Universtitat de Barcelona

Departament de Geologia Dinamica, Geofisica i Paleontologia

INVERSION BIDIMENSIONAL EN MAGNETOTELURICA

ALEJANDRO MARCUELLO PASCUAL






INVERSION BIDIMENSIONAL EN MAGNETOTELURICA

Alejandro Marcuello Pascual



Memoria presentada en el Departament de Geologia
Dinamica, Geofisica i Paleontogia de la Universitat

de Barcelona para optar al grado de Doctor en Fisica.

Barcelona, septiembre de 1989

Visto bueno

Jaume Pous i Fabregas

Director de la tesis

(L/[/( O,c,uu/(;(/)

Alejandro Marcuello



Agradecimientos.

La realizacién de este trabajo ha sido posible gracias a la
colaboracién desinteresada de numerosas personas a las que quiero

expresar mi mas sincero agradecimiento.

En particular al Dr. J. Pous, director de este trabajo, y Pim
Queralt por el apoyo incondicional que he recibido continuamente, y
que hago extensivo a H. Rojas y al Dr. H. Zeyen, y a los demas
miembros del Departament de Geologia Dinamica, Geofisica i

Paleontologia (UB).

Al Prof. S.E. Hjelt, al Dr. P. Kaikkonen y a T. Rorja, y demas
miembros del "Geofysiikan Laitos (0Y)" (Departamento de Geofisica de
la Universidad de Oulu, Finlandia) por la ayuda recibida en todos

los sentidos durante mis estancias en dicho centro.

Finalmente, quiero agradecer a mi familia y amigos su comprensidn

y apoyo a lo largo del mismo.



INDICE

INTRODUCCION. . . oo v v vnsiniesnnnnnes s eees ettt e

Capitulo

I.1.
I.2.
I.3.
1.4,
I.5.
I.6.
1.7.

Capitulo

I1.1.
II.2.
1T1.3.

I1.4.
II.5.
I1.6.
I11.7.

Referencias...vvievses

1. FUNDAMENTOS DEL METODO MAGNETOTELURICC .....

INtrOdUCCIOM. v vttt ettt eneennnesesnonenssonnas

..

..

.

)

. e

LRI

Antecedentes histéricos al método magnetoteldrico ....

Métodos de induccidn electromagnética...........

Fundamentos del método magnetoteldrico......vvvivvsens

DR R B Y

HipGtesis de Cagniard......oovvuviiiivnnnsnssasss

Validez de la teoria de Cagniard.............0v...

JSLSD A =P of =3 s Lo K- 32N

I1. MODELIZACION BIDIMENSIONAL ......c0vevevavaan

INErOQUCCION. v vttt s vttt s et s neetronnnnssnsnons

Modelizacién de problemas electromagnéticos.......

.

st a0 s

11
15
20
25

. 29

.

El MEF en la resclucién de ecuaciones diferenciales....

I1.3.1 Los métodos de proyecciOn......eveveruvse

11.3.2 E1 método de las diferencias finitas..

11.3.3 E1 método de los elementos finitos....

Ecuaciones para modelos bidimensionales........

.

..

.

’ .

.

..

Construccidén de un algoritmo de EF para el problema MT.

Descripcidn del programa de modelizacidén..........

Control del programa ..........

11.7.1 E1 medio homogéneo....c.evvvvenvnanans

11.7.2 Modelo de Weaver, LeQuang y Fischer ..

LI I R A A

.

.

.

*

.

35

35
36
38
39
43
45
47

57
64

. 64

69



11.8. Efectos topograficos...... Cererereee Ceteeerer e eaness Th
I1.8.1 Cadena montaflosSa. ... covveviuisssenssssnseeanss 7D
II1.8.2 Valle. v oo vievrtoeeassonsnnsnenssioansees cee. 81
I1.8.2 Proximidad demar.........evivnevnvvieacena. BB

11.9. Referencias. . iveiceeeiesosssossonsossessasssnssssnssseses B8

Capitulo III. INVERSION EN MAGNETOTELURICA ........iveevvvinaesss 95

IIT.1, IntroduCCiOn. v vverevraveevionssnsssencrssnssssseess 95
II1.2. Esquemas de inversidm. .. .icveereiisnsrnnneersroneansss 96
I11.3. Descripcidén del algoritmo de inversidén............... 100
ITI.4. Inversién unidimensional.........ccovuvvivnesvassss. 104
III.4.1 Conocimiento a priori sobre algunos valores
de 105 PATEMELrOS. v v veerrnertsvoeernrnsosss 107
I1I.4.2 Flexibilidad en la eleccidn del modelo
inicial.. .ottt ittt anes Lee 111
I11.4.3 Ligaduras........... B B 8 |
I11.4.4 Equivalencia debido al numero de capas...... 115
TI1.4.5 FAS@S.iivnuieroennnerssneerssssassssanssannss 117
1I1.5. El1 problema bidimensional con geometria variable..... 119
I11.5.1 Generador de mallas........... P 3 |
I11.5.2 Construccidén de la matriz de sensibilidad... 124
111.6. Descripcion del Programa......ovveevevssssesssssssses 127
II1.7. Generacidén de mallas: Ejemplos.......cvvvevveennsnsse 137
II11.7.1 Funcidn gaussiana.....esveseeecssosssscsssss 138
I11.7.2 ElipPS@iicu i rtivnnsennssnssanssoensnssnensees 143
I111.7.3 Salto inclimado.........vviviiiiiinnaeane.. 146



111.8. La matriz de sensibilidad.

111.8.1 Control de la matriz de sensibilidad.......

111.8.2 Efecto del tamaiio de la discretizaciodn.....

111.8.3 Efecto de la proximidad de la frontera

lateral..........

DR B R

e e

.

LIRS

11I1.8.4 Sensibilidad para diferentes periodos.....

II1.9. Aplicaciones....veiveuvons

I11.9.1 Convergencia del algoritmo..
111.9.2 Conocimiento a priori sobre algunos valores

de los parametros......

L I I I N A A I Y

e

T

LR Y

.

LAY

..

LY

e v

LR IR

111.9.3 Flexibilidad de eleccidn del modelo inicial.
.. 194

II1.10. Referencias..cccvieuneens

Capitulo IV. CONCLUSIONES L AN A

¢t e e

LR BN Y

LI R A R

e e e

LIy

CRCRC Y

149
149
154

162
167
173
175

184
191

199






INTRODUCCION.

Desde el trabajo fundamental de Cagniard (1953) a principios de
los afios 50 el método magnetotelirico ha pasado por diversas etapas.
Al principio no desperté demasiado interés entre la comunidad
Geofisica. Las limitaciones tecnoldgicas de los primeros sensores y
la imposibilidad de modelizar estructuras de Tierra mds reales que

el clasico modelo estratificado contribuyeron a este escaso éxito.

En los dltimos afios, sin embargo, el panorama ha cambiado
radicalmente. El desarrollo de la tecnologia digital ha permitido el
disefioc y construccién de equipos de registro y procesado digital de
seflales, capaces de detectar y registrar las débiles fluctuaciones
del campo magnetoteldrico que han hecho de este método una
herramienta cada vez mds cotidiana en el estudio del interior de la
Tierra. Los modernos ordenadores han permitido la modelizacién de
estructuras geoldgicas mds reales mediante las técnicas numéricas

de las diferencias finitas o de los elementos finitos. Durante la



década de los setenta aparecen los primeros trabajos de modelizacién

en 2 y 3 dimensiones y posteriormente los primeros sobre inversidn.
El caracter inherente de solucién numérica conlleva diferentes

criterios en el tipo de aproximacién por lo que estos métodos estdn

sujetos a constante revision y son objeto de investigacidn actual.

En este contexto se sitda el presente trabajo, que tiene como
objetivo el desarrollo de un proceso automitico de inversidn
bidimensional. Se presenta la singularidad de simular el contacto
entre los distintos medios que constituyen el modelo de Tierra
mediante funciones analiticas, cuyos pardmetros determinaran la
geometria de la superficie de contacto. La modelizacidn se ha
realizado con el método de los elementos finitos y para ello se ha
tenido que disefiar y construir un algoritmo adecuado para este

problema especifico.

El problema inverso se ha planteado como la busqueda de un
estimador bayessiano. Para su resolucién se ha construido un
algoritmo con la posibilidad de incluir informacidén a priori. El
comportamiento de este algoritmo se ha estudiado exhaustivamente con
modelos unidimensionales, que presentan una mayor operatividad. En
el modelo bidimensional, la inversidn se realiza sobre los
parvametros de la funcién que determina la geometria de la superficie

de contacto entre los distintos medios del modelo de Tierra. Este



hecho representa un importante avance frente a los intentos
anteriores de inversidén bidimensional de geometria constante. Asi

" mismo cabe destacar la elaboracién de un generador automitico de
mallas, empleado para la modificacidén de la malla en cada iteracién

del proceso de inversidn.

El método magnetotelirico, como herramienta de estudio del
interior de la Tierra, es una técnica poco utilizada en nuestro
pais. Si bien existe algin trabajo inicial (Fournier y Febrer, 1977)
utilizando frecuencias muy bajas, es a partir de los dltimos afios
que se ha despertado un interés creciente. En el CSIC de Madrid se
dirige la atencidén al disefio de instrumentacidén y se utiliza el
método principalmente en estructuras de tipo volcanico. En 1983 se
presenta la primera tesis doctoral (Garcia, 1983), en la que se
desarrolla un sistema de instrumentacidn digital y se aplica al
estudio de las intrusiones magmiticas del volcdn Timanfaya en la
isla de Lanzarote. En 1986 se realiza el estudio del volcanismo del
Teide (Tenerife) (Ortiz et al., 1986). Paralelamente se prepara la
segunda tesis doctoral (Astiz, 1986) sobre aspectos de los diversos
filtros digitales en el procesado de datos magnetoteliricos y se
aplica al estudio de los volcanes Vulcano y Etna (Italia), a la vez
que se realizan diversos sondeos puntuales en Cataluna, por primera
vez en zonas no volcdnicas. Asi pues, el presente trabajo, que

incide sobre aspectos metodolégicos de la interpretacidén, es un



claro complemento a los anteriores realizados en Esparfia.

