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INTRODUCCION

La atraccion gravitatoria pone de manifiesto una tendencia natural afin al amor
C. Hempel

El estudio de los sismos en México es de suma importancia ya que nuestro pais se
encuentra en una zoha sismica, debido a la interaccién entre las placas ocednicas de
Pacifico, Caribe, Cocos y Rivera y la placa continental Norteamericana. La placa de
Cocos subduce a la Placa Norteamericana. Especificamente en el estado de Oaxaca la
tasa de convergencia es de 6.4 cm/afio (DeMets et al., 1990), lo que da origen a
grandes terremotos en la interfase de la placa.

Es importante pues conocer a profundidad el origen, ocurrencia y demds propiedades
que producen estos movimientos tellricos. Es a causa de estos motivos que varios
estudios han sido llevados a cabo por el Instituto de Geofisica de la UNAM poniendo
énfasis en la estructura de las placas de Cocos y Rivera en la zona de subduccién para
la parte mexicana, asi como en la sismicidad, como los estudios de Singh et al. (2000);
Bandy et al. (1999), Peldez (1999); Kostoglodov et al. (1996), Pardo y Sudrez (1995);
Valdés et al. (1986), entre otros.

El objetivo de este trabajo es proponer modelos acerca de la configuracidn y
estructura de la zona de subduccion principalmente para el estado de Oaxaca y parte
de Chiapas, a partir de la recopilacién de todos los datos gravimétricos que se tengan
disponibles en dicha zona. La metodologia a seguir es:

e Recopilacidn de toda la informacién gravimétrica existente para el estado de Oaxaca y
parte noroeste de Chiapas, asi como de datos de topografia y batimetria.

e Andlisis y eleccion de los datos que tengan utilidad para nuestro tipo de estudio
(regional).



e Seleccidn de perfiles para su posterior modelado gravimétrico bidimensional, los cuales
representardn de manera adecuada la estructura de la zona de subduccidn en Oaxaca.

e Modelado gravimétrico tomando en cuenta diversos pardmetros para restringir y tener
control de los modelos, ya que dicho modelado no tiene una solucidn Unica.

e Interpretacidny discusién de los resultados obtenidos.

Hasta la fecha el modelo mds completo de la estructura de la zona de subduccién de
Oaxaca, es el propuesto por Valdés et al. (1986) basado en un modelo estructural de
velocidades sismicas y modelacion gravimétrica. En este modelo, la placa subducida
tiene la forma de una rampa continua, ademds de que se propone un cuerpo de alta
densidad para ajustar el alto gravimétrico presente en la costa, entre otras
caracteristicas, cosa que no concuerda con estudios anteriores (Kostoglodov et al.,
1996; Peldez, 1999) quienes opinan que la placa subducida tiene un comportamiento de
escaldn subhorizontal en el estado de Guerrero y que este comportamiento continda
en Oaxaca, y Pardoy Sudrez, (1995), quienes afirman que la regién de Oaxaca es una
zona de transicion entre la geometria de subduccién suave presente en Guerrero y una
de gran pendiente debajo de la placa de Caribe (en Chiapas).

Como resultado principal de este trabajo, hemos encontrado que la configuracion de la
zona de subduccién en el estado de Oaxaca es la de un escalén subhorizontal, a
diferencia de los modelos propuestos de Valdés et al. (1986) y Singh et al. (2000),
quienes proponen una configuracion de rampa continua. Este tipo de comportamiento
presente en Guerrero sigue presentdndose en Oaxaca. Asimismo, la configuracién de
la placa para el estado de Chiapas resultante de este estudio apoya la teoria
propuesta por anteriores investigadores (Couch y Woddwoock, 1981; Pardo y Sudrez,
1995) de que la dorsal de Tehuantepec es la frontera entre dos provincias diferentes
de subduccién en la placa de Cocos. También se ha propuesto que la corteza y la
litésfera ocednicas subducidas cambian su composicién de basalto y peridotita por
eclogita y garnet peridotita respectivamente cuando las condiciones de presién y
temperatura asi lo permiten. Esta conclusion concuerda con trabajos anteriores que
proponen que la densidad de estos cuerpos geoldgicos cambia con la profundidad
(Grow y Bowin, 1975, para la zona de subduccion chilena).



cAPITULO 1

ANTECEDENTES

El propésito de este capitulo es el de servir de introduccion a nuestro estudio, es
decir, cudl es el objetivo a seguir, hacer la descripcién de nuestra zona de interés
desde un punto de vista geoldgico y tectédnico, asi como tomar en consideracion
conceptos y previos trabajos que pueden servirnos de apoyo al momento de hacer la
interpretacion de nuestros resultados.

11 OBJETIVO

Examinar la estructura de la zona de subduccién de Oaxaca mediante el uso del
modelado gravimétrico bidimensional a partir de la recopilacion, andlisis y seleccion
de los datos gravimétricos (anomalias de Bouguer y de aire libre) existentes para
dicha drea

1.2 UBICACION DEL AREA DE ESTUDIO

La zona de estudio se localiza en la parte sureste de la Republica Mexicana,
principalmente en el estado de Oaxaca, limitada por las coordenadas 13° a 20° Norte y
93° a 99° Oeste, como se muestra en la figura 1.1.



20°

4 ", 'f 13° | —
» - @9° 93
< pddot L
T | e :% - —

Figura 1.1. Ubicacion del drea de estudio.

1.3 MARCO TECTONICO

Pardo y Sudrez (1995), indican a partir de modelacién de mecanismos focales y
estimacion de hipocentros, que la subduccion en el sur de México se aproxima a un
escalén semi-horizontal limitado en las orillas por la geometria de subduccion inclinada
de la placa de Cocos debajo de la placa del Caribe al este y de la placa de Rivera
debajo de la Norteamericana al oeste. El dngulo de la geometria del contacto
intraplaca es constante a una profundidad de 30 km., y sélo se observan cambios
laterales en el dngulo de la placa subducida una vez que se desacopla de la placa
Norteamericana.

En base a la sismicidad, los mecanismos focales, y en la geometria de la placa
subducida, la parte sur de México puede ser dividida en cuatro regiones: (1) La region
Jalisco al oeste, donde la placa Rivera subduce a un dngulo que asemeja la geometria
de la placa de Cocos debajo de la placa del Caribe en Centro América; (2) la regién
Michoacdn, donde el dngulo de inclinacion de la placa de Cocos decrece gradualmente
en direccion sureste; (3) la region Guerrero-Oaxaca, delimitada aproximadamente por
la proyeccidn en tierra de las zonas de fractura O'Gorman y Orozco, donde la placa
subducida es casi horizontal y subduce a la placa continental alrededor de 250 km, y



(4) la region del sur de Oaxaca y Chiapas, en la parte sureste de México, donde el
dngulo de subduccién se incrementa gradualmente a una subduccién con mayor dngulo
de inclinacién en Centro América. Los cambios drdsticos de dngulo entre las regiones
anteriormente mencionadas no parecen fomar lugar en fallas, lo que sugiere que
"contornos suaves" acomodan esos cambios de la geometria. (Pardo y Sudrez, 1995).
Asimismo, estos autores afirman que el Cinturon Volcdnico Transmexicano estd
directamente relacionado con el proceso de subduccién, y que el no paralelismo del
Cinturdn con la trinchera se debe principalmente a la geometria de la placa subducida.

13.1 Placa subducida de Cocos.

Segln Burbach et al. (1984), dicha placa consiste de tres segmentos principales
(figura 1.2.): El segmento I que se extiende desde la zona de fractura de Panama la
Peninsula Nicoya. El segmento II, que es el mds grande y mejor definido. Este a su vez
consiste de dos partes, ITA y IIB. El primero se extiende desde la peninsula Nicoya a
la parte este de Guatemala. Su rumbo sigue la curvatura de la trinchera y su echado
es de aproximadamente 60°. El segundo va de la parte oeste de Guatemala a Orizaba,
México. El echado de esta parte del segmento decrece ligeramente hacia el noroeste,
y su rumbo estd mds orientado hacia el norte que el de la trinchera. El segmento IIT
comprende de Orizaba a la Zona de Fractura Rivera.

La placa de Cocos subduce a una velocidad que se incrementa al sureste de 4.8
cm/afio a 104.5° oeste a 7.5 cm/afio a 94° oeste (DeMets et al., 1990). La edad de la
placa de Cocos también varia a lo largo de la Trinchera Mesoamericana, con “brincos”
asociados a zonas de fractura.. Al este, la Dorsal de Tehuantepec intersecta dicha
trinchera cerca de -95° oeste (Pardo y Sudrez, 1995). Esta dorsal es el rasgo
batimétrico lineal mds grande en el flanco este de la Dorsal del Pacifico Este.
Aparentemente, es la expresion morfolégica de una zona de fractura que
presumiblemente separa corteza de edades significativamente diferentes. Una
corteza mds joven y somera al noroeste difiere en edad al sureste de la dorsal de
Tehuantepec de 10 a 25 m.a. aproximadamente (Couch y Woodwock, 1981).

El margen continental de México al norte de la dorsal de Tehuantepec y el margen del
sur de México y el sur de Guatemala de la dorsal se encuentran creciendo en direccion
del mar debido a la acrecion de material ocednico ahora, el proceso de subduccién de
la placa de Cocos en las dos dreas es diferente, y los procesos de subduccién y
acrecion han sido diferentes desde el Cretdcico (Couch y Woodwock, 1981).



! LD
Imvzn NORTH AMERICAN
ek PLATE

15

PlCIHF

hlLAT*
|

Figura 1.2. Marco tecténico de la regién de Centro América (tomado de Burbach et al., 1984).
Las abreviaturas de los principales rasgos significan: T.R.- Dorsal de Tehuantepec, R.F.Z.-
Zona de fractura Rivera, O.F.Z.- Zona de fractura Orozco, C.R.- Cresta de Cocos, 6.T.- Golfo
de Tehuantepec. Los nimeros romanos indican los segmentos principales en los que se
encuentra dividida la placa de Cocos segln estos autores.

14. GEOLOGIA Y TECTONICA DE LA PLACA CONTINENTAL

Alrededor del 80% de la parte sur de la Cordillera Norteamericana dentro de la
Republica Mexicana estd formada de terrenos mal definidos, ya que su contexto
paleogeogrdfico en comparacién con el cratén de América del Norte para los
diferentes tiempos geoldgicos, en especial para el Fanerozoico, estd indeterminado.
Grandes regiones del noreste y sureste de México reposan sobre un basamento
resultado de una acrecion durante el Paleozoico Superior (Campa y Coney, 1983).
Dichos terrenos son entidades geoldgicas limitadas por afallamientos de extensién
regional cuyas secuencias litoldgicas, patrones de deformacion y metamorfismo son
sorprendentemente diferentes de aquéllos de terrenos adyacentes. Este concepto de
terreno ha sido aplicado al sur de México (Figura 1.3) para describir la yuxtaposicién
de unidades de corteza que difieren en el tipo de roca, deformacion y geocronometria
(Ratschbacher et. al, 1991).
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De acuerdo a la clasificacién hecha por Campa y Coney, nuestra drea de estudio
comprende los terrenos tectono-estratigrdficos de Mixteca, Oaxaca, Judrez, Xolapa
y Maya. Esta vasta region constituye casi la mitad de la Replblica Mexicana y se
considera que éstos fueron acrecionados y consolidados con el continente
Norteamericano durante la orogenia Laramidica, la cual tuvo lugar del Cretdcico
Tardio al Terciario Temprano.

