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RESUMEN

Dos tipos de márgenes continentales han sido reconocidos incluso antes de la

irrupción de la tectónica de placas, los márgenes atlánticos y los pacíficos. El tipo

atlántico usualmente tiene una amplia plataforma continental, un talud y una extensa

plataforma externa hasta llegar a las llanuras abisales. Debido a su escasa actividad

sísmica, son denominados asísmicos o márgenes pasivos. Su formación se produjo

cuando los continentes se separaron y formaron nuevos océanos, provocando el

completo aislamiento debido al rifting y dando lugar a los nuevos continentes, donde el

continente y el fondo oceánico adyacente forman parte de la misma placa.

El tipo margen pacífico tiene una fosa al pie del talud continental, reemplazando

la plataforma externa, y son comúnmente denominados márgenes sísmicos o activos,

dada la elevada ocurrencia de terremotos. Su formación se debe a la colisión de dos

placas. En el caso del Pacífico se trata de una placa oceánica que es consumida bajo una

placa continental en la zona de subducción. También pertenecen a este grupo los

márgenes asociados a arcos de islas, formados en el límite entre dos placas oceánicas.

El contexto geodinámico y tectónico del margen oeste de México se engloba

dentro del régimen general de subducción de la placa oceánica del Pacífico bajo el

continente Norteamericano (margen activo) que se extiende, desde la boca del Golfo de

California (≈ 20º N) hasta Panamá (≈10º N).

El oeste mexicano comprende, de norte a sur, un margen transformante formado

por un conjunto de zonas de expansión. El conjunto de fallas transformantes destrales

son la continuación hacia el sur y bajo las aguas del Golfo de California (o Mar de

Cortés) de la falla de San Andrés. Este enjambre de fallas de salto en dirección supone

el límite de las placas Pacífico-Norteamericana entre los 32º N y los 23º N. Al oeste del

Golfo de California, se localiza primero la península de Baja California, y al oeste de

ésta un paleomargen convergente cuya actividad cesó hace aproximadamente unos 10

Ma (Lonsdale, 1989). En el extremo meridional del Golfo de California, el rasgo

estructural más notable es la falla transformante de Tamayo, de 70 km de longitud

(Lonsdale, 1989), que conecta hacia el sur con la zona de acreción oceánica de la dorsal

Pacífico-Rivera (Pacific Rivera Rise, PRR). Esta dorsal confina el límite entre las placas

de Rivera y Pacífico, que se desarrolla entre los 23º N y los 19º N con una velocidad

relativa de convergencia de 2.0 cm/año (Pardo y otros, 1995). El extremo SW del PRR,

o punto triple de Rivera es donde convergen la Placa de Rivera y del Pacífico junto con



ii Resumen

la zona transformante de Rivera.  Algo más hacia el sur, la acreción de nueva corteza

oceánica marca el límite entre la Placa de Cocos y el Pacífico. Entorno a los 21º N y al

este de la placa Rivera se encuentra el extremo septentrional de la fosa mesoamericana

(Middle America Trench , MAT) que forma el margen convergente activo del oeste

mexicano donde se alcanzan profundidades de 6000 m. La fosa mesoamericana marca

de norte a sur la zona de colisión y subducción de la microplaca de Rivera y la placa de

Cocos respectivamente.

La reorganización de los movimientos de las distintas placas litosféricas en la

zona ha supuesto una historia geodinámica muy compleja en los últimos 25 Ma. La

zona de estudio engloba básicamente cuatro  elementos claves: el golfo de California, la

placa de Rivera, la Fosa Mesoamericana (MAT) y la placa de Cocos.

Así, de manera simplificada, tres episodios fundamentales predominan en la cinemática

de placas hasta llegar a la configuración actual de las mismas. La sucesión de los

episodios se inicia partiendo de la antigua placa de Farallón que se fracturó y

evolucionó, primero, como la placa de Guadalupe (anomalía 7, 26 Ma; Mammerickx y

Klitgord, 1982) y posteriormente se segmentó en las actuales placas de Rivera y de

Cocos. Por otra parte, la posición relativa de la dorsal oceánica del Pacífico,

originalmente (12.5-11 Ma) situada en la dorsal Pacifico-Matemáticos (ver Fig 3.2), se

propaga en dirección norte a lo largo de la actual dorsal Pacifico-Rivera  y

aparentemente queda desconectada del segmento sur (dorsal Pacífico-Matemáticos),

posteriormente  durante el mioceno-medio (6.5-3.5 Ma) sufre un cambio brusco (salto

en dirección) como consecuencia del desarrollo de la zona de fractura de Rivera,

situándose en su posición actual de la dorsal del Pacifico Este (EPR), al sur de zona de

fractura Rivera  (Mammerickx y Klitgord, 1982).

En la campaña CORTES-P96 se adquirieron nuevos datos de sísmica multicanal

y de gran ángulo, gravimetría, batimetría, sonografías y magnetismo que incluyen las

zonas de contacto entre el Bloque de Jalisco y la zona de fractura Rivera, hasta la

terminación norte de la zona de fractura de Tamayo en el extremo sur de Baja

California.

La integración de datos batimétricos, sonográficos, de sísmica multicanal y gran

ángulo, gravimétricos y de sismicidad nos ha permitido deducir la estructura litosférica

en una imagen pseudo 3D y sus equivalentes 2D para cada uno de los cortes, mejorando

la comprensión de la geodinámica de la subducción en la fosa mesoamericana y

definiendo las características principales de la corteza. Para ello se han descrito las
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principales estructuras y se han resuelto detalles de la estructura más superficial como el

BSR, tan importante en el ámbito económico y ecológico mundial. Igualmente se han

definido las variaciones de la corteza en los contactos entre las placas tectónicas

involucradas en la colisión.  Además, se ha condicionado un modelo geodinámico que

ajusta los valores gravimétricos de la zona y la localización temporal de algunos eventos

gracias al estudio de las anomalías magnéticas de expansión oceánica.

El  análisis de la sismicidad refuta la hipótesis de que la placa de Rivera subduce

bajo México de manera asísmica (Nixon, 1982) y en cambio favorece la hipótesis de

Pardo y Suárez (1993) afinando que la placa de Rivera subduce inicialmente con un

ángulo de buzamiento de 10º a una profundidad de 20 km para incrementarse

gradualmente hasta los ~50º a partir de profundidades superiores a los 40 km, de manera

similar a la placa Juan de Fuca (Crosson, 1992; Taber y Smith, 1985).

El análisis del primer segundo de los perfiles de sísmica multicanal ha permitido

obtener imágenes del BSR (Bottom Simulating Reflector). Un reflector anómalo que

simula el fondo oceánico y que está asociado a un cambio de polaridad en la señal

sísmica y originado por la presencia de gases hidratados (de composición

mayoritariamente de metano). Los datos de multicanal nos han servido para

cartografiar una amplia zona, en el margen de México estudiado, que contiene esta

reflexión anómala, además el análisis cuantitativo de la señal sísmica ha permitido la

obtención del coeficiente de reflexión, la estructura de la velocidad y el gradiente

térmico.

El estudio conjunto de los datos de sísmica multicanal y de gran ángulo nos

proporciona la caracterización de la estructura crustal profunda a lo largo de la placa de

Rivera y en el contacto con las placas litosféricas adyacentes. Se ha identificado un

prisma de acreción de 20 km de extensión con una velocidad para las ondas P de 3.5

km/s. La subducción se observa alrededor de los 6s (dtr), en todos los perfiles

multicanal, detectándose incluso un reflector de alta amplitud sobre los 8 s (dtr) a lo

largo de unos 10 km. La placa que subduce muestra un ángulo variable de sur a norte,

mostrando un ángulo promedio de 9º. Esta placa oceánica (Rivera) tiene un máximo

grosor de 9 km. La velocidad del manto superior bajo la placa en subducción es de 7.8

km/s.

Al noroeste de la placa de Rivera, hacia las islas Tres Marías, una interpretación

conjunta de datos incluyendo sonografías, anomalías gravimétricas y distribución de

velocidades parecen indicar que el límite continental-oceánico está más cerca del
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margen oeste mexicano (Baja California) de lo que previamente se pensaba, mostrando

una asimetría clara respecto del EPR, mostrando una extensa zona de transición, que se

inicia al sureste del MMR y continua hacia el oeste del margen de México. Los datos

magnéticos nos permiten controlar la edad del basamento oceánico. La anomalía

magnética más antigua detectada ha sido la 2A (3.5 Ma), localizada cerca del MMR. El

grosor medio de la corteza oceánica alrededor del EPR es de 6 km, con un rápido

crecimiento hacia el extremo sur de Baja California. Hacia el sureste el engrosamiento

es más gradual alcanzando grosores entre 8-10 km bajo el MMR, y 15 km en el final del

margen.
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ABSTRACT

Two main types of continental margin had been worldwide recognized, i.e. the

Atlantic and Pacific margins types.  The Atlantic type usually has a relative wide

continental shelf; a continental slope and an extensive continental rise until the abyssal

plain. Due to their relatively low earthquake activity, they are termed aseismic or

passive margins. Their formation occurred at the initial phase of continental rifting

process when the continents drifted apart and formed new oceanic basins.

The Pacific margin type is characterized by de deep trench at the foot of the

continental slope, replacing the continental rise, and they are commonly known as

active margins, due to the frequent occurrence of seismic activity. They are formed at

the collision zones between oceanic and crustal domains, where the oceanic plate is

consumed beneath a continental plate in the subduction zone.

The geodynamic and tectonic pattern of the western margin of Mexico

characterize the Pacific subduction regime where the oceanic crust is consumed

underneath the North America continent. The area extends from the mouth of the Gulf

of California (≈20ºN) to Acapulco (≈18ºN).

The west margin of Mexico structurally is composed, from north to south, of a

transform margin make up of a set of spreading centers linked by a fault system.  The

right lateral faulting system is the continuation of Saint Andreas fault towards the south

and across the Gulf of California (Sea of Cortes). These strike-slip faults are the plate

boundary between the Pacific and North America plates between 32ºN and 23ºN. The

Baja California Peninsula is located west of Gulf of California, and further west there is

an inactive convergent paleomargin which activity stopped the last 10 My (Lonsdale,

1989). The 70 km Tamayo transform fault (Lonsdale, 1989) is the most important

feature in the meridian tip of Gulf of California and connects to the south with the

accretionary Pacific-Rivera rise (PPR). This spreading center is the limit between

Rivera and Pacific plates, located between 23ºN and 19ºN, with a relative convergent

rate 2.0 cm/y (Pardo et al., 1995). The southwest limit of PPR is the Rivera-Pacific-

North America triple junction point. Further south, a new oceanic crust is accreted and

constitutes the limit between Cocos and Pacific plates. About 21ºN and west to the

Rivera plate, the Middle America Trench (MAT) starts and reaches 6000 m depth, being
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an active convergent margin between the subducting Rivera and Cocos plates beneath

the North America plate.

The complex geodynamic history of the northeastern Pacific for the last 25 My

has included at least three major plate motion reorganizations that involve four features:

the Gulf of California, the MAT and the Rivera and Cocos plates. Major plate

reorganization was triggered by the old Farallon plate rupture that became first the

Guadalupe plate (magnetic anomaly 7, 26 My; Mammerickx and Klitgord, 1982) and,

after its segmentation, the present Rivera and Cocos plates. In addition, the propagation

of the EPR relative location originally (12.5-11 My) located in the Pacific-

Mathematician Rise, towards the north lengthwise the actual Pacific-Rivera Rise and

apparently disconnects the EPR from the south segment (Pacific-Mathematician Rise).

After the Middle Miocene (6.5-3.5 My) reorganization the Pacific spreading center

jumps to its actual position (EPR) as a consequence of the Rivera fracture zone

development.

During the CORTES-P96 project a new multichannel and wide-angle seismic,

potential fields (gravity and magnetics), bathymetry, and backscatter data were achieved

along the Jalisco Block and the Rivera fracture zone until the northern termination of

the Tamayo Fracture zone in the southern tip of Baja California.

The integration of bathymetric, multichannel and wide-angle seismic, together

with gravity and seismicity data allows us to determine the west Mexican lithospheric

structure in a pseudo 3D image and the 2D equivalents, improving the geodynamic

comprehension of the subducting plates in the MAT, and defining the main crustal

characteristics of the collision zone.

For that, we described the main structures as well as solved details of the most

superficial structure like the Bottom Simulated Reflector (BSR), with significant

importance in economics and climate change.

The results of seismicity analysis disagree with the hypothesis that the Rivera

Plate subducts aseismically (Nixon, 1992), and validate the Pardo and Suarez (1993)

hypothesis supporting that the Rivera plate subducts first with dip angle of 10º at a 20

km depth to gradually increase towards a high dip angle of ~50º at depths greater than

40 km, in a similar way that Juan de Fuca Plate (Crosson, 1992;Taber and Smith, 1985).

The analysis of the first second (twtt) in the mcs profiles allows us to clearly

imaged the BSR, as an anomalous reflector associated to a polarity change in the
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seismic signal due to an inversion of the velocity gradient, caused by the presence of

gas hydrated (mainly composed by methane). The information provided by the mcs data

let us to map the distribution of anomalous reflector offshore Puerto Vallarta (West

margin of Mexico). From the seismic signal analysis we work out the reflection

coefficient, the velocity profile and the thermal gradient.

The mcs and wide-angle data provide significant information to characterize the

deep crustal structure along the Rivera Plate and at the contact with the adjacent

lithospheric plates. We clearly imaged an accretionary prism of 20 km of extension with

P-wave velocity of around 3.5 km/s. The overriding oceanic plate subducts with a

variable angle from south to north, showing a mean dip angle of 9º +/-2º. This oceanic

crust (Rivera plate) has a mean thickness of 4 km. High amplitude PmP reflections

define the bottom of the crust, with an average upper mantle velocity beneath the

subducting plate of 7.8 km/s. In most of the mcs profiles the subduction plane is

observed around 6 s (twtt), and a strong reflection, which we interpret as a Moho

discontinuity, is detected at 8s (twtt)

Northwest of Rivera Plate, close to Tres Marias Islands, a join interpretation of

the various data set (including backscatter records, gravimetric anomalies, and velocity

distribution) indicate that the continental-oceanic boundary is closer to the western

margin of Mexico (Baja California) that previously was thought, showing an EPR

asymmetry that indicates a transition zone, that starts southeast of Maria Magdalena

Rise (MMR) and extends to the west margin of Mexico. The magnetic data have been

used to control the age of the oceanic basement. The oldest magnetic anomaly detected

is the 2A (3.5 Ma), placed near the MMR. The average thickness of the oceanic crust

around the EPR is 6 km, with a fast increase to the southern tip of Baja California.

Towards the southeast the thickness gradually reaches values between 8-10 km beneath

the MMR, and 15 km at the end of the margin.
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1. Introducción

Nada existe excepto átomos y espacio vacío;
 todo lo demás son opiniones.

Demócrito de Abdera, filósofo griego (460-370 aC)

Nunca he podido entender porque una persona
se pasa dos años escribiendo una novela, cuando

puede comprar una por 500 pelas.

Fred Allen, cómico
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1. INTRODUCCION

El margen Pacífico Americano está caracterizado, desde Tierra de Fuego hasta la

boca del Golfo de California, por una subducción activa de la corteza oceánica del Pacífico

(distintas microplacas) bajo el continente Americano.

El margen Pacífico mexicano se extiende desde los 15 º N hasta los 32 º N, y a partir

del punto triple Rivera-Pacífico-Norteamérica a una situación de fallas de deslizamiento

destral en el Golfo de California, donde el sistema transformante San Andrés-Golfo de

California, actúa como límite entre las placas Pacífico y Norteamérica. Por tanto, en el

margen Pacífico Mexicano se observa un margen convergente inactivo desde hace unos 10

Ma (margen occidental de Baja California), un margen convergente activo en la fosa

mesoamericana, y un margen transformante en el Golfo de California (Mar de Cortés), que

es la prolongación meridional del sistema de fallas de San Andrés.

La tectónica y sismicidad actual en la parte de México central está determinada

predominantemente por la subducción de las placas de Cocos y Rivera, bajo la placa

Norteamericana. Por tanto, el acoplamiento o resistencia mecánica entre las placas de

Cocos y Norteamérica debería incrementarse de manera gradual del SE hacia el NW de

acuerdo con la variación en la razón de convergencia y la edad de la placa de Cocos. Sin

embargo, la convergencia de la placa de Cocos bajo la de Norteamérica, con zonas de

fractura y dorsales asísmicas, se correlaciona con una amplia zona de débil acoplamiento

mecánico y una baja relajación de la razón de esfuerzos. Por otra parte, la velocidad de

subducción determinada para la placa de Cocos es 1.5-2 veces superior a la de Rivera, lo

que sugiere una absorción significativa del movimiento relativo en el límite Cocos-Rivera

bajo el continente.

La frontera o límite entre las placas del Pacífico-Norteamérica es esencialmente

transformante con segmentos cortos de dorsal en el Golfo de California, el límite entre las

placas Pacífico-Cocos es divergente, es decir acreción a lo largo de la dorsal Pacífico

Oriental (EPR), mientras que el límite entre Cocos. Norteamérica es convergente,
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subducción de Cocos bajo México. En la conexión de estos tres límites, existen dos bloques

individualizados; El Bloque de Jalisco en dominio continental, y la placa de Rivera en un

dominio oceánico.

1.1 Objetivos y estructura del trabajo

El principal objetivo de este trabajo es obtener por métodos geofísicos la estructura

cortical del margen continental activo del Oeste de México, zona caracterizada por una alta

sismicidad con terremotos destructivos de gran magnitud. Otro objetivo básico es

determinar la transición cortical desde un margen activo hacia una zona de rifting, Golfo de

California, donde procesos tectónicos, magmáticos y de subsidencia marcan la apertura del

Golfo desde el Mioceno Medio (12 Ma). Todo ello en un marco tectónico de extraordinaria

complejidad donde interaccionan varias placas tectónicas con procesos de acreción

oceánica en la dorsal del Pacifico Oriental, procesos de subducción en la fosa

mesoamericana, y una importante segmentación de fallas extensionales en el interior del

Golfo de California. Para ello se dispone de una amplia bases de datos experimentales,

adquiridos todos ellos durante la campaña de geofísica “CORTES-P96”, realizada a bordo

de buque oceanográfico Hespérides en al año 1996 (Fig. 1.1)
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Fig. 1.1: Campaña geofísica CORTES-P96 a lo largo del margen oeste mexicano y Golfo

de California.

La estructuración del trabajo se ha realizado en 9 capítulos, que se describen de

manera sucinta para dar una idea de como ha sido organizado.

El capítulo 1 nos sirve para  introducir brevemente la zona de estudio, el Margen oeste

Mexicano y el Golfo de California.

El capítulo 2 corresponde al procesado de datos de sísmica de reflexión vertical. Este

capítulo es de particular importancia en este trabajo, ya que una parte sustancial del mismo

se basa en las imágenes en profundidad de las estructuras subcorticales de la corteza del

margen oeste Mexicano. Es importante resaltar que todas las etapas concernientes tanto a la



6 Capítulo 1

adquisición de datos (p.e. definición de los parámetros de adquisición), pasando por el

control de calidad de los registros abordo (control de calidad de la señal), hasta las fases de

pre-procesado y procesados finales han sido abordadas en esta tesis desde su inicio.

Durante la campaña de geofísica se adquirieron  mas de 2500 km de datos de sísmica

multicanal, registrados en un streamer de 2400 m de longitud, con una separación entre

hidrófonos de 25 m, lo que supone 96 canales operativos obteniéndose en la mayoría de los

casos una cobertura de 16 trazas por CDP. En este capítulo se detalla todos los pasos

realizados en el procesado de los datos, desde el de multiplexado de la señal,  correcciones

de trazas erróneas, correcciones por atenuación, filtrados, análisis de velocidades, hasta

llegar a las secciones de tiempo y las secciones migradas.

El capítulo 3 se refiere al contexto geodinámico y tectónico de la región de estudio. En este

sentido, se definen las rasgos regionales que han afectado de manera notable a la

reorganización de placas tectónicas en el Pacífico oriental desde el Mesozoico hasta su

actual ubicación. Además, se ha realizado una aproximación más específica tanto para el

Golfo de California, como para las placas de Cocos, Rivera y Bloque de Jalisco que en

definitiva son los elementos estructurales que conforman la parte más significativa del

Margen Oeste de México. Asimismo se ha dedicado un epígrafe especial a la evolución

tectónica reciente, neógena y cuaternaria, de la región NE del Pacífico que  afecta a nuestro

estudio.

El capítulo 4 se ha dedicado a un rasgo subcortical preeminente, esto es el BSR o reflector

que simula acústicamente el fondo oceánico. Las particularidades de este reflector desde un

punto de vista de propiedades físicas, así como su reciente importancia en el mundo de los

recursos energéticos son, entre otros factores, motivos suficientes para un estudio

pormenorizado del mismo. Además de  describir una serie de pautas del estudio de gases

hidratados a los que genéticamente se incluye el BSR, se ha identificado este reflector en

varios de los perfiles de sísmica multicanal, tanto en el talud como en la plataforma

continental del Pacífico Mexicano. En los perfiles donde se ha identificado el reflector, se

ha realizado un estudio en detalle de los cambios de polaridad de la señal sísmica,

considerando los coeficientes de reflexión, y amplitudes relativas de los mismos, y se ha
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estudiado la condiciones térmicas y de estabilidad de estos singulares reflectores. Los

resultados se han comparado con otras informaciones disponibles de reflectores similares

encontrados en los océanos Atlántico y Pacífico.

En el capítulo 5, se realiza una breve descripción de lo datos batimétricos a escala regional,

y una descripción mas detallada de los rasgos superficiales más significativos de la zona de

la placa de Rivera, en su vertiente más meridional cerca de Puerto Vallarta, así como la

zona de sutura de las Placas de Rivera y Cocos, delimitada por la zona de fractura de

Rivera. En esta zona la información proporcionada por los registros sonográficos

(backscatter) definen zonas con diferencias significativas en las coberteras sedimentarias

probablemente relacionadas con la removilización de parte de los sedimentos como

consecuencia de la colisión de las placas tectónicas.

El capítulo 6 está dedicado al análisis e interpretación de datos de gravimetría adquiridos

durante la campaña geofísica CORTES-P96. Además, de compilar una serie de mapas de

anomalías gravimétricas de aire libre, de enorme utilidad para la interpretación regional de

la zona, se han realizado una modelización en 2D1/2 de los perfiles sísmicos ortogonales a

la costa, y donde se tiene información simultanea de imágenes subcorticales. Los ajustes de

los modelos gravimétricos están por tanto restringidos por la geometría obtenida de los

perfiles de sísmica de reflexión, y por información adicional de velocidad proporcionada

por los registros de “Ocean Bottom Sesimometres” también obtenidos en la campaña.

El capítulo 7, describe la sismicidad de la zona de estudio, basándose exclusivamente en

datos de sismicidad de la NOAA. Las profundidades hipocentrales de eventos con

magnitudes superiores a 3 se han utilizado para contrastar los planos de subducción

calculados de las secciones de sísmica multicanal, observándose algunas diferencias de

interés en los buzamientos de la placa oceánica de Rivera en su colisión con la placa

Norteamericana, y permitiendo explicar la orientación oblicua de la faja volcánica

mexicana.
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A lo largo del capítulo 8 mostramos los registros de sísmica de reflexión multicanal, tanto

en stack como en migración. Con la interpretación de éstos hemos obtenido las geometrías

de la placa en subducción, la morfología de los sedimentos y hemos realizado una

predicción hacia el norte de la geometría de la subducción mediante una extrapolación

numérica. Por último, hemos cartografiado la extensión del prisma de acreción y del frente

de deformación integrando todos los datos sísmicos procesados.

En el capítulo 9 se analiza en detalle la transecta que va desde Puerto Vallarta (Bloque de

Jalisco) hasta Los Cabos (Península de Baja California). A lo largo de la transecta se

dispone de datos adquiridos durante la campaña CORTES-P96, que corresponde a sísmica

de reflexión, sísmica de refracción marina y terrestre, y campos potenciales (gravimetría y

magnetismo). La modelización global de estos datos proporciona un modelo original de la

transición de cortezas contrapuestas de las placas tectónicas del Pacífico y Norteamérica,

con significativas implicaciones en la compleja geodinámica del área.

Por último, en el capítulo 10 se discuten los resultados del trabajo y las conclusiones a las
que hemos llegado con este estudio.
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2. Sísmica de Reflexión

Seismic data processing is an unusual concoction of highly
esoteric and objective mathematical techniques in signal processing,

 blended with the subjective approach of the human interpreter.

Hatton L., Worthington M., Makin J.,  Seismic Data Processing,
 Blackwell Scientific Publications, 1988.
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2. SÍSMICA DE REFLEXIÓN

2.1 Introducción

La sísmica de reflexión es una técnica ampliamente utilizada en exploración

geofísica que permite obtener información del subsuelo controlando los tiempos de

llegada de ondas elásticas (pulsos), generadas artificialmente mediante explosiones,

impactos mecánicos o vibraciones cerca de la superficie. El retorno de éstas ondas

elásticas a la superficie después de reflejarse en las distintas interfases, se registra en

sismómetros. Por tanto el objetivo básico de la sísmica de reflexión es obtener

información sobre la arquitectura interna del subsuelo, deducir información (pe.

propiedades mecánicas) acerca de las estructuras (rocas) en profundidad,

especialmente de las distintas capas que lo constituyen, a partir de los tiempos de

llegada de las ondas y extraer una imagen que lo represente. También es posible

obtener información de las amplitudes y frecuencias de éstas ondas.

Un experimento estándar de sísmica de reflexión consiste en la generación de

un frente de ondas acústico controlado, y equipo de registro que detecte la energía

acústica propagada a través de medio. Esta metodología se puede aplicar en medios

marinos y terrestres, aunque es sustancialmente diferente. En esta memoria se

desarrollará fundamentalmente lo referente al medio marino.

La utilización a gran escala de la sísmica de reflexión marina data de los años

60, y su impulso es debido fundamentalmente a la exploración petrolera. A pesar de la

hostilidad del medio, el coste promedio respecto a la sísmica terrestre es del orden de

un 80% mas barato, de ahí su masiva utilización en prospección de hidrocarburos. Una

de las grandes ventajas de la sísmica de reflexión marina es la posibilidad de realizar

adquisición de datos en continúo a lo largo de perfiles previamente determinados.

Un experimento de sísmica de reflexión de los años 90 consiste en primer

lugar en la generación de una fuente acústica a bordo de un buque oceanográfico. En

las últimas décadas se ha propuesto y utilizado diferentes métodos que van desde
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explosiones controladas, pasando por inyección de vapor de agua (vaporchoc, steam

gun), generación de una diferencia de potencial eléctrico elevada (sparker), hasta los

conocidos cañones de aire comprimido (airgun). Sin lugar a dudas, estos últimos son

los de mayor éxito por su inocuidad y eficacia. Actualmente se ha pasado de la

utilización de un “simple” cañón de aire, a lo que se conoce como una ristra de

cañones sincronizados que permiten no solo aumentar la cantidad de energía sino

conseguir un pulso “estrecho” (quasi delta de dirac) que garantiza la utilización de los

nodos principales de la energía liberada. El diseño de estas ristras depende del tipo de

experimento a realizar, pero de manera genérica estos se disponen en la popa de buque

a una cierta distancia (5-10 m) para evitar el ruido de cavitación. Al objeto de mejorar

el contenido de frecuencias se suelen utilizar cañones con distintas cámaras de aire

comprimido, la sincronización de los distintos cañones se realiza para conseguir una

interferencia constructiva de la señal que nos permita una mayor energía y por tanto

penetración en el subsuelo.

Otro elemento básico en la adquisición de sísmica de reflexión marina es el

cable registrador conocido como “streamer”. Este consiste en una serie de grupos de

hidrófonos (canales) convenientemente espaciados que registran la señal acústica

procedente del suelo y subsuelo marino. Tanto el número de canales como el espaciado

puede ser variable dependiendo de los objetivos a alcanzar. Por lo general los streamer

utilizados en el mundo académico oscilan entre 2.4 km y 4.5 km de longitud, lo que

supone 96 canales espaciados 25 m, hasta 360 canales con un espaciado de 12.5 m,

naturalmente entre estos dos extremos existen múltiples combinaciones que en

definitiva depende de los objetivos. Al objeto de evitar ruidos superficiales (oleaje,

motor, etc) el cable registrador suele ir entre 5 y 10 m por debajo de la superficie del

mar. Los hidrófonos registran los cambios de presión del agua debidos al paso del

frente de ondas acústicas generada por las explosiones en un número de puntos

regularmente espaciados a lo largo de un perfil que pasa por el punto de tiro. El

aspecto general de la señal registrada (traza) es la de un sismograma (similar al de un

terremoto).

Las señales analógicas registradas en los hidrófonos son preamplificadas y

filtradas, para posteriormente pasar a un A/D (Convertidor Analógico-Digital) al
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objeto de obtener la señal discretizada a intervalos regulares de tiempo (normalmente

entre 4 y 8 ms). Estos datos generalmente están multiplexados (datos secuenciales en

tiempo). Finalmente, se almacenan los registros digitales en un soporte magnético ya

sea 8mm (exabytes), 4mm (DAT), CDRom, etc.

Posteriormente se realiza el demultiplexado (se pasan los datos de un formato

secuencial en tiempo a otro secuencial en trazas), matemáticamente la operación

corresponde a la trasposición de una matriz.

En el caso concreto de la campaña geofísica CORTES-P96 (Crustal Offshore

Research Transect from Extensive Seismic Profiling) que nos ocupa en este trabajo,

efectuada entre el 21 de abril y el 2 de mayo de 1996, se adquirieron 1500 millas de

sísmica de reflexión a bordo del B/O Hespérides. El frente de ondas se generó

mediante una ristra de cañones de aire comprimido con un volumen máximo de 2775

cu. in. (pulgadas cúbicas) compuesta por dos grupos. El  primero de ellos con 5

cañones en línea de capacidades 140,335,500,265,535 cu. in., y el segundo con un solo

cañón de 1000 cu. in. para obtener penetración más alta. Los dos grupos se

sincronizaron para disparar cada 30 s a través del sistema GPS del barco obteniendo un

fold (número de trazas por CDP) de 16 y unos registros de tiros de 12 segundos de

longitud muestreados a un intervalo de 4 ms. Los grupos de cañones estaban separados

30 m del barco. Por otra parte, el streamer  estaba compuesto por 96 grupos de

hidrófonos separados 25 m  dando un total de 2400 m de longitud separados 145m de

la popa del barco.

2.2  Procesado de los datos

2.2.1 Introducción al procesado sísmico

Mientras que en tierra un geófono registra variaciones en el movimiento, en

mar el hidrófono registra variaciones en la presión, como consecuencia de la excitación

del medio debido a inyección de energía acústica liberada por los cañones de aire u
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otro método que genere un frente de ondas. Estas variaciones de presión se convierte

en  pulsos eléctricos que a través de pre-amplificadores y filtros específicos

proporcionan un evento sísmico.  Un registro sísmico completo consiste en la energía

liberada por un disparo (o varios) y que reflejado en las distintas interfases (variaciones

de impedancia acústica) se registra en una “ristra de hidrófonos “. Así pues, la señal

registrada por el sensor es una superposición de la energía liberada por el cañón de aire

y la devuelta por el subsuelo.

La representación de la variación de presión en función del tiempo se le

denomina representación espacio-temporal, y representa la evolución de la energía

(reflejada/refractada por el subsuelo) en función del tiempo. Mientras que la

representación de las amplitudes en función de su ciclicidad (de su repetición), se

denomina representación en función de la frecuencia, o espectro de amplitudes. El

tratamiento correcto de estas series de datos temporales es lo que conformará un

imagen o “radiografía” del subsuelo marino. Las eventos registrados consisten en

señales coherentes (señales sísmica) y ruido que también puede ser coherente. Una vez

realizados lo oportunos filtros para realzar la relación señal/ruido, y después de

eliminar trazas erróneas, se analizan los datos en el dominio temporal y en el

frecuencial. Para ello es necesario aplicar una transformada de Fourier al objeto de

pasar del dominio de tiempos al dominio de frecuencias, y aplicar una convolución

(que en el dominio de frecuencias es una simple multiplicación) o filtro lineal,

entendiendo que la Tierra actúa de filtro para las ondas sísmicas. Por tanto el registro

sísmico registrado será  el sumatorio de las sucesivas convoluciones entre el disparo (o

pulso sísmico) y la respuesta del impulso de la tierra (distintas capas)  a través de la

cual se propaga el frente de ondas. Para medir similitudes entre dos conjuntos de

datos, se utilizará la autocorrelación que permite saber la repetición de una secuencia

determinada de amplitudes dentro de un mismo sismograma.

Sistema de Adquisición de datos

El sistema de adquisición en sísmica de reflexión básicamente está compuesto

por un modelo de fuentes, una dispersión de receptores y un conjunto de instrumentos

digitales de registros.
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Los primeros sistemas se desarrollaron en las campañas en tierra y fueron los

llamados “single fold” (cobetura simple). La configuración de los elementos en la

adquisición hacía que los reflectores sólo fueran cubiertos una vez: se desplegaban los

receptores a ambos lados de la fuente emisora y una vez realizado el disparo se movía

todo el conjunto fuente/receptor hasta la mitad de la longitud entre los receptores más

cercano y más lejano. Con esto se lograba cubrir todo el reflector, aunque una sola

vez.

Una mejora sustancial de este método, en calidad (y economía) se consiguió,

primero, al reducir el desplazamiento entre tiros respecto a la distancia máxima entre

receptores. Con esto se logra que varios tiros se reflejen en el mismo punto del

subsuelo, creando los sistemas “multifold” o de cobertura múltiple (varias trazas

reflejadas en el mismo punto). En segundo lugar, para atenuar el ruido superficial se

suelen agrupar más de un geófono en el mismo canal de registro  para así reducir el

rudio aleatorio de cada uno de ellos.

En sísmica marina usualmente se utilizan los métodos de cobertura múltiple.

Por poner un ejemplo, se usan cables de 2400 m  con 96 receptores separados 25 m

llegándose a tirar a intérvalos de 12.5 s, todo ello para conseguir una cobertura (fold)

de 48 trazas por punto de profundidad común.

El significado fundamental del CDP (Common Depth Point) o punto de

profundidad común (mejor traducido, punto de reflexión común), se basa en registrar

en los hidrófonos las reflexiones de diferentes tiros que corresponden al mismo punto

del terreno. Las reflexiones pertenecerán, pues, al mismo punto del subsuelo o punto

de profundidad común (CDP) aunque vengan de disparos realizados desde diferentes

ángulos dentro del perfil.

En un modelo de capas plano paralelas el CDP corresponde al punto situado a

la mitad de distancia entre emisor-receptor (“offset”), de ahí su denominación como

CMP. Para explicar este concepto de CDP, primero representaremos una reflexión

típica en un modelo plano paralelo con una pareja emisor-receptor. En un modelo
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como éste, la reflexión se produce en el punto medio entre el emisor-receptor (punto 2

de la Fig. a):

  Figura a

En un dispositivo de sísmica de reflexión marina, el streamer lleva varios

receptores o hidrófonos (en el caso de CORTES-P96, son 96), por lo que cada disparo

(S1), produce una onda reflejada, que es captada por cada uno de los sensores (g i):

Figura b

En el siguiente disparo (S2), el barco que arrastra los cañones y el streamer se

mueve y la onda reflejada se recogerá de la siguiente manera:

Figura c



Sísmica de reflexión 17

De la figuras b y c se obtiene que el punto 3 donde se reflejan las ondas

contendrá el registro del hidrófono 0 (g0) del tiro S1  y el del hidrófono 2 (g2) del tiro

S2. Este punto corresponde a la vertical del 3 (CDP3), y es  muestreado por un grupo

de trazas procedentes de distintos offsets (distancia emisor-receptor, distancia entre

My  t (gi)).

En definitiva, la geometría del CDP quedará como sigue en la Fig. 2.1 :

Figura 2.1  Geometría del CDP: el mismo punto M ó CDP está muestreado por

distintas parejas de tiros (Si) y receptores (Ri).

El aspecto de un CDP antes del stack será  análogo al de un disparo. En un

disparo, cada traza muestrea un punto diferente del subsuelo, mientras que en un CDP

cada traza muestrea n veces el mismo punto del subsuelo. Al número de trazas que

componen el CDP se le denominará fold (cobertura).

El motivo de generar el CDP en la sísmica multicanal es el de sumar (stack),

convenientemente corregidas, todas las señales que pertenecen a un CDP (y que

corresponden, pues, al mismo punto físico del terreno) con la intención aumentar la

relación señal/ruido. No obstante, para poder sumar las trazas correctamente es

necesario corregir previamente los tiempos de llegada de las reflexiones  debidos a las

variaciones de distancia entre los pares disparos-hirdrófonos. Esta corrección se

denomina NMO, y para aplicarla es necesario conocer la velocidad del medio en que

se propagan. Si colocamos las trazas que forman un CDP  veremos que guardan una

forma hiperbólica.



18 Capítulo 2

Una vez seleccionada la velocidad para corregir las trazas se pueden sumar las

amplitudes de todas ellas obteniendo una única traza para cada CDP con la

consiguiente amplificación de la señal y reducción del ruido aleatorio. De este modo,

tendremos una imagen cuyas coordenadas son doble tiempo de recorrido en la

ordenada y distancia en la abcisa.

Hasta ahora el modelo que se ha tenido en cuenta ha sido el de capas plano

paralelas. La realidad estructural de la Tierra es bien distinta, observándose desde

planos inclinados, fallas, anticlinales, etc., por lo que tendremos efectos como

difracciones propias o adyacentes a nuestro perfil. En la Fig. 2.2 puede observarse que

la señal registrada de un punto aislado, por ejemplo, produce una difracción que habrá

que colapsar en nuestro modelo en 1 sólo punto.

Estructuras geológicas                                          Secciones temporales

Figura 2.2: Efectos geométricos en algunas reflexiones. A la izquierda estructuras

geológicas; a la derecha como quedarían los estratos en las secciones sísmicas en

doble tiempo.

anticlina

Reflexión en 1
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Esta relocalización se denomina migración, que no es otra cosa que posicionar

los reflectores buzantes (no planos) en su posición correcta, en lugar del punto medio

entre disparo-geófono.

Una vez aplicadas esta serie de correcciones mencionadas, se está en

disposición de mejorar la señal, eliminando por ejemplo las reflexiones múltiples que

van desde las primarias del agua (fondo marino) hasta reflexiones mas profundas. De

entre todas ellas, las más energética es la que procede de la discontinuidad aire-agua

donde parte de la energía retorna a la superficie y parte de nuevo al fondo marino

produciendo una segunda reflexión que es captada por los sensores (Fig. d).