Aunque el objetivo final es el algoritmo de inversién, una de las
partes fundamentales de este trabajo ha sido el algoritmo de
modelizacidn. Por ello hemos estructurado la redaccidén de esta
memoria en las siguientes partes. En primer lugar se hace una
revision de los fundamentos del método magnetotelirico, dando un
original enfoque en el contexto general de los métodos
electromagnéticos de origen natural y discutiendo detalladamente las
hipdtesis y aproximaciones realizadas (Capitulo 1). A continuacidn
(Capitulo 2) se describe el proceso de modelizacidn bidimensional.
Se revisa brevemente el método de los elementos finitos en un
contexto general de modelizacidn numérica de problemas
electromagnéticos. Se describe el algoritmo particular del problema
magnetotelirico que hemos construido y se evalua su bondad mediante
modelos de control. Asimismo se estudian los efectos topograficos
que habitualmente distorsionan las medidas de sondeos
magnetoteliricos (valle, montafia y efecto de proximidad al mar) como
una aplicacion del mismo. En el siguiente capitulo, el 3, se
presenta el algoritmo de inversidn y se detalla el de generacidn
automdtica de mallas, que juega un papel fundamental en dicho
proceso de inversidn., Otra de las partes importantes desarrolladas
en este capitulo ha sido la obtencidén de la matriz de sensibilidad

de los modelos, que tiene una capital importancia dentro de nuestro



esquema de inversidn. Finalmente, presentamos diferentes
aplicaciones del mismo. El Gltimo capitulo, el 4 , esta dedicado a

" las conclusiones y la discusién de los resultados.
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Capitulo I. FUNDAMENTOS DEL METODO MAGNETOTELURICO

1.1 INTRODUCCION.

Los trabajos pioneros que sirvieron para establecer las bases del
método magnetotelirico se sitdan en la década de los 50. En dicha
época aparecen los trabajos de Kato y Kikuchi (1950), Rikitake
(1950a y b; 1951a y b), Tihonov (1950) y Cagniard (1953). De entre
los cuales, el trabajo de Louis Cagniard ha sido sin duda el que ha
causado un mayor impacto debido a una visidn mds pragmdtica. Dicho
autor lo describe no sélo como un método de estudio de la Tierra a
escala global, sino que intuye sus posibilidades en el dominio de la
prospeccién geofisica. Ademds, fue quien le did el nombre por el que
se lo conoce en la actualidad.

En esencia, el método consiste en comparar en un mismo lugar las.
componentes horizontales de los campos eléctrico y magnético
naturales. La relacidn entre ambas componentes depende de la
estructura electromagnética del subsuelo y de su estudio puede

determinarse dicha estructura.

En este capitulo se presenta, en primer lugar, la situacidn en la
que se encontraban las investigaciones sobre las variaciones del

campo geomagnético y de las corrientes teliricas antes de la
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formulacién del método magnetotelirico. A continuacién, se le
situard en el contexto general de los métodos de induccidn
electromagnética de campo natural. Se discutird los fundamentos y la

validez de las hipdtesis y aproximaciones que lo sustentan.

1.2 ANTECEDENTES HISTORICOS AL METODO MAGNETOTELURICO.

Los antecedentes al método se sitdan en dos puntos, en los
estudios del campo magnético externo y en los estudios de las
llamadas corrientes teldricas, realizados durante la segunda mitad
del siglo pasado y comienzos de éste. De entre los primeros hay que
destacar los trabajos de Schuster (1889, 1908). En ellos comprueba,
a partir del anidlisis de la variacidén diurna del campo geomagnético
(%2), la existencia de una parte de origen interno que no era
despreciable frente a la de origen externo; al mismo tiempo, estudia
si la parte interna puede estar originada por las corrientes
inducidas en la Tierra por las variaciones del campo magnético
externo. Esta idea fue seguida por otros autores {(Chapman, 1919;
Chapman y Price, 1930; Lahiri y Price, 1939) para estudiar la
estructura conductora global de la Tierra. El método, que Gnicamente
considera las variaciones temporales del campo magnético, se conoce
como sondeo magnetovariacional global (SMVG). Respecto a los

estudios de las corrientes teldricas, hay que seflalar que fueron
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iniciados por los ingenieros de telégrafos. Ellos querian aprovechar
el hecho de que la Tierra se comportaba como un conductor para
utilizarla como linea de retorno de las lineas telegraficas; pero la
existencia de unas corrientes cuya intensidad, direccidén y sentido
variaban de una forma aleatoria con el tiempo elimind dicha
posibilidad. Estas corrientes que circulan por debajo de la
superficie terrestre son las denominadas "teldricas", del latin
vtellus, telluris", que significa Tierra. La existencia de estas
corrientes interesd rapidamente a los geofisicos para su aplicacidén
al estudio de la Tierra. Como consecuencia, aparecieron los primeros
observatorios telaricos. Su vida fue, en general, efimera debido por
una parte a que aparecieron las primeras lineas de tren y tranvias
electrificadas, que perturbaban fatalmente los registros y, por
otra, a que dichas corrientes estaban intimamente ligadas a la
estructura local del subsuelo sobre el que estaba construido el
observatorio. Precisamente, este ltimo hecho fue el que 1llevd a
sugerir a Schlumberger la utilizacidén de este método con fines de
prospeccidén cuando sefiala que, a partir de medidas simultaneas de
las variaciones teldricas en una regién, se obtendria informacién
sobre la estructura del subsuelo. Sin embargo, no fue hasta mediados
de los afios 30 que no se hicieron los primeros ensayos. La primera
publicacidén aparece a finales de la misma década (M. Schlumberger,

1939).
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Figura 1.1: Espectro de las variaciones mds importantes del campo
geomagnético. Las amplitudes de los periodos mds cortos estdn
exagerados respecto a la variacidn secular y las inversiones de

polaridad.
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1.3 METODOS DE INDUCCION ELECTROMAGNETICA.

Los métodos de estudio de la Tierra que hemos descrito se basan en
un mismo fendmeno fisico: el fendmeno de la induccidn
electromagnética de origen natural. Este fendmeno estd ligado a las
variaciones temporales del campo geomagnético, cuyas caracteristicas
mas importantes estan indicadas en la figura 1.1.

Para describir las caracteristicas fundamentales de dichos métodos
utilizamos la descripcidén dada por Porstendorfer (1975).
Introducimos un sistema de referencia X, Y, Z, donde el plano XY
reposa sobre la superficie de la Tierra, y el eje Z apunta hacia su

interior (fig.1.2).

X

’7/

Figura 1.2: Esquema del sistema

de referencia utilizado.



En este sistema, el campo electromagnético estd representado por
(Ex, Ey, Ez) y (H&, Hy. Ig). Mediante relaciones lineales entre
estas 6 componentes podemos caracterizar los distintos métodos.

Asi, si relacionamos linealmente la componente vertical del campo

magnético con sus componentes horizontales:

H =AH +8B Hy. (1.1)

z
las medidas de las tres componentes magnéticas nos permiten
determinar los coeficientes que dependen de la estructura
electromagnética del subsuelo. Esto constituye la base del llamado
método magnetovariacional o sondeo geomagnético.
Si relacionamos las componentes horizontales del campo eléctrico

. . O 1 §
en dos puntos distintos r y r .

4 o o
Ex = A, Ex + Axy Ey
1 o o (1.2)
E = E + A E
Y yx X Yy v

estaremos en el dominio del método teldrico.
Finalmente, si relacionamos en un mismo punto las componentes
horizontales del campo eléctrico con las componentes horizontales

del campo magnético de la forma siguiente:

E =2, H + ny H

® x v (1.3)
Ey = Zyx H + Zyy Hy

tendremos las relaciones basicas del método magnetoteldrico.

-12_



Existen otras posibles combinaciones entre las componentes del
campo magnético y eléctrico, si bien las anteriores son las més

importantes.

La evolucidén de estas técnicas ha sido diferente a lo largo de los
ltimos afios. El método magnetovariacional presenta dos tipos de
aplicaciones. Es una técnica necesaria para los estudios de
conductividad a escala global. En este sentido es un importante
complemento de los sondeos magnetoteldricos. La distribucidn actual
de observatorios geomagnéticos sobre la superficie del planeta y el
hecho de que las observaciones geomagnéticas han sido registradas
ininterrumpidamente a lo largo de largos periodos de tiempo facilita
la posibilidad de este tipo de estudios. La segunda aplicacién
consiste en la localizacidn de anomalias conductoras en la corteza o
manto superior. Para ello se determinan los denominados vectores de
induccién sobre la superficie de la regidn de estudio para
diferentes periodos de la perturbacidén electromagnética, por
ejemplo, los vectores de Wiese o los de Parkinson. Esta técnica ha
tenido un gran impulso a partir de la aparicién de los magnetografos
de Gough y Reitzel (1967) que presentan unas caracteristicas optimas
de fiabilidad, transporte y bajos costos.

Por el contrario, el método de las corrientes teldricas es una
técnica apenas utilizada en la actualidad, porque es bdsicamente

cualitativa y, sobre todo, porque sus medidas son muy sensibles a
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las perturbaciones andrdégenas.

El método magnetoteldrico tuvo unos inicios dificiles debido, por
una parte; a la controversia sobre la validez de sus fundamentos
(las hipétesis de Cagniard) y por otra, a las dificultades
tecnolégicas en el disefio de los sensores y de los equipos
registradores. Esta técnica ha presentado una evolucidn
impresionante una vez que dichos inconvenientes fueron superados. El
tipo de aplicaciones depende del rango de frecuencias de la
perturbacién electromagnética estudiada. Para estudios muy
superficiales se estudian frecuencias altas (1Hz-16’Hz); este hecho
requiere unas caracteristicas propias para los sensores y los
equipos registradores que permiten hablar de una subtécnica
denominada AMT (AudioMagnetoTeldrica). El origen de dicho nombre se
debe a que el rango de frecuencias de las ondas electromagnéticas
utilizadas coincide con el de las ondas sonoras audibles por el
hombre. En el otro extremo, para estudios corticales y manto
superior se utilizan periodos largos ( > 100s). Los resultados son
complementarios a los del SMVG.

La cantidad de estudios realizados en este campo indica que el
método magnetotelirico (MT), en particular, y los métodos de
induccién electromagnética, en general, aparecen como una

herramienta fundamental para el estudio de la Tierra.
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I.4 FUNDAMENT(OS DEL METODO MAGNETOTELURICO.

Revisamos ahora algunas de las ideas sobre las que se fundamenta
el método.

Para las regiones de estudio habituales, se desprecia el efecto de
la curvatura de la Tierra. Con esta aproximacidn, los efectos de la
curvatura s6lo son para periodos superiores a algunas horas (Scholte
y Veldkamp, 1955; Srivastava, 1965; Kaufman y Keller, 1981). Este
hecho supondrd una importante simplificacién a la hora de
desarrollar las ecuaciones que lo describen.

En segundo lugar, se considera que el fendmeno electromagnético
estd originado por la induccidn creada por las fuentes externas.
Estas se originan de la interaccidén del viento solar con la
magnetosfera terrestre, que provoca unas ondas
magnetohidrodindamicas. Estas ondas son las responsables directas de
la aparicidn de densidades de corriente en la magnetosfera e
ionosfera y de densidades de carga en la ionosfera. Estas densidades
son las fuentes del campo magnetotelirico. Ante una estructura de
fuentes como ésta, dos mecanismos son posibles para la creacidn de
un campo electromagnético en la Tierra. Un primer mecanismo seria el
de la induccidn electromagnética originado por las corrientes
magnetosféricas e ionosféricas. El segundo mecanismo seria el de la

conexién Shmnica ("galvanic leakage") entre las cargas ionosféricas
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y l1la superficie de la Tierra. Evidentemente, cada uno de estos
mecanismos tiene asociados fendmenos fisicos muy diferentes. Como la
conductividad del aire es de al menos diez Srdenes de magnitud menor
que la de la Tierra, el mecanismo predominante serd el de la
induccidén electromagnética. Ello ha sido comprobado mediante el
estudio del campo en la superficie terrestre para diferentes
perturbaciones (Eckhard et al, 1963; Berdichevski y Fainberg, 1972 y
1974).

