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Resumen
El Salvador es un país sísmicamente activo, donde los últimos 11 terremotos de gran magnitud

han causado más de 3000 afectados en los últimos 100 años. Su capital, San Salvador, está ubicada
entre un sistema de fallas locales muy activas. Durante el mes de abril del 2017, más de 500 sismos
fueron registrados, alcanzando intensidades entre 1.8 a 5.1 Ml, cubriendo un área epicentral de
aproximadamente 5 km2 Dentro de esta zona no están identificadas sistemas de fallas geológicas
sismoactivas a las cuales atribuirles el origen del enjambre.

Esta investigación muestra los resultados de la aplicación de tres métodos geofísicos:
Magnético, Very Low Frequency (VLF) y Tomografía de Resistividad Eléctrica (ERT), así como
el análisis de imágenes InSAR; con el objetivo de mapear el rumbo del posible sistema de fallas
geológicas asociadas al enjambre sísmico de abril del 2017 al oeste de la zona metropolitana de San
Salvador, además de obtener información que pueda incorporarse en los planes y medidas para la
reducción de peligrosidades naturales.
El análisis de imágenes SAR y la aplicación de los métodos geofísicos demostraron su efectividad
y complementariedad, evidenciando un posible sistema de fallas geológicas que podrían estar
asociadas con el enjambre sísmico.
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Capítulo 1

Introducción

La vulnerabilidad sísmica se define como la predisposición intrínseca de una zona a sufrir
daño ante la ocurrencia de un sismo, y está asociada directamente con las características físicas
y estructurales de la zona. Para estimar la contribución que tiene la vulnerabilidad de una zona
determinada, es necesario examinar la importancia relativa de la función que desempeña para la
sociedad. Deben reconocerse los niveles de conectividad física y social de estas en la atención de
una comunidad, debido a que dichos niveles de interrelación definirán el alcance de las situaciones
de emergencia. Es por eso que la aplicación de estudios de vulnerabilidad en entornos urbanos
deben de considerar aspectos estructurales del subsuelo, con el fin de obtener información útil
para la prevención de desastres, la planificación y el ordenamiento del territorio, entre otros.

El Salvador, dado su entorno sismotectónico, está influenciado por una intensa actividad
sísmica, por lo cual fenómenos tales como sismos locales (asociados a fallamiento del arco
volcánico) o enjambre sísmicos son frecuentes. La capacidad sísmica de modificar el estado de
vulnerabilidad de una zona es un factor muy importante a considerar. Los efectos que pueden
causar estos fenómenos a corto plazo puede, bajo una apropiada metodología, ser estimados con
fines de planificación, sin embargo, las consecuencias a largo plazo son difíciles de determinar.

Es evidente que, para mitigar el riesgo de una zona, es necesario disminuir la amenaza y
la vulnerabilidad. El conocimiento adecuado de la amenaza en una zona determinada permite
definir las acciones que deben considerarse, de tal manera que los planes y medidas a implementar
sean las más óptimas para la reducción del riesgo. Dada la ubicación geodinámica en la cual
se encuentra El Salvador, los eventos sísmicos son las amenazas más frecuentes que deben
considerarse como posibles causas de alteración en la vulnerabilidad de una zona. Estos eventos
pueden causar grandes destrucciones y afectaciones, si no se establecen condiciones óptimas que
minimicen sus efectos.
El Salvador cuenca con una extensa base de datos de contenido geofísico y geológico. Esta contiene
un gran número de fallas geológicas identificadas, sin embargo, un evento sísmico no siempre es
posible asociarlo a un sistema de fallas, debido a que, en la mayoría de veces, la zona de ruptura
calculada no coincide con ninguna de las fallas establecidas, particularmente las identificadas
como sismogénicas, por lo que la zona de mayor riesgo puede no ser debidamente identificada, o
en un caso extremo hasta ignorada. La aplicación de estudios de vulnerabilidad que sean capaces
de considerar aspectos sismotectónicos locales del suelo es necesaria, ya que podrían establecer
fuentes de información útil para la prevención de riesgos.
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1.1. Antecedentes

Figura 1 Arco volcánico de
Centroamérica (CAVA)

El Salvador está situado en los márgenes de
la placa del Caribe y forma parte del arco
volcánico de Centroamérica (CAVA, por sus
siglas en inglés), el cual se extiende desde el
volcán Tacaná, en el este de Guatemala; hasta
el volcán Irazú, en la parte central de Costa
Rica (Carr & Stoiber, 1977). Este arco está
asociado a la zona de subducción, en la cual
la placa de los Cocos se desplaza por debajo
de la placa del Caribe (Dewey & Suárez,
1991). El CAVA finaliza abruptamente en
los márgenes entre la placa de Cocos, del
Caribe y de Norteamérica (Canora et al.,
2010) (Figura 1).

El arco volcánico de Centroamérica ha sido dividido en tres zonas principales de acuerdo a su
orientación y su geomorfología (Gómez, 2009). Siendo las principales estructuras: la Depresión
Lacustre de Nicaragua, la cual se extiende desde el norte de Costa Rica hasta el este del
Golfo de Fonseca; la Zona de Fallas de El Salvador, ubicada desde el Golfo de Fonseca hasta
aproximadamente el límite entre El Salvador y Guatemala; y la falla de Jalpatagua en Guatemala
(Alonso-Henar et al., 2014).

Figura 2 Principales estructuras del CAVA
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La dinámica en los márgenes de las placas tectónicas cercanas a El Salvador es la responsable
de un alto porcentaje de la actividad sísmica en el país. Existen dos principales zonas de actividad
sísmica en la región de El Salvador, una a lo largo de la costa del Pacífico asociada con la zona de
subducción y la otra dentro de la zona de deformación del arco volcánico (Canora et al., 2012).
Sismos de gran magnitud son relacionados a procesos de subducción, mientras que sismos de
magnitud moderada son relacionados a fallas dentro del arco volcánico. Sin embargo, Canora et
al., 2012, propone que la Zona de Fallas de El Salvador (ESFZ, por sus siglas en inglés) podría
haber sido la fuente de terremotos históricos con magnitudes mayores a Mw >7, tal como el
evento de 1719 de magnitud 7.2 Ms, el cual fue tradicionalmente asociado a la zona de subducción
(Staller et al., 2016).

La Zona de Fallas de El Salvador es una zona de deformación tectónica que posee 150 km
de largo y 20 km de ancho. La ESFZ está ubicada dentro del arco volcánico salvadoreño en el
CAVA (Martínez-Díaz et al., 2004), incluyendo los edificios volcánicos de Izalco, Santa Ana,
Coatepeque, San Salvador, Ilopango, San Vicente y Berlín (Staller et al., 2016). La zona está
compuesta principalmente por fallas de desplazamiento con tendencia N90◦-100◦E, y por fallas
secundarias con tendencia N120◦E y N170◦E (Alonso-Henar et al., 2014).

La ESFZ ha sido dividida en 5 segmentos de acuerdo a criterios estructurales, geométricos y
cinemáticos, desde el oeste al este los segmentos son: Occidente, San Vicente, Lempa, Berlín y San
Miguel (Canora et al., 2012).

Figura 3 Zona de fallas de El Salvador (ESFZ)
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Los once terremotos destructivos ocurridos en El Salvador durante el siglo XX están alineados
a lo largo del arco volcánico (Staller et al., 2016). Existen mecanismos focales confiables para los
eventos más recientes (1951, 1965, 1986 y 2001), los cuales corresponden a mecanismos de extensión
horizontal con planos orientados en dirección E-O (Buforn et al., 2001), paralelo al arco volcánico.

Figura 4 Sismos superficiales desde 1900
Datos de Di Giacomo et al., 2014

La ciudad de San Salvador en los últimos tres siglos ha sido fuertemente dañada por 14
terremotos, nueve de ellos asociados con la cadena volcánica, y los cinco restantes con la fosa de
subducción del Océano Pacífico (Bommer et al., 1998). En 1986, se registró un sismo de magnitud
5.4 Ms con un mecanismo focal de N25◦E ubicado bajo la ciudad de San Salvador. Las réplicas
se ubicaron en dos grupos espaciales: El primer grupo, incluyendo el sismo principal y las cinco
réplicas de mayor magnitud, definía una zona de 8 km de largo y 3 km de ancho, con un plano
principal de N25◦E ubicado bajo la ciudad de San Salvador. Mientras el segundo grupo provocó
fracturas en superficie con una tendencia noroeste. El evento fue causado por un movimiento
transcurrente dextral perpendicular al arco volcánico, sin embargo, existe la posibilidad de que
el evento haya sido causado por un fallamiento paralelo a la cadena volcánica (Harlow et al., 1993).

Además, en los últimos 33 años el Área Metropolitana de San Salvador (AMSS) ha sido
considerada como área epicentral de 21 enjambres sísmicos relevantes, el primer enjambre sísmico
registrado instrumentalmente data del año 1986, mientras que el último registrado sucedió en
el año 2017 (MARN, 2017). Las fallas sismogénicas en el área de San Salvador están asociadas a
la depresión tectónica conocida como Graben Central, el cual está caracterizado por una intensa
actividad sísmica, produciendo sismos superficiales; esta actividad puede influir en localidades
como Santa Tecla, Antiguo Cuscatlán, Mejicanos y San Marcos.
El Graben Central genera un ambiente tectónico transtensional causando deformaciones de tipo
dilatación sobre el volcán de San Salvador (Hernández & Jicha, 2019). Estas deformaciones de tipo
dilatación poseen una orientación NE-SO (Staller et al., 2016), provocando una zona de tensión
en una dirección NO-SE, la cual genera una zona de debilidad estructural que se manifiesta en
fracturas y fallas (Maltman, 2012) (Ver Figura 5).
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Figura 5 Esfuerzos de dilatación NE-SO sobre el
volcán de San Salvador

El enjambre sísmico más reciente es el que tuvo lugar en abril del 2017, con un área
epicentral ubicada en Antiguo Cuscatlán (departamento de La Libertad), cubriendo un área
de aproximadamente 5 km2. Este enjambre se dividió en tres etapas: La primera duró 1 día,
y en ella se registraron un total del 10 sismos. La segunda etapa registró un total de 532
sismos durante 9 días, mientras que la tercera etapa registró 80 sismos en 10 días. Dentro de
este enjambre se registró un sismo principal de magnitud 5.1 Ml, así como uno de 3.9 Ml (Figura 6).

Dentro de la zona epicentral existen sistemas de fallas que, de acuerdo al mapa geológico (Bosse
et al., 1978) son reportadas como inferidas, pero que no han sido comprobadas.
En la Figura 6 se muestra la ubicación de los sismos. Adicionalmente se muestran los mecanismos
focales para los sismos de mayor magnitud, los cuales representan un fallamiento de desgarre de
dirección 14◦ NNO.
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Figura 6 Ubicación de epicentros de enjambre sísmico de abril del 2017
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Capítulo 2

Radar de apertura sintética (SAR)

2.1. Introducción

El Radar de Apertura Sintética (SAR) es un avanzado sistema de radar que utiliza técnicas de
procesamiento de imágenes para sintetizar una antena virtual grande, la cual provee una mayor
resolución espacial que un radar de apertura real (Lu & Dzurisin, 2014).

Los satélites SAR viajan en una órbita cuasi-polar, la cual puede ser ascendente (sur-norte) o
descendente (norte-sur). Las imágenes son adquiridas en una geometría lateral con el propósito de
eliminar ambigüedades entre puntos a la izquierda y a la derecha del satélite. El satélite observa
la superficie de la Tierra con un ángulo oblicuo (∼ 10◦-50◦), obteniendo información en la línea de
visión del satélite (Parker, 2016).

