede estimar en ca. 100 km, con una profundidad máxima de ca. 5 km, mientras que se observa 

un relieve de ~100 m entre la cuenca y los bordes de falla (De Santa Ana et al. 1994; Veroslavsky 

et al. 2006; Cernuschi et al. 2015). 

El ancho de las cuencas de rift Santa Lucía y Merín es similar al de los rifts Okavango 

(África austral), Tanganyka (África oriental) o Baikal (Asia). Las cuencas del rift del Okavango 

tienen entre 40 y 100 km de ancho, menos de 100 m de relieve, y un espesor de relleno 

sedimentario menor a los 600 m (Modisi et al. 2000). Los rifts de Tanganyka y Baikal tienen un 

relieve mayor a los 1000 m y un relleno sedimentario de 1 a 8 km de espesor (Ebinger 1989; 

Logatchev 1993; Lezzar et al. 1996). Esta evidencia apoya la teoría propuesta por Modisi et al. 

(2000), quienes afirman que el ancho de los rifts continentales probablemente se adquiere muy 

temprano durante su evolución y no necesariamente refleja la edad de las cuencas de rift. Estos 

autores, sugieren que la cantidad de desplazamiento a lo largo de las fallas y el espesor del relleno 

sedimentario son mejores indicadores de la madurez de las cuencas continentales de rift. 
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11.3.4 Estructura y Mecánica de la ruptura mesozoica  

 

Los datos aeromagnéticos, los resultados de la deconvolución de Euler y las interpretaciones 

estructurales sugieren que la aparente geometría romboédrica de las cuencas Santa Lucía (SLB) 

y Merín (MB) estaría relacionada con las principales fallas conjugadas, en lugar de ser el resultado 

de la ocurrencia de un evento tectónico de tipo pull apart controlado solo por una falla con rumbo 

N 70° E, como se sugirió hasta el momento (Rossello et al. 2000; 2007; 2018; Veroslavsky et al. 

2006). Los modelos previos proponían que el desplazamiento transcurrente representaba la 

principal componente deformacional durante las primeras etapas evolutivas del rift en Uruguay. 

De hecho, el rift mesozoico se definió como un corredor tectónico de rumbo N 70° E (sic) con 

movimientos dextrales, a lo largo del cual las cuencas Santa Lucía (SLB) y Merín (MB) se 

desarrollaron como estructuras de tipo pull apart (Rossello et al. 2000; 2007; 2018; Veroslavsky 

et al. 2006). 

A pesar de que las estructuras N 70° E están presentes en ambas cuencas, los patrones 

magnéticos observados no son consistentes con la ocurrencia de movimientos transcurrentes 

(strike-slip) a lo largo de esta dirección, ni con la hipótesis de que la geometría de estas cuencas 

corresponde a una estructuración de tipo pull apart controlada por desplazamiento dextral a lo 

largo de dicha falla (véase Aydin & Nur 1982; Cunningham & Mann 2007; Gürbüz 2010). Más 

aún, la cuenca Merín (MB) exhibe una geometría triangular, con dos direcciones de fallas que se 

pueden asociar a estructuras heredadas del basamento (N 70° E y N 20° E), y una dirección de 

falla N 110° E desarrollada durante las primeras etapas extensionales y que no puede ser explicada 

por el modelo estructural previamente propuesto. 

Las interpretaciones magnéticas muestran claramente que las zonas comprendidas entre 

las cuencas Santa Lucía (SLB) y Merín (MB) no exhiben evidencias importantes de la ocurrencia 

de fallamiento con rumbo N 70° E, más allá de una única falla que conecta ambas cuencas y que 

parece invertir su buzamiento a lo largo de este segmento. Además, el análisis estructural, la 

interpretación de los mapas aeromagnéticos y los resultados de la deconvolución de Euler, no solo 

muestran que las zonas principales de cizalla dúctil Sarandí del Yí (SY) y Sierra Ballena (SB) 

actuaron como una barrera para la propagación longitudinal del rift mesozoico (como ya fue 

sugerido en trabajos previos, e.g. Hueck et al. 2017), sino que también acomodaron una enorme 

cantidad de deformación a lo largo de su estructura (Hueck et al. 2017), en total contraposición 

con las interpretaciones anteriores. Los datos magnéticos, e incluso investigaciones previas 

(Gómez Rifas 1995; Rossello et al. 2007) documentan la ocurrencia de reactivaciones mesozoicas 

a lo largo de muchas de estas estructuras neoproterozoicas (con rumbo NS a N 20° E), las cuales 

(como la Zona de Cizalla Sierra Ballena, con rumbo NS) cortan casi perpendicularmente a las 

estructuras con orientación N 70° E. La reactivación mesozoica de los Cinturones Kaoko y Dom 

Feliciano fue sugerida previamente por Zerfass et al. (2005), aunque en ese momento se consideró 
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insuficiente la evidencia de reactivación para el Cinturón Dom Feliciano (Salomon et al. 2015a; 

2015b; 2017). Por ejemplo, el enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán con edades, relaciones 

estructurales y volcánicas claramente mesozoicas, es desplazado por la Zona de Cizalla Sierra 

Ballena (SB), indicando la ocurrencia de reactivación frágil y acomodación de la deformación. 

