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RESUMEN

El presente trabajo tiene como objetivo principal utilizar las
deformaciones de la superficie equipotencial del Geoide para interpretar, a
partir de ellas, la estructura geologica de la cuenca sedimentaria del Golfo de
San Jorge.

Con el fin de realizar el analisis isostatico de la cuenca por el método
moderno, se trabaja con Ondulaciones del Geoide obtenidas del Modelo
Geopotencial de ajuste global EIGEN-GLO4C, y calculadas a través del
método de Fuentes Equivalentes.

A partir de las Isobatas de basamento de la cuenca se elabor6é un
modelo de comparacion isostaticamente compensado en la hipotesis de Airy.
Se obtuvieron los efectos gravimétricos y geoidales correspondientes a las
masas anomalas. Los resultados obtenidos no reproducen las Ondulaciones
del Geoide de la antirraiz real.

Se emplea para validar esta metodologia el método tradicional que
utiliza Anomalias de gravedad.

Los procedimientos de Filtrado utilizados fueron: Superficies de
Tendencia, Ajuste Polinomico y Truncamiento del desarrollo en serie de las
Anomalias de Aire Libre del modelo geopotencial.



CAPITULO 1
INTRODUCCION

El presente trabajo consta de una primera parte tedrica que contiene
conceptos y métodos indispensables para abordar en la segunda parte la
investigacion proyectada.

1.1 _La forma de la Tierra

Desde épocas muy remotas el hombre intentdé explicar, a través de
diferentes teorias, cual es la forma de la Tierra y cuales son sus
dimensiones. Se le atribuye a Eratostenes (siglo III a.C.) la primera medicion
de la circunferencia terrestre. La misma fue estimada en 250000 estadios
(unidad utilizada en Egipto en esa época). Esto daria como resultado un
perimetro de 39820 km, correspondiendo a un radio de 6338 km, muy
proximo a los 6371 km utilizados hoy en dia.

Durante los siguientes siglos, incluida la Edad Media completa, los
estudios sobre la forma de la Tierra y sus dimensiones fueron abandonados
por motivos relacionados con las creencias religiosas de esos tiempos.

El estudio de estos temas vuelve a resurgir en el siglo XVIII luego que
la ley de gravitaciéon universal fuera enunciada por Newton, quien postulo
que la Tierra tenia una forma de esferoide aplastado en los Polos. En cambio,
otro cientifico llamado Cassini, propuso que la Tierra se asemejaba a un
esferoide alargado en los polos. Se genero de este modo una controversia que
debio ser resuelta por medio de expediciones geodésicas al polo y al ecuador,
dispuestas por la Academia de Ciencia de Paris. Los resultados de las
mismas confirmaron la concepciéon de Newton.

Pero la superficie esférica presenta discrepancias importantes con la
verdadera forma de la Tierra, por lo cual se trata de encontrar una que mejor
la represente. De todas las superficies que cumplen esta condicién, se
conviene en adoptar la que mejor se ajuste al nivel medio del mar, sin
influencia de vientos y mareas, y prolongada por debajo de los continentes. A
esta superficie fisica, no geomeétrica, se la llamé6 Geoide.

La superficie geométrica de aproximacion que comunmente se utiliza
para representar la Tierra, es el elipsoide de revolucion.

La relacion entre ambas superficies, Geoide y elipsoide, sera de gran
importancia en el desarrollo del presente trabajo.

1.2 La estructura de la Tierra

La Tierra puede ser concebida como un todo complejo en el que se
presentan notables diferencias de densidad, presion y temperatura en los
materiales que la componen. Es usual modelizar su estructura dividiéndola
en capas (Figura 1.1).
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Fig. 1.1 Modelo de la estructura de la Tierra

El Nucleo interno se comporta como un solido, posee una densidad
promedio de 10.93 g/cm3, soporta una presion de aproximadamente 4
millones de atmosferas (4 Mat.) y su temperatura se encuentra entre 4000°C
y 5000°C.

El Ntcleo externo se comporta como un liquido, posee una densidad
que varia entre 5.67 g/cm3 y 12 g/cm3, soporta una presion de
aproximadamente 1.5 Mat. y su temperatura varia entre los 3000°C y
4000¢°C.

El Manto posee una densidad que varia entre 3.3 g/cm3 y 5.6 g/cm3.
Se lo suele dividir en tres capas: el manto superior, medio e inferior que se
diferencian por la densidad de sus materiales. El limite entre el manto y la
corteza es llamado comunmente Moho a raiz de estudios de propagacion de
ondas sismicas por parte de Mohorocich, quien observé un brusco cambio
en la velocidad de las mismas a una profundidad de 30-40 km, o sea al final
de la corteza.

La Corteza es la cascara superficial de la Tierra. Presenta una
densidad que varia entre 2.3 g/cm3 y 3.1 g/cm3, segun se considere la parte
superior o inferior respectivamente. Se presentan variaciones de espesor
segun se trate de la corteza continental u oceanica; la primera varia entre 30
y 40 Km, mientras que la segunda lo hace entre 7 y 12 Km.

La Litosfera es la capa externa de unos 100 km de espesor compuesta
por la Corteza y una porcion del Manto Superior, también llamado manto
litosférico. Se desliza y deriva sobre una capa caliente y de menor viscosidad
llamada Astenosfera.



1.3 Isostasia

La isostasia es una parte de la Geofisica que estudia el estado de
equilibrio vertical de la corteza terrestre y de la litosfera. Tradicionalmente se
vale de anomalias de gravedad, complementada o no con datos sismicos,
para sus investigaciones pero en la actualidad utiliza también las
ondulaciones del Geoide. En el presente trabajo utilizaremos Ilas
ondulaciones del Geoide y contrastaremos sus resultados con los obtenidos
por el camino tradicional.



CAPITULO 2
NOCIONES DE GEODESIA

2.1 _Objetivo de la Geodesia

La geodesia es la ciencia que se plantea como objetivo la
determinacion de la forma, dimension y ubicacion de un sector de la
superficie terrestre, incluyendo la medicion de los fondos oceanicos y
estando ademas ligada a la exploracion espacial en el sentido geodésico.

La geodesia moderna estudia también las variaciones temporales de
las coordenadas de los puntos fijos y del campo de gravedad.

2.2 Sistema de referencia terrestre

Cuando se trata de definir la forma, dimensiéon y ubicaciéon de un
objeto irregular, como es el caso de la superficie terrestre, se puede reducir
el problema a la determinacion de la posicion espacial de puntos
adecuadamente elegidos de ese objeto, a partir de los cuales se puede inferir
un resultado. Para ubicar los mismos con precision se define un Sisterma de
Referencia Terrestre constituido por una terna de ejes trirrectangular de
mano derecha con origen en el centro de masas de la Tierra, su eje Z
apuntando al Polo Norte Convencional y el eje X pasando por la interseccion
del plano Ecuatorial y del meridiano de Greenwich. Luego, cada punto puede
ser determinado por sus coordenadas cartesianas ortogonales X, y, z o las
polares p, A, B como se muestra en la Figura 2.1.

Polo Norte
|
P
»
V4
Centro de masa 6 Y
terrestre P—
A X
y

X J
Ecuador

Figura 2.1 Sistema de Referencia Terrestre. Coordenadas polares y rectangulares de un punto
genérico P.



2.3_ Superficies de referencia

En su estudio, la Geodesia, abarca tres superficies de particular
importancia y que se relacionan entre si. Ellas son: el Geoide, el Elipsoide y
la superficie natural de la Tierra o superficie topografica (Figura 2.2).

Superficie
Topografica

Figura 2.2 Geoide, Elipsoide y la Superficie Topografica. H: altura sobre el Geoide. h: altura sobre el
elipsoide. N: ondulacion del Geoide respecto al Elipsoide. g: gravedad. i: desvio de la vertical (angulo de
inclinacién entre la vertical y la normal al elipsoide que pasan por el punto P de la superficie
topografica).

2.3.1 El Geoide

Se domina como tal a la superficie equipotencial del campo de gravedad
que mejor se ajusta al nivel medio del mar. Se caracteriza por ser normal en
cada uno de los puntos que la componen a la vertical del lugar coincidente
con la direccion de la gravedad. Si depositaramos sobre ella una particula de
agua, ésta no sufriria ningun desplazamiento.

La presencia de continentes que se elevan y sobresalen del nivel medio
del mar, determinan que el geoide se introduzca y ondule por debajo de las
masas continentales siguiendo en forma atenuada a la topografia (Figura
2.3).

Geoide

Geoide Geoide

Continente

Figura 2.3. Modelo simple de Geoide representado por la superficie de nivel del agua que se eleva ante
la presencia de una masa continental simulada por un paralelepipedo de madera.

El nivel medio del mar con el cual se materializa el Geoide se obtiene a
partir de promediar series de registros mareograficos a lo largo de un periodo
de 19 anos.

En realidad se deberia hablar del geoide para una determinada época,
dado que la superficie de nivel que lo representa varia con el tiempo. Tal
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variacion puede obedecer a cambios de masas provocados en el nucleo
terrestre o en la cascara litosférica en constante dinamica.

La Geodesia exige el conocimiento del Geoide dado que a partir de €l se
realizan las mediciones de altura.

2.3.2_El Elipsoide

Desde el punto de vista geomeétrico, las coordenadas cartesianas vistas
anteriormente (Figura 2.1), aunque adecuadas para el calculo, no
proporcionan una idea clara e inmediata de la posicion de los puntos sobre
la superficie terrestre. Por esta razon es usual referir la posicion espacial de
puntos a una superficie que aproxime la forma de la Tierra. Asi, se define
como superficie geométrica de referencia la de un elipsoide de revolucion.

Su forma, dimension, ubicacion y orientacion se obtienen tratando de
ajustarlo lo mejor posible al Geoide. El centro del elipsoide coincide asi con
el origen del sistema cartesiano, y el semieje menor con €l eje Z. Se le exige a
su vez a ésta superficie incluir el total de la masa terrestre, girar con
velocidad angular o y tener su centro de masa coincidente con el centro de
gravedad de la Tierra.

La Republica Argentina decidio adoptar el Sistema de Referencia World
Geodesic System 1984 (WGS ‘84) de origen satelital (Figura 2.4).

VA
-
/
/
/
35;;32 t(iirestre Y;
AN
~_ |
\
N
X

Figura 2.4 Elipsoide de revolucion WGS '84 adoptado.
Semiejes: a=6378km y b=6357km. a= (a-b)/a=1/298,25 (aplastamiento).

Es posible de esta forma obtener las coordenadas elipsoidicas o
geodésicas B, L y h de un punto P cualquiera (Figura 2.5):

- La latitud geodésica B es el angulo entre el plano Ecuatorial y la
normal al elipsoide que pasa por el punto P, medido en el plano del
meridiano del mismo. El origen de las latitudes es el Ecuador y varia
entre 0% y 90° en el hemisferio note y entre 0° y -90° en el hemisferio
sur.



- La longitud geodésica L es el angulo del diedro determinado por el
meridiano de Greenwich, es decir el plano (x,z), y el meridiano que
contiene al punto P. La longitud varia entre 0° y 180° medida desde el
meridiano de Greenwich hacia el este y de 0% a -180° medida hacia el
oeste.

- La altura h es la distancia entre el punto P y el elipsoide, medida a lo
largo de la normal a éste ultimo. La altura es positiva por encima del
elipsoide y negativa por debajo del mismo.

Normal al elipsoide

Z|
P (punto a posicionar)

Polo convencional

terrestre
‘ Superficie topografica

5
s Elipsoide de revolucion
& b
(<}
2
° \
_55 Centro de \
éP masas } Y
& terrestre -
] I X o
L ~ ‘ /
— |~
q fF——————————=
y
X

Ecuador

Fig.2.5 Coordenadas geodésicas B, L y h.

Existen también elipsoides de revolucion de ajuste local, por ejemplo
para un determinado pais, que generan sistemas de referencias no
geocéntricos. Argentina conto durante veinte anos con un sistema de
referencia basado en el elipsoide no geocéntrico de Hayford, cuyo punto de
tangencia con el Geoide se localiza en un paraje de la provincia de Buenos
Aires, Argentina, llamado Campo Inchauspe.