El modelo objeto de estudio esta representado en la figura 1.3. En
donde podemos identificar los siguientes dominios: Qi corresponde al
dominio ocupado por las fuentes; Qz, a la atmésfera, con unas
propiedades electromagnéticas Cor Hgr €50 Y Qa que corresponde a la
Tierra, con unas propiedades O My £, La superficie de la Tierra

estd representada por Z.

Figura 1.3: Modelo general de estudio donde se indican los
diferentes dominios del problema: Q1 corresponde al dominio que

contiene las fuentes; Qz,a la atmésfera; Qé,a la Tierra.
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En este modelo se ha asumido que la atmésfera se comporta como un
dieléctrico, y las dnicas corrientes posibles en ella son las
corrientes de desplazamiento. Pero las caracteristicas de conductor
o dieléctrico en electrodinamica no son propiedades que dependan
exclusivamente de los valores de la conductividad del medio, ¢, como
en el caso de la electrostdtica sino que también dependerdn de la
frecuencia del fendmeno electromagnético, w, y de la permeabilidad
eléctrica, €. De forma que para un campo arménico sinuscidal, el
predominio de una caracteristica u otra vendra indicado por el
cociente Z;%;' Si este cociente es muy grande, el medio se comportard
como un conductor para dicha frecuencia y si es muy pequefio, como
un dieléctrico.

Para el rango de frecuencias habituales en magnetoteldrica

(10-‘-10Hz), los valores de ¢ (10-10—5Q-‘m-1) y € (1()—‘3-10-1

°F/m)
en la Tierra, se puede asumir que el comportamiento de ésta serd el
de un conductor. Por lo tanto, las corrientes de desplazamiento
dentro del conductor seran despreciables frente a las de conduccidn.
Este hecho se conoce como aproximacidén cuasiestdtica o
cuasiestacionaria. En consecuencia, el campo electromagnético se
comportara de una forma diferente en los dominios 02 y Qa‘ En ﬂz el
fendémeno caracteristico es el de la propagacién de la onda
electromagnética. En ﬂ;, el fendmeno caracteristico sera el de la

difusién del campo dentro del conductor. En el método

magnetoteldrico, tal como indica Price (1962), no nos preocupamos de
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1la propagacidén de la onda electromagnética, sino de la difusidn del
campo electromagnético en su interior. Ello es la causa de que se

requiera una alta precisidn en las observaciones.

Los parametros electromagnéticos que determinan la estructura del
subsuelo son la conductividad, ¢, la permitividad eléctrica, €, y la
permeabilidad magnética, #. Sin embargo, las dos Gltimas no tienen
la misma relevancia que la primera. Por una parte, y debido a la
hipétesis cuasiestacionaria, las observaciones magnetoteldricas
serdn insensibles a las variaciones de &; por otra parte, la & de
los diferentes minerales y rocas es una magnitud que presenta unas
variaciones muy pequefias entre los mismos, siempre que no haya la
presencia de materiales ferromagnéticos. Asi, esta técnica es
incapaz de detectar sus variaciones, que ademds quedarian ocultadas
por las variaciones de conductividad, que son varios dSrdenes de
magnitud mayor. Por lo tanto, la magnitud que identificara de forma
satisfactoria los diferentes medios del subsuelo serd la
conductividad eléctrica ¢, la cual presenta una gran variacidn entre

unos materiales y otros.

Debido al fendmeno de induccidén electromagnética, el campo
originado por el sistema de fuentes situado en.Q1 (que
identificaremos como campo primario o externo) se crea en el

conductor, Qa’ un sistema de fuentes que da lugar a un campo
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electromagnético (secundario o interno). Este se superpone al campo
primario y en la superficie se observa el campo total. Este campo
" contiene informacidn sobre la estructura conductora de la Tierra.

El sistema de fuentes secundario tiene dos partes bien
diferenciadas. La primera parte estd constituida por las corrientes
eléctricas que circulan en el interior del conductor por la accién
del campo primario. La segunda parte esta formada por las densidades
de carga que pueden aparecer cuando hay gradientes espaciales de
conductividad, dando lugar a densidades volumicas de carga, o cuando
hay superficies de discontinuidad en la conductividad, creando
densidades superficiales de carga en dichas superficies. Los efectos
provocados por la primera parte se llaman efectos inductivos y los
efectos originados por la segunda parte se denominan efectos
galvanicos (Berdichevski y Dmitriev, 1976). La descripcidn anterior
es una simplificacidén del fendmeno real, porque cada una de estas
partes del campo secundario serd a su vez una fuente de efectos de
orden superior, y asi sucesivamente.

El campo secundario es el campo que contiene informacidén sobre el
subsuelo. Es posible realizar una descomposicién del campo total en
una parte de origen interno y otra de origen externo, mediante
diferentes métodos como el de Gauss-Schmidt (descrito en Chapman y
Bartels, 1940), el método de Kertz-Siebert o las férmulas de
Stratton-Chu (descritos en Berdichevski y Zhdanov, 1984), e intentar

determinar la estructura del subsuelo a partir de este campo
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secundario. Sin embargo, en el método magnetoteliirico se establece
una hipétesis de fuente para poder determinar la distribucién de
conductividades a partir de las relaciones entre los campos totales.
Una eleccién adecuada de la estructura de la fuente permitid a
Cagniard (1953) introducir el método magnetotelirico de una forma

simple, que pasamos a comentar.

I.5 HIPOTESIS DE CAGNIARD.

En este apartado asumimos la hipétesis cuasiestacionaria,
juntamente con las aproximaciones de que el campo primario sea de
origen externo y la de no considerar el efecto de la curvatura de la
Tierra, que ya han sido discutidas en los apartados anteriores, y
pasamos a discutir el modelo que permitid a Cagniard introducir este
método. Al mismo tiempo, introduciremos la notacidén que emplearemos

a lo largo de toda la memoria.

En el articulo original, Cagniard escoge el modelo mas sencillo
posible, que estd indicado en la figura 1.4. Este modelo corresponde
a una Tierra representada por un medio semiinfinito, homogéneo e

isétropo, con una conductividad . Segin el sistema de referencia

descrito en I.3, donde el plano XY descansa sobre la superficie de

la Tierra y el eje Z apunta hacia el interior de la misma, la
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superficie de la Tierra estara representada por el plano z=0.

Figura 1.4: Dominios del espacio descrito por el trabajo de Cagniard

(1953), en el que no aparecen las fuentes.

Por otro lado, se asume que los efectos del sistema de fuentes
corresponden a los de una onda electromagnética plana monocromatica,
con una dependencia temporal arménica, polarizada linealmente y que
incide normalmente a la superficie de la Tierra.

Bajo estas condiciones y asumiendo las condiciones normales en el
infinito, el campo eléctrico y magnético tienen una expresidn (e.g.

Kaufman y Keller, 1981):

E = A ekz
K xe (1.4)
N Tenhe

donde k = ¥ -ijwno , y w es la frecuencia angular de la onda

electromagnética. Ambos campos dependen de la amplitud de la onda
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incidente. Para elimininar esta dependencia se introduce el concepto
de impedancia, Z, definida como el cociente entre las componentes
del campo - eléctrico y del campo magnético perpendiculares entre
ellos. Esta magnitud es compleja.

Es fdcil comprobar que el cociente de los campos eléctrico y
magnético depende exclusivamente de las propiedades

electromagnéticas de la Tierra y de la frecuencia de la onda

electromagnética:
E .
Hx = —21 (1.5)
14 Y w p o

A partir de esta férmula es posible determinar la resistividad de
la Tierra (en el texto utilizaremos indistintamente el término de
conductividad eléctrica, ¢, y el de resistividad eléctrica, ©; la

relacidn entre ambas es p=1/o). Asi,

(1.6)

Por otra parte, el hecho de que la Tierra se comporte como un
medio conductor provoca la aparicidn de una diferencia de fase entre

el campo eléctrico y el campo magnético.

La diferencia de fase entre ambos campos en la superficie es de 7 /4

rad para todas las frecuencias.
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La formula (1.4) indica que la amplitud de los campos decrece de

" forma exponencial en el interior del conductor. Ello es comnsecuencia
de la disipacidén de la energia dentro del conductor debido al efecto
Joule de las corrientes eléctricas creadas en su interior. De esta
forma, a una cierta profundidad, el conductor habri absorbido
practicamente toda al energia de la onda electromagnética. La
magnitud que nos indica el decrecimiento de la amplitud con la
profundidad es la "profundidad de penetracién" o "penetracién"
("skin depth"), &, que se define como la profundidad a la que la
amplitud del camﬁo ha disminuido en un factor €. Esta longitud
dependerd de la conductividad del medio y de la frecuencia de la

onda electromagnética:

2 o 2/2
dado que asumimos que ¥ = My podemos encontrar una formula
aproximada para &:
5$=057p,T

donde & estard dada en km siempre que © este dado en Qm y el
periodo T, en s. Esta magnitud permite hacer una estimacidn de la
profundidad de estudio. Podemos decir que la profundidad seri grande
cuando la tierra sea resistiva (p grande) y/o para periodos largos

de la perturbacidén electromagnética.
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Si aplicamos la férmula (1.6) cuando el medio no es homogéneo,
encontramos diferentes valores de © para diferentes valores de T. La
cantidad calculada de esta forma, que tiene unidades de
resistividad, es un concepto muy popular en la prospeccidn
geoeléctrica: la resistividad aparente. Se define como aquella
resistividad que corresponderia a la de un medio homogéneo obtenida
bajo las mismas condiciones de observacién. La representacién de los
diferentes valores encontrados para la resistividad aparente frente
al periodo (u otra cualquier magnitud que sea equivalente) se
denomina curva de resistividad aparente.

De esta forma se justifica el nombre de "sondeo magnetoteldrico",
porque permite determinar la distribucidn vertical de
conductividades estudiando los campos eléctrico y magnético para
diferentes periodos.

Igualmente se puede estudiar la diferencia de fase entre el campo
eléctrico y el campo magnético. La representacidn de la diferencia
de fase frente al periodo T entre el campo eléctrico y el magnético
nos daria la 1lamada curva de fases. Esta curva también es una
caracteristica de la distribucién de conductividad en la Tierra. En
general es menos utilizada que la de resistividad aparente porque es
mucho mds sensible a los errores experimentales.

