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1. INTRODUCCION

Evidencias geoldgicas indican que desde el Cretacico, las dorsales de esparcimiento
oceanico del Pacifico-Farallon se han estado colisionando y reorganizando contra el
margen continental de la placa de Norte América durante el proceso de subduccion,
influyendo en la tectonica a lo largo del margen occidental de la Peninsula de Baja
California y afectando la configuracion de los limites de placas al oeste de América del
Norte [Dickinson y Snyder; 1979, Stock and Hodges, 1989; Atwater y Stock 1998;
Michaud et al., 2006]. Se ha documentado que entre los 25 y 12 Ma a lo largo del
margen al oeste de la peninsula de Baja California la interaccion entre la dorsal
Pacifico-Farallon y la zona de subduccién entre las placas de Farallén y Norte América
dio como resultado que la dorsal activa al entrar en contacto con la zona de
subduccion origind que la placa Farallon se rompiera en dos placas oceanicas,
Magdalena y Guadalupe [Lonsdale, 1991; Atwater y Stock 1998; Michaud et al., 2006]
causando una reorganizacion cinematica de las placas. Al termino de este periodo
geoldgico (alrededor de 12 Ma), la subduccién cesa al oeste de la peninsula y origina
el movimiento transcurrente entre las placas Pacifico y Norte América, modificAndose la
configuracion de los limites de placa en el Golfo de California [Spencer y Normark,
1979, 1989; Lonsdale, 1991, DeMets 1995] y al oeste de la zona de subduccion del
margen occidental de la peninsula de Baja California [Stock and Hodges, 1989;
Michaud et al., 2004; Michaud et al., 2006]. Como resultado de este cambio tectdnico
en la region, la configuracion de los limites entre las placas oceénicas del Pacifico,
Guadalupe, Magdalena y Norte América se volvio mas complejo, formando una serie
de segmentos de dorsales de menores dimensiones con distintas orientaciones entre
ellas, fallas transformantes, grandes complejos volcanicos, cuencas y escarpes
abruptos [Michaud et al., 2006].

Dada la evolucion tectonica de las dorsales al oeste de la zona de subduccion de la
peninsula de Baja California, el objetivo principal de este estudio es determinar la
heterogeneidad de la corteza y manto superior donde ocurrid la segmentacion de
dorsales al oeste de la Peninsula. Esta meta se puede lograr al utilizar datos de

gravedad marina y batimetria multihaz registrados durante la campafia oceanografica,



nombrada FAMEX que se llevo a cabo en abril y mayo del 2002 a bordo del barco de
investigacion Francés “N/O L’Atalante”. La campafia FAMEX es parte del programa de
colaboracion en investigaciones geoldgicas entre Francia y México [Michaud, 2002].
Los datos de gravedad y batimetria son reducidos para obtener los valores de las
anomalias gravimétricas de Aire Libre y Manto-Bouguer. Subsecuentemente, los
valores de la anomalia Manto-Bouguer son utilizados para determinar las variaciones

de la densidad en la parte superior de la litosfera oceanica en esta zona.

Para este estudio se realizo la modelacién de las anomalias gravimétricas tomando en
cuenta que la parte occidental de la peninsula de Baja California es una zona de
acrecion extinto, producto de que varios segmentos de la dorsal oceanica fueron
abandonados al termino del proceso de formacion de nueva corteza oceanica (referido
como esparcimiento oceanico) y que la subduccién de la Placas Magdalena y
Guadalupe bajo la placa Norte América cesaron dejando una serie de escarpes
abruptos y fosas profundas a lo largo del margen del bloque continental que conforma
hoy la Peninsula de Baja California [Michaud, et al., 2004]. En el estudio se utiliza el
algoritmo de Parker [1973] para calcular los valores de gravedad asociados a las
variaciones de las densidades en las capas de la corteza y manto superior en la
litosfera oceanica [Prince y Forsyth, 1988]. La estructura petrolégica de la corteza
oceanica y el manto superior principalmente tiene sus cambios debido a las variaciones
de temperatura en funcion a la edad de la litosfera [Cormier et al., 1995]. Estas
componentes predecibles en la estructura de la variacion del campo gravimétrico de la
litosfera oceanica en funcion del enfriamiento de la litosfera con la edad y la profundidad
de las capas permite inferir que las anomalias de gravedad residuales son el resultado
directo de las variaciones en el espesor de la corteza y a los cambios laterales de
densidad [Prince y Forsyth, 1988]. Por lo que este residual gravimétrico ha sido
asociado a la topografia de la base de la litosfera y no en funcién a la temperatura y
referido en la literatura cientifica como "Anomalia Gravimétrica de Manto Bouguer”
[Cormier et al., 1995].

La irregularidad en el é&rea de la prospeccion gravimétrica influyo para conjuntar los

valores de gravedad en tres regiones dentro del &rea de estudio al occidente de la



Peninsula de Baja California. Mapas de anomalia de gravedad de Aire Libre son
construidos para las tres regiones a partir de la reduccion de los datos de gravedad
registrados durante la campafia FAMEX. Posteriormente, la anomalia de gravedad de
Manto-Bouguer en 3-D se calculd para cada zona, utilizando el método de Parker
[1973]. Los resultados obtenidos de la modelacion de las anomalias de Manto-Bouguer
indican que estas anomalias estan asociadas a los intrusivos de las camaras
magmaticas de los segmentos de las dorsales extintas que formaron parte del limite
divergente entre las placas de Pacifico y Farallon, y que su distribucidbn geométrica tiene
una gran similitud al relieve batimétrico del lecho marino que fue cartografiado durante
la Campaiia FAMEX.



2. ANTECEDENTES

2.1. Area de estudio

El area de estudio se localiza en el margen occidental de la Peninsula de Baja
California, y comprende desde el noreste de Cabo San Lucas hasta la peninsula del
Vizcaino, ubicada entre latitudes 23°18 y 27°3 6° N y longitudes entre -116°18'y
-113°W, (Figura 1). El érea tiene una profundidad media de 4,000 m y abarca un area
aproximada de 106,175 km?.

Dentro de esta region, se localiza la falla Tosco-Abreojos que es una estructura
rectilinea con una longitud de mas de 500 km se localiza a lo largo del margen oeste de
la Peninsula de Baja California (Figura 2). Esta falla junto con el sistema de fallas de
San Clemente-San Isidro y San Benito en la parte norte de Baja California, forman parte
de un sistema de fallas tectonicas que corre a lo largo del margen occidental de la
peninsula hasta el margen del suroeste de Baja California, en donde se intercepta con

las fallas del sistema de la transformante de San Andrés.

Entre 27.5°N y 23.5°N, el relieve del lecho marin o al occidente del margen occidental
de la Peninsula de Baja California presenta una geometria irregular conformada de
estructuras morfoldgicas asociadas a un sistema de dorsales oceénicas y fosas de
fallas transcurrentes inactivas que se une al norte de 27.5°N y al sur de 23.5°N a una
fosa de méas de 4,000 m de profundidad de una extinta zona de subduccion. Al sur de
23.5N, el relieve no presenta claramente evidencias de la continuidad de la dorsal

oceanica.

Mientras que el relieve en la pendiente continental se caracteriza por una alternancia de
escarpes y de cuencas asimétricas que conforma el Sistema de Fallas Tosco-Abreojos
(SFTA) donde los sedimentos mas someros exhiben aun actividad tecténica a lo largo
del margen occidental de la peninsula [Michaud et al., 2002]. Por lo que actualmente se
considera que el SFTA es el limite occidental tectonico y pertenece a la frontera
occidental activa del bloque cortical de Baja California y que aun no esta totalmente

acoplado al movimiento de la placa Pacifico [Michaud et al., 2002].
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Figura 1. Localizacion del area de estudio (cuadro superior derecho) y relieve topografico al oeste de la
Peninsula de Baja California.
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Figura 2. Principales estructuras del area de estudio, paleotrinchera donde se muestra la zona de
subduccidn extinta (linea gris con picos), la falla de Tosco-Abreojos (linea verde), la zona de fractura de
Shirley (linea azul), Abanico de Magdalena (parte inferior derecha), los segmentos de dorsal extintos
(Iinea doble punteada en rojo) y las fallas transcurrentes propuestas por Michaud [2002](linea roja
punteada).



2.2. Estructuras Tectonicas al occidente de la Peni  nsula de Baja California.
Evolucién Geoldgica

La evolucion geoldgica del relieve del piso oceanico al noroeste de México desde el
Mioceno (~ 24 Ma) ha estado estrechamente relacionada con los cambios cinematicos
ocurridos entre la placa Norte América y las placas oceénicas adyacentes (Farallon,
Guadalupe, Magdalena, Cocos y Rivera). Después del Mioceno Medio, la aproximacion
de las dorsales de esparcimiento oceanico del Pacifico-Farallon a la zona de
subduccion del margen occidental de la Peninsula de Baja California cambiaron las
caracteristicas de la evolucion geodinamica del margen occidental de la placa de Norte
Ameérica [Dickinson y Snyder, 1979]. Esto se debio a la interaccion entre la dorsal del
Pacifico-Farallébn y el margen de la placa de Norte América resultando en que el
esparcimiento oceanico y la subduccion de la placa oceanica cesaron dando lugar al
movimiento transformante entre las placas Pacifico y Norte América a lo largo del

margen continental de California y el noroeste de México (Figura 3).

Michaud et al. [2006] explica que la geometria de varios segmentos de dorsal extintos
en el sector oceanico al oeste del margen continental de la peninsula son el resultado
de que la placa de Farallon se segmento antes que la dorsal del Pacifico-Farallon
llegara a la zona de subduccion (Figura 3A). Frente a las Californias, Atwater y Stock
[1998] documentan que la placa de Farallon se rompio en las placas de Guadalupe y
Magdalena y los remanentes de estas placas quedaron frente a la peninsula de Baja
California debido a la iniciacién del movimiento transcurrente entre las placas Pacifico y
Norte América. A los 12 Ma, a medida que los segmentos de la dorsal oceéanica se
acercO a la fosa de subduccion de norte a sur, el aumento de acoplamiento entre la
subduccion de las placas oceanicas y las placas cabalgantes causaron que la parte
superior joven de la placa de Magdalena se desprendiera de la vieja y fria, placa de
Farallon y continuara subduciendose (Figura 3B). Después de los 12 Ma, el abandono
de los centros de esparcimiento del Pacifico y Magdalena fue mas gradual que el cese
del esparcimiento entre las placas del Pacifico y Guadalupe, al norte de la zona de
fractura de Shirley, donde el esparcimiento oceanico se desaceler6 poco a poco y se

detuvo después del cron magnético 5B [Lonsdale, 1991] (Figura 3B). La fuerza boyante



inducida por la flotabilidad del material caliente y joven de la placa remanente impidid
su subduccion, y en consecuencia las placas Pacifico y Magdalena desaceleraron sus
movimientos. Desde que la placa oceanica Guadalupe se fusiona con la placa Pacifico,
el acoplamiento entre las placas Magdalena y Norte América se incremento. En
consecuencia la placa Magdalena tiende a subducirse de manera oblicua y
gradualmente cesa su subduccion contra el margen de la peninsula de Baja California
(Figura 3C). Después del cese de la subduccion de la placa Magdalena debajo de la
placa Norte América en la seccion de la peninsula alrededor de 10 Ma y al formar parte
de la placa del Pacifico, el margen continental actu6 como frontera transformante entre
las placas Pacifico y Norte América (Figura 3C). La zona de falla Tosco-Abreojos
localizada a lo largo de dicho margen es interpretada como la estructura para
acomodar este movimiento transcurrente [Michaud et al, 2006] (Figura 3D). Desde los 8
Ma, la zona de falla Tosco-Abreojos actué como una falla transformante con
desplazamiento lateral derecho, entre los puntos triples de Mendocino y de Rivera que
han migrado al norte y al sur respectivamente (Figura 3D). Bajo este esquema el
movimiento transformante a lo largo del margen de la Peninsula ha perdurado con la
abertura del Golfo de California [Spencer y Normark, 1979, 1989]. El sistema de estas
fallas transcurrentes a lo largo del margen de Baja California evidencian su continua