2.3.3 La Superficie Topogrdfica

Se denomina como tal a aquella superficie terrestre sobre la que
generalmente realizamos nuestras actividades los humanos; entre ellas,
relevamientos topograficos, gravimétricos, térmicos, edaficos, etc.

2.4 Ondulacion del Geoide



Se llama ondulacion del Geoide a la distancia entre Geoide y Elipsoide
(Figura 2.6). Se la suele denominar con la letra N. En la practica la expresion
N = h — H se puede considerar como valida ya que el desvio de la vertical (i)
(Figura 2.2) es un valor muy pequeno (no se ha encontrado un valor que
supere los 307).

P S ‘ Elipsoide ~ Geoide

Figura 2.6 N: Ondulacion entre Geoide y Elipsoide. P.N: Polo Norte. P.S: Polo Sur

2.5 Sistemas y Marcos de referencia utilizados en nuestro pais

En la practica la utilizacion de los Sistemas de Referencia se lleva a
cabo a través de la ubicacion relativa de puntos respecto de un Marco de
Referencia, que es la materializacion permanente sobre la superficie
terrestre de un conjunto de puntos de coordenadas conocidas en dicho
sistema.

Existen numerosos Sistemas de Referencia y por consiguiente distintos
Marcos asociados a los mismos. Es asi que en nuestro pais coexisten, entre
otros:

- Campo Inchauspe, ario 1969 (CAI’69): el mismo se encuentra asociado
al elipsoide de Hayford, no geocéntrico, siendo el primero que tuvo
oficialmente nuestro pais. Contaba con aproximadamente 18000
(dieciocho mil) puntos materializados en nuestro pais.

- World Geodesic System, 1984 (WGS ‘84): se encuentra asociado al
elipsoide geocéntrico WGS ’'84 de ajuste global. Cuenta con 10 puntos
en todo el mundo que definen las coordenadas de los puntos de los
satélites G.P.S.

- Posiciones Geodésicas  Argentinas, ano 1994 (POSGAR’94):
densificacion en Argentina del marco WGS ’84 asociado al elipsoide
WGS '84. Cuenta con aproximadamente 130 (ciento treinta) puntos,
coincidiendo mas de uno con el marco CAI ‘69, permitiendo la
transformacion de coordenadas entre ambos. En 1997 fue adoptado
como Marco oficial en la Republica Argentina.

- Posiciones Geodésicas Argentinas, arto 1998 (POSGAR ’98): asociado al
marco Internacional Terrestrial Referent Frame 1995 (ITRF '95) que
utiliza el elipsoide GRS ‘80. Esta materializado por 136 puntos, 111 de
los cuales son comunes con POSGAR ’94 pero es mas exacto y preciso
que éste ultimo.



2.6_ Conversion de coordenadas por aproximacion esférica

El calculo de gravedad y potencial requiere, en la mayoria de los casos,
la utilizacion de coordenadas espaciales (X, Y, altura). En el presente trabajo
se utilizaran datos expresados en Longitud (L), Latitud (B) y altura referida
al Geoide (H), por lo que sera necesario transformar L y B a las respectivas
coordenadas planas X e Y, mientras se mantiene H. Para lograr lo anterior se
adopta una aproximacion esférica de la siguiente forma:

Latitud =1°=111.19Km (2.1)

Longitud =>1°=111.19Km-cos(B) (2.2)

donde Brepresenta la latitud media de la zona de trabajo.
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CAPITULO 3
GRAVIMETRIA

3.1_ El Campo Gravitatorio Terrestre

Uno de los objetivos de la Gravimetria es el conocimiento del campo
geopotencial, es decir de la intensidad de la gravedad y de la forma de todas
las superficies que son normales a su direccion. Una de las formas de
abordar estas tematicas es a través de las mediciones de gravedad.

Las mediciones de gravedad reflejan la reparticion de densidades en el
interior de la Tierra, y es posible inferir a partir de ellas la estructura
geologica y en particular las caracteristicas corticales y su estado respecto de
las hipotesis isostaticas. En la actualidad, dichas mediciones se pueden
realizar con cierta facilidad y precision adquiriendo un rol cada vez mas
importante en la determinacion de la forma de la Tierra.

Es necesario considerar la existencia de la ambigtiedad gravimétrica,
es decir la falta de unicidad entre los resultados gravimétricos y la
estructura geologica inferida a partir de ellos. Presentandose esto como una
importante restriccion.

3.1.1 Ley de Gravitacion universal

La ley de gravitacion universal de Newton establece que todo pasa
como si dos particulas materiales se atrajeran con una fuerza de direccion
coincidente con la recta que las une y de intensidad inversamente
proporcional al cuadrado de la distancia que las separa (Figura 3.1). Esta
clasica ley se expresa:

m-m
= [dynas] (3.1)

F=G

2

3
siendo my m’ las masas, rla distancia que las separa, y G =6.67- 10—8{ om }
g-s

la constante de gravitacion universal. (Unidades en el sistema c.g.s.).

r
\ \
\ \

Figura 3.1 Atraccion gravitatoria entre las masas my m’ separadas una distancia r.

A partir de (3.1), la atraccion ejercida por unidad de masa sera:
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Comunmente nombrada como aceleracion de la gravedad.

Si consideramos ahora la masa m ubicada en un punto P de
coordenadas rectangulares (x,y,z), las componentes de la aceleracion de la
gravedad debida a ella que siente m’, seran:

Gm
g, =—Zcosa’
r

Gm
g, =7008ﬂ (3.2)

Gm
g.=—cosy
r

X Z .
donde cosa=—, cos ,[J’zl y cosy=— son los cosenos directores del vector
r r r

5
posicion r,y r=4x"+y>*+z°.
Si en lugar de una masa puntual ubicada en el punto P, existe una

distribucion de masas, las componentes del vector g debidas a ella seran:

g = GJ‘.”'dm-CZOSOI

Vol r

e, =af[ et .3

Vol

. :GJ‘”dm-rCZOS}/

Vol

3.1.2 Potencial gravitatorio

Se define el potencial en un punto del campo gravitacional como el
trabajo requerido para desplazar una unidad de masa hacia un punto de
referencia arbitrario, comiinmente ubicado en el infinito. (A. Introcaso, 2006)

Si se quiere llevar una masa m’ desde O al infinito (Figura 3.2)

tendremos:
' oo ) 2
v =M Gl G ["’” } (3.4)
m' Rp r

12



con G: constante de gravitacion universal; m: fuente; dr: componente en la

direccion de r; V: magnitud escalar.

Figura 3.2 Trabajo efectuado para mover la masa m’ desde O a «©

A partir de la siguiente relacion:

y con (3.4), la aceleracion de la gravedad sera:

g rz S—ZZGCll

_Gm [cm }

3.1.3 Ecuaciones del campo gravitatorio terrestre

(3.5)

Consideramos ahora nuestro planeta y un sistema de referencia
terrestre. Si tomamos como modelo una Tierra esférica en rotacion, con un
periodo de 86164 segundos (un dia sidéreo), existira una fuerza axifuga
debida a la rotacion terrestre (Figura 3.4) la cual influye en el campo
gravitatorio terrestre. Asi, la aceleracion de la gravedad que experimenta un

punto cualquiera de la superficie terrestre sera:

e :G“'J‘dm;ﬁczosa_l_wz .

Tierra

o[ oty

Tierra

g. :GJ‘J'J‘dm-rCZOS}/

Tierra

(3.6)
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2
1=, O=21/86164s

Fuerza axifuga=w?.p.m=w?.a.cos¢.m

@ Fuerza axifuga

Figura 3.4 Modelo de Tierra esférica de radio a y en rotaciéon con velocidad angular o. Fuerza axifuga
respecto del eje de rotacion; disminuye con la distancia p al eje de rotacion.

Como se deduce de la Figura 3.4, a medida que la latitud aumenta en
valor absoluto la fuerza axifuga disminuye, como asi también su efecto sobre
el campo gravitatorio terrestre. Asi, la aceleracion de la gravedad aumenta a
medida que nos acercamos a los polos.

Partiendo de los valores de gravedad en el Polo (3.7) y en el Ecuador
(3.8):

gr=A (3.7)
gE=A—fa (3.8)

siendo A: gravedad Newtoniana y fa (=®2.a): efecto de la fuerza axifuga sobre
la aceleracion de la gravedad en el Ecuador, en un punto cualquiera P de
latitud ¢, tendremos (Figura 3.5):

8o=A-1a. cos?¢p (3.9)

Figura 3.5 Aceleracion de la gravedad en un punto cualquiera P de latitud ¢ correspondiente a una
Tierra esférica de radio a, homogénea y en rotacion con velocidad angular .
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Trabajando con (3.7), (3.8) y (3.9) se llega a que la gravedad en un
punto de latitud ¢ es:

8p=8E (1 +[. senq) (3.10)
con S = 8r=8F . factor de aplastamiento gravimétrico.

8k

Senalamos que Claireaut llego a una expresion de la forma (3.10)
desde un elipsoide y en primera aproximacion.

Si ahora consideramos un modelo de Tierra elipséidica en rotacion
aparece un término adicional a (3.10) debido a la deformacién, resultando la
gravedad normal referida al elipsoide de nivel (expresion de Claireaut
generalizada):

Yo = ¥ (1+ B.senZ¢ - [i.sen?2¢) (3.11)

donde fi: factor de aplastamiento geométrico.

Los parametros intervinientes en (3.11) fueron medidos en varias
oportunidades (1930, 1967). En 1984 el Sistema Geodésico Mundial propuso
la siguiente expresion que incluye el efecto de la atmosfera:

1+0,0019318513 639 - sen’ ¢

¥, =978032,67714
J1-0,0066943799 9013 - sen>p

mGal (3.12)

3.1.4 Potencial gravitatorio terrestre

El potencial gravitatorio, en el caso de nuestro planeta Tierra, puede
obtenerse generalizando desde (3.4) y (3.5) y teniendo en cuenta la rotacion
expresada en (3.6):

V=ijjd7m+%2(x2+y2) (3.13)

Tierra

3.1.5 Equipotenciales

La superficie de un liquido en equilibrio se encuentra sometida a la
accion del campo gravitatorio. A esta superficie, en la que el potencial
gravitatorio V es constante, se la define superficie de nivel o
equipotencial. Las trayectorias ortogonales a las superficies de nivel
representan las lineas de fuerza del campo gravitatorio, las cuales son
ortogonales en cada punto a las equipotenciales (Figura 3.6).

15



/ V = cte.

Figura 3.6 Linea de fuerza y superficie equipotencial

Es asi que el Geoide constituye una equipotencial terrestre.

Como g varia a lo largo de una equipotencial, la distancia entre
equipotenciales debe también variar, pero en forma inversa a g. Es por ello
que las equipotenciales tienden a estrecharse hacia los polos donde la
gravedad aumenta y a distanciarse hacia el Ecuador donde disminuye. No
mantienen equidistancia geométrica pero si dinamica (Figura 3.7).

Figura 3.7 Superficie elipsoidica. Las equipotenciales (b’, c¢’...) y las lineas de fuerza [ son
perpendiculares. Uo: Superficie equipotencial. dh: distancia entre equipotenciales. dha>dhs

Las equipotenciales en el espacio exterior son superficies cerradas y
continuas (cuasi esféricas) debido a que en el espacio exterior no hay
practicamente materia ponderable (la densidad del aire es 0.001395 g/cm3).
Las superficies equipotenciales responden alli a funciones armonicas. En
cambio en el geoide continental la densidad cambia abruptamente (crece a
2.7 g/cm3 si consideramos la capa superior de la corteza). Como
consecuencia la funcion deja de ser armoénica y su construccion solo puede
realizarse a partir de trozos de superficies diferentes. Al no ser armonico el
geoide continental no se lo puede utilizar como superficie de referencia para
la determinacion de posiciones.
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3.1.6_ Gravedad y potencial de un paralelepipedo rectangular y su

aplicacion en el modelado de estructuras geolégicas

La gravedad y el potencial de un paralelepipedo rectangular seran en
este trabajo de primera utilidad ya que la forma de una estructura
cualquiera, como es el caso de la cuenca sedimentaria del Golfo de San
Jorge, puede aproximarse mediante una combinacion de paralelepipedos
verticales (Figura 3.8). Luego es posible calcular la gravedad y el potencial
que dicha estructura genera mediante la suma de las contribuciones de

todos los paralelepipedos.