Sin embargo, el rift mesozoico se desarrolló no solo mediante la reactivación de fallas 

heredadas, sino que también involucró la generación de nuevas estructuras. El enjambre de diques 

Nico Pérez- Zapicán no sigue ninguna orientación estructural preexistente conocida, sino que las 

atraviesa de forma oblicua. 

Teniendo en cuenta la nueva evidencia discutida en esta tesis, se propone que el bloque 

ubicado entre las cuencas Merín y Santa Lucía (entre las dos principales zonas de cizalla en 

Uruguay) actuó como una zona de acomodamiento o transferencia, con un patrón de 

estructuración transpresiva complejo, conectando los grabens adyacentes y siguiendo los 

principales lineamientos estructurales del Cinturón Dom Feliciano (Fig. 8.10). Este tipo de 

configuración fue identificada en otros rifts del mundo, donde las zonas de cizalla actuaron como 

barreras para la propagación de fisuras al transferir la deformación (Modisi et al. 2000; Kinabo et 

al. 2007; Zerfass et al. 2005; Salomon et al. 2015a; 2015b). Según las soluciones de Euler, una 

inversión de falla podría conectar el borde sur de la cuenca Merín (MB) con la falla central de la 

cuenca Santa Lucía (SLB) a través de la zona de transferencia, representando posiblemente la 

falla principal que inició el desarrollo del rift (Fig. 8.10).  

La elevación relativa del bloque central (Terreno Nico Pérez y Cinturón Dom Feliciano) 

fue previamente interpretada como la consecuencia de su levantamiento (Rossello et al. 2000; 

2007; 2018; Hueck et al. 2017). Sin embargo, las diferencias topográficas pueden ser mejor 

explicadas considerando que: (i) el rift es más ancho de lo que se pensaba anteriormente, (ii) la 

región central se preservó de la extensión y el rifting gracias a la mecánica de acomodación 

mediante movimientos transpresivos, y (iii) la geometría de las zonas de transferencia es uno de 

los principales controles del drenaje y relleno de cuencas (Gawthorpe & Hurst 1993; Morley et 

al. 1990). Esta explicación es más simple y no exige la ocurrencia de otros eventos.  

La geometría y la topografía de las zonas de transferencia ejercen una influencia 

fundamental en el desarrollo de las cuencas y la estratigrafía del relleno de los grabens, pudiendo 

tener un efecto positivo o negativo en los acuíferos y el entrampamiento de hidrocarburos en los 

sistemas de rift (Gawthorpe & Hurst 1993; Morley et al. 1990). El reconocimiento de una zona 

de transferencia en el Basamento Cristalino de Uruguay abre nuevas posibilidades de 

interpretación y estudio de las cuencas de rift uruguayas. 

 

11.4. Restricciones de edad y correlación regional  
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El enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán, considerado por Lossada et al. (2014) como 

correspondiente al Jurásico Superior (ca. 160 Ma) sobre la base de edades 40Ar/39Ar y datos 

paleomagnéticos, atraviesa todas las estructuras pre-mesozoicas preexistentes, como el Cinturón 

Dom Feliciano y el enjambre de diques máficos de Florida (FDS), estando claramente conectado 

a los centros volcánicos mesozoicos en la cuenca Merín.  

Dentro de las cuencas Santa Lucía y Merín existen intercalaciones de derrames basálticos 

que han sido agrupados como Formación Puerto Gómez (Bossi 1966; Serra 1944; Caorsi & Goñi 

1958). Los mismos fueron identificados primeramente en la perforación del pozo Puerto Gómez 

en la cuenca Merín. Según Stewart et al. (1996) las edades de esta unidad varían entre 130 y 133 

Ma (40Ar/39Ar), mientras que Cernuschi et al. (2015) documentan edades algo más jóvenes de 

126,9±0,9 Ma (40Ar/39Ar). Sin embargo, en el caso de la cuenca Santa Lucía, al Oeste de la 

localidad de Tala, Veroslavsky (1999) reporta edades de 165±16 Ma (K-Ar). Es decir, habría una 

diferencia de más de 30 Ma en el inicio del magmatismo entre ambas cuencas. A pesar de ello, 

dichas edades son consistentes con el magmatismo del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán.  

Las últimas etapas de la evolución del rift mesozoico son coincidentes con los eventos 

volcánicos más jóvenes registrados en la cuenca Merín, que corresponden a los centros volcánicos 

Valle Chico, Lascano y San Luis de entre 120 y 130 Ma (Cretácico Inferior) (Cernuschi et al. 

2015). Estos centros volcánicos parecen estar directamente relacionados con el enjambre de 

diques Nico Pérez-Zapicán (NZDS), lo que sugiere una reactivación durante el Cretácico del 

mismo sistema de fallas.  