actividad tectonica en los ultimos 5 Ma [Michaud et al., 2004] (Figura 3E).
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Figura 3. Esquema del modelo de evolucién de los limites de las placas frente a la peninsula de Baja
California de los 15-7 Ma, asumiendo que la placa Norte América (NAM) esta fija. Propagacién de la
ventana astenosférica [Burguois y Michaud, 2002] es mostrada en gris claro. (A) A los 15 Ma, la
subduccion entre la placa Farallon (FAR) y NAM es casi perpendicular a la trinchera. (B) La placa
Farallon se rompe en las placas de Guadalupe (GUA) y Magdalena (MAG) [Michaud et al, 2006]. (C) A
los 10 Ma, la propagacion de los segmentos de la dorsal se reorganizan perpendiculares a la direccion de
movimiento del PAC-NAM. (D) A los 8 Ma, la subduccion MAG-NAM vy la propagacién del fondo marino
MAG-PAC progresivamente se paré de norte a sur. (E) Después de 8-7 Ma, la propagacion del fondo
marino MAG-PAC vy la subduccion MAG-NAM se detuvieron de forma progresiva. Modificado de Michaud
[2006].

Morfologia de Lecho Marino (Estructuras)

Al oeste de la peninsula de Baja California a la latitud de 2780’'N, se encuentra un
canal orientado a los N80°W que es la zona de frac tura Shirley (Figura 4A).

Entre los 27°N y 24.5° N (segmento Abreojos) se mu estran tres cuencas alargadas
(Figura 4A) de direccion N40W [Michaud et al., 200 4], las cuales definen la zona de
falla Tosco-Abreojos [Michaud et al., 2004].

De los 2730’'N a 26<30'N, se localiza la cuenca nor te en el margen de la Peninsula de
Baja California la cual tiene una longitud de 70 km, 15 km de ancho y una profundidad
maxima de 2,600 m, presentando una asimetria morfolégica con un escarpe de casi de
750 m hacia el oeste y un escarpe suave con un desnivel de 1,500m hacia el este, con
una ligera concavidad hacia el oeste y que corresponde a la zona de la subduccién con
la parte superior del margen o plataforma continental de la Peninsula de Baja California
(Figura 4A). Ademéas en algunas partes, el piso de la cuenca norte presenta escarpes
rectilineos asociados a pequefios relieves alargados con una altura promedio de 50 m
que indican una actividad tectdnica reciente. Entre estas latitudes y hacia al oeste de
la cuenca norte se elevan varias cordilleras volcanicas hasta mas de 1,500 m del lecho

marino que las rodean y tienen orientaciones entre N10E y N45F (Figura 4A).

Entre los 2630’ N y 2530’N se localiza la cuenca central de la falla, donde su margen
oriental esté cortado por una decena de cafiones los cuales desembocan de manera
abrupta en la cuenca central. Esta morfologia abrupta y la ausencia de abanicos
sedimentarios al oeste de la falla de Tosco-Abreojos indican que la falla de la cuenca
central esta aun activa (Figura 4A). Al oeste de la cuenca central de la falla, entre

latitudes 2630’ N y 2550’N se encuentra una cord illera volcanica orientada N45E y
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es delimitada en cada lado por un patrén de estructuras oceanicas paralelas a esta
(Figura 4A recuadro que enmarca la Figura 5). Entre los 25380° N y 24930'N se
encuentra la cuenca sur de la Falla Tosco-Abreojos en la cual presenta un cafion
orientado N 25°W en su flanco oeste que se prolon ga al norte y donde se conecta con
los cafiones de la cuenca central. Hacia al sur de los 2730’ N, el relieve del piso
oceanico al occidente de la falla muestra un patrén de colinas abisales en forma de
abanico indicativos de la actividad tectonica y esparcimiento oceanico por varios
propagadores con sus trazas asociadas a fallas transcurrentes. Este patron del relieve
oceanico conserva los cambios de direccion del extinto centro de esparcimiento
Pacifico-Farallon (Figura 4A). Al sur de la cuenca sur de la falla, entre 2430'N y
2320'N, el relieve del lecho oceanico muestra una superficie plana y carente de
estructuras asociadas a centros de esparcimiento oceanico. Este relieve plano, entre
estas latitudes se ha documentado que es parte del Abanico de Magdalena formado por
la sedimentacion proveniente del margen occidente de la Placa de Norte América en

tiempos geoldgicos anteriores a la apertura del Golfo de California.

Las estructuras de los centros de esparcimiento extintos de la dorsal Pacifico-Farallén
al occidente de la peninsula estan conectados de forma discontinua por trazas de fallas
transcurrentes cuya orientacion se convierte progresivamente de diagonal a paralelo al
margen de Baja California como se muestra en la Figura 4B en lineas rojas y verdes.
Este patron se atribuye al Ultimo escenario de la actividad de esparcimiento de la
dorsal del Pacifico-Farallén, indicando que el esparcimiento oceanico ceso cuando su
direccion de divergencia fue casi perpendicular al margen [Michaud et al., 2006]. El
reciente cubrimiento del relieve de las estructuras oceénicas frente a Baja California
muestra una mayor complejidad en su patrén que el sugerido por Lonsdale [1991] como
una sucesion en forma de escaleras con orientacion N-S de los centros extintos de

esparcimiento océanicos (recuadro en la parte inferior izquierda de la Figura 4B).

11
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Figura 4. Mapa del relieve topogréfico al oeste de la Peninsula de Baja California. (A): carta batimétrica
de la recopilacion de datos de los Buques Oceanograficos N/O L’Atalante (crucero Famex) y Marion
Dufresne, perfiles adicionales de la National Geophysical Data Center (NGDC). Las alineaciones
magnéticas para los crones 5B y 5AD (lineas de negro) son modificadas por Lonsdale [1991]. (B):
interpretacion estructural de las colinas abisales y fallas transcurrentes. Recuadro en la parte izquierda
inferior del cuadro B: Guadalupe (Gua) y Magdalena (Mag) las dos placas son restos de la placa Farallon.
NAM- placa Norte América. Modificado de Michaud [2006].

Como ejemplo la Figura5 muestra la morfologia de dos volcanes extintos paralelos al
patrén de las colinas abisales que los rodean, superpuestos por perfiles de anomalias
magneéticas registrados durante la campafia FAMEX (Figura 6) [Michaud et al., 2002].
La gran amplitud de la sefial magnética de los dos volcanes alargados indica que el
emplazamiento de magma debajo del lecho oceanico pudo haber continuado mientras
gque el esparcimiento ceso. Ademas estos datos documentan el patrén del
esparcimiento oceanico como las alineaciones magnéticas tienen un giro ~50° en
sentido de las manecillas del reloj a la derecha de la direccidén de propagacion antes del

cese del esparcimiento [Michaud et al., 2006].

12
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Figura 5. Recuadro de la Figura 4A, con perfiles de anomalias magnéticas del Crucero de FAMEX,
[Michaud, 2002]. En el cudl se Identificaron secuencias simétricas de las anomalias magnéticas del cron
5B (negro y gris), cron 5AD (parpura), cron 5AC (naranja), cron 5AB (rojo), y cron 5AA (amarillo).
Modificado de Michaud [2006].

2.3 Anomalia de Manto Bouguer y las variaciones d e densidad de la corteza.

En la investigacion de la distribucion de la densidad en la parte superior de la litosfera
oceanica (corteza y manto superior) el célculo de la “Anomalia de Manto Bouguer"
(AMB) es empleado para remover la gravedad asociada con la topografia del piso
oceanico (interface agua-corteza) y manto (interface corteza oceénica y manto
superior), basado en las técnicas empleadas de los estudios de, por ejemplo: Prince y
Forsyth [1988], Cormier et al. [1995]; Pariso et al. [1995]; Rommevaux et al. [1994 y
1997]. La anomalia de Manto Bouguer (AMB) es calculada por sustraccion de los
valores de anomalia gravimétrica de aire libre a un modelo de referencia. Tipicamente
este modelo de referencia consiste de tres capas: agua, corteza oceanica y manto
superior cada uno con su densidad correspondiente y de espesores constantes

[Cormier et al, 1995; Serrato et al., 2004]. El método de Parker [1973] es empleado para
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calcular los valores de AMB en donde se calcula el efecto de gravedad entre las
interfaces de agua/corteza y corteza/manto superior. Las anomalias que resultan
reflejan las variaciones de las densidades de la estructura de la litosfera oceanica
superior a partir del modelo de referencia que representa la generalizada densidad de la
corteza oceanica y manto superior que se forma en las dorsales oceanicas [i.e. Prince y
Forsyth, 1988; Cormier et al., 1995; Pariso et al., 1995; Serrato el al., 2002].

El modelo inicial para calcular esta distribucién de densidades en la litosfera superior
oceanica asume que la densidad del manto esta en funcion de la temperatura, por lo
que la estructura térmica tanto de la corteza como la del manto superior depende
anicamente de la edad de la litosfera. En esto dltimo implica que el efecto de la
conduccidn lateral de calor es minimo y por lo tanto se desprecia [Cormier et al., 1995].
Los efectos de presion verticalmente en la estructura de la litosfera superior oceanica
no alteran la distribucion lateral de las densidades, ya que solo los cambios laterales en
la densidad producen las anomalias de gravedad, por lo que se desprecian los efectos
del cambio de composicion [Prince y Forsyth, 1988]. Sin embargo, la tendencia regional
de la anomalia de gravedad estd dominado por los efectos petrogénicos debidos al
enfriamiento y profundizacion de la litosfera con la edad que hacen que el AMB
aumente con la distancia. Sin embargo dependiendo del area de estudio, se debe tomar
en cuenta la presencia de espesores mayores de sedimentos en las viejas cuencas
oceanicas, porque por ejemplo, un espesor de 400 m crea un efecto gravitacional de 5

mGal [Rommevaux et al., 1994].

La AMB surge de las diferencias en los espesores de la corteza, cambios en la
densidad del manto superior o alguna combinacién de ambos efectos. Cerca de las
dorsales oceanicas mas grandes, los cambios de densidad sistemética se deben al
enfriamiento del manto litosférico con la edad [Detrick et al., 1995]. Para el célculo de la
AMB no se consideran los efectos de las fuerzas por la expansion térmica, y ni
tampoco se considera la reduccion de la densidad de la composicion de cada capa de
la corteza [Detrick et al., 1995]. Las AMB no requieren ser reducidas al efecto isostatico
de las formas de las dorsales, ya que la baja amplitud de la anomalia de aire libre en
las dorsales oceénicas indica que las dorsales estan casi en equilibrio isostatico
[Cormier et al., 1995].
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2.4 El Geoide y el Elipsoide de Referencia.
Potencial gravitacional

El campo gravitacional de una masa unitaria m’ tiene una energia potencial
gravitacional, esta energia es considerada como la negativa del trabajo realizada por la
fuerza de atraccion gravitacional en traer a m' de un punto a otro punto del campo. El
potencial gravitacional V es la energia potencial de m’ dividida por su masa. Al ser el
campo gravitacional conservativo, la energia potencial V depende sélo de su posicion
en el campo y no de la trayectoria de la cual la masa es trasladada de una posicion A a

una posicioén B en el campo.

