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2. RESUMEN 

La discontinuidad de Mohorovičić, más conocida simplemente como “Moho” 

constituye la superficie de separación entre los materiales rocosos menos densos de la 

corteza y los materiales rocosos más densos del manto, suponiendo estas capas de 

densidad constante del orden de 2.67 y 3.27 g/cm3, y es un contorno básico para 

cualquier estudio geofísico de la corteza terrestre.  

 

Los estudios sísmicos y gravimétricos realizados demuestran que la profundidad del 

Moho es del orden de 30-40 km por debajo de la Península Ibérica y 5-15 km bajo las 

zonas marinas. Además las distintas técnicas existentes muestran gran correlación en los 

resultados. 

 

Haciendo la suposición de que el campo de gravedad de la Península Ibérica (como le 

ocurre al 90% de la Tierra) está isostáticamente compensado por la variable profundidad 

del Moho, suponiendo un contraste de densidad constante entre la corteza y el manto y 

siguiendo el modelo isostático de Vening Meinesz (1931), se formula el problema 

isostático inverso para obtener tal profundidad a partir de la anomalía Bouguer de la 

gravedad calculada gracias a la gravedad observada en la superficie terrestre. La 

particularidad de este modelo es la compensación isostática regional de la que parte la 

teoría, que se asemeja a la realidad en mayor medida que otros modelos existentes, 

como el de Airy-Heiskanen, que ha sido históricamente el más utilizado en trabajos 

semejantes. Además, su solución está relacionada con el campo de gravedad global para 

toda la Tierra, por lo que los actuales modelos gravitacionales, la mayoría derivados de 

observaciones satelitales, deberían ser importantes fuentes de información para nuestra 

solución.  

 

El objetivo de esta tesis es el estudio con detalle de este método, desarrollado por 

Helmut Moritz   en 1990,  que desde entonces ha tenido poca evolución y seguidores y 

que nunca se ha puesto en práctica en la Península Ibérica. Después de tratar su teoría, 

desarrollo y aspectos computacionales, se está en posición de obtener un modelo digital 

del Moho para esta zona a fin de poder utilizarse para el estudio de la distribución de 

masas bajo la superficie terrestre. A partir de los datos del Moho obtenidos por métodos 

alternativos se hará una comparación. La precisión de ninguno de estos métodos es 
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extremadamente alta (+5 km aproximadamente). No obstante, en aquellas zonas donde 

exista una discrepancia de datos significaría un área descompensada, con posibles 

movimientos tectónicos o alto grado de riesgo sísmico, lo que le da a este estudio un 

valor añadido. 

 

2. ABSTRACT 

The Mohorovičić discontinuity, simply known as “Moho” constitutes the division 

between the rocky and less thick materials of the mantle and the heavier ones in the 

crust, assuming densities of the orders of 2.67 y 3.27 g/cm3 respectively. It is also a 

basic contour for every geophysical kind of studies about the terrestrial crust. 

 

The seismic and previous gravimetric observations done in the study area show that the 

Moho depth is of the order of 30-40 km beneath the ground and 5-15 km under the 

ocean basin. Besides, the different techniques show a good correlation in their results. 

 

Assuming that the Iberian Peninsula gravity field (as it happens for the 90% of the 

Earth) is isostatically compensated according to the variable Moho depth, supposing a 

constant density contrast between crust and mantle, and  following the isostatic Vening 

Meinesz model (1931), the inverse isostatic problem can be formulated from Bouguer 

gravity anomaly data obtained thanks to the observed gravity at the surface of the Earth. 

The main difference between this model and other existing ones, such as Airy-

Heiskanen’s (pure local compensation and mostly used in these kinds of works) is the 

approaching to a regional isostatic compensation, much more in accordance with 

reality. Besides, its solution is related to the global gravity field, and the current 

gravitational models -mostly satellite derived- should be important data sources in such 

solution.   

 

The aim of this thesis is to study with detail this method, developed by Helmut Moritz  

in 1990, which hardly ever has it put into practice. Moreover, it has never been used in 

Iberia. After studying its theory, development and computational aspects, we are able to 

get a Digital Moho Model of the Iberian Peninsula, in order to study the masses 

distribution beneath the Earth’s surface. With the depth Moho information obtained 

from alternative methods, a comparison will be done. Both methods give results with 
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the same order of accuracy, which is not quite high (+ 5 km approximately). 

Nevertheless, the areas in which a higher difference is observed would mean a 

disturbance of the compensation, which could show an unbalanced area with possible 

tectonic movements or potential seismic risk. It will give us an important additive value, 

which could be used in, at first, non related fields, such as density discrepancies or 

natural disasters contingency plans. 
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3. EL MOHO 

3.1. ESTRUCTURA INTERNA DE LA TIERRA 

3.1.1. Origen y dimensiones 

Los enormes progresos de la Geodesia, Geofísica, Geología, Sismología, Física,  

Química y Astronomía en las últimas décadas, han permitido obtener un conocimiento 

más completo y detallado del planeta en que vivimos, el cual, según la teoría original 

del astrónomo y matemático Pierre Simon Laplace, en 1796, y mejorada, entre otros 

muchos por Von Weizsäcker (1964) surge de una nebulosa aplanada en donde los gases 

y polvo forman movimientos de rotación contrapuestos en anillos concéntricos al Sol, 

naciendo fría y disponiéndose los materiales por orden de densidades en general, y 

produciéndose fusiones en el interior en las que, entre otras causas, intervinieron los 

elementos radiactivos existentes, teoría también avalada por Gerard Kuiper (1951) 

basada en lo que había llamado formación de los protoplanetas. A lo largo de este 

primitivo período, los cometas probablemente llenaban el sistema solar. Sus colisiones 

con los nacientes planetas desempeñaron un papel principal en el crecimiento y 

evolución de cada planeta. Los hielos de los que están compuestos los cometas parecen 

haber sido los pilares que formaron las primitivas atmósferas de los planetas. 

 

Sin entrar en más detalle en esta teoría, sí exponer que se puede extender a otras 

características del Sistema Solar como la formación del cinturón de Kuiper (Levison et 

al., 2003) situado entre 30 y 50 U.A. y confirmado en 1991. 

 

La Tierra, a la que según los datos de las investigaciones con minerales radioactivos 

(técnicas de fechado radiométrico) se le supone una edad de unos 4567 millones de años 

de vida (Brent 1991), puede considerarse a efectos prácticos, especialmente geodésicos, 

como un esferoide achatado por los polos debido a su movimiento de rotación alrededor 

de sí mismo, lo que hace que el diámetro en el Ecuador sea 43 km más largo que el 

diámetro que une los polos (Sandwell, 1990). De hecho, la Tierra se puede aproximar a 

una esfera de radio 6371 km de igual volumen que la real (IGN, 2010) 
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3.1.2. Composición y estructura 

La Tierra con una masa de 5.97 × 1024 kg aproximadamente, está compuesta 

mayoritariamente (98.8%) por hierro (32.1%), oxígeno (30.1%), silicio (15.1%), 

magnesio (13.9%), azufre (2.9%), níquel (1.8%), calcio (1.5%), y aluminio (1.4%). 

Éstos son llamados elementos mayores. Los otros elementos naturales (más de 70) son 

tan escasos que prácticamente no intervienen en la caracterización de los materiales. 

Éstos son llamados elementos traza; esto es: las características como mineralización, 

densidad, etcétera, son principalmente determinadas por la abundancia de los elementos 

mayores (Morgan et al. 1980). 

 

Según el modelo geostático (Iriondo, 2006), la Tierra se divide en capas en función de 

su composición, es decir, sus propiedades químicas y físicas. La corteza es la capa más 

superficial de la Tierra y está compuesta  por basalto en las cuencas oceánicas y por 

granito en los continentes.  

 

La corteza está formada por dos componentes. Uno de ellos es el Sima o corteza 

basáltica, compuesto por rocas ricas en silicio y magnesio, de color oscuro, que recubre 

completamente al manto. El otro es el Sial, o corteza granítica, compuesto por rocas 

ricas en silicio y aluminio. La corteza granítica forma masas discontinuas, que 

sobresalen de la superficie general y constituyen los continentes.  

 

Esta capa reposa a unos 8 km bajo los océanos y a 30-50 km bajo los continentes sobre 

otra capa denominada el manto, compuesto por silicatos de hierro y magnesio, que 

forman rocas llamadas eclogitas; a su vez el manto se divide en manto superior y 

manto inferior. Entre ellos existe una separación determinada por las ondas sísmicas, 

llamada discontinuidad de Repetti (700 km). 

 

Con un espesor de unos 250 km, la corteza y la fría y rígida porción superior del manto 

se conocen con el nombre de litosfera, y es aquí donde tiene lugar la tectónica de 

placas.  

 

Bajo la litosfera se encuentra la astenosfera, que es la porción del manto que se 

comporta de manera fluida y que soporta a la litosfera, y se extiende hasta los 400 km. 

Entre los 410 y los 660 km por debajo de esta superficie se encuentra la zona de 
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transición, que separa el manto superior del inferior. A continuación viene el núcleo 

exterior metálico que se cree que es similar en constitución a los meteoritos metálicos, 

predominando en especial el hierro y el níquel, el cual está fundido y en estado líquido 

desde los 2900 a los 5100 km. Este metal fundido posee las propiedades de un líquido 

muy viscoso, con corrientes de convección que llegan desde su base hasta su techo, y un 

flujo permanente de Oeste a Este. La convección transfiere calor del núcleo al manto.  

El núcleo interior es sólido desde dicha última profundidad hasta el centro, en el cual 

deben existir materiales pesados (Jordan, 1979) metálicos cristalizados y tiene 1200 km 

de espesor. Es al núcleo metálico líquido al que debe la Tierra su campo magnético 

(Reig, 1958), pues se cree que el metal fundido está ionizado, teniendo corrientes que 

son las que dan lugar al mencionado campo. El núcleo interior puede que rote a una 

velocidad angular algo mayor que el resto del planeta (Kerr, 2005); esta diferencia de 

velocidad se estima entre 1 y 3%. Su eje de rotación tiene un ángulo de 10º con respecto 

al eje terrestre. Esta división entre núcleos se produce en la discontinuidad de Wiechert-

Lehmann-Jeffreys, a unos 5150 km 

 

 

Figura 3. 1. Estructura Interna de la Tierra. ( www2.nature.nps.gov) 
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Profundidad (km) Nombre Densidad (g/cm3) 

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 Núcleo exterior 9.9–12.2 

5100–6378 Núcleo interior 12.8–13.1 

 

Tabla 3.1. Relación profundidad a la que se encuentran y densidad de las distintas 

capas (Anderson 1989) 

 

Acabamos de ver que las diferentes capas en las que viene dividida la Tierra vienen 

dadas por una discontinuidad: de Repetti entre los mantos superior e inferior, y de  

Wiechert-Lehmann-Jeffreys entre núcleos. Pero existe otra discontinuidad, y que es la 

base de esta tesis, de la que aún no se ha hablado.  

Esta discontinuidad es la que separa la corteza del manto superior, y que se conoce con 

el nombre de Discontinuidad de Mohorovičić, y que pasaremos a describir a 

continuación con detalle. 

 

3.2. DISCONTINUIDAD DE MOHOROVIČIĆ 

3.2.1. Características 

Como se ha comentado anteriormente, la Discontinuidad de Mohorovičić, más conocida 

simplemente como “Moho”, es la capa que se encuentra entre la corteza y el manto 

superior, y un contorno básico para cualquier estudio geofísico de la corteza terrestre. El 

apelativo de discontinuidad tiene un origen geológico y se usa para determinar una 

superficie en la que las ondas sísmicas cambian de velocidad. Este concepto se tratará 

en el siguiente capítulo con detenimiento. 
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Constituye la superficie de separación entre los materiales rocosos menos densos de la 

corteza, formada fundamentalmente por silicatos de aluminio, calcio, sodio y potasio, y 

los materiales rocosos más densos del manto, constituido por silicatos de hierro y 

magnesio. 

 

El Moho se encuentra aproximadamente entre los 5 y 10 km por debajo del suelo 

oceánico y entre 30 y 50 km por debajo de los continentes. La profundidad del Moho es 

un parámetro importante a la hora de caracterizar la estructura cortical y la evolución 

geológica de la región, entre otras.    

 

 

Figura 3.2. Discontinuidad de Mohorovičić. Diferencia de su profundidad bajo los 

océanos y continentes, sobre todo en zonas montañosas 

 

Su profundidad máxima se halla en la Meseta Tibetana Qinghai, que ocupa gran parte 

de de la región del Tíbet y la provincia de Qinghai en la República Popular China y 

Ladakh, en Cachemira. Ocupa un área rectangular aproximada de 2.5 millones de 

kilómetros cuadrados de extensión, y tiene una elevación media de 4500 metros. Es 

llamada "la azotea del mundo", pues es la meseta más alta y grande del mundo. En toda 

esta zona la profundidad del Moho es mayor de 47 km, y llega a alcanzar una 

profundidad de 79.5 km en la zona occidental del Tíbet. En toda la zona central y 

occidental del Tíbet el Moho está bastante profundo, con valores que nunca superan los 

65 km en la zona oriental (Shin, 2007). Pero para los cálculos normalmente utilizados 

para determinar la profundidad del Moho se considera una profundidad media, 

dependiendo del autor, de =0T 30 - 35 km (Monroe et al., 2008).  
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Figura 3.3. Espesor de la corteza terrestre a nivel mundial. Se aprecia claramente 

como los mayores valores se encuentran en la meseta del Tíbet.  

(Fuente: USGS. http://earthquake.usgs.gov/research/structure/crust/nam.php) 

 
Estudios recientes han confirmado la movilidad del Moho durante su historia geológica. 

Por ejemplo, en la depresión ucraniana del Donbass, que contiene gran cantidad de 

sedimentos metamórficos, se determinaron dos estructuras corticales. El Moho se 

bifurca en dos horizontes, uno se eleva bajo la depresión, mientras que el otro se hunde. 

Ambas discontinuidades se pueden considerar como el Moho o un “doble Moho” 

(Pavlenkova, 2009): el superior forma una elevación típica de la mayoría de las cuencas 

sedimentarias y el inferior determina las raíces del Anticlinal Central de Donbass, típico 

bajo zonas montañosas.  

La formación del doble Moho se puede explicar por cambios en el régimen de 

temperaturas de la corteza. Cuando la temperatura de la corteza aumenta tras una 

acumulación de sedimentos, la profundidad de dicha capa se eleva y el Moho con ella. 

Cuando la corteza se enfría después del metamorfismo sedimentario este nivel vuelve a 

bajar y el nuevo Moho aparece a la profundidad de la antigua base. 

El doble Moho aparece también en otras regiones de Europa, y no solo bajo cuencas 

sedimentarias con inversión tectónica. Su profundidad en Europa oriental es de unos 40-
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45 km y en la zona occidental de 30-35 km. Pero bajo la corteza occidental, a una 

profundidad de unos 40 km aparece claramente una discontinuidad sub-horizontal, que 

puede ser el antiguo Moho. 

  

3.2.2. Descubrimiento del Moho 

El Moho se identificó por primera vez en 1909 gracias al sismólogo y meteorólogo 

croata Andrija Mohorovičić (1857–1936) y por el cual lleva su nombre. Su 

descubrimiento fue de gran importancia para futuros estudios y el posterior 

descubrimiento del manto, por debajo de la corteza, ya definido con anterioridad en este 

escrito. 

El 8 de octubre de 1909, un terremoto azotó Pokuplje, una región al sudeste de Zagreb, 

localizándose el epicentro a 39 kilómetros de la capital croata (Dragutin, 2000).  

Como puede observarse en la figura Mohorovičić utilizó en sus investigaciones los 

mapas de isosistas creados a partir de los daños observados producidos por los 

terremotos. 

 

Figura 3.4. Terremoto de 1909 estudiado por Mohorovičić. Los puntos de control 

muestran la intensidad del mismo en la escala de Mercalli-Cancani-Sieber            

(MCS). (Skoko y Herak, 2002) 
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Siendo profesor en la Universidad de Zagrev de geofísica y astronomía profundizó en el 

estudio de la propagación de las ondas sísmicas producidas por los terremotos a gran 

profundidad. Concluyó que cuando las ondas sísmicas alcanzan los límites entre 

distintos tipos de material, éstas se reflejan y se refractan, tal y como lo hacen las ondas 

electromagnéticas que componen la luz cuando atraviesan un prisma. Estableció que 

cuando tiene lugar un terremoto, se transmiten dos tipos de ondas –longitudinales o 

primarias (P) y transversales o secundarias (S) -, que se propagan a través del terreno 

con diferentes velocidades. Se percató de que ambas ondas alcanzaban toda la superficie 

terrestre desde los 300 a los 700 km, pero desde el epicentro hasta los 300 km solo 

llegaba el primer tipo, mientras que a partir de los 700 km solo llegaban las segundas. 

Analizando los datos recibidos por los distintos puntos de observación, Mohorovičić 

concluyó que la Tierra está formada por capas superficiales alrededor del núcleo interno 

y la discontinuidad de superficie y velocidad que separa la corteza terrestre del manto. 

Existen profundidades donde las ondas sísmicas varían su velocidad y donde también 

varía la composición química del medio.  

El progresivo incremento de velocidad respecto a la profundidad se da en ambas capas, 

pero en la superficie de separación las velocidades sísmicas aumentan considerable y 

repentinamente. Mohorovičić diferenció así entre ondas individuales (Pg, Sg), que se 

propagan únicamente por la corteza, y ondas normales (Pn, Sn), que penetran en el 

manto y son refractadas de vuelta a la superficie de la Tierra.  
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Figura 3.5. Los dos caminos de las ondas sísmicas que parten del Hipocentro H, uno 

directo y otro refractado al cruzar el Moho. (Skoko y Herak, 2002) 

Cuando las ondas sísmicas chocan con la capa que separa distintos materiales, se 

reflejan y refractan, como la luz al incidir sobre el agua (Dragutin, 2000). En las 

estaciones se registran los tiempos de llegada. Analizando los datos de los sismógrafos 

de una docena de estaciones, Mohorovičić demostró que la Tierra está compuesta por 

una capa superficial encima de un núcleo interno. 

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

aproximadamente 54 kilómetros, lo cual no es un valor muy alejado a la realidad con 

los datos actuales, con velocidades de las ondas P de 5.60 1−⋅ skm  por encima y 7.747 

1−⋅ skm  por debajo (respectivamente, 3.27 y 4.182 1−⋅ skm  para las ondas S). Por debajo 

de la discontinuidad, se determinó la relación de velocidades 852.1=SP VV , algo 

mayor que en la capa superior donde fue de 1.710 (Grad et. al, 2009). 
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4. GEODESIA E ISOSTASIA 

4.1. FUNDAMENTOS TEÓRICOS 

 

La Geodesia es una de las ciencias más antiguas cultivada por el hombre, y la más 

antigua de las cinco geo-ciencias o ciencias terrestres (Geología, Geomorfología, 

Geografía, Geofísica y Geodesia) cuyo objeto es el estudio de la geometría, rotación, 

dimensiones, campo de gravedad de la Tierra, y sus variaciones temporales; constituye 

un apartado especialmente importante la determinación de posiciones de puntos de su 

superficie. Esta definición incluye la orientación de la Tierra en el espacio. 

  

Etimológicamente la palabra Geodesia, del griego γηδιω (divido la tierra), significa la 

medida de las dimensiones de la Tierra, en su acepción moderna también engloba el 

estudio del campo de gravedad. 

 

La Geodesia (Sevilla, 1999) es una ciencia básica, con unos fundamentos físico-

matemáticos y con unas aplicaciones prácticas en amplias ramas del saber, como en 

Topografía, Cartografía, Fotogrametría, Navegación e Ingenierías de todo tipo sin 

olvidar su interés para fines militares. Está íntimamente relacionada con la Astronomía 

y la Geofísica, apoyándose alternativamente unas ciencias en otras en su desarrollo, en 

sus métodos y en la consecución de sus fines.  

 

Entre las múltiples aplicaciones de la Geodesia (determinación de posiciones, figura de 

la Tierra y determinación del geoide, sistemas de referencia, satélites artificiales, estudio 

de las mareas terrestres o desviaciones de la vertical, formación de mapas, redes 

geodésicas, microtriangulación, …) debemos hacer una mención especial al estudio de 

las deformaciones de la corteza. 

 

La precisión alcanzada por los instrumentos de medida geodésicos es tan alta que 

pueden detectarse movimientos de la corteza del orden del milímetro. Esto ha abierto un 

nuevo campo de actuación en el que entran de lleno los estudios de control de zonas 

activas de la corteza, los parámetros determinados pueden utilizarse como precursores 
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de desastres naturales como en el caso de terremotos o erupciones volcánicas y su 

conexión con la geodinámica del planeta. 

 

Para el estudio que nos atañe, podemos focalizar la base teórica en lo que se conoce 

como Geodesia Física, rama de la Geodesia que, basada en la teoría del potencial, trata 

de las medidas de la gravedad, del estudio del campo exterior y de la obtención de la 

forma de la Tierra; sus datos fundamentales son las medidas de la gravedad efectuadas 

generalmente en superficie, y las perturbaciones observadas en el movimiento de un 

satélite artificial. Está relacionada con la Geodesia Geométrica, con la Geofísica, con la 

Astronomía y con la Mecánica Celeste.  

No obstante esta división, hoy día los métodos globales de la Geodesia actúan en 

conjunto con datos geométricos y dinámicos a fin de alcanzar sus objetivos de forma 

conjunta en la llamada geodesia integrada. 

 

La fuente esencial, por lo tanto, para nuestro trabajo serán los valores observados de la 

gravedad en la superficie de la Tierra para a partir de ellos obtener las Anomalías de 

Bouguer. El concepto de anomalía gravimétrica permite la aplicación en la 

determinación de la corteza terrestre, ya que reflejan las distintas variaciones de 

densidad presentes en ella (Álvarez, 2002). Esta investigación podemos realizarla desde 

un punto de vista cuantitativo haciendo uso de herramientas numéricas y modelización, 

como se verá más adelante. 

