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RESUMEN 

 

El observatorio geomagnético de Juriquilla México, ubicado en la longitud -100.45° y 
latitud 20.70 °, y 1946 m.s.n.m., ha estado en funcionamiento desde junio de 2004 para la 
compilación de mediciones del campo geomagnético con un magnetómetro de saturación de tres 
componentes. En este trabajo se presenta la metodología para la detección de señales sismo-
magnéticas y la evidencia de perturbaciones geomagnéticas asociadas con los diferentes 
terremotos que se produjeron en México a una distancia de =(1.8) 100.45M, donde M es la 
magnitud del sismo estudiado y la distancia se mide entre las coordenadas del evento sísmico y el 
observatorio geomagnético. Así mismo, se presentan los resultados del análisis de estas medidas 
en relación con la actividad sísmica importante en el período de 2007 a 2010. El primer método 
utilizado es el de épocas superpuestas aplicando Transformada de Ondeleta Discreta a las señales 
de las tres componentes del campo geomagnético, tanto en calma sísmica relativa, como con 
eventos sísmicos de magnitud mayor que M> 5.5 que se han producido en México en el periodo 
de observación. El análisis consistió en 18 horas de observaciones de un conjunto de datos 
correspondientes a 18 terremotos diferentes. Este procesamiento de datos se comparó con el 
mismo número de observaciones durante calma sísmica. La metodología propuesta demostró ser 
una herramienta eficaz para detectar señales asociadas con la actividad sísmica, especialmente 
cuando los eventos sísmicos se producen en medio de la zona de preparación del sismo definido 
por el radio . La metodología presentada en este documento muestra anomalías importantes en 
el rango de frecuencia ultra baja (ULF, 0.005-1 Hz). Por otra parte, la varianza (2) aumenta 
antes, durante y después del evento sísmico. En relación con las derivadas realizadas entre las 
componentes principales del campo geomagnético, la vertical (Bz) con respecto de las dos 
horizontales (Bx y By) se demostró que, mediante un análisis estadístico, se producen cambios 
apreciables antes, durante y después del evento sísmico, siendo más apreciable en sismos de gran 
magnitud. El índice de variación de éste procedimiento (S4), muestra diferencias importantes un 
día antes y un día después de la ocurrencia de los sismos (con magnitudes consideradas de 6 a 
7.2). Existe una gran cantidad de información en las frecuencias menores de 0.5 Hz (ULF- Ultra 
Baja Frecuencia), incluyendo una atenuación de 3 entre los períodos de calma sísmica en 
comparación con períodos de actividad sísmica producto de un análisis comparativo entre un 
periodo de calma sísmica y otro de gran actividad (M>6), producto de un análisis de la 
Transformada Rápida de Fourier en decibelios. 
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SUMMARY 

 
The geomagnetic observatory of Juriquilla Mexico, located at longitude -100.45°, latitude 

20.70°, and 1946 m.a.s.l., has been operational since June 2004 compiling geomagnetic field 
measurements with a three component fluxgate magnetometer. The methodology for detecting 
seismomagnetic signals is presented herein. This work presents evidence of geomagnetic 
perturbations associated with different earthquakes (EQs) that occurred in Mexico within a 
distance of  = (1.8) 100.45M , where M is the magnitude of the EQ and the distance is measure 
between the coordinates of the seismic event and the geomagnetic observatory. The results of the 
analysis of these measurements in relation to important seismic activity in the period of 2007 to 
2010 are presented. The first method that we used is the overlapped epochs of Discrete Wavelet 
Transform of filtered signals for the three components of the geomagnetic field during relative 
seismic calm, and it was compared with seismic events of magnitudes greater than M > 5.5, 
which have occurred in Mexico. That analysis consisted of 18 hours of observations for a dataset 
corresponding to 18 different EQs. This data processing was compared with the same number of 
observations during a seismic calm. The proposed methodology proved to be an efficient tool to 
detect signals associated with seismic activity, especially when the seismic events occur between 
the radius preparation zone (). The methodology presented herein shows important anomalies in 
the Ultra Low Frequency Range (ULF; 0.005–1 Hz). Furthermore, the time variance (2) 
increases prior to, during and after the seismic event. In relation with the ratio made between the 
principal components of the geomagnetic field, the vertical (Bz) with respect to the two 
horizontal (Bx and By) showed that, by statistical analysis, significant changes occur before, 
during and after the seismic event, being more noticeable in large magnitude earthquakes. The 
variation index in this procedure (S4) shows important differences one day before and one day 
after the EQs (magnitudes of the EQs considered are from 6 to 7.2). There is a lot of information 
in frequencies less than 0.5 Hz (ULF) including an attenuation of 3 between the periods of 
seismic calm compared with periods of seismic activity with a Fast Fourier Transform analysis in 
decibels. 
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DEDICATORIAS 

“Matter does not exist; it might be considered as clusters of waves” 

"La materia no existe, podría ser considerada sólo paquetes de ondas" 

Wernel Karl Heisenberg and Niels Bohr 

 

“From the smallest particle to the largest galactic formations, a web of circuitry and the 

electric force connects and unifies all of Nature, organizing galaxies, energizing stars, giving 

birth to planets and, on our own world, controlling weather and animating biological 

organisms,…, there are no isolated islands in space”  

“Desde la partícula más pequeña a las más grandes formaciones galácticas, una red de circuitos y 

fuerzas eléctricas se conectan y unifican toda la naturaleza, organizando galaxias, energizando estrellas, 

originando planetas y, en nuestro propio mundo, controlando el clima y la animación de los organismos 

biológicos,…, no existen islas aisladas en el espacio” 

Wallace Thornhill 

 

“We have to learn again that science without contact with experiments is an enterprise 

which is likely to go completely astray into imaginary congeture” 

“Tenemos que aprender de nuevo que la ciencia sin contacto con experimentos es una empresa que es 

probable que vaya completamente pérdida en conjetura imaginaria” 

Hannes Alfven 

 

“Today´s scientists have substituted mathematics for experiments, and they wander off 

through equation after equation, and eventually build a structure which has no relation to 

reality” 

“Los científicos de hoy han sustituido matemáticas por experimentos, y vagan a través de ecuación en 

ecuación, y eventualmente, construyen una estructura que no tiene relación con la realidad” 

Nikola Tesla 

 

“Noise does not exist in nature; it is the way our brain interprets the vibrations of the 

mass of air through our hearing sense. Color is not actually a property of light of the objects 

that reflect light. It is a sensation arising within the brain” 

"El ruido no existe en la naturaleza, es la forma en que nuestro cerebro interpreta las vibraciones de la 

masa de aire a través de nuestro sentido de la audición. El color no es en realidad una propiedad de la luz de los 

objetos que la reflejan. Es una sensación que surge en el cerebro" 

Scientific American, July 2006, p.54
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Figura 69. Distancia de movimiento de la señal de acuerdo a su frecuencia, se considera que la 

que la conductividad estaría entre 1x10-7  y 1x10-8 S/m. Tómese en cuenta que la distancia máxima al 

epicentro es de 1x108 metros. 185 

Figura 70. Gráfica que representa la magnitud del sismo y el radio de detección esperado del 

mismo. 185 
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1. INTRODUCCIÓN 

 

Una de las cuestiones importantes a establecer en este trabajo es que no se pretende 

de ningún modo establecer criterios para predecir sismos. El interés particular es 

únicamente el de vincular los efectos geomagnéticos con éste tipo de fenómenos. Por tanto, 

lo que a continuación se expresa, y que es de consulta general, es producto de la revisión 

bibliográfica en la cual se hace evidente la búsqueda de evidencia inequívoca de la 

predicción con antelación de un posible movimiento sísmico. 