Una superficie equipotencial gravitacional es una superficie en la cual su valor es una
constante. Las equipotenciales gravitacionales son esferas para distribuciones de masa
simétricamente esférica. En el caso de la tierra, que tiene una distribucion de
densidades no homogénea, su equipotencial de la gravedad es una superficie
ondulante que se acomoda aproximadamente a la superficie de la tierra, y que en su
sector marino, la superficie del mar se es una superficie equipotencial. Esta superficie
equipotencial gravitacional de referencia que se asemeja a la forma de la superficie

tierra es referida como Geoide [Turcotte, 1982].

El Geoide

El geoide en los océanos es la superficie equipotencial descrita por él nivel medio del
mar sin los efectos de corrientes oceanicas, clima o mareas. La forma del geoide es
influenciado por masas que se encuentran arriba o debajo de la superficie
equipotencial (como es el caso de cadenas montafiosas o intrusivos de densidades
diferentes). La fuerza de gravedad en cualquier punto de la superficie del geoide es

perpendicular a su superficie.
Elipsoide de Referencia

La representacion geométrica de una forma que asemeje la superficie del geoide es un
elipsoide de referencia. Por acuerdo internacional [Blakely, 1996], la superficie
equipotencial de la tierra con densidad uniforme es representada por una superficie

esferoidal de la rotacion de la Tierra. Dado que el potencial gravitacional con el
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potencial rotacional (fuerza centrifuga) estan coligadas a la superficie equipotencial y a
la forma del geoide, la geometria del elipsoide es muy semejante a la forma de un

elipsoide de revolucion, denominando como el elipsoide de referencia [Blakely, 1996].

El elipsoide de referencia es la superficie equipotencial de una tierra uniforme, donde el
geoide es la actual superficie equipotencial de gravedad constante (Figura 6). Su forma
es descrita por dos parametros el radio ecuatorial “a” y el radio polar “c” y la relacion

entre las dos es expresada con el parametro de achatamiento f:

Donde f = 1/298.257. Cambios en la fuerza de gravedad sobre la tierra se debe tanto a
las variaciones de la masa de la tierra y a la fuerza centrifuga causada por la rotacion

de la tierra.

Figura 6. Aproximacion de la forma de la Tierra a un elipsoide de referencia. Donde a es el radio
ecuatorial, ¢ el radio polar, A la latitud, 6 la colatitud, w la velocidad angular de la Tierra, R el radio de la
circunferencia, r el radio en cualquier punto del elipsoide.

Por lo que el potencial total del elipsoide es la suma de su potencial gravitacional Ug y

su potencial rotacional Ur (fuerza centrifuga):

U=U,+U, 1
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U ==w?*r?cos’A

r
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Donde w es la velocidad angular y A es la latitud [Blakely, 1996]. Para el potencial

gravitacional Ug de una tierra homogénea y esférica esta dada por:

De donde M. es la masa total de la Tierra, r es la distancia radial a cualquier punto del
elipsoide y G la contante de la Gravitacion Universal. Para obtener el potencial

gravitacional en puntos en la superficie de la Tierra, se resuelve la ecuacion de Laplace

DZUg =0 en coordenadas esféricas. Ug en la superficie de la Tierra esta determinado

completamente por f, a, w y la masa total de la Tierra, el potencial gravitacional queda

como
- 1
Ug _Z(; I,.n+1 Sn (9’¢)
- G':/l e i(%)n Zn: (a';" cosmg+ 8" sirmqo) pr (6) 2
n=0 m=0

donde a es el radio ecuatorial, @ es la longitud y 8 la colatitud, sin embargo varios de
los términos en la expansion describen al potencial gravitacional en términos de una
serie infinita de masas idealizadas (monopolo, dipolo y de grados mas arriba),
centrados en el origen, los coeficientes a," B,™ describen la relativa importancia de
cada masa. La simetria del elipsoide simplifica esta ecuacion, ya que Ug no varia con la
longitud y por lo tanto no tiene dependencia sobre @, entonces todos los términos con
m#0, son cero , y los coeficientes se reducen a polinomios de Legendre y con ayuda de
tablas para los polinomios de Legendre [Blakely, 1996] el potencial gravitacional se
reduce a:
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GM a a)1
U,=—=|as+a’—cosf+aj| — | =(3cos@+ )+... 3
r r r) 4
El primer término monopolar, debe ser igual a GsM / r, donde o’ =1. El segundo
término dipolar debe ser cero porque el origen esta centrado en el centro de masa, aqui
a,° =0, entonces todos los coeficientes de grado impar deben ser cero por la misma
razon, consecuentemente el tercer término, es el término menor en la serie que
describe la salida del elipsoide de la esfera. El coeficiente a,° =0 es generalmente
expresado en término del “coeficiente de la elipticidad J,, donde a,? = -J,, su relacién

con el coeficiente de achatamiento f del elipsoide esta dado por la aproximacion:

2f -m
3

J, = = 1.082626 x 107

Donde m es la proporcion de la fuerza centrifuga y la fuerza de la gravedad en el

ecuador, dada por:

= 3.46775x10°3

Eliminando términos de la ecuacién 3, cambiando la colatitud por la latitud y

substituyendo Ug en la ecuacion 1, el potencial gravitacional total esta dado por:

2
U =GMe—GMea3 J, (BE‘sinz/]—])+1w2rzco§/1 4
r 2r 2

la gravedad total, normal al interior del elipsoide y dirigido hacia adentro, esta

aproximado por:

_GM, 3GM.a%, . .
g, == ===, (3csir? A~ )~ afr codA 5

donde g, es usado para denotar la gravedad total del elipsoide. La ecuacion 5, describe
la gravedad en cualquier punto fuera o sobre la superficie del elipsoide en un marco de

referencia que se mueve con el spin de la tierra. Si expresamos a r en esta ecuacion en
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términos de a y A, nosotros podemos obtener una ecuacion mas simplificada de como
la gravedad total varia sobre la superficie del elipsoide, el radio de un elipsoide esta

dado por la relacion aproximada:
r:a(l—fsinz)l) 6
como f es pequefia, se pude expandir 1/r* en una serie binomial:

1 1 .

—2:—2(1+ 2f S|r|2/1)

r< a
Sustituyendo en el primer termino de la ecuaciéon 5, los dos Ultimos términos de la
ecuacion 5 son muy pequefios en relacion con el primer término en la aproximacion

r=a, haciendo estas substituciones, la ecuacién queda:

GM.[(, . 3 9 .
% = K1+§J2—mj+(2f—§J2+szmz/l} 7

ecuacion 7 ajustada para el ecuador es:

9. = G'\fe(lJ’ng _mj
a a

Sustituyendo esta expresién en la ecuacion 7 y reorganizando términos, la ecuacion

que describe la atraccion gravitacional del elipsoide es
gozge(1+f'sin2/l) 8

La ecuacion 8, tiene la misma forma que la ecuacion 6, conocida como la ecuacion de
la elipse, aqui a primer orden, la gravedad total del elipsoide varia con la latitud como el

radio del elipsoide prolato, en el polo

g, =9 (1+ 1)
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donde

9, ~ 9

f ===
9
Y el pardmetro f' en la ecuacion 5 es la analogia gravitacional del parametro de
achatamiento. Los parametros ge, gp Y f, tienen valores de 9.780327 m/s?, 9.832186
m/s? y 0.00530. A través de las derivaciones previas de alto orden, la ecuacién 8 puede

ser escrita de manera mas exacta como

gO:ge(1+asin2/1+,Bsir? 2/1) 9

Donde ge es la atraccidén ecuatorial del elipsoide y a y b dependen sélo de GMe, f, y w,
la ecuacion 9 es una serie infinita truncada, porque los siguientes términos de alto
orden son depreciados por ser muy pequefios. La cantidad GM. es considerado un
parametro aqui, ya que porque el producto de GM, puede ser determinado de manera
mas precisa que si encontramos G y M. por separado. El radio ecuatorial a es
encontrado de arcos de triangulacion, la velocidad angular de la Tierra es determinado

de mediciones astronémicas. GM, y J, son encontrados de observaciones satelitales.

Asi como el conocimiento en los parametros ha mejorado en los ultimos afios, también
lo ha hecho el elipsoide de referencia. El primer elipsoide de referencia aceptado
internacionalmente fue establecido en 1930, y sus pardmetros estan dados en la
Formula de Gravedad Internacional de 1930:

go= 9.78049 ( 1+0.0052884 sen ? A — 0.0000059 sen 2 2\ ), donde A es la latitud.

Un Segundo elipsoide fue establecido en 1967, definido como el Sistema de
Referencia Geodésico de 1967 (GRS 67, por sus siglas en inglés), y dando la

siguiente Formula Internacional de la Gravedad:
Jo = 9.78031846 ( 1+0.0053024 sen 2 A — 0.0000058 sen ? 2A)

Mas recientemente, la Asociacién Internacional de Geodesia (IAG por sus siglas en

Inglés) adopto el Sistema de Referencia Geodésico 1980, el cual define el campo de
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referencia actual, como el Sistema Mundial Geodésico de 1984 (WGS 84, por sus siglas
en ingles), y su formula esta dada por

40 = 6.7803267714 L+0.00193185138639 sém
J1 - 0.00669437999013 sén

Donde g, es comunmente referido a la gravedad teorica en funcién de la latitud
[Blakely, 1996]. El elipsoide de referencia es la superficie equipotencial de una tierra
uniforme, donde el geoide es la actual superficie equipotencial definida al nivel medio
del mar. Las diferencias de altura entre estas dos superficies raramente exceden los

100m y generalmente caen debajo de los 50m [Blakely, 1996], (Figura 7).

h=H+N

superficie topografica (superficie de la Tierra)

Elipsoide

Geoide (NMM)

h= altura del elipsoide
H= altura ortométrica
N= altura del geoide

Figura 7. Se muestra que la altura (h) es la del elipsoide de referencia que se aproxima a la superficie de
la Tierra, la altura ortométrica (H), es la altura arriba del geoide, el cual es determinado por el campo de
gravedad de la tierra y es aproximado al nivel medio del mar (NMM); la diferencia entre las dos alturas,
entre el geoide y el elipsoide, es la altura del geoide (N), la figura arriba muestra la relacién entre los dos
modelos y explica las razones por la que las dos casi nunca coinciden espacialmente. Incluso el geoide
mas sofisticado matematicamente sélo puede aproximarse a la forma real de la tierra. [Modificado de
Magazine ArcUser, July-september, 2003].