Sedimentos ver Detalle

Manto superior

Detalle

Figura 3.8 Modelado de una cuenca sedimentaria por paralelepipedos verticales.

Un paralelepipedo de densidad ¢ y caras limitadas por los planos xi,
X2, Y1, Yz, Z1, z2, (Figura 3.9) genera en cualquier punto P(x,y,z) del espacio

una gravedad cuya componente vertical es la siguiente [Okabe, 1979]:

g.(x,y,2)= ”j G(z;—f)dm

paralelepido

esto es:

X4 Y+T 5|

X mQHﬂ)+y1Mx+ﬂ+2zmdmk—————M
Z

gz(x,y,z):G'O'
M | p,

donde "=\/(X—X,-)2 +(y—y,) +(z—2)" 500, =x—x;;Ay, = y—y;38z, = 72— 7,30 =1,2.

De la misma forma, su potencial puede calcularse como [Guspi, 1999]:

+z+r x+z+r
{xy In(z+r)+xzIn(y +r) + yzln(x + r) + x> arctan® <" 4 y*arctan™———— + z” arctan

X y Z

V=

x+y+r}

Az
A, Ay,

Ax

Ay,
Az
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Figura 3.9 Paralelepipedo rectangular que genera en P un potencial V' y una atraccion gravitatoria
vertical g..

3.2 Anomalias gravimétricas

Ya vimos que nuestro planeta puede considerarse como un esferoide
aplastado en los polos, y que ademas presenta una superficie topografica
irregular. Esto hace que los valores de gravedad medidos g sobre la
superficie natural de la Tierra no sean directamente comparables con los
valores de gravedad normal y referidos al elipsoide, dada la desigual
influencia de la rotacion, altitud y masa. Asi, resulta necesario transportar
los valores observados, mediante adecuadas reducciones, a una misma
superficie de referencia, con la intencion de compararlos alli. La superficie de
referencia que se suele considerar es el geoide, aunque en primera
aproximacion puede considerarse geoide y elipsoide coincidentes.

Supongamos haber determinado la gravedad sobre la superficie
topografica en la estacion E (Figura 3.10 Izquierda). Designamos a este valor

ge. Sobre el elipsoide, en el punto € de latitud ¢, existe un valor tedrico de
gravedad %o, deducido a partir de la expresion (3.12). No podemos comparar
este valor teorico con el obtenido directamente de la observacion, dado que
estan a distintas altitudes e involucran distintas masas. Para hacer posible
la comparacion, comunmente se transporta el valor observado a la superficie

de referencia, llamandolo go (Figura 3.10 Derecha).

Comparando los valores obtenidos por los dos caminos (observado
reducido y teorico), definimos como anomalia de gravedad a la discrepancia
entre el valor observado reducido a la superficie de referencia, y el que se
espera obtener al aplicar un modelo terrestre. Esto es:

Anomalia gravimétrica = go - Yo (3.14)
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Sup. topografica

Valor E’ gE

trasladadog\

Elipsoide = Geoide

/ . sy .
, \(P Elipsoide = Geoide , /\(P
/ /

Figura 3.10 Izquierda Gravedad observada gr sobre la superficie topografica en la estacion E y
gravedad tedrica o sobre la superficie de referencia. Derecha Gravedad observada reducida a la
superficie de referencia go. Por simplicidad se consideré geoide y elipsoide coincidentes.

3.2.1 Reduccion por Altura o de Aire Libre

Como vimos, la expresion (3.14) exige reducir el valor de gravedad
observado gr en E a la superficie de referencia (Figura 3.10 Derecha). En
principio consideraremos so6lo el efecto de altitud sobre el valor observado.

Teniendo en cuenta una Tierra esférica (radio r), homogénea, de masa

M, e irrotacional (w=0), y la gravedad sobre su superficie y, = G- 2M , la
r

variacion de la gravedad con la altura en primera aproximacion sera (Figura
3.11):

8_7/:_2G'SM V()
or r r

(3.15)

Adoptando % =980 Gal y r =6371 ki, a partir de la expresion (3.15), de
signo contrario ya que descendemos en altitud, obtenemos la correccion para
trasladar el valor observado ge a la superficie de referencia. Asumiendo dr=h
resulta:

m

+0.308 -/ [’"Gal }

Este valor ha sido perfeccionado por la geodesia, obteniendo mas
precisamente esta correccion:

(3.16)

+0.3086- h {mGal }

m
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Figura 3.11 Gravedad tedrica » sobre la superficie de una Tierra esférica de radio r, homogénea de
masa M e irrotacional. Gravedad tedrica ye sobre una estacion sobreelevada una altura h .

Consideremos ahora la gravedad tedrica % en una estacion
sobreelevada una altura h de la superficie de referencia:

, - GM _ GM
E 2 2
r+h
( ) rz-(1+hJ
r

Desarrollando en series de potencias de Taylor hasta el término
cuadratico, para h<<r tendremos:

2 2
y, =M -(1—2ﬁ+3h—2+...j=70(1—2ﬁ+3h—2+...j
r

r r r r

Luego, la correccion de aire libre a aplicar, considerando (3.16) y los
valores de % y r anteriormente adoptados, sera:

CAL=y0—yE=2%-h-(1—3ﬁ+...)z0.3086 h—0.073 Hz[’"G"l} (3.17)

2r m

con h altura de la estacion expresada en [m], y H altura de la estacion
expresada en [Km)].

Siendo mas rigurosos, si se desea obtener una expresion mas precisa,
se debe partir de la expresion de gravedad (3.12) correspondiente a un
sistema de referencia elipsoéidico de nivel.

3.2.2 Reduccion por Masas o de Bouguer

Como ya dijimos, en la reduccion anterior solo se tiene en cuenta el
efecto provocado por la altitud sobre el valor de gravedad observado en la
estacion. En esta reduccion se considera el efecto que genera en la gravedad
del punto estacion E el exceso o defecto de masa existente sobre el nivel del
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geoide. Esta masa podria tomar diversas formas, vamos a considerarla,
siguiendo el criterio de Bouguer, como una losa plana horizontal indefinida

de espesor h'y densidad topografica 6o (Figura 3.12).

Geoide /

Figura 3.12 Exceso de masa existente entre el geoide y la superficie topografica. Modelo de losa plana
infinita, de espesor hy densidad topografica 6o. h: cota del punto estacién E.

Para obtener el valor correspondiente al efecto de la losa plana
indefinida, comencemos considerando el de una masa cilindrica vertical gg
de densidad oo (Figura 3.13). La atraccion vertical que ejerce la masa
elemental dm sobre el punto estacion E sera:

G-dm G-o,-rdr df dz
dg=——>5—cosy= > cosy (3.18)
d d
Superficie
‘ topografica

w-éegide

Figura 3.13 Masa cilindrica vertical. Calculo de la atraccién vertical dg que ejerce sobre la estacion E
una masa elemental dm.

Integrando (3.18) en r, 8y z resulta:

2

er-dr d@ dz Z f
J. 2, 2 2, 2\1/2 G'O-OJ.,[
o (@7 +r7) (Z7+r7) 00

2

!

h
o] -dr d6 dz  (3.19)
0

!(Z2+r )3/2
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Para representar el efecto de gravedad adicional producido por la losa
plana indefinida, debemos considerar en (3.19) r=«, obteniendo:

h 27eo

;=G aojjj T )3,2 -dr d0 dz=G 0,21 h (3.20)

000

Finalmente, para obtener la correccion por masa, e€s necesario en
(3.20) definir la densidad topografica Go. Usualmente, y en este caso, se

adopta (50=2.67[

3

} (densidad del granito). Luego, la correccion de
cm

Bouguer sera:

(3.21)

C,=-G-0, 21 h=-0.1119 h {’”G“l}
m

con h altura de la estacion expresada en [m].

3.2.3 Reduccion topografica complementaria

Como vimos, la reduccion de Bouguer no considera las irregularidades
topograficas cercanas (masas por encima del techo de la losa, y depresiones
por debajo del mismo) (Figura 3.12). Solo si se trabaja en zonas llanas y
planicies, la correccion por masas tal como se planteo en (3.2.2), expresion
(3.21), es suficientemente correcta.

El haber considerado en la correccion de Bouguer una depresion
respecto del techo de la losa rellena con masa, que en realidad no existe
(Figura 3.14), originé un exceso negativo que debe ser eliminado mediante
una correccion positiva.

Sup. Topografica

/ N Geoide /

Figura 3.14 Los apartamientos de la superficie topografica respecto del techo de la losa originan
efectos de gravedad que la misma no tiene en cuenta. e : efecto por haber considerado erréneamente a
la depresion rellena por la losa y despreciado la elevacion en la correccion de Bouguer. Cr : correccion
topografica.

Para el caso de las elevaciones, al estar estas masas por encima de la
estacion E, producen una solicitacion contraria a la gravedad (Figura 3.14),
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que no ha sido considerada por la losa. Por lo tanto dicho efecto debera ser
suprimido también con una correccion positiva.

Asi, la correccion final Cr al valor de gravedad sera siempre positiva,
se trate de elevaciones o depresiones respecto del techo de la losa.

Para calcular esta correccion topografica, usualmente se realiza la
discretizacion de la topografia (mediante modelos digitales del terreno) a
partir de prismas rectos que conforman la misma, siendo sus altitudes las
altitudes topograficas medias. Luego se calcula la contribucion de todos ellos
con la siguiente expresion en coordenadas rectangulares:

¢, =G0, m epcspeo UL (3.22)

Topog raﬁa

3.2.4 Anomalias de Aire Libre y Anomalias de Bouguer

Definimos como Anomalia de Aire Libre (3.23) a la diferencia que
surge de comparar el valor observado de gravedad g reducido por altura con
el valor teorico sobre el elipsoide (3.12). Esto es:

AaL= ge +CaL- Yo (3.23)

Las anomalias de aire libre revelan el efecto de todas las masas
anomalas, incluyendo todas las que se encuentran por encima del geoide.

Denominamos Anomalia simple de Bouguer (3.24) al valor que se
obtiene si en (3.23) ademas de aplicar la correccion por aire libre, a ge se le
realiza la reduccion por masas (3.21):

Ap=ge +CaL+CB-)0 (3.24)

Luego, la Anomalia de Bouguer perfeccionada (3.25), sera la
anomalia simple de Bouguer (3.24) modificada con correccion topografica.
Obteniendo:

Apr= gE +tCaAL+CB+CT -%0 (3.25)

Las anomalias de Bouguer se corresponden unicamente con las
estructuras geologicas profundas, que se encuentran por debajo del geoide.
Esto se debe a que en la correccion por masa se elimina el efecto de todas las
masas que existen entre el geoide y la topografia, como si fuesen retiradas
con una topadora.
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CAPITULO 4
CALCULO DEL GEOIDE

4.1 Expresion de Bruns

Como ya se expreso anteriormente, el Geoide se eleva ante la presencia
de masas continentales siguiendo la topografia. En el mismo sentido si se
presentan excesos o defectos de masas, el Geoide ondula respecto del
Elipsoide. Calcularemos aqui la separacion entre los mismos.

Primeramente llamaremos potencial perturbador T a la diferencia:
T=V-U 4.1)

donde V corresponde al potencial generado por el campo de gravedad
terrestre y U es el calculado a partir de un modelo elipséidico de referencia
con las caracteristicas expresadas en el punto 2.3.2 del presente trabajo.

Se considera, por construccion del modelo, un elipsoide de referencia
con un potencial U = Wy coincidente con el potencial del Geoide V = Wo.

En la mayoria de los puntos ambas superficies no coincidiran. Asi un
punto P sobre el Geoide se proyectara siguiendo la direccion de la normal al
elipsoide sobre un punto Q. A la separacion PQ entre ambas superficies se la
llama ondulacion del Geoide y se la designa con la letra N (Figura 4.1).

Geoide

N|\ gr

Elipsoide

Figura 4.1 Discrepancia entre Elipsoide y Geoide. N: ondulacién del Geoide. n: normal al elipsoide que
pasa por P. v: vertical en el punto P.