En su trabajo original, Cagniard extendid su estudio a un medio de
dos capas, y para el mismo presentGé un abaco de curvas de

resistividad aparente y curvas de fase. La expresidn (1.6) no es la
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unica forma de definir la resistividad aparente, existen otras

formas posibles (Spies y Eggers, 1986),

En el desarrollo anterior se ha utilizado exclusivamente el
dominio espectral, basdndonos en el hecho de considerar una onda
incidente monocromitica. Esta es la forma mas usual. No obstante,
también es posible realizarlo en el dominio temporal E(t) y H(t),

partiendo directamente de los registros (Kunetz, 1972).

Finalmente, el conjunto de funciones que describen el
comportamiento de la Tierra, tales como la impedancia, la
resistividad aparente, las fases, etc. se agrupan bajo el nombre de

funciones de respuesta de la Tierra (Vozoff, 1972).

1.6 VALIDEZ DE LA TEORIA DE CAGNIARD.

La teoria descrita por Cagniard es muy sencilla y ello la hizo
inicialmente muy atractiva. Pero era excesivamente simple y por
ello, recién publicada se cuestiondé su validez. No obstante, hay que
reconocer el valor del trabajo de Cagniard y seflalar que el método
magnetotelirico se ha desarrollado y evolucionado alrededor de la

discusién de dichas hipétesis.
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El método descrito por Carniard se puede reducir a una idea muy
simple: es un modelo completamente unidimensional. No hay que
entender que la unidimensionalidad indique que la distribucidn de
conductividades en la tierra depende exclusivamente de la coordenada
vertical, sino que ademds la perturbacidn electromagnética originada
por el sistema de fuentes puede ser descrita dnicamente por la
coordenada vertical. Por lo tanto, las hipéltesis de Cagniard serén
validas siempre y cuando el modelo cumpla esas condiciones de
unidimensionalidad. Las violaciones de la misma llevan a estudiar la
validez de las hipétesis de Cagniard. Podemos establecer la
siguiente clasificacidén de las violaciones del modelo

unidimensional:

1. Violacién de la unidimensionalidad de las fuentes. Ello
llevara al problema de la no uniformidad del campo
electromagnético primario o de la validez de la hipdtesis de
onda plana.

2. Violacién de la unidimensionalidad de la distribucidn
espacial de la conductividad en la Tierra debido a la
existencia de estructuras bi- y tridimensionales.

3. Violacidn simultdnea de los puntos 1. y 2.

El problema de la no uniformidad del campo primario fue el primero

en ser discutido. Wait (1954) sefialdé que el sondeo magnetoteldrico
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tal como lo habia descrito Cagniard no era valido, en general, para
el caso de un medio homogéneo donde existieran variaciones laterales
" del campo primario, e incluso esta situacidén empeoraba si el modelo
no era homogéneo sino estratificado (Price, 1962). Como
consecuencia, la teoria de Cagniard se aceptaba si las variaciones
laterales del campo inductor eran pequeflas. No obstante, hay que
indicar que, en realidad, es vdlida sclamente si la variacién
lateral era lineal, tanto si esta variacién es pequefia, como si es
grande (Dmitriev y Berdichevski, 1979). La experiencia muestra
{Berdichevski y Dmitriev, 1976) que para latitudes medias, la
hipétesis de onda plana es aceptable para regiones de un tamafio de
100-200 km sobre el meridiano y 300-500 km sobre el paralelo. Por
ello, se considera que para los estudios magnetoteliricos habituales
la hipétesis de onda plana serd satisfactoria, siempre y cuando no
trabajemos en las regiones ecuatoriales y polares, para las que seri
necesario tener en cuenta variaciones laterales de las fuentes. Para
estudiarlas se han construido diferentes modelos de sistemas de
corrientes gque modelizan el sistema de fuentes, como el de una
corriente horizontal lineal (Hermance y Peltier, 1970), el de una
lamina horizontal de corrientes (Hibbs y Jones, 1973 y 1976), o

modelos mucho mas sofisticados (Pirjola, 1985).

En segundo lugar, la violacién de la unidimensionalidad de la

distribucidén de conductividades presenta una situacién mds delicada.
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La existencia de estructuras geologicas bi- o tridimensionales
provocara que el modelo de Cagniard sea claramente insuficiente. El
efecto de 'las estructuras no unidimensionales sobre las
observaciones es la aparicién de anisotropia, de forma que las
observaciones dependeran de la direccién en que se hayan medido los
campos, lo que les conferird un cardcter tensorial. Es importante
recalcar que esta variacidén de la conductividad no sélo puede ser
debida a estructuras enterradas sino también a variaciones en la
topografia de la superficie terrestre. En consecuencia, para superar
esta situacidén se hace necesario la elaboracidén de modelos
bidimensionales y tridimensionales. Este punto constituye una de las

lineas de trabajo actuales mas importantes.,

Finalmente, la violacidén de la unidimensionalidad de las fuentes y
de la distribucidén de conductividad en la Tierra corresponde al
problema mas general posible, y su resolucién pasa por la
modelizacidén simultdnea de las fuentes y de la distribucién de

conductividades en la Tierra.

En definitiva, y a la vista de lo comentado, supondremos que las
fuentes se comportan de manera que es valida la hipdtesis de onda
plana incidente sobre la superficie de la Tierra segin la direcidn
Z. En consecuencia, la no unidimensionalidad del problema sera

debida dnicamente a la no unidimensionalidad de la distribucidn de
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conductividades, que es la idea habitual en los trabajos sobre el

método magnetoteldrico.
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Capitulo I1. MODELIZACION BIDIMENSIONAL.

I1.1 INTRODUCCION.

La modelizacidn en magnetotelirica consiste en determinar las
funciones de respuesta de la Tierra ODQ, ¢, Z ...) para una
distribucién de conductividad dada. Hay una gran variedad de
técnicas de modelizacidn y no todas son igualmente vdlidas para su
aplicacién posterior en la resolucidén automiatica del problema

inverso.

En este capitulo comenzaremos describiendo brevemente las
diferentes técnicas de modelizacidén de problemas electromagnéticos,
de los que el magnetoteldrico es uno particular. De entre ellas
hemos utilizado el método de los elementos finitos (MEF) para
desarrollar un algoritmo de modelizacion bidimensional. A partir del
cual, se ha elaborado un programa de ordenador cuyas principales
caracteristicas seran discutidas. Finalmente, se presentan algunos
ejemplos, en particular, aplicados al estudio de los efectos

topograficos.
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I1.2 MODELIZACION DE PROBLEMAS ELECTROMAGNETICOS.

La modelizacién en el método magnetoteldrico vendri completamente
descrita por la teoria electromagnética representada por las
ecuaciones de Maxwell.

Todo problema electromagnético puede resolverse de dos formas
distintas, conocidas por el nombre de métodos diferenciales y método
de la ecuacidn integral. El primero se basa en la biisqueda del campo
en todo el dominio, que se determina mediante una ecuacién
diferencial (ED). En el método de la ecuacidn integral (EI) se
obtiene el campo s6lo sobre una superficie (Tierra), estudiando los
efectos de las fuentes electromagnéticas sobre la misma.

Légicamente, la solucidn del problema no depende del planteamiento
elegido; no obstante, el proceso de resolucidén en ambos casos puede
ser muy diferente. En general, para modelos con una geometria
sencilla, el método de la EI es mds adecuado que el de la ED; pero,
por el contrario, cuando la geometria del modelo es compleja, los
métodos diferenciales son preferibles a los de la ecuacién integral.

En la actualidad se esta desarrollando una tercera posibilidad,
que combina los dos planteamientos anteriores, que se conoce como
métodos hibridos (Lee et al., 1981; Tarlowski et al., 1984) y
constituyen una importante linea en la modelizacidén tridimensional.

En este trabajo utilizaremos los métodos diferenciales.

La resolucidén analitica (exacta) de las ecuaciones que describen
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el problema sélo es posible en el caso de algunos modelos muy
simples, como el contacto vertical (D'Erceville y Kunetz, 1962), un
" dique (Rankin, 1962) o un contacto inclinado (Geyer, 1972). Estos
resultados tienen un gran valor porque permiten, por una parte,
conocer el comportamiento de estos modelos simples y, por otra, ser
utilizados para controlar los resultados obtenidos mediante técnicas
numéricas.

Desde la aparicidn de los modernos ordenadores, la resolucién de
las ecuaciones puede abordarse mediante métodos numéricos. Una
solucidn obtenida numéricamente es siempre aproximada, aunque podria
refinarse suficientemente de manera que la solucidn exacta se
encontraria como paso al limite. Para los métodos diferenciales
existen dos grandes familias de técnicas de resolucién numérica: los
métodos de diferencias finitas (MDF) y los métodos de elementos

finitos (MEF). En este trabajo se ha utilizado esta segunda.

Los trabajos previos sobre la modelizacidn magnetotelirica
mediante estas técnicas han sido: Jones y Pascoe (1971),
Brewitt-Taylor y Weaver (1976), Zhdanov et al. (1982) y Hermance
(1982) en el dominio de los MDF; y los de Coggon (1971), Silvester y
Haslam (1972), Reddy y Rankin (1973), Kisak y Silvester (1975), Rodi
(1976), Kaikkonen (1977), Pridmore et al. (1981), Bromek (1982) y
Wannamaker et al. (1987), en el campo de los MEF. Como observamos,

la modelizacién es una de las lineas de trabajo actuales.
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Una alternativa completamente distinta a los métodos anteriores la
constituyen los llamados métodos analégicos de modelizacidén. Estos
consisten en la realizacidn de un modelo a escala de una situaciodn
real. Su utilizacidn requiere el uso de leyes de similitud, como las
sefialadas por Cagniard (1953) para el sondeo magnetotelirico.
Mediante esta técnica se estudian tanto estructuras bidimensionales
como tridimensionales e, incluso, se utilizan diferentes tipos de
fuentes. No obstante, la modelizacidn analdgica presenta algunos
inconvenientes como la dificultad de encontrar substancias con las
conductividades apropiadas para los modelos, los efectos de los
bordes o el efecto de las dimensiones finitas de los sensores que
suaviza las medidas. Estas caracteristicas hacen que esta
modelizacidn requiera una costosa infraestructura, lo que explica
que sdlo exista un reducido ntmerc de laboratorios dedicados a ello.
Los resultados obtenidos en la modelizacidén analdgica de problemas
reales son satisfactorios, como muestran los trabajos de Dosso et

al. (1980) y Ramaswamy et al. (1980).

I11.3 EL MEF EN LA RESOLUCION DE ECUACIONES DIFERENCIALES.

Queremos presentar el método de los elementos finitos dentro del

contexto de los métodos numéricos de resolucidn de ecuaciones
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diferenciales. De esta forma, vamos a estudiar el método e indicar
sus posibilidades y limitaciones. Por ello, realizaremos previamente
una breve descripcidn de los denominados métodos de proyeccidn y del
método de las diferencias finitas, indicando sus principales
caracteristicas, ventajas e incovenientes. Finalmente, describiremos
el MEF como un caso particular de los métodos de proyeccidn.