21



2.5 El campo de Gravedad de la tierra

La fuerza ejercida sobre un elemento de masa en la superficie de la Tierra tiene dos
principales componentes. Una es debida a la atraccién gravitacional de la masa en la
Tierra y la otra es debida a la rotacion de la Tierra. La gravedad se refiere a la
combinacién de ambos efectos, gravitacion y rotacion. Si la Tierra fuera un cuerpo
simétrico esférico no rotacional, la aceleracion de la gravitacion sobre su superficie
podria ser constante. Sin embargo por la rotacion de la Tierra, la topografia y las
variaciones de densidad lateral en su interior, la aceleracion de la gravedad g varia con
su localizacion en la superficie. La aceleracion centrifuga debido a la rotacién de la
Tierra en funcion a la latitud afecta el registro de la aceleracion de la gravedad. Debido
a la rotacion de la Tierra, la superficie terrestre es distorsionada, resultando un
alargamiento en el ecuador y un achatamiento en los polos y por lo que la tierra toma la
forma de un esferoide. Entonces, la gravedad en el ecuador es 5 partes en 1000 menor
que la gravedad en los polos. El campo gravitacional de este esferoide es calculado en
funcion de la latitud para estimar el campo gravitacional de la Tierra. La gravedad varia
de 9.83 m/s? en las regiones polares a aproximadamente 9.78 m/s® en el ecuador. La
forma irregular de la topografia de la superficie terrestre y las inhomogeneidades en la
litologia de las capas superiores de la Tierra son las causas que derivan a las
variaciones locales en la gravedad superficial. Estas diferencias de valores en la
gravedad producto de las variaciones en la densidad de la Tierra son referidas como
anomalias de la gravedad [Turcotte, 1982].

2.6 Estudios de Gravedad Marina.

El campo de Gravedad marino

Las medidas de la aceleracion gravitacional de la Tierra g provee un importante medio
de estudio de las regiones marinas, porque estas reflejan los cambios en la distribucion
de masa bajo el piso oceénico, resultante de los procesos que forman y modifican las

litologias oceéanicas.

El valor de g en cualquier punto depende de la geometria y la densidad estructural,

latitud, elevacion y la topografia adyacente. Las variaciones del campo gravimeétrico
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debido a las variaciones de masa bajo el nivel del mar pueden ser aisladas y usarse
para encontrar la distribucion de la densidad en estas zonas. Como el campo residual
constituye so6lo una pequefia parte del término de la aceleracion total, g es

generalmente expresada en miligales: 1 mGal=10"°m/s? [Jones, 1999].
Gravimetro Marino

Hasta la primera parte del siglo XX, nuestro conocimiento sobre el campo de gravedad
en los océanos y en sus margenes venian de las observaciones realizadas con un
péndulo, construido por C. W. Siemens [1876]. Los gravimetros actuales miden la
diferencia en g entre cualquier punto del mar y una estacién base de puerto donde el
valor de la gravedad es conocido. El valor absoluto de la gravedad es referenciado al
elipsoide de referencia y toma el valor de referencia en el puerto respecto a los datos
que se registran en barco. La desviacién instrumental se encuentra a partir de
mediciones de base al principio y al final del registro. El vinculo puede hacerse
haciendo una pequefia correccion a los valores de gravedad del puerto por la atraccion
gravitacional del agua del mar a diferentes estados de las mareas. En gravimetros mas
modernos, las derivas ascienden a sélo unas décimas de mGal por semana y es
generalmente explicado por interpolacion lineal entre las escalas. Un namero adicional
de correcciones son entonces necesarias para reducir el registro de valores de
gravedad al elipsoide de referencia y calcular las perturbaciones o anomalias en el
campo de gravedad que surgen de las variaciones en la masa bajo la superficie del
suelo marino [Jones, 1999]. Los gravimetros marinos miden la fuerza que actia sobre
una masa de prueba que esta sujeta a un resorte. La fuerza es el producto de la masa
y la suma de las aceleraciones actuando sobre la masa. Los gravimetros son divididos

en tres grupos:

Gravimetros de resorte. Estos consisten en una viga u otra masa soportada por
resortes. En algunos sensores la masa en movimiento esta restringida a movimientos
en la direccion vertical y por lo tanto estan esencialmente libres de efectos de
acoplamiento cruzado entre las aceleraciones horizontales y verticales. Los gravimetros
de resortes son del tipo estatico (estables) o astatico (inestables). Los estables son

altamente sensibles a balances, y consisten en un resorte que llevan una masa la cual
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se desplaza desde su posicién de equilibrio cuando g cambia. La posicion de la masa,
gue es detectada por un transductor de desplazamiento capacitivo, se altera por el
cambio en la gravedad. Un circuito de realimentacién automética aplica voltaje de
corriente continua a las placas del condensador que producen una fuerza electrostéatica
sobre la masa que lo lleva de nuevo a una posicién nula. La tension de realimentacion,
gue es una medida para el valor relativo de la gravedad se convierte en una sefial
digital y luego se transmiten al sistema del instrumento de adquisicion de datos para su
procesamiento, visualizacién y almacenamiento. Los inestables se construyen de modo
un cambio en g produce un desplazamiento, fuerzas adicionales entran en juego para
aumentar el desplazamiento. Ejemplo de este tipo de gravimetros son: Graf-Askania
(Bodenseewerk KSS 30/31 (Figura 8) y GSS-2) La Coste-Romberg y scintrex CG-3
(Figura 9).

Figura 8. Simetria axial de un gravimetro Bodenseewerk KSS 30/31, el tubo que contiene el resorte
principal se ve limitado por los ligamentos para moverse verticalmente. Los desplazamientos se miden
por un transductor capacitivo en la parte superior y minimizado por un bucle de retroalimentacion que
consta de dos devanados de una bobina movil de un iman permanente fuerte en la parte inferior del tubo.
Modificado de Jones [1999].
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Figura 9. Diagrama de flujo de la sefial del Gravimetro Scintrex CG-3.Modificado de Manual Gravimetro
Scintrex CG-3.

Gravimetros de resorte vibrante. El elemento sensible es un resorte suspendido o
conjunto de fibras en una vibracién natural, la frecuencia de la cuales esté relacionada
con g. Cambios de gravedad se derivan de las variaciones en la frecuencia del resorte.
Los gravimetros de doble resorte vibrante funciona aplicando una tension en el resorte
vibrante en el campo de el del iman superior es incrementado por un aumento en la
fuerza dirigida hacia abajo sobre la masal, mientras la tension se disminuye en el
resorte vibrante en el campo del iman inferior debido a la fuerza que actia sobre la
masa 2. Los ligamentos evitan que las masas tengan un movimiento lateral, como se

muestra en la Figura 10.
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Figura 10. (a) Principio del gravimetro de resorte vibrante, (b) esquema del doble gravimetro vibrante.
Modificado de Jones [1999].

Forzado de retroalimentacién. Aceleraciones que provocan el desplazamiento de una
masa suspendida entre dos imanes permanentes son contrarrestadas por un sistema

de retroalimentacién que mantiene la masa en una posicién nula. La medicién de la
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gravedad resulta de las variaciones de corriente eléctrica en los circuitos de

retroalimentacién. Ejemplo, son el gravimetro BGM-3 (Figura 11).

Figura 11. (a) fuerza de balance en el Gravimetro BGM-3. La masa M se mueve entre dos imanes
permanentes. Los devanados de la bobina sobre M permiten el desplazamiento para ser medido por los
anillos del condensador. (b) un bucle de retroalimentacién mantiene a M en una posicion de equilibrio. (c)
diagrama de la sefial en el gravimetro. Tomado de Jones [1999].

Todos los gravimetros son colocados en una plataforma giro-estabilizada. Sin embargo
el sensor de gravimetro se desvia por lo que se le tiene que hacer la incorporaciéon de
los datos del gravimetro en sus puntos conocidos antes y después de la campafia, esto
permite cuantificar la desviacion durante el periodo de toma de datos y estimar el valor

absoluto de las medidas [Jones, 1999].

2.7 Anomalias gravimétricas en el Océano

Las anomalias marinas de gravedad son referenciadas a un elipsoide, que tedricamente
es una forma representativa de la tierra, por lo que se requiere que las mediciones
marinas hechas sobre la superficie del mar que es la superficie equipotencial del
geoide se corrijan a la superficie del elipsoide. Ademas estas mediciones gravimétricas
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registradas a bordo de buques oceanograficos son también corregidas por las
aceleraciones y cambios de inercia del buque durante la navegacion. Los valores
registrados de la gravedad sobre la superficie del mar son corregidos aplicado el
gradiente de Aire Libre (Free Air) para obtener su equivalente a la altura del elipsoide

de referencia.

Los valores de la anomalia gravimétrica marina en cada posicion georeferenciada son
calculados de la diferencia del valor teorico de la gravedad en referencia al elipsoide
WGS84 y del valor estimado por la distribuciéon de las masas (correccién de Bouguer
Simple) debajo de la superficie del mar. Tipicamente solo esta es la secuencia para
calcular los valores gravimétricos de la anomalia de Bouguer Simple en el mar, sin
embargo, estos valores de anomalias requieren ser compensados por el exceso de
masa en la capa de agua y por la deficiencia de masa en la capa que forma las rocas
del manto (que se considera en el gradiente de Bouguer), lo que corresponderia al
calculo de la anomalia de Manto-Bouguer. Mapas de estas anomalias gravimétricas son
utilizados para establecer la distribucion de las diferencias de densidades en la
estructura superior de la litosfera oceanica, que conforma la corteza oceanica y el

manto superior.

2.7.1 Correccion de Eo6tvos (E6tvos correction)

El efecto de Eo6tvos en las mediciones de gravedad en una plataforma en movimiento
toma en cuenta para ajustar sus lecturas debido a sus cambios de inercia durante la
navegacion de los barcos o aviones [Jones, 1999]. En el caso de un barco, el efecto de
EOtvos es el cambio en la fuerza gravitacional percibida causado por el cambio en la
aceleracion centrifuga resultante de la velocidad en direccion este u oeste del barco, es
decir, cuando el barco se mueve hacia el este, la velocidad angular del objeto se
incrementa (ademas de la rotacion de la Tierra), y por lo tanto la fuerza centrifuga
también aumenta, provocando una reduccion perceptible en la fuerza gravitacional, por
lo que las lecturas de la gravedad son mas bajos cuando el barco se mueve hacia el
este (Figura 12) y a la inversa cuando el barco se mueve hacia el oeste, los valores de

gravedad dan una mayor lectura (Figura 13).
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Figura 12. El efecto de E6tvOs para un objeto que se mueve hacia el este a lo largo de 60 grados de
latitud. El objeto tiende a moverse lejos del eje de la Tierra. Tomado de Persson [2005].
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Figura 13. El efecto de E6tvOs para un objeto que se mueve hacia el oeste a lo largo de 60 grados de
latitud. El objeto tiende a ser atraido hacia el eje de la Tierra. Tomado de Persson [2005].

La compensacion de este efecto por el movimiento del barco en las mediciones
gravimétricas es llamada la correccion de E6tvos. La correccion para velocidades del
barco < 15 nudos (1 knots=0.5m/s) es calculada aproximadamente con la siguiente

expresion dada en Jones [1999]:

Oec = 7.503 v cos A sin @ + 0.00416 v* [mGal]
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Donde v es la velocidad del buque en nudos (knots, millas nauticas por hora), ¢ es el
rumbo (heading) con respecto al norte verdadero, A es la latitud y gec es la correccién

de EO6tvos que estd en mGal [Jones, 1999].

2.7.2 Correccion de Aire Libre (free air)

Una pequeiia correccion es necesaria para reducir los valores de gravedad tomadas en
la superficie del mar al elipsoide de referencia. Los instrumentos que hacen las medidas
de gravedad en barcos (gravimetros marinos) usualmente se encuentran a pocos
metros sobre el nivel medio del mar y necesitan ser compensados por la diferencia de
los valores del campo de gravedad en referencia (go) (Figura 14). La diferencia de
valores por la elevacion h entre el elipsoide de referencia y el punto de medicién, se
conoce como correccién de Aire Libre (Figura 15), y es justo solo la elevacién de lo que
se requiere si no existen masas entre el punto de observacion y el nivel del mar
[Blakely, 1996].