4.1.1. Campo gravitacional terrestre 

El campo gravitacional terrestre nos proporciona información acerca de las variaciones 

de densidad a lo largo de la Tierra. Por lo tanto, y aunque menos preciso que otros datos 

geofísicos (Fullea, 2007), este método permite tener un conocimiento indirecto de la 

distribución de masas a profundidades en los que otros métodos, a priori más precisos, 

no pueden obtener dato alguno (como en sismología). 

 

Sobre todo cuerpo que se halle sobre la superficie de la Tierra actúan, entre otras 

muchas, la fuerza gravitacional y la centrífuga. Mientras que la primera es una fuerza 

real y medible, la segunda es una fuerza ficticia, un artificio matemático, introducido 

para considerar una Tierra estática en un sistema inercial, cuando lo que sucede en 

realidad es que rota con una velocidad angular ωr . 
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A la resultante de la intensidad de campo de la fuerza gravitacional y el de la centrífuga 

se le llama aceleración, intensidad de campo gravitatorio o gravedad g
r

. Dado que el 

campo gravitatorio es conservativo o irrotacional ( 0g∇ × =∇ × =∇ × =∇ × =
r r

) existe una función escalar 

W, llamada potencial gravitatorio, tal que  

 

g gradW W= = ∇= = ∇= = ∇= = ∇
uuuuur rr

 

 

Especialmente cuando se considera la atracción de sistemas de puntos materiales o de 

cuerpos sólidos, como se hace en Geodesia, es mucho más fácil tratar con el potencial 

que con las tres componentes de la fuerza, ya que éstas se pueden reemplazar por una 

única función W. 

 

En Geodesia la superficie que se toma como forma de  de la Tierra es el geoide, 

superficie equipotencial )( cteW = en el campo de la gravedad terrestre que define la 

cota cero en la determinación de altitudes ortométricas. 

 

Carl Friedrich Gauss, “el príncipe de la Matemática”, fue el primer geodesta en 

introducir el concepto de geoide, definiéndolo en un sentido físico-matemático estricto 

en 1822 como “una superficie en la que cualquiera de sus partes corta las direcciones de 

la gravedad en ángulo recto y de la que es una parte la superficie oceánica  en reposo en 

condiciones ideales”. En 1837, Friedrich Wilhem Bessel desarrolló las ideas de Gauss y 

definió esta superficie como una superficie equipotencial a la que deben estar referidos 

todos los trabajos geodésicos. Pero fue en 1872 cuando Listing bautizó como “geoide” 

esta superficie equipotencial del potencial gravitatorio, suma de las fuerzas 

gravitacionales y la fuerza centrífuga que actúa sobre la Tierra (Núñez, 2006). 

 

Una buena aproximación de la Tierra es un elipsoide de revolución equipotencial. El 

potencial gravitatorio asociado producido por este elipsoide de referencia se conoce 

como Potencial Normal. El elipsoide de revolución es la superficie de referencia para el 

posicionamiento planimétrico. Sin embargo para la altimetría la superficie de referencia 

es el geoide ya que es la única que tiene sentido físico. 
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V  y Φ  así como sus derivadas primeras son continuas en todo el espacio, pero no así 

las derivadas segundas. En puntos donde la densidad cambia discontinuamente, alguna 

derivada segunda tiene discontinuidad.  

 

Definiendo la el operador laplaciano ∆  como 

 

2

2

2

2

2

2

zyx ∂
∂+

∂
∂+

∂
∂=∆  

se tiene que 

2
2

2

2

2

2

2

2ω=
∂

Φ∂+
∂

Φ∂+
∂

Φ∂=∆Φ
zyx

 

 

Puesto que Φ  es una función analítica, las discontinuidades de W son las de V, que 

siguiendo la misma nomenclatura, cumple, dentro de las masas atrayentes la ecuación 

de Poisson: 

  

ρπG
z

V

y

V

x

V
V 4

2

2

2

2

2

2

−=
∂
∂+

∂
∂+

∂
∂=∆  

 

Pero fuera de los cuerpos atrayentes, en el espacio vacío la densidad ρ  es cero y se 

convierte en  

0=∆V , 

que es la ecuación de Laplace. Sus soluciones son funciones armónicas. Por tanto, el 

potencial gravitatorio es una función armónica fuera de las masas atrayentes, pero no 

dentro de las mismas, donde satisface la ecuación de Poisson (Heiskanen y Moritz, 

1985). 

 

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

suma del potencial gravitacional V usando un modelo geopotencial de armónicos 

esféricos, de grado y orden N, más el potencial centrífugo Φ  (Kuroishi, 1995): 
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donde G es la Constante de Gravitación Universal  ( 111067.6 −⋅  123 −− kgsm ), TM es la 

masa de la Tierra ( 24109736.5 ⋅  kg), ),,( λφr  las coordenadas geocéntricas del punto de 

observación, ω  la velocidad angular de rotación terrestre, nmnm SC ,  coeficientes del 

desarrollo armónico del potencial totalmente normalizados, y nmP  las funciones 

asociadas de Legendre fuertemente normalizadas. Estas funciones son solución de la 

ecuación diferencial de Legendre y se pueden obtener a partir de la expresión 

(Heiskanen y Moritz, 1985) 

 

 

 

 

Para su determinación práctica se utilizan formulas de recurrencia. 

 

El potencial gravitatorio terrestre, W, se puede descomponer como suma de dos 

contribuciones: 

TUW +=  

 

Donde U es el potencial normal asociado al elipsoide o figura de referencia, y T el 

potencial anómalo o perturbador. Esta partición del potencial terrestre simplifica el 

problema de su determinación: el campo elipsódico es fácil de obtener y manejar, y las 

desviaciones del campo elipsódico son tan pequeñas que se pueden considerar lineales 

(de primer orden). Las anomalías de la gravedad, que veremos a continuación, vienen 

referidas al campo normal producido por el elipsoide de referencia. 
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4.1.2. Ondulación del geoide 

El geoide es la superficie equipotencial que se ajusta, en el sentido de los mínimos 

cuadrados, al nivel medio de los mares y contiene, idealmente, toda la masa de la Tierra.  

 

Comparando el geoide 0),,( WzyxW =  con un elipsoide de referencia 0),,( WzyxU =  

del mismo potencial, un punto P del geoide se proyecta en el punto Q de elipsoide por 

medio de la normal elipsódica. La distancia PQ entre el geoide y el elipsoide se llama 

altitud del geoide, u ondulación del geoide. 

 

Figura 4.1. Geoide y Elipsoide de referencia (basado en Heiskanen y Moritz, 1985) 

 

Es decir, la ondulación o altitud del geoide se define como la distancia entre el geoide y 

el elipsoide de referencia a lo largo de la normal al elipsoide. La ondulación del geoide, 

N, y el potencial perturbador o anómalo, T, vienen relacionados por la fórmula de Bruns 

 

γ
T

N =  

En esta ecuación se asume que el potencial del geoide coincide con el del elipsoide.  

 

Considerando el vector gravedad g
r

 en P y el vector gravedad normal γr  en Q, el vector 

anomalía de la gravedad g
r∆  se define como su diferencia. 
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QPgg γrrr −=∆  

El vector está caracterizado por su magnitud y su dirección. La diferencia de magnitud 

es la anomalía de la gravedad. 

QPgg γ−=∆  

 

También es posible comparar los vectores g
r

 y γr  en el mismo punto P. Su diferencia es 

lo que se conoce como vector perturbación de la gravedad. 

 

PPgg γδ rrr −=  

y su diferencia en magnitud 

PPgg γδ −=  

 

es la perturbación de la gravedad. Este valor es conceptualmente aún más simple que la 

anomalía de la gravedad, pero no es tan importante en geodesia terrestre. La 

trascendencia de la anomalía de la gravedad es que la gravedad g se mide sobre el 

geoide (o se reduce a él, como veremos más adelante), y la gravedad normal se calcula 

para el elipsoide. 

 

Además, la ondulación del geoide, la anomalía de la gravedad y el potencial perturbador 

están relacionados entre sí en la Ecuación Fundamental de la Geodesia Física 

(Heiskanen y Moritz, 1985): 

h

T

h

T
g

∂
∂+

∂
∂−=∆ γ

γ  

 

Donde h es la elevación o altura ortométrica a lo largo de la línea de la plomada 

(positiva hacia el exterior y negativa hacia el interior de la Tierra). Aunque esta 

ecuación tiene la forma de una ecuación en derivadas parciales, debe considerarse como 

una condición de contorno, ya que la anomalía de la gravedad g∆ se conoce solo sobre 

el geoide y no en todo el espacio. Si asumimos que la distribución de masas fuera del 

geoide es nula, T es una función armónica y satisface la ecuación de Laplace 
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Esta ecuación, junto con la ecuación de contorno, es una auténtica ecuación en 

derivadas parciales. El elipsoide de referencia se desvía de una esfera sólo en cantidades 

del orden del aplanamiento, 3103 −⋅≈f . Por lo tanto, si hacemos una aproximación 

esférica en las ecuaciones que relacionan cantidades del campo anómalo, esto puede 

producir un error relativo del mismo orden que es ordinariamente tolerable en N, T, g∆ . 

Así el conocimiento del potencial perturbador usando medidas gravimétricas nos 

permite determinar la ondulación del geoide mediante la expresión 

 

02 =∆++
∂
∂

g
r

T

r

T

 

 

Esta ecuación es la aproximación esférica de la condición de contorno fundamental, 

donde r es la distancia radial. En el exterior, las variaciones del geoide se pueden 

determinar de manera directa mediante altimetría por satélites. En el interior la 

ondulación del geoide se puede determinar mediante efectos indirectos. 

 

A partir de esta última expresión es posible llegar a la fórmula de Stokes, con mucho la 

fórmula más importante de la geodesia física, pues nos permite calcular la ondulación 

del geoide en función de las anomalías de la gravedad haciendo una aproximación 

esférica: 

 

( )∫∫ ⋅⋅∆=
σ

σψ
γπ

dSg
R

N T

4  

 

Donde ψ  es la distancia esférica entre el punto de cálculo y la distribución de las 

masas, γ  es un valor medio de la gravedad normal sobre la superficie de la Tierra, σd  

es el elemento diferencial de superficie, y ( )ψS  es la función de Stokes, definida como: 
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El ángulo ψ , argumento de la función de Stokes, es una coordenada, la distancia 

esférica entre dos puntos de coordenadas ),( λφ  y )','( λφ , que puede calcularse a partir 

de la siguiente fórmula (Strang van Hees, 1990) 

 

( ) ( ) 'coscos'
2

1
sin'

2

1
sin

2
sin 222 φφλλφφψ −+−=







  

 

La integral de superficie de la integral de Stokes se extiende sobre toda la esfera y es 

válida bajo las siguientes premisas: 

• La masa encerrada dentro del elipsoide de referencia coincide con la de la 

Tierra 

• El potencial del geoide y el del elipsoide son iguales 

• El centro de referencia del elipsoide es coincidente con el centro de masas de 

la Tierra 

• No existe masa fuera del geoide 

• Se hace una aproximación esférica 

 

La condición de que no exista masa por encima del geoide es crítica, ya que es una 

condición necesaria para que en el exterior se cumpla la condición de Laplace 0=∆V . 

Sobre los continentes, es normal que el geoide esté situado por debajo de la topografía, 

violando la restricción mencionada. En tales casos, la topografía fuera del geoide debe 

ser eliminada de alguna manera (condensación de Helmert, por ejemplo), teniendo en 

cuenta el efecto indirecto que introduce dicho método en la determinación del geoide. 

 

La ondulación del geoide depende del inverso de la distancia y de las anomalías de 

densidad, y se ve afectada por las variaciones de densidad lateral localizadas en un 

amplio rango de profundidades, desde el manto a la corteza. En general, el exceso de 

masa produce ondulaciones del geoide positivas y viceversa. Desgraciadamente, dado 

que el problema inverso de la teoría del potencial no tiene solución única, no es posible 
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determinar de manera unívoca la profundidad de la anomalía de la densidad, es decir, 

descomponer el campo de potencial terrestre en sus causantes (Bowing, 2000).  Sin 

embargo, estudios globales demuestran que la ondulación del geoide con longitudes de 

onda mayores de 4000 km se producen por contrastes de densidad situadas a un nivel 

sub-litosférico (Bowing, 1983). En consecuencia, para estudiar la estructura de la 

litosfera debemos tener en cuenta solo valores geoidales con longitudes de onda 

menores a 4000 km.  

 

Para una masa puntual, Pm , se puede obtener una ecuación que relacione la anomalía de 

la gravedad y la ondulación del geoide en coordenadas esféricas. El potencial 

perturbador producido por la masa Pm  a una profundidad z es: 

 

z

m
GT P=

 

 

La anomalía de la gravedad producida por la misma masa puntual anómala viene dada 

por: 

2z

m
Gg P=∆

 

 

Combinando las dos ecuaciones anteriores en 
γ
T

N = , se obtiene la siguiente expresión 

para la profundidad de cualquier masa puntual anómala allá donde esté localizada: 

 

g

N
z

∆
⋅= γ

 

 

De acuerdo con esta ecuación, una masa puntual anómala que produce una anomalía de 

la gravedad de 50 mGal, y una ondulación del geoide de 1 metro, debería estar 

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

Como se ha visto anteriormente, la anomalía de la gravedad se define como la 

diferencia entre la gravedad real (observada) (Pg ) en el punto P (sobre el Geoide) y la 

gravedad normal (teórica) (Qγ ) calculada en el punto Q (sobre el elipsoide de 

referencia).  

QPgg γ−=∆  

 

Este concepto permite la aplicación geofísica del método gravimétrico, ya que estas 

anomalías fundamentalmente reflejan las distintas variaciones de densidad presentes en 

la corteza. Estas variaciones de densidad se corresponden con la existencia de distintos 

cuerpos geológicos con contraste de densidad. De esta manera se puede investigar la 

distribución y geometría de los cuerpos geológicos presentes en la corteza. Esta 

investigación se puede realizar tanto cuantitativamente como cualitativamente. En el 

primer paso se hace necesario comparar el mapa de anomalías con un mapa de la 

estructura geológica de la superficie terrestre, mientras que en el segundo se hace 

necesario el uso de herramientas numéricas y de modelización. 

 

La gravedad real Pg  se obtiene de manera práctica, mediante observaciones de la 

gravedad, mientras que la gravedad normal Qγ  se halla de manera teórica a partir de la 

fórmula de Somigliana: 

 

2 2

2 2 2 2

e pa cos b sin

a cos b sin

γ φ φ φ
γ

φ φ

++++
====

++++
 

 

que es la fórmula rigurosa que nos da la gravedad en el elipsoide de referencia para una 

cierta latitud ϕ . 

 

En la práctica no se suele utilizar esta fórmula, sino un desarrollo de la forma 

 








 += ∑
∞
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2
2 sin1

n

n
ne a φγγ  
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con na2 coeficientes en función de la primera excentricidad 






 −=
2

22
2

a

ba
e , los 

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

ecuador ( pγ  y eγ ). En el sistema de referencia que se utilice se puede obtener con la 

precisión necesaria valores para estas constantes (Moritz, 1980b), así para el sistema de 

referencia GRS80 tenemos 

 

)sin0000000007.0sin0000001262.0

sin0000232718.0sin0052790414.01(797644656.9
86

42

φφ
φφγ

++
+++⋅=

 

 

que tiene un error relativo de 1010− , correspondiente a mgalsm 423 1010 −−− =⋅µ . 

 

Volvamos a la anomalía de la gravedad: 

 

QPgg γ−=∆
 

 

Al observar directamente la gravedad, los datos contienen efectos por la latitud, mareas 

terrestres, deriva instrumental, distancia al elipsoide de referencia y masas entre la 

topografía real y el elipsoide de referencia. Para poder tener una homogeneidad entre 

todos los datos al hacer estudios en grandes distancias se han de hacer correcciones de 

los efectos anteriores: mareas terrestres, deriva instrumental, latitud, aire-libre y 

topografía. 

 

4.1.3.1. Corrección aire libre:  

El valor de g se mide en la superficie física de la Tierra (llamemos al punto donde se 

mide 0P ), por ello, no es directamente comparable con Qγ  (véase Figura 4.1.); es 

necesaria una reducción de la gravedad al geoide, y será necesaria la eliminación de las 

masas por encima del geoide de una manera adecuada. Además, recordar que la fórmula 

de Stokes sólo nos dará la ondulación del geoide cuando se conozcan las anomalías de 

la gravedad g∆  sobre el geoide (problema de contorno de Dirichlet (Heiskanen y 

Moritz, 1985)). Así la reducción de la gravedad consta de las siguientes etapas: 

- Eliminación de las masas topográficas fuera del geoide. 
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- Reducción de la gravedad de 0P  a P . 

 

La primera etapa requiere el conocimiento de la densidad de las masas topográficas, con 

lo que, aplicando la lógica inversa, nos hace pensar que esta reducción de la gravedad 

será una herramienta para tres objetivos principales: 

- Determinación del geoide. 

- Interpolación y extrapolación de la gravedad. 

- Estudio de la corteza terrestre. 

De los cuales, los dos primeros tienen un carácter geodésico, y el último un carácter 

geofísico, como la investigación de la existencia de depósitos minerales. 

 

Sea ),( λφH la elevación de la STT (Superficie Topográfica Terrestre) para ese punto y 

0g  el valor de la gravedad observado en el mismo, entonces el valor Pg  sobre el geoide 

podrá obtenerse directamente mediante un desarrollo de Taylor de g, despreciando todos 

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

 

H
h

g
ggH

h

g
gg PP ∂

∂−=⇒+
∂
∂+= 00 ...

 

 

donde  
h

g

∂
∂

 es el gradiente vertical de la gravedad. Para fines prácticos es suficiente con 

usar el valor medio del gradiente de la gravedad normal, que se puede aproximar al 

valor 3086.0− mmGal/ . 

 

La corrección de la gravedad observada del efecto de la altura se denomina corrección 

aire libre. Y se denomina Anomalía Aire Libre  

 

0 0 0 0 3086A L Q Q Q

g
g ( g ) H ( g ) H ( g ) . H

h h

γγ γ γ∆ −−−−
∂ ∂∂ ∂∂ ∂∂ ∂= − − ⋅ ≈ − − ⋅ ≈ − + ⋅= − − ⋅ ≈ − − ⋅ ≈ − + ⋅= − − ⋅ ≈ − − ⋅ ≈ − + ⋅= − − ⋅ ≈ − − ⋅ ≈ − + ⋅
∂ ∂∂ ∂∂ ∂∂ ∂  

 

donde Qγ  es la gravedad normal en el elipsoide de referencia. Esta ecuación reduce la 

gravedad observada en la superficie al geoide. Como se ha supuesto que no existen 

masas entre la STT y el geoide, la estación P queda “al aire libre”. 
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4.1.3.2. Corrección Lámina de Bouguer simple:  

Así, para estudiar el interior de la Tierra, es más útil eliminar el efecto de la atracción de 

las masas topográficas. Para ello el método más utilizado en geodesia y geofísica es 

asumir que la topografía está. Entonces, si la medida de la gravedad se realiza a una 

elevación h, se pueden aproximar todas las masas por encima del geoide como una 

lámina infinita de elevación h. 

 

 

 

Figura 4.3. Lámina de Bouguer (Wahr, 1996) 

 

La atracción BA  de esta lámina de densidad constante ρ , llamada lámina de Bouguer, 

corresponde a: 

 

2BA G Hπ ρ====  

 

Esto es la atracción extra debido a las masas topográficas, aproximando la topografía 

por una placa infinita de densidad constante. De esta manera se construyen las 

Anomalías Bouguer simple o por placa: 

 

2BS A L A L Bg g G h g Aπ ρ∆ ∆ ∆− −− −− −− −= − = −= − = −= − = −= − = −  

 

A fines prácticos, la densidad ρ  suele tomar el valor medio de 3/67.2 cmg=ρ  por lo 

que 0 1119BA .  mGal / m==== , lo que supone, aproximadamente, 3
1  de la corrección aire 

libre. 
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Así, usando 0g  junto con H obtenida por nivelación, obtenemos como resultado Bg∆ , 

que se puede usar para tener un mejor conocimiento del interior de la Tierra.  

 

 

4.1.3.3. Corrección por curvatura:  

El trabajar con una lámina infinita introduce un error que debemos de tener en cuenta, 

ya que la suposición teórica que desde un principio se está haciendo es la de trabajar en 

la esfera. Por eso se ha de hacer una corrección por curvatura, cuyo propósito es el de 

convertir la geometría de la lámina de Bouguer desde una lámina finita a una capa 

esférica de espesor igual al de la altura el punto de observación y cuyo radio medido 

desde la estación (longitud de arco) es de 166.7 km.  

 

La corrección Bullard B tiene en cuenta la curvatura de la Tierra y su radio de 6371 km. 

La primera vez que se utilizó esta corrección fue la que se presenta en las tablas 

presentadas por Swick (1942). Más recientemente LaFehr (1991) desarrolló una fórmula 

exacta para la corrección Bullard B (Fullea et al., 2008), que contenía varias funciones 

trigonométricas y términos logarítmicos, lo que ralentizaba considerablemente el 

proceso de computación. Es por eso que en esta tesis se ha preferido trabajar con la 

aproximación de Whitman (1991), que tiene una precisión de 310−  mGal para una 

lámina de espesor por encima de los 4 km. Esto representa una gran simplificación 

sobre la fórmula exacta y se puede interpretar físicamente en términos de la corrección 

por lámina de Bouguer simple BLAB Agg −∆=∆ − . De acuerdo con el autor (Whitman, 

1991), la corrección Bullard B (BB) se puede expresar en términos de la elevación del 

punto de cálculo como: 

 


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
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El primer término entre paréntesis de esta primera ecuación tiene en cuenta el 

incremento vertical de la atracción de la lámina curvada de Bouguer, es decir, la parte 

de la capa esférica por debajo de la lámina infinita; el segundo término se refiere al 

truncamiento de la lámina respecto a la lámina infinita de Bouguer, y el tercero expresa 

el incremento/decrecimiento de la curvatura de la Tierra con el 

decrecimiento/incremento del radio real ERT + . La relevancia cuantitativa de estos tres 

términos decrece de izquierda a derecha para un espesor de la lámina por encima de los 

4.5 km (Whitman, 1991). 