 

1.1 Información básica. 

 

Cruz-Abeyro et al, (2004) empiezan con las siguientes preguntas: ¿Qué podemos 

decir de antemano en cuanto a?: ¿Cuándo? y ¿Dónde ocurrirá un terremoto? y ¿Qué tan 

grande puede ser?  A  estas tres incógnitas los autores les llaman elementos de la predicción 

de un terremoto. La predicción que manejan los autores las clasifican en tres categorías: 

Predicciones a corto, intermedio y largo plazo. Y además expresan que para el caso de 

corto plazo es necesario tomar algún fenómeno natural observable como precursor y su 

asociación con el terremoto, lo cual se debe establecer científicamente. Una vez hecho esto, 

según los mismos autores, se puede decir con certeza que la “predicción científica del 

terremoto” se puede considerar y los resultados se pueden usar. Sabemos actualmente que 

se puede predecir el impacto del sismo en el Distrito Federal con cierto periodo de 

antelación, cuando éste ocurre en las costas de Guerrero o a lo largo de la franja del 

territorio correspondiente con el anillo de fuego, debido a que el sistema se activa por 

medio de ondas de compresión, las cuales no producen fenómenos cortantes en la 

estructura. Claro está que no se trata de una predicción sino una anticipación en el evento 

destructivo que vendrá después (para más información ver: http://www.cires.org.mx/). 
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Las mediciones que toman estas redes son las pulsaciones geomagnéticas, las cuales 

son fluctuaciones rápidas naturales del campo magnético terrestre con períodos que van 

desde fracciones de segundo a varios minutos, con amplitudes que van desde un nanotesla a 

varios cientos de teslas. Se clasifican como pulsaciones continuas, que presentan en forma 

casi sinusoidal, dividiéndose en 5 grupos: Pc1, Pc2, Pc3, Pc4 y Pc5 y pulsaciones 

irregulares, de forma no regular e impulsivas que se dividen en 2 grupos: Pi1 y Pi2 (Cruz-

Abeyro, 1998; Hayakawa, 2011) (ver Figura 1). Al respecto de esta figura, es de interés 

particular el estudio de las ondas atmosféricas gravitacionales (AGW) y las ondas acústicas 

(AW), ya que son éstas las que consideraremos de aquí en adelante como las que ocasionan 

las anomalías electromagnéticas en el rango de Ultra Baja Frecuencia (ULF), las cuales 

pueden ser observadas mediante un dispositivo sensor (magnetómetro) alejado de la zona 

del evento. Hayakawa (2011), menciona que existe un espectro en la fluctuación de estas 

ondas que provee información importante relativa a los mecanismos de generación de 

diferentes efectos de origen sísmico. Además, las pulsaciones magnéticas, tal y como se 

observa en la Figura 1, pueden ser de origen externo, esto es, son continuamente 

controladas por el viento solar. O pueden ser de origen interno, las cuales son excitadas 

principalmente por cambios abruptos y transitorios del plasma ambiental magnetizado y/o 

la energía almacenada y en la magnetosfera (Yumoto, 1986; Hayakawa, 2011). El 

fenómeno que consideramos que origina el cambio o excitación de las pulsaciones 

magnéticas en el rango de ULF es principalmente de origen interno; en este caso se 

considera que los eventos sísmicos pueden producir anomalías que pueden ser detectables 

en ese rango principalmente. 

 

Al respecto del punto anterior, desde el inicio de la sismología, uno de los 

principales objetivos ha sido la predicción de la ocurrencia de un terremoto (Milne, 1986). 

J. Milne fue fundador de la Sociedad Sismológica Japonesa. Al poco tiempo de este 

acontecimiento sobrevino el terremoto de Noubi en 1891 de magnitud M = 8.0, el cual 

ocasionó la muerte de más de 7000 personas. Al año siguiente se estableció el comité 

imperial de la investigación de terremotos y uno de sus fundadores fue Dairoku Kikuchi, 

quien dijo: “Uno de nuestros objetivos es averiguar si hay un método para predecir la 

ocurrencia de un terremoto, pero otro es buscar un plan racional para mitigar el desastre 
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ocasionado por el mismo”. Vemos pues que ya desde cien años atrás se visualizaba que los 

principales objetivos son la predicción del terremoto y la prevención del desastre. 

 

Incidentalmente, con el gran terremoto de Kanto de 1923 de magnitud M = 7.9, el 

Comité Imperial en la Investigación de Terremotos se disolvió y se creó el Instituto de 

Investigación de Terremotos de la Universidad de Tokio. Cuando el nuevo Instituto se 

inició, el Dr. Torahiko Terada, el cual estaba muy involucrado en el nuevo Instituto, 

mencionaba que cuando un esfuerzo, tensión o fatiga estaba siendo aplicado a una 

estructura tan complicada como la corteza terrestre, es demasiado difícil prever o anticipar 

dónde ocurrirá la concentración de esfuerzos y dónde empezará la ruptura. Dijo además que 

un terremoto es un fenómeno en el cual aún una causa infinitesimalmente pequeña puede 

traer grandes efectos finitos. Esta visión se asemeja la idea de hoy en día de un “caos 

determinístico” o “un sistema auto organizado críticamente (Selft-Organized Critiality)”. 

Terada menciona que un terremoto no es un problema meramente sismológico sino un 

problema de la física de la Tierra y que debe estudiarse en todos sus aspectos 

fenomenológicos. 

 

Sin embargo, la importancia que merecía la predicción de terremotos fue apreciada 

sólo por unos pocos investigadores pioneros, y el progreso en tales estudios se estancó. Por 

desgracia el desarrollo de la sismología ha girado alrededor de la teoría y medida de la 

propagación de ondas sísmicas. Pero poco después de la segunda guerra mundial, Japón fue 

embestido por dos grandes terremotos: el de Nankai de 1946 de magnitud M=8.1 y el de 

Fukui de 1948 de magnitud M=7.3, fue entonces que se intentó abordar de nuevo el 

problema de la predicción de terremotos pero aun así se tomó como algo raro y no se 

apreció. Tiempo después, en los años 1960s tres sismólogos: K. Wadachi, C. Tsuboi y T. 

Hagiwara propusieron un plan de predicción de terremotos tomando en cuenta el status 

presente y los planes futuros para 1962 y públicamente mencionaron que el progreso de la 

ciencia terrestre pronto podría hacer posible la predicción de terremotos. El documento 

escrito por estos autores no solo sirvió como guía para los esfuerzos en la predicción de 

terremotos en Japón, sino también dio un fuerte impacto sobre los programas de predicción 

de terremotos en China, Estados Unidos y otros países. En Japón, el programa nacional 
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actual de predicción de terremotos comenzó en 1965. Desde entonces, el proyecto de 5 años 

se ha repetido hasta ahora. Pero durante el séptimo proyecto, 30 años después de iniciado, 

ocurrió el trágico terremoto de Hanshin-Awaji (Kobe EQ) en 1995 de una magnitud de 

M=7.2, sin tener, por desgracia, predicción alguna a corto plazo. 

 

Aunque el término no está unívocamente definido por los sismólogos, y como ya lo 

habían definido Cruz Abeyro et al., (2005), en general se entiende por predicción sísmica la 

capacidad de conocer dónde y cuándo va a producirse un terremoto y cuál va a ser su 

tamaño. Muchas veces se reserva éste término sólo para los avisos realizados con varios 

días de anticipación que permitirían la toma de decisiones por parte de las autoridades y en 

otras ocasiones se prefiere diferenciar entre predicción a corto, medio y largo plazo, según 

el tiempo previsto hasta la ocurrencia del terremoto, el cual puede ser de entre unos días y 

unas pocas semanas, unas pocas semanas y unos pocos años, o unos pocos años y unas 

pocas décadas (Kisslinger, 1989).  

