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Resumen

En la presente Tesis se determina y describe la estructura geoeléctrica de tres am-
bientes de la Argentina a partir del análisis e inversión de datos de campo magnetotelú-
ricos. Los mismos no sólo responden a regiones con diferentes características geológicas,
sino que también a diferentes escalas de profundidad. Se presentan los resultados de
estudios realizados en el sudeste de la cuenca tucumana y en el bajo topográfico que
contiene a la laguna Socompa, dos áreas de gran interés geotermal caracterizadas por
diferentes fuentes de calor, origen del fenómeno observado. Para el estudio de ambas
zonas los datos fueron adquiridos durante el doctorado con un equipo de audiomag-
netotelúrica para la caracterización de los primeros cientos de metros de profundidad.
El objetivo principal del estudio en el sudeste de la cuenca de Tucumán es la carac-
terización geoeléctrica de la Formación Las Cañas de la cual se conoce, a partir de
información de pozos, que contiene un acuífero termal. El modelo final obtenido a par-
tir de la inversión 3D determina cuatro unidades eléctricas que fueron correlacionadas
con la Formación Guasayán del Mioceno, las Formaciones India Muerta y Las Cañas
del Plioceno y con la cubierta cuaternaria, respectivamente (Guevara y cols., 2020).
Por su parte, el estudio realizado en el bajo topográfico Socompa tiene como objetivo la
caracterización geoeléctrica de las formaciones geológicas presentes, así como restringir
en profunidad el reservorio de las aguas termales circulantes. El rasgo más distintivo
determinado por el modelo 3D final es una capa de alta conductividad a los 400-500 m
de profundidad, con al menos 200 m de espesor. La misma fue correlacionada con la
Formación Vizcachera y parte del miembro inferior del complejo volcánico-sedimentario
Quebrada del Agua. La falta de relevamientos geológicos de detalle, así como el am-
biente en el que se encuentra el área analizada permiten proponer un acuífero profundo
o una capa de arcilla desarrollada durante la actividad del Mioceno como las hipótesis
principales para explicar su presencia. Finalmente, se presentan los resultados de la
caracterización de la región central del Cratón del Río de la Plata. Los datos utiliza-
dos fueron registrados durante varias campañas llevadas a cabo entre los años 2001 y
2010 con equipos de largo período. El área se encuentra cubierta por los sedimentos de
la cuenca Chaco-Paraná que impide determinar en superficie los rasgos estructurales
asociados a los eventos que pudo haber sufrido el cratón, limitando el estudio de la
región a técnicas indirectas. El modelo 3D final determina en el centro del perfil una
menor resistividad a la esperada en un ambiente cratónico, asociada a la interacción
del descenso de la placa de Nazca con la astenósfera, y dos anomalías de resistividad
verticales de escala litosférica, que fueron interpretadas como zonas de cizalla precám-
bricas, una relacionada al lineamiento Transbrasiliano y otra con el límite oriental del
Canal Central Paranaense.
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Capítulo 1

El método magnetotelúrico

1.1. Introducción

La técnica magnetotelúrica (MT) es una técnica electromagnética pasiva que mide
las fluctuaciones de los campos eléctrico (E) y magnético (H) en direcciones ortogona-
les en la superficie terrestre como un medio para estimar la resistividad eléctrica (o su
inversa, la conductividad) de las estructuras de la Tierra. El rango de períodos en el
que se registra la señal es de 10−4 a 105 s, lo que permite alcanzar profundidades desde
los pocos metros hasta los cientos de kilómetros. Las mediciones magnetotelúricas se
basan en una fuente de energía que se difunde a través de la Tierra y se disipa ex-
ponencialmente. Debido a que los campos electromagnéticos involucrados se propagan
de forma difusiva, las mediciones producen sondeos de volumen, es decir, las funciones
respuesta son promedios volumétricos del subsuelo.

Las señales con períodos entre 10−4 a 1 s son consideradas de corto período. El origen
de la señal es la actividad meteorológica, como por ejemplo los rayos. Los esféricos de
las regiones ecuatoriales altamente perturbadas por la descarga de rayos se propagan
alrededor de la Tierra dentro de la guía de onda delimitada por su superficie y la
ionósfera. Por otra parte, la interacción entre el viento solar y la magnetósfera y la
ionósfera genera fluctuaciones electromagnéticas con períodos mayores a 1 s, dando
origen a las señales de largo período que van de 1 a 105 s. El viento solar es un
continuo flujo de plasma qua radía protones y electrones que, al encontrarse con el
campo magnético terrestre en la magnetopausa, son deflectados en direcciones opuestas,
generando un campo eléctrico. El espectro de amplitud disminuye drásticamente para
los períodos comprendidos entre 0.2 y 2 s, con su mínimo en 1 s. Este rango es conocido
como la ‘banda muerta de la magnetotelúrica’ donde la disminución de la señal está
relacionada con mecanismos de fuente inductiva, una efectiva alrededor de 1 s y la otra
por debajo de 1 s, y se observa en las curvas MT como una reducción de la calidad del
dato.

La resistividad eléctrica de los materiales de la Tierra varia entre 10−6 y 106 Ωm
pero, debido al poder de resolución de las técnicas difusivas, la resistividad aparente
observada en la superficie en general toma valores entre 1 y 104 Ωm (Jones, 1999).
La temperatura, la presión, la porosidad, la permeabilidad, el fluido poral y el estado
físico y químico son factores que influyen y hasta controlan la resistividad aparente de
las rocas. Su caracterización geoeléctrica, así como los principales factores que influyen
sobre ésta, han sido ampliamente abordados (ver por ejemplo Bedrosian, 2007; Ussher
y cols., 2000; Jones, 1999; Selway, 2018; Eaton y cols., 2009; Chave y Jones, 2012,
entre otros). La conductividad es una propiedad de transporte que define la capacidad
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1. El método magnetotelúrico

de un material de transportar corriente eléctrica. En la corteza y en el manto supe-
rior los mecanismos dominantes son la conducción electrónica y la conducción iónica,
con electrones e iones como portadores de cargas libres, respectivamente (Jones, 1999).
La conducción electrónica es el mecanismo dominante en la mayoría de los materiales
sólidos y de particular interés en los estudios electromagnéticos es la conducción del
grafito y de los sulfuros dado que son probables causas de anomalías conductivas en
la corteza superior (Selway, 2018). Por su parte, la conducción iónica es el mecanismo
dominante en fluidos, pero a grandes temperaturas (1100-1200◦C) también es impor-
tante para el olivino (Jones, 1999). En particular, el agua salina es un electrolito de
gran importancia en la corteza, los iones libres son obtenidos de la disolución de los
iones constituyentes de la sal sólida al entrar en solución, dependiendo su conductivi-
dad de la concentración del mismo, pero también de la presión y de la temperatura.
Por otro lado, en las regiones tectónicas activas cualquier fusión parcial generada por
el aumento de la temperatura, la descompresión adiabática o es ascenso astenosférico,
también actuará como conducción iónica (Simpson y Bahr, 2005). A profundidades del
manto, la presencia de una pequeña cantidad de hidrógeno en minerales de silicato,
como el olivino, los piroxenos y el granate, podría causar un aumento de la conducti-
vidad, donde el mecanismo de conducción se da mediante la difusión que requiere de
las grandes temperaturas del manto litosférico para que la conducción sea importante
(Selway, 2018).

Respecto de las regiones de la corteza con presencia de sistemas geotermales, son
comunes los productos de alteración hidrotermal que incluyen a los minerales de arci-
llas. Es en estos últimos donde el mecanismo de conducción ocurre por portadores de
cargas adicionales en la fase fluida adyacente a la superficie de los granos. Los minerales
de arcillas tienen abundancia de cargas impuras que dan lugar a una carga superficial
negativa que es contrarrestada con la adsorción de cationes sobre la superficie formando
una doble capa eléctrica, con los cationes como portadores de carga para la conducción
superficial (Chave y Jones, 2012). La doble capa eléctrica permite a los iones moverse
a través del sistema con una viscosidad efectiva menor que en la fase fluida. Este me-
canismo es de gran importancia cuando la conductividad de la fase fluida, la porosidad
y la permeabilidad es baja (Bedrosian, 2007).

Los estudios de escala cortical y litosférica realizados en diferentes ambientes de la
Tierra han permitido obtener estimaciones generales del comportamiento geoeléctrico
de las capas que la conforman. Luego, mientras que los cratones y la corteza continental
fría y estable tienen asociados altas resistividades, la corteza continental inferior en
general es eléctricamente conductiva. Por debajo, el manto litosférico representa una
capa relativamente resistiva con valores aproximados de 103-105 Ωm, pero los valores
estimados bajo la corteza continental inferior van de 80 a 200 Ωm, valor a su vez muy
inferior a los 105 Ωm determinados para el manto oceánico. La dificultad en detectar
la resistividad del manto litosférico debajo del Moho, y hasta profundidades de unos
100 km, radica en que se encuentra entre dos capas conductivas, la corteza superior
–altamente conductiva que actúa como pantalla– y la astenósfera eléctrica, pudiendo
obtenerse sólo un límite mínimo para su valor (Jones, 1999). Por su parte, el límite
litósfera-astenósfera (LAB) es definido eléctricamente como una capa que toma valores
de resistividad en el rango de 5 a 25 Ωm y es consistente con las zonas de baja velocidad
sísmica, característica que es explicada por la presencia de una pequeña cantidad de
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agua que posiblemente induce a un derretimiento parcial (Eaton y cols., 2009). Por
debajo, la astenósfera eléctrica es definida con una baja resistividad con valores típicos
que varían entre 10 y 100 Ωm (Unsworth, 2015). La conductividad aparente en el manto
está controlada principalmente por la temperatura y la composición y puede aumentar
drásticamente por la presencia de una fase conductora interconectada como el material
fundido o el grafito, que suele ser una componente menor de la matriz de la roca (Eaton
y cols., 2009).

1.2. Conceptos teóricos

1.2.1. Ecuación de inducción magnetotelúrica
En esta subsección, los conceptos presentados siguen la descripción de Simpson y

Bahr (2005).
Las ecuaciones de difusión que gobiernan la inducción electromagnética son obte-

nidas de las siguientes consideraciones:

Los campos electromagnéticos están gobernados por las leyes de Maxwell.

La Tierra no genera energía electromagnética, sólo la disipa o la absorbe.

Todos los campos pueden ser tratados como conservativos y analíticos lejos de
sus fuentes.

Los campos electromagnéticos naturales utilizados, generados por sistemas de
corrientes ionosféricas a gran escala y que se encuentran relativamente lejos de
la superficie de la Tierra, pueden ser tratados como ondas electromagnéticas
uniformes y de polarización plana que inciden en la Tierra con una incidencia
casi vertical.

No se espera que la acumulación de cargas libres se produzca en una Tierra es-
tratificada. En una Tierra con heterogeneidades resistivas las cargas pueden acu-
mularse a lo largo de las discontinuidades. Esto genera un fenómeno no inductivo
conocido como distorsión galvánica.

Hay conservación de la carga y la Tierra se comporta como un conductor óhmico
obedeciendo la relación j = σE (Ley de Ohm), donde j es la densidad de corriente
total, σ es la conductividad del medio y E es el campo eléctrico.

El campo de desplazamiento eléctrico es cuasi-estacionario para los períodos de
sondeo MT. Por lo tanto, las corrientes de desplazamiento que varían con el tiem-
po y que surgen de los efectos de polarización, son insignificantes comparadas con
las corrientes de conducción que varían con el tiempo, lo que promueve el trata-
miento de la inducción electromagnética en la Tierra como un proceso puramente
difusivo.

Cualquier variación en las permitividades eléctricas y permeabilidades magnéticas
de las rocas se supone insignificante en comparación con las variaciones de la
conductividad efectiva de la roca.
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1. El método magnetotelúrico

Una onda plana es aquella que se propaga normal a un plano en el cual los campos
son constantes. Para ondas electromagnéticas planas, los campos E y B, con amplitudes
en el origen E0 y B0, frecuencia angular ω y longitud de onda λ = 2πk/ω (con k número
de onda), toman la forma:

E = E0eiωt−kz, (1.1)
B = B0eiωt−kz. (1.2)

La hipótesis de onda plana es fundamental en el método MT porque implica la
invariabilidad temporal de la fuente. Es generalmente válida para latitudes medias, no
así en regiones polares y ecuatoriales donde perturbaciones en la fuente por los sistemas
de corrientes de electrojets auroral y ecuatorial son frecuentes.

El comportamiento del campo electromagnético a cualquier frecuencia queda total-
mente descripto por las ecuaciones de Maxwell. Para un medio polarizable y magneti-
zable se pueden expresar como:

∇ × E = −∂B
∂t

, (1.3)

∇ × H = jf + ∂D
∂t

, (1.4)

∇ · B = 0, (1.5)
∇ · D = ηf , (1.6)

con el campo eléctrico, E, expresado en [Vm−1], la inducción magnética, B, en T y
la intensidad de campo magnético, H, en [Am−1]; y donde D es el desplazamiento
eléctrico [Cm−2], jf es la densidad de corriente debido a las cargas libres [Am−2] y ηf

es la densidad de carga eléctrica debido a las cargas libres [Cm−3].
Haciendo uso de las consideraciones planteadas, en particular la relacionada a las

corrientes de desplazamiento, la ecuación 1.4, que representa la Ley de Ámpere, se
reduce a:

∇ × H = jf . (1.7)
Por otro lado, para un medio lineal e isótropo, las relaciones entre la inducción y la

intensidad magnética y entre el desplazamiento y el campo eléctrico pueden expresarse
respectivamente como:

B = µH, (1.8)
D = �E. (1.9)

Para relevamientos magnetotelúricos, la variación de la permitividad eléctrica, �, y
de de la permeabilidad magnética, µ, de las rocas son despreciables comparadas con
las variaciones de la conductividad efectiva de las mismas. Luego, son considerados los
valores de espacio libre, �0 = 8.85 10−12 Fm−1 y µ0 = 4π 10−7 Hm−1.

Las ecuaciones de Maxwell pueden ser reescritas a partir de considerar las ecuaciones
1.8, 1.9 y la Ley de Ohm, lo que conduce a:
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∇ × E = −∂B
∂t

, (1.10)

∇ × B = µ0σE, (1.11)
∇ · B = 0, (1.12)

∇ · E = ηf

�0
, (1.13)

con la conductividad está expresada en [Sm−1]. Si se asume que dentro de la Tierra no
hay fuente de corrientes, y para el caso de un semiespacio homogéneo, es decir ∇σ = 0,
se tendrá que

∇ · j = ∇ · (σE) = 0,

∇ · (σE) = σ∇ · E + E∇σ = σ∇ · E,

relaciones que permiten determinar que la ecuación 1.13 es nula. Estas consideraciones
son también válidas para una Tierra estratificada lo que da lugar sólo a componentes
del campo eléctrico horizontales. Para una distribución de conductividad que varía en
la dirección vertical y en una de las direcciones horizontales, la divergencia del campo
eléctrico paralelo a la componente de la conductividad también será nula y sólo tendrá
lugar la componente del campo eléctrico que varía en dicha dirección horizontal.

Dentro de la Tierra, de acuerdo con la Ley de Faraday, un campo magnético que
varía en el tiempo induce un campo eléctrico, que a su vez, de acuerdo con la Ley de
Ámpere, induce un campo magnético secundario. A partir de tomar rotor a la ecuación
1.10 o 1.11, se obtiene la ecuación de difusión en términos de un campo eléctrico que
varía en el tiempo y de la cual puede extraerse información sobre la conductividad de
la Tierra. Haciendo uso de identidades vectoriales, tomando rotor de la ley de Faraday,
sustituyéndola en la ley de Ámpere y considerando una Tierra para la cual ∇ · E = 0
se obtiene finalmente la ecuación de difusión:

∇2E = iωµ0σE, (1.14)
donde se ha considerado E = E0 e iωt−kz. De forma análoga, para la inducción magnética
se tiene:

∇2B = iωµ0σB, (1.15)
con B = B0eiωt−kz.

En el aire, σ → 0. Luego, la capa de aire no interfiere entre los campos fuente
generados en la ionósfera y la superficie terrestre donde inciden normalmente.

1.2.2. Longitud de penetración
La longitud de penetración, o más comúnmente conocida como «skin depth», puede

ser estimada a partir de considerar a la Tierra como un semiespacio homogéneo de
conductividad σ en el cual incide una onda plana. Su expresión es:

δ =
�

2
ωµ0σ

�1/2

≈ 503
�

ρT en unidades internacionales, (1.16)
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donde ρ es la resistividad del medio, T es el período y δ tiene dimensiones de longitud.
Como puede observarse, la longitud de penetración tiene una dependencia inversa con
la conductividad del semiespacio y con la frecuencia, o lo que es análogo, tiene una
relación directa con la resistividad y el período. Luego, a partir del rango de períodos
entre 10−4 y 105 s en el que opera la técnica magnetotelúrica y considerando que la
corteza y el manto superior típicamente toman valores de resistividad entre 10 y 10000
Ωm, se obtienen valores para la longitud de penetración que van desde los 50 m hasta
los 500 km, lo que permite caracterizar desde estructuras superficiales hasta el manto
superior.

1.2.3. Tensor de impedancia, resistividad aparente y fase
Los campos eléctrico E y magnético H naturales medidos en direcciones ortogonales

sobre la superficie de la Tierra pueden relacionarse mediante el tensor de impedancia,
Z:

�
Ex

Ey

�
=

�
Zxx Zxy

Zyx Zyy

� �
Hx

Hy

�
o E = ZH. (1.17)

Las componentes de la diagonal del tensor, Zxx y Zyy, se obtienen de la relación de los
campos eléctrico y magnético paralelos entre sí, mientras que las componentes fuera
de la diagonal, Zxy y Zxy, se obtienen a partir de las componentes ortogonales de los
mismos. El tensor de impedancia debe permanecer sin grandes variaciones en el tiempo
si se considera que la conductividad eléctrica de la estructura de la Tierra no cambia
y que la relación señal-ruido es buena.

La impedancia es un tensor de segundo rango complejo, por lo cual cada componente
Zij para i, j = x, y, posee magnitud y fase, o lo que es análogo, resistividad aparente y
fase:

ρa,ij(ω) = 1
µ0ω

|Zij(ω)|2, (1.18)

φij = arctg
�

Im(Zij(ω))
Real(Zij(ω))

�
, (1.19)

donde Real es la parte real e Im es la parte imaginaria de las componentes del tensor,
respectivamente. Por otra parte, al ser un tensor, contiene información sobre la dimen-
sionalidad y la dirección de las estructuras del subsuelo. Para una Tierra unidimensional
(1D), en la cual la conductividad sólo varía con la profundidad, las componentes de
la diagonal del tensor son nulas y las componentes fuera de la diagonal son iguales en
magnitud y de signos opuestos, es decir:

Zxx = Zyy = 0 y Zxy = −Zyx.

Para una Tierra bidimensional (2D), en la cual la conductividad varía tanto en profun-
didad como en una de las direcciones horizontales, Zxx y Zyy son iguales en magnitud
y de signos opuestos, mientras que las componentes Zxy y Zyx son distintas:

Zxx = −Zyy y Zxy �= Zyx.
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En particular, para una Tierra 2D con uno de los ejes cartesianos horizontales orientado
a lo largo del rumbo geoeléctrico, las componentes Zxx y Zyy resultan nulas. Sin embar-
go, la presencia de distorsión galvánica o de inducción causada por heterogeneidades
tridimensionales, o ambas, puede dificultar determinar dicha dirección. Finalmente,
para una Tierra tridimensional (3D), en la cual la conductividad varía en profundidad
y en las direcciones horizontales, todas las componentes del tensor son diferentes entre
sí.

En general, la dimensionalidad evidenciada por los datos es dependiente de la escala.
Por ejemplo, si se considera una anomalía 3D en un semiespacio, para relevamientos de
corto período en los cuales la longitud de penetración es menor comparada con la menor
dimensión de la anomalía, la dimensionalidad será 1D, pero a medida que aumenta el
período, la respuesta inductiva se extenderá lo suficiente y abarcará al menos un borde
de la anomalía y la dimensionalidad será 2D. Si se sigue aumentando el período, todos
los bordes de la anomalía serán considerados y la dimensionalidad será 3D. Pero para
períodos lo suficientemente largos tal que la longitud de penetración sea mucho mayor
que la anomalía, la respuesta inductiva de la misma será débil pero la respuesta no
inductiva persistirá, dando lugar a la distorsión galvánica (ver Subsección 1.2.7).

1.2.4. Polarización E y polarización H
Para un modelo de Tierra ideal bidimensional con una discontinuidad vertical a

lo largo de la dirección preferencial x (rumbo), tal que a ambos lados de la misma la
conductividad varíe, las ecuaciones 1.10 y 1.11 (Ley de Ámpere y Ley de Faraday, res-
pectivamente) pueden ser desacopladas en dos modos independientes. Para un cuerpo
de extensión infinita (o con una longitud mucho mayor que la longitud de penetración)
no hay a lo largo del rumbo variaciones en el campo ( ∂

∂x
=0). Los campos eléctrico

y magnético son mutuamente ortogonales: un campo eléctrico paralelo a la dirección
del rumbo induce un campo magnético con componente horizontal sólo perpendicu-
lar a la dirección del rumbo y en el plano vertical (polarización E), mientras que un
campo magnético paralelo a la dirección del rumbo induce sólo un campo eléctrico
perpendicular a la dirección del rumbo y en el plano vertical (polarización H).

La polarización E también es conocida como transverso-eléctrica y describe las
corrientes que fluyen en la dirección del rumbo en términos de las componentes de los
campos Ex, Hy y Hz:

∂Ex

∂y
= µ0

∂Hz

∂t
= iωµ0Hz, (1.20)

∂Ex

∂z
= µ0

∂Hy

∂t
= −iωµ0Hy, (1.21)

∂Hz

∂y
− ∂Hy

∂z
= σEx. (1.22)

La polarización H, también llamada transverso-magnética, describe las corrientes
que fluyen perpendicularmente a la dirección del rumbo geoeléctrico (dirección y) en
términos de las componentes Hx, Ey y Ez:
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∂Hx

∂y
= σEz, (1.23)

−∂Hx

∂z
= σEy, (1.24)

∂Ez

∂y
− ∂Ey

∂z
= iωµ0Hx. (1.25)

Finalmente, cabe destacar que el principio físico que gobierna la inducción en la
discontinuidad (dirección y) es la conservación de la corriente, es decir, la componente
normal de la densidad de corriente debe conservarse a ambos lados de la discontinui-
dad. Luego, el cambio de conductividad demanda que el campo Ey también deba ser
discontinuo. Todas las demás componentes del campo electromagnético serán conti-
nuas. Así, el modo TM está influenciado principalmente por la acumulación de carga
eléctrica en las discontinuidades y en los gradientes de conductividad. Por lo tanto,
tiende a resolver las variaciones de resistividad laterales mejor que el modo TE, que
es puramente inductivo. Éste tiene también asociado un campo magnético vertical que
se genera por los gradientes de resistividad laterales y, por lo tanto, también aporta
información acerca de los mismos.