Estos métodos contienen algin tipo de discretizacién, que
transforman una ecuacién diferencial en un sistema lineal de
ecuaciones. Este Gltimo se resuelve con las técnicas algebraicas
habituales.

Representaremos una ecuacidn diferencial genérica mediante la

expresion

L(F)=f (2.1)

dentro de un dominio €2, juntamente con las condiciones de contorno
correspondientes, donde L representa un operador diferencial lineal,

F representa la solucién y f el término inhomogéneo de la ecuacidn.

II1.3.1 Los métodos de proyeccidn.

Para introducir este método partimos de la ecuacidén (2.1). De una
manera formal, la actuacién del operador L sobre F se interpreta
como la transformacidn de un conjunto de funciones {F} de un espacio

Hisobre otro conjunto {f} en el espacio H,. Dichos espacios se



suponen dotados de una estructura de espacios de Hilbert, sobre los

que estd definido el producto escalar de la manera usual:

(m,n)= [ mn 42, (2.2)
Q

donde * indica el complejo conjugado, y 2 el dominio de
integracion.

Para el proceso de biisqueda de una solucidén aproximada se
considera un conjunto de N funciones {Et} linealmente independientes
entre ellas, que generan una variedad lineal de dimensién N dentro
del espacio H,. La definicién (2.2) introduce de forma natural el
concepto de proyeccién de elementos de Hz sobre la variedad lineal.

Este hecho permite considerar como solucién F' aquella cuya imagen
en H,, L(F'), tenga la misma proyeccidén sobre la variedad lineal

{ft} que el término inhomogéneo f. Es decir,
(L(FD)-££) =0, Vi (2.3)

Esta descripcidn estd asociada a la idea geométrica de proyeccidn,
por lo que a estos métodos se los conoce como métodos de proyeccidn.
No obstante, la interpretacidén anterior no es la dnica posible, si
interpretamos la diferencia L(F') - f como residuo de la
aproximacidén F', la expresidn no representa otra cosa que el
promedio del residuo sobre todo el dominio {2, ponderadoc por una

funciones peso Et‘ Por este motivo, también €z conoce a este método
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bajo el nombre de "residuos ponderados". Por otra parte, es facil
identificar la técnica de Rayleigh-Ritz-Galerkin (Strang y Fix,

© 1973) como caso particular de la férmula (2.3). También es posible
llegar a una expresién equivalente a (2.3) cuando la ecuacidén (2.1)
se puede representar de una forma alternativa mediante un principio
variacional. Y en este sentido podemos incluir los métodos
variacionales como un caso particular de los métodos de proyeccidn
(e.g. Marchouk y Agochkov, 1985).

Si Fo es una solucién de la ecuacién L(F) = f, es evidente que
cumple (2.3). Sin embargo, no toda funcidén que cumpla (2.3) ha de
ser necesariamente una solucién de la ecuacién diferencial (2.1),
porque la ecuacién (2.3) es menos restrictiva que la ecuacidn (2.1).
En la situacidn particular de que (2.3) sea consecuencia de un
principio variacional, la validez de la solucidén esta garantizada
(e.g. Strang y Fix, 1973).

La solucién F' se buscara sobre una variedad lineal {¢ } de H de
dimensién m, que permite representar F' como E ak¢¥ y, por lo tanto,
quedara determinada por los valores de a . Para obtenerlos se
substituye la expresidon de F' en (2.3), lo cual lleva a un

sistema de ecuaciones expresado como

C. azf.r (2-4)

cuya matriz estd dada por
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* »
Ci.k=fnpk £,od, y fﬁfo £8, a.

En general, las variedades lineales ﬁ¢k} y {EL} no coinciden. E1
caso particular en que coinciden es conocido en la literatura como
método de Galerkin o de Bubnov-Galerkin (e.g. Marchouk y Agochkov,
1985) y es el criterio que utilizaremos.

La formulacidn descrita en (2.3) nos permite simplificar el
comportamiento de las condiciones de contorno. Podemos distinguir
dos tipos de condiciones de contorno: las naturales, que no
impondran ninguna limitacién sobre las funciones fi’ y las
esenciales o forzadas, que si lo haran. La distincidén entre
condiciones naturales o esenciales dependera de las caracteristicas
del operador diferencial L. Como regla practica se tiene que si el
operador diferencial es de orden 2m, las condiciones esenciales son
aquéllas que contienen derivadas de orden menor gue m, y las
condiciones naturales seran aquellas que contengan derivadas de
orden igual o superior a m.

El punto critico en este proceso de resolucién es la eleccidn de
un conjunto adecuado de funciones o base {Et} para que, por una
parte cubra de forma satisfactoria el espacio de funciones y el
error de aproximacidn disminuya cuando la dimensidn de la variedad
lineal aumente y, por otra, permita calcular las integrales C, Vv fi
de forma sencilla.

En general, la blisqueda de dicha base puede ser tan laboriosa como
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la misma resolucidén analitica de la ecuacidén diferencial. Ademds,
una vez encontrada una solucidn aproximada, el proceso de
refinamiento de la misma para reducir el error de aproximacidn es un
proceso laboriosc porque es necesario encontrar nuevas funciones £
que sean linealmente independientes de las de la variedad lineal y
que, al mismo tiempo, permitan un calculo sencillo de las integrales
(2.4). Como consecuencia, el método aplicado de esta forma presenta

poca flexibilidad.

171.3.2 E1 método de las diferencias finitas.

La idea fundamental de este método consiste en aproximar las
derivadas de la ecuacidén diferencial por cocientes de incrementos.
Para realizar este proceso, se superpone sobre el dominio © una
malla regular que permita realizar la aproximacién anterior de forma
satisfactoria, con lo cual se calcula las derivadas en un nudo de la
malla en funcién del valor de la solucidén en los nudos vecinos. Este
proceso lleva a la construccion de un sistema lineal de ecuaciones
cuya solucidén representa el valor de funcién en los nudos de la
malla.

Este método presenta unas ventajas frente los métodos de
proyeccidn descritos anteriormente. Respecto a la forma de la
matriz, podemos indicar en primer lugar que sera casi vacia

("sparse"), es decir, que los elementos de la matriz serdn
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mayoritariamente nulos porque sélo seran diferentes de cero aquellos
elementos cuya fila y columna indiquen nudos conectados. En segundo
lugar, la matriz serd de banda limitada, por lo que a partir de una
subdiagonal de la matriz todos los elementos seran igualmente nulos.
Este tipo de caracteristicas simplifica la resolucidén del sistema de
ecuaciones lineales mediante ordenador. Por otra parte, en muchos
problemas fisicos de interés la matriz es simétrica, con lo cual
todavia se facilita mas el proceso de cdlculo.

En este planteamiento, un proceso de refinamiento de la solucién
para reducir el error de aproximacién se limita simplemente a
utilizar una malla mas densa, con los nudos mis préximos. Ello no
modifica en absoluto el proceso de cdlculo de los elementos de la
matriz sino Unicamente su nimero, lo cual lo hace iddneo para su
utilizacidén en ordenadores digitales. Por el contrario, el orden de
la matriz del sistema aumentara, con lo que también aumentaran las
necesidades de la memoria y de tiempo de ejecucidn para la
resolucidn del sistema.

Ademds, frente a los métodos de proyeccidn presenta dos
desventajas, como son la recomendacidén de utilizar una malla
rectangular, que impedira un adecuado estudio de aquellos problemas
que tengan unos contornos complicados; y por otra parte, el hecho de
que las condiciones de contorno se aplican necesariamente sobre los
nudos que descansan sobre las fronteras del problema, internas o

externas, y no hay simplificacién de las mismas.
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1I1.3.3 E1 método de los elementos finitos.

En este contexto, el método de los elementos finitos aparece como
un caso particular de los métodos de proyeccidén. La idea clave es
la utilizacién de funciones de soporte acotado como funciones base
Et. Las funciones de soporte acotado tiene la caracteristica de ser
funciones definidas en todo el dominio del problema, €2, pero sélo
son no nulas en una regidén finita de este dominio.

Para elaborar el MEF con estas funciones de soporte acotado a
partir de los métodos de proyeccién consideramos N subdominios, Qt’
del dominio, £2, de forma que su reunidén sea el dominio total. Sobre
cada uno de estos subdominios se considera una funcidn Ei, de forma
que su soporte acotado coincida con el subdominio Qi. Claramente
habra tantas funciones como subdominios y, por construccién, el
conjunto de dichas funciones {fi} seran linealmente independientes
entre ellas, lo que permite asociarlas a una variedad lineal de
dimensidn N.

La utilizacidén de funciones con soporte acotado tiene unas
importantes consecuencias. Por una parte, a efectos de calculo, la
integracidn (2.3) se reducira al dominio Qt‘ Un proceso de
refinamiento de la solucidén consistird simplemente en d;vidir los
subdominios en dominios menores, pero sin modificar las

caracteristicas de las funciones base £ . Ello hara que el proceso de
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calculo de los coeficientes del sistema de ecuaciones permanezca
inalterado y simplemente haya cambiado el tamafio del dominio de
integracion. Este proceso se asemeja al esquema de DF con la ventaja
de que los subdominios pueden ajustarse a los contornos del problema
mejor que la malla regular del método de las diferencias finitas.
Sin embargo, la principal aportacién de la utilizacidén de funciones
de soporte acotado hay que buscarla en la mayor flexibilidad de
eleccién de las funciones { . Para la seleccidén de las mismas
trabajamos en el contexto de los llamados elementos finitos nodales,
que es un caso particular de la teoria general de los EF y son, sin
duda, el esquema de EF mas utilizado. Por ello y a partir de ahora,
cuando nos refiramos a elementos finitos se sobreentendera que
corresponde a los EF nodales, siempre que no se diga lo contrario.
En este esquema de elementos finitos nodales, los parametros a de
la solucidn aproximada F' = '«.f:'a,..x.t corresponden al valor de F o de
sus derivadas en unos puntos P(yi,zt) que se denominan nodos: a =
F(y;,zi) = F, . De esta forma la funcién F' se encuentra como F' =
%f&ft. Ello provoca que las funciones Et deban ser tales que
alcancen el valor unidad en el nodo i y nulo en los demds nodos. La
accién de las funciones base Et se puede entender como la de
interpolar el valor de F encontrado en los nodos scbre todo el
dominio. Por este motivo, las funciones Et también se las identifica

con el nombre de funciones de interpolaciédn.
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I1.4 ECUACIONES PARA MODELOS BIDIMENSIONALES.