 

La predicción sísmica, y en concreto la búsqueda de precursores, han sido objetivos 

permanente de la sismología, desde sus inicios como ciencia moderna. Ya en sus trabajos 

de 1880 y 1911, Milne señalaba esta meta e incluía entre los posibles precursores 

fenómenos como las condiciones meteorológicas, el comportamiento animal y algunos 

efectos eléctricos. Desde entonces la actitud de los investigadores hacia la predicción 

sísmica ha pasado por etapas de optimismo seguidas por otras de desánimo. La posibilidad 

de la predicción pareció muy próxima cuando en 1975, los sismólogos chinos anunciaron 

con acierto la ocurrencia del terremoto que sacudió la ciudad de Haicheng. En esta ocasión, 

la observación sistemática y conjunta de numerosos fenómenos considerados precursores 

tectónicos entre los que se incluían señales geoeléctricas (Poirier et al., 2007), permitió 

realizar sucesivas predicciones que concluyeron con el anuncio de un terremoto de 

magnitud 7.3. En estas circunstancias  fue posible organizar el desalojo de la ciudad  y 

reducir casi por completo la pérdida de vidas humanas. Sin ninguna duda, a este éxito 

contribuyó poderosamente la férrea estructura social y política del país en esa época, que 

permitió que la alarma dada por los científicos se tradujera en medidas concretas y útiles de 

evacuación. De todas formas, la información sobre el grado de éxito de esta predicción es 
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incompleta y contradictoria, y su eficacia ha sido puesta en tela de juicio en los últimos 

años (Mignan, 2008). En cualquier caso, el sismo ocurrido un año más tarde en Tangsham 

(a 150 km de Pekín) que causó más de 600,000 víctimas y sobre el cual no hubo aviso 

previo y más recientemente en la provincia de Sichuan al sudoeste del país con más de 

8,000 personas, demuestra que la predicción de los terremotos es todavía mucho más un 

deseo que una realidad. Los estudios para avanzar en este objetivo se intensificaron en la 

década de los 80 y en este contexto la Asociación Internacional de Sismología y Física del 

Interior de la Tierra (IASPEI), sugirió en 1989 la elaboración de una lista de fenómenos 

candidatos a ser considerados como precursores y su elección de acuerdo con los siguientes 

criterios: (1) La anomalía observada debe tener relación con la deformación, el esfuerzo o 

algún mecanismo tectónico que produzca un terremoto; (2) debe ser observada al mismo 

tiempo en dos o más instrumentos o en dos o más lugares; (3) su amplitud debe guardar 

relación con la distancia al lugar del posible terremoto y (4) el tamaño relativo de la zona 

peligrosa respecto del total de la zona estudiada debe satisfacer determinados criterios para 

que el método sea aceptable.  En estos últimos años, al mismo tiempo que se ha mantenido 

el interés en la predicción se ha acrecentado la atención prestada a la prevención de daños. 

Esta línea de trabajo ha pasado a ser prioritaria a medida que el pesimismo de los 

sismólogos sobre la posibilidad de conseguir un sistema de predicción fiable (acompañado 

por la desconfianza de los sociólogos hacia los efectos que el terremoto puede provocar) ha 

ido creciendo (Scandone et al., 2007) 

 

Por otro lado, se han llevado a cabo observaciones conjuntas de científicos 

japoneses, rusos y ucranianos relativos a los precursores geoelectromagnéticos en la banda 

ULF (0.001 a 1 Hz), quienes también han desarrollado hardware y software necesarios para 

establecer criterios y modelos de análisis para discriminar o alentar las anomalías 

observadas y su posible asociación con eventos sísmicos. Al respecto, existen varios 

ejemplos de señales geomagnéticas ULF presísmicas que se han observado y con ello se 

han desarrollado nuevos modelos teóricos. Estos grupos de investigación cuentan con 

sistemas de redes de observación, de donde se han obtenido algunos resultados importantes: 

Por ejemplo, donde hubo una evidencia positiva de cambios ULF presísmicos fue en los 

terremotos de 1996 con Ms=6.5, 6.3 de Kagoshima y en el terremoto de 1998 Ms=6 de 
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Iwate-san, donde hubo una correlación entre el nivel de anomalía magnética ULF y el de la 

actividad sísmica regional. 

 

El estudio de estos efectos como precursores siempre ha despertado un notable 

interés y desde su comienzo al parecer situado en el trabajo de Bonchkovsky (1954) ha sido 

objeto de una fuerte controversia. Expresión de este interés han sido las reuniones con el 

título “Efectos sismo-electromagnéticos” organizaron la IAGA (Asociación Internacional 

de Geomagnetismo y Aeronomía) y la IASPEI, parte de los contenidos pueden encontrarse 

en la revista Physics of the Earth and Planetary Interiors. Algunas revisiones del estado del 

conocimiento de este tema has sido preparadas por Hayakawa y Fujinawa (1994) y Gotoh 

(2004). Uno de los ejemplos más representativos de predicción sísmica basada en la 

aparición de señales electromagnéticas (concretamente anomalías eléctricas) en el área 

epicentral es el método VAN. Esta técnica, desarrollada en la década de los 80s por 

Varotsos et al., (2003), y de la que puede encontrarse una síntesis en Varotsos et al., (2003), 

ha alcanzado gran notoriedad pero ha sido puesta en entredicho por la mayoría de los 

sismólogos. La aparición de señales eléctricas en áreas sísmicas se explica habitualmente 

con el modelo de dilatación-difusión-polarización (Patella et al., 1997), y su vinculación 

con el fenómeno sísmico ha sido recientemente revisada por Lapenna et al., (2000), 

Colangelo et al., (2000) y Koshevaya, (2008). 

 

En el segundo grupo, es decir, en los efectos que se observan fuera del área 

epicentral, se encuentran los fenómenos luminosos, las perturbaciones observadas en la 

transmisión de señales electromagnéticas VLF (3≤f≤30 Hz) y ELF (f≤3 KHz) dentro de las 

que se encuentran las señales ULF (0.001≤f≤1 Hz) y las anomalías en la composición de 

zonas de la ionosfera (Popov et al., 1989; Kotsarenko, 2007). El origen de este segundo 

grupo, que será el único estudiado es este trabajo, puede encontrarse, básicamente, en dos 

fenómenos: (1) El efecto de las SEMs en la parte más baja de la ionosfera y su propagación 

a las capas superiores. (2) La emisión de partículas tales como radón, gases ligeros y 

aerosoles submicroscópicos con contenido metálico alto, resultado de la elevación del nivel 

freático, que al ascender a las partes bajas de la ionosfera alteran su conductividad y un 
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caso particular que se escapa a los fenómenos anteriores es la generación de ondas acústicas 

por el terremoto (Kotsarenko, 2005a) pero este tema no será comentado en este trabajo.  

 

La concepción básica, aplicada a nuestro estudio se refiere a procesos geodinámicos 

en la zona de preparación del sismo (EQ), el cual puede producir sistemas recurrentes de 

diferente configuración matemática (Surkov et al., 2003). En cuanto a la parte de emisiones 

electromagnéticas (EM) debidas a movimientos en la corteza (Kopytenko et al., 2001) 

pueden ser medidas en la superficie terrestre por magnetómetros modernos con atenuación 

significativa. También sabemos que altas frecuencias pueden presentarse a profundidades 

grandes y, por lo tanto, será mayor su atenuación antes de tener contacto con la superficie. 

Otra fuente de emisiones EM pueden ser generadas en capas de la ionosfera debidas a la 

variabilidad del estrato en estudio. La evidencia de esta última proposición es soportada por 

observaciones experimentales (Tramutoli et al., 2001) y explicada con diferentes modelos: 

la conversión de ondas de gravedad atmosféricas (AGW) en la baja ionosfera (Molchanov, 

2004) y la modificación ionosférica causada por el incremento en la emisión de radón antes 

de fuertes EQs (Pulinets y Boyarchuk, 2004). 

 

Para seleccionar eventos sísmicos que puedan producir una contribución observable 

de señales geomagnéticas se utilizara un criterio que satisfaga ambas concepciones teóricas 

mencionadas. Esto es asumiendo que la estación geomagnética pueda estar dentro o cerca 

de la zona de preparación del EQ: M43.010 Km, donde ρ es el radio de la zona de 

preparación (Dobrovolsky et al., 1979). Como veremos más adelante, se observa que el 

radio de preparación del sismo parece ser más grande en relación con los eventos sísmicos 

analizados y la distancia a la zona de observación. 