1.2.5. Vector de inducción
El vector de inducción permite relacionar la componente vertical y las componen-

tes horizontales del campo magnético. Las componentes horizontales son proyectadas
contra el plano vertical mediante la relación:

Hz(ω) = (Tzx(ω) Tzy(ω))
�

Hx(ω)
Hy(ω)

�
. (1.26)

El campo magnético vertical es generado por gradientes laterales de conductividad.
Luego, los vectores de inducción pueden ser utilizados para determinar su presencia.
En particular, en una Tierra 2D los vectores de inducción están orientados perpendicu-
larmente a los límites de contraste de conductividad y su magnitud es proporcional a la
intensidad de la concentración de corriente anómala, que a su vez es determinada por
la magnitud del gradiente o discontinuidad de conductividad. Los vectores pueden ser
de forma tal que apunten hacia las concentraciones de corriente anómalas (convención
de Parkinson) o alejándose de las mismas (convención de Wiese).

1.2.6. Tensor de conductividad
En medios homogéneos e isótropos la conductividad eléctrica σ es un escalar y la

densidad de corriente j es paralela a la dirección del campo eléctrico E. Sin embargo, en
medios como formaciones geológicas con capas de diferentes materiales sedimentarios,
la conductividad eléctrica en la dirección paralela a las capas puede ser diferente a la
conductividad en la dirección perpendicular a las mismas, permitiendo a la corriente
fluir más fácilmente en una dirección que en otra. Cuando la conductividad eléctrica
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depende de la dirección del campo eléctrico el subsuelo es considerado un conduc-
tor anisótropo en el cual, que E y j sean paralelos se restringe a las tres direcciones
mutuamente ortogonales de E.

La anisotropía de la conductividad eléctrica es esencialmente un factor de escala.
Aún si la conductividad es isótropa, a escala macroscópica se convertirá en anisótropa
si una dirección preferencial, como por ejemplo estatificación o laminación, existe en
el volumen promedio. La anisotropía estructural debe ser distinguida de la anisotropía
intrínseca causada por inhomogeneidades que pueden existir a menor escala (Weidelt
y cols., 1999). Asumir anisotropía estructural refleja una incapacidad innata de la
técnica para reconocer adecuadamente la estructura en la microescala. El origen de la
anisotropía eléctrica macroscópica es el resultado de promediar espacialmente el campo
sobre regiones donde la conductividad isótropa tiene orientaciones preferenciales en la
microescala. Para un volumen con una composición dada de conductores isótropos de
conductividad conocida, la teoría de la homogeneización proporciona estimaciones de
la anisotropía alcanzable considerando todas las posibles conexiones eléctricas de los
constituyentes (Chave y Jones, 2012). Aunque la anisotropía macroscópica puede ser
modelada por modelos 3D isótropos suficientemente refinados, su consideración es útil
para modelos 3D que sin embargo pueden ser también modelados considerando cuerpos
conductores anisótropos 2D.

La característica principal de datos que responden a estructuras con anisotropía
bidimensional es que las componentes diagonales del tensor de impedancia dominan
sobre las componentes fuera de la diagonal y que la fase de las componentes principales
salen de su cuadrante natural (Martí, 2014). El efecto del corrimiento de fase es una
consecuencia de la continuidad de densidad de corriente normal a ambos lados del
contacto que separa dos medios de diferente conductividad. Como fue descripto en la
Subsección 1.2.4, si se considera un modelo bidimensional con rumbo en la dirección x,
un cambio de conductividad demanda que el campo Ey sea discontinuo a ambos lados
del contacto, y para una conductividad escalar, sólo se verá afectada la amplitud pero
no la fase. Si en cambio el medio es anisótropo, la conductividad es un tensor y, excepto
que la anisotropía esté alineada con los ejes de medición, en general no sólo se verá
afectada la amplitud del campo Ey, sino que también su fase, siendo posible que salga
de su cuadrante natural.

En un medio anisótropo la Ley de Ohm toma la forma j = σ̄ E, donde σ̄ es el tensor
de conductividad de segundo rango:

σ̄ =



σxx σxy σxz

σyx σyy σyz

σzx σzy σzz


 , (1.27)

en un sistema de coordenadas cartesianas (x,y,z) con z positivo hacia abajo. El tensor
de conductividad tiene las siguientes propiedades:

Es simétrico: esta propiedad se cumple mientras el campo magnético no juegue
un rol en el proceso de conducción. La simetría se sostiene para la conducción
puramente óhmica que ocurre dentro de la Tierra.

Es definido positivo. Esto es requerido para asegurar que la disipación de energía
1/2(E∗ · σ̄· E) (donde ∗ denota el complejo conjugado), sea no negativa. Como
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consecuencia, el ángulo entre E y j debe ser menor que 90◦.

La interpretación de los elementos fuera de la diagonal del tensor de conductividad es
que ellos describen el flujo de corriente perpendicular a la dirección del campo eléctrico
aplicado. Por ejemplo, el elemento σxy describe el flujo de corriente en la dirección x de-
bido a un campo eléctrico aplicado en la dirección y. Éste puede indicar una desviación
de la dirección del rumbo regional de los ejes horizontales de anisotropía, denomina-
da anisotropía de rumbo. Los elementos σxz y σyz describen el flujo de corriente en
la dirección x e y debido a un campo eléctrico aplicado en la dirección z y denotan
anisotropía de buzamiento.

Desde el punto de vista matemático, una matriz real simétrica es diagonalizable
por matrices ortogonales. Es decir, siempre es posible encontrar un nuevo sistema de
coordenadas en el cual el tensor es diagonal y sus elementos son los valores principales:

σ̄� =



σx 0 0
0 σy 0
0 0 σz


 . (1.28)

Aquí σx, σy y σz son las conductividades correspondientes al sistema de ejes principales.
Como el tensor de conductividad es definido positivo, los valores principales deben
ser todos positivos. Al procedimiento mediante el cual el tensor es llevado a su forma
diagonal se lo conoce como transformación de ejes principales y puede expresarse como:

σ̄� = A−1σ̄A = AT σ̄A, (1.29)

donde σ̄� es el tensor diagonal y A es una matriz ortogonal y construye el nuevo
sistema de coordenadas. AT y A−1 son las matrices transpuesta e inversa de A, res-
pectivamente, que por ser A ortogonal, son idénticas. Los ejes principales y los valores
principales puede ser obtenidos a partir de los autovalores y los autovectores de σ̄.

La matriz A puede descomponerse mediante tres rotaciones elementales determi-
nadas por los ángulos de Euler α, β y γ. Es decir, A = R(αS)R(αD)R(αL), donde R
representa la matriz de rotación. Para la descomposición, primero se rota un ángulo
αS respecto del eje z (esto causa que x e y se muevan a una nueva orientación y z
permanezca inalterado). La segunda rotación con ángulo αD es respecto del nuevo x
(llevando a los ejes y y z a una nueva posición). Finalmente la tercera rotación rota
un ángulo αL respecto del nuevo z (llevando a sus posiciones finales a los ejes x e y).
Luego,

σ̄� = RT
z (αL)RT

x (αD)RT
z (αS)σ̄Rz(αS)Rx(αD)Rz(αL). (1.30)

Así, a partir de tres valores principales y tres ángulos, el tensor de conductividad
queda unívocamente definido:

σ̄ = Rz(αS)Rx(αD)RzαLσ̄�RT
z (αL)RT

x (αD)RT
z (αS). (1.31)

Si bien las propiedades eléctricas del subsuelo quedan totalmente descriptas a partir
del tensor de conductividad, es difícil interpretar como luce espacialmente. Empleando
los ángulos de Euler, una conductividad anisótropa arbitraria puede ser especificada
por los tres valores principales, que describen la resistividad eléctrica del subsuelo en

10



1.2. Conceptos teóricos

las direcciones principales, y los tres ángulos, que representan la orientación espacial
de dichas direcciones respecto de un sistema de coordenadas predefinido. Aunque no es
sencillo descomponer la matriz de rotación en los ángulos de Euler y la solución no es
necesariamente única, la combinación de invariantes y ángulos proporciona una forma
fácil de entender las propiedades anisótropas del subsuelo.

1.2.7. Distorsión galvánica y análisis de dimensionalidad
En la presente subsección, así como durante la Tesis, se referirá con distorsión

galvánica a un tipo particular de ésta que afecta a la resistividad aparente, causando
un desplazamiento constante de la misma, pero no a la fase, conocida en la literatura
como «static shift».

Las heterogeneidades conductivas superficiales así como la topografía distorsionan
la respuesta electromagnética de las estructuras regionales. A medida que aumenta el
período los efectos inductivos producidos por las estructuras superficiales decrecen y se
hacen despreciables frente a la respuesta inductiva de las estructuras regionales (Jira-
cek, 1990). Luego, para períodos mayores a un mínimo, que dependerá de la longitud
de escala, la geometría y la conductividad de los cuerpos involucrados, la distorsión
producida en los campos regionales se vuelve independiente del período. Este tipo de
distorsión es conocida como distorsión galvánica, donde las heterogeneidades superficia-
les, al no generar una respuesta inductiva, son consideradas estructuras de menor escala
que la de resolución y son el principal problema en la inversión de las estimaciones del
tensor de impedancia (Booker, 2014).

Cuando el flujo de corriente regional fluye a través de una heterogeneidad se produce
una acumulación de cargas en la superficie de la misma que afecta la amplitud de las
componentes horizontales del campo eléctrico pero no a las del campo magnético,
que sólo se ven afectadas cuando la densidad de corriente es muy significativa. La
distorsión producida genera un desplazamiento constante de la resistividad aparente
pero no afecta a la fase.

Con el objetivo de calcular la dimensionalidad del dato magnetotelúrico se desa-
rrollaron varias herramientas basadas principalmente en diferentes relaciones entre las
componentes del tensor de impedancia. Realizar el análisis de dimensionalidad permite
determinar el enfoque más adecuado para la inversión e interpretación de los datos,
pero además proporciona información sobre los mismos. Dependiendo de la herramien-
ta utilizada se puede determinar si los datos están afectados por distorsión galvánica,
la variación de la dirección del rumbo geoeléctrico con la profundidad, o la presencia
de posible anisotropía (Martí y cols., 2009). En particular cabe destacar el análisis de
dimensionalidad presentado por Weaver y cols. (2000). A partir del tensor magnetote-
lúrico M (E = MB) los autores presentan un criterio conocido como WAL (Weaver,
Agarwal y Lilley, 2000) basado en siete parámetros independientes e invariantes bajo
la rotación de los ejes horizontales, y un ángulo que define la orientación de los ejes del
sistema de referencia. Dichas invariantes fueron actualizadas por Martí y cols. (2009)
en el código de libre acceso WALDIM. La principal diferencia entre ambos criterios es
que WAL asume que la estructuras geoeléctricas son isótropas, mientras que WALDIM
incluye condiciones que permiten diferenciar estructuras isótropas de anisótropas.

Por otro lado, una de las herramientas más utilizadas para el análisis de dimensiona-
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lidad es el tensor de fase magnetotelúrico presentado por Caldwell y cols. (2004). Éste
está definido de modo tal que no se ve afectado por una forma común de distorsión,
no hace consideraciones sobre la estructura regional y tiene importancia aún cuando
el campo magnético se ve distorsionado (Booker, 2014). Luego, permite realizar un
análisis de dimensionalidad de los datos para establecer si responden a estructuras re-
gionales 1D, 2D o 3D y para conocer las limitaciones de los resultados obtenidos según
la inversión considerada. En particular, esta herramienta ha sido muy utilizada para
justificar la inversión 2D y para determinar el rumbo geoeléctrico regional, necesario
para rotar las componentes fuera de la diagonal del tensor de impedancia tanto para la
inversión 2D como para la inversión 3D de estaciones MT cuyos datos son la respuesta
de estructuras bidimensionales (Kiyan y cols., 2014).

Siguiendo la descripción de Caldwell y cols. (2004), el tensor de fase magnetotelúrico
se define como:

Φ = X−1Y =
�
Φxx Φxy

Φyx Φyy

�
, (1.32)

donde X e Y son la parte real e imaginaria del tensor de impedancia, respectivamen-
te. Puede mostrarse que el tensor de fase permanece inalterado si la impedancia es
multiplicada por una matriz real de 2×2 que representa matemáticamente a las he-
terogeneidades superficiales. Es decir, es independiente de la distorsión y sus cuatro
elementos constituyen información no distorsionada que está completamente determi-
nada por los datos observados. Φ es un tensor real de segundo orden, por lo tanto está
caracterizado por una dirección y tres cantidades escalares independientes del sistema
de coordenadas en el que esté expresado. A su vez, cualquier función de las invarian-
tes será también invariante. Caldwell y cols. (2004) utilizan las siguientes invariantes,
propuestas por Bibby (1986):

el máximo valor del tensor, Φmax;

el mínimo valor del tensor, Φmin;

el ángulo de sesgo, β.

β puede ser expresado como una rotación, es un indicador de la simetría del tensor y
depende de su sesgo (Φxy - Φyx), que es invariante bajo rotación pero que cambia de
signo si se refleja el sistema de coordenadas. A partir de las invariantes el tensor de
fase toma la forma:

Φ = RT (α − β)
�
Φmax 0

0 Φmin

�
R(α + β) (1.33)

donde Φmax y Φmin son los valores principales de Φ y α = 1
2arctg

�
Φxy+Φyx

Φxx−Φyy

�
es el ángulo

que expresa la dependencia del tensor sobre el sistema de coordenadas y junto con β,
Φmax y Φmin definen completamente al tensor. De forma general, un tensor de segundo
rango no simétrico puede ser representado gráficamente como una elipse, donde Φmax,
Φmin y (α - β) representan el eje mayor y menor de la elipse; y la orientación respecto
del sistema de coordenadas de referencia, respectivamente.
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El análisis de las componentes del tensor de fase permite determinar la dimensio-
nalidad del dato y la dirección preferencial de la estructura regional. Si el tensor es
simétrico, β = 0 y sus valores principales son iguales a sus valores propios, situación
que ocurre cuando la distribución de la estructura regional es 1D o 2D. En particular,
para una estructura unidimesional, el tensor es simétrico con valores principales iguales
y la elipse es representada por una circunferencia cuyo radio varia con la variación de
la conductividad con la profundidad. En este caso, el campo eléctrico está linealmente
polarizado si el campo magnético también lo está. Cuando la estructura es bidimen-
sional, el tensor es simétrico con valores principales distintos y habrá dos direcciones
para las cuales el campo magnético linealmente polarizado da lugar al campo eléc-
trico linealmente polarizado, direcciones que indican el rumbo geoeléctrico. En todas
las demás direcciones el campo eléctrico estará elípticamente polarizado. Finalmente,
para una estructura tridimensional, el tensor es no simétrico con valores principales
distintos. En esta situación, β es distinto de cero e indica el ángulo de rotación del eje
mayor de la elipse respecto de una de igual forma que representa a un tensor simétrico.

1.3. Modelado directo magnetotelúrico
Los modelos magnetotelúricos tienen como objetivo resolver las ecuaciones de Max-

well presentadas en la subsección 1.2.1 para obtener la distribución espacial y temporal
de los campos eléctrico y magnético bajo la superficie terrestre para una dada distribu-
ción de conductividades y un rango de períodos. Dichas ecuaciones sólo tienen solución
analítica o cuasi-analítica en circunstancias particulares. Para el modelado unidimen-
sional la fórmula recursiva de Wait permite calcular las impedancias de forma analítica
(Wait, 1954), mientras que para el modelado en dos y tres dimensiones las mismas sólo
pueden ser determinadas para ciertas configuraciones de conductividad. Para poder
resolver las ecuaciones de Maxwell de forma general, es decir, que puedan representar
una distribución de estructuras geoeléctricas reales, se recurre a la resolución numérica.

En las últimas décadas, varios métodos y aproximaciones han surgido para resolver
las ecuaciones de inducción 2D y 3D, donde se destacan el método de la integral y
los métodos de la ecuación diferencial. El método de la integral (Wannamaker y cols.,
1984) se basa en resolver las ecuaciones de Maxwell sólo donde existen las anomalías de
conductividad, representadas por celdas, inmersas en un medio unidimensional. Consi-
derando regiones de conductividad anómala y utilizando el teorema de Green, es posible
integrar las ecuaciones de Maxwell a partir de la integral de superficie para el modelado
2D, o de volumen para el modelado 3D (Zhdanov y cols., 1997). La solución total del
campo electromagnético es la suma del campo normal, debido a la conductividad de
fondo, y el campo anómalo, originado por la anomalía. Como la solución numérica está
restringida al dominio de la anomalía, el método es eficiente computacionalmente, pero
su desventaja radica en la aproximación de estructura fija 1D para el medio de fondo.

Los métodos de la ecuación diferencial, por su parte, son los más utilizados para
resolver las ecuaciones de difusión. En éstos, todo el modelo es discretizado en celdas
con valores constantes de conductividad para las cuales se resuelven las ecuaciones de
Maxwell. La ventaja de estos métodos está en la flexibilidad de la construcción del
modelo dado que permite considerar estructuras conductivas complejas. La desventaja
es el costo computacional causado por la discretización, que implica resolver grandes
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sistemas de ecuaciones lineales para obtener un resultado preciso. La solución de las
ecuaciones diferenciales en derivadas parciales de segundo orden 1.10 y 1.11, se obtiene
aplicando el método de las diferencias finitas (DF) (Mackie y cols., 1994; Siripunva-
raporn y cols., 2002) o el método de los elementos finitos (EF) (Wannamaker y cols.,
1987; Zyserman y cols., 1999; Zyserman y Santos, 2000). El EF es más flexible en térmi-
nos del modelado puesto que permite una discretización del espacio no necesariamente
rectangular, como sí lo requiere el DF. Además, el EF es particularmente útil cuando
el modelo incluye topografía y/o batimetría.

1.4. Problema inverso magnetotelúrico
La técnica magnetotelúrica permite inferir a partir de la inversión de los datos la

distribución de la resistividad eléctrica del subsuelo. Es decir, el objetivo de la inversión
es transformar las mediciones del espacio de los datos al espacio del modelo para estimar
los parámetros del mismo.

Supóngase que se registraron N datos que están representados por el vector d =
(d1, d2, ..., dN)T donde el supraíndice T indica transpuesto. d se encuentra en el espacio
de los datos y tiene asociado un error, e. Por otro lado, la Tierra puede ser representada
por el vector m = (m1, m2, ..., mM)T , donde M es la cantidad de parámetros del modelo
usados para describir la misma. Análogamente, m se encuentra en el espacio del modelo.
La relación entre ambos espacios está dada por el operador modelo directo F:

F(m) = d + e.

Para problemas lineales existe una relación lineal entre F y m que puede ser ex-
presada de forma matricial, F(m) = F.m. Para problemas no lineales, como los que
involucran la resolución de las ecuaciones de difusión, el operador modelo directo de-
pende del modelo m. El proceso de inversión trata de determinar el modelo que mejor
representa los datos observados con sus errores. Sin embargo, el modelo determinado
no es único. Luego, la información geológica y geofísica previa puede ser considerada
en el modelo de referencia inicial con la finalidad de obtener un modelo final que ajuste
los datos y sea representativo del área de estudio (Tarantola, 2005).

1.4.1. Inversión determinista
El problema inverso puede ser resuelto a partir de minimizar el residuo entre los

datos observados y los datos predichos usando el criterio de mínimos cuadrados pesado
(ver por ejemplo Constable y cols., 1987):

χ2 =
N�

i=1

(di − Fi(m))2

e2
i

, (1.34)

donde ei es el error asociado al i-ésimo dato. En la ecuación 1.34 se ha considerado
la norma 2 para cuantificar la longitud del vector residuo, asumiendo que los datos
siguen una distribución Gaussiana. En el sentido de los mínimos cuadrados, la función
a minimizar, conocida como función objetivo o función penalidad, se define como:
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Φd(m) = [C−1/2
d (d−F(m))T ][C−1/2

d (d−F(m))] = (d−F(m))T C−1
d (d−F(m)), (1.35)

donde Cd es la matriz de covarianza de los datos. Si se asume que estos últimos no
están correlacionados, la matriz de covarianza tendrá la forma Cd = diag(e2

1, e2
2, ..., e2

N).
Como fue mencionado previamente, en la inversión magnetotelúrica el problema a

resolver no es lineal. Luego, para poder minimizar Φd(m) usando mínimos cuadrados,
el operador modelo directo debe ser linealizado. Para ello se considera el desarrollo
de Taylor de primer orden de F(m) alrededor de un modelo de referencia inicial m0
perturbado en Δm:

F(m0 + Δm) = F(m0) + ∂F(m0)
∂m0

Δm + ... ≈ F(m0) + JΔm, (1.36)

donde J es la matriz Jacobiana de N × N , también conocida como matriz de sensi-
bilidad; y contiene las derivadas parciales de la respuesta del modelo respecto de los
parámetros del modelo (Jij(mk) = ∂fi(mk)

∂mj
). La matriz J describe cuan sensible son los

datos predichos a una pequeña perturbación en los parámetros del modelo.
Considerando la linealización para el operador modelo directo en la función pena-

lidad (ecuación 1.35) evaluada en m + Δm, derivando respecto de Δm e igualando a
cero se obtiene finalmente la ecuación normal:

Δm = (JT J)−1JT (d − F(m)). (1.37)

Esta expresión, también conocida como solución por mínimos cuadrados sin restric-
ciones, puede resolverse mediante el algoritmo de Gauss-Newton. Sin embargo, en los
problemas de inversión en general se requiere determinar un número de parámetros del
modelo mayor a la cantidad de datos disponibles, lo que implica que: 1) existen muchos
modelos que permiten explicar los datos; 2) en la matriz sensibilidad J muchas colum-
nas serán nulas o casi nulas y el problema estará mal condicionado (det(JT J) << 1,
donde det es el determinante) no permitiendo que el problema pueda ser resuelto. Lue-
go, es necesario incorporar más información para poder resolver el problema de forma
única. Esta información previa puede tener muchas formas, pero en cada caso, cuan-
tifica la expectativa sobre el carácter de la solución que no está basada en los datos
observados. En la práctica, implica especificar que se busca un modelo particular del
espacio de los modelos que permiten explicar los datos. La incorporación de restriccio-
nes ayuda a regularizar el problema inverso en el sentido que permite encontrar una
única solución, donde la restricción es conocida como ‘término de regularización’. En
términos matemáticos, se busca minimizar la funcional penalidad de los datos Φd y la
funcional penalidad del modelo Φm de forma simultánea:

Φ = Φd + λΦm, (1.38)

donde λ es el parámetro de compromiso. Un valor adecuado de λ asegura que ningún
término de la función penalidad Φ tenga preponderancia por sobre el otro y ambos sean
igualmente minimizados. La relación entre Φd y Φm para distintos valores de λ se la
conoce como curva L y puede describirse según el comportamiento de este parámetro.
λ → 0 implica que la funcional penalidad de los datos es principalmente minimizada y
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la función penalidad del modelo apenas es considerada. En cambio λ → ∞ nos lleva a
la situación opuesta. Al considerar el parámetro de regularización, el problema original
de minimización se convierte en minimización y optimización (Meqbel, 2009).