Vamos a obtener las ecuaciones del problema a partir de las
ecuaciones de Maxwell las cuales, en el sistema de unidades SI (que

es el utilizado),son

B, ab (2.5)

donde E, representa al campo eléctrico; 5, es el desplazamiento; §,
el campo de induccidn magnética, y Q, el campo magnético. La j,
representa la densidad de corriente, y ¥, la densidad de carga.

A dichas ecuaciones hay que anadir las condiciones normales en el
infinito. Se asumen igualmente las relaciones constitutivas de los
campos B = % H y B=e¢ 2, juntamente con la ley de Ohm J=o 2. Las
magnitudes #, £ y O tienen en el caso mds general un cardcter
tensorial.

Asumimos que el campo primario esta originado por una onda
electromagnética plana que se propaga verticalmente hacia el
interior de la Tierra, con una dependencia temporal arménica, por lo
que los campos electromagnéticos seran de la forma F'= F'g&n, ¥ que

no hay ninguna distribucidén real de carga (¥ = 0). Si imponemos,
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ademds, las relaciones constitutivas y la ley de Ohm anteriormente

indicadas podremos reescribir las ecuaciones de Maxwell como

=(o +Ilwe)E (2.6)

Combinando las dos primeras podemos escribir dos ecuaciones
alternativas

V x ( [o+iwe] 'OxH ) = -twp H (2.7a)
7 x ( [-twp] OxE ) = (o+twp) E (2.7b)

Cualquiera de estas dos ecuaciones describe el problema. Las
condiciones de contorno a través de las superficies de
discontinuidad se desprenden de las dos Gltimas ecuaciones de
Maxwell. En definitiva se reduciran a imponer, por una parte, que el
campo magnético ﬁ sea continuo a través de cualquier superficie de
discontinuidad porque asumimos que la permabilidad magnética & va a
ser una constante en el problema e igual a H,; por otra parte, que
la componente tangencial del campo eléctrico también sea continua a
través de las superficies de discontinuidad en la conductividad,
pero no asi la componente normal. Para esta Gltima componente, la
continuidad sera para el vector densidad de corriente 3 Yy no para el

-~ . .’ . 3 . .
campo eléctrico E. En el infinito tendremos las condiciones
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-+ - . - -
E=E 6 H=H para 2z —-®
0 o
-+ - . - -
E=0 6 H=0 para z —+@
(}-V) ﬁ = 6 6 (i'V) ﬁ = 3 para X ——=*o (2.8)
(}-V)E =0 & (?i'V)‘I:I=’(’) para y —%w

Para los modelos bidimensionales tomamos que la direccién dada por
el eje X es aquélla sobre la que no hay variacidén en la
conductividad. Una consecuencia importante de este hecho es que en

. a
todo el problema bidimensional se tendra que z= = 0.

Las estructuras bidimensionales permiten introducir los conceptos
de polarizacidn E y de polarizacidn H.

La situacidén en que el campo eléctrico estd orientado
completamente segin la direccidn de la estructura bidimensional, se
denomina polarizacién E o modo transversal eléctrico (TE). Si es el
campo magnético el que esta orientado segun la direccidn de la
estructura bidimensional, se habla de polarizacién H o modo
transversal magnético (TM).

Esta distincidn entre ambos modos es muy importante porque permite
descomponer cualquier orientacidn del campo electromagnético
respecto a la estructura bidimensional en dos partes: una con
polarizacién E y otra con polarizacidén H.

Esta descomposicidén no es arbitraria, cada parte representa un

comportamiento fisico diferenciado. En la situacidn de la
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polarizacidén E, el campo eléctrico es siempre perpendicular a los
gradientes de conductividad del medio o sus superficies de
discontinuidad; por lo tanto, no habra densidades de carga asociadas
a este hecho y el campo secundario estard generado esclusivamente
por la distribucién de corrientes creadas en el conductor por el
campo primario (efecto inductivo). Esta situacidén es diferente en la
polarizacidén H porque pueden existir componentes del campo eléctrico
paralelas a gradientes de conductividad o a superficies de
discontinuidad y, por lo tanto, aparecer densidades de carga (efecto
galvdnico). En este modo habrd una superposicidén de efectos
inductivos y de efectos galvanicos.

A efectos de resolucidn de las ecuaciones, la descomposicién
anterior permite una importante simplificacidn. Se observa que para
cada modo hay un campo que tiene una Gnica componente no nula, de
esta forma, mediante la eleccidn adecuada de la ecuacidn (2.7)
pasamos trivialmente de una ecuacién vectorial a una ecuacidn

escalar, La eleccidn seria

* , -1 _ )
V- ( [o+iws]TV H ) +twu H =0 para polarizacién H (2.9a)

» i -1 ) .
Vo [t v E ) -(o+iwp) E = 0 para polarizacién E (2.9b)

donde Q‘ y E& representan las componentes de los campos E y H
segun la direccién de la estructura bidimensional, que esta
. ' * 3 3
orientada segin el eje X; V correponde a (53;. 75 ), pero dado que

. *
no habra confusién, representaremos V por V.
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Ahora, las condiciones en el infinito seran

E=E o H=H para 2z —+ -®©
o e}
E=0 0 H=0 para z —+ 40 (2.10)
A ad
b—-y-=0 o ;3-—);=0 para y — fm

La resolucidén de las ecuaciones (2.9), juntamente con las
condiciones de contorno anteriores, constituyen el problema directo.
Por comodidad, las representamos de una forma comin mediante la

expresion

V(aVF)+B3F=0 (2.11)

con las condiciones en el infinito (2.10)

H, a:(o'+iwa)"' y B=twp,

En donde, para polarizacién H: F

y para polarizacién E: F = E, ot:—(!lw;.t)_1 y B=~(a4+iwy),

IT.5 CONSTRUCCION DE UN ALGORIMTO DE EF PARA EL PROBLEMA MT.

Para obtener el aglgoritmo de elementos finitos mediante los

métodos de proyeccidn partimos de la ecuacidén (2.11)

V' (aVF )+ F =0,

Las condiciones en el infinito se imponen sobre el contorno I’ del

dominio @ que estd suficientemente alejado de ia anomalia conductora

bidimensional.
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Si aplicamos la férmula (2.3):

(V- [aVF] +BF, &) =0, Yi=1,...,n
que se puede reescribir como:

J(v- (aVF)+(3F)EidQ=0 Vi=1l,...n
0

si aplicamos la primera férmula de Green al primer término de la

expresion anterior, se obtiene
I (o VF'?I) E.‘ dar - J @ V’F"Vf.l dQ +J 3F E.t dQ =0 V EL (2.12)
r Q Q

donde -I; es un vector unitario perpendicular a la frontera y
apuntando hacia afuera.

El primer término de la izquierda de la igualdad anterior, estd
calculado sobre la frontera " = 1"1+ T"z+ I"3+ 1"4, fig.2.1, donde

que tenemos las condiciones en el infinito, asi

Figura 2.1: Identificacidn de las

o3
P!

diferentes partes T'1 , rz, ra y I‘4

p de la frontera que simulan el infinito,.

Rep!
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4
I(avF-?x) deF=ZJ. (¢ VFn) &, o
r i=1 I"t

Veamos qué sucede sobre cada frontera. En ra y F4 se tiene una
condicién de Neumann (que en nuestro problema corresponde a las que
anteriormente denomindbamos naturales), sobre ellas VF'n = 0. Si se
substituye dicho valor en la integral anterior, se tiene que los
términos sobre ra y F‘ desaparecen y no tienen contribucidn en el
proceso. Sobre r1 y rz hay las condiciones de Dirichlet (que
corresponden para este problema a las condiciones esenciales) y la
situacidén es diferente. Estas condiciones imponen unos valores
fijos del campo en las fronteras ri y rz.

El cdlculo de las integrales del contorno se han reducido a
imponer unos valores de campo fijo sobre r1 y rz' De esta forma

pasamos a estudiar los otros dos términos:

J-a VE-VE dn y Inp £, do
Q o)

que llevardn al planteamiento de un sistema lineal de ecuaciones
sobre el que se habrid de imponer aquellas condiciones sobre rl y rz.

La solucidén estd representada por

N
F= EF &, (2.13)
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Si la substituimos en (2.12), sin tener en cuenta la integracién

sobre el contorno, tendremos:

N .
M gj [ -.[ o VEJ-vfi a0 + J ﬁfj fi dan ] = 0 Vi,j (2.14)
j=1 Q Q

S§i definimos

A.-'—'-J.avft'vfjdaf y B\.j:J‘ﬁfi. EJ dQ;
Q

podremos reescribir

[, +B 1 F, =K F =0 (2.15)

que representa el sistema de ecuaciones lineales a resolver.

A la vista de la forma de las integrales que definen la matriz de
coeficientes, podemos seflalar que K serd una matriz simétrica de
coeficientes complejos.

La solucién del problema se obtiene tras la resolucidn del sistema
de ecuaciones e imponiendo sobre el contorno r: y Tz los valores
fijos y conocidos de F.

Ante la enorme gama de posibilidades de hacer la discretizacién
del dominio a partir de los nodos, hemos elegido la mds simple, que
consiste en la triangulacidn del dominio. Asociamos a cada nodo una
funcidn cuyo soporte acotado corresponda a la regidén comprendida por

todos los tridngulos a los que el nodo pertenece. Esta regidn tiene
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una forma poligonal. Dentro de cada triangulo imponemos que las
propiedades electromagnéticas sean constantes.

Las funciones Ei cumplen una serie de condiciones generales como
la de tener el valor unidad en en nodo i y nulo en los demas nodos y
1a de ser cuadrado integrables, tanto ellas y como sus primeras
deriéadas. Realizamos una eleccién de las funciones de interpolacién
Et jgualmente simple, la de considerar que dentro de cada triangulo
la funcidén de interpolacidn sea lineal.

De esta forma, la integracidn que define las matrices A y B se
puede realizar sobre cada tridngulo Qe y posteriormente construir la
matriz global K.

Dichas integrales sobre cada triangulo se pueden calcular

analiticamente y corresponden a (e.g., Zienkiewicz, 1981):

1
\Y4 A4 = ——
J Ei fj a0 ler Z[bibj + c,tcj] (2.16a)
Q i,
e
donde
¢ =€ n(7-2)
ﬁe
= VE -V = ——
A”. Zj ﬁe E.L EJ. dﬂe Z I‘Ae Z[btbj + ci_cJ.]
e Q e i,]
e
Yy

~55~



Ae 6 si i=j
J Ei.fj df = - donde n = { g (2.16b)
0

donde A; es el area del triangulo; i,j,k indican sus vértices, y
€£jk representa el tensor de permutaciones.