El terreno Mixteca consiste en un basamento metamoérfico yuxtapuesto
tectdnicamente, con un cuerpo ultramdfico. Estudios radiométricos dan una edad
aparentemente del Paleozoico Temprano a este cuerpo.
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Figura 1.3. Distribucion de los terrenos tectono-estratigrdficos en el sur de México
(tomado de Campa y Coney, 1983).

El terreno Oaxaca comprende un basamento metamérfico cristalino anortositico,
sobre el cual descansan depdsitos terrigenos del Cambrico-Ordovicico.

En la base del terreno Judrez la deformacion es muy severa, sin embargo una parte
estd formada por una columna de areniscas y Iutitas calcdreas del Jurdsico Superior,
calizas y rocas volcdnicas andesiticas en forma de almohadillas.

El terreno Xolapa se presenta como un “cinturén” largo y estrecho a lo largo de la
costa sur de los Estados de Oaxaca y Guerrero. Estd definido por su aspecto
metamérfico-plutdnico complejo y gran desarrollo de migmatita.
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El terreno Maya presenta un gran complejo meta-plutonico de edad Permico-Tridsico,
el cual una parte aflora en Chiapas, asi como secuencias flysch del Paleozoico
altamente metamorfoseadas y deformadas.

15. ESTUDIOS PREVIOS RELACIONADOS CON NUESTRO TRABAJO

Diversos estudios se han llevado a cabo para dilucidar la estructura de la zona de
subduccién mexicana, por ejemplo, Bandy et.al. (1999), propusieron un modelo cortical
de la placa Rivera, asi como Kostoglodov et. al. (1996), Peldez (1999) lo hacen para
Guerrero. Ellos hacen uso del modelado gravimétrico asi como de hipocentros de
terremotos para restringir sus modelos. Otro estudio notable es el realizado por
Pardo y Sudrez (1995), quienes determinaron la geometria de las placas de Cocos y
Rivera basados en hipocentros de terremotos locales y telesismicos. A continuacién
nos referiremos a los estudios anteriores han sido llevados a cabo en alguna porcion
de nuestra drea de interés.

Couch y Woodwock (1981), utilizando sismologia de refraccién, maghetometria y
gravimetria, sugirieron una corteza ocednica de 9 km de espesor con un echado de 2°
bajo el margen continental. Asimismo, sefialan que al norte de la dorsal de
Tehuantepec una anomalia positiva sobre la placa de Cocos es relativamente baja en
amplitud y en longitud de onda, lo cual, segtn ellos, hace suponer que existe muy poco
adelgazamiento de la placa en direccion al mar. Agregan ademds que sobre la parte
este final de la dorsal de Tehuantepec y mdrgenes continentales adyacentes, dicha
cordillera es una zona de fractura y que marca la frontera entre dos diferentes
provincias de subduccién.

Valdés et. al. (1986), realizaron un perfil sismico de refraccién desde la laguna
Alchichica (estado de Veracruz) hasta la costa (Pinotepa Nacional, Oaxaca), para el
cual, mediante una técnica de trazado de rayos bidimensional en la cual se calculan los
tiempos de viaje de dicha onda y las trayectorias de los rayos, obtuvieron un modelo
de la estructura de velocidades de la onda P. Posteriormente, usando una relacién
entre velocidad y densidad, dicho modelo sismico fue convertido en una seccion de
densidades bidimensional (figura 1.4).

Mena et. al. (1995), presentan un modelo de estructura de corteza para la costa de
Oaxaca basado en datos gravimétricos y en perfiles sismicos de refraccion. Los
perfiles gravimétricos empleados son: Puerto Angel-Teotitldn del Camino, Puerto
Angel-Salina Cruz, y Puerto Angel-Punta Maldonado. De la misma manera que Valdés
et. al. (1986), utilizaron velocidades sismicas obtenidas en estos perfiles para el
cdlculo de las densidades empleadas en sus modelos de corteza.



12

I
; phis
W a ﬁ_
= {:I[m'ﬂi-;l L-AF
e} ﬂ ¥ l:].]
¥ b ¥ 0
gt “Hy
00 4
1]
¢ 1PN
} ;‘h!"l:"cﬁ?lgl-ﬁﬂﬂjﬁ”iﬁﬁf
| | : :
12.11 [2‘.53-: i’]"g]
25 . e Sie s TP LN ax
i ‘D;Gt”‘w’l}'f’*‘:’ o S N TV o o I
. _ﬁ_,:“_‘--é‘"ﬁ (zga !
eilcdtaalos oo \\&\Iiﬁjbi i g 5
\?)ﬂ :
e %1_ 3 )
i3.24] R :
B0 B.15-08.3 ’ [2.089) B.AS5.7.0 m o
sty

DEPTH I:HM]
'Y
L)
.-"'I
7}{“
&

4]
£

[ < i
|
=1al);
{3.295)
7.6
e
B0 —
f—— - : et :
Q [lals} 200 A0

DISTANMCE (KM}

Figura 1.4. Modelo estructural propuesto por Valdés et. al. (1986). El par de nimeros en cada
bloque corresponde a la velocidad (kilémetros por segundo). La densidad de los bloques (en
g/cm®) aparece entre paréntesis. Arriba, Las cruces representan la gravedad observada
(anomalia de aire libre en el mar) y los rectdngulos el modelo calculado.

Kostoglodov et al., (1996) y Peldez (1999), utilizando gravimetria y sismicidad,
estudian la estructura de la zona de subduccidn en el estado de Guerrero. Ambos
encuentran que la configuracién de la placa para esta porcion es de tipo escaldn
(figura 1.5) concordando con los resultados de Pardo y Sudrez (1995). Para la
trinchera obtienen un dngulo menor a 10°, para la zona donde tienen ocurrencia la gran
mayoria de los sismos (zona sismogenética) un dngulo menor a 30°,y a 110 o 120 km de
distancia desde la trinchera se presenta un cambio abrupto en el dngulo de inclinacion
continuado de una subduccidn casi horizontal.
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Figura 1.5. Modelo estructural propuesto por Kostoglodov et al. (1996) para el estado de
Guerrero utilizando anomalia de aire libre para el mar y anomalia de Bouguer simple para el
continente. Obsérvese la configuracion en forma de escalén de la placa subducida. Los nimeros
entre rectdngulos indican la densidad de los cuerpos en g/cm®.

Una caracteristica tipica de las anomalias gravimétricas en zonas de subduccién son
los mdximos que se presentan en las costas. Abers (1994), hace una discusion acerca
de cudles son las causas que producen estos altos gravimétricos, en lo que es llamado
"antearco”, que es la zona donde entra en contacto la placa ocednica con la placa
continental. En esencia, propone dos teorias (figura 1.5): en la primera, se presenta
una anomalia de densidad positiva sustentada por la deflexién hacia arriba de la placa
superior, como parte de la compensacién regional de la flexion hacia abajo de la placa
inferior. La placa inferior estd deprimida en la trinchera, compensada por la flotacién
negativa de la placa subducida y por estructuras en el subsuelo de alta densidad
levantadas en la placa empujada (figura 1.5b).

En la otra teoria, indica que muchos tipos de estructuras pueden ser elevadas por un
proceso semejante al anterior (figura 1.5c). Los detalles de este proceso
probablemente son complicados por la erosidn, acrecion, carga de los volcanes, y flujo
del manto, pero la deflexién hacia arriba de la placa superior puede describir el
proceso general que produce el alto gravimétrico. Este argumento sugiere que dicho
alto es una consecuencia del balance de fuerza presente durante la subduccion. Las
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partes de mds alta densidad de la placa superior son elevadas, como el manto mds
superior o las raices de alta densidad de terrenos acrecionados.

s ]_ Forearc A.
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Figura 1.5. Posibles causas de los altos gravimétricos en una zona de subduccién: A ilustra un
alto gravimétrico idealizado; en B existe una flexion regional hacia arriba de la placa
continental que balancea parcialmente la depresién de la placa ocednica en la trinchera, lo que
eleva la densidad; en C, una parte de la flexion hacia abajo de la placa subducida estd
compensada regionalmente por anomalias de masa positiva someras en la placa superior, y los
esfuerzos presentes en ésta colaboran para generar dicho alto gravimétrico (Abers, 1994.)

Los modelos de Kostoglodov et al. (1996) y Peldez (1999), tienen la ventaja de estar
restringidos por la sismicidad, ademds de que el alto gravimétrico discutido por Abers
(1994) sobre la costa es ajustado por la placa ocednica que empuja a la continental
probablemente apoyando la hipotesis de este autor ilustrada en la figura 1.5-c, sin
necesidad de incorporar cuerpos de alta densidad anémalos como en el modelo
propuesto por Valdés et al. (1996), aunque no consideran cambios en la densidad de la
placa subducida con la profundidad y temperatura, cosa que nosotros si tomaremos en
cuenta para nuestros modelos como podremos ver en el capitulo 4 con detalle.
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CAPITULO 2

DETERMINACION DE LA ANOMALTA GRAVIMETRICA A PARTIR DE LA
GRAVEDAD OBSERVADA

El término gravimetria designa las técnicas de medicién directa de la gravedad, asi
como los métodos de correccidn que conducen a cantidades residuales (anomalias)
propias para interpretacion. En gravimetria, medimos la componente vertical g, del
campo gravimétrico.

La gravedad ¢ depende de la reparticion de las masas dentro de la Tierra y de la
rotacion de la misma, asi como de la posicion las masas del sistema Solar (sobre todo
de la Luna y el Sol). Esta informacion sobre la distribucion de los cuerpos en el
interior de nuestro planeta tiene numerosas aplicaciones geofisicas, geodésicas y
oceanogrdficas, entre otras (Sarrailh y Balmino).

El método gravimétrico se basa en la medicion en la superficie de pequefias
variaciones del campo gravitacional. Las pequefias diferencias o distorsiones en este
campo de punto a punto sobre la superficie de terrestre son causadas por cualquier
variacién lateral en la distribuciéon de las masas en el interior de la Tierra. Por lo
tanto, si movimientos geoldgicos involucran a rocas de diferente densidad, la
irregularidad resultante en la distribucién de las masas hard una variacion
correspondiente de la aceleracién de la gravedad. Las variaciones medidas se
interpretan en términos de probables distribuciones de masa en el subsuelo, que son la
base para inferir las posibles condiciones geoldgicas existentes (Nettleton, 1976).
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2.1 SUPERFICIES EQUIPOTENCIALES DE LA TIERRA

2.11 E/ potencial y las superficies equipotenciales.

El potencial se define como la funcion de trabajo o como su negativo dependiendo de
la convencién utilizada, es decir: si particulas se atraen una a otra (por ejemplo, el
campo gravitacional), entonces el potencial es igual al trabajo hecho por el campo para
transportar una particula desde el infinito al punto de medicidn. Si las particulas se
repelen (como los campos electrostdticos), entonces el potencial es igual al trabajo
hecho contra el campo por la particula. En el dltimo caso, el potencial es la energia
potencial de la particula; en el primero, es el negativo de la energia potencial de la
particula.