La información considerada en el término de regularización es independiente de
los datos observados. Refleja una idea preconcebida del modelo esperado anterior a la
inversión. En éste se incluye la información geológica y geofísica que permita construir
un modelo de referencia inicial apropiado, así como también otras consideraciones,
como por ejemplo el comportamiento de los cambios espaciales de los parámetros del
modelo. Así, la regularización fuerza al modelo buscado a estar cerca del modelo de
referencia. En el caso de una matriz de covarianza general Cm usada para describir las
propiedades preconcebidas del modelo con respecto a un modelo de referencia inicial
m0 y haciendo uso de la norma 2, la funcional penalidad del modelo será expresada
como:

Φm = (m − m0)T C−1
m (m − m0). (1.39)

Diferentes algoritmos de inversión fueron desarrollados a lo largo del tiempo, como
los propuestos por Levenberg (1944) y Constable y cols. (1987). Levenberg (1944)
presenta un método que evita la divergencia de las ecuaciones normales adicionando un
término de amortiguamiento a JT J, es decir, considera (JT J+βI) en la ecuación normal,
donde I es la matriz identidad y β es el factor de amortiguamiento. El término adicional
βI restringe la longitud del vector de actualización del modelo a una cierta longitud que
depende de la elección de β. Por su parte, Constable y cols. (1987) presentan el método
de inversión Occam, algoritmo que busca determinar el modelo con la menor cantidad
de estructuras necesarias para explicar los datos. El algoritmo impone restricciones de
suavidad sobre el modelo a partir de considerar como función penalidad del modelo el
término ||Rm||2, donde R representa la matriz de rugosidad.

Respecto de la resolución de las ecuaciones normales, dos de las estrategias más
utilizadas para resolver los métodos de inversión iterativos MT 2D y 3D son el gradiente
conjugado (GC) y el gradiente conjugado no lineal (GCNL) (Mackie y Madden, 1993;
Kelbert y cols., 2014). En éstos, las soluciones aproximadas son generadas a partir de la
minimización iterativa a lo largo de direcciones de búsqueda conjugadas. La diferencia
entre ambos radica en que el método de GCNL resuelve directamente los problemas
de minimización que no son cuadráticos y evita el procedimiento de linealización, es
decir, el GCNL, a diferencia del GC, evita la construcción explícita de la matriz de
sensibilidad J (Meqbel, 2009).
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Capítulo 2

Caracterización geoeléctrica 3D del
área geotermal en la cuenca de
Tucumán

El principal objetivo de este capítulo es establecer la relación entre las unidades
geoeléctricas determinadas por el modelo 3D del área geotermal en el sudeste de la
cuenca tucumana y sus unidades geológicas. De particular interés es la caracterización
de la Formación Las Cañas que contiene al acuífero termal en la unidad sedimentaria
Pliocena. En la región, las manifestaciones termales son evidenciadas por pozos sur-
gentes cuyas aguas poseen en superficie temperaturas entre los 38◦ y los 50◦C. Con
dicho objetivo, se llevaron a cabo dos campañas audiomagnetotelúricas en las cuales
se registraron un total de 41 estaciones, varias de ellas ubicadas en las cercanías de los
pozos, a fin de poder validar las resistividades y las profundidades determinadas por
el modelo usando la información disponible de los mismos. El modelo final permitió
la caracterización geoeléctrica de las diferentes formaciones sedimentarias, así como su
correlación con las características estructurales presentes en la región.

2.1. Motivación del área de estudio
En la cuenca de Tucumán, ubicada entre los 27◦ y los 28◦S y los 65◦ y 66◦O (ver

Figura 2.1), hay presencia de anomalías geotermales importantes. En particular, en el
sudeste de la cuenca, el termalismo es evidenciado en superficie por un gran número de
pozos surgentes. El distrito termal se encuentra entre las ciudades de Taco Ralo en la
provincia de Tucumán y Termas de Río Hondo en la provincia de Santiago del Estero, y
es reconocido por sus actividades turísticas termales. La región no posee vulcanismo y
las temperaturas de sus aguas se explica por un gradiente geotérmico anómalo (Baldis
y cols., 1983; Mon, 1987). La hidrogeología del área ha sido estudiada por Tineo y
cols. (1999), quienes reconocen la existencia del recurso geotermal a partir de los pozos
realizados para abastecer de agua a la región. El estudio de la litología de los mismos
determinó que el acuífero termal, con agua de buena calidad, fluye en los sedimentos
de la unidad Pliocena. La profundidad estimada a partir de la información de pozos
vecinos varía entre los 180 y los 430 m. Por debajo se encuentra la unidad Miocena,
que es el basamento de la cuenca hidrogeológica.

La conductividad eléctrica de las rocas depende de varios factores entre los que
principalmente se destacan el contenido del fluido poral, la presencia de alteración
mineralógica y parámetros como la porosidad, la permeabilidad y la temperatura (Spi-

17



2. Caracterización geoeléctrica 3D del área geotermal en la cuenca de
Tucumán

chak y Manzella, 2009). Luego, el método audiomagnetotelúrico (AMT) es una técnica
apropiada para estudiar formaciones geoeléctricas y ha sido ampliamente utilizada en
estudios de aguas subterráneas (ver por ejemplo, Santos y cols., 1996; Arango y cols.,
2009), dado que permite discriminar capas sedimentarias con agua fresca de aquéllas
con agua saturada de sales (Giroux y cols., 1997). Con el propósito de determinar los
contrastes de resistividad principalmente relacionados con la litología y el contenido de
fluido poral de las estructuras superficiales, se llevaron a cabo dos campañas AMT du-
rante el año 2017, en las cuales se registraron en total 41 estaciones (ver Figura 2.2). De
los datos obtenidos se analizó su dimensionalidad a partir del tensor de fase para cada
estación y período (Caldwell y cols., 2004; Booker, 2014); y se realizaron testeos para
investigar los parámetros del modelo de referencia inicial y de la covarianza del modelo
que permitieran obtener el modelo 3D final que mejor explicara los datos considerando
la información geológica previa.

Figura 2.1. Mapa topográfico que muestra el área de estudio (cuadro rosa), las
sierras (Ancasti, Ambato, Aconquija y Guasayán) y la falla del Guasayán (línea
negra). También se indican las zonas de surgencia (línea negra discontinua) y las
zonas de recarga. Las flechas negras indican la dirección de la escorrentía.
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2.2. Geología y estudios previos

Geología
La llanura tucumana se encuentra ubicada al noreste de la Sierras Pampeanas y

limita al oeste con las sierras de Aconquija y de Ambato, y al este con la sierra de
Guasayán. La llanura constituye una depresión estructural con importante acumulación
de sedimentos Neógenos y Cuaternarios (Mon, 1987). Al este del pie de las sierras de
Aconquija y de Ambato las lluvias son abundantes y exceden los 1000 mm anuales,
región donde ocurre la máxima infiltración de la cuenca, es decir, son las zonas de
recarga (ver Figura 2.1). El desplazamiento de la masa de agua es de oeste a este hasta
alcanzar la sierra de Guasayán, que actúa de barrera natural para el agua subterránea,
generando grandes presiones de surgencia para el complejo hidrotermal.

La estratigrafía de la cuenca de Tucumán ha sido determinada a partir de aflora-
mientos en los bordes de la misma y a partir de un pozo que alcanza las secuencias del
Terciario superior (Dal Molin y cols., 2003; Battaglia, 1982). Los sedimentos rocosos
yacen de manera discordante sobre un basamento formado por un complejo ígneo-
metamórfico compuesto por migmatitas, gnieses, filitas, amfibolitas y margas, que es
expuesto en las sierras. El basamento, de edad Precámbrica, está intruido por granitoi-
des del Paleozoico inferior. Por encima, los sedimentos terciarios afloran en paquetes
gruesos en los bordes de la cuenca. La Formación (Fm.) Guasayán, de edad Miocena,
está compuesta por limolitas verdes yacíferas parcialmente amarillas y rojizas y por
bancos de yeso. En la parte superior presenta una fina capa de ceniza volcánica de
composición vítrea. A partir del análisis de difracción de rayos X se determinó que las
arcillas presentes en la formación están compuestas por feldespatos modificados, donde
principalmente se estableció la presencia de illita y, en menor medida, de monmorillo-
nita (Dal Molin y cols., 2003). La naturaleza semimpermeable a impermeable de sus
sedimentos no permiten el desarrollo de acuíferos; además, debido a la abundancia de
yeso, el agua es de poca calidad. La Fm. Guasayán podría haberse originado a partir
de una ingresión marina (Dal Molin y cols., 2003). Sobre esta formación, por medio de
discordancia erosiva, yace la Fm. Las Cañas de edad Pliocena. La misma está compues-
ta por limolitas, conglomerados y margas de arcilla de color marrón rojizo a marrón
amarillento, y sus sedimentos están intercalados por finas capas de arenas y arenis-
cas. Es en esta formación que se aloja el acuífero termal. Rocas sedimentarias de edad
Cuaternaria constituidas principalmente por depósitos loésicos y de limos considerados
pertenecientes al Pleistoceno, cubren toda la cuenca sedimentaria. En los bajos de la
llanura se observa la presencia de depósitos salinos.

El relieve y los rasgos estructurales presentes en la región son causados por los
movimientos del ciclo Andino que generaron pliegues de los sedimentos del Terciario
y sierras con fallas principalmente en la dirección longitudinal y algunas fallas trans-
versales (Battaglia, 1982). En particular los sedimentos de las Fm. Guasayán y Las
Cañas se encuentran ligeramente plegados en anticlinales y sinclinales con rumbo N-S.
Battaglia delimita la presencia de una falla curva inferida que fue incluida en la Figura
2.2 por estar presente en el área de estudio.

La importancia económica de la región, particularmente asociada al turismo hasta
el momento, se debe a que es un área geotermal de baja entalpía que fue reconocida
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a partir de la información de los pozos. El termalismo es explicado mediante el gra-
diente térmico anómalo que es el doble que el gradiente medio (Baldis y cols., 1983;
Mon, 1987). Las Sierras Pampeanas yacen sobre el segmento de subducción horizontal
pampeano, región caracterizada por la ausencia del arco volcánico Cuaternario donde
el flujo de calor es producido por una cuña astenosférica (Ramos y cols., 2002).

Estudios geofísicos previos
La estructura de la cuenca sedimentaria ha sido estudiada mediante diferentes mé-

todos geofísicos. En 1991, Pomposiello y cols. realizaron un modelo preliminar de la
cuenca con datos gravimétricos y en 2002, Pomposiello y cols. estudiaron la misma con
datos magnetotelúricos. Sobre este último, a partir de dos transectas MT a las longi-
tudes 27◦ 10’ S y 27◦ 39’ S, respectivamente, los autores definieron la profundidad del
basamento y las profundidades y espesores de las unidades geoeléctricas relacionadas a
las formaciones de edad Miocena y Pliocena. En particular, el estudio determinó que en
la parte más profunda de la cuenca la unidad asociada al Mioceno alcanza una profun-
didad máxima de 2500 m. Sin embargo, el modelo no pudo definir el contacto entre las
unidades Terciarias y Cuaternarias. Por otra parte, Cristallini y cols. (2004), con sec-
ciones sísmicas reprocesadas, interpretaron las estructuras regionales por encima de los
50 km de profundidad. Dichos resultados fueron utilizados por Favetto y cols. (2007),
quienes realizaron un modelo 2D con datos magnetotelúricos a la latitud 27◦ S. Los
resultados obtenidos por Cristallini y cols. (2004) permitieron a los autores restringir
el modelo para obtener una mejor determinación de las unidades sedimentarias. En
2011, Iaffa y cols. utilizando datos sísmicos reprocesados describieron la estructura, la
evolución deposicional de la cuenca y determinaron la profundidad del basamento. Las
estructuras inferidas cercanas a la zona de estudio fueron incluidas en la Figura 2.2.
Finalmente, debido a la ubicación y a la escala de profundidad, cabe destacar el trabajo
realizado por Sainato y cols. (2001). A partir de datos audiomagnetotelúricos escalares
en el rango de frecuencias 2500-10 Hz, realizaron un modelo 2D alrededor de la ciudad
de Taco Ralo, con un perímetro de 40 km de longitud, que les permitió describir los
primeros 500 m de profundidad. Los autores definieron la presencia de las unidades
geoeléctricas de edad Pliocena y Pleistocena, pero no pudieron determinar la base de
esta última ni la unidad Miocena. Este estudio local también presenta resultados sobre
el análisis de muestras de agua tomadas de los pozos; en particular, concentración de
iones, conductividad eléctrica y temperatura.

Como ya fue mencionado, numerosos pozos abastecen con agua a la región de estu-
dio y sus alrededores. Parte de la información sobre los mismos puede ser encontrada en
el catálogo de manifestaciones termales de la República Argentina (Pesce y Miranda,
2003), el cual describe principalmente la profundidad, la temperatura, la conductividad
eléctrica y la composición química de sus aguas, pero no provee la columna estratigráfi-
ca de los pozos. Algunos esquemas de perforación fueron proporcionados por el Servicio
Geológico Minero Argentino (SEGEMAR). En diferente medida, los esquemas indican
la litología, los acuíferos atravesados y la calidad de sus aguas. En general, la compo-
sición litológica descripta alterna entre arcillas arenosas rojas y areniscas calcáreas o
micáceas y en dos ellos se determinó la presencia de yeso a los 50 m de profundidad. Los
esquemas también describen que los pozos en general atraviesan dos acuíferos de mala
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calidad y dos con agua fresca, donde el más profundo es el que presenta características
termales. En la región, los acuíferos de buena calidad pertenecen a la formación de
edad Pliocena Tineo y cols. (1999). Luego, el límite entre las unidades geoeléctricas
del Pleistoceno y el Plioceno será inferido de nuestro modelo como un cambio en la
resistividad debido al cambio de contenido de calidad agua. Además, la información del
catálogo, en particular profundidad y conductividad de las aguas, será utilizada para
validar el modelo final.

Figura 2.2. Mapa geológico que muestra los sitios AMT (círculos rosados), los
pozos (triángulos azul claro) y las características estructurales (líneas negras) de-
terminadas por Battaglia (1982) y Iaffa y cols. (2011).

2.3. Campañas de audiomagnetotelúrica
En el año 2017, por medio de dos Servicios Tecnológicos de Alto Nivel (STAN)

realizados para el SEGEMAR se registraron 41 estaciones audiomagnetotelúricas en la
zona de estudio. Con el objetivo de la inversión 3D de los datos, se planificó que la
ubicación espacial de las estaciones fuese lo más homogénea posible, pero al tratarse de
una área urbanizada el acceso a ciertos sitios de interés en muchos casos se vió limitado.
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Otra desventaja asociada a la zona es el ruido que introducen en las mediciones las
antenas de comunicación, las líneas de alta y media tensión y las bombas de agua. La
Figura 2.3 muestra imágenes de la adquisición, del instrumental utilizado y del equipo
de personas del Ingeis y del SEGEMAR que llevamos a cabo las campañas.

El instrumental empleado para el registro de las estaciones fue el Geometrics STRA-
TAGEM en su configuración clásica. El software Geometrics IMAGEM fue utilizado
para el seteo de la adquisición, el registro y el procesamiento de los datos. Para prospec-
tar en el rango de las altas frecuencias del equipo (10 a 104 Hz), los sensores magnéticos
utilizados fueron las bobinas de inducción BF6, fabricadas por Electromagnetic Ins-
truments EMI, perteneciente a Schlumberger. Para el campo eléctrico, por su parte, se
utilizaron dos dipolos de 50 m de longitud con electrodos metálicos. Para el equipo con-
figurado para registrar en las bajas frecuencias (0.1 a 103 Hz), las bobinas magnéticas
utilizadas fueron las BF4 (EMI) y para el campo eléctrico se utilizaron dos dipolos de
60 m de longitud con electrodos impolarizables de Pb-PbCl2. Todos los sensores fueron
orientados en la configuración ortogonal, siguiendo las direcciones N-S y O-E magné-
ticos. Finalmente, aunque esta sección fue descripta en términos de frecuencia, en lo
que sigue del trabajo para referirnos a la dependencia temporal del dato utilizaremos
su inversa, el período.

Figura 2.3. Imágenes del instrumental utilizado, de la adquisición de los datos y
del equipo que realizó las campañas.

2.4. Análisis de dimensionalidad de los datos
Como fue introducido en la Subsección 1.2.7 el tensor de fase Φ es una herramienta

importante dado que no se encuentra afectado por las estructuras locales. Es decir,
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2.4. Análisis de dimensionalidad de los datos

mientras que la amplitud del campo eléctrico observado puede verse distorsionado
por heterogeneidades superficiales, el tensor de fase será el mismo que se observaría en
ausencia de las mismas. Luego, a partir de su análisis se puede inferir información sobre
la orientación preferencial de la estructura regional (Caldwell y cols., 2004; Booker,
2014).

El ángulo de sesgo normalizado Ψ es uno de los parámetros invariantes frente a
rotaciones que se obtiene a partir de las componentes del tensor de fase. Valores de |Ψ|
mayores que 6◦ indican simetría 3D, mientras que para valores menores la impedancia
regional puede ser considerada ‘cuasi-2D’ permitiendo justificar la interpretación 2D
de los datos. Pero ésta es una condición necesaria que garantiza un comportamiento
2D pero no suficiente, debido a que estructuras 3D pueden generar localmente valo-
res pequeños de Ψ. Las elipses, que son la representación gráfica del tensor de fase,
también aportan información valiosa dado que la orientación de su eje principal puede
ser interpretada como el rumbo geoeléctrico regional. La representación de las mismas,
coloreadas con el valor correspondiente de |Ψ|, es mostrada en la Figura 2.4 para cada
estación y período. Como puede observarse, para la mayoría de los casos |Ψ| es menor
que 6◦ (aproximadamente para el 82 % de los datos) y sólo algunas estaciones para altas
y bajas frecuencias muestran |Ψ| mayor que 6◦. De la figura también se observa que la
dirección preferencial del eje mayor para la mayoría de las elipses es N-S, NNE-SSO, o
su perpendicular, coincidiendo aproximadamente el rumbo regional con la orientación
del sistema de medición.
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Figura 2.4. Elipses del tensor de fase por estación y período, coloreadas con el
ángulo de sesgo normalizado representado en escala de grises. La mayoría de las
estaciones presentan |Ψ| < 6◦.
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La magnitud de las componentes del tensor de fase en un sistema de coordenadas
particular pueden ser analizadas para estimar de forma concluyente la dimensionalidad
del dato (Booker, 2014). Si en dicho sistema, las componentes fuera de la diagonal de Φ
son despreciables respecto de las diagonales, la impedancia regional puede ser conside-
rada 2D y la orientación del sistema (o su perpendicular) indica el rumbo geoeléctrico.
Del cálculo y de la comparación de las magnitudes del tensor en el sistema de medición
se observó que las componentes fuera de la diagonal son pequeñas y al menos un orden
de magnitud menor que las diagonales para el 62.5 % de los datos.

Del análisis realizado se concluye que se puede asumir un comportamiento regional
2D de las impedancias. Luego, las componentes diagonales del tensor no tendrán una
influencia significativa sobre la inversión 3D y considerar sólo las componentes fuera
de la diagonal en la orientación del rumbo geoeléctrico no compromete a los resultados
(Kiyan y cols., 2014).

2.5. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico
3D final

Para realizar la inversión 3D de los datos se utilizó el código ModEM (Egbert y
Kelbert, 2012; Kelbert y cols., 2014), que se paraleliza por período usando la Interfaz
de Transmisión de Mensajes estándar (MPI, por Message Passing Interface, su nombre
en inglés). Es un código de inversión determinista que utiliza el método de las DF para
el modelado y el método del gradiente conjugado no lineal (NLCG) como estrategia de
minimización. La relación a minimizar, conocida como función penalidad, depende de
los datos observados y predichos, de la covarianza de los datos, del modelo de referencia
inicial y de la covarianza del modelo. El modelo de referencia inicial y la covarianza
del modelo desempeñan un papel clave en la inversión, son parámetros necesarios que
deben ser especificados y testeados debido a que el modelo final depende de ellos, pero
además, son los que permiten considerar toda la información geológica previa. Para la
construcción de ambos se utilizó el software 3D Grid proporcionado por Náser Meqbel
(comunicación personal). Este código también fue utilizado para generar el archivo de
entrada de los datos.

La grilla del modelo consiste en 64×69×110 celdas en las direcciones x, y y z,
respectivamente, donde el eje x apunta hacia el norte geográfico, el eje y hacia el este
y el eje z es positivo hacia abajo. En la región donde yacen las estaciones, la longitud
seleccionada para las direcciones horizontales de las celdas fue de 750 m, permitiendo
garantizar al menos una celda entre estaciones. Por fuera de la región, las mismas se
incrementaron en un factor lineal de 1.2. En la vertical, el espesor seleccionado para
la primera celda fue de 5 m y el incremento aplicado también fue lineal pero en un
factor de 1.05. Dado que el área es lo suficientemente plana, no se tuvo en cuenta la
topografía.

Respecto de los datos observados, como fue mencionado en la Sección 2.3, se regis-
traron dos bandas de períodos que se solapan. Dado que del resultado del análisis de
dimensionalidad se concluyó que se pueden invertir las componentes fuera de la dia-
gonal en el sistema de coordenada de medición sin pérdida de información, los datos
fueron analizados y procesados con el software WinGLink (Rodi y Mackie, 2001). Dicho
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2.5. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico 3D final

software permite combinar los datos de ambas bandas, así como editarlos y calcular
curvas de resistividad aparente y de fase suavizadas, obtenidas con diferentes técnicas,
que permiten verificar si las mismas son consistentes. Para la inversión se consideraron
32 períodos entre 0.001 y 1.259 s de las componentes fuera de la diagonal del tensor
de impedancia en el sistema de coordenadas de medición. El error establecido para las
mismas fue del 5 % de |Zxy ∗ Zyx|1/2.

La correcta elección del modelo de referencia inicial permite obtener el modelo final
con el mínimo local que mejor ajusta los datos y que a su vez permite explicar las
estructuras presentes. La covarianza del modelo forma parte del término de regulari-
zación diseñado para penalizar las desviaciones de los parámetros del modelo inicial y
toma valores entre 0 y 1, donde los valores cercanos a 1 definen modelos suaves con
estructuras resistivas que varían lentamente de una celda a otra y, a medida que el
parámetro se aproxima a 0, el modelo determina cambios de resistividad más abruptos
en las celdas cercanas. En el código ModEM se pueden configurar diferentes valores en
direcciones horizontales y verticales, respectivamente. En el presente trabajo primero
se investigaron los parámetros del modelo de referencia inicial, una vez seleccionado
el que se consideró que mejor permitía explicar tanto los datos como las estructuras
geológicas esperadas en la zona, se testearon los valores de la covarianza con las mismas
consideraciones.

Para testear el modelo de referencia inicial se consideraron tres configuraciones de
resistividad diferentes, capas de 10 Ωm (a), 30 Ωm (b) y 100 Ωm (c) hasta 1 km de
profundidad, respectivamente, y por debajo un semiespacio de 500 Ωm. Para tal fin,
la covarianza del modelo seleccionada fue de 0.3 en todas las direcciones. El nRMS
final obtenido para cada modelo resultante fue de 1.6, 1.57 y 1.77, respectivamente.
Como se puede observar en la Figura 2.5 los modelos (a) y (b) son muy diferentes
del modelo (c), a pesar de todos tener nRMS similares. De acuerdo con la estratigrafía
descripta en la sección 2.2, al menos tres formaciones y el basamento están presentes en
el área de estudio. El modelo obtenido de considerar como modelo de referencia inicial
30-500 Ωm muestra las estructuras de resistividad esperadas en el área. Cabe destacar
que todos los modelos de referencia considerados definen la base de la Fm. Guasayán,
pero ninguno de ellos puede definir la resistividad eléctrica del basamento. Para las
inversiones realizadas, el parámetro de compromiso λ inicial seleccionado fue de 100,
cuya actualización a su décima parte se implementa cuando la diferencia entre dos
iteraciones sucesivas es menor a un valor también preestablecido. Considerando que
dicha diferencia en el ajuste global sea menor a 2×10−3, en general se observa que el
90 % de las iteraciones son realizadas para valores de λ de 100, 10, 1 y 0.1, donde para
λ igual a 1 es donde tienen lugar la mayoría de las iteraciones. Esta situación se repite
en las inversiones realizadas en los próximos capítulos.