             Figura d: Onda reflejada dos veces en el mismo estrato

Estos efectos no siempre son fáciles de detectar ya que la señal  (múltiple) llega

al sensor con un tiempo doble, o triple respecto de las primeras llegadas, y con una

amplitud y frecuencia similares, puede coincidir con las llegadas de estructuras de

interés.

2.3 Pasos del procesado

En este apartado describiremos con más detalle cada uno de los pasos del

procesado realizados en los perfiles. Este trabajo ha sido llevado a cabo en estaciones

de trabajo (work stations) del tipo IBM Risc System/6000 con el software comercial

Promax de Landmark Graphics Corporation (versiones 5.0,6.0 y 7.0b). Para el dibujo

de las distintas secciones se ha utilizado el software de dibujo SDI, de System

Development Inc.
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2.3.1 Lectura de los datos

Lectura de los datos en formato SEG-D (Society of Exploration Geophysicists)

previamente demultiplexados. El demultiplexado convierte los datos secuenciales en

tiempo en datos secuenciales en trazas (todos los datos del primer hidrófono antes que

los del segundo),  que son lo que forman el sismograma. Así pues, la adquisición de

datos de sísmica de reflexión multicanal se realiza en coordenadas de fuente-receptor o

shot-gathers.

Los datos están grabados en formato SEG-D 8015,0015 (2.5-byte binary

exponent) demultiplexado. Cada registro está formado por dos cabeceras, una global

para el registro completo y otra individual para cada una de las trazas. Esta

información es fundamental para la introducción de la geometría del dispositivo de

adquisición que se realizará más adelante y que servirá para la construcción de los CDP

gathers.

2.3.2 Análisis frecuencial

El análisis frecuencial es fundamental para el estudio de las señales y, en

particular, de las ondas sísmicas. Existen dos razones importantes para realizar este

análisis: la primera, es la distinción según su rango de frecuencias de las diferentes

componentes de la señal, y la segunda el amplio abanico de algoritmos para trabajar en

este dominio.

Una vez realizado el análisis frecuencial se pueden realizar distintos tipos de

filtrados. Por conveniencia el filtrado de datos en sísmica, se realiza en el dominio de

las frecuencias ya que se trata de una simple multiplicación en lugar de una

convolución en el dominio temporal (en sísmica, filtrar es prácticamente sinónimo de

una multiplicación del espectro de un sismograma en el dominio de las frecuencias.

Igualmente, la convolución en el dominio frecuencial es equivalente a la multiplicación

en el dominio temporal (Bracewell, 1965).
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Matemáticamente la representación de una traza sísmica en el espacio de

Fourier (frecuencias) puede describirse perfectamente mediante una suma de

sinusoides, cada una de las cuales contiene una, frecuencia, fase y amplitud

determinada. En el procesado de sísmica multicanal esto resulta muy útil pues es la

razón última para eliminar ruido e incrementar la relación señal/ruido. La transformada

de Fourier constituye la base para el análisis y cálculo de dicho tratamiento sísmico.

Así, de manera sucinta explicaremos los pasos esenciales para convertir la señal

desde el dominio temporal al dominio de frecuencias.

Dada una función temporal x(t), como es el caso de una señal sísmica, su

transformada de Fourier se define como:

dtetxx ti∫
∞

∞−

−= ωω )()( (2.1)

donde ω es la frecuencia angular.

La transformada inversa que nos permitiría pasar de x(ω) a x(t) tiene la

expresión:

ωω ω dextx ti∫
∞

∞−

= )()( (2.2)

donde se deduce que la transformada de Fourier es la descomposición de una señal

continua como superposición de señales armónicas elementales.

x(w) es una función compleja, por lo que podemos distinguir una parte real y

una imaginaria

x(ω) =xr(ω) + ixi(ω) (2.3)
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cuyas expresiones serán:
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Consideremos ahora en lugar de una función continua, una función discreta como es el

caso de una traza sísmica. En general, la podremos expresar como una serie de

infinitos términos de la forma:

∑ ∆−=
j

j tjtxtx )()( δ  (2.6)

donde 




≠
=

=
0,0

0,1
)(

t

t
tδ y  ∆t la discretización (muestreo) de la señal.

Substituyendo esta expresión en la transformada de Fourier se obtiene:

tji

j
j exx ∆−∑= ωω)( (2.7)

Finalmente si consideramos funciones de dos variables como es el caso de la

sísmica multicanal, una espacial y otra temporal, la transformada de Fourier

bidimensional se define como:

∫ ∫
∞

∞−

∞

∞−

−= dxdtetxPkP txxki
x

)(),(),( ωω (2.8)
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donde se pasa del dominio espacio-temporal al número de onda-frecuencial.

Para el caso discreto, la anterior fórmula sería:

∑∑ ∆−∆=
j m

tjxmxki
jmx ePkP )(),( ωω (2.9)

El primer filtrado (frecuencial) en nuestros datos lo haremos para los límites de

frecuencia esperados según nuestro experimento sísmico (filtro para eliminar

frecuencias í < 5 Hz y í > 62.5 Hz. Este efecto se denomina  aliasing temporal, y es

consecuencia de que la señal sísmica está discretizada a intervalos constantes (4 ms).

 En general, dado un intervalo de muestreo determinado la máxima frecuencia

que puede ser recuperada de nuestro registro es la frecuencia de Nyquist (Yilmaz Ö,

1988):

 
t

f Ny ∆
=

2
1

, (2.10)

 

 donde ∆t es el intervalo de muestreo

 

 En nuestro caso (∆t=8ms),

 

 Hzf 5.62
10*8*2

1
3

==
−

(2.11)

 

 Ilustraremos este fenómeno del aliasing temporal con la Fig. 2.3
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 Figura 2.3 Ilustración del efecto del aliasing temporal. En la figura superior la señal

original en trazo continuo puede reproducirse con el muestreo (∆t) mediante

asteriscos. En la figura inferior, la discretización da una onda en trazo discontinuo

que no reproduce la señal original (en trazo continuo), de más alta frecuencia.

 

 Para el intervalo de muestreo (∆t) considerado, en el caso superior de la Fig. 2.3 la

señal continua aparece reproducida con las marcas del muestreo (cruces) bien

recuperada mientras que en el caso inferior, cuando el muestreo es superior al de

Nyquist la señal recuperada se convierte en otra completamente diferente de frecuencia

aparente inferior a la original. Por lo tanto, dado un intervalo ∆t, no podremos tener

una frecuencia en nuestra señal superior a la de Nyquist, y si existe (la presencia de

frecuencias superiores que contaminan la señal digital se conoce como aliasing

frecuencial) será ruido y habrá que eliminarla. La forma de eliminarla será con un filtro

pasa-banda (filtro antialiasing) una vez realizado el remuestreo.

 El valor mínimo para reproducir una onda completa es ½ ë  (por ejemplo en la

cima y en el valle) y es de aquí de donde se deduce el factor ½  de la frecuencia de

Nyquist de la ecuación 10.
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 Un fenómeno que hay que tener en cuenta cuando se diseña un filtro es el de

“ringing”. Dado un filtro ideal pasobanda cuadrado en el dominio de las frecuencias, su

transformada de Fourier en el dominio temporal es la de una función sinc (seno del

argumento/ argumento), como se muestra en la Fig. 2.4 . Esto hace que si aplicamos el

filtro a nuestra señal temporal registrada tengamos una respuesta oscilatoria a cada

lado (reverberaciones temporales) del pico principal que buscamos al filtrar.  Es decir,

añadimos una oscilación no deseada.  Este fenómeno llamado ringing ocurre siempre

que las pendientes del filtro son muy fuertes.  Para disminuir este efecto a niveles

aceptables, las pendientes deben reducirse de alguna manera. En la práctica, una

solución es diseñar el filtro como en la Fig. 2.5, es decir, en lugar de cuadrado,

trapezoidal.

 

 

 

 

 

 Figura 2.4 : Arriba, el espectro de amplitudes de un filtro pasobanda ideal. Abajo, la

respuesta equivalente en el dominio temporal. Notar las oscilaciones (ringing) a cada

lado del pico central causadas por las pendientes fuertes en el espectro de

amplitudes.

 

 



26 Capítulo 2

 

 

 Figura 2.5: Arriba, el espectro de amplitudes de un filtro pasobanda típico. Abajo, la

respuesta equivalente en el dominio temporal. Notar la disminución de las

oscilaciones fuera del pico central como resultado de unas pendientes más suaves.

 

 Después de lo tratado anteriormente, en nuestros datos hemos utilizado un

filtro pasabanda trapezoidal especificado mediante las 4 frecuencias de esquina como el

de la Fig. 2.5. El filtro ha sido aplicado durante el tratamiento de la señal en dos etapas

bien diferenciadas. En primer lugar, durante el procesado “pre-stack”, que es el caso

que nos ocupa ahora, en el que se ha empleado un filtro de banda ancha (es decir, con

todas las frecuencias hasta la de Nyquist) con el fin de conservar todas las frecuencias

de interés. Más tarde, en una segunda etapa, ya durante el procesado “post-stack”,

aplicaremos este tipo de técnica con parámetros mucho más específicos y considerando

variaciones laterales y en profundidad, con el objetivo de mejorar la relación

señal/ruido de la sección sísmica final.

 

 El filtro empleado se especifica mediante las 4 frecuencias que corresponden a

las esquinas del trapezoide (F1,F2, F3 y F4). Para una frecuencia F, con un sencillo

cálculo de la ecuación de una recta en el gráfico 2.5, tendremos:

 F<F1 Filtro=0

 F1<F<F2             Filtro= (F-F1)/F2-F1)

 F2<F<F3 Filtro=1                          que en nuestro caso es 5-9-58-62.5 Hz

 F3<F<F4  Filtro=(F-F4)/(F3-F4)
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2.3.3 Edición de trazas

En este punto se realiza una visualización de los shot-gathers o conjunto de

registros de todos los sensores (los 96) para cada tiro de manera individual. El objetivo

es aumentar la calidad de los datos iniciales para obtener mejores resultados en etapas

posteriores y para ello se eliminarán las trazas que contengan un alto nivel de ruido,

algunas de las cuales se repiten en todos los tiros lo que es síntoma de un

funcionamiento defectuoso (una sola frecuencia o polaridad invertida) de un canal en el

streamer,  o bien por un exceso de ruido, o simplemente ausencia de señal, todo ello

debido a errores en el dispositivo de registro (Fig. 2.6).  En nuestro trabajo los canales

31,70,93,95 y 96 han sido eliminados de manera general a lo largo de todos los

perfiles. Detalles más concretos serán especificados perfil a perfil.

Figura 2.6 a) Shot-gather número 887 correspondiente al perfil marino 201 antes (a)

y después (b) del remuestreo, la edición y el filtrado paso banda.
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Figura 2.6 b) Detalle de los tres primeros segundos bajo el fondo oceánico del tiro

887 del perfil 201 antes y después del remuestreo, la edición y el filtrado pasobanda.

En la figura de la derecha se observa la mejora de la calidad de los datos.

2.3.4 Corrección de la atenuación energética

Las señales sísmicas sufren una atenuación a medida que se propagan por el

interior de la Tierra debido fundamentalmente a dos factores: divergencia esférica y

absorción de la energía.

La divergencia esférica del frente de ondas es consecuencia de considerar la

fuente sísmica como un foco puntual que genera ondas esféricas. Para un medio

homogéneo la amplitud de la onda decae como 1/r, donde r es el radio del frente de

onda. En el caso de un medio estratificado la amplitud decrece como 1/(v2
rms(t) *t

(Newman, 1973) , donde t es el tiempo doble y v2
rms es la velocidad cuadrática media.

Por tanto es necesario realizar una primera estimación de las velocidades de cada zona

al aplicar la función que compense el efecto de la atenuación sufrida.
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El efecto de la absorción de la energía implica una variación en el tipo de

frecuencias a medida que la onda progresa hacia el interior de la Tierra. Esta absorción

o atenuación se explica debido al comportamiento anelástico de las rocas, es decir, la

energía del frente de ondas se convierte en calor y movimiento de las partículas. La

atenuación puede expresarse mediante un decaimiento exponencial según una ley:

)/(
)0()( QfteAtA π−= , con f la frecuencia y Q la energía perdida en cada periodo

que realiza la onda.

En la expresión anterior se puede ver fácilmente como las altas frecuencias son

atenuadas más que las bajas.

2.3.5 Introducción de la geometría

La geometría del experimento, es decir la distancia fuente-receptor, dirección

del perfil, distancia entre receptores, permite construir los CDP o puntos de reflexión

común, (Fig. 1).

La cobertura (fold) media en este trabajo ha sido de 24 trazas por CDP. Se

habla de cobertura media puesto que en los extremos del perfil este número es

lógicamente inferior (dado que hay menos canales que han registrado el punto de

reflexión común), además hay que considerar la eliminación de trazas erróneas lo que

ocasiona una menor cobertura o fold.

La técnica de perfiles de sísmica de reflexión está diseñada para obtener

reflexiones en profundidad en un mismo punto denominado CDP (ver inicio Cap 2),.

En realidad, hablar de punto de reflexión común no es estrictamente correcto ya que

éste únicamente existiría si se dispusiera de una geometría plana y regular. En la

práctica y con geometrías diferentes, se habla de zona de reflexión común o intervalo

(bin en inglés). En el caso de sísmica de reflexión multicanal en perfiles rectilíneos, se

puede suponer que las reflexiones se localizan en un entorno o intervalo de un punto

común.
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En resumen, para el paso de shot gathers (Fig. 2.7 a) a CDP gathers (Fig. 2.7b)

es necesario la introducción de la geometría del experimento, pues es la única manera

de conocer cuáles son las trazas de los diferentes tiros que registran un mismo punto

del subsuelo y cuya información redundante, la utilizaremos para aumentar la relación

señal/ruido.

Figura 2.7 a) Ejemplo de shot gather o tiro (Si) recogido por los diferentes canales

del streamer (Ri). b) Esquema de un CDP gather, o todos los tiros (Si) que se reflejan

en el mismo punto M y que son captados cada uno por el receptor correspondiente

(Ri).

2.3.6 Correcciones dinámicas. Análisis de velocidad y Normal Moveout (NMO)

Las correcciones dinámicas resuelven las diferencias en el tiempo que existen

en las trazas sísmicas que forman parte de un CDP debido a las distintas distancias

existentes entre punto emisor y receptor. Ello permite que todas las trazas sean

equivalentes, y por tanto poder sumarlas (stack). En realidad,  serán todas
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equivalentes a la que obtendríamos si la distancia entre fuente y receptor fuese nula, es

decir, la explosión y el receptor en el mismo punto. A esta corrección se le llama

Normal Moveout (NMO) y su nombre es muy gráfico ya que lo que se observa al

realizar la corrección es un movimiento perpendicular a la superficie de los reflectores

hacia arriba. Esta etapa el procesado es una de las más delicadas (y que más tiempo

consume al operador) ya que nos llevará al posicionamiento final de los reflectores a lo

largo del perfil.

Figura 2.8: Esquema de la trayectoria de rayos entre un emisor (E) y un receptor (R)

para un medio de una capa (izquierda) y de N capas planoparalelas (derecha).

Para el caso más simple de una capa horizontal (Fig. 2.8 a) , el tiempo t(x) que

tarda la señal en llegar desde el punto emisor E al punto receptor R es:

2

2
2 )0()(

v
x

txt t += (2.12)

donde 
v
h

t
2

)0( = , que es el tiempo que tarda una onda con incidencia vertical en el que

el receptor está en la misma posición que el emisor.

La corrección dinámica (∆tNMO) vendrá dada por la diferencia entre t(x) y t(0):
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Se puede observar que la corrección depende de la velocidad del medio (v), a

parte de la profundidad del reflector (h) y del offset (x).  Esto hace que sea necesario

estimar las velocidades del medio, como se explicará más adelante.

Tras aplicar la corrección, el tiempo t’(x) que utilizaré en mi stack será

[ ] )0()0()()()()(' ttxtxttxtxt NMO =−−=∆−= , distancia entre fuente y emisor nula.

La expresión de la corrección ∆tNMO se complica enormemente cuando aumenta el

número de capas.

Para un medio formado por N capas horizontales, cada una de ellas con una

velocidad (v1,v2,v3,…,vn) y espesor determinados (Fig. 2.8b), consideraremos los rayos

desde la fuente E hasta el receptor R, con el offset x y el punto medio D. La ecuación

para el tiempo de recorrido fue derivada por Taner y Koehler (1969) como:

t2(x) = C0 + C1x2 + C2x4 + C3x6 + …, (2.14)

donde C0 = t2(0), C1 = 1/v2
rms, y C2, C3,… son funciones complejas que dependen del

espesor de las capas y de las velocidades.

La velocidad vrms  bajo el reflector donde el punto D está situado se define

como:

)0(
)0(

1

1

22
i

N

i
irms tv

t
v ∆= ∑

=

,

donde  ∆ti es el doble tiempo de recorrido en la vertical de la capa i con ∑
=

∆=
i

k
ktt

1

)0( .

En sísmica de reflexión las profundidades son generalmente mucho mayores

que los offsets considerados por el propio diseño del experimento (en otras palabras,

se usan x pequeñas en comparación con las profundidades de las capas, cosa que no

sucederá en sísmica de refracción, donde precisamente se buscan distancias de

centenares de kilómetros en los geófonos desde el punto de tiro). Esta aproximación
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hace que podamos truncar la ecuación 14 para potencias superiores a x2 y cambiando

el coeficiente C1 por su valor se obtenga:

2
,

2
22

10
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n )0(xC  C  (x)t

nrms
n v

x
t +=+= (2.15)

y por lo tanto la corrección dinámica vendrá dada por:
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nnNMO t
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x
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Si comparamos las ecuaciones para una capa y para N capas vemos que son del

todo análogas exceptuando que la velocidad requerida para la corrección NMO

 en el segundo caso es la velocidad cuadrática media. Lo cual significa, además, que

gráficamente los dos casos nos darán hipérbolas en una representación de CDP gathers

con el tiempo. En general, para llevar a cabo la corrección dinámica es necesario

conocer la velocidad cuadrática media en cada uno de los reflectores a corregir. Esto

se ha hecho mediante dos métodos alternativos y que pueden ser complementarios, el

análisis de semblanza (Fig. 2.11) y el análisis mediante stacks a velocidades constantes.

 

 Antes de entrar de lleno en estos dos métodos, finalizaremos la discusión de la

aproximación asumida al cortar la expresión del tiempo de recorrido de la onda para un

medio estratificado en el segundo orden,  comparando un CDP generado con 4 capas y

calculado según las ecuaciones totales, con trazado de  rayos de Grant y West ,1965 y

basado en la Fig. 2.8 b con el modelo de velocidades de intervalo estándar de la Fig.

2.10 con el que nos da un modelo con velocidades rms (Fig. 2.9).  Se ha cambiado el

segundo, tercer y cuarto evento en el modelo estratificado por una capa con velocidad

rms de 2264 m/s, 2533m/s y 2806m/s respectivamente. Se puede comprobar tras una

inspección bien precisa, que sólo a partir de los 3 kms se pueden apreciar pequeñas

diferencias. Esto implica la buena aproximación que hemos realizado al considerar

offsets pequeños si además tenemos en cuenta que los streamers típicamente rondan

longitudes de 3 kms.
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 Figura 2.9:a) CDP gather sintético con el perfil de velocidades de intervalo de la

Fig. 2.10 para un modelo estratificado de 4 capas; b),c) y d) CDP gahers derivados

de velocidades rms (indicadas encima de cada caso), asociadas con el segundo,

tercer y cuarto reflector desde el primero –que simula la capa de agua- (figura

adaptada de Yilmaz, 1988).

 

 

 

 

 

 Figura 2.10: Función de velocidades usada para generar el CDP  gather de la Fig.

2.9.
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1. Análisis de velocidad mediante semblanza

Como se ha visto, las reflexiones de cada CDP están representadas por una

función hiperbólica  que describe el tiempo t(x) que tarda la señal desde el punto

emisor al punto receptor. Cada hipérbola corresponde a una reflexión y tendrá  por

características t(0) y vRMS. Para realizar la corrección de NMO necesitaremos buscar

esa velocidad de RMS y así conseguir que los reflectores a lo largo del offset frente al

doble tiempo de recorrido (típica representación de un CDP antes de la suma) queden

alineados para poder sumarlos.

La técnica del análisis de semblanza o coherencia consiste en la realización de

un estudio de la coherencia lateral de la señal para diferentes trayectorias hiperbólicas

posibles. Los valores de la energía resultante para las diferentes estimaciones se

representan en un espectro de velocidades donde los máximos corresponden a las

reflexiones en cada CDP considerado (Fig. 2.11).

El propósito del análisis de velocidad es la obtención de picos que

correspondan a la mejor coherencia de la señal a lo largo de la trayectoria hiperbólica a

lo largo de toda la longitud del CDP gather. Se han popularizado en la historia de la

sísmica de reflexión varios tipos de medidas de coherencia, como por ejemplo, la

amplitud normalizada stackada, la correlación de la energía normalizada y sin

normalizar, pero la que finalmente se ha utilizado en los más modernos algoritmos es la

de semblance, que es la relación normalizada de energía (NE) entre la energía que sale

tras el stack y la energía antes de él :
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donde M= número de trazas del CDP, y ∑
=

=
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i
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1
)(, , el valor de la amplitud de stack,

con fi,t(i) el valor de la amplitud en la traza i, a doble tiempo de recorrido t(i).
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Recordemos que la ecuación del doble tiempo de recorrido (ecuación 2.15) era:

2/1
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2
2 )0()( 








+=

st

i

v

x
tit ,  vst la velocidad de stack.

Una vez se ha producido el análisis de semblance para cada reflexión se realiza

un estudio de la corrección de las hipérbolas hasta conseguir los reflectores alineados

(mediante la corrección NMO) utilizando para ello las velocidades que escogeremos

con el análisis de semblance (Fig. 2.12).  Este método consiste, en la práctica, en llevar

a cabo la corrección NMO en la computadora para toda la serie de velocidades RMS,

desde la más baja a la más alta que pueden ser encontradas en el área investigada. Si la

velocidad de corrección de NMO es la velocidad verdadera, el reflector aparece

horizontal; si la velocidad es demasiado alta, aparece inclinado hacia abajo; si es

demasiado baja, inclinado hacia arriba.

Figura 2.11: Representación de un análisis de velocidades utilizando la técnica de

semblance. Las trayectorias hiperbólicas que presentan mayor coherencia aparecen

representadas por máximos que indican las velocidades que hay que utilizar para la

corrección dinámica.
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Figura 2.12 : Ejemplo de un análisis de velocidades con la técnica de semblance

para el CDP 1404 de la línea 204. El panel de la derecha tiene en línea fina 15

perfiles de velocidades entre los cuales identificaremos las velocidades rms

resultantes del análisis (curva de trazo más oscuro) y su correspondiente perfil de

velocidad de intervalo asociado. En él vemos como las dos primeras velocidades

escogidas corrigen la hipérbola de la primera y segunda llegada y coinciden con el

espectro de semblanza en sus colores más oscuros, mientras que para el múltiplo, a

7000 ms,  el semblance nos indica una velocidad similar a la de la primera llegada

que no es, por tanto, la correcta. El panel de la izquierda contiene las 16 trazas que

componen el fold del CDP corregidas por NMO aplicando el perfil de velocidades

obtenido. El panel  del centro contiene un pequeño stack desde el CDP 1376 al 1433

realizado con el perfil de velocidades para ver la continuidad de los reflectores a lo

largo de la línea sísmica.
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2. Análisis con paneles de stack a velocidad constantes

Esta técnica consiste en realizar la corrección NMO y el stack para un conjunto

de CDP y para todos los tiempos con una única velocidad. El resultado es la

corrección de algunos de los reflectores para los cuales ya sabemos que ésa es la

velocidad correcta. Repitiendo la operación para diferentes velocidades y obteniendo

los diversos paneles donde observamos directamente el efecto que cada velocidad

produce sobre los reflectores en la sección sísmica sumada determinaremos las

velocidades para los diferentes tiempos (Fig. 2.13).

Figura 2.13: Ejemplo de un análisis mediante paneles de velocidad constante para

un intervalo de 30 CDP (cdp 14000-14030) de la línea 202. Cada panel representa

un stack obtenido con una velocidad única de corrección, que está marcada en la

parte superior,. En línea verde está marcada la velocidad rms escogida en algunos de

los reflectores más visibles. TWT: doble tiempo de recorrido (Two Way Travel time).
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Como consecuencia de las correcciones dinámicas se produce una distorsión de

la señal, especialmente para reflectores superficiales y para distancias grandes. Esta

variación en el contenido de las frecuencias es lo que se denomina “stretching” y se

cuantifica como:

)0(t

t

f
f NMO∆

=∆
(2.18) , donde ∆f representa el cambio de frecuencias.

La señal dañada debe ser eliminada para que en la suma de trazas el registro

resultante no quede distorsionado. Para ello, se realiza un corte o “mute” de las señales

no deseadas (distorsionadas por stretching) tal como se muestra en la Fig. 2.14.

Figura 2.14 : Ejemplo de corrección dinámica para los CDP:2800-2803 de la línea

203: a) CDP’s originales; b) CDP’s corregidos por NMO donde se puede observar el

cambio de frecuencias (stretching); c) CDP finales una vez aplicado el corte de las

señales distorsionadas.
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2.3.7 Deconvolución

El objetivo de la deconvolución es intentar eliminar los efectos que ejercen

tanto la fuente como el medio por el que se propagan las ondas sísmicas en la señal

temporal registrada.

La Tierra está compuesta por un conjunto de capas de diferente litología y

propiedades físicas. Sísmicamente los estratos se definen por sus densidades y las

velocidades de propagación de las ondas, o lo que es lo mismo, por la impedancia

acústica (producto de ambas magnitudes). El contraste de impedancias es la razón de

las diversas reflexiones que sufre la señal incidente. Asi, la traza registrada puede

considerarse como la convolución entre la fuente inicial que origina la onda y el efecto

que la tierra ejerce sobre la misma.

En un modelo simplificado podemos definir:

x(t) = w(t) * e(t) + n(t) (2.19)

donde :

x(t) = sismograma registrado

w(t) = impulso inicial (fuente)

e(t) = respuesta impulsional del medio

n(t) = ruido

*  = convolución

La respuesta impulso del medio es el registro que obtendríamos si el impulso

inicial fuese puntual (una delta de Dirac). El objetivo de la deconvolución es la

recuperación de dicha respuesta e(t) a partir del registro obtenido x(t). En otras

palabras, eliminar todos los efectos excepto la respuesta del terreno. Para ello se define

un operador a(t), que será el filtro, tal que al actuar sobre x(t) obtengamos e(t):

a(t) * x(t) = e(t) (2.20)
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Considerando un bajo nivel de ruido de fondo podemos suponer que la señal

sísmica se expresa como:

x(t) = w(t) * e(t) (2.21)

Substituyendo e(t) en esta última ecuación se obtiene:

x(t) = w(t) * a(t) * x(t) (2.22)

Cuando se elimina x(t) de los dos lados de la ecuación, resulta:

δ(t) = w(t) * a(t) (2.23)

donde δ(t) representa la función delta de Kronecker
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t

t
tδ (2.24)

con lo que el filtro operador a(t) queda

a(t) = δ(t) * w’(t) (2.25)

donde w’(t)  es la inversa de la onda sísmica.

Utilizando que la convolución en el dominio temporal es equivalente a la

multiplicación en el dominio de las frecuencias, pasamos la expresión anterior al

dominio de las frecuencias como

F(a(t)) = 1/F(w(t)) (2.26)

donde F indica Transformada de Fourier.
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Por lo tanto, conocida la fuente (w) podemos encontrar el operador idóneo

para llevar a cabo la deconvolución. En la práctica esto no es tan simple ya que w(t)

acostumbra a ser desconocido (a no ser que se tenga un hidrófono a la salida de la

burbuja de los cañones para conocer el impulso inicial)  por lo que tendremos que

recurrir a otras técnicas para deconvolucionar la señal sísmica.

Consideremos una traza sísmica cualquiera, resultado de la convolución de la

respuesta de la tierra por el impulso inicial creado por la fuente (Fig. 2.15), tal como

expresamos en la ecuación 2.21:

Figura 2.15: Representación de una traza sísmica o sismograma en términos de

convolución de la respuesta de la Tierra con un impulso inicial.

Si pasamos al dominio frecuencial con una transformada de Fourier (Fig. 2.16)

podemos constatar dos cosas: Primero, que las amplitudes del espectro de la traza

sísmica (sismograma) son muy similares a las amplitudes del impulso inicial (segundo y

tercer panel de la Fig. 2.16), mientras que el espectro de frecuencias correspondiente
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Figura 2.16: Espectro de frecuencias de la convolución de la respuesta de la Tierra

con la fuente que da como resultado el sismograma. El sismograma tiene la forma de

la fuente a gran escala.

a la respuesta de la Tierra es más parecido al espectro de una señal de tipo aleatorio.

De hecho, generalmente se piensa que las rápidas fluctuaciones observadas en las

amplitudes del sismograma (derecha de la Fig.2.16) son una manifestación de la

respuesta de la tierra al impulso (izquierda de la Fig.2.16), mientras que la forma básica

del sismograma se debe a la forma del impulso inicial (centro). En segundo lugar, que

si efectuamos la autocorrelación de los tres paneles, entendiendo la autocorrelación

como el producto de convolución de una señal por ella misma (Fig. 2.17) se observa

que la autocorrelación del sismograma es prácticamente igual a la de la fuente (o

impulso inicial de los cañones) -derecha y centro de la Fig. 2.17- allí donde la segunda

no es cero. Matemáticamente, la similitud entre las dos autocorrelaciones (sismograma

y fuente) sugiere que la respuesta de la Tierra tiene una autocorrelación que es más

pequeña en todo el tiempo excepto en el primer cero, o lo que es lo mismo, se puede

asemejar a una delta de Dirac en el origen.

Figura 2.17: Funciones de autocorrelación de la convolución. El sismograma tiene el

primer pico de la respuesta de la Tierra y el resto de la fuente.

En resumen, el sismograma tiene las características de la fuente ya que sus

autocorrelaciones y sus espectros de amplitudes son similares, exceptuando el primer

pico que lo consideraremos como el efecto de la respuesta de la Tierra.
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Estos dos hechos son la base de la deconvolución estadística, ya que resuelve el

problema del desconocimiento de w(t) al establecer las bases para la hipótesis de que la

reflectividad es un proceso aleatorio. Esta hipótesis implica que el sismograma tiene las

características de la fuente, es decir, su autocorrelación y espectro de amplitudes, o en

otras palabras, que podemos estimar la señal producida por la fuente (desconocida a

priori) a partir del sismograma.

Así, en la práctica, se realiza la autocorrelación del sismograma obtenido en

nuestro experimento y definiremos un primer intervalo temporal (desde el cero hasta el

primer pico incluido) que asociaremos a la respuesta de la Tierra y que no debe ser

modificado, y un segundo intervalo correspondiente al efecto del impulso inicial que

igualaremos a cero para corregir el efecto de la fuente. Al primer intervalo se le llama

distancia de predicción o retraso (lag) y al segundo, longitud del operador.  Un

operador de longitud n y retraso α desvanecerá la energía predecible cuyo periodo esté

entre α y α+n unidades de tiempo, de forma que la función de autocorrelación de la

salida de dicho operador tenderá a cero entre α y α+n (eliminando el factor fuente).

Un ejemplo de la aplicación de esta técnica de deconvolución predictiva es la Fig. 2.18.

Figura 2.18: Dos ejemplos de deconvolución predictiva. La primera de las flechas

indica  α y la segunda  α+n. En a) y d) tenemos la autocorrelación inicial para una

traza cualquiera. En b) y e) el resultado de anular la señal entre las dos flechas
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(filtrar). c) y f) son los filtros necesarios para la eliminación. El ejemplo superior

eliminaría únicamente la primera llegada, mientras que el inferior podría servir para

la primera llegada más un múltiplo (modificada de Hatton y otros, 1988).

2.3.8 Migración

La migración corrige reflectores inclinados hacia su verdadera posición y

colapsa difracciones, dando como resultado una mayor definición como es en el caso

de planos de fallas. Puede darse el caso de un reflector inclinado que aparezca

desplazado de su localización real, de superficies cóncavas como convexas o incluso de

tamaños diferentes (Fig. 2.19). No es necesario la existencia de grandes estructuras

complejas para garantizar la utilización de la migración de una sección sumada, sino

que se puede aplicar simplemente para eliminar interrupciones en la continuidad de un

reflector debido a difracciones. En este sentido, migrado sería sinónimo de

“correctamente posicionado” (Hatton, 1988), o mejor dicho, “reposicionado”, ya que

para posicionarlo exactamente se debería conocer v(x,y,z) en todos los puntos de

nuestra sección sísmica, cosa realmente absurda puesto que si se llegase a conocer

v(x,y,z) en todos los puntos el problema de la sísmica ya estaría resuelto de entrada.

Figura 2.19: Registro de tipo a) “bow tie” obtenido en la superficie de la tierra

(plano x-t) originado por un sinclinal en el plano x-z  y b) respuesta mayor en el

plano x-t  de un elemento menor en el x-z (modificadas de Stolt y otros, 1986).
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Los datos registrados en sísmica pertenecen al plano x-t, mientras que la

sección geológica se puede describir como función de x y de z. Para un modelo

unidimensional de Tierra con velocidad constante (v) puede pasarse de una a otra

simplemente con la transformación t=2z/v, con t el tiempo doble de recorrido pero

para un modelo de velocidad que varía lateralmente no existe una relación biunívoca

entre t y z. La migración en 2-D es un proceso matemático por el que, a partir de una

superficie bidimensional (x,t,z=0) se cartografía la superficie (x,t=0,z) como se ve en la

Fig. 2.20

Figura 2.20: Ejemplo de funcionamiento de la migración para una fuente puntual en

la tierra (plano x-z). El proceso de migración cartografía la respuesta hiperbólica

registrada en la superficie (plano x-t) de vuelta al plano x-z. (Fig. modificada de Stolt

y otros, 1986).

Las razones por las que se migran las secciones sísmicas son muchas. Se

pueden enumerar las más importantes:

1. La migración muestra los reflectores con pendientes en su verdadera

posición.

2. Puede eliminar efectos de la curvatura del reflector.

3. Puede colapsar y focalizar difracciones provenientes de fallas y otras

discontinuidades.
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4. La migración en profundidad puede eliminar distorsiones debido a

varaciaciones laterales de la velocidad.

5. Mejora la continuidad, coherencia y resolución de los reflectores.

6. Recupera la estratigrafía colapsando difracciones y delineando fallas.

El objetivo de la migración es obtener una sección sumada que representa una

sección geológica en la misma dirección de la línea sísmica. Idealmente, querríamos

tener una sección en profundidad de la sección. Sin embargo, la sección migrada es

comúnmente mostrada en tiempo doble de recorrido. Una de las razones es la falta de

control de las velocidades en sísmica para realizar una buena conversión de tiempo a

profundidad  Otra  razón es que a la hora de interpretar se prefiere muchas veces tener

tanto la sección stackada como la migrada en doble tiempo para compararlas. El

proceso de migración que produce una sección en doble tiempo de recorrido se llama

time migration.

Cuando los gradientes laterales de velocidad son muy altos la migración

temporal no produce un buen resultado en la imagen final ya que se obtienen

sobremigraciones, lo que gráficamente serían reflectores en forma de ∪ . Deberemos

aplicar entonces la migración en profundidad o depth migration . El típico caso para la

migración en profundidad sería el de diapiros de sales, topografía irregular del suelo

oceánico, etc., casos en los que el carácter de las estructuras es tridimensional. En

realidad, una sección sísmica  es la respuesta de una superficie 3-D en un plano 2-D.

De hecho, un análisis 2-D  no debería ser válido para este tipo de estructuras.

El resultado final de las operaciones de procesado descritas anteriormente a la

migración es, normalmente, una sección temporal sísmica a zero-offset como ya se vio

en el apartado 2.3.6 de las correcciones dinámicas. Es decir, se asume que una traza

resultante de un CDP stack es equivalente a la señal que sería registrada en un

hipotético experimento en el cual emisor y receptor están precisamente en la misma

posición (de aquí, zero-offset). Esto es lo que se llama “Exploding Reflector Model” o

modelo ERM. La traza es dibujada verticalmente en la sección y entonces

inevitablemente cualquier evento reflejado aparecerá verticalmente bajo la posición
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fuente-receptor a pesar de la verdadera posición de la interfase.  Cuando una sección

sísmica es migrada, se usa una teoría de migración aplicable a este tipo de datos

registrados con una fuente y un receptor coincidentes (zero-offset), o lo que es lo

mismo, aproximamos la sección de stack a su sección equivalente de offset nulo.

Para obtener secciones sísmicas de offset nulo podemos pensar en dos

esquemas de registro diferentes. Uno, sería mendiante una pareja fuente-receptor que

se desplazara a lo largo de la línea manteniendo una distancia nula entre ellos a lo largo

de todo el experimento, algo que no es rentable en la práctica. Otro esquema que

produciría una sección de offset nulo sería imaginando las fuentes emisoras colocadas

sobre los reflectores y los receptores situados en las posiciones de cada CDP de la

línea. Si las fuentes explotasen al unísono emitiendo ondas que viajasen hacia la

superficie, la sección registrada que resultase de este modelo de reflectores explosivos

(EMR) sería bastante equivalente a la de offset nulo (b y d de la Fig. 2.21). Decimos

que sería “bastante equivalente” porque coincidiría exactamente en el caso de

velocidades constantes en cada una de las capas pero no en otro caso.  De acuerdo con

lo expuesto y con la Fig. 2.19, en la que en la parte de arriba se expone un stack típico

tras la corrección dinámica en la que las trazas se han convertido a distancia cero entre

emisor y receptor, y en la parte inferior el funcionamiento de un modelo EMR se puede

observar que el resultado conceptualmente es el mismo siempre y cuando las

velocidades no tengan variaciaciones laterales fuertes (Kjartansson y Rocca, 1979) ya

que los rayos entonces viajarían a través de estas variaciones dando otros tiempos de

recorrido, o lo que es lo mismo, el reflector en otra posición.

La principal diferencia entre la sección de offset nulo y la obtenida con el

modelo ERM es que mientras la primera está registrada en tiempo doble de recorrido

(de la fuente al reflector y de éste al receptor), la segunda está registrada con un solo

tiempo de recorrido (del reflector-fuente al receptor). Para hacer dos secciones

compatibles podemos imaginar que la velocidad de propagación del medio es la mitad

de la real. La importancia de los modelos ERM radica en el uso de un solo recorrido,

ya que matemáticamente significa el proceso de la migración a la mitad.
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Figura 2.21: Esquema sobre el funcionamiento del model ERM (figura modificada de

Stolt y otros, 1986): 1. Reposicionamiento de reflectores por fuentes;2. explosión a

t=0; 3. Mitad de velocidad de las rocas (o la mitad del tiempo de recorrido

observado).