 

4.1.3.4. Corrección topográfica:  

Cuando se realiza la corrección  de Bouguer simple o por placa se asume que la 

topografía alrededor de la estación de medida es plana. Este hecho es claramente falso 

debido a la existencia de elevaciones y depresiones en el terreno que rodea la estación. 

De esta manera se tendrán zonas con excesos y defectos de masa con respecto a la 

lámina de Bouguer. La corrección topográfica calcula el efecto gravimétrico 

producido por la topografía existente alrededor de la estación y será por tanto más 

importante en aquellas estaciones que estén rodeadas de grandes elevaciones (Álvarez, 

2002), pero se ha comprobado que incluso para montañas de 3000 metros de altitud la 

corrección del terreno es sólo del orden de 50 mGal (Heiskanen y Vening Meinesz, 

1958). 

 

Siguiendo la figura (4.4) en A la masa sobrante +∆m , que atrae hacia arriba, es 

eliminada, produciendo en P un incremento de  la gravedad. En B la masa deficiente 

−∆m  es añadida, produciendo en P también un aumento de la gravedad (Heiskanen & 

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

cálculos, la corrección del terreno es siempre positiva. 
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Figura 4.4. Corrección topográfica (basado en Heiskanen y Moritz, 1985) 

 

Las correcciones del terreno juegan un papel importante en Geodesia, en el contexto de 

la teoría de Molodensky en la predicción de las componentes g∆ , Nn,,,ηξ  del 

potencial perturbador. Especialmente las componentes de la desviación de la vertical 

ηξ ,  , que son más sensibles a las cortas longitudes de onda del campo de gravedad, la 

corrección topográfica o la reducción topográfico-isostática de las anomalías de la 

gravedad han logrado grandes mejoras de precisión (Sideris, 1985), si bien existen 

algunas recientes teorías que defienden que la corrección del terreno no es necesaria a la 

hora de la determinación del Geoide (N) salvo para conseguir una homogeneización de 

las anomalías de la gravedad g∆  con mayor precisión eliminando errores sistemáticos y 

posteriormente poder interpolar datos gravimétricos a fin de conseguir una malla de 

datos equidistantes para futuros cálculos (Sjöberg, 2009b). 

 

En la resolución del Problema de Molodensky, la corrección de la topografía puede 

reemplazar el término 1g  (Moritz, 1980a), asumiendo que las anomalías de la gravedad 

son linealmente dependientes de la altura. La mejora computacional es notable, ya que 

los términos 1g  requieren de una combinación de alturas y anomalías de la gravedad. 

Este avance produce mejores resultados en el caso de que la cobertura de las anomalías 

de la gravedad no sea tan densa y homogénea como la de las alturas, para las que se 

puede acceder con cierta facilidad a un gran número de Modelos Digitales del Terreno. 
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En la resolución clásica del Problema de Contorno, el uso de la corrección del terreno 

de las anomalías de la gravedad ha conseguido aumentar la precisión en la desviación de 

la vertical de 2’’ hasta el orden del segundo de arco. La mejora en la precisión de las 

anomalías de la vertical y la ondulación del geoide también han mejorado, pero no de 

una manera tan notable. 

 

La corrección topográfica es, como en el caso que nos ocupa, de gran importancia en 

Geofísica. Se aplican, junto con las otras reducciones vistas, a reducir las anomalías de 

la gravedad antes de que se pueda hacer cualquier tipo de interpretación de las mismas. 

Además, determinando una función experimental que relacione la corrección del terreno 

o la anomalía de la gravedad con las alturas, se puede predecir para áreas de topografía 

similar la corrección topográfica o anomalías gravimétricas,  así como cambios de 

densidad en la corteza superior terrestre. 

 

La corrección clásica del terreno es normalmente un orden por debajo de magnitud 

respecto a la corrección lámina de Bouguer, pero si se aplicara solo la corrección de 

terreno produciría la llamada anomalía Faye, que depende de las variaciones en altura 

tanto como la anomalía aire libre. 

 

La corrección topográfica es un valor importante, muy dependiente de la topografía en 

las inmediaciones del punto de cálculo. Para cálculos precisos en áreas montañosas se 

precisa de modelos digitales de terreno de alta resolución. Debido a que esta corrección 

es siempre positiva, una resolución insuficiente daría correcciones topográficas 

sistemáticamente demasiado bajas (Forsberg y Tscherning, 1997). 

 

Los métodos convencionales normalmente evalúan la integral de la corrección del 

terreno utilizando un modelo digital basado en prismas rectangulares (o triangulares, en 

el sentido de tener su cara superior inclinada siguiendo una mejor aproximación del 

terreno). Tales técnicas producen muy buenos resultados (+ 1.5 mGal o mejores para 

prismas triangulares inclinados para una malla de 1 km de espaciado) aunque el tiempo 

de cálculo por parte de los ordenadores es considerable; para calcular la corrección de 

terreno para M puntos usando una malla de N puntos el tiempo utilizado es proporcional 

a MN, calculándolo punto a punto. Existen otros métodos consumidores de menos 

tiempo y recursos informáticos, como la Transformada de Fourier Rápida (FFT- Fast 
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Fourier Transform); este método requiere de tener los datos dispuestos en forma de 

malla regular y proporciona la corrección de terreno para todos los puntos y 

consiguiendo una precisión, en general, superior a los 1.5 mGal y es menos sensible a 

los errores inherentes de los datos. El tiempo de cálculo requerido por un ordenador es 

proporcional a NN log⋅ , siendo N el número de puntos que conforman la malla. Para 

nuestro estudio, y debido a la precisión que se requiere, se ha preferido trabajar con el 

método clásico basado en la atracción que ejercen para cada punto los prismas que 

aproximan al terreno. 

 

Tradicionalmente esta era una tarea penosa ya que implicaba numerosos cálculos y gran 

cantidad de tiempo. Sin embargo en la actualidad podemos realizar esta corrección de 

manera más rápida y sencilla gracias a las herramientas informáticas. Para ello es 

necesario contar con un Modelo Digital del Terreno (MDT) que se aproxime a la zona 

de estudio con la mayor precisión posible y por lo tanto refleje lo más fielmente posible 

la realidad de la altitud del terreno. 

 

Las superficies topográficas y batimétricas se dividen en una serie de prismas centrados 

en cada punto del MDT. La altura de cada prisma tiene una elevación E, tomada desde 

el nivel del mar al punto centro de malla, y con unas dimensiones de base iguales al 

paso de malla, tanto en dirección E-W como N-S. Para calcular la corrección 

topográfica se calculará la atracción vertical de cada prisma del MDT sobre el punto de 

cálculo. Para estos cálculos se asume una Tierra plana, lo que justifica la corrección por 

curvatura ya mencionada con anterioridad.  

 

La atracción de cada prisma se puede calcular utilizando el algoritmo de Nagy (1966) 

una vez descompuesta la topografía en prismas de base cuadrada  
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aunque teniendo en cuenta las singularidades que podemos encontrarnos al hacer el 

cálculo en aquellos lugares respecto del prisma donde la integral daría problemas, como 

por ejemplo en cada una de sus esquinas (Tsoulis, 2000). Para estos puntos la expresión 

anterior se vería modificada de la siguiente manera 
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Figura 4.5. Los puntos marcados representan las localizaciones donde la corrección 

del terreno puede presentar singularidades 

 

El uso de prismas rectangulares ortogonales (ortoedros) no reproduce exactamente la 

topografía real, y se pueden utilizar mejores aproximaciones analíticas tales como 

prismas con base superior inclinada (Fullea, 2007). Sin embargo, estas aproximaciones 

refinadas incrementan considerablemente el tiempo de computación sin una significante 

mejora en la precisión, y por lo tanto, no serán requeridas para nuestros cálculos. 

 

Figura 4.6. Representación mediante prismas de la topografía alrededor de la estación 

de gravimetría (basado en Sánchez, 2003) 
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Una vez que se han realizado todas las reducciones y correcciones anteriormente 

descritas estamos en condiciones de calcular el valor de la anomalía de Bouguer; esta 

anomalía, en la que se incluye la corrección topográfica se suele denominar anomalía de 

Bouguer completa o refinada y queda definida por la siguiente expresión 

 

( )TCBALQBC CCCCgg ++−+−=∆ γ0  

 

donde 

0g    es el valor de la gravedad medida sobre la STT 

Qγ    es el valor de la gravedad normal en el elipsoide de referencia 

ALC  es la corrección aire libre 

BC    es la corrección por lámina Bouguer 

CC    es la corrección por curvatura 

TC    es la corrección topográfica 

 

La reducción de Bouguer puede ser todavía más refinada por la consideración de 

anomalías de la densidad, anomalías en el gradiente al aire-libre de la gravedad (Jung, 

1961), o efecto indirecto en la anomalía de la gravedad o efecto indirecto secundario 

(Kuroishi, 1995) aunque no son tan relevantes como los tratados anteriormente para 

nuestros cálculos.  

 

Un tipo de anomalía de la densidad relacionada con el terreno es la compensación 

isostática. Las masas isostáticamente compensadas es un modelo idealizado para la 

litosfera terrestre que produce el equilibrio de los elementos corticales. Los modelos 

isostáticos sirven como una poderosa herramienta para obtener anomalías residuales 

suavizadas, pero obviamente la Tierra real no sigue ninguno de los modelos 

simplificados que veremos a continuación. La fuerza de la corteza terrestre y las fuerzas 

dinámicas pueden soportar a la topografía sin compensación isostática, como sucede en 

las islas (Forsberg y Tcherning, 1997), y las masas isostáticas pueden tener anomalías 

de densidad más profundas en el manto superior, como en las fosas oceánicas. Sin 

embargo, a pesar de que estos modelos son tan simples respecto a la realidad, las 

aplicaciones prácticas de los modelos isostáticos generan campos residuales altamente 

suavizados. La reducción Bouguer siempre debe ir asociada a algún tipo de reducción 
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isostática, ya que si no se hiciera aparecerían anomalías residuales de gran valor. Por 

eso las anomalías Bouguer son sistemáticamente negativas sobre los continentes y 

positivas en los océanos.      

4.2. ISOSTASIA 

 

La isostasia es el proceso mediante el cual la elevación de la superficie terrestre varía 

en respuesta a cambios de densidad en profundidad y/o cargas superficiales, con el fin 

de homogeneizar la presión de un área considerada (Dorman y Lewis, 1970). El término 

isostasia procede del griego “iso” y “stasis” que se puede traducir como “estado de 

equilibrio”, y describe la condición por la que la corteza terrestre y el manto se 

compensan, en ausencia de fuerzas perturbadoras. Este término fue introducido por 

primera vez en 1882 (Duton), aunque se tiene constancia de que algunas cuestiones 

concernientes al equilibrio de la corteza terrestre fueron estudiadas desde los tiempos 

del Renacimiento, como así lo demuestran escritos del ingeniero, artista y humanista 

Leonardo da Vinci (1452-1519), aunque sin embargo no fue hasta casi 200 años 

después, tras realizar los primeros intentos de determinar con precisión la forma de la 

Tierra, que fue posible determinar el estado de equilibrio de las montañas (Watts, 2001). 

 

Supongamos que se hacen unas mediciones de g sobre la STT, y se calculan sus 

anomalías Bouguer, datos básicos de esta tesis, como se verá más adelante. Con estos 

datos se podría llegar a conocer características del interior de la Tierra. Pero ocurre lo 

siguiente: a cortas longitudes de onda – 10 km o incluso menos – los resultados son los 

esperados; existe escasa correlación entre las anomalías Bouguer y la topografía, lo que 

demuestra que las anomalías Bouguer consiguieron su objetivo al eliminar la topografía. 

Es decir, la reducción Bouguer eliminaría las principales irregularidades del campo 

gravífico, de modo que las anomalías Bouguer serían pequeñas y fluctuarían 

aleatoriamente alrededor de cero. No obstante, de ahí en adelante justamente lo que 

sucede es lo contrario. 

 

En largas longitudes de onda de más de 100 km, las anomalías Bouguer se comportan 

inversamente a la topografía; de hecho, a estas longitudes de onda las anomalías aire-

libre muestran también escasa correlación con la topografía. 
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De hecho, las anomalías Bouguer en áreas montañosas son sistemáticamente negativas 

y pueden alcanzar valores, aumentando en magnitud, en media, 100 mGal/(km de 

altitud). 

 

Este resultado tiene su origen en los trabajos de Pierre Bouguer en su expedición a Perú 

durante los años 1737-1740 midiendo la gravedad con un péndulo a diferentes alturas en 

los Andes y la observación a estrellas. El mismo fenómeno fue observado en los 

levantamientos en la India a cargo de George Everest, entonces Topógrafo General de la 

India y encargado de cartografiar el país, durante los años 1840-59. Igual que John 

Henry Pratt (Pratt, 1855), en los años 1850 al estudiar el Himalaya, todo ellos  se 

percataron de las variaciones en la dirección de la gravedad, para lo que estudiaron el 

ángulo entre la línea de la plomada y el vector perpendicular a la STT mediante técnicas 

astrogeodésicas, observando que el ángulo no variaba en el mismo orden que se 

acercaban a las montañas – cuando lo que esperaban es que la línea de la plomada se 

fuera inclinando cada vez más hacia las montañas a medida que se acercaran al 

Himalaya –. De hecho, en una estación de esta zona se estimó un valor de 15.89’’ para 

la desviación de la vertical y tras observarla con medidas astrogeodésicas el valor 

resultante de solo 5’’, tres veces menos de lo esperado y por tanto que el rango de la 

atracción de la montaña era mucho menor de lo que debería. 
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Figura. 4.7. Desviaciones de la línea de la plomada dirección N-S en caras opuestas de 

una montaña intersecan en un punto D en vez de en el centro de la Tierra  

 (basado en Lowrie, 1997) 

 

Estos resultados, por supuesto, no significan que la topografía no afecte a la gravedad 

sino que hay material muy denso por debajo de la topografía –de hecho, de los 

resultados obtenidos por Bouguer cerca de Quito se estimó que la densidad media de la 

Tierra era 4.5 veces la densidad de la corteza-, con un efecto gravitacional que tiende a 

compensar los efectos de la topografía para largas longitudes de onda, o lo que es lo 

mismo, que haya algún tipo de deficiencia de masas bajo las montañas lo que supondría 

que las masas topográficas están compensadas de alguna manera.  

 

Ésta teoría de la isostasia, hasta finales del S XIX, era solo una conjetura que no se 

podía probar mediante observaciones geológicas y cuya demostración vino de manos de 

la geodesia. En 1889 J. F. Hayford estudió el efecto del terreno local en la 

determinación del geoide y el hecho de corregir las posiciones astronómicas por el 

efecto gravitacional de la topografía local, lo que le supuso una enorme carga de trabajo 

al tener que calcular el efecto de la topografía por encima y por debajo del nivel del mar 

en un radio de algunos cientos de kilómetros del punto de observación. Esta corrección 

del terreno mejoró sustancialmente los resultados en sus trabajos geodésicos, sin 
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embargo se percató de que los ajustes podían haber sido considerablemente mejores si  

hubiera asumido que la topografía estaba de alguna manera compensada 

isostáticamente, aunque sin decantarse por ninguna de las teorías existentes hasta el 

momento.  

 

Para tal compensación se desarrollaron dos teorías casi al mismo tiempo por Airy, 

astrónomo Real y director del observatorio de Greenwich, en 1855 y Pratt, Licenciado 

en Matemáticas en Cambridge y archidiácono de la iglesia anglicana de Calcuta, en 

1859. Sus hipótesis tienen en común la compensación del exceso de masa de las 

montañas por encima del nivel del mar con una región menos densa (raíz) por debajo 

del nivel del mar, pero difieren en la manera de adquisición de tal compensación.  

 

En el modelo de Airy, cuando la compensación isostática está completa, la deficiencia 

de masas de la raíz es igual al exceso de carga en la superficie. A una cierta profundidad 

de compensación la presión ejercida por toda la columna vertical cortical situada por 

encima es entonces igual. La presión es entonces hidrostática, como si el interior 

actuara igual que un fluido. Por tanto, la compensación isostática es equivalente a 

aplicar el principio de Arquímedes en la superposición de capas de la Tierra. 

 

El modelo de Pratt asume, como Airy,  que las masas en cada columna son iguales, pero 

a una profundidad de compensación constante; así lo que debe diferir para cada 

columna es la densidad en vez de la expansión o contracción de la base de las columnas. 

 

Los primeros mapas isostáticos tienen su origen en la geodesia debido al interés por 

intentar verificar la existencia del principio de la isostasia y las leyes y detalles que 

regulaban tal proceso. Actualmente los estudios en esa línea de investigación siguen su 

curso intentando verificar el mecanismo de compensación isostática más adecuado para 

una zona determinada.  

 

A continuación se destacan estos y otros modelos que intentan explicar el 

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

Se basa en la idea de que las montañas tienen raíces y que la corteza es más ligera que 

el manto. Airy propuso el modelo y Heiskanen, entre 1924 y 1938 le dio una 

formulación precisa para fines geodésicos y lo aplicó extensivamente. 

 

El argumento de Airy se basa en la conjetura de que la corteza terrestre reposa sobre una 

capa fluida de mayor densidad, a la que se refirió como “lava” (Watts, 2001), 

comparando el estado de la corteza sobre la lava a bloques de madera de distinto tamaño 

flotando sobre el agua. 

 

Las montañas tienen un exceso de masa sobre el geoide, que es compensado por una 

corteza que se hunde a más profundidad dentro del manto, por lo que el total de las 

masas en una columna vertical es igual tanto si la columna está bajo una montaña como 

si no. El resultado es que el efecto gravitacional desde la raíz casi cancelará el efecto de 

la montaña con la anomalía Bouguer.  

 

 

Figura 4.8. Modelo Airy-Heiskanen 

 

Cuanto más altas son las montañas, más hundidas están. Así pues, bajo las montañas 

existen raíces y antirraíces bajo los océanos. 
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Para conocer el espesor de la corteza  si designamos por h la altitud de la topografía y 

por t el espesor de la correspondiente raíz, entonces la condición de equilibrio flotante 

es 

 

Cht ρρ ⋅=∆⋅ ,   

con =∆ρ  diferencia de densidades manto-corteza cm ρρ −=  

 

de modo que 

ht c

ρ
ρ
∆

=  

El espesor normal de la corteza terrestre se designa por =0T 30-35 km. Entonces, bajo 

las montañas el espesor de la corteza es 

 

thTT ++= 0  

Actuando, de manera similar, para los océanos (Heiskanen y Moritz, 1985). 

 

Si la teoría isostática es válida entonces debería haber una pequeña correlación entre la 

anomalía Bouguer y la topografía. La raíz y la montaña tienen masas opuestas, pero no 

son en realidad láminas infinitas, por lo que los efectos gravitacionales dependen de lo 

lejos que se encuentren. Así las contribuciones no deberían cancelarse exactamente. El 

geoide se utiliza como sistema de referencia para las alturas dadas en los Modelos 

Digitales Terrestres y se puede aproximar por una esfera de radio R = 6378137.0 

metros. El error de tal aproximación  es pequeño, casi el 1% del efecto total (Novak y 

Grafarend, 2005)  

 

La discontinuidad del Moho es una superficie apropiada para la base de la raíz de Airy 

debido a que se trata de una discontinuidad de primer orden con respecto a las 

velocidades sísmicas y por tanto, debe representar una superficie con un fuerte contraste 

de densidad. Sin embargo cabe remarcar que ningún modelo isostático simple de los 

que se estudian aquí es capaz de dar por si solo una geometría exacta del Moho para un 

área continental.  
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Figura 4.9. Profundidad del Moho en la Península Ibérica obtenido a partir de la 

compensación isostática local de la topografía suponiendo un modelo de tipo Airy 

(Álvarez et al., 2002) 

 

La estructura del Moho basada en el modelo isostático de Airy-Heiskanen parece así, en 

muchos casos, deficiente. Los estudios desarrollados en la placa Tibetana, por ejemplo, 

demuestran que este método falla al mostrar un plegamiento bajo cordilleras y 

depresiones en la zona oriental en dirección NS, en vez de la compresión en dirección 

EW que en realidad se observa (Shin et al., 2009). Este problema se resuelve aplicando 

a la metodología un filtro de rigidez flexural y un concepto isostático regional en vez de 

local.  

4.2.2. Modelo de Pratt-Hayford 

En este modelo se considera un nivel de compensación a una cierta profundidad H, por 

encima del cual todas las masas deben ser iguales. El modelo fue ideado por Pratt un par 

de años después de que Airy expusiera su teoría y modelizado matemáticamente por 

Hayford (1917) para fines geodésicos.  

 

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

compensación va variando en función de la profundidad para llegar al equilibrio de 
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masas. En este modelo hay que calcular el exceso o déficit de densidad en la base de la 

corteza (suponiendo que se extiende a una profundidad constante) para cada zona no 

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

 

 

Figura 4.10. Modelo Pratt-Hayford 

Siendo h  la altitud de la topografía, H el espesor de la corteza en ausencia de 

topografía, cρ densidad normal de la corteza, hρ densidad de la columna con topografía, 

entonces para que se cumpla la condición de igual masa en distintas columnas 

chhc hH

H
hHH ρρρρ ⋅









+
=⇒⋅+=⋅ )(  

Para la profundidad de compensación se adoptan valores de alrededor de H = 100 km, 

aunque Hayford en sus primeros trabajos midió la profundidad de compensación desde 

la superficie de la Tierra en vez de desde el nivel del mar (Hayford, 1917). 