Para probar la covarianza del modelo se consideraron valores entre 0.2, y 0.6, con
paso 0.1, en todas las direcciones. Los modelos resultantes muestran mayor nRMS a
medida que la covarianza aumenta. Para valores de 0.5 y 0.6 los modelos finales son
muy suaves y no presentan contrastes claros de resistividad. Un modelo estratificado
es mejor definido para valores de 0.2 y 0.3, mientras que 0.4 define estructuras un poco
más suaves. Luego, los valores para la covarianza del modelo seleccionados en x e y
fueron de 0.4 y en z de 0.3, lo que permite obtener variaciones suaves de resistividad
en las direcciones horizontales y un mayor contraste en la vertical.
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(a) ρ= 10 - 500 Ωm, covxyz= 0.3, nRMS final= 1.6.

(b) ρ= 30 - 500 Ωm, covxyz= 0.3, nRMS final= 1.57.

(c) ρ= 100 - 500 Ωm, covxyz= 0.3, nRMS final= 1.77.

Figura 2.5. Los modelos finales de considerar 10-500 Ωm (a), 30-500 Ωm (b) y
100-500 Ωm (c) como modelos de referencia inicial. La covarianza considerada fue
la misma para todos los modelos e igual a 0.3.
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Figura 2.6. Representación del ajuste de las componentes Zxy y Zyx por estación
y período. La escala coloreada representa el valor absoluto de la diferencia entre las
componentes observadas y la respuesta del modelo dividido por el error para cada
período.
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2.6. Resultados

Para la inversión final se consideró un modelo de referencia inicial compuesto por
una capa de 1 km de espesor con una resistividad de 30 Ωm y un semiespacio de 500
Ωm debajo. La covarianza del modelo seleccionada fue de 0.4 en la horizontal y 0.3 en
la vertical. El modelo final fue obtenido luego de 124 iteraciones, con un nRMS final
de 1.69. La Figura 2.6 muestra el nRMS calculado para cada estación y período en
una escala de color que varía entre 1 y 4, donde 1 es representado con blanco y 4 con
rojo oscuro. El mismo fue calculado como el valor absoluto entre el dato observado y
la respuesta del modelo dividido por el error para cada período en cada estación. De la
figura se observa que los valores más altos son obtenidos para las estaciones cercanas a
la ciudad de Taco Ralo, región donde la contaminación por ruido es esperable (para la
ubicación de las estaciones ver Figura 2.2). En la Sección A.1 se muestran las curvas
de ajuste.

2.6. Resultados
En esta sección se presentan los resultados obtenidos del análisis del modelo 3D

final. La Figura 2.7 muestra cinco perfiles hasta 1 km de profundidad en la dirección
S-N, denominados con las letras de A a E. Para una mejor descripción, los mismos
fueron interpretados utilizando líneas blancas continuas para los límites de unidades
geoeléctricas, mientras que para el techo y la base de la primera y la última unidad,
al no ser considerados límites fiables, se utilizaron líneas blancas discontinuas. A su
vez, las unidades geoeléctricas fueron numeradas. La mínima longitud de penetración
para el modelo es de 50 m, no siendo capaz de definir estructuras confiables a menor
profundidad. Por otro lado, debido a la alta conductividad de la unidad más profunda,
para el rango de períodos considerados en la inversión, el modelo no puede definir
estructuras debajo y el límite inferior de dicha unidad puede no coincidir con la base
de la misma.

La primera unidad geoeléctrica (1) definida por el modelo tiene un espesor aproxi-
madamente constante y presenta una resistividad que varía de 5 a 20 Ωm. Por debajo,
el modelo define una segunda unidad (2) con espesor y profundidad variables y con
una resistividad entre 1 y 10 Ωm. Una tercera unidad (3) con resistividades de 15 a
40 Ωm es observada en los perfiles A y B, mientras que en el C se vuelve más delgada,
no observándose en el perfil D, pero sí al norte del E. La ausencia de esta unidad en el
perfil D puede deberse a la falta de estaciones en el área. Finalmente, el modelo define
una cuarta unidad (4) de espesor variable con resistividad menor a 1 Ωm.

2.7. Discusión e interpretación
Las unidades geoeléctricas descriptas en los resultados pueden ser correlacionadas

con las formaciones y sus características estructurales presentadas en la Subsección
2.2 y con la información pertinente del catálogo de manifestaciones termales. Dicha
información es provista en la Tabla 2.1, donde sólo fueron considerados los pozos cer-
canos a las estaciones y donde se incluye la profundidad alcanzada por los mismos, la
resistividad y la temperatura de sus aguas, y si los mismos son surgentes.
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Figura 2.7. (izquierda) Secciones N-S del modelo 3D final hasta 1 km de profun-
didad. Las principales unidades de resistividad geoeléctrica fueron interpretadas.
(derecha) Mapa esquemático con la ubicación de las secciones, las estaciones y los
pozos.
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2.7. Discusión e interpretación

La primera unidad geoeléctrica (1) presente en la Figura 2.7 se correlaciona con los
depósitos loésicos y de limos pertenecientes a la unidad Pleistocena. La resistividad
variable definida por el modelo podría deberse al deterioro de sus aguas superficiales
causado por el bajo salino (ver Figura 2.2). La segunda unidad (2) se correlaciona con
los conglomerados limolíticos y limoarcillosos y arenas y areniscas correspondientes a la
Fm. Las Cañas de edad Pliocena. Es en esta unidad que se encuentra el acuífero termal.
La resistividad aparente asociada a dicha capa es relativamente baja. Se considera que
la misma es la respuesta volumétrica de una unidad que contiene sedimentos limoarci-
llosos intercalados con arenas con aguas de baja calidad y con aguas termales, factores
que contribuyen a una disminución de la resistividad. Para explicar la presencia de la
tercera unidad recurrimos a los resultados presentados por Iaffa y cols. (2011). De las
líneas sísmicas interpretadas en su trabajo, dos de ellas siguen las rutas que limitan
al norte y al oeste la zona de estudio aquí presentada. De acuerdo con sus resultados,
la Fm. India Muerta, también de edad Pliocena, yace entre la Fm. Las Cañas y la
Fm. Guasayán. Si bien sólo encontramos referencia de su presencia en este trabajo, la
misma es reconocida en otras regiones de la cuenca tucumana (ver por ejemplo, Zapata
y cols., 2019). Luego, la tercera unidad geoeléctrica (3) del modelo se correlaciona con
la Fm. India Muerta, compuesta principalmente por areniscas grises y lutitas fluviales
(Bossi y cols., 1998). Por último, la cuarta unidad (4) se correlaciona con la Fm. Guasa-
yán de edad Miocena compuesta por limolitas verdes yacíferas parcialmente amarillas
y rojizas y por bancos de yeso. Esta formación es de origen marino y posee arcillas pro-
ducto de alteración mineralógica. La presencia de sales disueltas así como la capacidad
de intercambio de los cationes débilmente ligados en las superficies de los minerales de
arcillas (Ussher y cols., 2000) permiten explicar su muy baja resistividad. Finalmen-
te, dadas las unidades geológicas y los rasgos hidrogeológicos presentes, las unidades
geoélectricas determinadas por el modelo son comparables con las de otros ambien-
tes geotermales no volcánicos con características geológicas similares. En particular se
estableció correspondencia con las determinadas por Muñoz y cols. (2010).

En la Figura 2.8 se muestran secciones en la dirección O-E del modelo 3D final
sobre los cuales las estructuras de fallas y pliegues descriptas por Iaffa y cols. (2011)
y Battaglia (1982) fueron superpuestas en color negro con la finalidad de correlacio-
narlas con el mismo. Se observa que en el perfil del centro del modelo la falla curva
inferida coincide en profundidad con una leve variación lateral de la resistividad en la
unidad asociada a la Fm. Guasayán, rasgo señalado con una línea negra curva vertical.
También se observa que al este de la falla inferida el techo de la Fm. Las Cañas, seña-
lizado con líneas blancas discontinuas, es más superficial que al oeste. Es decir, en una
primera instancia el modelo permite inferir que el acuífero termal podría encontrarse a
menor profundidad al este de la misma. Otro rasgo estructural observado son las suaves
ondulaciones formando anticlinales y sinclinales de la unidad geoeléctrica asociada a
la Fm. Guasayán, rasgo delimitado con líneas blancas continuas. Por otro lado, en el
extremo sudoeste del modelo se observa un cuerpo de alta resistividad debajo de las
estructuras determinadas por Iaffa y cols. (2011), región donde los autores describen
un basamento fallado. Siendo que la zona de estudio presenta características estruc-
turales complejas, consideramos que el bloque resistivo, señalizado en el modelo con
signos de interrogación, podría deberse a fallas que estarían levantando el basamento.
Por último, cabe destacar que de las secciones se observa que hacia el sudeste de la
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región la Fm. India Muerta no es definida por el modelo.
Con la finalidad de establecer la correspondencia entre la resistividad determinada

por el modelo y la inferida con la información de los pozos, en la Figura 2.9 se muestran
cortes en profundidad a 256-273, 273-292 y 400-425 m. En la vecindad de los pozos se
observan resistividades que varían entre 1 y 10 Ωm, mientras que la resistividad del
agua de los pozos a 20◦ C obtenida del catálogo de manifestaciones termales varía entre
7 y 21 Ωm ( ver Tabla 2.1).

O - E

Figura 2.8. (izquierda) Secciones O-E del modelo 3D final hasta 1 km de profun-
didad. (derecha) Mapa esquemático con la ubicación de las secciones, las estaciones
y los pozos. Fueron superpuestas las características estructurales determinadas por
Battaglia (1982) y Iaffa y cols. (2011).

Nombre del pozo ID prof. (m) ρpozo (Ωm) T (◦C) surgente
Árboles Grandes 1 AG1 262-290 21.41 35.5 sí

El Mojón EM 430 7.87 41 sí
La Iguana 1 LI1 269 — 27 no
La Iguana 2 LI2 412 6.54 42.5 no

Paez PA 276 12.09 46 sí
Puesto del Medio PM 412 10.90 50 sí

Taco Ralo 1 TR1 265 - 269 8.35 32 no
Taco Ralo 2 TR2 399 14.53 41 no
Taco Ralo 3 TR3 392 -402 15.43 41.5 no
Villa Pugio VP 273 10.82 36.5 sí

Viltrán VI 419 12.61 44.5 sí

Tabla 2.1. Datos de los pozos cercanos a las estaciones AMT donde se indica
la profundidad del acuífero explotado, la resistividad (a 20◦C) y la temperatura
(medida en cabeza de pozo) del agua y si los mismos son surgentes.
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2.7. Discusión e interpretación

Figura 2.9. Cortes del modelo 3D final a las profundidades de los pozos cercanos
a las estaciones. Fueron superpuestas las características estructurales determinadas
por Battaglia (1982) y Iaffa y cols. (2011).
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El fluido poral afecta significativamente a la resistividad aparente de las rocas. La
ley empírica de Archie ρa=ρfφ−mS−n, (Archie, 1942) relaciona la resistividad aparen-
te de la roca ρa, con su porosidad φ, su saturación poral S, y con la resistividad del
fluido poral ρf , mediante el exponente de saturación n, y el exponente que controla la
geometría del poro m (Bedrosian, 2007). Si se contara con estudios de laboratorio para
acceder a todos los parámetros, esta ley permitiría validar nuestros resultados, pero
desafortunadamente sólo se sabe, a partir de los esquemas de las perforaciones, que
las unidades están compuestas por areniscas rojizas de grano fino a medio ligeramente
arcillosas micáceas y calcáreas, y si bien hay parámetros medios que podríamos consi-
derar, en general los mismos varían considerablemente para diferentes formaciones de
características similares (ver por ejemplo Tabla 1 de Worthington, 1993). Cabe señalar
que las resistividades indicadas en la Tabla 2.1 en general presentan valores acordes a
los determinados por el modelo.

Finalmente, una vez más se observa la correspondencia del modelo con las estruc-
turas presentes. En particular, se observan cambios en la resistividad a ambos lados de
la falla curva inferida, donde los pozos ubicados al noroeste son los surgentes.
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Capítulo 3

Caracterización geoeléctrica 3D del
bajo topográfico en las cercanías del
volcán Socompa

El estratovolcán Socompa se ubica en la Zona Volcánica Central de los Andes,
región de interés para la búsqueda de recursos geotérmicos debido a la presencia de
volcanes activos. En sus alrededores se llevó a cabo el Prospecto Geotérmico Socompa
con el objetivo de detectar manifestaciones termales relacionadas a un sistema geo-
termal activo, pero los resultados obtenidos a partir de diferentes técnicas no fueron
concluyentes. Con el objetivo principal de delimitar el reservorio de las aguas geoter-
males circulantes, en este capítulo se presenta un modelo geoeléctrico 3D obtenido de
la inversión de datos audiomagnetotelúricos registrados sobre un área de 16 km2 que
cubre el bajo topográfico en el que se encuentran la laguna Socompa y la Quebrada
del agua, ambas con presencia de manantiales termales. El rasgo más distintivo de-
terminado por el modelo es una capa de baja resistividad (menor a 10 Ωm) a una
profundidad de 400-500 m y al menos de 200 m de espesor, que debido al ambiente
geológico puede ser explicada por dos escenarios posibles. La misma podría deberse a
un acuífero salino que albergue las aguas circulantes. Pero hay indicios que señalan que
el bajo topográfico podría coincidir con una cripto-caldera de edad Miocena, y por lo
cual el escenario de una capa de arcillas desarrollada durante el período de actividad
no puede ser descartada. A partir de los datos audiomagnetotelúricos fue posible la
caracterización de las unidades superficiales presentes en el área de estudio, así como
la estimación en una primera aproximación de la profundidad a la que se encontraría
el reservorio hidrotermal.

3.1. Motivación del área de estudio
El Socompa es uno de los estratovolcanes más voluminoso y de mayor altura de

la Zona Volcánica Central (ZVC) de los Andes (Figura 3.1b). La región se caracteriza
por su arco volcánico activo relacionado con la subducción de la Placa de Nazca deba-
jo de la Sudamericana en un ambiente de altiplanicie y con condiciones climáticas de
semi-áridas a áridas (Stern, 2004). Estudios termomecánicos del estado de los Andes
determinaron que la región presenta el mayor flujo de calor así como la menor profun-
didad de la isoterma de Curie (Ibarra y Prezzi, 2019). El vulcanismo activo convierte a
la ZVC atractiva para la exploración de sistemas geotermales (ver por ejemplo, Bissig y
cols., 2001; Tassi y cols., 2009; McCoy-West y cols., 2011; Lahsen y cols., 2015; Munoz-
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Saez y cols., 2018; Filipovich y cols., 2020; Chiodi y cols., 2019) y aunque su gran
potencial permite considerar la explotación de energía geotermal, en el presente sólo la
planta del Proyecto Cerro Pabellón en Antofagasta, Chile, se encuentra operando.

Figura 3.1. Mapa geológico y topográfico del área de estudio (a y c). En (a) el área
del relevamiento AMT fue señalizada con un rectángulo rosa y en (c) se muestra la
disposición de las estaciones con círculos rojos. Los principales rasgos estructurales,
las manifestaciones termales, los caminos de acceso y los lugares relevantes fueron
incluidos. Mapa de la Zona Volcánica Central de los Andes (b).
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Estudios realizados en los alrededores del volcán sugieren características geológicas
e hidrogeológicas favorables para un sistema geotermal ciego caracterizado por una
fuente de calor relacionada al sistema magmático actual del volcán, reservorios y sellos
dentro de un posible sistema de estructuras de caldera, así como la disponibilidad de
agua proveniente de diferentes zonas de alimentación (Galliski y cols., 1987; Seggiaro
y Apaza, 2018; Lelli, 2018; Raco, 2018; Conde Serra y cols., 2020). Los estudios más
recientes fueron llevados a cabo en el marco del Prospecto Geotérmico Socompa (PGS)
que se ubica en el bajo topográfico con altitud media de 3500-3800 m.s.n.m., situado
entre el flanco sudeste del volcán y el límite occidental de la sierra de Caipe (Figura
3.1a). El bajo contiene a la laguna Socompa, cuyas aguas son hipersalinas y posee una
profundidad media de un metro (Farías y cols., 2013). Las principales manifestaciones
son los manantiales termales presentes en los alrededores de la laguna y en las cerca-
nías de la localidad Quebrada del Agua y las rocas de edad Pliocena con alteración
producida por los fluidos circulantes, ubicadas en la falla Quebrada del Agua (Figura
3.1c) (Seggiaro y Apaza, 2018).

Los métodos electromagnéticos son ampliamente utilizados para la exploración y la
caracterización de ambientes asociados a sistemas geotermales (Arnason y cols., 2000;
Harinarayana y cols., 2006; Farquharson y Craven, 2009; Amatyakul y cols., 2015;
Blake y cols., 2016; Barcelona y cols., 2019). Como fue mencionado en la Sección 1.1,
varios factores influyen de manera significativa sobre la conductividad de las rocas,
entre las que se destacan la temperatura, la porosidad, la permeabilidad, el fluido
poral y los minerales de arcillas (Spichak y Manzella, 2009). La conductividad del
fluido, a su vez, generalmente aumenta con la concentración de sales, llegando a tomar
valores extremos de 0.01 Ωm para fluidos hipersalinos con concentración de 25 % en
peso de NaCl(Bedrosian, 2007). Por otro lado, en rocas con presencia de minerales
de arcillas, el mecanismo que explica la alta conductividad es la doble capa que se
forma en la interfase del mineral de arcilla y el agua, contribución adicional conocida
como conductividad superficial (Ussher y cols., 2000). El efecto de la conductividad
superficial es generalmente más importante cuando la porosidad o permeabilidad es
baja. Por último, la temperatura es el principal factor que influye sobre la alteración
mineralógica.

En este capítulo se presenta un modelo audiomagnetotelúrico (AMT) de los pri-
meros cientos de metros de profundidad de la región del PGS, comprendida entre la
laguna Socompa y la localidad Quebrada del Agua. El principal objetivo fue restringir
en profundidad la presencia del reservorio de las aguas geotermales circulantes y la
caracterización de las estructuras geoeléctricas que facilitan su circulación.

3.2. Geología y estudios previos

Geología
El volcán Socompa se ubica geográficamente a los 24.40◦S y 68.25◦O y posee una

altitud media de 6032 m.s.n.m. Es un estratovolcán de edad Cuaternaria con un vo-
lumen de 100 km3 y es conocido por su gran depósito de escombros de avalancha de
26 km3 formado por el colapso de su flanco NO 7200 años AP (ver Wadge y cols., 1995,
y referencias). Las unidades posteriores al colapso, conformadas por flujos de lava da-
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cíticas y domos, han reconstruido parcialmente el edificio, y junto con la presencia de
cráteres de explosión, depósitos piroclásticos y la débil actividad fumarólica, evidencia
su actividad Holocena.

La columna estratigráfica de la región está compuesta de un basamento cristalino
pre-Cenozoico sobre el que se apoyan unidades Cenozoicas, abarcando desde el Paleo-
geno hasta el Cuaternario. El basamento, que no aflora localmente en los alrededores
del PGS, está compuesto por rocas graníticas y metamórficas del Paleozoico Inferior
superpuestas por cuarcitas Devónicas, rocas volcánicas ácidas Pérmicas y arenas y ar-
cillas del Cretácico Superior (Gardeweg y cols., 1993; Reutter y Munier, 2006). El bajo
topográfico en el que se ubica el PGS corresponde a la pared colgante de la falla Que-
brada del Agua que define el límite occidental de la sierra de Caipe. El bajo se encuentra
cubierto superficialmente por relleno de edad Cuaternaria de aproximadamente 100 m
de espesor y compuesto principalmente por arenas, calizas, calizas limosas, depósitos
de sulfato de sodio y cenizas volcánicas Zapppettini y Blasco (2001).

La sierra de Caipe, con tendencia N-S, está principalmente compuesta por el com-
plejo volcano-sedimentario Quebrada del Agua (CVSQA). El mismo tiene asignada una
edad Oligocena Superior-Miocena, pero debido a que parte de sus miembros se correla-
cionan con la Fm. Salín de edad Mio-Pliocena, registrada tanto al norte como al oeste
del volcán, posiblemente se extienda hasta el Plioceno (Ramirez, 1988). El CVSQA está
compuesto por unidades piroclásticas, conglomerados y domos andesíticos, dacíticos y
riolíticos (Galliski y cols., 1987; Zapppettini y Blasco, 2001). Localmente se reconocen
tres miembros, inferior, medio y superior, con espesores estimados de 110 (no se ob-
serva la base localmente), 200 y 230 m, respectivamente (Seggiaro y Apaza, 2018). El
miembro inferior está compuesto por arenas y conglomerados con clastos andesíticos
y graníticos y matriz limosa. El miembro medio está conformado por conglomerados
polimícticos con clastos dacíticos y matriz de ceniza intercalados con lavas dacíticas,
con depósitos piroclásticos ricos en piedra pómez y con depósitos piroclásticos repro-
cesados. El miembro superior corresponde a una sucesión de depósitos piroclásticos
dacíticos integrados por depósitos de bloque y de flujo de cenizas, co-ignimbritas con
piedra pómez y clastos líticos y depósitos piroclásticos de caída menores, en su mayo-
ría de moderado a bien consolidados. Los miembros medio y superior son considerados
equivalentes a la Fm Salín, compuesta por conclomerados, arenas y depósitos piroclás-
ticos, de pobremente a no consolidados, con lentes lacustres y unidades evaporíticas
que presentan un espesor máximo de 250 m (Ramirez, 1988; Ramírez y cols., 1991;
Gardeweg y cols., 1993; De Vries y cols., 2001). Finalmente, el CVSQA está cubierto
por lavas andesíticas y dacíticas que son truncadas por la falla normal Quebrada del
Agua.

Las Fm. Geste y Vizcachera, de edad Eocena Superior y Oligocena-Miocena, respec-
tivamente, son unidades de gran extensión areal reconocidas en la región y que afloran
al pie del flanco oriental y en el extremo sur de la sierra de Caipe, pero no fueron
reconocidas en el bajo topográfico (Zapppettini y Blasco, 2001). Dichas formaciones
podrían encontrarse por debajo del CVSQA. Pero unidades sedimentarias de 100 m de
espesor compuestas por conglomerados y arenas poco consolidadas fueron asignadas a
la Fm. Vizcachera en la localidad de Caipe ubicada a 30 km SE de la laguna; y presen-
tan una relación transicional con las unidades volcánicas del CVSQA, que predomina
en los miembros medio e inferior, y cubre las rocas graníticas de edad Paleozóica y
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Paleógena (Zapppettini y Blasco, 2001; Seggiaro y Apaza, 2018). Por otra parte, se
considera que las unidades sedimentarias de la Fm. Vizcachera serían equivalentes a
las unidades con conglomerados, arenas y arcillas de 500 m de espesor asignadas a las
Fm. Tambores y San Pedro reconocidas en la cuenca de Moturaqui, que se ubica apro-
ximadamente a 30 km O de la laguna. Estas últimas se encuentran entre el basamento
cristalino y la Fm. Salín (Ramirez, 1988; De Vries y cols., 2001).