Figura 7 Geometría lateral del radar

El SAR utiliza ondas electromagnéticas en el rango de las microondas; las cuales poseen una
longitud de onda que varía entre los 3 cm (Banda X), 6 cm (Banda C) o 24 cm (Banda L), el
uso de estas longitudes de onda permite la observación, incluso bajo condiciones meteorológicas
extremas. Además dado que es un sistema activo, posee capacidades operativas tanto de día como
de noche (Ferretti et al., 2007).
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2.2. Formación de imágenes

La resolución de un instrumento de radar en órbita, observando la superficie de la Tierra
desde 1000 km, es de aproximadamente 10 km. Esto es una consecuencia directa de la razón entre
la longitud de onda y la apertura, la cual es cerca de 10−3 para sistemas de amplia apertura con
antenas de ∼ 10 m.
Con el propósito de mejorar la resolución, el SAR aplica una técnica de enfoque; en la cual el
desplazamiento lento del satélite es complementado con una emisión de pulsos sucesivos a altas
frecuencias, permitiendo emular una antena sintética.
Posterior a la emisión y recepción de pulsos, el satélite ordena la colección de señales y aplica un
proceso de inversión similar al de la tomografía, llamado “procesamiento de apertura sintética” .
El resultado es equivalente a utilizar una antena imaginaria con una apertura de 20 km (Massonnet
& Feigl, 1998).

Figura 8 Aumento de la resolución espacial a partir de técnica de apertura
sintética. La figura de la izquierda muestra una resolución espacial
de 100 × 100 km, el proceso de inversión permite diferenciar la
presencia del océano y tierra (Figura derecha). El océano se muestra
brillante debido a la agitación causada por el viento, mientras que las
líneas de costa se muestran oscuras.
Recuperado de Massonnet & Feigl, 1998, p. 445

Una imagen SAR se considera como un mosaico de pequeños elementos o pixeles, donde cada
uno está asociado con pequeñas áreas de la superficie terrestre. Cada uno de los pixeles indica un
número complejo que posee información de amplitud y fase sobre el campo de microondas que
fue reflejado por los dispersores (rocas, vegetación, edificios, etc.) (Ferretti et al., 2007).
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La intensidad reflejada por un objeto, en las imágenes SAR, son fuertemente influenciadas por
las características que posee el radar o por la geometría y las características del objeto.

2.2.1. Características del radar

Longitud de Onda: Los radares utilizados en SAR operan en la sección de microondas del
espectro electromagnético, las cuales poseen una longitud de ondas (λ) que va desde 1 m
hasta 1 mm, o equivalentemente, frecuencias ( f ) desde 300 MHz hasta 300 GHz. El espectro
de los radares se encuentra dividido en múltiples bandas con diferentes designaciones y
usos. Las bandas de interés del SAR se pueden observar en la Tabla 1, dichas bandas son
utilizadas por los sistemas que orbitan el planeta y que proveen información de estudio (Lu
& Dzurisin, 2014).

Tabla 1
Satélites SAR

Satélite Operador
Intervalo de

repetición (días)
Banda

Resolucióna

(m)
Fechas de

funcionamiento
ERS 1/2 ESA 35 c 30 1992-2000
ENVISAT ESA 35 c 10 2002-2012
ALOS JAXA 46 l 10 2007-2011
Sentinel-1A ESA 12 c 5 × 5 2014-presente
ALOS 2 JAXA 14 l 3-10 2014-presente
TerraSAR-X DLR 11 x 3 2008-presente
COSMO-
SkyMed

ASI 16 x 3 × 3 2008-presente

RADARSAT 2 CSA 24 c 1 × 3 2008-presente
aDatos en modo single look complex

Recuperado de Parker, 2016, p. 3

La longitud de onda juega un rol importante dentro de las imágenes SAR, debido a que
influye fuertemente en la penetración de la señal. Generalmente, la penetración a través de
la vegetación o el suelo incrementa mientras mayor sea la longitud de onda.

Polarización: Las señales pueden ser transmitidas y/o recibidas en distintos modos de
polarización.
Las ondas electromagnéticas son transversales, es decir, sus vibraciones son perpendiculares
a la dirección de la propagación de la onda. En un radar, las ondas están polarizadas en un
plano, ya sea vertical u horizontal. Según su transmisión y recepción en un radar, pueden
existir las siguientes polaridades:

• HH: Transmitida horizontalmente, recibida horizontalmente.
• HV: Transmitida horizontalmente, recibida verticalmente.
• VH: Transmitida verticalmente, recibida horizontalmente.
• VV: Transmitida verticalmente, recibida verticalmente.

Existe la configuración Quad-Pol, la cual permite medir las cuatro polarizaciones.
Estas polarizaciones pueden ser utilizadas para permitir identificar distintos objetos debido
a la diferencia en la intensidad de la señal dispersada.
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VV

HH

Radar transmite energía
polarizada verticalmente

Radar transmite energía
polarizada horizontalmente

Energía reflejada por
la Tierra es recibida

por la antena

Figura 9 Polarización del radar
Recuperado de Jensen, 2009, p. 45

Ángulo de incidencia: El ángulo de incidencia está definido por el ángulo formado por
el pulso provocado por el radar y la línea perpendicular a la superficie en el punto de
incidencia. Las interacciones de las microondas con la superficie son complejas, por lo
tanto, distintos mecanismos de dispersión pueden ocurrir con diferentes ángulos. Las señales
reflejadas debido a la dispersión de la superficie son normalmente intensas para ángulos de
incidencia pequeños y disminuye con el aumento del ángulo de incidencia (European Space
Agency, 2007).

2.2.2. Características del objeto

Características geométricas: Una de las características más evidentes en las imágenes de
radar es la interacción entre las ondas emitidas y el objeto de interés; esto se ve influenciado
por las variaciones entre el sensor y la geometría del terreno. Zonas oscuras y brillantes son
resultados de diferentes propiedades del terreno sobre un rango de ángulos de incidencia.

Para terrenos planos, el ángulo de reflexión es el mismo que el ángulo de incidencia, por
lo cual la mayoría de energía es reflejada lejos del sensor, resultando en una pobre señal
retornada. Superficies ásperas, dispersan energía en todas las direcciones, sin embargo, una
porción de la energía dispersada regresa a la antena (Figura 10).
Señales intensas responden a reflexiones causadas por objetos que se encuentran
perpendiculares, dando lugar al doble rebote.
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Figura 10 Mecanismos de dispersión
Recuperado de European Space Agency, 2007, p. 24

Constante dieléctrica: Las características eléctricas de la superficie interactúan con las
características geométricas para determinar la intensidad de la señal que regresa. La
constante dieléctrica es un parámetro que indica la reflectividad y conductividad de varios
materiales.
Valores bajos de constante dieléctrica se atribuyen a objetos secos. Al aumentar su humedad,
esto aumenta el valor de la constante y con ellos la reflectividad.

2.3. Radar Interferométrico de Apertura Sintética (InSAR)

El InSAR o SAR Interferométrico es una técnica activa de detección remota capaz de medir
desplazamientos del suelo del orden de los milímetros sobre regiones grandes. A diferencia
de las técnicas geodésicas basadas en GPS, InSAR es capaz de capturar la extensión total y la
complejidad de una zona deformada, además, permite realizar mediciones en sitios inaccesibles,
remotos o peligrosos (Parker, 2016).

Al combinar una series de imágenes SAR, es posible obtener una serie de interferogramas
(Figura 11), los cuales permiten seguir la tendencia del desplazamiento sobre el tiempo (Zhou et
al., 2009). Un interferograma es una imagen producida utilizando dos imágenes SAR, una maestra
y una esclava, las cuales cubren la misma área y están alineadas dentro de una fracción de píxel.
La imagen maestra es multiplicada por el complejo conjugado de la imagen esclava, y la amplitud
del interferograma es la amplitud de la imagen maestra multiplicada por la amplitud de la imagen
esclava, mientras la fase del interferograma es la diferencia de fase entre las imágenes (Parker,
2016). Dentro de cada interferograma se forman franjas, las cuales son líneas de igual valor de
fase. El número de franjas son contadas desde un punto de referencia donde se supone que la
deformación es cero, para conocer el grado de desplazamiento que se ha dado en la zona (Zhou et
al., 2009).
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Figura 11 Interferograma cosísmico de magnitud 7.1 en California. El patrón
multicolor revela la diferencia de desplazamientos entre el antes y
después del sismo. Cada ciclo de color representa un
desplazamiento de 12 cm con respecto a la línea de mira del satélite
Recuperado de NASA / JPL-Caltech

El valor de fase (φ) en un píxel P en una imagen InSAR es construido a partir de 4
contribuciones diferentes (Ferretti et al., 2007):

φ(P) = ϕ +
4π

λ
r + α + ν (2.1)

Donde:

ϕ representa el efecto topográfico. Para calcular este efecto, se utiliza un modelo de elevación
digital (DEM), a partir del cual se genera un interferograma sintetizado. Posteriormente el
interferograma sintetizado es sustraído del resultante.

4π

λ
r es la contribución más importante para el análisis InSAR, representa la componente de

fase debido a las diferencias observadas en el rango de la línea de visión. Dado que tanto la
amplitud como la fase son medidas en las imágenes SAR, este componente puede ser debido
a la deformación en la superficie.

α es la contribución de la fase debido a retrasos en el tiempo de viaje del pulso de radar
causada por el medio en el que se propaga, esto puede ser causado principalmente por
efectos atmosféricos.

ν indica la contribución de la fase relacionada a cualquier fuente de ruido, la más importante
puede ser la asociada con el ruido térmico; el cual depende del sistema de radar, así como de
la potencia de la señal recibida.
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Capítulo 3

Métodos geofísicos

3.1. Método magnético

3.1.1. Introducción

En el año 1600 cuando William Gilbert publicó su libro “De Magnete”, tal concepto surgió
del campo magnético con su orientación definitiva en cada punto de la superficie de la Tierra. En
sus inicios, observaciones de anomalías locales en la orientación del campo geomagnético fueron
utilizadas en Suecia, para la prospección de hierro, aplicada por primera vez probablemente en
los años 1640. Esto constituyó la primera utilización sistemática para la localización específica de
características magnéticas a pequeñas escala, dentro de la corteza terrestre. Dos siglos después,
se presentaron los primeros magnetómetros para la determinación exacta y rápida de campo
magnético, en sus componentes horizontal, vertical y su declinación (Parasnis, 1986).

Ecuador magnético

Roca magnetizada

Figura 12 Campo magnético y
magnetización de rocas
Recuperado de
Ernstson, 2006, p. 275

En la actualidad, los métodos magnéticos
tienen un lugar muy importante en la
geofísica por varias razones. Primero,
las fuentes de interés a menudo poseen
características fuertemente ligadas al
magnetismo, algunas veces la única
propiedad geofísica medible del objetivo
es su campo magnético. Segundo, las
mediciones magnéticas son simples, rápidas
y no invasivas. Finalmente, en investigación
superficial, los datos magnéticos a menudo
son fáciles de interpretar (Hansen et al.,
2005).

El campo magnético terrestre está definido
por anomalías magnéticas a pequeña escala,
dentro de las cuales, la magnetización de
la roca juega un importante rol para la
modificación del campo magnético terrestre.
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La magnetización es una cantidad vectorial, este vector puede tener orientación arbitraria
en las rocas, razón por la cual cuerpos geométricamente idénticos pueden causar anomalías
completamente diferentes.