 

De nuevo, este modelo predice una escasa correlación entre la anomalía Bouguer y la 

topografía (Wahr, 1996) debido a la aproximación de la columna como una lámina 

infinita de igual masa que la columna. Y cada columna tiene la misma masa 

independientemente del valor de h, por lo que no hay variación espacial en anomalía 

aire-libre. 
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4.2.3. Modelo de Vening Meinesz 

Más conocido como modelo de isostasia regional o flexión litosférica, este modelo fue 

propuesto en la década de 1950 a partir de estudios que Vening Meinesz realiza en el 

Himalaya que mostraban una raíz cortical menor de lo que predecía la teoría de Airy. 

Según este modelo, la litosfera actúa como una placa elástica y su rigidez inherente 

distribuye las cargas topográficas sobre una región, en lugar de hacerlo por columnas. 

Cuando un sólido elástico se somete a un esfuerzo de compresión, según una cierta 

dirección, aparecen fracturas de esfuerzo cortante simétricas con la dirección citada, 

formando con ella un ángulo que teóricamente debe de ser de 45º, mas si en vez de ser 

perfectamente elástico el material tiene una cierta plasticidad, entonces el ángulo entre 

la tensión principal de compresión y las fracturas debidas a los esfuerzos constantes 

principales aumenta, y puede llegar a ser de unos 55º, dependiendo del mayor o menor 

grado de plasticidad (Reig, 1958). Ahora bien, según el geofísico holandés F. A. Vening 

Meinesz, la corteza, a partir de poca profundidad relativa, se comporta como un material 

sólido con cierta plasticidad, lo que unido a las consideraciones que acabamos de 

exponer hacen esperar que un sistema conjugado de fallas, debido al esfuerzo cortante 

por la acción de una fuerza principal de compresión, deben formar con ésta un ángulo 

aproximadamente de 55º y ser simétricas respecto de la dirección principal, con lo que 

el ángulo entre las fracturas será del orden de 110º con ligeras variaciones, según el 

grado de plasticidad de la corteza. Este razonamiento dio origen a la teoría isostática 

que actualmente lleva su nombre. 
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Figura 4.11. Repartición de tensiones y direcciones de esfuerzo cortante máximo en 

bloques, perfectamente elástico (derecha) y parcialmente elástico (izquierda).  

(Reig, 1958) 

 

En los años 1920 Vening Meinesz hizo extensivo el uso de determinaciones de la 

gravedad en el mar. Sus medidas se realizaron dentro de un submarino para evitar 

perturbaciones provocadas por el movimiento de las olas (Lowrie, 1997). Así estudió la 

relación entre la topografía y las anomalías de la gravedad sobre prominentes 

estructuras topográficas localizadas en el sureste de Asia, concluyendo que la 

compensación isostática no es totalmente local. En 1931 propuso su modelo regional 

isostático en el cual la carga topográfica curva a la corteza hacia abajo en un substrato 

fluido, al que llamó astenosfera, que es empujado hacia arriba. La flotabilidad del fluido 

desplazado lo fuerza hacia el exterior, dando soporte a la corteza incluso a distancias 

bastante alejadas de la depresión central. La curvatura de la corteza depende de las 

propiedades elásticas de la litosfera. 

Los dos sistemas anteriores están altamente idealizados al suponer que la compensación 

debe ser estrictamente local al suponer que la compensación tiene lugar por columnas 

verticales, lo que supone un grado de libertad de movimiento de las masas tal, que 

obviamente es irreal. 

 

El modelo de Vening Meinesz, más realista que el de Airy-Heiskanen y Pratt-Hayford, 

propone un comportamiento regional para el ajuste isostático de la litosfera 
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introduciendo el concepto del parámetro l o grado de regionalidad –la distancia a la 

cual la flexión es cero-. En este modelo la litosfera responde de manera flexural para 

soportar las cargas topográficas. Por su sentido físico, la hipótesis de Vening Meinesz es 

análoga a la de Airy: la corteza terrestre de densidad constante y de espesor variable se 

halla en estado de equilibrio hidrostático con respecto al sustrato. 

 

 

Figura 4.12. Modelo de Vening Meinesz 

 

l viene definido por  

β905.2=l  

 

donde β corresponde a la rigidez del manto, que a su vez viene dada en función de las 

densidades del manto y la corteza (Watts, 2001). 

Este grado de regionalidad l tiene un rango de dimensión de (en unidades del S.I.) entre 

10 y 60 km. 

 

Suponiendo una estructura interna (densidad) de corteza para una determinada región y 

conocido el relieve superficial de la misma se puede estimar la profundidad del Moho T. 

 

Al introducirse la compensación regional en vez de local, si la topografía se divide en 

columnas de sección infinitesimal, se considera compensada por una masa igual a la 
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compensación local de ese elemento, pero que se extiende de manera horizontal  de 

acuerdo a la curvatura de torsión de Vening Meinesz (1931). 

 

 

Figura 4.13. Curvatura de torsión de la corteza terrestre debido a cargas topográficas 

(Abd-Elmotaal, 2004) 

 

El máximo desplazamiento vertical f bajo una masa puntual viene dado por la fórmula 

(Vening Meinesz, 1940) 

 

28

1

l
f

⋅∆⋅
=

ρ
     (4.1) 

 

donde  

01 ρρρ −=∆  diferencia entre la densidad del manto y la de la corteza 

  4

ρ∆⋅
=

g

D
l  es el llamado grado de regionalidad 

   g es la gravedad y D la rigidez cilíndrica de la corteza 

 

El desplazamiento vertical z viene expresado en función de la distancia r al origen de 

carga O mediante las siguientes fórmulas polinómicas: 
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donde la ⋅= 2914  es el radio de curvatura de torsión al nivel de compensación y ic  son 

los coeficientes que vienen dados en la siguiente tabla: 

 

coeficiente valor 

c1 -0.009251 

c2 0.099217 

c3 -0.349694 

c4 0.403362 

c5 0.003204 

c6 -0.097476 

c7 0.596638 

 

Tabla 4.1. Coeficientes polinomiales de la curvatura de torsión 

 

La masa del punto de carga Pm  debido a la columna vertical de topografía de densidad 

0ρ , altura h y sección de área infinitesimal dS se puede escribir como 

 

dShmp ⋅⋅= 0ρ     (4.2) 

 

Por lo que la torsión debida a esta columna topográfica será 

dSrfhmz p ⋅⋅⋅=⋅ )(0ρ     (4.3) 

La torsión t total provocada por toda la topografía regional puede venir dada por la 

expresión 
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∫∫∫∫ ==
SS

p dSrfyxhzmyxt )()','(),( 0ρ     (4.4) 

 

Ya que la altitud h no está disponible como una función continua para todos los puntos 

de la Tierra, pero si en forma de malla como un Modelo Digital del Terreno, la integral  

(4.4) se transforma en un sumatorio extendido sobre toda la superficie terrestre (Abd-

Elmotaal, 1999a). Así se puede calcular finalmente, el llamado Modelo Digital del 

Moho (MDM), en el cual la profundidad del Moho T viene dada por 

 

tTT += 0      (4.5) 

 

Con 0T  el espesor normal de la corteza, también conocido como el Moho normal, el 

cual se obtiene por métodos sísmicos en la mayoría de los casos para la zona de estudio 

en cuestión. 

 

4.2. RELACIÓN MOHO-GEOIDE 

 

En las campañas geodésicas se llevan a cabo medidas directas, tales como, 

determinación de distancias o de ángulos. Estas medidas están referidas al horizonte 

local, cuya dirección perpendicular es la línea de la plomada, es decir, la dirección del 

vector aceleración de la gravedad, en el punto en el que se ubica el instrumento. Es 

obvio entonces, que magnitudes físicas, como la masa y el campo de gravedad, juegan 

un papel importante en la Geodesia, ya que, cuando colocamos un instrumento sobre el 

terreno no lo referimos a la dirección normal al elipsoide de referencia, sino a la línea de 

la plomada (Corchete 2009). 

  

En este sentido, el importante papel que juega el campo de gravedad terrestre, queda 

todavía más claro, si tenemos en cuenta que cuando, por ejemplo, en Topografía se 

representa la altura de un punto de la superficie de la Tierra, no son las alturas referidas 

al elipsoide de referencia las que tienen sentido, sino las alturas referidas al geoide 

(alturas ortométricas H). Así, el conocimiento de las alturas de los puntos de la 

superficie terrestre, determina el relieve que se debe representar en los mapas 

topográficos. En consecuencia, la altura ortométrica H de los puntos de la superficie 
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terrestre es una de las coordenadas que determinan la figura de la Tierra, junto con las 

coordenadas geodésicas latitud y longitud, siendo esta altura H una cantidad que 

requiere el conocimiento del campo de gravedad terrestre para su determinación.  

 

Además, el valor preciso de las diferencias de alturas en los distintos puntos de la 

superficie terrestre, es absolutamente necesario para proyectar y construir diferentes 

instalaciones, así como, para la realización de cálculos en los cuales hay que tomar en 

cuenta la posición de los puntos en el espacio. Por ejemplo, cuando se desea diseñar 

correctamente grandes canales para la distribución de agua, o para la retirada de aguas 

residuales, es necesario saber dónde es mayor o menor el potencial de la gravedad 

terrestre pues el agua circula en el sentido de los potenciales gravitatorios crecientes. 

Para ello, es necesario determinar con precisión las alturas respecto al geoide. 

 

La determinación gravimétrica del geoide ha dado siempre excelentes resultados a la 

hora de caracterizar las ondulaciones del geoide terrestre, permitiendo con ello, obtener 

alturas ortométricas con gran precisión. El cálculo gravimétrico de una altura del geoide 

muy precisa, para una región dada, tiene una gran utilidad práctica directa e inmediata 

para un grupo importante de la comunidad científica y técnica. Algunos ejemplos de 

ello son:  

 

Topografía. Disponer de un modelo de geoide supone poder realizar topografía de 

obras con GPS, cosa que hasta ahora ha estado limitada a control planimétrico. Con 

GPS el control geométrico se abarata pues el número de operarios mínimos necesarios 

se reduce considerablemente.  

 

Caracterización agronómica y medioambiental. La posibilidad de determinar la 

altitud sobre el nivel del mar de forma rápida y eficaz, permite añadir la altitud como 

variable de estudio en los SIG (Sistemas de Información Geográfica), para su inclusión 

en los posteriores análisis con las demás variables geográficas.  

 

Control hidrográfico, aforo de cuencas, corrientes marinas. Estos temas se ven 

especialmente beneficiados, ya el agua circula en el sentido de los potenciales 

gravitatorios crecientes y el sentido de los potenciales gravitatorios (altimetría obtenida 

por nivelación clásica) puede deducirse con el modelo de geoide y la altura elipsoidal. 
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Como se ve, la determinación del Geoide tiene múltiples e importantes finalidades, lo 

que argumenta toda la teoría del potencial desarrollada a su alrededor. El poder aplicar 

toda la fundamentación teórica, basada en la Matemática y la Física, para la 

determinación gravimétrica del Geoide es un paso muy importante, ya que otras ramas 

de la ciencia, como la Geología en su estudio de la estructura interna de la Tierra o la 

dinámica cortical se ven beneficiadas. Más aún, existe una retroalimentación de las 

distintas disciplinas, pues las soluciones geodésicas se basan en ciertos casos de 

suposiciones sobre la estructura interna de la Tierra (como la densidad por debajo de los 

puntos de observación y sus alrededores). 

 

 

Figura 4.14. Interrelación entre diferentes disciplinas (Núñez, 2006) 

 

En este sentido, uno de los objetivos de esta tesis, que es la determinación del Moho a 

partir de datos gravimétricos aplicando una teoría isostática de manera inversa, se ve 

íntimamente ligado a la Geodesia, ya que se basa en la teoría del potencial desarrollado 

inicialmente como herramienta teórica para la determinación del Geoide.  

 

La discontinuidad de Mohorovičić, en este sentido, tiene la ventaja sobre el Geoide de 

ser un ente físico, localizable bajo la superficie terrestre, y con unas cualidades físicas y 

Tierra: 
- Corrientes marinas 
- Dinámica cortical 
- Distribución de 

masas 
- Capas de hielo  

Oceanografía 

Geomorfología 

Variaciones del 
nivel del mar 

Geodesia 

Geodinámica 

Geofísica 
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estructurales bien definidas por las capas que lo determinan (corteza y manto). Así ha 

sido posible determinarlo desde distintos puntos de vista (sismología, comparación de 

altitudes sobre el terreno, gravimetría), lo que consigue una comparativa de resultados 

desde distintas disciplinas. Además, a posteriori, cada rama de estudio se ve mejorada 

por la adquisición de nuevos observables o resultados que resultaban deficientes por su 

propia base teórica y operacional.  
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5. METODOLOGÍAS ALTERNATIVAS PARA LA 

DETERMINACIÓN DE LA PROFUNDIDAD DE LA 

CORTEZA TERRESTRE 

5.1. PERFORACIÓN FÍSICA DE LA CORTEZA  

La exploración del interior de la Tierra ha sido una constante a lo largo de la historia, y 

no siempre con objetivos meramente científicos, sino en busca de materiales y recursos 

imposibles de encontrar en la superficie, pero nadie ha estado lo suficientemente 

profundo como para atravesar la corteza y llegar al manto, ni se han podido construir 

pozos tan profundos, debido a la dificultad que conlleva excavar a tal profundidad en 

condiciones extremas de presión y temperatura. Existen algunas y escasas zonas en las 

que material del manto ha salido a la superficie debido a fuerzas tectónicas. En estas 

zonas aparecen aquellas rocas que se encontraban  a la profundidad de nuestra zona de 

estudio. 

 

Figura 5.1. Ofiolita del Ordovícico en el parque nacional de Gros Morne, 

Newfoundland EEUU. Roca del manto expulsada a la superficie  

Los pozos corticales más profundos tienen un origen natural, como en las zonas de 

subducción, donde la corteza sufre más depresiones. La fosa de las Marianas es la más 

profunda fosa marina conocida y el lugar más profundo de la corteza terrestre. Se 
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localiza en el fondo del Pacífico noroccidental, al sureste de las islas Marianas, cerca de 

Guam. Mediante la técnica de ecolocación, se midió una profundidad de 11012 m. 

Hace más de mil años en Sichuan, China, se consiguió perforar la Tierra hasta los 1000 

metros de profundidad en busca de agua salada y gas natural. Al quemar el gas, el agua 

se evaporaba y la sal concentrada era almacenada para su posterior venta en las regiones 

más distantes a la costa.  

Los actuales pozos petrolíferos tienen unas profundidades de entre 3 y 5 km, siendo el 

más profundo de 6000 metros.  

Estas perforaciones se encuentran frecuentemente con fracturas inesperadas y fisuras y 

tobas impregnadas de agua en el interior de la corteza, sin contar con el peligro de que 

las rocas por encima del pozo se rompan y desprendan a medida que se perfora. 

Durante los últimos años de la década de 1950 y los primeros de los 60 la National 

Science Fundation de los Estados Unidos de América se propuso perforar un pozo a 

través del suelo oceánico para alcanzar el manto. Sin embargo esta operación, a la que 

se denominó Proyecto Mohole (Bascom, 1961), nunca recibió el suficiente presupuesto 

para llevar a cabo su finalidad, cancelándose definitivamente en 1967. 

La primera fase se ejecutó en primavera de 1961. Con un buque de perforación, el 

CUSS I, como base. Se perforaron cinco pozos cerca de la isla de Guadalupe, en 

Méjico, el más profundo a 183 m por debajo del suelo oceánico, situado a 3500 m bajo 

el nivel del mar. Esta primera fase demostró que tanto la tecnología como el personal al 

cargo eran suficientes para alcanzar el manto terrestre, pero el perforador se partió y los 

altos costos de reparación hicieron que los accionistas dejaran de financiarlo. 

La Unión Soviética llevó a cabo esfuerzos simultáneos por el Instituto de Kola, que 

alcanzó una profundidad de 12260 metros a lo largo de 15 años, el mayor pozo artificial 

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

El proyecto Kola Superdeep Borehole comenzó la perforación el 24 de Mayo de 1970, 

penetrando aproximadamente un tercio del camino hacia la corteza continental báltica, 

presumiblemente situada a unos 35 kilómetros de la superficie terrestre.  
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Uno de los más interesantes descubrimientos que se consiguieron fue que el cambio de 

velocidades sísmicas no se encontró en aquella discontinuidad entre el granito y el 

basalto, sino en la base de la capa de rocas metamórficas que se extiende entre los 5 y 

10 km por debajo de la superficie. La roca había sido fracturada y saturada por el efecto 

del agua, lo que fue un sorprendente hallazgo. Otro inesperado hallazgo fue la gran 

cantidad de hidrógeno en forma de gas que se encontró a tales profundidades 

(MacDonald, 1988). 

Pero el record del pozo más profundo lo ostenta actualmente el petrolífero ERD 

(Extended Reach Drilling) que se encuentra en Al Shaheen, Qatar, con una profundidad 

de 12289 metros y realizado en solo 36 días, aunque con fines únicamente comerciales. 

Alcanzar el Moho supone un importante objetivo científico. Otro estudio considera 

hacer descender una cápsula fabricada con acero de tungsteno calentada mediante 

procesos radiactivos hasta atravesar la corteza terrestre (Ozhovan et al. 2005). El 

proyecto japonés Chikyu Hakken  (descubrimiento de la Tierra) tiene el mismo 

objetivo. El barco base de perforación se construyó bajo los auspicios del Integrated 

Ocean Drilling Program (IODP), y tiene como objetivo alcanzar los siete kilómetros de 

profundidad bajo el suelo oceánico. La perforación tiene lugar a unos 50 km de la costa 

este de Japón, una de las zonas de mayor actividad sísmica del mundo.  

5.2. SISMOLOGÍA 

La profundidad del Moho es un parámetro importante a la hora de caracterizar la 

estructura de la corteza y a menudo viene asociada a la evolución tectónica de la región. 

Su variación lateral tiene una enorme influencia en la propagación de las ondas sísmicas 

a través de la corteza y nos proporciona un control sobre los temblores producidos por 

terremotos a ciertos rangos de distancias. 

La técnica que se verá se basa en la velocidad de propagación de las ondas sísmicas. A 

través de este método se obtienen datos como las densidades y materiales que 

componen la Tierra, o como en nuestro caso nos interesa, las profundidades a las que se 

producen las variaciones de densidad. 
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Cuando tiene lugar un movimiento sísmico en el interior de la Tierra, éste genera una 

serie de ondas que se propagan en todas las direcciones, con una velocidad distinta 

según el tipo de onda. La velocidad va a depender del tipo de material que atraviese y de 

su densidad. 

Los sismogramas analizan las ondas profundas u ondas de cuerpo, que son las que se 

utilizan para el estudio de las capas más interiores de la Tierra. Este grupo está 

compuesto por las P (compresionales) y las S (de cizalla). 

Las Ondas P son longitudinales, primarias o de empuje. Estas ondas son las primeras 

en alcanzar la superficie. Viajan desde el lugar del evento sísmico a través de las rocas y 

consisten en un tren de compresiones y dilataciones del material. Cuando las ondas P 

alcanzan la superficie, parte de la misma se transmite a la atmósfera como ondas 

sonoras, las que pueden ser percibidas por animales o personas. 

 

Figura 5.2. Propagación de la onda P  

La velocidad de estas ondas se define por (Bott, 1982) 

ρ
µ3/4+= k

VP  

donde k = módulo de compresividad; µ = la rigidez; ρ = densidad del medio atravesado. 

De esta expresión se deduce que la velocidad de las ondas aumenta con la rigidez y 

disminuye con la densidad. 

Las Ondas S son transversales, secundarias o de sacudida. Se transmiten por vibración 

transversal lo que implica un tiempo de propagación mayor y por tanto llegan más tarde 

a la superficie, con posterioridad a las P. Dadas sus características, este tipo de onda no 
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puede propagarse en medios líquidos (como los océanos o el núcleo externo de la 

Tierra) aunque en nuestro caso esto es irrelevante. 

 

Figura 5.3. Propagación de la onda S  

La velocidad de estas ondas viene determinada por la ecuación 

ρ
µ=SV  

donde µ = la rigidez del medio atravesado; ρ = densidad del medio atravesado. 

Como muestran las ecuaciones anteriores, las ondas P siempre viajan más rápido que 

las S. Estas ondas son detectadas mediante sismógrafos que responden a 

desplazamientos de la tierra o velocidades según el diseño. Los instrumentos de corto 

período (aproximadamente un período de 1 segundo) se usan para detectar ondas de 

cuerpo –las que interesan en nuestro caso- mientras que los instrumentos de largo 

período (de 15 segundos o más) se usan para ondas de superficie (ondas Love y ondas 

Rayleigh). Las ondas elásticas emanan de un terremoto originado en un punto singular 

de la Tierra, aunque en realidad la fuente se extiende sobre una distancia de entre 10 y 

100 km. Este punto se conoce como foco o hipocentro (su proyección vertical en la 

superficie terrestre es lo que se conoce como epicentro). 

Para estimar la distribución del Moho se utilizan las diferencias de tiempos de llegada 

de las ondas P y S de terremotos regionales generados de manera artificial por una 

explosión controlada. Una o varias líneas de geófonos –que se conoce con el nombre de 

tendido sísmico o línea de refracción- dispuestos a distintas distancias del foco que, en 

general, abarcan distancias de 200-300 km recogen su señal, y toman el momento en 
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que la primera onda los alcanzan; así se obtiene la velocidad de transmisión. Este 

método lleva el nombre de sísmica de refracción.  