 

Estudios recientes realizados por Kotsarenko et al. (2004, 2005b) presentan análisis 

de intervalos largos de tiempo (escala de años) como necesidad de realizar análisis más 

detallados para los EQ. También se mencionan intervalos de tiempo intermedios y cortos 

(±15 días) concentrándose en 2 objetivos: la dinámica del índice fractal y el 

comportamiento del ULF RSR (Estructura Espectral Resonante). De acuerdo con el modelo 

fenomenológico propuesto para fuertes terremotos como el proceso de auto-organización 
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crítica (SOC) (Kopytenko et al., 2001), el estado del medio durante la preparación del EQ 

pasa a través de distintas etapas: etapa inicial (caos)sub-críticocríticoy estado super- 

crítico. Como proceso crítico se entiende que los parámetros de salida del  EQ manifiestan 

propiedades fractales en las escalas de tiempo y de espacio. Una de ellas, el espectro 

geomagnético, estimado por la inversa de la ley de potencia como    ffS , es 

indicativo de procesos dinámicos contribuyendo al cambio en el campo geomagnético ya 

sea durante el EQ, durante su preparación o durante la relajación post-sísmica. 

Generalmente, el índice fractal dinámico revela una variación expresada  a cada 27 días, 

conectado con el periodo de rotación del Sol (Hayakawa et al., 1999a). El decremento 

gradual del índice fractal antes del EQ y la depresión intensa del periodo de variación solar 

observado en 2 meses post-sísmicos fueron reportados por Hayakawa et al., (1999b) y 

Kopytenko et al., (2001) en relación al sismo de Guam, 1993, de magnitud M =8.0. El 

cálculo del índice fractal puede ser realizado por diferentes métodos, descritos por Gotoh et 

al. (2004).  

Otro sujeto de interés, la estructura ULF, ha sido recientemente descubierta por 

Kotsarenko et al., (2005a). Dos líneas resonantes donde se observa que la componente H 

(dirección N-S, polarización lineal) en las bandas de frecuencia 1.112.101 Rf  mHz y 

5.146.132 Rf  mHz, algunas veces acompañados por un armónico esporádicamente 

generado, de acuerdo con las consideraciones del autor, la fuente de observación resonante 

está localizada en la ionosfera y el mecanismo de esta generación está conectado con una 

estación geomagnética. 

 

El análisis de datos para el presente trabajo de tesis, será igual al presentado y 

utilizado en recientes análisis por Kotsarenko et al. (2004, 2005b): los datos geomagnéticos 

se recolectarán en la estación del observatorio de geoelectromagnetismo, localizado en el 

Centro de Geociencias de la Universidad Nacional Autónoma de Querétaro, campus 

Juriquilla, Querétaro, México. Esta estación está equipada con un magnetómetro fluxgate 

diseñado por la UCLA (Universidad de Los Ángeles California), operando a 1 Hz, con un 

sistema geoposicionador (GPS) para sincronización de datos. 

 



25 

 

Para nuestro estudio podremos contar con datos del índice Dst  obtenido del Centro 

Mundial de Datos Geomagnéticos de Kyoto (http://wdc.kugi.kyoto-u.ac.jp/dstdir/) 

descargando eventos ocurridos durante alta actividad geomagnética. Lo anterior para 

distinguir entre el carácter local del fenómeno y el global. 

 

1.3 Geomagnetismo en rangos de frecuencias de DC a VHF asociados a sismos.  

 

El estudio de fenómenos EM relacionados a la predicción de terremotos se remonta 

a Rikitake (1987). Desde entonces se han manejado dos grandes corrientes. Una es 

encontrar algunos cambios pre-sísmicos en las propiedades de la Tierra, tales como la 

resistividad eléctrica y la magnetización. La otra, es detectar señales electromagnéticas 

precursoras. A ambas corrientes se les ha dado un seguimiento. A la fecha, la gran mayoría 

de los científicos dedicados al tema consideran válida la primera corriente pero, sin 

embargo, se han enfocado más a la segunda corriente, el de la detección de radiación EM, 

como son los trabajos pioneros de Sobolev (1975), Miyakoshi (1985), así como de 

Warwick et al. (1982) y Gokhberg et al. (1982). Desafortunadamente, estos trabajos no 

fueron tomados en serio realmente por la comunidad geofísica de esa época. 

 

El método VAN, que tuvo un gran impacto al principio de los años 80’s, no fue 

aceptado en forma general, pero por lo menos ha creado controversias interesantes Geller 

(1996); Lighthill (1996). Al inicio de los años 90’s. Algunos resultados convincentes fueron 

reportados en el rango de ULF, por ejemplo, Fraser-Smith et al. (1990); Kopytenko et al. 

(1993); Hayakawa et al. (1996). Motivados por estos, varios científicos empezaron a hacer 

mediciones EM a diferentes frecuencias, así como a realizar estudios teóricos al respecto, 

como Surkov (1999). Así mismo, se ha intentado correlacionar los eventos sísmicos con 

observaciones que se llevan a cabo desde sondas y satélites que están muestreando regiones 

de la ionosfera en busca de ondas de plasma asociadas con las ondas sísmicas (Afonin et 

al., 1999; Sinelnikov and Chmyrev, 1999).  
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1.4 Explicación del fenómeno 

 

El fenómeno de la ocurrencia de un terremoto corresponde a una fractura de gran 

escala de la corteza sólida terrestre. Se trata de un fenómeno natural que cubre un amplio 

panorama y no solamente la dinámica de un cuerpo elástico lineal. Por otra parte, lo que 

más preocupa a la comunidad científica es el estado de “pre-terremoto”, en el cual se 

genera una onda sísmica debido a la fractura. En otras palabras, lo que necesitamos 

principalmente son los conocimientos sobre una sismología de “prefractura”. 

 

Los diferentes programas de investigación internacional se enfocan principalmente a 

los aspectos electromagnéticos (EM) como el método VAN (que es la medida del 

geopotencial de la tierra) desarrollado en Grecia, así como todas las posibles señales 

electromagnéticas en un amplio rango de frecuencias desde la banda ULF (Ultra Baja 

Frecuencia) hasta la banda VHF (Muy baja Frecuencia). 

 

El propósito de los programas de investigación en predicción de terremotos es lograr 

un entendimiento comprensible de los fenómenos electromagnéticos relacionados con 

terremotos. Por esta razón es necesario aportar conocimientos para el establecimiento de 

una ciencia predicción. En este sentido, la meta es establecer qué es lo que ocurre 

realmente, a través de las observaciones, y así clarificar sus mecanismos físicos y geolo-

geofísicos, a través de experimentos, estudios teóricos y de campo. 

 

1.5  Trabajos anteriores en México 

 

Varios trabajos se han realizado hasta la fecha para tratar de correlacionar sismos 

con señales electromagnéticas; como es el caso del trabajo de Yépez et al. (1999) con 

investigadores del Instituto Politécnico Nacional (IPN), de la Universidad Nacional 

Autónoma de México (UNAM) y de la Universidad Autónoma Metropolitana (UAM), en el 

que hicieron un estudio de las variaciones en el campo eléctrico en la región de las ULF en 

seis estaciones en la costa del pacífico mexicano, analizaron el espectro de potencia de las 

señales buscando algún indicio precursor de la señal eléctrica antes de un sismo y notaron 
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que en varios sismos con magnitud M > 6 se establecen cambios notables en el campo 

eléctrico medido varios meses antes del terremoto. 

 

1.6  Credibilidad. 

 

Existen muchas discusiones al respecto de los resultados presentados por diversos 

investigadores, entre ellos, los más importantes como el Dr. Masashi Hayakawa, el cual 

presenta en distintos artículos la detección de precursores magnéticos en el rango de ULF 

asociados a terremotos ratificados por Hayakawa et al. (2009) y Hayakawa (2011), los 

cuales han sido revisados por distintos autores (Thomas et al, 2009; Masci, 2010, 2011a). 

Hayakawa (2011) describe en los mismos: "Con el fin de aumentar la credibilidad de la 

presencia de los fenómenos electromagnéticos asociados a un terremoto, hemos sugerido 

la importancia de la modulación (o fluctuación) que se ve en las series de tiempo 

analizadas de cualquier efecto sismogénico". Al respecto de ésta breve comunicación 

Masci (2011b) muestra que estas afirmaciones no aumentan la credibilidad de la 

observación de las señales precursoras electromagnéticas, porque aquí se señala que estas 

las firmas “anómalas” en el rango ULF no son precursores fiables de un terremoto, ya que 

son causados por actividad geomagnética normal. Además, algunas de las "anomalías" 

revisadas se han puesto en duda por las publicaciones ya mencionadas (Thomas et al, 

2009;. Masci, 2010, 2011a) y, hasta ahora, no hay un artículo de refutación publicado al 

respecto de estas discusiones. Además, Hayakawa (2011) sostiene que estos fenómenos 

sismogénicos "parecen ser candidatos muy prometedores para la predicción de terremotos 

a corto plazo". La predicción de terremotos es un tema muy importante a nivel social. Una 

predicción exitosa podría reducir el número de víctimas causadas por fuertes terremotos. 