Los principios matemáticos en los que se basa la migración son:

El principio de Clearbout, según el cual existen reflectores en puntos del

interior de la Tierra en los que una onda que viaja hacia la superficie coincida en el

tiempo con la primera llegada de una onda que viaje desde la superficie. Este principio

nos lleva a algoritmos en los que se extrapolan, hasta los puntos de interés, tanto el

campo de ondas emitido por las fuentes como el registrado por los receptores para

obtener un coeficiente de reflexión mediante la correlación de ambos.

El principio geométrico, que es en el que se basaban los primeros algoritmos,

según el cual los datos sísmicos normalmente forman una imagen discernible del

subsuelo incluso antes del proceso de migración. Esta imagen, aunque distorsionada

geométricamente, es predecible por la teoría de rayos.
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El principio de causalidad. Para entender mejor este concepto imaginemos una

fuente emisora enterrada en el subsuelo junto a un receptor, justo encima de un

receptor. En este caso, la reflexión aparecería en el registro sísmico para un tiempo

muy temprano. De hecho, podríamos medir la reflectividad en cualquier punto situando

una pareja fuente-receptor justo encima de éste y registrando para un corto periodo de

tiempo, eliminando así las contribuciones de otros reflectores. Dado un experimento

sísmico completo, en el que para cada disparo disponemos de muchos receptores y

para cada receptor de muchas fuentes, tanto las coordenadas de las fuentes como las

de los receptores pueden ser extrapoladas hacia el interior de la Tierra. Para los

receptores es idéntico al concepto de Clearbout. Para las fuentes es la disposición de

éstas, no la onda, la que se extrapola. Una vez que tanto la fuente emisora como el

receptor están situados sobre el punto de interés, la reflectividad viene determinada por

el campo de ondas a tiempo cero.

A partir de aquí y tomando como inicio la ecuación de ondas (ec.2.27) y la

ecuación del campo de ondas sísmicas registrado en la superficie de la Tierra

P(x,y,0,t), la migración calcula la posición e intensidad de los diferentes reflectores.
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(2.27)

donde P(x,y,z) es el campo de presión en función de las coordenadas cartesianas:

x, la dirección del perfil

y, la dirección perpendicular

z, la profundidad

t, el tiempo

v, la velocidad de propagación de las ondas compresivas

Hay múltiples maneras de realizar la migración de los datos sísmicos

distinguiéndose tres métodos principales: integrales, diferenciales y transformantes.
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Los métodos integrales, como el método integral de Kirchhoff usado en

algunos perfiles, cartografían los datos en la imagen migrada y calculan curvas de

tiempo de recorrido características de los puntos de difracción a través de las

hipérbolas. Permite obtener profundidades reales de los distintos reflectores como

salida además de ser capaz de acomodar variaciones laterales de velocidad.

Los métodos diferenciales utilizan soluciones por diferencias finitas de la

ecuación de ondas para estimar, de manera discretizada, el campo de ondas a

profundidades cada vez mayores a través de una serie de pasos. Permite trabajar en

muchos dominios como los espacios f-x, k-t, etc.

Los métodos transformantes cartografían los datos sísmicos en otros espacios

diferentes al x-t, donde el problema de la migración es más simple, utilizando la

transformada de Fourier y trabajando en el espacio f-k. Son métodos muy eficientes

pero el hecho de que las transformaciones sean operadores globales hace que tanto las

variaciones locales de velocidad, como el ruido, sean difíciles de acomodar.

Por último señalar que el proceso de la migración se efectúa en dos partes:

extrapolación y visualización (o imaging). En la extrapolación se reconstruye el campo

de ondas en profundidad a partir de los datos registrados en superficie. En la

visualización se utiliza algunos de los algoritmos y/o los principios antes descritos para

estimar la intensidad de las reflexiones de los datos extrapolados. Los métodos

diferenciales extrapolan primero y visualizan después, mientras que los transformantes

e integrales lo hacen todo en una sola operación.

2.3.9 Parámetros utilizados

Los distintos parámetros utilizados para la obtención de las secciones de stack

y migración de los perfiles 201, 202, 203, 204 y 205 se muestran en la Tabla II-I. Para

las distintas secciones del perfil entre Puerto Vallarta y Los Cabos (capítulo 9) hemos

utilizado los parámetros de la Tabla II-I hasta el stack y se ha substituido la migración

Kirchhoff por una migración Stolt a velocidad constante (velocidad del agua, 1500

m/s).
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3. Contexto Geodinámico y
Tectónico

Todas las generalizaciones son malas.
(Incluyendo ésta)

R.H. Grenier

Sólo cuando el último árbol esté muerto,
el último río envenenado,
 y el último pez atrapado,

te darás cuenta que no puedes comer dinero

Sabiduría indoamericana
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3. CONTEXTO GEODINÁMICO Y TECTÓNICO

3.1 Introducción

El contexto geodinámico y tectónico del margen oeste de México se engloba

dentro del régimen general de subducción de la placa oceánica del Pacífico bajo el

continente Norteamericano que se extiende, desde la boca del Golfo de California

(aprox. 20ºN) hasta Panamá (aprox. 10ºN).

Figura 3.1 Sismicidad (terremotos de magnitud mayor que 5.0 entre los años 1959-

2001, red IRIS: http://www.iris.washington.edu/) y límites de placas y placas actual en

el noreste del Pacífico. En la configuración presente la región noreste del Pacífico está

dominada por la enorme placa del Pacífico.
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El oeste mexicano comprende, de norte a sur, un margen transformante formado

por un conjunto de zonas de expansión. El conjunto de fallas transformantes destrales

son la continuación de la falla de San Andrés hacia el sur y bajo las aguas del Golfo de

California (o Mar de Cortés). Este enjambre de fallas de salto en dirección supone el

límite de las placas Pacífico-Norteamericana entre los 32ºN y los 23ºN. Al oeste del

Golfo de California, se localiza primero la península de Baja California, y al oeste de

ésta un paleomargen convergente cuya actividad cesó hace aproximadamente unos 10

Ma (Lonsdale, 1989). En el extremo meridional del Golfo de California, el rasgo

estructural más notable es la falla transformante de Tamayo, de 70 km de longitud

(Lonsdale, 1989), que conecta hacia el sur con la zona de acreción oceánica de la dorsal

Pacífico-Rivera (Pacific Rivera Rise, PRR). Esta dorsal confina el límite entre las placas

de Rivera y Pacífico, que se desarrolla entre los 23ºN y los 19ºN. El extremo SW del

PRR, o punto triple de Rivera es donde convergen la Placa de Rivera y del Pacífico

junto con la zona transformante de Rivera.  Algo más hacia el sur, la acreción de nueva

corteza oceánica marca el límite entre la Placa de Cocos y el Pacífico. Entorno a los

21ºN y al este de la placa Rivera se encuentra el extremo septentrional de la fosa

mesoamericana (Middle America Trench, MAT) que forma el margen convergente

activo del oeste mexicano. La fosa mesoamericana marca de norte a sur la zona de

colisión y subducción de la microplaca de Rivera y la placa de Cocos respectivamente

(Fig. 3.2).

La reorganización de los movimientos de las distintas placas litosféricas en la

zona ha supuesto una historia geodinámica muy compleja en los últimos 25 Ma. La

zona de estudio engloba básicamente cuatro  elementos claves: el golfo de California, la

placa de Rivera, la Fosa Mesoamericana (MAT) y la placa de Cocos.

Así, de manera simplificada, tres episodios fundamentales predominan en la

cinemática de placas hasta llegar a la configuración actual de las mismas. La sucesión

de los episodios se inicia partiendo de la antigua placa de Farallón que se fracturó y

evolucionó, primero, como la placa de Guadalupe (anomalía 7, 26 Ma; Mammerickx y

Klitgord, 1982) que posteriormente se segmentó en las actuales placas de Rivera y de

Cocos. Por otra parte, la posición relativa de la dorsal oceánica del Pacífico,

originalmente (12.5-11 Ma) situada en la dorsal Pacifico-Matematicos (ver Fig 3.2), se

propaga en dirección norte a lo largo de la actual dorsal Pacifico-Rivera y
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aparentemente queda desconectada del segmento sur (dorsal Pacífico-Matemáticos),

posteriormente  durante el mioceno-medio (6.5-3.5 Ma) sufre un cambio brusco (salto

en dirección) como consecuencia del desarrollo de la zona de fractura de Rivera,

situándose en su posición actual de la dorsal del Pacifico Este (EPR), al sur de Rivera

Fz. (Mammerickx y Klitgord, 1982).

Figura 3.2: Mapa de localización indicando los principales eventos tectónicos: placas

de Rivera y Cocos en subducción bajo la placa Norteamericana y zona de fallas

transformantes dentro del Golfo de California. La zona de estudio está marcada por el

recuadro. Las velocidades relativas de convergencia (cm/año) entre las placas

oceánica y continental se indican con las flechas (Pardo y otros, 1995). EPR: East

Pacific Rise; MAT: Middle America Trench; OFZ: Zona de Fractura de Orozco; TME:

Tres Marías Rise; EG:Graben de El Gordo.
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3.2 Marco geodinámico y geológico

El Golfo de California, con una anchura que oscila entre 100 y 150 km

(Lonsdale, 1989),  separa aproximadamente en dirección noroeste la península de Baja

California solidaria con el sur de California (USA) de la placa Norteamericana. La

segmentación del Golfo se produce como consecuencia de la maduración de cuencas

pull-apart, generadas tras cesar la subducción al oeste de la Península de Baja California

(12Ma), y la subsiguiente extensión este-oeste, marcada por un volcanismo alcalino-

basáltico y un sistema norte-sur de fallas extensionales (aproximadamente paralela a la

costa oeste de la futura Península). Esto ocasiona un adelgazamiento cortical paulatino,

que unido a la subsidencia de los sedimentos marinos del “proto-golfo”, (Lonsdale,

1989, permitió el acceso de las aguas del Pacífico a estas cuencas, como ocurrió en la

cuenca de Yuma con sedimentos del Mioceno Medio (Luchitta, 1979). Actualmente el

Golfo está formado por una serie de centros de expansión seccionados por fallas

transformantes (ver Fig. 3.3). También se localizan alineamientos de edificios

volcánicos, como sucede a la altura de la cuenca de Guaymas (27ºN, 111.5ºW),

asociados los más viejos a las fracturas surgidas en la extensión NE-SW que abrió el

Golfo de California en el Plioceno (5.3-1.8 Ma) y en corteza continental, y otros, los

más jóvenes, que se localizan perpendiculares a centros de expansión y en corteza de

tipo oceánico (Fabriol y otros, 1999).

 Se podría considerar el Golfo como una compleja zona de transición localizada

entre el sistema transformante continental de San Andrés, en el sur de California, y la

zona de acreción de corteza oceánica del East Pacific Rise. Por tanto, cualquier cambio

en la acomodación del movimiento de las placas Pacífica-Norteamericana tiene

trascendencia para resolver la respuesta mecánica de la corteza y la actividad sísmica

asociada dentro del Golfo y a lo largo del sistema de San Andrés.
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Figura 3.3 Placas tectónicas y provincias magmáticas más importantes de México.

IVS=Inland Volcanic Sequences; CPB=Faja Costera Plutónica (Coastal Plutonic Belt);

SMO=Sierra Madre Occidental; TMVB=Faja Volcánica Mexicana (Trans-Mexican

Volcanic Belt). En negro se destacan los afloramientos máficos de lavas del Mioceno

tardío. Abreviaturas: MAT=Trinchera Mesoamericana (Mid America Trench);

PRR=Dorsal Pacífico Rivera (Pacific-Rivera Rise). Datos de Martiny y otros, (2000),

Ferrari y otros, (2000) y Ruiz-Martínez y otros, (2000).
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La frontera entre las placas Norteamericana-Baja California se extiende desde la

boca del Mar de Cortés hasta la laguna de Salton, en California, y de allí continua a lo

largo del sistema de fallas de San Andrés hasta terminar en la placa de Juan de Fuca

(ver Fig. 3.4, Fig. 3.5, Fig. 3.9).

Dentro del Mar de Cortés encontramos segmentos de expansión escalonados,

seccionados por fallas transformantes, que en la zona más septentrional se encuentran

recubiertos por una importante cobertera sedimentaria, debido a los aportes

sedimentarios del Río Colorado (extremo norte). En este caso hay reportada, en la

Cuenca de Guaymas (Einsele y Kelts, 1982), una tasa de sedimentación de 1m/1000

años con una composición de limos de grano fino de turbiditas, no obstante  la

sedimentación puede incrementarse localmente en algún orden de magnitud (Lonsdale,

1989). Esta sedimentación en las regiones centro-norte y noroeste del Golfo llega a ser

tan notable que cubre la nueva corteza conforme se va generando, de manera que los

segmentos de expansión se localizan bajo importantes coberteras sedimentarias. La

sedimentación en el centro y sur del Golfo está dominada por la gran población de

plancton (el Golfo es una zona de cría de ballenas provenientes del ártico en busca de

aguas más cálidas y ricas en alimento para los ballenatos) que provee de una gran

cantidad de restos pelágicos, y del aporte de los ríos que drenan Sierra Madre a su paso

por el desierto de Sonora y Sinaloa, aunque muchos de ellos no sean permanentes.

Mucho menor es el aporte sedimentario de los ríos de la Baja California, cuya división

de aguas se encuentra muy cerca de la costa del Golfo.

En el límite entre el territorio continental, justo en los márgenes norte del Golfo

de California se localizan zonas geotérmicas – que son centros de expansión localizados

en grabens cubiertos por sedimentos- en el valle del Mexicali y el de Imperial

conectados por las fallas de Imperial y Brawley (ver Fig. 3.4).
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Figura 3.4  Extremo septentrional del Mar de Cortés y las últimas cuencas submarinas

(difíciles de identificar debido a los sedimentos del Río Colorado). La frontera continúa

en la falla de Cerro Prieto que une el Campo Geotérmico de Cerro Prieto con la

cuenca de Wagner para seguir más tarde por la Laguna de Salton y conectando con el

sistema de fallas de San Andrés (Fig. 3.5).

A partir de la zona de expansión localizada junto a la laguna (“Mar”) de Salton,

comienza la rama principal de la zona de fallas de San Andrés. Hasta aquí los

desplazamientos del límite de placas habían sido hacia al este (dirección entre un centro

de expansión y el siguiente hacia el Norte), causando la formación de centros de

expansión; ahora comienzan a existir desplazamientos hacia el oeste ocasionados por la

antiguo límite del continente, que producen enormes esfuerzos de compresión en la falla

transformante. Así, esta curva hacia el oeste da lugar a

1. la acumulación de esfuerzos que producen terremotos grandes pero

infrecuentes.

2. impide el movimiento a lo largo de la falla principal (la rama principal es

propiamente la falla de San Andrés) y propicia el movimiento de otras fallas, algunas de

ellas supuestamente abandonadas en el nacimiento del Golfo como las fallas de San

Isidro, San Benito y Tosco-Abreojos (Lonsdale, 1989).
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La falla de San Andrés abandona el continente cerca de los 40ºN , cerca del

punto triple donde comienza la placa de Juan de Fuca.

Figura 3.5 El límite entre las placas Pacífico y Norteamericana en California (USA)

continúa por la falla Imperial, a través de la zona de expansión de la laguna de Salton,

donde comienza la rama principal de la falla de San Andrés hasta aproximadamente los

40ºN de latitud, y se localiza el punto triple de la placa Juan de Fuca.

La existencia de la placa de Rivera cuyos límites están definidos por las zonas

de fractura de Rivera (RFZ) y Tamayo (TFZ), el EPR y el MAT, fue sugerida

inicialmente por Atwater (1970). Posteriormente, Bandy y Yan (1989) y Eissler y

McNally (1984) presentan datos que confirman que las placas de Rivera y Cocos son

independientes y tienen velocidades instantáneas distintas, de 2.0 cm/año (Pardo y

Suárez, 1993) y 5.2 cm/año para Rivera y Cocos respectivamente. Además, DeMets y

Stein (1990) concluyen que para ajustar el modelo global de movimientos NUVEL-1, la

única solución que verifica las tasas de acreción de corteza (extraídas de datos

magnéticos marinos en la zona transformante de Rivera) con los vectores de Euler (para
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las parejas de placas Pacífico-Norteamericana y Norteamericana-Cocos), es aquella que

resulta de considerar la placa de Rivera como cinemáticamente independiente.

La localización precisa del límite entre las placas de Rivera y Cocos no es

evidente, ya que no es posible asociarla claramente a ningún rasgo batimétrico (Eissler y

McNally, 1984; Mammerickx, 1984; Bourgois y Michaud, 1991). Se ha sugerido que el

graben de El Gordo podría ser parte de dicha frontera (Bandy, 1992) y que la unión más

oriental entre la RFZ y el EPR estaría localizada a ∼165 Km al oeste de la fosa

(Bourgois y Michaud, 1991).

Recientes datos de batimetría de alta resolución obtenidos durante la campaña

CORTES-P96 (Dañobeitia y otros, 1997)  han puesto de manifiesto la enorme

complejidad de la parte más oriental de la zona de fractura de Rivera y su conexión con

el segmento más septentrional del EPR, donde co-existen cortezas oceánicas

superpuestas.

En esta zona los acimut de la “fábrica” oceánica van desde 150º hasta 170º,

mostrando una cierta curvatura hacia el oeste, similar a la actual observada en el EPR.

Hacia el este (18º30’N; 104º50’W), el fondo oceánico muestra similares características

topográficas, pero la fábrica tectónica exhibe una consistente dirección N-S, que es muy

diferente a la observada a lo largo de la pared exterior de la fosa mesoamericana, que es

paralela al eje de la fosa. En la intersección, el fondo oceánico de la trinchera es entre

500-700 m más superficial que en el resto de la trinchera, y además la trinchera es más

estrecha. La presencia de corteza oceánica joven a lo largo de la pared externa de la

trinchera, reclama otra interpretación de la terminación hacia el norte del EPR, y nos

sugiere que el EPR alcanzó la trinchera y que posiblemente llegó a subducir bajo el

continente, antes de desarrollarse el complejo sistema de cortezas superpuestas

(overlapping) entre Rivera y el EPR.
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Figura 3.6 : Mapa batimétrico iluminado desde el oeste (datos del National

Geophysical Center, Institut Français pour la Recherche et l’Exploitation de la Mer y

CORTES-P96). Las líneas negras continuas son las alineaciones magnéticas de Cande

y otros (1989). Líneas discontinuas: Dorsal del Pacífico Este (EPR), Dorsal Moctezuma

(MSS). Al norte de 17º30’N , el eje del EPR cambia de dirección hacia el N-NO hasta

los 18º20’N, mientras que en la zona al este del EPR (area a) se encuentran unas

pseudofallas  con la forma de V simulando un aparente propagador del EPR.

Por otra parte, aunque la sismicidad relacionada con la subducción de la placa de

Rivera bajo el bloque de Jalisco es baja, se han documentado al menos seis grandes

seísmos (Ms>7.0) desde 1837, incluyendo el gran terremoto de Jalisco en 1932 (Ms=8.2)

(Eissler y McNally, 1984; Singh y otros, 1985). Esta evidencia contradice la hipótesis

de que la placa de Rivera subduce de manera asísmica (Nixon, 1982). Pardo y Suárez

(1993) concluyeron, en base a la relocalización de hipocentros de telesismos, que la

placa de Rivera subduce inicialmente con un ángulo de 10º a una profundidad de 20km

para incrementarse gradualmente a un alto ángulo de inclinación de ∼50º a
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profundidades mayores que 40km. Existen zonas similares en la tierra que nos

permitiría comparar la placa de Rivera con la placa Juan de Fuca, tanto en términos de

dimensión, edad (joven) del fondo oceánico, una lenta velocidad relativa y baja

actividad sísmica. En ambos casos, una vez las pendientes de las capas oceánicas se

desacoplan de la corteza continental  (∼40 km),  son similares dándose en la zona de

subducción de Cascadia ángulos de subducción de ∼50º (Crosson, 1992; Taber y Smith,

1985).

El polo de rotación de Rivera-Norteamérica para los últimos 3 Ma está

localizado muy cerca de la placa de Rivera (DeMets y Stein, 1990; Bandy y Pardo,

1994), lo cual produce variaciones rápidas en la dirección y velocidad relativa de

convergencia a lo largo de la trinchera, con valores entre 1.2 y 2.2 cm/a. La edad de la

litosfera oceánica en la trinchera es Miocena (9Ma) (Klitgord y Mammerickx, 1982).

Aunque esta podría ser menor si efectivamente el segmento norte del EPR subdujo bajo

México.

La placa de Cocos se forma a partir de dos dorsales diferentes: el EPR, que se

localiza al oeste del MAT y transcurre aproximadamente paralela a la fosa, y la de

Galápagos, perpendicular al MAT, en el Sur.  La expresión morfológica del contacto

entre los fragmentos de placas generados en el EPR y en el GSC está situado

ligeramente al este de la península de Nicoya, y es conocida como la zona de fractura

del Este de Nicoya (East Nicoya Fracture Zone, ENFZ) (Corrigan y otros, 1990).

Ambos sectores se diferencian en las propiedades morfológicas y físicas de la placa y la

pendiente continental. Al norte de la ENFZ, la placa de Cocos presenta un relieve

batimétrico poco importante, mientras que al sur de la ENFZ, las irregularidades

batimétricas aumentan de forma abrupta, hasta llegar al Cocos Ridge. Esta es la razón

por la que esta zona de fractura ha sido denominada en la literatura como rough-smooth

boundary (RSB) (Hey, 1977). Esta placa subduce bajo la placa Norteamericana con una

velocidad que aumenta hacia el sureste, a lo largo de la trinchera, de 4.8 cm/a cerca de

104.5ºW a 7.5 cm/a alrededor de los 94ºW (DeMets y otros, 1990).  La edad de la placa

de Cocos también varía a lo largo de la trinchera, con saltos asociados a zonas de

fractura siendo las más importantes las de Orozco (OFZ) y la de O’Gorman (OGFZ).

Sobre los 95ºW la dorsal de Tehuantepec (TR) intersecta la MAT. La litosfera oceánica

es más joven hacia el Noroeste del TR –10Ma- que la del sureste –25 Ma- (Couch y
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Woodcok, 1981). La placa de Cocos se originó en el Oligoceno Superior (29-24 Ma),

como consecuencia de la ruptura de la placa de Farallón a lo largo de una zona de

fractura preexistente (Hey,1977). Esta zona de fractura se corresponde con la Dorsal de

Galápagos actual (Canales y otros, 1997), que se inició hace unos 25 Ma (isocrona 6C).

La iniciación de esta dorsal determinó la divergencia N-S entre la placa de Cocos y la de

Nazca, que se ha mantenido hasta la actualidad (Hey, 1977).

El último elemento clave de la región es la fosa mesoamericana (MAT) cuyo

origen septentrional se puede situar en las Islas Tres Marías -sobre los 21ºN, cerca de la

boca del Golfo de California- extendiéndose hasta el suroeste de Costa Rica –Península

de Osa- resiguiendo toda la costa mexicana con una longitud de 3000km (Watkins,

1989) y una anchura sólo de 40 km alcanzando profundidades de 6.7 km en algunas

areas.  La zona de fractura de Tamayo (TFZ),  limita en la parte norte a la MAT y la

zona de fractura de Panamá en la parte sur. La dorsal de Tehuantepec (TR) separa la

fosa en dos segmentos, norte y sur, con características morfológicas y estructurales

diferentes. La parte norte, que es el objeto de este estudio, está rellenada por una serie

discontinua de sedimentos con un máximo de 625 m de turbiditas que recubren unos

200 m de sedimentos pelágicos y hemipelágicos, todo esto asentado sobre una corteza

oceánica del Mioceno (Watkins, 1989). Los límites de márgenes convergentes, como el

MAT, constituyen de por sí zonas complicadas con un alto relieve, deformación intensa,

grandes terremotos y muy a menudo volcanismo extensivo. Además, la estrecha

plataforma, la pronunciada pendiente cortada por cañones submarinos y la ausencia de

cuencas de antepaís han favorecido el transporte de grandes volúmenes de sedimentos

de gran tamaño dentro de la trinchera (Watkins, 1989). En la parte sur de la MAT,

donde limita la placa de Cocos con la NorteAmericana, Watkins y McMillen (1982)

calcularon utilizando la geometría del prisma de acreción delimitado por las líneas

sísmicas en los informes del DSDP (Deep Sea Drilling Project) Leg 66, situado cerca

de Acapulco, junto con los 21 cores que extrajeron de la zona, que para los últimos 10

Ma, cerca de un tercio de los sedimentos que han entrado en la trinchera han sido

acretados, otro tercio subducidos y el último tercio están en underplating causando el

levantamiento de la corteza continental y elevando el margen.

Por último, se ha observado la existencia de gases hidratados en las muestras

recogidas en el Leg 66 siempre en el prisma de acreción -entre la MAT y la corteza
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continental-, además de encontrar el típico aumento de velocidad en el techo de la capa

helada que sella los gases y el decrecimiento de velocidad , junto con la fuerte reflexión

negativa, que marca la existencias de éstos, formando el reflector Bottom-Simulating

Reflector (BSR). El estudio del BSR ha cobrado vida en los últimos años

fundamentalmente por dos razones, las dos relacionadas con el leve peso molecular de

las moléculas que lo forman: la primera, por ser un depósito de hidrocarburos –alto

contenido en metano (CH4)- y la segunda, por su contenido en CO2 y sus las

repercusiones en el efecto invernadero.

Un rasgo importante tectónico continental adicional en el sur de México es la

presencia de la Faja Volcánica Transmexicana (Trans-Mexican Volcanic Belt, TMVB),

una ancha cadena de volcanes alineados Pliocuaternarios (últimos 5 Ma) de ∼1000km

(Alva-Valdivia y otros, 2000) que cruza el sur de México de este a oeste sobre los 19ºN.

Típicamente en los arcos de islas o de montañas asociados con las zonas de subducción,

se suelen encontrar (en el caso que existan) volcanes alineados paralelamente a la

trinchera. Es el caso de México con la Faja Volcánica y la fosa Mesoamericana, pero

con la particularidad que sus direcciones no son paralelas. Esta faja volcánica se podría

comunicar, a través de los volcanes Chichón y Tacaná, con la línea de volcanes

centroamericanos paralelos a la fosa (Fig. 3.7). Los volcanes de la TMVB presentan

estructuras y composición química variables. El vulcanismo en la TMVB está

caracterizado por una variedad de edificios: estratovolcanes, conos monogenéticos,

calderas, domos y las secuencias volcánicas que forman esta cadena son calco-alcalinas,

a pesar de que en algunas zonas existe volcanismo alcalino, especialmente en el oeste de

México (Lur y otros, 1985; Allan y otros, 1991). Según Wilson (1989) en los márgenes

de placa destructivos, tanto arcos de islas como márgenes continentales, las cadenas de

estratovolcanes dispuestas sobre zonas de Benioff (aproximadamente 100 km por

encima de la capa que subduce) representan una de las más notables características en la

Tierra, con productos eruptivos que abarcan todo el espectro de concentraciones de SiO2

(desde basaltos hasta riolitas), aunque el magma más común eruptado sub-aéreamente

son las andesitas. Aunque esta generalización es aceptada por la comunidad científica,

en la actualidad numerosos artículos hablan de casos que no la cumplen, en concreto

Righter (2000) realiza una comparación entre el volcanismo de Cascades con el del

oeste de México como ejemplo de la diversidad composicional en los arcos

continentales y justificándola como el resultado de la fusión por descompresión
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(disminuye la presión, por ejemplo debido a un adelgazamiento cortical) de una

enriquecida o empobrecida astenosfera en elementos raros y/o elementos pesados.

Figura 3.7: Vulcanismo en la Faja Volcánica Transmexicana (TMVB) donde se

observa la conexión, a través de los volcanes de Chichón  y Tacaná, con la línea de

volcanes centroamericanos que son paralelos a la trinchera.

La historia tectónica del oeste continental de México se inicia con la creación de

la  provincia silícica de Sierra Madre Occidental durante el  Cenozoico (65-0 Ma) como

resultado del continuado volcanismo relacionado con la subducción de las placas del

este del Pacífico (principalmente Farallón) que se consumían bajo la placa

Norteamericana (Atwater, 1989). Ferrari y otros,  (2000) propone que también es en esta

época cuando se origina el TMVB siguiendo la dirección E-W y que la transición entre

la SMO y el TMVB acontece durante el Mioceno Medio y Superior (16-5.3 Ma) y

culminó con una progresiva rotación, siguiendo la dirección de las agujas del reloj, del

arco volcánico (Ferrari y otros, 1999). Sea cierto o no, la Faja Volcánica, que se inició
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en el Mioceno, ha presentado mayor actividad durante el Plio-Cuaternario y unos de los

rasgos más importantes, como ya se ha comentado, es que su orientación no es paralela

a la trinchera, sino oblicua con respecto al MAT en ∼16º de promedio (Pardo y Suárez,

1995). La razón por la cual sucede esto no es conocida. Algunos investigadores incluso

han propuesto que se debe a la subducción de la dorsal de Tehuantepec, que si bien es

cierto influye grandemente en la sismicidad, su influencia en el vulcanismo es más que

dudosa (Nava, 1993), ya que éste parece acercarse de nuevo a la trinchera justo donde

se encuentra la dorsal, y el vulcanismo al sureste de ésta no aparece desalineado. La

solución es probablemente mucho más compleja y un dato muy importante es que hoy

en día aún no existe un modelo cinemático comprensible que explique la deformación

cortical, los mecanismos tectónicos y la variedad de composición en el volcanismo

(Ferrari y otros, 2000). Lo que sí es cierto es que cualquier modelo que se proponga

debería de tener en cuenta el periodo del Mioceno Superior en el que termina de

subducir los restos de la placa de Farallón y empieza la extensión del Golfo de

California (con Baja California capturada por la placa del Pacífico), con todo lo que

significa para el volcanismo y la tectónica de la placa Norteamericana esta

reorganización de placas.

Se han propuesto varias hipótesis para explicar esta orientación diagonal

pudiéndose dividir en dos grupos:

1) las que favorecen una asociación directa entre la subducción y el volcanismo

(Nixon,1982; Suárez y Singh, 1986; Urrutia y Böhnel, 1987; Ferrari y otros,1999;

Ferrari y otros, 2000). Urrutia y Böhnel (1987) sugieren que la falta de paralelismo entre

el arco y la fosa está causado por diferencias en el ángulo de subducción : 45º para

Rivera y entre 30º y <20º para Cocos, Pardo y Suárez (1993,1995). Bandy y otros,

(1995) propone una rotura de la capa que subduce en el límite de placas Cocos-Rivera.

Ferrari y otros, 2000) lo completa con un régimen transtensional (cizalla + extensión)

para los estados iniciales de la actividad volcánica en el TMVB, producidos por los

esfuerzos de la captura de los restos de la placa de Farallón por el continente

Norteamericano en el norte y por la subducción de Rivera y Cocos en el sur.

2) las que sugieren que el TMVB no tiene relación directa con la subducción a lo

largo del MAT y explican su origen como el resultado de zonas de debilidad a episodios
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anteriores de deformación (Mooser, 1972; Johnson y Harrison, 1989); debido a la

relocalización de la dorsal Matemáticos en el continente mexicano (Luhr y otros, 1985);

o debido a la presencia de un hot spot bajo el continente (Moore y otros, 1994).

En medio de estas discusiones algunos autores han propuesto que la parte sur de

México está constituida de uno o más terrenos alóctonos (es decir, originados en otro

lado) que se han integrado a la placa Norteamericana posiblemente durante el Jurásico.

Otros han encontrado evidencias de fuertes movimientos transcurrentes (cizalla) a lo

largo del TMVB, lateral izquierda en las fases iniciales de formación en la parte central

(Pasquaré y otros, 1988; Garduño y otros, 1993; Ferrari y otros, 1994; Urrutia-

Fucugauchi y Rosas-Elguera, 1994), mientras que de tipo lateral dextra en la parte oeste

(Ferrari, 1995). Otros añaden a los movimientos transcurrentes la propuesta de zonas de

debilidad por donde asciende el magma. Se han propuesto rotaciones del continente,

paleotrincheras alineadas con el TMVB, deformación de la placa subducida,

deformación de las isotermas bajo la placa, ….Es decir, la TMVB sigue siendo un

enigma para la tectónica de placas.
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3.3 Evolución tectónica

En la configuración actual de las placas tectónicas la región noreste del Pacífico

está dominada por la enorme placa del Pacífico (Fig. 3.8). Los límites de placa más

complejos de toda la zona ocurren allí donde el borde de esta placa entra en contacto

con la placa Norteamericana, dándose límite de placas de tipo cizalla con extensión: el

sistema de fallas de la Reina Carlota –incluyendo el movimiento oblicuo de bloque de

Yakutat-, y el sistema de San Andrés incluyendo la extensión oblicua del Golfo de

California, como se ve en la Fig. 3.1. Según DeMets, comenzando hace 12 Ma, el

movimiento entre las placas del Pacífico y Norteamericana a lo largo de Baja California

cambia gradualmente de una convergencia oblicua a lo largo de fallas al oeste de Baja

California hacia “strike slip” a lo largo del actual límite de placas en el golfo. Además,

la sismicidad que se observa en la Fig. 3.1 muestra que el límite de placas dentro de la

litosfera continental no es tan estrecho y simple como el observado en las placas

oceánicas, dándose dos zonas difusas de deformación en la placa Norteamericana (en

EEUU). Esta situación actual es bastante inusual en el sistema oceánico mundial, desde

el punto de vista que una zona tan vasta esté dominada por una sola placa y contenga

tan pocos centros de expansión o dorsales. De hecho, se verá que durante la evolución

tectónica desde el Cenozoico (65 Ma) o incluso en tiempos posteriores y anteriores toda

esta zona ha involucrado distintos movimientos diferenciales de placas y dorsales que se

irán colocando hacia el Norte, Sur y Este de la placa del Pacífico a medida que pase el

tiempo.



72          Capítulo 3

Figura 3.8: (Ver página siguiente)
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Figura 3.8: Situación tectónica actual en el Pacífico, con los principales eventos de la

zona: AT: Fosa de las Aleutianas. BP: Placa de Bismarck: microplaca del Pacífico. CaFz:

fractura de Clarion. CiFz: Fractura de Clipperton. CR: Dorsal de Cocos. ECS: Mar Este de

China: mayoritariamente plataforma continental. EI: Islas del Este: Isla de Pascua, hot spot en

el límite de la dorsal del Pacífico Este (EPR). EPR: Dorsal del Pacífico Este. ES: Volcanes

Emperador: Volcanes del hot spot de Hawai con edades superiores a 40 Ma. FI: Islas Fiji:

antiguamente islas volcánicas, ahora evolucionadas a un plateau oceánico. GI: Islas

Galápagos: lugar donde se encuentra una pluma mantélica de hot spot. HS: Volcanes Hawai:

Hot Spot track, con volcanes entre 5Ma y 40 Ma. IBA: Arco Izu-Bonin: subducción de la placa

del Pacífco bajo la placa de Filipinas. IS: Islas Salomón: actual subducción de la placa

Australiana bajo la del Pacífico. KT: Fosa de las Kuriles. LHR: Lord Howe Rise: fragmento

continental sumergido formado por el rifting de Nueva Zelanda y Nueva Caledonia desde

Australia. LI: Islas Line: En gran parte islas volcánicas y atolones provenientes de un hot spot

sumergido. LR: dorsal Lousville: hot spot track- la parte norte fue subducida pero aparece de

nuevo al norte de la fosa de Tonga como Tuvalu. MA: Arco de las Marianas: arco primitivo de

islas. MAT: Fosa Mesoamericana: subducción de la placa de  Rivera y mayoritariamente

Cocos bajo la placa Norteamericana. MB: Mar de Bering: La parte norte es plataforma

continental, la parte SW son los restos de la inactiva placa de Kula. MC: Micronesia: vasta

area del centro-oeste del Pacífico repleta de volcanes y atolones. MeFz: Fractura de

Mendocino. MI: Islas Marshall-Kiribati-Tuvalu: extensa cadena de volcanes, hoy en día

preservada como atolones. MoFz: Fractura de Molokai. MuFz: Fractura de Murray. NG:

Nueva Guinea: extremo norte de la placa Australiana por encima de las placas Bismarck y

Pacífico. NR: Dorsal de Nazca: dorsal asísmica (antiguo hot spot track). NR: dorsal Norfolk:

fragmento continental. NZ: Nueva Zelanda:límite strile-slip entre las placas Indo-Australiana y

Pacífica. PCT: Fosa de Peru-Chile: Subducción de la placa de Nazca bajo Sudamérica.  SA:

Samoa: atolones, típìcos en el uplift anterior a una subducción. SJ : Mar del Japón: cuenca de

back-arc. SO: Mar de Okhotsk: plataforma continental en las 2/3 partes norte, y cuenca de

back-arc de Kuril en el sur. TA: Archipiélago de Tuamotu: amplio archipiélago de islas

volcánicas provenientes de un hot spot. TKA: arco Tonga-Kermadec: subducción de la placa

Pacífico bajo la Indo-Australiana. VA: arco Vamuatu: subducción de la placa Indo-Australiana

bajo la microplaca de Fiji.
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3.3.1Aspectos Generales

De la época del Mesozoico quedan pocos vestigios, difíciles de interpretar.

Prácticamente hay que basarse en las inversiones del campo magnético M29-M0 (160-

118 Ma).

En general, se pueden resumir las inversiones del campo magnético de las que se

tienen conocimiento a lo largo de la historia geológica en tres periodos. El primero,

durante el Jurásico Superior y el Cretácico Inferior, la polaridad del campo se invirtió

frecuentemente en una secuencia que se llama la “serie M” (Larson y Pitman, 1972). En

esta serie, los intervalos más importantes han sido numerados desde M29 (162 Ma)

hasta M0 (120 Ma), el último el más joven. Este periodo fue seguido por un intervalo

durante el Cretácico Medio (120-82 Ma) durante el cual el campo fue estable no

teniendo casi ninguna inversión. Durante el tercer periodo, entre el Cretácio Superior y

el presente, el campo se fue invirtiendo en una secuencia llamada serie de Heirtzler (de

Heirtzler y otros, 1968) y que van numeradas de la 34 (82 Ma)  a la 1 (ésta última la

época que disfrutamos hoy en día, 0Ma). En algunas partes de la escala de tiempo, para

identificar sucesos especiales, se le añaden letras al número joven más cercano, por

ejemplo, anomalía 5C (16 Ma) entre la anomalía 5 (12Ma) y la anomalía 6 (20 Ma).