La resolucidn del sistema de ecuaciones da el valor del campo en
los nodos, ello permite interpolarlo en todo el dominio del problema
a partir de la igualdad (2.13). Pero, recordemos que la funcidn que
presenta mayor interés es la impedancia, a partir de la que es
posible obtener la resistividad aparente y la fase. Esta se define
como el cociente entre los campos eléctrico y magnético
perpendiculares. En la resolucién del problema bidimensional
tnicamente calculamos uno de estos dos campos. Para calcular el
campo complementario perpendicular aplicamos las ecuaciones de
Maxwell. En nuestro casoc, calculamos la componente horizontal del
campo complementario a partir de la derivada vertical del campo
determinado mediante el MEF: /3 gg

Por la eleccidn realizada de funciones de interpolacién lineales
en el interior de cada elemento triangular, la derivada con respecto
a las coordenadas espaciales sera constante. Como interesa calcular
los campos sobre la superficie de la Tierra, se debe determinar la
derivada precisamente en los lados de los tridngulos y no en el
interior de los mismos. Como debido a problemas numéricos los

valores del campo complementario determinados en el tridngulo
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superior e inferior a la superficie pueden diferir, tomamos como
valor del mismo el promedio de los valores calculados en los

- elementos contiguos:

F. ~F. F. ~F,
8F 1 i i-1 L+ i

Para que esta técnica sea satisfactoria es necesario que las
dimensiones de los elementos segin la direccién de derivacidén sean
pequefias, para que en el interior de los elementos el valor de la
derivada estimada a partir del cociente de incrementos sea préximo
al valor en los lados. El tamano adecuado dependera del valor de ¢ y
T, y como criterio se puede considerar el 1% de &.

Si q>=b1=b y'£°=11=£. la expresidn anterior se reduce a
B_¢3_1=_‘~lﬁ FL+1-Fi—1
az ~ 2 V4

gue coincide con el formalismo de las diferencias centradas.

IT.6 DESCRIPCION DEL PROGRAMA DE MODELIZACION.

Para realizar la modelizacidén hemos desarrollado un programa de
ordenador que contempla los aspectos descritos en el apartado
anterior. El programa estd escrito en lenguaje FORTRAN77 y tiene una

estructura modular que permite identificar los diferentes procesos
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que se realizan (fig. 2.2).

Este programa de modelizacidén bidimensional requiere un gran
numero de.variables que, juntamente con la doble precisidén que hemos
utilizado para reducir los errores internos de redondeo, hace que
precise una gran capacidad de memoria (aproximadamente 2 Mb para
2600 nodos). Por lo tanto, ha sido necesario planificar una
estrategia de programacién para reducir la cantidad de memoria. Por
ese motivo y para conseguir el aprovechamiento racional de 1la misma,
hemos trabajado con memoria dinamica.

Igualmente es importante controlar el tiempo de ejecucidén del
programa, maxime cuando su fin es su implementacidén en un programa
de resolucidén del problema inverso. Ambas variables, memoria y
tiempo de ejecucidn, estan ligadas y tienen la misma importancia en
nuestro proceso.

El programa esta constituido por:

ENTRADA DE DATOS.

Para introducir los datos del modelo en el programa es necesario
crear un archivo. Los datos que se indican en el archivo seran de
dos clases: los parametros fisicos del modelo y las caracteristicas
de la discretizacidn.

En los primeros indicamos las propiedades electromagnéticas de los

diferentes materiales (¢,e,t), el periodo T de la oscilacién
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Entrada de datos.

|

Construccidén de la malla regular,

l

» MESH

Construccién de los elementos triangulares
e identificacién de las propiedades dentro

de cada uno.

Construccién de la matriz de coeficientes
para cada elemento y montaje de la matriz
global.

- MEFI

|

Resolucidn del sistema:
1. Descomposicién de la matriz

2 "back substitution”

Obtencidén del campo,

L VLSOLV

l

Cdlculo del campo complemetario en la

superficie,.

Determinacién de la impedancia, @, ¢,...

en la superficie.

+—— = RESIS

l

Escritura de los resultados,

Fin,

Figura 2.2: Esquema del programa de modelizacién.
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electromagnética y el tipo de polarizacidn (E o H) a estudiar.

En las segundas, se indican las posiciones de los nudos de 1la
malla y las conexiones entre ellos, que permitan construir la
discretizacidn de la malla. También la opcidén que permite que el
propio programa realice su discretizacidén. Esta se hace a partir de
un mallado rectangular, donde cada nudo de la malla se toma como
nodo. Por abuso del lenguaje, utilizaremos indistintamente las

palabras nudo y nodo.

LA SUBRUTINA MESH.

Construye una malla rectangular, determina las coordenadas de los
nudos, los numera e identifica los nudos sobre la frontera con campo
fijo.

Para organizar de forma adecuada este proceso, hemos dividido el
dominio total en superelementos, tal como indica el dibujo de la
figura 2.3. Dentro de cada uno es posible realizar una
discretizacidon diferente. Para cada fila de superelementos
utilizamos la misma discretizacidn vertical (Az=cte.) y para cada
columna, la misma discretizacién horizontal (Ay=cte.). Ello permite
realizar una discretizacidn rectangular diferenciada mds densa en la
regién de interés y menos en las regiones periféricas, que
corresponden a zonas de transicién hacia las frontera externas. De

esta forma conseguimos una racionalizacidén de la memoria disponible.
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10 | 11 12

I

Figura 2.3: Divisién del dominio en superelementos.

LA SUBRUTINA MEFI.

Triangula el dominio a partir de la malla rectangular mediante la
conexién de los vértices extremos. Ademds asigna a cada triangulo
los valores correspondientes de ¢, € y U,

Con esto se acaba la etapa de discretizacidn del dominio.

A continuacidn, y todavia dentro de la subrutina MEFI, se calcula
la matriz de coeficientes. Este proceso se realiza de la siguiente
forma: se calcula los coeficientes para un tridngulo y, a
continuacién, se incorporas dichos valores a la matriz de
coeficientes., Luego el proceso se repite para el siguiente

tridngulo.
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Como la matriz es simétrica y en banda, con un semiancho de banda
conocido, ‘se almacena en una matriz con un nimero de filas igual al
nisero de nudos y un nimero de columnas igual al semiancho de banda.
Por lo tanto, la dimensién vendré determinada por el semiancho de
banda que indica la mixima diferencia en la numeracién entre dos
nudos conectados en la malla. Esto hace que el proceso de numeracién
sea importante para optimizar el gasto de memoria. Por esto, también
el proceso de triangulacién de la malla rectangular afectara al

semiancho de banda.

LA SUBRUTINA VLSOLV.

Es una subrutina de resolucidén de sistemas de ecuaciones lineales
para una matriz simétrica. Ha sido adaptada a nuestro problema y
modificada para contemplar la existencia de nudos con campo fijo sin
romper la simetria de la matriz. Este proceso se divide en dos
partes, la descomposicién de la matriz ("elimination") que resulta
eén una matriz triangular superior y la resolucidn del sistema
mediante "back substitution".

La modificacidn para contemplar los nudos con campo fijo tiene
lugar durante 1la descomposicién de la matriz por filas. Al llegar a
la fila correspondiente a un nudo con campo fijo multiplicamos el
elemento del vector de términos independientes (que contiene el

valor del
campo en dicho nudo) por un nimero suficientemente grande
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cuf5 en nuestro caso). Asi, garantizamos que tras el proceso de
descomposicién de la matriz resulte que en dicha fila el elemento
- del vector de términos independientes tenga el valor del campo
fijado, el elemento de la matriz sobre la diagonal sea 1, y los
otros elementos de la fila sean nulos.

La eleccidén de este método se basa en dos criterios. En primer
lugar, es un método directo que tiene la caracteristica de ser, en
general, mds exacto que los métodos iterativos. Y en segundo lugar,
su simplicidad, que permite modificarlo facilmente segin las

necesidades.

LA SUBRUTINA RESIS.

El objetivo de esta subrutina es el de determinar los valores de
resistividad aparente y la fase en los puntos de la superficie a
partir del valor del campo calculado por VLSOLV. Para ello, en
primer lugar, determina el campo complementario a partir de la

expresion (2.17):

aF 1
2L {Bofk—1 - 31Ft+1}

2
Y
N

R

donde Bo y Bx estan determinados por las propiedades

electromagnéticas de los medios superior e inferior respectivamente,

cuya expresién depende del tipo de polarizacidn. F. y F son los
1-1 L+1

valores del campo justo por encima y por debajo de la superficie.

A continuacién, calcula el valor de la impedancia en dichos nudos
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como cociente entre ambos campos .

Finalmente, se calcula el valor de la resistividad aparente y de

la fase.

11.7 CONTROL DEL PROGRAMA.

Una problemdtica inherente al proceso de modelizacidn numérica es
la comprobacidn de que éste funciona correctamente. Para ello la
tnica posibilidad es la de comparar los resultados con otros
obtenidos de forma independiente (que seran los datos de control).
Estos datos se obtienen como solucién analitica de las ecuaciones,
la cual sélo es posible para un nimero muy restringido de modelos.

Los modelos de control elegidos han sido:

1.- Un medio homogéneo
2.- El modelo de Weaver, LeQuang y Fischer (1985 y 1986).
Estos dos modelos nos permitiran evaluar diferentes aspectos del

programa que ahora pasamos a describir:

1I1.7.1 E1 medio homogéneo.

Sin duda, es el modelo mds simple posible y no nos servird para
comprobar si la modelizacién bidimensional funciona, porque no es un

modelo bidimensional. Su importancia reside en que permite realizar

-6H4-



un estudio de las dimensiones optimas de los elementos que

utilizaremos para las dos polarizaciones.

Para la polarizacidn E partimos de la solucidn analitica

-z,6 i1z2/6
Ae 277 e para z 2 0

w w
B cos(z z) + C sin(z z) _ para z < 0
Donde A, B y C son unas constantes complejas que hay que determinar

a partir de las condiciones de contorno para el campo E en la

superficie de la Tierra (z=0) y en la frontera superior del problema

rz (z=z°):
E, = E_
[2.@ _ (2E enz=0
dzj+  {9z)~
E = Eg en z = 2z

Como modelo particular hemos elegido ¢ = 0.01 Q_‘m—i y un periodo
T = 1s. Tras varias pruebas hemos comprobado que los resultados son
satisfactorios para un mallado con las siguientes caracteristicas
coincidiendo con los valores sugeridos por Kaikkonen (1986): En el
modelo, la frontera superior se ha situado en z = -30 km E 6 &) y
la inferior en z = 20 km (£ 4 8). Los elementos han sido tridngulos

rectangulares isésceles de longitud de cateto 2.5 km & &/2) excepto
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Figura 2.4: Distribucién vertical del campo eléctrico. Las lineas a

trazos. finos corresponden a los valores analiticos. Sobre estas se

han superpuesto los simbolos "+" y "x" que corresponden a los datos

calculados numéricamente.
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en los que estan justo por encima y por debajo de la superficie de
1a Tierra, cuyo cateto en la direccién vertical ha sido 0.01 km
(= 0.002 &).

En la figura 2.4 se representan la parte real y la parte

imaginaria del campo de las soluciones analitica y numérica.