Definido el potencial perturbador T, siguiendo la Figura 4.1 y

considerando la expresion (3.5) para la gravedad g como derivada del
potencial gravitatorio terrestre, analogamente se define a la gravedad

generada por un modelo elipsoidico yz—%U. Asi, podemos plantear las
n

siguientes ecuaciones:

oU
UP:UQ‘F(EJ N:UQ—}/'N (42)
0
y también: Vo=Up,+T,=U, -y N+T (4.3)
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pero habiendo considerado: V, =U, =W, = T,=yN
obteniendo:

N=-1F 4.4)

Conocida (4.4) como la Formula de Bruns.

4.2 Método de fuentes equivalentes

Una caracteristica importante del campo geopotencial terrestre es su
ambiguiedad, o sea, a partir de anomalias de gravedad observadas, no existe
una unica masa que las origine sino infinitas posibilidades. Esto genera falta
de unicidad a la hora de la inversion en estudios geofisicos.

En el marco del campo potencial es posible transformar esta
imposibilidad de solucion unica en un beneficio, por ejemplo, utilizando
fuentes ficticias puntuales equivalentes para reproducir las respuestas que
generan las masas reales desconocidas (Figura 4.2).

Valores de gravedad anémalos

s 29908 0 s

—_—

Masa real Masas puntuales ficticias

Figura 4.2 Respuesta gravimétrica anémala generada por una masa real y reproducida por n masas o
fuentes puntuales ficticias.

El método consiste en encontrar un conjunto de masas puntuales que
reproducen los valores de anomalias de gravedad de entrada. Luego se
calcula el potencial gravitatorio y por ultimo con la férmula de Bruns (4.4) se
obtiene la ondulacion del Geoide.

A continuacion se presentan dos procedimientos de resolucion:

Procedimiento 1:

Conocidas las anomalias de aire libre en n estaciones, se propone un
modelo de n masas puntuales colocadas cada una debajo de cada estacion, a
una profundidad h proporcional a la separacion entre las estaciones.
Estudios estadisticos encontraron que 2.5Ax < h < 6Ax; siendo Ax la
separacion entre las estaciones.

La ambigtiedad de la inversion gravimétrica se puede interpretar a
través de la siguiente ecuacion:
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Ag = ¢(F, T, h, o)

con Ag: anomalia de “g” observada, F: forma, T: tamano, P: profundidad y o
densidad.

Entonces, fijada la profundidad h de las fuentes y asumiéndolas como
puntuales, forma y tamano pueden considerarse conocidas. La anomalia de
gravedad resulta entonces, so6lo funcion de las intensidades de las mismas.

Conocidas las anomalias Ag; en cada estacion, se plantea un sistema
cuadrado de nxn ecuaciones como se muestra a continuacion con el fin de
hallar las masas:

s Gmy (zp —z,)  Gmy(zy, —Z1)+ +Gmn(zEl -z,)

gh=>

k=1 (”El‘k )’ (rEu )’ (rEl‘n )’
n Gm (z; —2z,) Gm(z; —2z,) Gm,(z; —z,)

g =y U ML o b (4.5)
k=1 (rEj.k ) (rEj.l)‘ (rEj.n)‘

£, i Gmy (2 = 2;) _ Gmy (zp, — z,) + +M

5 3 3
k=1 (’"En,k ) (”E”,l ) (rE )

2 2 2
donde g, =\/(XEJ —X;) +()’EJ - ) +(ZEJ —2Z,)" es la distancia entre la
masa puntual k-ésimay la estacion E;.
Una vez obtenidas las masas, resolviendo el sistema de ecuaciones, se

calcula el potencial en cualquier punto del espacio y la correspondiente
ondulacion del Geoide con la férmula de Bruns:

e
Nz y) =+ 3 (4.6)

}/ k=1 I"E’k

Procedimiento 2:

Consiste en obtener las fuentes ficticias y equivalentes a través de la
metodologia de calculo desarrollada por Guspi et al. (2004) que contempla la
teoria de la estadistica bayesiana. El procedimiento asume distribuciones
gaussianas de probabilidad tanto para: (a) los errores entre los datos
observados a reproducir y los valores que las fuentes generan, y (b) los
errores entre el modelo de fuentes a obtener y el modelo inicial asumido
coincidente con el vector nulo. El criterio bayesiano permite obtener el
modelo de fuentes mas probable con el ajuste a los datos mas probable, es
decir, la probabilidad maxima condicionada.

El planteo matematico-probabilistico para el ajuste de las anomalias
de gravedad establece la siguiente funcion objetivo S a minimizar:
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S = [ZLZJ.HEO —c | +(2;§ )H,AEAL —A,, | 4.7)
c 8

siendo:

¢: Vector cuyas componentes corresponden a las fuentes del modelo.

co: Vector cuyas componentes corresponden a las fuentes del modelo
inicial.
Ag ,, : Vector de anomalias de aire libre.

ofg : Varianza de la distribucion de las anomalias de aire libre.

o’ : Varianza del modelo de fuentes.

A,,: Matriz de diseno para Ag [Sacchi y Ulrych, 1996].

Una vez minimizada la funcion objetivo S para la obtencion de la
probabilidad maxima, se obtiene un sistema de ecuaciones cuya resolucion
proporcionara las intensidades del conjunto de fuentes.

Obtenidas las fuentes c¢;, se calcula el potencial perturbador Tj
generado por cada una sobre cada estacion i, ubicada a una distancia l; de
la fuente. Luego, aplicando la formula de Bruns resulta inmediato:

z (4.8)

4.3 Geoides de libre acceso

Es posible disponer de ondulaciones de geoide correspondientes al
modelo global geopotencial EIGEN-GLO4C, de libre acceso via Internet desde
la pagina:

http://icgem.gfz-potsdam.de/ICGEM/ICGEM.html, correspondiente al
Internacional Centre for Global Earth Models (ICGEM).

Los modelos geopotenciales describen el potencial gravitatorio de la
Tierra empleando un desarrollo en serie de armoénicos esféricos. Esta serie
tiene un desarrollo hasta un determinado grado n y orden m, dependiendo
de los datos que se utilicen para el calculo de los coeficientes. Este servicio
brinda la posibilidad al usuario de truncar el desarrollo anterior, escogiendo
a su eleccion un mismo valor de n y m. El rango de variacion tiene como
limite superior el valor 360.

A partir de los desarrollos del potencial gravitatorio V, del potencial
normal U del elipsoide de nivel adoptado y la férmula de Bruns, es posible
calcular la ondulacion geoidal del modelo, que en coordenadas esféricas
resulta:
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N(r,6, 1) = %GTMi(ﬂj S [AC m cos(mA) + AS wmsen(mA)| Pun(cos 6) + A%? H (4.9

n=2 m=0

donde:
G M: Constante gravitacional geocéntrica.
ACum, AS.n: Coeficientes armoénicos completamente normalizados.

Pun(cos@): Funciones asociadas de Legendre completamente
normalizadas.

a: Semieje mayor del elipsoide.

Ag,: anomalia de Bouguer.

H: cota ortométrica o cualquier aproximacion a ella.

y: gravedad normal media sobre la normal al elipsoide.
r: distancia geocéntrica.

6: latitud geocéntrica

A: longitud geocéntrica.

O bien, en forma compacta:

N 0.4 = Er0.0) + 285 (4.10)
y

con &(r,0,1): anomalia de altura del modelo geopotencial (teoria de

A
Molodensky), vy €5 .H: término  correctivo para  transformar

expeditivamente las anomalias de altura en ondulaciones de geoide.

La construccion de estos modelos se caracteriza por capturar, agrupar,
calcular y compatibilizar una gran cantidad de datos provenientes de
diversas fuentes.

El analisis de las orbitas de los satélites artificiales es la principal
fuente de datos para los grados bajos del desarrollo en serie. La informacion
asl obtenida se combina con la que proviene de mediciones gravimétricas y
altimetria satelital, permitiendo aumentar el desarrollo del modelo a grados
mas altos.

En la actualidad se puede acceder a distintos modelos geopotenciales
que se diferencian en funcion de los datos y técnicas empleados para su
construccion.

4.4 Filtrado

Los métodos de filtrado son utilizados en el estudio de anomalias de
gravedad y ondulaciones del geoide con el fin de separar los efectos
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regionales causados por masas mas alejadas o profundas, de los residuales o
locales que se corresponden con la respuesta de la estructura que interesa
estudiar.

Suponiendo contar con una carta de ondulaciones geoidales (N) de
ajuste global, se debera tener presente que la misma incluye efectos
regionales y locales. Esto se puede expresar de la siguiente forma:

Nobservada= Nregional + N residual (4 1 1)

A los efectos de poder comparar estas ondulaciones con las generadas
por un modelo teérico que solo considera el efecto de una estructura
geologica local (como puede ser una cuenca) se las debera filtrar
considerando la siguiente expresion:

N residual = Nobservada - Nregional (4 12)

Las ondulaciones geoidales pueden ser separadas en diferentes
longitudes de ondas, correspondiendo a los efectos regionales las largas
longitudes y a las estructuras geologicas locales las cortas longitudes de
onda.

El analisis anteriormente desarrollado puede ser aplicado, de igual
forma, al filtrado de anomalias de gravedad.

El proceso de filtrado se puede hacer empleando diversos métodos
graficos y analiticos, que generalmente deben emplearse en conjunto y luego
compararse los resultados entre si. No hay un método de filtrado que
funcione siempre, sino que dependera de la senal a filtrar.

Un ejemplo de método grafico consiste en el dibujo a mano alzada o de
forma digital de una curva suavizada que aproxime al efecto regional
anomalo. Luego se debera sustraer este contorno suavizado de los datos
observados para asi obtener el efecto residual. Es un método donde el
criterio subjetivo del usuario en la suavizacion adquiere una relevancia
importante.

Los métodos analiticos que utilizaremos en el presente trabajo
consisten principalmente en el empleo de recursos matematicos Yy
estadisticos para la elaboracion de curvas o superficies de aproximacion a
los datos observados.

Desarrollaremos el método de superficies de tendencia ya que su
interpretacion permite la reduccion al que emplea curvas de aproximacion.

4.4.1 Filtrado por superficies de tendencia

Conocidas las ondulaciones del Geoide sobre una cuadricula de
puntos, se plantea hallar las contribuciones regionales para luego obtener
por sustraccion las residuales. El problema se traduce en determinar los
coeficientes de la ecuacion de la superficie de tendencia que mejor aproxime
al efecto regional de larga longitud de onda. Analiticamente significa
encontrar los a;; del siguiente sistema de ecuaciones:
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n n—i

N, =ZZa[,j.x,’;.y,{ (4.13)

i=0 j=o0
con n=1,2,...,K, siendo:

K: numero de puntos de la cuadricula de ondulacion geoidal conocida
Nn: ondulacion geoidal en el nodo de la grilla Pn

xn: abscisa del nodo Pn

yn: ordenada del nodo Py

n: grado del polinomio de ajuste

a;j: coeficientes del polinomio de ajuste

El sistema de ecuaciones (4.13) asi planteado, presenta R incognitas

por K ecuaciones. Donde R = (n+Dx(n+2)

y K debe ser mayor o igual a R.

El objetivo es encontrar los valores mas adecuados para las incognitas.
Por lo general se esta en presencia de datos sobreabundantes, por lo cual es
de aplicacion el método de ajuste por minimos cuadrados. El mismo
establece que el conjunto de valores solucion del sistema de ecuaciones es
aquel que hace minima la suma de los cuadrados de los residuos.

Cabe aclarar que el método de ajuste por minimos cuadrados realiza
un promedio de todos los datos incorporados, por lo cual puede ser
necesaria la modificacion de ciertos parametros para disminuir la influencia
de los efectos de corta longitud de onda.

4.4.2 Filtrado por aproximacion polinémica

Suponiendo conocidos los valores de ondulacion del Geoide sobre un
perfil, se plantea la determinacion de los coeficientes que representan al
polinomio de aproximacion a dicha curva. Analiticamente se traduce en
encontrar los a;; de la siguiente ecuacion:

N,=>ax' (4.14)
i=0

Al igual que en el método de superficies de tendencias se procedera de
forma tal de hallar los coeficientes a; que mejor ajusten a la curva de
ondulacion dato.
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CAPITULO 5
ISOSTASIA

5.1 Introduccion

Considerando las anomalias de Bouguer calculadas en numerosas
estaciones del planeta, se observa que las mismas difieren de cero salvo en
regiones costeras. Por lo general son negativas en areas continentales y
positivas en cuencas oceanicas. Estos resultados indican una deficiencia de
densidad en zonas sobreelevadas respecto del nivel medio del mar, un exceso
debajo de los fondos oceanicos, y muy cercana a la esperada en regiones de
topografia baja.