Para datar estas inversiones suelen utilizarse datos paleontológicos, muchos de ellos

extraídos de los sondeos del DSDP (Deep Sea Drilling Project), lo cual puede dar

variaciones en la edad a medida que se realizan nuevos estudios. Además, típicamente

se conoce de manera muy precisa la época de una localización del fondo del mar, por lo

que se suele describir un evento como de la época M5, más que como 126 Ma porque

este número podría variar en dataciones posteriores. En el presente trabajo para las

dataciones he utilizado la escala de Palmer y Geissman, de 1999, de la Geological

Society of América.

Así, basándose en las anomalías magnéticas registradas dentro de la placa del

Pacífico puede observarse el crecimiento de ésta, desde  un núcleo pequeño hasta su

tamaño gigante actual,  gracias al movimiento de al menos tres antiguas placas –

Izanagi, Farallón y Phoenix- siempre alejándose de la placa del Pacífico durante el

Mesozoico Medio (Fig. 3.9).
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Figura 3.9 En la izquierda: configuración de las placas según la serie M, ilustrada

para M1 (121 Ma). Al menos existían tres placas, Izanagi, Farallón y Phoenix,

moviéndose entre ellas y la Placa Pacífico a lo largo de, por lo menos, cinco centros de

expansión. En la derecha: la isocrona M1 (121 Ma) y la 32 (72 Ma) que incluyen el

período estable sin inversiones de campo magnético. I es el punto triple Izanagi-

Farallón-Pacífico y K el punto triple Kula-Farallón-Pacífico. Se observa la aparición

de la mayoría de las zonas de fractura que funcionarán a lo largo de toda la expansión

de la placa Pacífico hasta su actual enorme dimensión (figura modificada de Atwater,

1989).

Hace unos 60 Ma existía, entre la placa del Pacífico y la de Norteamérica esta

placa llamada Farallón que era consumida por una fosa que existía a todo lo largo de la

costa de Norteamérica. Alrededor de 40 Ma la dorsal donde se producía la placa de

Farallón entró en contacto con la fosa, aproximadamente a la altura de Guaymas y

surgió una falla transformante entre dos puntos triples.

La mayor parte del registro magnético durante el Cenozoico (65 Ma –0) en la

parte norte de la placa del Pacífico engloba la historia de la extensión de la placa de

Farallón, mostrando su rotura gradual en pequeñas placas y sus desapariciones y

colapsos en zonas de subducción a lo largo del borde oeste de Norteamérica, rotura que

empieza a darse sobre los 30 Ma (Atwater, 1989) de manera generalizada, aunque la

primera está datada sobre los 55 Ma en la franja estrecha entre las zonas de fractura de
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Pioneer y Murray, seguramente como respuesta a la invasión de la placa

Norteamericana por la placa de Farallón (opt. cit.).

Hace 30 Ma la placa de Farallón se fracturó en la placa de Vancouver (la futura

Juan de Fuca) al norte de las fracturas de Pioneer y Mendocino, Guadalupe al sur de la

fractura de Murray y Nazca en el sur, donde la dorsal de Galápagos empieza a actuar

sobre los 25 Ma (Hey, 1977; Handschumacher, 1976).

La evolución tectónica más reciente se explicará más adelante con más detalle

pero baste anunciar como resumen que sobre los 20 Ma la falla transformante se

extendía del sur de Guaymas a Los Ángeles (USA), mientras el resto de la placa de

Farallón, que como ya dijimos, al evolucionar se denominó por algunos Juan de Fuca

(al noroeste) y de Guadalupe (al sureste), continuaba siendo consumida. Hace unos 10

Ma la dorsal alcanzó la fosa al noroeste y el punto triple del sureste alcanzaba su punto

más al sur. Entre 4-5 Ma el extremo norte del EPR salta al lugar donde ahora se

encuentra el Mar de Cortés y el golfo comienza a abrirse.
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3.3.2 Evolución tectónica reciente: Neógeno y Cuaternario

La historia tectónica en el NE del Pacífico en los últimos 25 Ma ha incluído al

menos tres grandes reorganizaciones en el movimiento de las placas, deducidas de datos

magnéticos y batimétricos. Cada una de estas reorganizaciones ha sido de corta

duración seguida por largos períodos de extensión uniformes del fondo oceánico

(Mammerickx y Klitgord, 1982).  En la region (comprendida entre 7ºN y 30ºN) hay

actualmente vestigios de varios segmentos abandonados de centros de expansión, una

fosa abandonada, otros límites de placas abandonados por las reorganizaciones de las

placas y los actuales centros de expansión, zonas de subducción y fallas transformantes.

Dos de estas reorganizaciones ocurridas hace 25 y 12.5 Ma parecen haberse propagado

hacia el sur, mientras que la última, hace 6.5-3.5 Ma, lo hizo hacia el norte.

Según Atwater (1970) una gran reorganización de placas empezó en el Pacífico

con la intersección de la dorsal Pacífico-Farallón con la zona de subducción de Norte

América justo al sur de la zona de fractura de Mendocino. Las edades de las anomalías

más jóvenes reconocibles en la placa del Pacífico decrecen progresivamente desde los

29 Ma justo al sur de la zona de fractura de Mendocino hasta los 25 Ma justo al norte de

la zona de fractura de Murray (Fig. 3.8). El progresivo consumo de la dorsal Pacífico-

Farallón –desde la zona de fractura de Mendocino hasta la de Murray - por la zona de

subducción y la sustitución del centro de expansión y la zona de subducción como

límite de placas por un alargamiento de la falla transformante da una explicación para la

zona de fallas que se desarrolló en ese momento, dando un cambio de margen

convergente a transformante a lo largo del oeste de Norte América.

El rasgo general que hay que retener de la evolución tectónica en el Cenozoico

Superior (20Ma) es que está dominada por la rotura de grandes placas por dorsales que

se acercan a la zona de subducción. Así, hoy en día, varios segmentos del EPR forman

el centro de expansión que separa la placa del Pacífico de las de Rivera, Cocos y Nazca.
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Figura 3.10 Mapa tectónico, placas y límite de placas. En trazo grueso contínuo se

muestra la actual localización del EPR y en trazo más fino continuo las fallas

transformantes más importantes. Las dorsales abandonadas son líneas de puntos y las

zonas de fractura líneas discontinuas. Trazas magnéticas o batimétricas de las distintas

reorganizaciones están representadas con OOO:25 Ma; MMM:12.5-11 Ma y PPP: 6.5-

3.5 Ma. Las subducciones activas están representadas con líneas con triángulos negros

y las subducciones abandonadas con líneas y triángulos blancos. Los sites de los DSDP

están identificados con un triángulos y su número. También se presentan las partes

abandonadas de la Placa de Guadalupe (G) que ahora forman parte de la placa del
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Pacífico más allá de Baja California o de la placa de Cocos más allá de la fosa

Mesoamericana y las cortezas identificadas hasta ahora de las placas Pacífico (P),

Rivera (R) y Cocos (C). Abreviaturas:  RSB (Rough-Smooth Boundary); MAT (Middle

América Trench). Datos obtenidos de Klitgord et. al (1982) y Mammerickx y otros,

(1982).

La primera de las grandes reorganizaciones en la expansión del Pacífico empieza

en los 29 Ma y culmina en los 25 Ma (Oligoceno Superior, anomalía magnética 7). Es

en este momento cuando la placa de Farallón se rompe en varias porciones más

pequeñas, con la placa de Guadalupe formándose entre las zonas de fractura de

Mendocino (y después Murray) en el norte, y la de Grijalva, cerca del ecuador, en el sur

(Menard, 1978). En este momento (25 Ma) el centro de expansión de Cocos-Nazca se

abrió a lo largo de la zona de fractura de Grijalva (Fig. 3.10) según Handschumacher

(1976) quien además correlacionó la zona de fractura de Tehuantepec con la zona de

fractura de Clipperton.

Tras esta reorganización en el Oligoceno Superior, el centro de expansión al sur

de la zona de fractura de Murray continuó durante 10 Ma y la configuración de las

placas permaneció relativamente estable. En concreto, la placa de Guadalupe tenía al

norte la fractura de Murray y en el sur la dorsal Guadalupe-Nazca, al oeste el centro de

expansión Pacífico-Guadalupe y al este la fosa . Entre el Oligoceno Superior y el

Mioceno Medio (25-12.5 Ma) la zona de fractura de Murray intersectó al límite

transformante de la trinchera, con subducción continuando sólo en el este de la placa de

Guadalupe (Atwater, 1970), dando una progresiva extinción cada vez más joven de la

dorsal de expansión (Yeats y Haq, 1981) , comprobado por el DSDP site 469 al sur de la

zona de fractura de Murray.

Entre el 12.5-11 Ma (Mioceno medio) se produce una nueva reorganización de

las placas. El segmento entero entre 29º30’N y 23º30’N de la dorsal Pacífico-Guadalupe

desaparece sobre los 12.5 Ma al intersectar la zona de subducción. Al hacerlo, los

segmentos de la dorsal que estaban un poco más hacia el oeste podrían haber dejado

algunos fragmentos de la placa de Guadalupe pegados a la costa de Baja California. En

el norte, entre 28ºN y 23ºN Spencer y Normark (1979) han observado una zona de

fallas, la Tosco-Abreojos, que se extiende a lo largo del margen continental y que se
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uniría más al norte a la falla de San Benito hasta los 29ºN sirviendo como límite de

placas transformante entre la Pacífico-Norte América. En el sur de Baja California la

dorsal siguió activa (12.5 Ma) girando en el sentido de las agujas del reloj rápidamente

y formando un nuevo régimen de expansión creando un ancestral EPR reemplazando el

Pacífico-Guadalupe Rise. La ahora reducida placa de Guadalupe evolucionó en dos:

Rivera y Cocos (los restos de la placa Guadalupe hoy en día ya habrían subducido en la

MAT), y la nueva dorsal Pacífico-Rivera giró del noroeste al noreste. La dorsal

Pacífico-Cocos se volvió activa y sobre los 11 Ma se observa la aparición de la dorsal

de Matemáticos al oeste del actual EPR como un alargamiento al sur de la Pacífico-

Rivera Rise, lo cual justificaría que al oeste y éste del actual EPR se observen giros

diferentes.y que los giros del flanco oeste coincidan con los de la dorsal Pacífico-

Rivera. Este alargamiento supone la convivencia de las dos dorsales por un corto

período después de la reorganización al sur de Orozco FZ, tras el que muere.

A partir de este momento y tras la reorganización (12.5 –11 Ma) mueren las

zonas de fractura de Molokai, Clarion, Clipperton, Galápagos, Tehuantepec en el este y

noreste que durante tanto tiempo causaron la topografía del suelo oceánico y se crean

las nuevas de Rivera, Orozco, O’Gorman, Clipperton y Siqueiros.

Tras la anterior reorganización la evolución entre los 11-6.5 Ma la marca el

límite de las placas Pacífico-Norteamérica y el límite norte de la dorsal Pacífico-Rivera

(PRR), cuyo límite sur se sitúa entre las fracturas de Orozco y O’Gorman. Este límite

sur de la dorsal PRR (o dorsal de los Matemáticos) no puede ser determinada con

exactitud aunque existan rasgos batimétricos de que haya llegado hasta los 12ºN. Las

anomalías magnéticas (por tanto, registro de actividad), no obstante, la sitúan hasta la

fractura de Orozco (∼15ºN), donde hoy se encuentra la cresta Matemáticos,

temporalmente hasta la anomalía 3 (∼5Ma). A lo largo de este período se mantiene el

giro de la dorsal Pacífico-Rivera del N-NW a NE, reflejadas en las anomalías 5 y 4’.

Como consecuencia de esta reconstrucción al sur de la fractura de Orozco se

encuentran dos dorsales gemelas activas: la Pacífico-Cocos que llega en su extremo

norte a la fractura (y al sur hasta la fractura de Clipperton) y la Pacífico-Rivera activa

siempre hasta la fractura y más al sur de ésta hasta los 12ºN por un período aún no

conocido. Este encuentro de dos dorsales debería haber dejado restos de un margen
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convergente al sur de la cresta Matemáticos, allí donde coincidieron. Mammerickx y

Klitgord (1982) proponen a una cresta y un valle de dirección E-W cerca de los 10ºN al

oeste de la nueva fractura de Clipperton como la expresió topográfica de la compresión.

La última reorganización se produjo entre los 6.5 –3.5 Ma (Mioceno Superior-

Plioceno). Esta reorganización viene marcada en los 6.5 Ma por el cambio de dirección

de la acreción en el EPR (tanto en el este como el oeste) entre las fracturas de Orozco y

Clipperton, así como una extinción de la dorsal Pacífico-Rivera al sur de la cresta de los

Montes Matemáticos. Tras la reorganización de los 6.5 Ma quedó el EPR como la única

dorsal activa entre las placas Cocos y Pacífico, mientras el límite Pacífico-Rivera estaba

todavía localizada sobre la cresta de los Matemáticos. En algún momento después, el

EPR se propagó hacia el norte de las fracturas de Orozco a la de Rivera (se encuentra la

anomalía 3 en ambos lados de la fractura de Orozco y solo la 2’ en la norte). Se empieza

a crear nueva corteza en una corteza fría mientras que sigue funcionando la actividad

sobre los Montes Matemáticos. Al situarse las dos dorsales sobre la latitud de la fractura

de Rivera (RFZ) en diferentes longitudes, se dan las condiciones para el desarrollo de

una gran zona de fractura. Así, la RFZ, hasta ahora insignificante, se vuelve un límite de

placas claro marcado por un surco de 5000 m de profundidad rodeado de crestas de

2500 m de altura.

Tras la última reorganización, finalizada alrededor de los 3.5 Ma cuando el

último segmento de la dorsal Matemáticos se extingue, el EPR es la única dorsal activa

entre las placas Pacífico y la engrandecida placa de Cocos (la placa de Rivera se ha

reducido de tamaño debido a dos motivos: la propagación al norte del último segmento

del EPR y el gran tamaño de la RFZ). Este último segmento norte del EPR se ha

propagado sobre una corteza de unos 10 Ma, lo cual ha dejado a ambos lados del EPR

una topografía muy marcada de crestas y depresiones en los dos flancos. Al norte de la

fractura de Rivera, al acabar la reorganización en los 3.5 Ma se había producido una

rotación angular en las direcciones de acreción y un salto en la cresta al sur de la

fractura de Tamayo y, sobre todo, la abertura del Golfo de California.

Desde los 3.5 Ma hasta ahora el EPR parece haber mantenido esta línea general

sin grandes variaciones (Mammerickx y Klitgord, 1982) aunque DeMets y Stein(1990)

afirma que las tasas de expansión a lo largo del Pacific-Rivera Rise han aumentado en
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los últimos 3 Ma, lo cual sirve también para contradecir la sugerencia de Luhr y otros,

(1985) que propone los rifts de Tepic-Chapala, Chapala y Colima como las

manifestaciones iniciales de un salto hacia el este del Pacific Rivera Rise y de la región

de Jalisco hacia la placa del Pacífico, como sucedió con Baja California (transferida a la

placa del Pacífico). Si esta hipótesis fuera cierta en lugar de incrementar las tasas de

expansión en los últimos 3 Ma deberían reducirse y no se ha observado adelgazamiento

de la corteza, calculada entre 30 y 46 km en el graben de Colima, espesor mucho mayor

que las regiones adyacentes (Urrutia-Fucugauchi y Molina-Garza, 1992). También se ha

propuesto que el bloque de Jalisco sea ya parte de la placa de Rivera (Bandy y otros,

1988), puesto que el rift de Tepic-Chapala debería haber acomodado la convergencia, lo

que no se ha observado.

Por otra parte, DeMets y Stein (1990) presenta la hipótesis de que la abertura  a

lo largo del rift de Colima se debería, en cambio, a la consecuencia de la translación

hacia el sureste del bloque de Michoacán debida a la subducción oblicua de la placa de

Cocos, como sucedió con el rifting del Golfo de California por la subducción oblicua de

la placa de Farallón bajo el oeste de Baja California hace 5 Ma (Beck, 1986).
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3.4 El Bloque de Jalisco

La problemática del movimiento del Bloque de Jalisco merece un apartado

especial en este capítulo, por estar justo en el área de estudio de esta tesis. Dentro del

Bloque de Jalisco se encuentra el complejo volcánico de Colima (CVC), en el sector

occidental del TMVB (Fig. 3.2 y Fig. 3.3), que está limitado por la triple unión

continental de 3 zonas de rift, caracterizadas por fallas normales y bloques con rotación:

el rift de Tepic-Zacoalco y el rift de Chapala en el norte, el rift de Colima al este y en el

oeste y el sur por la MAT. La mayoría del bloque de Jalisco está constituido por el

Batolito de Pto. Vallarta (100-75 Ma, Schaaf y otros, 1995) el cual ha experimentado

una cantidad substancial de levantamiento desde su emplazamiento (Rosas-Elguera y

otros, 1996). Se ha computado una actividad extensional en estas zonas de rift desde

hace como mínimo 10 Ma con un desplazamiento total de 1.5 a 3.5 km (Allan, 1986) y

la separación del bloque de Jalisco de la placa Norteamericana (Luhr y otros, 1985;

Barrier y otros, 1990) posiblemente de manera similar a lo que pasó durante la

formación del Golfo de California.

En esta región se ha producido volcanismo alcalino (tipo oceánico) y

calcoalcalino conjuntamente desde el Mioceno tardío (Wallace y otros, 1992; Moore y

otros, 1994). Justo al norte del Bloque de Jalisco (BJ) se encuentra la terminación sur de

la provincia volcánica de Sierra Madre Occidental (Fig. 3.3), considerada la mayor

provincia ignimbrítica del mundo. Una de las diferencias más notables entre las series

calcoalcalinas de arcos de islas y de los margenes continentales es la mayor abundancia

de magmas ricos en sílice (dacitas y riolitas) en los últimos. Gran parte de este volumen

de rocas ácidas ocurre como coladas de material piroclástico (ignimbritas) y parece

tener una particular asociación con zonas de adelgazamiento de corteza continental. Por

consiguiente, existe la posibilidad de que estos magmas ácidos provengan, por lo menos

en parte, de fusión parcial de la corteza continental (Wilson, 1989).

Así pues, en el área del Bloque de Jalisco se encuentran sobreimpuestas dos

tectónicas diferentes: la propiamente extensional de las zonas de rift desde hace 10 Ma

con la tectónica compresional causada por la subducción de la placa de Rivera bajo la
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placa Norteamericana. En concreto, la región del Bloque de Jalisco se localiza al NW de

la zona de interacción de las placas de Rivera, Cocos y Norteamericana donde la placa

de Rivera es convergente en aproximadamente 2.4 cm/año mientras que la parte NW de

la placa de Cocos es convergente con una tasa de aproximadamente 4.8 cm/año (Pardo y

Suárez, 1995).

En cuanto a la sismicidad del Bloque de Jalisco, en los límites norte y este se han

detectado algunos de los mayores sismos registrados en la región de la MAT. La

sismicidad relacionada con la placa de Rivera es baja (se considera prácticamente un

margen asísmico), pero al menos 6 terremotos con Ms>7.0 han ocurrido desde 1837

incluyendo el gran terremoto de Jalisco en 1932 de Ms=8.2, el mayor de México

(Eissler y McNally, 1984; Singh et al., 1985). La sismicidad relacionada con la placa de

Cocos en el área de Jalisco ha dejado grandes terremotos como el de Colima de 1973

(Ms=7.5) y el de Manzanillo del 9 de octubre de 1995 (Mw=7.9 y al menos 48 muertes).

Estratigráficamente el Bloque de Jalisco es una colección de depósitos

volcánicos del Cretácico Superior al Terciario Inferior (entre ∼100 y ∼50 Ma) y

secuencias sedimentarias intruidas por plutones granitoides. También hay intercaladas

secuencias turbidíticas, que son dominantes en el oeste del BJ,  con las rocas volcánicas.

Las rocas volcánicas son coladas de cenizas riolíticas (alta concentración de SiO2, luego

con contribución de corteza continental) y andesitas, bien visibles en la parte central del

BJ. También existen calizas y, en menor cantidad, areniscas de edad Mesozoica

confinadas en la parte Este.

Las edades de las rocas volcánicas expuestas en el BJ están en un rango que van

desde los 114 Ma hasta los 52 Ma (Gastil y otros, 1978; Wallace y Carmichael, 1992;

Righter y otros, 1995; Ferrari y otros, 1997) con una agrupación de las edades entorno a

los 60-80 Ma (Righter y otros, 1995) medidos con 39Ar/40Ar. Las rocas plutónicas son

granitos, granodioritas y tonalitas las cuales forman un enorme y entero batolito al sur

de Pto. Vallarta y que probablemente representa el basamento de todo el Bloque de

Jalisco (Fig. 3.11). Sus edades están en un rango entre 108-45 Ma (Gastil y otros, 1978;

Allan, 1986; Köehler y otros, 1988; Zimmermann y otros, 1988) y el emplazamiento de

estas rocas, deducidas de análisis de datos U-Pb e isocronas Rb-Sr van desde los ∼100 a

90 Ma (Schaaf y otros, 1995).
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Figura 3.11: a) mapa geotectónico del oeste de México mostrando las principales

estructuras del Mioceno. JB= bloque de Jalisco; TE, CE y TQ son  los estratovolcanes

de Tepetiltic, Cerobuco y Tequila; PR la caldera de La Primavera y SMO es Sierra

Madre Occidental (modificado de Ferrari, 1995). b) estratigrafía del pozo CB2. La

profundidad (sin escalar) sobre el nivel del mar es en metros (modificado de Ferrari,

1997).

Además, basados en la similitud en edades y la composición química e isotópica

Böhnel y otros, (1992) han demostrado que el batolito de Pto. Vallarta y el batolito de

Los Cabos (Fig. 3.12) en el extremo sur de Baja California son equivalentes. Más aún,

Schaaf y otros, (2000) sugiere una evolución paleográfica independiente del Bloque de

los Cabos (LCB) respecto al resto de la península de Baja California y considera la falla

de La Paz como la posible estructura acrecional del LCB, aunque no descarta que

suturas alternativas pueden estar ocultas bajo rocas terciarias más al Norte. A la luz de

estos datos Schaaf y otros, (2000) apunta una evolución magmática común de LCB con

el batolito de Pto. Vallarta.
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Figura 3.12: Mapa geológico simplificado de LCB, Baja California Sur, con la

distribución litológica de las diferentes rocas magmáticas. En blanco se muestran los

sedimentos terciarios aluviales (Schaaf, 2000).

En el batolito de Pto. Vallarta se encuentra el complejo volcánico de Colima que

está formado por una cadena N-S de tres principales centros volcánicos (Fig. 3.7), el

más antiguo y erosionado Volcán Cántaro (2900m) al norte, el ahora extinto y gran

volcán Nevado de Colima (4240m) al sur del Cántaro, y el activo estratovolcán volcán

de Fuego de Colima (3860m) al sur y cercano (∼170km) a la zona de subducción en la

MAT (Fig. 3.13) . El Nevado de Colima y el Volcán de Fuego forman una cadena N-S

de volcanes en pareja, como lo son el Iztacchihuatl y Popocatépetl en la parte central del

TMVB, el Cofre de Perote y el activo Pico de Orizaba en el oriente del TMVB. Otros

pares de volcanes del tipo estratovolcanes andesíticos, con el más activo localizado

cerca de la trinchera, han sido descritos en Guatemala (Newhall y otros, 1987), en Chile

(Francis y otros, 1972) y Japón (Nakamura, 1978).



Contexto geodinámico y tectónico 87

Figura 3.13: Oeste del TMVB. Los límites de placas y la convergencia entre Rivera-

Norteamérica están basados en DeMets y Stein (1990) y DeMets y Wilson (1997). Las

anomalías magnéticas (líneas punteadas) en la placa de Rivera son de Mammerickx y

Klitgord (1982). Los triángulos son centros volcánicos: 1, Volcán San Juan; 2, Volcán

Las Navajas; 3, Volcán Tepetiltec; 4, Volcán Cerobuco; 5, Volcán Tequila; 6, Complejo

Volcánico de Colima: norte, Nevado de Colima; sur, Del Fuego (Righter, 2000).

Utilizando que en el TMVB los tres volcanes activos son los que están en el sur,

se ha descrito bien el frente cuaternario volcánico migratorio hacia el sur. Gill, 1981 y

otros proponen que los volcanes relacionados a arcos de subducción aparecen

aproximadamente 100 km arriba de la zona de Benioff debido a una generación del

magma disparada por una reacción dependiente de la presión a esa profundidad. Se

puede deducir que la migración en dirección a la MAT del vulcanismo del TMVB

podría reflejar un ángulo inclinado de la subducción de las placas de Rivera y Cocos. En

concreto, Pardo y Suárez (1993, 1995) utilizando datos de sismología muestran la placa

de Rivera subduciendo con un ángulo ∼45º y la placa de Cocos subduciendo entre 30º

en el extremo oeste y < 20º en el extremo este.
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En cuanto a la petrología, el CVC tiene rocas que van de andesitas básicas

calcoalcalinas a andesitas silícicas con presencia de anfíboles, con una tendencia a la

reducción en contenido de sílice en las lavas eruptadas de norte a sur que también

coincide con una tendencia al incremento en la tasa de erupción (Luhr y Carmichael,

1990). Así, para el Volcán del Cántaro Luhr y Carmichael (1990) encuentran andesitas

silíceas calcoalcalinas con un rango de sílice de 58-64%. Para el Nevado de Colima y

Volcán de Colima son andesitas básicas con un 56-62% de SiO2 (Luhr y Carmichael,

1990). Además, las variaciones en la geoquímica de elementos de tierras raras sugieren

un cambio en el origen de los magmas eruptados: un decrecimiento en la contribución

de aquellos aportados por la cuña del manto posterior a los sucesivos colapsos del

edificio (Luhr, 1993).  Luhr y Carmichael (1990) y Robin y otros, (1991) han propuesto

diferentes interpretaciones para la ocurrencia de aparentes ciclos petrológicos para el

magma eruptado en tiempos históricos basados en ciclos volcánicos,  aunque lo más

importante es que la actividad efusiva del domo y flujo de lava está caracterizada por la

emisión de andesitas con un promedio de SiO2 del 61%, mientras que el magma

eruptado en violentas erupciones explosivas (1818, 1890 y 1913) es más básico con un

58-59% en peso de SiO2. Por otra parte, los productos de estas erupciones explosivas a

menudo muestran evidencias petrológicas y petrográficas de mezcla y combinación de

magmas (Robin y otros, 1991) interpretada como evidencia por una entrada y mezcla

inicial de nuevo magma máfico dentro de un cuerpo de magma diferenciado a poca

profundidad. Para estos autores los largos períodos de producción de domos y flujos de

lava pudieran corresponder a la diferenciación del nuevo cuerpo de magma al

emplazarse como un tapón de magma viscoso en el conducto o como un domo en la

cima.
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4. Estudio del BSR
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4. Estudio del BSR

4.1 Introducción

El Bottom Simulating Reflector (BSR) es un reflector que simula acústicamente

la superficie del fondo oceánico y generalmente se detecta, por métodos sísmicos, a una

profundidad equivalente de 0.5 s TWT por debajo de éste. Su origen es debido a la

discontinuidad que se produce entre los sedimentos que contienen gas hidratado

(encima del BSR) y los que contienen gas libre (bajo el BSR). Se identifica en las

secciones sísmicas debido a un cambio de polaridad respecto de la reflexión del fondo

marino, consecuencia de un salto negativo de la impedancia acústica (White, 1977;

MacKay y otros, 1994).

Los gases hidratados son una fase sólida de agua y gases naturales, generalmente

metano, aunque pueden incluir otros gases de bajo peso molecular en menor proporción

(CO2, etano, etc.).  Estos gases ocupan los espacios porosos de los sedimentos,

pudiendo formar cementos, nodos o capas, y  se encuentran en sedimentos sub-

oceánicos en las regiones polares (aguas superficiales) y en los sedimentos continentales

del talud (aguas profundas), donde las condiciones de presión y temperatura permiten su

estabilidad.

La importancia de estudiar los gases hidratados reside en varios aspectos, así el

gran contenido en metano los convierten en una potencial fuente de energía futura,  o

por su influencia en el cambio climático (efecto invernadero), debido a su función como

fuente o sumidero del metano atmosférico, o como elemento de consolidación de los

sedimentos afectando su estabilidad. De hecho las áreas con gases hidratados parecen

ser menos estables que otras áreas del subsuelo oceánico.
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4.2 Trascendencia del estudio del BSR a nivel mundial

Uno de los aspectos de mayor interés en el estudio del BSR es el elevado

contenido en gas metano y su potencial como fuente de energía.

ü Los hidratos de gas contienen un gran volumen de metano, lo que indica un gran

potencial como futura fuente de energía.

Cuando los gases hidratados rellenan los poros de los sedimentos, reducen la

permeabilidad y crean trampas de gas. Estas trampas de gas bajo los hidratos causan una

extraordinaria concentración de depósitos de hidrocarburos, el gas contenido en las

trampas tiende a migrar hacia la superficie rellenando los poros de los sedimentos y

haciendo la trampa cada vez más efectiva. De este modo se consiguen altas

concentraciones de metano e hidratos de metano. En la Fig. 4.1, se muestra una

distribución de carbón orgánico a nivel mundial, y queda patente que los hidratos de gas

suponen la mayor reserva energética conocida (USGS, Woods Hole Field Center,

1999).

Figura 4.1 Distribución de carbón orgánico en la Tierra
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ü Los gases hidratados como fuente o sumidero del metano atmosférico

Los gases hidratados influyen en el efecto invernadero ya que el metano tiene un

potencial de calentamiento 21 veces superior al del dióxido de carbono (Taylor, 1991).

A groso modo existen estimaciones de que la cantidad de metano atrapado en gases

hidratados es 3000 veces la cantidad actual en la atmósfera (Kvenvolden, 1993).

Figura 4.2 Diagrama de la distribución del carbón orgánico en la Tierra

Hay dos aspectos relacionados con el cambio climático que pueden afectar la

estabilidad de los hidratos naturales:

• Un incremento de la temperatura puede provocar la liberación de los

hidratos del permafrost en las regiones polares o en aguas someras.

• Una elevación del nivel medio de los océanos asociada con un aumento

de la temperatura puede incrementar la presión de los sedimentos oceánicos y provocar

un descenso relativo en la profundidad del BSR, haciendo los hidratos más estables

(Kvenvolden, 1993).
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Esta hipótesis ha sido esgrimida para explicar  que el descenso del nivel del mar

durante la glaciación podría haber liberado grandes cantidades de metano, debido a la

reducción de la presión y en consecuencia a la elevación del BSR, lo que a su vez

provocó un calentamiento global del planeta (Paull y otros,1991), que  indujo el final de

la propia glaciación. De modo que los hidratos de gas son un factor de control del

calentamiento del planeta.

ü Los gases hidratados pueden afectar al nivel de esfuerzos de los sedimentos, y

por tanto un factor determinante de su estabilidad.

Los gases hidratados aparentemente asientan los sedimentos modificando  el

régimen de esfuerzos de los mismos. La formación y/o rotura de los hidratos puede

influir en la estabilidad de los sedimentos, pudiendo iniciar bien deslizamientos,

derrumbamientos o elevaciones en los taludes submarinos. Estas inestabilidades pueden

liberar metano a la atmósfera, afectando igualmente al cambio climático.

Así cambios en la presión del agua ocasionados por las oscilaciones del nivel del

mar pueden generar derrumbamientos/deslizamientos rompiendo el hidrato en gas y

agua, causando el debilitamiento de los sedimentos y generando una subida de la

presión del poro y un levantamiento en general. También, puede darse el efecto

contrario, los derrumbamientos o deslizamientos pueden liberar gas y por tanto reducir

la presión.

ü Los gases hidratados pueden tener interés en el ámbito industrial y obras

públicas

Las zonas con hidratos parecen ser menos estables que otras áreas del fondo

oceánico. Por lo tanto, en cualquier construcción submarina (cables de

telecomunicación, tuberías, plataformas petrolíferas, etc.) es primordial un estudio

previo del nivel de estabilidad de los hidratos.
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Los gases hidratados causan problemas en almacenes de gas, especialmente a

bajas temperaturas. Por otra parte, podría ser de utilidad para aumentar los volúmenes

de gas en los reservorios.

Los gases hidratados podrían ser una alternativa para el transporte de gas natural

desde las zonas profundas hasta los terminales de tuberías existentes mar adentro o

incluso en la costa.

Los gases hidratados, duros y estables bajo las apropiadas condiciones de

presión y temperatura, podrían remendar escapes en tuberías submarinas (Sassen, 1998).

Los gases hidratados pueden servir como combustible de vehículos pesados

como grandes naves (Max y Pellenberg, 1997). Si los hidratos se fundiesen en un

recipiente del tamaño apropiado, el gas se escaparía por la abertura con una cierta fuerza

(pudiendo mover turbinas que generan electricidad), sin haber afectado el contenido en

energía del gas en sí mismo.

4.3 Estudio del BSR

Los gases hidratados son moléculas sólidas cristalinas constituidas por

moléculas de gas, normalmente metano, dentro de una estructura cerrada cristalina de

moléculas de agua. El conjunto se asemeja al hielo. Los hidratos naturales son estables

en dos ambientes: el permafrost de las regiones árticas (latitudes altas) debido a las

bajas temperaturas – se denominan hidratos continentales- y en sedimentos profundos

en el mar debido a la alta presión – hidratos oceánicos-. Estimaciones recientes apuntan

que la cantidad de hidratos oceánicos sobrepasan a los continentales en dos órdenes de

magnitud (Sloan, 1990).

Por otra parte, el crecimiento exponencial de la presión requerida para la

estabilidad del gas hidratado generalmente sobrepasa la presión hidrostática para las

temperaturas determinadas por el gradiente geotérmico en sedimentos profundos. Es

decir, las profundidades a las cuales los hidratos permanecen estables son limitadas. Por

último, la cantidad de metano requerida para el gas hidratado en el sistema metano-agua
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también depende de la temperatura y presión, y sólo el metano presente en exceso de la

cantidad soluble en agua es útil para la formación del hidrato.

La Fig. 4.3 muestra el límite entre la fase metano gas libre y metano hidratado en

agua pura y metano puro. Concentraciones pequeñas de etano y otros gases de bajo peso

molecular como CO2 encontrados en sedimentos de márgenes continentales (McIver,

1974; Claypool y otros, 1973)  hace que el cambio de fase se desplace hacia la derecha

(ver Fig. 4.3), es decir hacia una mayor profundidad, presión y temperatura. En cambio,

el agua de mar con contenido de sales como el NaCl, provoca el desplazamiento hacia la

izquierda del cambio de fase, es decir a niveles más someros y con descenso de la

temperatura.  Los dos efectos tienen la misma magnitud aproximada y se cancelan

mutuamente (Kvenvolden y otros, 1983). El gráfico del sistema agua-pura y metano-

puro de la Fig. 4.3 proporciona una estimación razonable de las condiciones presión –

temperatura bajo las cuales los hidratos de gas natural (compuestos principalmente por

metano), serían estables en márgenes continentales (Claypool y Kaplan, 1974).
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Figura 4.3: Diagrama de fases mostrando el cambio de fase entre el gas metano

libre(blanco) y el hidrato de metano (sombreado) para el sistema agua-pura y metano-

puro, asumiendo un gradiente de presión hidrostática de 0.1 atm/m. Añadiendo NaCl al

agua el cambio de fase del sistema se desplaza a la izquierda. Añadiendo CO2, etano,

H2S, propano al metano el sistema se desplaza a la derecha, aumentando el área del

campo de estabilidad del metano (según Katz y otros, 1959).

En la Fig. 4.4 se muestra una sección ideal indicando la zona de estabilidad de

gases hidratados en márgenes continentales, asumiendo un gradiente geotérmico de

27.3º/km. A priori la zona de estabilidad no alcanza la costa, sin embargo en

condiciones de bajas temperaturas y bajos gradientes geotérmicos podrían encontrarse

gases hidratados mucho más superficiales (sucede en latitudes altas). Siguiendo el

gráfico de la Fig. 4.4, se observa que a profundidades superiores a los 500 m, la zona de
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gas hidratado se extiende desde la plataforma continental hasta las zonas abisales

aumentando el espesor en función de la profundidad.

Figura 4.4: Sección ideal para una zona de gases hidratados estables en un margen

continental. La zona sombreada corresponde a los gases hidratados según las

condiciones de estabilidad marcadas por la presión y la temperatura (Fig. 4.3) y

asumiendo un adecuado aporte de metano. Parámetros considerados para el cálculo

son: un gradiente de presión hidrostática de 0.1 atm/m; un gradiente geotérmico de

27.3º/km; y un rango de temperaturas del agua del fondo marino entre 1.5º y 18º

dependiendo de la profundidad. Fuente: R.D.McIver, 1979.
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4.4 Evidencias geofísicas para la detección de  gases hidratados

Existen tres evidencias básicas geofísicas para reconocer los gases hidratados:

Detección mediante perfiles sísmicos del reflector acústico BSR, subparalelo al

fondo marino, a profundidades entorno a los ~0.5 s TWTT.

Medición por sísmica de refracción de una inversión del campo de velocidades

en la superficie de discontinuidad del BSR, encontrándose velocidades altas sobre el

BSR, y bajas por debajo.

Inversión de polaridad como consecuencia de la inversión de velocidades en el

reflector acústico BSR.

Aunque los gases hidratados pueden inferirse de la presencia del reflector

acústico BSR, pueden existir dónde no hayan sido identificados BSR en registros

sísmicos.

El patrón con el que se identifica el reflector acústico BSR suele ser siempre el

mismo. Éste consiste en un reflector anómalo que intersecta otros reflectores con una

cierta pendiente, imitando la topografía del suelo oceánico y que aumenta su espesor en

función de la profundidad siguiendo la relación presión-temperatura de la Fig. 4.3.

Una posible explicación es que el reflector acústico corresponde con la base de

la zona del gas hidratado, es decir, la zona de transición entre el sedimento que contiene

gas hidratado por encima  y sedimento sin gas hidratado por debajo (Ewing y Hollister,

1972; Tucholke, Bryan y Ewing, 1977; Dillon, Grow y Paull, 1980).

La velocidad de los sedimentos por encima del BSR suele ser inusualmente alta

para sedimentos hemipelágicos, y se ha estimado sobre los  ~ 2km/s (Lancelot y Ewing,

1972; Bryan, 1974). Estimaciones de la velocidad de intervalo de la zona del BSR (a

través de perfiles de sísmica de reflexión multicanal), son de aproximadamente 2.5 km/s

y de 1.5 km/s por encima y debajo del BSR. Esta inversión en la velocidad en el BSR
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aparentemente ocurre como consecuencia de la inversión de la polaridad de la reflexión

con el reflector anómalo (Shipley y otros, 1979).