Existe una dirección de onda que al alcanzar el estrato inferior con un determinado 

ángulo de incidencia, su refracción se dirige por encima del estrato inferior 

paralelamente a la frontera entre terrenos. Esta onda, con su nueva dirección, continúa 

emitiendo energía hacia la superficie con un ángulo de refracción simétrico al de 

incidencia anterior, por lo que los geófonos pueden llegar a detectarla. 

Si la velocidad sísmica del terreno inferior tiene un valor mayor que la del terreno 

superficial, el tiempo necesario para que la onda refractada alcance un punto de la 

superficie puede llegar a ser menor que el requerido por la onda directa que viaja 

superficialmente, aún cuando la longitud del camino sea mayor. Los geófonos cercanos 

al impulso reciben en primer lugar la onda directa, pero a los que se encuentran a una 

cierta distancia les alcanza antes la onda refractada.  

Generalmente se define la fase Pn (velocidad media de 8.26 km/s) como la primera 

llegada en un sismograma cuando el terremoto regional está localizado a una distancia 

mínima de 150 km. Entre 150 y 300 km los rayos sísmicos viajan por la región más 

superficial del manto superior, dependiendo de la estructura de la corteza. Sin embargo, 

en distancias de 15º las trayectorias de los rayos Pn se espera que alcancen una región 

más profunda (Serrano et al., 2007). El tiempo de separación entre Pn y S se puede usar 

para estimar el espesor de la corteza, dadas las velocidades medias de las ondas (Zhu y 

Kanamori, 2000): 

2
2

2
2

11
p

V
p

V

t
T

PS

Ps

−−−
=  

Donde p = parámetro del rayo de la onda incidente; Pst  = tiempo de viaje diferencial de 

la onda S respecto a la onda P 
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Figura 5.4. Arriba: Trayectorias de los rayos sísmicos para 46611 tiempos de viaje de la 

onda Pn en la Península Ibérica. Solo es dibujada la porción del rayo que atraviesa la 

región inferior del manto litosférico. Cada trayectoria muestra la línea recta entre el foco 

del sismo y la estación que recoge su señal. Abajo: Estaciones sísmicas utilizadas 

(Serrano et. al, 2007) 

 

Uno de los mayores problemas para la medición de la magnitud de un terremoto es la 

dificultad inicial para coordinar los registros obtenidos por sismógrafos ubicados en 

diferentes puntos, de modo que no es inusual que las informaciones preliminares sean 

discordantes ya que están  basadas en informes que registran amplitudes de diferente de 

onda. Además, la densificación de sismógrafos a lo largo de una zona de estudio suele 

ser limitada, habiendo que hacer interpolación de valores para aquellas zonas con 

ausencia de datos, lo que limita los estudios a áreas relativamente pequeñas; así, estos 

modelos carecen de rigor en aquellas zonas donde la onda sísmica es difícil o imposible 
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de observar, aunque en su defensa hay que decir que la calidad de los datos proporciona 

altas precisiones. 

 

5.3. MÉTODO ITERATIVO DE PARKER-OLDENBURG 

Este método permite determinar la profundidad del Moho a partir de datos 

gravimétricos dispuestos en forma de malla. Este procedimiento tiene como fundamento 

la relación entre la transformada de Fourier de la anomalía de la gravedad y la suma de 

las transformadas de Fourier de la topografía de la zona de estudio que causa dicha 

anomalía, a partir de un Modelo Digital del Terreno (Hsieh et al., 2010). Al contrario de 

lo que ocurre con el método sísmico, la anomalía de la gravedad se puede calcular 

fácilmente y tiene la ventaja de que se dispone de información para cualquier lugar de la 

superficie terrestre, a partir de datos terrestres y satelitales, como los proporcionados por 

las misiones CHAMP (CHAllenging Minisatellite Payload - lanzado en el 2000), 

GRACE (Gravity Recovery And Climate Experiment - lanzado en el 2002) y GOCE 

(Gravity filed and steady-sate Ocean Circulation Explore - lanzado el 17 de Marzo del 

2009). 

 

Se basa en la inversión de datos geofísicos mediante el uso de la transformada de 

Fourier inversa unidimensional, pero se puede aplicar de forma inmediata al caso de una 

transformada de Fourier bidimensional, por lo que es válido para obtener la geometría 

de la superficie que genera una anomalía geofísica concreta representada por un mapa. 

A partir de la profundidad media o normal del Moho 0T  y el contraste de densidades 

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

de la malla mediante un proceso iterativo. 

 

A partir de la ecuación descrita por Parker (1973) y usando la transformada de Fourier 

para las anomalías de la gravedad, se tiene 
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donde )( gF ∆ es la transformada de Fourier de g∆ ; G es la constante gravitacional; ρ∆  

es el contraste de densidad; k es el número de onda ( λπ /2=k , λ  es la longitud de 

onda); T(x) es la profundidad del Moho; 0T  es el Moho normal. 

 

reordenando la ecuación anterior 
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El primer término de la ecuación se calcula haciendo 0)( =xT  y la primera 

aproximación de )(xT a partir de su transformada inversa de Fourier. El valor )(xT  se 

calcula mediante iteraciones de la ecuación (5.3.2) con el método iterativo de Oldenburg 

(1974) que permite obtener la topografía de la interfase que genera una anomalía 

determinada a partir de la ecuación anterior, hasta llegar a un número máximo de 

iteraciones o bien hasta alcanzar un criterio de convergencia, aunque el método de 

Parker-Oldenburg es inestable a altas frecuencias. Una vez obtenida una topografía para 

la interfase, es conveniente calcular la anomalía producida por ella para comprobar que 

se ajusta bien a la anomalía observada utilizada como dato de entrada en el proceso 

iterativo. Debido a la inherente falta de unicidad de la solución y la falta de secciones 

geológicas verticales, perfiles sísmicos y estudios tomográficos, se suele considerar la 

simple suposición de un contraste de densidad y un Moho normal constantes, 

normalmente 0.6  g/cm3 y 30 km respectivamente. 

 

5.4. UN MÉTODO DE INVERSIÓN GEOFÍSICA DE DATOS 

GRAVIMÉTRICOS 

 

La inversión geofísica de datos gravimétricos (anomalías de la gravedad) se puede 

utilizar para determinar la profundidad del Moho, al igual que para hacer estudios sobre 

la estructura de la corteza. Este problema inverso es un problema mal condicionado, en 

el sentido de que su solución no es única. Sin embargo, esta falta de unicidad se puede 

solventar si se hacen algunas restricciones y razonables suposiciones sobre la 

distribución de la densidad en la corteza y el manto (Corchete et al., 2010). Estas 
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hipótesis pueden venir dadas o reforzadas gracias al conocimiento geológico de la zona 

de estudio, al igual que por todos los datos geofísicos y sismológicos previos que se 

tengan de la zona. 

 

Antes de la inversión es necesario eliminar los efectos gravimétricos a ras de tierra y de 

estructuras muy profundas, para obtener el campo de la anomalía de gravedad profundo 

que está asociado a estructuras a gran profundidad y la distancia al Moho. Estos efectos 

se eliminarán mediante un proceso de filtrado del campo anómalo de la gravedad y por 

eliminación de las anomalías correspondientes a estructuras muy profundas. 

 

Las anomalías de la gravedad se pueden obtener de algún modelo gravimétrico de los 

existentes a nivel mundial, como el EGM2008. 

 

En el proceso de inversión, aparece primero el problema directo gravimétrico (también 

llamado modelado hacia adelante), el cual consiste en el cálculo de la atracción 

gravitatoria generada por algún tipo de distribución de masa anómala, mediante 

integración. Esta integral se calcula sobre el volumen de la masa anómala, considerando 

el punto de observación situado en la superficie terrestre (asumiendo ésta como plana). 

La anomalía de la gravedad (la componente vertical de la atracción gravitatoria) está 

relacionada con el contraste de densidad por 

 

dV
r

z
Gg

V
∫ ∆=∆

3
ρ     (5.4.1) 

 

Donde 01 ρρρ −=∆  diferencia de densidad entre el manto y la corteza 

 G es la constante gravitacional de Newton 123111067.6 −−−⋅ kgsm  

 z es la profundidad de la masa anómala 

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

 

Esta integral se puede resolver fácilmente mediante computación numérica, si se asume 

que el volumen de la masa anómala, V, se puede dividir en prismas rectangulares 

(ortoedros) jV  , con  ρ∆  constante para cada prisma. Así la anterior integral se puede 

reemplazar por una suma de integrales para cada ortoedro 
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Donde ig∆  es la anomalía de la gravedad en el punto de observación, i varía desde 1 a n 

puntos de observación, y j varía desde 1 a m prismas. La atracción de cada prisma se 

puede calcular por la fórmula de Nagy (1966), (Nagy et al., 2000). 
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Figura 5.6. Atracción de un ortoedro sobre un punto de observación situado en la 

superficie de la zona de estudio 

 

El problema inverso gravimétrico se define como el cálculo de la distribución de 

densidades a partir del campo anómalo gravitacional desde un punto observado. Esto es, 

formalmente, la inversión de la relación (5.4.2) considerando como dato las anomalías 

gravimétricas (Corchete et al., 2010). Si se asume que ρ∆  es constante y conocido para 

cada prisma (a partir de observaciones geológicas o estudios geofísicos previos), el 

problema consiste en la determinación del volumen y forma de tales masas anómalas, es 

decir, el cálculo del tamaño para cada prisma jV .  

 

Sea jx  la altura de cada prisma,  los datos jy  son ig∆ , anomalías Bouguer observadas. 
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No existe una relación lineal entre los datos y las incógnitas, por lo que se linealiza 

(5.4.2) haciendo un desarrollo en serie de Taylor, a partir de un modelo 0jx  inicial 
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Obviando los términos de orden 2 y superiores 
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El problema consiste en la inversión de (5.4.3.), o expresado matricialmente 

 

     xBy ∆=∆      (5.4.5) 

  

para obtener jx∆  desconocidos y posteriormente jx  a partir de la relación 

 

    jjj xxx ∆+= 0  ),....,2,.1( mj =    (5.4.6) 

 

La matriz inversa de B, CB =−1 , se puede obtener por el método de inversión 

generalizado (Dimri, 1992). La matriz inversa así obtenida se llama matriz inversa por 

mínimos cuadrados amortiguada 
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tt BIBBC 1)( −+= α     (5.4.7) 

 

Donde α  es el parámetro de amortiguación, e I  la matriz identidad. 

Los elementos de C son los valores jx∆  directamente relacionados con la profundidad 

del Moho. 
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6. TEORÍA PARA LA DETERMINACIÓN DEL MOHO. 

PROBLEMA ISOSTÁTICO INVERSO DE VENING 

MEINESZ 

6.1. INTRODUCCIÓN 

 

Una vez vistos ciertos conceptos básicos geodesia y algunas técnicas alternativas para la 

determinación de la profundidad del Moho, es momento de tratar con detenimiento la 

base de esta tesis, enunciada por primera vez por Helmut Moritz (1990) basado en la 

suposición de una compensación isostática total en la zona de trabajo y utilizando como 

herramienta de desarrollo la teoría del potencial, base de la geodesia física y que se ha 

tratado con detalle en capítulos anteriores. El objetivo de  dicha exposición es llegar a 

determinar la profundidad de la discontinuidad de Mohorovičić a partir únicamente de 

valores de la gravedad en la superficie de la Tierra. 

 

6.2. COMPENSACIÓN ISOSTÁTICA 

 

La evidencia geofísica y geodésica muestra que aproximadamente al 90% la Tierra está 

isostáticamente compensada, y bajo esa premisa vamos a suponer que la compensación 

fuera completa en nuestra zona de estudio. 

 

Las anomalías isostáticas de la gravedad están definidas por  

 

CBI Agg +∆=∆  

 

Donde Bg∆  es la anomalía de Bouguer refinada (anomalías de Bouguer simple 

combinada con la corrección topográfica) y CA−  es la atracción de la compensación, o 

atracción de las masas compensadas (no confundir con la atracción del terreno para el 

cálculo de las anomalías Bouguer) que es realmente negativa, de modo que su 

eliminación es equivalente al término CA+ . 
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Si el modelo isostático de Vening Meinesz (o cualquier otro) fuera rigurosamente cierto, 

entonces la reducción isostática cumpliría perfectamente su objetivo de regularización 

completa de la corteza terrestre, que resultaría equilibrada y homogénea (Heiskanen y 

Moritz, 1985). Entonces, con una apropiada elección del modelo de referencia para el 

cálculo de γ , las anomalías isostáticas serían cero. 

 

0=∆ Ig  

 

La compensación isostática real que se da en la Naturaleza no puede, evidentemente, 

conformar completamente tal modelo. Por consiguiente, se tendrán anomalías 

isostáticas no nulas, aunque serán pequeñas, suavizadas, y más o menos aleatoriamente 

positivas o negativas. 

 

Si se asume, entonces que las anomalías isostáticas se anulan, obtenemos que  

 

BC gA ∆−=  

 

Es decir, asumimos que la atracción de las masas compensadas no es más que la 

anomalía de Bouguer con el signo cambiado, y el cuerpo que produce CA  es la capa 

cuya densidad viene dada por la constante ρ∆ , o contraste de densidad, encontrándose 

justo debajo del geoide en su aproximación esférica, y la capa justo encima del Moho. 

El problema, entonces, es determinar la capa más baja de esta superficie a partir de CA . 

 

El procedimiento que se propone para la determinación del Moho tiene algunas 

simplificaciones con el objeto de hacer un tratamiento matemáticamente bien definido. 

La primera simplificación es de tipo geodésico: las anomalías de la gravedad son 

reducidas al nivel del mar, para homogeneizar todos los datos tal y como se hace en 

gran número de problemas en geodesia. El trabajar con datos de g∆ o Ig∆  referidos 

directamente a la superficie terrestre, donde realmente se realizan las observaciones, 

hace que el tratamiento sea mucho más complicado debido a la naturaleza de la 

superficie, mientras que la diferencia en la precisión obtenida es muy pequeña 

(Heiskanen y Moritz, 1985). 
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Las otras simplificaciones a tener en cuenta son de naturaleza geofísica: la 

compensación isostática de Vening Meinesz con ρ∆  constante es un modelo altamente 

idealizado, y la asunción de una compensación isostática completa no refleja fielmente 

la realidad, como así lo indican los resultados de Granser (1988). Por otro lado, sin 

embargo, es sorprendente lo bien que responden estos modelos a los valores reales 

(Moritz, 1980a), y las discrepancias entre nuestro modelo así definido y resultados 

sísmicos o de otra naturaleza nos pueden permitir obtener conclusiones tanto geofísicas 

como geológicas. 

 

6.3. DESARROLLO DE LA FORMULACIÓN  

 

Este desarrollo se basa en los escritos de Moritz (1990), añadiendo aquellos pasos entre 

fórmulas que quedaron omitidos, explicando con más detalle las expresiones obtenidas 

o variando las mismas con aportaciones posteriores de otros autores o notaciones 

propias del autor de esta tesis. 

 

Lo primero que se hará será calcular el valor de CA  de las masas compensadas 

contenidas en una capa esférica irregular delimitada por la esfera de radio 0TRr −= , 

que representa el “Moho normal” (correspondiente a un espesor normal 0T  de la 

corteza) y el Moho real, asumiendo un contraste de densidad ρ∆  constante. R 

representa el radio de la Tierra en su aproximación esférica. 

 

El correspondiente potencial de las masas compensadas en un punto P del geoide se 

puede expresar (Heiskanen y Moritz, 1985) como 
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C drdr
l

GPV    (6.1) 

 

donde G representa la Constante de Gravitación Universal, r representa el radio vector, 

σd  el elemento de ángulo sólido y σ  la esfera unitaria. 
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Figura 6.1. Problema isostático de  Vening Meinesz. (Moritz, 1990) 

 

De la figura 6.1. tenemos que la distancia lineal l del punto P al elemento de volumen 

σd  viene dada por 

 

ψcos2222 ⋅−+= RrrRl  

 

Donde ψ  es la distancia esférica entre el punto de cálculo P y el elemento de volumen 

σd . 

 

La atracción de las masas compensadas es 
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Considerando, de manera eventual, R como variable.  
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Teniendo en cuenta que los límites de integración cumplen que  
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Podemos representar los límites de integración de CA  como 
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    (6.2.a)  

 

y )(PAC , atracción para un punto de la superficie terrestre P, como una variante de la 

formulación de Sjöberg (2009): 

 

    )()()( 10 PAPAPA CCC −=     (6.2.b)  

 

Donde: 
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(Las últimas expresiones no se utilizarán de momento, ya que trabajaremos con una 

aproximación de éstas, pero si las tendremos en cuenta en puntos posteriores). 

 

La última integral 1cA es una constante global en la esfera Rr = que representa la 

atracción de la superficie de densidad constante encerrada en dos esferas concéntricas 

de radio 0TRr −=  y Rr = . Dejando de lado esta constante, la ecuación de CA  queda  
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Siguiendo a Moritz (Moritz, 1990, pag. 734), en esta expresión pueden despreciarse con 

buena aproximación los efectos de la curvatura de la tierra pudiendo reemplazarse la 

esfera por un plano. En el plano XY, la distancia l entre dos puntos de coordenadas 

( )zyx ,, , ( )',',' zyx  viene dada por  
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Donde claramente por cálculo directo se ve que se cumple  
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Análogamente podemos, para nuestro caso particular en la esfera, hacer las siguientes 

aproximaciones 
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con lo que reescribimos (6.3) como 
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Aplicando el Teorema Fundamental del Cálculo Integral 
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a (6.4) obtenemos 
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donde 0l  y 1l  vienen representados en la figura 6.1 

6.3.1. Solución en términos de armónicos esféricos 

Teniendo en cuenta la expresión del desarrollo del inverso de la distancia en Polinomios 

de Legende (Heiskanen y Moritz, 1985), para :'rr >  
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Para nuestros casos particulares, 1l  se podría expresar entonces como: 
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y 0l , actuando de manera análoga 
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A partir de ahora, y como ya se hizo en (6.4) tomaremos Rr = . 

 

Restando las ecuaciones (6.7) y (6.8) 
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Podemos escribir (6.5) como  
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Expandimos la función )(nH como serie de armónicos esféricos: 
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Donde ahora el grado viene denotado por n’. Por la propiedad de ortogonalidad de los 

armónicos esféricos, los términos nn ≠'  son eliminados, quedándonos solo con aquellos  

términos donde nn =' . 

 

Sea ),( λθf  una función arbitraria sobre la superficie de la esfera, puede desarrollarse 

en serie de armónicos esféricos  (Heiskanen y Moritz, 1985) 
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donde ψ  es la distancia esférica entre los puntos de coordenadas ),( λθ  y )','( λθ  que 

cumple  

)'cos('sinsin'coscoscos λλθθθθψ −+=  

 

 

Figura 6.3. Distancia esférica 

 

reordenando (6.11) 
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Así, sustituyendo en (6.10) 
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Por otro lado, vamos a expresar )(nH como 
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Desarrollamos el primer elemento del sumatorio: 
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Teniendo en cuenta que  
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 −1 en (6.9) convergerá, y )(nH se puede expresar, obviando 

los términos posteriores a tercer orden, 
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Así (6.13) asume la forma 
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ya que 

 

 
2

)1(

2

+=






 nnn
 ;  

6

)2)(1(

3

++=






 nnnn
;  

 

y no hay término 0=n , pues para este valor 0=CA . 

 

La fórmula (6.15) será nuestra base, cuyo significado es el siguiente: 

Sea la profundidad del Moho T buscada y la dividimos por el radio de la Tierra R para 

obtener 

 

),(1 λθτ f=         (6.16) 

 

Elevamos esta función al cuadrado, cubo, etc. 

 

[ ] ),(),( 2
22 λθλθττ f==                   (6.17.a) 

[ ] ),(),( 3
33 λθλθττ f==                   (6.17.b) 

                  . 

 . 

 . 

Todas en función de ),( λθ . nτ  es el n-ésimo armónico de Laplace de la función (6.16), 

( )n
2τ  es el armónico de Laplace de (6.17.a), ( )n

3τ  el de (6.17.b), etc.  

 

Extendamos CA  como serie de armónicos de Laplace 
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Esta expresión comienza en 1=n : no deben existir términos constantes, para lo que se 

obliga que no haya término 0=n . Así no se debe eliminar ninguna constante global. 
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Este proceso elimina la integral constante global en la esfera de la expresión (6.2.a), lo 

que justifica esta transición.   

 

De las expresiones (6.15) y (6.18) obtenemos 
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que relaciona el valor ),(λθCA  conocido (suponiendo, como estamos haciendo desde el 

principio que las masas están compensadas) con la profundidad del Moho ),( λθT

desconocida. 

 

La ecuación se puede resolver de forma iterativa, despejando ),( λθτ n  de (6.19) 
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Que será la base para determinar la profundidad del Moho. 

 

Como primera aproximación, obviamos los términos 2τ , 3τ , …, obteniendo 
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Este valor aproximado se puede aplicar para calcular las funciones 2τ , 3τ , …. Estas 

funciones se expanden como series armónicas de Laplace que se usarán en la parte 

derecha de (6.21) para calcular una mejor aproximación de ),( λθτ  introduciendo estos 
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valores, de nuevo, en la misma ecuación. Este procedimiento se puede repetir cuantas 

veces sea necesario, teniendo en cuenta que la solución es convergente. 

 

El problema de esta función es que su convergencia es muy lenta, así que la 

transformaremos a una estructura integral. 
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Para ello estudiaremos cada uno de los términos de manera independiente. 

