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2. RESUMEN

La discontinuidad de Mohorovi€i¢, mas conocida simplemente como “Moho”
constituye la superficie de separacion entre logenades rocosos menos densos de la
corteza y los materiales rocosos mas densos delomsmponiendo estas capas de
densidad constante del orden de 2.67 y 3.27 %/gmes un contorno bésico para

cualquier estudio geofisico de la corteza terrestre

Los estudios sismicos y gravimétricos realizadanudstran que la profundidad del
Moho es del orden de 30-40 km por debajo de larBald Ibérica y 5-15 km bajo las
zonas marinas. Ademas las distintas técnicas at@stenuestran gran correlacion en los

resultados.

Haciendo la suposicion de que el campo de gravdddd Peninsula Ibérica (como le
ocurre al 90% de la Tierra) estéa isostaticamentgpemsado por la variable profundidad
del Moho, suponiendo un contraste de densidad aesentre la corteza y el manto y
siguiendo elmodelo isostatico de Vening Meines£1931), se formula el problema
isostatico inverso para obtener tal profundidadadimpde la anomalia Bouguer de la
gravedad calculada gracias a la gravedad obsergadi superficie terrestre. La
particularidad de este modelo es la compensacastascaregional de la que parte la
teoria, que se asemeja a la realidad en mayor meflid otros modelos existentes,
como el de Airy-Heiskanen, que ha sido histéricamezt mas utilizado en trabajos
semejantes. Ademas, su solucion esta relacionadal @ampo de gravedad global para
toda la Tierra, por lo que los actuales modelosigr@onales, la mayoria derivados de
observaciones satelitales, deberian ser importémeeses de informacion para nuestra

solucién.

El objetivo de esta tesis es el estudio con detalle de estedmédesarrollado por
Helmut Moritz en 1990, que desde entonces ha tenido pocacewoly seguidores y
gue nunca se ha puesto en practica en la Penibguiea. Después de tratar su teoria,
desarrollo y aspectos computacionales, se estéasicidn de obtener un modelo digital
del Moho para esta zona a fin de poder utilizaesa jel estudio de la distribucion de
masas bajo la superficie terrestre. A partir dedet®s del Moho obtenidos por métodos

alternativos se hara una comparacion. La precid@dminguno de estos métodos es
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extremadamente alta%+km aproximadamente). No obstante, en aquellasszdande
exista una discrepancia de datos significaria wa d&tescompensada, con posibles
movimientos tectonicos o alto grado de riesgo sigimib que le da a este estudio un

valor afnadido.

2. ABSTRACT

The Mohorovi¢ié¢ discontinuity, simply known as “Moho” constitutes the division
between the rocky and less thick materials of tlamtle and the heavier ones in the
crust, assuming densities of the orders of 2.672y @/cni respectively. It is also a

basic contour for every geophysical kind of studibeut the terrestrial crust.

The seismic and previous gravimetric observatiarsedn the study area show that the
Moho depth is of the order of 30-40 km beneathghmund and 5-15 km under the

ocean basin. Besides, the different techniques shgood correlation in their results.

Assuming that the Iberian Peninsula gravity fieés (t happens for the 90% of the
Earth) is isostatically compensated according &owariable Moho depth, supposing a
constant density contrast between crust and maantte, following thesostatic Vening
Meinesz model(1931), the inverse isostatic problem can be fdawed from Bouguer
gravity anomaly data obtained thanks to the obskgvavity at the surface of the Earth.
The main difference between this model and othestieg ones, such as Airy-
Heiskanen’s (pure local compensation and mostlyl uisehese kinds of works) is the
approaching to aegional isostatic compensation, much more in accordandé wi
reality. Besides, its solution is related to thebgll gravity field, and the current
gravitational models -mostly satellite derived- gladobe important data sources in such

solution.

Theaim of this thesis is to study with detail this methddveloped byielmut Moritz

in 1990, which hardly ever has it put into practiv®reover, it has never been used in
Iberia. After studying its theory, development aanputational aspects, we are able to
get a Digital Moho Model of the Iberian Peninsuia, order to study the masses
distribution beneath the Earth’s surface. With tepth Moho information obtained

from alternative methods, a comparison will be dddeth methods give results with
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the same order of accuracy, which is not quite h{gh5 km approximately).
Nevertheless, the areas in which a higher diffezersc observed would mean a
disturbance of the compensation, which could showirbalanced area with possible
tectonic movements or potential seismic risk. It give us an important additive value,
which could be used in, at first, non related fielduch as density discrepancies or
natural disasters contingency plans.



3. ELMOHO

3.1. ESTRUCTURA INTERNA DE LA TIERRA

3.1.1. Origen y dimensiones

Los enormes progresos de la Geodesia, Geofisicalo@a, Sismologia, Fisica,
Quimica y Astronomia en las ultimas décadas, hamipdo obtener un conocimiento
mas completo y detallado del planeta en que vivjrebsual, segun la teoria original
del astrbnomo y matematico Pierre Simon Laplacel#%6, y mejorada, entre otros
muchos por Von Weizsacker (1964) surge de una asawplanada en donde los gases
y polvo forman movimientos de rotacién contrapugsn anillos concéntricos al Sol,
naciendo fria y disponiéndose los materiales pderorde densidades en general, y
produciéndose fusiones en el interior en las qogeetras causas, intervinieron los
elementos radiactivos existentes, teoria tambicalada por Gerard Kuiper (1951)
basada en lo que habia llamadomacion de los protoplanetas\ lo largo de este
primitivo periodo, los cometas probablemente ll@mabl sistema solar. Sus colisiones
con los nacientes planetas desempeiiaron un pajpelippt en el crecimiento y
evolucion de cada planeta. Los hielos de los gtéeompuestos los cometas parecen

haber sido los pilares que formaron las primitiasdsferas de los planetas.

Sin entrar en mas detalle en esta teoria, si expgue se puede extender a otras
caracteristicas del Sistema Solar como la formagercinturon de Kuiper (Levison et
al., 2003) situado entre 30 y 50 U.A. y confirmathol991.

La Tierra, a la que segun los datos de las investges con minerales radioactivos
(técnicas de fechado radiométrico) se le suponeedad de unos 4567 millones de afios
de vida (Brent 1991), puede considerarse a ef@réudicos, especialmente geodésicos,
como un esferoide achatado por los polos debidoracvimiento de rotacién alrededor

de si mismo, lo que hace que el diametro en el decusea 43 km mas largo que el

diametro que une los polos (Sandwell, 1990). Débela Tierra se puede aproximar a
una esfera de radio 6371 km de igual volumen queda(IGN, 2010)



3.1.2. Composicién y estructura

La Tierra con una masa de 5.97 ¥*@ aproximadamente, estd compuesta
mayoritariamente (98.8%) por hierro (32.1%), oximef80.1%), silicio (15.1%),
magnesio (13.9%), azufre (2.9%), niquel (1.8%)cioa(1.5%), y aluminio (1.4%).
Estos son llamadoslementos mayoresos otros elementos naturales (més de 70) son
tan escasos que practicamente no intervienen eardgterizacion de los materiales.
Estos son llamadoslementos trazaesto es: las caracteristicas como mineralizacion,
densidad, etcétera, son principalmente determinaalas abundancia de los elementos

mayores (Morgan et al. 1980).

Segun emodelo geostatic@iriondo, 2006), la Tierra se divide en capas ercin de
su composicion, es decir, sus propiedades quimgifiagcas. Lacortezaes la capa mas
superficial de la Tierra y esta compuesta por [t las cuencas oceanicas y por

granito en los continentes.

La corteza esta formada por dos componentes. Unellde es elSima o corteza

basaltica, compuesto por rocas ricas en silicicagmesio, de color oscuro, que recubre
completamente al manto. El otro esSéhl, o corteza granitica, compuesto por rocas
ricas en silicio y aluminio. La corteza graniticarnha masas discontinuas, que

sobresalen de la superficie general y constitugsmontinentes.

Esta capa reposa a unos 8 km bajo los océano®yp@ Bm bajo los continentes sobre
otra capa denominada mlanto, compuesto por silicatos de hierro y magnesio, que
forman rocas llamadasclogitas a su vez el manto se divide en mastgerior y
mantoinferior. Entre ellos existe una separacién determinadagsoohdas sismicas,
llamadadiscontinuidad de Repe(@00 km).

Con un espesor de unos 250 km, la corteza y lg frigida porcion superior del manto
se conocen con el nombre ti®sfera, y es aqui donde tiene lugar la tectonica de

placas.

Bajo la litosfera se encuentra éstenosfera que es la porcion del manto que se
comporta de manera fluida y que soporta a la étasfy se extiende hasta los 400 km.

Entre los 410 y los 660 km por debajo de esta §aerse encuentra laona de
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transicion que separa el manto superior del inferior. A icaatcion viene ehucleo
exterior metélico que se cree que es similar en constitugitos meteoritos metélicos,
predominando en especial el hierro y el niqguetual esta fundido y en estado liquido
desde los 2900 a los 5100 km. Este metal fundidegdas propiedades de un liquido
muy Viscoso, con corrientes de conveccion que tiegsde su base hasta su techo, y un
flujo permanente de Oeste a Este. La conveccidisfiexe calor del nucleo al manto.

El ndcleo interior es solido desde dicha ultima profundidad hastzeetro, en el cual
deben existir materiales pesados (Jordan, 197%lice cristalizados y tiene 1200 km
de espesor. Es al nucleo metalico liquido al gumeda Tierra su campo magnético
(Reig, 1958), pues se cree que el metal fundidd iesizado, teniendo corrientes que
son las que dan lugar al mencionado campo. El alokerior puede que rote a una
velocidad angular algo mayor que el resto del péafi€err, 2005); esta diferencia de
velocidad se estima entre 1 y 3%. Su eje de ratd@ae un angulo de 10° con respecto
al eje terrestre. Esta division entre nucleos eduwre en laliscontinuidad de Wiechert-
Lehmann-Jeffreysa unos 5150 km

océano

corteza

(rigida)

mesosfera

?._Eﬁﬂ km (1.3 00

iquida)
5.100 fp, niicleo externo
(3.200 7

Ezp e

&

nicleo

ndcleo interno

6.378 km (2.963 mi)

Figura 3. 1. Estructura Interna de la Tierra. ( w&wature.nps.gov)



Profundidad (km) Nombre Densidad (g/cm)

0-60 Litosfera —
0-35 Corteza 2.2-2.9
35-60 Manto superior 3.4-4.4
35-2890 Manto 3.4-5.6
100-700 Astenosfera 3.4
2890-5100 Nucleo exterior 9.9-12.2
5100-6378 Nucleo interior 12.8-13.1

Tabla 3.1. Relacion profundidad a la que se encaeny densidad de las distintas

capas (Anderson 1989)

Acabamos de ver que las diferentes capas en lavigne dividida la Tierra vienen
dadas por una discontinuidad: &epettientre los mantos superior e inferior, y de
Wiechert-Lehmann-Jeffreyantre nicleos. Pero existe otra discontinuidague es la
base de esta tesis, de la que aun no se ha hablado.

Esta discontinuidad es la que separa la cortezendeto superior, y que se conoce con
el nombre deDiscontinuidad de Mohorovii¢é, y que pasaremos a describir a

continuaciéon con detalle.

3.2. DISCONTINUIDAD DE MOHOROVICI C

3.2.1. Caracteristicas

Como se ha comentado anteriorment®itcontinuidad de Mohorosii¢c, mas conocida
simplemente comoMoho”, es la capa que se encuentra entre la cortedamamto
superior, y un contorno basico para cualquier éstgelofisico de la corteza terrestre. El
apelativo de discontinuidad tiene un origen gealdgy se usa para determinar una
superficie en la que las ondas sismicas cambiareldeidad. Este concepto se tratara

en el siguiente capitulo con detenimiento.
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Constituye la superficie de separacion entre loenaes rocosos menos densos de la
corteza, formada fundamentalmente por silicatoalai@inio, calcio, sodio y potasio, y
los materiales rocosos mas densos del manto, wodetipor silicatos de hierro y

magnesio.

El Moho se encuentra aproximadamente entre los1® ¥m por debajo del suelo
oceanico y entre 30 y 50 km por debajo de los nentes. La profundidad del Moho es
un parametro importante a la hora de caracter&astructura cortical y la evolucion

geoldgica de la regién, entre otras.

\._ i — 30 km
N /
manto L SRk
superior \ v discontinuidad de
b 7/ Mohorovicic -
Nl

60 km

Figura 3.2. Discontinuidad de Mohore¥é. Diferencia de su profundidad bajo los

océanos y continentes, sobre todo en zonas momtafios

Su profundidad maxima se halla en la Meseta Tilae@imghai, que ocupa gran parte
de de la region del Tibet y la provincia de Qinghiaila Republica Popular China y
Ladakh, en Cachemira. Ocupa un area rectangulaxiapada de 2.5 millones de
kilbmetros cuadrados de extension, y tiene unaaelém media de 4500 metros. Es
llamada "la azotea del mundo", pues es la mesetaatteay grande del mundo. En toda
esta zona la profundidad del Moho es mayor de 47 knllega a alcanzar una
profundidad de 79.5 km en la zona occidental deefliEn toda la zona central y
occidental del Tibet el Moho esta bastante profundo valores que nunca superan los
65 km en la zona oriental (Shin, 2007). Pero pasackBlculos normalmente utilizados
para determinar la profundidad del Moho se conaidena profundidad media,
dependiendo del autor, dg =30 - 35 km (Monroe et al., 2008).
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Figura 3.3. Espesor de la corteza terrestre a nimehdial. Se aprecia claramente
como los mayores valores se encuentran en la mdséfEbet.
(Fuente: USGS. http://earthquake.usgs.gov/resesttoture/crust/nam.php)

Estudios recientes han confirmado la movilidadMeho durante su historia geoldgica.
Por ejemplo, en la depresiéon ucraniana del Donlmpss,contiene gran cantidad de
sedimentos metamorficos, se determinaron dos @éstasc corticales. EI Moho se
bifurca en dos horizontes, uno se eleva bajo laed@m, mientras que el otro se hunde.
Ambas discontinuidades se pueden considerar conmdodlo o un “doble Moho”
(Pavlenkova, 2009): el superior forma una elevatiidica de la mayoria de las cuencas
sedimentarias y el inferior determina las raicésAdéclinal Central de Donbass, tipico
bajo zonas montafiosas.

La formacion del doble Moho se puede explicar pamliios en el régimen de
temperaturas de la corteza. Cuando la temperatirda corteza aumenta tras una
acumulacion de sedimentos, la profundidad de dielpa se eleva y el Moho con ella.
Cuando la corteza se enfria después del metamorBsatimentario este nivel vuelve a
bajar y el nuevo Moho aparece a la profundidachdmtigua base.

El doble Moho aparece también en otras regioneSulepa, y no solo bajo cuencas
sedimentarias con inversion tecténica. Su profuadtiiegh Europa oriental es de unos 40-
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45 km y en la zona occidental de 30-35 km. Pero bajcorteza occidental, a una
profundidad de unos 40 km aparece claramente @wtarntinuidad sub-horizontal, que

puede ser el antiguo Moho.

3.2.2. Descubrimiento del Moho

El Moho se identific6 por primera vez en 1909 gmacal sismélogo y meteorélogo
croata Andrija Mohorowi¢ (1857-1936) y por el cual lleva su nombre. Su
descubrimiento fue de gran importancia para futuestudios y el posterior

descubrimiento del manto, por debajo de la cortggalefinido con anterioridad en este

escrito.

El 8 de octubre de 1909, un terremoto azoté Poiupha region al sudeste de Zagreb,
localizandose el epicentro a 39 kilometros de ptahcroata (Dragutin, 2000).

Como puede observarse en la figura MohaiiévutilizoO en sus investigaciones los
mapas de isosistas creados a partir de los dafssrvaldos producidos por los

terremotos.

8. X. 1909.

el * V-vi

o |I-l1l VI

@ Il o VI-VII
e -V eV
eV o VII-VIII
e |V-vV eV

Figura 3.4. Terremoto de 1909 estudiado por MohafiévLos puntos de control
muestran la intensidad del mismo en la escala dedle Cancani-Sieber
(MCS). (Skoko y Herak, 2002)
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Siendo profesor en la Universidad de Zagrev deigieafy astronomia profundizé en el
estudio de la propagaciéon de las ondas sismicakigidas por los terremotos a gran
profundidad. Concluyé que cuando las ondas sismaeanzan los limites entre
distintos tipos de material, éstas se reflejan gefactan, tal y como lo hacen las ondas
electromagnéticas que componen la luz cuando esaviun prisma. Establecio que
cuando tiene lugar un terremoto, se transmitentigos de ondas —longitudinales o
primarias P) y transversales o secundari&s {, que se propagan a través del terreno
con diferentes velocidades. Se percatd de que aomolas alcanzaban toda la superficie
terrestre desde los 300 a los 700 km, pero desdgietntro hasta los 300 km solo

llegaba el primer tipo, mientras que a partir d&271060 km solo llegaban las segundas.

Analizando los datos recibidos por los distintositpa de observacion, Mohoroid
concluyo que la Tierra esta formada por capas fajdes alrededor del nucleo interno
y la discontinuidad de superficie y velocidad qapasa la corteza terrestre del manto.
Existen profundidades donde las ondas sismicaarvati velocidad y donde también

varia la composicién quimica del medio.

El progresivo incremento de velocidad respecto@déundidad se da en ambas capas,
pero en la superficie de separacion las velocidateicas aumentan considerable y
repentinamente. Mohorairt diferencio asi entre ondasdividuales(Pg, Sg, que se
propagan Unicamente por la corteza, y ondas nosm@le Sr), que penetran en el
manto y son refractadas de vuelta a la superfeia dierra.
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Figura 3.5. Los dos caminos de las ondas sismiaagarten del Hipocentro H, uno
directo y otro refractado al cruzar el Moho. (Skoksélerak, 2002)

Cuando las ondas sismicas chocan con la capa @aeasdistintos materiales, se
reflejan y refractan, como la luz al incidir sokgk agua (Dragutin, 2000). En las
estaciones se registran los tiempos de llegaddizando los datos de los sismdgrafos
de una docena de estaciones, Moh@évilemostro que la Tierra esta compuesta por

una capa superficial encima de un nucleo interno.

A partir de los datos recogidos, estimo que el smpde la capa superior (corteza) es de

aproximadamente 54 kilometros, lo cual no es unrvaluy alejado a la realidad con
los datos actuales, con velocidades de las ondsT60kms™ por encima y 7.747
km3™ por debajo (respectivamente, 3.27 y 4. k8% para las ondas S). Por debajo
de la discontinuidad, se determind la relacién @eaidadesV,/Vg = 1852, algo

mayor que en la capa superior donde fue de 1.76(&. al, 2009).
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4. GEODESIA E ISOSTASIA

4.1. FUNDAMENTOS TEORICOS

La Geodesia es una de las ciencias mas antiguagadal por el hombre, y la mas
antigua de las cinco geo-ciencias o ciencias teeegGeologia, Geomorfologia,
Geografia, Geofisica y Geodesia) cuyo objeto esstidio de la geometria, rotacion,
dimensiones, campo de gravedad de la Tierra, yausciones temporales; constituye
un apartado especialmente importante la deterndinaidé posiciones de puntos de su

superficie. Esta definicion incluye la orientaciunla Tierra en el espacio.

Etimol6gicamente la palabra Geodesia, del griegao (divido la tierra), significa la
medida de las dimensiones de la Tierra, en su exepeoderna también engloba el

estudio del campo de gravedad.

La Geodesia (Sevilla, 1999) es una ciencia bésioa, unos fundamentos fisico-
matematicos y con unas aplicaciones practicas eliasramas del saber, como en
Topografia, Cartografia, Fotogrametria, Navega@omgenierias de todo tipo sin
olvidar su interés para fines militares. Esta iatimente relacionada con la Astronomia
y la Geofisica, apoyandose alternativamente ur@agieis en otras en su desarrollo, en

sus métodos y en la consecucién de sus fines.

Entre las multiples aplicaciones de la Geodesitefdenacion de posiciones, figura de
la Tierra y determinacién del geoide, sistemaseflereéncia, satélites artificiales, estudio
de las mareas terrestres o desviaciones de lacalerformacion de mapas, redes
geodésicas, microtriangulacion, ...) debemos hacarmuencion especial al estudio de

las deformaciones de la corteza

La precision alcanzada por los instrumentos de daedieodésicos es tan alta que
pueden detectarse movimientos de la corteza dehatdl milimetro. Esto ha abierto un
nuevo campo de actuacion en el que entran de lenestudios de control de zonas

activas de la corteza, los parametros determinpdeden utilizarse como precursores
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de desastres naturales como en el caso de teriemoésupciones volcanicas y su

conexion con la geodinamica del planeta.

Para el estudio que nos atafie, podemos focaliZlaada teorica en lo que se conoce
comoGeodesia Fisicarama de la Geodesia que, basada éolda del potencialtrata

de las medidas de la gravedad, del estudio del eaxferior y de la obtencion de la

forma de la Tierra; sus datos fundamentales somé&idas de la gravedad efectuadas
generalmente en superficie, y las perturbacionegrghdas en el movimiento de un

satélite artificial. Esta relacionada con la Ge@&eométrica, con la Geofisica, con la
Astronomia y con la Mecanica Celeste.

No obstante esta division, hoy dia los métodos alesh de la Geodesia actian en
conjunto con datos geométricos y dinamicos a firaldanzar sus objetivos de forma

conjunta en la llamadgeodesia integrada

La fuente esencial, por lo tanto, para nuestraajoaberan los valores observados de la
gravedad en la superficie de la Tierra para arpadetiellos obtener la8nomalias de
Bouguer. El concepto de anomalia gravimétrica permite [dicacion en la
determinacion de la corteza terrestre, ya que jaefléas distintas variaciones de
densidad presentes en ella (Alvarez, 2002). Esesiigacion podemos realizarla desde
un punto de vista cuantitativo haciendo uso deah@entas numeéricas y modelizacion,

como se vera mas adelante.