Como su hombre lo indica, una superficie equipotencial es aquélla en la que el
potencial permanece constante. Las lineas de campo de fuerza en cualquier punto son
siempre perpendiculares a sus superficies equipotenciales y, andlogamente, cualquier
superficie que es perpendicular en cualquier punto a todas las lineas de campo debe
ser una superficie equipotencial (Blakely, 1995). Bdsicamente esto significa que si se
pudieran colocar pelotas a lo largo de una superficie rigida de este tipo, ninguna de
ellas rodaria porque estdn al "mismo nivel”.

2.12. El geoide.

Debido a que la fuerza de gravedad varia de lugar a otro alrededor de la Tierra, las
superficies equipotenciales que la rodean son suaves pero irregulares. Una superficie
equipotencial de particular interés es el geoide, aquélla que es descrita por el nivel
del mar sin los efectos de corrientes ocednicas, clima y mareas. En cualquier punto, el
geoide puede ser pensado como el nivel del agua en un canal imaginario conectado a
cada final con un océano. La forma del geoide estd influenciada por las masas internas;
éste se “abulta” sobre los excesos de masa (por ejemplo, rangos montafiosos o cuerpos
de alta densidad), y tiene depresiones sobre las deficiencias de masa (valles o cuerpos
de baja densidad) (Blakely, 1995).

Los geodestas determinan la figura de la Tierra, es decir, el geoide, en dos pasos.
Primero, reducen al geoide la gravedad observada en la superficie de la Tierra.
Segundo, a partir de ésta calculan las ondulaciones de geoide, es decir, las
desviaciones a partir de la superficie del elipsoide de referencia (Li y Gotze, 2001).

En general, los rasgos globales o a gran escala del geoide se expresan por medio de
expansién de arménicos esféricos del potencial gravitacional en un sistema de
coordenadas esféricas ligado a la Tierra que hace intervenir unos coeficientes
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dependiendo, bajo forma integrada, de la forma y de la estructura interna de nuestro
planeta. Estos pardmetros se dividen en dos categorias: los armdnicos zonales J; (de
grado / y orden 0) que caracterizan variaciones de forma y de densidad promediados
en longitud y los armonicos teserales ¢,y S;, (de grado / y orden m) que permiten
también describir variaciones en longitud. Para conocer el potencial, hay que calcular
los arménicos de esta representacion. Prdcticamente la serie es truncada a un grado
(y orden) madximo n, determinado por la sensibilidad y la cobertura de las
observaciones efectuadas (Balmino). De tal manera que la relacién entre el grado
armonico esférico n y la longitud de onda 4 de ondulaciones de geoide es (Li y Gotze,
2001):

_27R 40000 km
n n

A 1)

El Modelo de Geoide de la Tierra 1996 (EGM96) es uno de los modelos mds recientes.
Estd completo hasta un grado y orden de 360. En la seccion 3.4.2 explicamos con mads
detalle este modelo.

Elipsoide Superficie topografica

Geoide

Figura 2.1. Imagen que muestra el elipsoide, geoide y la superficie topogrdfica. Modificada de
Liy Gotze, (2001).

2.13. El elipsoide.

Debido a la complejidad de las variaciones internas de densidad, es mds comdn
referenciarse a una superficie mds suave y simple. Por acuerdo internacional, esta
superficie equipotencial imaginaria es la superficie esferoidal que formaria una Tierra
rotando y con una densidad uniforme, ademds de que es la que mejor aproxima la
forma terrestre. Las diferencias en altura entre este esferoide y el geoide rara vez
exceden los 100 metros y generalmente caen abajo de 50 metros (Blakely, 1995) y
reflejan variaciones laterales a partir del modelo de densidad uniforme. El campo
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gravitacional de un elipsoide es de importancia fundamental porque es fdcilmente
manejable matemdticamente hablando, y las desviaciones del campo gravimétrico real
y del elipsoide son relativamente pequefias.

La gravimetria estd intimamente relacionada con estas tres superficies -geoide,
elipsoide y topografia (figura 2.1). Las correcciones y anomalias gravimétricas se han
definido tradicionalmente con respecto a la elevacién (altura sobre el nivel del mar).
Antes del uso generalizado del GPS, la altura sobre el geoide, es decir, la elevacidn,
era la Unica medicién de la altura que se podia obtener con precision por medio de la
nivelacién (Li y Gotze, 2001). Pero, como veremos mds adelante, la altura de elipsoide
es la que debe usarse para hacer las correcciones a los datos gravimétricos.

2.2, EL PROCESO DE CORRECCION DE LOS DATOS GRAVIMETRICOS

Correcciones instrumentales y reducciones se deben de efectuar a fin de obtener el
valor de las anomalias gravimétricas, Utiles para una interpretacién geofisica. En
primer lugar, el gravimetro debe estar correctamente calibrado antes de comenzar el
levantamiento gravimétrico. Para corregir la deriva del aparato, es necesario un cierto
nimero de estaciones de referencia, que servirdn para amarrar las mediciones
posteriores; asimismo, se anotard la hora de las mediciones.

Después de haber eliminado el efecto de las variaciones temporales, resta eliminar el
efecto de las mareas y la variacion de g en funcion de la latitud y de la altitud. De
acuerdo al tipo de anomalia buscada, se corrige también el efecto de la topografia. A
continuacién describimos dichas correcciones.

2.2.1 Gravedad teorica.

La contribucién mds grande al modelo de la Tierra proviene del Campo de Gravedad de
Referencia, el cual es un modelo matemdtico del campo gravitatorio. Esta férmula
también se llama gravedad tedrica. La Asociacion Internacional de Geodesia (IAG, por
sus siglas en inglés) propuso en 1980 la siguiente formula, que para fines
exploratorios, es adecuada:

vy = 978032.7(1+0.0053024sen®(¢) + 0.0000058sen*(2¢) [méGal] (2)
donde ¢ es la latitud del sitio en la superficie del elipsoide.
Esta formula explica los mayores fendmenos que afectan las mediciones

gravimétricas: (1) Que la Tierra gira a diferentes velocidades angulares a diferentes
latitudes y aquéllas producen diferentes aceleraciones centrifugas; y (2) La forma
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elipsoidal de la Tierra. Debido a estos efectos, las mediciones gravimétricas pueden
variar considerablemente: el rango de variaciones es de alrededor 978000 mGal en el
Ecuador hasta aproximadamente 983000 mGal en los polos. Obviamente, esta férmula
toma en consideracion algunas suposiciones para simplificar, como: (1) que la Tierra es
homogénea en su distribucion lateral de densidades, (2) el punto de observacién es
estdtico, es decir, no se mueve con respecto a la Tierra, y (3) la observacion se hace al
nivel del mar (Chapin, 1996).

2.2.2. Correccion por altura.

Esta correccién responde al hecho de que la medicién no fue hecha a nivel del mar. El
modelo de la Tierra asume una gravedad teérica al nivel del mar que estd basada en la
Ley de Newton

g= GM/R? (3)

donde g es la aceleracion debida a la gravedad, G es la constate gravitacional
universal, M la masa de la Tierray R es la distancia entre el punto de observacion y el
centro de la Tierra. Sin embargo, esta férmula asume que la forma de la Tierra es una
esferay no un elipsoide, pero esto se resuelve aplicando la derivada de g con respecto
a h (Chapin,1996),

dg/dh = (2gh)/R - (3gh?)/R? 4)
En la prdctica, esto se lleva a cabo con un término lineal,

CaL = 0.3086h [mGal] (5)
Donde h estd dado en metros.

Llegados a este punto, es conveniente aclarar algunos puntos respecto a la mala
interpretacion que se ha hecho de esta correccion. Por ejemplo, Udias y Mézcua
(1986), afirman que una anomalia gravimétrica se define como la diferencia entre los
valores de gravedad medidos sobre el geoide y los medidos sobre el elipsoide. Como ya
hemos visto, la Férmula Internacional estima el cambio, de la gravedad tedrica debida
a un elipsoide a una latitud ¢ en la superficie del mismo. La correccidn por altura
explica el cambio de la gravedad teérica debido a que la estacidn estd situada arriba o
abajo del elipsoide a la altura A (figura 2.2). Histéricamente, esta correccién por
altura ha sido llamada correccién de “aire libre" y se piensa que estd asociada con la
elevacién H, no con la altura de elipsoide A4.. En geodesia, la correccién de aire libre ha
sido erréneamente interpretada como una reduccion de la gravedad observada en la
superficie topogrdfica a/ geoide, lo cual ha dado surgimiento a una confusién en
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geofisica (Li y Gotze, 2001). Hackney y Featherstone (2001), Talwani (1998), asocian
esta confusion a un fenémeno llamado el efecto indirecto, el cual surge porque el
geoide y el elipsoide no coinciden. Indican que el cdlculo correcto de las anomalias
requiere que tanto la correccién de altura como la de Bouguer se realicen a la altura
elipsoidal 4. En lugar de esto, si se usa una altura referenciada al geoide, entonces
dichas correcciones estardn sobre o bajo corregidas, dependiendo de la altura del
mismo (1 mGal cada 5 metros, Hackney y Featherstone, 2001). Debido a que los datos
gravimétricos con que contamos son recopilados y por tanto incluyen los errores que
acabamos de remarcar, es recomendable un estudio con las mismas caracteristicas que
el nuestro pero que fome como nivel de referencia el elipsoide.

Normal al
elipsoide ] Vertical local

Superficie
topografica

Geoide

Superficie del
elipsoide

Figura 2.2. Las alturas de geoide (elevacion) H y de elipsoide h respecto a la superficie
topogrdfica (modificada de Balmino).

2.2.3. Correccion de Bouguer.

La correccidn de aire libre y la gravedad tedrica ignoran las masas que pueden existir
entre el punto de observacion y el elipsoide. La correccién de Bouguer toma en cuenta
estas masas adicionales y las aproxima con un escalon de extensién infinita y
homogéneo de espesor igual a la altura del punto de observacion arriba del nivel de
referencia. La férmula de la correccion de Bouguer es



21

Ca= 0.04193ph  [mGal] (6)

donde p es la densidad en g/cm® y h es la altura en metros.

2.2.4. Correccion por terreno.

Esta trata de hacer mds realista el escalén de Bouguer, ya que pueden haber valles
abajo del punto de medicién, o topografia mds alta sobre el plano, es decir, toma en
cuenta las masas laterales a la estacién donde se hace la medicién. El valle hace una
deficiencia en la gravedad que no es fomada en cuenta por dicho escalén; y la
topografia mds alta tiene un componente de atraccién vertical hacia arriba, el cual
también tiende a hacer decrecer la gravedad, y que tampoco es tomado en cuenta. Por
lo tanto ambos producen efectos negativos, y la correccién por terreno es siempre
positiva (Nettleton, 1976).

Por muchos afos, la correccion por terreno se ha hecho por medio de grdficas
compuestas por compartimentos de tamafio variable y con tablas o curvas
correspondientes, como las de Hammer, las cuales dan el efecto gravitacional de cada
compartimiento como funcién de su posicién respecto de la estacion. En la actualidad,
esta correccion generalmente se efectda utilizando modelos digitales de elevacion y
programas de computo.

2.3 ANOMALIAS GRAVIMETRICAS

El uso que se le da a la gravedad en Geofisica es para aprender acerca del interior de
la Tierra; necesitamos remover los efectos de la superficie irregular (no elipsoidal)
de la misma. En principio, esto significa que debemos comparar la gravedad observada
con los valores de gravedad tedrica producidos por el elipsoide en cada estacion de
observacion. Una anomalia gravimétrica es la diferencia entre la gravedad observada
y la gravedad tedrica producida por el elipsoide, y se calcula usando la altura de
elipsoide 4 en lugar de la elevacion A (figura 2.2).