 Veroslavsky (1999) y Veroslavsky et al. (2003) establecieron la ocurrencia de tres 

eventos principales, desde el punto de vista tectono-sedimentario, durante el Mesozoico en 

Uruguay, los cuales siguen siendo consistentes con los datos más modernos: 

a) Un primer evento ca.160 Ma (Jurásico Superior), durante el cual se registraron los 

primeros depósitos y magmatismo en la cuenca Santa Lucía, y que también 

corresponde a la intrusión del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán. 

b) Un segundo evento entre 120 y 130 Ma (Cretácico Inferior) correspondiente al 

profuso magmatismo que tuvo lugar en la cuenca Merín y que también afecta a la 

cuenca Santa Lucía. 

c) Un tercer evento caracterizado por la ocurrencia de un nuevo episodio de subsidencia 

y fallamiento de la cuenca Santa Lucía. 

 

En cuanto al contexto regional: 

Recientemente en la cuenca del Colorado se identificaron tres eventos extensionales 

(Lovecchio et al. 2018; 2020); un primer evento durante el Triásico/Jurásico Inferior asociado a 

la reactivación de la faja plegada Ventania/Cape, un segundo evento durante el Jurásico 

Inferior/Medio, que produjo fallas con rumbo perpendicular al actual margen continental y un 
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tercer evento durante el Cretácico Inferior responsable de las fallas con rumbo paralelo al margen 

continental. Estos dos últimos episodios son también identificados en las cuencas del Salado 

(Raggio et al. 2011; Lovecchio et al. 2020) y Punta del Este (Morales et al. 2011; 2017; Lovecchio 

et al. 2020).  

En el sector on-shore, entre las cuencas del Colorado y Salado, se encuentran las Sierras 

de la Ventana y la cuenca de Claromecó. Estudios termocronológicos presentados por Arzadún et 

al. (2021) indican que las rocas en esta región sufrieron dos eventos de exhumación durante el 

Mesozoico, uno en el Triásico Superior/ Jurásico Inferior y otro en el Cretácico Inferior, 

consistentes con lo sugerido para las cuencas del Colorado y Salado, y que corresponderían a la 

exhumación de los flancos de estos rifts. 

En el caso de la cuenca de Pelotas solo se observan fallas paralelas al margen continental 

(Morales et al. 2011; 2017). Los trabajos de Stica et al. (2014) y Harkin et al. (2020) indican que 

el emplazamiento de los Seaward Dipping Reflectors en la cuenca de Pelotas (sur de Brasil), se 

produjo en tres fases: una primera concomitante con el magmatismo de la LIP Paraná-Etendeka 

(Harkin et al. 2020), o ligeramente posterior a este (Stica et al. 2014), una fase de transición y 

una etapa final coincidente con la apertura del Océano Atlántico.  

Por otra parte, la cuenca de Punta del Este es una cuenca de transición entre las cuencas 

del Salado y de Pelotas. En su sector SO se observa la misma estructuración que en la cuenca del 

Salado, dada por fallas perpendiculares al borde continental y fallas paralelas al mismo, que se 

interpretan como dos episodios extensionales diferentes (Morales et al. 2011; 2017). Mientras 

que en su sector NE se registran principalmente fallas paralelas al borde continental.  

 

En relación al magmatismo regional: 

El rumbo del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán (NZDS) coincide con orientaciones 

estructurales observadas previamente en el norte de Uruguay (Gómez Rifas 1995; Masquelin et 

al. 2009; entre otros) y es paralelo al rumbo de los principales enjambres de diques del sur de 

Brasil (Enjambre de Ponta Grossa) y este de Paraguay (Eastern Paraguay Dike Swarm) (Renne et 

al. 1996; Salomon et al. 2017) (Fig. 11.2).  

El enjambre de diques cretácicos Henties Bay-Outjo en Namibia se encuentra en el lado 

opuesto del Océano Atlántico con direcciones similares (Trumbull et al. 2004) (Fig. 11.2). Las 

direcciones estructurales son también consistentes con la continuación en Sudamérica del sistema 

de fallas Waterberg-Omaruru (WOF) (Namibia), que está relacionada con la cuenca del rift de 

Waterberg (WB) (Triásico Inferior a Jurásico Inferior) y con la cuenca del rift de Santa María 

(SMB) (Triásico Medio a Jurásico Inferior) que se desarrolló antes de la apertura del Atlántico 

Sur (Zerfass et al. 2005) (Fig. 11.2). globales. En particular, parecen estar asociadas al campo de 

esfuerzos generado por la pluma mantélica de Karoo (Lovecchio et al. 2020). 
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La orientación del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán (NZDS), con edades 

correspondientes al Jurásico Medio, coincide con otras orientaciones documentadas en Uruguay 

(N 110–120° E, 132 Ma, Gómez Rifas 1995; Masquelin et al. 2009), con el rumbo de los 

enjambres de diques del sur de Brasil (SBDS) (Salomon et al. 2017), de Ponta Grossa (PGDS) en 

Brasil (N 135° E, 120-132 Ma, Renne et al. 1996; Strugale et al. 2007) y del Este de Paraguay 

(EPDS) (N 135° E, 128-126 Ma, Druecker & Gay 1987; Comin-Chiaramonti et al. 1999), 

cubriendo miles de kilómetros cuadrados (Fig. 11.2). Todos estos enjambres, sin embargo, poseen 

edades Cenozoicas, lo que podría sugerir que varios de ellos reactivaron estructuras jurásicas 

durante su intrusión.  