Sin embargo, con el fin de ser útiles a corto plazo, la predicción de terremotos requiere 

precursores reproducibles, ya que deben proporcionar información en tiempo real respecto 

a la intensidad, la ubicación y la hora de predicción del terremoto. 

 

Por lo anterior, la autenticidad de los precursores de terremotos necesita ser 

cuidadosamente revisada. En vista de ello, la posibilidad de desarrollar a corto plazo la 

capacidad de predicción de terremotos mediante el uso "anomalías" magnéticas en el rango 
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ULF  parece ser bastante remota. En conclusión, en el campo de la investigación sobre 

precursores de terremotos una pregunta muy importante debe ser: ¿Es de confianza la 

anomalía observada como un precursor del terremoto? Por lo tanto, como Hayakawa (2011) 

ha señalado: "la evidencia en apoyo de la presencia (o ausencia) de los fenómenos 

sismoelectromagneticos, sigue siendo muy necesaria", obviamente, pide la adopción de un 

mayor rigor científico antes de reclamar la observación de las señales precursoras 

sismogénicas como candidatos muy prometedores para el desarrollo a corto plazo de las 

capacidades de predicción de terremotos. Habrá que recalcar, que el propósito de esta Tesis 

no es la de obtener precursores sísmicos, más bien es el de obtener anomalías presentes 

durante la actividad sísmica y que no se presentan durante una calma sísmica relativa.  

Además, queda establecido que en cada proceso estudiado la integración de la 

información respecto del fenómeno o está incompleta (Hayakawa, 2005) o sólo se hace una 

predicción sísmica de 10 eventos analizados (90% de incertidumbre) (Hattori, 2004). Por 

tanto el desarrollo de este tipo de investigaciones debe ser gradual y con bases 

metodológicas que puedan ser aplicadas para cualquier fenómeno y en cualquier parte del 

mundo. 

 

1.7  Discusiones y conclusiones de la revisión. 

 

Es importante reconocer que a medida que avanzamos en los estudios de eventos 

electromagnéticos antes, durante, y después de un terremoto, nos acercamos más a la 

posibilidad de predicción del mismo. Es pues, sólo cuestión de tiempo el que se puedan 

prever o mitigar daños al tener conocimiento de la posible ocurrencia de un terremoto. 

 

Es también importante hacer notar que todas las bandas en el espectro 

electromagnético están involucradas en la manifestación de un terremoto por una u otra 

causa física. Pero para poder cuantificar los posibles mecanismos físicos de la 

manifestación electromagnética en un terremoto es necesario contar con una red de 

estaciones electromagnéticas que cubran un área grande alrededor del epicentro. 
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Se ha visto que el método de registro de señales ULF es el más prometedor debido a 

que es un posible predictor de terremotos a corto plazo. Varios grupos entre ellos Japón, 

Rusia, Ukrania y China están poniendo todos sus esfuerzos en continuar con una 

investigación a fondo en el problema de la predicción de terremotos usando este método. 

 

Es importante buscar la limpieza de los datos, discriminando el ruido y los efectos 

globales, como son las pulsaciones geomagnéticas de origen magnetosférico. En estos 

casos es importante usar datos de referencia como, por ejemplo, el índice Dst de 

subtormentas magnetosféricas en las zonas aurorales, el índice Ap en puntos conjugados, 

así como el índice de actividad global o planetaria, Kp, que nos dan indicaciones de la 

ocurrencia de tormentas geomagnéticas, que son, a final de cuentas, los fenómenos 

causantes de la mayoría de las pulsaciones geomagnéticas. 

 

Un gran número de investigadores señalan que es importante encontrar una 

correlación de las firmas magnéticas de las ondas ULF con otras señales eléctricas, y con 

emisiones acústicas relativas al terremoto, para clarificar el origen de las ondas ULF. Así 

pues, para poder investigar la fuente y los mecanismos de transmisión, es importante la 

estimación de la dirección de llegada de las señales ULF. 

 

Es importante también considerar el uso de tratamientos de señales para la 

reducción efectiva del ruido, como es el caso de los métodos de análisis espectral, 

transformada de Fourier, método de Ondeletas o de fractales, por ejemplo.  

 

1.8  Bases conceptuales. 

 

En este apartado trataremos de explicar el fenómeno a estudiar, además de definir el 

objetivo y la hipótesis de trabajo, a partir de la cual se genera nuestra investigación, el 

documento en general expresa las ideas de distintos investigadores respecto del tema de 

eventos geomagnéticos y su posible asociación con eventos sísmicos, además 

particularizamos en el equipo utilizado, el cual es un magnetómetro tipo fluxgate localizado 

en la estación Juriquilla en el Centro de Geociencias de la Universidad Nacional Autónoma 
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de México, campus Juriquilla a cargo del Dr. José Antonio López Cruz Abeyro. A partir de 

lo anterior, hacemos la descripción del análisis de señales que se empleó en el trabajo, en 

particular, el método de ondeletas y para éste caso se pone especial énfasis en el método 

discreto, ya que con éste es con el que mejores resultados se obtuvieron. Por último se 

presentaran los resultados publicados recientemente en la revista Natural Hazards and 

Earth System Sciences (Chavez et al., 2010 y Chavez et al., 2011) además de nuevos 

resultados obtenidos con la experiencia de estos trabajos. 

 

1.8.1. Geomagnetismo 

 

Es conocido que de las ciencias de la Tierra, es el Geomagnetismo una de las 

disciplinas más estudiadas, desde la importancia histórica que ha tenido desde la 

navegación hasta la exploración del interior de la Tierra, debido a lo cual, la han convertido 

en un tema extremadamente amplio y multidisciplinario, y en este proceso se tratará de 

resumir los puntos más importantes que tienen que ver con la actual investigación.  

En particular se tratará a continuación el campo magnético interno y cómo éste se 

especula es generado. Existen diversas teorías; entre las más aceptadas están las que a 

continuación se enuncian: 

 

a. Teoría del geodínamo y el magnetismo planetario. 

 

El salto más importante en los estudios del dínamo nuclear autoinducido en los 

últimos años se produce con la aparición de soluciones numéricas para las ecuaciones 

magnetohidrodinámicas (MHD) que describen la convección térmica y la generación del 

campo magnético en un fluido rotando en una capa esférica con núcleo interno sólido y 

conductor (Olson y Glatzmaier, 2010). Al final de ésta simulación se presenta una inversión 

del campo, con un tiempo de transición de unos 1000 años. Resultados posteriores  por 

parte de esos mismos autores (Roberts y Glatzmaier, 2010) hablan de 300,000 años de 

simulación y la aparición de hasta cuatro inversiones espontáneas. 



31 

 

Las simulaciones numéricas presentadas por estos autores proporcionan resultados 

razonables acerca de la morfología y la intensidad del campo en la frontera manto-núcleo, 

ya que son capaces de generar inversiones paleomagnéticas y predicen una rotación 

diferencial entre el núcleo y el manto. Sin embargo aún no se ajustan a las condiciones 

planetarias reales en un buen número de aspectos; tales como: las inversiones son muy 

lentas, son menos turbulentas y usan una viscosidad y difusividad térmica excesivamente 

grandes en comparación con la difusividad magnética (Torta, 2010). 

La aseveración de que el campo magnético terrestre es producto del geodínamo 

terrestre parece ser compartido por un gran número de especialistas en el tema (Gubbins et 

al., 2007), además de que se considera que las variaciones en el dínamo tiene una 

correlación directa con la estructura sísmica de la Tierra. Algunos estudios presentan datos 

que son observables, en cuanto a sismicidad se refiere,  en el anillo de fuego; desde Siberia 

hasta Canadá (Gubbins et al., 2007). Es por lo anterior que el presente trabajo de Tesis 

asocia el efecto sísmico con la actividad geomagnética en la corteza terrestre y viceversa. 