Las teorias isostaticas explican este singular comportamiento y
fundamentan las desiguales reparticiones de densidades en la corteza
terrestre.

En 1855 Airy fundaba las bases de la isostasia. Segun su
interpretacion, cada bloque de corteza debia considerarse como flotando
sobre un magma mas denso, de modo que las desviaciones de la vertical
debidas a montanas debian reducirse considerablemente por accion de
masas de densidades inferiores, muy sumergidas en el magma denso.

Pratt discrepo con la teoria de Airy entendiendo que bloques corticales
de igual seccion deberian tener todos la misma masa y presionar de igual
Jorma al legar a una cierta profundidad. Realizo sus calculos tomando
profundidades que iban de los 1000 a 100 millas, encontrando para este
ultimo valor desviaciones minimas.

Hoy en dia la tectonica sugiere que ambas hipotesis, la de Airy y la de
Pratt, son parcialmente correctas.

5.2 Sistema de Pratt

En este sistema se considera que a una cierta profundidad fija H
(profundidad de compensacion), existira una losa por encima de la cual las
masas serian iguales en todas partes [Introcaso, 2006]. Para comprenderlo,
supongamos que las montanas han sido formadas por dilatacion vertical de
materiales subyacentes de la corteza y las masas oceanicas por contraccion
vertical. No se modificarian las masas situadas por encima de la losa por lo
cual permite imaginar a la corteza dividida en bloques elementales
homogéneos de densidades en funcion de la altura, como lo muestra la
Figura 5.1.

31



7 ™ Nivel del mar

_ Superficie de
compensacion

Figura 5.1. Hipétesis de Pratt. Modelo de bloques corticales de densidades 61 < 62 < 63 pero de igual
masa. h: altura topografica. H: profundidad de compensacion

La compensacion comenzaria en la superficie misma de la Tierra, bajo
los océanos en el fondo del mar, y terminaria a una profundidad H del orden
de 100 km por debajo del Geoide. Los bloques por encima de ella deberan
tener la misma masa para asl ejercer igual presion (Figura 5.1).

Para entender el sistema que plantea Pratt supongamos dos bloques
rectangulares de igual seccion, distinto espesor y que descansan sobre una
superficie de compensacion A-A ubicada a una profundidad H como muestra
la Figura 5.2.

Hi () O

NEFERINRSIEN

Figura 5.2 Modelo simplificado — Hipotesis de Pratt

La igualdad de presiones por unidad de seccion en la base de las
columnas puede expresarse como:

h
p= .[O'(z)gdz = cte. (5.1)

-H

Las variaciones de gravedad en las columnas son pequenas Yy
ubicandonos bajo el concepto de Pratt, tendremos:

j‘ o,dz = }O‘zdz (5.2)
-H -H

con o1: densidad de la columna sobreelevada una altura h, o2: densidad de
la columna a nivel cero. Resolviendo (5.2) obtenemos:

o,(h+H)=0,H (5.3)

Siendo h < H, tendremos:
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=0,——=0,(l-——+—-... 5.4
o, =0, o, ( +H ) (5.4)

Si despreciamos las potencias mayores que uno, cuando h es pequeno
respecto de H tendremos:

h
o, =0, —ng (5.5)

Llamaremos densidad de compensacion o. al déficit que presenta el
bloque sobreelevado una altura hy la expresamos:

h
0.=0,—0,= azﬁ (5.6)

5.3_Sistema de Airy

Consiste esencialmente en suponer que cada trozo de corteza esta en
equilibrio hidrostatico.

Todo pasa como si cada prisma vertical elemental que se pudiera
cortar de la corteza terrestre, flotara en un material viscoso que le permite
realizar lentos movimientos verticales. Cuanto mas alta es la montana, mas
profundamente hunde sus raices en el manto superior.

Si suponemos un bloque de densidad o flotando hidrostaticamente en
un liquido de densidad o; mayor que o (Figura 5.3), resulta:

Peso real del bloque = Peso del fluido desalojado

'l AR

Figura 5.3 Bloque de densidad o flotando hidrostaticamente en un material de mayor densidad o:.Las
lineas cortadas corresponden al material desalojado.

Por unidad de seccion tendremos:
o-(h+AR)=0,-AR
de donde surge que la raiz de nuestro bloque tiene un espesor de:

o

AR = h (5.7)

o,-0
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Una estructura geologica elevada posee una raiz que la compensa
isostaticamente (Figura 5.4). Si llamamos ocs a la densidad de la topografia
(corteza superior), o, a la densidad del manto, o, a la densidad de la

corteza inferior, y h a la altura de la estructura topografica, la raiz de la
misma, por (5.7), tendra un espesor:

Ocs
Oy —O0¢y

AR = -h (5.8)

Dicha raiz se extiende por debajo del espesor normal asumido para la
corteza terrestre, Th.

Manto superior

Figura 5.4 Modelo de Airy isostaticamente compensado para el caso de una sobreelevacion. ocs:
densidad de la corteza superior. ocr: densidad de la corteza inferior. om: densidad del manto. Tn:
espesor normal de corteza. h: altura topografica. AR: profundidad de la raiz compensadora.

En el caso de las cuencas sedimentarias (Figura 5.5) o marinas, la
hipétesis de Airy establece la existencia de una antirraiz cuyo espesor,
siguiendo un procedimiento analogo al anterior, resulta:

Ocs —O0g/a
Oy —0g

AR'= “h (5.9)

donde os/a representa la densidad de sedimentos o agua, ocs es la densidad
de la corteza superior, y ocr es la densidad de la corteza inferior, om es la
densidad del manto y h es la profundidad de la cuenca. Esta antirraiz se
encuentra localizada hacia arriba a partir del espesor normal asumido para
la corteza.
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GS Sedimentos

h

Corteza superior

Corteza inferior GCI

Manto superior

Figura 5.5 Modelo de Airy isostaticamente compensado para el caso de una cuenca. cs: densidad de
los sedimentos. ocs: densidad de la corteza superior. oci: densidad de la corteza inferior. om: densidad

del manto. Tn: espesor normal de corteza. h: profundidad de la cuenca. AR’: elevacion de la antirraiz
compensadora.

En las Figuras 5.6 y 5.7 se representan modelos analogicos sencillos
de elevacion topografica y cuenca respectivamente. Se pueden apreciar los
estados de sobrecompensacion, compensacion y subcompensacion
isostaticas.

b
Tn 7qci 7qci 7(2(:7 B
AR}/ Bloque C P
AR/V’| Bloque B
AR
Bloque A

% o

Figura 5.6 Modelo de elevacion topografica. Bloque A: sobrecompensacion. Bloque B: Compensacion.
Bloque C: Subcompensacion. oc: densidad de Corteza. om: densidad del Manto. om > oc. Tn: espesor
normal de corteza. h: altura de elevacion topografica. AR: profundidad de la raiz.

Tx O o
Bloque A Bloque B Bloque C
s/
AR B
— _ ARV
Ou

Figura 5.7 Modelo de cuenca sedimentaria. Bloque A: sobrecompensacion. Bloque B: Compensacion.
Bloque C: Subcompensacion. oc: densidad de Corteza. om: densidad del Manto. cs/a: densidad de

sedimentos o agua. om > oc > 6s/a. Tn: espesor normal de corteza. h: profundidad de los sedimentos.
AR’: altura de la antirraiz.

35



5.4_Diferencia entre los modelos de Pratt y Airy

La diferencia fundamental entre los dos sistemas vistos radica en que
mientras en la hipétesis de Pratt la densidad litosférica varia con la altitud y
permanece constante la profundidad de compensacion, en el sistema
propuesto por Airy, la densidad cortical se mantiene constante mientras si
varia la profundidad.

5.5 Anomalias Isostdticas

Definimos correccion isostatica (C) a la necesaria para normalizar el
valor de gravedad observado, luego de aplicadas las reducciones de aire
libre, Bouguer y topografica, y considerando una de las teorias isostaticas
explicadas para una determinada estructura geologica.

Generalmente las correcciones isostaticas seran positivas en areas
continentales y negativas en regiones oceanicas.

Si a los valores de gravedad observados se le hacen las correcciones de
aire libre (Car), Bouguer (Cpg), topografica (Cr) e isostatica (Cj, se obtienen las
llamadas Anomalias Isostdticas:

Ar= g Observado +CAL{+)+CB(‘)+CT(+)+CI(+/‘)’70 (510)

En el sistema de Pratt habra que calcular el déficit o exceso de
densidad en los bloques sobreelevados o sumergidos respectos al nivel del
mar, adoptando una profundidad de compensacion que se mantendra
constante.

Para realizar las correcciones isostaticas en el modelo de Airy, se
deberan calcular las raices (AR) y antirraices (AR’) suponiendo una
profundidad normal de la corteza entre 30 y 40 kilometros.

5.6_ Estados Isostdticos

Las Anomalias isostaticas son indicadores del estado de compensacion
de los bloques que componen la corteza terrestre. Conocer su valor, puede
darnos un indicio sobre la posible movilidad potencial futura de dicho
bloque.

Suponiendo que se trabaja bajo la hipdtesis de Airy, consideremos
un bloque montanoso que esta compensado isostaticamente (Figura 5.8).
Para este bloque, la masa topografica equivale a la de la raiz, aunque esta
ultima produce el efecto de una masa negativa, debido a que desplaza de su
posicion a manto de mayor densidad.
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masa topografica (+)

masa raiz (-)

Figura 5.8 Montana compensada isostaticamente en la Hipotesis de Airy.

Si queremos calcular la Anomalia de Aire Libre en el punto P, por estar
la masa positiva mas cerca que la negativa, esta anomalia resultara positiva,
es decir:

Aar=efecto gravimétrico m(+) + efecto gravimétrico m(-) > O (5.11)

La Anomalia de Bouguer se obtiene eliminando el efecto de las masas
superficiales, lo que equivale a retirar la masa topografica. De esta forma
solo quedara el efecto de la raiz:

Ap=efecto gravimétrico m(-) < O (5.12)

La Anomalia Isostatica exige eliminar el efecto negativo de la raiz,
como si ésta fuese retirada. En este caso, como se parte de la hipétesis de
compensacion, cuando se retire la raiz se obtendra un bloque de corteza
normal y por consiguiente:

Ar=0 (5.13)

Si se trabaja con un bloque descompensado, las Anomalias Isostaticas
tomaran valores distintos de cero.

Un bloque sobrecompensado tendra una raiz mayor que la normal y
el efecto de las masas negativas sera mayor que el de las positivas. Se estara
en presencia de Anomalias Isostaticas negativas:

A<O (5.14)
En cambio un bloque subcompensado tendra una raiz menor que la

normal y el efecto de las masas negativas sera menor que el de las positivas.
Se estara en presencia de Anomalias Isostaticas positivas:

Ar>0 (5.15)
La sobrecompensacion exige un ascenso de la montana para lograr el

equilibrio isostatico, mientras que la subcompensacion exige un descenso
para lograrlo.

En el caso de una cuenca sedimentaria (Figura 5.9) compensada
isostaticamente, los efectos se invierten dado que ahora el déficit de masa es
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causado por los sedimentos, mientras que se presenta un exceso en la
intromision del manto en la corteza.

masa
sedimentos (-)

°P

masa antirraiz (+)
(manto superior)

Figura 5.9 Cuenca compensada isostaticamente en la Hipotesis de Airy.

Mediante analogos razonamientos que los realizados para el bloque
montanoso, tendremos que la Aarresultara del balance en P de los efectos de
los sedimentos respecto de la corteza y del efecto del manto superior
ascendido respecto de la corteza. Tendremos asi:

AaL=efecto de los sedimentos (-) + efecto del manto superior (+) < O (5.106)

La Asp coincidira con la Aar dado que no hemos considerado en este
caso las variaciones de altitud respecto del techo de la corteza normal.