 

6.3.2. Solución en términos de fórmulas integrales 

6.3.2.1. Primer término I 

 Reescribimos (6.18) como 

 

   ),(
4

),(
1

λθ
ρπ

λθ a
RG

A
a C

n
n ≡

∆
=∑

∞

=

    (6.24) 

 

El primer sumando de (6.23), entonces, lo podemos expresar como 
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El segundo sumando de esta última expresión se puede escribir como una fórmula 

integral de armónicos esféricos ya usada con anterioridad: 
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se le denominará “Función Moho”. 

 

Por trigonometría, tal y como Moritz (1980a, p. 182) expone, y análogamente a (6.6) 
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Obtenemos 
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o, siguiendo la lógica de Moritz (1980a, pp. 185-186), 
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En esta fórmula podemos considerar 1=q ( 1<q  ha servido solo como factor auxiliar 

de convergencia) para obtener 
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Con lo que (6.26) se puede reescribir como  
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que muestra un gran parecido con la función de Stokes 
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Así, llegamos a que el primer término lo podemos escribir como 
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6.3.2.2. Segundo término II  

Consideremos ahora el segundo término de la suma de (6.23) 
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que es equivalente a escribir (aquí se puede empezar el sumatorio desde cero, ya que el 

primer término no aporta nada) 
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Si en la ecuación (1-102) de Heiskanen y Moritz (1985) 
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(con V una función armónica cualquiera definida sobre la superficie de una esfera, 
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Rl = , ),( λθnY  armónicos esféricos de superficie) 

se sustituye 2τ=V , el segundo término de (6.30) la ecuación queda de la forma 
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A este último término se le llama operador 1L , y que usaremos en el siguiente punto. 

Esta ecuación está formulada enteramente en términos de cantidades referidas a la 

superficie esférica solamente. 

Así la ecuación (6.30) queda definida como 
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6.3.2.3. Tercer término III  

Finalmente, vamos a considerar el último término de (6.23) 
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Desarrollamos el producto: 
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Este término tiene un valor muy pequeño, y para nuestros cálculos podemos entonces 

quedarnos sólo con el término de mayor orden y hacer la siguiente aproximación 
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La multiplicación del espectro por n corresponde a la integral (negativa) del operador 

1L  de (6.31). La multiplicación del espectro por 2n  , entonces, corresponde a aplicar el 

operador 1L  dos veces. Por lo tanto si definimos el operador 2L  como 

 

2
12 2

1
LL =  

 

queda  

 

)(
3

1 3
2 τLIII −=

 

 

que (por Moritz, 1980a, ecuaciones 45-36, 45-35 y 45-34) con  la colatitud φθ −= 90  y 

1=R , en coordinadas esféricas 
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O en un sistema xy en el plano tangencial 
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Donde aparece el operador Laplaciano en la esfera y en el plano respectivamente. Para 

verlo claro, recordar que para un potencial V de un cuerpo sólido, el Laplaciano V∆  

viene dado por  
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y efectuando las derivaciones, resulta 
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que es la ecuación de Laplace en coordenadas esféricas. 

El potencial se puede separar en dos funciones que dependen solo de las variables 

especificadas, y así separar sus variables 

 

),()(),,( λθλθ YrfrV =  

 

con esta sustitución en la ecuación de Laplace y dividiendo por fY se obtiene 
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Donde las primas indican derivación con respecto al argumento r. En esta última 

expresión se ve claramente la analogía con (6.34). 

 

Para finalizar, insertando los resultados de (6.28), (6.32), (6.34) en (6.23) se obtiene 
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  (6.36) 

 

 

Ésta es nuestra ecuación básica, la cual relaciona τ  (relación entre el radio de la Tierra 

esférica y la profundidad del Moho) con la atracción de compensación CA , a su vez 

directamente relacionada con la Anomalía Bouguer Bg∆ . La solución de la ecuación es 

un valor adimensional. 
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Finalmente, la profundidad de la discontinuidad de la capa de Mohorovičić total 

viene dada por  

 

     RTT ⋅+= τ0      (6.37) 

 

Donde 0T  es el espesor normal de la corteza, también conocido como profundidad 

normal del Moho, y R el radio de la esfera terrestre. 

 

6.4. CONVERGENCIA Y UNICIDAD DE LA SOLUCIÓN 

 
La determinación de la profundidad de la discontinuidad de Mohorovičić expuesta 

anteriormente se basará en la determinación de los distintos sumandos de la ecuación 

(6.36), de manera directa o insertando los valores obtenidos en el lado derecho de la 

ecuación para obtener mejores resultados por un proceso iterativo que se puede repetir 

tantas veces se desee. Este proceso se explicará con detalle más adelante. 

 

El comportamiento de la convergencia de la solución es muy similar al de las series de 

Molodensky (Moritz, 1980a); aunque esta serie puede no converger en un sentido 

matemático estricto, es prácticamente convergente en el sentido de que los primeros 

términos consiguen una aproximación de la solución lo suficientemente aceptable 

siempre y cuando los datos estén convenientemente suavizados. Este problema 

complejo está exhaustivamente tratado en ‘Advanced Physical Geodesy’ (Moritz, 

1980a) apartado 47, páginas 401 y siguientes. 

 

El método expuesto define así la profundidad del Moho T como un valor que se calcula 

de forma aditiva o, geométricamente hablando, como un valor que sufre una variación 

vertical. Esta variación se puede determinar por otros métodos, como ya se ha visto, a 

partir de observaciones sísmicas, por ejemplo. En cualquier caso, los mejores resultados 

se obtendrán al combinar datos sísmicos y gravimétricos. 
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Teniendo en cuenta que la expresión )(cos
1 ψnP
r

 es una función armónica en el exterior 

de la esfera S, se puede aplicar el mismo concepto a 21
r

lR
⋅








∂
∂

, integrando de (6.3). Si 

suponemos que esa ecuación tuviera dos soluciones 1τ  y 2τ , y aplicando la primera 

identidad de Green (Heiskanen y Moritz, 1985), se llegaría a la conclusión de que 

21 ττ =  (Sjöberg, 2009a), con lo que se demuestra que la ecuación integral (6.3) tiene 

una única solución para τ . Lo que significa que dados valores para el Moho normal To y 

el contraste de densidad ρ∆ , el problema inverso de Vening Meinesz tiene una única 

solución T.  

 

Pero hay que tener en cuenta que éste es un problema “mal formulado o mal 

condicionado”. Este tipo de problemas se dan cuando no se cumple una (o ambas a la 

vez) de las condiciones de unicidad y estabilidad, como es nuestro caso, ya que la 

solución es única, pero mal condicionada. 

 

6.5. DEFINICIÓN DE T0, PROFUNDIDAD NORMAL DEL MOHO 

 
En este apartado se definirá el Moho normal To  desde un punto de vista matemático, 

pero dándole un significado físico (Sjöberg, 2009a). Si se asume que la anomalía de la 

gravedad Bouguer Bg∆  tiene como valor medio global cero, esto es, que no tiene grado 

cero en su desarrollo en armónicos esféricos; de la suposición básica de compensación 

isostática  

 

CBI Agg +∆=∆  

 

y las ecuaciones (6.2), (6.2.a), (6.2.b), (6.2.c), tendremos que  
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Donde la notación RrAA == )(
~

. Como el segundo término de la ecuación se puede 

simplificar, análogamente a como se hizo en (6.9), como  
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(6.38) la podemos reescribir como  
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Con la consiguiente solución para To 
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Que haciendo una aproximación de primer orden e igualándola con la profundidad del 

Moho medio (no confundir con el Moho normal) 
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Para la determinación práctica de To se pueden tomar los valores de la profundidad del 

Moho determinados a partir de datos sismológicos, aunque los mejores resultados se 

obtendrán al hacer una combinación de datos sísmicos, gravimétricos o datos obtenidos 

de cualquier otro método que nos sea facilitado. 

 

El significado físico de la solución para To aparece si reordenamos la ecuación (6.40) 

como 
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Lo que implica que To debería elegirse bajo la ley de conservación de masas 

compensadas. Esto es, que la masa entre el Moho normal con radio constante To y la 

superficie de la Tierra S (aproximada por una esfera de radio R) es igual a la masa entre 

el Moho real y S. 

 

La ecuación (6.43) se puede escribir de forma alternativa como  
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Cuyo significado es que el Moho normal situado a profundidad To viene definido de 

manera que las anomalías de masas provocadas por el Moho real por encima y por 

debajo de esta superficie son iguales. 
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7. APLICACIÓN PRÁCTICA. DETERMINACIÓN DEL 

MOHO EN LA PENÍNSULA IBÉRICA 

 

7.1. ASPECTOS COMPUTACIONALES 

 

Como vimos en el capítulo anterior, la ecuación que relaciona la profundidad del Moho 

con la atracción de compensación CA  de una compensación isostática regional y por 

tanto la anomalía Bouguer y que será la que se utilizará en este estudio era (6.36) 
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  (7.1)  

 

En este apartado se discutirán los aspectos computacionales que se requieren para 

calcular la profundidad del Moho a partir de ésta, que podemos escribir como suma de 5 

términos (Abd-Elmotaal, 1999b, 2000): 

 

    54321),( τττττλθτ ++++=       (7.2) 

 

donde iτ  indica el i-ésimo término de τ  de la ecuación (6.36). Así que se estudiará 

como se obtiene cada uno de estos términos, ya sea de manera directa (como ocurre con 

los dos primeros términos) o mediante un método iterativo (términos tercero, cuarto y 

quinto). 

 

La fórmula (7.1) es adimensional; ),( λθa  está relacionada con la atracción CA  por 

(6.24), y la función )(ψM  definida en (6.27). 
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7.1.1. Cálculo de los términos τi 

7.1.1.1. Primer término τ1  

Partiendo de la anomalía Bouguer Bg∆  para cada punto de la superficie terrestre 

calculamos directamente la Atracción de las masas compensadas como sigue 

 

BC gA ∆−=  

 

con lo que estamos en condiciones de calcular directamente 

  

RG

A
a C

ρπ
λθ

∆
=

4
),(  

 

Como primera aproximación para ),( λθτ  eliminamos de (7.1) los términos )1( >iiτ  

obteniendo 

  

    ),(2),( 1 λθτλθτ a==     (7.3) 

 

Así obtenemos el valor de ),(1 λθτ  para todos los puntos de la superficie terrestre y una 

primera aproximación de τ  . 

7.1.1.2. Segundo término τ2  

 

El término τ2 viene dado por  

 

    σψλθτ
σ
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Donde )(ψM  es la función Moho y ),( λθa  se ha calculado en el apartado anterior 
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ψ  es la distancia esférica que puede calcularse a partir de la siguiente fórmula (Strang 

van Hees, 1990) 

 

  ( ) ( ) 'coscos'
2

1
sin'

2

1
sin

2
sin 222 φφλλφφψ −+−=






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y ),( λθa  se ha calculado en el apartado anterior. 

 

La función )(ψM  tiene una gran semejanza con la función de Stokes )(ψS , ver (6.27) 

y (6.27.a), pero el comportamiento es sutilmente diferente. Mientras que )(ψS  toma 

valores comprendidos entre ( )+∞− ,π  en su dominio de definición [ ]π,0  y además de 

una manera oscilatoria, como bien se conoce en Geodesia Física, la función )(ψM

cumple que para el mismo dominio de definición la función tiende a infinito para 

distancias esféricas próximas a cero y toma valores muy próximos a cero en el resto de 

casos; y lo hace incluso para valores de ψ  relativamente pequeños, como se muestra en 

la figura 

 

 

Figura 7.1. Comparativa entre las funciones )(ψS  y )(ψM  

 

por lo que a la hora del cálculo se podría prescindir de )(ψM  para puntos lo 

suficientemente alejados del punto para el que se quiere conocer ),(2 λθτ , es decir, se 
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podría truncar a los pocos grados para ψ  , y no se requerirían más datos gravimétricos 

que los distantes a menos de 15º respecto a la zona de estudio. No solo eso, sino que 

desde un punto de vista práctico para la integración (7.4) se puede concluir que los datos 

alrededor de cada punto de cálculo basta con que estén a menos de 4º de distancia, y no 

serían necesarios datos más alejados, sin miedo a cometer una merma en la calidad de la 

solución debido a este truncamiento (Bagherbandi y Sjöberg, 2011).  

 

De todas maneras, se puede descomponer 2τ  como suma de dos sub-términos, L2τ  y 

G2τ   

 

     GL 222 τττ +=      (7.6) 

 

Donde L2τ  sería la contribución de las anomalías Bouguer en la zona de estudio y G2τ  

las anomalías Bouguer para toda la Tierra exceptuando la zona de estudio. Las 

anomalías Bouguer Bg∆  vienen dadas en bloques  con un paso de malla constante φ∆  y 

λ∆ . Obviamente, por la enorme cantidad de datos gravimétricos que se tiene de toda la 

superficie terrestre, para G2τ  se trabajaría con una distribución de puntos donde el 

equiespaciado de éstos sería mayor que para L2τ . 

 

La integral se reduciría a un sumatorio de todos los valores )()','( ψλθ Ma  multiplicado 

por el diferencial de área para los puntos de cálculo, utilizando la misma formulación 

para L2τ  y G2τ . 

 

Para realizar este cálculo es mejor calcular la profundidad del Moho en el centro de los 

bloques que forman la malla de puntos-dato. Esto provoca una singularidad cuando 

0=ψ . El efecto de este bloque central (al que llamaremos i2τ ) se ha de calcular de 

manera aparte (Abd-Elmotaal, 2000). Para valores pequeños de ψ  podemos tomar 

)(ψM  como 
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Con esta pequeña distancia ψ  se puede aproximar la esfera a un plano, usando 

coordenadas polares (distancia,acimut) ),( αs= , donde 

 

   ( )2sin2sin ψψψ RRRs ≈≈≈     (7.8) 

 

con lo que el elemento de área viene dado por  

 

    ασ sdsddR =2       (7.9) 

 

y )(ψM  se aproxima por 
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y la contribución del bloque central i2τ  vendrá dada por 
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Desarrollando la integral respecto a s y α  
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Donde 0s  es el radio del círculo central, y podemos aproximar ese círculo por un 

cuadrado de dimensiones λφ ∆×∆  y de igual área, con  
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y así  
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π

φλφλθτ cos
),(2

∆∆= ai     (7.14) 

 

7.1.1.3. Tercer término τ3  

Por (7.1) y (7.2) tenemos que  

 

     2
3 2

1ττ −=      (7.15) 

 

Por lo tanto, una vez obtenidos ),(1 λθτ  y ),(2 λθτ  para todos los puntos de la zona de 

cálculo podemos hacer una primera aproximación a ),( λθτ  

 

    ),(),(),( 21 λθτλθτλθτ +=     (7.16) 

 

y a continuación obtener un valor para ),(3 λθτ  aplicando (7.15). 

El valor de 2τ  así obtenido puede utilizarse en la parte derecha de la ecuación derivada 

de (7.1) para obtener valores de la profundidad del Moho mejoradas 
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)()','(),(2),( τσψλθλθλθτ

σ

−+= ∫∫ dMaa  

 

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

valores se estabilicen.  

 

La misma lógica iterativa es la que se seguirá con los términos cuarto y quinto 

siguientes. 

7.1.1.4. Cuarto término τ4  

Como para los términos anteriores, obtenemos que  
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Este término tiene las mismas características que el término 1G  del problema de 

Molodensky (Heiskanen y Moritz, 1985), que es extremadamente inestable y necesita 

un tratamiento especial para su cálculo. τ4 es un término local respecto a su estructura, 

lo que significa que la integral (el sumatorio) no necesita abarcar un área 

extremadamente grande alrededor del punto de cálculo y se puede limitar a solamente 

los puntos de la zona de estudio, lo que supone un cálculo regional. Para corregir la 

inestabilidad de dicho término, se requiere tener el valor τ, calculado anteriormente, 

suavizado antes de realizar la integral, de manera que se pueda asegurar la convergencia 

de la solución, pero este suavizado sólo se debe tener en cuenta a la hora de calcular este 

término, y para el resto de los procesos iterativos ( 3τ  y 5τ ) se trabajará con los valores 

de τ  sin haber hecho este tratamiento de los datos, es decir, con datos brutos no 

suavizados.  

 

Formalmente, esto quiere decir que 4τ  se calculará siguiendo la fórmula 
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donde τ~  denota el valor de τ  suavizado. 

 

Como ocurría con el término 2τ  existirá una singularidad cuando Pττ ~~ =  y 0=ψ . El 

efecto de este bloque central i4τ  usando (7.8) y (7.9) viene dado por 
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Expandiendo 2~τ  como una serie de Taylor en el punto de cálculo P de la forma 
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( ) ...~~2~
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Las coordenadas rectangulares x e y vienen definidas por  

αcossx = ,  αsinsy =  

y los subíndices de 2~τ  denotan las derivadas parciales, es decir 
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Así la serie de Taylor de 2~τ en el punto de cálculo P viene dada por 
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Insertando (7.21) en (7.19), integrando respecto a α  y teniendo en cuenta que  

 

∫ ∫ ∫ ===
π π π

ααααααα
2

0

2

0

2

0

0cossincossin ddd , ∫ ∫ ==
π π

παααα
2

0

2

0

22 cossin dd  

 

Obtenemos  

 

    ( )∫
=

+−=
0

0

22
4

~~
8

s

s

yyxxi ds
R τττ     (7.22) 

 

de lo que, inmediatamente al integrar, se llega a 

 

( )220
4

~~
8 yyxxi

Rs τττ +−=      (7.23) 

 

donde 0s  se definió en (7.13).  
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Como se comentó en el punto anterior, una vez obtenido el valor 4τ , se implementará al 

lado derecho de la ecuación derivada de (6.36) para una aproximación de τ  de manera 

iterativa. 

7.1.1.5. Quinto término τ5  

Este término viene dado por  

 










∂
∂+

∂
∂+

∂
∂= θ

θ
τ

λ
τ

θθ
τλθτ cot

sin

1

6

1
),(

3

2

32

22

32

5   (7.24) 

 

Que se puede escribir en coordenadas geodésicas λϕ ,  como 

   

 








∂
∂+

∂
∂+

∂
∂= ϕ

ϕ
τ

λ
τ

ϕϕ
τλθτ tan

cos

1

6

1
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3

2

32

22

32

5   (7.24) 

 

O utilizando otra expresión, 

 









++= ϕττ

ϕ
τλθτ ϕλλϕϕ tan

cos

1

6

1
),( 33

2
3

5   (7.24) 

 

De nuevo, una vez obtenido el valor 5τ , se implementará al lado derecho de la ecuación 

derivada de (6.36) para una mayor aproximación de τ . 

 

Con esto quedan estudiados los términos iτ  desde su punto de vista computacional. 

 



98 
 

7.1.2. Diagrama de flujo de trabajo en el cálculo de τ 
 

Vista con detenimiento la formulación necesaria para el cálculo de la profundidad del 

Moho y teniendo en cuenta, como ya se ha comentado que hay términos que se calculan 

de modo directo y otros de manera iterativa, pasamos a mostrar un organigrama en el 

que se muestra la lógica computacional de cada término: 

 

 

 

Figura 7.2. Flujo de trabajo para la determinación del Moho 
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7.2. ADQUISICIÓN Y HOMOGENEIZACIÓN DE DATOS 

GRAVIMÉTRICOS 

 

Para el cálculo de la profundidad del Moho en la Península Ibérica es necesario tener un 

conjunto completo de anomalías gravimétricas Bouguer refinadas de gran precisión 

para definir el campo gravitatorio. Para ello se ha reciclado aquella información 

derivada de la obtención del geoide IGG2005 (Corchete et al, 2005). 

 

Los datos terrestres y marinos que se han utilizado fueron proporcionados por diversos 

estamentos: el National Geophysical Data Center (NGDC), el Bureau Gravimetrique 

International (BGI) y el United States Geological Survey (USGS), lo que asegura unos 

datos óptimos, consistentes en 191063 puntos de anomalía aire-libre (87819 terrestres y 

123244 marinos) distribuidos en el área comprendida entre los 35º a 44º grados de 

latitud Norte y los -10º a 4º de longitud. La precisión de los mismos es del rango de 

entre 0.1 y 0.2 miligales.  

 

Estos datos han de ir acompañados de un Modelo Digital del Terreno (MDT) de alta 

resolución, en este caso el proporcionado por el Shuttle Radar Topography Mission 

(SRTM 90M), necesario para el cálculo de la corrección por lámina de Bouguer y 

corrección del terreno, explicados ya con detenimiento en el capítulo 5 de esta tesis. 

Para el presente estudio se utilizó una representación de la topografía de un paso de 

malla de 3’’×3’’ (90 m ×  90 m aproximadamente). Se consideró una densidad 

constante para las masas topográficas de 2.67 3/ cmg  y 1.03 3/ cmg  para las zonas 

marinas. Para evitar errores en la corrección del terreno en los bordes de la zona de 

cálculo, el MDT se extendió 0.75º (unos 83 km) en todas las direcciones fuera de éstos, 

proceso común en este tipo de cálculo.  

 

Las correcciones que se llevaron a cabo para calcular en cada punto la anomalía 

Bouguer refinada, ya expuestas en el capítulo 5, quedan resumidas en  

( )TBALQBC CCCgg +−+−=∆ γ0  

 

donde 
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0g    es el valor de la gravedad medida sobre la STT 

Qγ    es el valor de la gravedad normal en el elipsoide de referencia 

ALC  es la corrección aire libre 

BC  es la corrección por lámina Bouguer 

TC  es la corrección topográfica 

 

Nótese que la única que no aparece respecto a lo expuesto en el capítulo 5 es la 

corrección por curvatura (CC ), debido a la “moderada” extensión de nuestra zona de 

cálculo y la aproximación esférica en que se basa toda la formulación del problema 

isostático inverso de Vening Meinesz (cap. 6). Del mismo modo parecería lícito 

desestimar la corrección topográfica (TC ) y ahorrarse este esfuerzo extra debido al 

enorme cálculo que representa la integración necesaria para tal asunto. Sin embargo 

estudios recientes (Bagherbandi y Sjöberg, 2011) demuestran que esta componente 

afecta en la profundidad del Moho en casi 2 km de media, lo que es significativamente 

importante para este estudio como para desestimarlo. También se ha visto que la 

diferencia entre el máximo y el mínimo de la profundidad del Moho puede variar más 

de 2 km. La corrección de Bouguer simple aproxima todas las masas bajo el nivel del 

mar con una lámina homogénea de longitud infinita de igual espesor  a la altura del 

punto de cálculo por encima del nivel del mar. Esta corrección tiende a sobre-

compensar las mediciones realizadas cerca de un accidente topográfico. La corrección 

del terreno ajusta este exceso de compensación, y es por tanto, un paso esencial el 

reducir las medidas realizadas en lugares de moderado a extremo relieve.  