4.1.1. Campo gravitacional terrestre

El campo gravitacional terrestre nos proporcioriarmacion acerca de las variaciones
de densidad a lo largo de la Tierra. Por lo taptmnque menos preciso que otros datos
geofisicos (Fullea, 2007), este método permiterteneconocimiento indirecto de la
distribucion de masas a profundidades en los gus otétodos, a priori mas precisos,

no pueden obtener dato alguno (como en sismologia).

Sobre todo cuerpo que se halle sobre la superieida Tierra actian, entre otras
muchas, la fuerza gravitacionalla centrifuga. Mientras que la primera es unazae
real y medible, la segunda es una fuerza fictigiaartificio matematico, introducido
para considerar una Tierra estatica en un sisteer@ial, cuando lo que sucede en

realidad es que rota con una velocidad angalar

17



A la resultante de la intensidad de campo de lezéugravitacional y el de la centrifuga

se le llamaaceleracion, intensidad de campo gravitatorio o\grdad g . Dado que el

campo gravitatorio es conservativo o irrotacioriak(G = 0) existe unduncion escalar

W, llamadapotencial gravitatoriotal que

g=gradw=0OW

Especialmente cuando se considera la atraccidistinsis de puntos materiales o de
cuerpos solidos, como se hace en Geodesia, es mahdacil tratar con el potencial
que con las tres componentes de la fuerza, ya sftae e pueden reemplazar por una

Unica funcionw.

En Geodesia la superficie que se toma como formadeela Tierra es efjeoide,

superficie equipotencia{W =cte)en el campo de la gravedad terrestre que define la

cota cero en la determinaciéon de altitudes ortana&tr

Carl Friedrich Gauss, “el principe de la Matemdtidae el primer geodesta en
introducir el concepto de geoide, definiéndolo ensantido fisico-matematico estricto
en 1822 como “una superficie en la que cualquieraus partes corta las direcciones de
la gravedad en angulo recto y de la que es una |gasuperficie oceanica en reposo en
condiciones ideales”. En 1837, Friedrich Wilhem &#glesarroll6 las ideas de Gauss y
definio esta superficie como una superficie eq@ipoial a la que deben estar referidos
todos los trabajos geodésicos. Pero fue en 187#&louasting bautiz6 como “geoide”
esta superficie equipotencial del potencial grémita, suma de las fuerzas
gravitacionales y la fuerza centrifuga que actimmesta Tierra (NUfiez, 2006).

Una buena aproximacion de la Tierra es un elipsd@leevolucion equipotencial. El
potencial gravitatorio asociado producido por esdtpsoide de referencia se conoce
comoPotencial NormalEl elipsoide de revolucion es la superficie demerficia para el
posicionamiento planimétrico. Sin embargo pardtleatria la superficie de referencia

es el geoide ya que es la Unica que tiene sentico f
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V y ® asi como suderivadas primeras son continuas en todo el espaeio no asi
las derivadas segundas. En puntos donde la densagiabia discontinuamente, alguna

derivada segunda tiene discontinuidad.

Definiendo la ebperador laplacianaA como

9>  9*  0°

=+ 4+
x> oy* 0z°
se tiene que
0’0  9°Dd 0D _
+ + =

207
x> oy* 07

AD =

Puesto qued es una funcion analitica, las discontinuidaded\dson las deV, que
siguiendo la misma nomenclatura, cumple, dentrtaslenasas atrayentesdauacion

de Poisson

oV oV oV
= + + =

AV
x> ady* 0z7°

-47G0

Pero fuera de los cuerpos atrayentes, en el espacio la densidagp es cero y se

convierte en

AV =0,
gue es laecuacion de LaplaceSus soluciones son funciones armaénicas. Por,tahto
potencial gravitatorio es una funcién armoénica dude las masas atrayentes, pero no
dentro de las mismas, donde satisface la ecua@6Roisson (Heiskanen y Moritz,
1985).

A partir de estas ideas el potencial gravitatomolal Tierra se puede describir como

suma del potencial gravitacion® usando un modelo geopotencial de armonicos

esféricos, de grado y orden N, mas el potencidtitego ® (Kuroishi, 1995):
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W(r,¢g,A)=V+d =
_GM
r

N "nor_ _
= T (1— Z(Ej Z[Cnm cosfml) + Snmsin(mA)]IBnm(sinqo)J +%a)2r2 cog @
n=2 r m=0

donde G es la Constante de Gravitacion Univers@67(10™ m’s?kg™), M. es la
masa de la Tierra59736[10** kg), (r,¢,A) las coordenadas geocéntricas del punto de

observacion,« la velocidad angular de rotacion terrest@um, Som coeficientes del

desarrollo armonico del potencial totalmente noizados, yl3nm las funciones
asociadas de Legendre fuertemente normalizadaas Esiciones son solucién de la
ecuacion diferencial de Legendre y se pueden obtangartir de la expresion
(Heiskanen y Moritz, 1985)

B = \/(2—50,m)(2n+ g% (e S (o]

Para su determinacion practica se utilizan formdé&gecurrencia.

El potencial gravitatorio terrestralV, se puede descomponer como suma de dos
contribuciones:
W=U+T

Donde U es el potencial normal asociado al elipsoide aréigde referencia, ¥ el
potencialanémalo o perturbador Esta particion del potencial terrestre simplifisla
problema de su determinacion: el campo elipsodictaeill de obtener y manejar, y las
desviaciones del campo elipsddico son tan pequaiiase pueden considerar lineales
(de primer orden). Las anomalias de la gravedad,veueemos a continuacién, vienen
referidas al campo normal producido por el elipsald referencia.
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4.1.2. Ondulacion del geoide

El geoide es la superficie equipotencial que sstajuen el sentido de los minimos
cuadrados, al nivel medio de los mares y contielea/mente, toda la masa de la Tierra.

Comparando el geoid&/ (X, y,z) =W, con un elipsoide de referendia(x, y, z) =W,

del mismo potencial, un puni®del geoide se proyecta en el puf@tale elipsoide por
medio de la normal elipsddica. La distanei@ entre el geoide y el elipsoide se llama

altitud del geoideu ondulacion del geoide

yopograh?

Elipsoide de
N referencia
U:W()

Figura 4.1. Geoide y Elipsoide de referencia (basad Heiskanen y Moritz, 1985)
Es decir, laondulaciono altitud del geoidese define como la distancia entre el geoide y

el elipsoide de referencia a lo largo de la norah&lipsoide. La ondulacién del geoide,

N, y el potencial perturbador o anémaloyienen relacionados porf@mula de Bruns

En esta ecuacion se asume que el potencial delggeoincide con el del elipsoide.

Considerando el vector gravedgdenP y el vector gravedad norm@l enQ, el vector

anomalia de la gravedadg se define como su diferencia.
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Ag =g, - VQ
El vector esta caracterizado por su magnitud yiecadon. La diferencia de magnitud

es laanomalia de la gravedad

Ag:gP_yQ

También es posible comparar los vectogeg y en el mismo punt®. Su diferencia es

lo que se conoce conwvector perturbacion de la gravedad

A =0sVp
y su diferencia en magnitud

Q=0 ~Vp

es laperturbacion de la gravedadtEste valor es conceptualmente aun mas simpléaque
anomalia de la gravedad, pero no es tan importantegeodesia terrestre. La
trascendencia de la anomalia de la gravedad edaggeavedady se mide sobre el

geoide (o se reduce a €l, como veremos mas adelgréegravedad normal se calcula

para el elipsoide.

Ademas, la ondulacion del geoide, la anomalia dgdaedad y el potencial perturbador
estan relacionados entre si en Hauacion Fundamental de la Geodesia Fisica
(Heiskanen y Moritz, 1985):

_oT [ Toy

ng=-91
9775 yon

Dondeh es la elevacion o altura ortométrica a lo largolaldinea de la plomada
(positiva hacia el exterior y negativa hacia eleiir de la Tierra). Aungque esta
ecuacion tiene la forma de una ecuacion en derivpdeciales, debe considerarse como
una condicion de contorno, ya que la anomalia dgdeedadAg se conoce solo sobre
el geoide y no en todo el espacio. Si asumimoslajagstribucion de masas fuera del

geoide es nuldl es una funcién arménica y satisface la ecuacidragéace
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0°T 0°T 0°T _
+ + =

AT =
x> ody* 07

Esta ecuacion, junto con la ecuacion de contorsouma auténtica ecuacion en
derivadas parciales. El elipsoide de referencideseia de una esfera soélo en cantidades
del orden del aplanamientd, =3[10°. Por lo tanto, si hacemos uaaroximacion
esféricaen las ecuaciones que relacionan cantidades dgdacanomalo, esto puede
producir un error relativo del mismo orden que ebnariamente tolerable éWy, T, Ag.

Asi el conocimiento del potencial perturbador usamdedidas gravimétricas nos

permite determinar la ondulacién del geoide meditanexpresion

0_T+2T +Ag =0
or r

Esta ecuacidén es la aproximacion esférica de laicigm de contorno fundamental,
donder es la distancia radial. En el exterior, las vaoaes del geoide se pueden
determinar de manera directa mediante altimetria qaiélites. En el interior la
ondulacién del geoide se puede determinar medefattos indirectos.

A partir de esta ultima expresion es posible llegéaférmula de Stokeson mucho la
formula mas importante de la geodesia fisica, mosspermite calcular la ondulacion
del geoide en funcién de las anomalias de la gealdthciendo una aproximacién

esférica:

N = [[8gsly) o

g

Donde ¢ es la distancia esférica entre el punto de calgula distribucion de las
masas,y es un valor medio de la gravedad normal sobraparéicie de la Tierrado

es el elemento diferencial de superficieS{) es la funcién de Stokes, definida como:
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,{‘//j - GSeV( 2) +1-5cody) - 3cosf) In(ser{wj + serf(wD

El angulo ¢, argumento de la funciébn de Stokes, es una coadiena distancia
esférica entre dos puntos de coordengdasd) y (¢',1"), que puede calcularse a partir

de la siguiente formula (Strang van Hees, 1990)
sinz(%j = sin? % (p- @) +sin? % (A = 2")cospcosy

La integral de superficie de la integral de Stogesxtiende sobre toda la esfera y es
valida bajo las siguientes premisas:
 La masa encerrada dentro del elipsoide de refexeswncide con la de la
Tierra
« El potencial del geoide y el del elipsoide son Igsa
« El centro de referencia del elipsoide es coincieleoh el centro de masas de
la Tierra
* No existe masa fuera del geoide

* Se hace una aproximacién esférica

La condicion de que no exista masa por encima eeidg es critica, ya que es una
condicion necesaria para que en el exterior se lulagondicién de LaplacAV =0.

Sobre los continentes, es normal que el geoidesést@lo por debajo de la topografia,
violando la restriccibn mencionada. En tales cakotmpografia fuera del geoide debe
ser eliminada de alguna manera (condensacion dedtelpor ejemplo), teniendo en

cuenta el efecto indirecto que introduce dicho méten la determinacion del geoide.

La ondulacion del geoide depende del inverso ddidtancia y de las anomalias de
densidad, y se ve afectada por las variacionesedsiahd lateral localizadas en un
amplio rango de profundidades, desde el mantocad@za. En general, el exceso de
masa produce ondulaciones del geoide positivasgversa. Desgraciadamente, dado
que el problema inverso de la teoria del potenmmdiene solucién Gnica, no es posible
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determinar de manera univoca la profundidad dendemalia de la densidad, es decir,
descomponer el campo de potencial terrestre ercausantes (Bowing, 2000). Sin
embargo, estudios globales demuestran que la anduldel geoide con longitudes de
onda mayores de 4000 km se producen por contrdstéensidad situadas a un nivel
sub-litosférico (Bowing, 1983). En consecuenciatapastudiar la estructura de la
litosfera debemos tener en cuenta solo valoresdgkes con longitudes de onda

menores a 4000 km.

Para una masa puntuah, , se puede obtener una ecuacion que relacion®faaia de
la gravedad y la ondulacion del geoide en coordenaesféricas. El potencial

perturbador producido por la masg a una profundidades:

La anomalia de la gravedad producida por la mismsanpuntual anémala viene dada

por:

Ag:Gm—ZP
z

Combinando las dos ecuaciones anterioredlen—, se obtiene la siguiente expresion
4

para la profundidad de cualquier masa puntual atedalié donde esté localizada:

De acuerdo con esta ecuacion, una masa puntualkda@oe produce una anomalia de
la gravedad de 50 mGal, y una ondulacién del gedie€lel metro, deberia estar

localizada a unos 20 km de profundidad.
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4.1.3. Anomalias de la gravedad

Como se ha visto anteriormente, la anomalia deréaegad se define como la

diferencia entre la gravedad real (observadg)) en el puntd® (sobre el Geoide) y la
gravedad normal (tedrica)yf) calculada en el punt® (sobre el elipsoide de
referencia).

Ag =9, — Jq

Este concepto permite la aplicacién geofisica délodo gravimétrico, ya que estas
anomalias fundamentalmente reflejan las distingameiones de densidad presentes en
la corteza. Estas variaciones de densidad se porrdsn con la existencia de distintos
cuerpos geologicos con contraste de densidad. @enemnera se puede investigar la
distribucion y geometria de los cuerpos geoldgipossentes en la corteza. Esta
investigacién se puede realizar tanto cuantitatersien como cualitativamente. En el
primer paso se hace necesario comparar el mapaatealias con un mapa de la
estructura geoldgica de la superficie terrestreentmas que en el segundo se hace

necesario el uso de herramientas numéricas y delimacion.

La gravedad realg, se obtiene de manera practica, mediante obsenexide la
gravedad, mientras que la gravedad normake halla de manera teorica a partir de la

férmula de Somigliana:

)= ay, cos g+ lp, sifgp
\/az cod g+ IF sifg

gue es la formula rigurosa que nos da la gravedad elipsoide de referencia para una
cierta latitudg .

En la practica no se suele utilizar esta formutey an desarrollo de la forma

y= ye(1+ D" a,,sin™ wj

n=1
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. > : . a’-b’
con a,,coeficientes en funcion de la primera excentricideef =——— |, los
a

semiejes mayor y menoa (y b), y los valores de la gravedad normal en el polo y

ecuador ¢, y ),)- En el sistema de referencia que se utilice szi@wbtener con la

precision necesaria valores para estas constavitegz, 1980b), asi para el sistema de

referencia GRS80 tenemos

y = 9.797644656(1+ 0.005279041din’ @+ 0.0000232718in* g+
+0.0000001268in° @+ 0.0000000003in° ¢)

que tiene un error relativo d®*°, correspondiente #0° tm%? =10 mgal.
Volvamos a la anomalia de la gravedad:
Ag =9, — Jq

Al observar directamente la gravedad, los datosi@men efectos por la latitud, mareas
terrestres, deriva instrumental, distancia al eiges de referencia y masas entre la
topografia real y el elipsoide de referencia. Reder tener una homogeneidad entre
todos los datos al hacer estudios en grandes diatase han de hacer correcciones de
los efectos anteriores: mareas terrestres, deng&rumental, latitud, aire-libre y
topografia.

4.1.3.1. Correccion aire libre:

El valor deg se mide en la superficie fisica de la Tierra (Bamos al punto donde se
mide PF,), por ello, no es directamente comparable ggn(véase Figura 4.1.); es
necesaria una reduccion de la gravedad al geoisieraynecesaria la eliminacién de las
masas por encima del geoide de una manera ade@dataas, recordar que la formula
de Stokes soOlo nos dara la ondulacion del geoidadmuse conozcan las anomalias de
la gravedadAg sobre el geoide (problema de contorno de Diricfitégiskanen vy
Moritz, 1985)). Asi la reduccion de la gravedadstarde las siguientes etapas:

- Eliminacion de las masas topograficas fuera deidgeo
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- Reduccion de la gravedad & a P.

La primera etapa requiere el conocimiento de Isided de las masas topogréficas, con
lo que, aplicando la légica inversa, nos hace pemsa esta reduccion de la gravedad
sera una herramienta para tres objetivos pringpale

- Determinacion del geoide.

- Interpolacién y extrapolacién de la gravedad.

- Estudio de la corteza terrestre.
De los cuales, los dos primeros tienen un car@gsedésico, y el ultimo un caracter

geofisico, como la investigacion de la existeneaepdsitos minerales.

SeaH (¢, 1) la elevacion de la STT (Superficie Topografica &stire) para ese punto y
g, €l valor de la gravedad observado en el mismonees el valorg, sobre el geoide

podré obtenerse directamente mediante un desad®Il@ylor day, despreciando todos

los términos salvo el lineal y puesto que la altse mide a lo largo de la normal:

0 0
9o = 09p +6_?]H t...= 0p =G __gH

oh

donde % es el gradiente vertical de la gravedad. Para fimécticos es suficiente con

usar el valor medio del gradiente de la gravedadnab que se puede aproximar al
valor —0.3086mGal/ m.

La correccidn de la gravedad observada del efeetia dltura se denomina correccion

aire libre. Y se denominanomalia Aire Libre
_ a9 ay
DGy = (% = Vo )—%m = (g~ Vo )—%DHz (G~ Vo »+030860H

donde y,, es la gravedad normal en el elipsoide de refeaeritsta ecuacion reduce la

gravedad observada en la superficie al geoide. Ceenba supuesto que no existen

masas entre la STT y el geoide, la estaBigueda “al aire libre”.
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4.1.3.2. Correccion Lamina de Bouguer simple:

Asi, para estudiar el interior de la Tierra, es Gtdsliminar el efecto de la atraccion de

las masas topograficas. Para ello el método mégadth en geodesia y geofisica es
asumir que la topografia estad. Entonces, si la daede la gravedad se realiza a una
elevacionh, se pueden aproximar todas las masas por encimgedele como una

[Amina infinita de elevacioh.

STT Instrumento

.

h Lamina de
l espesor A

Figura 4.3. Lamina de Bouguer (Wahr, 1996)

La atraccionA, de esta lamina de densidad constgmtdlamadalamina de Bouguer

corresponde a:
A, =2nGpH
Esto es la atraccion extra debido a las masas téipcas, aproximando la topografia

por una placa infinita de densidad constante. D@ esanera se construyen las

Anomalias Bouguer simple o por placa
AQys = A, L—27TGp thgA- A

A fines préacticos, la densidad suele tomar el valor medio dge= 267g/cm’ por lo
que A, = Q1119mGal / , lo que supone, aproximadamen}«t:(g de la correccién aire

libre.
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Asi, usandog, junto conH obtenida por nivelacion, obtenemos como resultadp,

que se puede usar para tener un mejor conocintehiaterior de la Tierra.

4.1.3.3. Correccidn por curvatura:

El trabajar con una lamina infinita introduce unoemue debemos de tener en cuenta,
ya que la suposicion tedrica que desde un pringi@iesta haciendo es la de trabajar en
la esfera. Por eso se ha de hacerasmeeccidén por curvatura, cuyo propoésito es el de
convertir la geometria de la lamina de Bouguer elasth lamina finita a una capa
esférica de espesor igual al de la altura el pdet@bservacion y cuyo radio medido

desde la estacion (longitud de arco) es de 166.7 km

La correccion Bullard B tiene en cuenta la cunatle la Tierra y su radio de 6371 km.
La primera vez que se utiliz esta correccion faeglie se presenta en las tablas
presentadas por Swick (1942). Mas recientementetra@991) desarrollé una formula
exacta para la correccion Bullard B (Fullea et2008), que contenia varias funciones
trigonométricas y términos logaritmicos, lo queemnsizaba considerablemente el
proceso de computacion. Es por eso que en estasedia preferido trabajar con la
aproximacion de Whitman (1991), que tiene una pi@cide 10° mGal para una
lamina de espesor por encima de los 4 km. Estesepta una gran simplificacion
sobre la formula exacta y se puede interpretardiisente en términos de la correccion
por lamina de Bouguer simplég, =Ag, , — A;. De acuerdo con el autor (Whitman,
1991), la correccion Bullard B (BB) se puede exares términos de la elevacion del

punto de célculo como:
BB = —2nGpch[g /A —/7) sih>0
2 2a

— ; H
BB=-27G(p. - p, )N ————-n sih<0
(C W)(Z 2a j

siendoa:% , Ry =166.7 km, R, =6371km

h
R +h

,7:
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El primer término entre paréntesis de esta primegaacion tiene en cuenta el
incremento vertical de la atraccion de la laminevada de Bouguer, es decir, la parte
de la capa esférica por debajo de la lamina iafirel segundo término se refiere al
truncamiento de la ldmina respecto a la laminaitafide Bouguer, y el tercero expresa
el incremento/decrecimiento de la curvatura de laierrd con el

decrecimiento/incremento del radio rdgl + E . La relevancia cuantitativa de estos tres

términos decrece de izquierda a derecha para @s@sge la ldmina por encima de los
4.5 km (Whitman, 1991).

4.1.3.4. Correccioén topografica:

Cuando se realiza la correccion de Bouguer siroplgor placase asume que la
topografia alrededor de la estacion de medidaaspEste hecho es claramente falso
debido a la existencia de elevaciones y depresiened terreno que rodea la estacion.
De esta manera se tendran zonas con excesos {todetkr masa con respecto a la
lamina de Bouguer. Lacorreccion topogréafica calcula el efecto gravimétrico
producido por la topografia existente alrededodadestacion y sera por tanto mas
importante en aquellas estaciones que estén rasleladgrandes elevaciones (Alvarez,
2002), pero se ha comprobado que incluso para fasi@e 3000 metros de altitud la
correccion del terreno es solo del orden de 50 n{Beiskanen y Vening Meinesz,
1958).