Ya que se considera, que el efecto del movimiento en el manto produce un fenómeno de 

subducción y por tanto un incremento en energía potencial en la zona de contacto, lo cual, 

como se verá más adelante podría provocar una atenuación del campo magnético durante el 

proceso que origina un movimiento sísmico de gran magnitud (M > 5.5; escala Richter). 

Sin embargo, se sabe que existen perturbaciones de origen externo que pueden alterar el 

campo magnético terrestre y que produciría mediciones erróneas en el instrumento terrestre 

si no son consideradas. 

 

b. Fenómenos magnetosféricos. 

 

El principal elemento perturbador de origen externo conocido en la actualidad del 

campo magnético es el Sol. Desde los años ochenta el estudio de la magnetosfera terrestre 

ha venido evolucionando gracias a la creciente flota de vehículos espaciales equipados con 

una variedad de instrumentos y que se encuentran actualmente en órbita. Para coordinar 

todas las misiones se creó en los años noventa el ISTP (International Solar-Terrestrial 

Physics Science Initiative), junto con redes de observatorios y radares en Tierra 

(http://pwg.gsfc.nasa.gov/istp/). Además, debido al uso creciente de observaciones en 
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diferentes puntos con alta calidad en los datos se están estudiando actualmente los procesos 

dinámicos de fenómenos a gran escala. Sobre todo los relativos a los constituyentes del 

plasma magnetosférico, sus interrelaciones y sus evoluciones temporales, durante diferentes 

condiciones de actividad solar (Torta, 2007).  

Cabe resaltar también la creciente actividad en todo aquello relacionado con el 

estudio de mecanismos de excitación, propagación, atenuación y detección de ondas de 

Ultra Baja Frecuencia (ULF) en la magnetosfera, así como las que penetran ésta barrera y 

pueden ser medidas con instrumentos terrestres (Vassiliadis et al., 2007; Torta, 2007). Estas 

ondas se excitan a través de una gran variedad de procesos relacionados con la física del 

plasma y su importancia es básica; sobre todo por su relación con las subtormentas, con el 

acoplamiento magnetosfera-ionosfera, y con la producción y pérdida de iones y electrones 

en los anillos de radiación (Torta, 2007). 

Se entiende, como ya se había mencionado, que las erupciones solares y todo lo que 

tiene que ver con actividad solar es de gran interés para la comunidad científica, tal como la 

eyección de masa coronal (CME). Este fenómeno es actualmente seguido a través de todo 

su recorrido, desde que sucede hasta que golpea la magnetosfera terrestre, provocando 

tormentas y subtormentas geomagnéticas que pueden ser vistas en muchas ocasiones como 

partículas ionizadas en los polos (auroras boreales y australes). Con el coronográfo 

instalado en el SOHO se visualizan las CMEs. Con otros instrumentos a bordo del propio 

SOHO, del ACE o del WIND se miden las propiedades del plasma del viento solar; por 

ejemplo, la velocidad del flujo, su dirección y la distribución de energías de los electrones e 

iones positivos (Torta, 2007). Además, receptores de ondas de radio monitorizan las 

emisiones del Sol y del plasma espacial y diversos magnetómetros satelitales y terrestres 

miden el campo magnético hasta 44 veces cada segundo (Baker, 2007). Respecto de estos 

observatorios, se utiliza uno en particular para el presente trabajo, el cual está actualmente a 

cargo del Dr. José Antonio López Cruz Abeyro. El observatorio está localizado en el 

Centro de Geociencias (CGEO), correspondiente al campus Juriquilla de la Universidad 

Nacional Autónoma de México (UNAM). En particular se utiliza para propósitos de esta 

investigación el magnetómetro tipo fluxgate, del cual se hace una descripción más detallada 

en un capítulo posterior.  
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1.8.2. Observatorios magnéticos, instrumentos y estándares. 

 

Uno de los logros a destacar en el ámbito general de la instrumentación 

geomagnética es la creación a principios de la década de los noventa de la red 

INTERMAGNET (http://www.intermagnet.org/), la cual agrupa una buena parte de los 

observatorios magnéticos con registro digital, con el objeto de facilitar el intercambio de 

datos en tiempo real. Esto además facilita la adopción de estándares modernos para la 

instrumentación (Torta, 2007). 

Los sensores de variómetros digitales modernos se basan principalmente en 

magnetómetros de núcleo saturado (fluxgate); son de uso común los suspendidos ya que 

cualquier movimiento en el equipo repercute en la medición que toma el instrumento, 

además de que ya tiene una orientación definida a modo de calibración, o bien 

magnetómetros escalares rodeados por bobinas de Helmholtz (magnetómetro vector). 

En cuanto a observatorios se refiere, es notorio que su distribución es irregular; la 

densidad está claramente correlacionada con la distribución de continentes y océanos, pero 

también se observa una asimetría Norte-Sur, indicando una influencia económica en la 

disposición de los equipos (De Santis et al., 2006; Toh et al., 2006). Actualmente en 

México se cuenta con tres estaciones de éste tipo y una en periodo de prueba cercano a una 

zona sísmica; la primera es la que se utiliza en el presenta trabajo, la segunda está 

localizada en Linares, Nuevo León  a cargo del Dr. José Antonio López Cruz Abeyro y del  

Dr. Vsevolod Yutsis y la tercera bajo el cargo del que escribe y del Dr. José Antonio López 

Cruz Abeyro, emplazado actualmente en la Universidad Autónoma de Baja California 

Norte, campus Mexicali, con apoyo y coordinación en la Facultad de Ingeniería por parte 

del Dr. Joel Martínez Martínez (ver Figura 2). 



Unive

refleja

investi

secció

los fo

geoma

datos 

Weath

real, d

2007).

sumin

grupos

saber 

aparec

interna

 

 

Figura

rsidad Autón

 

Por último

an el compo

igación fue 

ón. 

1.8.3. Datos,

 

Lo que se c

ormatos par

agnéticos, y 

e índices, lo

her). 

Las necesi

de manera qu

. Para un det

istro del mi

s que se ocu

si lo que se 

ciendo nuevo

a (Maus y W

a 2. Magne

noma de Baj

, en lo que r

ortamiento g

el Índice e

, índices y ap

conoce com

ra la disem

de la búsqu

o que es de e

dades actual

ue la prepara

terminado ín

ismo y su p

upan de obte

produce se 

os índices pa

Weidelt, 200

etómetro in

ja California

respecta a la

geomagnético

ecuatorial o 

plicaciones.

o el Working

minación de

ueda de aplic

especial imp

les exigen qu

ación de esto

ndice, gener

precisión, de

enerlas es la 

ajusta a las 

ara, por ejem

04), caracteri
34 

nstalado en

a, bajo un co

a presente int

o, entre otro

índice Dst.

g Group, se 

e los datos,

caciones para

ortancia sob

ue esa inform

os índices se

almente exis

e manera qu

preparación

necesidades

mplo, separa

izar la activi

n la Facult

onvenio UAQ

troducción, 

os parámetr

 De éste ín

encarga de 

, de la pro

a agencias o

bre todo para

mación apar

e ha tenido q

ste un comp

ue una de l

n de estos ín

s actuales. E

ar el índice D

idad geomag

tad de Inge

Q-UNAM-U

se evalúan l

ros el de má

ndice se trat

establecer lo

oducción d

o fines indus

a el Clima e

rezca en tiem

que replantea

promiso entre

las preocupa

dices o lista

En este sentid

Dst en sus p

gnética pola

eniería de 

UABC 

los índices q

ás uso en e

ta la siguien

os estándares

de los índic

striales de es

espacial (Spa

mpo real o c

ar (Curto et a

e rapidez en

aciones de l

as de eventos

do, han esta

artes externa

ar resultante 

 

la 

que 

sta 

nte 

s y 

ces 

sos 

ace 

asi 

al., 

n el 

los 

s y 

ado 

a e 

de 



35 

 

las interacciones viento solar-magnetosfera (Stauning et al., 2008), u obtener una extensión 

temporal más larga que la proporcionada por el índice aa, para estudios de tendencias a 

largo término (Martini et al., 2009). 