 

Una vez realizadas las pertinentes correcciones con las anomalías suavizadas y tras 

aplicar el método de interpolación de Kriging con variograma lineal, debido a que es el 

más aconsejable cuando se trabaja con datos distribuidos aleatoriamente, se obtiene una 

malla regular formada por 361 ×  561 = 202521 puntos, distribuidos entre los 35º y los 

44º de latitud y los -10º y 4º de longitud, con un paso de malla de 1.5’ ×1.5’ (unos 2.7 

km ×2.7 km). 
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Estos datos están a disposición de toda la comunidad científica, accesibles desde la 

siguiente dirección: http://airy.ual.es/www/bouguer_maps.htm, en donde se justifica su 

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

globales o regionales 

 

Conociendo el paso de malla, la dirección de crecimiento de las coordenadas de los 

puntos y las coordenadas origen y final, como es el caso, se pueden ordenar las 

magnitudes básicas necesarias para nuestros cálculos en forma de matriz M(361,561) 

donde para cada elemento se conocen ( )Bg∆,,λϕ  , latitud, longitud, anomalía Bouguer, 

respectivamente. 
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Figura 7.3. Mapa de contorno de anomalías de Bouguer sobre una proyección cónica  
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Las grandes longitudes de onda de las anomalías de Bouguer reflejan la distribución en 

profundidad de cambios de densidad entre la corteza y el manto superior para poder 

soportar la topografía según el principio de la isostasia. Bajo las áreas de relieve 

acusado, en general, existe una deficiencia de masa que da lugar a anomalías de 

Bouguer regionales con carácter negativo. De manera inversa, las zonas donde aparecen 

bajos topográficos, como las cuencas oceánicas, se relacionan con valores positivos de 

anomalía de Bouguer.  

 

7.3. PROGRAMACIÓN DE LA SOLUCIÓN PRÁCTICA 

 

Para poner en práctica los resultados teóricos expuestos en esta disertación de acuerdo 

con el problema isostático de Vening Meinesz se ha desarrollado todo un paquete de 

programas basado en el lenguaje de programación MATLAB instalado bajo el sistema 

operativo WINDOWS. La arquitectura de MATLAB permite la programación, 

depuración y ejecución de todo el software desarrollado de manera local y sin necesidad 

de compilación, en un entorno amigable para el usuario y sin pérdida de precisión, pero 

como desventaja cabe señalar la dilatación en los tiempos de ejecución frente a otros 

lenguajes, como FORTRAN, tan usado en este tipo de trabajos. Debido a que el tiempo 

no era el principal enemigo de este desarrollo, se decantó por usar principalmente este 

lenguaje y plataforma para la mayoría de los cálculos. 

 

Partiendo de una aproximación esférica de radio 6371 km de la Tierra, y tomando un 

contraste de densidad constante 3/6.0 cmg=∆ρ , el proceso seguido para la 

determinación de la profundidad cortical y sus aspectos computacionales generales 

quedó bien definido en los puntos anteriores, pero existen varios aspectos que conviene 

aclarar y ver con detalle las particularidades que se han realizado para los términos 4τ  y 

5τ . 

 

Para el término 4τ  ya se comentó antes que había que partir de unos datos de τ  

suavizados. En esta investigación, y asegurando que tal operación no afectará a la 

convergencia de la solución se han testeado los resultados con dos filtros distintos: 
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• El primero fue optar por un operador de suavizado medio de igual peso con un 

radio de 10 km alrededor del punto de cálculo. Es decir: para cada punto de la 

malla de valores de τ  se buscan los puntos a su alrededor dentro del radio 

estipulado; contar con un paso de malla de 2.7 km, supone tomar un radio de 4 

puntos alrededor del punto de cálculo. se halla la media de los valores 

n

n

i
i∑

== 1

τ
τ  (n = nº de puntos dentro del radio de suavizado), y se asigna este 

nuevo valor como el suavizado ττ =~ . 

• El segundo fue operar con un filtro gaussiano de paso bajo, tomando una 

ventana de 14x14 puntos centrado para cada punto de cálculo de τ , con una 

varianza 2σ  lo suficientemente grande como para que el suavizado no diera un 

peso comparativamente superior a cada punto central de cálculo. 

 

Tras comparar numéricamente ambos métodos, se comprobó la similitud en los 

resultados obtenidos, aunque el suavizado de paso bajo tiene una mayor calidad, por lo 

que se decantó por este último para la programación de la determinación de la 

profundidad del Moho.   
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Figura 7.4. Suavizado de paso bajo:  ττ ~⇒  

 

Los valores 2~
xxτ  y 2~

yyτ  se pueden obtener ajustando una polinomial en x e y de segundo 

orden de la función 2~τ  en las proximidades del punto P, o simplemente, ajustando las 

derivadas de 2~τ  de forma discreta, comparando un término y su siguiente en la 
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dirección dada y relacionándolo con la variación en latitud o longitud, según la derivada 

parcial asociada: 

 