Siguiendo la figura (4.4) e\ la masa sobranté\ gue atrae hacia arriba, es

m+

eliminada, produciendo €A un incremento de la gravedad. Bria masa deficiente

A __ es afiadida, produciendo Bntambién un aumento de la gravedad (Heiskanen &

m
Moritz, 1985). Por lo tanto, y esto es importargaerlo en cuenta para los futuros

calculos Ja correccion del terreno es siempre positiva
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Figura 4.4. Correccion topografica (basado en Haisén y Moritz, 1985)

Las correcciones del terreno juegan un papel iraptaten Geodesia, en el contexto de
la teoria de Molodensky en la prediccion de las pmmentesAg, &,7,n, N del
potencial perturbador. Especialmente las composetgela desviacion de la vertical
&,n , que son mas sensibles a las cortas longitudesdke del campo de gravedad, la
correccion topografica o la reduccion topografisostatica de las anomalias de la
gravedad han logrado grandes mejoras de preciSier(s, 1985), si bien existen
algunas recientes teorias que defienden que lacoadn del terreno no es necesaria a la
hora de la determinacién del Geoidd 6alvo para conseguir una homogeneizacion de
las anomalias de la gravedAd con mayor precision eliminando errores sistematico
posteriormente poder interpolar datos gravimétrian de conseguir una malla de

datos equidistantes para futuros célculos (SjoI20@9b).

En la resolucion deProblema de Molodenskya correccion de la topografia puede
reemplazar el térming, (Moritz, 1980a), asumiendo que las anomalias dgdaedad
son linealmente dependientes de la altura. La me&jomputacional es notable, ya que
los términosg, requieren de una combinacion de alturas y anomdiala gravedad.

Este avance produce mejores resultados en el eagoadla cobertura de las anomalias
de la gravedad no sea tan densa y homogénea cod®l#es alturas, para las que se

puede acceder con cierta facilidad a un gran nucheidodelos Digitales del Terreno.
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En la resolucion clésica dBroblema de Contornael uso de la correccion del terreno
de las anomalias de la gravedad ha conseguido samteprecision en la desviacion de
la vertical de 2” hasta el orden del segundo dm®.ata mejora en la precision de las
anomalias de la vertical y la ondulacion del gedaebién han mejorado, pero no de

una manera tan notable.

La correccion topografica es, como en el caso @qseocupa, de gran importancia en
Geofisica. Se aplican, junto con las otras redneswistas, a reducir las anomalias de
la gravedad antes de que se pueda hacer cualjaiatet interpretacién de las mismas.
Ademas, determinando una funcién experimental glaeione la correccion del terreno
o la anomalia de la gravedad con las alturas, sdeppredecir para areas de topografia
similar la correccién topografica o anomalias gratricas, asi como cambios de

densidad en la corteza superior terrestre.

La correccion clasica del terreno es normalmenteongien por debajo de magnitud
respecto a la correccion lamina de Bouguer, pese saplicara solo la correccion de
terreno produciria la llamadmomalia Fayeque depende de las variaciones en altura

tanto como la anomalia aire libre.

La correccion topografica es un valor importanteyrdependiente de la topografia en
las inmediaciones del punto de célculo. Para addcptecisos en areas montafiosas se
precisa de modelos digitales de terreno de altduei$n. Debido a que esta correccion
es siempre positiva, una resolucion insuficienteiadacorrecciones topograficas

sistematicamente demasiado bajas (Forsberg y Tsogefi997).

Los métodos convencionales normalmente evalUamtigrial de la correccion del
terreno utilizando un modelo digital basado enrpais rectangulares (o triangulares, en
el sentido de tener su cara superior inclinadaiesigi®o una mejor aproximacion del
terreno). Tales técnicas producen muy buenos asmdt(+1.5 mGal o mejores para
prismas triangulares inclinados para una malla B He espaciado) aunque el tiempo
de célculo por parte de los ordenadores es coasigempara calcular la correccion de
terreno parM puntos usando una malla Neuntos el tiempo utilizado es proporcional
a MN, calculandolo punto a punto. Existen otros métodmssumidores de menos

tiempo y recursos informaticos, como la Transforandd Fourier Rapida=FT- Fast
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Fourier Transforn), este método requiere de tener los datos dispmiest forma de
malla regular y proporciona la correccion de tesrgmara todos los puntos vy
consiguiendo una precision, en general, superlos 4.5 mGal y es menos sensible a
los errores inherentes de los datos. El tiempoattilo requerido por un ordenador es

proporcional aN [logN , siendoN el nimero de puntos que conforman la malla. Para

nuestro estudio, y debido a la precisién que seiees} se ha preferido trabajar con el
método clasico basado en la atraccion que ejeraem gada punto los prismas que

aproximan al terreno.

Tradicionalmente esta era una tarea penosa yanplieaba numerosos célculos y gran
cantidad de tiempo. Sin embargo en la actualidatkmpos realizar esta correccion de
manera mas rapida y sencilla gracias a las hemaasienformaticas. Para ello es
necesario contar con un Modelo Digital del Terr@d®T) que se aproxime a la zona
de estudio con la mayor precisidon posible y pdatto refleje lo mas fielmente posible

la realidad de la altitud del terreno.

Las superficies topogréaficas y batimétricas sedéiwien una serie de prismas centrados
en cada punto del MDT. La altura de cada prismeetigna elevaciok, tomada desde

el nivel del mar al punto centro de malla, y comsudimensiones de base iguales al
paso de malla, tanto en direccion E-W como N-S.aPealcular la correccion
topogréfica se calculara la atraccion vertical @éacprisma del MDT sobre el punto de
calculo. Para estos calculos se asume una Tieanaplo que justifica la correccion por

curvatura ya mencionada con anterioridad.

La atraccién de cada prisma se puede calcularanitio el algoritmo de Nagy (1966)
una vez descompuesta la topografia en prismassgecbadrada

cr = [X2+y2+22

Z
X, | Y2

zr

X
DG () = Go|[XIn(y +1) + yIn(x+r1) - zarctarE—yj
X1 \
aunque teniendo en cuenta las singularidades gdenpms encontrarnos al hacer el
calculo en aquellos lugares respecto del prismaa&dmintegral daria problemas, como
por ejemplo en cada una de sus esquinas (TsoQ0§€)2Para estos puntos la expresion

anterior se veria modificada de la siguiente manera
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AQerp(0) = G,O[ len(yz +\/X22 + y: + 222)"' Y2|n(xz W Xzz + y: + 222)_ len(\/ Xzz + 222)_
_len(Y2 +\/X22 + Y22)_ y2|n(X2 +\/y22 + 222)_ yzln(xz + %+ Y22)+

+%,Inx, +y,Iny, — z arctan 2x2y22 -
L+ +Z
°
| |
|
| |
I
|
|
Piaininks Rttty
// :
T
z |
| e
/l___ T T -
, —

Figura 4.5. Los puntos marcados representan laalipaciones donde la correccién

del terreno puede presentar singularidades

El uso de prismas rectangulares ortogonales (adegao reproduce exactamente la
topografia real, y se pueden utilizar mejores apmagiones analiticas tales como
prismas con base superior inclinada (Fullea, 208if).embargo, estas aproximaciones
refinadas incrementan considerablemente el tiengpoochputacion sin una significante

mejora en la precision, y por lo tanto, no sergueeidas para nuestros célculos.

Figura 4.6. Representacion mediante prismas depagrafia alrededor de la estacion

de gravimetria (basado en Sanchez, 2003)
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Una vez que se han realizado todas las reduccignesrrecciones anteriormente
descritas estamos en condiciones de calcular et dal la anomalia de Bouguer; esta
anomalia, en la que se incluye la correccién tojfagr se suele denominar anomalia de

Bouguer completa o refinada y queda definida psidgaiente expresion

Agge = go_yQ+(CAL_CB+CC +CT)

donde

g, es elvalorde lagravedad medida sobre la STT
Yo es elvalor de la gravedad normal en el eligsdelreferencia

C,._ es la correccion aire libre
Cg es la correccion por lamina Bouguer
C. eslacorreccion por curvatura

C, esla correccion topografica

La reducciéon de Bouguer puede ser todavia masadsirpor la consideracion de
anomalias de la densidad, anomalias en el grada¢atiee-libre de la gravedad (Jung,
1961), o efecto indirecto en la anomalia de la ggad o efecto indirecto secundario
(Kuroishi, 1995) aunque no son tan relevantes ctoaadratados anteriormente para

nuestros calculos.

Un tipo de anomalia de la densidad relacionadaetorerreno es la&ompensacion

isostatica Las masas isostaticamente compensadas es unariddalizado para la

litosfera terrestre que produce el equilibrio de é&ementos corticales. Los modelos
isostaticos sirven como una poderosa herramienta @atener anomalias residuales
suavizadas, pero obviamente la Tierra real no sigumuno de los modelos

simplificados que veremos a continuacion. La fueleda corteza terrestre y las fuerzas
dinamicas pueden soportar a la topografia sin cosgmeon isostatica, como sucede en
las islas (Forsberg y Tcherning, 1997), y las mésastaticas pueden tener anomalias
de densidad mas profundas en el manto superiorp @amlas fosas ocedanicas. Sin
embargo, a pesar de que estos modelos son tanesimgdpecto a la realidad, las
aplicaciones practicas de los modelos isostatieoemgn campos residuales altamente

suavizados. La reduccion Bouguer siempre debeotiasa a algun tipo de reduccion
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isostatica, ya que si no se hiciera apareceriamali@s residuales de gran valor. Por
eso las anomalias Bouguer son sisteméticamenteiveegaobre los continentes y

positivas en los océanos.

4.2. ISOSTASIA

La isostasiaes el proceso mediante el cual la elevacion deipeerficie terrestre varia
en respuesta a cambios de densidad en profundidathsgas superficiales, con el fin
de homogeneizar la presion de un area considebataen@n y Lewis, 1970). El término
isostasia procede del griego “iso” y “stasis” qeepmsiede traducir como “estado de
equilibrio”, y describe la condicién por la que ¢arteza terrestre y el manto se
compensan, en ausencia de fuerzas perturbadortes tédemino fue introducido por
primera vez en 1882 (Duton), aunque se tiene cocistade que algunas cuestiones
concernientes al equilibrio de la corteza terrelkiezon estudiadas desde los tiempos
del Renacimiento, como asi lo demuestran escriégbsndeniero, artista y humanista
Leonardo da Vinci (1452-1519), aunque sin embargofue hasta casi 200 afios
después, tras realizar los primeros intentos derm@tar con precision la forma de la

Tierra, que fue posible determinar el estado ddibga de las montafnas (Watts, 2001).

Supongamos que se hacen unas medicioneg slébre la STT, y se calculan sus
anomalias Bouguer, datos basicos de esta tesi®y serdera mas adelante. Con estos
datos se podria llegar a conocer caracteristidastéeior de la Tierra. Pero ocurre lo
siguiente: a cortas longitudes de onda — 10 kntloise menos — los resultados son los
esperados; existe escasa correlacion entre lasadiagsrBouguer y la topografia, lo que
demuestra que las anomalias Bouguer consiguierohjstivo al eliminar la topografia.
Es decir, la reducciéon Bouguer eliminaria las ppales irregularidades del campo
gravifico, de modo que las anomalias Bouguer segdaquefias y fluctuarian
aleatoriamente alrededor de cero. No obstante hflera adelante justamente lo que

sucede es lo contrario.
En largas longitudes de onda de mas de 100 kngnlasialias Bouguer se comportan

inversamente a la topografia; de hecho, a estagtloles de onda las anomalias aire-

libre muestran también escasa correlacion corplagiafia.
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De hecho, las anomalias Bouguer en areas montagosasstematicamente negativas
y pueden alcanzar valores, aumentando en magretudnedia, 100 mGal/(km de
altitud).

Este resultado tiene su origen en los trabajoseteeFBouguer en su expedicion a Peru
durante los afios 1737-1740 midiendo la gravedadingréndulo a diferentes alturas en
los Andes y la observacion a estrellas. EI mismaodiieeno fue observado en los
levantamientos en la India a cargo de George Elvemet®nces Topografo General de la
India y encargado de cartografiar el pais, durémdeafios 1840-59. Igual que John
Henry Pratt (Pratt, 1855), en los afos 1850 aldemtuel Himalaya, todo ellos se

percataron de las variaciones en la direccion dgdaedad, para lo que estudiaron el
angulo entre la linea de la plomada y el vectopgdicular a la STT mediante técnicas
astrogeodésicas, observando que el angulo no @aeabel mismo orden que se
acercaban a las montafias — cuando lo que espezaligre la linea de la plomada se
fuera inclinando cada vez mas hacia las montafiase@dda que se acercaran al
Himalaya —. De hecho, en una estacion de estasmeatimo un valor de 15.89” para
la desviacion de la vertical y tras observarla coedidas astrogeodésicas el valor
resultante de solo 5”, tres veces menos de loradpey por tanto que el rango de la

atraccion de la montafia era mucho menor de lo goerth.
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Figura. 4.7. Desviaciones de la linea de la plomédataccion N-S en caras opuestas de
una montafa intersecan en un punto D en vez deame&o de la Tierra
(basado en Lowrie, 1997)

Estos resultados, por supuesto, no significan guefdografia no afecte a la gravedad
sino que hay material muy denso por debajo de pmg@fia —de hecho, de los

resultados obtenidos por Bouguer cerca de Quitssmo que la densidad media de la
Tierra era 4.5 veces la densidad de la corteza-pocefecto gravitacional que tiende a
compensar los efectos de la topografia para ldoyagtudes de onda, o lo que es lo
mismo, que haya algun tipo de deficiencia de mhapslas montafias lo que supondria

gue las masas topograficas estampensadade alguna manera.

Esta teoria de l&sostasia hasta finales del S XIX, era solo una conjetura go se
podia probar mediante observaciones geoldgicaggy @emostracion vino de manos de
la geodesia En 1889 J. F. Hayford estudié el efecto del tesrdocal en la
determinacion del geoide y el hecho de corregirpasiciones astronomicas por el
efecto gravitacional de la topografia local, lo ¢risupuso una enorme carga de trabajo
al tener que calcular el efecto de la topografifagmaima y por debajo del nivel del mar
en un radio de algunos cientos de kilometros detgde observacion. Esta correccion

del terreno mejoré sustancialmente los resultadossies trabajos geodeésicos, sin
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embargo se percatd de que los ajustes podian higloeconsiderablemente mejores si
hubiera asumido que la topografia estaba de algomenera compensada
isostaticamente, aunque sin decantarse por nindenas teorias existentes hasta el

momento.

Para tal compensacion se desarrollaron dos teoasisal mismo tiempo por Airy,

astronomo Real y director del observatorio de Gmesdn en 1855 y Pratt, Licenciado
en Matematicas en Cambridge y archidiacono de lésiay anglicana de Calcuta, en
1859. Sus hipotesis tienen en comun la compensaigbrexceso de masa de las
montafias por encima del nivel del mar con una regiénos densa (raiz) por debajo

del nivel del mar, pero difieren en la manera dgugicion de tal compensacion.

En el modelo de Airy, cuando la compensacion isicst@&sta completa, la deficiencia
de masas de la raiz es igual al exceso de cargaseperficie. A una cierfarofundidad
de compensaciota presion ejercida por toda la columna verticatical situada por
encima es entonces igual. La presion es entohisstatica como si el interior
actuara igual que un fluido. Por tanto, la compeidsaisostatica es equivalente a
aplicar el principio de Arquimedes en la superposide capas de la Tierra.

El modelo de Pratt asume, como Airy, que las masasada columna son iguales, pero
a una profundidad de compensacién constante; asjuéo debe diferir para cada

columna es la densidad en vez de la expansiontoacoivn de la base de las columnas.

Los primeros mapas isostaticos tienen su origetaegeodesia debido al interés por
intentar verificar la existencia del principio d& isostasia y las leyes y detalles que
regulaban tal proceso. Actualmente los estudiossarlinea de investigacion siguen su
curso intentando verificar el mecanismo de compaésdsostatica mas adecuado para

una zona determinada.

A continuacibn se destacan estos y otros modelos ipentan explicar el

comportamiento isostético en la litosfera:
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4.2.1. Modelo de Airy-Heiskanen

Se basa en la idea de que las montafias tiramessy que la corteza es mas ligera que
el manto. Airy propuso el modelo y Heiskanen, ert824 y 1938 le dio una

formulacién precisa para fines geodésicos y laccapixtensivamente.

El argumento de Airy se basa en la conjetura ddajoerteza terrestre reposa sobre una
capa fluida de mayor densidad, a la que se refiomo “lava” (Watts, 2001),
comparando el estado de la corteza sobre la lal@jaes de madera de distinto tamafio

flotando sobre el agua.

Las montafas tienen un exceso de masa sobre elegepie es compensado por una
corteza que se hunde a mas profundidad dentro detompor lo que el total de las

masas en una columna vertical es igual tanto®llanna esta bajo una montafia como
si no. El resultado es que el efecto gravitacioesalde la raiz casi cancelara el efecto de

la montafia con la anomalia Bouguer.

Carga
topografica

Nivel del
mar

T,=30 km

Manto
pm

Figura 4.8. Modelo Airy-Heiskanen

Cuanto mas altas son las montafias, mas hundidas & pues, bajo las montafas

existenraicesy antirraicesbajo los océanos.
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Para conocer el espesor de la corteza si designpord la altitud de la topografia y
port el espesor de la correspondiente raiz, entoncesnidicion de equilibrio flotante

es

t Ao =hlpc,

con Ap = diferencia de densidades manto-corteza,, — o,

de modo que

El espesor normal de la corteza terrestre se depiorm, =30-35 km. Entonces, bajo

las montafias el espesor de la corteza es

T =T, +h+t

Actuando, de manera similar, para los océanos kde&n y Moritz, 1985).

Si la teoria isostética es valida entonces deledi@r una pequefia correlacion entre la
anomalia Bouguer y la topografia. La raiz y la radattienen masas opuestas, pero no
son en realidad laminas infinitas, por lo que lfec®s gravitacionales dependen de lo
lejos que se encuentren. Asi las contribucionedef@rian cancelarse exactamente. El
geoide se utiliza como sistema de referencia pasaalturas dadas en los Modelos
Digitales Terrestres y se puede aproximar por wfar@ de radicR = 6378137.0
metros. El error de tal aproximacion es pequeési € 1% del efecto total (Novak y
Grafarend, 2005)

La discontinuidad del Moho es una superficie a@daipara la base de la raiz de Airy
debido a que se trata de una discontinuidad deeprionden con respecto a las
velocidades sismicas y por tanto, debe represengasuperficie con un fuerte contraste
de densidad. Sin embargo cabe remarcar que ningaelmisostatico simple de los

gue se estudian aqui es capaz de dar por si salgagmetria exacta del Moho para un

area continental.
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Figura 4.9. Profundidad del Moho en la Peninsulérlba obtenido a partir de la
compensacion isostatica local de la topografia sugoedo un modelo de tipo Airy
(Alvarez et al., 2002)

La estructura del Moho basada en el modelo isostdi Airy-Heiskanen parece asi, en
muchos casos, deficiente. Los estudios desarralladda placa Tibetana, por ejemplo,
demuestran que este método falla al mostrar unaplemto bajo cordilleras y

depresiones en la zona oriental en direccion NSieande la compresion en direccion
EW que en realidad se observa (Shin et al., 2@€g problema se resuelve aplicando
a la metodologia un filtro de rigidez flexural y concepto isostatico regional en vez de

local.

4.2.2. Modelo de Pratt-Hayford

En este modelo se considera un nivel de compemsaadima cierta profundidad H, por
encima del cual todas las masas deben ser igllesdelo fue ideado por Pratt un par
de afios después de que Airy expusiera su teoriadglirado matematicamente por

Hayford (1917) para fines geodésicos.

Para representar el modelo se toman prismas ddelitoen los que la densidad de

compensacion va variando en funcién de la profuadlidara llegar al equilibrio de
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masas. En este modelo hay que calcular el excdgficit de densidad en la base de la
corteza (suponiendo que se extiende a una profaddidnstante) para cada zona no

situada al nivel del mar (por encima o por debajo).

Carga
topografica
ﬂ _________ Nivel del
t ! " ! 1 =1y mar
‘ ! | ! =\
| | | |
| | | | |
! | | | |
I
o | S I
H=100km| | P 1 Pt P 1 Pry P Pl e
| | | | |
1 I ! 1 1
| | | | |
| | | | |
| | | | |
1 | ! l |
Nivelde v ! | } I ! o
compensacion o

Figura 4.10. Modelo Pratt-Hayford
Siendoh la altitud de la topografia, H el espesor de dateza en ausencia de

topografia, p. densidad normal de la corteza,densidad de la columna con topografia,

entonces para que se cumpla la condicién de igasaran distintas columnas

H[;bc:(H"'h)Ebh:ph:( j[;bc

H+h
Para la profundidad de compensacion se adoptanegadte alrededor d¢ = 100 km,
aungue Hayford en sus primeros trabajos midi6 ¢dupdidad de compensacion desde

la superficie de la Tierra en vez de desde el meemar (Hayford, 1917).

De nuevo, este modelo predice una escasa cornelaaitbe la anomalia Bouguer y la
topografia (Wahr, 1996Jlebido a la aproximacion de la columna como unanam
infinita de igual masa que la columna. Y cada colantiene la misma masa
independientemente del valor depor lo que no hay variacion espacial en anomalia

aire-libre.
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4.2.3. Modelo de Vening Meinesz

Més conocido como modelo @mstasia regionalo flexion litosférica, este modelo fue
propuesto en la década de 1950 a partir de estqd®3/ening Meinesz realiza en el

Himalaya que mostraban una raiz cortical menoodpié predecia la teoria de Airy.