Si tomamos a g (r) representa la atraccion de gravedad sobre el elipsoide de referencia,
el valor de la gravedad a una pequefia distancia h arriba del elipsoide esta dado por la

expansion en la serie de Taylor:
0
g(r+h)=g(r)+hag(r)+...

Los términos de alto orden son pequefios y se desprecian y reorganizando término la

expresion nos queda
0
g(r)=g(r+h)-h="g(r)

Si se asume que la Tierra es esférica y uniforme, entonces g (r) = -G Mc / 1%, la ecuacién

anterior queda de la siguiente manera:

29(r)

g(r)=g(r+h)- h
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La diferencia en la elevacion entre g(r) y g(r + h) es conocido como la correccion de aire
libre, sustituyendo valores para g y r se obtiene la siguiente formula:

= 0.3086 x10™ h

Donde h es la diferencia de altura en metros entre el punto de medicion y su
correspondiente en el elipsoide de referencia (datum). En el sistema internacional las
unidades son para g, m/s?, h en m; y para unidades cgs g en Gal, h en cm. El valor de
esta correccion es sumada a la lectura de gravedad observada si el aparato esta arriba
del datum o substraido si este esta por debajo del datum. La anomalia de Aire Libre,

Agra, esta dada por:
AGta = Qobs - Ota — Ot

Donde gops €S la gravedad observada; gi es la correccion de aire libre, g; es la

gravedad de referencia.

980,000 +

Gravedad observada

979,500 4

X107 mfsec® (mGal)

~ p =2970 kg/m3
979,000 -

p = 3070 kg/m 3

-60  -40  -20 0 20 40 60
Distancia [km]

Figura 14. Ejemplo de la seccién transversal de la corteza. Una masa rectangular y densidad 2970 kg/m3,

representa una variacion en la densidad, debido a la geologia de la corteza superior. La corteza tiene una
densidad de 2670 kg/m3 y para el manto de 3070 kg/m3. Modificado de Blakely [1996].
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Figura 15. Seccidn transversal de la corteza del ejemplo anterior, mostrando la correccion de aire libre.
Modificado de Blakely [1996].

2.7.3 Correccion de Bouguer (Simple Bouguer)

La correccién de Aire Libre y la gravedad tedrica ignoran la masa que puede existir
entre el nivel de observacion y el datum. La correccion de Bouguer cuenta para esta
masa adicional. La correccion de Bouguer Simple (Figura 16) es usualmente aplicada al
tomar una capa de una densidad promedio a las densidades de rocas que forman la

corteza continental (2670 kg m™®) y considerando una placa infinita con un espesor h

punto de observacion entre el nivel del mar y el datum. La

correccion de Bouguer Simple (gsp) €s calculada con la siguiente expresion:

Osb = 2MGph,
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donde p es la densidad en kg m™ de la capa de espesor h en metros y G la constante
de la gravitacion universal. Para el caso de una capa de densidad de corteza tipica de

2670 kg m™, la correccion de Bouguer simple es estimada con:
gsp = 0.1119 x 10°h

En el sistema internacional las unidades para gi, m/s®, h en m; y para unidades cgs gy,
en Gal, h en cm. Entonces, la anomalia de Bouguer simple (Agsp) esta dada por la
siguiente ecuacion:

AQsb = Jobs - Gfa - Isb — Jo

-50 —\\‘ ) » o

M \\‘

N
. _/'\‘/./
f Sosg §
-150 e

anomalia de Bouguer simple
(simple Bouguer anomaly)

Depth, km

-60 40 -20 0 20 40 60
Distancia [km]

Figura 16. Seccion transversal de la corteza del ejemplo de la Figura 14 que representa la anomalia de
Bouguer simple. Modificado de Blakely [1996].
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Si las mediciones de gravedad se llevaron a cabo en el océano, los valores de las
anomalias de Bouguer Simple estan sobre compensadas, porque se considero una
densidad mayor a la del agua que es de 1030 kg m™ (1.03 g cm™). En este caso los
valores de la anomalia de Bouguer se puede corregir, si la batimetria del relieve del
fondo marino es conocido en detalle con un calculo tridimensional [Blakely, 1996;
Jones, 1999].

2.7.4 Correccion de Manto-Bouguer (Mantle Bouguer)

Para investigar las variaciones de densidad en la corteza del subsuelo marino se
calculan las Anomalia de "Manto-Bouguer" (AMB)[Prince y Forsyth, 1988; Cormier et
al, 1995; Pariso et al., 1995; Rommevaux et al., 1994,1997] para remover el efecto de

gravedad asociada con la topografia del piso oceénico y del manto superior.

La Anomalia de Manto-Bouguer es calculada por sustraccion de los valores de
anomalia de aire libre la atraccion gravitacional de un modelo de referencia, tipicamente
este modelo de referencia consiste de tres capas: agua, corteza ocednica y manto
superior cada uno con densidad y espesor constantes [Cormier et al, 1995; Serrato et
al., 2004]. (Figura 17).

AMB = g fa~ gmodelo de referencia

Para calcular el modelo de referencia se tienen que considerar los siguientes
elementos: la estructura térmica tanto de la corteza y el manto superior se rigen
Gnicamente por las variaciones de temperatura y estas variaciones dependen
Unicamente de la edad de la litosfera [Cormier et al., 1995]. Esto implica que el efecto
de la conduccion de calor lateral es insignificante. Entonces la litosfera oceanica se
modela como un conjunto de tres capas [Bandy et al., 1999], y el modelo de referencia
es el resultado del efecto de gravedad entre las interfaces del agua/corteza y
corteza/manto, los valores de gravedad entre las interfaces son calculadas con el
método de Parker [1973].
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2.7.5 Calculo de Anomalias Gravimétricas en 3D

Las anomalias de gravedad marina, semejantes a montes marinos e intrusivos igneos,
carecen de una tendencia lineal, por lo que es méas apropiado considerar a estos
cuerpos en tres dimensiones. Parker [1972] dedujo el campo gravimétrico de cuerpos
en 3D, sumando las transformadas de Fourier en el incremento de potencias de la
superficie encerrada por la masa andémala. Mas comunmente, la estructura en tres
dimensiones es dividida dentro de pequefios bloques las cuales su atraccion es
calculada de manera separada. Una técnica descrita por Talwani y Ewing [1960], los
cuales involucran subdivisiones del cuerpo en series de placas horizontales cada una

con un ancho de 6z (Figura 17). Para un punto P(0,0,0) arriba de una placa:

z
(r2 + Z2)1/2

Ag =GpoA§do-¢ dé]
El cudl puede ser expresado en una forma de integracibn numérica. La integracion es
entonces extendida sobre todo el cuerpo. Un procedimiento computacional modificado y
desarrollado por Takin y Talwani [1966] toma la curvatura de la tierra en su calculo.
Este método emplea un desarrollo en series de Taylor para representar la transformada
de Fourier de la anomalia de la gravedad como una suma infinita de la transformada
discreta de Fourier de las potencias de la topografia. Este algoritmo calcula la atraccion
de una capa limitada por dos cuadriculas rectangulares en 2-D, la densidad del material
entre dos cuadriculas rectangulares esta especificada como una cuadricula rectangular
de valores de densidad, en donde la densidad puede variar horizontalmente pero no
verticalmente. Las dimensiones de todas las cuadriculas rectangulares utilizadas en el
algoritmo deben ser idénticas, y la atraccion gravitacional de la capa se obtiene para

cada nodo de la cuadricula rectangular [Prince y Forsyth, 1988].
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Figura 17. Placa poligonal ABCDEF, que describe la manera de dividir un cuerpo en placas horizontales
de ancho dx y calcular la atraccion de manera separada. (Copyright © 1970 John and Wiley & Sons Inc.).

2.8. Estructuras Tectodnicas
Propagadores (propagating rifts)

La direccion de propagacion de una dorsal de esparcimiento oceanico no siempre
permanece constante durante largos periodos de tiempo, y puede experimentar varios
cambios pequefios. Menard y Atwater [1968] hicieron la suposicion de que la
reorientacion de una dorsal de esparcimiento oceanico tendria lugar a suaves
rotaciones continuas de segmentos de dorsales individuales hasta que se convirtieran
ortogonales a la nueva direccion de esparcimiento oceanic (Figura 18a). La dorsal se
encuentra entonces en un angulo con el patron de anomalia magnética original. Las
porciones largas de dorsales oceanicas son afectados de esta manera y se crean
segmentos de dorsales de longitudes mas cortas, facilitando la rotacién de la dorsal y
la creacion de nuevas fallas de transformacion (Figura 18b). EI cambio en la direcciéon
de esparcimiento oceanico entonces se ha previsto como gradual, la rotacion continua y
produce un patron de abanico de anomalias magnéticas las cuales varian en funcion de

la posicion. Un modelo alternativo del cambio en la direccion de esparcimiento
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oceanico prevé la creacion de un nuevo centro de esparcimiento y su posterior
crecimiento a expensas de la dorsal vieja. Este mecanismo se ha denominado el
modelo de propagadores (propagating rift model) (Hey, 1977; Hey et al., 1980). Asi, la
vieja dorsal es progresivamente remplazada por el centro de esparcimiento oceanico
ortogonal con la nueva direccion de esparcimiento (Figura 19a). Las fronteras entre la
litosfera formadas por las viejas y nuevas dorsales se denominan pseudofallas. Las
pseudofallas definen una estructura en forma de V con la direccion del esparcimiento
oceanico (Figura 19a). Entre los propagadores y la falla del rift la litosfera oceanica es
transferida progresivamente de una placa a la otra, dando lugar a una zona de cizalla
con esta caracteristica distintiva. Por lo tanto, los cambios bruscos tanto en la
topografia y el magnetismo del fondo marino se producen en las pseudofallas y en la
falla del rift. En la Figura 19b se muestra una manera en el cual el modelo de

propagadores podria dar lugar a zonas de fractura eventualmente espaciadas.
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Figura 18. (a) Modelo de cambio de direccion en
un centro de esparcimiento oceénico.
(b) evolucién de la dorsal siguiendo la rotacion.
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3. DATOS Y METODOLOGIA

3.1. Datos Batimétricos de la Campafia FAMEX

El Barco Oceanografico de Investigacion Francés “N/O L’ Atalante” de la campafia
FAMEX, esta equipado con un ecosonda multihaz SIMRAD EM12-dual (frecuencia de
emision de 13 kHz) y con esta ecosonda se adquirieron los datos para la construccion
de la carta batimétrica del relieve del fondo oceanico [Michaud, 2002] (Figura 20). Mas
de 6000 millas nauticas de corredores de barridos batimétricos multihaz y a la vez con
perfiles de sismica multicanal de 6 canales fueron registrados a una velocidad
promedio de 10 nudos, cubriendo espacialmente desde la punta sureste de la
Peninsula de Baja California hasta el Norte de la peninsula del Vizcaino. La carta de
batimetria presentada en la Figura 21 muestra las principales estructuras que conforma
el relieve batimétrico de la placa oceanica y el relieve deformado tectébnicamente en el
margen continental de la Peninsula de Baja California [Michaud, 2002; Michaud et al,
2004, 2006]. La precision de la sonda multihaz SIMRAD EM12-dual es de 0.25 % el
valor de la columna de agua y una vez por dia una sonda de marca Sippican fue
bajada para medir velocidad acustica de la columna de agua hasta 2,000 metros de
profundidad con el objetivo de calibrar la sonda multihaz y obtener datos de mayor
precision. Este sistema de ecosondeo dual multihaz esta compuesto de dos ecosondas
individuales EM12, cada una con 81 haces, sus transductores estan colocados en la
quilla, uno a babor y el otro a estribor. La abertura maxima del barrido de la sonda es de
150°y su ancho maximo fue igual a 7 veces el valo r de la profundidad [Michaud, 2002].
La profundidad es calculada utilizando la fase y la energia de la sefial de retorno,
permitiendo obtener una gran precision. Para una profundidad promedio de 2000 m el
ancho del barrido batimétrico es entre 14 a 15 km, aproximadamente tenian un alcance
de 7 km por cada lado del transecto del barco. En otras regiones donde se llego a
profundidades mayores de 4000m, el ancho del barrido resulto ser de casi 11 km para
cada lado del transecto [Michaud, 2002].
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Figura 20. Mapa que muestra los perfiles batimétricos y gravimétricos al oeste de la Peninsula de Baja
California tomados durante la Campafia FAMEX en abril del 2002. [Michaud, 2002]. Océano
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Figura 21. Carta batimétrica del area de estudio al oeste de la Peninsula de Baja California,
coordenadas en latitud Norte y Longitud Oeste.