AarL=AB (5. 1 7)

5.6.1 Anomalias de Bouguer con correccion geolégica

La Anomalia de Bouguer con correccion geologica (Ap.cg) 0 Anomalia de
Bouguer corregida por relleno sedimentario, es utilizada en el analisis
isostatico de cuencas.

Admitiendo el modelo de cuenca de la Figura 5.9, se puede pensar en
“normalizar” la corteza superior retirando los sedimentos y colocando en su
reemplazo materiales corticales usuales. En este caso, se habra realizado la
correccion geologica y la anomalia sera positiva, debido a que solo se
presenta el efecto de la Antirraiz:

AB,cg =As - efecto de los sedimentos(-) = efecto de la Antirraiz >0 (5.18)

La anterior ecuacion informa de las anomalias gravimétricas de la
antirraiz que son comparables con las de un modelo teorico.
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Si, finalmente, eliminamos la antirraiz normalizando al total de la
corteza (equivalente a la correccion isostatica), la anomalia de gravedad
(Anomalia isostdtica) resultaria:

A0 (5.19)
lo que indica que la cuenca esta compensada isostaticamente. Si en cambio:

Ar>0 (5.20)
la cuenca esta sobrecompensada, y si:

A<O (5.21)

la cuenca esta subcompensada.

5.7_ Anomalias de las ondulaciones del geoide y su relacion con el
comportamiento isostdtico

La evaluacion del balance isostatico puede hacerse también utilizando
las ondulaciones del geoide en escala cortical o litosférica. Designando con
No a una ondulacion de geoide observada o verdadera, necesitaremos
compararla con la ondulacion isostatica N; obtenida de un modelo
perfectamente balanceado cuya topografia coincida con la real de la zona en
estudio.

Es de utilidad el empleo del concepto de modelo dipolar para expresar
las teorias isostaticas. En lugar de considerar masas negativas y positivas,
se consideran déficit y excesos de densidad en los materiales corticales y
litosféricos.

El potencial de un dipolo magnético en un punto P a una distancia r;
de -my rz de +m (Figura 5.10) se puede expresar como:

vp:—m++m:m.(ﬁ‘rzjzm-d-cosezg.d (5.22)
r

2
nxXr,

En la expresion (5.22) asociamos H con la intensidad magnética y d es
la distancia dipolar. Caracterizamos, de esta forma, al potencial magnético
como intensidad magnética (H) por distancia dipolar (d):

V=H-d (5.23)
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Figura 5.10 Dipolo Magnético

Analogamente, el potencial gravitatorio conceptualmente es gravedad
por distancia (V = g xr).

Si la distribucion dipolar esta extendida en una losa plana indefinida
de espesor h, la intensidad gravitatoria es:

g =2aGoh
siendo ola densidad volumétrica de la losa. Y el potencial perturbador sera:

V =2nGohxd (5.24)

Considerando, para la aplicacion del modelo dipolar, la Figuras 5.11
correspondiente a un modelo de elevacion topografica en la hipoétesis de Airy,
tendremos que:

2 2

Om

Figura 5.11 Distribucion dipolar +m, -m a una distancia d. h: altura del relieve. AR: profundidad de la
raiz cortical compensadora. Tn: espesor normal cortical.

Luego, la ondulacion isostatica N;, considerando la Formula de Bruns
(4.4), sera:

2n Go.h
N, :—C(TN +ﬁ+§j (5.26)
14 2 2
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con o, densidad de la corteza.

Gedidicamente, tendremos balance isostdtico y probable estatismo si:
ArO y No—-Ni=0
subcompensacion y movilidad descendente potencial si:
Ar>0 y No — N; >0
y sobrecompensacion isostdtica y movilidad ascendente potencial si:

A<O y No - N; <0

Para el caso de una cuenca sedimentaria bajo la hipotesis de Airy
(Figura 5.12), tendremos:
d=T, - [Z + AR j

2

y la ondulacion isostatica, con la Formula de Bruns, sera:

27 G(o,. —o)h' ! !
N, = (0c=0y) (TN —(h+ AR D (5.27)
14 2 2
-m h
d : : o T
+m AR'

Figura 5.12 Distribucion dipolar -m, +m a una distancia d. h’: profundidad de la cuenca. AR
elevacion de la antirraiz compensadora. Tn: espesor cortical normal.

Las expresiones anteriores, como se pudo apreciar, han sido
encontradas por un camino expeditivo. Sus demostraciones rigurosas se
pueden consultar en Turcotte-Schubert (1982).

Gedidicamente, tendremos balance isostdtico y probable estatismo si:
ArO y No—-Ni=0
subcompensacion y movilidad ascendente potencial si:
AKOy No-N;<0

y sobrecompensacion isostdtica y movilidad descendente potencial si:

A0 y No — N; >0
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CAPITULO 6
DESARROLLO DEL TRABAJO

6.1 _Ubicacion y caracteristicas generales de la zona de estudio

La zona de estudio corresponde a la Cuenca del Golfo de San Jorge. Es
una amplia region ubicada en la parte central de la Patagonia Argentina
(Figura 6.1), entre los paralelos 43¢ y 47° de latitud Sur, y los meridianos
63° y 71° de longitud Oeste. Contiene numerosas y significativas
acumulaciones de petroleo y gas, por lo cual desde el punto de vista
economico es de gran importancia.
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Figura 6.1 Ubicacion de la Cuenca del Golfo de San Jorge en la Republica Argentina.

Comprende la zona meridional de la provincia del Chubut, la parte
norte de la provincia de Santa Cruz y gran parte de la plataforma continental
argentina en el Golfo San Jorge. O sea que abarca areas dentro del actual
continente (65%), como de la plataforma continental (35%) [Secretaria de
Energia - MINISTERIO DE PLANIFICACION FEDERAL, INVERSION PUBLICA
Y SERVICIOS - Argentina, 2007].

Tiene una forma bastante irregular, presentando una mayor
elongacion en la direccion este — oeste, desde el Océano Atlantico hasta la
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Cordillera de los Andes. Hacia el norte sobrepasa el curso medio del rio
Chubut, por el sur se extiende mas alla del rio Deseado (Figura 6.2).

Su basamento esta constituido por rocas graniticas y metamorficas de
edad estimada como eopaleozoica a precambrica, mientras los sedimentos
son del jurasico superior, cretacico y terciario. [Introcaso et al, 1980, entre
otrosj
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Figura 6.2 Cuenca del Golfo de San Jorge. Secretaria de Energia - MINISTERIO DE PLANIFICACION
FEDERAL, INVERSION PUBLICA Y SERVICIOS - Argentina (2007)

En el marco tectonico, es una cuenca intracratonica limitada por dos
zonas que han permanecido relativamente estables: el Macizo Norpatagonico
en el norte de Chubut y el Nesocraton del Deseado en el centro y norte de
Santa Cruz. A lo largo de fallas tensionales se forma una gran fosa tectonica
alargada en la direccion este-oeste y directamente relacionada en su
generacion con la deriva continental [Secretaria de Energia - MINISTERIO
DE PLANIFICACION FEDERAL, INVERSION PUBLICA Y SERVICIOS -
Argentina, 2007]. Es evidente la accion de esfuerzos compresionales del este
que al aproximarse al area afectada por el movimiento andino, el eje de la
cuenca sufre deflexiones y tiende a orientarse en direccion norte-sur
[Introcaso et al, 1980].

6.2 _ Datos

6.2.1 Isobatas de basamento

Las Isobatas de basamento de la Cuenca del Golfo de San Jorge fueron
obtenidas mediante la digitalizacion del Mapa Tectonico de Ameérica del Sur
[Comision de la Carta Geologica del Mundo, Ministerio de Minas y Energia
(Brasil), 1978] para la zona continental, y del Mapa Geologico de la
Republica Argentina [Servicio Geologico Minero Argentino (SEGEMAR), 1996]
para la parte de la cuenca sobre la zona oceanica.

43



Sus coordenadas Latitud y Longitud se refirieron al Sistema de
Referencia WGS 84 y fueron grilladas con dos métodos de interpolacion,
Kriging y Minima Curvatura, variando los parametros geométricos de la grilla
(espaciamiento de los nodos 5 y 10°), con el objetivo de encontrar la
morfologia mas adecuada de acuerdo a las fuentes de datos consideradas
(Figura 6.3).

a) Kriging - 5' b) Kriging - 10’

48° -48°
T T T T T T T T T T T T T T L B e B AN B B B S B E—
-71° -70°  -69° -68° -67° -66° -65° -64° -63° 710 -70° -69° -68° -67° -66° -65° -64° -63°
Longitud Longitud
¢) Minimima curvatura - 5' d) Mimnima curvatura - 10'

-44°+
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Latitud

-46°—
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Figura 6.3 Isobatas de basamento correspondientes a la Cuenca del Golfo de San Jorge en el Sistema
de Referencia WGS °84, equidistancia de 0,5 Km. Pruebas con dos métodos de interpolacion y
espaciamientos de los nodos de la grilla: a) Kriging - 5°. b) Kriging - 10’. ¢) Minima curvatura - 5°. d)
Minima curvatura - 10’.

Asi, analizando las cartas de la Figura 6.3, se adopto para el grillado el
Método de Interpolacion Kriging y un espaciamiento de los nodos de la grilla
de 5, puesto que fue el que mejor morfologia present6. A su vez se tuvo la
precaucion de considerar las isobatas de basamento a partir de la
correspondiente al valor cero, en sentido negativo, con el fin de reducir los
efectos generados por las masas externas a nuestra zona de interés en el
momento del calculo. En la Figura 6.4 se muestran la carta de isobatas de
basamento escogida y el modelo tridimensional que le corresponde.
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Figura 6.4 Izquierda: Is6batas de basamento (Kriging - 5). Equidistancia de 0,5 Km. Derecha:
Modelo tridimensional correspondiente a las is6batas de basamento.

6.2.2 Carta de Ondulaciones geoidales

A partir de las Ondulaciones del Geoide, es posible realizar la
interpretacion cortical y del estado isostdtico de una estructura
geologica.

Para el analisis de la Cuenca del Golfo de San Jorge se obtuvieron los
datos de Ondulacion del Geoide correspondientes al Modelo Geopotencial
EIGEN-GL04C - International Centre for Global Earth Models (ICGEM)
[Forste et al, 2006] disponible en la pagina de Internet de libre acceso
http://icgem.gfz-potsdam.de/ICGEM (Figuras 6.5 y 6.6).

—120m

—118m

Latitud

—16m

—14m

—12m

Longitud

Figura 6.5 Carta de Ondulacion del Geoide sobre la cuenca del Golfo de San Jorge, equidistancia de
0.5 metros. Modelo geopotencial EIGEN-GLO4C.
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Figura 6.6 Modelo tridimensional de las Ondulaciones del Geoide EIGEN-GLO4C.

6.2.3_ Carta de Anomalias de Aire Libre

A partir de las Anomalias de Aire Libre es posible, mediante el
meétodo de Fuentes equivalentes (Capitulo 4.2), obtener las ondulaciones del
Geoide y a partir de ellas realizar el andlisis isostdtico de una estructura
geologica.

En el caso de la Cuenca del Golfo de San Jorge se obtuvieron los datos
de Anomalias de Aire Libre de la Carta Gravimétrica Argentina - Instituto de
Fisica Rosario (IFIR) [Guspi et al, 1995] (Figura 6.7).

90 mGal

70 mGal

50 mGal

30 mGal

Latitud

10 mGal

-10 mGal

-30 mGal

Longitud

Figura 6.7 Anomalias de Aire Libre - Carta Gravimétrica Argentina (Instituto de Fisica Rosario),
equidistancia de 5 mGal.

6.2.4 Carta de Anomalias de Bouguer
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En el analisis gravimétrico tradicional de estructuras geologicas es
usual trabajar con Anomalias de Bouguer, ya que proporcionan un camino
rapido y eficaz para la interpretacion de las caracteristicas corticales y el
estado isostdtico de las mismas. Este estudio es complementario del
objetivo de este trabajo y sera utilizado para validar los resultados obtenidos
analizando las ondulaciones del geoide.