EL 90% de los fondos oceánicos se encuentran dentro del rango de presión-

temperatura que permite la existencia de gas hidratado estable (Trofimuk, Cherskiy y

Tsarev, 1974), sin embargo la cantidad de metano necesaria para generar gases

hidratados (saturando al agua) normalmente sólo se da en márgenes continentales.

Así, se ha identificado BSR en numerosos márgenes continentales de

Norteamérica, el Mar Negro, el margen continental Pacífico de México, Guatemala,

Nicaragua, Costa Rica y Panamá, los márgenes continentales atlánticos al sureste de los

Estados Unidos (Blake Outer Ridge) y Golfo de México, en el océano Ártico (Alaska y

mar de Bering), islas Aleutianas, Jaspón, norte de Australia, margen atlántico de Angola

y Golfo de Omán. Un resumen de los mismos y sus características se muestra en la

Tabla IV-I.



LOCALIZACIÓN
PROFUNDIDAD DEL

AGUA
m  = metros

s = segundos (tiempo doble)

PROFUNDIDAD BAJO EL
FONDO DEL MAR DEL

GAS HIDRATADO
m = metros

s = segundos (tiempo doble)

REFERENCIA

Ridge Blake Outer,
Oeste del océano atlántico al
suroeste de Estados Unidos

2500-4000 m 450-600 m Markl, Bryan y Ewing (1970)
Ewing y Hollister (1972) – DSDP Leg 11
Tucholke, Bryan y Watkins (1978)
Shipley y otros. (1979)
Dillon, Grow y Paull (1980)
Sheridan y otros. (1982) – DSDP Leg  76

Oeste del Océano Atlántico, costa
de Estados Unidos

(New Jersey y Delaware)

2500-3800 m 470-590 m Tucholke, Bryan y Ewing (1977)

Plataforma en Labrador, noroeste
del océano Atlántico, costa de

Terranova

~ 2000 m Taylor, Wehmiller y Judge (1979)

Mar de Beaufort, océano Ártico,
Alaska

400-2500 m 100-800 m Grantz, Boucher y Whitney (1976)
Grantz (1983)

Talud continental del mar de
Bering, cuenca de Navarin

500-3000 m 200-500 m Cooper, USGS

Norte del océano Pacífico, al sur
de las Islas Aleutianas

4522 m 0.5-0.7 s Scholl, USGS, DSDP site 186
Bruns, USGS

Océano Pacífico en el norte de
California, EEUU

800-1200 m 0.3 s USGS

Océano Pacífico mexicano, MAT ~2.5 – 5.0 s
1761 m
2883 m
1935 m

~ 0.5-0.7 s
140-364 m
89-168 m

141 y 170 m

Shipley y otros. (1979), Shipley y otros. (1980)
Moore y otros. (1979) DSDP leg 66, site 490
DSDP Leg 66, site 491
DSDP Leg 66, site 492



Océano Pacífico de Guatemala,
MAT

2000-5500 m
2347 m
5478 m
2010 m
1698 m

192-404 m
368 m
307 m
404 m

192-338 m

Von Huene y otros. (1980) DSDP leg 67
DSDP Leg 67, site 497
                      , site 498
DSDP Leg 84, site 568
                      , site 570

Océano Pacífico de Nicaragua,
MAT

800-2400 m ~ 0.4-0.5 s Shipley y otros. (1979)

Océano Pacífico de Costa Rica,
MAT

~ 1.0 – 1.8 s
3099 m
3306 m

~ 0.2-0.5 s
285 y 319 m
119-259 m

Shipley y otros. (1979)
DSDP Leg 84, site 565
ODP Leg 170, site 1041

Océano Pacífico del sur de
Panamá

~ 2.5-2.8 s ~0.4-0.5s Shipley y otros. (1979)

Mar del Caribe de Panamá y
Colombia

1500 – 3000 m No proporcionado Shipley y otros. (1979)
Lu y otros. (1983)

Oeste del Golfo de México,
México

2400 m 20 m DSDP Leg 96, site 618

Oeste del Golfo de México ~ 2.7 – 3.1 s ~ 0.5 s Hedberg (1980)

Oeste del Pacífico, Japón 2571m 68 m ODP leg 127, site 796

Timor, norte de Australia 2315 m No proporcionado McKirdy y Cook (1980)

Este del océano Atlántico en el
Delta del Níger

561-770 m 0-4.6m

Golfo de Omán, Noroeste del
océano Índico

3000 m 600-700 m White (1979)
White y Louden (1983)

Mar Negro 2000 m 0.7-2.2 m Yefremova y Zhizhchenko DSDP leg 42B
(1974)

Tabla IV-I: Gases hidratados en sedimentos oceánicos (Kvenvolden, 1983 y Kvenvolden, 2001).
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4.5 Caracterización de los gases hidratados por geoquímica

Una manera de estudiar la geoquímica de los sedimentos es a partir de testigos

de gravedad (cores), mediante la extracción de muestras del fondo marino desde barcos.

El análisis en el laboratorio del material recogido permite caracterizar su composición

geoquímica. Para el estudio del BSR se han analizado numerosas muestras obtenidas en

diferentes campañas oceanográficas. Una síntesis de las mismas se muestra en  la Tabla

IV-II.

CAMPAÑA AUTORES LOCALIZACIÓN COMPOSICIÓN DEL

GAS HIDRATADO

DSDP Leg 11 Ewing y

Hollyster, 1972

Blake Outer Ridge,

Oeste Atlántico

94.2-99.7 % metano

resto CO2

trazos hidrocarburos mayores

DSDP Leg 42B Yefremova y

Zhizhchenko, 1975

Mar Negro Metano

CO2

DSDP Leg 66

(1780-2870m)

Moore y otros,

1979

Margen continental

de la MAT, México

Hidratos sólidos de gas

~100% metano

DSDP Leg 67

(2350-5490 m )

von Huene y otros,

1980

Margen continental

de la MAT,

Guatemala

Sólidos de hidratos de gas

Sin observación del BSR

DSDP leg 76

(3184 m )

Sheridan y otros,

1982

Blake Outer Ridge,

Oeste Atlántico

~100% metano

trazas de hidrocarburos

gas disuelto

Tabla IV-II: Ejemplo de gases hidratados encontrados en márgenes continentales.

Es importante notar que las muestras obtenidas mediante testigos de gravedad

pueden estar distorsionadas ya que al perforar el fondo oceánico gran parte del gas

hidratado puede descomponerse durante la operación. Ello explicaría por qué no se han

observado gases hidratados en todos los sondeos realizados.
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4.6 Fuentes de gas y formación de gases hidratados

Los análisis de las composiciones moleculares e isotópicas de los hidrocarburos

indican que la mayoría de los metanos en los gases hidratados marinos resultan de la

alteración de materia orgánica por bacterias en el sedimento. El metano con este origen

se generó en el mismo lugar donde se encontró el gas hidratado y migró sólo distancias

cortas, o se recicló en el mismo lugar durante la formación y disociación de los hidratos

cuando se produjeron sedimentaciones, cambios de nivel mar, etc. (Paull y otros, 1994).

Existen también metanos, generalmente los acompañados con cantidades significantes

de otros hidrocarburos de mayor peso molecular como etano o propano, con

composiciones de isótopos de carbón que denotan un origen térmico. Esta mezcla de

gases es el resultado de la descomposición térmica – sin bacterias en el proceso - de la

materia orgánica en sedimentos con profundidad mayor a 1000 m . La mezcla migró

grandes distancias desde los sedimentos “quemados” profundos para formar el gas

hidratado.

Además, se necesita una generación de metano suficientemente rápida para

sobrepasar la pérdida de metano por difusión y así superar el nivel de saturación de los

poros del agua. A medida que crece la sedimentación, la zona de gas hidratado

desciende a niveles donde la presión y la temperatura los convierten en inestables y los

descompone generándose gas metano libre, que intentará migrar a posiciones más

someras donde sea estable en forma de gas hidratado, o si no es posible, se acumulará si

el gas hidratado se sella en forma de trampa para el gas libre.

Los gases hidratados también pueden formarse, aunque en menor cantidad,

cuando existen fallas que permiten al gas natural (u otro gas) migrar desde el interior de

la corteza de la Tierra a zonas más someras con los adecuados niveles de presión y

temperatura para su estabilidad.
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4.7 Implicaciones económicas del BSR

Aunque grandes cantidades de gas puedan ser almacenadas en gases hidratados,

la mayor ventaja de los gases hidratados de metano reside en la posibilidad de actuar

como una barrera impermeable o sello bajo la cual acumula metano en forma de gas

libre (Hedberg, 1980). Se podrían definir tres tipos de trampas, dos de tipo estructural y

una estratigráfica:

• Pequeñas elevaciones en la base de la zona de gas hidratado causadas al

imitar el BSR la topografía del fondo marino.

• Pequeñas elevaciones en la base de la zona del gas hidratado surgidas de

cambios locales en la conductividad térmica (anomalía local de flujo de calor)

• Trampas estratigráficas producidas por capas inclinadas de gases libres

selladas en su parte superior por gases hidratados.

La rentabilidad de la extracción de gas de una zona localizada de BSR,  siempre

y cuando la tecnología sea capaz de extraer ése gas, depende de la cantidad de

sedimentos que fijan la posibilidad de producción del metano y de la capacidad de los

gases hidratados de acumular gas libre, lo que no sucede en todos los casos

(Kvenvolden, 1983).

Una propuesta de recuperar el gas de los gases hidratados, capaces de acumular

164 cm3 de metano y 0.8 cm3 de agua por cada cm3 de hidrato puro (Korenaga y otros,

1997), consistiría en extraer el gas libre de las trampas sellada por hidratos y debido a la

reducción de presión causada por la extracción, se iniciaría una rotura de los hidratos,

recargándose de nuevo la trampa con nuevo gas.
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4.8 Evidencias sísmicas de gases hidratados en los taludes y las plataformas

continentales en México.

Las primeras evidencias reportadas de reflectores anómalos (bottom-simulating)

datan de los años 70, y son del margen este de Estados Unidos en el Blake Outer Ridge

(Markl y otros, 1970). El Deep Sea Drilling Project (DSDP) leg 11 perforó el Blake

Outer Ridge encontrando altas concentraciones de metano que sugirieron que esta

reflexión anómala estaba relacionada con la formación de gases hidratados (Hollister y

otros, 1972). Bryan (1974) mostró que la gran amplitud de la reflexión podría ser

explicada por la acumulación de gas en la base de la zona hidratada y un estudio de

Tucholke y otros, (1977) reveló que la reflexión anómala en el Blake Outer Ridge

coincide con  la presión y temperatura del cambio de fase del sistema metano + 3%

NaCl + agua, situándose la zona hidratada entre la reflexión anómala y el fondo

oceánico.

Posteriormente, se han encontrado este tipo de reflectores anómalos con

similares características, por todo el mundo (Tabla IV-I). En general, su presencia suele

estar restringida a márgenes continentales, aunque sin especificar provincias tectónicas,

a batimetrías entre 700 y 4400 m y a profundidades bajo el fondo oceánico entre 100 y

1100 m (0.2-0.7 s TWT).

La morfología de la zona de estudio de esta memoria, en la que se incluye la

plataforma continental mexicana y la fosa mesoamericana, presenta un patrón común a

lo largo de todo el continente americano. Desde Alaska hasta Tierra de Fuego la

estructura del margen contiene una fosa oceánica, consecuencia de la colisión de la

placa del Pacífico con el continente americano, y su posterior subducción bajo el

mismo. En este escenario se han localizado reflectores anómalos en las vertientes

pacíficas de Nicaragua, Guatemala, Panamá y México (sur de Acapulco), y frente a las

costas de Oregón entre otras.

En este trabajo, se analizarán con detalle una red de perfiles sísmicos profundos

(Fig. 4.5) adquiridos frente a la costa de Puerto Vallarta, México, durante la campaña

geofísica CORTES-P96. Estos perfiles nominados desde el 201 y hasta el 205, muestran

un potente reflector que presenta unas características, a priori, similares a las del BSR:
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Figura 4.5: Perfiles de sísmica de reflexión multicanal de la campaña CORTES-P96

frente a las costas de Pto. Vallarta. En el panel superior se muestra la sección sumada;

y en el  inferior la sección migrada en tiempo, siguiendo el algoritmo de Kirchhoff.

Detalles sobre el procesado en el capítulo 2. Exageración vertical de 7, con una

velocidad de 1750 m/s.

4.8.1 Propiedades de la reflexión anómala. Estudio sísmico del BSR.

Al objeto de caracterizar los reflectores susceptibles de ser considerados BSR, se

ha aplicado un criterio genérico que cumplan los siguientes requisitos:
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1. Las reflexiones que están relacionadas con gases hidratados tienen una

inversión en la polaridad, como muestra la Fig. 4.6 para los cinco perfiles al

oeste de Pto. Vallarta.

2. La geometría es subparalela al fondo oceánico

3. Tienen un coeficiente de reflexión alto

4. Aumento del espesor y profundidad del reflector anómalo bajo el fondo

oceánico en función de la batimetría (siguiendo el diagrama de estabilidad

de presión/temperatura de la Fig. 4.3).

4.8.2 Cambio de polaridad, coeficiente de reflexión y amplitudes del BSR.

La gran amplitud observada en las reflexiones del BSR fue explicada por Bryan

(1974) como una acumulación de gas bajo el hidrato, como ya se apuntó en el apartado

4.8. La existencia de gas ocasiona un decrecimiento de la velocidad y/o densidad en el

límite del gas hidratado (BSR) y, por consiguiente, un coeficiente de reflexión negativo.

Este  coeficiente negativo induce un cambio de polaridad respecto de la onda incidente

y por tanto es factible utilizar el coeficiente de reflexión como una estimación de la

magnitud del cambio.
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Figura 4.6: Registros de los CDP’s de las secciones migradas para cada uno de los

perfiles (ver Fig. 4.5) donde se ilustra la inversión en la polaridad asociada con el gas

hidratado. Las amplitudes que se muestran en la figura son relativas.
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4.8.2.1 Definición matemática del coeficiente de reflexión

La razón entre las energías (amplitudes), en un límite entre dos medios, de ondas

reflejadas y refractadas de un frente de ondas sísmica dependen de las velocidades de

las ondas P y S del medio á1, â1, de la densidad ñ1  y del ángulo de incidencia è  (Fig.

4.7).

 

A 0 A 1 

B 1 

A 2 

B 2 

α,β,ρ 111 

α,β,ρ 222 

θ 1 
θ ’ 1 

θ 2 

δ 2 

δ 1 

Figura 4.7: Ondas generadas en una interfase por una onda P incidente.

Así, para una onda P incidente se tienen ondas P reflejadas y refractadas con los

ángulos è1, è2 y ondas S reflejadas y refractadas con los ángulos ä1 y ä2 (Fig. 4.7).

Para una onda P esférica armónica la energía total es igual al valor máximo de la

energía cinética (cuando su energía potencial es 0), es decir,

E=1/2 ñù2 A2= 2ð2ñv2A2       (4.1)

donde  ñ = densidad del medio

v = velocidad de la onda

Á= amplitud de la onda
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Zoeppritz (1919) dedujo las relaciones entre las amplitudes de las diferentes

ondas reflejadas de la Fig. 4.7. Utilizando la nomenclatura de A como la amplitud del

desplazamiento en el sentido de propagación de la onda y B la amplitud de

desplazamiento normal a la dirección de propagación, donde Ai = ái/ù Ai, Bi = âi/ù Bi ,    

con i=1,2.

Las amplitudes de la Fig. 4.7 son:

A1 cosè1 – B1 senä1 + A2 cosè2 + B2 senä2 = A0 cosè1 (4.2)

A1 senè1 + B1 cosä1 - A2 senè2 + B2 cosä2 = -A0 sen è1 (4.3)

A1Z1cos2ä1 – B1W1sen2ä1 – A2Z2cos2ä2 - B2W2sen2ä2 = -A0Z1cos2ä1 (4.4)

A1(â1/á1)W1sen2è1 + B1W1cos2ä1 + A2(â2/á2)W2sen2è2 – B2W2cos2ä2  =

                                                                  = A0(â1/á1)W1sen2è1 (4.5)

donde Zi=ñiái  , Wi=ñiâi     i=1,2

A los productos de la densidad y la velocidad (Zi y Wi) se le conocen como

impedancias acústicas.

En el caso de incidencia normal, las ecuaciones de Zoeppritz se reducen a una

forma sencilla. Como las curvas cambian lentamente para pequeños ángulos de

incidencia (hasta 20º), para una onda P en incidencia normal no hay esfuerzos

tangenciales y desplazamientos, con lo que B1= B2=0 y

A1 + A2 = A0  (4.6)

Z1A1- Z2A2 = -Z1A0  (4.7)

de donde se deduce

R = A1 / A0 , que es lo mismo que 
1122

1122

ραρα
ραρα

+
−

=R  (4.8)

T= A2 / A0, que es lo mismo que 
1122

112
ραρα

ρα
+

=T  (4.9)

siendo R el coeficiente de reflexión (también llamado reflectividad) y a T el  coeficiente

de transmisión. Dada la ec. 4.1, R = A1 / A0 
Ei
ER=  es también el cociente de las
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energías correspondientes a la onda reflejada y la onda incidente (por tanto, es una

medida del balance de energía reflejada).

Cuando 1
1

2 =
Z
Z

, entonces R = ER = 0 y toda la energía se transmite. Esto no

significa que ñ1 = ñ2 y á1 = á2, es decir, que no se ha cambiado de medio, sino que el

producto 1
11

22 =
ρα
ρα

.

De las ec. 4.8 y 4.9 se deduce que R + T = 1, que no es otra cosa que el principio

de conservación de la energía: la energía incidente o se refleja o se transmite. En la

Tabla IV-III, se presentan algunos coeficientes de reflexión característicos entre dos

medios.

interfase V1 ñ1 V2 ñ2 R

Arenisca sobre caliza 2.0 2.4 3.0 2.4 0.2

Caliza sobre arenisca 3.0 2.4 2.0 2.4 -0.2

Interfase somera 2.1 2.4 2.3 2.4 0.045

Interfase profunda 4.3 2.4 4.5 2.4 0.022

Fondo del mar “suave” 1.5 1.0 1.5 2.0 0.33

Fondo del mar “duro” 1.5 1.0 3.0 2.5 0.67

Superficie del mar 1.5 1.0 0.36 0.0012 -0.9994

Lutita sobre arena con agua 2.4 2.3 2.5 2.3 0.02

Lutita sobre arena con gas 2.4 2.3 2.2 1.8 -0.16

Arena con gas sobre arena

con agua

2.2 1.8 2.5 2.3 0.18

Tabla IV-III: Coeficiente de reflexión en la interface entre dos medios. Las velocidades

están en km/s, y las densidades en g/cm3; el signo menos denota una inversión de fase

de 180º.

4.8.2.2 Método de cálculo del coeficiente de reflexión
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Los coeficientes de reflexión vertical han sido estimados para el perfil 205 con el

propósito de cuantificar los cambios de velocidad y densidad asociados con la reflexión

que se produce en el BSR. Para ello se ha diseñado un método compuesto de dos partes:

a) Una combinación de los métodos propuestos por Shipley (1979) y Warner

(1990) para el cálculo del coeficiente de reflexión del fondo oceánico.

b) Una fórmula analítica, propuesta en este trabajo, para la obtención del

coeficiente de reflexión del BSR (RBSR) que depende del coeficiente de

reflexión del fondo oceánico y de las amplitudes de la onda primaria y del

reflector BSR obtenida de los datos analizados.

La estimación del coeficiente de reflexión del fondo oceánico propuesto por

Shipley (1979) se basa en la relación de amplitudes de la onda primaria y el múltiple del

fondo oceánico (Fig. 4.8). Siguiendo la ecuación 4.8, se obtiene la siguiente expresión:

2

3

0

1

A

A

A
A

R mardelFondo == (4.10)

Figura 4.8: Inversión en la amplitud de la onda reflejada en la discontinuidad aire-

agua.

Analizando los registros sísmicos procedentes de los disparos de los cañones de

aire,  se conocen las amplitudes tanto de la onda primaria A1 como del múltiple A3, pero

no así la amplitud A0 emitida por los cañones (se podría conocer desplegando un

hidrófono próximo a éstos), y tampoco la amplitud A2 correspondiente al rebote en la
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discontinuidad aire-agua. No obstante, asumiendo un coeficiente de reflexión R aire-agua �

-1 (ver Tabla IV-III), se puede suponer que A2 � -A3 y de ahí el coeficiente de reflexión

del fondo oceánico será:

1

3

A
A

R mardelFondo

−
= (4.11)

 donde A1= amplitud de la onda primaria y A3 = amplitud del múltiple

La amplitud de la onda primaria A1 ha sido estimada para un único canal de las

ristra de hidrófonos (streamer). En este caso se ha utilizado el canal 1 (el primero de un

total de 96), que es el más cercano al barco y, por tanto, el de menor offset, tratando así

de conseguir la mínima distancia entre emisor y receptor y cumplir la condición de

reflexión vertical. Finalmente, se han sumado los valores absoluto de las amplitudes

máximas y mínimas de la onda (Shipley, 1979).

La condición de verticalidad de la reflexión es posible ya que la distancia

emisor-receptor es de 145 m frente a una profundidad de 2250 m (Fig. 4.6, perfil 205), y

por tanto el ángulo de incidencia tag2è = 145/2250 � è = 1.8º, es mucho menor de 20º.

La aportación de Warner (1990) comprende la elección de las amplitudes del

múltiple, A3, para la ecuación 4.11, mejorando el método de Shipley que la calcula para

el mismo offset (mismo canal). Para ello, Warner considera que el múltiple será

registrado al doble de offset de la onda primaria. Sabiendo que la distancia emisor-

receptor para la onda primaria es de 145 m y que los hidrófonos (canales) están

separados 25 m, el doble será de 290 m y corresponde al canal 7 del streamer.

Una vez obtenidas las amplitudes A1 y A3, y antes de calcular las amplitudes

absolutas en los registros, es necesario efectuar las correcciones por pérdida de energía

por absorción y dispersión en las interfases.

Tras aplicar las correcciones a los datos bastará con calcular el cociente para

diferentes disparos, en particular se ha realizado para 13 consecutivos. Posteriormente

se calcula el promedio y la desviación estándar, obteniendo así el valor del coeficiente

de reflexión y error asociado.



120 Capítulo 4

4.8.2.3 Cálculo de las pérdidas de energía por absorción y dispersión

Absorción

La pérdida de energía por absorción sucede cuando el movimiento ondulatorio

pasa a través del medio y la energía asociada al movimiento es absorbida gradualmente

en forma de calor por el medio. A este proceso se debe la eventual desaparición total del

movimiento ondulatorio si la distancia emisor-receptor es suficientemente grande. Es

muy difícil medir la absorción, ya que varía con la frecuencia, y las mediciones de

laboratorio, que se hacen invariablemente a altas frecuencias, no se pueden aplicar a

condiciones reales de campo. Las mediciones de campo se deben corregir por efectos de

reflexión y refracción y usualmente la trayectoria está involucrada con varios medios.

El decremento de la amplitud debido a la absorción es exponencial con la

distancia x entre dos puntos para ondas elásticas en rocas

xeAA η−= 0 ,  donde  ç = coeficiente de absorción    (4.12)

Otras medidas se basan en el decremento de la amplitud con el tiempo; para

relacionar éstas con ç se supone un frente de ondas cíclico

wteAA ht cos0
−=  ,  donde  h = factor de amortiguamiento    (4.13)

y se hacen mediciones en una posición fija. Por ejemplo, durante un período una onda

viaja una longitud de onda, así que si la pérdida de energía se debe solamente a la

absorción hT = çë  entonces h y ç se pueden interrelacionar.

Los ensayos experimentales sugieren que el coeficiente de absorción ç es

proporcional a la frecuencia (çë), que además es aproximadamente constante para una

roca en particular. El incremento de absorción con la frecuencia proporciona un

mecanismo para explicar la pérdida de energía observada con la distancia a altas

frecuencias. En medidas de laboratorio para rocas el mejor valor promedio es ç = 0.2

dB/km (Attewell y Ramana , 1966)
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Dispersión

En la Fig. 4.9 se muestra un frente de onda esférico divergente desde el centro

O. Se pueden definir dos porciones de frentes de onda S1 y S2, con radios r1 y r2, así que

la energía que se propaga, en un segundo,  hacia fuera a través de la cápsula esférica S1

deber ser igual a la que pasa hacia fuera de la cápsula esférica S2 en un segundo (ya que

la energía se mueve solamente en la dirección radial). El flujo de energía por segundo es

el producto de la intensidad por el área; por tanto:

I1 S1 = I2 S2 (4.14)

Como las áreas S1 y  S2 son proporcionales al cuadrado de sus radios, se obtiene
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(4.15)

Definiendo la cantidad de energía que pasa a través del área unitaria en la unidad

de tiempo

I = E V, (4.16)

se deduce que
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O

r1

r2

S1

S2

Figura 4.9: Frente de onda esférico divergente desde el centro O.

Así, la dispersión geométrica hace que la intensidad y la densidad de energía

decrezcan inversamente al cuadrado de la distancia de la fuente (Newman, 1973). Esto

se llama divergencia esférica.

Para comparar la pérdida por absorción con la pérdida de intensidad por

dispersión geométrica, se pueden calcular la pérdida para diversas distancias desde un

punto a 200 m de la fuente, suponiendo que ç = 0.15dB/ë y v = 2.0 km/s, de este modo

y en escala logarítmica se obtiene:

Absorción: Pérdida de intensidad en dB =10 log10(I0/I) =

Como  I = EV = ½ ñVù 2 A2  (ec. 4.1)

= 10 log10(A0/A)2 = 20 log10(A0/A)=

como xeAA η−= 0  (ec. 4.12)  y  ç = 0.15/ë

= 20  log10(e0.15x/ë)  = 1.3 x/ë =

como  ë = vt = ví-1  y x = xx-200

= 1.3/2000 (xs-200) í (4.18)

Dispersión : Pérdida de intensidad en dB = 10 log10(I0/I) =

 como 
2

0

0








=

r

r

I
I

(ec. 4.17)

= 10 log10(xs/200) (4.19)
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Distancia desde el punto de tiro (xs)

Frecuencia            200 m           2200 m            4200 m            8200 m

Absorción 1 Hz 0.075 dB 0.15 dB 0.3 dB 0.6 dB

3 Hz 0.22 dB 0.45 dB 0.9 dB 1.8 dB

10 Hz 0.75 dB 1.5 dB 3 dB 6 dB

30 Hz 2.2 dB 4.5 dB 9 dB 18 dB

100 Hz 7.5 dB 15 dB 30 dB 60 dB

Dispersión todas 16 dB 21 dB 26 dB 32 dB

Tabla IV-IV: Pérdida de energía por absorción y dispersión para un coeficiente de

absorción ç = 0.15 dB/ ë, y una velocidad v = 2.0 km/s.

En la Tabla IV-IV se muestra que las pérdidas por dispersión son más

importantes que las pérdidas por absorción para frecuencias bajas y distancias cortas,

que es nuestro caso. En particular el rango de frecuencia de la señal sísmica para un

offset de 145 m está entre 10 y 40 Hz. A medida que aumentan la frecuencia y la

distancia, las pérdidas por absorción aumentan y eventualmente se tornan dominantes.

Por tanto en este estudio no se aplicarán correcciones por absorción en la sección

sedimentaria, pero en cambio se harán correcciones por pérdidas de energía por

divergencia esférica. En concreto, las correcciones se realizarán en función de la inversa

de la distancia (1/r), donde la r se estimará a partir de las velocidades vRMS de stack y el

tiempo de recorrido de la onda.

4.8.2.4 Cálculo del coeficiente de reflexión del fondo oceánico

Una vez aplicada la corrección por divergencia esférica, simplemente se calcula

el cociente entre los valores absolutos de las amplitudes del múltiple (canal 7) y la onda

primaria (canal 1). La estimación se realiza para 13 tiros consecutivos, obteniendo el

valor promedio y la desviación estándar.
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Figura 4.10: Trazas de los tiros 3560-3573 del perfil 205, tras aplicar la corrección

por divergencia esférica.. En el panel superior para el canal 1, y en el inferior para el

canal 7. El reflector BSR se indica con flechas.
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FFID 3573 3572 3571 3570 3569 3568 3567 3566 3565 3564 3563 3562 3561

Rmar 0.166 0.181 0.154 0.161 0.214 0.173 0.25 0.146 0.137 0.119 0.131 0.089 0.113

Tabla IV-V: Coeficientes de reflexión del fondo oceánico (Rmar), obtenidos como la

razón entre las amplitudes de las trazas del múltiple del canal 7 y la amplitud del fondo

oceánico del canal 1, de los registros FFID seleccionados del perfil 205.

De los registros seleccionados (3561 hasta 3573) se obtiene el coeficiente de

reflexión promedio y su desviación estándar: Rfondo oceánico = 0.157 ± 0.022

Este método de cálculo del coeficiente de reflexión ha asumido que el fondo

oceánico es horizontal y suave, y que la profundidad del mar es mucho más grande en

variaciones con el tamaño de la distancia emisor-receptor.

4.8.2.5 Cálculo del coeficiente de reflexión del BSR

Una vez obtenido el coeficiente de reflexión del fondo oceánico se deducirá una

cota mínima del coeficiente de reflexión para el BSR. Asumiendo que entre el fondo

oceánico y el BSR las reflexiones son despreciables, lo que concuerda con los valores

de la Tabla IV-III, y con que los contrastes tanto de densidad como de velocidad son

pequeños para la mayoría de las interfases que se encuentran (normalmente se refleja

menos del 1% de la energía en cualquier interfase, Sheriff, 1991), se puede deducir a

partir de la Fig. 4.11 la expresión del coeficiente de reflexión para el BSR (RBSR):
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Figura 4.11: Esquema de una reflexión vertical donde se muestra la variación de la

amplitud para cada una de las reflexiones y transmisiones de la energía.

1

2

A
A

RBSR = (4.20)

Sabiendo que la parte que no se refleja es la que se transmite, entonces

A2=A3/(1-RFM) ; A1=(1-RFM) A0  y A0=A4/RFM, que substituyendo en la ec. 4.20:
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De los resultados obtenidos del canal 1 (Fig. 4.10), se puede extraer el cociente

A3/A4, que no es otra cosa que el cociente de las amplitudes de la onda registrada del

BSR y la onda reflejada en el fondo oceánico (Tabla IV-VI)

FFID 3573 3572 3571 3570 3569 3568 3567 3566 3565 3564 3563 3562 3561

A3/A4 0.315 0.409 0.354 0.226 0.143 0.154 0.393 0.244 0.235 0.282 0.421 0.286 0.246

Tabla IV-VI: Cocientes entre las amplitudes del BSR y del fondo oceánico para los

registros 3561-3573 del canal 1 del perfil 205
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Al igual que se realizó anteriormente, se calcula el valor promedio y desviación

estándar de A3/A4, siendo:

=
4

3

A

A
0.285 ± 0.097

Aplicando la ec. 4.21 al resultado anterior, obtenemos:

( )
=

−
=

4

3
21 A

A

R

R
R

FM

FM
BSR -0.067 ± 0.034

Por tanto, se tiene ya los dos coeficientes de reflexión R Fondo oceánico y R BSR :

R Fondo oceánico = 0.16 ± 0.02  y  R BSR = -0.07 ± 0.03

El rango de valores para los coeficientes de reflexión para el fondo oceánico y el

gas hidratado van de 0.17 hasta 0.21, y de–0.05 hasta –0.12 respectivamente  (Tabla IV-

VII). Este coeficiente de reflexión nos permite estimar la velocidad y densidad asociada

con el BSR.

Fondo

oceánico

Gas hidratado Ä % N

Blake Outer Ridge* 0.21 ± 0.04 -0.12 ± 0.04 -21 ± 8 13

Oeste caribe, Panamá* 0.19 ± 0.05 -0.10 ± 0.04 -18 ± 8 11

Este Pacífico, Panamá* 0.18 ± 0.02 -0.05 ± 0.03 -10 ± 6 10

Este Pacífico, México* 0.17 ± 0.06 -0.08 ± 0.03 -14 ± 5 14

Este Pacífico, México,

CORTES-P96

0.16 ± 0.02 -0.07 ± 0.03 -13± 5 13

Tabla IV-VII: Coeficientes de reflexión estimados para diversas zonas del continente

americano, incluyendo las obtenidas en este trabajo. Ä % representa el cambio en el

producto ñv  en la reflexión del gas hidratado (BSR) comparado con el producto ñv del

intérvalo por debajo. N es el número de tiros. Nota: * coeficientes de  Shipley y otros,

1982.
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Las contribuciones relativas de la velocidad y la densidad en el coeficiente de

reflexión del BSR pueden ser estimadas a partir de la ec. 4.8 de la impedancia,

1122

1122

ρρ
ρρ

vv
vv

R
+
−

= . Para ello se deberán estimar, primero, las velocidades y/o densidades

de los dos medios. No tenemos la posibilidad de estimar las densidades al no poseer

muestras del fondo marino, pero podemos estimar las velocidades convirtiendo las

velocidades RMS de stack en velocidades de intervalo según el método de smooth

gradients, aplicando la fórmula

( )( )
2/1

2)( 



= ttv
dt
d

tv rmsi (4.22)

Se ha realizado un análisis detallado del perfil de velocidades hasta los 4000 m

de profundidad (Fig. 4.12), entre los cdp’s 4100-4500 del perfil 205, así de manera

gráfica se obtiene la velocidad de v1 = 1895 m/s para los sedimentos de gases entre el

fondo oceánico y el BSR, y de v2 = 1475 m/s por debajo del BSR.

Figura 4.12: Perfil de velocidad de intervalo con la profundidad de las ondas P de la

sección 205, entre los cdps 4100-4500. Se ha utilizado la corrección NMO una vez

convertidas las velocidades RMS de stack.
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Estos datos pueden compararse con velocidades referenciadas (Wood y Gettrust,

2001) en Blake Ridge y Cascadia (Fig. 4.13), usando varias técnicas independientes

como OBS, VSP (sonic log), DTAGS (Deep-tow acoustics / geophysics system) y

sísmica multicanal. El resultado es una importante correspondencia entre los valores

calculados en este trabajo y los valores publicados del BSR..

Figura 4.13: Función velocidad/profundidad de las ondas P, obtenida con distintas

técnicas, en Blake Ridge, Bermuda Rise, y el margen de Cascadia. El reflector BSR, se

localiza a diferentes profundidades bajo el fondo oceánico, y está marcado con círculos

blancos donde se ha podido determinar (modificado de Wood y Gettrust, 2001).

Existe claramente una inversión de velocidad que está correlacionada con la

reflexión anómala o BSR, como puede observarse en la Fig. 4.13. En la Tabla IV-VIII,

se muestra una compilación de velocidades en distintos escenarios geográficos para los

sedimentos con gases hidratados (Tabla IV-VIII):
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Referencia km/s Método/Área

Stoll y otros, 1971 1.8-2.7 Experimento de laboratorio con arena gruesa

Hollister y otros, 1972 2.0-2.2 Sondeo en el Blake Outer Ridge asociado al BSR

Tucholke y otros,

1977

1.6-1.9 Sonoboyas de gran ángulo, en la costa este de EEUU

y en el Blake Outer Ridge asociado al BSR

Shipley y otros, 1979 1.7 Moveout de reflexión, Costa Rica, Panamá y el Blake

Outer Ridge asociado al BSR

1.6 Moveout de reflexión en Nicaragua asociado al BSR.

2.1 Moveout de reflexión en México asociado al BSR

Dillon y otros, 1980 >2.5 Moveout de reflexión, en el Blake Outer Ridge

asociado al BSR.

Houtz, 1980 1.9 Sonoboyas de gran ángulo, en el Blake Outer Ridge

(velocidades de intervalo calculadas para 600 m de

sección)

Bartolomé, 2002, este

trabajo

1.9 Moveout de reflexión, en México (20.5º N)

asociado a BSR

Tabla IV-VIII: Velocidades estimadas de los sedimentos hidratados. Todas las

velocidades son de intervalo desde el fondo oceánico hasta el BSR, excepto el caso de

Stoll y otros, 1971.

Esta variabilidad de la velocidad es debida a los distintos  procesos geológicos y

metodologías de cálculo. En el caso de México sobre los 16ºN (suroeste de Acapulco,

DSDP Leg 66), Shipley y otros. (1979) considera que el valor alto de 2.1 km/s (Tabla

IV-VIII) para los sedimentos entre el fondo oceánico y el BSR no puede utilizarse como

indicador de las concentraciones de gases hidratados, ya que la sección ha sido afectada

por deformación tectónica y pérdida de agua (dewatering) en los sedimentos, y refleja

los efectos de los procesos de acreción en el prisma.

 Una manera de estudiar las concentraciones de gases hidratados en el fondo

oceánico y el BSR, cuando no se tienen medidas directas de muestras tomadas por

sondeos, consistiría en comparar las velocidades de intervalo a la misma profundidad

para zonas de la región sin BSR con las que contienen BSR, pero en nuestro caso no se
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dispone de valores en el prisma de acreción o en el talud continental sin la presencia de

BSR. Aunque no es posible restringir la función de densidad bajo el reflector en la

ecuación de la impedancia 4.8, es posible delimitar las relaciones entre las densidades

sobre y bajo el BSR, de manera que:
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En el caso que nos ocupa, considerando los valores de v1=1.895 km/s y

v2=1.475 km/s, y suponiendo una densidad de ñ1 = 1.9 gr/cm3 para la capa superior al

BSR que es la reportada en el Site 490 (DSDP Leg 66) en México, se obtendría una

densidad ñ2 = 2.12 gr/cm3. Ello implicaría que el gas libre no es requerido para apuntar

el decrecimiento en la velocidad.

4.9 Gradiente térmico y condiciones de estabilidad del BSR

Durante la campaña CORTES-P96 no se obtuvieron medidas de gradiente

térmico ni del flujo de calor, pero se dispone de datos publicados próximos a la zona de

estudio. El gradiente térmico publicado es de 1.4ºC/100m gracias a datos de flujo de

calor (Langseth y von Herzen, 1970), que corregido por datos del sondeo DSDP Leg 66,

proporciona un gradiente de 2.2ºC/100m.

Este dato nos permitirá construir una  relación P-T en el BSR para establecer las

condiciones de estabilidad del gas hidratado.