3.1.2. Principios básicos

Campo magnético, densidad de flujo y permeabilidad

Un campo magnético da origen a un flujo magnético, de igual manera que un campo eléctrico
da origen a un flujo de cargas eléctricas (corriente). La densidad de flujo magnético, que es flujo
por unidad de área, también es llamada inducción magnética y es denotada por la letra B. Si H es
la intensidad de campo entonces:

B = µH (3.1)

Donde µ es conocida como la permeabilidad magnética del medio. En la práctica, el parámetro
que se mide es el flujo magnético B. La unidad del flujo magnético es el Tesla, para propósitos
geofísicos, el Testa es demasiado grande como unidad, por tanto, las densidades de flujo se expresa
más convenientemente en nanotesla (nT = 10−9 T). La permeabilidad absoluta en el vacío es una
cantidad muy importante, y es denotada como µ0. Así un campo en el vacío producirá un flujo de
densidad a B0 = µ0H. Para efectos, en la geofísica la permeabilidad magnética del aire, e incluso
de las rocas, puede ser tomada como µ0.

Permeabilidad relativa, susceptibilidad y magnetización

Si para un medio distinto al vacío, es necesario aplicar µ = µr µ0, se obtiene:

B = µ0H + µ0κH (3.2)

Donde µr = κ + 1, y µr es la razón de las dos permeabilidades, se le conoce como la permeabilidad
relativa del medio. De manera similar, κ es conocida como susceptibilidad magnética. En el vacío
µr = 1 y κ = 0 (Parasnis, 1986).

A partir de la ecuación 3.2, se puede observar que para obtener en el vacío un flujo de densidad
igual a la densidad µH en un medio bajo ciertas características, es necesario agregar un término
de intensidad de campo magnético. Esta intensidad de campo adicional es la que se encuentra
presente en todos los puntos del espacio que está ocupado por un medio en una intensidad de
campo H, y se le conoce como intensidad de magnetización M.

M = κH (3.3)

A partir de la ecuacuón 3.3, el campo magnético puede ser escrito de la siguiente manera:

B = µ0(H + M) (3.4)

Histéresis

Si µ en la ecuación 3.1 es independiente de H, se dice que el medio es lineal. La gráfica de B
contra H, como se muestra en la figura 13, para medios lineales es una línea recta. Para muchas
sustancias esto no se cumple, por ejemplo, en una muestra originalmente no magnetizada, la
inducción B incrementa con la intensidad de campo externo H de acuerdo a la curva (a), la cual
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no es una línea recta. B no incrementa indefinidamente, sino que alcanza un nivel de saturación
Bs para un determinado valor de la intensidad de campo Hs.

medio

lineal

Figura 13 Curva de histéresis
Recuperado de
Parasnis, 1986, p. 6

Cuando decrece H desde Hs, el flujo de
densidad sigue la curva (b) e incluso
cuando H = 0 la muestra retiene
un flujo de campo magnético y que se
presenta como un remanente. Por tanto,
es necesario aplicar una intensidad de
campo externo Hc en la dirección opuesta
para completar la desmagnetización de la
muestra.
Si se incrementa H en la misma dirección,
la muestra adquiere un flujo de densidad
de saturación −Bs, y reduciendo el valor
de la intensidad de campo de nuevo, B
continua la curva (b). De tal manera, que
si Hs no es alterada la muestra seguirá
formando el ciclo constituido por las
curvas (b), según incrementa o descrezca
H, y nunca regresará a la curva (a). Este
ciclo es llamado la curva de histéresis
(Parasnis, 1986).

Una muestra que sigue una relación no lineal de B− H, como en la figura 13, no puede poseer
un valor de susceptibilidad único. Los valores de κ para algunas sustancias están usualmente
basados al valor cercano en la parte inicial de la curva (a).

3.1.3. Propiedades magnéticas de las materiales

Todas las sustancias son magnéticas a escalas atómicas. Cada átomo actúa como un dipolo
debido al espín de los electrones y a la trayectoria orbital de estos alrededor del núcleo. La teoría
cuántica indica que para que existan dos electrones en el mismo estado es necesario que ellos giren
en direcciones opuestas. Tales electrones son llamados electrones apareados. El estado de estos
electrones puede variar dependiendo del tipo de material que se esté estudiando (Kearey et al.,
2013).
Según su comportamiento electrónico, los materiales se clasifican en:

Diamagnéticos: En un material diamagnético todos los niveles energéticos están llenos, no
existen electrones no apareados. Debido a esto, existe un gran número de electrones en
movimiento alrededor del núcleo. Por lo que en esta clase de materiales el valor de κ es
negativo, de tal manera que la intensidad inducida en el material poseerá una dirección
opuesta al campo magnético (Parasnis, 1986).

Paramagnéticos: En este tipo de materiales, los niveles energéticos está incompletos, de tal
manera que el campo magnético es resultado del giro de los electrones no apareados. Cuando
el material es colocado en un campo magnético externo, los dipolos correspondientes a los
electrodos no apareados rotan, produciendo un campo magnético en el mismo sentido que
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el campo mangético aplicado, de tal manera que el valor de la susceptibilidad es positivo
(Kearey et al., 2013). En algunos materiales esta susceptibilidad puede decrecer inversamente
con la temperatura (Parasnis, 1986).

Ferromagnetismo: En los materiales ferromagnéticos, los dipolos son paralelos, dando lugar
a magnetizaciones espontáneas fuertes; las cuales pueden existir incluso en la ausencia
de un campo magnético externo, por lo cual este tipo de materiales poseen una alta
susceptibilidad magnética (Kearey et al., 2013). También existen materiales en los cuales los
campos magnéticos de los dipolos se cancelan, de tal manera que no hay un efecto en el
campo externo, este tipo de material se le conoce como antiferromagnético.

La Tabla 2 muestra valores de susceptibilidad magnéticas (κ) para tipos de rocas comunes.

Tabla 2
Propiedades magnéticas de rocas comunes

Rocas volcánicas

Rocas plutónicas

Granito

Gneiss, Esquisto, Pizarra

Rocas sedimentarias

1 10 102 103 104 105 106

K,        SI x 106

Recuperado de Griffiths & King, 1981, p. 168

3.1.4. Campo geomagnético

Las anomalías magnéticas causadas por rocas tienen sus efectos sobrepuestos al campo
magnético terrestre. Por lo cual, el conocimiento sobre el comportamiento del campo geomagnético
es necesario para la reducción de datos magnéticos, así como para su posterior interpretación.

El campo magnético es geométricamente complejo y además, exhibe variaciones irregulares
tanto en su orientación como en magnitud (Kearey et al., 2013). El campo magnético terrestre
en la superficie puede ser aproximado al generado por un pequeño imán de barra que estuviera
colocado en el centro del planeta, con su polo magnético norte apuntando al sur e indicando 11◦

con respecto al eje de rotación.
A pesar de la compleja forma del campo y de su variación con el tiempo, puede ser descrito
matemáticamente con cierta exactitud, a partir de la Referencia Internacional del Campo
Geomagnético (IGRF) (Griffiths & King, 1981).
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Norte 
Geográfico Norte

Magnético

Este

Figura 14 Elementos del campo
geomagnético

Recuperado de
Kearey et al., 2013, p. 159

En cualquier punto de la superficie de la
Tierra, un imán en forma de aguja asumirá
una posición en el espacio paralela a la
dirección del campo geomagnético terrestre.
El campo geomanético generalmente está
definido por un ángulo con respecto a la
vertical y al norte geográfico. Con el fin de
describir el campo magnético, se utilizan
una serie de parámetros definidos como
elementos del campo geomagnético.
En cualquier punto de la superficie de la
Tierra, un imán en forma de aguja asumirá
una posición en el espacio paralela a la
dirección del campo geomagnético terrestre.

El campo geomanético generalmente está definido por un ángulo con respecto a la vertical y al
norte geográfico. Con el fin de describir el campo magnético, se utilizan una serie de parámetros
definidos como elementos del campo geomagnético (Figura 14).
El vector de campo total B tiene un componente vertical Z, así como un componente vertical H en
la dirección del norte magnético. El ángulo de B con respecto a un plano tangente a la superficie de
la Tierra se le conoce como inclinación I del campo, mientras, el ángulo horizontal entre el norte
geográfico y el norte magnético es la declinación D. B varía fuertemente, con valores de 25000 nT
en regiones ecuatoriales y cerca de 70000 nT en los polos. En El Salvador el campo magnético total
es de aproximadamente 36000 nT, mientras que la declinación D y la inclinación I poseen un valor
de 0.15◦ y 0.40◦ respectivamente.

3.1.5. Interpretación

En general, los datos de campo resultan de la superposición del campo normal terrestre y el
campo causado por uno o más cuerpos de diferentes formas y ubicados a varias profundidades
(Ernstson, 2006). Las anomalías magnéticas son altamente variables en forma y en amplitud, casi
siempre son asimétricas, en algunas ocasiones pueden ser muy complejas incluso para fuentes
simples, y usualmente esconden efectos combinados de múltiples fuentes (Company, 2009). Un
número finito de distintas fuentes pueden producir anomalías similares, lo cual puede llevar a
ambigüedades en el procesamiento de datos.
En esta investigación, el método fue utilizado como método de diagnóstico de anomalías, con lo
cual sus resultados suelen ser muy útiles para proveer la ubicación espacial de la fuente anómala,
así como su profundidad, de tal manera que se obtenga una idea general sobre su tamaño y forma .

Los datos usualmente son presentados a través de mapas de contorno del campo magnético,
pero la interpretación es realizada a partir de perfiles. A partir de estos mapas y perfiles es posible
localizar cuerpo magnéticos, interpretar la naturaleza de sus límites y encontrar fallas (Griffiths &
King, 1981).
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En algunos casos para resaltar anomalías es necesario aplicar un conjunto de técnicas con las que
sea posible observarlas.

Derivadas: Tienden a definir los bordes de las anomalías, y a mejorar las características de la
profundidad. Los filtros de primera y segunda derivada son bastante comunes.

Transformada de Fourier: Consiste en expresar el campo magnético como una integral de
onda de seno y coseno. Se realiza con el fin de separar efectos profundos de someros, efectos
de grandes dimensiones de los pequeños (Telford et al., 1990).

Reducción al polo: La aplicación de esta operación cambia una inclinación arbitraria a una
vertical, simplificando el mapa y su operación para latitudes magnéticas altas.

3.2. Very Low Frequency (VLF)

3.2.1. Introducción

Los métodos electromagnéticos hacen uso de la respuesta del suelo a la propagación de
campos electromagnéticos, los cuales están compuestos por una componente magnética y una
eléctrica. En este método, los campos electromagnéticos primarios son generados por el paso
de una corriente alterna a través de una bobina. La respuesta del suelo es la generación de un
campo electromagnético secundario, este campo es detectado a partir de la corriente alterna que
se induce en una bobina receptora.

VLF (“Very Low Frecuency”) es un método efectivo para detectar conductores, y ha sido
utilizado para localizar fracturas, realizar imágenes subsuperficiales de cavidades, márgenes de
vertederos y delinear conductores enterrados.