Con respecto a lo anterior, se resume que el uso de los índices geomagnéticos 

dependerá de la temporalidad de los eventos a analizar y de la ubicación de los mismos. En 

el presente trabajo, tal como ya se expresó anteriormente, el índice utilizado fue el Dst 

proporcionado por el Servicios de índices Dst de Kyoto (http://wdc.kugi.kyoto-

u.ac.jp/dstdir/).  

 

1.9  Aspectos generales del trabajo de investigación 

 

 

De acuerdo con lo descrito, y realizada una revisión bibliográfica dedicada al tema 

de investigación, se puede decir que se cree que las emisiones ULF se generan en la 

litosfera, muchas veces ligados a terremotos, pero el problema es el esclarecimiento de su 

mecanismo de generación. En este sentido lo primero es que se den más datos convincentes 

para el estudio de generación sobre la base de distinción definitiva del ruido generado por 

el hombre, el efecto geomagnético, otros ruidos y así sucesivamente. Además, es 

importante investigar las escalas espaciales y temporales de varias estaciones, así como 

también determinar la región de la fuente de la perturbación. Por último, también es 

conveniente comparar los fenómenos sismo-génicos de tipo ULF a diferentes frecuencias y 

realizar análisis coordinados con los datos sísmicos y geológicos para la comprensión 

completa de los fenómenos electromagnéticos asociados a terremotos y a erupciones 

volcánicas. 

 

La justificación del problema considera, entre otros factores, la comprensión de los 

fenómenos descritos en el párrafo anterior, enfocándonos principalmente en la relación de 

los eventos sísmicos ocurridos en las cercanías al observatorio de geoelectromagnetismo y 

las anomalías observadas en el mismo observatorio. El compromiso es, sin duda, el dejar en 

claro si existen o no este tipo de anomalías y si éstas además pueden ser medidas. 
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Por tanto, la hipótesis de trabajo considerada para el presente trabajo de 

investigación queda expresada de la siguiente manera: “Existe una correlación intrínseca 

entre las mediciones de ondas de Ultra Baja Frecuencia (ULF) correspondientes con 

eventos geo-electromagnéticos asociados con eventos tectónicos”. 

 

Los objetivos que persigue la presente investigación, son principalmente los 

siguientes: 

 

-Sustentar, con base en mediciones en el magnetómetro localizado en Juriquilla, 

Qro., anomalías de ondas ULF y describir la posible relación con eventos tectónicos. 

-Realizar el análisis magnético para distintas épocas tomando en cuenta la actividad 

solar presente para cada una de éstas. 

-Desarrollar procesos de análisis de datos magnéticos que establezcan una relación 

con eventos tectónicos. 

 

1.10  Descripción general de la Tesis. 

 

En este primer capítulo, como se ha mencionado, se intenta ubicar al lector en el 

tema que se trata en la presente Tesis, así como las variables que pueden afectar la 

medición en el observatorio de geoelectromagnetismo. También trata de que el lector 

asimile los puntos importantes a atacar en el documento, entre los cuales se encuentra 

principalmente la hipótesis de trabajo. 

 

En el segundo capítulo se tratará el tema del campo geomagnético, tal y como ha 

sido y es actualmente estudiado con gran esmero por la comunidad científica, tratando 

sobre todo de entender los procesos, tanto internos como externos, que lo generan. En años 

recientes se ha observado un cambio en el campo y una disminución gradual del mismo, lo 

cual podría producir graves afectaciones a la tecnología debido a que se produciría una 

interacción Sol-Tierra de forma directa. Sin embargo en cuanto a lo que atañe al presente 

trabajo es de peculiar interés el observar las posibles perturbaciones externas o internas que 

no estén directamente relacionadas con la actividad sísmica, es decir, tratamos de que los 
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datos obtenidos en el presente trabajo estén, en medida de lo posible, libres de “ruido” y el 

principal generador de estas perturbaciones es el Sol. Por lo tanto es necesario primero 

tratar de responder primero ¿Cómo se genera el campo geomagnético?, y segundo ¿Cuáles 

son los agentes que alteran al campo?, lo anterior se plantea para discriminar variables en la 

detección de perturbaciones magnéticas generadas únicamente por eventos sísmicos. 

 

El tercer capítulo trata el tema medular de la investigación, ya que son los sismos 

los que consideramos que producen las perturbaciones electromagnéticas en el rango ULF, 

por lo que sin duda es necesario introducir al lector en el conocimiento básico de fenómeno 

productor de las anomalías estudiadas. Además, se hace énfasis en los puntos de vista de 

dos reconocidos sismólogos al respecto del tema de predicción sísmica, del cual se obtienen 

visiones importantes del tema que se genera alrededor de esta investigación. 

 

En el cuarto capítulo se presentan los principales elementos que sustentan las 

anomalías detectadas en el magnetómetro del Centro de Geociencias, ya que en él se 

presentan los movimientos de las ondas electromagnéticas desde la ocurrencia del sismo, el 

movimiento de las mismas a través de la litosfera, su movimiento y reflexión en la 

ionosfera hasta su detección en el sensor del observatorio de geoelectromagnetismo. 

Además, se presentan los filtros utilizados en el presente trabajo de investigación con la 

finalidad de ubicar al lector en el tema del análisis de señales que favoreció la detección de 

anomalías electromagnéticas en el rango ULF. Por último, en el mismo capítulo se presenta 

la información que corresponde con las observaciones geomagnéticas, enfocándonos 

principalmente en el trabajo que el sensor realiza para poder determinar las diversas 

anomalías EM detectadas en el observatorio de geoelectromagnetismo. 

 

En el quinto capítulo se presentan los resultados reportados en la revista Natural 

Hazards and Earth System Science (Chavez et al., 2010; Chavez et al., 2011), 

correspondientes con el proceso de investigación desarrollado en el trabajo doctoral. 

Además, se presentan algunas analogías correspondientes a escenarios ideales, los cuales 

nos pudieran permitir interpretar la detección de la señal en el sensor. En el mismo capítulo 
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se presentan análisis nuevos realizados a las señales; resultados que prometen un mejor 

entendimiento del fenómeno estudiado. 

 

En el sexto y último capítulo se presentan las conclusiones del presente trabajo de 

investigación. De las cuales se espera que se puedan seguir nuevos proyectos de trabajo con 

la finalidad de permitir el siguiente paso en el método científico; la falsabilidad y/o la 

reproducibilidad de las ideas aquí expresadas. 
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2.  GEOMAGNETISMO. 

 

El primer planteamiento que nos hacemos es ¿Cómo puede llegar la señal del punto 

focal del sismo al punto de medición de la estación?, al respecto de las posibles respuestas 

de ésta pregunta nos enfocamos en el presente capítulo, ya que es necesario establecer las 

condiciones en las que ocurre el fenómeno y cuál es su interacción con el entorno; en este 

caso la litosfera es la primera capa con la que se tiene interacción y mediante la cual 

debería existir una transferencia de información hacia la superficie, para posteriormente ser 

medida en el magnetómetro de cualquier estación de medición. 

 

Además de lo anterior, podríamos decir que el sismo la energía sísmica no puede ser 

liberada en un punto, debido a que el esfuerzo inicial sería infinito, y por supuesto esto no 

ocurre en la realidad por lo que también se plantean a continuación los tipos de fallas que 

pueden estar asociados con un área más grande y por lo tanto una generación de ondas 

electromagnéticas propio de cada sismo analizado. 