Estos enjambres de diques gigantes se consideran como el sistema de diques 

alimentadores de la Gran Provincia Ígnea de Paraná-Etendeka (PELIP) (137 Ma - 127 Ma), 

asociado al hotspot de Tristán da Cunha (Ernst & Buchan 2001; Salomon et al. 2017). Esto podría 

sugerir la posible continuación y reactivación general del sistema de falla Waterberg-Omaruru 

(WOF) en América y África (Zerfass et al. 2005) (Fig. 11.2). Además, un segundo enjambre de 

diques, que atraviesa las cuencas del rift, también tiene direcciones similares a las de un sistema 

de fallas tardías desarrollado en el sur de Brasil durante el Cretácico Temprano (N 144° E, Fig. 

8.8b), en respuesta a la fase proto-oceánica del Atlántico Sur (Zerfass et al. 2005). 

La integración con las edades magmáticas en Uruguay sugiere una etapa extensiva 

durante el Jurásico medio que dio lugar al desarrollo del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán 

(NZDS), y una posterior reactivación de este mismo sistema hacia el Jurásico superior y 

Cretácico, abarcando los tres eventos tectónicos previamente descriptos en los que se desarrollan 

los principales eventos volcánicos en la región y la apertura de las cuencas de rift Santa Lucia y 

Merín,  
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Figura 11.2. Distribución de grandes derrames basálticos, cuencas y enjambres de diques en una 

reconstrucción pre-drift de Sudamérica y África. Para mayor simplicidad solo las estructuras y 

cuencas del margen continental Sudamericano son representadas, con excepción de las estructuras 

triásicas al SO del mapa. Las fallas cretácicas representadas corresponden a un estado post drift 

del margen continental americano.  Enjambres de diques: Nico Pérez-Zapicán (NZDS), Cuaró 

(CDS) (Masquelin et al. 2009), South Brazil (SBDS) (Salomon et al. 2017), Ponta Grossa (PGDS) 

(Strugale et al. 2007; Salomon et al. 2017), Eastern Paraguay (EPDS) (Druecker & Gay 1982; 

Salomon et al. 2017), Florianopolis (FDS) (Florisbal et al. 2014; Salomon et al. 2017), Santos-

Rio de Janeiro (SRDS) (Florisbal et al. 2014), Henjes Bay-Outjo (HOD) (Trumbull et al. 2004), 

Botswana-Okavango (BODS) (Reeves 2000; Mueller et al. 2017; Davison & Steel 2017), South 

Bothswana (SBDS) (Jourdan et al. 2008; Davison & Steel 2017), Mehlberg (MDS), Cedarberg 

(CeDS) (Trumbull et al. 2007), False Bay (FBDS) (Reid et al. 1991), Morro Vermelho (MV) 

(Peate 1997; Florisbal et al. 2014). Cuencas: Campos (Cmp), Santos (Snt), Santa María (SMB), 

Merín (MB), Pelotas (Pel), Santa Lucía (SLB), Salado (Sal), Punta del Este (PdE), Colorado (Co) 

(Lovecchio et al. 2018; 2020), Cuanza (Cu), Namibe (Na), (Peate 1997), Waterberg (WB) 

(Zerfass et al. 2005), Kalahari (Ka) (Lovecchio et al. 2020). LIPs: Paraná-Etendeka (PELIP), 

Karoo (KLIP) (basado en Jourdan et al. 2007; 2008). Estructuras y Cinturones: Sistema de 

Falla Waterberg-Omaruru (WOF), Zona de Cizalla Sierra Ballena- Dorsal de Canguçú (SB-DC), 

Sistema de Ventania (VS), Sistema de Tandilia (TS) (Lovecchio et al. 2018; 2020).  
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12 

Conclusiones 

 

 

 

Aplicaciones metodológicas 

Aunque el método de análisis espectral no pudo ser aplicado satisfactoriamente al área de estudio, desde el 

punto de vista metodológico se desarrollaron importantes correcciones y avances en los procedimientos 

empleados.  

• A partir de la exhaustiva revisión llevada a cabo, se definieron con precisión las unidades y regiones 

de números de onda donde los ajustes de los distintos métodos son válidos.  

• En relación al preprocesamiento, los métodos de extensión de ventana arrojan los peores resultados, 

mientras que los métodos de funciones marco (Hann, Haming, Blackman) y el método multitaper 

producen los mejores resultados. Sin embargo, en algunos casos no aplicar preprocesamiento 

produce resultados equivalentes o mejores que los obtenidos a partir de datos procesados. 

• Se determinó que un mayor tamaño de ventana mejora la precisión de los resultados pero no 

necesariamente su exactitud. Asimismo, un mayor solapamiento de ventanas mejora la resolución 

de la topografía del techo o la base de la capa magnetizada. Se comprobó que de haber cambios 

abruptos de la profundidad a la base de la capa magnetizada (límites netos entre bloques con 

diferente espesor), estos se reflejarán como una variación gradual de profundidad en los resultados 

debido al efecto de suavizado, ya que los métodos espectrales proveen valores promedio para las 

ventanas estudiadas.  