Transmisor Receptor
Campo electromagnético

primario

Campo 
primario

modificado
Corriente
inducida

Campo
secundario

Conductor

Superficie

Figura 15 Principio general de los
métodos electromagnéticos
Recuperado de
Kearey et al., 2013, p. 209

Las ondas de radio a bajas frecuencias
pueden ser utilizadas para realizar
prospección de cuerpos enterrados. El
método utiliza transmisores militares de
alta potencia, los cuales operan en el rango
de frecuencias de 15-30 KHz, y propagan
ondas electromagnéticas planas, que pueden
generar corrientes secundarias inducidas en
objetos conductores (Hutchinson & Barta,
2002). Sobre ellos, la componente horizontal
del campo electromagnético es intensificado,
alcanzando un valor máximo, mientras
la componente vertical se vuelve mínima
(McNeill & Labson, 1991).
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3.2.2. Principios Básicos

Los transmisores utilizados para el método están compuestos de una antena; la cual posee un
cable vertical que permite el paso de corrientes alternas; produciendo frentes esféricos de campo
magnético, los cuales se propagan al alejarse de la antena. A grandes distancias del transmisor,
la curvatura de los frentes de ondas es tan ligera que se considera completamente plana, de tal
manera que el campo magnético es horizontal en el plano de los frentes de onda (Mussett &
Aftab Khan, 2000).

Las ondas VLF son una combinación de campos magnéticos y eléctricos acoplados de manera
perpendicular. La dirección del campo eléctrico siempre es perpendicular sobre superficies
conductoras. Las corrientes inducidas por el campo electromagnético de las ondas de VLF
producen un campo secundario con la misma frecuencia que el primario, pero con distinta fase
(Kearey et al., 2013).
Cualquier variación en la componente vertical del campo magnético es por definición anómalo,
la mayoría de instrumentos de VLF comparan los campos magnéticos verticales y horizontales, a
partir de los ángulos de inclinación, con el propósito de conocer sus cambios.
La dirección del campo magnético secundario siempre es en oposición a los cambios producidos
por el campo primario. Sobre un conductor el campo magnético será más fuerte, pero en él tendrá
predominancia la componente vertical (Milsom, 2007).

Ángulo de inclinación

Localización de
la anomalía

Campo
electromagnético

secundario

Dirección de
 campo primario

Cuerpo
anómalo

Figura 16 Variación del ángulo de inclinación
Recuperado de Hutchinson & Barta, 2002, p. 491

Las corrientes inducidas generadas por las ondas pasan a través de un conductor enterrado,
creando un campo electromagnético secundario. El incremento del flujo en las corrientes inducidas
causa que el campo magnético se incline en la vecindad de las estructuras conductoras. Debido a
esto existe un desplazamiento respecto al campo primario, por tanto la variación del ángulo de
inclinación sigue una respuesta a través de la anomalía, el punto sobre el cual cruza el valor de
cero coincide con el centro de la anomalía (Figura 16).
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3.2.3. Transmisores VLF

Los primeros transmisores que operan a frecuencias bajas fueron construidos entre 1910 y 1912,
con el fin de alcanzar comunicaciones confiables a grandes distancias. El requerimiento para tales
distancias estuvo relacionado con actividades coloniales. A pesar que en momentos de guerra
múltiples transmisores fueron destruidos, la comunicación utilizando bajas frecuencias continúa
siendo una prioridad para la mayoría de ejércitos en el mundo, ya que a este nivel de frecuencias,
las comunicaciones globales son posibles debido a las pequeñas atenuaciones en la ionosfera y a la
efectiva profundidad de penetración dentro del agua (McNeill & Labson, 1991).
La Tabla 3 muestra un resumen de los transmisores que existen alrededor del mundo.

Tabla 3
Transmisores VLF

Ubicación Código Frecuencia (kHz) Potencia (kW)
Burdeos, Francia FUO 15.1 500
Rugby, Reino Unido GRB 16.0 750
Helgeland, Noruega JXN 16.4 350
Moscú, Rusia UMS 17.1 1000
Yosami, Japón NDT 17.4 500
Oxford, Reino Unido GBZ 19.6 550
Annapolis, Estados Unidos NSS 21.4 400
Cabo Noroeste, Australia NWC 22.3 1000
Lualualei, Hawaii NPM 23.4 600
Cutler, Estados Unidos NAA 24.0 1000
Aguada, Puerto Rico NAU 28.5 100
Seattle, Estados Unidos NLK 24.8 100
Crigion, Reino Unido - 19.0 -

3.2.4. Función de transferencia magnética

El campo magnético inducido por los transmisores VLF puede ser estudiado a través de la
función de transferencia magnética, la cual puede indicar características eléctricas de las rocas en
la corteza.

Las componentes del campo magnético secundario (Hx, Hy y Hz) están relacionadas
linealmente:

Hz = A Hx + B Hy (3.5)

Donde la función de transferencia magnética (A, B) sólo depende de la estructura de la Tierra
y es independiente de la dirección del transmisor (Oskooi, 2004). Para cada sitio, la función de
transferencia magnética (Baranwal et al., 2011), también llamada “Tipper” o “escalar tipper” (Bsca),
se calcula a partir de:

Hz = BscaH (3.6)

El tipper es una cantidad compleja con una parte real y una parte imaginaria, debido a que
la frecuencia dada por los campos horizontales y verticales tienen un tiempo de retraso por el
proceso de inducción electromagnética en la Tierra. Mientras que el campo magnético horizontal
es una mezcla del campo primario Hp y el campo secundario Hs, el campo magnético vertical
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tiene completamente un origen debido al campo secundario.

Dado que el campo primario y secundario son ambos alternantes, el vector de campo total
describe con el tiempo una elipse en el plano vertical (Figura 17). El campo resultante se dice que
está elípticamente polarizado en el plano vertical (Kearey et al., 2013).
Para buenos conductores puede demostrarse que la dirección del eje mayor de la elipse de
polarización corresponde razonablemente al vector resultante del campo primario y secundario.

La desviación angular con respecto al eje horizontal se le conoce como ángulo de inclinación. El
ángulo de inclinación (θ) es la inclinación del eje mayor de la elipse de polarización, y la elipticidad
(ε) es la razón del eje mayor y eje menor de la elipse, y puede ser calculada a partir de (Sinha, 1990):

tan θ = ±2 Bsca cos ∆φ

1− B2
sca

(3.7)

y:

ε =
Hx Hy sin ∆φ

H2
l

(3.8)

Donde Hx y Hy son los componentes verticales y horizontales de los componentes del campo
magnético.

Mientras que ∆φ es la diferencia de fase entre los componentes verticales y horizontales del
campo magnético, y:

Hl = |Hx ei∆φ sin θ + Hy cos θ| (3.9)

La tangente del ángulo de inclinación y la elipticidad son buenas aproximaciones para los
componentes en fase (real) y componente fuera de fase (imaginario) del tipper (Hutchinson &
Barta, 2002). Usualmente son expresados como porcentajes (Srigutomo et al., 2005).

Figura 17 Polarización elíptica y
ángulo de inclinación
Recuperado de
Kearey et al., 2013, p. 210
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3.2.5. Interpretación

Los resultados de las mediciones de VLF pueden ser presentados en un mapa de contorno o
en un perfil del ángulo de inclinación, en el cual los conductores son indicados por los gradientes
máximos, sin embargo, puede ser bastante difícil evaluar de manera visual (Figura 18).

Los resultados de VLF suelen presentar ruido, siendo distorsionados por pequeñas anomalías
causadas por conductores locales o por interferencia eléctrica. Existe una serie de técnicas a partir
de las cuales se pueden resaltar distintos parámetros de interés a partir de los datos de VLF
(Milsom, 2007).

Componente en fase

Componente fuera de fase

Anomalía

Figura 18 Perfil de componentes reales e imaginarios de campo
secundario
Recuperado de Milsom, 2007, p. 158

Filtro de Fraser: Consiste en un filtro lineal de las mediciones del ángulo de inclinación,
puede ayudar en la localización de la posición de un cuerpo enterrado. Fraser (Fraser, 1969)
propuso el filtro estadístico lineal para los datos del ángulo de inclinación, el cual convierte
los cruces en cero del ángulo de inclinación en picos para facilitar el análisis (Chouteau et al.,
1996). El filtro de Fraser consiste en un promedio de las mediciones del ángulo de inclinación
producido por un conductor. Es una secuencia lineal de los datos de ángulo de inclinación
(M1, M2, M3 · · ·) medido en un intervalo regular, el filtro de Fraser es:

F1 = (M3 + M4)− (M1 −M2) (3.10)

Donde el valor de F1 está colocado entre dos posiciones distintas.

Filtro de densidad de corriente: Muchos instrumentos pueden calcular la densidad de
corriente a partir de la magnitud del campo magnético medido. Karous y Hjlet desarrollaron
un filtro lineal estático, basado en el filtro de Fraser (Karous & Hjelt, 1983). Este filtro provee
un perfil de profundidad aparente a partir de la magnitud del campo magnético en una
localización específica H0, donde los valores negativos (H−) indican posiciones atrás, y las
positivas (H+) posiciones adelante (Alatorre-Zamora et al., 2014). La densidad de corriente
del perfil es calculada a partir:

Ia(0) =
2π(−0,102 H−3 + 0,059 H−2 − 0,561 H−1 − 0,0059 H2 + 0,102 H3)

z
(3.11)



3.3. Tomografía de resistividad eléctrica (ERT) 23

Donde la densidad de corriente equivalente (Ia) está especificada en una posición horizontal,
y la profundidad está basada en un filtro simétrico de corriente medida (Hutchinson & Barta,
2002).

3.3. Tomografía de resistividad eléctrica (ERT)

3.3.1. Introducción

Los métodos eléctricos fueron desarrollados en el año 1900, pero son ampliamente utilizados
desde 1970, debido a la disponibilidad de los computadores para procesar y analizar datos
(Reynolds, 2011).
En este método una corriente eléctrica I es directamente inyectada dentro del suelo, a través
de un par de electrodos; el voltaje resultante V es medido entre un segundo par de electrodos.
Obteniéndose la resistencia del suelo, a través de la razón del voltaje medido entre la corriente
inyectada (R = V/I). Posteriormente, la resistencia es transformada en resistividad ρ, la cual es
un parámetro físico que, a diferencia de la resistencia, no depende de las propiedades geométricas
del cuerpo que interactua con el campo eléctrico de la estructura que está en el subsuelo(Everett,
2013).

3.3.2. Principios básicos

La medición de la resistividad se basa en principios básicos de la electricidad. Si se considera
una muestra cilíndrica de un material de longitud L, resistencia R y área transversal A. La
resistividad ρ de un material es igual a ρ = R A/L. La variabilidad espacial de la resistividad
subsuperficial “ρ(r)” es la propiedad física que es estudiada por los métodos de resistividad. El
recíproco de la resistividad es la conductividad eléctrica (σ = 1/ρ), la cual como convención es
la utilizada en los métodos electromagnéticos. La conductividad eléctrica es una medida de la
habilidad de un material para mantener el flujo de corriente a largo plazo. Por tanto, la corriente
eléctrica puede fluir más fácilmente en zonas de baja resistividad, y su flujo es mínimo en zonas
de alta resistividad (Everett, 2013).