Segun este modelo, la litosfera actia como unaaptistica y su rigidez inherente
distribuye las cargas topograficas sobre una regidtugar de hacerlo por columnas.

Cuando un sdélido elastico se somete a un esfuerzcoohpresion, segun una cierta
direccion, aparecen fracturas de esfuerzo cortsimiétricas con la direccion citada,
formando con ella un angulo que teéricamente delbsed de 45°, mas si en vez de ser
perfectamente elastico el material tiene una cigdaticidad, entonces el angulo entre
la tension principal de compresion y las fractulabidas a los esfuerzos constantes
principales aumenta, y puede llegar a ser de ub®sdg&pendiendo del mayor o menor
grado de plasticidad (Reig, 1958). Ahora bien, segjgeofisico holandés F. A. Vening
Meinesz, la corteza, a partir de poca profundi@éativa, se comporta como un material
sélido con cierta plasticidad, lo que unido a lasmsideraciones que acabamos de
exponer hacen esperar que un sistema conjugadallae, debido al esfuerzo cortante
por la accion de una fuerza principal de compregi@ben formar con ésta un angulo
aproximadamente de 55° y ser simétricas respecta dieeccion principal, con lo que
el angulo entre las fracturas sera del orden dé& &40 ligeras variaciones, segun el
grado de plasticidad de la corteza. Este razonamigdio origen a la teoria isostatica

gue actualmente lleva su nombre.
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Figura 4.11. Reparticion de tensiones y direcciotesfuerzo cortante maximo en
bloques, perfectamente elastico (derecha) y pareale elastico (izquierda).
(Reig, 1958)

En los aflos 1920 Vening Meinesz hizo extensivosal de determinaciones de la
gravedad en el mar. Sus medidas se realizaronoddetrun submarino para evitar
perturbaciones provocadas por el movimiento delks (Lowrie, 1997). Asi estudio la
relacion entre la topografia y las anomalias deghdavedad sobre prominentes
estructuras topogréficas localizadas en el suresteAsia, concluyendo que la
compensacion isostatica no es totalmente locall®31 propuso smodelo regional
isostaticoen el cual la carga topografica curva a la cortexaa abajo en un substrato
fluido, al que llamdéstenosferaque es empujado hacia arriba. La flotabilidadfidéedo
desplazado lo fuerza hacia el exterior, dando $epoia corteza incluso a distancias
bastante alejadas de la depresién central. La ttwavale la corteza depende de las
propiedades elasticas de la litosfera.

Los dos sistemas anteriores estan altamente iddabzal suponer que la compensacion
debe ser estrictamente local al suponer que la ensagion tiene lugar por columnas
verticales, lo que supone un grado de libertad deimmento de las masas tal, que

obviamente es irreal.

El modelo de Vening Meinesz, mas realista que élidgHeiskanen y Pratt-Hayford,
propone un comportamiento regional para el ajustestético de la litosfera
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introduciendo el concepto del parameltro grado de regionalidad la distancia a la
cual la flexion es cero-. En este modelo la litesfeesponde de manera flexural para
soportar las cargas topograficas. Por su sensdmfila hipdtesis de Vening Meinesz es
analoga a la de Airy: la corteza terrestre de dwglsconstante y de espesor variable se

halla en estado de equilibrio hidrostatico con eetpal sustrato.

Carga
topografica

Corteza

Compensacion

Manto ) | )
regional (Vening-Meinesz)

o P

Compensacion
local (Airy)

Figura 4.12. Modelo de Vening Meinesz

| viene definido por
| = 29058

donde S corresponde a la rigidez del manto, que a su v&zevilada en funcion de las

densidades del manto y la corteza (Watts, 2001).
Este grado de regionalidadiene un rango de dimension de (en unidades dglestre
10 y 60 km.

Suponiendo una estructura interna (densidad) dezsopara una determinada region y

conocido el relieve superficial de la misma se puestimar la profundidad del Moo

Al introducirse la compensacion regional en vedadal, si la topografia se divide en

columnas de seccion infinitesimal, se considerapsmsada por una masa igual a la

a7



compensacion local de ese elemento, pero que sndstde manera horizontal de
acuerdo a la curvatura de torsién de Vening Mei(£331).

P Carga
topografica

Nivel del
mar

|
|
|
|
|
|
1

Figura 4.13. Curvatura de torsién de la cortezar¢stre debido a cargas topograficas
(Abd-Elmotaal, 2004)

El mé&ximo desplazamiento vertidabajo una masa puntual viene dado por la férmula
(Vening Meinesz, 1940)

1

= 4.1
8o 0? 41

donde

Ap = p, - p, diferencia entre la densidad del manto y la dmtteza

| =4 D es el llamadgrado de regionalidad
glho

g es la gravedad B la rigidez cilindrica de la corteza

El desplazamiento verticalviene expresado en funcidén de la distamcé origen de

cargaO mediante las siguientes férmulas polinGmicas:
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5 4 2
r r r
%:cl(l_J +c2(|—J +c3(l—j +cC, 0<|L<2

4 2
Z_ (r r o<f<2
f‘CSU+C6(Ij+C7 1

z2=2+z

dondea = 2914l es el radio de curvatura de torsion al nivel damensacion yc¢ son

los coeficientes que vienen dados en la siguiaiia:t

coeficiente valor
C1 -0.009251
C2 0.099217
C3 -0.349694
C4 0.403362
Cs 0.003204
Cs -0.097476
C7 0.596638

Tabla 4.1. Coeficientes polinomiales de la curvatde torsion

La masa del punto de carga, debido a la columna vertical de topografia de idieis

P, alturah y seccion de area infinitesimé$ se puede escribir como
m, = p, thidS (4.2)
Por lo que la torsién debida a esta columna tofiicgraera

zlin, = p, th{¥ (r) WS (4.3)

La torsiont total provocada por toda la topografia regionatdauvenir dada por la

expresion

49



t(xy) = [[zm, =p;[[(x,y) f(ndS (4.4)

Ya que la altituch no estéa disponible como una funcion continua pzaas los puntos
de la Tierra, pero si en forma de malla como un &llodigital del Terreno, la integral
(4.4) se transforma en un sumatorio extendido stuuta la superficie terrestre (Abd-
Elmotaal, 1999a). Asi se puede calcular finalmertellamado Modelo Digital del

Moho (MDM), en el cual la profundidad del Mohoviene dada por
T =T, +t (4.5)

Con T, el espesor normal de la corteza, también conomitieo elMoho norma) el

cual se obtiene por métodos sismicos en la maglerias casos para la zona de estudio

en cuestion.

4.2. RELACION MOHO-GEOIDE

En las campafias geodésicas se llevan a cabo medidastas, tales como,
determinacion de distancias o de angulos. Estasdaw@stan referidas abrizonte
local, cuya direccion perpendicular eslilkea de la plomadaes decir, la direccion del
vector aceleracion de la gravedad, en el puntol gue se ubica el instrumento. Es
obvio entonces, que magnitudes fisicas, como lamad campo de gravedad, juegan
un papel importante en la Geodesia, ya que, cuenldgamos un instrumento sobre el
terreno no lo referimos a la direccion normal gislide de referencia, sino a la linea de
la plomada (Corchete 2009).

En este sentido, el importante papel que juegamipo de gravedad terrestre, queda
todavia mas claro, si tenemos en cuenta que cug@adogjemplo, en Topografia se
representa la altura de un punto de la superfeiadierra, no son las alturas referidas
al elipsoide de referencia las que tienen sensdw las alturas referidas al geoide
(alturas ortométricadd). Asi, el conocimiento de las alturas de los psinde la
superficie terrestre, determina el relieve que sbedrepresentar en los mapas

topogréficos. En consecuencia, la altura ortomgtdcde los puntos de la superficie
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terrestre es una de las coordenadas que deterhaiffigiira de la Tierra, junto con las
coordenadas geodésicas latitud y longitud, siemsta alturaH una cantidad que

requiere el conocimiento del campo de gravedaddea para su determinacion.

Ademas, el valor preciso de las diferencias deradten los distintos puntos de la
superficie terrestre, es absolutamente necesara ayectar y construir diferentes
instalaciones, asi como, para la realizacion deut@d en los cuales hay que tomar en
cuenta la posicion de los puntos en el espacio.efeonplo, cuando se desea disefiar
correctamente grandes canales para la distribu@Gagua, o para la retirada de aguas
residuales, es necesario saber donde es mayor or rekpotencial de la gravedad
terrestre pues el agua circula en el sentido dgddsnciales gravitatorios crecientes.
Para ello, es necesario determinar con precisgaltaras respecto al geoide.

La determinacién gravimétrica del geoide ha daeémpre excelentes resultados a la
hora de caracterizar las ondulaciones del geordestee, permitiendo con ello, obtener
alturas ortométricas con gran precision. El calgubvimétrico de una altura del geoide
muy precisa, para una region dada, tiene una gitiaad practica directa e inmediata
para un grupo importante de la comunidad cientifidécnica. Algunos ejemplos de

ello son:

Topografia. Disponer de un modelo de geoide supone podeizaeabpografia de
obras con GPS, cosa que hasta ahora ha estadadimat control planimétrico. Con
GPS el control geométrico se abarata pues el nideaperarios minimos necesarios

se reduce considerablemente.

Caracterizacion agronomica y medioambiental La posibilidad de determinar la
altitud sobre el nivel del mar de forma rapida igaf, permite afiadir la altitud como
variable de estudio en los SIG (Sistemas de InfoidnaGeogréfica), para su inclusion
en los posteriores analisis con las demas varigielegraficas.

Control hidrogréafico, aforo de cuencas, corrientesmarinas. Estos temas se ven
especialmente beneficiados, ya el agua circula lesesntido de los potenciales
gravitatorios crecientes y el sentido de los patdes gravitatorios (altimetria obtenida

por nivelacion clasica) puede deducirse con el hoodie geoide y la altura elipsoidal.
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Como se ve, la determinacion del Geoide tiene piéftie importantes finalidades, lo
que argumenta toda la teoria del potencial desadeok su alrededor. EIl poder aplicar
toda la fundamentacion teorica, basada en la Maieang la Fisica, para la
determinacion gravimétrica del Geoide es un pasyp importante, ya que otras ramas
de la ciencia, como la Geologia en su estudio dsstiaictura interna de la Tierra o la
dinamica cortical se ven beneficiadas. Mas aurstexiina retroalimentacion de las
distintas disciplinas, pues las soluciones geodssge basan en ciertos casos de
suposiciones sobre la estructura interna de lad {eomo la densidad por debajo de los

puntos de observacion y sus alrededores).

/ Oceanografia \

Geomorfologia

Geofisica

Tierra:
- Corrientes marinas
- Dinamica cortical
- Distribucién de

masas

Capas de hielo

Variaciones del
nivel del mar

—

Geodesia

T

Figura 4.14. Interrelacion entre diferentes disaigls (Nufiez, 2006)

Geodinamica

En este sentido, uno de los objetivos de esta mstses la determinacion del Moho a
partir de datos gravimétricos aplicando una temdatatica de manera inversa, se ve
intimamente ligado a la Geodesia, ya que se bakateoria del potencial desarrollado

inicialmente como herramienta tedrica para la datecion del Geoide.

La discontinuidad de Mohoradié, en este sentido, tiene la ventaja sobre el Gatrde

ser unente fisicplocalizable bajo la superficie terrestre, y coasicualidades fisicas y

52



estructurales bien definidas por las capas questerhinan (corteza y manto). Asi ha

sido posible determinarlo desde distintos puntosisi&a (sismologia, comparacion de

altitudes sobre el terreno, gravimetria), lo questue una comparativa de resultados
desde distintas disciplinas. Ademas, a postemada rama de estudio se ve mejorada
por la adquisicién de nuevos observables o resastade resultaban deficientes por su
propia base tedrica y operacional.
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5. METODOLOGIAS ALTERNATIVAS PARA LA
DETERMINACION DE LA PROFUNDIDAD DE LA
CORTEZA TERRESTRE

5.1. PERFORACION FiSICA DE LA CORTEZA

La exploracion del interior de la Tierra ha sid@auwonstante a lo largo de la historia, y
no siempre con objetivos meramente cientificox) eimbusca de materiales y recursos
imposibles de encontrar en la superficie, pero endth estado lo suficientemente
profundo como para atravesar la corteza y lleganaito, ni se han podido construir
pozos tan profundos, debido a la dificultad quellesa excavar a tal profundidad en
condiciones extremas de presion y temperaturatdixagunas y escasas zonas en las
gue material del manto ha salido a la superficigidtea fuerzas tecténicas. En estas
zonas aparecen aquellas rocas que se encontral@apradundidad de nuestra zona de

estudio.

Figura 5.1. Ofiolita del Ordovicico en el parqueai@nal de Gros Morne,
Newfoundland EEUU. Roca del manto expulsada apedicie

Los pozos corticales mas profundos tienen un origgnral, como en las zonas de
subduccion, donde la corteza sufre mas depresibad®sa de las Marianas es la mas

profunda fosa marina conocida y el lugar mas puadude la corteza terrestre. Se
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localiza en el fondo del Pacifico noroccidentakueste de las islas Marianas, cerca de
Guam. Mediante la técnica de ecolocacion, se nidaprofundidad de 11012 m.

Hace mas de mil afios en Sichuan, China, se coagiguiorar la Tierra hasta los 1000
metros de profundidad en busca de agua saladanapasl. Al quemar el gas, el agua
se evaporaba y la sal concentrada era almacenealalpposterior venta en las regiones

mas distantes a la costa.

Los actuales pozos petroliferos tienen unas pradiadés de entre 3 y 5 km, siendo el

mas profundo de 6000 metros.

Estas perforaciones se encuentran frecuentementfamuras inesperadas Y fisuras y
tobas impregnadas de agua en el interior de l@zarsin contar con el peligro de que

las rocas por encima del pozo se rompan y desprendeedida que se perfora.

Durante los ultimos afios de la década de 1950 yiioseros de los 60 lalational
Science Fundatiomle los Estados Unidos de América se propuso erfor pozo a
través del suelo oceéanico para alcanzar el mamocerSbargo esta operacion, a la que
se denomind’royecto Mohole(Bascom, 1961), nunca recibio el suficiente pressfm

para llevar a cabo su finalidad, cancelandose itigimente en 1967.

La primera fase se ejecutd en primavera de 196h. @Wobuque de perforacion, el
CUSS |, como base. Se perforaron cinco pozos cgecéa isla de Guadalupe, en
Méjico, el méas profundo a 183 m por debajo delswekanico, situado a 3500 m bajo
el nivel del mar. Esta primera fase demostr6 qaowtia tecnologia como el personal al
cargo eran suficientes para alcanzar el mantostegrgoero el perforador se partio y los

altos costos de reparacion hicieron que los actimsmidejaran de financiarlo.

La Union Soviética llevo a cabo esfuerzos simulbdnpor el Instituto de Kola, que
alcanzé una profundidad de 12260 metros a lo ldegd5 afios, el mayor pozo artificial

hasta la fecha, hasta que en 1989 también fue abadd.

El proyectoKola Superdeep Boreholecomenzé la perforacion el 24 de Mayo de 1970,
penetrando aproximadamente un tercio del camin@ facorteza continental baltica,

presumiblemente situada a unos 35 kildmetros daparficie terrestre.
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Uno de los mas interesantes descubrimientos querséguieron fue que el cambio de
velocidades sismicas no se encontr6 en aquellardisgidad entre el granito y el
basalto, sino en la base de la capa de rocas mdieasdjue se extiende entre los 5y
10 km por debajo de la superficie. La roca halda s&acturada y saturada por el efecto
del agua, lo que fue un sorprendente hallazgo. (D#sperado hallazgo fue la gran
cantidad de hidrogeno en forma de gas que se etcaenttales profundidades
(MacDonald, 1988).

Pero el record del pozo mas profundo lo ostentaaloente el petrolifer&&eRD
(Extended Reach Drilling) que se encuentra en Ah®kn, Qatar, con una profundidad

de 12289 metros y realizado en solo 36 dias, aucmuéines Unicamente comerciales.

Alcanzar el Moho supone un importante objetivo tfmw. Otro estudio considera
hacer descender una capsula fabricada con acetondsteno calentada mediante
procesos radiactivos hasta atravesar la cortezaster (Ozhovan et al. 2005). El
proyecto japonésChikyu Hakken (descubrimiento de la Tierra) tiene el mismo
objetivo. El barco base de perforacién se consthgjoé los auspicios dehtegrated
Ocean Drilling Program(IODP), y tiene como objetivo alcanzar los sietérkietros de
profundidad bajo el suelo oceanico. La perforatiéne lugar a unos 50 km de la costa

este de Japon, una de las zonas de mayor actsisiaita del mundo.

5.2. SISMOLOGIA

La profundidad del Moho es un parametro importamtia hora de caracterizar la
estructura de la corteza y a menudo viene asoeid@&volucion tectonica de la region.
Su variacion lateral tiene una enorme influencidagoropagacion de las ondas sismicas
a través de la corteza y nos proporciona un costibie los temblores producidos por
terremotos a ciertos rangos de distancias.

La técnica que se vera se basa en la velocidadogagacion de las ondas sismicas. A
través de este método se obtienen datos como lasidddes y materiales que
componen la Tierra, 0 como en nuestro caso noes#gelas profundidades a las que se

producen las variaciones de densidad.
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Cuando tiene lugar un movimiento sismico en elriotede la Tierra, éste genera una
serie de ondas que se propagan en todas las dimescicon una velocidad distinta
segun el tipo de onda. La velocidad va a depereldipd de material que atraviese y de

su densidad.

Los sismogramas analizan las ondas profundas usarg&uerpo, que son las que se
utilizan para el estudio de las capas mas inteviate la Tierra. Este grupo esta

compuesto por laB (compresionales) y |&&(de cizalla).

Las Ondas P son longitudinales, primarias o de empuje. Estata® son las primeras
en alcanzar la superficie. Viajan desde el lughedento sismico a través de las rocas y
consisten en un tren de compresiones y dilatacideksaterial. Cuando las ondBs
alcanzan la superficie, parte de la misma se tra@sanla atmosfera como ondas

sonoras, las que pueden ser percibidas por animglessonas.

Compresién
Medio no perturbado

1.5 5 0.0 45 A5 Sy S S S 5 5/ A S (S S S (S 5 57 5 5 2 P 5 7 S o S Y S 2
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Figura 5.2. Propagacion de la onda P

La velocidad de estas ondas se define por (Ba82)19

v, = k+4/3u
\/ p

dondek = médulo de compresividad;= la rigidez;p = densidad del medio atravesado.

De esta expresion se deduce que la velocidad denldas aumenta con la rigidez y

disminuye con la densidad.

Las Ondas S son transversales, secundarias o de sacudideaar&eniten por vibracion
transversal lo que implica un tiempo de propagani@yor y por tanto llegan mas tarde

a la superficie, con posterioridad a RisDadas sus caracteristicas, este tipo de onda no
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puede propagarse en medios liquidos (como los oséanel nucleo externo de la

Tierra) aunque en nuestro caso esto es irrelevante.

Onda S

7 e 7 £ 5 A Y (0 A S Y T Y 4
¥ A Ao St S G A T A 7z
7 o Y T T 5 s sl 8 T

Doble amplitud
Longitud de onda

Figura 5.3. Propagacion de la onda S

La velocidad de estas ondas viene determinadaapsauacion

7,
v, = |5
=i

dondeu = la rigidez del medio atravesagor densidad del medio atravesado.

Como muestran las ecuaciones anteriores, las dhd@ésmpre viajan mas rapido que
las S. Estas ondas son detectadas mediante sismograies rgsponden a
desplazamientos de la tierra o velocidades segdisefio. Los instrumentos de corto
periodo (aproximadamente un periodo de 1 seguralajsan para detectar ondas de
cuerpo —las que interesan en nuestro caso- miegtraslos instrumentos de largo
periodo (de 15 segundos o0 mas) se usan para oadagerficie (ondas Love y ondas
Rayleigh). Las ondas elasticas emanan de un tetoeoniginado en un punto singular
de la Tierra, aunque en realidad la fuente sereiesobre una distancia de entre 10 y
100 km. Este punto se conoce cofboo o hipocentro(su proyeccion vertical en la

superficie terrestre es lo que se conoce como rpme

Para estimar la distribucién del Moho se utilizas tliferencias de tiempos de llegada
de las onda® y S de terremotos regionales generados de manergiattor una
explosion controlada. Una o varias lineas de ge&eiue se conoce con el nombre de
tendido sismicw linea de refracciondispuestos a distintas distancias del foco gue, e
general, abarcan distancias de 200-300 km recagesef&gl, y toman el momento en

58



que la primera onda los alcanzan; asi se obtieneellzcidad de transmision. Este

método lleva el nombre dgsmica de refraccién

Existe una direccion de onda que al alcanzar ehtestnferior con un determinado
angulo de incidencia, su refraccion se dirige pocirea del estrato inferior
paralelamente a la frontera entre terrenos. Esfa,aon su nueva direccion, continta
emitiendo energia hacia la superficie con un angldorefraccion simétrico al de

incidencia anterior, por lo que los geodfonos pudbigyar a detectarla.