( )
iitjjt

ijij

ix RRx λϕλϕ
τττττ

coscoscoscos

~~~~
~

2222
2

−
−=

∆
−=  

 

derivada parcial de 2~τ  respecto de x  para el punto i-ésimo, donde tR = radio de 

la tierra, j = elemento siguiente al i-ésimo en la dirección Oeste-Este 
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iitjjt

ijij
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derivada parcial de 2~τ  respecto de y  para el punto i-ésimo, con j = elemento 

siguiente al i-ésimo en la dirección Sur-Norte 
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Respecto para el cálculo del término 5τ , los valores de las derivadas parciales 3
ϕϕτ , 3

λλτ  

y 3
ϕτ  se pueden evaluar, ajustando la función 3τ y sus derivadas de forma discreta, 

comparando un término y su siguiente en la dirección correspondiente y relacionándolo 

con la variación en latitud o longitud, según la derivada parcial asociada: 

 

( )
ϕ
τττϕ ∆

−= ij

i

33
3   derivada parcial de 3τ  respecto de ϕ  para el punto i-ésimo, con j 

el elemento siguiente en dirección Sur-Norte 

( ) ( ) ( )
ϕ

ττ
τ

ϕϕ
ϕϕ ∆

−
= ij

i

33

3  derivada parcial de 3ϕτ  respecto de ϕ  para el punto i-ésimo 

( ) ( ) ( )
λ

ττ
τ λλ

λλ ∆
−

= ij

i

33

3  derivada parcial de 3λτ  respecto de λ  para el punto i-ésimo, con j 

el elemento siguiente en dirección Oeste-Este 

 



107 
 

7.4. RESULTADOS 

 

El Moho normal 0T  en nuestra zona de estudio se ha llegado a la conclusión de que ha 

de ser un valor medio entre los 30 y 35 km (Alvarez, 2002) y estudios posteriores han 

determinado que el valor de 0T  que mejor se ajusta para el caso de toda la Península 

Ibérica es el de 30 km, ya que con él se consigue una geometría del Moho muy próxima 

a los espesores corticales deducidos a partir de diversos trabajos de sísmica de 

refracción llevados a cabo en varias zonas de la península. 

 

El contraste de densidad se ha considerado tomar el valor de 3/6.0 cmg=∆ρ  para toda 

la zona de estudio. Aunque este valor puede ser alto en algunas zonas terrestres ya que, 

por ejemplo, para el centro peninsular es más conveniente usar un valor 

3/44.0 cmg=∆ρ  (Gómez Ortiz et. al, 2003) o considerar 3/35.0 cmg=∆ρ  en zonas 

oceánicas hay que tener en cuenta también otras zonas que conforman la península y de 

constitución geológica diferente y por tanto con densidades corticales variables, por lo 

se ha decidido homogeneizar todo el territorio a un único valor. 

 

Respecto a los tiempos de cálculo, destacar que los distintos términos, tras su 

consiguiente optimización de la lógica de programación, fueron bastante cortos a 

excepción de los 2τ  y 4τ . Para su solución en cada punto se requiere hacer un proceso 

de integración (sumatorio) tomando todos los puntos que conforman la malla de datos 

que en nuestro caso supera los 200000, lo que consume una gran cantidad de tiempo. 

Estamos hablando de días de cálculo continuo. 

 

Con estas constantes y la metodología expuesta en anteriores apartados, para la ventana 

de cálculo tomada ( EONN º4º10,º44º35 ≤≤≤≤ λϕ ) se han obtenido los resultados 

que se exponen a continuación: 

 

Tomando las variables profundidades parciales del Moho como 

ii RT τ⋅=  , 

R = Radio de la Tierra  

{ }5,4,3,2,1=i  i-ésimo término de la ecuación principal de la determinación de τ  
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y el valor final profundidad del Moho  

 

∑
=

+=
5

1
0

i
iTTT  

 

Se obtiene la siguiente tabla de valores estadísticos  

 
 

Término 

 

Mínimo 

 

Máximo 

 

Media ( µ ) 

 

Desviación típica (σ ) 

 

1T 

 

289.12−  
 

5.599 
 

496.0−  
 

3.344 

 

2T  

 

057.0−  
 

0.029 
 

-0.005 
 

0.025 

 

3T  

 

012.0−  
 

0 
 

0.001 
 

0.001 

 

4T  

 

677.0−  
 

1.066 
 

0 
 

0.158 

 

5T  

 

021.0−  
 

0.024 
 

0 
 

0.003 

 

T 

 

17.739 

 

35.632 

 

29.498 

 

3.290 

 

Tabla 7.1. Estadísticas de los términos individuales iT  de las profundidades del Moho 

por el método isostático inverso de Vening Meinesz, en  km. 

 

Como cabía de esperar por los pocos estudios realizados con anterioridad a éste, los 

datos demuestran una contribución significativa del término 4T , además del término 

principal 1T , que caracteriza en un enorme grado a la profundidad del Moho.  

 

El término 2T  tiene una contribución moderada, de unas decenas de metros; 3T  toma 

valores muy próximos a cero y el último término 5T  es casi constante, no superando 

valores mayores que disten más de 25 metros por encima o debajo del origen.  
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7.5. CONVERGENCIA PRÁCTICA DE LA SOLUCIÓN  

 
Como característica de la solución hacer notar que debido a que la convergencia de la 

función τ  es similar a la de las series de Molodensky (Moritz, 1990), aunque las series 

no converjan en un sentido puramente matemático, poseen una convergencia práctica 

en el sentido de que los primeros términos dan una buena aproximación, proveyendo a 

los datos de una suavidad aceptable. Este problema complejo está exhaustivamente 

tratado en ‘Advanced Physical Geodesy’ (Moritz, 1980a) apartado 47, páginas 401 y 

siguientes.  Esta convergencia y por tanto la solución, y citando a Chamber (1976) es 

puramente una cuestión de suerte, ensayo y error, lo que quiere decir que, a falta de 

experiencias anteriores con esta teoría en nuestra zona de estudio, la convergencia de la 

solución se pondrá de manifiesto tras hacer tantas iteraciones en la solución como sea 

necesario hasta conseguir una estabilidad en la profundidad del Moho para cada punto 

de cálculo. Teniendo en cuenta que T < 100 km y que el radio terrestre se aproxima a 

una esfera de radio 6371 km, el error de aproximación será del orden de 

256371/100 33 ≈  metros de media (Sjöberg, 2009a). 

 

Así se ha visto que la solución converge de manera rápida, ya que han hecho falta 

únicamente 5 iteraciones para llegar a una solución estable, con una diferencia entre la 

media de los valores menor de 25 metros, resultado razonable por el relieve general de 

la zona, ya que en estudios similares con mayores relieves, como en Austria, el proceso 

iterativo se estabilizó al cabo de 8 iteraciones (Abd-Elmotaal, 2000).  
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Figura 7.4. Mapa de la profundidad del Moho en 3D. Unidad: km bajo el nivel del mar 
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Figura 7.5. Representación mediante curvas de nivel suavizadas de la profundidad del Moho. 

 Curvas de nivel cada 250 metros y maestras cada 2 km 
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7.6. INTERPRETACIÓN GEOGRÁFICA  DE LA SOLUCIÓN  

 

Los valores del mapa de profundidad del Moho presentan una amplia variación, 

oscilando entre valores máximos de entorno a 36 km en las zonas montañosas, y valores 

mínimos alrededor de los 18 km en las zonas oceánicas. Hay que destacar, lo primero, la 

ya esperada suavidad de la profundidad del Moho en la que no destacan grandes 

variaciones de profundidad en las proximidades de cada punto de cálculo. 

 

En este mapa pueden apreciarse algunas profundidades que pueden asimilarse de forma 

inversa a cuerpos geológicos cartografiados en superficie, sin embargo esta relación ya 

no es tan clara como podría serlo en el mapa de anomalías Bouguer (figura 7.3), 

quedando enmascarada por la distribución en profundidad de raíces isostáticas. 

 

Dentro de las mayores profundidades que se observan en el mapa, resaltan aquellas 

asociadas a las grandes cadenas montañosas que existen en la Península Ibérica. En el 

norte aparece una alineación de máximos con dirección E-O con valores que alcanzan 

los 35.5 km que se corresponde a la zona del macizo pirenaico. En el Sur, la alineación 

de máximos con dirección NE-SO con valores máximos de hasta 34.5 km pone de 

manifiesto el efecto de las raíces isostáticas que soportan las Cordilleras Béticas. La 

Meseta Central también queda reflejada en este mapa quedando definida por 

orientaciones de máximos con valores de hasta 34 km según una dirección NO-SE. 

 

Para el resto de la península la profundidad del Moho es bastante homogénea, no 

hallando excesivas variaciones en sus valores.  Bajo toda la zona del Macizo Hercínico 

Ibérico incluyendo el Macizo Galaico, la Cordillera Cantábrica, Montes de León, hasta 

Sierra Morena y los Montes de Toledo la profundidad del Moho es muy estable, 

variando entre los 28 los 31 km. Exceptuando algunas pequeñas zonas donde la 

profundidad baja hasta los 32 km, El Moho situado en la vertical de los Montes Vascos 

tiene una mayor profundidad que varía entre los 32 y 33 km. En el Sistema 

Mediterráneo Catalán, conocido como las Cordilleras Costeras, el Moho tiene una 

profundidad máxima de 34 km que se desarrolla en dirección NE-SO, disminuyendo 

lateralmente hasta no superar los 31 km. 
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Los valores mínimos, como cabría esperar, se dan en zonas marinas, y dentro de ellas, 

menor será la profundidad del Moho a medida que nos alejemos de la costa, aunque esta 

no es una relación directa; no solo influye la distancia a su puerto más cercano, sino el 

conjunto de masa terrestre que rodea a los mares, así se ve que las menores 

profundidades se dan en el Océano Atlántico –llegando a alcanzar los casi 18 km- , aún 

cuando en el Mar Mediterráneo hay puntos situados a una distancia mayor de cualquier 

costa. 
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Figura 7.6. Contorno de la profundidad del Moho en la Península Ibérica con curvas de nivel cada 250 metros 

 y curvas maestras cada  2 kilómetros en la que se diferencian las distintas zonas de división del mismo 
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8. COMPARACIÓN DE RESULTADOS: PROBLEMA 

ISOSTÁTICO INVERSO VS SISMOLOGÍA 

 

La comparación de modelos del Moho resultado de distintas técnicas nos dará una idea 

general sobre teorías involucradas, como la validez de la hipótesis isostática o el 

contraste de densidad supuesto inicialmente para las distintas zonas de estudio. Al 

mismo tiempo nos proporcionará información de cuál de ambos métodos se ajusta 

mejor a la realidad en según qué áreas  dependiendo, sobre todo, de la fiabilidad de las 

fuentes. En este caso, la adquisición de datos gravimétricos no sufre tantas diferencias 

como los sísmicos, por lo que se puede confiar en su homogeneidad.  

 

En este estudio se compara un modelo sísmico de la corteza con los resultados 

estimados con el modelo derivado del problema isostático inverso de Vening Meinesz. 

 

8.1. DATOS SÍSMICOS 

 

Los datos sísmicos implicados en este punto provienen de uno de los más recientes y 

completos mapas de la profundidad del Moho existentes en la actualidad, y ya que 

nuestros datos gravimétricos tienen una distancia entre ellos considerablemente pequeña 

(0.025º×0.025º) se consideró tomar el llamado “The Moho depth at the European 

Plate” formado por un mallado de puntos distanciados 0.1º×0.15º (Grad et al., 2009), 

desestimando otros modelos, como el CRUST 2.0., formado por datos con un paso de 

malla de 2º×2º que darían, por tanto, menor precisión en la comparación.  

 

Este mapa se ha realizado gracias al esfuerzo y cooperación de una gran cantidad de 

grupos de trabajo que han cedido y recopilado la información de la profundidad cortical 

existente para su homogeneización y fusión en una única base de datos cartográfica.  
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Los datos más antiguos provienen de los años 1970 y 80, y la mayoría de ellos fueron 

recopilados en mapas regionales publicados en los últimos 20 años. En la última década 

se obtuvieron una enorme cantidad de datos.  

 

La mayor cantidad de información se debe a datos procedentes de perfiles de refracción 

y reflexión de gran ángulo con un denso sistema de observaciones. Para algunas áreas se 

usaron mapas de la profundidad del Moho regionales, a partir de datos sísmicos de 

profundidad en formato digital.  

 

Otro tipo de datos sísmicos fueron estimaciones de la profundidad bajo estaciones 

sísmicas tanto permanentes como temporales. Aquellas zonas sin datos regionales 

gravimétricos o sísmicos se rellenaron usando modelos globales más generales y de más 

baja resolución. 

 

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

 

Los datos originales contaban con tres magnitudes: latitud ϕ , longitud λ  y profundidad 

del Moho h por debajo del nivel del mar. Los datos fueron interpolados a una red puntos 

distanciados entre sí 10 km ×  10 km, usando el algoritmo de mallado con tensión 

superficial ajustable (Smith y Wessel, 1990). El producto final fue un mapa de 

profundidades del Moho con un paso de malla de tamaño 0.1º×0.15º. 
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Figura 8.1. Mapa de la profundidad del Moho de la placa europea (Grad et al., 2009), 

 

La precisión de los datos es del orden de ± 3-6 km. Sin embargo, la incertidumbre varía 

con la técnica sísmica utilizada, incluso para la misma técnica difiere dependiendo de 

distintas campañas y zonas. Los peores resultados se dan en aquellas zonas donde la 

metodología para la obtención de datos ha sido la digitalización manual de mapas y 

resultados basados en el modelado gravimétrico a partir de datos sísmicos, donde la 

incertidumbre puede llegar al 15% (unos ± 6 km para zonas con espesores de la corteza 

de 40 km). 
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8.2. PREPARACIÓN DE DATOS PARA POSTERIOR COMPARACIÓN 

 

Con los valores de la profundidad del Moho en formato ascii, se toma un subconjunto 

de los mismos para quedarnos solo con nuestra zona de estudio (35 a 44º N de latitud, -

10º a 4º de longitud). Para los datos, dispuestos en malla de 10×10 km, se hace una 

interpolación de manera que se consiga un fichero ascii con valores de la profundidad 

del Moho con un equiespaciado de 0.025º en latitud y longitud para así poder comparar 

estos valores punto a punto con los obtenidos por el método del problema isostático 

inverso de Vening Meinesz, base de nuestra tesis. Para la realización de esta tarea de 

corte, interpolación y exportación final de datos se ha hecho uso del software 

GlobalMapper LLC, de gran eficiencia y facilidad de manejo a la hora de trabajar con 

Modelos Digitales de Terreno, como es el caso. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 8.2. Mapa sísmico de la profundidad del Moho en la Península Ibérica con 

curvas de nivel cada medio kilómetro 
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Las profundidades del Moho sísmico varían en el rango entre los 15.066 km de mínima 

y los 47.731 km de máxima, con una media µ  de 28.261 km y una desviación típica σ  

de 5.078 km. 

 

De nuevo, y como cabría de esperar por la información del punto anterior, el mapa 

sísmico de la profundidad del Moho es mucho más suavizado que el isostático calculado 

en esta investigación, ya que el número de observaciones gravimétricas y origen de 

datos informativos es considerablemente mayor, teniendo entonces que hacer una menor 

interpolación de los datos.  

 

8.3. COMPARATIVA DE LOS MODELOS 

 

Una vez homogeneizadas las dos fuentes de datos de la profundidad del Moho con que 

se cuenta, se pretende comparar ambos haciendo una diferencia de profundidades punto 

a punto, obteniendo así un nuevo modelo de elevaciones. Para cada punto se tendrá 

entonces: 

 

iii hTD −= , para { }Mi ,...,2,1=  

 

siendo iD  diferencia de profundidades 

iT  profundidad del Moho isostático 

ih  profundidad del Moho sísmico 

M número de puntos que conforman la malla de puntos de cálculo 

 

Con lo que se obtiene el siguiente Modelo Digital de Diferencia de Profundidades: 
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Figura 8.3. Modelo Digital Diferencia de Profundidades: 

 |Moho isostático inverso de Vening Meinesz – Moho sísmico|.  

Las curvas de nivel han sido suavizadas y representadas cada kilómetro 

 

Las diferencias entre los datos sísmicos y las profundidades del Moho por el problema 

inverso de Vening Meinesz se mueven en los siguientes rangos de valores: 

 
 

Mínimo 

 

Máximo 

 

Media ( µ ) 

 

Desviación típica (σ ) 

 

-14.784 
 

12.817 
 

1.236 
 

3.862 

 

Tabla 8.1. Estadísticas de las diferencias de  profundidades del Moho por el método 

isostático inverso de Vening Meinesz vs Moho sísmico. Unidad: km. 

 

Para la mayoría de los datos las diferencias absolutas son menores de 5 km, que es del 

mismo orden de magnitud que la precisión de los datos sísmicos, lo que demuestra la 

buena concordancia entre las profundidades por el método isostático y el Moho sísmico. 
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Destacar todo el Macizo Hercínico Ibérico, y en especial las zonas Centroibérica y 

Cantábrica, donde la similitud entre ambos modelos digitales es mayor. Estos datos 

reflejan varios aspectos: 

 

- Si las observaciones sísmicas son correctas y no se espera un error en sus 

datos, al igual que ocurre con las observaciones gravimétricas, supone que la 

primera hipótesis de equilibrio isostático es coherente. Así esta zona se 

puede definir como isostáticamente compensada, lo que supone baja 

actividad tectónica en la intersección manto-corteza y estabilidad de la zona. 

- La  suposición de una densidad constante de la corteza-manto es aquí donde 

tiene mayor validez, lo que indica que la estructura material de la corteza en 

este área es bastante homogénea. 

 

Figura 8.4. Mapa de diferencias absolutas entre Moho isostático inverso de Vening 

Meinesz – Moho sísmico. Los cambios de tonalidad indican diferencias mayores de 4 

km 
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Sin embargo en los Pirineos y en menor modo el eje desde la Cordillera Ibérica hasta el 

archipiélago balear es donde se dan las mayores diferencias. Para la zona mediterránea 

sita entre la costa valenciana y las Baleares, una de las posibles hipótesis con la que el 

autor, y partiendo de la escasa formación geológica del mismo, baraja para explicar 

tales discrepancias entre profundidad del Moho entre sismología e isostasia es que 

podría deberse a la escasez de datos sismológicos en esta zona de tal forma que los que 

se disponen reflejan una excesiva interpolación. Esta suposición la basamos en que la 

variación de la profundidad del moho obtenida por métodos sísmicos en esta zona es 

casi nula, lo que en principio parece no concordar con la estructura geológica. 

 

Respecto a la discrepancia de valores en la zona pirenaica vamos a detenernos aquí para 

intentar encontrar una lógica a ello, cuya explicación hay que buscarla en los orígenes 

de la formación de esta cadena montañosa, dado que en este caso la profundidad del 

Moho está sísmicamente muy bien determinada, gracias entre otros al proyecto ECORS. 

 

La tectónica de placas enuncia que la litosfera terrestre consta de un mosaico de placas 

que se mueven unas con respecto a otras. La región pirenaica dibuja hoy un límite de 

placa fósil, mediante el cual la placa Ibérica, en su día independiente, está soldada a la 

placa Euroasiática (Teixell, 2000). Las principales cadenas montañosas de la Tierra se 

han originado por fuerzas compresivas ejercidas cuando dos placas tectónicas se 

aproximan. Estas fuerzas compresivas dan lugar a estructuras de acortamiento de las 

formaciones rocosas, que acomodan la reducción de espacio entre las placas de 

convergencia. Las estructuras compresivas causan el engrosamiento de la corteza 

terrestre, que se traduce en formación de tierras altas y montañas. Las fuerzas 

compresivas entre las placas Ibérica y Euroasiática, que se estima se acercaban entre sí a 

velocidades de entre 1.3 y 2.4 mm/año, cerraron y levantaron la fosa marina que 

ocupaba la región pirenaica.  
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Figura 8.4. Trayectoria de las placas en la era Mesozoica (Teixell, 2000) 

 

Así la corteza Ibérica tendió a sumergirse hacia el Norte bajo la Europea, que mantiene 

una profundidad al Moho constante. Los perfiles sísmicos han demostrado que una 

placa ha montado sobre la otra. 

 

 

Figura 8.5.Estructura tectónica a escala cortical de los Pirineos, reflejando la 

subducción de la corteza Ibérica hacia el Norte bajo la Euroasiática. Corte occidental 

(Teixell, 2000) 

 

Esto puede explicar la diferencia entre el Moho sísmico y el nuestro isostático, que a 

partir de las observaciones se podría considerar como de profundidad el valor medio del 

Moho Iberia-Eurasia. 

 

Otra explicación a las discrepancias en profundidad cabría buscarla en la diferencia de 

densidades supuesta en nuestros cálculos y la real: en la zona axial de los Pirineos se 
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detecta una manifiesta anomalía negativa de la gravedad, que trasciende la escala local y 

refleja el engrosamiento de la corteza bajo la cordillera. Se tienen indicios fiables de que 

la corteza pirenaica es más gruesa que la de las regiones llanas circundantes. Al 

hundirse material cortical a profundidades del manto, cabe presumir que se viera 

sometido a unas condiciones de presión y temperatura elevadas, capaces de provocar un 

metamorfismo intenso en las rocas que incrementara su densidad. 

 

Esto hace pensar que el contraste de densidad que se ha tomado (0.6 g/cm3) para 

nuestros cálculos gravimétricos inversos sea poco realista, por lo que se ha decidido 

recalcular de nuevo la profundidad del Moho tomando como constante el valor 450 

kg/m3. Los nuevos resultados, y la diferencia con el Moho sísmico son los siguientes: 

   
 

MDP 

 

Mínimo 

 

Máximo 

 

Media ( µ ) 

 

Desviación típica (σ ) 

 

45.0=∆ρ  
 

13.631 
 

37.434 
 

29.336 
 

4.394 
 

 ( 45.0=∆ρ )- 

-(Moho sísmico) 

 

-13.924 
 

12.698 
 

1.075 
 

4.016 

 

Tabla 8.2. Estadísticas de los nuevos Modelos Digitales de Profundidad (MDP): Moho 

isostático con 45.0=∆ρ  g/cm3, y diferencias de  profundidades del Moho por el 

método isostático inverso de Vening Meinesz vs Moho sísmico. La unidad son km. 



Figura 8.5. Mapa de diferencias absolutas entre Moho 

cambios de tonalidad indican diferencias mayores de 4 km

 

Con este nuevo valor para la constante 

entre los dos métodos es aún mejor, lo que demuestra nuestra sospecha de que el mayor 

conocimiento de las densidades corticales y del manto por debajo de toda la superficie 

de estudio mejora los resultados considerablement

solo valor se pudiera diferenciar, al menos, entre zona continental y marítima dando 

valores medios 45.0=∆ρ  

de que el ajuste sea aún mejor

distinto para cada punto o al menos para distintas regiones si se conociera con detalle su 

estructura geológica interna.
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Mapa de diferencias absolutas entre Moho 45.0=∆ρ – Moho sísmico. Los 

cambios de tonalidad indican diferencias mayores de 4 km

Con este nuevo valor para la constante 45.0=∆ρ  g/cm3 contraste de densidad, el ajuste 

entre los dos métodos es aún mejor, lo que demuestra nuestra sospecha de que el mayor 

conocimiento de las densidades corticales y del manto por debajo de toda la superficie 

de estudio mejora los resultados considerablemente. De hecho, si en vez de tomar un 

solo valor se pudiera diferenciar, al menos, entre zona continental y marítima dando 

 y 0.35 g/cm3 respectivamente, existen muchas posibilidades 

mejor; ni que decir tiene si se pudiera considerar un valor 

distinto para cada punto o al menos para distintas regiones si se conociera con detalle su 

estructura geológica interna. 

 

Moho sísmico. Los 

cambios de tonalidad indican diferencias mayores de 4 km 

contraste de densidad, el ajuste 

entre los dos métodos es aún mejor, lo que demuestra nuestra sospecha de que el mayor 

conocimiento de las densidades corticales y del manto por debajo de toda la superficie 

e. De hecho, si en vez de tomar un 

solo valor se pudiera diferenciar, al menos, entre zona continental y marítima dando 

respectivamente, existen muchas posibilidades 

decir tiene si se pudiera considerar un valor 

distinto para cada punto o al menos para distintas regiones si se conociera con detalle su 



126 
 

8.4. CONCLUSIONES 

 

Comparar distintos modelos de Moho puede dar una idea general sobre las hipótesis que 

se han asumido en cada caso.  

Las diferencias entre los distintos modelos deben ser achacadas en primer lugar, y como 

ya se ha dicho, a las diferentes hipótesis con que trabajan los diferentes modelos. En 

nuestro caso ha de tenerse en cuenta que además partimos de la hipótesis de equilibrio 

isostático perfecto, lo que no ocurre en todos los lugares.  

Las comparaciones realizadas dan una gran correlación entre nuestros resultados y los 

modelos conseguidos por otros métodos gravimétricos (Álvarez et al., 2002), (Corchete,  

2010), algo esperable debido a que están basados en la misma hipótesis isostática y los 

datos origen también son similares. En general, existe una mayor consistencia de 

resultados entre los modelos isostático-gravimétricos que entre nuestro modelo 

isostático y los sísmicos, lo que es natural cuando nuestro método es una generalización 

del método de Airy-Heiskanen desde una compensación local a una global. 

 

Debido, entre otras cosas, a la diferente densidad y homogeneidad de los datos 

recopilados mediante las técnicas sísmicas y gravimétricas, era de esperar que el modelo 

sísmico tuviera una menor correlación con el nuestro que los que manifiestan los 

diferentes modelos gravimétricos. 

 

Las diferencias entre los resultados de varios modelos del Moho tienen diferentes 

orígenes, como la selección de un contraste de densidad constante, más o menos fiel a la 

realidad, y uno variable. Hoy sabemos que el contraste de densidad constante de 0.6 

g/cm3 es un valor demasiado grande para la estimación de la profundidad del Moho 

(Sjöberg y Bagherbandi, 2011), y la elección de un contraste de densidad constante 

limita la coherencia entre datos isostáticos y sísmicos. El ajuste entre nuestro modelo y 

el sísmico seguramente se vería mejorado al elegir un contraste de densidad más 

realista, algo que puede conseguir, en principio, con diferenciar zonas continentales y 

oceánicas, asignando distintos valores a cada una, como 0.45 y 0.35 g/cm3 

respectivamente. 
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La diferencia de datos puede ser debida también a la variación lateral de la densidad del 

manto. Esta variación de densidad se puede conocer a partir de los datos gravimétricos 

de alta longitud de onda, si la estructura de la densidad y el espesor de la corteza se 

conocen con cierto grado de confianza. 

 

También el movimiento tectónico y otros fenómenos geofísicos afectan a la anomalía 

isostática gravitacional, por lo que las mayores diferencias entre ambos modelos pueden 

ser debidas a zonas descompensadas isostáticamente, que se pueden traducir, en 

ocasiones, con zonas inestables con el correspondiente riesgo sísmico. 
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9. CONCLUSIONES FINALES 

 

A lo largo de esta tesis se ha desarrollado toda una teoría para la determinación de la 

profundidad de la discontinuidad de Mohorovičić, siguiendo el modelo isostático de 

Vening Meinesz y suponiendo una compensación isostática completa para toda la 

Tierra, así como tomando constantes las densidades del manto y la corteza bajo la 

superficie terrestre, y a partir de ella, hacer posible la determinación de su profundidad 

en la Península Ibérica, siendo ésta la primera vez que se consigue mediante esta 

técnica.  

 

Para ello se ha empezado haciendo una breve introducción de la formación y estructura 

interna de la Tierra, particularizando a la discontinuidad de Mohorovičić, y su 

descubrimiento (cap. 3). 

 

Para poder atacar el problema que nos atañe, se hizo un estudio sobre la teoría geodésica 

base para el desarrollo teórico del problema y sobre las variables elementales de entrada 

obtenidas observacional y teóricamente (anomalías Bouguer de la gravedad g∆ ). 

Seguidamente se exponen las distintas hipótesis isostáticas existentes y la formulación 

necesaria para la determinación de la profundidad del Moho, finalizando con la relación 

existente entre la teoría expuesta al principio del capítulo, básicamente desarrollada a 

priori con la determinación del geoide, con su aplicación para el posterior cálculo de la 

profundidad del Moho  (cap. 4). 

 

Pero nuestro problema no tiene un método único de resolución, por lo que es 

conveniente exponer algunas técnicas alternativas para ello: perforación física, 

refracción sísmica, método de Parker-Oldenburg, e inversión geofísica de datos 

gravimétricos. Todos ellos, además, producen resultados bastante homogéneos aunque 

unos son más costosos que otros (cap. 5). 

 

Con todas las herramientas anteriores ya se está en condiciones de hacer el desarrollo 

del problema isostático inverso de Vening Meinesz, base de la disertación. Es justo 

mencionar que este problema fue resuelto con anterioridad por Helmut Moritz  en 1990, 
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y que lo que aquí se hace es seguir y ampliar sus pasos y recomendaciones. Tal 

problema se basa en suponer una compensación isostática completa para toda la Tierra, 

y tomar como constantes las densidades del manto y la corteza bajo la superficie 

terrestre. La definición del problema isostático inverso de Vening Meinesz es 

relativamente sencilla y su desarrollo es expuesto en esta tesis con detalle, así como la 

demostración de su unicidad. Pero, a pesar de tener una rápida convergencia de la 

solución nos encontramos con un problema mal condicionado aunque ciertas 

suposiciones realistas como la profundad del Moho normal o la distribución de 

densidades hace que tal problema se solvente; para ello se hará uso de resultados 

obtenidos anteriormente por otros métodos con anterioridad (capítulo 6). 

 

Tras el desarrollo teórico del problema, se pone en práctica con el objetivo de 

determinar la profundidad del Moho en la Península Ibérica, a partir de anomalías 

Bouguer g∆  distribuidas equiespacialmente sobre dicha zona y desarrollando para ello 

todo un paquete de programas informáticos en el lenguaje de programación Matlab. La 

solución, basada en un método iterativo aunque rápidamente convergente, toma una 

gran cantidad de tiempo de cálculo y para su entendimiento en este texto se exponen los 

aspectos computacionales más característicos, los problemas encontrados y las 

soluciones a los mismos  (cap. 7). 

 

Una vez obtenido un Modelo Digital de Profundidad del Moho para la Península Ibérica 

es conveniente compararlo con algún otro de los existentes obtenido por técnicas 

alternativas para comprobar su validez, similitud y, por qué no, sus diferencias que 

pueden dar conclusiones sobre la estabilidad de la zona. Así se hizo tomando uno de los 

últimos y más precisos mapas de profundidad del Moho europeo (The Moho depth at 

the European Plate) obtenido por técnicas sísmicas. Las diferencias entre el Moho 

sísmico y nuestro Moho isostático inverso son del mismo orden de magnitud que la 

precisión de las profundidades del Moho sísmico, lo que demuestra una gran coherencia 

entre ambos. Aún así, los cálculos de determinación de nuestro Moho isostático se 

habían basado en un valor del contraste de densidad medio 6.0=∆ρ  g/cm3, valor que 

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

para la Península Ibérica esta constante está más próxima a 45.0=∆ρ  g/cm3. Al 

rehacer todos los cálculos con esta nueva constante se comprobó que las diferencias 
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entre el Moho sísmico y el isostático eran menores, lo que lleva a la conclusión de que 

este valor está más ajustado a la realidad. Cuanto más reales sean nuestros parámetros 

de entrada es concluyente que se obtendrán mejores resultados (cap. 8). 
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10. FUTURAS LÍNEAS DE INVESTIGACIÓN Y MEJORAS 

 

10.1. MEJORA EN LA ASIGNACIÓN DE ∆ρ 

 
En el problema inverso de Vening Meinesz expuesto en esta tesis se hacen algunas 

asunciones, como son la aproximación esférica de la Tierra y un contraste de densidad 

ρ∆  conocido y constante para toda la superficie terrestre. Este contraste de densidad 

depende en gran medida de la estructura geológica del área de estudio y por lo tanto no 

es fácil dar un valor “estándar” para él. Sin embargo, en la práctica, se suele dar un 

valor para los continentes de 3/650400 mkg− . La suposición de unas densidades 

medias con valores de aproximadamente 3/2800 mkg  en la corteza y 3/3300 mkg  para 

el manto superior dan un contraste de densidad medio terrestre de 3/53.0 cmg . En las 

zonas oceánicas las variaciones no son tan altas, y se suele estimar un valor para la 

densidad de aproximadamente 3/35.0 cmg=∆ρ   (Sjöberg  y Bagherbandi, 2011). 

 

En nuestro caso práctico para determinar la profundidad del Moho, el considerar un 

contraste de densidad de valor constante 3/6.0 cmg=∆ρ  para toda la zona de estudio 

no refleja fielmente la diversidad estructural de la península, lo que puede dar lugar a 

diferencias entre la profundidad cortical calculada y la real. Para futuros estudios es 

conveniente dividir el terreno en áreas de densidad variable, a fin de tener una mejor 

aproximación de la solución. Una simple división podría ser tomar un valor 

3/50.044.0 cmg−=∆ρ  para la zona interior peninsular y considerar 3/35.0 cmg=∆ρ  

para las zonas oceánicas. Esta diferencia se determina de manera inmediata, siempre 

que se cuente con un MDT de la zona de estudio. Cuanto mayor conocimiento se posea 

de la estructura interna de la corteza, mejores resultados se obtendrán, aunque el 

cómputo de la profundidad del Moho se dificultará y ralentizará más aún de lo que está 

en la actualidad.  
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10.2. DETERMINACIÓN A POSTERIORI DE  ∆ρ 

 
La comparación, como se ha hecho en esta tesis, de datos gravimétricos y sismológicos 

puede también dar una visión más acertada de la estructura interna de la tierra: 

composición material, bolsas de agua o gas bajo la superficie, etc. Así en vez de tomar 

el contraste de densidad como una constante se puede tomar como incógnita, y 

suponiendo una similitud entre los mapas isostáticos y sísmicos, aquellos puntos en los 

que haya diferencia, se puede inferir dos posibilidades, que en nuestro problema hemos 

tomado como hipótesis: 

 

- Que la zona no se encuentre isostáticamente compensada, lo que puede ser 

originado por movimientos internos –recientes, actuales, o futuros bajo la 

corteza terrestre como es el caso de la tectónica de placas (véase el caso de 

los Pirineos). Esto nos puede ayudar a conocer mejor el origen de la 

formación de las placas bajo nuestros pies o posibles futuros movimientos 

tectónicos que desestabilizan el equilibrio y que pueden dar lugar, por 

ejemplo, a terremotos o actividad volcánica. 

- Que la zona tenga bajo su superficie unas densidades distintas a las 

supuestas, y así poder determinar la densidad cortical que mejor se ajusta 

hasta alcanzar la similitud entre datos sísmicos e isostáticos.   

 

10.3. ADQUISICIÓN DE NUEVOS DATOS GRAVIMÉTRICOS 

 

Para una mayor precisión de los datos o futuros cálculos en los que se vean 

involucrados incluso datos a nivel mundial, los Modelos Gravitacionales Terrestres 

(EGMs) determinados gracias a los datos de gravedad terrestres y satelitales actuales - 

CHAMP (CHallenging Minisatellite Payload), GRACE (Gravity Recovery And Climate 

Experiment) y recientemente GOCE (Gravity field and steady-state Ocean Circulation 

Explore) (Bagherbandi y Sjöberg, 2011) - y los nuevos  MDTs –DTM2006,  un modelo 

de elevación de grado y orden 2160 con una resolución de 5’×5’ -, pueden ser una 

herramienta útil y precisa. Con ellos se podría estudiar, por ejemplo, el efecto de 

compensación isostática que se ejerce sobre una determinada zona de estudio, como ha 
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sido Iberia, por toda la Tierra. La teoría ha puesto de manifiesto que este efecto es 

reducido, pero una demostración práctica puede aclarar las dudas que surjan al respecto. 

 

10.4. MEJORA EN LA PROGRAMACIÓN DE LA SOLUCIÓN 

 

Respecto a la programación informática de la solución que en esta tesis se ha llevado a 

cabo, al no tener casi referencias de los resultados con otros estudios similares se ha 

dividido la solución en varios sumandos cuyos resultados se logran casi de manera 

independiente. Además, la solución se halla mediante un proceso iterativo, utilizando 

los valores de la relación profundidad del Moho-radio terrestre R
T=τ  , no solo como 

solución de nuestro problema, sino además como parámetro de entrada para mejorar los 

resultados. Este proceso se ha realizado de manera manual para ver la evolución de la 

convergencia de la solución. Por tanto, se propone como mejora la automatización total 

del proceso, ahora que se sabe la naturaleza de la convergencia. 

 

Del mismo modo, toda la programación se ha basado en unos datos gravimétricos y 

sismológicos de entrada determinados. Para futuros cálculos en los que se cuente con 

diferentes fuentes que pueden venir en distinto formato o con un mayor array de datos 

gravimétricos, se propone parametrizar estos valores como variables de entrada, y no 

como constantes. 
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10.5. ANÁLISIS COMPARATIVO EN OTRAS REGIONES 

 

Una de las soluciones finales de esta tesis ha sido el conocimiento del basamento de la 

superficie de Moho bajo la península Ibérica. Como aplicaciones futuras sería 

interesante la realización de análisis comparativos con el método expuesto y  el seguido 

por otros investigadores para zonas próximas geográficamente a la nuestra de estudio, 

como podría ser Marruecos, y así poder contrastar los resultados de esas zonas 

comunes. Se podrían sacar de esta forma consecuencias metodológicas importantes.    

 

 

Figura 10.1. Contorno de la profundidad del Moho isostático inverso de Vening 

Meinesz, siguiendo la teoría expuesta en la tesis, en Marruecos 

con curvas de nivel cada 250 metros y curvas maestras cada 2 kilómetros 
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