Área

Longitud

Resistencia

Corriente total

Figura 19 Definición de resistividad (ρ)
Recuperado de Everett, 2013, p. 73

Al considerar la corriente eléctrica I inyectada en el suelo, en el origen de un sistema en
coordenadas esféricas, dentro de un espacio hipotético de resistividad uniforme ρ, el voltaje V
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puede ser calculado a partir de la siguiente ecuación:

V =
Iρ

2πr
(3.12)

La corriente eléctrica, la cual no puede fluir a través del aire no conductor, fluye radialmente hacia
afuera a través de un hemisferio de radio r y área superficial 2πr. El voltaje V en un punto P
es V = Iρ/2πrp, donde rp es la distancia que hay entre la fuente de corriente y el electrodo de
potencial en el punto P. El voltaje medido a través de los electrodos P y Q de la figura 20 es la
diferencia (Everett, 2013):

Vpq = Vp −Vq =
Iρ

2π

[
1
rp
− 1

rq

]
(3.13)

Super�cie

Resistividad

Figura 20 Medición de voltaje a partir de fuentes de corriente
Recuperado de Everett, 2013, p. 76

La resistividad del suelo es medida inyectando corriente y midiendo el voltaje resultante. De
manera general, se utilizan dos pares de electrodos para inyectar corriente, conocidos como los
electrodos A y B, mientras que se utiliza otro par para las mediciones de voltaje, los electrodos M
y N (Ernstson, 2006). Para un suelo homogéneo y un arreglo de electrodos arbitrario, la resistividad
ρ puede ser calculada a partir de la diferencia de potencial ∆V:

ρa = K
∆V

I
(3.14)

Donde K es llamado factor geométrico. El resultado de cualquier medición, sin importar el
arreglo utilizado, puede ser interpretado como un suelo homogéneo con una resistividad constante
(Milsom, 2007).

3.3.3. Propiedades eléctricas de las rocas

La resistividad de las rocas es una propiedad extremadamente variable, que puede ir hasta
los 10−6 Ω ·m para minerales como el grafito o hasta alcanzar 1012 Ω ·m. La mayoría de las rocas
y minerales son aislantes en estado seco, en la naturaleza casi siempre poseen agua intersticial
con sales disueltas, por lo cual adquieren una conductividad iónica, esta dependerá del contenido
de humedad, la naturaleza de los electrolitos y el grado de espacios vacíos dentro de la roca
(porosidad). La forma de los poros en la roca juega un papel muy importante en la determinación
de la conductividad, sin embargo, el grado de conexión entre estos poros es aún más importante
(Parasnis, 1986).
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Cuando las rocas están fracturadas y fisuradas no es posible realizar una cuantificación sobre
las relaciones entre la resistividad, las propiedades de la roca y el contenido electrolítico. Rocas
como la arenisca, en la cual la porosidad es puramente intergranular y en la cual la corriente es
conducida por conductividad iónica, son más fáciles de describir.
Algunos minerales, como el grafito, pirita, calcopirita, galena y magnetita son relativamente
buenos conductores eléctricos (Tabla 4). Una diseminación de tales materiales dentro de la roca
pueden mejorar la conductividad de esta, sin embargo, mucho depende de la naturaleza de la
diseminación.

Tabla 4
Propiedades eléctricas de rocas y minerales comunes

Rocas y sedimentos ρ (Ω ·m) Minerales ρ (Ω ·m)
Caliza >1012 Pirrotita 10−5-10−3

Cuarzo >1010 Calcopirita 10−4-10−1

Granito 5000-106 Grafito 10−3-10
Arenizca 35-4000 Pirita 10−4-10
Arcillas 1-120 Magnetita 10−2-10

Galena 10−2-300
Recuperado de Parasnis, 1986, p. 119

3.3.4. Sistemas de medición de cuatro electrodos

Todas las mediciones de resistividad pueden ser realizadas utilizando sólo un electrodo, y
cercano a éste, un par de electrodos para medir el voltaje. Sin embargo, no siempre es posible
tener un cuarto electrodo de corriente fijo y distante, aunque a menudo existen razones científicas
para usar una disposición simétrica de cuatro electrodos. Una manera de construir un conjunto
de cuatro electrodos es introducir el electrodo de corriente entre el par de electrodos de voltaje, y
colocarlos de manera que forme una configuración colineal con el par de electrodos de potencial
(M y N), espaciado simétricamente entre los dos electrodos de corriente (A y B) (Griffiths & King,
1981).

Al considerar un sistema de medición de cuatro electrodos, la ecuación 3.12, se convierte en:

V =
ρa I
2π

[
1

AM
− 1

BM
− 1

AN
+

1
BN

]
(3.15)

Y el factor geométrico, utilizado en la ecuación 3.14, se define de la siguiente manera:

K =
1

2π

[(
1

AM
− 1

BM

)
−

(
1

AN
− 1

BN

)]
(3.16)

La idea de este método es incrementar progresivamente la separación de los electrodos que
inyectan corriente (A y B), con lo cual se obtiene un incremento en la penetración de las líneas
de corriente, por tanto las mediciones de la resistividad aparente se ven influenciadas por capas
más profundas (Figura 21).
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Figura 21 Mediciones de resistividad aparente para distintas
distancias de abertura
Recuperado de Ernstson, 2006, p. 86

3.3.5. Configuración electródica

La fórmula general de la resistividad aparente es simple para algunas geometrías especiales
de los electrodos de corriente y los de potencial. Las configuraciones más utilizadas son Wenner,
Schlumberger, dipolo-dipolo. Cada una de estas configuraciones consiste de cuatro electrodos
colineales, cuyas geometrías y espaciamientos son distintas entre sí (Lowrie, 2007).

Arreglo Schlumberger: En el arreglo Schlumberger, los pares de electrodos de voltaje M y
N están espaciados y colocados en el centro del arreglo, mientras los electrodos de corriente
se desplazan hacia afuera del centro (Ernstson, 2006). En esta configuración, la separación
de los electrodos de corriente se mantiene mucho mayor que los electrodos de potencial
(Lowrie, 2007). Este arreglo está diseñado con el fin de determinar la resistividad de la Tierra
a grandes profundidades, debido a que un sondeo Schlumberger puede alcanzar grandes
profundidades con grandes separaciones A B (Everett, 2013).

Arreglo Wenner: En este arreglo, los electrodos se encuentra uniformemente espaciados en
una línea. A pesar de su geometría simple. El arreglo Wenner está diseñado para perfiles
laterales con fin de determinar las variaciones de resistividad a profundidad de penetración
constante (Everett, 2013).

Arreglo dipolo-dipolo: En el arreglo dipolo-dipolo, los electrodos de voltaje se encuentran
cercanos y alineados al par de electrodos de corriente (Telford et al., 1990). Se define
el espaciamiento entre cada par de electrodos como a, mientras que la distancia entre
los pares de dipolos se define como L, en este arreglo la distancia L suele ser mucho
mayor que a (Lowrie, 2007). El arreglo dipolo-dipolo ofrece ventajas tanto sobre el arreglo
Schlumberger, sobre la profundidad del sondeo, y el arreglo Wenner, sobre la resolución
lateral. Sin embargo, la razón señal-ruido deteriora las mediciones para grandes distancias,
y las mediciones a través de los electrodos son susceptibles a distorsiones a pequeña escala
(Everett, 2013).
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(a) Schlumberger

(b) Wenner

(c) Dipolo-dipolo

Figura 22 Arreglos electródicos tradicionales
Recuperado de Everett, 2013, p. 77

Funciones de sensibilidad

Las mediciones hechas utilizando la técnica de resistividad son sensibles al promedio del
espaciamiento de las distribuciones de resistividad subsuperficial. Los detalles del proceso
promedio dependen del tipo de arreglo usado.

Una función de sensibilidad S está definida como la magnitud de la perturbación en las
mediciones de voltaje debido a pequeñas perturbaciones en la distribución de resistividad
subsuperficial. La Figura 23 muestra la función de sensibilidad para los tres tipos de arreglos
mostrados en la sección anterior.
El arreglo Schlumberger es mucho más sensitivo en la superficie inmediatamente debajo de los
electrodos de potencial, y menos sensitivo en cualquier otra parte. Mientras, el arreglo Wenner
es sensible bajo el centro del arreglo y es moderadamente sensible a través del arreglo entero.
Finalmente, el arreglo dipolo-dipolo es más sensitivo en las regiones bajo los electrodos de
corriente y voltaje, con menor sensibilidad en la región entre dos dipolos (Everett, 2013).
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(a) Schlumberger (b) Wenner

(c) Dipolo-dipolo

Figura 23 Funciones de sensibilidad para arreglos electródicos tradicionales
Recuperado de Everett, 2013, p. 79

3.3.6. Tomografía de resistividad eléctrica

Sondeos eléctricos utilizan configuraciones electródicas convencionales tales como
Schlumberger, Wenner o dipolo-dipolo. Un sondeo en el cual la distancia de separación
electródica varía sin mover el centro del arreglo provee un modelo de resistividad eléctrica local
p(z). Alternativamente perfiles laterales p(x) sobre un intervalo de profundidad, pueden ser
alcanzados a través de un arreglo electródico sobre un perfil horizontal sin cambiar la separación
electródica. Sin embargo, tanto el sondeo como el método de perfilado no provee una exacta
distribución de resistividad del subsuelo.

Imágenes de resistividad de estructuras subsuperficiales complejas han sido recientemente
desarrolladas a través de sistemas multielectródicos e inversiones 2D. La técnica de imágenes
de resistividad para aplicaciones subsuperficiales ha tenido popularidad debido a sus avances,
definiendo la técnica como tomografía de resistividad eléctrica (ERT) por sus siglas en inglés.
Las imágenes por ERT son construidas a partir de ajustes realizados a la resistividad aparente
utilizando una pseudosección obtenida por computadora. Esta pseudosección es alcanzada a partir
de la solución de la ecuación ρ(r) = 1/σ(r) para valores de resistividad determinados, utilizando
métodos numéricos se obtiene un modelo p(r), el cual se ajusta a los valores de resistividad
aparente. La Figura 24 muestra la imagen de resistividad y su respuesta de resistividad aparente
calculada (Everett, 2013).
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(a) Pseudosección de resistividad aparente
medida

(b) Pseudosección de resistividad aparente
calculada

(c) Sección de resistividad invertida

Figura 24 Proceso de inversión de tomografía eléctrica
Recuperado de Everett, 2013, p. 79
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Capítulo 4

Descripción del área de estudio

4.1. Introducción

La zona de estudio se encuentra ubicada en el flanco sur del volcán de San Salvador, el cual
posee un volumen de aproximadamente 110 Km3 (Major et al., 2001).
Dentro de la zona de influencia del volcán se encuentra ubicada el Área Metropolitana de San
Salvador (AMSS), la cual aglomera 14 municipios pertenecientes a los departamentos de San
Salvador y La Libertad, dentro del AMSS se encuentra más del 30 % de la población de El Salvador
(Hernández et al., 2019).

Figura 25 Esquema estructural del área de estudio

El área de estudio se encuentra ubicada entre sistemas de origen volcánicos (Plan de la Laguna
y Volcán de San Salvador) (Figura 25), lugar en la cual intersecta un sistema de fallas con tendencia
NO-SE, de las cuales algunas corresponden a sistemas inferidos.
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4.2. Marco Geológico

El Salvador está constituido casi enteramente por rocas volcánicas cenozoicas y cuaternarias.
Las formaciones geológicas principales en la cordillera volcánica norte son las formaciones
Chalatenango y Morazán, del Oligoceno Medio al Mioceno Medio (Figura 26); las cuales incluyen
la alternancia de depósitos efusivos y piroclásticos de naturaleza principalmente félsica (Ferrés,
2014).

Depósitos sedimenarios
Cuaternarios
Rocas volcánicas má�icas
intermedias Cuaternarias
Rocas volcánicas silíceas
Cuaternarias
Rocas volcánicas intermedias 
y má�icas del Mioceno superior/Plioceno
Rocas intrusivas del
Oligoceno/Mioceno
Rocas sedimentarias
Cretácicas
Estratovolcanes andesíticos
activos

Calderas

Figura 26 Esquema geoestructural de El Salvador
Recuperado de Lexa et al., 2011, p. 107

En la mitad occidental de El Salvador, los bordes N y S del graben están conformados
mayoritariamente por materiales de la Formación Bálsamo (Mioceno Tardío al Plioceno), y
en el interior de la depresión afloran los materiales de la Formación Cuscatlán (Plioceno
Superior-Pleistoceno), sobre los que reposan los materiales volcánicos más jóvenes de la
Formación San Salvador (Pleistoceno Superior a Holoceno).