Si la velocidad sismica del terreno inferior tiemme valor mayor que la del terreno
superficial, el tiempo necesario para que la orefeactada alcance un punto de la
superficie puede llegar a ser menor que el requgpmt la onda directa que viaja
superficialmente, aun cuando la longitud del cansie@ mayor. Los geéfonos cercanos
al impulso reciben en primer lugar la onda direp&rp a los que se encuentran a una

cierta distancia les alcanza antes la onda reftacta

Generalmente se define la faBa (velocidad media de 8.26 km/s) como la primera
llegada en un sismograma cuando el terremoto rabesia localizado a una distancia
minima de 150 km. Entre 150 y 300 km los rayos isi@nviajan por la region mas
superficial del manto superior, dependiendo desteuetura de la corteza. Sin embargo,
en distancias de 15° las trayectorias de los rByose espera que alcancen una region
mas profunda (Serrano et al., 2007). El tiempoegaacion entrny S se puede usar
para estimar el espesor de la corteza, dadas lesdedes medias de las ondas (Zhu y
Kanamori, 2000):

tPs
1 _ 2 1 _ 5
\/Vsz g \/sz P

Dondep = parametro del rayo de la onda inciderite;= tiempo de viaje diferencial de

T =

la ondaSrespecto a la onda
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Figura 5.4. Arriba: Trayectorias de los rayos sismicos para 46611 tiempos de viaje de la
onda Pn en la Peninsula Ibérica. Solo es dibujada la porcion del rayo que atraviesa la
region inferior del manto litosférico. Cada trayectoria muestra la linea recta entre el foco
del sismo y la estacion que recoge su sefial. Abajo: Estaciones sismicas utilizadas

(Serrano et. al, 2007)

Uno de los mayores problemas para la medicion aeagnitud de un terremoto es la
dificultad inicial para coordinar los registros ehidos por sismografos ubicados en
diferentes puntos, de modo que no es inusual quafermaciones preliminares sean
discordantes ya que estan basadas en informaggjsean amplitudes de diferente de
onda. Ademas, la densificacion de sismoégrafoslartp de una zona de estudio suele
ser limitada, habiendo que hacer interpolacion dres para aquellas zonas con
ausencia de datos, lo que limita los estudios asarglativamente pequefias; asi, estos

modelos carecen de rigor en aquellas zonas dormelsismica es dificil o imposible
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de observar, aunque en su defensa hay que deda qakdad de los datos proporciona

altas precisiones.

5.3. METODO ITERATIVO DE PARKER-OLDENBURG

Este método permite determinar la profundidad debh®1 a partir de datos
gravimétricos dispuestos en forma de malla. Esieqalimiento tiene como fundamento
la relacion entre la transformada de Fourier denlamalia de la gravedad y la suma de
las transformadas de Fourier de la topografia deote de estudio que causa dicha
anomalia, a partir de un Modelo Digital del TerréHsieh et al., 2010). Al contrario de
lo que ocurre con el método sismico, la anomalidadgravedad se puede calcular
facilmente y tiene la ventaja de que se disponiafdemacion para cualquier lugar de la
superficie terrestre, a partir de datos terrestsstelitales, como los proporcionados por
las misiones CHAMP GHAllenging Minisatellite Payload lanzado en el 2000),
GRACE Gravity Recovery And Climate Experimentanzado en el 2002) y GOCE
(Gravity filed and steady-sate Ocean Circulation IEx - lanzado el 17 de Marzo del
2009).

Se basa en la inversién de datos geofisicos medelnuso de la transformada de
Fourier inversa unidimensional, pero se puede aptle forma inmediata al caso de una
transformada de Fourier bidimensional, por lo gsiev@ido para obtener la geometria
de la superficie que genera una anomalia geofisicareta representada por un mapa.

A partir de la profundidad media o normal del Mohp y el contraste de densidades

entre la corteza y el manto, se puede calculardaupdidad del Moho para cada punto

de la malla mediante un proceso iterativo.

A partir de la ecuacion descrita por Parker (197@3ando la transformada de Fourier

para las anomalias de la gravedad, se tiene

n-

F(Ag) = -2\ 0e™®) ikT F[r ) (5.3.1)
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dondeF (Ag) es la transformada de Fourier dg ; G es la constante gravitacion@p
es el contraste de densida&des el nimero de ond& € 2n/A, A es la longitud de

onda);T(x) es la profundidad del Mohd,, es el Moho normal.

reordenando la ecuacién anterior

(KTy) o« pn-1
F[T(x)]:—F[Azglg)A]; -an! Fir o) (5.3.2)

El primer término de la ecuacion se calcula hameddx) =0 y la primera
aproximacion deT (x) a partir de su transformada inversa de Fourievakdr T(x) se

calcula mediante iteraciones de la ecuacion (5¢d2)el método iterativo de Oldenburg
(1974) que permite obtener la topografia de larfm$ée que genera una anomalia
determinada a partir de la ecuacion anterior, hist@r a un nidmero maximo de

iteraciones o bien hasta alcanzar un criterio deve@encia, aunque el método de
Parker-Oldenburg es inestable a altas frecuendi@as vez obtenida una topografia para
la interfase, es conveniente calcular la anomabdyzida por ella para comprobar que
se ajusta bien a la anomalia observada utilizadeoatato de entrada en el proceso
iterativo. Debido a la inherente falta de unicidhkla solucion y la falta de secciones
geoldgicas verticales, perfiles sismicos y estuthosograficos, se suele considerar la
simple suposicion de un contraste de densidad yMamo normal constantes,

normalmente 0.6 g/chy 30 km respectivamente.

5.4. UN METODO DE INVERSION GEOFISICA DE DATOS
GRAVIMETRICOS

La inversidn geofisica de datos gravimétricos (aamtae de la gravedad) se puede
utilizar para determinar la profundidad del Mohloigaal que para hacer estudios sobre
la estructura de la corteza. Este problema invesson problemanal condicionadpen

el sentido de que su solucién no es Unica. Sin ggobasta falta de unicidad se puede
solventar si se hacen algunas restricciones y &mes suposiciones sobre la

distribucion de la densidad en la corteza y el mgorchete et al., 2010). Estas
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hipétesis pueden venir dadas o reforzadas grac@macimiento geoldgico de la zona
de estudio, al igual que por todos los datos geofisy sismoldgicos previos que se

tengan de la zona.

Antes de la inversién es necesario eliminar lostefegravimétricos a ras de tierra y de
estructuras muy profundas, para obtener el campa aleomalia de gravedad profundo
gue esta asociado a estructuras a gran profunglittadistancia al Moho. Estos efectos
se eliminaran mediante un proceso de filtrado deipgp andmalo de la gravedad y por

eliminacién de las anomalias correspondientesractgtas muy profundas.

Las anomalias de la gravedad se pueden obtendgute modelo gravimétrico de los

existentes a nivel mundial, como el EGM2008.

En el proceso de inversion, aparece prinetqaroblema directo gravimétrico (también
llamado modelado hacia adelanteel cual consiste en el calculo de la atraccion
gravitatoria generada por algun tipo de distribncide masa andémala, mediante
integracion. Esta integral se calcula sobre elmeln de la masa andémala, considerando
el punto de observacién situado en la superficiestre (asumiendo ésta como plana).
La anomalia de la gravedad (la componente vertieadl atraccion gravitatoria) esta

relacionada con el contraste de densidad por

Ag = [GAp-SaV (5.4.1)
r
\

Donde Ap = p, — p, diferencia de densidad entre el manto y la corteza

G es la constante gravitacional de New®®710™ m’skg™

z es la profundidad de la masa anémala

r es la distancia entre la masa y el punto de ohsgn.

Esta integral se puede resolver facilmente medieogputacion numérica, si se asume
que el volumen de la masa andmala,se puede dividir en prismas rectangulares

(ortoedros)V, , con Ap constante para cada prisma. Asi la anterior iatesg puede

reemplazar por una suma de integrales para caakzdoot
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a Z
Ag =) ADp A =Gfr—3dv (5.4.2)
=1 Y,

DondeAg; es la anomalia de la gravedad en el punto devaisén,i varia desde 1@

puntos de observacion,jwaria desde 1 & prismas. La atraccion de cada prisma se
puede calcular por la formula de Nagy (1966), (Neg&l., 2000).

z
2
X, | Y2

AQep(0) = Gp

xIn(y+r)+yln(x+r) - zarctarEﬁ)
zr

X1

ilz

VY 7] av

Figura 5.6. Atraccion de un ortoedro sobre un pudéoobservacion situado en la

superficie de la zona de estudio

El problema inverso gravimétrico se define como el calculo de la dstrion de
densidades a partir del campo anémalo gravitaciesde un punto observado. Esto es,
formalmente, la inversion de la relacion (5.4.2hsiderando como dato las anomalias
gravimétricas (Corchete et al., 2010). Si se asqueAp es constante y conocido para
cada prisma (a partir de observaciones geoldgicastudios geofisicos previos), el
problema consiste en la determinacién del volumtarma de tales masas andmalas, es

decir, el calculo del tamafio para cada prisma

Seax; la altura de cada prisma, los datgssonAg;, anomalias Bouguer observadas.
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No existe una relacion lineal entre los datos yita®gnitas, por lo que se linealiza

(5.4.2) haciendo un desarrollo en serie de Taglgartir de un modeltx? inicial

ziAi(x Zm:ai X0+ (5.4.3)

Obviando los términos de orden 2 y superiores

ZAJ(XO) Z Ax =
= Ay, :iB,ijj (5.4.4)

donde DY, =Y =Y ¥ =0 A ()
=1

oA

AX; =X, = X; B, :a—A'
X.

J

El problema consiste en la inversion de (5.4.3@xmresado matricialmente
Ay = BAX (5.4.5)
para obtenenx; desconocidos y posteriormente a partir de la relacion
X, =X +AX (j=12,....m) (5.4.6)

La matriz inversa deB, B™ =C, se puede obtener por el método ideersion
generalizadoDimri, 1992). La matriz inversa asi obtenidalaenematriz inversa por

minimos cuadrados amortiguada
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C=(B'B+al)'B! (5.4.7)

Dondea es el parametro de amortiguacion, k& matriz identidad.

Los elementos de C son los valoes directamente relacionados con la profundidad

del Moho.
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6. TEORIA PARA LA DETERMINACION DEL MOHO.
PROBLEMA ISOSTATICO INVERSO DE VENING
MEINESZ

6.1. INTRODUCCION

Una vez vistos ciertos conceptos basicos geodesguyas técnicas alternativas para la
determinacion de la profundidad del Moho, es momelat tratar con detenimiento la
base de esta tesis, enunciada por primera vez @onut Moritz (1990) basado en la
suposicion de una compensacion isostética totil 2ana de trabajo y utilizando como
herramienta de desarrollo la teoria del potenbade de la geodesia fisica y que se ha
tratado con detalle en capitulos anteriores. Etolg de dicha exposicion es llegar a
determinar la profundidad de la discontinuidad dehbtovii¢ a partir Gnicamente de

valores de la gravedad en la superficie de ladierr

6.2. COMPENSACION ISOSTATICA

La evidencia geofisica y geodésica muestra quexapaolamente al 90% la Tierra esta
isostaticamente compensada, y bajo esa premisasvarsgponer que la compensacion

fuera completa en nuestra zona de estudio.

Las anomalias isostaticas de la gravedad estamdiefipor

Ag, =Agg + A

Donde Ag, es la anomalia de Bouguer refinada (anomalias cleguger simple
combinada con la correccion topograficay Y. es la atraccion de la compensacion, o

atraccion de las masas compensadas (no confundilacatraccion del terreno para el
calculo de las anomalias Bouguer) que es realmeetmtiva, de modo que su

eliminacion es equivalente al termircA,. .
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Si el modelo isostético de Vening Meinesz (o cuigiqotro) fuera rigurosamente cierto,
entonces la reduccion isostética cumpliria perfeetde su objetivo de regularizacion
completa de la corteza terrestre, que resultatidilegda y homogénea (Heiskanen y
Moritz, 1985). Entonces, con una apropiada elecdélnmodelo de referencia para el

calculo dey, las anomalias isostaticas serian cero.

Ag, =0

La compensacion isostatica real que se da en lardleata no puede, evidentemente,
conformar completamente tal modelo. Por consigajerde tendran anomalias
isostaticas no nulas, aunque seran pequefas, adasjzy mas o menos aleatoriamente

positivas o negativas.

Si se asume, entonces que las anomalias isostsgicamsilan, obtenemos que

AC = _AgB

Es decir, asumimos que kraccion de las masas compensadas no es mas que la

anomalia de Bougueron el signo cambiado, y el cuerpo que prodégees la capa
cuya densidad viene dada por la constade o contraste de densidad, encontrandose

justo debajo del geoide en su aproximacion esféyida capa justo encima del Moho.

El problema, entonces, es determinar la capa masibasta superficie a partir dg .

El procedimiento que se propone para la deterndnaciel Moho tiene algunas
simplificaciones con el objeto de hacer un tratamoienatematicamente bien definido.
La primera simplificacion es de tipo geodésico: tamwmalias de la gravedad son
reducidas al nivel del mar, para homogeneizar tdoesiatos tal y como se hace en

gran numero de problemas en geodesia. El trabejadatos deAgo Ag, referidos

directamente a la superficie terrestre, donde reatense realizan las observaciones,
hace que el tratamiento sea mucho mas complicab@alea la naturaleza de la

superficie, mientras que la diferencia en la prégisobtenida es muy pequefia
(Heiskanen y Moritz, 1985).
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Las otras simplificaciones a tener en cuenta son ndwraleza geofisica: la

compensacion isostatica de Vening Meinesz Spnconstante es un modelo altamente
idealizado, y la asuncién de una compensacionasostcompleta no refleja fielmente

la realidad, como asi lo indican los resultadosGdanser (1988). Por otro lado, sin
embargo, es sorprendente lo bien que respondes Bgidelos a los valores reales
(Moritz, 1980a), y las discrepancias entre nuestamlelo asi definido y resultados
sismicos o de otra naturaleza nos pueden perritiner conclusiones tanto geofisicas

como geoldgicas.

6.3. DESARROLLO DE LA FORMULACION

Este desarrollo se basa en los escritos de MA®@Q), afiadiendo aquellos pasos entre
formulas que quedaron omitidos, explicando con dedalle las expresiones obtenidas
o variando las mismas con aportaciones posteridee®tros autores o notaciones

propias del autor de esta tesis.

Lo primero que se hara sera calcular el valor Aje de las masas compensadas
contenidas en una capa esférica irregular delimitzat la esfera de radio= R-T,,
que representa el “Moho normal” (correspondientanaespesor normalT, de la

corteza) y el Moho real, asumiendo un contrasteddesidad Ap constante.R

representa el radio de la Tierra en su aproximaesbérica.

El correspondiente potencial de las masas compassau un punt® del geoide se
puede expresar (Heiskanen y Moritz, 1985) como

R-T,
1

V. (P) = GA,O” j l—rzdrda (6.1)

o r=R-T

dondeG representa la Constante de Gravitacion Universapresenta el radio vector,

do el elemento de angulo soélidogy la esfera unitaria.
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corteza

centro de
la Tierra

Figura 6.1. Problema isostatico de Vening Mein¢staritz, 1990)

De la figura 6.1. tenemos que la distancia linedl puntoP al elemento de volumen

do viene dada por

|? =R? +r? - 2Rr [tosy

Dondey es la distancia esférica entre el punto de caleulcel elemento de volumen

do.

La atraccion de las masas compensadas es

YA "0 (1) )
=- =-GA —| = |r“drd 6.2
%= "R P [,I L Rl ) (62)

Considerando, de manera eventBatomo variable.
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Teniendo en cuenta que los limites de integraaidmpden que

R R-To R
=]+
RT RT RT,

j =j —j (6.2.2)

y A.(P), atraccion para un punto de la superficie tered3tcomo una variante de la

formulacién de Sjoberg (2009):
AC(P):Aco(P)_Ac1(P) (6.2.b)

Donde:

Ao = =Gop|[ | %(%}rzdrda:

o r=R-T

R
- _cap .2 2R - 2r cosy drdo =
ch 2\/R2+r2—rRCOSt//(\/R2+r2—rRCOSl//)2

:—GAp” JB rzwwda

o r=R-T

A, = ~Gop|| f %(l—ljrzdrda:

g r=R-Ty
R 2R - 2r cosyy
=-GA 2 drdo =
pU r:F[-TOr 2R +r2 —I’RCOSI//(\/RZ +r? —chos:,l/)2
= —GA,oJ;J' r:I_T rzR_rl%gﬂdrda (6.2.c)
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(Las ultimas expresiones no se utilizardn de momeyd que trabajaremos con una

aproximacion de éstas, pero si las tendremos ertacea puntos posteriores).

La ultima integral A,es una constante global en la esfera Rque representa la

atraccion de la superficie de densidad constarterseada en dos esferas concéntricas

de radior = R-T, y r = R. Dejando de lado esta constante, la ecuacioA.dgueda

A. = -GA ” j Uzdrda (6.3)

o r—RT

Siguiendo a Moritz (Moritz, 1990, pag. 734), eraestpresion pueden despreciarse con
buena aproximacion los efectos de la curvaturaadieira pudiendo reemplazarse la

esfera por un plano. En el plano XY, la distaricentre dos puntos de coordenadas

(x, Y, z), (x',y', z') viene dada por

| =(x=x)* +(y-y) +(z-2)°
Donde claramente por céalculo directo se ve queisele

a__a
0z 07'

Analogamente podemos, para nuestro caso partienlda esfera, hacer las siguientes

aproximaciones

i(}j = —i(}j y |’2 = R2
ORI or

con lo que reescribimos (6.3) como

A = GORR’ (| j Udrda (6.4)

JrRT
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Aplicando el Teorema Fundamental del Calculo Irakegr
jF'(t)dt = F(X)
0
a (6.4) obtenemos
1 1
=GAPR? (|| === |do
S Ge

dondel, y |, vienen representados en la figura 6.1

6.3.1. Solucién en términos de armonicos esféricos

(6.5)

Teniendo en cuenta la expresion del desarrollingerso de la distancia en Polinomios

de Legende (Heiskanen y Moritz, 1985), parar"

n

=2 Rcow) HZ(:—} Pn(cost

n=0

Para nuestros casos particulalese podria expresar entonces como:

P, (cosyp)

1 &(R-T)°
| ZO Rn+1

y |,, actuando de manera analoga

73

(6.7)



r=Rl= 1=3"R p(cogy) 6.8)
R

A partir de ahora, y como ya se hizo en (6.4) temarsr = R.

Restando las ecuaciones (6.7) y (6.8)

o > RY-(R-T)"
Lodo3 Rpeow -3 cow) = 3D ow) -
o 1 n=0 n=0 n=0

n=0

=i%[1_(RRTj jp (Cog/,)__i[ -(1-IRjn]Pn(COS‘//) (6.9)

SeaH ™ :1—(1—Ij
R

Podemos escribir (6.5) como

A = GORR’ | %i H™ P, (cosy)do

A = GApRj j i H®™P (cosp)do (6.10)

o Nn=0

Expandimos la funciémi (" como serie de armonicos esféricos:

H® =>HD(6,1)

74



Donde ahora el grado viene denotado morPor la propiedad de ortogonalidad de los
armonicos esféricos, los términas: n son eliminados, quedandonos solo con aquellos

términos dondan'=n.

Sea f (6,4) una funcion arbitraria sobre la superficie dedter, puede desarrollarse

en serie de arménicos esféricos (Heiskanen y ¥]drfi85)
f(6,4) = ZYn @,1)
n=0

2m T
LT [ 16,1 (cosp)sers dg i (6.11)

A'=06=0

Y. (6,4) =

dondey es la distancia esférica entre los puntos de emadhs(d,1) y (6',4") que

cumple
cosyy = cos@cosf'+sindsing'cos(i'-A)

Figura 6.3. Distancia esférica

reordenando (6.11)

2
[ £(6.1)P,(cogp)sers dgdi' = %Yn 6,1) (6.12)

A'=06=0

Asi, sustituyendo en (6.10)
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A = GApRjji(iH(”)jP (cosy)do = 4nGA,0RZw (6.13)

o n=0\n=0 o 2n+1

Por otro lado, vamos a expredaf” como

HO =1- ( -—j =1-3(1 ( jln k(RJK

Desarrollamos el primer elemento del sumatorio:

vl aen((E) e ) B 0
2o ({7 2o

Teniendo en cuenta que

T 60
—<

R 600(

= 001 (distanciasl y R dadas en km)

La serie binomial paré.L—IRj en (6.9) convergera, i " se puede expresar, obviando

los términos posteriores a tercer orden,

A HHE GRS

donder:IR:irn(e,)l).
n=0

Asi (6.13) asume la forma

_ > n(n+1) 2 n(n+)(n+2)( 4
Ao = 4754 Z2n+1 nzzzn+1( )*Zl 6(2n +1) g )} 619
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n) _ nn+l Ny _ nn+)(n+2)
B 3) 6 !

y no hay términan =0, pues para este valéy, = .0

La férmula (6.15) sera nuestra base, cuyo sigmifiaes el siguiente:

Sea la profundidad del Mohbbuscada y la dividimos por el radio de la TidRrpara
obtener

r=1,(6,1) (6.16)
Elevamos esta funcion al cuadrado, cubo, etc.

r2 =[r(@,)] = 1,(6,1) (6.17.3)
r* =@M = 1,6, 1) (6.17.h)

Todas en funcion dég, A). 7, es el n-ésimo armoénico de Laplace de la funciob6(e

(rz)n es el armonico de Laplace de (6.17(156,)n el de (6.17.b), etc.

ExtendamosA. como serie de armonicos de Laplace

% _ [
TR Z;a @,1) (6.18)

Esta expresién comienza @r=1: no deben existir términos constantes, para losgue

obliga que no haya término= 0. Asi no se debe eliminar ninguna constante global.
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Este proceso elimina la integral constante globdhesfera de la expresion (6.2.a), lo

gue justifica esta transicion.

De las expresiones (6.15) y (6.18) obtenemos

_ _n(n+1) ()  n(n+D(n+2)( ,
a,(6.1) = 2n+1r 2(2n+1)(r ), + Sons (), (6.19)

que relaciona el valoA. (A, ¢gonocido (suponiendo, como estamos haciendo d#dsde
principio que las masas estan compensadas) comofandidad del MohoT (6,1)

desconocida.