Para la polarizacién H habitualmente no se simula el aire, lo que
reduce las necesidades informaticas. Sin embargo, comprobamos que con
el aire la solucién es igualmente vdlida. Las soluciones del campo

magnético son equivalentes a las del campo eléctrico:

25 izs5
L'e(Z/ ). éLZ/ ) para z = 0

w
M cosQ; z) + N singﬂ z) para z < 0

Donde las constantes L, M y N son complejas y se determinan a partir

de las condiciones de contorno:

H = H_
18H) _ (L 8H en z =0
o dz)l+ ~ liwe 8z) ~
H = Ho en z = z_

En la figura 2.5 representamos los valores reales e imaginarios
de H para la solucidn analitica y numérica, con el mismo modelo y

discretizacidén que en el caso del campo eléctrico.
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Figura 2.5: Distribucidén vertical del campo magnético. Las lineas a
trazos finos corresponden a los valores analiticos. Sobre estas se
han superpuesto los simbolos "+" y "x" que corresponden a los datos

calculados numéricamente.

-68~-



Las pequefias discrepancias con la curva analitica son debidas a
que la frontera en z= 20 km no simula tan bien las condiciones en el
infinito como en el caso de polarizacién E. Lo importante es que
estos efectos en la superficie de la Tierra, que es donde centramos
nuestro interés, son despreciables.

Finalmente, si dividimos las longitudes del problema y de la malla
por la penetracién del medio, que en este caso es & = 5,0 km,
podemos generalizar los resultados anteriores para cualquier medio
homogéneo y valor de T, porque las unidades quedarian como funcidn de

s,

11.7.2 Modelo de Weaver, LeQuang y Fischer.

El modelo anterior, como ya hemos indicado, no servira para
comprobar la modelizacidén bidimensional porque es homogéneo. Por
este motivo es necesario disponer de un modelo completamente
bpidimensional. En este sentido la aportacidn del modelo
bidimensional de Weaver et al. es realmente importante y permite
estudiar diferentes situaciones, Fue publicado en 1985 para
polarizacién H y en 1986 para polarizacidén E. El modelo en cuestidn

estd representado en la figura 2.6.

Para polarizacién H el problema tiene solucidn analitica. Sin

embargo, para polarizacién E, el proceso es analitico pero la
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Figura 2.6: Modelo de control para cdlculos numéricos. (Weaver et
al., 1985, 86) )

solucién no lo es en el sentido que se encuentra mediante
aproximaciones sucesivas. Este proceso los autores lo identifican
como "cuasi-analitico" para diferenciarlos de los procesos puramente
numéricos como el MEF.

El modelo particular considerado tiene los siguientes valores para
los pardmetros: &, = 0.1 Cf’m-i ;g o,=1 o'yt ; 04= 0.5 Q-xm-1 :
a= 10 km ; d= 50 km ; T= 300 s

Para este modelo, Weaver et al. presentan el campo
electromagnético en algunos puntos de la superficie. A partir de
dichos valores, nosotros hemos calculado los valores de lap, y @
para poder ser comparados con los de nuestro algoritmo.

La malla utilizada para ambas polarizaciones estd representada en

la figura (2.7).
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Figura 2.7: Malla utilizada para la comparacidén con el modelo de
Weaver et al. (1985, 86)

Los resultados obtenidos se muestran en la figura (2.8) para la
polarizacién H y en la figura (2.9) para la polarizacién E.

Para polarizacidén H los resultados son muy buenos, siendo la
discrepancia entre los calculados por el programa y los del modelo

menor al 1.9%.
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Figura 2.8: Comparacidn para polarizacidén H entre los datos

analiticos del modelo de control (o), y los obtenidos por nuestro

algoritmo, en linea continua.
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Figura 2.9: Comparacidén para polarizacion E entre los datos
analiticos del modelo de control (o), y los obtenidos por nuestro

algoritmo, en linea continua,
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Para polarizacién E los resultados son igualmente buenos, pero
-3
presentan un mayor error en la proximidad de los contactos
verticales, de hasta un 7%, siendo el error para los otros puntos

equivalente al error en la polarizacidn H.

11.8. EFECTOS TOPOGRAFICOS.

Habitualmente la superficie de la Tierra se considera un plano.
Sin embargo, la existencia de accidentes topograficos provoca una
distorsién en las observaciones magnetoteldricas. La importancia de
estos efectos fue sugerido por Wescott y Hessler en 1962, pero hasta
estos ultimos afios no se han estudiado en detalle (Wannamaker et

al., 1986; Chouteau y Bouchard, 1988; Fischer, 1989).

La problematica de estos efectos viene dada porque no se tiene una
idea exacta de la magnitud y del alcance de los mismos y, por lo
tanto, no se conoce el grado de fiabilidad de la aproximacidon de la

superficie terrestre por un plano.

Por este motivo hemos estudiado los efectos provocados por los
accidentes topograficos mas simples: cadena montafiosa, valle y
proximidad del mar, que a continuacidén pasamos a describir (fig.

2.10).

-7 4~



a
- 2b
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Figura 2.10: Modelos utilizados para el estudio de los efectos
topogrdficos: (A) cadena montafiosa, (B) valle y (C) proximidad del

mar.

11.8.1 Cadena montanosa.

Este tipo de accidente topografico se ha modelizado como una
estructura bidimensional de seccidén triangular isdsceles. Los

parametros de la misma son su altura (a) y anchura (2b) (fig. 10a).

Por comodidad y para fijar la atencidén en los efectos topograficos
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dnicamente hemos considerado que la Tierra se comportara como un
medio homogéneo de conductividad ©, por lo que, en ausencia de

topografia, el perfil de P,y @ seria una recta de pendiente nula.

La modelizacidén se ha realizado para ambas polarizaciones (E y H)
y se ha estudiado para diferentes valores de los parametros a y b,
asi como para diferentes periodos. Para que los resultados sean
independientes de los valores particulares de dichos pardmetros
hemos realizado la siguiente reparametrizacidn: La forma de la
seccién de la cadena estard representada por el cociente a/b, y el
tamafio de la misma relativo al efecto electromagnético vendra

indicado por a/é.

En las figuras 2.11, 2.12, 2.13 y 2.14 representamos los valores
de la P, Y @ obtenidos a lo largo de la seccidn para diferentes
valores de los cocientes a/b y a/é. A la vista de los mismos podemos
indicar que los efectos son mucho mas importantes para la

polarizacién H que para la polarizacidn E.

Una justificacidn de este comportamiento esta en el hecho de que
en polarizacién H habra una componente de campo eléctrico normal a
la superficie, lo cual provocara la aparicién de densidades
superficiales de cargas en la misma. Esta situacién no ocurre en

polarizacién E donde el campo eléctrico es siempre paralelo a la
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Figura 2.11: Polarizacidn E. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de una
cadena montafiosa para diferentes valores del cociente a/d y

manteniendo constante el cociente a/b.
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Figura 2.12: Polarizacidn H. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el casoc de una
cadena montafiosa para diferentes valores del cociente a/$ y

manteniendo constante el cociente a/b.
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Figura 2.13: Polarizacidén E. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de una
cadena montafiosa para diferentes valores del cociente a/b y

manteniendo constante el cociente a/é.
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Figura 2.14: Polarizacién H. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de una
cadena montafiosa para diferentes valores del cociente a/b y

manteniendo constante el cociente a/$,
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superficie. Por lo tanto, esta mayor distorsién estd ligada a

efectos galvanicos.

Hemos podido constatar que sobre las laderas las distorsiones
aumentan cuando aumenta el cociente a/b y cuando a/é disminuye, lo
que equivale a decir que la seccidén de la montafia se haga més

abrupta y aumente el periodo.

En las proximidades de la montafia el efecto decrece rapidamente al
alejarnos de ella y, como criterio, podemos despreciar las
distorsiones a una distancia de la base entre el semiancho y el

ancho de la cadena.
I1.8.2 vValle.

Hemos modelizado su seccidén como un triangulo isdsceles con una
profundidad a y una anchura 2b (fig. 10b). La modelizacidn se ha
realizado para un medio homogéneo y los resultados para ambas
polarizaciones se muestran en las figuras 2.15, 2.16, 2.17 y 2,18.
En su representacién hemos utilizado la misma parametrizacidén como

en el caso anterior de la cadena montafnosa.

El comportamiento de las distorsiones es equivalente al descrito

para la cadena montafiosa. Dentro del valle la distorsidén aumenta al
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Figura 2.15: Polarizacidén E. Comportamiento de las fases (parte

superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de un

valle para diferentes valores del cociente a/$ y manteniendo

constante el cociente a/b.
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Figura 2.16: Polarizacién H. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de un
valle para diferentes valores del cociente a/& y manteniendo

constante el cociente a/b.
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Figura 2.17: Polarizacién E. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de un
valle para diferentes valores del cociente a/b y manteniendo

constante el cociente 3/6.

-84~



2b

H-POLARIZATION

Figura 2.18: Polarizacidén H. Comportamiento de las fases (parte
superior) y resistividad aparente (parte inferior) en el caso de un

valle para diferentes valores del cociente a/b y manteniendo

constante el cociente a/d,
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aumentar el cociente a/b y al disminuir el cociente a/é, siendo

maxima en el centro del valle.

En sus proximidades la distorsidén de las curvas decrece rapidamente,
siendo el limite de influencia el semiancho del valle, parecido al

caso de una montana.

I11.8.3 Proximidad del mar.

Hay que resaltar que este caso es diferente a los anteriores ya que
las perturbaciones estan relacionadas con la presencia de un
conductor, como es el mar. Ello nos sugiere que los efectos
importantes serédn mas de origen inductivo que galvédnico., Por este

motivo hemos estudiado la polarizacidén E Unicamente.

Para el estudio de los efectos hemos elegido un modelo de un mar
cerrado de profundidad a y anchura 2b (fig. 10c). En este modelo se

. . C
ha tomado un contraste de conductividades entre mar y tierra de 10 .

Los resultados se muestran en los perfiles de P, Y @ de la figura
2.19. El1 comportamiegto de las curvas indica que el alcance de la
distorsidon aumenta al aumentar el periodo. Las curvas muestran que
hay un cambio de comportamiento para un valor de a/® comprendido

entre 0.01 y 0.005 (o una penetracidon correspondiente a 2.5 y 5
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Figura 2.19: Comportamiento para polarizacién E de la resistividad y
fase en las proximidades de la costa para diferentes valores del

cociente a/é y manteniendo a/b constante.
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veces el ancho del mar). Este cambio indica que para un punto del
perfil la distorsidn debida a la proximidad del mar aumenta cuando
aumenta el periodo hasta un periodo de retorno a partir del cual 1la
distorsidén disminuye. Asociamos este cambio de comportamiento al
hecho de que sea un mar cerrado y, légicamente, por este motivo al
aumentar el periodo disminuye el tamano relativo del mar respecto a

la perturbacién electromagnética.
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