• Se determinó mediante la construcción de diversos modelos, que contrariamente a lo sugerido 

previamente por otros autores, el método espectral no permite separar y analizar los efectos de 

diferentes niveles corticales (modelo multicapa).  

• El método del centroide aplicado para el cálculo de Zo está sujeto a demasiadas inestabilidades y 

ruidos como para ser considerado confiable. En todos los casos los resultados tienden a 

sobreestimar la profundidad real del centroide de las capas, lo que indudablemente llevaría a 

sobreestimar la profundidad a la base de las mismas. 

• En consecuencia, se propusieron nuevos métodos de análisis espectral (método híbrido, método 

alternativo aplicando el modelado directo y método alternativo aplicando el modelado directo con 

el método fractal). 
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• Se desarrollaron códigos y programas en Matlab que permiten obtener la profundidad a la isoterma 

de Curie de manera automática, en las regiones de número de onda válidas y evitando la 

subjetividad inherente a los cálculos manuales. 

• Se desarrollaron programas para aplicar cerca de cincuenta variedades de filtros a los campos 

potenciales. También, se evaluó su efectividad por medio de la construcción de modelos y su 

aplicación a datos reales, proponiendo mejoras metodológicas y correcciones en algunos filtros 

(Núñez Demarco et al. 2022 en revisión) 

 

Geología y Tectónica Local 

Las revisiones geológicas publicadas como resultado de esta tesis (resumidas en el cap. 2), han resultado 

una importante contribución para la comprensión de la geología del Uruguay, ofreciendo por primera vez 

un marco común para el entendimiento de las diversas propuestas estratigráficas vigentes, sus similitudes 

y diferencias. Las mismas constituyen la mayor revisión y compilación de referencias nacionales a la fecha, 

mostrando la importancia de una necesaria unificación de nomenclaturas y de una correcta definición de 

unidades y sus límites, lo cual no implica una unificación en cuanto a la interpretación de las mismas. 

La interpretación de los resultados obtenidos mediante la aplicación de filtros y de la técnica de 

deconvolución de Euler al relevamiento aeromagnético de alta resolución, a las anomalías gravimétricas 

regionales y a los nuevos datos gravimétricos locales de Uruguay permitió: 

 

• Identificar nuevos enjambres de diques y nuevas estructuras en el territorio. También se logró una 

mejor caracterización de los haces de diques previamente definidos, sobre la base de sus patrones 

magnéticos y estructurales.  

• Llevar a cabo análisis que sugieren que las dimensiones y relaciones geométricas del haz de diques 

de Florida en el terreno Piedra Alta indicarían un origen mantélico para los mismos, posiblemente 

asociados a un gran evento de extensión post-orogénica y/o al impacto hacia el margen noreste de 

una pluma mantélica (como es el caso del haz de diques máficos del Okavango). Asimismo, se 

identificaron dos haces de diques máficos superpuestos que podrían corresponder a eventos 

distintos posteriores, indicando una rotación de las direcciones principales de esfuerzo. 

• Caracterizar mediante aeromagnetometría el enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán, 

determinando sus dimensiones y relaciones estructurales con otras unidades. Dicho enjambre se 

extiende a lo largo de aproximadamente 350 km y tiene ~ 150 km de ancho, con rumbos 

preferenciales que varían entre N101°E y N110°E. El mismo atraviesa trasversalmente las 

estructuras del cinturón Dom Feliciano (Neoproterozoico),  como la zona de cizalla de Sierra 

Ballena de rumbo SSO-NNE, al terreno Piedra Alta y al enjambre de diques máficos de Florida. 
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También fueron identificados otros dos enjambres de diques asociados con fallas mesozoicas con 

rumbos N 89° E y N 144° E, correspondientes a eventos extensionales posteriores en los que se 

produjeron cambios en la dirección de extensión regional. 

• Detectar una clara correlación entre los diques mesozoicos y los centros volcánicos localizados en 

la cuenca de rift Merín. Estos diques mesozoicos atraviesan las estructuras preexistentes en el 

basamento cristalino, en particular en el caso del cinturón Dom Feliciano. Este último presenta 

claras evidencias de reactivación durante el Mesozoico, en especial a lo largo de la zona de cizalla 

de Sierra Ballena. Las relaciones estructurales entre los diferentes haces de diques mesozoicos y 

las estructuras preexistentes del basamento sugieren que los mismos corresponden a diferentes 

sistemas magmáticos que operaron de forma consecutiva.  

• Observar en todas las cuencas mesozoicas que las estructuraciones preexistentes controlan los 

límites y mecánica de las mismas:  

a) La cuenca de rift Santa Lucía se encuentra limitada por fallas con rumbo E-O y NO-SE, 

directamente asociadas a las direcciones de los enjambres de diques y cinturones 

proterozoicos. La apertura de esta cuenca fue controlada por fallas con buzamiento al norte, 

lo cual implica, a su vez, que las estructuraciones proterozoicas poseían esa inclinación 

originalmente y fueron invertidas durante el Mesozoico. Como consecuencia, el orógeno 

proterozoico (cinturón San José) debió caracterizarse por cabalgamientos con buzamiento 

al Norte, lo que sugiere la ocurrencia de una subducción hacia el Norte. 