4.9.1 Cálculo de la presión y la temperatura en el BSR: estabilidad del gas

hidratado

El fondo oceánico de los cdp’s 4100-4500 en la línea 205 se encuentra a una

profundidad aproximada 2625 m (3.5 s TWT) y el BSR a unos 530 m (0.34s TWT) bajo

el fondo oceánico. Sabiendo que el mínimo estimado para el gradiente hidrostático es de

99.7 atm/km de agua y de 0.1 atm/m de sedimentos, nos da una presión estimada de
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atmm
m

atm
km

km
atm

PBSR 7.314530*1.0625.2*7.99 =+=

Por otro lado, siendo el gradiente térmico de 2.2ºC/100m, y obteniendo una

temperatura de 2.8 ºC para una profundidad de 2625 m, deducida de función

profundidad/temperatura para gases hidratados (Fig. 4.4) se obtiene una temperatura del

BSR:

Cm
m

C
CTBSR º5.14530*

100
º

2.2º8.2 =+=

Comparando el par de valores 314.7atm/14.5ºC con los datos publicados para

otros BSR (Fig. 4.14) se concluye que el BSR observado en el perfil 205, y de

características similares a los perfiles 201-204, se encuentra dentro del campo de

estabilidad del gas metano hidratado, y no del gas no hidratado (agua+gas metano).

Figura 4.14: Función P-T para medidas estimadas de BSR en este trabajo (perfil 205)

en comparación con medidas del ODP y medidas de laboratorio (círculos blancos) El
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P-T estimado para el perfil 205 se encontraría en el campo de estabilidad del gas

hidratado (Modificada de Hyndman y otros, 2001).

4.10 Descripción de los datos sísmicos que contienen BSR

Existen evidencias sísmicas de la presencia de gases hidratados a lo largo del

margen mexicano (Shipley y otros, 1979). Estos sedimentos hidratados reducirían la

permeabilidad de la sección superior, actuando como revestimiento que evitaría el

escape del gas libre (Dillon y otros, 1980), mientras que las capas porosas inferiores

canalizarían la migración ascendente de los fluidos compactados, compuestos por agua

intersticial y gases disueltos de origen biogénico y/o petrogénico. Esta hidratación de

los sedimentos sería el mecanismo para concentrar y acumular grandes cantidades de

gas a profundidades someras. Posteriormente la sedimentación, elevaciones y/o

deslizamientos de las unidades sedimentarias con contenido en hidratos, podrían

cambiar las condiciones de presión y temperatura, dando lugar a la descomposición de

los hidratos, la exsolución de gas, o la acumulación de gas en posiciones más someras.
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4.10.1 Distribución del BSR en el margen oeste mexicano y origen del hidrato

La distribución de los perfiles sísmicos, aguas afuera de Bahía Banderas en

puerto Vallarta, donde se ha localizado el BSR, es una zona de importantes aportes

sedimentarios fluviales que han ocasionado una importante erosión, como se observa en

la compleja batimetría de los cañones submarinos de Puerto Vallarta. En la Fig. 4.15 se

muestran los perfiles sobre la batimetría de alta resolución, en la que se han marcado las

zonas donde se ha localizado con claridad el reflector BSR, en el margen Oeste de la

zona hemos identificado mediante anomalías de expansión oceánica la corteza

relativamente joven (10- 8 Ma) generada en la dorsal del pacífico.

Figura 4.15: Localización de los perfiles 201-205 sobre la batimetría de alta

resolución adquirida en la campaña CORTES-P96. Las secciones donde se ha

identificado el BSR están marcadas por segmentos grises. La referencia de edad del

fondo oceánico está definida por la anomalía magnética 5n.2 (9.92 Ma), señalada con

segmentos discontinuos negros, y más hacia el Oeste por la anomalía magnética 4A

(8.75 Ma) (isócronas magnéticas según de DeMets y otros , 2000).
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La localización del BSR, se puede agrupar tanto en el muro interno de la fosa

como en la plataforma continental, entre 40 y 100 km de distancia de la costa de Pto.

Vallarta (20º24’N, 105º42’W). Este resultado concuerda con trabajos previos donde el

BSR normalmente no se detecta en cuencas bien sedimentadas, o simplemente en zonas

estratigráficamente bien sedimentadas. Todavía existe una importante discusión sobre la

coexistencia de hidratos en ausencia de reflectores anómalos. Los hidratos pueden no

estar presentes porque los sedimentos perfectamente depositados reducen la

permeabilidad comparados con los sedimentos deformados y acretados (en nuestro caso,

por la subducción de la placa de Rivera bajo la placa Norteamericana), inhibiendo así

los fluidos verticales y el flujo de metano (Zuehlsdorff y otros, 2000). Otro escenario

posible es el de la presencia de hidratos en la cuenca sedimentaria que, por subsidencia

tectónica y deposición sufrirían un movimiento hacia abajo en la base del campo de

estabilidad, de manera que la capa de gas sería transformada a hidrato y el BSR sería

mucho más débil debido al menor contraste entre las velocidades (von Huene y Pecher,

1999).

Un ejemplo de los dos casos lo tenemos en el perfil 205, donde puede

reconocerse perfectamente el BSR en el prisma de acreción (cdp 3200) y en los

sedimentos acretados de la cuenca entre los cdp 4100-4500. En cambio, no es posible

distinguirlo en la cuenca entre los cdp 4700-5600.

A continuación se presenta una Tabla con las características morfológicas del

BSR de las secciones sísmicas estudiadas (Tabla IV-IX):

PERFIL LONGITUD (Km) TWT (s)

BSR  b.f.o.* (CDP)

PROFUNDIDAD (m)

BSR b.f.o.* / agua (CDP)

201 31 0.29 (8200) 248 / 1683 (8200)

202 26 0.26 (11500) 219 / 2612 (11500)

203 21 0.28 (2800) 238 / 2440 (2800)

204 18 0.28 (1200) 241 / 2575 (1200)

205 22 0.37 (4300) 311 / 2587 (4300)

Tabla IV-IX: Características morfológicas del BSR para los perfiles símicos multicanal

estudiados. Valores de TWT b.f.o. y profundidad b.f.o. para las secciones en los CDP

indicados. *Nota: b.f.o.= bajo el fondo oceánico
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EL BSR identificado se pueden definir como poco profundo, ya que sus valores

son inferiores a los 400 m b.f.o (Pecher y otros, 1998). Si el BSR es poco profundo

indica que parte del metano añadido para la formación de los hidratos está producido

debajo de la zona de estabilidad del hidrato (ZEH). El metano puede venir de dos zonas,

por debajo del BSR o in situ (entre el fondo oceánico y el BSR). El metano que

proviene de debajo del BSR ha sido transportado dentro de la ZEH, bien en forma de

CH4 disuelto en los poros de fluidos que ascienden, o bien en forma de burbujas de gas,

también dentro de los fluidos que ascienden. Si se ha creado in situ, significa que la tasa

de producción es suficientemente alta para producir la mínima concentración de metano

que forma los gases hidratados.

Recientes estudios sugieren un último dato sobre el origen de la formación del

gas hidratado en la naturaleza. Comúnmente se asume que proviene del metano en fase

gaseosa (Sloan, 1990), pero existen evidencias de que estos gases hidratados pueden

formarse también a partir del metano disuelto (Hyndman y David, 1992).

4.10.2 Estudio de la reflectividad en los sedimentos

Los reflectores BSR encontrados en los cinco perfiles sísmicos tienen

básicamente el mismo patrón de reflectividad: alta frecuencia y gran amplitud. En

cambio, la reflectividad sobre el BSR es remarcablemente baja (zona blanqueada,

blanqued zone) visible a lo largo de todo el perfil 202, 203 y 204, tanto en la sección

stackada como migrada, y en la sección stackada del perfil 201. En el caso de la sección

migrada del 201 y en el stack y migración del perfil 205 no se observa, no porque no

exista, sino porque se ha aplicado una ganancia para poder igualar las intensidades de

los reflectores del paquete sedimentario y así poder visualizar las estructuras de los

mismos. Esta zona blanqueada no es única del margen oeste mexicano: Korenaga y

otros, (1997) también la ha descrito en el Blake Ridge (margen sureste EEUU) y ha sido

atribuida a los sedimentos hidratados (Dillon y otros, 1993) presentes entre el fondo

oceánico y el reflector BSR. Los cambios relativos en la reflectividad suelen usarse para

evaluar la importancia del blanqueo sobre el BSR. Para ello son necesarios estudios de

sísmica de alta resolución y datos del entorno de la zona donde no hay reflector



Estudio del BSR 137

anómalo para evaluar cuantitativamente si los valores son altos o bajos respecto a los

sedimentos de la misma área sin hidratos.

Por otro lado, entre los cdp 300-600 del perfil 204 a 3.6 s TWT,11600-12200 del

perfil 202 a 3.6s TWT, 3100-3200 del perfil 203 a 3.8 s TWT, y la zona correspondiente

a los puntos de corte de las secciones 202 y 203 y 204 (cdps 4500-5000 y 7200-8200)

en el perfil 201, se produce un crecimiento de la reflectividad bajo el BSR. La sección

205 no se utilizará para el estudio de la reflectividad al tener modificadas las amplitudes

de los reflectores con una ganancia.

Además, si extrapolamos los valores de las velocidades de intervalo para el BSR

obtenidas del estudio del perfil 205 al resto de los perfiles, donde (Fig. 4.12)

observamos una baja velocidad de ~ 1.4 km/s bajo el BSR, esta baja velocidad refleja,

según, Korenaga y otros, (1997), la presencia de gas libre con baja saturación (<10%).

De los datos analizados se infiere que el aumento de la reflectividad bajo el BSR

corresponde a la zona que soporta el gas (gas bearing zone). No obstante, el estudio de

la blanqued zone requiere del análisis de la reflectividad en cada capa para ver si es una

zona blanqueada respecto de las capas inferiores, o simplemente es un efecto

relacionado con la baja reflectividad general del área de estudio. Para ello se requiere de

datos de reflectividad, normalmente aportados por muestras marinas y/o sondeos, para

toda la zona, datos que normalmente solo están disponibles donde existe un sondeo

ODP..

4.10.3 Destrucción del BSR por derrumbamientos y expulsión vertical de fluidos

El BSR no puede reconocerse en las áreas afectadas por derrumbamientos. Esto

puede observarse en el perfil 202 en el CDP 13100, en el perfil 203 en el CDP 1700 y

en el perfil 205 en el CDP 3000 (Fig. 8.1).  La destrucción de la estratificación original

y la fuga del fluido que se encontraba sobre-presurizado daría lugar al escape del gas

libre y la desaparición del BSR.

Por otro lado, se han identificado un número de zonas blanqueadas verticales y

estrechas cerca del fondo oceánico y hacia el BSR, que a falta de perfiles de sísmica de
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alta resolución, podrían representar canales de expulsión de fluidos (cdp 800, perfil 204;

cdp 2900, 3000, 3100, perfil 203). Un factor importante que lo corrobora es el hecho de

encontrar reflectores de gran amplitud (alta intensidad) en algunas de estas zonas

blanqueadas verticales, justo debajo del BSR. Esta alta reflectividad podría indicar

concentraciones de gas libre bajo el BSR, que alimentarían los canales verticales. La

expresión en la superficie de estos canales es en algunos casos, como en el perfil 204,

una pequeña elevación, y entre la superficie del fondo marino y el BSR pueden

detectarse pequeñas fallas y/o fracturas que actuarían como conductos que focalizarían

la expulsión de los fluidos y el gas metano. Estos conductos de expulsión de fluidos y

gas también han sido detectados en otras áreas como en el norte de Cascadia (entre el

norte de California y la isla de Vancouver) por Hyndman y otros. (2001) con datos del

ODP Leg 146 y sísmica de reflexión de alta resolución (3.5 kHz sub-bottom profiling),

donde se muestra además como estos canales están unidos formando estructuras

tridimensionales del tipo anillos, con diámetros de 500 m, a profundidades de 40 m

sobre la zona blanqueada vertical.
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Figura 4.16: Interpretación de las secciones sísmicas donde se ha localizado el BSR.
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5. Batimetría

Un viajero marino tiene incluso una impresión más vivida
de que el océano esta hecho de ondas en lugar de materia.

Arthur S. Eddington (1882-1944)
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5. Batimetría

5.1 Datos utilizados

Los mapas batimétricos que se muestran en el presente capítulo los hemos

construido a partir de dos fuentes distintas. Por una parte, se ha utilizado datos de

batimetría de Sandwell y Smith (1997), obtenidos de sondeos de profundidad y de datos

de satélites (Geosat, ERS-1) que se ilustran en las Figs. 5.1 y 5.2.  La batimetría

adquirida por los buques oceanográficos se ha utilizado para restringir los datos de

longitud de onda larga (>160 km) de los satélites. Los datos de batimetría de alta

resolución corresponden a los datos proporcionados por la sonda multihaz, adquiridos a

bordo del BIO Hespérides durante la campaña CORTES-P96 (ver Anexo I), que se

ilustran en las Fig.s 5.4, 5.5 y 5.6, Los datos en tierra son los proporcionados por datos

de satélites (Sandwell y Smith, 1997).

La resolución de los datos de satélite tiene un espaciado mínimo de 1/30 grados

para la longitud (equivalente a 3.7 km en el ecuador). Para la latitud, el espacio de la

malla de datos es de 1/30 grados en el ecuador, y decrece como 1/cos(latitud) ya que se

emplea una proyección Mercator para la confección de la base mundial batimétrica. Los

mapas presentados a continuación se han realizado a partir de los datos XYZ para lo que

se creó una malla de 5 minutos de paso, equivalentes a una malla cuadrada de 9.25 km

en el ecuador. La pérdida de resolución queda justificada por las dimensiones de las

estructuras con las que se precisa trabajar (de un orden de magnitud mayor, como

mínimo) y por la disminución en el tamaño de los archivos finales.

Para la construcción de la malla hemos utilizado un algoritmo de malla de

“vecindad cercana” (nearneighbour). En el algoritmo se asigna un valor medio a cada

nodo que tenga uno o más puntos dentro de un radio centrado en el nodo. El valor

medio se calcula dando un peso a cada uno de los puntos dentro del radio. La función

usada para el peso (w) es w(r)=1.0/(1+d*d), donde d=3*r/radio de búsqueda y r la

distancia al nodo.
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La amplitud del haz de la sonda multihaz es función de la profundidad en un

factor de 3.5 (Anexo I). La precisión batimétrica está limitada por la relación señal /

ruido, que varía en función de la reflectividad del fondo marino y el grado de

inclinación del terreno. Con los datos adquiridos hemos confeccionado una malla de 0.2

minutos, lo que equivale a 370 metros en el ecuador, con los que hemos construido los

mapas batimétricos de alta resolución para trabajar con detalle. El método para calcular

esta malla ha sido igual al anterior, mediante un algoritmo nearneighbour.

Simultáneamente a la batimetría de alta resolución se registraron sonografías

(backscatter) con la sonda multihaz SIMRAD EM-12. Este instrumento posee un sonar

lateral que proporciona imágenes de la reflectividad de las estructuras submarinas

utilizadas, que permite diferenciar la textura de las rocas submarinas.

Hemos utilizado la combinación del software GMT e instrucciones “sed & awk”

pertenecientes al sistema operativo UNIX para la confección de las cartas topográficas.

Figura 5.1: Mapa batimétrico / topográfico regional del Margen Oeste Mexicano. Los

datos pertenecen a la base mundial satelital de Sandwell y Smith, 1997.
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En la Fig. 5.1 se muestra el mapa topográfico con datos de satélite del

Margen oeste de México. Destacan cuatro dominios principales en la parte sumergida, y

uno en la emergida,  desde la parte más occidental hasta el margen oeste mexicano:

• La zona que corresponde a la placa del Pacífico, con profundidades

alrededor de  los 4000 metros, destaca en su extremo más oriental la

península de baja California que pertenecía a la placa norteamericana, y

que tras la apertura del golfo de California se mueve con dirección

noroeste siguiendo la dirección de apertura de los centros de expansión.

Los centros de expansión más meridionales son fácilmente identificables

en el mapa batimétrico de la Fig. 5.2, mientras que los septentrionales han

sido ya recubiertos por una importante cobertera sedimentaria por aportes

procedentes  del norte del Golfo (ver capítulo 2).  El límite entre la placa

Pacífica y la península de Baja California está marcado por los rasgos

estructurales de la paleo-subducción.

• En 110º W, entre los 24º N y 20º N, la dorsal Pacífico-Rivera (PPR) marca

el límite de placas entre la placa Pacífica al oeste y la placa de Rivera al

este (Fig. 5.2), con profundidades medias alrededor de los 3000 m. La

morfología de la placa Rivera destaca por la gran cantidad de estructuras

submarinas (seamounts) en comparación con la placa Pacífica. El margen

sur de la placa de Rivera lo forma la espectacular zona de fractura de

Rivera (RFZ), con unas profundidades del eje de la fractura entorno de

5000 m y con paredes de hasta 2500 m de altura (Fig. 5.3).

• El límite este de la placa de Rivera es la fosa mesoamericana (MAT),

límite del margen convergente activo del oeste mexicano, alcanzando

profundidades de 6000m (Fig. 5.3). Al Sur de México, y fuera de nuestra

área de estudio, se encuentra el mínimo de profundidad de la MAT con

6700 m.
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• Al oeste de la MAT y sobre los 18.5º N, delimitada a su vez al oeste por el

EPR, se encuentra el extremo norte de la placa de Cocos, con

profundidades más someras (2000m) que la placa de Rivera. Se ha

realizado un mapa batimétrico de alta resolución para visualizar el límite

entre la placa de Rivera y la placa de Cocos (Fig. 5.4).

• Para la parte emergida, tras el talud más pronunciado de la zona, cabe

destacar el bloque de Jalisco, en 105.7º W, 20.4º N, que con alturas por

encima de los 1000 m constituye el área con mayor relieve de nuestro

estudio. Conectando el Bloque de Jalisco con el área de estudio de la red

sísmica, puede distinguirse el cañón de Puerto. Vallarta (105.5 W, 20.5º N,

Fig. 5.3). El cañón se reconoce desde la línea de costa hasta su final en la

fosa (Fig. 5.2, 5.6).

Por último, destaca a nivel regional (105º W, 23.5º N)  la cordillera de

Sierra Madre Occidental (Fig. 3.3), donde se alcanzan las mayores alturas del suroeste

mexicano, superando en algunos casos los 3000 m (Fig. 5.2).

De la comparación de los diversos dominios oceánicos podemos observar

diferencias en el contenido frecuencial de la batimetría, como en el caso de la placa de

Rivera y la Pacífica, además de las diferencias morfológicas tanto en la fosa como en las

dorsales. Mientras que en la zona más meridional de la fosa se alcanzan profundidades

de hasta 6000 m en nuestra zona de estudio, situada más al norte, estas profundidades

oscilan alrededor de los 4000 m. Por otro lado, mientras que en el Bloque de Jalisco y al

sur de éste, la transición entre la fosa y la zona emergida se hace a través de una

plataforma poco desarrollada de unos 45 km, en la parte norte del mismo y hasta la boca

del Golfo de California la plataforma se hace mucho más amplia, alcanzando los 170

km al noreste de las Islas Tres Marías (Fig. 5.3, 5.5), con una amplia terraza bien

desarrollada en el flanco este del Golfo. Esto no se mantiene en el flanco oeste del

Golfo de California, desarrollándose elevaciones de hasta 1000 m paralelas a la línea de

costa.
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Los datos de batimetría de alta resolución son fundamentales en el momento de

interpretar los perfiles sísmicos, principalmente para delimitar la extensión y

localización del prisma de acreción,  así como la interpretación de la morfología en

superficie: cañones submarinos,  seamounts, fosa y sus límites.

Figura 5.2: Mapa batimétrico / topográfico ampliado regional del Margen Oeste de

México. Los datos pertenecen a la base mundial satelital de Sandwell y Smith, 1997. Se

ha señalado los cinco dominios estructurales: Placa Pacífica, Placa de Rivera, Fosa

Mesoamericana, Placa de Cocos  y Bloque de Jalisco.
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Figura 5.3: Bloque 3-D de la topografía del suroeste Mexicano. Se muestra la

localización de las estructuras más significativas estudiadas en este trabajo. Los datos

pertenecen a la base mundial satelital de Sandwell y Smith, 1997.
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Figura 5.4: Límite de placas

entre la placa de Rivera y la

placa de Cocos. Datos de sonda

multihaz.

Figura 5.5: Datos de sonda multihaz donde se observa el fuerte gradiente batimétrico

asociado a la dorsal extinta de Maria Magdalena.



154 Capítulo 5

Figura 5.6: Imagen de batimetría de alta resolución de la red sísmica de Puerto

Vallarta, iluminada desde el oeste. Los rasgos estructurales más significativos son el

cañón de Puerto Vallarta en 106.2º W, 20.3º N en tono azul (3000m), la morfología de

la fosa mesoamericana donde se registran las mayores profundidades, y la plataforma

continental en tonos verdes.
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En  el estudio de las sonografías se debe eliminar el haz central, marcado por

una alta reflectividad asociada a un menor recorrido de las ondas emitidas y reflejadas,

cuyo cociente es utilizado para calcular los coeficientes de reflectividad. Esto supone

que el haz central tenga siempre valores superiores que el resto. La corrección de este

efecto no se aplicó en los registros durante el procesado a bordo del buque Hespérides.

Los valores de la reflectividad son valores relativos, de manera que su función en la

interpretación es cualitativa. Así, los valores positivos (tonos amarillos y verdes)

muestran una reflectividad superior a los negativos (azules y lilas).

La sonografía de la red sísmica (Fig. 5.7) permite visualizar una alta reflectividad

asociada a la ausencia de sedimentos que han sido drenados de la bahía de Puerto

Vallarta por el cañón submarino del mismo nombre (106.2º W, 20.3º N). En la parte

oeste rigen los valores más bajos de reflectividad, mostrándonos la zona de subducción

de la fosa mesoamericana y las estructuras NNW-SSE asociadas a ésta. El prisma de

acreción presenta reflectividad superior (tonos verdes y rojos) que los sedimentos al

oeste del mismo (tonos azules y lilas), lo que indica una mayor compactación de los

mismos.
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Figura 5.7: Sonografía de la red sísmica de Puerto Vallarta. La interpretación

estructural de la imagen viene marcada por las morfologías NNW-SSE asociadas a la

fosa y por la diferencia de reflectividad entre los sedimentos compactados del centro de

la figura, donde se cortan los perfiles,  y los sedimentos poco consolidados del resto de

la placa de Rivera.
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6. Gravimetría
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6. Gravimetría

6.1 Introducción

La modelización gravimétrica 2D1/2 se ha realizado para los perfiles 203, 204 y

205, correspondientes a las mismas secciones que la sísmica multicanal. Para ello, se

han utilizado los datos registrados por el gravímetro del tipo BGM-3 instalado a bordo

del buque Hespérides y adquiridos durante la campaña CORTES-P96, a los que se les

ha aplicado las correspondientes correcciones para obtener la anomalía de aire libre

(ver Anexo I).

El criterio para elegir estos tres perfiles ha sido principalmente su orientación,

perpendicular al prisma de acreción y al margen continental. Adicionalmente se ha

utilizado información batimétrica y gravimétrica  (anomalía de aire libre), obtenida de

datos de satélite ( Fig. 6.1).

La geometría de las capas en los perfiles gravimétricos  está sustentada,

principalmente, de las observaciones e interpretación de los perfiles de sísmica

multicanal, que además proporcionan un control de los puntos de cruce. Así, el perfil

204 intersecta en su punto inicial con el inicio del perfil 205, y en su punto final con el

final de la sección 203. En estos puntos de control, la geometría y densidad de los

cuerpos debe ser idéntica. A partir de aquí, se correlacionan entre sí los niveles similares

(p.e. por su facies sísmica, profundidad, etc.), adjudicándoles una misma densidad.

6.2 Metodología

El algoritmo utilizado en la modelización gravimétrica 2D1/2 está basado en la

formulación y subrutinas de Murthy y Rao (1979) y Ramaro y Murthy (1989), para el

cálculo de la contribución gravimétrica de cuerpos finitos. El modelo de cuerpos y

densidades se ha extendido 500 km en ambos extremos, a fin de evitar efectos de borde.

La densidad de referencia utilizada en los cálculos es de 2670 kg/m3.
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La diferencia entre un modelo 2D y un modelo 2D1/2 consiste en que para el

caso de 2D1/2 se aplica una extensión horizontal perpendicular a la de la sección con la

intención de simular cuerpos en tres dimensiones. Por tanto, no se trata de un verdadero

modelo 3D al no poder aplicar variaciones geométricas o de densidad, si no que

simplemente es una extensión lateral en la dirección del eje Y del modelo X-Z. En el

caso de los perfiles 203 y 205, como no muestran una gran variabilidad lateral, se han

extendido los cuerpos 30 km en la dirección Y, bajo el criterio que es aproximadamente

el espaciado entre ambos perfiles.

La modelización gravimétrica consiste en discretizar las distintas capas en una

serie de prismas que pueden ser de dimensiones variables en las coordenadas espaciales

de distancia y profundidad. La densidad de los cuerpos puede mantenerse constante o

variar con la profundidad en cada uno de los prismas. En nuestro caso, se han utilizado

valores constantes de la densidad debido a la falta de información sobre su variación

con la profundidad, lo que se ha solventado utilizando valores promedios para toda la

capa. En cuanto a la topografía del fondo marino, ésta ha sido extraída del haz central de

la sonda multihaz que tras ser discretizada fue incorporada al modelo.

Las densidades utilizadas para la modelización se han obtenido a partir de

diferentes relaciones empíricas entre la densidad y velocidad de propagación de las

ondas P (Vp), así como de la propia modelización gravimétrica 2D (ver apartado 6.4

densidades). Los valores de Vp se obtuvieron de los registros de los sismómetros

marinos (OBS) que fueron fondeados en los extremos y los puntos de cruce de la red de

perfiles 201-205, frente a las costas de Puerto. Vallarta.

Como resultado, el algoritmo permite obtener los valores de la contribución

gravimétrica de cada una de las capas modelizadas por separado, o bien la contribución

de la totalidad de ellas. La distribución de las anomalías gravimétricas calculadas es

exactamente la misma que la distribución de anomalías gravimétricas observadas, ya

que calculamos la anomalía allí donde se disponía de valor observado.



Gravimetría 161

6.3 Datos gravimétricos de satélite

Los datos de anomalía libre (Fig. 6.1) de la base de datos global compilados por

Sandwell y Smith (1997) ha sido utilizado para verificar los valores obtenidos en el

gravímetro marino, fundamente para longitudes de onda largas. Además, esta base de

datos se ha utilizado para realizar un mapa de anomalías al aire libre de carácter

regional, centrado en la subducción de la placa de Rivera bajo la placa Norteamericana

en el Bloque de Jalisco (Fig. 3.2).

La base de datos Sandwell y Smith (1997) ha sido construida a partir de datos

gravimétricos marinos y completada con datos de altimetría de satélite a partir de

medidas de la variación de altura del nivel del mar realizadas por los satélites GEOSAT

y ERS-1.

Figura 6.1: Mapa de anomalías de aire libre del margen suroeste de México. Isolíneas

cada 40 mGal. Nota: R.= Placa de Rivera.
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Del mapa regional de anomalías de aire libre (Fig. 6.1) se pueden deducir cuatro

grandes rasgos característicos de la zona, que detallamos a continuación.

1) En primer lugar, destaca el dominio oceánico (placa de Rivera), en el que los

valores oscilan alrededor de 0 mGal, aunque localmente se identifican valores de hasta

20 mGal, asociados a los volcanes submarinos de la zona. Este hecho indicaría el estado

de compensación isostática en el que se encuentra la región, ya que la anomalía de aire

libre es aproximadamente proporcional al balance neto de densidades, siendo éste nulo

en aquellas regiones que se encuentran en equilibrio isostático y exenta de efectos de

borde (Turcotte y Schubert, 1982).

2) Esta estabilidad entorno a los 0 mGal se interrumpe al llegar a la fosa, donde

se localizan mínimos de hasta –180 mGal (106.5º W, 21º N), siendo el rango de  valores

más frecuentes entre -40 y -120 mGal. En este contexto regional es donde se localizan

los 3 perfiles de gravimetría que se presentan en este capítulo, lo que es acorde con los

valores observados entre –30 y –130 mGal del gravímetro del BIO Hespérides (ver

anomalías observadas, perfiles 203-205, Figs. 6.1, 6.2 y 6.3).

3) Hacia el este de la fosa y paralelo a ésta, justo en la costa, encontramos el

tercer rasgo regional más destacable: una serie de máximos relativos que varían entre 40

y 80 mGal, dentro de la plataforma continental de la placa Norteamericana.

4) La falla transformante de Rivera (108º W, 19º N) presenta unos mínimos

relativos con valores alrededor de los –40 mGal.

6.4 Densidades utilizadas en los perfiles

Las densidades utilizadas en este estudio las hemos obtenido a partir de

relaciones empíricas entre densidad y velocidad de las ondas P, estas últimas obtenidas

de los registros de OBS de la zona. Para los sedimentos marinos se ha utilizado la

relación de Nafe y Drake (1961), la de Carlson y Raskin (1984) para la corteza superior

y la de Christensen y Shaw (1970) para la corteza inferior. La densidad del manto

oceánico es de 3200 kg/m3, al considerarse un manto joven, ya que la edad de la corteza

oceánica de la Placa de Rivera es de unos 10 Ma (DeMets y Stein, 1990). Las relaciones

utilizadas se encuentran resumidas en la tabla VI-1. Para la capa de agua se ha tomado

una densidad de 1010 kg/m3.
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En general, la densidad de los sedimentos oscila entre los valores mínimos de

2000 kg/m3 para la cuenca de antearco más reciente (perfil 205), y de 2070 kg/m3 en los

sedimentos más superficiales de la plataforma continental y el dominio oceánico, donde

se incluyen los sedimentos afectados por hidratos de gas (ver capítulo 4). Para los

sedimentos que forman el complejo del prisma de acreción se ha utilizado 2400 kg/m3.,

coincidente con otros prisma de acreción de Centroamérica y Sudamérica (Rubio, 2000;

Sallarès, 1999). Estos valores permitirían explicar el estado general de mínimos

gravimétricos asociados al margen oceánico mexicano del Bloque de Jalisco.

La densidad de los  sedimentos oceánicos consolidados es de 2430 kg/m3, parte

de los cuales son arrastrados por la subducción junto a la corteza oceánica. La corteza

oceánica superior se caracteriza por una densidad media de 2850 kg/m3, y la corteza

oceánica inferior la hemos modelizado con un valor de 3000 kg/m3.

Los sedimentos arrastrados por la subducción son detectados en sísmica de

refracción como una capa de baja velocidad en el dominio continental y se relacionan

con el cambio de impedancia debido al contraste de velocidades negativo. Las

densidades del dominio continental son de 2600 kg/m3, valor que denota que estamos

ante la corteza superior, o a lo sumo hasta el límite corteza superior-media continental.

LITOLOGÍA ρρ (kg/m3) REFERENCIA

sedimentos ρ = 1.60 + 0.19 vp Nafe y Drake (1961)

corteza oceánica superior ρ = 3.81 -  (5.99/ vp) Carlson y Raskin (1984)

corteza oceánica inferior ρ = 1.85 + 0.165 vp Christensen y Shaw (1970)

manto oceánico 3200 Modelización 2D1/2

Tabla VI-I: Densidades utilizadas para la modelización gravimétrica 2D1/2.

6.5 Modelización gravimétrica

Los tres perfiles gravimétricos han sido construidos con los datos gravimétricos

adquiridos simultáneamente a los datos sísmicos por el buque Hespérides en la campaña

CORTES-P96. Estos tres perfiles tienen  la misma dirección que los sísmicos 203, 204

y 205. La longitud de los dos primeros es de 45 km, pero en el tercero es de unos 65km

(Figs. 6.2, 6.3 y 6.4).
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Figura 6.2: Modelización gravimétrica del perfil sísmico 203. En línea azul, se

representa la anomalía observada, en línea fina, la anomalía calculada (panel

superior), a partir del modelo de densidades propuesto (panel inferior).
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Figura 6.3: Modelización gravimétrica del perfil sísmico 204. En línea azul, se

representa la anomalía observada, en línea fina la anomalía calculada (panel

superior), a partir del modelo de densidades propuesto (panel inferior).
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Figura 6.4: Modelización gravimétrica del perfil sísmico 205. En línea azul, se

representa la anomalía observada, en línea fina la anomalía calculada (panel

superior), a partir del modelo de densidades propuesto (panel inferior).
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Como hemos mencionado anteriormente (apartado 6.1) la distancia entre los dos perfiles

más alejados, 203 y 205 es de unos 32 km. Los puntos origen y final de la modelización

gravimétrica coinciden con el punto inicial y final de los perfiles sísmicos.

Los valores absolutos (siempre negativos) de la anomalía de aire libre (Figs. 6.2,

6.3 y 6.4) se localizan dentro del mínimo gravimétrico asociado a la subducción de la

placa de Rivera bajo la placa Norteamericana (Fig. 6.1). Además, de sur a norte, los

valores de la anomalía parecen adecuarse a la tendencia de decrecimiento regional que

muestran los datos de satélite, que estaría relacionada con el mínimo observado en

106.5º W, 21º N de la Fig. 6.1. Además, se observan los mínimos relativos asociados a

la fosa y a la cuenca de antearco, mucho más visibles en los perfiles 203 y 205 que en el

204, debido a la mayor perpendicularidad respecto a la dirección de la fosa de los dos

primeros. La tendencia cóncava común, observada en las tres secciones, es la del

decremento de los valores de la anomalía gravimétrica de aire libre a medida que se

pasa del dominio oceánico (oeste) al dominio continental (este), hasta llegar al talud

continental sobre la corteza continental superior-media (cuerpo rosa, ñ=2600 kg/m3), en

donde se detecta un aumento de los valores de la anomalía. Esto sólo se rompe en el

perfil 205 con un máximo relativo en el kilómetro 27 que estaría asociado al contraste

de densidades entre el prisma de acreción ( ñ=2400 kg/m3) y la cuenca de antearco

(ñ=2300 kg/m3) desarrollada en este perfil y no visible en las restantes dos secciones de

sísmica multicanal.

Como puede apreciarse en las Figs. 6.2, 6.3 y 6.4, en términos regionales, la

anomalía observada queda justificada por el modelo de densidades y espesores

propuesto, si bien se observan pequeños desajustes, como en el talud del perfil 204,

cuya baja amplitud y corta longitud de onda sugiere una relación con anomalías de

densidad superficiales, la resolución de las cuales queda fuera del alcance de este

estudio.

El modelo propuesto para las tres secciones cumple las restricciones propuestas

en el apartado 6.1 del presente capítulo:

Ø Igual espesor y densidad de los cuerpos en los puntos de corte entre

los perfiles. Se cumple entre los puntos iniciales de los perfiles 204 y 205, y los

extremos de las secciones 203 y 204.
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Ø Los cuerpos análogos entre secciones mantienen la misma densidad,

siendo fácilmente reconocibles entre perfiles. Para ello, se han representado

con el mismo color.

Ø Se ha modelizado un cuerpo de baja densidad relacionado con los

sedimentos de la capa oceánica que subduce bajo el continente en  el prisma de

acreción, dando lugar a un perfil de gradiente de densidad negativa con la

profundidad.

6.6 Interpretación de los modelos

Uno de los resultados más significativos de la modelización gravimétrica es la

resolución de la geometría de la base de la corteza oceánica, de la que puede observarse

trazas en las imágenes de sísmica de reflexión, e indicaciones de sismicidad en la zona

de Wadati-Benioff.

Los resultados obtenidos muestran una corteza oceánica, perteneciente a la placa

de Rivera, de un espesor de entre 6 y 8 km, con un ángulo de buzamiento de unos 8º

para el perfil 203, de unos 6.5º para el perfil 204 y de 6º para el perfil 205. Esta

tendencia a la disminución en el ángulo de subducción de la placa de Rivera bajo la

placa Norteamericana, podría ser debido a la terminación de la subducción al norte del

perfil 205.

La determinación del ángulo de subducción en la región está corroborada tanto

por los datos de sísmica de reflexión del presente estudio (ver capítulo 7), como por los

datos de sismicidad (ver apartado sismicidad), además de por trabajos previos existentes

(Pardo y Suárez, 1995).

A lo largo de los perfiles sísmicos es posible diferenciar de forma discontinua un

reflector, que por su frecuencia, intensidad y localización (alrededor de 2s TWT bajo el

techo de la corteza) ha sido interpretado como la discontinuidad de Mohorovicic o base

de la corteza. Este reflector se encuentra a 8.2 s TWT entre los CDP 2700-3000 en el

perfil 204, y entre 8.1 y 8.7 s TWT entre los CDP 900-1800 para el perfil 205 (Fig. 8.1)

.
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 Los datos de sismicidad (Fig. 5.3, perfil 1 y 2) proporcionan una estimación del

espesor que es menor que 20 km a 45 km de distancia al este de la fosa.

Pardo y Suárez (1995),  sitúan la isobata de profundidad de 20 km bajo la línea

de costa basándose en datos de hipocentros de telesismos.

Los espesores extraídos de la modelización gravimétrica sitúan la base de la

corteza oceánica a unos 6.5 km bajo el techo de la misma (es decir,  6.5 km de espesor

total de corteza). Si suponemos una velocidad media para el intervalo techo-base de la

corteza de 6.5 km/s (excluidos los sedimentos), los 2 s TWT nos dan un espesor de 6.5

km, coincidente con la gravimetría. No hay ninguna evidencia para suponer que este

espesor no deba mantenerse constante a lo largo de la sección, máxime cuando los

ángulos de subducción son inferiores a 10º, por lo que se ha conservado este espesor  a

lo largo de todos los perfiles.

En el dominio continental (extremo oriental de las secciones), se ha modelizado

una profundidad de corteza superior o corteza superior-media de 17 km para los perfiles

203 y 204, y de 18.5 km para el perfil 205, más cercano a la costa. Esto concuerda con

los resultados de Pardo y Suárez (1995).

El espesor de los sedimentos del dominio oceánico (corteza y fosa oceánica) lo

hemos estimado a partir de la interpretación, conversión a profundidad de los perfiles de

sísmica de reflexión multicanal (ver capítulo 4, capítulo 7), y extrapolando su geometría

en aquellos sectores donde es dudosa. La topografía ha sido extraída de los datos de

sonda multihaz. Por otra parte, se utilizaron las anomalías locales de forma cualitativa

(p.e: máximo relativo del kilómetro 27 del perfil 205), para asociarlas a espesores

mayores si éstas eran positivas o a depocentros en caso de ser negativas. El prisma de

acreción se ha definido como el material comprendido entre el fondo marino y el techo

de la corteza oceánica que subduce en la zona localizada entre el límite continental de la

fosa y la cuenca de antearco en caso de existir (perfil 205) o hasta el contacto con la

corteza continental en el caso contrario. El prisma de acreción se ha modelizado con una

densidad de 2400 kg/m3 siendo su geometría estimada a partir de los perfiles de sísmica

de reflexión y los datos de topografía.
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La corteza continental se ha modelizado en dos capas, una correspondiente a los

sedimentos más recientes, probablemente ricos en hidratos de gas, ya que los perfiles

muestran la presencia del BSR, con una densidad de 2070 kg/m3, y la segunda, con una

densidad media de 2600 kg/m3. Para el perfil 205 (kilómetro 55, Fig. 6.4) se ha

modelizado, además, un relleno cuaternario de densidad algo menor (2000 kg/m3)

detectada e interpretada en la sísmica de reflexión. Aunque la diferencia entre modelizar

dos cuerpos con contraste de densidad pequeño (2070 y 2000 kg/m3 ) y modelizar uno

solo con densidad  2070 kg/m3 es mínima, el modelo de dos capas es más acorde con

los datos sísmicos.  El espesor de la corteza continental superior es en su extremo más

oriental de unos 8 km y se acuña en su extremo más occidental bajo el prisma de

acreción con un contraste de densidad de 200 kg/m3.