La Formación Bálsamo está constituida por lavas basáltico-andesíticas, tobas de materiales
piroclástico y brechas. Estos materiales afloran al sur del Volcán de San Salvador con espesores
de más de 100 metros.
Por su parte, la Formación Cuscatlán está compuesta principalmente de tobas riolíticas y de
cimientos volcanoclásticos, supuerpuestos por domos riolíticos y lavas basálticas. Los materiales
de esta formación se encuentran en toda el AMSS, pero en su mayor parte están cubiertos por
materiales más jóvenes.
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Figura 27 Mapa geológico del área de estudio

En el área del complejo volcánico de San Salvador, la Formación San Salvador inicia con series
de rocas piroclásticas y epiclásticas amarillentas-café (Figura 27), de grano fino, de composición
félsica, con espesores máximos de 25 metros. Sobre estas se observan suelos de más de 1.5 metros
de espesor. Las rocas más jóvenes son lavas basáltico-andesíticas (Baxter, 1984).
A su vez, el volcán de San Salvador está cubierto en la zona norte por horizontes de escoria, los
cuales son parte de una cubierta de tefra. Mientras que la parte sur está cubierta por flujos de lava y
depósitos de lahares. Los flujos de lava son de composición basáltica-andesítica a andesítica (Lexa
et al., 2011).





35

Capítulo 5

Metodología

La investigación utilizó técnicas capaces de complementarse. Las imágenes InSAR permiten
obtener información sobre entornos urbanos, por su parte, los métodos geofísicos son útiles en
zonas rurales. Se detalla la metodología utilizada para la obtención de los datos, así como los
elementos considerados para llevar a cabo el procesamiento de estos.

5.1. Trabajo de Gabinete

En esta etapa se obtuvo información sobre la ubicación de los distintos sismos que tuvieron
origen en el enjambre de abril del 2017, información geológica de detalle, modelos digitales de
terreno de alta resolución, entre otros. Con el fin de determinar si el área de estudio presenta
sistemas locales de fallas geológicas asociados con el enjambre sísmico de abril del 2017, se
utilizaron los métodos geofísicos: método magnético, VLF y ERT
Además, en esta etapa se escogieron las imágenes SAR; provenientes del satélite Sentinel 1-A
de banda c, considerando una órbita ascendente y descendiente (Figura 28), con las cuales se
construyeron interferogramas que muestran el campo de desplazamiento obtenido en la zona
urbana del área de estudio.
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Figura 28 Localización de datos SAR

5.2. Trabajo de Campo

La zona de estudio está definida a partir del área epicentral del enjambre, en ella se define un
sector rural, la cual se estudió a partir de la aplicación de métodos geofísicos, y una zona urbana
estudiada a partir de las imágenes SAR.

Se realizaron cinco perfiles, en ellos se aplicó el método magnético y VLF utilizando el
magnetómetro protónico GEM System GSM-19T, este modelo permite llevar a cabo las mediciones
de ambos métodos de manera simultánea. El magnetómetro GEM System GSM-19T es un
magnetómetro de precesión protónica, el cual utiliza la frecuencia de precesión de los protones
para medir el campo magnético de la Tierra.

Los perfiles se dividieron en dos grupos: El primero al sureste del área de estudio, dentro del
Parque Bicentenario. En esta zona se realizaron dos perfiles con dirección N-S y con una extensión
que va de 1 Km a 1.5 Km (PI y PII). Por su parte el segundo grupo, constituido por tres perfiles,
se realizó en el noroeste del área de estudio, dentro del Ecoparque El Espino, estos poseen una
dirección NE-SO y una extensión que varía de 400 m a los 600 m (PII I, PIV y PV), los perfiles
realizados en este sector intersectan una falla inferida.
En ambos grupos las mediciones fueron hechas en intervalos de 10 metros (Figura 5).
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Figura 29 Mapa de la ubicación de los perfiles realizados

El procesamiento e interpretación de los datos de VLF y magnetometría permitió determinar
de manera más precisa la ubicación de los perfiles para la posterior aplicación del método de
resistividad eléctrica.
Para este último se utilizó el equipo ABEM Terrameter SAS 1000, con sus respectivos accesorios.
Se realizaron 6 tomografías con una extensión de 400 m cada una y un espaciamiento electródico
de 10 m.

5.3. Análisis e interpretación de datos

Radar interferométrico de apertura sintética (InSAR)

Dado que los mecanismos focales de los sismos muestran un componente vertical, se
analizaron imágenes InSAR con el objetivo de observar la deformación causada por los sismos.
Se utilizaron imágenes de banda c provenientes del satélite Sentinel 1-A de la Misión Copernicus
a través del repositorio de la Asociación Espacial Europea (ESA).
Las imágenes fueron adquiridas para los meses de marzo y abril del 2017, calculándose
interferogramas con el propósito de determinar la presencia de una superficie de deformación.
Se consideraron imágenes tanto con una órbita ascendente y descendente, con ángulos entre 23 y
45 grados, y un intervalo de aproximadamente 24 días.
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El área de interés fue separada de los datos SAR (Figura 28), con el propósito de estudiar
únicamente la zona epicentral del enjambre.
Considerando que el área de interés está definida por una zona urbana y una zona rural con
múltiples tipos de vegetaciones, se dieron distintos mecanismos de dispersión, teniéndose las
señales menos intensas sobre las zonas rurales. Con el software SARProz se costruyeron mapas de
reflectividad a partir de la intensidades observadas en las imágenes SAR, tanto para las imágenes
en órbita ascendente como para las descendentes. La Figura 30 muestra que los valores menores
de reflectividad se alcanzaron en zonas boscosas, producto del mecanismo de dispersión por
volumen; por su parte, en las zonas urbanas se obtuvo valores altos de reflectividad debido al
doble rebote.

(a) Órbita ascendente (b) Órbita descendente

Figura 30 Mapa de reflectividad del área de estudio.

Con el propósito de evaluar el grado de confiabilidad de los datos se obtuvieron mapas de
cohenrencia. La coherencia representa un factor de calidad importante en la técnica InSAR, valores
altos de coherencia indican bajos valores de ruido interferométrico, lo que transmite buena calidad
en la fase para observar deformaciones; mientras que los valores bajos son asociados con altos
valores de ruidos (Crosetto et al., 2005). En la Figura 31 se puede observar que la zona urbana
posee valores altos de coherencia, esto debido a que la zona no sufrió alteraciones entre la toma de
cada una de las imágenes, mientras la zona rural posee valores bajos de coherencia debido a los
cambios que sufrió la vegetación entre la toma de cada una de las imágenes.
Para obtener un interferograma confiable se consideró un valor umbral de coherencia de 0.3.
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(a) Órbita ascendente (b) Órbita descendente

Figura 31 Mapa de coherencia del área de estudio.

Los interferogramas obtenidos se encuentran en la Figura 32. Estos fueron construidos a partir
de una imagen maestra, registrada el 28 de marzo del 2017 para una órbita ascendente, mientras
que para la órbita descendente se registró el 01 de abril del 2017. Por su parte, las imágenes esclavas
fueron registradas el 21 y 25 de abril para las órbitas ascendentes y descendentes respectivamente.

(a) Órbita ascendente (b) Órbita descendente

Figura 32 Interferograma cosísmico del área de estudio.
El recuadro blanco indica la zona en la cual se aplicaron los métodos
geofísicos
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Se eliminó la componente topográfica de la fase a partir de un modelo de elevación digital de
la misión SRTM. El DEM se utilizó para generar el modelo de retardo de fase, y posteriormente la
fase se sustrajo del interferograma final. La eliminación de ruido en los interferogramas se realizó
utilizando un filtro de espectro de potencia y se aplicó un algoritmo para desenvolver la fase
(Goldstein & Werner, 1998) con el propósito de cuantificar la deformación.

Método magnético

Los datos magnéticos obtenidos fueron sujetos a técnicas de filtrado con el propósito de
intensificar las características estructurales del área, y de esa manera estimar las fuentes causantes
de las irregularidades en la magnitud del campo magnético. El esquema de procesamiento
realizado a los datos magnéticos se muestra en la Figura 33

La Referencia Internacional del Campo Geomagnético (IGRF) de la Tierra (Thébault et al.,
2015), actualizado a la fecha de estudio, fue removido de los datos magnéticos, con el propósito
de obtener las anomalías totales. La remoción fue realizada a partir de los valores de declinación,
inclinación y campo magnético descritas por el IGRF para la zona de estudio. Se utilizaron valores
de 0.3◦, 41.3◦ y 36754.4 nT para la declinación, inclinación y campo magnético.
Posterior a esto, se obtuvo un mapa que mostraba la variación del campo magnético total. A
partir de este, se obtuvieron los perfiles que muestran la variación de campo magnético total. Los
perfiles obtenidos mostraban distintos niveles de ruido, por lo que fue necesario aplicar filtros con
el propósito de eliminarlo o reducirlo.

Figura 33 Diagrama de procesamiento de datos magnéticos

Finalmente, a partir del mapa de campo magnético total se aplicó la técnica de reducción al
polo magnético (RTP) (Baranov & Naudy, 1964), esto para poder observar la relación directa entre
las anomalías y la posición de la fuente, de tal manera, que las anomalías magnéticas se situasen
sobre las fuentes que las causan. Se utilizaron los valores de declinación e inclinación mencionados
anteriormente.
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VLF

Dos filtros digitales fueron aplicados a los datos VLF (Figura 34), con el propósito de obtener un
esquema simple para la interpretación cualitativa y obtener un modelo de densidad de corriente.
Ambos filtros fueron aplicados al componente en fase. Esto debido a que la componente en fase
es sensible a los materiales conductores, mientras que la componente fuera de fase es sensible a
pequeños cambios en la conductividad de un material (Jacob et al., 2013), por lo cual el análisis de
la componente en fase permitió exhibir la ubicación de materiales conductores.

Figura 34 Diagrama de procesamiento de datos VLF

La componente en fase a menudo posee patrones y comportamientos complejos, por lo cual
fue necesario aplicar un filtro antes de realizar la interpretación. La aplicación del filtro de Fraser
permitió transformar las intersecciones con el eje horizontal a picos, remover los gradientes
regionales y amplificar las anomalías cercanas a la superficie. Además permitió la delineación de
cuerpos conductores.
La componente en fase fue filtrada a partir del filtro de Fraser. Al actuar sobre materiales
conductores el filtro de Fraser produce, en la componente en fase, valores máximos (Fraser, 1969);
útiles para detectar discontinuidades como zonas de fracturas.

Posteriormente, la componente en fase de los perfiles realizados fue procesada e interpretada
en base al filtro Karous-Hjelt (K-H) (Karous & Hjelt, 1983). El filtro K-H funciona como una
herramienta complementaria, útil para el análisis semicuantitativo y la visualización del objetivo
desde la superficie hasta una profundidad somera. Permitiendo obtener una pseudosección
de densidad de corriente, la cual está asociada con materiales conductores cercanos. Estas
pseudosecciones de densidad de corriente proporcionan información de diagnóstico para el
objetivo, a partir de estas se obtuvo continuidad de características atribuibles a fuentes planas,
como fallas o zonas de fracturas.
Los resultados del filtro de Fraser fueron construidos a partir del software Golden Surfer. En este
software se ubicó espacialmente cada una de las pseudosecciones construidas, con el propósito de
observar la relación de las anomalías obtenidas con la ubicación de la falla inferida.