b) La cuenca de rift Merín posee una forma romboidal (incluyendo su continuación en Brasil) 

y está controlada por un conjunto de tres direcciones de fallamiento, una con rumbo N 110° 

E siguiendo las direcciones estructurales del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán, otra 

con rumbo N 70° E correspondiente a la dirección conjugada y una tercera, e importante, 

con rumbo E-O y buzamiento hacia el norte que controla el límite sur de la cuenca. A su 

vez, los centros magmáticos se concentran en su sector S- SO sugiriendo una asimetría en 

la cuenca, reflejando las mismas estructuraciones en las fajas plegadas del orógeno 

neoproterozoico, lo que sugiere que este se formó debido a una subducción hacia el N-NO 

• Proponer, a partir de la integración de los resultados obtenidos, un nuevo modelo para la apertura 

del rift mesozoico. A diferencia del modelo previo que sugería una continuidad entre las cuencas 

mesozoicas y una extensión con una fuerte componente transcurrente E-O, el nuevo modelo 

propone que el bloque ubicado entre las cuencas Merín y Santa Lucía (entre las dos principales 

zonas de cizalla en Uruguay) habría actuado como una zona de acomodamiento o zona de 

transferencia entre ambas cuencas, con un patrón de estructuración transpresiva complejo (SSO-
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NNE), conectando los grabens adyacentes y siguiendo los principales lineamientos estructurales 

del cinturón Dom Feliciano. 

• Identificar y caracterizar, al interpretar de manera integrada los datos estructurales y geofísicos con 

la información geocronológica disponible, los regímenes de deformación que afectaron a Uruguay 

durante el Mesozoico.  Se identifica un primer evento ca.160 Ma (Jurásico Superior), durante el 

cual se registraron los primeros depósitos sedimentarios y magmatismo en la cuenca Santa Lucía, 

que también corresponde a la intrusión del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán, según un 

campo tensional en dirección NE-SO. Se detecta un segundo evento extensional entre 120 y 130 

Ma (Cretácico Inferior), que se corresponde con el profuso magmatismo que tuvo lugar en la cuenca 

Merín y que también afecta a la cuenca Santa Lucía con una fuerte componente NS, llevando a la 

reactivación de estructuras del cinturón Dom Feliciano y formación de cuencas de pull-apart. 

Finalmente, se observa un tercer evento caracterizado por la ocurrencia de un nuevo episodio de 

subsidencia y fallamiento de la cuenca Santa Lucía. 

• Sugerir, a partir del análisis espectral, que el área cratónica bajo Uruguay sería relativamente 

homogénea, ya que los valores de Zb, en las distintas condiciones propuestas, se encuentran ca. de 

40 km, coincidiendo con los datos y modelos sísmicos regionales. 

• Determinar, mediante la comparación de los datos magnéticos y gravimétricos, que las intrusiones 

mesozoicas son claramente identificables por medio de la magnetometría, mientras que los sistemas 

de fallas y zonas de cizalla no generan señales magnéticas conspicuas (bajo contraste de 

magnetización). En cambio, la gravimetría es especialmente sensible a las fallas y zonas de cizalla 

mostrando la existencia de grandes desplazamientos y elevados contrastes de densidad entre 

bloques limítrofes. Esto no solo destaca la importancia de la combinación de ambos métodos, sino 

que ofrece una nueva forma de investigación estructural de la región, ya que la selección de uno u 

otro método permite estudiar casi independientemente los distintos tipos de rasgos geológicos. 

 

Tectónica Global 

• El análisis espectral del campo magnético anómalo en América del Sur revela una topografía de la 

isoterma de Curie que se correlaciona fuertemente con las interpretaciones estructurales de la 

región. Se aprecia la diferencia de profundidades entre la placa continental y las placas oceánicas, 

así como una menor profundidad en el orógeno andino y una mayor profundidad en las zonas 

cratónicas. Se confirman observaciones locales previas tales como aquellas que sugieren que la 

región sur del Cratón del Río de la Plata (en el Sur de la Provincia de Buenos Aires) presenta 

temperaturas más elevadas. 
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• Algunas regiones, sin embargo, revelan comportamientos particulares que merecen un estudio en 

detalle a futuro. Por ejemplo, la gran anomalía magnética observada en el modelo global EMAG2v3 

puede deberse a un error en los datos o podría estar relacionada con la existencia de una importante 

diferencia litosférica entre la Puna Septentrional y la Puna Austral, posiblemente asociada a la 

ocurrencia reciente de delaminación documentada en la Puna Austral. Asimismo, se registra un 

fuerte calentamiento bajo la Cuenca Neuquina y el Macizo Norpatagónico. 

• La coincidencia de la actitud del enjambre de diques Nico Pérez-Zapicán con el rumbo de otras 

estructuras y haces de diques similares en Gondwana sugiere que las estructuras jurásicas (y 

triásicas) en la región responden a procesos globales. En particular, parecen estar asociadas al 

campo de esfuerzos generado por la pluma mantélica de Karoo. Por otra parte, la fracturación y la 

intrusión de los diques cenozoicos estarían controladas por la apertura del Océano Atlántico, el 

impacto de la pluma Tristán da Cunha y las zonas de debilidad preexistentes (estructuras jurásicas 

y neoproterozoicas). 