La ecuacion se puede resolver de forma iteratespejanda, 4 4 e (6.19)

@)=, Nolpe) (2D (6.20)
2 6
Y
r@A)=% [2”” +n_1(r2)n—w(r3)n..] (6.21)
n=1 2 6
Que seré la base para determinar la profundidaifidib.
Como primera aproximacion, obviamos los térmimds 72, ..., obteniendo
& 2n+1
T aorox Z (6.22)
n=1
Este valor aproximado se puede aplicar para caltagafuncionesr?, r2, .... Estas

funciones se expanden como series armonicas dadeapjue se usaran en la parte

derecha de (6.21) para calcular una mejor aproxgnate 7 (6, 1) introduciendo estos
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valores, de nuevo, en la misma ecuacion. Este gimeEnto se puede repetir cuantas

veces sea necesario, teniendo en cuenta que @a&oks convergente.

El problema de esta funcibn es que su convergeesianuy lenta, asi que la

transformaremos a una estructura integral.

1(6,1) = Zw: an:rlaxn +in7_1(r2)n —iwén_z)(ﬁ)n =141+ (6.23)

Para ello estudiaremos cada uno de los términasathera independiente.

6.3.2. Solucion en términos de férmulas integrales

6.3.2.1. Primer términb

Reescribimos (6.18) como

SaOh=, k=0 (6.24)

El primer sumando de (6.23), entonces, lo podempgesar como

| :iZn+1an = Zéan +Z.:;a—r: = Za(g,/])+§:a?n (6.25)

=t N n=1

El segundo sumando de esta Ultima expresion semsadibir como una férmula

integral de armonicos esféricos ya usada con aniad:

i% =3 % 22;1” a@, )P (cosp)do = [[a@ M@)o (6.25)

donde a

M) =3 20

A

P, (cosy) (6.26)
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se le denominar&uncién Moho".

Por trigonometria, tal y como Moritz (1980a, p. 18%pone, y anadlogamente a (6.6)

cong<1l yt=cosy

1_
= P (t
L Ji-2qt+o? 2qt +q? Zq .

Definiendo

M(q’w):ii2n+l

"P,(t
A q"R,(t)

Obtenemos
M (q, w)——[ZZq P(t)+Z q P(t)}——{ 2+22q P(t)+Z q P(t)}

0, siguiendo la l6gica de Moritz (1980a, pp. 18%)18

M (a.¢) =i(—2+g+ln£), con N =1+L-cosy
ivrg L N

En esta féormula podemos considetpr 1(g <1 ha servido solo como factor auxiliar

de convergencia) para obtener
L, = 2sin¥. N, =2 sin?¥ +sin?
2 2 2

Con lo que (6.26) se puede reescribir como
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1 o s +sin?
M((//)—47T Sing 2 In(sm 2+s|n2j (6.27)
2

gue muestra un gran parecido cofulacion de Stokes

SW) = 1 esinf - 5cosy —3cosy In(sin2 v, sinﬂj (6.27.a)
Y 2 2 2
sin"—-
2
Asi, llegamos a que el primer término lo podemasileis como

2. 2n+1 .
> —~a, =2a(6,4) +”a(e M (@)do (6.28)
n=1 o

6.3.2.2. Sequndo términb

Consideremos ahora el segundo término de la surt@28)
=Y M), =o)X () =S S o ek, 629

gue es equivalente a escribir (aqui se puede empkgamatorio desde cero, ya que el

primer término no aporta nada)
I :—Er2 +12n(r2)n (6.30)

Si en la ecuacion (1-102) de Heiskanen y MoritBg)9

R2 % TV, -V

3
27T gm0 o

sinG'de di'= —%Z Ny, (6,)
n=0
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(con V una funcién armonica cualquiera definida sobresdperficie de una esfera,

V, = ZYn @,1),1,= 2Rsin%, Y. (8,4) armonicos esféricos de superficie)
n=0

se sustituye/ =72, el segundo término de (6.30) la ecuacion queda ftlema

2 R
Sn(r?), = - 16”” do = L(72) (6.31)

n=0 o sm

A este Ultimo término se le llama operadgr, y que usaremos en el siguiente punto.
Esta ecuacion estd formulada enteramente en tésndeocantidades referidas a la
superficie esférica solamente.

Asi la ecuacion (6.30) queda definida como

1., 1 ce1%-17
Il =-=7°- do 6.32
2 32”'[;[ sint? ( )

6.3.2.3. Tercer términbl

Finalmente, vamos a considerar el dltimo términ¢ad23)

3 0-B0=2 )

Desarrollamos el producto:

OB ) 2L (o)),

6 6=

Este término tiene un valor muy pequefio, y parastnoe calculos podemos entonces
quedarnos sélo con el término de mayor orden yrHacgguiente aproximacion

1 =—%in2(r3)n (6.33)



La multiplicacion del espectro porcorresponde a la integral (negativa) del operador

L, de (6.31). La multiplicacion del espectro puor, entonces, corresponde a aplicar el

operadorL, dos veces. Por lo tanto si definimos el operddocomo
L =2L
queda
i = —% L, (%)

que (por Moritz, 1980a, ecuaciones 45-36, 45-35-34) con la colatitudd =90-¢ y

R =1, en coordinadas esféricas

2.3 2.3 3
=0T 1 0T 0T g (6.34)
6l 26 i@ aX 96

O en un sistema xy en el plano tangencial

2 2.3 2.3

=R, 0T (6.35)
6 { ox oy

Donde aparece el operador Laplaciano en la esferagl plano respectivamente. Para

verlo claro, recordar que para un potendale un cuerpo solido, el Laplaciadyv/

viene dado por

AV :izi[r
r<or

, 0V 1 o0(_. , oV 1 0%
Pl iy S ULyl R ey
or r<sind oé d8) r-sin“@0A

y efectuando las derivaciones, resulta
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_0V 20V 10V  cotdov 1 oV

AV £ 4= +
or2 ror r206* r? 060 r?sin*6oN

=0

que es lacuacion de Laplace en coordenadas esféricas
El potencial se puede separar en dos funcionesdgpenden solo de las variables
especificadas, y asi separar sus variables

V(r,6,A) = f(r)Y(6,4)

con esta sustitucion en la ecuacion de Laplaceiglidndo por fY se obtiene

2
l(rzf "+2rf ) =-1 a—Y+cot6?aY +
f Y(06°

o, 1 oV
00 sin*@ ox

Donde las primas indican derivacion con respect@argumentor. En esta Ultima

expresion se ve claramente la analogia con (6.34).

Para finalizar, insertando los resultados de (6.(8832), (6.34) en (6.23) se obtiene

7(6,1) = 2a(6?,/1)+”a(6?',/]')M(z//)d0'—

1

2

1
+

6

T

|

2_

321

o°r?
+

1

[

o sin* T

1 0% oar
+

06°

sin @ 0A®

06

cot@]

(6.36)

Esta es nuestra ecuacion basica, la cual reladiofralacion entre el radio de la Tierra

esférica y la profundidad del Moho) con la atracocite compensacio., a su vez

directamente relacionada con la Anomalia Boughggy. La solucion de la ecuacion es

un valor adimensional.
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Finalmente, Igprofundidad de la discontinuidad de la capa de Mohmvi¢i¢ total

viene dada por

T=T,+7[R (6.37)

Donde T, es el espesor normal de la corteza, también cdmocmpmo profundidad

normal del Mohoy R el radio de la esfera terrestre.

6.4. CONVERGENCIA Y UNICIDAD DE LA SOLUCION

La determinacion de la profundidad de la discomtiad de Mohorowii¢ expuesta

anteriormente se basara en la determinacion ddististos sumandos de la ecuacion
(6.36), de manera directa o insertando los valol#enidos en el lado derecho de la
ecuacion para obtener mejores resultados por wegodterativo que se puede repetir

tantas veces se desee. Este proceso se explicad&tatie mas adelante.

El comportamiento de leonvergenciade la solucion es muy similar al de las series de
Molodensky (Moritz, 1980a); aunque esta serie puedeconverger en un sentido
matematico estricto, gsracticamente convergentn el sentido de que los primeros
términos consiguen una aproximacion de la solud@rsuficientemente aceptable
siempre y cuando los datos estén convenientemeardgizados. Este problema
complejo esta exhaustivamente tratado en ‘Advanibgsical Geodesy (Moritz,

1980a) apartado 47, paginas 401 y siguientes.

El método expuesto define asi la profundidad dehdbcomo un valor que se calcula
de forma aditiva o, geométricamente hablando, camwealor que sufre una variacion
vertical. Esta variacion se puede determinar parsamnétodos, como ya se ha visto, a
partir de observaciones sismicas, por ejemplo.ualqaier caso, los mejores resultados

se obtendran al combinar datos sismicos y gravicoétr
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, (8 . L ,
Teniendo en cuenta que la expresioR, (cogy) es una funcién arménica en el exterior
r

de la esfer&, se puede aplicar el mismo conceptg%a{%j (@2, integrando de (6.3). Si

suponemos que esa ecuacion tuviera dos solucipngsr,, y aplicando la primera
identidad de Green (Heiskanen y Moritz, 1985), lsgaria a la conclusién de que
I, =1, (Sjoberg, 2009a), con lo que se demuestra queuacen integral (6.3) tiene

una unica solucion para. Lo que significa que dados valores para el Matronal T, y

el contraste de densidakjp, el problema inverso de Vening Meinesz tiene an&a

soluciéonT.

Pero hay que tener en cuenta que éste es un pmbleral formulado o mal
condicionado”. Este tipo de problemas se dan cuaedse cumple una (0 ambas a la
vez) de las condiciones de unicidad y estabilidadno es nuestro caso, ya que la

solucion es Unica, pero mal condicionada.

6.5. DEFINICION DE T,, PROFUNDIDAD NORMAL DEL MOHO

En este apartado se definirAMbho normalT, desde un punto de vista matemético,
pero dandole un significado fisico (Sjoberg, 200%a)se asume que la anomalia de la

gravedad BouguefAg, tiene como valor medio global cero, esto es, qugame grado

cero en su desarrollo en armoénicos esféricos; depasicion basica de compensacion

isostatica
Ag, =Agg + A

y las ecuaciones (6.2), (6.2.a), (6.2.b), (6.2.c)kltemos que

[ Ao A, =0 (6.38)
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Donde la notacionA =(A),.,. Como el segundo término de la ecuacion se puede

simplificar, andlogamente a como se hizo en (6@)o

~  _amppl(, T,V
= 1-=2| -1 6.39
Ay 3 H Rj } (6.39)
(6.38) la podemos reescribir como
3 3
M(l—-r—"j _GA_pRJ'J‘(l_Ij do=0 (6.40)
3 R 3 7 R

Con la consiguiente solucion para

T, = R(l—s\/ig(l—%fda} (6.41)

Que haciendo una aproximacion de primer orden alagadola con la profundidad del

Moho medio (no confundir con el Moho normal)
T,=T =—[[Tdo (6.42)
4

Para la determinacion practica Gese pueden tomar los valores de la profundidad del
Moho determinados a partir de datos sismoldgicaosgae los mejores resultados se
obtendran al hacer una combinacion de datos sispcavimétricos o datos obtenidos

de cualquier otro método que nos sea facilitado.

El significado fisico de la solucién pafg aparece si reordenamos la ecuacion (6.40)

como

4?0 (R3 —(R—TO)3): pOJ;I{RJF_STerrjda (6.43)
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Lo que implica queT, deberia elegirse bajo la ley de conservacion dsama
compensadas. Esto es, que la masa entre el Mohmahoon radio constantg, y la
superficie de la Tierr& (aproximada por una esfera de ragjaes igual a la masa entre
el Moho real yS.

La ecuacion (6.43) se puede escribir de formarsdtara como

g \ R-T,

Apjj[Trzerda =0 (6.44)

Cuyo significado es que el Moho normal situado afymdidadT, viene definido de
manera que las anomalias de masas provocadas ptwhel real por encima y por

debajo de esta superficie son iguales.
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7. APLICACION PRACTICA. DETERMINACION DEL
MOHO EN LA PENINSULA IBERICA

7.1. ASPECTOS COMPUTACIONALES
Como vimos en el capitulo anterior, la ecuacion mleciona la profundidad del Moho
con la atraccion de compensacidq de una compensacion isostatica regional y por

tanto la anomalia Bouguer y que sera la que deartilen este estudio era (6.36)

7(6,4) = 2a(6?,/])+”a(6?',/1')M(t//)da—

Sl J'J. TP do +
2 o sin®

2.3 2.3 3
1(6 r°, 1 9k ot cot@] 7.1)

6l 06> sin°@ 0A° 90

En este apartado se discutirdn los aspectos coomuéides que se requieren para
calcular la profundidad del Moho a partir de égtae podemos escribir como suma de 5
términos (Abd-Elmotaal, 1999b, 2000):

T A) =1, +1,+7,+7,+T, (7.2)

donde r, indica el i-ésimo término d& de la ecuacion (6.36). Asi que se estudiara

como se obtiene cada uno de estos términos, ydese@nera directa (como ocurre con
los dos primeros términos) o mediante un métodatit® (términos tercero, cuarto y

quinto).

La formula (7.1) es adimensionad(d,1) esta relacionada con la atracciép por

(6.24), y la funciénM (¢) definida en (6.27).
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7.1.1. Célculo de los términos;

7.1.1.1. Primer términe,

Partiendo de la anomalia BouguAg, para cada punto de la superficie terrestre

calculamos directamente la Atraccion de las masagpensadas como sigue
AC = _AgB

con lo que estamos en condiciones de calculartdimemte

a(6.4)= 4 o

Como primera aproximacion pawgd,A) eliminamos de (7.1) los términas (i > 1)

obteniendo
71(6,1)=r,=2a(6,1) (7.3)

Asi obtenemos el valor dg (6,1) para todos los puntos de la superficie terrestragy

primera aproximacion de .

7.1.1.2. Sequndo términe

El términot, viene dado por

I, = ”a(@',/l')M (W)do (7.4)

Donde M (¢) es lafuncion Mohoy a(d,1) se ha calculado en el apartado anterior

M) = %T i{/j -2- In(sin2 % + sin%)

S
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¢ es la distancia esférica que puede calcularsetia @ la siguiente formula (Strang

van Hees, 1990)

sinz(%j :sinzé(go— ¢)+sin2%(/l - A')cospcosy (7.5)

y a(d,4) se ha calculado en el apartado anterior.

La funcién M (¢) tiene una gran semejanza con la funcion de St&kg3, ver (6.27)
y (6.27.a), pero el comportamiento es sutiimentereinte. Mientras ques(¢/) toma
valores comprendidos entfe 72,+c) en su dominio de definiciéfo, n] y ademas de
una manera oscilatoria, como bien se conoce en &&odrisica, la funciorM (¢)

cumple que para el mismo dominio de definicion uacién tiende a infinito para
distancias esféricas proximas a cero y toma valongg proximos a cero en el resto de

casos; Yy lo hace incluso para valoreg/deelativamente pequeios, como se muestra en

la figura

=)
T

-pi/2

Funcién Moho
Funcion de Stokes

I I I i
0 pi/4 pi’2 3pi/4 pi
0<y<n

Figura 7.1. Comparativa entre las funcion8g/) y M (¢)

por lo que a la hora del calculo se podria prestidd M (@) para puntos lo

suficientemente alejados del punto para el queussreconocerr, (6,4), es decir, se
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podria truncar a los pocos grados pg@ra y no se requeririan mas datos gravimeétricos

gue los distantes a menos de 15° respecto a ladeoeatudio. No solo eso, sino que
desde un punto de vista practico para la integna@@) se puede concluir que los datos
alrededor de cada punto de calculo basta con dée asnenos de 4° de distancia, y no
serian necesarios datos mas alejados, sin mieslmeter una merma en la calidad de la
solucién debido a este truncamiento (Bagherbagjolgerg, 2011).

De todas maneras, se puede descomponp@omo suma de dos sub-términags, y

TZG

T, =Ty Ty (7.6)

Donde 7, seria la contribucion de las anomalias Bouguda eona de estudio g,
las anomalias Bouguer para toda la Tierra excegtuda zona de estudio. Las
anomalias Bouguehg, vienen dadas en bloques con un paso de malléacted¢ y
AA . Obviamente, por la enorme cantidad de datos mtvicos que se tiene de toda la

superficie terrestre, para,; se trabajaria con una distribucion de puntos daelde

equiespaciado de éstos seria mayor que para

La integral se reduciria a un sumatorio de todswv#oresa(g',4')M (¢) multiplicado
por el diferencial de area para los puntos de f@latilizando la misma formulacion

parar, Y Iy-

Para realizar este calculo es mejor calcular lfupthdad del Moho en el centro de los
bloques que forman la malla de puntos-dato. Esteqma una singularidad cuando

¢ =0. El efecto de este bloque central (al que llamarem, ) se ha de calcular de

manera aparte (Abd-Elmotaal, 2000). Para valorepigi®os dey podemos tomar

M () como
1 1 11 1
M = .|| .| 7.7
@) a4 Sing A\ Y 2y 7.1
2 2
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Con esta pequeia distancga se puede aproximar la esfera a un plano, usando

coordenadas polaredigtancia,acimyt= (s,a), donde
s= Ry = Rsiny = 2Rsin(%) (7.8)
con lo que el elemento de area viene dado por
R?’do = sdsdx (7.9)

y M (@) se aproxima por
M) = —2R (7.10)
7B

y la contribucion del blogue centra), vendra dada por

Ty = zf” Ta(é’,/l)dsda (7.11)

a=0s=0
Desarrollando la integral respects g

_ S [a(d,1)

2 R (7.12)

Donde s, es el radio del circulo central, y podemos apr@xirase circulo por un

cuadrado de dimensionész x A1 y de igual &rea, con

s, = R |~ (7.13)

y asi
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r, =a(6,1), /w (7.14)

7.1.1.3. Tercer térming

Por (7.1) y (7.2) tenemos que
I,=——T (7.15)

Por lo tanto, una vez obtenideg8,1) y 7,(6,4) para todos los puntos de la zona de

calculo podemos hacer una primera aproximacii@,al)
r1(6,4) =1,(6,4) +1,(6,4) (7.16)

y a continuacion obtener un valor parad A aplicando (7.15).

El valor der? asi obtenido puede utilizarse en la parte derdeha ecuacion derivada

de (7.1) para obtener valores de la profundidadvitédo mejoradas

7(6,1) = 2a(6,) +L[a(¢9',/1')M (w)da—%rz

éste es un proceso iterativo que se puede repetinas veces se desee hasta que los

valores se estabilicen.

La misma ldgica iterativa es la que se seguird losntérminos cuarto y quinto

siguientes.

7.1.1.4. Cuarto térming,

Como para los términos anteriores, obtenemos que
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1 7% -13
r,=-—|| wp do (7.17)
g Sln 5

Este término tiene las mismas caracteristicas du&remino G, del problema de
Molodensky (Heiskanen y Moritz, 1985), que es eraidamente inestable y necesita
un tratamiento especial para su calcales un término local respecto a su estructura,
lo que significa que la integral (el sumatorio) mecesita abarcar un é&rea
extremadamente grande alrededor del punto de o&csé puede limitar a solamente
los puntos de la zona de estudio, lo que suponealoulo regional. Para corregir la
inestabilidad de dicho término, se requiere tereratr 1, calculado anteriormente,
suavizado antes de realizar la integral, de maegase pueda asegurar la convergencia
de la solucidn, pero este suavizado sélo se delee ¢é& cuenta a la hora de calcular este

término, y para el resto de los procesos iterat{vgsy 7.) se trabajara con los valores

de 7 sin haber hecho este tratamiento de los datosleeis, con datos brutos no

suavizados.

Formalmente, esto quiere decir quese calculara siguiendo la formula

I, = 3277” o da (7.18)
g sm

donde7 denota el valor de suavizado.

Como ocurria con el términp, existird una singularidad cuando=7, y ¢ =0. El

efecto de este bloque centrg| usando (7.8) y (7.9) viene dado por

I, = j j sdsdy (7.19)

Expandiendar > como una serie de Taylor en el punto de calBule la forma
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T2=r2+xT°+yr,’ +%(XZFXX2 +2XyT,,” + yz?yy2)+... (7.20)

Las coordenadas rectangulaxesy vienen definidas por

X=scosa, y=ssina

y los subindices d&? denotan las derivadas parciales, es decir

=2 22
I’ = (aarx J, I’ = (aa TZ J, etc.
X

Asi la serie de Taylor d&”en el punto de célcul® viene dada por

2
- _ — . $? (- . .
72 =T7," +5(T,” cosa +T,”sina) ) (rxx2 cos’ a + 2xysinaxosx + y* sin? a) (7.21)

Insertando (7.21) en (7.19), integrando respeatoyateniendo en cuenta que

21T 2 2 2 2
J‘sinada = jcosada = jsinacosada =0, jsinz ada = jco§ ada =711
0 0 0 0 0
Obtenemos
S
r, = —g [z +72)as (7.22)
s=0

de lo que, inmediatamente al integrar, se llega a
RS (~, =~
T, = —?SO(TXZX + rjy) (7.23)

dondes, se definid en (7.13).
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Como se comentd en el punto anterior, una vez mueh valorz,, se implementara al

lado derecho de la ecuacion derivada de (6.36) yraaaproximacion de de manera

iterativa.