Los principales rasgos estructurales de la región son la falla normal Quebrada del
Agua, con tendencia N-S y presencia de fallas menores paralelas, y lineamientos de
domos dacíticos que delimitan tanto al bajo topográfico como los alrededores del volcán.
Estas últimas se consideran un posible sistema de calderas anidadas desarrolladas en
un sistema de fallas trascurrentes (Seggiaro y Apaza, 2018). A lo largo de la falla
Quebrada del Agua se emplazan unidades volcánicas de edad Pliocena-Cuaternaria
conformadas por flujos de lava basáticas, andesíticas y dacíticas y domos riolíticos.
Algunas unidades llenan parcialmente la pared colgante en la que se encuentra el bajo
topográfico (Zapppettini y Blasco, 2001; Galliski y cols., 1987). Otras estructuras, como
lineamientos N-S y NO-SE, también fueron reconocidos (Zapppettini y Blasco, 2001).

Estudios previos para la identificación de manifestaciones geo-
termales

Varios estudios y con diferentes técnicas fueron realizados en los alrededores del
volcán. En relación a los de superficie, se registró evidencia de actividad geotermal
donde vale la pena resaltar las unidades alinitizadas y silificadas del CVSQA, las áreas
con alteración silícea y argílica pervasiva que se encuentran presentes a lo largo y al
norte de la falla (donde actualmente se encuentra operando un proyecto minero), el
domo riolítico de Quebrada del Agua, los depósitos de trabertinos al este de la laguna
y los domos dacíticos al sur de la misma (ver Figura 3.1a y Figura 3.1c) (Galliski y
cols., 1987; Seggiaro y Apaza, 2018). La laguna posee depósitos estratificados de sulfato
de sodio y niveles de diatomitas relacionados con la contribución silícea de las aguas
hidrotermales que emergen de ésta (Cordini, 1965), pero además, en su borde sudeste
se encontraron estromatolitos (Farías y cols., 2013). La presencia de estos últimos en
un ambiente tan hostil fue relacionada con sus aguas termales.

En la región, Conde Serra y cols. (2020) estudiaron la presencia de alteraciones hi-
drotermales en superficie mediante el análisis espectral de imágenes satelitales. A partir
de los resultados pudieron determinar áreas de alteración silícea, propilítica y argílica.
De dichas áreas, los autores tomaron muestras de campo que fueron analizadas por
espectrometría de reflactancia y difracción de rayos X. Los resultados más destacados
fueron la presencia de la asociación mineral argílica esmectita + kaolinita + cuarzo,
que es un producto típico de fluidos de composición neutra y clorurada asociados con
las zonas de escape de los sistemas geotérmicos (Vázquez y cols., 2014; Vazquez y cols.,
2016; Maza y cols., 2018); la asociación por alteración argílica avanzada alunita + kao-
linita + cristobalita, cuya presencia fue relacionada con fluidos ricos en HS− y CO2
generalmente asociados con manifestaciones superficiales de sistemas epitermales y/o
flujo ascendente de sistemas geotérmicos (Gifkins y cols., 2005; Stimac y cols., 2015);
y la presencia de las series de trasformación de esmectita dioctaédricas a illita (I-S) y
de esmectita trioctaédricas a clorita (C-S), que están principalmente relacionadas con
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el metamorfismo térmico (Meunier, 2005).
Lelli (2018) realizó un reporte del análisis químico e isotópico de 24 muestras de

agua, entre las que se incluyen muestras de manantiales termales, fríos y con agua
salina, de la laguna y de un pozo termal en el Salar de Lluillaillaco, pero por proble-
mas climáticos, no pudo recolectar muestras de las fumarolas cercanas a la cima del
volcán. Por medio de instrumentos portátiles, registró la temperatura, el pH, la alca-
linidad y la conductividad eléctricas de las aguas. El autor determinó que la laguna
presenta productos sólidos originados por la actividad hidrotermal y varias filtracio-
nes que se mezclan con sus aguas hipersalinas. Los manantiales termales, ubicados al
oeste y sudoeste de la misma, poseen temperaturas máximas de 26-27.6◦C. Por otro
lado, el manantial de Quebrada del Agua también fue considerado termal debido a que
sus aguas poseen temperaturas de 18◦C, valor muy superior a la media anual de -5◦C
(Houston y Hartley, 2003). El agua que descarga del manantial se infiltra por debajo
del terraplén del ferrocarril y emerge del lado opuesto, en el que se organiza un pequeño
río que fluye hacia la laguna. Del análisis químico de las aguas termales, que establece
que la salinidad de las mismas es baja, se determinó que no es posible identificar una
tendencia clara de evolución geoquímica debido a que las características originales pue-
den haber sido alteradas por los depósitos de sal y por las infiltraciones de agua salina,
dificultando el estudio de la evolución termal de las componentes profundas. Respecto
de la geotermometría, todas las aguas termales fueron clasificadas como inmaduras. El
autor concluye que a pesar de no poder identificar el origen del termalismo, el mismo
no puede ser considerado despreciable.

Finalmente, Raco (2018) realizó un reporte sobre los fluidos geoquímicos, en par-
ticular sobre la desgasificación de CO2 del suelo. La autora no pudo determinar la
presencia de muestras que excedieran el umbral de fondo y que pudieran estar rela-
cionadas con la contribución de una fuente profunda. La causa podría deberse a que
la fuente no existe, o que hay una cubierta impermeable y eficiente que no permite el
flujo de gas a través de ella.

3.3. Campaña de audiomagnetotelúrica
En diciembre del año 2017, por medio de un STAN realizado para el SEGEMAR,

se registraron 34 estaciones audiomagnetotelúricas en el bajo topográfico situado en-
tre la laguna Socompa y la localidad Quebrada del Agua. Dado que el interés era la
caracterización geoeléctrica 3D de los primeros cientos de metros, la distancia media
seleccionada entre estaciones vecinas fue de 400 m, siguiendo una separación uniforme
en el terreno. La adquisición, el registro y el procesamiento de los datos fue realizado
con el mismo instrumental y siguiendo la misma configuración que la introducida en
la Sección 2.3. La Figura 3.2 muestra imágenes del despliegue del instrumental en el
campo, del grupo de trabajo del Ingeis y del SEGEMAR que realizamos la campaña y
de los principales rasgos geomorfológicos.

Durante la campaña se adquirieron datos en los dos rangos de frecuencias en las
que permite registrar el equipo. Ambos rangos se solapan y poseen una banda muerta,
es decir, frecuencias a las cuales la señal es mínima. El rango de las altas frecuencias
tiene la banda muerta alrededor de los 5 kHz y el de las bajas frecuencias la banda
entre 0.5 y 5 Hz, con el mínimo en 1 Hz. Pero además, el ambiente geológico en el que
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fueron registrados los datos (conglomerados y areniscas superficiales no consolidados)
restringen el alcance de la técnica. Luego, la mayor frecuencia seleccionada tanto para el
análisis de la dimensionalidad como para la inversión de los datos fue 1000 Hz, es decir,
la mayor frecuencia del rango de las bajas frecuencias; y de los dos rangos prospectados
fue considerado el que presentaba mejor relación señal-ruido.

Figura 3.2. Imágenes del viaje de campaña en las que se puede apreciar el instru-
mental y su distribución espacial, la laguna Socompa y el volcán Socompa, así como
el equipo que realizó la campaña y la logística necesaria para la misma.

3.4. Análisis de dimensionalidad de los datos
Para estimar la estructura regional del dato se realizó el análisis de dimensionali-

dad con los parámetros obtenidos a partir del tensor de fase Φ siguiendo los criterios
descriptos en la Sección 2.4.

La Figura 3.3 muestra las elipses del tensor de fase para cada estación y período
coloreadas con el valor absoluto del ángulo de sesgo normalizado |Ψ| en escala de
grises. Como puede observarse, para períodos cercanos a 5.0×10−2 s hay un cambio
en la tendencia de los valores de |Ψ|. Para la mayoría de las estaciones, para períodos
menores, |Ψ| es menor a 6◦ y la estructura regional del dato puede ser considerada
2D, pero para períodos mayores, en general |Ψ| es mayor que 6◦, indicando que los
mismos responden a estructuras 3D. Con respecto a las elipses, para períodos menores
a 5.0×10−2 s se observa una baja elipticidad, comportamiento típico de un subsuelo
1D. Pero a medida que éste aumenta, no sólo la elipticidad se ve incrementada, sino
que además se observa que la orientación del eje principal de las elipses varia entre
estaciones vecinas, no pudiéndose determinar un rumbo regional común a la mayoría
de las estaciones, lo que también sugiere un subsuelo 3D. De los resultados se concluye
la importancia de realizar la inversión 3D del tensor de impedancia completo.
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Figura 3.3. Elipses del tensor de fase por estación y período, coloreadas con el
ángulo de sesgo normalizado representado en escala de grises.

3.5. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico
3D final

Como en la Sección 2.5, para la inversión 3D del tensor de impedancia se utilizó el
código ModEM (Egbert y Kelbert, 2012; Kelbert y cols., 2014). Luego, aquí nuevamente
el modelo de referencia inicial será testeado para tratar de determinar dentro del espacio
de los modelos los parámetros que permitan tanto explicar los datos como una buena
caracterización de la región de estudio.

La longitud total del modelo, conformado por 55×60×130 celdas, es de 16×16×10
km en las direcciones x, y y z, respectivamente, donde el eje x apunta al norte geográfico,
el eje y al este y el eje z se considera positivo hacia abajo. En el área en la que yacen
las estaciones, la longitud de las celdas seleccionada para el plano horizontal fue de
170 m en x y 150 m en y, donde se consideró al menos una celda vacía entre estaciones
vecinas, y para las estaciones por fuera del área, se aplicó un incremento lineal de
1.2. En la vertical, el espesor considerado para la primera celda fue de un metro y el
incremento para las siguientes también fue lineal y en un factor de 1.05. La elección
del espesor de la primera celda permitió incluir a la laguna Socompa como un cuerpo
congelado, es decir, la inversión no tiene permitido modificar el valor de resistividad
0.1 Ωm asignado a sus celdas, valor de referencia para el agua hipersalina de la laguna
obtenido de Farías y cols. (2013).

Para la inversión se consideraron 32 períodos entre 0.001 y 1.26 s del tensor de
impedancia en el sistema de coordenadas de medición. El error considerado para las
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3.5. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico 3D final

componentes fuera de la diagonal fue de 5 % de |Zxy ∗ Zyx|1/2 y para las componentes
diagonales fue del 15 % de su valor absoluto.

Respecto del modelo de referencia inicial, dado que en la región no se cuenta con
estudios geológicos de detalle o estudios geofísicos cuya información pudiera ser incor-
porada al mismo, para determinar el modelo que permitiera obtener el modelo final
más adecuado, se consideraron semiespacios de 30, 100 y 500 Ωm. El valor de 30 Ωm
fue el seleccionado por ser el que definió las estructuras de resistividad esperadas para
el ambiente en el que fueron registrados los datos. Además, fue el que obtuvo el me-
jor ajuste de los mismos. En todos los casos la covarianza del modelo fue de 0.3 en
todas las direcciones, valor considerado dado que permite definir cambios abruptos de
resistividad entre celdas vecinas.
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Figura 3.4. Representación del ajuste para cada componente de Z por estación y
período. La escala coloreada representa el valor absoluto de la diferencia entre los
datos observados y la respuesta del modelo dividido por el error para cada período.

41



3. Caracterización geoeléctrica 3D del bajo topográfico en las cercanías del
volcán Socompa

Para testear el incremento vertical de la grilla se utilizaron los resultados de la
inversión 1D de cada estación calculados con el software WinGLinK (Rodi y Mackie,
2001). Del análisis de los modelos 1D se observa que, en promedio, la resistividad dismi-
nuye drásticamente de cientos de Ωm a valores cercanos a 1 Ωm para las profundidades
comprendidas entre 500 y 700 m. Luego, se consideró un segundo modelo de referencia,
conformado por un semiespacio de 30 Ωm con una capa de 1 Ωm entre los 500 y los
700 m de profundidad, y se compararon los resultados de la inversión a partir de ambos
modelos, modificando el incremento lineal vertical. Para un incremento inicial de 1.15,
la mayor diferencia entre ambos modelos es la resolución del espesor de la capa con-
ductiva. A medida que se consideraron incrementos menores, las diferencias entre los
modelos finales fueron disminuyendo y para un valor de 1.05 se volvieron despreciables.
Para todos los incrementos considerados, la profundidad de la capa conductiva no varió
significativamente.

Para la inversión final se consideró un modelo de referencia inicial conformado por
un semiespacio de 30 Ωm y una covarianza del modelo de 0.3 en todas las direcciones.
El modelo final se obtuvo luego de 64 iteraciones con un nRMS de 3.1. En la Sección
A.2 se muestran las curvas de resistividad aparente y de fase para los datos obser-
vados y predichos. La Figura 3.4 muestra el nRMS para cada componente del tensor
de impedancia por estación y período, en una escala de color que varía entre 1 y 4,
donde 1 es representado con blanco y 4 con rojo oscuro. De la figura se observa que
las componentes fuera de la diagonal presentan un mejor ajuste que las componentes
diagonales. Sobre estas últimas, y en particular para la componente Zyy, se observa
que para algunas estaciones y períodos el ajuste es mayor al deseado, pero dado que
de los resultados de la Subsección 3.4 se estableció la importancia de invertir todas las
componentes del tensor, se prefirió considerarlas sacrificando obtener un buen ajuste.

3.6. Resultados
Las estructuras geoeléctricas definidas por el modelo son mostradas en la Figura

3.5. Dado que la mínima longitud de penetración es de aproximadamente 100 m, no
pudiendo determinar rasgos confiables para profundidades menores, se muestran los
resultados por debajo de esta profundidad. Como se observa de las secciones en la
dirección E-O (Figura 3.5a), el modelo determina en los primeros cientos de metros
estructuras con una resistividad mayor a 500 Ωm, con cuerpos inmersos de baja resisti-
vidad (o alta conductividad). En particular, se observan cuerpos conductivos cercanos
a la laguna. Por debajo de la estructura de alta resistividad se observa una capa de
muy alta conductividad que cubre toda el área, bajo la cual el modelo ya no es capaz
de resolver rasgos. Finalmente, para resaltar los cuerpos conductivos, en la Figura 3.5b
se muestran las estructuras con resistividades menores a 10 Ωm.

Con el objetivo de determinar si las estructuras conductivas definidas por el modelo
final entre los 100 y los 400 m de profundidad son requeridas o son un artefacto de la
inversión, se realizó el test aplicado por Burd y cols. (2014), que consiste en remover
las estructuras a validar y calcular nuevamente en nRMS por estación y período. El
parámetro P se define como el cociente entre en nRMS del modelo sin las estructuras y
el nRMS del modelo no perturbado. P = 1 indica que no hubo variaciones significativas
en el nRMS, P <1 indica una disminución y P >1 un aumento del nRMS respecto del
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3.6. Resultados

(a) Secciones en la dirección oeste-este. (b) Cuerpos con resistividad menor a 10 Ωm.

Figura 3.5. Modelo 3D final. La ubicación de las secciones verticales que se mues-
tran en a) se indican en b) como líneas negras. Para comprender mejor la ubicación
de los cuerpos conductores, también se indican la laguna Socompa (LS) y la Que-
brada del Agua (QdA).

modelo no perturbado, respectivamente. En la Figura 3.6 se muestran los valores de
P calculados para 8 períodos comprendidos entre 3.16×10−3 y 6.33×10−1 s a partir de
haber removido las estructuras y reemplazado su valor por el del semiespacio del modelo
de referencia inicial (30 Ωm). En la escala de color seleccionada los círculos sombreados
representan valores de P menor a uno y los de color blanco valores cercanos a uno, e
indican que el modelo no necesita de las estructuras para explicar los datos. Por otro
lado, los círculos de color rojo oscuro representan a los valores de P mayores a 2, valor
que se considera lo suficientemente grande para justificar la presencia de los cuerpos
en el modelo. De la figura se observa que en general las estaciones presentan valores
de P mayores a uno, especialmente para los períodos entre 1.58×10−2 y 3.16×10−2 s.
Pero además, para las estaciones cercanas a la laguna, se observa que los valores de
P se mantienen altos para todo el rango de períodos mostrado. Se concluye que las
estructuras conductivas no son un artefacto del modelo, sino que son requeridas por
los datos.

La Figura 3.7 muestra 9 cortes del modelo final a diferentes profundidades. Como
puede ser observado, entre los 400 y 500 m de profundidad, el modelo define una capa
de alta conductividad cóncava hacia arriba y dentro una estructura de alta resistividad.
Dicha estructura de alta resistividad también fue validada con el mismo test. Primero
se consideró para su reemplazo la resistividad del semiespacio del modelo de referencia.
Del análisis de P por estación y período se observó que el parámetro se mantuvo cercano
a uno, permitiendo inferir que la alta resistividad determinada por el modelo a estas
profundidades no es requerida por los datos.
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3. Caracterización geoeléctrica 3D del bajo topográfico en las cercanías del
volcán Socompa

Figura 3.6. Estaciones AMT coloreadas con la escala de color del parámetro P para
los períodos indicados en la figura. Como puede observarse, las estaciones cercanas
a la laguna Socompa (LS) presentan P>2, validando la presencia de los cuerpos
determinados por el modelo. La laguna Socompa y la Quebrada del Agua (QdA)
fueron incluidas.
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3.7. Discusión e interpretación

A partir de estos resultados se reemplazó a la resistividad de la estructura por 5 Ωm, va-
lor del orden de la capa conductiva por debajo. Los resultados obtenidos mostraron que,
sólo para algunas estaciones para los períodos entre 1×10−2 y 1.58×10−2 s, los valores
de P determinados fueron ligeramente mayores a 1.25. Se concluye que la estructura
resistiva determinada entre los 400 y los 500 m de profundidad no sólo no es requerida
por los datos, sino que además se considera que la estructura de alta conductividad
podría estar cubriendo toda el área a partir de los 400 m de profundidad.

3.7. Discusión e interpretación
Para la descripción y la correlación de modelo con las formaciones y estructuras

se utilizaron las Figuras 3.5 y 3.7. La alta resistividad determinada a los 100 m de
profundidad es interpretada como la base de la cubierta sedimentaria Cuaternaria.
Debajo, entre los 150 y 250 m de profundidad, la menor resistividad determinada por
el modelo podría deberse a la presencia de un acuífero superficial. El bajo topográfico
en el que se ubica la laguna se encuentra en la pared colgante de la falla normal
Quebrada del Agua con un desplazamiento de al menos 200 m (Seggiaro y Apaza,
2018). El acuífero superficial aquí interpretado podría estar alojado en alguna unidad
permeable, como por ejemplo, en las unidades piroclásticas no consolidadas registradas
en las cercanías de la localidad Quebrada del Agua y asignadas al miembro superior
del CVSQA. En la cuenca de Monturaqui, situada inmediatamente al oeste del volcán,
el nivel freático se encuentra en la Fm. Salín entre los 100 y 200 m de profundidad
(De Vries y cols., 2001). Como se describió en la Subsección 3.2, estas unidades son
equivalentes al miembro superior del CVSQA.

La estructura de alta resistividad determinada a los 250 m de profundidad en el
centro del modelo se asocia a los miembros medio y superior del CVSQA. Ambos miem-
bros poseen un buen desarrollo de unidades volcánicas, como flujos de lavas y depósitos
piroclásticos consolidados. A los 400-500 m de profundidad, el modelo determina una
capa de baja resistividad. Esta capa se observa hasta los 750 m, profundidad a la cual
el modelo ya no define estructuras. En el ambiente en el que los datos fueron regis-
trados dos hipótesis permitirían explicar la presencia de una alta conductividad a las
profundidades mencionadas: (i) un acuífero con alta concentración de sales y (ii) una
capa de arcillas asociada a un sistema geotermal de edad Miocena.

Como fue mencionado previamente, la Fm. Vizcachera, compuesta principalmente
por limolitas, tufas y yeso, fue descripta como un contacto transicional, de al menos
100 m, con el miembro inferior del CVSQA en la localidad de Caipe. A su vez, dicha
formación fue correlacionada con la Fm. Tambores y la Fm. San Pedro en la cuenca
de Monturaqui, donde se determinó la presencia de arcillas y de depósitos sedimenta-
rios (Zapppettini y Blasco, 2001; Seggiaro y Apaza, 2018). Luego, lo recién expuesto
respalda a la hipótesis (i) en la que se considera que la capa con alta conductividad
podría asociarse a un acuífero presente en las unidades con alta concentración de sa-
les de la Fm. Vizcachera, donde la presencia de arcillas cooperaría a la conductividad
determinada por el modelo.

Estudios geofísicos con técnicas electromagnéticas han sido utilizados para determi-
nar acuíferos en regiones con condiciones similares. Guérin y cols. (2001) con sondeos
electromagnéticos transitorios en el dominio del tiempo (TDEM) estudiaron la región
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3. Caracterización geoeléctrica 3D del bajo topográfico en las cercanías del
volcán Socompa

central del Altiplano de Bolivia con el objetivo de caracterizar los primeros cientos de
metros del subsuelo. Los autores determinaron el límite entre agua fresca y agua salina
a partir de una disminución de resistividad entre los 50 y 350 m de profundidad. A su
vez, dado que la resistividad determinada por el modelo es menor a la esperada para
ambientes sedimentarios, los autores sugieren que la formación con fluido salino puede
contener arcillas. Por otro lado, Ruthsatz y cols. (2018) mediante inversión conjunta de
datos magnetotelúricos (MT) y electromagnéticos transitorios (TEM) caracterizaron
los primeros cientos de metros del desierto de Atacama y determinaron la presencia de
un acuífero salino que alcanza profundidades mayores a los 500 m en algunas partes de
la región.

Figura 3.7. Secciones del modelo 3D final en el plano xy a diferentes profundi-
dades. Las estaciones (círculos negros), la laguna Socompa (LS), la Quebrada del
Agua (QdA) y las principales fallas (siguiendo los criterios de la Figura 3.1) fueron
incluidas.
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3.7. Discusión e interpretación

Por otro lado, Seggiaro y Apaza (2018) describen rasgos estructurales vinculados a
un sistema de fallas trastensional que junto con los depósitos piroclásticos bien desa-
rrollados de facies proximales podrían ser considerados, en esta instancia, como la
evidencia de una cripto-caldera cuyo desarrollo coincidiría con el bajo topográfico aquí
estudiado. Según los autores, los domos dacíticos intruidos en los bordes de la caldera,
los flujos de lavas de edad Mio-Pliocena, y las manifestaciones termales que afecta-
ron a la unidad superior del CVSQA se habrían originado en la etapa posterior al
colapso. Luego, estos resultados nos permiten avalar la hipótesis (ii) donde la alta
conductividad determinada por el modelo podría asociarse a minerales de arcillas en
la roca debido a procesos de alteración hidrotermal de un sistema geotermal de edad
Miocena-Pliocena(?).