3.2. Datos Gravimétricos de la Campafia FAMEX

Los datos de gravedad de la Campafia FAMEX que se usaron en este estudio se
registraron con tres gravimetros; dos gravimetros marinos a bordo del N/O L’Atalnate:
el BGM-5 (Figura 22) y Bodenseewerk KSS3-30 (Figura 23). Los valores registrados en

ambos gravimetros son referenciados al valor absoluto de gravedad de Ila base
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gravimétrica que se ubica en el Instituto Oceanografico de Manzanillo, con un
gravimetro terrestre Scintrex CG-3 (Figura 24). Esto permitié calcular la desviacion de

cada uno de los gravimetros. El gradiente de la desviacion observada es interpolada

linealmente con el tiempo en los datos registrados por ambos gravimetros marinos
[Michaud, 2002].

Figura 23. Gravimetro Bodenseewerk KSS3 30, Barco Oceanografico N/O L’'Atalante [Michaud, 2002].

Figura 24. Gravimetro Scintrex CG-3, Instituto Oceanografico de Manzanillo [Michaud, 2002].
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La estacion base de gravedad absoluta (valor teérico de la gravedad), localizada en el
Instituto Oceanografico de Manzanillo, Colima, México, esta posicionada en 19° 03’
45.545”"N y 104°18’ 08.800” W [Serrato et al, 20 01; Michaud, 2002]. La elevacion con
respecto al elipsoide WGS-77 es de -11.15 metros, aproximadamente 2.5 m por encima
del nivel medio del mar [Serrato et al, 2001]. El valor de la gravedad en la estacion
base de Manzanillo es de 978581.46 + 0.07 mGal, [Ness, 1984; Bandy et al. 1999;
Michaud, 2002]. La base de Manzanillo (Figura 23) esta ligado a la estacion de
gravedad LAGSN77 en Puerto Vallarta #9712-62 [Ness, 1984; Bandy et al. 1999;
Michaud, 2002].

Las medidas del campo total de la gravedad fueron obtenidas a un intervalo de
muestreo de 10s para el KSS30 y de 1s para el BGM5, por lo que se generan
constantes de correccién para cada gravimetro y que son aplicadas en las mediciones
del valor observado [Michaud, 2002], la siguiente ecuacion ayudo a calcular las

correcciones para los dos gravimetros:
Gobs = (Gmedia - GreIP ) * Kcorr + GabsP - Gdérive

De donde Gops €s la gravedad de observacion, G es el valor medio de las medidas

media

en bruto relativas en un minuto, G, es el valor medido por el gravimetro incorporado
del puerto, G, - es la medida absoluta a la incorporacion del gravimetro de Referencia

en puerto, G es la deriva del gravimetro entre el dia de la medida y el dia de la

dérive
incorporacion (interpolacién lineal entre los dos datos de incorporacion) y las constantes
de correccién para los gravimetros KSS30 es Kcor = 0.9946 y para él, BGM5 Koy = 1

(Figura 25) [Michaud, 2002].

Incorporando los datos con las respectivas correcciones se mapea la carta gravimétrica

al Oeste de la Peninsula de Baja California (Figura 26).

43



o0 1040 110 120 130 140 150 160 170

10 T e ———
] / i
g |rﬂ'| | _/'f L
3 _- I.'I 'l.. [ — ____/ __
= II Il e .__’/'
1 / W I
] { welocidad en nudos i
E iy — — ___."ll | L
0 - ST L
270 o -
225 _,____./'_"-_ T T TR
180 .-"'.I 3
135 3
20 y -
45 3 ,f -
0 S E
45 4 Fumb -
Ty I N I | E
30 H A L
1 . 1 1 17 —
o —’/\\/’ et e T e [ ~ E—
1 — -
IT— _ ATy l_.-”'F L
—30 ] I| ! |
i \ r.-f HSS30 (faa dt=65 =) i
i I'. /_/ KSS30 (raw) [moal] L
0] v | y
30 H
D -
10 _- | / BGMS (faa di=304 5 =) B
] | = BIGMS (faa dt=280 0s) I
i \ ..-'/_--Jl BGMS (raw) [moal] i
1
-60 '|U,.' L
o0 100 110 120 130 140 150 160 170

Tiempo [minutos]

Figura 25. Estas graficas muestran los cambios de lugar y rumbo con respecto al tiempo de los
gravimetros KSS30 y BGMS5; las medidas en bruto (raw), los valores son compensados alrededor de 1’
para el KSS30 y de 5’ para el BGM5. Este plazo (dt) es tomado en cuenta para calcular la correccion de
E6tvos y la anomalia de aire libre (faa). Para el BGM5, un lapso de 280s parece que mejora la correccion
de los cambios de rumbo y de lugar. Modificado de Michaud [2002].

44



2l

mGal

26—

29—

24—

Oceano Pacifico

| | |
-116 -115 -114 113

Figura 26. Descripcion del mapa de los valores gravimétricos registrados en FAMEX sin correcciones,
cuadricula de 1km x 1km.
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3.3. Metodologia

3.3.1. Célculo de las anomalias gravimétricas en e | Océano
Calculo de la anomalia de Aire Libre (free air anom  aly)

Para construir el mapa de anomalias de Manto-Bouguer del area de estudio
necesitamos el mapa de anomalia de Aire Libre, el cual se construyo utilizando los
datos gravimétricos obtenidos durante el crucero de FAMEX, los valores de la
correccion de EO6tvos, de latitud y un campo de gravedad tedrica se sustrajeron de la
gravedad observada para determinar los valores de las anomalias de aire libre
observado. El elipsoide de referencia utilizado para calcular los valores de la gravedad
tedrica esta en base al Sistema Geodésico de Referencia de 1980 (GRS 80, por sus
siglas en inglés) [Michaud, 2002]; el cual esta basado en la formula el IGRF de 1967,
pero las diferencias entre las férmulas antiguas y nuevas es relativamente pequefio
[Prince y Forsyth, 1984].

Michaud [2002] calcula las correcciones de de EO6tvds, Bouguer y Aire Libre con las
siguientes ecuaciones de gravedad tedrica de acuerdo a los datos obtenidos durante la
campaia FAMEX.

Campo tedrico con correccidn de latitud (utilizando el GRS 80)

2 2
Oiat = 978032.7 (1 + 0.0053024 sin (lat) - 0.0000058 sin (2 lat))

De donde lat = latitud del punto de medicion.

Correccion de EO6tvos (componente vertical de la aceleracion centripeta ligado al

desplazamiento del barco):

2
E =7.5074 v sin (cap) cos (lat) + 0.00416 v

Donde cap = profundidad y v = velocidad en nudos en un determinado minuto.

Anomalia de aire libre

Ofa = Gobs - Jiat + E
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3.3.2. Calculo del modelo de referenciay la anomal ia de Manto-Bouguer

El modelo de referencia se genera en base a la geologia del area de estudio en donde
hay estructuras correspondientes a subduccion fosil en el margen continental de la
peninsula y a varios segmentos de una dorsal extinta del limite divergente entre la
Farallon y Pacifico. Es de suponerse que la estructura térmica tanto de la corteza y el
manto superior en esta zona se rigen Unicamente por las variaciones de temperatura
debido a la edad de la litosfera [Cormier et al., 1995]. Esto implica que el efecto de la
conduccién de calor lateral es insignificante en el area de estudio, en el cual hay pocos
efectos térmicos significativos a comparacion de los efectos causados por una dorsal
activa [Cormier et al., 1995]. Por lo que el modelo de la litosfera oceanica de la placa
Pacifico al oeste de la Peninsula de Baja California es compuesto de tres capas agua,
corteza y manto superior [Bandy et al., 1999]. EIl resultado del efecto de gravedad
entre las interfaces del agua/corteza y corteza/manto son calculadas con el método de
Parker [1973]. Donde éste algoritmo calcula la atraccion de una capa limitada por dos
cuadriculas rectangulares en 2-D. La densidad del material entre dos cuadriculas
rectangulares estd4 especificada como una cuadricula rectangular de valores de
densidad, en donde la densidad puede variar horizontalmente pero no verticalmente.
Las dimensiones de todas las cuadriculas rectangulares utilizadas en el algoritmo
deben ser idénticas, y la atraccion gravitacional de la capa se obtiene para cada nodo
de la cuadricula rectangular [Prince y Forsyth, 1988]; y asumiendo que la densidad del

agua, la corteza y el manto se conservan constantes [Wang y Cochran, 1993].

Para utilizar el programa de Parker [1973] en este estudio, las posiciones geograficas
de los datos tanto gravimétricos como batimétricos son transformados a coordenadas
UTM, vy como el area de estudio comprende las regiones UTM 11 y 12, las
coordenadas de la zona 12 se extendieron a la zona 11 para que todas las posiciones

se encontraran en la misma region.

Dada la irregularidad del levantamiento en la zona de estudio, se considero que era
mas oOptimo dividir la zona en tres regiones y que estas subregiones incluyeran solo

areas con datos. De esta manera se disminuyen los efectos de errores y de
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interpolacion (Figura 27). Las matrices de valores son localizadas en una cuadricula

rectangular de 1 km x 1 km para cada subregion.
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Figura 27. Mapa de datos batimétricos al occidente de la peninsula de Baja California. Dado la geometria
del levantamiento de los datos en el area de estudio, esta se divide en tres regiones, tomando las
regiones donde hay una mayor cantidad de datos de las estructuras principales para un mejor analisis y
evitar efectos de interpolacion.
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Figura 28. Mapa de batimetria de la zona 1. Cuadricula de 1km x 1km. Coordenadas UTM de 560 a 750
km de longitud y de 2930 a 3050 km en latitud, con un area aproximada de 22,800 km?
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Figura 29. Mapa de batimetria de la zona 2. Coordenadas UTM de 625 a 900 km de longitud y de 2700 a

2930 km en latitud, con un area aproximada de 63,250 km?.
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Figura 30. Mapa de batimetria de la zona 3. Coordenadas UTM de 725 a 900 km de longitud y de 2585 a

2700 km en latitud, con un area aproximada de 20,125 km?.