7.1.1.5. Quinto términas

Este término viene dado por

r.(6,4) :%

2,3 2.3 3
07, 1 07, 9T cote (7.24)
060 sin“@ 04 00

Que se puede escribir en coordenadas geodgsidasomo

r(0,1) =+

2.3 2.3 3
6(0 r°, 1 0% or tan¢] (7.24)

09> cos ¢ 0A° 0¢

O utilizando otra expresion,

I, (6,4) = %(r;, + T T, tan¢j (7.24)

1
cos ¢

De nuevo, una vez obtenido el valgr, se implementara al lado derecho de la ecuacion

derivada de (6.36) para una mayor aproximacion de

Con esto quedan estudiados los términodesde su punto de vista computacional.
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7.1.2. Diagrama de flujo de trabajo en el calculoair

Vista con detenimiento la formulacion necesariaaparcalculo de la profundidad del
Moho y teniendo en cuenta, como ya se ha comemgaeitiay términos que se calculan
de modo directo y otros de manera iterativa, pasammostrar un organigrama en el

gue se muestra la l6gica computacional de cadartérm

INICIO

A

Lectura de
array de
Anomalias de
la Gravedad

I

T3
4> ';E
v PT=T1+Tr+T3+ T4+ Ts
T4
T=Ty+ Rz
s 1s
A
Guardar
resultados
N
FIN

Figura 7.2. Flujo de trabajo para la determinacidel Moho
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7.2. ADQUISICION Y HOMOGENEIZACION DE DATOS
GRAVIMETRICOS

Para el célculo de la profundidad del Moho en laifila Ibérica es necesario tener un
conjunto completo danomalias gravimétricas Bouguer refinadagle gran precision
para definir el campo gravitatorio. Para ello se rheiclado aquella informacién
derivada de la obtencién del geoide IGG2005 (Cdeckeal, 2005).

Los datos terrestres y marinos que se han utilibagi@n proporcionados por diversos
estamentos: dNational Geophysical Data CentéNGDC), el Bureau Gravimetrique

International (BGI) y el United States Geological Surv@ySGS), lo que asegura unos
datos O6ptimos, consistentes en 191063 puntos daaizoaire-libre (87819 terrestres y
123244 marinos) distribuidos en el area comprendiatae los 35° a 44° grados de
latitud Norte y los -10° a 4° de longitud. La psg@mn de los mismos es del rango de

entre 0.1 y 0.2 miligales.

Estos datos han de ir acompafados de un ModeldaDdgl Terreno (MDT) de alta
resolucion, en este caso el proporcionado pdBhelttle Radar Topography Mission
(SRTM 90M), necesario para el calculo de la coigtor lamina de Bouguer y
correccion del terreno, explicados ya con detemitoie@n el capitulo 5 de esta tesis.
Para el presente estudio se utilizé una represéntale la topografia de un paso de
malla de 3'x3” (90 m x 90 m aproximadamente). Se considerd6 una densidad
constante para las masas topograficas de /T y 1.03 g/cn? para las zonas
marinas. Para evitar errores en la correccion eteério en los bordes de la zona de
calculo, el MDT se extendio 0.75° (unos 83 km)aas las direcciones fuera de éstos,

proceso comun en este tipo de calculo.

Las correcciones que se llevaron a cabo para eal@arn cada punto la anomalia

Bouguer refinada, ya expuestas en el capitulo éjauresumidas en
AQgec = 0o~ Vo t (CAL -G +Cr)

donde
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g, es elvalorde lagravedad medida sobre la STT

Yo es elvalor de la gravedad normal en el eligsdelreferencia

C,_ es la correccion aire libre
C; es la correccion por lamina Bouguer

C, es la correccion topografica

Notese que la Unica que no aparece respecto aploesto en el capitulo 5 es la

correccion por curvatural. ), debido a la "moderada” extension de nuestra zma

calculo y la aproximacion esférica en que se bada ta formulacién del problema
isostético inverso de Vening Meinesz (cap. 6). Deémo modo pareceria licito
desestimar la correccion topografic&;) y ahorrarse este esfuerzo extra debido al

enorme calculo que representa la integraciéon ngaepara tal asunto. Sin embargo
estudios recientes (Bagherbandi y Sjoberg, 201hudstran que esta componente
afecta en la profundidad del Moho en casi 2 km @dia lo que es significativamente
importante para este estudio como para desestimaambién se ha visto que la

diferencia entre el maximo y el minimo de la prafgiad del Moho puede variar mas
de 2 km. La correccion de Bouguer simple aproxiotias$ las masas bajo el nivel del
mar con una lamina homogénea de longitud infingaiglial espesor a la altura del
punto de calculo por encima del nivel del mar. Estareccion tiende a sobre-

compensar las mediciones realizadas cerca de ugheate topogréafico. La correccion

del terreno ajusta este exceso de compensacion, poretanto, un paso esencial el

reducir las medidas realizadas en lugares de mdal@raxtremo relieve.

Una vez realizadas las pertinentes correccioneslaomnomalias suavizadas y tras
aplicar el método de interpolacién de Kriging camiegrama lineal, debido a que es el
mas aconsejable cuando se trabaja con datos didtitbaleatoriamente, se obtiene una
malla regular formada por 364 561 = 202521 puntos, distribuidos entre los 3&Ssy
44° de latitud y los -10° y 4° de longitud, conpago de malla de 1.%X1.5’ (unos 2.7
km x2.7 km).
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Estos datos estan a disposicion de toda la conmdird@antifica, accesibles desde la

siguiente direccionhttp://airy.ual.es/www/bouguer_maps.hten donde se justifica su

validez al compara los resultados del geoide otitemion ellos con otros geoides

globales o regionales

Conociendo el paso de malla, la direccion de crecita de las coordenadas de los
puntos y las coordenadas origen y final, como esasb, se pueden ordenar las

magnitudes basicas necesarias para nuestros &kenléorma de matriz M(361,561)
donde para cada elemento se conddevl,AgB) , latitud, longitud, anomalia Bouguer,

respectivamente.
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Figura 7.3. Mapa de contorno de anomalias de Bougabre una proyeccién conica
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Las grandes longitudes de onda de las anomaliBsulguer reflejan la distribucién en
profundidad de cambios de densidad entre la cogtezlamanto superior para poder
soportar la topografia segun el principio de lastasia. Bajo las areas de relieve
acusado, en general, existe una deficiencia de masada lugar a anomalias de
Bouguer regionales con caracter negativo. De maneeasa, las zonas donde aparecen
bajos topogréficos, como las cuencas oceanicaglagonan con valores positivos de

anomalia de Bouguer.

7.3. PROGRAMACION DE LA SOLUCION PRACTICA

Para poner en practica los resultados tedricosestpsl en esta disertacion de acuerdo
con el problema isostatico de Vening Meinesz seldsarrollado todo un paquete de
programas basado en el lenguaje de programacionLiBTinstalado bajo el sistema
operativo WINDOWS. La arquitectura de MATLAB permitla programacion,
depuracién y ejecuciéon de todo el software dedadolde manera local y sin necesidad
de compilacion, en un entorno amigable para elnisyasin pérdida de precision, pero
como desventaja cabe sefalar la dilatacion enidagppbs de ejecucion frente a otros
lenguajes, como FORTRAN, tan usado en este tigoatt@jos. Debido a que el tiempo
no era el principal enemigo de este desarroll@ex@anté por usar principalmente este

lenguaje y plataforma para la mayoria de los cakul

Partiendo de una aproximacion esférica de radid @37 de la Tierra, y tomando un
contraste de densidad constanfip = 0.6g/cn?, el proceso seguido para la

determinacion de la profundidad cortical y sus el computacionales generales
quedo bien definido en los puntos anteriores, p&rsten varios aspectos que conviene

aclarar y ver con detalle las particularidadesspiban realizado para los térmirmgsy

Ts.

Para el términor, ya se comento antes que habia que partir de umos der

suavizados. En esta investigacion, y asegurandotajueperaciéon no afectara a la

convergencia de la solucién se han testeado lo#tades con dos filtros distintos:
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» El primero fue optar por un operador de suavizaédionde igual peso con un
radio de 10 km alrededor del punto de calculo. &srdpara cada punto de la
malla de valores dg se buscan los puntos a su alrededor dentro ded rad
estipulado; contar con un paso de malla de 2.7skipone tomar un radio de 4

puntos alrededor del punto de calculo. se hallamkdia de los valores

n
Z-i
i=1

n

T= (n = n° de puntos dentro del radio de suavizadog psgna este

nuevo valor como el suavizado=T .
* El segundo fue operar con un filtro gaussiano dgo paajo, tomando una

ventana de 14x14 puntos centrado para cada punt@ldelo der, con una

varianzac? lo suficientemente grande como para que el sudwina diera un

peso comparativamente superior a cada punto celetizdlculo.

Tras comparar numeéricamente ambos meétodos, se cbénga similitud en los
resultados obtenidos, aunqueselvizado de paso bajtiene una mayor calidad, por lo
que se decantd por este Ultimo para la programad&éra determinacion de la
profundidad del Moho.
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Figura 7.4. Suavizado de paso bajo.= 7

Los valorest., y 'fyzy se pueden obtener ajustando una polinomiad ey de segundo

orden de la funciéir? en las proximidades del pun® o simplemente, ajustando las

derivadas der* de forma discreta, comparando un término y suieige en la
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direccion dada y relacionandolo con la variaciomagitud o longitud, segun la derivada

parcial asociada:

(~2) _ sz —fzi sz —in
Iy )

AX - R cosp; cosd; — R cosp, cos/,

derivada parcial d&” respecto dex para el punto i-ésimo, dond = radio de
la tierra,j = elemento siguiente al i-ésimo en la direcciéste@dste

=2 F2 =2 F2

(z-._.z):Tj_Ti: T°j—T%
YA Y R cosg,; sinA; - R cosg, sinA

derivada parcial d&? respecto dey para el punto i-ésimo, cgn= elemento

siguiente al i-ésimo en la direccidon Sur-Norte

) -6

Respecto para el calculo del térming los valores de las derivadas parciaﬁég, r3,

y r;’ se pueden evaluar, ajustando la funcisty sus derivadas de forma discreta,

comparando un término y su siguiente en la direcc@respondiente y relacionandolo

con la variacién en latitud o longitud, segun ladela parcial asociada:

=1 "1 derivada parcial de® respecto dep para el punto i-ésimo, cgn

el elemento siguiente en direccién Sur-Norte

r>) -(r2)
(r;’¢)I = ( ¢)IA¢ % derivada parcial de; respecto dep para el punto i-ésimo
(3)_(T§)j_(rﬂg)i , . 3 L. .
) By E— derivada parcial de; respecto del para el punto i-ésimo, cgn

el elemento siguiente en direccién Oeste-Este
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7.4. RESULTADOS

El Moho normalT, en nuestra zona de estudio se ha llegado a ldustirt de que ha

de ser un valor medio entre los 30 y 35 km (Alvag02) y estudios posteriores han
determinado que el valor d§ que mejor se ajusta para el caso de toda la Reains
Ibérica es el de 30 km, ya que con €l se consigaegaometria del Moho muy proxima
a los espesores corticales deducidos a partir dersdis trabajos de sismica de

refraccion llevados a cabo en varias zonas derimpela.

El contraste de densidad se ha considerado torvaitaelde Ap = 0.6g/cnt para toda
la zona de estudio. Aunque este valor puede seeanlalgunas zonas terrestres ya que,
por ejemplo, para el centro peninsular es mas coent usar un valor
Ap = 044g/cn? (Gomez Ortiz et. al, 2003) o considep = 035g/cnT en zonas

oceanicas hay que tener en cuenta también otras zoe conforman la peninsula y de
constitucién geoldgica diferente y por tanto congi@ades corticales variables, por lo
se ha decidido homogeneizar todo el territorio @nino valor.

Respecto a los tiempos de calculo, destacar quedikttos términos, tras su
consiguiente optimizacion de la logica de progradrgcfueron bastante cortos a

excepcion de log, y 7,. Para su solucion en cada punto se requiere bacgroceso

de integracion (sumatorio) tomando todos los pugtes conforman la malla de datos
gue en nuestro caso supera los 200000, lo que menana gran cantidad de tiempo.

Estamos hablando de dias de calculo continuo.

Con estas constantes y la metodologia expuestatericgaes apartados, para la ventana
de célculo tomada3d® N < ¢ < 44° N ,1PO< A < 4°E) se han obtenido los resultados

gue se exponen a continuacion:

Tomando las variables profundidades parciales ad¢idvcomo
T =R0,
R = Radio de la Tierra

i :{ ],2,3,4,5} i-esimo término de la ecuacion principal de laedeinacion der
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y el valor final profundidad del Moho

T:To+i'l'.

i
i=1

Se obtiene la siguiente tabla de valores estadsstic

Término Minimo Maximo Media () Desviacion tipica @)
T - 12289 5.599 - 0496 3.344
T, - 0057 0.029 -0.005 0.025
T, - 0012 0 0.001 0.001
T, - 0677 1.066 0 0.158
T, - 0021 0.024 0 0.003
T 17.739 35.632 29.498 3.290

Tabla 7.1. Estadisticas de los términos individsdlede las profundidades del Moho

por el método isostatico inverso de Vening Meineszkm.

Como cabia de esperar por los pocos estudios adakzcon anterioridad a éste, los

datos demuestran una contribucion significativa tdehino T,, ademas del término

principal T, , que caracteriza en un enorme grado a la prafaddilel Moho

El término T, tiene una contribucion moderada, de unas decemasetios;T, toma
valores muy préximos a cero y el dltimo térmifp es casi constante, no superando

valores mayores que disten mas de 25 metros ponarmcdebajo del origen.
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7.5. CONVERGENCIA PRACTICA DE LA SOLUCION

Como caracteristica de la solucion hacer notardgiédo a que la convergencia de la
funcidon 7 es similar a la de las series de Molodensky (Mpfi®90), aunque las series
no converjan en un sentido puramente matematicgegrounaonvergencia practica
en el sentido de que los primeros términos danbueaa aproximacion, proveyendo a
los datos de una suavidad aceptable. Este probbemmplejo esta exhaustivamente
tratado en ‘Advanced Physical Geodesy' (Moritz, A®B8apartado 47, paginas 401 y
siguientes. Esta convergencia y por tanto la gmig/ citando a Chamber (19763%
puramente una cuestion de suerte, ensayo Yy elwogque quiere decir que, a falta de
experiencias anteriores con esta teoria en nuasteade estudio, la convergencia de la
solucién se pondra de manifiesto tras hacer tatdgesciones en la solucion como sea
necesario hasta conseguir una estabilidad en famutidlad del Moho para cada punto
de calculo. Teniendo en cuenta gue& 100 km y que el radio terrestre se aproxima a

una esfera de radio 6371 km, el error de aproxiomacsera del orden de

100°/637F = 25 metros de media (Sjoberg, 2009a).

Asi se ha visto que la solucion converge de maréala, ya que han hecho falta
Unicamente 5 iteraciones para llegar a una soluesteble, con una diferencia entre la
media de los valores menor de 25 metros, resul@mable por el relieve general de
la zona, ya que en estudios similares con mayeteves, como en Austria, el proceso

iterativo se estabilizo al cabo de 8 iteraciondsdImotaal, 2000).
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Figura 7.4. Mapa de la profundidad del Moho en Bidad: km bajo el nivel del mar
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Figura 7.5. Representacion mediante curvas de swavizadas de la profundidad del Moho.

Curvas de nivel cada 250 metros y maestras cada 2
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7.6. INTERPRETACION GEOGRAFICA DE LA SOLUCION

Los valores del mapa de profundidad del Moho ptesemna amplia variacion,
oscilando entre valores maximos de entorno a 3@rkilas zonas montafosas, y valores
minimos alrededor de los 18 km en las zonas ocasrtitay que destacar, lo primero, la
ya esperada suavidad de la profundidad del Mohdaeque no destacan grandes
variaciones de profundidad en las proximidadesada punto de calculo.

En este mapa pueden apreciarse algunas profundidagepueden asimilarse de forma
inversa a cuerpos geolégicos cartografiados enrficipesin embargo esta relacion ya
no es tan clara como podria serlo en el mapa deafas Bouguer (figura 7.3),

guedando enmascarada por la distribucion en prafaddie raices isostaticas.

Dentro de las mayores profundidades que se obse&wagl mapa, resaltan aquellas
asociadas a las grandes cadenas montafiosas ciem €xida Peninsula Ibérica. En el
norte aparece una alineacion de maximos con died€tO con valores que alcanzan
los 35.5 km que se corresponde a la zona del maaiznaico. En el Sur, la alineacion
de maximos con direccibn NE-SO con valores maxia®shasta 34.5 km pone de
manifiesto el efecto de las raices isostaticas sppertan las Cordilleras Béticas. La
Meseta Central también queda reflejada en este mpmalando definida por

orientaciones de maximos con valores de hasta 3delgin una direccion NO-SE.

Para el resto de la peninsula la profundidad dehdMes bastante homogénea, no
hallando excesivas variaciones en sus valoreso ®dp la zona del Macizo Hercinico
Ibérico incluyendo el Macizo Galaico, la CordilleZantabrica, Montes de Leon, hasta
Sierra Morena y los Montes de Toledo la profundided Moho es muy estable,
variando entre los 28 los 31 km. Exceptuando algupequefias zonas donde la
profundidad baja hasta los 32 km, El Moho situaddaevertical de los Montes Vascos
tiene una mayor profundidad que varia entre losy333 km. En el Sistema
Mediterraneo Catalan, conocido como las CordilleCasteras, el Moho tiene una
profundidad maxima de 34 km que se desarrolla sgcadn NE-SO, disminuyendo

lateralmente hasta no superar los 31 km.
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Los valores minimos, como cabria esperar, se dao®as marinas, y dentro de ellas,
menor sera la profundidad del Moho a medida quealgemos de la costa, aunque esta
no es una relacion directa; no solo influye laatista a su puerto mas cercano, sino el
conjunto de masa terrestre que rodea a los masdssea ve que las menores
profundidades se dan en el Océano Atlantico —lldganalcanzar los casi 18 km- , aun
cuando en el Mar Mediterraneo hay puntos situadosaadistancia mayor de cualquier

costa.
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Figura 7.6. Contorno de la profundidad del MoholaiPeninsula Ibérica con curvas de nivel cada 2%s@ras

y curvas maestras cada 2 kildmetros en la quiifeeencian las distintas zonas de division delmas
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8. COMPARACION DE RESULTADOS: PROBLEMA
ISOSTATICO INVERSO VS SISMOLOGIA

La comparacion de modelos del Moho resultado dentlis técnicas nos dara una idea
general sobre teorias involucradas, como la validiezla hipétesis isostatica o el
contraste de densidad supuesto inicialmente paraliintas zonas de estudio. Al
mismo tiempo nos proporcionara informacion de alg&lambos métodos se ajusta
mejor a la realidad en segun qué areas dependisabie todo, de la fiabilidad de las
fuentes. En este caso, la adquisicion de datosngéaicos no sufre tantas diferencias

como los sismicos, por lo que se puede confiaudromogeneidad.

En este estudio se compara un modelo sismico depriteza con los resultados
estimados con el modelo derivado del problemadsiostinverso de Vening Meinesz.

8.1. DATOS SiSMICOS

Los datos sismicos implicados en este punto prewiele uno de los mas recientes y
completos mapas de la profundidad del Moho existeen la actualidad, y ya que
nuestros datos gravimeétricos tienen una distamtre ellos considerablemente pequeiia
(0.025%0.025° se consideré tomar el llamadbhé Moho depth at the European
Plate’ formado por un mallado de puntos distanciado$8x®115° (Grad et al., 2009),
desestimando otros modelos, como el CRUST 2.0nddo por datos con un paso de

malla de 2% 2° que darian, por tanto, menor precision en lgoeoation.
Este mapa se ha realizado gracias al esfuerzo pecation de una gran cantidad de

grupos de trabajo que han cedido y recopiladoftarmacion de la profundidad cortical

existente para su homogeneizacion y fusion en oita bbase de datos cartogréfica.
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Los datos mas antiguos provienen de los afios 180) y la mayoria de ellos fueron
recopilados en mapas regionales publicados ertios8 20 afios. En la Gltima década

se obtuvieron una enorme cantidad de datos.

La mayor cantidad de informacion se debe a datmsedentes de perfiles de refraccion
y reflexion de gran angulo con un denso sistemabdervaciones. Para algunas areas se
usaron mapas de la profundidad del Moho regiona@egsartir de datos sismicos de

profundidad en formato digital.

Otro tipo de datos sismicos fueron estimacionedadprofundidad bajo estaciones
sismicas tanto permanentes como temporales. Aquebaas sin datos regionales
gravimétricos o sismicos se rellenaron usando medgbbales mas generales y de mas

baja resolucion.

En conjunto, la base de datos del Moho cuenta cGmdae 250 fuentes de datos.

Los datos originales contaban con tres magnitudetid ¢ , longitud A y profundidad

del Mohoh por debajo del nivel del mar. Los datos fueronrpi&ados a una red puntos
distanciados entre si 10 km 10 km, usando el algoritmo de mallado con tension
superficial ajustable (Smith y Wessel, 1990). Ebducto final fue un mapa de
profundidades del Moho con un paso de malla deftaridl % 0.15°.
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Figura 8.1. Mapa de la profundidad del Moho de laga europea (Grad et al., 2009),

La precision de los datos es del ordentc®6 km. Sin embargo, la incertidumbre varia
con la técnica sismica utilizada, incluso para lanma técnica difiere dependiendo de
distintas campafas y zonas. Los peores resultaldsus en aquellas zonas donde la
metodologia para la obtencion de datos ha siddgigalizacion manual de mapas y
resultados basados en el modelado gravimétricorta pa datos sismicos, donde la
incertidumbre puede llegar al 15% (unb$ km para zonas con espesores de la corteza
de 40 km).
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8.2. PREPARACION DE DATOS PARA POSTERIOR COMPARAQNO

Con los valores de la profundidad del Moho en faarescii, se toma un subconjunto
de los mismos para quedarnos solo con nuestradeoratudio (35 a 44° N de latitud, -
10° a 4° de longitud). Para los datos, dispuestiosala de 1810 km, se hace una
interpolacion de manera que se consiga un ficheeo eon valores de la profundidad
del Moho con un equiespaciado de 0.025° en lajitlachgitud para asi poder comparar
estos valores punto a punto con los obtenidos parétodo del problema isostatico
inverso de Vening Meinesz, base de nuestra teais IR realizacion de esta tarea de
corte, interpolacion y exportacion final de dates Isa hecho uso del software
GlobalMapper LLC, de gran eficiencia y facilidad m@nejo a la hora de trabajar con

Modelos Digitales de Terreno, como es el caso.
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Figura 8.2. Mapa sismico de la profundidad del M@&moda Peninsula Ibérica con

curvas de nivel cada medio kildmetro
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Las profundidades del Moho sismico varian en edgantre los 15.066 km de minima

y los 47.731 km de maxima, con una megdiale 28.261 km y una desviacién tipiga

de 5.078 km.