La presencia de alteraciones por sistemas hidrotermales viejos o activos en áreas
cercanas a los bordes de caldera es una de las características más comunes de las cal-
deras de la Puna, como por ejemplo Cerro Panizos, Incapillo, Coranzulí, Cerro Galán,
Aguas Calientes, Laguna Amarga, Luingo, Cerro Blanco entre otras (Guzmán y cols.,
2017, y referencias). Considerando que el bajo topográfico es una cripto-caldera, la
actividad geotermal relacionada a la misma habría dado lugar a la alteración argíli-
ca que permitió el desarrollo de una capa gruesa de arcillas. Esta hipótesis está de
acuerdo con la presencia de las diatomitas blancas estratificadas y con las estructuras
de manantiales calientes (hornitos) ubicados en los bordes de la laguna y vinculados
a la contribución silícea de sus aguas termales (Galliski y cols., 1987). Además, los
cuerpos conductivos superficiales determinados en el borde centro-este de la laguna
pueden ser interpretados como fallas trasversales menores a las fallas con rumbo N-S
de primer orden asociadas a las estructuras de la caldera. Las fallas menores, inferidas
a partir de alteraciones pervasivas registradas en superficie, habrían sido selladas por
procesos hidrotermales (Dobson, 2016). La laguna pudo haber tenido contribuciones
hidrotermales mucho mayores a las actuales que habrían sido selladas por la evolución
del sistema.

La fuente de calor asociada al volcán Socompa podría estar calentando las aguas
circulantes. Ibarra y Prezzi (2019) determinaron que en las cercanías del volcán el flujo
de calor alcanza valores extremos de 150 mW/m2 y hasta 260 mW/m2. En el arco
volcánico, las regiones con mayor flujo de calor coinciden con las profundidades más
superficiales de la isoterma de Curie (<7 km) y viceversa. El Socompa pertenece a la
región del arco en la que más volcanes activos se han informado y las altas conducti-
vidades y atenuaciones de onda P determinadas sugieren que los procesos convectivos
y/o advectivos en forma de magma y fluidos que ascienden a través de la corteza han
aumentado el transporte de calor (Ibarra y Prezzi, 2019).

En profundidad, la base del reservorio estaría confinada por el contacto entre las
unidades sedimentaria cenozoicas y el basamento cristalino pre-Cenozoico, que según
trabajos previos en las áreas cercanas de Monturaqui y Caipe, estaría ubicado entre
los 700 y los 1400 m de profundidad (De Vries y cols., 2001; Zapppettini y Blasco,
2001; Seggiaro y Apaza, 2018). Para la hipótesis del acuífero salino, la capa de baja
resistividad corresponde a la misma unidad sedimentaria que albergaría el reservorio.
Para el escenario de la capa de arcillas, el reservorio estaría situado por debajo de la
misma y en principio se esperaría que presente una resistividad mayor que la asociada
a ésta.
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3. Caracterización geoeléctrica 3D del bajo topográfico en las cercanías del
volcán Socompa

La Figura 3.8 muestra una sección O-E del modelo esquemático de la zona de
estudio. Para una mejor interpretación, la estratigrafía, las características regionales
principales, las áreas de alteración hidrotermal y la circulación de las aguas meteóricas
y fluidos hidrotermales fueron incluidos. Como puede observarse, en la figura se consi-
deraron los dos escenarios para explicar la capa de alta conductividad. Basados en la
información disponible, las hipótesis de acuífero salino y de capa de arcillas de edad
Miocena-Pliocena(?) se consideran igualmente válidas.

Figura 3.8. Modelo esquemático de la interpretación de los resultados para el área
de estudio (cortesía de Facundo Domingo Apaza). La estratigrafía, las principales
características regionales, las áreas con alteración hidrotermal, y la circulación de
las aguas meteóricas y de los fluidos hidrotermales fueron incluidas.
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Capítulo 4

Caracterización geoeléctrica del Cra-
tón del Río de la Plata a los 31.5◦S
entre los 58◦ y 63◦O

En este capítulo se muestran los resultados del modelo 3D final obtenido de la inver-
sión de datos magnetorelúricos de largo período registrados en un perfil sobre el Cratón
del Río de la Plata. La dimensionalidad de los datos, la escala de estudio, así como la
falta de rasgos estructurales superficiales de la región, representaron un gran desafío
por su difícil vinculación con la información previa que facilitara la interpretación. En
el modelo geoeléctrico, el Cratón del Río de la Plata es definido como un cuerpo de alta
resistividad no homogénea con zonas laterales angostas de menor resistividad. Estas
anomalías se correlacionan con zonas de cizalla de escala litosférica asociadas al linea-
miento Transbrasiliano y al límite oriental del Canal Central Paranaense propuesto
por Veroslavsky y cols. (2020), respectivamente. Finalmente, a partir de una disminu-
ción significativa en la resistividad a valores cercanos a 70 Ωm, del modelo se infiere
el límite de la discontinuidad litósfera-astenósfera. Sin embargo, el mismo no define la
capa eléctrica de espesor variable y de resistividades típicas entre 5 y 25 Ωm asociada
a dicha discontinuidad (Eaton y cols., 2009).

4.1. Motivación del área de estudio
El basamento del Cratón del Río de la Plata (CRP) está conformado por rocas íg-

neas y metamórficas de entre 2200 y 2050 Ma y presenta dos juegos de diques máficos
de 1800 y 1600 Ma que lo intruyeron cuando ya estaba cratonizado y cuya distribución
areal no está bien establecida Rapela y cols. (2007, 2011); Oyhantçabal y cols. (2018).
El cratón, que incluye rocas de un rango de edades de 150 Ma, debió haberse formado
por una serie de eventos geológicos que incluye formación de arcos de islas oceánicas,
colisiones arco-continente, colisiones continente-continente, fusión parcial y magma-
tismo intracontinental, como así lo indican los estudios de geoquímica y de geología
isotópica (Rapela y cols., 2007, 2011; Oyhantçabal y cols., 2018), pero al encontrarse en
más de un 80 % cubierto por las secuencias sedimentarias de la cuenca Chaco-Paraná,
se dificulta el reconocimiento de los eventos estructurales más significativos. Es decir,
geológicamente es una zona de difícil caracterización por no presentar afloramientos
ni rasgos estructurales distintivos, y sólo puede ser caracterizada a partir de métodos
indirectos.

En general, la litósfera cratónica fría y estable es determinada como un cuerpo de
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muy alta resistividad, lo que es consistente con las rocas secas máficas a bajas tem-
peraturas (Chave y Jones, 2012). Sin embargo, los contrastes laterales angostos de
conductividad que involucran a la corteza y al manto superior, extendiéndose a lo lar-
go de la litósfera, y que suelen ser asociados a fallas, zonas de cizalla o suturas, no
son aún bien entendidos. Es poco probable que un único mecanismo de conducción
sea el responsable de variaciones de resistividad que incluyan a la corteza y al manto
superior (Selway, 2018). Es decir, es posible que estos cuerpos conductores involucren
un cambio de mecanismo de conducción con la profundidad, pasando de minerales y
fluidos conductores en la corteza a minerales hidratados o granos de tamaño muy fino
de minolita o ultraminolita para zonas de cizalla en el manto. El único mecanismo que
podría tener lugar a lo largo de todo el espesor litosférico es la presencia de minerales
conductores como el grafito interconectado y la mineralización de sulfuros, minerales
que fueron detectados en análisis de rocas de zona de cizalla (Selway, 2018). En este
capítulo se muestran los resultados de la inversión de datos magnetotelúricos de largo
período registrados en un perfil de 450 km de extensión sobre el Cratón del Río de la
Plata en la región central de Argentina, abarcando el este de la provincia de Córdoba
y las provincias de Santa Fe y Entre Ríos. El objetivo principal fue la caracteriza-
ción geoeléctrica del cratón, buscando en particular regiones de resistividad anómalas
que podrían estar asociadas a los eventos tectónicos involucrados en su formación y/o
evolución. Además, se estimó una primera aproximación del límite eléctrico superior
de la discontinuidad litósfera-astenósfera (LAB), discontinuidad estructural de primer
orden que acomoda el movimiento diferencial entre las placas tectónicas y el manto
subyacente. Su detección es importante para los modelos de formación y evolución de
continentes, pero no siempre posible debajo de los cratones. En caso de ser detectada,
la LAB suele estar definida como una capa de resistividad con valores entre 5 y 25 Ωm
y con un espesor que varia significativamente con el contenido de agua, pudiendo tomar
valores menores a 20 km de encontrarse húmeda, o mayores a 50 km en caso de estar
seca (Eaton y cols., 2009).

Finalmente, los datos aquí presentados muestran un comportamiento que en prin-
cipio podría ser asociado a la respuesta de estructuras bidimiensionales anisótropas,
comportamiento ampliamente observado en estudios magnetotelúricos en ambientes
cratónicos. Sin embargo, a partir del desarrollo de códigos de inversión 3D, hoy en día
no hay acuerdo actualmente sobre si es una respuesta que refleja una característica
intrínseca de las propiedades del material (Evans y cols., 2011; Ye y cols., 2019) o si
es debido al contacto entre cuerpos con diferente geometría y con gran contraste de
resistividad (Bologna y cols., 2017; Padilha y cols., 2019). Luego, con el objetivo de
comprender mejor la respuesta de los datos y analizar si la misma está aportando infor-
mación sobre el estado de alguna región particular del subsuelo, se considera necesario
investigar la presencia de anisotropía.

4.2. Geología de la región
El Cratón Arqueano-Proterozoico del Río de la Plata es el núcleo más antiguo y

meridional de Sudamérica y es una de las piezas claves del ensamblaje cratónico del
sudoeste de Gondwana (Rapela y cols., 2011). Al este, la zona de cizalla Sarandí Yí
separa el cratón del Terreno Nico Pérez, mientras que el límite norte propuesto es el
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Arco regional Asunción-Río Grande de orientación NO-SE (Rapela y cols., 2007; Dra-
gone y cols., 2017). Respecto del límite occidental, estudios geofísicos y geocronológicos
indican que el cratón está en contacto con las Sierras Pampeanas Orientales (Rapela
y cols., 2007; Favetto y cols., 2008). El límite propuesto entre ambos terrenos es la
extensión sur del lineamiento Transbrasiliano, una mega zona de cizalla relacionada al
cierre del océano Goiás-Farusiano en el amalgamiento de Gondwana Occidental, que
atraviesa Sudamérica desde el noreste de Brasil (NE-SO), pasando por Paraguay, hasta
Argentina (NNE-SSO). La misma está formada por zonas de cizalla dúctil de gran ex-
tensión que se considera involucran a todo el espesor litosférico (Cordani y cols., 2013).
Por debajo del cratón, entre los 27◦ y los 33◦O, la subducción de la placa de Nazca
es sub-horizontal (Barazangi e Isacks, 1976) y se extiende hasta los 64◦O (Booker y
cols., 2004). Este segmento de la placa, donde el arco volcánico se ve interrumpido, se
caracteriza por la presencia de fallas que propagan la deformación 750 km al este de la
trinchera oceánica (Ramos y cols., 2002; Brunetto y cols., 2019).

Como se observa en la Figura 4.1, la región de estudio se ubica en el centro-oeste
de la cuenca Chaco-Paraná, que junto con la cuenca Paraná, conforman la cuenca
intracratónica más grande de Sudamérica, abarcando gran parte del territorio de Ar-
gentina, Brasil, Uruguay y Paraguay. Las cuencas, que poseen deformación elíptica
con su eje mayor orientado en dirección NNE, se encuentran separadas por el Arco
Asunción-Río Grande (Veroslavsky y cols., 2020). Su origen y desarrollo fue a partir
del rifting Proterozoico, la subsidencia térmica y las posteriores modificaciones causa-
das por la combinación de procesos térmicos profundos, intracratónicos y el efecto del
margen activo del sudoeste del supercontinente Gondwana (Reinante y cols., 2014).
En el área donde fueron desplegadas las estaciones, el Cratón del Río de la Plata
constituye el basamento cristalino. La secuencia depositada con mayor potencia es del
intervalo Carbonífero-Pérmico, se registra directamente por encima de las rocas Prote-
rozoicas del CRP y fue detectada únicamente en pozos de profundidad en el subsuelo
de las provincias de Córdoba, Santa Fe y Entre Ríos (Rapela y cols., 2007; Veroslavsky
y cols., 2020). En los afloramientos de superficie clásicos del CRP, en Tandilia y en
Uruguay, las rocas depositadas inmediatamente por encima son de edades Neoprote-
rozoicas a Paleozoicas inferiores. Los depósitos del período Jurásico-Cretácico son de
origen fluvio-eólicos. En el Cretácico Temprano, durante la ruptura del supercontinen-
te Gondwana, grandes volúmenes de coladas basálticas, que afloran en el noreste de
Argentina, oeste de Uruguay, este de Paraguay y sur de Brasil, cubrieron la cuenca.
En ese período, en el cual también hubo intrusiones de sills y diques, ocurrió uno de
los eventos volcánicos más grandes de la Tierra, constituyendo la provincia magmática
Paraná-Etendeka. Las lavas intruidas en período Cretácico están asociadas a la ruptura
del supercontinente Gondwana y su extensión en el noroeste argentino es incierta debi-
do a la cubierta sedimentaria cuaternaria, pero información de pozos indican espesores
de lava significativas, mayores a 1000 m (Peate, 1997). Los sedimentos depositados
durante el Neógeno son predominantemente de origen continental, aunque hay registro
de dos transgresiones marinas (Reinante y cols., 2014).

Eventos convergentes durante el Paleozoico superior Tardío controlaron la evolución
de la cuenca a partir del Pérmico, con una gran impronta de trascurrencia de despla-
zamiento, generando la reactivación de fallas que involucran basamento e invirtiendo
hemigrábenes del Eopaleozoico. En el Jurásico tardío, la ruptura del supercontinente
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Gondwana, dominado por zonas de cizalla con desplazamiento lateral y posteriormente
la extensión cortical asociada a la apertura atlántica durante el Cretácico, fueron los
eventos dominantes en la cuenca Chaco-Paraná (Reinante y cols., 2014).

Figura 4.1. Mapa geográfico general de la región de estudio en el que se indica
la distribución de las estaciones MT, el límite del CPR determinado por Rapela
y cols. (2011), los afloramientos Arqueano-Paleoproterozoicos delimitados por Oy-
hantçabal y cols. (2018), la extensión de las cuencas Chaco-Paraná y Paraná y el
lineamiento Trasnbrasiliano. Los principales ríos, las Sierras de Córdoba y la Laguna
Mar Chiquita (LMC), también fueron indicados.
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En la región de estudio, las morfoestructuras principales son la depresión tectónica
de la Laguna Mar Chiquita en Córdoba, el bloque Elevado de San Guillermo en Santa Fe
y el bloque Elevado de Crespo en Entre Ríos (ver Figura 4.2) (Brunetto y cols., 2014).
En lo que respecta a la estructura, existen rasgos tectónicos que podrían explicarse con
la existencia de componentes de movimiento laterales, resultantes de la reactivación
de fallamientos antiguos (Reinante y cols., 2014). El sistema de fallas Tostado-Selva
(FTS) con actividad en el Pleistoceno Tardío es una de las principales estructuras de la
región y es el límite occidental del bloque Elevado de San Guillermo (Brunetto y cols.,
2019). El Bloque de Crespo, asociado al sistema de fallas del Paraná y a un conjunto
de fallas de orientación NO-SE y NNO-SSE, posee rasgos de origen tectónico y un
comportamiento estructural diferente al resto de la región (Brunetto y cols., 2014). Las
fallas de orientación NO-SE que atraviesan el sur de Entre Ríos se caracterizan por un
estilo de reactivación de fallas, probablemente Cretácico, con una cinemática actual de
transpresión. Finalmente, Veroslavsky y cols. (2020) presentan el depocentro profundo
Canal Central Panaraense (CCP), un corredor estructural controlado por fallas NNE-
SSO que se extienden más de 600 km de largo, con un ancho medio de más de 50 km y
que comunica a las cuencas Chaco-Paraná y Paraná. Éstas, presentan lineamientos con
orientación NNE-SSO y NE-SO asociados a discontinuidades del basamento reactivadas
por movimientos dextrales trascurrentes durante el Paleozoico Tardío que controlaron
los emplazamientos de lavas Peate (1997).

Figura 4.2. Mapa geográfico local de la zona de estudio donde además de los rasgos
incluidos en la Figura 4.1, se consideraron los bloques morfoestructurales delimita-
dos por Brunetto y cols. (2019), la falla Tostado-Selva, las fallas y lineamientos
determinados por Veroslavsky y cols. (2020) y la extensión de las coladas basálticas
no aflorantes obtenidas de (Lagorio y cols., 2016).
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Provincia magmática Paraná-Etendeka: enjambre de diques y
coladas basálticas sobre el CRP

Una de las provincias basálticas más grandes del mundo se desarrolló hace apro-
ximadamente 135 Ma, previo a la apertura del océano Atlántico (Peate, 1997). La
misma es conocida como la provincia magmática Paraná-Etendeka y cubre el noreste
de Argentina, noroeste de Uruguay, este de Paraguay y sureste de Brasil. La Figura 4.2
muestra la extensión de las coladas basálticas no aflorantes sobre la región de estudio.
A partir del magmatismo ocurrido, enjambres de diques intruyen el basamento Pre-
cámbrico y los sedimentos de las cuencas Chaco-Paraná y Paraná, cruzando las capas
de flujos basálticos. En particular, enjambres de diques afloran en la región de Ponta
Grossa, costa de Brasil, y en el occidente de Paraguay. Un relevamiento regional mag-
nético reveló que gran parte del este de Paraguay y oeste del campo de lavas Paraná
presenta enjambres de diques con orientación NO-SE (Peate, 1997). En Uruguay, tam-
bién a partir de un relevamiento regional magnético, se determinó una extensión para
el enjambre de diques Florida (con orientación N70◦E) de más de 250 km de largo por
200 km de ancho y estiman que continuan más allá de la zona estudiada. Los diques
se extenderían al suroeste hasta el territorio argentino, región donde lamentablemente
no se dispone de datos magnéticos de alta resolución Demarco y cols. (2020).

Dentro del Cratón del Río de la Plata pero fuera de los límites de la provincia
magmática, fueron registradas dos intrusiones de enjambres de diques, una de tendencia
E-O y de 2020 Ma de edad, y otra más joven, de orientación ONO-ESE y de 1588 Ma.
A pesar de poseer algunas similitudes geoquímicas con el enjambre de diques Florida
no son contemporáneos Teixeira y cols. (2002). Sin embargo, ambos enjambres reflejan
la extensión anorogénica posterior a la orogenia Paleoproterozoica en el Cratón del Río
de la Plata Oyhantçabal y cols. (2018).

4.3. Estudios geofísicos profundos previos
La profundidad del basamento cristalino en la provincia de Entre Ríos fue investi-

gada con la técnica magnetotelúrica por Favetto y cols. (2011), a partir de tres perfiles
con orientación NNE-SSO (P1), O-E (P2) y NO-SE (P3), respectivamente. De particu-
lar interés para el área de estudio aquí presentada son los resultados de los perfiles P2 y
P3. El primero de éstos, cercano a los 32◦S, determina una profundidad del basamento
cercana a los 2500 m de profundidad en el centro-oeste, mientras que se observa una
abrupta disminución de profundidad en el extremo este, determinando el basamento
a tan sólo 500 m de profundidad. Por otro lado, el extremo sureste del perfil P3, que
coincide con el extremo este de los datos presentados en este capítulo, determina una
profundidad del basamento del orden de los 1000 m. Los autores también determinan
que en general es difícil establecer la profundidad y el espesor de la capa de basaltos
por estar fracturados y poseer agua salina, motivo por el cual en general la cuenca es
determinada por el método como una unidad muy conductiva.

En 2008, Favetto y cols. realizaron un perfil magnetotelúrico de 450 km de longitud
a los 31.5◦S, buscando establecer en profundidad el límite entre las Sierras Pampeanas
Occidentales y el Cratón del Río de la Plata, donde el sector oeste de los datos presen-
tados en este capítulo se superponen con los datos del sector oriental de dicho perfil.
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4.4. Campaña Magnetotelúrica

Del modelo geoeléctrico 2D obtenido, junto con la información geológica disponible,
los autores determinaron que el este de las Sierras de Córdoba representa en superficie
el límite entre ambas unidades corticales. Por otra parte Booker y cols. (2004) con
un perfil magnetotelúrico a los 31.5◦S, entre los 65◦ y los 63◦O, que abarca desde el
oeste de la provincia de Córdoba al este de la provincia de Santa Fe, intentó contestar
los interrogantes respecto de la geometría de subducción sub-horizontal de la placa de
Nazca entre los 27◦ y los 33◦S, esto es, qué ocurre con los volátiles de la placa y porqué
finalmente la misma desciende abruptamente. A partir de la inversión 2D de los datos,
los autores determinaron un aumento de conductividad a lo largo del sector este de
la placa y lo relacionaron con la presencia de fusión parcial. Concluyen que ésta se
produciría al menos hasta los 250 km y quizás hasta los 400 km de profundidad o que
el fundido proviene de la discontinuidad de 410 km.

Por medio de tomografía de ondas superficiales, Rosa y cols. (2016) determinaron
un espesor promedio de 35 km para la corteza debajo de la cuenca Chaco-Paraná. De
la información proporcionada por los autores, se observa que a los 31.5◦S, entre los 64◦

y los 58.5◦O el espesor de la corteza coincide con el espesor promedio, pero hacia el este
alcanza valores cercanos a los 42 km (ver Figura 13 Rosa y cols., 2016). Rocha y cols.
(2019) mediante tomografía del onda S telesísmica caracterizó los bloques litosféricos
debajo de las cuencas Pantanal, Paraná y Chaco-Paraná. Si bien sus datos no tienen
buena cobertura sobre la región sudoeste de la cuenca Chaco-Paraná, sus resultados no
muestran la anomalía de alta velocidad que se esperaría observar en la zona del Cratón
del Río de la Plata. Finalmente, Celli y cols. (2020) presenta un modelo de la corteza,
el manto superior y la zona de transición debajo del océano Atlántico Sur, Sudamérica
y África obtenido a partir de tomografía de ondas con datos masivos, lo que les permite
definir estructuras detalladas de la litósfera. Cabe destacar que el modelo obtenido por
los autores tampoco determinan una raíz cratónica gruesa debajo del área del Cratón
del Río de la Plata.

4.4. Campaña Magnetotelúrica
Durante los años 2001 y 2010 se llevaron a cabo varias campañas magnetotelúricas

en todo el país. Parte de los datos registrados son los presentados en este trabajo. Las
22 estaciones mostradas en la Figura 4.2 fueron registradas con sistemas de baja po-
tencia y larga duración, los Sistemas Magnetotelúricos Inteligentes de Narod, NIMS de
su siglas en inglés, para investigaciones de MT controladas por GPS. Las componentes
horizontales de los campos eléctrico y magnético y las componentes verticales del cam-
po magnético adquiridas fueron procesadas utilizando el análisis estadístico robusto de
series de tiempo y el método de referencia remota en múltiples estaciones desarrollado
por Egbert (1997), a partir del cual se obtuvieron las componentes del tensor de impe-
dancia Z, y las componentes verticales magnéticas, o vector de inducción T, para cada
estación.

4.5. Análisis de dimensionalidad de los datos
En esta sección, se presenta un análisis de dimensionalidad más minucioso que el

desarrollado en los capítulos previos dado que además del tensor de impedancia, se
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registró el vector de inducción, y que al ser la escala de prospección mucho mayor, los
datos lo ameritan. En primer término presentamos un análisis general de las curvas de
resistividad y de fase. Luego, se analizan las magnitudes y orientaciones del vector de
inducción. Finalmente se muestran los resultados del análisis de dimensionalidad de
los parámetros obtenidos del tensor de fase Φ y los resultados del análisis realizado
con el código WALDIM (Martí y cols., 2009, 2010), que en su última actualización
considera la respuesta a posible anisotropía. Los datos y sus derivados son mostrados
para 20 períodos comprendidos entre 10 y 10204 s. Para más detalle sobre los análisis
de dimensionalidad aquí presentados, ver Subsección 1.2.7.