Por último, la geometría del manto oceánico se ha modelizado considerando que

únicamente varía en dirección perpendicular al margen, siguiendo una tendencia de

subducción subhorizontal (ángulo menor a 10º). El espesor del manto oceánico se

extiende desde la base de la corteza hasta los 30 km del modelo, no siendo este valor

ninguna acotación para la discontinuidad litosfera-astenosfera por la falta de datos

disponibles. Se ha tomado la densidad de 3200 kg/m3 para el manto oceánico teniendo

en cuenta que la placa de Rivera es relativamente joven ( DeMets y Stein, 1990).

El manto continental no aparece en los modelos ya que no se ha muestreado en

la sísmica de reflexión.
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7. Sismicidad

Me despierta un ruido tremebundo. Hace millones de años (o más) la Tierra
 se formó a base de horrorosos cataclismos: los océanos embravecidos arrasaban
 las costas, sepultaban islas mientras cordilleras gigantescas se venían abajo y

volcanes en erupción engendraban nuevas montañas; seísmos desplazaban
 continentes. Para recordar este fenómeno, el Ayuntamiento envía todas las

noches unos aparatos, denominados camiones de recogida de basuras, que
reproducen bajo las ventanas de los ciudadanos aquel fragor telúrico.

Me levanto, hago pis, bebo un vasito de agua y me vuelvo a dormir.

Eduardo Mendoza (1990) "Sin noticias de Gurb"
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7. Sismicidad

7.1 Introducción

La sismotectónica del suroeste de México está dominada por la colisión de las

placas de Rivera y Cocos con la placa Norteamericana, a lo largo de la fosa

mesoamericana (MAT), y por la consiguiente subducción. Una de las principales

características de esta zona de subducción es la variación de pendiente de la placa

oceánica en subducción (Molnar y Sykes, 1969; Stoiber y Carr, 1973; Nixon, 1982;

Burbach y otros, 1984; Pardo y Suárez, 1995).

Los trabajos previos indican que la geometría de la subducción de la placa de

Cocos es subhorizontal entre 98º W y 102º W (Suárez y otros, 1990), pasando a ser más

inclinada (mayor de 30º) entre 96º W-98º W (Ponce y otros, 1992) y entre 102º W y

104º W (Pardo y Suárez, 1993). En el caso de la placa de Rivera, Pardo y Suárez (1993)

concluyen, sobre la base de hipocentros de microsismos locales e hipocentros

relocalizados de telesismos, que la placa subduce con un elevado ángulo de inclinación,

alcanzando una pendiente casi constante de ~ 50º a profundidades mayores de 40 km.

Aunque la sismicidad relacionada con la subducción de la placa de Rivera bajo el

bloque de Jalisco es baja, no puede considerarse que lo haga de manera asísmica (Pardo

y Suárez, 1993) (Fig. 7.1, perfil 1), como previamente se había propuesto (Nixon,

1982).

La evolución tectónica de esta región en los últimos 25 Ma (descrita en detalle

en el capítulo 2) se ha visto caracterizada por tres grandes episodios de reorganización

de placas, resultado de la migración de la Placa de Farallón, que evolucionó como placa

de Guadalupe, y que posteriormente se segmentó en las actuales placas de Rivera y

Cocos.

En cuanto a la cinemática de las placas, el polo de rotación de Rivera-

Norteamérica (Fig. 7.1) para los últimos 3 Ma está localizado muy cerca de la placa de

Rivera (DeMets y Stein, 1990), lo cual produce variaciones rápidas en la dirección y
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velocidad de convergencia relativa a lo largo de la fosa, con valores entre 1.2 y 2.2 cm

/año. La edad de la litosfera oceánica  (≈ 9 Ma) de placa de Rivera al llegar a la fosa es

Mioceno Superior (Klitgord y Mammerickx, 1982). La velocidad relativa de la placa de

Cocos bajo la placa Norteamericana aumenta hacia el sureste lo largo de la fosa, de 4.8

cm/año cerca de 104.5º W a 7.5 cm/año alrededor de los 94º W (DeMets y otros, 1990).

La edad de la placa de Cocos también varía a lo largo de la fosa, con saltos asociados a

los desplazamientos a lo largo de las zonas de fractura (Fig. 3.10), como las de Orozco

(103º W) y la de O’Gorman (99º W), en el flanco oriental de la Dorsal del Pacífico Este

(EPR). La edad de la litosfera de Cocos al llegar a la fosa oscila entre los 10 Ma al

noroeste  y los 25 Ma al sureste de la dorsal de Tehuantepec (95º W) (Couch y

Woodcock, 1981).

En este capítulo se pretende determinar la geometría de las placas de Cocos y de

Rivera en subducción bajo la placa Norteamericana, sobre la base de los datos de

localizaciones hipocentrales de sismos registrados con magnitud mayor a 3, entre los

años 1967-1999, por la base mundial de la NOAA (National Oceanic and Atmospheric

Administration, EEUU), que incluye la red IRIS en la zona comprendida entre 99º W y

108º W. (Fig. 7.1).

La lista final de eventos seleccionados del catálogo son los considerados como

de mayor precisión para el periodo 1967-1999, eliminando aquellos cuyas

localizaciones hipocentrales han sido realizadas:

• en un tiempo menor a un mes tras el seísmo y consideradas

“preliminares”

• con un número menor a tres estaciones sismológicas.

Los eventos que conforman la mayor parte de la lista son los publicados por el

Bulletin of the International Seismological Centre (ISC), publicados dos años tras el

evento, con hipocentros “finales”.
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Figura 7.1: Epicentros de sismos localizados en el suroeste de México, extraídos de la

red mundial de la NOAA entre los años 1967 y 1999. Se muestra la localización de los

cortes en profundidad en azul (perfiles 1 a 4), orientados en la dirección de

convergencia relativa de las placas de Rivera y Cocos respecto a la Norteamericana,

basado en el polo de rotación de Rivera-Norteamérica (DeMets y Stein, 1990). Nota:

P.R. es Placa de Rivera; EPR: dorsal Pacífico Este.
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7.2 Datos sismológicos

La sismicidad (epicentros) de la región del suroeste de México (Fig. 7.1) está

caracterizada por una distribución mayoritaria a lo largo de una franja, que incluye

desde la fosa hasta la línea de costa, evidentemente asociada a la convergencia entre

placas.

Un segundo conjunto de sismos, localizados a unos 200 km de la fosa tierra a

dentro y entre 20 y 120 km de profundidad, se encuentran relacionados con el

volcanismo Cuaternario (volcanes de Cerobuco, Colima, etc. Fig. 3.7) y asociados a la

subducción, y que está bien ilustrado en la Fig. 7.2 (perfiles 1, 3 y 4).

Para visualizar la geometría de la placa en subducción, hemos representado

cuatro perfiles (Perfil 1 y 2 para la placa de Rivera, y Perfil 3 y 4 para la placa de

Cocos) de la sismicidad en profundidad (Fig. 7.2). El origen de cada perfil está a una

distancia que oscila entre 50 y 100 km anteriores a la fosa. Los perfiles están orientados

paralelos a la dirección de convergencia relativa entre las placas Rivera-Norteamericana

(DeMets y Stein, 1990) y entre las placas Cocos-Norteamérica (DeMets y otros, 1990).

Los sismos utilizados para cada uno de los perfiles han sido escogidos dentro de

un ancho de banda de 35 km a cada lado del perfil y han sido proyectados a lo largo de

la sección. Se han eliminado aquellos sismos cuya profundidad hipocentral es de 33 km,

por considerarlos una estimación estándar en corteza inferior.
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Figura 7.2: Ver página siguiente
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 Figura 7.2: Perfiles de la sismicidad en profundidad (hipocentros) comprendiendo la

fosa mesoamericana (MAT) y el Margen continental al SO de México. El origen de los

cortes se encuentra entre 50 y 100 km de la fosa. Los perfiles están orientados

paralelos a la dirección de convergencia entre las placas de Rivera y Cocos (DeMets y

Stein, 1990; DeMets y otros, 1990).

A lo largo del perfil 1 se observa una menor cobertura de sismos, lo cual podría

sugerir que la placa de Rivera subduce bajo el bloque de Jalisco de manera asísmica

(Nixon, 1982), aunque esta hipótesis ha sido rechazada por Pardo y Suárez (1995) ya

que documentaron, desde el año 1837, al menos seis grandes seísmos de magnitud >7.0.

La reducida sismicidad asociada lo largo de este perfil es consistente con su

localización, en la terminación Norte de la fosa Mesoamericana (Fig. 7.1).

En los perfiles 3 y 4, observamos que la parte más superficial de la zona de

subducción (profundidad menor que 30 km) sigue una geometría constante, con una

pendiente inicial de unos 10º, que aumenta progresivamente hasta los ~25º a la

profundidad de 30 km. Según Pardo y Suárez (1995), esta geometría es independiente

de la edad de la fosa y de la velocidad de convergencia relativa de la placa oceánica

subducida, observándose a lo largo de toda la zona de subducción del sur de México.
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7.3 Interpretación de los datos

La interpretación de los perfiles de la Fig. 7.2 muestra que las placas de Rivera y

Cocos tienen una rápida variación lateral de la pendiente para profundidades mayores de

~30 km (Fig. 7.3). La sismicidad define una zona de Wadati-Benioff con una pendiente

de ~ 50º de la placa penetrando en el manto, iniciándose a una distancia de ~100 km de

la fosa.

En el perfil 4, que corresponde a la región central de México, la sismicidad

muestra que la geometría de la placa en subducción es prácticamente horizontal entre

los 40 y 100 km de distancia de la fosa. La sismicidad registrada alcanza profundidades

de hasta 100 km aunque la máxima distribución se encuentra entorno a los 60 km de

profundidad, tendencia que coincide con los resultados de Pardo y Suárez (1995) para el

resto de la región central de México. La excepción se encuentra en la región más

oriental de la placa de Cocos (96º W), donde los anteriores autores obtienen que la

pendiente de la placa oceánica cambia rápidamente desde una subducción subhorizontal

en la región central, a una subducción de mayor inclinación de ~30º.

En la región nor-occidental de la placa de Cocos (perfiles 3 y 4), la pendiente

determinada por la zona de Wadati-Benioff aumenta hacia el norte, penetrando en el

manto con una pendiente de ~55º , compatible con los 50º de Pardo y Suárez (1995)

hasta una profundidad máxima de 160 km (Fig. 7.2).

En el caso de la placa de Rivera bajo la región de Jalisco (perfil 1) la máxima

profundidad focal observada es de unos 100 km, mientras que algo más al sur (perfil 2)

se alcanzan los 130 km de profundidad. En el caso del perfil 1, existe una notable

ausencia de eventos sísmicos por lo que la geometría de la placa subducida ha sido

inferida siguiendo la tendencia general observada por los escasos sismos localizados. En

el caso del perfil 4, a distancias mayores de 140 km de la fosa (200 km del total del

perfil) la ausencia de sismos a profundidades mayores de 120 km no permite definir con

exactitud la pendiente de la placa en subducción.
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Figura 7.3: Ajuste de los planos de subducción a lo largo de perfiles sintéticos

ortogonales a la costa en función de los datos hipocentrales de sismos de la región

(Fig. 7.2) y proyectados sobre perfiles.
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7.4 Resultados

Se ha podido determinar la forma y geometría de las placas de Rivera y Cocos

en subducción bajo la placa Norteamericana en el suroeste de México. La subducción de

la litosfera oceánica de la placa de Cocos parece tener un carácter más horizontal hacia

al sur, mientras que en el límite entre Cocos y Rivera y en la placa de Rivera hacia el

oeste, la geometría es mucho más inclinada.

Para profundidades menores de 35 km, no parecen observarse cambios de

pendiente importantes en la zona acoplada interplaca. Los cambios importantes en la

pendiente y geometría de la placa subducida se observan cuando se desacopla de la

placa continental.

Mediante el análisis de los datos expuestos, en el que se ha dado un mayor peso

a los sismos de mayor magnitud proyectados en los perfiles, puede darse una

explicación a la orientación oblicua de la faja volcánica mexicana (asociada a la

subducción al oeste de México) respecto a la dirección de la fosa.

Si se tiene en cuenta que en los cuatro perfiles estudiados la distancia entre la

fosa y la línea de costa es aproximadamente la misma, y que las profundidades de 100

km se consiguen cada vez más lejos de la costa y hacia el sur, se puede sugerir la

existencia de una relación directa entre la Faja Volcánica Transmexicana (TMV) (Fig.

3.7) con la compleja geometría de subducción de las placas de Rivera y Cocos bajo la

placa Norteamericana, dando así una explicación a las direcciones no paralelas de la

fosa MAT y la TMV, al contrario de lo que sucede en la mayoría de los márgenes

activos en subducción del resto del mundo, donde el cinturón volcánico asociado a la

subducción es paralelo a la fosa (América Central, Andes, Japón etc.).
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8. Estructura Cortical del Margen
Oeste Mexicano (Bloque de Jalisco)

El margen es demasiado pequeño para que la demostración quepa en él

 Fermat (1601-1665)
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8. INTRODUCCIÓN

En este capítulo se presentan imágenes de la estructura cortical del margen oeste

mexicano (Bloque de Jalisco) deducida de los registros de sísmica multicanal. La

localización de los perfiles de sísmica de reflexión multicanal utilizados se muestran en la

Fig. 1.1.

El capítulo muestra en primer lugar, los registros sumados (stacked) y migrados. En

segundo lugar, y a modo de control de calidad del procesado, se ha realizado un análisis de

los puntos de corte entre los distintos perfiles, finalmente se presenta la interpretación de

los perfiles y la descripción de las estructuras observadas, y un modelo del techo de la

corteza, que incluye los datos de todos los perfiles, y que muestra la geometría de la

subducción de la placa de Rivera bajo el continente.

8.1 Registros de los perfiles de reflexión multicanal

El procesado de los registros de los cinco perfiles sísmicos, situados frente a la costa

de Puerto Vallarta, se ha realizado siguiendo las pautas explicadas en el capítulo 2,

obteniéndose tanto las secciones de stack como migraciones tipo Kirchoff post-stack (Fig.

8.1). Previo al procesado de las líneas los datos fueron remuestreados de 4 a 8 ms, al objeto

de reducir a la mitad el volumen de datos y disminuir el tiempo de ejecución sin perder la

resolución requerida en este caso. Como consecuencia del remuestreo se redujo la máxima

frecuencia observable, frecuencia de Nyquist, a 62.5 Hz, que es superior a las frecuencias

de las señales analizadas en este trabajo. Para evitar problemas de aliasing se filtraron las

frecuencias superiores a 62.5 Hz. Por otro lado, los disparos se realizaron a intervalos de

tiempo constante, de modo que no son equiespaciados debido a la variación en la velocidad

del barco, por esta razón se hizo la asignación de CDP’s (CDP bining) a las trazas

correspondientes de los distintos disparos, siendo el intervalo o bin utilizado de 12.5 m.

El procesado pre-stack consistió en la aplicación de técnicas estándar (capítulo 2),

siguiendo la siguiente secuencia: corrección por divergencia esférica que sufre el frente de

ondas por su expansión geométrica a medida que se propaga, así como de la absorción a la

que está sujeta; edición de trazas para eliminar ruido; filtrado paso-banda, ecualización de

las amplitudes de las trazas, y deconvolución predictiva para suprimir las reverberaciones y
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múltiples de corto período. El diseño de los parámetros de deconvolución y su aplicación se

ideó en dos ventanas temporales debido al cambio frecuencial que sufren las ondas a

medida que se propagan por el interior de la Tierra. Los retardos y las longitudes de los

operadores de deconvolución se escogieron tras el estudio de paneles stack de prueba y de

sus funciones de autocorrelación, producidos para diferentes valores de dichos parámetros.

Para detalles, ver Tabla II-I, capítulo 2.

Tras el procesado pre-stack se ordenaron los datos en CDP-gathers y se realizaron

análisis de velocidad combinando las técnicas de los paneles de stack a velocidad constante

con el análisis de semblanza. La misma técnica fue usada para determinar el campo de

velocidades intermedias necesario para la supresión de múltiples en el espacio f-k. Tras la

supresión de múltiples se efectuaron nuevos análisis de velocidades en de los CDPs para

suprimir los múltiples del fondo marino.

El procesado post-stack se realizó mediante una migración Kirchoff, ensayando

distintos modelos de velocidad y descartando aquellas velocidades que no ajustaban las

hipérbolas de difracción, empezando por los reflectores de menor profundidad.

Por último se ecualizaron las amplitudes de todas las trazas mediante la técnica del

trace mixing. Esta técnica consiste en promediar las trazas sobre un número específico de

trazas adyacentes, en nuestro caso 7, dando un peso a las mismas inversamente

proporcional a la distancia a la traza central. El resultado es una mayor coherencia lateral en

los reflectores.

A continuación se presentarán las interpretaciones para cada una de las migraciones.

La interpretación de las secciones se ha dividido en dos partes. En la primera parte, se

analizará con detalle la estructura superficial. En la segunda parte, se muestra la estructura

cortical hasta la base de la corteza.
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Fig. 8.1a: stack del perfil 201.
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Fig. 8.1b: stack del perfil 202.
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Fig. 8.1c: stack del perfil 203.
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Fig. 8.1d: stack del perfil 204.
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Fig. 8.1e: stack del perfil 205.
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cañón de 
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con 203 y 204
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de antearco
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antearco (forearc)

plataforma continental

BSR

prisma de
acreción

MAT

Fig. 8.2a: interpretación de la migración del perfil 201.
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Fig. 8.2b: interpretación de la migración del perfil 202
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Punto de corte
con 202

Punto de corte
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MAT
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Fig. 8.2c: interpretación de la migración  del perfil 203.
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Fig. 8.2d: interpretación de la migración  del perfil 204.
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M
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con 201 y 202

Punto de corte
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Fig. 8.2e: interpretación de la migración  del perfil 205.
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Figura 8.1: a-e: Secciones sumadas (stacked) para los perfiles 201, 202, 203, 204 y 205

                    f-j: secciones migradas para los perfiles 201, 202, 203, 204 y 205

como resultado de la secuencia de procesado referido en la Tabla II-I. Exageración

vertical aproximada de 1.5 (velocidad media: 5 km/s).

Figura 8.2: a-e: Interpretación de las secciones de stack y migración 201, 203, 204 y 205.

Exageración vertical aproximada de 1.5 (velocidad media: 5 km/s)

8.2 Estructura superficial

Los cinco perfiles de sísmica están confinados dentro del dominio de la placa de

Rivera en subducción bajo la placa Norteamericana. Las secciones 203 y 205 cruzan la fosa

perpendicularmente mientras que los perfiles 202 y 204 lo hacen de forma oblicua. El perfil

201 presenta una dirección casi paralela a la fosa dentro de la plataforma continental. Estas

orientaciones junto con la propia geometría del prisma de acreción permiten la observación

del complejo acrecional en todos los perfiles, aunque en el perfil 201 sólo se muestrea la

sección más meridional de este, y  en el perfil 204 se justifica la casi ausencia del prisma

dado el menor desarrollo del mismo en esa latitud. Es en las secciones 203 y 205,

especialmente en ésta última, debido a su mayor longitud, donde visualizaremos todos las

unidades que conforman el margen activo al oeste de México (Fig. 8.2).

8.2.1 Estructura superficial: Dominio oceánico al oeste de la MAT

El dominio oceánico, al oeste de la fosa mesoamericana (MAT), se caracteriza por

la presencia de una cobertera sedimentaria con un espesor de entre 1 y 1.5 s TWT (1.1-1.5

km). Esta cobertera sedimentaria no presenta rasgos de deformación significativa en los

sedimentos previos al frente de deformación en la zona más septentrional (perfiles 204 y

205). Por el contrario, en la zona más occidental muestreada por los perfiles 202 y 203 (Fig.

8.2b y 8.2 c), se observa un fallamiento normal. Estos movimientos verticales parecen estar

asociado a un reflector, basculado con un ángulo menor a 10º y que hemos identificado

como el techo de la corteza, lo que implica una tectónica activa reciente.   La justificación

se basa en que la deformación de los sedimentos llega hasta las capas más someras de éstos.

Estas fallas normales se prolongan en dirección N-S, al menos unos 10 km, observándose
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con claridad en superficie en los datos batimétricos de alta resolución (Fig. 5.6, 106.4º W,

19.9º N). Un rasgo significativo es el menor desarrollo de la zona fallada en la zona sur.

Estos movimientos verticales, cuyo origen lo hemos situado en el techo de la corteza y que

afectan a los sedimentos más superficiales se han detectado fundamentalmente en la zona

meridional (Fig. 8.2b y 8.2c, perfiles 202, 203). Sin embargo, la tectónica activa observada

en los perfiles más septentrionales (Fig. 8.2d y 8.2e, perfiles 204 y 205),  no parece afectar

a las capas sedimentarias más superficiales, que a su vez muestran un paquete sedimentario

mayor que en las secciones meridionales (perfiles 203 y 204).  Esta actividad

aparentemente se circunscribe al techo de la corteza oceánica, lo que visiblemente es

debido a dos factores conjuntos, por un aparte un posible decaimiento de la actividad

tectónica reciente, y una velocidad de sedimentación superior a la velocidad del

hundimiento. Esta mayor tasa de sedimentación podría proceder en gran parte del cañón de

Puerto Vallarta, bien definido en los datos batimétricos de alta resolución (Fig. 5.6), y cuya

cabecera se detecta en el perfil 204.

Otra evidencia de la actividad tectónica reciente proviene del reflector BSR, ya que

el fallamiento del techo de la corteza  beneficiaría el escape de gas libre por expulsión

tectónica del fluido, y que finalmente migraría en dirección a la fosa, favoreciendo la

aparición de estos reflectores anómalos (Minshull, T., personal comunication).

8.2.2 Estructura superficial: Dominio oceánico al este de la MAT

En las proximidades de la fosa se observa cierto grado de deformación en todo el

paquete sedimentario que varía de norte a sur. Así, si para el perfil 203 no se observa

evidencia de deformación hasta llegar al prisma (Fig. 8.2c), donde se localizaría el frente de

deformación, en el perfil 204 por el contrario se observa el frente de deformación 5

kilómetros al oeste de la fosa (Fig. 8.2d), y en el perfil 205 (Fig. 8.2e) a 15 kilómetros

también al oeste de la fosa. Esta migración del frente de deformación hacia el noroeste, en

tan sólo 12 kilómetros de distancia, pudiera indicar un cambio en la orientación de la

subducción hacia el norte.
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Fig. 8.3a: cruce de los perfiles 201 y 202.
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Fig. 8.3b: cruce de los perfiles 201 y 203.
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Fig. 8.3c: cruce de los perfiles 201 y 204.
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Fig. 8.3d: cruce de los perfiles 201 y 205.
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Fig. 8.3e: cruce de los perfiles 202 y 203.
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Fig. 8.3f: cruce de los perfiles 202 y 204.
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Fig. 8.3g: cruce de los perfiles 202 y 205.
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Fig. 8.3h: cruce de los perfiles 203 y 204.
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Fig. 8.3i: cruce de los perfiles 204 y 205.
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Figura 8.3:  a-i: Cruce de los perfiles de la red sísmica de Puerto Vallarta.

En la sección 205 (Fig. 8.2e) tenemos una visión prácticamente completa de lo que

sería un margen activo. Se ha detectado, además de la fosa y el prisma de acreción, el límite

del backstop. Este límite sería la zona de mayor rigidez sobre la cual se estaría levantando

el complejo acrecional. Encontramos una cuenca de antearco (forearc basin) bien

desarrollada sobre la cual se depositarían los sedimentos neógenos provenientes del

continente. Se aprecian deslizamientos en el talud continental en el extremo este del perfil,

muy cercano a la costa, concordando con los datos batimétricos (Fig. 5.3), donde se

muestra una plataforma poco desarrollada en el bloque de Jalisco.

La morfología del prisma de acreción parece mantenerse a lo largo del margen,

mientras su anchura y estratificación parece variar de norte a sur. Esta estratificación es

posible detectarla en los primeros centenares de metros en las secciones 202 y 205, de ahí

la formación del BSR en la plataforma y prisma de acreción, si embargo el reflector

anómalo no es posible detectarlo hacia el exterior de la plataforma continental (inicio del

talud) en los perfiles localizados más al sur (pe. Perfil 203, Fig. 8.2c). La anchura del

prisma parece seguir la forma de una “copa de cava” (Fig. 8.4): mayor amplitud en el norte

y el sur, estrechándose en su parte central.

La estructura de la parte superficial en la sección longitudinal a la costa (perfil 201,

Fig. 8.2a) nos revela una plataforma continental con un espesor de sedimentos que no

superan los 0.5 s TWT (375 m), ligeramente por debajo del BSR. La localización del límite

sur de la cuenca de antearco (CDP 5200), en el perfil 201, es un indicio de un cambio de

régimen geodinámico al sur del perfil 205 (Fig. 8.2e), o cuando menos un cambio en la

orientación de la subducción, como se ha mencionado en la sección precedente.

Al objeto de tener un control de calidad de las secciones procesadas, se ha efectuado

un análisis de los puntos de cruce entre las secciones sísmicas (Fig. 8.3). Los puntos de

corte se muestran en la Tabla VIII-I. Como puede observarse en las Figs. 8.3 a - 8.3 i,

existe una correcta correlación entre todas las facies sísmica identificadas individualmente

en los perfiles. Integrando estos datos con los batimétricos de alta resolución, se ha

realizado una distribución en planta del complejo de acreción (Fig. 8.4) al oeste del Bloque

de Jalisco.
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PUNTOS DE CRUCE (# CDP) ENTRE LOS PERFILES

201-202 201 :  4500 202 : 10200

201-203 201 : 7300 203 : 3400

201-204 201 : 7300 204 : 300

201-205 201 : 4500 205 : 4200

202-203 202 : 15150 203 : 300

202-204 202 : 12760 204 :1700

202-205 202 : 10150 205 : 4200

203-204 203 : 3400 204 : 300

204-205 204 : 3250 205 : 1100

Tabla VIII-I: Puntos de cruce entre las secciones sísmicas al oeste del Bloque de Jalisco.
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Figura 8.4: Geometría y dimensiones del prisma de acreción en el oeste del Bloque de

Jalisco.

8.3 Estructura profunda

En la totalidad de los perfiles analizados se puede observar con claridad, bajo una

variable cobertera sedimentaria, un reflector de alta energía y gran longitud de onda con

una importante continuidad lateral en la zona exterior al prisma de acreción que se ha

interpretado como el techo de la corteza oceánica. Este reflector situado a algo más de 1.0 s

(TWTT) presenta cierta deformación, sobretodo bajo el frente de deformación, que es

donde colisionan las placas de Rivera con la placa Norteamericana. Así, en los perfiles 203

y 205 (Fig. 8.2c y 8.2e), ortogonales a la fosa, se observa una deformación diferente al

Norte (perfil 205), y al Sur ya comentada en la sección superficial. El techo de la corteza

buza suavemente hacia el continente, como efecto de la subducción, y en el perfil más

meridional (perfil 203) este reflector se puede continuar durante más de 20 km,

adentrándose bajo el prisma de acreción (Fig. 8.2c). En los perfiles 202 y 204 (Figs. 8.2b y

8.2d) debido a su oblicuidad respecto de la fosa, se observa durante una mayor distancia el

techo de la corteza oceánica, y como en el caso de los perfiles ortogonales se observa

nuevamente la diferencia Norte Sur en la deformación. Bajo este reflector y a una

profundidad media de 1 s (TWTT), se detecta un cambio significativo en la señal sísmica,

que podría  ser debido a un límite difuso entre la corteza superior e inferior. Además, en

estos perfiles se aprecia de manera más aparente, un fuerte reflector discontinuo situado a

unos 2.5 s (TWTT) por debajo del fondo oceánico, que hemos interpretado como la

discontinuidad del Moho oceánico.  Esta discontinuidad, al igual que la estructura de la

corteza observada en las imágenes de la sísmica multicanal es compatible, con un modelo

de corteza deducido a partir de OBS (Dañobeitia y otros, 1997; Dañobeitia y otros, 1998)

desplegados a lo largo de estos mismos perfiles, y que muestra un espesor cortical

promedio para la placa de Rivera de unos 6 km, con la significación de un contraste de

velocidades entre la corteza superior e inferior. Igualmente los datos gravimétricos

mostrados en el capítulo 6 concuerdan con las interpretaciones generales de la corteza

oceánica de la Placa de Rivera. Hay que hacer notar que en las interpretaciones (Figs. 6.2,

6.3 y 6.4) gravimétricas se ha incluido una capa de baja velocidad (3.5 a 3.9 km/s) bajo el
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prisma de acreción. Esto no es obvio en la sísmica multicanal, pero sí es compatible con los

modelos de corteza (Fig. 2 de Dañobeitia y otros, 1997), y la interpretación más plausible

es que parte de los sedimentos acrecionados subducen solidariamente con la placa oceánica,

como se ha constatado en otros márgenes activos del continente Americano (Sallarés y

otros, 1999, 2001).

La clara detección del techo de la corteza, en el exterior del prisma de acreción,

nos ha permitido digitalizar de las secciones las profundidades en doble tiempo de recorrido

de este reflector, al objeto de visualizar la geometría de la superficie superior de la corteza

oceánica de la placa de Rivera. En algunos casos, no tenemos evidencias claras del techo de

la corteza, y por tanto hemos aplicado un algoritmo (nearneighbour) de extrapolación

(detalles en el capítulo 5), con lo que finalmente se ha realizado una imagen 3-D (Fig. 8.5).

La Figura 8.5 muestra algunos rasgos que merecen destacar, así se observa una topografía

significativa en lo que hemos denominado frente de deformación, como ya se había

apuntado en los perfiles individuales, un buzamiento evidente hacia el continente que está

entorno a los 8 º +/- 2º  y que concuerdan con los datos de sismicidad (detalles, capítulo 7),

y una reveladora tendencia del plano de subducción hacia el Norte, como ya se había

apuntado en el apartado 8.2. Esta indicación de un buzamiento hacia el norte, aunque

inferior al ortogonal a la fosa, no se muestra en ninguno de las mapas tectónicos

publicados, incluso en la cartografía más detallada esta zona  se deja como una zona difusa,

donde no se sabe muy bien como finaliza la subducción. Nosotros sugerimos, con algunas

reservas, esta posibilidad de continuidad de la subducción hacia el norte, que podría

explicar la elevación actual a las que están sometidas las islas Tres Marías,  y donde en la

sección 9, hemos deducido una compleja estructura cortical de espesor superior que la

oceánica generada en la dorsal pacífica (EPR). No obstante, se necesitaría estudios de

mayor precisión para constatar esta incipiente subducción hacia el norte.
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Figura 8.5: Bloque 3D del techo de la corteza en la red sísmica de Puerto Vallarta. Se

identifican dos tendencias a la subducción, una en dirección oeste y otra menos abrupta en

dirección norte. En azul, donde existen datos. En negro, resultado de la extrapolación.
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9. Estructura Cortical de la
Transecta Puerto Vallarta Los

Cabos

Sin embargo, se mueve.

Galileo (1564-1642)
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9. Transecta entre el Bloque de Jalisco y Península de Baja California

9.1 Introducción

Durante la campaña CORTES-P96 se realizó una transecta de 450 km (Fig. 9.1)

desde Puerto Vallarta (Bloque de Jalisco) hasta Los Cabos (Península de Baja

California) (Fig. 9.1). El objetivo fue el estudio de la transición cortical entre el Bloque

de Jalisco y la Península de Baja California, a través de la zona acreción oceánica del

EPR (22º N), es decir el contacto y evolución entre la placa Norteamericana con la de

Rivera, por un lado, y la placa Norteamericana y la Pacífica, por el otro.

Figura 9.1: Transecta entre Puerto Vallarta y Los Cabos. La transecta incluye datos de

sísmica de reflexión y refracción (5 OBS), gravimetría, magnetismo y batimetría de alta
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resolución. Los segmentos en colores muestran la batimetría de la transecta y de los

perfiles en la zona. Los rasgos estructurales mas significativos son la dorsal del

Pacífico Oriental (EPR) en línea discontinua, la zona de fractura Tamayo, en la boca

del Golfo de California y la elevación de María Magdalena (MMR). Los triángulos

amarillos denotan la localización de  los OBS.

Para ello, se adquirieron datos de sísmica multicanal, datos de sísmica de

refracción de gran ángulo marinos (5 OBS) y terrestres (estaciones en tierra) a ambos

lados de la dorsal del Pacífico Este (EPR). Esta información se completó con datos de

magnetismo y batimetría de alta resolución a lo largo del perfil o transecta (Fig. 9.2).

En la Fig. 9.3 se ha realizado una compilación de los datos de batimetría, reflectividad,

magnetismo y sísmica de reflexión que muestrean la dorsal del Pacífico Este (EPR).

Figura 9.2: Registros magnéticos, gravimétricos y batimétricos en el escarpe de Islas

Tres Marías (ETM) y las dorsales María Magdalena (MMR) y Pacífico Este (EPR), a lo

largo de la transecta entre Puerto Vallarta y Los Cabos. En el panel superior se

muestra las anomalías magnéticas de expansión oceánica identificadas J(1.5 Ma) , 2

(1.8 Ma)   y 2 A (3.0 Ma), en el panel intermedio la anomalía de aire libre en mGal, y

en el panel inferior la batimetría del fondo oceánico.
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Figura 9.3: Panel superior: Registro sonográfico mostrando la reflectividad del fondo

oceánico (mayor sedimentación en azul). Panel medio: Batimetría de alta resolución

indicando la localización del EPR y rasgos morfológicos de las crestas y valles de la

zona axial, sobre las que se ha proyectado  las anomalías de expansión oceánica J (1.5

Ma) y 2 (1.8 Ma). Panel inferior: Sección sumada (stacked) del perfil sísmico cruzando

el EPR, nótese la relativa elevada reflectividad sobre los 0.8 s (TWTT) bajo la dorsal

que posiblemente es el techo de la cámara magmática.

Los datos de sísmica de reflexión, gravimetría y batimetría se han procesado

siguiendo las pautas de los registros de la red sísmica de Puerto Vallarta (ver capítulo 5,

y capítulo). Así, se han obtenido las anomalías magnéticas, gravimétricas, mallas de

batimetría y perfiles de sísmica multicanal. Además, en este caso disponemos de

información de sísmica de gran ángulo proporcionada por el despliegue de OBS y

estaciones de tierra, a lo largo y en los extremos de la transecta. Por tanto, se ha podido

modelizar en 2-D, la estructura cortical con distintos parámetros que restringen la

multiplicidad de los modelos. En general, los distintos tipos de datos adquiridos nos

permitirán finalmente la obtención de un modelo cortical en 2-D, de los márgenes

conjugados del EPR: el margen oeste de la Península de Baja California (Los Cabos) y

el margen este del continente mexicano en Puerto Vallarta (Fig. 9.1).

9.2 Anomalías Magnéticas

A lo largo del transecto y en los mismos perfiles donde se adquirieron datos de

sísmica de reflexión y gran ángulo se obtuvieron simultáneamente datos de la variación

del campo magnético, convenientemente procesados y una vez corregidos por el campo

internacional de referencia (IGRF, 1985), se han obtenido las correspondientes

anomalías magnéticas. La identificación de estas anomalías, como anomalías de

expansión oceánica ha sido posible gracias a la correlación de las mismas, en función de

la amplitud y frecuencia, con trabajos previos en la zona (De Mets y Stein, 1990). En la

Fig. 9.4, se muestra un detalle de estas anomalías que corresponden a J (1.5 Ma), 2 (1.8

Ma) y la anomalía 2 A (3.0 Ma), proyectadas sobre la morfología de fondo oceánico. La

identificación de estas anomalías nos permitido por tanto conocer la velocidad de
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expansión de la dorsal del Pacífico Oriental (EPR), al menos en sus primeros estadios.

En la Fig. 9.4, se observa las crestas y valles correspondientes a la zona axial de la

dorsal Pacífica, así como su evolución temporal, controlada por las isocronas

magnéticas. La topografía del fondo oceánico es bastante simétrica  respecto de la

dorsal, aunque en el sector mas oriental de la misma y entre la anomalía J (1.5 Ma) y la

anomalía 2 (1.8 Ma) se observan algunos pequeñas diferencias estructurales. No

obstante los datos magnéticos corroboran una clara simetría a nivel de acreción oceánica

hasta los 3.0 Ma.

Figura 9.4: Anomalías magnética de expansión oceánica a ambos lados del EPR

(placas Pacífica y Rivera), proyectadas sobre la morfología del fondo oceánico. Nótese

la simetría de las anomalías magnéticas identificadas J, 2 y 2A respecto de la zona de

acreción oceánica (dorsal EPR).
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9.3 Sísmica

9.3.1 Sísmica de reflexión. Descripción del perfil

Los datos de sísmica de reflexión han sido tratados (ver capítulo 2) hasta el stack

en todas las secciones. Además, se ha realizado una migración de la sección adquirida

en la dorsal María Magdalena (MMR), al objeto de identificar con claridad la cobertera

sedimentaria que posteriormente incorporaremos en los modelos corticales (2-D) de la

sísmica de gran ángulo.

En las Figs. 9.5, 9.6 y 9.7 se muestran las imágenes crustales de toda la

transecta. Los rasgos estructurales más importantes son, de Este a Oeste:

• El paquete sedimentario a lo largo de la plataforma continental en el

dominio de la placa Norteamericana, de unos 100 m (Fig. 9.5). La

plataforma se extiende hasta unos 40 km de la costa, el talud continental

presenta una topografía muy rugosa y  enorme gradiente pasando de los

0.5 s TWT (375 m de profundidad) hasta los 4 s TWT (3000 m). En la

base del talud, se localiza la terminación septentrional de la fosa

Mesoamericana (4.2s TWT, 3200 m ), donde se alcanza la mayor

profundidad en todo el perfil.

• Al oeste de la MAT, a unos 60 km se encuentra el alto batimétrico de la

posible dorsal extinta de María Magdalena (MMR, Fig. 9.6), que se eleva

unos 500 m sobre el fondo oceánico circundante, y cuyo origen oceánico

o continental es controvertido. Entre la MAT y el MMR y sobre un

basamento abrupto se localiza un paquete de sedimentos de espesor

superior al localizado entre el MMR y la dorsal Pacífico Este (EPR).