Las Anomalias de Bouguer sobre la Cuenca del Golfo de San Jorge
fueron extraidas de la Carta Gravimétrica Argentina [(Guspi et al, 1995 -
Instituto de Fisica Rosario (IFIR)] (Figura 6.8).
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Latitud
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-90 mGal

A -120 mGal
-71° -70° -69° -682 -67° -662 -652 -64° -63¢

Longitud

Figura 6.8 Anomalias de Bouguer - Carta Gravimétrica Argentina (Instituto de Fisica de Rosario),
equidistancia de 5 mGal. AA’: perfil de estudio.

6.2.5 Modelo Digital del Terreno

El analisis isostatico requiere comparar las ondulaciones reales, en
longitudes de onda correspondientes a la zona en estudio, con las
ondulaciones obtenidas a partir de un modelo perfectamente compensado,
en nuestro caso, en la hipotesis de Airy (véase 6.3.1). La senal de entrada es
en general la topografia expresada por un modelo digital de terreno. En
nuestra cuenca, la senal de entrada esta constituida por las isobatas de
basamento.

Lo anterior hace que en el modelo se desprecien las irregularidades
topograficas cercanas, como por ejemplo colinas y masas por encima de los
sedimentos de la cuenca, y valles y depresiones por debajo del nivel medio
del mar, si las hubiera. Por lo tanto, para ser rigurosos en la comparacion de
su respuesta de ondulacion geoidal con la que aportan los datos observados,
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se deberan tener en cuenta las irregularidades del terreno en una correccion
topo-isostatica (6.3.2.1 y 6.3.3.3).

Para cumplir con dicho objetivo se obtuvieron los datos de la
Topografia de la zona correspondientes al Modelo Digital de Terreno
ETOPO2v2 disponible en la pagina de Internet de libre acceso
http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/fliers/01mgg04.html (Figura 6.9).

a) -
— 1.7 Km
— 1.3 Km
FO -
-g —10.9 Km
2 .
o]
=
—10.5 Km
—0.1 Km
I
-64° -63°
b)

Figura 6.9 Modelo Digital de terreno ETOPO2v2. a) Modelo 2D. Equidistancia 0.2 Km. b) Modelo 3D.

6.3_ Calculos y resultados

6.3.1 Modelo de comparacion isostdticamente compensado
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En esta etapa nos ocuparemos de elaborar un modelo geofisico
perfectamente compensado en el sistema de Airy con el fin de analizar el
balance isostatico de la cuenca comparando, como fuera senalado, sus
respuestas con las que aportan los datos observados.

A partir de las is6batas de basamento de la cuenca del Golfo de San
Jorge (Figura 6.4) conocemos las profundidades de dicha estructura
geologica. Aceptando que la cuenca se encuentra compensada
isostaticamente en la hipotesis de Airy, como se desprende del origen de la
misma, podemos generar un modelo tedrico isostdticamente compensado
(Figura 5.5). Mediante la descomposicion de sus partes (cuenca y antirraiz)
en un conjunto de paralelepipedos verticales calculamos en forma teérica las
respuestas gravitatorias (Figura 6.10) y potenciales de la misma (véase
3.1.6). De aqui mediante la utilizacion de la formula de Bruns (4.4) se
obtienen las ondulaciones del geoide (Figura 6.11).

Para nuestro estudio consideramos compensacion isostatica
asumiendo los siguientes parametros [Introcaso et al, 1986]:

- espesor normal de la corteza (Ty): 33 Km.

- densidad de corteza superior (ccs): 2.7 g/cm3
densidad de corteza inferior (c¢j): 2.9 g/cm3
densidad de manto superior (om): 3.3 g/cm3
densidad de sedimentos (os): 2.32 g/cm3
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a) Efecto gravimétrico de los sedimentos
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b) Efecto gravimétrico de la antirraiz
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71° -70° -69° -68° -67° -66° -65° -64° -63°
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c) Efecto gravimétrico total - Sedimentos y antirraiz

Figura 6.10 Cartas de anomalias de gravedad obtenidas a partir de un modelo tedrico isostdaticamente
compensado que considera la hipdtesis de Airy. Equidistancia 5 mGal. a) Efecto debido a los
sedimentos. b) Efecto debido a la antirraiz. ¢) Efecto debido al conjunto sedimentos y antirraiz.
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a) Efecto de ondulacién de los Sedimentos. Equidistancia 0.5 m
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b) Efecto de ondulacién de la Antirraiz. Equidistancia 0.5 m
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c) Efecto de ondulacién geoidal total - Sedimentos y antirraiz. Equidistancia 0.2 m

Figura 6.11 Cartas de ondulacion del Geoide (N) obtenidas a partir de un modelo tedrico

isostdticamente compensado que considera la hipétesis de Airy. a) Efecto debido a los sedimentos. b)
Efecto debido a la antirraiz. ¢) Efecto debido al conjunto sedimentos y antirraiz.
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6.3.2 Estudio de la cuenca a partir de Ondulaciones Geoidales del
Modelo Geopotencial EIGEN-GL0O4C

6.3.2.1_ Correccion topo-isostdtica

A partir del Modelo Digital de Terreno (MDT) de la cuenca del Golfo de
San Jorge (Figura 6.9), se obtuvieron los efectos correspondientes de
ondulacion geoidal (Figura 6.12), trabajando con un modelo ficticio
isostaticamente compensado bajo la hipotesis de Airy. Este es un calculo
expeditivo que presupone la mayor significacion de la topografia frente a las
profundas masas de compensacion.

44m

3.6m

2.8m

Latitud

-48°-| 0.4m

_7 1 o - o | o — o — o — {4 — 2 _649 _639
Longitud

Figura 6.12. Efectos topo-isostaticos de Ondulacién geoidal, obtenidos a partir del modelo
digital de terreno bajo la hipétesis de Airy. Equidistancia 0.2 m.

Estos efectos deberan ser separados del Geoide observado (Modelo
Geopotencial EIGEN-GLO4C, Figura 6.5) para obtener asi las ondulaciones
del geoide con correccion topo-isostatioca (Figura 6.13), que luego de
filtradas las largas longitudes de onda, seran directamente comparables con
las del modelo teodrico. Por supuesto este ultimo no contiene la topografia.
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Figura 6.13 Carta de Ondulacion geoidal con correccion topo-isostatica elaborada sobre el
Modelo geopotencial EIGEN - GLO4C. Equidistancia 0.5 m.

6.3.2.2_ Filtrado por aproximacion polinémica (2D)

Dado que nuestro objetivo es aislar los efectos geoidales de la
estructura de la cuenca (cortas longitudes de onda) de las largas longitudes
de onda, tenemos que eliminar estas ultimas mediante un filtrado.

A partir de la carta de Ondulaciones del Geoide con correccion topo-
isostatica (Figura 6.13), se levanté un perfil en direccion Sur — Norte, en la
longitud -67°40’ (ver ubicacion en Figura 6.8), debido a que se corresponde
con el maximo espesor del desarrollo sedimentario de la cuenca. El mismo se
exhibe en la siguiente figura:

17~
16
15+
14

13+

Ondulacion del Geoide (m)

12

11l

-48° -47° -46° -45° -44° -43° -42°
Latitud

Figura 6.14 Perfil de Ondulacion del Geoide con correccién topo-isostatica en sentido Sur-Norte sobre
Longitud -67°40' obtenido de la carta de la Figura 6.13
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El proceso de filtrado de las ondulaciones del Geoide (Figura 6.14) se
realizo en base a un ajuste polinémico mediante la utilizacion de un
programa especifico, teniendo la posibilidad de variar los grados de

aproximacion polinomica. En nuestro caso probamos con grados 1, 2 y 3
(Figura 6.15).

18-
17-
16-
15-
14-

13+

12+ —— —— N Regional ler. grado
—— —— N Regional 2do. grado
—— —— N Regional 3er. grado
——— N Residual ler. grado

——— N Residual 2do. grado
10- —— N Residual 3er. grado

% —— N con Correccion Topo-isostatica

Ondulacién Geoidal (m)

_2 T T T T T T T T T T T 1
-48 -47 -46 -45 -44 43 -42
Latitud

Figura 6.15 Perfiles de Ondulacién geoidal con correccidon topo-isostatica, Residuales y Regionales.
Pruebas con polinomios de grados 1, 2y 3.

Se resuelve adoptar la aproximacion de segundo grado por considerar
esta regional uno de los filtros mas adecuados para esta zona (Figura 6.16).
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Figura 6.16 Perfil de Ondulaciéon geoidal con correccion Topo-isostatica. Regional y Residual
obtenidas por aproximacion polinémica de segundo grado.

Se procede a comparar graficamente en la Figura 6.17 el Geoide
calculado a partir del modelo tedrico isostaticamente compensado y la
residual adoptada (Figura 6.16).

3,
Geoide Teorico

T 2 N Residual
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-48° -47° -46° -45° -44° -43° -42°
Latitud

Figura 6.17 Perfil de Ondulacion geoidal. Residual obtenido del Modelo geopotencial EIGEN-GL04C
filtrado por aproximacioén polinémica y Geoide teérico obtenido del Modelo Isostatico.

El perfil de la Figura 6.17 nos permite concluir que la cuenca en
estudio no se encuentra isostaticamente compensada debido a que las
respuestas de los datos observados son diferentes a los teéricos. En la region
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del maximo desarrollo sedimentario la ondulacion va de -2 m. (modelo
teorico) a +0,5 m. (respuesta real).

6.3.2.3_Filtrado con superficies de tendencia (3D)

A diferencia del método de filtrado anterior (6.3.2.2) en esta etapa se
trabajara en tres dimensiones.

Para filtrar las largas longitudes de onda, se ensayé con tres
superficies de tendencia: plana, de segundo y tercer grado. A continuacion
se muestran los filtros y los Geoides locales obtenidos al aplicar los mismos
a la carta de ondulacion geoidal de la Figura 6.13 (Figuras 6.18, 6.19, 6.20).
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Figura 6.18 a) Filtro plano de larga longitud de onda. Equidistancia 0.5 m. b) Ondulaciones geoidales
locales para la cuenca del Golfo de San Jorge utilizando el filtro en a). Equidistancia 0.2 m.
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Figura 6.19 a) Filtro de larga longitud de onda asimilado a una superficie de segundo grado.
Equidistancia 0.5 m. b) Ondulaciones geoidales locales para la cuenca del Golfo de San Jorge
utilizando el filtro en a). Equidistancia 0.2 m.
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Figura 6.20 a) Filtro de larga longitud de onda asimilado a una superficie de tercer grado.
Equidistancia 0.5 m. b) Ondulaciones geoidales locales para la cuenca del Golfo de San Jorge
utilizando el filtro en a). Equidistancia 0.2 m.

Con el fin de realizar la comparacion de los Geoides locales (Figuras
6.18, 6.19, 6.20) con el tedrico (Figura 6.11 c¢)), se levanto sobre las
respectivas cartas un perfil coincidiendo en ubicacion con los perfiles
anteriormente estudiados (ver ubicacion en Figura 6.8). Los resultados se
exhiben en la Figura 6.21.
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Figura 6.21 Perfil de Ondulacion Geoidal en sentido Sur-Norte sobre Longitud -67°40' (ver ubicacion
en Figura 6.8). Ondulacién teérica obtenida del modelo de comparacién y Residuales utilizando filtros
plano, cuadratico y cubico.

Asi, se resuelve adoptar el Geoide residual obtenido con el filtro
asimilado a una superficie de segundo grado (Figura 6.19) por considerarlo
el mas satisfactorio. Notemos que la interpretacion no se ve afectada
adoptando cualquier filtrado, dada la consistencia de los resultados.

Figura 6.22 Ondulaciéon Geoidal Residual adoptada utilizando como filtro una superficie de segundo
grado. Modelo 3D.
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Figura 6.23 Perfil de Ondulacién Geoidal en sentido Sur-Norte sobre Longitud -67°40'. Ondulacion

tedrica obtenida del modelo de comparacién y Residual adoptada utilizando como filtro una superficie
de segundo grado.

El perfil de la Figura 6.23 muestra que la cuenca no se encuentra
isostaticamente compensada. En la maxima potencia sedimentaria la
ondulacion va de -2 m. (modelo teorico) a +0,5 m. (respuesta real).