2.3.1 Anomalia de aire libre.

Se le llama aire libre porque la anomalia teérica se calcula como si la medicion
gravimétrica fuera hecha a la elevacién de la estacion pero sin tomar en cuenta la
atracciéon de material entre esa elevacién y el nivel de referencia, es decir, como si el
gravimetro estuviera suspendido en el aire.
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AaL=9go-7+Ca (7)

Debido a que en el mar el elipsoide es aproximadamente igual al geoide, la gravedad
observada es aproximadamente igual a la anomalia de aire libre.

2.3.2. Anomalia de Bouguer.

Generalmente, todas las correcciones anteriores sélo habrdn provocado un cambio
relativamente pequefio en la férmula de la gravedad tedrica. Podemos decir entonces,

Anomalia de Bouguer = gravedad observada - modelo de la Tierra corregido:
Ag=Ggo-7+Ca-Ce (8)

donde: g, = gravedad observada
Y = gravedad tedrica
CaL = correccién por altura
Ces = correccién de Bouguer

A ésta se le llama la anomalia de Bouguer simple, si en cambio, se le suma la
correccion por terreno (Cy), tenemos la anomalia de Bouguer completa,

ABC = AB + CT (9)

La anomalia de Bouguer refleja “masas anémalas”, masas con densidad arriba o debajo
de la densidad de referencia, por ejemplo, 2.67 g/cm’. La eleccién de este valor es
una densidad promedio de la corteza apropiada para la mayoria de las situaciones
geoldgicas.

Nétese que no se hizo ningln intento para “mover” el punto de observacion hacia
cualquier otro. Es decir, estamos forzando al cdlculo a conformar las condiciones
locales del punto de observacién.

En México existen como veremos en el siguiente capitulo existe relativamente poca
cobertura de datos gravimétricos, siendo las causas principales a mi parecer el
inaccesibilidad del terreno, falta de vias de comunicacién, problemas que pueden ser
resueltos usando la aerogravimetria, sélo que ésta se implementa mayoritariamente
con fines exploratorios, no de investigacién. Asimismo, la red de estaciones de
referencia es limitada, existiendo, por ejemplo en: la Ciudad de México (977927071.2
mGal), Acapulco (978439984.1 mGal), Pinotepa Nacional (9784253455 mGal) entre
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ofras. Se puede obtener mayor informacion acerca de datos de gravedad absoluta
para México en la pdgina web:

http://cires.colorado.edu/~bilham/Absgdata.html



http://cires.colorado.edu/%7Ebilham/Absgdata.html
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CAPITULO 3

DATOS GRAVIMETRICOS DE LA ZONA DE SUBDUCCION DE
OAXACA

En este capitulo abordaremos los datos que se tienen disponibles para nuestra drea de
estudio, los cuales serdn descritos y analizados para finalmente elegir aquellos con los
que trabajaremos. Asi, podemos decir que se cuenta con datos de un perfil
proveniente de un estudio anterior (Valdés et al., 1986), datos medidos en campo,
derivados de altimetria de satélite, y de la carta de anomalia de Bouguer simple para
la Republica Mexicana, aunque en general se puede afirmar que existe poca cobertura
de datos gravimétricos para el estado de Oaxaca, en parte, por la poca accesibilidad
del terreno y la falta de vias de comunicacion.

3.1 PERFIL PROPUESTO POR VALDES ET AL (1986).

Entre las principales causas que nos llevaron a tomar la decisién de proponer otro
modelo a partir de estos datos, estdn, en primer lugar, la poca disponibilidad de datos
gravimétricos para el estado de Oaxaca; y en segundo, la excelente ubicacién de este
perfil, que nos ayudaria a despejar la siguiente duda: ¢Por qué la placa subducida, si se
ha demostrado por anteriores trabajos (Peldez, 1999; Pardo y Sudrez, 1995;
Kostoglodov et al., 1996) repentinamente cambia su forma de escalén subhorizontal
presente en el estado de Guerrero por una rampa continua en Oaxaca (figura 1.3)? Los
resultados, por ejemplo, de Pardo y Sudrez indican para Oaxaca el mismo
comportamiento de tipo escalon. Nuestro Unico problema, si es que puede llamarse asi,
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es que no se contaba con los datos, por lo que se procediéo a digitalizarlos, una
metodologia util, sencilla y muy recurrida en nuestro estudio.

Los datos gravimétricos que utilizaron Valdés et al. (1986) para su estudio provienen
del experimento Oaxaca, para el cual se establecié una linea gravimétrica entre
Pinotepa Nacional y la laguna Alchichica (estado de Veracruz), con una equidistancia
aproximada de 5 km entfre estaciones; el control vertical de estas observaciones se
hizo con dos altimetros marca Walace and Tiernan, calibrados con el cero de la regla
del maredgrafo de Acapulco, Guerrero (Mena et al., 1995). Se utilizaron dos tipos de
anomalias: anomalia de aire libre para la zona marina, provenientes de un estudio
anterior 75 kilémetros al noroeste, cerca de Acapulco (Couch y Woodwock, 1981), y
anomalia de Bouguer simple en la parte continental (Valdés et al., 1986). Este perfil ya
modelado por nosotros se muestra en las figuras 4.6 y 4.7.

3.3. CARTA DE ANOMALIA DE BOUGUER (DE LA FUENTE ET AL., 1994)

Esta es una carta compilada con datos proporcionados por PEMEX, INEGI, UNAM,
Geociencias Aplicadas, COREMI, el Instituto Oceanogrdfico de Manzanillo, la
Universidad de Texas at Dallas, USGS, Oregon State University y the Committee for
the Gravity Anomaly of North America (De la Fuente et al., 1994).

Los datos de anomalias gravimétricas estdn referenciados a la Red Internacional de
Estandarizacién de Gravedad 1971 (IGSN 71, por sus siglas en inglés) y al Sistema
Geodésico de Referencia 1967. Las anomalias de Bouguer fueron calculadas utilizando
un valor de 2.67 g/cm® para las rocas de la corteza. El error estimado es de + 1a + 5
mGal dependiendo de la zona, ya que existen algunas en las que no hay datos
disponibles (figura 3.2). Usando los datos tanto en tierra como en mar, se elaboré una
reticula de espaciamiento regular de 3 kildmetros para su interpolacion (De la Fuente
et al., 1994). En la figura 3.1. se muestra una porcion del mapa perteneciente a nuestra
zona de estudio.

Se puede casi afirmar que los datos de la carta de anomalia de Bouguer de la
Replblica Mexicana es la Unica fuente de datos que se tiene disponible para nuestra
drea de estudio, pero surge la pregunta: ¢Qué tan confiable es digitalizar datos de un
mapa interpolado? La respuesta se encuentra en que debemos tomarlos de las zonas
donde se tiene buena cobertura de los mismos. Ya que no fue posible obtener archivos
de los mismos, se procedié a digitalizarlos cuidando que nuestros perfiles cubrieran
zonas de buena cobertura (figura 3.2). Pero antes, fue necesario someterlos a prueba,
proceso que se describird en la seccion 3.5.
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97° 95°

Figura 3.1. Fragmento del mapa de anomalia de Bouguer simple en continente y aire libre en
mar de la Replblica Mexicana en el que se puede apreciar la distribucién de anomalias para el
estado de Oaxaca (De la Fuente et al., 1994).

3.2. DATOS MEDIDOS EN CAMPO

Manuel Mena, investigador del Instituto de Geofisica, proporcioné datos de un perfil
casi perpendicular a la trinchera que integran la carta de anomalia de Bouguer simple
de la Republica Mexicana. Por lo mismo, estos datos estdn referenciados a los mismos
datums que acabamos de explicar en la seccién anterior. Este perfil fue medido en la
carretera que va de Puerto Angel a Tuxtepec, pasando por la ciudad de Oaxaca, donde
fueron tomadas varias mediciones. Desafortunadamente, no se cuenta con los datos de
la latitud 16° hacia menores, es decir, hacia la costa, por lo que para completar el
perfil (perfil 2, figura 4.8) se volvié a recurrir a la digitalizacion a partir del mapa de
anomalia de Bouguer.
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Figura 3.2. Cobertura de datos para la zona de estudio (tomado de De la Fuente et al., 1994).

3.4. DATOS DE AL TIMETRIA DE SATELITE

3.4.1. Anomalia de aire libre para los océanos

A mediados de los afios noventa, los datos recolectados por el altimetro ERS-1 de la
Agencia Espacial Europea, junto con datos del altimetro del US Navy Geosat
suministraron mediciones con gran detalle de la altura de la superficie marina. Estos
datos proporcionaron una vista mucho mds detallada de las estructuras del piso
ocednico en muchas dreas remotas de la Tierra. Los perfiles altimétricos obtenidos
por estas misiones espaciales se convierten a rejillas de gradiente de gravedad
vertical y anomalia gravimétrica mediante inversiéon (Sandwell y Smith, 1997; Li y
Gotze, 2001).

Los datos estdn agrupados en una rejilla equidimensional con proyeccion de Mercator
con dimensiones de celda de 2 minutos en longitud y cos(6) X 2 minutos en latitud, es
decir, una rejilla de aproximadamente 3 kilémetros (Sandwell y Smith, 1997).
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La precision y resolucion de estos datos de altimetria de satélite puede obtenerse
compardndolos con perfiles gravimétricos realizados por barcos, esto es, para un
perfil altimétrico que coincide con la trayectoria de un barco la precisién llega a ser
de 3 a 6 mGal, pero si ho concuerda la precision cae alrededor de 4 a 7 mGal (Sandwell
y Smith, 1997).

Los datos de anomalia de aire libre para los océanos a partir de datos de altimetria de
satélite obtenidos por Sandwell y Smith (1997), han demostrado tener una amplia
utilidad para trabajos de modelacién gravimétrica, como por ejemplo, los trabajos de
Bandy et al., 1999; Ito y Taira, 2000; Peldez, 1999; entre otros, ademds de tener
otras aplicaciones, entre las que se encuentran la prediccién de la batimetria, la
navegacion, tecténica de placas, isostasia de volcanes y dorsales de expansion, y la
exploracion petrolera (Sandwell y Smith, 1997).

En el apéndice se explica el proceso de conversién de alturas de geoide a anomalia
gravimétrica.

3.4.2. El modelo geopotencial EGM96 (datos en continente)

El Goddard Space Flight Center (GSFC), la National Imagery and Mapping Agency
(NIMA) y la Universidad de Ohio se unieron en un proyecto conjunto para calcular un
modelo armanico esférico global mejorado del geopotencial de la Tierra. Este modelo
incorpora datos de trayectorias de satélite, como datos de altimetria provenientes de
la misién TOPEX-Poseiddn, ERS-1, y la Mision Geodésica Geosat. EGM96 también
incorpora nuevos datos gravimétricos marinos y superficiales de todo el globo,
incluyendo de la desaparecida Unidn Soviética (liberados a principios de los noventas).
Este modelo fue desarrollado usando: (1) datos de trayectorias de mds de 20
satélites; (2) datos gravimétricos terrestres de 30" X 30 y (3) anomalias
gravimétricas de 30' X 30' derivadas de datos de altimetria (Lemoine et al., 1998). El
modelado exacto del campo gravitatorio de la Tierra es requerido para un computo
preciso de las érbitas satelitales, modelado de alta resolucion del geoide, entre otras
(Lemoine et al., 1998).