• En Uruguay las cuencas de rift se habrían desarrollado desde finales del Jurásico en aparente 

continuación del Sistema de Fallas de Waterberg-Omaruru, al igual que las cuencas del Salado y 

del Colorado en Argentina. Sin embargo, la cuenca Merín parece haberse generado durante el 

Cretácico sobre el terreno Punta del Este (con afinidades africanas), mientras que la cuenca Santa 

Lucía sobre el terreno Piedra Alta (Cratón del Río de la Plata) presentaría evidencias de actividad 

entre el Jurásico y el Cenozoico, con el cinturón Dom Feliciano actuando como zona de 

transferencia entre ambas. 
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Apéndice 

Programas desarrollados 

 

Programas para el Análisis Espectral 

 

Dante.m /Dante2.m 

  Llama al programa fenestra_dividilo.m para dividir en ventanas al archivo 

seleccionado, según el tamaño y solapamiento seleccionado. 

 Llama al programa Caronte.m para calcular las profundidades para cada ventana 
  

 

fenestra_dividilo.m 

 Este programa divide el mapa magnético seleccionado (M) -o cualquier matriz de datos-, 

según el tamaño de ventana y solapamiento (overlap) determinado. Realiza diversos chequeos 

de las dimensiones y devuelve diversos índices para seleccionar y plotear las ventanas 

[I,J,i1,j1,U,V,Nventanas]=fenestra_dividilo(M,dx,winsize,overlap) 

 

Caronte.m/  

Las distintas versiones de este programa calculan la profundidad del techo (Zt) y la base (Zo) 

para el mapa magnético ingresado (M) aplica diversos métodos de windowing. 

Existen 6 versiones de este programa para calcular los parámetros según 1) el método del 

centroide, 2) el método directo -para datos con distribución gausiana-, 3) el método hibrido 

calculando Zt según el centroide y Zb según el método directo, 4) el método fractal simple, 

5) el método fractal directo, 6) el método hibrido entre el fractal simplificado y el fractal 

directo. La sintaxis del programa 1 es la siguiente: 
 

[Pn,n,Zt,Zo,Rzt,Rzo,Zb_c,Fw]=Caronte(M,dx,dy,t,z,m,varging) 

 

M matriz de datos magnéticos NNxMM 

dx, dy distancia en km entre puntos 

t = [to tf]  intervalo en rad/km para medir Zt método del centroide 

z = [zo zf]  intervalo en rad/km para medir Zo método del centroide 

m,    metodo para el cálculo de la ventana 

vargin, variables del método elegido 

 

Pn radialy averaged power spectrum P(n) 

n   wavenumbers [rad/km] (if dx is in km) 

Zt  depth to the top of the magnetic sources 

Zo  depth to the centroid of the magnetic sources 

Rzt  correlation coefficient Zt  

Rzo  Correlation coefficient Zo 
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 m =1  does nothing in particular 

          [Pn,n,Zt,Zo,Rzt,Rzo]=uba_caronte2020(M,dx,dy,t,z,1) 

 m = 2 window extension, 30% extension: 

          [Pn,n,Zt,Zo,Rzt,Rzo]=uba_caronte2020(M,dx,dy,t,z,2,30)  

 m = 3 applies hann windowing  

 m = 4 applies hamming windowing 

 m = 5 applies blackman windowing 

 m = 6 applies selected windowing in varging 

 m = 7 multitaper  

 m = 8 mirroring 

 

psd_math.m 
 

Calcula el promedio radial del espectro de potencias (psd) 
  

 [rcoords,psd,varargout]=psd_math(M,dx,dy,varging) 

 [rcoords,psd]=psd_math(M,dx,dy) 

  

M: matriz de datos NNxMM 

 dx, dy: distancia en km entre puntos 

 varging: =1 para que calcule también el error en psd, por medio de 

             derivadas parciales 

  

 rcoords: números de onda en [rad/km] 

 psd: promedio radial del espectro de potencias 

 varargout: error en el cálculo del psd 

 

[Requiere de la función “kvalue.m”] 
 

kvalue.m 
 

 Calcula los números de onda para la función psd_math.m 
 

fftfreq.m 

 

uba_acid.m 

 Adquisición e Interpolación de Datos de mapas .asc (ACID): 

Carga archivos .asc y retorna la matriz de datos y los parámetros de escala y posición del 

mapa para poder operar en Matlab. Procesa mapas con unidades espaciales en metros y 

grados. 

 

pendiente.m 

 Calcula la regresión lineal de los datos utilizando una regresión de media geométrica 

(modelo II de regresión), devuelve los resultados de pendiente y correlación 
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Programas para el modelado de capas magnetizadas 

 

AnomaliaPrisma3D 

Calcula la anomalía magnética generada por un prisma con base determinada por las 

coordenadas en sus vértices opuestos (a1,b1),(a2,b2),profundidad de su techo h1 y de su base 

h2, y magnetización dada por la inclinación Io y declinación Do, e intensidad IE dentro de un 

campo ambiental con inclinación I, y declinación D. el objeto puede estar rotado un ángulo 

theta según un eje de rotación vertical en (0,0). Los resultados se calculan en una grilla según 

los puntos determinados por los vectores xp e yp.  