• Bajo la zona axial del EPR (Fig. 9.5) se han identificado una serie de

reflectores, que por su reflectividad y longitud de onda son susceptibles

de ser considerados parte de la cámara magmática, aunque su geometría

no ha sido posible determinarla con total precisión.

• 85 km al Oeste del EPR empieza el talud continental perteneciente a la

península de Baja California, el margen conjugado del Margen Oeste.
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Figuras de reflexión Pto. Vallarta-2
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9.3.2 Sísmica de refracción. Descripción del perfil.

La principal información para modelizar la estructura cortical y sus variaciones

laterales a lo largo de la transecta Puerto Vallarta-Los Cabos, proviene de los datos de la

sísmica de refracción. Para ello, durante la campaña de geofísica se desplegaron un total

de 5 OBS en la transecta (Fig. 9.1), 3 de ellos en el sector oriental, localizados al oeste

de las Islas Tres Marías, los otros 2 OBS se desplegaron a ambos lados de la dorsal al

objeto de determinar las posibles variaciones corticales en el sector próximo a la zona

de acreción. Además, en los extremos de la transecta una serie de estaciones de tierra

nos han permitido muestrear la zonas próximas a ambos márgenes.

La fuente de energía utilizada ha sido como en el caso de la sísmica de reflexión

una ristra de cañones de aire comprimido, con un intervalo de disparo de 30 s, lo que

nos ha permitido adquirir simultáneamente datos de reflexión y refracción, que como

hemos mencionado fueron registrados en OBS y estaciones sísmicas portátiles de tierra.

La transecta en cuestión transcurre a lo largo de 450 km, desde la costa oeste

mexicana en el batolito de Puerto Vallarta hasta el margen este de la Península de Baja

California (Fig. 9.1). La modelización de la transecta a nivel de la estructura de

velocidades sísmicas con la profundidad se ha realizado utilizando los algoritmos de

Zelt & Smith (1992), para el cálculo de trayectorias de rayos y tiempos de llegada de las

ondas sísmicas en medios homogéneos e isótropos en 2-D. Para cada uno de los OBS,

se ha realizado inicialmente una interpretación individual, ajustando las fases y los

tiempos de llegada, para posteriormente incluirlos todos en un modelo único que

ajustase todas las fases conjuntamente, la mayor dificultad encontrada ha sido en los

OBS 1, 2 y 3 ya que  muestrean zonas próximas.

Los ensamblajes correspondientes a los 5 OBS, se muestran en la Fig. 9.8, en los

que se incluyen las distintas fases sísmicas identificadas, las trayectorias de los rayos,

así como los ajustes de las fases identificadas. Todos los ensamblajes se presentan con

una velocidad de reducción de 6 km/s, amplitud normalizada en cada traza, sin

corrección batimétrica, y con un filtro paso banda de 3 y 15 Hz. Para facilitar la

visualización de los ensamblajes, se ha asignado a cada fase sísmica un color (Tabla IX-

I). Por la misma razón se ha mantenido el color en las fases sísmicas identificadas en los

5 OBS.
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Fig. 9.8 ...
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Fig. 9.8 ...
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Fig. 9.8 ...
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Fig. 9.8 ...
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Figura 9.8: Panel superior: Ensamblajes correspondientes a los registros marinos de

los OBS 1, 2, 3, 4 y 5 de la transecta Puerto Vallarta-Los Cabos. La localización se

muestra en la Fig. 9.1. Velocidad de reducción de 6 km/s y filtro pasobanda de 3-15 Hz.

Los colores denotan las diferentes fases sísmicas. Panel intermedio: Trayectoria de los

rayos de las distintas fases identificadas en el modelo global. Panel inferior: Ajuste de

fases sísmicas correspondientes a las fases sísmicas identificadas en el ensamblaje.
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Tabla IX-I: Interpretación de las fases identificadas en los registros sísmicos del perfil

marino.

9.3.3 Modelo de corteza de la Islas Tres Marías, sector Oriental del EPR

En el sector mas oriental, donde se encuentran los OBS 1, 2 y 3, el ajuste de las

fases muestra una primera fase en la capa sedimentaria-extrusiones volcánicas que se

observa en entornos de menos de 10 km sobre los OBS, con algunas sutiles diferencias

en cuanto a velocidades se refiere, así las pendientes de esta fase son ligeramente

superiores en los registros de los OBS 1 y OBS 3 que en el OBS2. La explicación mas

plausible es que el OBS2 muestrea el centro de una pequeña cuenca sedimentaria,

localizada entre el escarpe oriental de las Tres Marías y el alto estructural de María

Magdalena, con una velocidad promedio entorno a los 2.5 km/s, mientras que los OBS1

y OBS3, muestrean extrusivos volcánicos (capa oceánica 2 A) con escasa sedimentación

y con una velocidad promedio superior a los 4 km/s, esto se puede corroborar en los

perfiles de sísmica de reflexión. La fase 2 o refracción en corteza superior (capa

oceánica 2B-2C) es dominante en extensión lateral hacia la zona oriental, lo que

indicaría un cierto engrosamiento de esta capa hacia zonas mas viejas de la corteza

(alejadas de la dorsal), y por tanto un menor gradiente que estimamos en unos  0.25 s-1

COLOR INTERPRETACION

Refracción en la capa sedimentaria

Refracción en la corteza superior

Refracción en la corteza inferior

Reflexión en la Moho, PMP

Refracción en el manto superior,  Pn
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frente a 0.45 s-1 en el sector más occidental, muestreado por el OBS 3. La corteza

inferior o capa oceánica 3, queda relativamente bien muestreada por la refracción en la

corteza inferior que proporciona unas velocidades y tiempos de llegada muy similares

en los tres ensamblajes y que ratifica una capa 3 oceánica muy homogénea, constituida

por gabros, lo que proporciona un rango de velocidades entre 6.7 y 7.3 km/s. La

reflexión  (PmP) en el Moho restringe la base de la corteza y por tanto el espesor

cortical., esta fase se observa como segunda llegada en un rango de distancias entre 20-

30 km, a unos 15-20 km del OBS.

La modelización conjunta de estos 3 OBS (Fig. 9.9), nos permite realizar un

modelo único promedio para la corteza en el sector oriental de la dorsal del Pacífico que

se ha extendido con datos de reflexión hasta el margen oeste mexicano. En este modelo

global se observa un claro engrosamiento cortical hacia el margen oeste de México, a

expensas de la corteza inferior, no obstante se observa un significativo engrosamiento

de la corteza superior (capas 2B y 2C), en el sector próximo a las Islas Tres Marías. El

espesor de la corteza varía desde los 6-7 km al oeste del  alto de Maria Magdalena

(MMR), pasando por los 10 km en las proximidades de las islas Tres Marías, y hasta

unos 12 km en el talud continental, aunque está zona queda peor muestreada solo por

las estaciones de tierra.
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Figura 9.9: Modelo 2-D de velocidad-profundidad del sector oriental de la transecta

Puerto Vallarta-Los Cabos, en el entorno de MMR. Líneas continuas en blanco

muestran las distintas capas crustales, líneas continuas en negro son de isovelocidades.

Los triángulos muestran la posición de los OBS. Modelo ajustado  de los tiempos de

llegada observados y calculados de los OBS 1, 2 y 3.

9.3.4 Modelo de corteza de la Dorsal del Pacífico Oriental (EPR) y Margen de la

Península de Baja California.

El dominio del EPR está controlado por los OBS 4 y 5, además en el extremo

occidental, en la Península de Baja California, se ha utilizado datos de dos estaciones

sísmicas portátiles procesadas en la Universidad Complutense de Madrid. Al igual que

en el caso del sector oriental el modelo se ha completado hacia el margen de la

Península de Baja California con la información de la sísmica de reflexión. El fondo

marino ha sido discretizado de la batimetría de alta resolución proporcionada por la

sonda multihaz EM-12.  Las fases mas superficiales a diferencia del Modelo de MMR,

se observan en un rango muy estrecho de distancias, prácticamente en un entorno de

unos 5 km, la ausencia de sedimentos, en la zonas muestreadas por los OBS, muy

próximos a la zona axial del EPS,  supone que el mejor ajuste de las velocidades sean

elevado con un promedio de unos 4.35 km/s, lo cual es interpretada como rocas

extrusivas volcánicas, típicas de la zonas de expansión oceánica. La fase 2 o refractada

en la corteza superior (capa oceánica 2B, 2C), es menos dominante que en el caso del

sector oriental, debido a su menor espesor cortical, aunque su velocidad promedio es

lago mayor, como se observa en las ensamblajes. El gradiente de velocidades es

bastante homogéneo en esta capa siendo del orden de 0.3 s-1 hasta llegar a las

inmediaciones del margen de Baja California, lo que puede interpretarse como un

secuencia de diques laminados, propios de corteza oceánica pacífica. La fase 3 o

refracción en la corteza inferior se observa de manera desigual en los 2 ensamblajes,

mas fruto de cierto tendencia monocromática en la señal que debido a efectos de la

geometría, siendo su velocidad promedio entre 7.0 a 7.2 km/s. La reflexión  (PmP) en la

base de la corteza define una distancia crítica algo inferior a los 15 km, de donde se

deduce un menor espesor cortical que en el caso del sector mas oriental, alcanzando un

espesor promedio entorno a los 6-6.5 km.
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La modelización de los OBS, con los datos de tierra se presenta en la Fig. 9.10,

donde se observa una cierta homogeneización de la corteza desde el EPR hasta el talud

continental, situado a unos 60 km de la costa de la Península de Baja California. La

estructura de la corteza en la dorsal y hasta la anomalía J (1.5 Ma) está bien definida por

los OBS 4 y 5, y muestra un grosor típico de corteza oceánica con una capa superficial o

extrusivos volcánicos de alrededor de 1 km de espesor, y un rango de velocidades entre

3.8 km/s y 4.9 km/s, una capa 2B de espesor 2 km y un rango de velocidades de 5.9 a

6.6 km/s, y una corteza inferior o capa 3 de un espesor 3-4 km con un rango de

velocidades de 6.8 a 7.2 km/s.  Se ha sumido una velocidad de 7.8 km/s para el manto

superior. El resto de la sección, hasta la costa, está menos restringido a nivel de

velocidades y espesores, no obstante de manera genérica se observa un paulatino

engrosamiento de la corteza superior y sobretodo de la corteza inferior al aproximarnos

a la plataforma continental.

Figura 9.10: Modelo 2-D de velocidad-profundidad obtenido en el oeste del perfil

Puerto Vallarta-Los Cabos, cuando cruza el EPR. Los triángulos muestran la posición
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de los OBS. Hemos obtenido el modelo ajustando los tiempos de llegada observados y

calculados de los OBS 4 y 5 y dos estaciones en el extremo de Baja California.

9.3.5 Análisis y conclusiones del modelo de corteza Puerto Vallarta-Los Cabos

La estructura cortical de los 450 km de longitud de la transecta, está bien

definida, a partir de los datos de refracción combinados con los de reflexión, al sudoeste

de las islas Tres Marías, así como en las proximidades de la dorsal hasta la anomalía J

(1.5 Ma), donde los datos proporcionan una razonable muestreo lateral de la corteza. Al

objeto de restringir aún más estos modelos, hemos realizado un modelo gravimétrico

simple, considerando los valores promedio de las velocidades, y el resultado es que el

modelo gravimétrico ajusta correctamente las longitudes de onda larga del modelo de

refracción (Figs. 9.11 y 9.12).
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Figura 9.11: Modelo gravimétrico que cruza el EPR

Figura 9.12: Modelo gravimétrico que cruza el MMR

Los extremos del perfil están controlados por estaciones de tierra y nos

proporcionan los rasgos generales de la corteza. En las Figs. 9.9 y 9.10, se puede

observar que la transición de corteza oceánica a corteza continental es paulatina y algo

difusa. Un rasgo notable que merece la pena destacar es una cierta asimetría a ambos

lados de la dorsal EPR, lo que no parece fácil de explicar en el contexto geodinámico de

la región. Sin embargo, parece claro que la acreción oceánica es prácticamente simétrica

hasta la anomalía 2 A (3.0 Ma), por lo tanto existiría un exceso de corteza en el sector

oriental de la dorsal. Ahora bien, de los datos proporcionados por la estructura cortical,

y considerando el límite occidental de la placa oceánica del Pacífico, coincidente con la

base del talud continental, entorno al km 85 en la Fig. 9.10, el simétrico estaría
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aproximadamente unos 85-90 km al este de la dorsal, lo que nos situaría unos 15-20 km

al oeste de la cresta del Maria Magdalena (MMR). Parece pues plausible que la dorsal

extinta del MMR, se inició antes de los 3.0 Ma que impone la anomalía 2A, y que pudo

haber generado anteriormente corteza oceánica, hasta que un salto en la dirección de

acreción situó al MMR en el actual EPR. De hecho se consideramos que la cresta del

MMR, está situada en el km 35 de la Fig. 9.9, ésta dorsal extinta habría generado unos

20 km a ambos lados de la misma, esto situaría el extremo mas oriental de corteza

generada en la antigua dorsal sobre el km 60 de la Fig. 9.9, que justo donde la corteza se

engrosa de forma aparente, y donde posiblemente está la terminación norte de la

subducción del Pacífico, lo que a su vez ha provocado la elevación de las Islas Tres

Marías. Bajo estas hipótesis se explicaría parte de la asimetría crustal observada, debida

al funcionamiento durante cierto tiempo de la dorsal MMR, y situaría el conjugado del

margen de la Península de California hacia el sudoeste de la Islas Tres Marías, zona

difusa pues la subducción de la placa de Pacífico habría removilizado la corteza en esa

zona provocando el inicio mas reciente de elevación de las Islas. Esta hipótesis

explicaría además, la existencia de altas amplitudes relativas en la anomalía magnética

al oeste del MMR (ver Fig. 9.2), que podrían ser de expansión oceánica, mientras que la

ausencia o amortiguación de éstas hacia el este, podría ser debido al efecto de la

removilización corteza por la subducción, ya que al sudeste del MMR la corteza alcanza

profundidades de 14 km en menos de 20 km de distancia.
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10. Discusión y Conclusiones

Tras un año de investigación, uno cae en la
 cuenta de que podía haberse hecho en una semana.

Sir William Henry Bragg (1862 - 1942)

Dila -Dijo don Quijote-, y sé breve en tus razonamientos;
que ninguno hay gustoso si es largo.

Cervantes
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10.   Discusión y conclusiones

10.1 Introducción

En este trabajo se han analizado una ingente cantidad de datos geofísicos al

objeto principal de obtener la estructura y evolución de la corteza y manto superior del

Margen Oeste Mexicano y la boca del Golfo de California,  zonas de enorme

complejidad tectónica, dado el número de elementos estructurales involucrados como

placas tectónicas en colisión, zonas transformantes, zonas de subducción, dorsal

oceánica, etc. Además, se ha realizado un análisis pormenorizado del tratamiento de los

datos, en particular de los de sísmica de reflexión multicanal, fundamentales para la

obtención de imágenes de calidad de la corteza, conjuntamente con los rasgos

superficiales de la batimetría, la caracterización en profundidad mediante los registros

de refracción restringidos por los datos de anomalías gravimétricas, y la determinación

de la edad del fondo oceánico con anomalías de expansión oceánica. Igualmente se ha

incluido un epígrafe dedicado al conocido reflector BSR, dada su relevancia como una

posible fuente de energía alternativa en los años venideros.

10.2 Procesado de los datos geofísicos

Las interpretaciones en geofísica experimental dependen en gran medida de la

calidad de los registros por una parte y de la habilidad para procesar los mismos

eliminando el ruido aleatorio y/o coherente en la señal, en este sentido es básico por

tanto participar de manera activa en todas las secuencias mencionadas.

En primer lugar, la definición de los parámetros adecuados en la adquisición es

tarea básica para obtener un mayor rendimiento a la hora de auscultar las entrañas de la

tierra. Así, en esta tesis se ha realizado la programación para la adquisición de datos

batimétricos de alta resolución mediante la sonda multihaz del B/O Hespérides, para

ello inicialmente se ha realizado una serie de medidas de la propagación del sonido u

ondas acústicas en las distintas zonas de estudio, ya que la salinidad y/o temperatura

difieren de un sector a otro y por tanto, la velocidad de propagación es distinta y los

datos no serían comparables asumiendo una velocidad constante por el agua. Los datos

batimétricos mostrados en esta tesis reúnen los requisitos de normalización para ser
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comparados con otros datos adquiridos siguiendo similares prevenciones. Los datos

batimétricos nos han permitido definir los rasgos estructurales más superficiales, y en

consecuencia definir dominios de actividad tectónica reciente, como en el caso de la

confrontación de las placas de Cocos y Rivera en su sector más oriental.

Los campos potenciales adquiridos igualmente a bordo de buque oceanográfico,

son datos relativos que han de ser referenciados a campos internacionales, bien el

Campo Magnético Internacional de Referencia (IGRF) para los datos magnéticos, bien

el Campo  internacional de referencia  (IGSN71) para la gravimetría.  A parte de hacer

las oportunas correcciones, variación magnética diaria y tormentas magnéticas, caso de

magnetismo, y correcciones por el efecto de la latitud, y la navegación del barco (efecto

Eötvos) para la gravimetría, se ha efectuado la conexión a la Red Gravimétrica Mundial

(RGM) utilizando un gravímetro portátil en el puerto de Acapulco.

Los datos de sísmica de reflexión, como se ha expresado en el capítulo 3, suponen

un enorme esfuerzo hasta conseguir secciones en tiempo, o secciones migradas. En este

sentido es fundamental un exhaustivo análisis de las trazas proporcionadas por las

distintas secciones del “streamer”, y eliminar aquellas con excesivo ruido o erróneas

para evitar así, que al ser sumadas incorporemos en ruido. Una vez controlada la calidad

de los datos, es necesario hacer la geometría de los CDP’s al objeto de maximizar la

relación señal ruido y cancelar ruidos no deseados, así hemos realizado los oportunos

análisis de velocidad que permiten aplicar las correcciones de NMO, y finalmente

sumar las trazas para cada CDP. Posteriormente, hemos aplicado distintos tipos de

filtrado a los datos en función de la utilización de los mismo, en algunos casos también

hemos realizado migraciones (Kirchhoff) para situar adecuadamente los distintos

reflectores, de otro modo las secciones no-migradas producen imágenes distorsionadas

que aumentan con el buzamiento. Todos estos procesos requieren un importante

consumo de tiempo en ordenadores de altas prestaciones.
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10.3 El Bottom Simulating Reflector (BSR)

El Bottom Simulating Reflector (BSR), es un reflector detectado bajo la superficie

del fondo oceánico a profundidades inferiores al 1 s, y tiene la particularidad que emula

la reflexión marina del fondo oceánico, aunque con la polaridad cambiada. El interés del

reflector estriba en que este cambio de fase es debido a la discontinuidad entre los

sedimentos que contiene gas hidratado y los que contienen gas libre. En el margen oeste

de México existía pocas evidencias geofísicas sobre la existencia del BSR, en este

trabajo se han detectado una serie de reflectores susceptibles de cumplir las condiciones

del BSR, y para su cuantificación hemos deducido una formula analítica

( ) ( ) 4

3
2

0
2

3

0

3

1

2

11)1(
)1(

A
A

R

R

AR

A
AR

R
A

A
A

R
FM

FM

FMFM

FM
BSR −

=
−

=
−

−
==     (detalles en capítulo IV)

que nos proporciona el coeficiente de reflexión del BSR, utilizando el coeficiente de

reflexión del fondo marino y la amplitud de la reflexión anómala, además hemos

calculado la estabilidad del gas hidratado mediante una estimación de la presión y

temperatura del BSR. Finalmente se ha compilado los reflectores que cumplen los

requisitos del BSR, realizando una distribución de los mismos sobre los perfiles

analizados. Además hemos comparado las velocidades de los sedimentos hidratados con

datos de otros océanos y nuestros cálculos están dentro del rango de valores aceptados

para los hidratos de gas.

10.4 El Margen Oeste Mexicano en la Placa de Rivera

El estudio del margen oeste mexicano en la Placa de Rivera ha revelado una

distinta deformación al Norte y Sur del margen mexicano. Así, se ha constatado una

significativa deformación superficial en los perfiles situados en la zona meridional,

evidenciada por fallas normales que cortan la cobertera sedimentaria y hasta el techo de

la corteza superior, sin embargo en la zona septentrional parece que las evidencias de

fallas normales se restringen al entorno del techo de la corteza. Esto demostraría una

tectónica activa y reciente. Los perfiles analizados muestran un claro reflector de alta

amplitud y longitud de onda larga, con una importante continuidad lateral que se ha

identificado como el techo de la corteza oceánica de la Placa de Rivera. Se ha medido el

ángulo buzamiento de la misma bajo la corteza continental de la placa Americana,
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obteniéndose unos valores promedio entorno a 8 º que concuerdan con los datos de

sismicidad. La detección del techo de la corteza nos ha permitido definir el plano de

subducción en el margen, observando que además de la ya conocida subducción

ortogonal al continente, ésta podría continuar hacia el norte, aunque con menor

buzamiento e intensidad. La elevación continuada de las islas Tres Marías, sería la

consecuencia de esta incipiente subducción. Así, en el entorno de las islas existiría una

compleja confrontación de cortezas, que posiblemente se traduce en un ligero

engrosamiento de la corteza.

La base de la corteza se observa de manera discontinua en los perfiles como un

reflector de cierta amplitud, y corta longitud de onda. Las imágenes de la corteza, son

compatibles con modelos previos realizados a partir de datos de OBS en los mismos

perfiles y en la modelización gravimétrica. Así, el valor promedio de la corteza está

sobre los 9 km, bajo una corteza continental (placa Norteamericana). El modelo de

subducción aquí deducido es acorde con los distintos datos adquiridos durante la

campaña, y no contradicen los datos de sismicidad, sin embargo se sugiere que la

subducción lejos de finalizar a la altura de la latitud de Puerto Vallarta, continua hacia el

norte, por las islas tres Marías, realizando una ligera curvatura hacia oeste respecto de la

fosa mesoamericana.

 

10.5 Dominio cortical entre el Bloque de Jalisco y la Península de Baja California

La estimación de la variación cortical entre el dominio de la placa Rivera y la

placa Pacífica se ha realizado fundamentalmente por los registros proporcionados por

los OBS desplegados a lo largo del transecto Puerto Vallarta (Bloque de Jalisco), y Los

Cabos (Península de baja California).  No obstante, la información proporcionada por

los OBS y estaciones de tierra en los extremos del perfil es sustentada tanto por los

datos de sísmica de reflexión adquiridos en el mismo transecto, así como por la

modelización gravimétrica. La resolución de la evolución lateral de la corteza desde la

dorsal del Pacífico (EPR) hacia ambos lados, en las dos placas, tiene una significativa

repercusión en la geodinámica de la región.  Nuestros modelos muestran una corteza

típica oceánica en la zona axial de la dorsal, y hasta la isocrona 2 A (3.0 Ma), con un

grosor medio de la corteza de 6-6.5 km, y con una característica de capas oceánicas

claras, que van desde la capa más superficial o capa 2 A, compuesta por extrusivos
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volcánicos, con velocidades entre 3.8 km/s y 4.9 km/s, por una corteza superior formada

por las capas oceánicas 2 B y 2 C, con un rango de velocidades entre 5.9 km/s y 6.6

km/s, que se correlaciona con diques laminados, y una corteza inferior o capa 3, con una

velocidades entre 6.8 km/s y 7.3 km/s, con afinidades de gabros. En la zona próxima a

las islas Tres Marías la situación crustal es similar, aunque se observa un ligero

incremento en el espesor cortical, pero mantiene los rasgos de una corteza oceánica.

Sobre la capa de extrusivos volcánicos se detecta alguna cuenca sedimentaria, por otra

parte claramente observada en los registros de sísmica de reflexión, que reducen la

velocidad promedio de esta capa hasta valores promedios de 4.0 km/s. La corteza

superior en su sector más oriental también presenta un significativo engrosamiento con

gradientes de velocidades inferiores a la zona axial, pero el mayor engrosamiento se

realiza a expensas de la corteza inferior donde se superan los 4 km de espesor.

La discusión importante en este sentido estriba en que hasta la fecha, la mayor

parte de autores liderados por Lonsdale (1995) argumentan afinidades continentales

para la corteza localizada al sudoeste de las islas Tres Marías, es decir próxima al alto

de María Magdalena. Los modelos realizados en esta tesis muestran inequívocamente,

que la corteza hasta prácticamente el escarpe de las Islas Tres Marías es oceánica. Esta

constatación, supone que la corteza a ambos lados de la dorsal no es simétrica, y por

tanto, habrá que explicar tal situación. La hipótesis argumentada en este trabajo, estriba

en considerar que la mayor extensión lateral de corteza oceánica en el margen oriental

de la dorsal EPR (también llamado PRR en esta latitud), puede explicarse como

consecuencia de un periodo de actividad de la extinta dorsal de MMR, previo a la

anomalía 2 A (3.0 Ma). Esto habría ocasionado una generación de corteza en esta dorsal

de unos 30-40 km, hasta que plausiblemente hubo un salto en la dirección de expansión

(frecuente por otro lado en esta dorsal del Pacífico) hacia la actual dorsal PRR (Fig.

10.1). Esta hipótesis explicaría simultáneamente la asimetría cortical, dejando el margen

conjugado de la Península de Baja California en las proximidades del escarpe de la islas

Tres Marías, que es donde se observa un súbito engrosamiento cortical. Además,

explicaría la existencia de una serie de anomalías magnéticas de alta amplitud,

localizadas al oeste del MMR, como anomalías de expansión oceánica pre- 2 A (3.0

Ma), pero no explicaría la ausencia de estas al este del MMR. Sin embargo, los datos de

corteza junto con la más que posible terminación de la subducción de la placa de Rivera

en su sector más meridional, permitiría explicar la atenuación de las anomalías
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magnéticas por removilización de la corteza, y la elevación (más reciente en el tiempo)

de las islas Tres Marías  como consecuencia de la incipiente subducción hacia el norte.

Por otra parte, la signatura gravimétrica es muy similar a la de la fosa mesoamericana

sugiriendo una morfología de subducción. Todo ello, supone una revisión exhaustiva de

los modelos geodinámicos actuales en la confluencia de las Placas de Rivera, boca del

Golfo de California y bloque de Jalisco, pero esto está fuera del alcance de estas tesis

por falta de datos adicionales.

Figura 10.1: Modelo de la evolución geodinámica de la boca del Golfo de California

en los últimos 3 Ma propuesto en el presente trabajo. PRR: dorsal Pacífico Rivera;

MMR: dorsal María Magdalena; Anomalías J (1.5 Ma), 2 (1.8 Ma) y 2A(3 Ma).
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ANEXO I:

OBTENCIÓN Y PROCESADO DE DATOS DE CAMPOS POTENCIALES

11.1 Adquisición de datos

Durante la campaña CORTES-96 en el B/O Hespérides se disponía de la

instrumentación necesaria para efectuar registros de campos potenciales (gravimetría y

magnetismo) y de batimetría de alta resolución para crear mapas de profundidad del

fondo marino. Dichos datos fueron registrados en el gravímetro marino del barco

(BGM-3) situado en el centro de masas del barco, en un magnetómetro remolcado

Geometrics G-876 y en una ecosonda batimétrica multihaz de aguas profundas

SIMRAD EM-12.

La sonda multihaz EM-12 tiene una cobertura máxima de 120º, lo que significa

un barrido máximo de 3.5 veces la profundidad. El rango de profundidades para la cual

está construida va desde 50 a 11000 metros, con una frecuencia central de trabajo de

13 kHz. La ecosonda ha sido utilizada para la identificación de accidentes geológicos a

la vez que como sondador de alta resolución utilizando el haz central, que nos da una

resolución mayor que las ecosondas monohaz – con un ancho de 15º- especialmente en

terrenos accidentados o navegando paralelos a zonas de talud. Con los datos obtenidos

con la sonda multihaz se han creado las figuras donde se muestra las batimetrías del

presente trabajo, utilizando los archivos XYZ junto con el software GMT.

El gravímetro Bell Aerospace-Textron BGM-3 es un sistema de adquisición

compuesto por un sensor montado en una plataforma giro-estabilizada. Los datos en

bruto se procesan, filtran y escalan en un ordenador mediante el software BGM y se

almacenan en disco duro y disquete. También se dispone de un registro impreso de

todas las medidas efectuadas. El sistema está compuesto por tres elementos:

1. Subsistema sensor: consta de los dispositivos electrónicos y las baterías.

Genera los registros de la gravedad.
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2. plataforma estabilizada: aísla el sensor de gravedad de las posibles

influencias de los movimientos del buque y lo alinea con la vertical.

3. subsistema de adquisición: ordenador donde se filtran y escalan los datos.

Aunque el gravímetro BGM-3 viene calibrado de fábrica, es necesaria una

recalibración periódica para ajustar las derivas del aparato producidas por los

componentes electrónicos. Para ello se utiliza un gravímetro portátil WORDEN mod.

MASTER de resolución 0.001 mgal, basado en los cambios de peso de una masa

constante y perfectamente conocida medida con una balanza de muelles de silicio:

cualquier variación en el peso registrada se deberá a un cambio en la gravedad. La

recalibración se realiza al ajustar este gravímetro portátil en una base gravimétrica

perteneciente a la red mundial (cuya gravedad es conocida) y comparla con la del

gravímetro del barco después de corregirla por la altura. De este modo se puede

calcular la deriva temporal que ha sufrido el instrumento embarcado.

Para la campaña CORTES-P96 estas operaciones se realizaron en la base

gravimétrica situada en el muelle 9B del puerto de El Callao (Perú) y en la base

gravimétrica situada en la Terminal Internacional de Acapulco (México) por dos veces

con una semana de intervalo por Pablo Rodríguez (ICM-CSIC), David Naar

(University of South Florida) y Rafa Bartolomé (IJA-CSIC). Se comprobó, además,

que el gravímetro portátil WORDEN funcionaba bien comparando sus medidas con las

de otro gravímetro  LaCoste perteneciente al estado de México. Las correcciones en

El Callao (Perú) fueron de +0.23 mGal y en Acapulco (México) +0.087 mGal y     -

0.07 mGal.

El magnetómetro marino G-876S es un sistema para medir campos magnéticos

que consta de:

1. un ordenador de control y visualización

2. un dispositivo compuesto por un sensor, una fuente de alimentación y una

CPU remolcada.
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La CPU del magnetómetro es lanzada por popa y es remolcada por el barco

gracias a un cable de acero. El sensor, que lleva incorporado un transductor de presión

para calcular la profundidad a la que se encuentra, transmite los datos vía módem al

ordenador de control donde se almacena e imprime en tiempo real los datos recogidos

desde la CPU remolcada.

Tanto el ordenador de adquisición del gravímetro como el del magnetómetro

integran el valor del campo potencial con el tiempo, aunque no con el resto de

variables de la navegación (latitud, longitud, profundidad,…).

11.2 Obtención de ficheros con todos los observables geofísicos

Durante la primavera de 1996 no se disponía de un sistema de integración

automático a bordo, entendiendo por integración la obtención de un fichero final ascii

de columnas con los datos de todos los observables geofísicos con la navegación, y

que será necesario para realizar los cálculos de anomalías de los campos potenciales ya

que tanto los datos de gravimetría y magnetismo como los de navegación llegaban por

vías diferentes a la red informática del buque. Los datos imprescindibles serán la fecha,

hora, latitud, longitud, rumbo, velocidad y batimetría.

Para realizar todas las operaciones se diseñaron programas para estaciones de

trabajo en UNIX elaborados con  “sed & awk” unido con GMT.  Para el cálculo de las

anomalías se utilizó el lenguaje de programación Fortran-77 para UNIX.

11.2.1 Ficheros de navegación

El telegrama de navegación está constituido por datos de fecha y hora, minuto

y segundo provenientes de GPS, datos de rumbo, velocidad y la batimetría de la sonda

monohaz EA-500 del barco, todos ellos recogidos cada 5 segundos.



284

Anexo I

El primer paso en el procesado es cambiar el formato de este fichero, dado que

es formato ‘socket’ (formato propio del sistema de navegación MASSCOMP del

buque) y convertirlo a ascii. Para ello se ha creado un ejecutable donde la primera

operación permitirá eliminar las primeras líneas que forman la cabecera para después

agrupar los datos por columnas, donde la fecha y la hora estarán en día juliano.

Más tarde se corregirán los saltos que se producen en la posición  cuando se

pierde la conexión del GPS con el satélite, interpolando la latitud y la longitud

escogiendo un rango de varios minutos para evitar un interpolado erróneo: en el año

1996 aún no se había liberado del error en la posición al GPS. Los saltos se detectan

dibujando la navegación punto a punto. El siguiente problema en el telegrama de

navegación es la pérdida de los valores de velocidad. Esto implica que al calcular las

correcciones de la anomalía de aire libre, como dependen de la velocidad, se

produzcan saltos también en la anomalía, que fue el dato que nos hizo sospechar de

este error. La solución consiste en recalcular la velocidad del barco utilizando las

coordenadas (espacio) y los tiempos cuando la velocidad es cero. Se ha creado para

ello un programa en FORTRAN que permite el cálculo y la sustitución del valor de

velocidad instantánea erróneo por el calculado. Para el cálculo de nuevo se utilizaron

no las velocidades entre dos puntos consecutivos sino una media con 14 puntos, para

evitar las pequeñas fluctuaciones instantáneas en esta variable.

El siguiente paso consiste en eliminar los ceros de la batimetría, producidos por

los fallos de la sonda EA-500. Donde la batimetría es cero se interpola entre los

valores distintos de cero más cercanos.

A continuación se filtra la batimetría, velocidad y rumbo (todo ello ya

corregido), con el objetivo de eliminar ruido de la gravimetría cuando se haga la

corrección de Eötvos. El filtrado se realiza con el programa filter1d de GMT, usando

un filtro gausiano robusto de ancho 200 diezmilésimas de día muestreando el registro

cada milésima de día.

El resultado de todo esto es la obtención de un fichero para cada día de datos

corregidos y filtrados de 6 columnas con la estructura:
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fecha/hora   latitud(grados)   longitud (grados)   rumbo (grado)   velocidad (nudos)

batimetría (m).

11.2.2 Ficheros de gravimetría y magnetismo

Una vez iniciada la campaña los datos de gravimetría se recogían en disquete

del ordenador que controla la adquisición del gravímetro (un dato cada minuto) y se

introducían a la red de workstations para su tratamiento antes de la integración con el

fichero de navegación filtrada.

El procesado de los datos de gravimetría incluye la agrupación en días

completos (en día juliano) y cambiar el formato para obtener dos columnas:

fecha/hora (juliano)   lectura del gravímetro (mGal)

Al analizar los datos se observó que existen un número de medidas  incorrectas

cada vez que se cambiaba el disquete, debido a que el software necesita unos minutos

hasta la estabilización del gravímetro. Igualmente se encontraron fallos en los tiempos

(algunos se repetían o el reloj iba hacia atrás) cuando se sincronizaban el tiempo del

reloj del ordenador con el del GPS del barco. Esto ocurría una vez al día. Estos datos

deben eliminarse.

Conviene dibujar la gravimetría y la batimetría y comprobar que las imágenes

mantienen las tendencias, la gravimetría con el rumbo (para comprobar si parte de los

saltos del campo gravitatorio son debidos a giros bruscos) y la gravimetría con la

velocidad (cambios en el módulo de la velocidad producidos por aceleraciones del

barco pueden introducir incrementos de la gravedad hasta que el registrador se

estabiliza de nuevo) .

Para los ficheros de magnetismo se realizaba la misma operación con los

disquetes, la introducción en la red y la agrupación en días completos obteniendo tras

cambiar el formato dos columnas:
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fecha/hora (juliano) lectura del magnetómetro (nT)

Los datos brutos del magnetómetro presentan un ruido de muy alta frecuencia y

amplitud, en forma de picos claramente definidos. Estos picos se han borrado

eliminando todos los puntos que quedan fuera de una banda de ancho 2 veces la

desviación estándard centrada en el valor medio, a lo largo de cada día. Después, un

primer filtrado de los datos de magnetismo del tipo gausiano, filtrado del tipo filter1d

de GMT ya comentado en el apartado 3.2.1.

11.3 Integración de los datos de navegación con los campos potenciales

Los datos de gravimetría y de magnetismo han de integrarse con los datos de

navegación para que se puedan utilizar en cualquier estudio geofísico. Es decir, hay

que situar espacialmente (latitud y longitud) los datos que se han obtenido y que hasta

ahora sólo se encuentran localizados temporalmente. El nexo está en la primera

columna de los dos ficheros, el tiempo y a partir de éste último calcular las anomalías.

El ejecutable que permite estas operaciones incluye comandos UNIX, "sed &

awk" y el sample1d de GMT.

11.4 Cálculo de las anomalías

Para ello se ha aplicado dos programas, uno para el cálculo de la anomalía

gravimétrica de aire libre y el otro para la magnética en lenguaje FORTRAN.

En el cálculo de la anomalía gravimétrica se ha efectuado las correcciones de

Eötvos y latitud (es por ello que necesitábamos los valores de latitud y velocidad para

cada uno de los de campo gravimétrico).
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En el caso del magnetismo, se ha obtenido la anomalía magnética a partir de los

coeficientes del campo de referencia internacional de 1985 (IGRF85).

Como última operación se puede realizar un último filtrado gausiano robusto

tanto a la gravimetría como al magnetismo.

El resultado final es un fichero en columnas diario con la estructura “año

fecha/hora (en juliano)  latitud(grados)  longitud (grados) campopotencial (mgal/NT)

anomalía (mGal/nT)   batimetría (m)  rumbo (grado)  velocidad (nudos)”.

En este momento ya se puede construir los perfiles partiendo de un punto

(latitud y longitud) origen (que marcará la posición cero) hasta otro final (distancia

máxima) pudiendo convertir todas las posiciones en distancias (en coordenadas

esféricas) al origen.

El procesado puede mejorarse introduciendo datos de la sonda multihaz

(EM12) extrayendo del grid de profundidades el haz perpendicular al barco (el haz 41),

que es el más preciso de todos, con un grdtrack de GMT para el perfil que se desee.

Con esto se mejora los datos de batimetría que pueden permitir un mejor cálculo de las

anomalías de los datos observados.

A continuación se presenta un flujo del procesado aplicado a cada uno de los

datos y su integración (Tabla A-I)
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Anexo I

Tabla A-I: Flujo del procesado de cada uno de los datos y su integración.
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Solo dos hombres en el mundo merecen fama:
 el que inventó el vino y el que inventó la cama.

Chuy Yady

No me importa que piense usted despacio:
me preocupa que publique más deprisa de lo que reflexiona.

Wolfgang Pauli, físico austriaco (1900 - 1958)
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