EGM96 es un modelo geopotencial global expresado como coeficientes arménicos
esféricos completos hasta un grado y orden 360. Esto representa, de lo visto en la
seccion 2.1.2.:

_ 27R 5 40000 y 40000
n n 360

A ~111 km (10)
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donde R = 6371 km es el radio promedio de la Tierra. EEGM96 se extiende a un grado y
orden 360 y por lo tanto tiene la longitud de onda espacial mds corta de 111 km (1
grado). Actualmente, no existe un modelo geoidal global aceptado que se extienda
mds alld de 360 grados, es decir, que contenga una longitud de onda menor de 111 km.
Aungue este modelo no reproduce la estructura del geoide con una resolucion muy
fina, es global, y es por esto, como veremos en la seccion 3.5, que estos datos no son
muy Gtiles para hacer modelacidn.

Mayor informacion acerca de EGM96:
http://cddisa.gsfc.nasa.gov/926/egm96/gendesc.html
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Figura 3.3. Anomalias de aire libre para México. Los datos del mar provienen de Sandwell y
Smith (1997), mientras que los datos en continente provienen del modelo geopotencial EGM96.
Unidades en mGal. Lineas de contorno cada 10 mGal. Los datos (de geoide, topografia y
anomalia gravimétrica) se obtuvieron de la pdgina web: http://topex.ucsd.edu/cgi-
bin/get_data.cgi

3.4.3. Datos de batimetria y topografia

Contar con datos de topografia y batimetria es muy importante, ya que, aparte de que
necesitamos valores de elevacion para convertir los datos de anomalia de aire libre a
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anomalia de Bouguer como se describird mds adelante, sabemos que la topografia se
relaciona inversamente con la anomalia de Bouguer (Simpson et al., 1986), argumento
de utilidad al momento de hacer la modelacién gravimétrica pues nos puede dar una
idea acerca de la profundidad del Moho. Los datos de topografia para la parte
continental utilizados en este estudio provienen de la base de datos GTOPO30, el
cual es un modelo de elevacion digital global cuya rejilla tiene un espaciamiento de 30
segundos de arco (aproximadamente 1 kilémetro). GTOPO30 fue desarrollado para
cubrir las necesidades de usuarios de datos geoespaciales por datos topogrdficos a
escala continental y regional. En su elaboracién participaron, entre otros, la NASA, el
USGS, y el INEGI. Mayor informacion en la siguiente pdgina web:
http://topex.ucsd.edu/marine_topo/mar_topo.html

Figura 3.4. Topografia de Oaxaca y estados aledafios proveniente del modelo digital de
elevaciones GTOPO30. Los datos de batimetria son del estudio de Smith y Sandwell (1994). La
separacion entre curvas de nivel es de 200 metros.

Los datos batimétricos utilizados provienen del estudio de Smith y Sandwell (1994),
quienes compilaron todos los sondeos de profundidad disponibles desde los afios
sesenta junto con informacién de gravedad marina proveniente de los altimetros
Geosat, ERS-1y ERS-2, Y Topex-Poseiddn, el cual tiene una resolucion espacial de 3-
10 km.
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3.5 ELECCION DE LOS DATOS A UTILIZAR

Comparacion de datos del perfil medido con los del EGM96 y la carta de
anomalia de Bouguer.

Ya que contamos con el perfil medido en campo, se aproveché para probar los otros
datos, es decir, contrastarlo con dos perfiles coincidentes: uno digitalizado del mapa
de anomalia de Bouguer y otro del modelo EGM96 previamente convertido a anomalia
de Bouguer simple.

El primer paso fue convertir el plano de anomalia de aire libre del modelo EGM96 a
anomalia de Bouguer, y para obtener dicha anomalia sélo es suficiente sustraer el
efecto del escalén de Bouguer a la anomalia de aire libre, es decir:

AB = AL - 0.04193ph (11)

Para tal efecto tomamos una densidad promedio de la corteza de 2.67 g/cm?, y las
elevaciones fueron tomadas de la base de datos GTOPO30.

Acto sequido, se digitalizé el mapa de anomalia de Bouguer cuidando que los puntos
donde se fuera realizando la digitalizacién coincidieran con las estaciones
gravimétricas que conforman el perfil. Como los tres perfiles tenian coordenadas
geogrdficas, éstas fueron convertidas a distancias tomando como punto de origen la
trinchera. Hecho esto se procedié a graficarlos. La grdfica 3.5 muestra la
comparacion entre estos tres perfiles.

Como se puede apreciar en la grdfica, los datos provenientes de EGM96, aunque
presentan la misma tendencia que los otros dos tipos de datos, no son adecuados para
hacer modelacién gravimétrica, ya que muestran una variacién que llega incluso mads de
50 mGal en algunos puntos, esto es porque este modelo sélo tiene longitudes de onda
mayores de 200 km y una resolucion de 30 minutos, es decir, unos 50 km, por lo que la
variacion de la gravedad real es hasta por decenas de mGal (David Sandwell, 2001.
Comunicacion personal).

En cambio, puede apreciarse buen ajuste entre las lineas que representan los valores
del mapa de anomalia de Bouguer y el perfil medido en campo. Sélo se distingue una
pequefia variacion de unos 5 a 10 mGal alrededor de los 130 km a 220 km desde la
trinchera, esto es debido a la interpolacion por la ausencia de datos en el perfil
medido. Sin embargo, estamos en condiciones de afirmar que, escogiendo un perfil que
abarque una buena cobertura de datos, la carta de anomalia de Bouguer es la mejor
opcién ante la falta de archivos de datos gravimétricos para Oaxaca.
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Lo anterior fue el andlisis para los datos en continente. Para la zona marina,
escogemos los datos de Sandwell y Smith (1997), ya que el cubrimiento que se tiene
por satélite es magnifico, esto es, su rejilla es de aproximadamente 3 x 3 kilémetros,
que comparada con la cobertura de datos de la otra fuente posible de datos, la carta
de anomalia de Bouguer (figura 3.2), es mucho mejor, y tomando en cuenta que
compaiiias petroleras usan dichos datos (Sandwell y Smith, 1997), la eleccién de
dichos datos es indudable.

|
— mapa
e 1 ECIAD
e EGMTE
-50 —
=
5
£
=
100 -
-150 — i —
! _i_
-200 | | | | | |
a0 100 1480 200 240 300 340

Distancia desde la trinchera, km

Figura 3.5. Comparacion de los datos de anomalia de Bouguer simple para el perfil 2 (figura
4.8). "mapa” indica los datos digitalizados; “"medido”, los datos del perfil medido en campo, y
"EGM96" los datos convertidos a anomalia de Bouguer simple a partir del modelo EGM96.

La razén por la que no se aplicé la correccion por terreno para obtener la anomalia de
Bouguer completa, es debido a que los valores corregidos obtenidos en el estudio de
Peldez (1999) para el estado de Guerrero, y para las zonas con topografia
especialmente abrupta (en especifico, para la Sierra Madre del Sur), la contribucion
que se obtiene aplicando dicha correccién es mdximo de 8 mGal, que en el caso de
trabajos de exploracion geofisica podria ser muy importante, posiblemente del valor
de las anomalias buscadas, pero no en un estudio regional como el nuestro. Como
veremos en el siguiente capitulo, el rango de anomalias que vamos a modelar va de un
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minimo de -180 mGal hasta un mdximo de 60 mGal, por lo que un valor de 8 mGal no
presenta una gran variacién a nuestros datos en las longitudes de onda grandes.
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CcAPITULO 4

MODELADO GRAVIMETRICO

La resolucién del problema directo en gravimetria implica crear un modelo geoldgico
estructural hipotético cuyas propiedades fisicas y forma geométrica proponemos y
calcular la respuesta gravitacional del mismo. Este método es conocido como modelado
directo y por medio del mismo nos serviremos para elaborar modelos bidimensionales
estructurales del interior de la Tierra fomando como base la densidad y profundidad
de los cuerpos que conformen dichos modelos. Los modelos bidimensionales asumen
que la Tierra cambia con la profundidad (direccién Z) y en la direccién del perfil
(direccion X); en contraste, no cambian en la direccion del rumbo y se supone que los
bloques y superficies se extienden al infinito en esta direccion.

La modelacién gravimétrica 2D se llevd a cabo con el software GM-SYS de NGA
(Northwest Geophysical Associates, Inc), el cual es un programa de modelado que
permite una manipulacién interactiva del modelo geolégico y calcula la respuesta
gravimétrica o magnética del mismo en tiempo real. Para tal fin, GM-SYS emplea el
método de Talwani el al. (1959), Talwani y Heirtzler y el algoritmo de Won y Bevis
(6M-SYS User's guide, 1999). Es importante mencionar que este software, con el
objeto de eliminar los efectos de borde (causados por el fendmeno de Gibbs al cortar
bruscamente los bloques en la direccién X), los bloques que se modelan son extendidos
de -30000 km a 30000 km en dicha direccion.
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4.1 DISENO DF PERFILES

Se escogieron perfiles largos para tener mayor control al momento de hacer la
modelacion del campo gravimétrico regional, es decir, si modelamos perfiles chicos hay
mayor margen de error ya que es relativamente fdcil ajustar un perfil de pequefias
proporciones, y pueden proponerse una mayor cantidades de soluciones posibles, por lo
que al modelar perfiles largos estamos teniendo control del mismo. Se procuré que los
perfiles cruzaran transversalmente a la trinchera, en direccién al vector que indica la
direccion de subduccion, pero como apuntamos en el capitulo anterior, estamos
condicionados a la limitada cobertura de datos.

De esta maneraq, los perfiles propuestos para hacer la modelacion gravimétrica son los
que muestra la figura 4.1y las caracteristicas de los mismos los resume la tabla 4.1
(De ahora en adelante, nos referiremos a los datos de Valdés et al. como el perfil 1):

| Perfil | Inicio | Final | Longitud (km)
| | Longitud (N) |Latitud (W) | Longitud (N) |Latitud (W) |

1 | 988 | 15° | 974> | 196° | 5002
2 | 972° | 14° | 963° | 183° | 4948
3 | o7 | 14> | 958 | 18° | 456
4 | 958 | 14° | 952° | 18° | 4577
5 | 96° |132° | 9420 | 16° | 445

Tabla 4.1. Caracteristicas de los perfiles a modelar.

Los perfiles seleccionados representan diferentes tipos de dreas de subduccién, y de
esta manera nhos permiten estudiar el cambio de configuracién de la placa subducida.

4.2 CONSIDERACIONES A PRIORI DE LA MODELACION

Con el objeto de proponer modelos geoldgicos razonables del interior de la Tierra, y
para evadir lo mds posible la no unicidad del modelado gravimétrico, tomemos en
consideracion algunos aspectos que nos serdn de utilidad al momento de realizar dicho
modelado, y por consecuencia, para tener control de los modelos resultantes.
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Figura 4.1. Ubicacién de los perfiles a modelar.