Las densidades del agua, corteza y manto estan en unidades de g/cm?, y el ancho de
la corteza y manto estan en kildbmetros. La cuadricula rectangular correspondiente al
piso oceanico es construida a partir de los datos batimétricos y se presentan en una
cuadricula de 1 km x 1 km. La edad en que la dorsal deja de estar activa y cesa la
subduccion en esta region es asumida que ocurre a los 12 Ma [Michaud, 2002; Michaud
et al 2004, 2006], por lo que el espesor de la litosfera oceanica es de aproximadamente
de 35 km hacia la parte occidental de la Peninsula de Baja California, utilizando la
formula Sandwell [2001].

z(km) 010,/edad (Ma)
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El modelo de referencia utilizado para la region al occidente de la Peninsula de Baja

California, tiene los siguientes parametros:

Parametros del modelo de referencia

Densidad g/cm®a 0C Ancho
[Cormier et al., 1995] km
Agua 1.03
Corteza 2.92 6
Manto superior 3.33 35

Una vez obtenidas las cuadriculas rectangulares entre las interfaces y el mapa de la
anomalia de Aire Libre, la Anomalia de Manto-Bouguer es calculada por sustraccion de
los valores de anomalia de aire libre del modelo de referencia con la siguiente

expresion de Cormier et al. [1995]:

AMB = g ta - Omodelo de referencia
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4. RESULTADOS

4.1. Mapa de las Anomalias de Manto-Bouguer

Los resultados del computo de los datos gravimétricos en la litosfera oceanica superior
frente a la Peninsula de Baja California de la campafia FAMEX muestran anomalias
Manto-Bouguer de gravedad asociadas a las variaciones de densidad lateral en la parte
inferior de la corteza oceanica y del manto superior como producto del enfriamiento y

adelgazamiento de la litosfera durante el proceso de esparcimiento oceanico.

Estos resultados del calculo de las anomalias de Manto-Bouguer son integrados
graficamente en un mapa regional (Figura 31) que es separado en tres regiones: region
norte, central y sur (Figuras 32 a 34 ) para su descripcion y discusion. Las variaciones
en las anomalias de Manto-Bouguer exhibidas en estas figuras muestran que el
espesor de la corteza no es uniforme. La configuracion de estas anomalias tiene mucha
semejanza a la geometria de las principales estructuras asociadas al esparcimiento
oceanico que impero en esta region. Valores altos de las anomalias ocurren en donde
hay varios segmentos de las dorsales extintas, mientras que lineamientos de valores
bajos de las anomalias coinciden con el lineamiento de la trinchera abandonada. La
geometria de las estructuras asociadas a las zonas de fractura también coincide con las

discontinuidades de los lineamientos de las anomalias computadas.
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Figura 31. Mapa de la anomalia de Manto-Bouguer de toda el area de estudio, coordenadas en UTM [km]
de las zonas 11y 12, y las regiones en las que se divido la misma (cuadros en rojo).
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Region norte

El mapa de la zona norte esta en coordenadas UTM de la zona 11 y 12 se encuentra
longitudinalmente de 560 a 750 y latitudinalmente de 2930 a 3050, con un area
aproximada de 22,800 km? (Figura 32). En esta zona, el mapa evidencia tres
localidades de valores altos en la anomalia Manto-Bouguer y una de valor bajo. De
norte a sur, las localidades de valores altos (hasta 4 mGal) estan centradas en las
coordenadas UTM 630 y 3020 con una direccion N15°E, la segunda esta centrada en
las coordenadas UTM 675 y 2975 con una direccion S85E, la tercera esta centrada
en las coordenadas UTM 690 y 2970 con una direccion N85W. La localidad de valor
bajo (hasta de -10 mGal) se centran en las coordenadas UTM 635 y 3045 con una
orientacion principal a S40E. Este ultimo valor coincide con la cuenca que se forma
entre la zona de fractura de Shirley y la zona de subduccidén abandonada en el margen

occidental de la peninsula de Baja California.
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Figura 32. Mapa de la anomalia de Manto-Bouguer de la regién norte, coordenadas en UTM [km] de las

zonas 11y 12.

Region central

La zona central comprende entre las coordenadas UTM de la zona 12, longitudinales
de 625 a 900 y latitudinales de 2700 a 2930, cubriendo un area aproximada de 63,250
km? (Figura 33). Dentro de esta zona, el célculo de las anomalias Manto-Bouguer
muestra que hay evidentemente cinco localidades de altos valores. Desde el norte
hacia el sur, la primera localidad se centra en las coordenadas UTM 720 y 2900 con un
méximo de 12 mGal y con una orientacion hacia N45€ ; la segunda localidad esta
centrada en las coordenadas UTM 745 y 2825 con un valor maximo hasta 5 mGal y
teniendo una orientacion N10E; la tercera localidad esta centrada en las coordenadas
UTM 770 y 2810, con un maximo no mayor a los 4 mGal y con una tendencia hacia
N30E; la cuarta localidad esta centrada en las co ordenadas UTM 790y 2760, con un

méximo no mayor a los 1 mGal y con una tendencia hacia N15€; la quinta localidad
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esta centrada en las coordenadas UTM 815y 2760, con un maximo no mayor a los 2
mGal y con una tendencia hacia N20E. Esta zona tam bién muestra que hay una
localidad de anomalias Manto-Bouguer negativa, con un valor bajo de -10 mGal; esta
localidad se centra en las coordenadas UTM 815y 2790 y con tendencia hacia N45E;
Esta localidad de anomalia negativa coincide con la cuenca que conforma la trinchera
de la zona de subduccion extinta y una zona de deformacion entre las placas. Mientras
gue las localidades de anomalias con valores altos coinciden con los altos topogréaficos

del relieve del piso oceanico que fueron formados por las dorsales oceénicas extintas.
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Figura 33. Mapa de la anomalia de Manto-Bouguer de la region central en coordenadas UTM [km] de
las zona 12.

Regidn sur
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La zona sur comprende entre las coordenadas UTM de las zonas 12, entre las
longitudes 725 y 900 y para las latitudes entre 2585 y 2700, abarcando un éarea
aproximada de 20,125 km? (Figura 34). Dentro de esta zona se ubican cuatro
localidades de altos valores en la anomalia de manto-Bouguer. De norte a sur y de
oeste a este, la primera localidad se centra en las coordenadas UTM 805 y 2685 con un
maximo de 2 mGal y con una tendencia N10W; la segu nda localidad esta centrada en
las coordenadas UTM 825 y 2675 con un maximo de 3 mGal y una tendencia hacia el
N15€E; la tercera localidad esta centrada en las co ordenadas UTM 890 y 2670 con un
maximo de 2 mGal y con una tendencia hacia el N; la cuarta localidad esta centrada en
las coordenadas UTM 880 y 2595 con un valor maximo de 12 mGal y con una
tendencia N. Ademas en esta zona se muestran principalmente dos localidades con
valores bajos en las anomalias de manto-Bouguer. De oeste a este la primera localidad
esta centrada en las coordenadas UTM 780 y 2640 con un valor de -12 mGal y con una
tendencia de N, la segunda localidad se centra en coordenadas UTM 825 y 2640 con
un valor de -10 mGal con una tendencia de N. Estas localidades coinciden con los
escarpes profundos de las zonas transformantes y de las discontinuidades de los
segmentos de la dorsal extinta del Pacifico-Farallon, mientras que los valores altos
coinciden con los centros de esparcimiento oceanico extinto. Excepto que el maximo
valor de la anomalia ubicado en las coordenadas UTM 880 y 2595 ocurre donde un
alto topografico de un monte submarino tiene presencia. Contrariamente a esto
concordancia de anomalia positiva y el edificio de un monte submarino, la anomalia
negativa a lo largo de la coordenada UTM 2600 difiere marcadamente de los

lineamentos de estructuras existentes que exhibe el piso oceanico en esta region.
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Figura 34. Mapa de la anomalia de Manto-Bouguer de la region sur coordenadas UTM [km] de la

zona 12.
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5. DISCUSION

Las presentaciones graficas en 2D (Figura 35) y 3D (Figuras 36 a 38) del relieve
batimétrico del piso oceanico al oeste de la Peninsula de Baja California y su asociada
anomalia gravimétrica de Manto-Bouguer proporcion6 en manera detallada las
caracteristicas estructurales de la parte superior de la litosfera oceanica y que esta
constituida de varias zonas de fallas transcurrentes extintas, asi como varios
propagadores y segmentos de dorsales de esparcimiento oceanicos abandonados y

entrampados en la corteza ocednica.

5.1. Estructuras tecténicas en el piso oceanico al oeste de la peninsula de Baja
California.

El mapeo extensivo del piso oceanico al oeste de la Peninsula de Baja California del
proyecto FAMEX aporta un reconocimiento mas preciso en la configuracion geométrica
de las estructuras tecténicas que formaron los limites de placas de esta region durante
su Ultima etapa de reorganizacion del sistema de esparcimiento oceanico y fallas

transcurrentes entre las placas de Pacifico, Norte América, Guadalupe y Magdalena.

Los resultado digitales del relieve batimétrico en asociacion con el calculo de las
anomalias de Manto-Bouguer en el margen de la placa del Pacifico muestran que la
parte superior de la litosfera oceanica estad originada por varios pulsos tectonicos
durante el cese de la subduccion a lo largo de la Peninsula de Baja California (Figura
35). Los resultados muestran que el proceso de esparcimiento oceanico al aproximarse
a la zona de subduccion es reorganizado en varias etapas, al ocurrir cambios en el

modo de esparcimiento oceanico.

Estos cambios son registrados en el patron estructural del piso oceanico al mostrar
varios segmentos de las fallas transformantes estar flexionadas y segmentadas en
pequefos transectos. Las estructuras de los centros de esparcimiento extintos de la
dorsal Pacifico-Farallén-Guadalupe-Magdalena estan conectados de forma discontinua
por trazas de fallas transcurrentes cuya orientacion se convierte progresivamente de

diagonal a paralelo al margen de Baja California. El patron del esparcimiento oceanico
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en el relieve batimétrico es formado por propagadores que rotan debido por el
acomodamiento de nueva corteza creada entre corteza mas antigua. Estas zonas de
acomodamiento incrementa el espesor de la litosfera. Después estos propagadores
cesan al decrecer la taza de esparcimiento oceanico y dan cabida a la formacion de
edificios volcanicos alargados de segmentos de dorsales oceanica con anomalias
positivas de Manto-Bouguer. Estas anomalias gravimétricas positivas se interpretan
debido al material magmatico enfriado debajo de la dorsal, procedente del manto
superior y entrampado dentro de la litosfera superior. El calculo de las anomalias de
Manto-Bouguer muestra lineamientos de bajos valores que se correlaciona con las
cuencas de las que fueron fallas transcurrentes y la paleo-trinchera. Estos bajos en las
anomalias a lo largo de las zonas de fallas transcurrentes indican que hay cambios en
los espesores de la litosfera y/o también heterogeneidades en la composicion

petrologica a consecuencia del fracturamiento de la parte superior de la litosfera.