Tomografía de resistividad eléctrica

Los resultados obtenidos a partir de los métodos anteriores indicaron la ubicación de las
anomalías que fueron exploradas con el método de tomografía eléctrica. El espesor y distribución
en los componentes de una posible falla, junto con los procesos de sedimentación, controlan
la distribución y migración de fluido dentro y cerca de la falla, la cual puede actuar como
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conductor o barrera para la circulación de fluidos. Considerando estas características en las fallas,
la resistividad es potencialmente uno de los parámetros físicos más apropiados a estudiar en este
contexto, ya que está fuertemente influenciado por factores como la litología, porosidad, grado de
fracturamiento y contenido de fluido (Caine et al., 1996).
El método de resistividad permitió obtener un análisis claro del marco estructural de la zona,
con el principal objetivo de observar características propias de un sistema de fallas. Dentro de los
resultados obtenidos se obtuvo anomalías asociadas a fuertes cambios laterales de resistividad
que se extiendan en profundidad.

Los datos de resistividad fueron procesados utilizando BERT, un software utilizado para el
modelamiento e inversión de datos de resistividad eléctrica (Günther & Rücker, 2013). Los efectos
topográficos se tuvieron en cuenta durante la inversión al incorporar la topografía del perfil en los
modelos de resistividad. Una vez completado el proceso de inversión, se obtuvieron modelos de
resistividad 2D del suelo bajo secciones del área de estudio.
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Capítulo 6

Análisis y discusión de resultados

En este capítulo se describen los resultados obtenidos a partir de los datos adquiridos, haciendo
uso de perfiles y mapas.

6.1. Radar interferométrico de apertura sintética (InSAR)

El área de estudio está compuesta por zonas urbanas y zonas rurales. En las zonas rurales, el
cambio constante en la vegetación provoca ruido en las características de fase debido a la perdida
de coherencia entre la imagen maestra y la imagen esclava. Esta es la razón principal por la cual
los interferogramas obtenidos únicamente poseen información sobre el entorno urbano.

(a) Órbita ascendente (b) Órbita descendente

Figura 35 Interferograma con fase desenvuelta
El recuadro blanco indica la zona en la cual se aplicaron los métodos
geofísicos
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Los interferogramas con la fase desenvuelta pueden observarse en la Figura 35. El
interferograma ascedente presenta una deformación con respecto a la línea de visión (LOS).
Los valores positivos (zonas azules) corresponden a un desplazamiento hacia el satélite, es decir,
indican un ascenso del suelo. Por otro lado, las zonas rojas observadas muestran subsidencia del
terreno o un movimiento alejándose del satélite.

El interferograma de órbita ascendente (Figura 35a) no presenta un fuerte desplazamiento
sobre el área de estudio, sin embargo, las zonas azules presentan un desplazamiento de
aproximadamente 1.3 cm, mientras que en las zonas rojas es de 1.4 cm.
Por su parte, en el interferograma de órbita descendente el color predominante es el celeste, el
cual corresponde a una deformación leve o igual a cero. Esta diferencia entre los interferogramas
puede deberse a las diferencias geométricas existentes entre la órbita ascendente y descendente.

La Figura 36 muestra el interferograma de órbita ascendente con los eventos del enjambre
sísmico localizados. Se observa que los sismos poseen una tendencia NE-SO, la cual podría
indicar el plano de falla que originó el enjambre. La tendencia de los sismos define, dentro del
interferograma, un eje en el cual la deformación cambió de dirección.

Figura 36 Sismos del enjambre sísmico en
interferograma ascendente
El recuadro blanco indica la zona en la cual se
aplicaron los métodos geofísicos
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6.2. Método magnético

El mapeo superficial de las fallas presentó una serie de dificultades debido principalmente a
la pobre consolidación de los materiales deformados por las fallas. En estos casos la existencia de
indicios indirectos, tales como cambios sutiles en la pendiente de la topografía y patrones lineales
de drenaje (Grauch et al., 2001); pueden ser de mucha utilidad, sin embargo, sólo en algunos
sectores del área de estudio se observaron estos indicios. A pesar de lo anterior, el rumbo del
fallamiento en zonas aledañas indicaba un comportamiento similar en la zona de estudio. Las
zonas cercanas presentan un fallamiento de desgarre en dirección NO-SE (Bosse et al., 1978). Esta
tendencia está relacionada a la zona de compresión que existe a lo largo del contacto de la placa
de Cocos y el Caribe, la cual tiene un origen tectónico.

Las anomalías detectadas en los perfiles muestran variaciones que van desde el tipo de curva
asimétrica esperada en zonas de contacto, según lo modelado por Grauch & Hudson, 2011; hasta
curvas con dos picos asimétricos y dos o más puntos de inflexión. Esto puede observarse en la
Figura 37.
Los perfiles PI y PII poseían mayor cantidad de ruido debido a la proximidad de la zona urbana,
sin embargo, este fue eliminado a través de la aplicación de filtros. A pesar de lo anterior, se puede
observar que el perfil PI (Figura 37a, localizado en Figura 29) muestra una curva asimétrica. Esta
podría ser modelada como una capa de material diamagnético colocada junto a un material cuyo
valor de susceptibilidad magnética es negativa y cercano a cero, esto debido a que dentro del perfil
existe una predominancia negativa del campo magnético total. En la dirección norte, el campo
magnético total alcanza un valor cercano a cero, donde se presume podría existir un material de
susceptibilidad magnética cercano a cero. Por su parte, el perfil PII (Figura 37b) muestra una
zona de campo magnético negativo, que predomina dentro del perfil, alcanzando un mínimo
aproximadamente a los 500 metros. Ambas anomalías observadas dentro de estos perfiles poseen
una correspondencia lineal con la falla inferida que se observa en el sector sureste de la zona.

Los perfiles PII I y PIV (Figura 37c y 37d, respectivamente) poseen una irregularidad, descrita
por una curva que presenta el comportamiento esperado sobre un contacto de falla. Ambas curvas
presentan simetría, con dos picos de diferente amplitud y un descenso del campo magnético
entre ellos, con respecto a la ubicación de la falla inferida. En zonas alejadas de la ubicación de
la falla inferida, la simetría mostrada por el campo magnético desaparece. La diversidad de curvas
observadas en ambos perfiles puede ser causada por variaciones en el espesor o variaciones en las
propiedades magnéticas de los materiales asociados.
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(a) (b)

(c) (d)

(e)

Figura 37 Variación del campo magnético en los perfiles realizados
La línea azul punteada indica la ubicación de la falla inferida dentro de
los perfiles

El perfil PV (Figura 37e) muestra una variación particular de una curva simétrica,
observándose una disminución considerable de la magnitud del campo magnético en la
zona donde se encuentra ubicada la falla inferida.

Los perfiles, observados en la Figura 37, muestran anomalías que reflejan evidencias de
contrastes laterales de susceptibilidad magnética en zonas superficiales o en las unidades de rocas
subsuperficiales. Los bajos valores inusuales de campo magnético dentro de la aparente zona de
fallas podrían indicar una pérdida de magnetización dentro de la posible zona de ruptura. Este
fenómeno ha sido relacionado a la acumulación de sedimentos, causada por la circulación de
fluidos a lo largo de la falla. (Grauch et al., 2001).
Las irregularidades encontradas en las curvas poseen características similares a las anomalías
causadas por fallas que suelen observarse en la literatura. Es importante considerar que los
múltiples contrastes magnéticos pueden producirse a diferentes profundidades a lo largo de una
falla, lo que puede explicar parte de la variabilidad dentro de los perfiles (Grauch & Hudson, 2011).
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El mapa de reducción al polo (Figura 38) muestra que el campo magnético total de la zona de
estudio está caracterizado por anomalías con valores altos y bajos de campo magnético.
Dentro de la zona de los perfiles PI y PII, existe una anomalía que posee una variación importante
en el campo magnético total. Esta anomalía está caracterizada por una disminución aguda del
campo magnético total.
En las zonas correspondientes a los perfiles restantes, existe un comportamiento similar a lo
anteriormente mencionado. En dichas zonas, el mapa RTP muestra cambios abruptos del campo
magnético total. Estas anomalías son observadas principalmente en la ubicación de la falla inferida.
El mapa (Figura 38) muestra lineamientos anómalos magnéticos con una tendencia NO-SE, esta
dirección preferencial es congruente con los rumbos generales de las fallas geológicas previamente
establecidas por Bosse et al., 1978

Figura 38 Mapa de reducción al polo (RTP)

Las anomalías magnéticas encontradas poseen una alta correlación con los segmentos de falla
inferidos dentro de la zona de estudio. Los resultados obtenidos dentro de los perfiles PI y PII son
evidencia de esta correlación. Las anomalías magnéticas encontradas en esta zona son colineales a
un segmento de falla inferida ubicado en el sureste del área de estudio. Estas anomalías podrían
indicar el verdadero alcance del segmento de falla.
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6.3. Very Low Frequency (VLF)

En general, los datos de VLF son útiles para examinar cualitativamente estructuras
subsuperficiales. Se espera que el método obtenga una delineación de los límites de fallas,
mostrando algunas estructuras de interés dentro del área de estudio; sin embargo, debido a
su carácter cualitativo, se dificulta el reconocimiento o identificación de unidades litológicas
individuales.

La zona relativa al perfil PI (Figura 39a) indica varias transiciones de valores altos a bajos, que
se extienden a lo largo del perfil, siendo las transiciones más significativas aproximadamente a
500 m y en el intervalo de los 800 a 1000 m. Por su parte, el perfil PII posee un comportamiento
regular, sin embargo, se observa una anomalía predominante, aproximadamente a los 500 m. Los
picos principales observados en la componente en fase de ambos perfiles (400 a 600 m en perfil PI y
500 m en perfil PII) son complementos efectivos a los cambios observados en el campo magnético
(Figura 37). Los materiales conductores, indicados por el filtro de Fraser, se encuentran ubicados
en posiciones similares a las anomalías magnéticas observadas.

(a) (b)

(c) (d)

(e)

Figura 39 Resultado de la aplicación del filtro de Fraser
La línea azul punteada indica la ubicación de la falla inferida dentro de
los perfiles
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El perfil PII I (Figura 39c) posee un comportamiento constante a lo largo del perfil, sin
embargo, sobresale una variación que se encuentra a 380 metros. El material conductor asociado a
esta variación se encuentra a poca distancia de la ubicación de la falla inferida.
El perfil PIV (Figura 39d), en la dirección oeste, muestra una anomalía significativa, esta variación
podría ser producto de una irrupción vehicular durante la toma de datos. Sin embargo, se puede
observar que el filtro de Fraser en el perfil muestra un valor significativo en la zona donde está
ubicada la falla inferida.
Por su parte, a lo largo del perfil PV (Figura 39e) existen transiciones de valores altos a bajos. Se
observa que la anomalía más significativa indicada por el filtro se encuentra sobre la ubicación de
la falla inferida.
La aplicación del filtro de Fraser al componente en fase asoció anomalías conductivas. Estas
anomalías se encuentran cerca, o incluso sobre la ubicación de la falla inferida; cada uno de los
cuerpos conductores asociados por el filtro de Fraser presentan una orientación similar a las
anomalías magnéticas observadas en la zona de estudio.