T=AnomaliaPrisma3D_modificadoA(a1,a2,b1,b2,h1,h2,theta,Io,Do,EI,I,D,

xp,yp) 

 

Magnet_layer_model 

Calcula la anomalía magnética generada por una capa regular de prismas con alturas 

variables. Para ello calcula el campo de cada prisma mediante AnomaliaPrisma3D y 

suma sus resultados. 

 

Programas para el cálculo de filtros 

 

pff_dxdydz.m   

Este programa calcula las derivadas direcionales según x, y y z de la matriz f analizada.  

[fx,fy,fz]=pff_dxdydz(f,dx,dy,n,ee,h,m) 

 

dx, dy es la distancia entre puntos en x e y, deben ser unidades consistentes entre si.  

n es el orden de la derivadas parciales 

ee window padding/extension percentage, ee=20 --> 20% extension 

h metodo de extraccion de curva de tendencia general:  

h=0 nada, h=1 grado 1, h=2 grado 2, h=3 le resta la media 

m interpolation method (see function "inpaint_nans" ) 

requires the functions: inpaint_nans, fftfreq, kvalue 

 

pff_dxdy.m   

Este programa calcula las derivadas direcionales según x e y de la matriz analizada. 

(sintaxis como pff_dxdydz.m) 
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pff_dz.m   

Este programa calcula las derivadas direcionales según z de la matriz analizada. (sintaxis 

como pff_dxdydz.m) 

 

pff_dh 

Calcula el módulo de la derivada horizontal a partir de las derivadas horizontales: 
[H]=pff_dh(dx,dy) 

 

pff_AS_modulus  

Calcula el módulo de la señal analítica a partir de las derivadas direccionales: 
[A]=pff_AS_modulus(dx,dy,dz) 

 

pff_phase 

Calcula la fase de la señal mediante arcotangente2. El resultado es en grados: 

[fase]=pff_phase(dh,dz)  

o 

[fase]=pff_phase(dx,dy,dz)  

 

pff_azimut 

Calcula el azimut de la señal mediante arcotangente2. El resultado es en grados: 

[az]=pff_azimut(dx,dy) 

  

pff_dz_chainrule 

Dado el modulo |f|=sqrt(a.^2 + b.^2 + c.^2), calcula su derivada según la regla de la cadena: 

d|f|/dz=1/|f|*(a*da/dz + b*db/dz + c*dc/dz) 

[dz]=pff_dz_chainrule(a,b,c,dx,dy) 
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pff_dzHn  

Calcula la derivada vertical del gradiente horizontal a partir de las derivadas direccionales 

fx y fy. 

[Hz]=pff_dzHn(fx,fy,dx,dy,n) 

 

pff_dzHplus 

Calcula la derivada vertical del gradiente horizontal a partir de las derivadas direccionales 

fx y fy, remplazando los valores menores que cero por cero. 

[Hplus]=pff_dzHplus(fx,fy,dx,dy) 

 

pff_enhanced 

Calcula el módulo del gradiente horizontal del campo aumentando sumando al campo 

original sus derivadas verticales entre el orden n y m, según un coeficiente de nivelación w. 

(véase Fedi & Florio 2001) 

[Z]=pff_enhanced(M,dx,dy,n,m,w) 

 

pff_Hilbert_turn 

Dado un campo potencial f 

[rx,ry]=pff_Hilbert_turn(f,dx,dy) 

Produce las transfomradas de Hilbert direccionales de f, rx=Hx(f) and ry=Hy(f) 

pff_NHD 

Calcula la derivada horizontal normalizada a partir de las derivadas direccionales fx y fy del 

campo f. 

[NHD]=pff_NHD(dx,dy,n) 

 

 

Programas accesorios 

 

quetepasa.m  

 quetepasa(A), Este programa analiza las matrices o vectores A caracterizando sus 

propiedades en busca de errores o singularidades que puedan afectar los cálculos. Determina 
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dimensiones, estructura (numérica, lógica, string), formato (single, double), valores infinitos, 

ceros, NaNs (Not a Number), identifica valores reales, imaginarios, positivos, negativos, y 

realiza un chequeo estadístico de la media, mínimo y máximo, y permite visualizar los datos 

con distintos formatos de ser requerido. 

uba_WindowStats.m  

 Llama al programa fenestra_dividilo.m para dividir en ventanas al archivo seleccionado, 

según el tamaño y solapamiento seleccionado, y calcula los parámetros estadísticos para 

cada ventana: media, desviación estándar, máximo y mínimo. 

Colorlimits 

[x1,x2]=colorlimits(M,s) 

Para la matriz M determina automáticamente los límites para la escala de colores según su 

distribución estadística elegida: s=2 2σ, s=3 3σ, etc..  

iris.m 

Hace disponibles 84 nuevos mapas de colores para la presentación de datos. 

irisciclico.m 

 Adapta los mapas de colores para graficar datos cíclicos (ej.: fase y azimut) 

uba_error_elipse95.m 

uba_error_elipse95(y1,y2) grafica la elipse de error alfa 95 para la distribución con 

coordenadas (y1,y2).   
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