4.2.1 Eleccion de densidades.

Para escoger las densidades con las cuales trabajariamos, contdbamos con estudios
anteriores. Por ejemplo, Kostoglodov et al. (1996) para hacer su modelacion, fomaron
de base las densidades de estudios previos como los de Couch y Woodwock (1981) y
Valdés et al. (1986). Como ya se apunté en la seccién 1.5., estos ultimos investigadores,
para determinar sus densidades, se apoyaron en una compilacién de curvas empiricas
que relacionan (de forma no lineal) las velocidades sismicas con la densidad (Abers
(1994), presenta varias referencias acerca de varios tipos de estas curvas empiricas).
Ya que el Unico estudio de modelacién gravimétrica que se encuentra en nuestra zona
de estudio es este Ultimo, en él nos basamos para escoger las densidades con las
cuales conformamos nuestros modelos. Sin embargo, no consideramos las mismas
debido a que no estamos condicionados a un modelo de velocidades de onda P., ademds
de que queriamos proponer un modelo mds razonable geolégicamente hablando, por lo
que hicimos algunos cambios:

1. Propusimos una densidad constante para la astenésfera de 3.2 g/cm®, en
comparacion con los valores propuestos por Valdés et al., (1986) de 3.3 y 3.295
g/cm’.

2. Para la litésfera (corteza + manto superior), de composicion peridotita,
promediamos la densidad de 3.34 g/cm’ propuesta por Valdés et al., (1986),
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con el valor de 3.26 g/cm® que proponen Grow y Bowin (1975), resultando en
una densidad para este cuerpo de 3.3 g/cm’.

3. Los valores de la corteza superior y media, 2.67 y 2.77 g/cm® son los mismos
que los nuestros, sélo cambiamos su valor de 3.089 g/cm® para la corteza
inferior por uno de 3.0 g/cm?, ya que Valdés et al., (1986) encuentran el Moho
aproximadamente 20 km mds de profundidad que nosotros, por lo que es légico
que la densidad sea mayor.

Bdsicamente estas son las discrepancias entre el estudio de Valdés et al., (1986) y el
nuestro, en lo que respecta a las densidades utilizadas en el modelado gravimétrico.
Posteriormente se notardn algunas otras diferencias en la densidad, como es el cambio
de fase de basalto a eclogita y de plagioclasa peridotita a garnet peridotita, que
nosotros proponemos apoydndonos en el aumento de temperatura y presién con la
profundidad, y que también han resaltado otros estudios, como el de Grow y Bowin
(1975).

4.2.2. Composicion de la corteza ocednica.

Turcotte y Schubert (1982) hacen una descripcién detallada de la composicion de la
corteza ocednica que fue tomada en cuenta al momento de elaborar nuestros modelos.
Afirman que una corteza de este tipo caracteristica estd compuesta de tres capas, a
saber:

1. La primera conformada por sedimentos depositados sobre las rocas volcdnicas
de las dos capas posteriores. El espesor de estos sedimentos (tipicamente de 1
km) se incrementa mientras mds alejados se encuentren de las dorsales
ocednicas.

2. La segunda capa de este tipo de corteza estd compuesta de flujos volcdnicos
extrusivos que han interactuado con el agua marina para formar lavas
almohadilladas y flujos intrusivos principalmente en forma de diques. Por lo
general, el espesor de esta capa es de 1.5 a 2 km.

3. La dltima capa estd formada por gabros que se cristalizaron cerca de la base
de la cdmara magmadtica. El espesor de esta capa es de unos 4.5 km.

4.2.3. Litosfera ocednica,
4.2.3.1. Enfriamiento y espesor.

Turcotte y Schubert (1982), tomando en cuenta modelos térmicos de enfriamiento de
semiespacio, presentan una relacion para obtener el espesor total de la litésfera
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ocednica tomando en consideracién el enfriamiento de la misma. Debido a que una
columna de litdsfera se aleja de la dorsal, su temperatura superficial se mantiene
igual a la de la superficie y gradualmente se enfria con la profundidad, por lo que se
puede despreciar la conduccion de calor horizontal comparada con la conduccién de
calor vertical. La relacién que calcula el espesor térmico de la placa ocednica esta
relacionada con la edad de dicha placa de la siguiente forma:

L =al4 (12)

donde:

o es una constante de proporcionalidad obtenida a partir de pardmetros térmicos y
depende de la temperatura aceptada en la base de la litésfera

L, es el espesor térmico de la litdsfera ocednica

A es la edad de la placa ocednica en millones de afios

Un valor generalmente aceptado para la constante de proporcionalidad es & 9.7,
basado en modelos de enfriamiento de la litésfera ocednica (Turcotte y Schubert,
1982).

4.2.3.2. Flyjo de calor, modelo térmico y cambios de fase en una zona de
subduccion.

Después del curvamiento hacia abajo la placa es subducida a grandes profundidades en
el manto, sujetdndose a incrementos en la presién y temperatura. El calor es
conducido dentro de la placa proveniente del manto adyacente. Este proceso es tan
lento que el interior de la placa subducida permanece mds frio que su alrededor. Sin
embargo, el calor conducido del manto no es la dnica fuente de calor que debe ser
tomada en cuenta para modelar la estructura térmica de la placa subducida. Una
fuente adicional importante es el calentamiento friccional que resulta de la
deformacion de corte en las superficies de la placa donde estd en contacto con el
manto. (Lowrie, 1997).

Se han llevado a cabo estudios de modelacion gravimétrica en zonas de subduccion que
toman en cuenta los aspectos arriba mencionados, como por ejemplo, el estudio de
Grow y Bowin (1975) para la zona de subduccion de Chile, en el cual estos
investigadores afirman que los datos de presion y temperatura provenientes de
modelos térmicos sugieren que el material de la corteza y litdsfera ocednicas pueden
transformarse a eclogita (3.55 g/cm’) y garnet peridotita (3.58 g/cm®)
respectivamente, a profundidades tan someras como 30 km en la placa descendente.
La figura 4.2 muestra el modelo térmico de la zona de subduccién de Guerrero
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tomando en cuenta el calentamiento friccional arriba mencionado. Este modelo nos
servird para determinar los cambios de fase mencionados por Grow y Bowin (1975).
Cabe aclarar dos puntos: Primero, como no contamos con modelo térmico para la zona
de subduccion de Oaxaca, consideraremos este modelo vdlido; y segundo, estos
modelos tienen un error de entre 50 °C y 100 °C (V. Kostoglodov, comunicacion
personal), por lo que la profundidad a la cual sufren el cambio de fase la cortezay la
litdsfera ocednicas incluird este rango de error en nuestra modelacion.

Las figuras 4.3 y 4.4 muestran los sistemas basalto-eclogita y peridotita,
respectivamente. Como ejemplo para conocer el modo de empleo de estas grdficas
consideremos en la fig. 4.3 una temperatura de la placa subducida de 400 °C. El
cambio de basalto (2.7 g/cm®) a eclogita (3.55g/cm®) se da a una profundidad de 40
km aproximadamente, pasando por una zona de transicién (3.36 g/cm’®) y por
plagioclasa eclogita (3.46 g/cm?), por lo que podemos conocer la zona donde se da este
cambio si sabemos la profundidad y distribucién de la temperatura de la placa. Cabe
mencionar que esta distribucién de temperatura depende de la configuracion de la
placa en subduccién.

Depth (Km)

100.00 200.00 300.00 400.00 500.00

Distance (Km)

Figura 4.2. Modelo térmico para la zona de subduccién en Guerrero considerando
calentamiento friccional. Lineas de contorno cada 100 °C. Cortesia de Vlad Manea.

4.2 4. Isostasia

Sobre gran parte de la superficie terrestre, las longitudes de onda mds grandes de
las anomalias de Bouguer se correlacionan inversamente con las longitudes de onda
mds grandes de la topografia (Simpson et al., 1986). El principio de isostasia por Airy -
Heiskanen ofrece una explicacién para esta relacién inversa: las cargas en la
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Estas deficiencias de masa bajo las cargas topogrdaficas son cominmente llamadas
masas compensantes o raices. El proceso de correccion de Bouguer remueve la
atraccién gravitacional de las masas topogrdficas bajo el nivel de referencia y asume
una densidad promedio (generalmente 2.67 g/cm?) para las rocas de la corteza. Por lo
tanto, en dreas montafiosas las raices compensantes, que no han sido tomadas en
cuenta por dicha correccidn, se manifiestan en planos de anomalia de Bouguer como
bajos de gran amplitud. En contraste, las columnas corticales ocednicas tienen una
carga negativa en la superficie porque el agua es menos densa que la roca; para
mantener el balance isostdtico, esta diferencia de densidad requiere la existencia a
profundidad de un exceso de masa compensante. Es por esto que las masas
compensantes en las dreas ocednicas producen anomalias de Bouguer muy altas
(Simpson et al., 1986).

El modelo isostdtico de Airy-Heiskanen asume que la compensacién isostdtica es local,
es decir, la zona de raiz de una montafia se encuentra directamente abajo de ésta. Se
acepta que la compensacién es completa de forma que existe equilibrio isostdtico a la
profundidad de compensacidn, la cual es la base de la raiz mds profunda. Se asume que
las densidades de la corteza y el manto son constantes (Lowrie, 1997). Este modelo
estd generalmente utilizado para la corteza continental.

Otro modelo de compensacion isostdtica local es el de Pratt-Hayfford, supone una
compensacién del defecto o exceso de masa por una variacion lateral de la densidad
en la capa superior de la Tierra de espesor constante, de tal modo que mientras mads
alta sea la columna sobre una base comin mds baja serd la densidad de la rocas en ella
(Lowrie, 1997). Este modelo se acepta comlinmente para la isostasia de la litosfera
ocednica (Turcotte y Schubert, 1982).

Otro modelo de compensacion, pero regional, es el de Vening Meinesz. En este modelo
la litésfera se comporta como una placa eldstica suprayeciendo un material
relativamente fluido (astendsfera). La fuerza eldstica provocada por la deflexion de
la litésfera soporta la carga del rasgo de la topografia superficial (por ejemplo, una
isla o un monte marino). Esta reaccién elastica esta distribuida sobre una distancia
horizontal mds ancha que el rasgo. La carga topogrdfica curvea la placa hacia abajo en
el substrato fluido, el cual es empujado aparte. El curvamiento de la placa que explica
la compensacion regional en el modelo de Vening Meinesz depende de las propiedades
eldsticas de la litosfera. (Lowrie, 1997). Este modelo es ampliamente aceptado para
rasgos topogrdficos submarinos y se aplica fambién para el continente. (Lowrie, 1997).

Debido a que nuestra zona de estudio presenta rasgos montafiosos muy marcados,
como la Sierra madre del Sur, hay que tomar en cuenta los argumentos arriba
mencionados al momento de modelar la interfase corteza-manto (Moho).
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4.2.5. Sismicidad.