Los resultados del célculo de la anomalia de Manto-Bouguer en correlacion con el
patrébn de estructuras tecténicas y el esparcimiento oceanico completa la
documentacion inicial de Michaud et al. [2006] en la evolucidn tectdnica que tiene este
sector oceénico del Pacifico, al occidente de la Peninsula de Baja California. La

secuencia de reorganizacion es la siguiente:
a) La dorsal de esparcimiento oceanico Pacifico-Farallon se rompe en varios
segmentos.
b) La placa Farallén se rompe en dos placas: Magdalena y Guadalupe

c) En secuencia, el esparcimiento oceanico y fallas transformantes son rotadas por

dos o tres pulsos de propagadores de esparcimiento oceanico.
d) Cesan el esparcimiento de los propagadores

e) En el ultimo pulso, se forman los edificios volcanicos alargados en los segmentos

de las dorsales y

f) Ocurre el cese repentino de la actividad magmaética en las dorsales en donde se

evidencia las anomalias asociadas correspondientes a las camaras magmaticas.
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g) Finalmente cesa completamente el esparcimiento oceanico en este sector del
Océano Pacifico, al producirse una “ventana astenosférica” en la placa de la

litosfera subducida. [Bourgois y Michaud, 2002].
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Figura 35. Vista en 2D del piso oceanico al oeste de la Peninsula de Baja California, el mapa se
encuentra en coordenadas UTM [Km] zona 11 y 12, se muestran las diferentes caracteristicas tectonicas
del relieve como cuencas profundas (en rosa), textura ocednica de esparcimiento extinto (lineas rojas
punteadas), segmentos de dorsales oceanicas extintas marcadas de la A-F (lineas gruesas blancas
punteadas), propagadores (lineas delgadas blancas punteadas), fallas transformantes (lineas negras) y
zonas transcurrentes (lineas negras punteadas).
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5.2. Relacion del relieve batimétrico con las anoma  lias de Manto-Bouguer
Region Norte

Las Figuras 36 y 38 de los datos compuestos del relieve batimétrico y anomalias de
Manto-Bouguer en la regidén norte muestran la correlacion de los valores altos y bajos
de las anomalias de Manto-Bouguer con las estructuras tectdnicas cercanas a la

peninsula.

De norte a sur se encuentran dos altos topograficos que estan asociados a los
segmentos de dorsal extinto A y B (Figura 35) y que se correlacionan con valores altos
en la anomalia de Manto-Bouguer, pero en el caso del valor alto de la anomalia de
Manto-Bouguer del segmento B, éste se ensancha hacia el sureste (Figura 36),
coincidiendo en el relieve batimétrico a una zona de esparcimiento oceanico del mismo
segmento de dorsal extinto B. Estos valores altos indican que no sélo quedo material
magmatico atrapado en los segmentos de dorsal extinto A y B (Figura 35) sino que
durante el emplazamiento del material magmatico para producir el esparcimiento
oceanico, éste fue relativamente rapido para que se quedara material del manto
entrampado en esta regién, y dejando material de alta densidad en la corteza y manto
superior. En el cuadrante norte de esta region, el relieve batimétrico muestra dos
cuencas profundas: la primera se correlacionan con la zona de fractura de Shirley,
extendiéndose hasta la cuenca de la paleo-trinchera; mientras que la segunda cuenca
tiene una orientacion N45W con respecto al segment o de dorsal extinto A (Figura 35),
esta cuenca se formo de los esfuerzos de cizalla del movimiento transcurrente entre
placas generando un hundimiento del piso oceanico. Ambas cuencas coinciden con los
valores bajos de la anomalia de Manto-Bouguer, que se interpreta como el resultado de
densidades menores en la corteza y manto superior o por adelgazamiento de la

litosfera en estas zonas de fracturas.
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Figura 36. Vista en perspectiva para la correlacion en 3D de las estructuras tectonicas en el piso oceanico

con la geometria de las anomalias Manto-Bouguer en la region norte. El relieve del piso oceanico (malla
gris) y la anomalia de Manto-Bouguer (malla en colores) ambos mapas se encuentran en coordenadas
UTM [Km] zona 11y 12.

Region central

Las imagenes compuestas del relieve batimétrico y de anomalias de Manto-Bouguer
en 3D (Figura 37) muestran que el relieve batimétrico presenta tres segmentos de
dorsal extinta (sefialados C, D y E en Figura 35). Estas tres dorsales tienen valores
altos en las anomalias de Manto-Bouguer. La anomalia de Manto-Bouguer del
segmento C es la mas alta de las tres, infiriendo que esta dorsal continuaba activa
después de que rotara el segmento de la dorsal Pacifico-Guadalupe, al observar que el
patrén de esparcimiento es simétrico y paralelo al edificio volcanico (Figura 37). El area

de esta anomalia es mas extensa que de las otras dos, aludiendo que un gran volumen
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de material magmatico es emplazado en la parte superior de la litosfera oceénica
(Figura 37).

La anomalia de Manto-Bouguer del segmento de dorsal extinto D se concentra en dos
zonas. La primera coincide con el segmento de una dorsal extinta y la segunda parte
con el patron de un propagador. Esto indica que en ambas zonas simultdneamente
habia emplazamiento de material magméatico para continuar con el esparcimiento
oceanico tanto en el propagador como en la dorsal. En la Figura 37, la anomalia de
Manto-Bouguer asociado al segmento E también se concentra en dos zonas; una
coincide con un segmento de dorsal extinto y la otra con el propagador Norte propuesto
por Bourgois et al. [2002]. Las anomalia de Manto-Bouguer de estas zonas tienen
significativos valores altos que posiblemente indican que la litosfera localmente tiene
una mayor densidad producto de la actividad magmatica asociada a la creacion de
corteza oceanica. Contrario a estas correlaciones de anomalia positivas y relieves
batimétrico alto, el relieve topografico de esta region presenta varias cuencas
asociadas a las fallas transcurrentes entre centros de esparcimientos oceanico. Sin
embargo, solo un valor en la anomalia Manto-Bouguer es negativa (en direccion Este)

y se localiza entre los segmentos de dorsal Dy E.
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Figura 37. Correlacién en 3D de las estructuras tectonicas en el piso oceanico con la geometria de las
anomalias Manto-Bouguer en la regién sur. El relieve del piso oceénico (malla gris) y la anomalia de
Manto-Bouguer (malla en colores) ambos mapas se encuentran en coordenadas UTM [Km] zona 12.

Regién Sur

El relieve batimétrico de la Regién sur mostrado en la Figura 38 presenta dos altos
topograficos en el lado hacia la trinchera; uno coincide con el segmento de la dorsal F y
el otro es un pequefio volcan submarino extinto (Figura 35). Estas dos estructuras
tienen valores altos en su anomalia de Manto-Bouguer (Figuras 38). La anomalia
correspondiente al segmento de la dorsal F es relativamente pequefia a las otras
anomalias positivas en las regiones Norte y Central, indicando que hubo muy poco

emplazamiento de material del manto superior en la Ultima etapa de su actividad para
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formar una cédmara magmatica en la parte superior de la litosfera oceanica.
Contrariamente, en el caso del volcan extinto en la esquina inferior derecha (Figuras
38), su asociada anomalia es significativamente alta y concentrada solo dentro de la
zona que abarca esta monte submarino, indicando que su proceso magmatico solo
estuvo asociado a su edificio volcanico y probablemente no a un proceso de
esparcimiento oceanico. Contrariamente a lo observado en los anteriores pérrafos, el
gran espesor de sedimentos del abanico de Magdalena cubre el relieve del patrén de
esparcimiento oceanico, ocultando la naturaleza de la formaciéon de litosfera oceanica
adyacente. También esta gran acumulacion de sedimentos limita el entender el origen
de este volcan y su relacién temporal durante la formacién del relieve batimétrico por la
dorsal Pacifico-Magdalena. Si hubiera una deflexion en la litosfera rodeando la base
del volcan uno podria inferir que el volcan se formo después de la formacion de nueva
corteza oceanica. Pero la carencia de anomalias bajas alrededor del volcan (Figura 38)
indican que muy posiblemente el volcan se formo casi simultdneamente al relieve
topografico que lo rodea. En medio de esta region, el relieve batimétrico y su asociada
anomalia Manto-Bouguer de valores negativos estan colocados en dos cuencas. Hacia
el occidente, la cuenca esta posicionada en una zona en el que esparcimiento fue
transversal a la dorsal que hubo entre las placas del Pacifico y Magdalena, anterior a su
rotacion. En la segunda cuenca, coincide con la depresion formada por una falla
transcurrente, y separada por un relieve alto que muestra un mayor grado de
deformacion. Para esta region, los valores de la anomalia de Manto-Bouguer no
muestran zonas de mayor densidad en la formacion de camaras magmaticas asociadas

a los altos topogréficos.
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Figura 38. Vista en perspectiva para la correlacién en 3D de las estructuras tectdnicas en el piso oceanico
con la geometria de las anomalias Manto-Bouguer en la region sur. El relieve del piso oceanico (malla

gris) y la anomalia de Manto-Bouguer (malla en colores) ambos mapas se encuentran en coordenadas
UTM [Km] zona 12.
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6. CONCLUSIONES

Los resultados de esta tesis completa el estudio de las estructuras tecténicas que se
derivaron de la reorganizacion de los limites de las placas oceanicas al occidente de la
fosa de subduccion de la Peninsula de Baja California. Los valores de gravedad
registrados durante la campafia FAMEX realizada por el N/O L’ Atalante en 2002 son
reducidos a las anomalias gravimétricas de Manto-Bouguer para analizar la distribuciéon
geomeétrica de las heterogeneidades en la parte superior de la litdsfera oceanica y de
sus centros de esparcimiento (dorsales oceénicas). El algoritmo de Parker [1973], es
utilizado para obtener un modelo 3D de las zonas andmalas en la litésfera oceanica y
después es comparado con la morfologia proveniente de los datos de batimetria
multihaz, también registrados durante FAMEX. Los datos multihaz tienen una resolucion
espacial mayor que los datos de gravedad, como resultado que las mediciones de
gravedad solo se registran a lo largo de los transectos, mientras los datos multihaz

provienen de una cobertura de barridos lateral a los transectos.

Esta comparacion muestra que los valores altos de la anomalia Manto-Bouguer tienen
una correlacion con los segmentos de las dorsales extintas del esparcimiento oceanico
entre las placas del Pacifico y Farallon y con seis propagadores de esparcimiento que
no fueron considerados en las primeras publicaciones de los resultados presentados
por Bourgois [2002] y Michaud et al. [2006]. Estas estructuras en el relieve batimétrico y
su correlacion sustentan la presencia de zonas de alta densidad entre la corteza y
manto superior, como el resultado de los acomodamientos tectonicos entre las placas
del Pacifico, Magdalena y Guadalupe, en donde la intrusiébn de magma proveniente del
manto superior origino la corteza ocedénica, y a cambios en la velocidad de tasa de
esparcimiento oceanico como se aproximaban a la zona de subduccion en el margen
occidental de la Peninsula de Baja California. La fragmentacion de la placa Farallon a
placas mas pequefia en dimensiones, como la Guadalupe y Magdalena, y teniendo
diferentes tiempos en el cese del esparcimiento tanto de los propagadores como de los
segmentos de las dorsales extintas indican que hubo varios pulsos magmaticos de
diferentes procesos que formaron este patrén de estructuras en el relieve del lecho

oceanico al occidente de la fosa de una zona de subduccién extinta.

70



Los valores bajos de la anomalia Manto-Bouguer coinciden las distintas estructuras en
el lecho marino, siendo asociados con la fosa de la subduccion extinta, las cuencas
fésiles de las fallas transcurrentes entre las placas del Pacifico, Magdalena y
Guadalupe, la zona de fractura de Shirley y una cuenca formada por la discontinuidad
del propagador Norte y el patrén de esparcimiento previo. Los valores bajos en la
anomalia de Manto-Bouguer en estas regiones reflejan zonas de diferentes espesores o0
de baja densidad entre la corteza y manto superior. La minima diferencia calculada de
aproximadamente 22 mGal, entre el valor mas alto y bajo de las anomalias de Manto-
Bouguer, indica que esta region al oeste de la peninsula de Baja California esta casi en
equilibrio isostatico.
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