Las pseudosecciones de densidad de corriente obtenidas a partir del filtro de Karous-Hjelt se
muestran en la Figura 40.
Dentro del perfil PI (Figura 40a) se observan zonas con cambios considerables de densidad de
corriente, las mayores variaciones se encuentran concentradas en un intervalo de 400 m a 600 m.
El perfil PII, al igual que el perfil PI, posee cambios de densidad de corriente a lo largo del perfil,
sin embargo, en la zona central de este existe una irregularidad significativa, que se encuentra
aproximadamente a 500 metros. Cada una de las anomalías observadas en ambos perfiles coincide
con los resultados obtenidos a través de la aplicación del método magnético (Figura 37b), lo cual
podría confirmar un mayor alcance del segmento de falla inferido al sureste de la zona de estudio.
Dentro de los perfiles PII I y PIV (Figura 40b) se observan anomalías con valores de densidad de
corriente negativas, la ubicación de estas anomalías concuerda con la posición de la falla inferida.
Por su parte, la pseudosección obtenida en el perfil PV muestra variaciones de la densidad de
corriente a lo largo del perfil.
El filtro K-H presenta fuertes variaciones de densidad de corriente, presentándose las fluctuaciones
más grandes en la zona donde se ubica la falla inferida.
La presencia del alineamiento de las anomalías observadas puede deberse, al igual que las
anomalías magnéticas, a la filtración de fluidos debido a estructuras fracturadas.
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(a) Perfil PI-PII

(b) Perfil PII I-PIV

(c) Perfil PV

Figura 40 Resultado de la aplicación del filtro de Karous-Hjelt
La línea índica la ubicación de la falla inferida dentro de los perfiles
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El modelo 2D para el perfil TI y TII, obtenido por medio de la tomografía eléctrica, puede
verse en la Figura 41. Ambos modelos presentaron los valores de resistividad más bajos del área
de estudio.
El procesamiento de los datos índica claramente una anomalía de interés definida por una
variación lateral de resistividad. Ambas secciones de tomografía eléctrica muestran una fuerte
variación de resistividad lateral en el centro del arreglo.

La tomografía TI presenta, en la superficie del modelo, una capa de espesor reducido,
aproximadamente 9 m. Esta capa aumenta su espesor en la dirección norte, hasta alcanzar un valor
de aproximadamente 15 m. La capa superficial presenta una baja resistividad, aproximadamente
230 Ω ·m, su resistividad disminuye en la dirección norte, alcanzando un valor de 140 Ω ·m.
Bajo la capa anteriormente mencionada, yace un material con una resistividad mayor de
aproximadamente 400 Ω ·m. Este material es interrumpido por una zona conductiva, la cual posee
una resistividad similar a la capa superior.

Por su parte, la tomografía TII presenta valores menores de resistividad, sin embargo, exhibe
un comportamiento similar al presentado por la tomografía TI. Se observa la presencia de una
capa conductiva superficial de espesor reducido, aproximadamente 7 m, el cual aumenta en la
dirección sur del modelo. Bajo esta capa se observa una formación resistiva que contiene una zona
conductiva.

Figura 41 Modelo de resistividad de tomografías TI y TII

Ambos modelos observados en la figura anterior, presentan variaciones de resistividad
caracterizados por una distribución decreciente. Este comportamiento ha sido asociado a procesos
de deformación propio de fallas principales por Diaferia et al., 2006.
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Las tomografías eléctricas TII I y TIV muestran formaciones más resistivas que las
anteriormente descritas.
La tomografía TII I presentó dificultades en la toma de datos, debido a que las altas resistividades
de los materiales en el subsuelo dificultaron la inyección de corriente. Dicha tomografía presenta
en su modelo un material predominante cuya resistividad es de aproximadamente 1500 Ω ·m. Un
material de mayor resistividad (7000 Ω · m) atraviesa el material predominante, extendiéndose
desde los primeros metros de la tomografía hasta el centro de esta.
La presencia de materiales con resistividades alta, como el de la tomografía TII I suele asociarse
a un comportamiento de barrera ante la circulación de fluido, causado por precipitación de
minerales en la matriz porosa, posterior a un posible desplazamiento entre las paredes de la falla.

Por su parte, en el modelo de la tomografía TIV predomina un material de resistividad de
aproximadamente 1000 Ω · m, a mayor profundidad la resistividad aumenta, encontrándose un
material de resistividad cercana a los 2700 Ω ·m. En la parte central de este material, se observa una
disminución lateral abrupta, la cual se encuentra cercana al centro del modelo. Esta disminución
lateral en el modelo podría tener una origen similar al observado en las tomografías TI y TII
(Figura 41).

Figura 42 Modelo de resistividad de tomografías TII I y TIV

Los modelos de las tomografías TII I y TIV presentan un comportamiento opuesto. En la
tomografía TII I se observa un aumento gradual de la resistividad, por su parte, la tomografía
PIV muestra una disminución abrupta de la resistividad. Dado este comportamiento opuesto,
considerando la proximidad existente entre ambas tomografías, podría indicar la falta de una falla
predominante dentro de la esta sección.
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Los resultados obtenidos a través de la tomografía realizada en la sección oeste de la zona de
estudios pueden observarse en la Figura 43.
La tomografía TV fue realizada sobre la ubicación de la falla inferida. El modelo obtenido muestra
zonas con diferencias de resistividad considerables.
En la zona superficial del modelo se puede observar una capa, cuyo espesor es de
aproximadamente 7 m, con una resistividad de aproximadamente 500 Ω · m. Bajo esta capa,
se observa un material de resistividad mayor al anterior que alcanza una resistividad de 2000
Ω · m, la resistividad de este material disminuye en dirección este. En el centro del modelo,
se puede observar una disminución considerable de la resistividad que alcanza los 800 Ω · m.
Estas variaciones de resistividad son congruentes con la ubicación de la anomalías observada
por el método magnético y por el método de VLF. Al igual que en la tomografía TII I, esta zona
conductiva puede deberse a un circulación de agua a zonas profundas.

Figura 43 Modelo de resistividad de tomografía TV y TVI

Por su parte, el modelo de la tomografía TVI presenta un material conductivo cuyo espesor
es de aproximadamente 5 metros. Bajo esta, yace una formación resistiva, la cual posee una
resistividad de aproximadamente 3000 Ω · m. La resistividad de esta formación disminuye en
dirección este.
El modelo muestra una disminución paulatina de la resistividad, que inicia aproximadamente a
los 120 metros, alcanzando un valor de 730 Ω ·m. Esta variación gradual es similar a los observado
en los modelos de las tomografías TI y TII (Figura 41).

Las tomografías TI, TII y TVI son colineales, y se encuentran alineadas al segmento de falla
ubicado al sureste del área de estudio. El comportamiento similar entre estas tomografías podrían
establecer el alcance del posible sistema de fallas, por lo que, las anomalías observadas podrían
deberse a una extensión del tramo inferido.
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A través de los resultados obtenidos en los distintos modelos de resistividad, se observa
que existe un comportamiento similar entre las tomografías TI, TII y TVI; estas se encuentran
ubicadas de manera colineal con un tramo de falla inferida, por lo cual existe la posibilidad que el
alcance de este tramo esté desarrollado como se muestra en la Figura 44.

Figura 44 Posible segmento de falla
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Capítulo 7

Conclusiones y recomendaciones

A partir del análisis y procesamiento realizado, se detalla la información recapitulada a partir
de estos.

7.1. Conclusiones

Para algunos eventos sísmicos, la ausencia de rupturas en superficie y complejos contextos
tectónicos requieren claramente metodologías de investigación adaptadas para la caracterización
de fallas ciegas u ocultas. Las imágenes InSAR y los métodos geofísicos aplicados en el estudio
mostraron ser técnicas capaces de complementarse, permitiendo un estudio completo de la zona
de interés.

Grandes terremotos (Ml >6) permiten determinar la deformación de la superficie con relativa
facilidad, por el contrario, para terremotos moderados (Ml <6) es difícil revelar información de
deformación, sin embargo, a pesar de las bajas magnitudes de los eventos dentro del enjambre
sísmico, estos fueron lo suficientemente superficiales para poder observar la deformación causada
en superficie a partir de imágenes InSAR. La deformación observada corrobora el mecanismo
focal de desgarre que muestra una ruptura con inclinación NE-SO.

Los métodos geofísicos integrados aplicados permitieron obtener y analizar anomalías
geofísicas que indicaran la presencia de fallas geológicas.

El método magnético y el método electromagnético VLF obtuvieron anomalías asociadas a la
ubicación espacial del posible segmento de falla. Por su parte, el método de resistividad permitió
alcanzar información de mayor detalle, indicando fuertes contrastes laterales debido a diferentes
unidades geológicas, las cuales evidencian la presencia de una falla.

Las anomalías encontradas a partir del método magnético conectan lugares aislados con
posibles segmentos de fallas, además confirman el patrón general del comportamiento tectónico
de la zona, lo cual ayuda a comprender su marco estructural.

Las expresiones magnéticas examinadas en la zona de estudio pueden ser explicadas por la
yuxtaposición de capas con diferentes propiedades magnéticas. Esto puede deberse a las posibles
alteraciones de las propiedades magnéticas de los materiales a lo largo de la zona de falla debido
a la deposición causada por la circulación de fluidos.
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Las anomalías observadas a partir del método VLF comprobaron la presencia de materiales
conductores, los cuales podrían estar asociados al segmento de falla. Se obtuvo una buena
correlación entre los máximos del filtro de Fraser y las zonas conductivas observadas con el filtro
K-H.
Los resultados obtenidos entre el método magnético y VLF, mostraron una correspondencia
espacial debido a que ambos métodos obtuvieron anomalías en zonas similares. Las zonas
conductivas observadas a partir del método de VLF podrían tener un origen similar a las
anomalías magnéticas. Estas zonas conductivas podrían ser asignadas a las estructuras de las
posibles fallas, y su origen estaría relacionado con la migración de fluidos a niveles bajos del
subsuelo.

En los sitios investigados, la tomografía eléctrica se muestra como un método confiable para
la obtención de imágenes de estructuras geológicas subsuperficiales que estén caracterizadas por
contrastes significativos.
Los distintos modelos de resistividad obtenidos mostraron variaciones de resistividad agudas
como graduales. Las tomografías realizadas en la zona sur del parque Bicentenario presentaron
variaciones agudas de resistividad, las cuales pueden ser propias de fallas menores. Sin embargo,
el comportamiento opuesto existente entre los modelos de resistividad obtenidos en esta zona,
pueden indicar la ausencia de un segmento de falla.
Los resultados obtenidos en la zona norte del parque, poseen variaciones de resistividad graduales,
propios de fallas principales. El comportamiento semejante entre las secciones obtenidas en esta
zona podría significar una evidencia de la presencia de un segmento de falla.

El método magnético y VLF permitieron realizar un estudio de diagnóstico rápido. A partir
del método de tomografía eléctrica se obtuvo información de mayor resolución de las anomalías
obtenidas a partir del diagnóstico rápido. La correspondencia consistente de las fallas mapeadas
con las anomalías geofísicas observadas representa la evidencia principal de la posible presencia
de un sistema de fallas dentro de la zona de estudio. Los resultados de los análisis establecieron
que las anomalías encontradas presentan una dirección preferencial de NO-SE, que es congruente
con los rumbos generales de las estructuras geológicas en las zonas aledañas.

7.2. Recomendaciones

Aplicar métodos geofísicos tales como método gravimétrico y sísmico, que permitan la
construcción de un modelo geológico con el propósito de comprobar los resultados obtenidos
en esta investigación.

Obtener datos SAR que se ajusten de mejor manera a las fechas en las cuales surgieron los
eventos.

Modelar el interferograma obtenido con el propósito de obtener los parámetros focales de
los sismos.

Aplicar una metodología similar a la presentada en esta investigación en el flanco norte del
volcán de San Salvador que permita establecer el alcance del posible sistema de fallas.
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