El análisis del comportamiento de las curvas de resistividad y de fase, obtenidas a
partir del tensor de impedancia, permite estimar una primera aproximación del com-
portamiento de los datos. En la Sección A.5 se muestran las curvas, de las cuales se
observa que la resistividad asociada a las componentes fuera de la diagonal es mayor
que la asociada a las componentes diagonales. Por otro lado, para la mayoría de las
estaciones, la fase asociada a las componentes de la diagonal presentan un corrimiento
fuera de su cuadrante natural. Dicho corrimiento de fase puede ser explicado por da-
tos afectados por distorsión galvánica, por estructuras 2D con grandes contrastes de
resistividad, por cuerpos conductores 3D que generan fuerte canalización de corriente
o por cuerpos 2D anisótropos no alineados con el rumbo regional (Martí, 2014). Para
una Tierra bidimensional anisótropa, la respuesta de las curvas es semejante a las de
un medio 3D isótropo.

La magnitud y la orientación de los vectores de inducción también pueden proporcio-
nar información sobre la estructura del subsuelo. Como fue descripto en la Subsección
1.2.5, los mismos aportan principalmente información sobre los contrastes laterales de
resistividad. Para un modelo de Tierra bidimensional isótropa, una magnitud despre-
ciable puede asociarse a una ausencia de variación lateral, mientras que en el contacto
entre dos conductividades diferentes, los vectores son perpendiculares al mismo. Es
también esperable que tengan una magnitud despreciable en el centro de la anomalía,
revirtiendo los vectores su orientación. En la Sección A.3 se muestran los vectores de in-
ducción en la convención de Wiese. De las figuras se observa que para períodos menores
a 80 s, sólo los vectores de las estaciones al este del perfil presentan una amplitud con-
siderable, apuntando hacia el SE. A medida que aumenta el período, también aumenta
la magnitud de los vectores del sector occidental, que apuntan hacia el oeste para todos
los períodos restantes, mientras que se observa una rotación paulatina de los vectores
orientales en sentido antihorario, apuntando hacia el NE para 10204 s. Respecto de las
estaciones del centro del perfil, se observa que en general presentan baja magnitud y
un comportamiento de la orientación variable entre estaciones cercanas que hace di-
fícil su descripción, excepto para períodos mayores a 2557 s para los cuales la misma
empieza a incrementarse. Para 3412 s, las estaciones pam840 y pam845 poseen una
gran magnitud con orientación NNO-SSE, pero para los períodos restantes la misma
disminuye y su orientación cambia hacia el NE, orientación común para la mayoría
de las estaciones del centro del perfil, que a su vez coincide con la de los vectores del
sector oriental. Cabe mencionar que para un subsuelo con estructuras anisótropas, los
vectores de inducción serán deflectados en mayor o menor medida, dependiendo de la
profundidad y de su extensión, hacia la dirección preferencial de la conductividad. En
estas circunstancias, la dirección del rumbo geoeléctrico determinado a partir de los
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4.5. Análisis de dimensionalidad de los datos

vectores de inducción es inconsistente con el determinado con el tensor de impedancia
Martí (2014). Las herramientas que calculan la dimensionalidad no sólo son útiles pa-
ra los datos aquí presentados, sino también necesarias para una mejor comprensión e
interpretación de los modelos que se obtengan a partir de la inversión.

Como en los casos de estudio presentados en los capítulos previos, se consideraron
las herramientas de dimensionalidad obtenidas del tensor de fase Φ. La Figura 4.3
muestra las elipses coloreadas con el valor absoluto del ángulo de sesgo normalizado
por período y estación MT. A períodos menores que 20 s se observa que, si bien la
elipticidad es baja, no es posible determinar una orientación del eje principal gene-
ral para todas las estaciones. Pero para mayores períodos las elipses de las estaciones
correspondientes al centro-oeste del perfil muestran una orientación N-S y E-O, orienta-
ciones complementarias por la ambigüedad de los 90◦, mientras que para las estaciones
orientales, su orientación general es NE-SO y NO-SE. Del valor de ángulo de sesgo
normalizado se observa que para períodos menores a 1700 s las estaciones del centro
del perfil, comprendidas entre pam834 y pam870, muestran valores pequeños, mientras
que el resto de las estaciones presentan valores de |Ψ|>6◦. Para períodos mayores a
1700 s todas las estaciones determinan un valor alto de |Ψ|.
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Figura 4.3. Elipses del tensor de fase para cada estación y período, coloreadas con
el valor del ángulo de sesgo normalizado representado en escala de grises.

Por último, también se realizó el análisis de dimensionalidad con el código WAL-
DIM. Para el mismo, los datos utilizados fueron el tensor de impedancia y el vector
de inducción. El código calcula las invariantes rotacionales que permiten recuperar la
mayor cantidad de información posible del tensor sin asumir ninguna dimensionalidad
previa y se basa en la posible anulación de las mismas para la clasificación 1D, 2D, 2D
perturbada por diferentes tipos de distorsión galvánica, geometría 3D afectada o no por
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4. Caracterización geoeléctrica del Cratón del Río de la Plata a los 31.5◦S entre
los 58◦ y 63◦O

distorsión galvánica y posible anisotropía 1D ó 2D. La Figura 4.4 muestra los resulta-
dos del análisis en el cual se observa que en general los datos responden a estructuras
3D (cuadrados celestes). Para períodos cercanos a 400 s el análisis define una respuesta
2D afectada por distorsión de rotación (cuadrados naranjas) y por distorsión general
(cuadrados verdes), pero para períodos medios, para las estaciones comprendidas entre
pam834 y pam875, el análisis determina posible anisotropía 2D (cuadrados rojos). A
partir del análisis de dimensionalidad WALDIM de la respuesta de modelos sintéticos
2D con anisotropía, Martí y cols. (2010) determinan que no es posible distinguir la res-
puesta de anisotropía de la causada por estructuras 3D. Luego, la posible anisotropía
determinada en el análisis podría ser la respuesta de distribuciones tridimensionales de
conductividad afectadas o no por distorsión galvánica, así como la respuesta 3D podría
deberse a anisotropía 2D.
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Figura 4.4. Análisis de dimensionalidad WALDIM por estación y período repre-
sentado por escala de colores discretos. IND: indeterminado, 3D/2D t: 3D/2D con
sólo giro, 3D/2D g: 3D/2D general, 3D/2D d: 3D/2D con tensor regional diagonali-
zable, 3D/(2D-1D): no distingue entre 3D/2D ó 3D/1D, AN H: posible anisotropía
homogénea y AN 2D: posible anisotropía 2D. Para más detalle ver Martí y cols.
(2010).

A partir de la orientación y magnitud de los vectores de inducción, de las elipses
del tensor de fase y de los resultados del código WALDIM, se concluye que los datos
muestran un comportamiento diferente en el centro del perfil respecto de sus extremos,
observado como una baja magnitud y una orientación variable en las componentes ver-
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4.6. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico 3D final

ticales, un bajo valor de ángulo de sesgo y posible anisotropía 2D, respectivamente.
Sobre las estaciones en los extremos del perfil, se observa que muestran corresponden-
cia entre la orientación de los vectores de inducción y el eje principal de las elipses.
Finalmente, dado que el ángulo de sesgo toma valores mayores a 6◦ para largos períodos
y que el análisis WALDIM en general determina un comportamiento de los datos 3D,
se concluye que los mismos responden a estructuras profundas complejas y se destaca
la importancia de realizar inversiones 3D del tensor de impedancia y del vector de in-
ducción, a pesar de estar las estaciones distribuidas en un perfil. Sobre esto último, ya
ha sido ampliamente demostrado que la inversión 3D de datos registrados en un perfil
proporciona estructuras eléctricas realistas (ver por ejemplo Bologna y cols., 2019, y
referencias en el mismo).

4.6. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico
3D final

Como en los capítulos anteriores, para la inversión 3D de los datos se utilizó el código
ModEM (Egbert y Kelbert, 2012; Kelbert y cols., 2014). Aquí nuevamente diferentes
modelos de referencia iniciales serán testeados para finalmente seleccionar el que se
considere determina las estructuras más adecuadas para la región de estudio.

La grilla del modelo está conformada por 38×110×93 celdas en las direcciones x, y
y z, respectivamente, donde el eje x apunta hacia el norte geográfico, el eje y hacia el
este y el eje z es positivo hacia abajo. El tamaño de la celdas en el plano horizontal es
de 6000×6000 m en el área en la que yacen las estaciones y por fuera se consideraron 15
celdas incrementadas en un factor lineal de 1.3. En la vertical, el espesor de la primera
celda es de 25 m y el incremento aplicado también es lineal y en un factor de 1.1.

Para la inversión se consideraron 22 estaciones y 20 períodos en el rango de 10 a
10204 s del tensor de impedancia y del vector de inducción en el sistema de coordenadas
de medición. Para Z el error establecido fue 5 % de |Zxy ∗ Zyx|1/2 y para T fue del 5 %
de la desviación estándar de cada componente.

Tanto para las pruebas del modelo de referencia inicial, así como para los demás
modelos obtenidos, la covarianza del modelo seleccionada fue 0.3 por ser un valor que
permite definir contrastes relativamente abruptos de resistividad. Para determinar el
modelo de referencia inicial que posibilite obtener el modelo final con el mínimo local
que mejor ajuste los datos y que a su vez permita explicar las estructuras presentes a
partir de la información geológica de la región, en principio se consideraron tres modelos
que consisten en una cubierta conductiva de 3 km de espesor con una resistividad
de 10 Ωm como valor medio para los sedimentos de la cuenca Chaco-Paraná y por
debajo, un semiespacio con resistividad de 50, 100 y 500 Ωm, respectivamente. La
Figura 4.5 muestra los modelos finales obtenidos considerando en principio sólo el
tensor de impedancia para la inversión. En nRMS final obtenido fue 2.36, 2.47 y 2.4,
respectivamente. Sin bien el ajuste final es similar para los tres modelos y a grandes
rasgos las estructuras definidas podrían considerarse similares, de la figura se observa la
dependencia de las resistividades determinadas por el modelo final respecto del modelo
de referencia inicial, donde el semiespacio de 100 Ωm es el que muestra los valores de
resistividad esperados para todo el rango de períodos invertido y será el considerado.
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4. Caracterización geoeléctrica del Cratón del Río de la Plata a los 31.5◦S entre
los 58◦ y 63◦O

(a) MP= CC + 50 Ωm, covxyz= 0.3, nRMS final= 2.36.

(b) MP= CC + 100 Ωm, covxyz= 0.3, nRMS final= 2.47.

(c) MP= CC+ 500 Ωm, covxyz= 0.3, nRMS final= 2.4.

Figura 4.5. Modelos finales de considerar una cubierta de resistividad de 10 Ωm y
3 km de espesor para los sedimentos de la Cuenca Chaco-Paraná (CC) y por debajo
valores de 50 Ωm (a), 100 Ωm (b) y 500 Ωm (c) como modelos de referencia iniciales.
La covarianza considerada fue la misma para todos los modelos e igual a 0.3.
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4.6. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico 3D final

Una vez definido el valor de 100 Ωm para el semiespacio del modelo de referencia
con la cubierta conductiva, de ahora en más MR1, se decidió generar un nuevo mo-
delo incorporando al mismo la placa de Nazca y la discontinuidad de los 410 km de
profundidad, denominado MR2. Con tal fin, se consideraron los resultados obtenidos
por Booker y cols. (2004). Para la placa se consideró una resistividad de 30 Ωm, valor
determinado por los autores en la zona de descenso, y para la discontinuidad profun-
da una resistividad de 3 Ωm. Para la ubicación y geometría de la placa se utilizaron
los resultados recién mencionados y los sismos de la región obtenidos del catálogo de
hipocentros de terremotos de los Sistemas Sísmicos Nacionales Avanzados (ANSS). A
partir de ambos modelos de referencia iniciales se realizó la inversión conjunta y sepa-
rada de los datos, en donde se consideró (i) la inversión del vector de inducción; (ii)
la inversión del tensor de impedancia; (iii) la inversión conjunta; (iv) la inversión del
tensor de impedancia a partir del modelo final de la inversión del vector de inducción.

La Figura 4.6 muestra los 8 modelos finales con sus respectivos nRMS. En general
todos los modelos definen estructuras resistivas y por debajo una menor resistividad,
que es particularmente menor a lo largo de todo el perfil para los modelos finales
obtenidos de MR1. En los modelos obtenidos a partir de MR2, la resistividad en el
centro del perfil toma valores ligeramente mayores y se observa una alta conductividad
en los alrededores de la placa. A su vez, respecto de la discontinuidad de los 410 km, se
observa que los datos no son sensibles a la presencia de la misma. De la comparación
entre los modelos finales a partir de los dos modelos de referencia y considerando los
mismos sets de datos se destaca:

(i) para la escala de resistividades seleccionada, la inversión del vector de inducción
a partir del modelo MR1 (a) apenas es capaz de definir contrastes laterales de
resistividad. En cambio, el modelo final a partir de MR2 (b) define en el centro
del perfil una región de mayor conductividad respecto de los laterales.

(ii) En la inversión del tensor de impedancia se observa que ambos modelos definen
en los extremos del perfil bloques de alta resistividad, cuyo valor es mayor para
los bloques del extremo oriental. En el centro del perfil, se observa que ninguno
de los dos modelos define estructuras de alta resistividad como es de esperar en
un ambiente cratónico. El modelo obtenido a partir de MR1 (c) define pequeñas
estructuras ligeramente resistivas en la región centro-este, no así en el centro-oeste
donde toma valores cercanos a 100 Ωm. Por su parte, el modelo final obtenido de
MR2 (d) define en el centro una estructura aproximadamente continua, de espesor
variable y resistividad cercana a los 350 Ωm con regiones con mayor resistividad.
Finalmente, se destaca que los bloques resistivos son determinados con mayor
espesor en el modelo final a partir de MR2, alcanzando valores cercanos a los
100 km de profundidad.

(iii) y (iv) Los modelos obtenidos de la inversión conjunta y de la inversión de Z a partir
de los modelos finales (a) y (b) presentan características similares. A su vez, los
mismos también presentan grandes similitudes con los modelos (c) y (d). A igual
que éstos últimos, los cuatro modelos definen bloques de alta resistividad en los
extremos y una estructura más compleja en el centro del perfil. Dichos bloques
también son determinados con mayor espesor para el modelo final a partir de
MR2. Pero en particular, los modelos derivados de MR1, (e) y (g), son similares
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4. Caracterización geoeléctrica del Cratón del Río de la Plata a los 31.5◦S entre
los 58◦ y 63◦O

(a) MR1 - T, nRMS= 1.03. (b) MR2 - T, nRMS= 0.97.

(c) MR1 - Z, nRMS= 2.47. (d) MR2 - Z, nRMS= 2.24.

(e) MR1 - T + Z, nRMS= 2.17. (f) MR2 - T + Z, nRMS= 2.03.

(g) MF (a) - Z, nRMS= 2.41. (h) MF (b) - Z, nRMS= 2.26.

Figura 4.6. Modelos finales obtenidos a partir de diferentes configuraciones de T
y Z para los modelos de referencia iniciales MR1: cubierta conductiva + 100 Ωm;
y MR2: cubierta conductiva + 100 Ωm + placa de Nazca (estructura conductiva
profunda en el extremo occidental) + discontinuidad a los 410 km de profundidad,
con parámetros obtenidos de Booker y cols. (2004).
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4.6. Inversión de los datos y modelo geoeléctrico 3D final

a (c), lo que permite concluir, junto con los resultados del modelo (a), que para
el modelo de referencia inicial MR1 el vector de inducción no aporta información
considerable. Por su parte, los modelos derivados de MR2, (f) y (h), sí exhiben
algunas diferencias. Mientras que el modelo (f) define una estructura de baja
resistividad debajo de la región oriental del perfil, el modelo (h) no muestra esta
característica, pero define el bloque de alta resistividad en dicho sector con un
mayor espesor. Finalmente, se destaca que los modelos (d) y (f) son los que
presentan características muy similares entre sí.

En la región de estudio se espera que los modelos definan estructuras de alta resis-
tividad y de espesor medio de 100 km asociadas al Cratón del Río de la Plata, frío y
estable. Por debajo, una capa de menor resistividad –variando entre 5 y 25 Ωm– para
la discontinuidad litósfera-astenósfera y una resistividad ligeramente mayor para la as-
tenósfera. De la descripción presentada se concluye que los modelos finales obtenidos
de considerar como modelo de referencia inicial MR2 para la inversión de Z (d), T + Z
(f) y Z a partir de la inversión de T (h), son los que presentan las estructuras resistivas
más razonables para ser correlacionadas con el cratón. No así los modelos (c), (e) y (g)
obtenidos a partir de MR1, que no son capaces de definir un contraste de resistividad
significativo en la región central del modelo. A su vez, como ya fue mencionado, a
diferencia de los modelos obtenidos a partir de MR2, los bloques resistivos en éstos son
definidos con un espesor medio menor al esperado. Por debajo de los bloques resisti-
vos no se observa la presencia de la LAB para ninguno de los 8 modelos presentados,
resultado esperable dado que es un límite de difícil detección debajo de los cratones.
Respecto de la astenósfera, todos los modelos la definen con una resistividad acorde a
los valores típicos dentro del rango de 10-100 Ωm. Luego, el modelo de referencia inicial
MR2 es el seleccionado y será el utilizado como modelo de referencia para realizar la
inversión final.

Con la finalidad de determinar el set de datos para la inversión que permita obtener
la mejor representación de la zona de estudio, como se puede observar en la Figura
4.7, a cada perfil de los tres modelos con las estructuras más razonables obtenidos a
partir de MR2, se incorporó en su parte superior la información geológica y estructural
disponible. A escala litosférica, una de las diferencias observadas entre el modelo (a),
que considera sólo a Z en la inversión, y los modelos (b) y (c), que consideran tanto a
Z como a T, es la discontinuidad angosta vertical de resistividad ubicada en el extremo
occidental del perfil. A su vez, si bien el modelo (a) es que el determina para el bloque
central una resistividad más homogénea asociada al cratón, el modelo (b) es el que
define el mayor valor de resistividad, con el bloque particularmente limitado por el
Canal Central Paranaense. Respecto del modelo (c), se observa que de los tres es el
define una menor resistividad para el bloque central. A su vez, define un espesor medio
mayor al esperado para el bloque oriental. A partir de lo expuesto, siendo que en rasgos
generales los tres modelos son similares, pero considerando que ambos sets de datos
aportan información y deben ser incluidos en la inversión, el set de datos que permitió
obtener el modelo (b) es el seleccionado como el más representativo de la región de
estudio y luego la inversión conjunta de Z y T será el set de datos a invertir para
obtener el modelo 3D final.
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4. Caracterización geoeléctrica del Cratón del Río de la Plata a los 31.5◦S entre
los 58◦ y 63◦O

(a) MR2 - Z, nRMS final= 2.24.

(b) MR2 - T + Z, nRMS final= 2.03.

(c) T MR2 - Z, nRMS final= 2.26.

Figura 4.7. Comparación de los modelos obtenidos de la inversión de (a) Z y
(b) T + Z con modelo de referencia incial MR2 y de la inversión de (c) Z con
modelo final de la inversión de T con MR2 (MR2: cubierta conductiva + 100 Ωm +
placa de Nazca + discontinuidad a los 410 km de profundidad). Rasgos geológicos
considerados: CRP: Cratón del Río de la Plata, CCP-P: cuencas Chaco-Paraná y
Paraná, MC: Depresión Mar Chiquita, BSG: Bloque elevado de San Guillermo, BC:
Bloque de Crespo, FTS: Falla Tostado-Selva, RP: Río Paraná, CCP: Canal Central
Paranaense.
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4.7. Resultados

4.7. Resultados
Para el modelo final se consideró la inversión conjunta del vector de inducción

y del tensor de impedancia del cual se removieron los dos primeros períodos de la
estación pam861 por no presentar coherencia con el resto de los datos, no permitiendo
un buen ajuste de la misma. El modelo de referencia inicial utilizado está conformado
por una cubierta conductiva de resistividad 10 Ωm con 3 km de espesor, por debajo una
resistividad de 100 Ωm hasta los 410 km de profundidad y de 3 Ωm hasta la base del
modelo. En el mismo se consideró la geometría de la placa de Nazca como un cuerpo
de resistividad de 30 Ωm. La covarianza del modelo seleccionada fue de 0.3 en todas las
direcciones. El modelo final fue obtenido luego de 104 iteraciones con un nRMS total
de 1.54, donde para cada set de datos fue 1.14 para T y de de 1.7 para Z.
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(a) Representación del ajuste para cada componente de Z por estación y período. La escala coloreada
representa el valor absoluto de la diferencia entre los datos observados y la respuesta del modelo
dividido por el error para cada período.
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(b) Representación del ajuste para cada componente de T por estación y período. La escala coloreada
representa el valor absoluto de la diferencia entre los datos observados y la respuesta del modelo.

Figura 4.8. Representación del ajuste de los datos para (a) cada componente del
tensor de impedancia y (b) para cada componente del vector de inducción, por
estación y período.

La Figura 4.8 muestra los ajustes por estación y período para cada componente
considerada en la inversión, en la que se observa que, a pesar de haber removido de la
estación pam861 el tensor de impedancia de los períodos 10 y 13.33 s, el ajuste de la
componente Zxy para los primeros períodos restantes sigue siendo alto. Finalmente, en
la Secciones A.5 y A.4 se muestran las curvas de ajuste correspondientes.

La Figura 4.9 muestra el modelo 3D final en el que se señalizaron los principales
rasgos geoeléctricos y sobre el que se consideró la información geológica pertinente y las
estaciones que presentaron posible anisotropía en el análisis de dimensionalidad. En la
figura se observa que en la región central el modelo determina una resistividad cercana
a 100 Ωm, alcanzando una profundidad aproximada de 20 km debajo de las estaciones
en el centro-oeste del perfil. A su vez se reconocen tres bloques de alta resistividad y de
espesor medio de 100 km, uno al oeste (R1), uno en el centro-este (R2) y otro en el este
(R3). Los bloques se encuentran separados por discontinuidades verticales de menor
resistividad denominadas en el modelo como C1 y C2, y debajo de éstos determina
una resistividad cercana a los 70 Ωm y una estructura de aún menor resistividad al
este del perfil. El límite estimado entre los bloques resistivos y la menor resistividad
determinada debajo de ellos fue delimitada con una línea blanca discontinua.

4.8. Discusión e interpretación
Para la discusión e interpretación realizada a continuación se hará uso de la Figura

4.9. La estructura de baja resistividad superficial determinada hasta los 20 km de
profundidad, principalmente en el centro-oeste del modelo, podría estar asociada a
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los eventos intrusivos que sufrió la región. Como fue descripto en la Sección 4.2, la
cuenca Chaco-Paraná fue intruida por una gran colada basáltica (Peate, 1997). Al este
de la zona de estudio, sobre el terreno Piedra Alta, estudios recientes determinaron
que el enjambre de diques Florida tiene una extensión de más de 250 km de largo
por 200 km de ancho y se estima que la presencia de los mismos se extiende hacia el
suroeste, donde se encontrarían debajo de los depósitos fanerozoicos (Halls y cols., 2001;
Demarco y cols., 2020). Si los diques están presentes, los mismos permitirían explicar
la presencia de anisotropía superficial. Por lo pronto es notable que dicha cubierta
de menor resistividad sobre el bloque central de alta resistividad R2 coincide con las
estaciones que presentan posible anisotropía, señaladas en la figura con un recuadro
rojo.