Uno de los indicios mds importante de la existencia de las placas de material
litosférico introducidas en el manto es la distribucion de hipocentros sismicos en
profundidad, los cuales proporcionan evidencia importante acerca de los procesos
actuantes en una zona de subduccién. Cuando los sismos que tienen origen en una zona
de subduccidn son proyectados sobre un perfil normal al rumbo del margen de la placa,
definen una zona de sismicidad de alrededor de 30 a 40 km de espesor en la parte
superior de la placa ocednica y forman alineaciones desde la superficie hasta unos 700
km de profundidad con un dngulo con la horizontal que varia en inclinacion, y que se
denominan zonas de Wadati-Benioff. El hecho de que su profundidad no pase de los
700 km indica que a esta profundidad la placa hundida en el manto ha perdido su
rigidez y probablemente ha quedado asimilada al material del manto (Udias y Mezcua,
1986; Lowrie, 1997). En general existen tres tipos de sismos en la zona de subduccion
de México (Kostoglodov y Pacheco, 1999): 1) Sismos intreplaca. Estos temblores
ocurren por el roce entre la placa Norteamericana y las placas ocednicas de Cocos y
Rivera, a lo largo de su zona de contacto; 2) Sismos intraplaca. En general ocurren a
profundidades mayores de 40 kilometros dentro de las placas subducidas. Estos
sismos profundos se producen por el resquebrajamiento de las placas ocednicas de
Rivera y Cocos en subduccion; 3) Sismos corticales. Estos eventos que ocurren dentro
de la placa Norteamericana, son sismos intraplaca muy superficiales (no llegan a
sobrepasar los 35 kilémetros de profundidad) (figura 4.5). Asimismo, los sismos ho
ocurren en la placa con temperaturas mayores a 700 °C o 800 °C (V. Kostoglodov,
comunicacion personal). Esto nos da mds posibilidades de "ver” la placa subducida.
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Figura 4.5. Localizacién de los sismos mds importantes ocurridos en México durante en siglo
XX, asi como su origen de ocurrencia (sismos interplaca, intraplaca y corticales). Tomado de
Kostoglodov y Pacheco, 1999.

Se ha recurrido a las localizaciones hipocentrales de los estudios de Pardo y Sudrez
(1995), y Singh et al. (2000), de acuerdo al perfil de nuestro estudio que se encuentre
en las inmediaciones de las zonas estudiadas por dichos autores. Pardo y Sudrez
determinaron la geometria de las placas de Rivera y Cocos basados en localizaciones
hipocentrales de sismos grabados con redes locales y telesismicas. Singh et al.
presentan los aspectos sismoldgicos del terremoto del 30 de septiembre de 1999 en
Oaxaca, para lo cual proponen un perfil muy cercano a nuestro perfil 2, cuyos datos
nos sirvieron para controlar la forma de la placa en subduccién para el mencionado
perfil.

4.3 MODELACION DE LOS PERFILES

A continuaciéon describiremos los modelos obtenidos, en cada uno se discutird la
interpretacion y las restricciones de los mismos

Todos los modelos que proponemos estdn compuestos de doce cuerpos, los cuales se
describen en la tabla 4.2.

‘Cuerpo nimero ‘ Descripcion ‘ Densidad (g/cm?)
‘ 1 ‘ Corteza superior ‘ 2.67
‘ 2 ‘ Corteza media ‘ 2.77
‘ 3 ‘ Corteza inferior ‘ 3.0
‘ 4 ‘ Astendsfera ‘ 3.2
’ 5 ‘ Basaltos y pillow-lavas ‘ 2.7
‘ 6 ‘ Zona de transicion ‘ 3.36
’ 7 ‘ Plagioclasa eclogita ‘ 3.46
| 8 | Eclogita | 3.56
’ 9 ‘ Gabro ‘ 2.9
‘ 10 ‘ Peridotita ‘ 3.3
| 11 | Garnet peridotita | 3.38
\ 12 ‘ Sedimentos marinos ‘ 2.4
| 13 | Mar | 1.03
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Tabla 4.2. Cuerpos que conforman nuestros modelos. Se indica para cada cuerpo su descripcién
geoldgica y densidad correspondiente en g/cm®.

4.3.1 Perfil 1

Volvimos a modelar el perfil de Valdés et al. con GM-SYS (figura 4.6), y es a partir de
éste donde partimos para proponer nuestros modelos. Hicimos una comparacion para
contrastar nuestro modelo. A partir del modelo definitivo (figura 4.7), modelamos
otro sin el cambio de fase de basalto a eclogita y de peridotita a garnet peridotita, es
decir, mantuvimos constante la densidad de los bloques (5) y (10). En la figura 4.8 se
puede apreciar el efecto de estos dos casos. Observamos que si la densidad de la
placa descendente es constante, nuestra anomalia calculada cae alrededor de 50 méal,
por lo que es necesario considerar los cambios de fase en el material de la cortezay
litésfera ocednicas para lograr un buen ajuste de nuestro modelo.

Analicemos el modelo obtenido anteriormente por Valdés et al.: tomaron de base un
modelo estructural de velocidades, las cuales fueron cambiadas por densidades. En su
modelo, encuentran el Moho a poco mds de 40 km. La configuracion de la placa es de
una rampa continua desde la trinchera hasta mds de 500 km desde la misma; para
ajustar el alto gravimétrico observado a partir de la zona de trinchera hasta
aproximadamente 200 km, colocan un cuerpo de 2.83 g/cm® contrastando con la capa
de 2.77 g/cm® que se encuentra adyacente, lo que geoldgicamente es poco probable;
de la misma manera y para el mismo fin (ajustar el alto gravimétrico), colocaron,
aparte de materiales acrecionados, un cuerpo de muy baja densidad (1.9 g/cm®);
asimismo, proponen un cambio de fase basalto eclogita a 37 km de profundidad,
cambiando de densidad de 2.7y 2.9 g/cm®*a 2.9y 3.2 g/cm’;

De igual manera, quisimos averiguar si la forma de escalén que presenta la placa en
subduccién para el estado de Guerrero obtenida de anteriores trabajos continda
presentdndose para Oaxaca y en dénde termina este comportamiento.

Las diferencias existentes entre nuestro modelo y el de Valdés et al., bdsicamente
son:

e Cambiamos las densidades por las mencionadas en la tabla 4.2.

e Proponemos que la placa, antes de empezar a descender desde la trinchera, se
mete al continente y es abajo de la costa donde comienza a tener un
comportamiento descendente. Ademds, encontramos que los datos si pueden
ajustarse si se propone el comportamiento de escalén que otros autores han
sugerido en trabajos pasados [Pardo y Sudrez (1995) para la misma zona;
Kostoglodov et al., (1996) y Peldez (1999) para Guerrero].
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e Encontramos el Moho (interfase corteza - manto) a una profundidad de
aproximadamente 27 km para la corteza continental.

e Sustituimos el cuerpo de alta densidad (2.83 g/cm?) por una corteza superior
de densidad constante con valor de 2.67 g/cm’.

e Para la corteza ocednica colocamos los pardmetros de Turcotte y Schubert,
(1982) (seccidn 4.2.2).

e Propusimos un modelo mds completo que considera cambios de fase del material
de la corteza y litésfera ocednicas de basalto a eclogita y de peridotita a
garnet peridotita, respectivamente, basandonos en un modelo térmico para la
zona de subduccién de Guerrero. Ademds, sabiendo que estos modelos térmicos
tienen un cierto error (hasta de 100 °C), colocamos los probables limites donde
puede llevarse a cabo este cambio.

4.3.2. Perfil 2

Este es el perfil modelado con datos medidos en campo para el continente.
Observemos el comportamiento de la anomalia (figura 4.9): En general, tiene el mismo
decaimiento

que se observa en el perfil anterior, pero es muy interesante como, aproximadamente
a los 230 km desde la trinchera, se aprecia un aumento en la anomalia, que va desde un
minimo de -160 mGal hasta -26 mGal. Esta caracteristica de la anomalia hizo de su
resolucién, ademds de interesante, muy dificil. (A qué se debe ese comportamiento
tan peculiar? En un caso como estos es muy importante contar con los datos de
topografia como se puede apreciar en el modelo (tridngulos), ya que la topografia,
debido a la compensacién isostdtica, nos puede dar idea de la profundidad a la que se
encuentra la interfase corteza-manto (Moho).

Para este caso podemos advertir dos soluciones: la primera, que sea debido a un
cambio local de la geologia, pero es muy poco probable que tal anomalia sea causada,
por ejemplo, por una intrusién o un cuerpo geoldgico similar, ya que para ajustar la
anomalia y dejar la corteza de un espesor promedio (30 km), tendriamos que colocar
un cuerpo de densidad 2.8 g/cm?® de unos 100 km de ancho y 5 km de profundidad:; o la
segunda, adelgazar la corteza a 23 km aproximadamente basdndonos en que este
fendmeno puede deberse al vulcanismo presente en la regién de Los Tuxtlas
(localizada a unos 200 km al norte), provocando que el calor del manto provoque ese
adelgazamiento de corteza. Yo encuentro esta Ultima posibilidad mds razonable desde
un punto de vista geoldgico.

Puede apreciarse en la figura que la topografia estd compensada por una raiz de
aproximadamente 30 km de profundidad, asi como por el soporte de la placa
subducida. De igual manera que en el perfil anterior y en los consecuentes,
proponemos un cambio de fase de basalto a eclogita en el momento en que el manto
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entra en contacto con aquél (a 31 km), y de peridotita a garnet peridotita a una
profundidad que oscila entre los 56 y los 66 km, ambos casos de acuerdo al modelo
térmico de la zona de subduccion de Guerrero. Se muestran los sismos de los estudios
de Singh et al. y de Pardo y Sudrez para el control de la forma de la placa.
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4.3.3 Perfil 3

Datos en continente digitalizados (figura 4.10). Se encuentra muy cercano al perfil
anterior y puede observarse que el comportamiento de la anomalia es muy similar. De
la misma manera, proponemos una corteza continental relativamente delgada (de 23
km). La placa subducida cae en forma de escalén desde los 100 km hasta los 165 km a
un dngulo menor de 30°, de manera similar que el perfil 2, cambiando a casi horizontal
hasta los 260 km, donde cae abruptamente. De la misma manera que el perfil anterior,
la topografia se encuentra soportada tanto por una raiz de 31 km de profundidad asi
como por la placa de Cocos. Los sismos que controlan nuestro modelo son del estudio
de Pardo y Sudrez (1995).

4.2.4. Perfil 4

De la misma manera, los datos gravimétricos en continente fueron digitalizados del
mapa de Anomalia de Bouguer (De la Fuente et al., 1994). La poca cobertura de los
datos nos obligdé a proponer este perfil (figura 4.10), cuya orientacion no es
aproximadamente perpendicular a la trinchera como los demds. Esto hace la
modelacién mds dificil. Obsérvese el comportamiento de nuestra anomalia. No tiene
ninguna tendencia clara. Al contrario, estd compuesta por anomalias al parecer de
origen local.

Lo interesante de este perfil es que atraviesa la dorsal de Tehuantepec, lo cual puede
notarse en una gran anomalia de cerca de 55 mGal en su punto madximo, a 50
kilometros de distancia de la trinchera. Como también contamos con datos de
batimetria, fue relativamente fdcil ajustar las curvas, y se puede apreciar en el
modelo que la dorsal tiene una altura maxima que coincide con esta anomalia de valor
alto. En lo que respecta a la modelacién de la anomalia del continente, y al ser la
topografia casi nula, tuvimos que proponer una variacion en los espesores de corteza
muy marcados. Andlogamente a los perfiles anteriores, proponemos una profundidad
del Moho de 25 km. Es importante recordar que como este perfil no es perpendicular
a la trinchera, tuvimos que colocar la raiz de la misma manera que a los perfiles
anteriores. Obsérvese la forma de la placa subducida, continla presentdndose el
escaldn.
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4.3.5. Perfil 5

La mayor parte de los datos de este perfil (figura 4.12) son datos de anomalia de aire
libre y los datos en continente, aunque no tenemos la cobertura de los datos, fueron
digitalizados de la carta de anomalia de Bouguer sélo para restringir nuestro modelo
en tierra, es decir, sélo para tener control del mismo. Se puede observar que el
espesor de la corteza continental es de aproximadamente 25 km, es decir, se sigue
presentando el mismo adelgazamiento de corteza que obtuvimos en los perfiles
modelados anteriormente. Obsérvese el comportamiento de la placa subducida, se
puede apreciar que ya no se presenta el escaldn, sino que se presenta una rampa
continua de aproximadamente 35° de inclinacion. Este resultado apoya la teoria
propuesta por diferentes autores (Couch y Woodwock, 1981; Pardo y Sudrez, 1995) de
que la dorsal de Tehuantepec representa la frontera entre dos provincias diferentes
de subduccién en la misma placa de Cocos.