Los resultados con filtro 2D y 3D son coherentes: en los dos la mdaxima
discrepancia es de 2,5 m.

6.3.3_ Estudio de la cuenca a partir de Ondulaciones Geoidales
obtenidas por el método de Fuentes Equivalentes

6.3.3.1_ Filtrado de Anomalias de Aire libre por truncamiento del
desarrollo en serie del modelo geopotencial

La obtencion del geoide empleando fuentes ficticias equivalentes exige
trabajar con Anomalias de Aire Libre. Para filtrar las mismas (Figura 6.7) se
procedio a truncar el desarrollo en serie de las Anomalias correspondientes
al Modelo Geopotencial EIGEN-GL0O4C - ICGEM (Figura 6.5). Se realizaron
cuatro pruebas adoptando como grados y orden (n=m) de truncamiento los
valores: 7, 10, 50 y 100.

A continuacion se muestran los filtros y las Anomalias de Aire Libre
locales obtenidas al aplicar los mismos a la carta de Anomalias de Aire Libre
de la Figura 6.7 (Figuras 6.24, 6.25, 6.26 y 6.27).
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Figura 6.24 a) Filtro de larga longitud de onda por el truncamiento en el grado y orden 7.
Equidistancia 0.2 mGal. b) Anomalias de Aire libre residuales utilizando el filtro en a). Equidistancia 5
mGal.
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Figura 6.25 a) Filtro de larga longitud de onda por el truncamiento en el grado y orden 10.
Equidistancia 0.2 mGal. b) Anomalias de Aire libre residuales utilizando el filtro en a). Equidistancia 5
mGal.
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Figura 6.26 a) Filtro de larga longitud de onda por el truncamiento en el grado y orden 50.
Equidistancia 2 mGal. b) Anomalias de Aire libre residuales utilizando el filtro en a). Equidistancia 5
mGal.
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Figura 6.27 a) Filtro de larga longitud de onda por el truncamiento en el grado y orden 100.
Equidistancia 3 mGal. b) Anomalias de Aire libre residuales utilizando el filtro en a). Equidistancia 5
mGal.

6.3.3.2 Calculo de “N”

Se determinaron las ondulaciones del geoide por el método de Fuentes
Equivalentes (procedimiento 2, apartado 4.2), partiendo de las Anomalias
residuales obtenidas en el apartado anterior (Figuras 6.24, 6.25, 6.26y 6.27,
b)).

Para el calculo de las fuentes se utilizo un factor de profundidad de
las mismas igual a 2 (dos) y una precision para las Anomalias de Aire Libre
estimada en 2 mGal [Guspi et al, 2004].

A continuacion se muestran las Ondulaciones de Geoides locales
obtenidas:

a)
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Figura 6.28 Ondulaciones del Geoide locales obtenidas por Fuentes equivalentes. a) Utilizando las
anomalias residuales de la Figura 6.24 b). Equidistancia 0.2 m. b) Utilizando las anomalias residuales
de la Figura 6.25 b). Equidistancia 0.2 m. ¢) Utilizando las anomalias residuales de la Figura 6.26 b).
Equidistancia 0.3 m. d) Utilizando las anomalias residuales de la Figura 6.27 b). Equidistancia 0.3 m.

6.3.3.3_ Correccion topo-isostdtica

Se obtuvieron las Ondulaciones del Geoide con correccion topo-
isostatica (Figura 6.29) para compatibilizar con el modelo tedrico asumido,
aplicando a las cartas de la Figura 6.28 la correccion calculada en 6.3.2.1
(Figura 6.12).
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Figura 6.29 Ondulaciones del Geoide locales con correcciéon topo-isostatica obtenidas aplicando la
correccion topo-isostatica a las cartas de la Figura 6.28 respectivamente. a) Equidistancia 0.3 m. b)
Equidistancia 0.3 m. ¢) Equidistancia 0.4 m. d) Equidistancia 0.4 m.
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Realizamos la comparacion, sobre el perfil de estudio, de los Geoides
locales de la Figura 6.29 con el teorico:

1| Geoides Residuales con Correccion Topoisostdtica
Geoide tedrico

N 7 - Fuentes

N 10 - Fuentes

37 N 50 - Fuentes

N 100 - Fuentes

N \ ///-

2 P

Ondulacion Geoidal (m)

48 47 460 45 440 43¢ 420
Latitud

Figura 6.30 Perfil de Ondulacién Geoidal con correccion topo-isostatica, levantados sobre las cartas
de la Figura 6.29 en la Latitud -67°40'. Ondulacion teérica obtenida del modelo de comparacion.

6.3.3.4_Anclajede N

A los efectos de comparar cualitativamente las ondulaciones del geoide
residuales calculadas por fuentes equivalentes (Figura 6.30) con las del
modelo tedrico y del EIGEN-GLCO4 filtrado por superficie de tendencia, y
teniendo en cuenta que nos interesa el estudio de la estructura anomala
(cuenca), consideramos valido el criterio de hacer coincidir los extremos de
los perfiles con los del tedrico (Figura 6.31).
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Figura 6.31 Anclaje de los Perfiles de Ondulacién Geoidal de Figura 6.30 y 6.18.

Analizando la morfologia de los perfiles de la Figura 6.31, se resuelve
adoptar el Geoide residual calculado con el filtro truncado en el grado y
orden 7 para las anomalias de aire libre, puesto que es aquel que muestra
mayor coherencia con el residual del modelo geopotencial utilizado (EIGEN-
GLO04C). Confirmamos que los grados bajos son los mas adecuados.
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Figura 6.32 Perfiles de Ondulacion Geoidal anclados. Residuales obtenidas del Modelo geopotencial
con filtrado por superficie de tendencia y por el método de Fuentes equivalentes; y Geoide tedrico

obtenido del modelo isostaticamente compensado.
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El perfil asi escogido verifica, de forma cualitativa, la no compensacion
isostatica de la cuenca en estudio. Como se habia concluido en los apartados
6.3.2.2y6.3.2.3.

6.3.4_Estudio de la cuenca por el método gravimétrico tradicional

Ya senalamos que la estructura de la cuenca y su balance isostatico
pueden ser estudiados con Anomalias de Bouguer como es tradicional. En
este trabajo pretendemos validar, utilizando las mismas, los resultados
encontrados a partir de ondulaciones del geoide.

6.3.4.1 Filtrado de anomalias de Bouguer por aproximacion
polinomica (2D)

Las Anomalias de Bouguer (AB) que se presentan en la carta de la
Figura 6.8 incluyen dos efectos: uno profundo (regional) y otro superficial
(residual). Cuando se desea realizar un estudio local de una estructura
geologica limitada, como lo es la Cuenca sedimentaria del Golfo de San
Jorge, estos efectos deben ser “separados o filtrados” de forma tal de retener
solo los debidos a la estructura en estudio.

En este caso lo abordaremos de forma similar a lo desarrollado para
ondulaciones del geoide en 6.3.2.3. Se trabajara sobre un perfil AA’
posicionado de igual forma que en los estudios anteriores (ver ubicacion en
Figura 6.8).

Se muestra a continuacion el resultado del perfil levantado sobre la
carta de Anomalias de Bouguer (Figura 6.8):
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Figura 6.33 Perfil de Anomalias de Bouguer en sentido Sur-Norte AA’ sobre longitud -67°40’.

Para el proceso de filtrado se eligieron polinomios de aproximacion de
grados 1, 2y 3 (Figura 6.34).
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Figura 6.35 Perfiles de Anomalias de Bouguer, Residuales y Regionales. Pruebas con polinomios de
grados 1, 2y 3.

Se resuelve adoptar la aproximacion de segundo grado por considerar

esta regional la mas adecuada morfolégicamente para esta zona (Figura
6.35).
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Figura 6.35 Perfil de Anomalias de Bouguer, Residual y Regional obtenidas por aproximacién con
polinomio de segundo grado.
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6.3.4.2 Correccion geologica

Para realizar la correccion por relleno sedimentario de las Anomalias
de Bouguer es necesario conocer los efectos gravimétricos de los sedimentos
de la cuenca. Los mismos fueron obtenidos a partir del Modelo teérico de
comparacion (Figura 6.10 a)) empleando paralelepipedos rectangulares que
conforman a la cuenca, expresada mediante las isébatas de basamento
(Figura 6.4). En la Figura 6.36 se exhiben los valores gravimétricos de los
sedimentos sobre el perfil de estudio (ver ubicacién en Figura 6.8).
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Figura 6.36 Perfil de Anomalias de Gravedad. Efecto gravimétrico de los sedimentos.

Se procede a descontar dichos efectos de las Anomalias de Bouguer
residuales, obteniéndose asi las Anomalias de Bouguer con correccion
geologica (ABcg) (Figura 6.37).
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Figura 6.37 Perfiles de Anomalias de Bouguer. Con correccion geolégica, Residual y efecto
gravimétrico de los sedimentos.
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A continuacion se efectua la comparacion grafica entre los efectos de
la antirraiz correspondiente al modelo isostaticamente compensado y las
Anomalias de Bouguer con correccion geologica:
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80 ABcg
60

s /N

Anomalia de Bouguer (mGal)
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Figura 6.38 Perfiles de Anomalias de Bouguer. Con correccién geolégica y efecto antirraiz del modelo
teodrico isostaticamente compensado.

Las diferencias que se observan entre los perfiles de la Figura 6.38
permiten apreciar que la cuenca en estudio no se encuentra isostaticamente
compensada; existe un exceso de casi +50 mGal.

Lo anterior valida los resultados obtenidos con ondulaciones del geoide.
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CONCLUSIONES

Nos planteamos como primer objetivo definir las caracteristicas de la
estructura geologica de la cuenca sedimentaria petrolera del Golfo de San
Jorge. Empleamos para ello una carta de ondulaciones N del Geoide sobre la
zona en estudio.

Comenzamos descontaminando esta carta de los efectos topo-
isostaticos y aislando de ella las cortas longitudes de onda correspondientes
a la cuenca analizada (filtrado). El filtrado (eliminacion de las largas
longitudes de onda) fue realizado empleando una bateria de filtros:
superficies de tendencia en grados uno a tres con técnicas 2D y 3D.

Complementariamente ensayamos otro procedimiento. Construimos
una carta de N a partir de la carta de Anomalias de Aire Libre (IFIR, 1995).
Para filtrar las largas longitudes de onda se recurrié al truncamiento de las
Anomalias de Aire Libre correspondientes al modelo geopotencial. Se
quitaron asi las largas longitudes de onda de la carta de isoanomalas de Aire
Libre. Con estas anomalias y empleando el método de fuentes puntuales
equivalentes se calculo el N en cortas longitudes de onda que ademas se
afecto de la correccion topo-isostatica. Todos los métodos de filtrado
empleados son consistentes entre si. Por ello la eleccion de una carta de N
corregida no ofrecié dificultades. Ella fue comparada con el geoide tedrico
obtenido desde un modelo cortical traccional perfectamente compensado. En
€l, las densidades del relleno sedimentario, de la corteza superior e inferior y
del manto superior fueron: 2.32 g/cm3, 2.7 g/cm3, 2.9 g/cm3y 3.3 g/cm3. El
espesor cortical de referencia fue de 33 km.

De esta comparacion (respuesta de N del modelo teorico vs. respuestas
de N real) surgio una clara sobrecompensacion isostatica expresada por una
maxima ondulacion anoémala N, de +2.5m.

Ella fue perfectamente confirmada por el método tradicional (basado
en la carta de isoanomalas de Bouguer) que senala como maxima gravedad
anomala unos +50 mGal en coincidencia con la localizacion de N

En consecuencia se demuestra por primera vez que la zona de maxima
potencia sedimentaria se encuentra ostensiblemente sobrecompensada. Ella
predice una potencial subsidencia futura en busca de recuperar el equilibrio.

Como ultima reflexion subrayamos que dado el uso cada vez mas
frecuente del GPS para obtener expeditivamente el geoide desde N~h-H
podemos reemplazar el método tradicional que utiliza anomalias de Bouguer
(AB) por el que utiliza N (~h-H) sin empleo de gravimetros.

También usando en conjunto ABy N podemos hacer un control mutuo
del no siempre sencillo procesamiento de datos reforzando al mismo tiempo
la consistencia del modelo.
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