Figura 4.9. Modelo 3D final del área de estudio utilizado para la descripción de los
resultados y para la interpretación. Sobre el modelo se consideraron las estaciones
MT y los rasgos y la información geológica y estructural pertinente. A su vez, se
señalaron con un recuadro rojo las estaciones que presentaron posible anisotropía
en el análisis de dimensionalidad.
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Los bloques de alta resistividad R1, R2 y R3 son asociados al Cratón del Río de la
Plata, frío y estable. Respecto del bloque R2, se observa que presenta una resistividad
media de 350 Ωm, menor a la esperada para un cratón, con un núcleo de alta resisti-
vidad en la región centro-este del mismo, y cuya extensión coincide en superficie con
la determinada por Veroslavsky y cols. (2020) para el CCP. Los bloques R2 y R3 se
encuentran separados por la discontinuidad de resistividad vertical C2, que involucra
a la corteza y al manto superior, y coincide en superficie con los lineamientos y fallas
con orientación NNE-SSO del CCP a 200 km al este del Río Paraná. Estas estructuras
fueron asociadas a fallamientos profundos que involucran el basamento, reactivadas en
el Cretácico con la ruptura de Gondwana Occidental. Luego, la discontinuidad lateral
es interpretada como una zona de cizalla precámbrica relacionada con debilidad mecá-
nica profunda, que fue reactivada durante el Cretácico, permitiendo la subsidencia de
la cuenca y facilitando la intrusión y el desarrollo de las coladas basálticas. La menor
resistividad podría estar asociada a la percolación de fluidos y a la precipitación de
minerales conductores, como el grafito interconectado y la mineralización de sulfuros,
durante el ascenso magmático a lo largo de viejas zonas de debilidad. Cabe destacar
que en la región de la discontinuidad se determinaron grandes espesores de la cuenca
Chaco-Paraná, que alcanzan valores entre 2500 y 3000 m constituyendo un depocentro
(Favetto y cols., 2011). Resultados similares a los recién expuestos fueron determinados
por Padilha y cols. (2015) en la cuenca Paraná. Mediante datos magnéticos y magne-
totelúricos, los autores determinaron la presencia de un conductor vertical angosto con
orientación NNE-SSO a 70 km al este del Río Paraná, región en donde se ubica el
depocentro de la cuenca y que ha sido considerada como la ubicación probable del rift
que permitió la subsidencia inicial de la misma (Zalán y cols., 1990; Peate, 1997).

La discontinuidad lateral de resistividad C1, que separa a los bloques R1 y R2, y que
se extiende a lo largo de toda la litósfera, coincide en superficie con la depresión Mar
Chiquita, la mayor cuenca endorreica Cuaternaria de la Argentina. Esta discontinuidad
es asociada a una zona de cizalla dextral de edad Cámbrica. A escala cortical, la zona
de daño por intensa cizalla durante cientos de millones de años podría generar una alta
porosidad secundaria y la percolación de fluidos, y junto con la presencia de minerales
conductivos, como el grafito o los sulfuros, podrían ser la explicación más razonable
para la conductividad determinada. Pero a medida que aumenta la profundidad, y
particularmente en el manto, el mecanismo que podría estar causando la resistividad
observada es la presencia de granos de tamaño muy fino de minolita o ultraminolita,
como ha sido establecido para zonas de cizalla.

Como fue mencionado en la Sección 4.2, el límite occidental del CRP fue determi-
nado por Rapela y cols. (2007), quienes además propusieron un nuevo escenario para
la evolución del supercontinente Gondwana. A partir del análisis de circones, determi-
naron que las secuencias metasedimentarias Cámbricas de las Sierra de Córdoba y del
noroeste argentino (NOA) no poseen circones detríticos de 2200 Ma a pesar de estar
adyacentes al CRP, pero sí presentan una secuencia bimodal de circones detítricos de
600 y 1000 Ma, como los presentes al sur del cratón de Kalahari (África). Los autores
proponen una gran falla trascurrente dextral (falla de Córdoba) que desplazó el sector
de las Sierras Pampeanas desde una posición cercana al sur del cratón de Kalahari
hasta su posición actual contra el CRP por medio de una colisión oblicua durante el
Cámbrico Inferior. La falla, que habría quedado debajo de los sedimentos de la cuen-
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ca Chaco-Paraná, es inferida por los autores como la extensión sur del lineamiento
Transbrasiliano. Luego, la falla aquí determinada podría asociarse al sistema de fallas
dextrales del Transbrasiliano. Esta hipótesis permitiría en principio explicar la ausencia
de secuencias previas al Devónico en el sector occidental y central del CRP. A partir
de la información de los pozos en las provincias de Córdoba, Santa Fe y Entre Ríos, se
sabe que las secuencias sedimentarias más antiguas que sobreyacen esta región del cra-
tón comienzan en el Devónico y son principalmente Carboníferas y Pérmicas (Rapela
y cols., 2007; Veroslavsky y cols., 2020). En cambio, en los afloramientos orientales del
CRP, en Tandilia y en Uruguay, las rocas Paleoproterozoicas que lo componen están
cubiertas por secuencias sedimentarias de edad Neoproterozoica y Paleozoica Inferior
(Arrouy y cols., 2015). La gran transcurrencia dextral podría haber arrasado la secuen-
cia Neoproterozoica original, ahora sólo preservada en el sector oriental. Por otra parte,
Peri y cols. (2015) a partir de la inversión 2D de datos magnetotelúricos en un perfil
O-E a los 29◦30� S determinaron la presencia de dos anomalías resistivas corticales,
donde la oriental coincide con la latitud de la anomalía aquí interpretada, pero apro-
ximadamente 200 km al norte. La mismas fueron asociadas por los autores al sistema
de fallas dextrales del Transbrasiliano.

Otra característica observada en la Figura 4.9 es que el cratón posee un espesor me-
dio de 100 km, es decir, el modelo no define la presencia de una raíz cratónica. Estudios
previos de escala litosférica en la región ya habían obtenido resultados similares (Rocha
y cols., 2019; Celli y cols., 2020). En particular, los resultados obtenidos por Celli y
cols. (2020) destacan que los cratones Sao Luis y Luis Álves, también ubicados en el
margen continental e involucrados en la apertura del Atlántico sur, tampoco poseen
raíz. En la región centro-oeste del perfil, el cratón pudo haber sufrido erosión crató-
nica debido a la geometría de subducción sub-horizontal de la placa de Nazca (Axen
y cols., 2018), pero esto no permitiría explicar la ausencia de raíz en la región este.
Celli y cols. (2020) proponen que la falta de raíz podría deberse a que el Cratón del
Río de la Plata pudo haber sufrido reelaboración durante el desamblaje de Gondwana
Occidental. Como ya fue mencionado, al oeste del perfil tiene lugar el descenso abrupto
de la placa de Nazca. En las regiones de subducción sub-horizontal el agua es liberada
y transportada por la placa cientos de kilómetros al interior del continente y la fusión
parcial sólo se predice en el extremo anterior de la región de subducción plana, donde
una temperatura relativamente alta está presente debido al contacto con la astenósfera
(Li, 2020). Booker y cols. (2004), a partir de la velocidad de convergencia, estimaron
que desde los 400 km de profundidad hasta la superficie, la placa nunca ha estado
por debajo del vulcanismo activo y puede haber retenido una cantidad importante de
volátiles que causarían la fusión parcial del manto a medida que los fluidos se filtran,
permitiendo explicar la baja resistividad asociada a la placa. El modelo 3D final no de-
fine la presencia de una cuña astenosférica, lo que nos permite considerar que el manto
litosférico desplazado por la subducción sub-horizontal es lo suficientemente denso co-
mo para hundirse con la placa arrastrando los volátiles (Axen y cols., 2018). Éste, junto
con la fusión parcial por la presencia de volátiles, podrían permitir explicar el ascenso
astenosférico en la parte central del cratón. Cabe destacar que en la región de estudio
no hay un gradiente térmico anómalo (Davies, 2013), pero el contenido de agua en el
manto superior y en la astenósfera puede causar fusión parcial del manto litosférico a
baja temperatura, que se manifiesta como una disminución de la resistividad (Garcia
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y cols., 2019). Este mecanismo permitiría explicar la resistividad observada en la parte
central del cratón y podría estar colaborando a la pérdida de la raíz. Respecto del
campo de tensiones generado por la subducción sub-horizontal, el mismo fue estudiado
mediante estaciones permanentes en el marco de SIRGAS por Brunetto y cols. (2019).
Los autores determinaron un patrón regional del campo de velocidades que sugiere un
régimen traspresivo sobre la región estable del Cratón del Río de la Plata. El campo de
velocidad determinado demuestra que los esfuerzos tectónicos del campo lejano afectan
en el centro de la placa, más específicamente en la región del Río Paraná, que fue la
zona de convergencia determinada.

Por debajo de los bloques resistivos asociados al Cratón del Río de la Plata, el mo-
delo determina una disminución de la resistividad, tomando valores cercanos a 70 Ωm e
incluso inferiores en el extremo oriental del perfil. Dicha disminución fue delimitada en
la Figura 4.9 con una línea blanca discontinua. La misma es asociada al límite superior
de la discontinuidad eléctrica litósfera-astenósfera. Pero en el modelo no se observa la
capa de resistividad entre 5 y 25 Ωm asociada a dicha discontinuidad. Cuando hay
presencia de agua debajo de los cratones, como ya fue establecido para esta región
de estudio, la discontinuidad litósfera-astenósfera es abrupta, pudiendo tener menos
de 20 km de espesor, lo que hace aún más difícil su detección. Desde la reología, el
contenido de agua en la LAB reduce los esfuerzos de cizalla necesarios para acomodar
los movimientos de las placas (Eaton y cols., 2009). Finalmente, si hay agua dentro
de una zona de transición litosférica entre una litósfera superior completamente seca
y rígida y la astenósfera, entonces surge la posibilidad que, en condiciones térmicas
apropiadas, partes de esta zona de transición húmeda puedan desprenderse y hundirse
en la astenósfera, creando potencialmente una topografía significativa en la LAB. La
topografía tanto como el contenido de agua podrían ser los responsables del comporta-
miento 3D de los datos de largo periodo, causando anisotropía estructural y/o eléctrica,
respectivamente.

4.9. Trabajo a futuro
En la Sección 4.5 se concluyó que los datos responden a estructuras profundas

complejas, destacando la importancia de realizar su inversión 3D a pesar de estar
las estaciones distribuidas en un perfil. Pero a su vez, también se considera necesario
realizar inversiones 2D con anisotropía dado que si el comportamiento de los datos es
debido a ésta, permitiría inferir información sobre las propiedades de la corteza y del
manto superior.

En magnetotelúrica no todo lo que es presentado como evidencia de anisotropía es
representativo de anisotropía intrínseca dado que existe una ambigüedad entre aniso-
tropía intrínseca y estructural. La anisotropía estructural es una propiedad de volumen
que resulta de una disposición específica de la fracción conductora dentro de la estruc-
tura debido a procesos geodinámicos, termodinámicos o geoquímicos (Pek y Verner,
1997). Fracturas con fluido, fallas y diques son rasgos que siguen una orientación defi-
nida y son la causa más probable de anisotropía estructural en la corteza; sobre todo es
una característica esperable en regiones tectónicas vinculadas a procesos divergentes,
colisionales y volcánicos (Chave y Jones, 2012). En la zona de estudio no hay rasgos
superficiales distintivos debido a la presencia de la cubierta sedimentaria de la cuenca
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Chaco-Paraná. Sin embargo, es una región compleja, cuya evolución de depocentros
aún no está bien entendida y que ha sido sometida a esfuerzos tectónicos importantes,
como por ejemplo los eventos extensivos relacionados al desamblaje del supercontinen-
te Gondwana. Los mismos dejaron el registro de las coladas basálticas de la provincia
magmática Paraná-Etendeka, generando a su vez el interrogante de posibles intrusiones
de diques y sills, como fueron determinados en el extremo oriental del CRP a partir de
estudios aeromagnéticos (Demarco y cols., 2020).

En el manto superior, las causas de anisotropía son tema de debate, con interro-
gantes desde si los datos están mostrando una propiedad intrínseca o el resultado de
heterogeneidades regionales, hasta sobre las posibles causas de la anisotropía intrínseca,
siendo en general asociada a la presencia de agua o de material fundido. En particular,
el olivino seco es apenas anisótropo y dicha anisotropía se debe a que la difusión del
hidrógeno es más rápida en una dirección particular. Sería esperable que la presencia
de agua aumente la anisotropía, pero no está claro los niveles de agua requeridos por el
manto litosférico cratónico para que produzca conductividades anisótropas significati-
vas (Chave y Jones, 2012). A su vez, debajo de los cratones, el contenido de agua en la
discontinuidad litósfera-astenósfera, dentro del manto superior, fue relacionada con los
esfuerzos de cizalla necesarios para acomodar los movimientos de las placas, donde fue
establecido que su presencia reduce los esfuerzos requeridos y el movimiento diferencial
se acomoda dentro de una amplia zona astenosférica que se extiende desde la LAB
hasta la parte superior de la zona de transición en el manto (Eaton y cols., 2009). Las
estaciones MT aquí estudiadas están distribuidas en superficie sobre la región de des-
censo de la placa de Nazca, cuya subducción es sub-horizontal a la latitud de estudio.
Como fue comentado en la Sección 4.3, Booker y cols. (2004) determinaron la presen-
cia en profundidad de una estructura conductiva que fue asociada a fusión parcial en
la placa descendente. A su vez, la interpretación del modelo aquí presentado también
considera la presencia de agua en profundidad, lo que permitiría explicar en primera
instancia el comportamiento complejo de los datos para largos períodos determinado a
partir de los análisis de dimensionalidad, no pudiendo descartarse que el mismo podría
deberse a anisotropía 2D.

Para analizar la posible anisotropía 2D que pueden estar reflejando los datos a dos
escalas de profundidad, una dentro de los primeros 10 km de la corteza, relacionada
a la presencia de diques proterozoicos y/o de diques, sills y coladas cretácicas, y otra
a profundidades del manto superior, causada por la presencia de agua o la topografía
de la discontinuidad litósfera-astenósfera, se realizará una inversión probabilística 2D,
utilizando el código de modelado directo desarrollado por Pek y Verner (1997) que
fue modificado para incorporar las librerías Pardiso (Alappat y cols., 2020) para una
resolución del sistema lineal de ecuaciones eficiente. Para llevar a cabo la inversión
probabilística se hará uso del método MCMC que se implementa mediante las libre-
rías DREAM («Differential Evolution Adaptive Metropolis») (Vrugt y cols., 2008),
que agrega características de los algoritmos de evolución diferencial, colaborando en la
aceleración de la convergencia del algoritmo MCMC, que en problemas de alta dimen-
sionalidad puede ser muy lenta.
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Capítulo 5

Conclusiones

El método magnetotelúrico es ampliamente utilizado para la caracterización geo-
eléctrica del subsuelo. Sin embargo, antes de realizar la inversión de datos adquiridos
en el campo, es importante llevar a cabo el análisis de dimensionalidad de los mismos,
dado que su resultado permite determinar el adecuado tratamiento posterior, conside-
rarlo en los parámetros necesarios para la inversión e incluso conocer las limitaciones
del modelo final obtenido para así realizar una mejor interpretación.

En lo que respecta a la inversión 3D determinista realizada con el código ModEM,
que utiliza el método del gradiente conjugado no lineal como estrategia de minimiza-
ción, se observa una gran dependencia del modelo final respecto del modelo de referencia
inicial. Éste, junto con la covarianza del modelo, son parte del término de regulariza-
ción que permite considerar tanto la información previa disponible como la variación
espacial de las estructuras eléctricas que serán definidas en el modelo final. De las
pruebas realizadas para los modelos de referencia iniciales se concluye la importancia
de considerar diferentes valores de resistividad a fin de determinar el que permita ob-
tener las estructuras esperadas en la región, lo que a su vez remarca la importancia
de tener un conocimiento previo de las mismas a partir de la información geológica
y geofísica disponible. Por otro lado, los valores más apropiados de la covarianza del
modelo, que cuantifica cómo se espera que se correlacionen los diferentes parámetros
del mismo, pueden ser determinados a partir de la información obtenida en el análisis
de dimensionalidad. Cabe mencionar que el comportamiento observado del parámetro
de compromiso λ en las distintas inversiones realizadas implica que éste desempeña un
papel importante en la inversión, no permitiendo un gran apartamiento del modelo de
referencia, lo que justifica la importancia de su correcta elección.

En el Capítulo 2 se presentó el área de estudio del sudeste de la cuenca de Tucu-
mán, región que contiene al distrito termal ubicado entre la localidad de Taco Ralo, en
la provincia de Tucumán, y la localidad de Termas de Río Hondo, en la provincia de
Santiago del Estero. El modelo 3D obtenido determinó la presencia de cuatro unidades
goeléctricas que fueron asociadas en profundidad a la unidad Pleistocena, a la Fm. Las
Cañas y a la Fm. India Muerta, ambas de edad Pliocena, y a la Fm. Guasayán de
edad Miocena, respectivamente. El modelo permitió la caracterización areal de dichas
formaciones y en particular, restringir en profundidad y espesor a La Fm. Las Cañas,
principal unidad geológica a caracterizar dado que es la que contiene el acuífero termal.
Respecto de la Fm. India Muerta, se estableció que la misma no presenta una distribu-
ción areal constante, sino que desaparece hacia el sudeste del modelo, lo que permitiría
explicar en primera instancia su ausencia en los afloramientos al borde de la cuenca.
Cabe señalar que la presencia de esta última en la región sólo había sido reconocida
previamente por Iaffa y cols. (2011) a partir de líneas sísmicas reprocesadas ubicadas
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siguiendo las rutas que limitan al norte y al oeste la zona de estudio. Respecto de la
estructura, el modelo define a las capas levemente onduladas con rumbo N-S, estable-
ciendo correspondencia con la presencia de anticlinales y sinclinales en dicha dirección
(Battaglia, 1982). Finalmente, el modelo 3D confirmó la falla curva inferida determi-
nada por Battaglia (1982). Los resultados recién expuestos, así como los presentados
en el capítulo fueron presentados parcialmente en Guevara y cols. (2018b) y publicados
en Guevara y cols. (2020).

El Capítulo 3 desarrolla la zona de estudio del bajo topográfico que contiene a la
laguna Socompa, en las cercanías del volcán homónimo. El estudio realizado es el pri-
mer antecedente de una campaña geofísica llevada a cabo en dicha región y es parte
de varios estudios realizados por el SEGEMAR dentro de lo que fue denominado Pros-
pecto Volcán Socompa. Es un prospecto multidisciplinario aún vigente, que tiene como
objetivo global establecer si el volcán Socompa tiene asociado un sistema geotermal
ciego, según fue establecido por Galliski y cols. en un estudio de reconocimiento de la
región publicado en el año 1987. El objetivo particular del estudio de AMT realizado
fue tratar de delimitar en profundidad el reservorio de las aguas hidrotermales circu-
lantes. Como fue presentado en el capítulo, el rasgo más distintivo determinado por el
modelo es una capa de alta conductividad a los 400-500 m de profundidad y con un
espesor de al menos 200 m. Dicha capa se correlaciona con la Fm. Vizcachera y con
el miembro inferior del CVSQA. La baja resistividad observada podría deberse a un
acuífero salino o a una capa de arcillas desarrollada en el Mioceno-Plioceno(?). Respec-
to al reservorio de las aguas hidrotermales, el mismo estaría confinado en profundidad
entre el contacto de las unidades cenozoicas, de 700 m de espesor, y el basamento cris-
talino pre-Cenozoico, cuya base en la parte más profunda fue detectada a los 1400 m
de profundidad. Si la capa de alta conductividad se debe a un acuífero salino, la misma
podría estar albergando las aguas circulantes, pero si se debe a una capa de arcillas, se
esperaría que el reservorio se encuentre debajo de ésta. Al momento, ambas hipótesis
son igualmente válidas. Es importante destacar que los resultados presentados en este
capítulo permitieron la caracterización geoléctrica de los primeros 750 m de profun-
didad de una región que aún no cuenta con estudios geológicos de detalle. Luego, los
resultados obtenidos marcan un precedente que a su vez señalan la importancia de
realizar trabajos futuros. Parte de los resultados fueron presentados en Guevara y cols.
(2018a) y actualmente el trabajo se encuentra aceptado con correcciones menores y
bajo nueva revisión en la revista «Journal of Volcanology and Geothermal Research».

En el Capítulo 4 se presentaron los resultados obtenidos del perfil magnetotelúri-
co registrado en la región central del Cratón del Río de la Plata. Dichos resultados
aportan nueva información que puede ser de gran utilidad para los estudios de la evo-
lución del mismo. El modelo permitió establecer que el cratón no estaría conformado
como un bloque único, sino que se distinguen tres bloques separados por dos regiones
angostas de escala litosférica. La separación oriental, que coincide en superficie con el
extremo este del Canal Central Panaraense, es aquí interpretada como una zona de
cizalla precámbrica que puede haber jugado un rol clave en el desarrollo de la provincia
magmática Paraná-Etendeka. Por su parte, la separación occidental fue asociada al
sistema de fallas dextrales cámbricas relacionado a la mega zona de cizalla conocida
como Lineamiento Trasbrasiliano, que se encontraría oculto debajo de los sedimentos
de la cuenca Chaco-Paraná. La presencia de dicho sistema de fallas en la región de
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estudio fue predicho por Rapela y cols. (2007) para explicar el contacto actual entre
las Sierras Pampanas Orientales y el CRP, contacto ratificado posteriormente con el
método magnetotelúrico por Favetto y cols. (2008). El resultado de nuestro modelo
podría ser considerado la extensión oriental de dicho sistema de fallas. A su vez, los
resultados también permitieron establecer una hipótesis sobre la causa de ausencia de
raíz cratónica observada tanto en el modelo obtenido como a partir de otros métodos
geofísicos. Finalmente, del modelo se pudo inferir una primera aproximación del límite
litósfera-astenósfera, límite de gran importancia para los estudios de formación y evo-
lución de continentes. Cabe destacar que el grupo de geofísica del INGEIS cuenta con
una de las mayores contribuciones de estudios realizados para la caracterización del
CRP.

75





Apéndice A

Representación de datos observados
y predichos

A.1. Curvas de ajuste de Zxy y Zyx - Sudeste de la
cuenca de Tucumán
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A.2. Curvas de ajuste de Z - Bajo topográfico Socompa

A.2. Curvas de ajuste de Z - Bajo topográfico So-
compa
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A. Representación de datos observados y predichos

A.3. Vector de inducción observado - Cratón del
Río de la Plata a 31.5◦S entre 58◦ y 63◦O
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A. Representación de datos observados y predichos

A.4. Curvas de ajuste de T - Cratón del Río de la
Plata a 31.5◦S entre 58◦ y 63◦O
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A.5. Curvas de ajuste de Z - Cratón del Río de la
Plata a 31.5◦S entre 58◦ y 63◦O
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