44 DISCUSION

Un resultado importante al cual hemos llegado corresponde a que pudimos prescindir
del cuerpo de alta densidad que Valdés et al. (1986) proponen para ajustar el alto
gravimétrico que se presenta en las zonas de subduccién y que estudios como el de
Abers (1994) tratan de averiguar sus causas. Como remarcamos en la seccién 1.5, este
investigador propuso en esencia dos teorias que podrian explicar este alto
gravimétrico: la primera, es que se debe a la deflexion hacia arriba de la placa
ocednica, y la segunda, es provocado por un proceso semejante en el cual existe la
misma deflexion de la placa superior que produce que masas anémalas positivas en la
corteza continental se eleven. Extrapolando este ejemplo a nuestro problema, este
dltimo caso podria ser el que fundamente el cuerpo de alta densidad propuesto por
Valdés, pero la placa ocednica no es la que eleva este cuerpo, ya que no empuja a la
placa continental para meterse al continente, sino que empieza a caer en forma de
rampa continua desde la trinchera; es por estas consideraciones que nuestro modelo
es mds justificado, ya que apoya la primera hipétesis de Abers (1994).

De acuerdo al comportamiento de las anomalias de los perfiles 2 y 3 especialmente,
se puede ver que hay un alto gravimétrico, el cual necesita para el ajuste de zonas de
densidad anémalas que pueden representar la transicién de basalto a eclogita y de
peridotita a garnet peridotita, como sucede en la zona de subduccién de Chile segtn
Grow y Bowin (1975).
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El espesor promedio de corteza continental que encontramos es de 23 km, delgada en
comparacion por ejemplo, a los 40 km que proponen Valdés et al. (1986). Sin embargo,
esta delgadez de corteza, junto con los cambios de fase mencionados arriba son
necesarios para ajustar la anomalia que gradualmente sube de -160 a -26 mGal en el
perfil 2, y concuerda con todos los demds modelos.

Otras de las restricciones para nuestros modelos que consideramos fue la del espesor
de la litosfera ocednica (seccion 4.2.3.1), que estd relacionada con la edad de la placa.
Sustituyendo los valores, para una placa de aproximadamente 12 millones de afios de
edad (Peldez, 1999):

L, =9.7-/12 =~ 33 km (13)

valor que concuerda con nuestros modelos.

De acuerdo a la discusién que hemos hecho acerca de los modelos isostdticos, a partir
de nuestros modelos en los perfiles 2 y 3 donde se puede apreciar claramente este
efecto, podemos notar un mecanismo de compensacion local tipo Airy-Heiskanen,
debido a que abajo de la carga topogrdfica (Sierra Madre del Sur) existe un mayor
espesor de corteza que en las zonas donde la topografia es menor. Sin embargo, para
que la compensacion sea totalmente debida a este mecanismo, aparte del nivel de
compensacién (cominmente de 30 km: Simpson et al., 1986; Udias, 1986; efc) el
tamaiio de la raiz es de aproximadamente 4.45 veces la altura de la topografia (Udias,
1986); es decir, si consideramos que la Sierra Madre del Sur tiene una altura
promedio de 3 km, el espesor total de la raiz deberia ser de 44 km, valor que no
concuerda con nuestro resultado (30 km). Esto puede explicarse a que la placa se
encuentre también ejerciendo un soporte adicional hacia, es decir, es probable que la
deformacion eldstica de la placa subducida soporte la parte no compensada por el
mecanismo isostdtico de Airy.
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CAPITULO B

CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

De acuerdo a los objetivos propuestos, se ha llegado a las siguiente conclusiones:

1.

Se recopilaron y analizaron todos los datos que se tenian disponibles para el
estado de Oaxaca, resultando de esta recopilacién de que, siempre y cuando se
tenga en cuenta la cobertura de los datos, la carta de Anomalia de Bouguer
Simple de la Republica Mexicana (De la Fuente et al., 1994) es la mejor fuente
con la que se cuenta para obtener datos gravimétricos de la zona.

Para el drea marina, los datos de altimetria de satélite de Sandwell y Smith
(1997) son los mejores para estudios de este tipo.

Se ha demostrado contando con el apoyo del modelado gravimétrico
bidimensional, que la forma de la placa en la zona de subduccion de Oaxaca no
presenta forma de rampa continua como lo habian propuesto otros autores
(Valdés et al., 1986; Singh et al., 2000), sino que presenta una forma de
escalén subhorizontal.

El alto gravimétrico que se presenta a la altura de la costa tiene su origen en
que la placa, después de la trinchera continda empujando a la placa continental
y es precisamente en este punto (la costa) donde comienza a tener un
comportamiento descendente, no teniendo pues la necesidad de colocar un
cuerpo de alta densidad como el modelo propuesto por Valdés et al. (1986).

Los rasgos montafiosos del sur de México (la Sierra Madre del Sur) presentan
un efecto de compensacion isostdtica que probablemente actie de dos maneras
al mismo tiempo: una compensacion isostdtica tipo Airy y el empuje hacia arriba
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de la placa. Es posible que ambos mecanismos sean los que soporten dicha
topografia.

6. Se propuso un cambio de fase de basalto (2.7 g/cm®) a eclogita (3.56 g/cm?®) y
de peridotita (3.3 g/cm®) a garnet peridotita (3.38 g/cm®) en la corteza y la
litésfera ocednicas respectivamente de acuerdo al modelo térmico que rige la
zona de subduccion de Guerrero, ya que no hay un modelo disponible para
Oaxaca. Este tipo de cambio de fase ya ha sido propuesto para la zona de
subduccién de Chile en el estudio de Grow y Bowin (1975).

7. El modelado gravimétrico de una placa no subhorizontal y de rampa continua del
perfil que corresponde al estado de Chiapas (96° N, 13.2°W; 94.2° N, 16°W),
de decir, al este de la dorsal de Tehuantepec, es otra prueba de la posibilidad
que este rasgo topografico sea la frontera entre dos provincias diferentes de
subduccién en la misma placa de Cocos, como lo han sugerido anteriores
estudios (Couch y Woodwock, 1981; Pardo y Sudrez, 1995).

Sin embargo, aun quedan muchos estudios por hacer para determinar la
configuracion de la zona de subduccién de Oaxaca, ya que huestros resultados no
son del todo concluyentes. Lo primero que se propone es que se amplie la cobertura
de datos gravimétricos para el estado de Oaxaca. Es importante hacer notar que
este estudio podria dar la pauta para tomar en cuenta nuevas consideraciones al
momento de hacer estudios posteriores, como el adelgazamiento de la corteza
continental, los cambios de fase que ocurren en la corteza y litdsfera ocednicas,
las causas de los altos gravimétricos caracteristicos en las zona de subduccidn,
etc.

Seria muy interesante hacer un andlisis de la isostasia combinada Airy-Heiskanen
para confirmar la geometria del escalén debajo de la costa. Si la raiz no es
suficiente para compensar la Sierra Madre del Sur, entonces la deformacién
eldstica de la placa subducida tiene que soportar la parte no compensada por el
mecanismo isostdtico de Airy.

De acuerdo a la discusién que se hizo en el capitulo 2, secciones 2.1.3 y2.2.2, se
sugiere que los datos gravimétricos tengan como superficie de referencia el
elipsoide en lugar del geoide. Un estudio posterior podria ser un trabajo de las
mismas dimensiones que el nuestro pero tratando de averiguar de qué amplitud es
el efecto indirecto causado por referenciar al geoide en lugar del elipsoide.

Quiza faltaron otros aspectos a considerar para limitar adn mejor nuestros
modelos, como el vulcanismo (aunque sélo exista el que se presenta en la zona de
los Tuxtlas, Veracruz), estudios simicos y demds que puedan darnos modelos ain
mds confiables.
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APENDICE - ANOMALTIA GRAVIMETRICA A PARTIR DE ALTIMETRIA DE
SATELITE

Principios de la altimetria de satélite

La tarea principal de los geodestas es determinar el geoide a partir de la gravedad
observada; sin embargo, podemos ir en la direccién opuesta, es decir, podemos
convertir el geoide observado en anomalias gravimétricas. La gravedad derivada de
satélite es el proceso mediante el cual podemos llevar a cabo dicha transformacion (Li
y Gotze, 2001).

En la altimetria de satélite se hacen dos mediciones de distancia muy precisas para
que pueda ser calculado el geoide (figura A.1.). Primero, se mide la altura del satélite
arriba del elipsoide h* rastreando el satélite mediante una red globalmente
distribuida de estaciones de laser y/o doppler. Segundo, la altura del satélite sobre
la superficie del océano mds cercana, es decir, la elevacion h, es medida con un
altimetro de radar de microondas (Sandwell y Smith, 1997).

De este modo, la diferencia entre la altura sobre el elipsoide y la altura sobre el nivel
del mar es aproximadamente igual a la altura del geoide:
N=h*-h (14)
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Figura A.1. Principio bdsico de la altimetria de satélite. Tomada de Sandwell y Smith, 1997.
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Conversién a anomalia gravimétrica

En el momento de orbitar la Tierra, el satélite va recolectando un perfil continuo de
alturas de geoide a lo largo de una cuenca ocednica (figura A.2.). Los perfiles
provenientes de varios satélites recolectados durante muchos afios son combinados
para hacer imdgenes de alta resolucién. Como ya se menciond, el geoide refleja las
variaciones internas de densidad existentes en el interior de la Tierra, asi como los
cambios de la topografia. Para resaltar los efectos de pequefia escala, este geoide es
convertido a anomalias gravimétricas, las cuales se puede decir de forma sencilla que
son calculadas tomando las derivadas del geoide y usando la ecuacién de Laplace.
Después de la conversion, las mediciones de gravedad derivadas de satélite pueden
ser comparadas y combinadas con mediciones gravimétricas realizadas por barcos, y
han mostrado una concordancia a un nivel de 5 mgals (Sandwell y Smith, 1997).

(a)

(b)

160°W 185'W

Figura A.2. Anomalia gravimétrica derivada a partir de mediciones de altura de geoide. (a)
representa las trayectorias de satélite (Misiones Geosat y ERS-1) apiladas. (b) es el gradiente
gravimétrico vertical. Tomada de Sandwell y Smith, 1997.
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Existe una relacion simple entre anomalia gravimétrica y ondulacion de geoide. Para
anomalias bidimensionales, una anomalia en el geoide con una longitud de onda A y
amplitud N, la anomalia gravimétrica asociada Ag (Liy Gotze, 2001), estd dada por

Ag = 27[/;1/N (15)

Donde Y = 980000 mGal es el valor promedio de la gravedad de la Tierra. Esta férmula
expresa que una variacion en el geoide asociada con una anomalia de 10 mGal y una
longitud de onda de 10 km es sélo 16 mm. Esto indica qué tan preciso debe ser el
geoide para derivar anomalias Utiles para la exploracion geofisica.
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