De nuevo, y como cabria de esperar por la inforbmadel punto anterior, el mapa
sismico de la profundidad del Moho es mucho masiza@do que el isostatico calculado
en esta investigacion, ya que el numero de obsenes gravimétricas y origen de
datos informativos es considerablemente mayoreteln entonces que hacer una menor

interpolacién de los datos.

8.3. COMPARATIVA DE LOS MODELQOS

Una vez homogeneizadas las dos fuentes de dalaspdefundidad del Moho con que
se cuenta, se pretende comparar ambos haciendbferencia de profundidades punto
a punto, obteniendo asi un nuevo modelo de elevesidPara cada punto se tendra

entonces:
D, =T, —h, parai :{12,...,M}

siendoD, diferencia de profundidades
T, profundidad del Moho isostatico
h profundidad del Moho sismico

M numero de puntos que conforman la malla de pudeazlculo

Con lo que se obtiene el siguiente Modelo DigitaDdferencia de Profundidades:
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Figura 8.3. Modelo Digital Diferencia de Profundides:
[Moho isostatico inverso de Vening Meinesz — Msibmico|.

Las curvas de nivel han sido suavizadas y repraslastcada kilometro

Las diferencias entre los datos sismicos y lasupdifiades del Moho por el problema
inverso de Vening Meinesz se mueven en los sigeseraingos de valores:

Minimo  Maximo Media (x) Desviacion tipica @)

-14.784  12.817 1.236 3.862

Tabla 8.1. Estadisticas de las diferencias de prdidades del Moho por el método

isostéatico inverso de Vening Meinesz vs Moho s@srhioidad: km.

Para la mayoria de los datos las diferencias atasofion menores de 5 km, que es del
mismo orden de magnitud que la precision de lossdstsmicos, o que demuestra la

buena concordancia entre las profundidades pogtdu isostatico y el Moho sismico.
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Destacar todo el Macizo Hercinico Ibérico, y eneesgd las zonas Centroibérica y
Cantabrica, donde la similitud entre ambos modeiggales es mayor. Estos datos

reflejan varios aspectos:

- Si las observaciones sismicas son correctas y ms[ra un error en sus
datos, al igual que ocurre con las observacioregrgétricas, supone que la
primera hipotesis de equilibrio isostatico es cehts. Asi esta zona se
puede definir como isostdticamente compensada, ue supone baja
actividad tectonica en la interseccion manto-carteestabilidad de la zona.

- La suposicién de una densidad constante de lazsprhanto es aqui donde
tiene mayor validez, lo que indica que la estructuaterial de la corteza en

este area es bastante homogénea.
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Figura 8.4. Mapa de diferencias absolutas entre Midwostéatico inverso de Vening
Meinesz — Moho sismico. Los cambios de tonaliddidam diferencias mayores de 4
km
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Sin embargo en los Pirineos y en menor modo elegele la Cordillera Ibérica hasta el

archipiélago balear es donde se dan las mayoreeddias. Para la zona mediterranea
sita entre la costa valenciana y las Balearesdenas posibles hipoétesis con la que el
autor, y partiendo de la escasa formacion geolédetamismo, baraja para explicar

tales discrepancias entre profundidad del Mohoeesitsmologia e isostasia es que
podria deberse a la escasez de datos sismolégicestaezona de tal forma que los que
se disponen reflejan una excesiva interpolaciota Egposicion la basamos en que la
variacion de la profundidad del moho obtenida pétados sismicos en esta zona es

casi nula, lo que en principio parece no concocdarla estructura geoldgica.

Respecto a la discrepancia de valores en la zoeagita vamos a detenernos aqui para
intentar encontrar una légica a ello, cuya expl@mahay que buscarla en los origenes
de la formacion de esta cadena montafiosa, dadermjeste caso la profundidad del
Moho esté sismicamente muy bien determinada, gracitie otros al proyecto ECORS.

La tectonica de placas enuncia que la litosfergde consta de un mosaico de placas
gue se mueven unas con respecto a otras. La rpg@maica dibuja hoy un limite de
placa fésil, mediante el cual la placa Ibéricaserdia independiente, esta soldada a la
placa Euroasiatica (Teixell, 2000). Las principatadenas montafiosas de la Tierra se
han originado por fuerzas compresivas ejercidasidmados placas tectonicas se
aproximan. Estas fuerzas compresivas dan lugatracegas de acortamiento de las
formaciones rocosas, que acomodan la reducciénsgace entre las placas de
convergencia. Las estructuras compresivas causangrosamiento de la corteza
terrestre, que se traduce en formacion de tierts & montafias. Las fuerzas
compresivas entre las placas Ibérica y Euroasjajicase estima se acercaban entre si a
velocidades de entre 1.3 y 2.4 mm/afo, cerraroevantaron la fosa marina que

ocupaba la regién pirenaica.
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Figura 8.4. Trayectoria de las placas en la era basca (Teixell, 2000)
Asi la corteza Ibérica tendio a sumergirse hacldaete bajo la Europea, que mantiene

una profundidad al Moho constante. Los perfilesngiss han demostrado que una

placa ha montado sobre la otra.

Toulouse
®

EURASIA

50 Km

Figura 8.5.Estructura tectonica a escala cortical lds Pirineos, reflejando la
subduccion de la corteza Ibérica hacia el Norteodaj Euroasiatica. Corte occidental
(Teixell, 2000)

Esto puede explicar la diferencia entre el Mohmgis y el nuestro isostéatico, que a
partir de las observaciones se podria considerao @® profundidad el valor medio del

Moho Iberia-Eurasia.

Otra explicacion a las discrepancias en profundictdaiia buscarla en la diferencia de

densidades supuesta en nuestros calculos y laeredd zona axial de los Pirineos se
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detecta una manifiesta anomalia negativa de laededl; que trasciende la escala local y
refleja el engrosamiento de la corteza bajo lailterd. Se tienen indicios fiables de que
la corteza pirenaica es mas gruesa que la de tasnes llanas circundantes. Al
hundirse material cortical a profundidades del mamiabe presumir que se viera
sometido a unas condiciones de presion y tempearatavadas, capaces de provocar un

metamorfismo intenso en las rocas que incrementadensidad.

Esto hace pensar que el contraste de densidad eqhie $omado (0.6 g/cinpara
nuestros calculos gravimétricos inversos sea peatista, por lo que se ha decidido
recalcular de nuevo la profundidad del Moho tomandmo constante el valor 450

kg/m®. Los nuevos resultados, y la diferencia con el dsismico son los siguientes:

MDP Minimo Méximo Media (u#) Desviacion tipica @)
Ap = 045 13.631 37.434 29.336 4.394
(Ap = 045)- -13.924 12.698 1.075 4.016

-(Moho sismico)

Tabla 8.2. Estadisticas de los nuevos Modelos &lagtde Profundidad (MDP): Moho
isostatico conAp = 045 g/cnt, y diferencias de profundidades del Moho por el

método isostético inverso de Vening Meinesz vs Madmico. La unidad son km.
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Figura 8.5.Mapa de diferencias absolutas entre McAp = 045—Moho sismico. Lo

cambios de tonalidad indican diferencias mayored #&

Con este nuevo valor para la const:Ap = 045 glcnT contraste de densidad, el aju

entre los dos métodos es aun mejor, lo que demauaséistra sospecha de que el mi
conocimiento de las densidades corticales y dekonaor debajo de toda la superfi
de estudio mejora los resultados considerablee. De hecho, si en vez de tomar
solo valor se pudiera diferenciar, al menos, entnga continental y maritima dan

valores mediof\p = 045 y 0.35 g/cni respectivamente, existen muchas posibilid:

de que el ajuste sea adamejor; ni quedecir tiene si se pudiera considerar un v
distinto para cada punto o al menos para distiegi®nes si se conociera con detalle

estructura geologica interi
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8.4. CONCLUSIONES

Comparar distintos modelos de Moho puede dar wegeneral sobre las hipotesis que
se han asumido en cada caso.

Las diferencias entre los distintos modelos delbem@shacadas en primer lugar, y como
ya se ha dicho, a las diferentes hipétesis contigioajan los diferentes modelos. En
nuestro caso ha de tenerse en cuenta que ademiasopate la hipoétesis de equilibrio
isostatico perfecto, lo que no ocurre en todosugares.

Las comparaciones realizadas dan una gran codelacitre nuestros resultados y los
modelos conseguidos por otros métodos gravimét(islusirez et al., 2002), (Corchete,
2010), algo esperable debido a que estan basadasm@ema hipétesis isostatica y los
datos origen también son similares. En generakt@xina mayor consistencia de
resultados entre los modelos isostatico-gravimariqque entre nuestro modelo
isostatico y los sismicos, lo que es natural cuanastro método es una generalizacion

del método de Airy-Heiskanen desde una compensémiaha una global.

Debido, entre otras cosas, a la diferente densiddtbmogeneidad de los datos
recopilados mediante las técnicas sismicas y ggdvicas, era de esperar que el modelo
sismico tuviera una menor correlacion con el noegtre los que manifiestan los

diferentes modelos gravimétricos.

Las diferencias entre los resultados de varios tosddel Moho tienen diferentes
origenes, como la seleccion de un contraste dedd@hsonstante, mas o menos fiel a la
realidad, y uno variable. Hoy sabemos que el cst@rde densidad constante de 0.6
g/cnt es un valor demasiado grande para la estimacidla geofundidad del Moho
(Sjoberg y Bagherbandi, 2011), y la eleccion decantraste de densidad constante
limita la coherencia entre datos isostaticos y &i@sn El ajuste entre nuestro modelo y
el sismico seguramente se veria mejorado al elegicontraste de densidad mas
realista, algo que puede conseguir, en principo, diferenciar zonas continentales y
oceanicas, asignando distintos valores a cada oomo 0.45 y 0.35 g/cin

respectivamente.
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La diferencia de datos puede ser debida tambiérvarlacion lateral de la densidad del
manto. Esta variacion de densidad se puede coaguartir de los datos gravimétricos
de alta longitud de onda, si la estructura de lssidad y el espesor de la corteza se

conocen con cierto grado de confianza.

También el movimiento tectdnico y otros fenOmenesfigicos afectan a la anomalia
isostatica gravitacional, por lo que las mayorésreincias entre ambos modelos pueden
ser debidas a zonas descompensadas isostaticamgemrtese pueden traducir, en

ocasiones, con zonas inestables con el correspaadiesgo sismico.
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9. CONCLUSIONES FINALES

A lo largo de esta tesis se ha desarrollado todateoria para la determinacion de la
profundidad de laliscontinuidad de Mohorovii¢, siguiendo el modelo isostatico de
Vening Meineszy suponiendo una compensacion isostatica complata toda la
Tierra, asi como tomando constantes las densiddelesmanto y la corteza bajo la
superficie terrestre, y a partir de ella, haceilpeda determinacion de su profundidad
en la Peninsula Ibérica, siendo ésta la primeraquez se consigue mediante esta

técnica.

Para ello se ha empezado haciendo una breve ictiddude la formacion y estructura
interna de la Tierra, particularizando a la discantdad de Mohorowi¢, y su
descubrimiento (cap. 3).

Para poder atacar el problema que nos atarie, s@migstudio sobre la teoria geodésica
base para el desarrollo tedrico del problema yestas variables elementales de entrada

obtenidas observacional y tedricamente (anomaliaggler de la gravedadg).

Seguidamente se exponen las distintas hipotesgigmas existentes y la formulacion
necesaria para la determinacion de la profundighdidho, finalizando con la relacion
existente entre la teoria expuesta al principiocdglitulo, basicamente desarrollada a
priori con la determinacion del geoide, con sucaalién para el posterior calculo de la
profundidad del Moho (cap. 4).

Pero nuestro problema no tiene un método Unico ed®lucion, por lo que es
conveniente exponer algunas técnicas alternativa® pllo: perforacion fisica,
refraccion sismica, método de Parker-Oldenburgnwersion geofisica de datos
gravimétricos. Todos ellos, ademas, producen st bastante homogéneos aunque

uNos son mas costosos que otros (cap. 5).
Con todas las herramientas anteriores ya se estansliciones de hacer el desarrollo
del problema isostatico inverso de Vening Meindsse de la disertacion. Es justo

mencionar que este problema fue resuelto con arntead porHelmut Moritz en 1990,
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y que lo que aqui se hace es seguir y ampliar agsespy recomendaciones. Tal
problema se basa en suponer una compensaciontitssost@mpleta para toda la Tierra,
y tomar como constantes las densidades del man&o oprteza bajo la superficie
terrestre. La definicion del problema isostaticoveirso de Vening Meinesz es
relativamente sencilla y su desarrollo es expuestesta tesis con detalle, asi como la
demostracion de su unicidad. Pero, a pesar de teremrapida convergencia de la
solucion nos encontramos con un problema mal cmmdido aunque ciertas
suposiciones realistas como la profundad del Mobomal o la distribucién de
densidades hace que tal problema se solvente; garase hara uso de resultados
obtenidos anteriormente por otros métodos coniantéad (capitulo 6).

Tras el desarrollo tedrico del problema, se ponepeittica con el objetivo de
determinar la profundidad del Moho en la Peningh&xica, a partir de anomalias

BouguerAg distribuidas equiespacialmente sobre dicha zodesgrrollando para ello

todo un paquete de programas informaticos en gulge de programacion Matlab. La
solucion, basada en un método iterativo aunquedaémnte convergente, toma una
gran cantidad de tiempo de célculo y para su emteedto en este texto se exponen los
aspectos computacionales mas caracteristicos, toblemas encontrados y las

soluciones a los mismos (cap. 7).

Una vez obtenido un Modelo Digital de ProfundidatiMoho para la Peninsula Ibérica
es conveniente compararlo con algin otro de lostentes obtenido por técnicas
alternativas para comprobar su validez, similitydogr qué no, sus diferencias que
pueden dar conclusiones sobre la estabilidad dera. Asi se hizo tomando uno de los
altimos y mas precisos mapas de profundidad deldviairopeo The Moho depth at
the European Plajeobtenido por técnicas sismicas. Las diferencigseeel Moho
sismico y nuestro Moho isostatico inverso son dsimmo orden de magnitud que la
precision de las profundidades del Moho sismicgule demuestra una gran coherencia
entre ambos. Aun asi, los célculos de determinadeémuestro Moho isostéatico se

habfan basado en un valor del contraste de densiddib Ap = 0.6 g/cnt, valor que

en muchos estudios se considera como un buen wedio para toda la Tierra; pero

para la Peninsula Ibérica esta constante estd nd&smp a Ap = 045 glcnt. Al

rehacer todos los calculos con esta nueva conssentomprobd que las diferencias
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entre el Moho sismico y el isostatico eran mendeeque lleva a la conclusién de que
este valor estd méas ajustado a la realidad. Cumasoreales sean nuestros parametros

de entrada es concluyente que se obtendran megsdsados (cap. 8).
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10. FUTURAS LINEAS DE INVESTIGACION Y MEJORAS

10.1. MEJORA EN LA ASIGNACION DE4p

En el problema inverso de Vening Meinesz expuest@sta tesis se hacen algunas
asunciones, como son la aproximacion esférica déelaa y un contraste de densidad

Ap conocido y constante para toda la superficie séee Este contraste de densidad

depende en gran medida de la estructura geologicaeh de estudio y por lo tanto no

es facil dar un valor “estandar” para él. Sin ergbaen la practica, se suele dar un

valor para los continentes dé00-650kg/m’. La suposicion de unas densidades
medias con valores de aproximadame2860kg/m® en la corteza B300kg/m® para

el manto superior dan un contraste de densidadontediestre de053g/cnt. En las
zonas ocednicas las variaciones no son tan altas, spele estimar un valor para la

densidad de aproximadameip = 035 g/cn? (Sjoberg y Bagherbandi, 2011).

En nuestro caso préctico para determinar la pradiaciddel Moho, el considerar un
contraste de densidad de valor constaie= 0.6g/cnt para toda la zona de estudio
no refleja fielmente la diversidad estructural depéninsula, lo que puede dar lugar a
diferencias entre la profundidad cortical calculadk real. Para futuros estudios es
conveniente dividir el terreno en areas de densidaihble, a fin de tener una mejor
aproximacion de la solucién. Una simple divisiondpa ser tomar un valor
Ap = 044- 050g/cn? para la zona interior peninsular y considefar= 035g/cn?
para las zonas oceanicas. Esta diferencia se detede manera inmediata, siempre
gue se cuente con un MDT de la zona de estudimtGuaayor conocimiento se posea
de la estructura interna de la corteza, mejoresltegl®s se obtendran, aunque el
computo de la profundidad del Moho se dificultanalgntizara mas aun de lo que esta

en la actualidad.
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10.2. DETERMINACION A POSTERIORI DE4p

La comparacion, como se ha hecho en esta tes@iatdse gravimétricos y sismologicos
puede también dar una visibn mas acertada de tackst interna de la tierra:
composicion material, bolsas de agua o gas bagaparficie, etcAsi en vez de tomar
el contraste de densidad como una constante see pieadar como incognita, y
suponiendo una similitud entre los mapas isostatjcsismicos, aquellos puntos en los
gue haya diferencia, se puede inferir dos posdalies, que en nuestro problema hemos

tomado como hipaétesis:

- Que la zona no se encuentre isostaticamente coaggn® que puede ser
originado por movimientos internos —recientes, aet o futuros bajo la
corteza terrestre como es el caso de la tectOmiqaatas (véase el caso de
los Pirineos). Esto nos puede ayudar a conocer rnedjoorigen de la
formacion de las placas bajo nuestros pies o pmssitituros movimientos
tectonicos que desestabilizan el equilibrio y queeden dar lugar, por
ejemplo, a terremotos o actividad volcanica.

- Que la zona tenga bajo su superficie unas densiddddintas a las
supuestas, y asi poder determinar la densidadcabgue mejor se ajusta

hasta alcanzar la similitud entre datos sismidesstaticos.

10.3. ADQUISICION DE NUEVOS DATOS GRAVIMETRICOS

Para una mayor precision de los datos o futurosul® en los que se vean
involucrados incluso datos a nivel mundial, los Elod Gravitacionales Terrestres
(EGMs) determinados gracias a los datos de gravelegbtres y satelitales actuales -
CHAMP (CHallenging Minisatellite Paylogd GRACE Gravity Recovery And Climate
Experiment y recientemente GOCHEs(avity field and steady-state Ocean Circulation
Explorg (Bagherbandi y Sjoberg, 2011) - y los nuevos MBDTM2006, un modelo
de elevacion de grado y orden 2160 con una resoludé 5%5' -, pueden ser una
herramienta util y precisa. Con ellos se podriaudéat, por ejemplo, el efecto de

compensacion isostatica que se ejerce sobre uearileida zona de estudio, como ha
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sido lberia, por toda la Tierra. La teoria ha poed# manifiesto que este efecto es
reducido, pero una demostracion practica puedeaaidiess dudas que surjan al respecto.

10.4. MEJORA EN LA PROGRAMACION DE LA SOLUCION

Respecto a la programacion informatica de la séfuque en esta tesis se ha llevado a
cabo, al no tener casi referencias de los resudtada otros estudios similares se ha
dividido la solucion en varios sumandos cuyos tadok se logran casi de manera

independiente. Ademas, la solucion se halla megliant proceso iterativo, utilizando

los valores de la relacion profundidad del Mohaeddrrestrer :% , N0 solo como

solucion de nuestro problema, sino ademas comaneaird de entrada para mejorar los
resultados. Este proceso se ha realizado de marsraal para ver la evolucion de la
convergencia de la solucién. Por tanto, se propgong mejora la automatizacién total

del proceso, ahora que se sabe la naturalezacdevargencia.

Del mismo modo, toda la programacion se ha basadones datos gravimétricos y
sismoldgicos de entrada determinados. Para futalusilos en los que se cuente con
diferentes fuentes que pueden venir en distintmdébo 0 con un mayor array de datos
gravimétricos, se propone parametrizar estos \@&looeo variables de entrada, y no

como constantes.

133



10.5. ANALISIS COMPARATIVO EN OTRAS REGIONES

Una de las soluciones finales de esta tesis haesidonocimiento del basamento de la
superficie de Moho bajo la peninsula I|bérica. Coapicaciones futuras seria

interesante la realizacion de analisis comparatheosel método expuesto y el seguido
por otros investigadores para zonas proximas giogmnéente a la nuestra de estudio,
como podria ser Marruecos, y asi poder contrastarrésultados de esas zonas

comunes. Se podrian sacar de esta forma conseasi@neiodologicas importantes.

20

125W 100w 75w  50W 25 W 0.0
Figura 10.1. Contorno de la profundidad del Mohostatico inverso de Vening

Meinesz, siguiendo la teoria expuesta en la tesidarruecos
con curvas de nivel cada 250 metros y curvas maestda 2 kilbmetros
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