 

2.1. Propagación de la señales dentro de la tierra 

 

La propagación de ondas electromagnéticas en una zona de conducción media es 

más o menos atenuada con respecto a la distancia en función de la relación   

conductividad constante , y con dielectricidad constante  y f 2 . Amplitudes de 

campo 


E  y 


H  son exponencialmente amortiguadas en el espacio de acuerdo con: 

 

  e

x

eExE 


 0
         (1) 

  e

x

eHxH 


 0
         (2) 

 

Para un buen conductor, esto produce el entendimiento del “efecto piel”. La 

conductividad eléctrica en la Tierra se encuentra alrededor de algunas potencias de 10. Un 
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promedio razonable de conductividad en la capa externa de la corteza es de  = 0.01 a 1 

S/m incrementándose en el manto y en el núcleo. Asumiendo una media dieléctrica de r = 

10 como una condición de “buen conductor” (3)   >> 1 es rellenado de frecuencias 

más bajas hasta el rango de MHz. La profundidad de penetración típica está dada entonces 

por: 

 

 


 2
c

         (3) 

 

En la Figura 3 se muestra como la profundidad de penetración de la señal para una 

conductividad dada desde frecuencias de 1 kHz hasta 0.001 Hz. Es razonable pensar que 

algunas señales relacionadas con procesos de ruptura pueden penetrar hasta la superficie en 

frecuencias ultra bajas (ULF = 0.1 – 10 Hz) a distancias de cientos a miles de metros en 

este rango. Una vez que las señales están en la superficie, estas tienden a propagarse en la 

atmosfera (“mal” conductor) y pueden interactuar con el plasma ionosférico. Pero a veces 

se trabaja en una cavidad Tierra-ionosfera y se atenúan rápidamente, en contraste con el 

rango de muy baja frecuencia (VLF) señales arriba de 1.5 kHz, tal como los receptores 

esféricos (rayos en tormentas eléctricas) han demostrado ser fácilmente medibles. 
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Experimentos como los realizados por Frid et al. (2003) y Freund (2002) muestran, 

que las rocas bajo presión emiten radiación con frecuencias por arriba del rango de MHz. 

Sin embargo, altas frecuencias son atenuadas en la litosfera. Señales a altas frecuencias de 

terremotos o precursores de estos han sido observados por Eftaxias et al. (2003), esto solo 

puede ser debido a que la ruptura es muy cercana o directamente sobre la superficie. 

2.1.1. Fuentes de radiación terrestre y explicaciones 

 

Para usar señales EM como señales sísmicas, es importante que el entendimiento de 

los procesos de generación quede bien establecido. Muchos mecanismos al respecto han 

sido propuestos en años recientes. Los primeros tres mecanismos relacionados con la 

generación de señales EM por medios mecánicos como carga y fractura de rocas han sido 

descritos, como ya se mencionó antes, en escala de laboratorio, el material rocoso al ser 

estimulado mecánicamente con cargas emite señales EM (Schmitter, 2006).  

Los últimos mecanismos propuestos se basan en el hecho de que dentro de un 

conductor induce un movimiento en el campo magnético de la Tierra (efecto magneto-

hidrodinámico). 

Se puede asumir, que una combinación de estos mecanismos con la situación de 

diferentes energías en los movimientos sísmicos nos da una pista sobre los efectos 

observados en el mismo contexto. A continuación se describen algunas de estas: 

2.1.2. Tejido de ruptura 

 

Trituración de roca cristalina (por ejemplo granito o gneiss) en zonas de falla 

supone que es como hacer que los electrones se arranquen de la superficie del cristal y 

vuelve a caer en estados estables, mientras emiten radiaciones electromagnéticas de banda 

ancha. Al respecto de la investigación teórica de la electrificación en microfracturas se 

puede obtener más información en Molchanov et al., (1998). 
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2.1.3. Efectos piezo-eléctricos 

 

Físicamente es bien conocido el efecto piezoeléctrico: Material pemanentemente 

polarizado como lo es el cuarzo (SiO2, componente de muchas rocas) producirá un campo 

eléctrico cuando el material se deforma como consecuencia de una fuerza mecánica 

impuesta. Estos materiales son piezoeléctricos. En general, ciertos tipos de rocas sujetas a 

deformación generan campos eléctricos y magnéticos y viceversa (Schmitter, 2006). 

 

2.1.4. p-n Transporte de carga de corriente 

 

Los experimentos muestran que ciertos óxidos semiconductores de cristal sometidos 

a esfuerzo y/o temperatura elevada generan ondas EM. Antes, y durante el sismo las rocas 

que contienen estos materiales liberan las cargas eléctricas en movimiento (electrones) que 

producen los campos electromagnéticos. Además, en caso de llegar a las nubes portadoras 

de la carga causan diferencias de potencial entre la Tierra y la atmósfera, efectos que 

pueden ser responsables descargas y eléctricas (rayos) durante los terremotos (Schmitter, 

2006). 

2.1.5. Corrientes de inducción y iónicos 

 

Poco a poco el agua en movimiento iónico se filtra a través de las grietas abiertas 

por la fractura de las rocas. Éste fluido conductor se mueve en el campo magnético de la 

Tierra y genera un campo ULF EM por inducción (Schmitter, 2006). 

 

2.1.6. Efecto sismo electromagnético inductivo  

 

Las ondas mecánicas en movimiento sísmico a través de un medio conductor 

generan eventos electromagnéticos transitorios por la conversión magneto-hidrodinámica. 

A partir de Molchanov (2001), podemos explicar esto en detalle. Las altas frecuencias son 
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rápidamente amortiguadas con la distancia de la aproximación a las ecuaciones de campo 

lento y Maxwell se puede utilizar. No se toman en cuenta las derivadas de segundo orden 

para los campos o potenciales. Por lo tanto, con un potencial eléctrico 

A
 y un vector 

potencial magnético 

2

2

2

c
t
  y omitiendo 

2
2

2

c
t

A


  nos quedamos con las ecuaciones de 

difusión en un medio homogéneo conductor: 

 




tD

1     
sj'

1



    (6) 

 








sjA
t

A

D

1
        (7) 

 

De los potenciales tenemos los campos: 

 























t

A
E 

        (8) 

 



 AxB
         (9) 

 

Si el material que compone la litosfera se mueve con una velocidad 


v  de las ondas 

sísmicas en el campo magnético de la tierra 


0B  y de campo eléctrico indE


 generado por 

inducción. El equilibrio de la fuerza de Lorentz de los portadores de carga 00 


BxvE ind  

asumiendo 0BB  . Por la fuente de densidad de corriente 


sj  conseguimos con 00



 HB   
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0
1

'








 Hx
t

u

D
Ej inds 

       (10) 

 

Donde 






 

txu ,
 es el desplazamiento a la localización 



x  y tiempo t causado por una 

onda sísmica. 

 


1

:D
         (11) 

 

2.1.7. El coeficiente de difusión electromagnético. 

 

En este marco de referencia, el movimiento local de materiales es considerado 

fuente de campos electromagnéticos de difusión, tal como una gota de tinta en el agua. En 

Molchanov (2001), un modelo de desplazamiento referente a perturbaciones sísmicas es 

discutido y se encuentra una elongación difusa de tiempo notable del campo 

electromagnético transitorio en comparación con la duración del impulso sísmico que lo 

origina.  

 

Dado el coeficiente de difusión D, la profundidad media de propagación para una 

componente del campo para un tiempo t es: 

 

 


 t
Dttd

2
2 

       (12) 

 

Note que consistentemente con la ecuación 3: 

 

 


 cd

T
t 






 

2

1        (13) 
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Entonces en la Figura 3, que puede ser utilizada nuevamente, esta vez para leer la 

profundidad de propagación en un tiempo trascurrido ft 21 . Por ejemplo con un 

segundo st 1 , es decir 
Hz

t
f 159.0

2

1


 , un pulso EM es propagado 1.3- 13 km con un 

material conductor mS /01.01 . Lo más importante de esta consideración es que la 

onda EM ULF puede atravesar la corteza cuando los sismos son de profundidades menores 

a 13 km por lo que la propagación en la ionosfera y su “rebote” a Tierra para ser detectado 

por el magnetómetro se hace importante para entender las anomalías estudiadas en la 

presente investigación. 

 

2.2. Los efectos electromagnéticos: Su incidencia en la Ionosfera. 

 

El estudio de los efectos electromagnéticos como precursores siempre ha despertado 

un notable interés. Como en los trabajos presentados por Kalashnikov (1954) y 

Bonchkovsky (1954) ya que han sido objeto de una fuerte controversia. Expresión de este 

interés han sido las reuniones con el título de “Efectos sismo-electromagnéticos” 

organizados por la IAGA (Asociación Internacional de Geomagnetismo y Aeronomía) y la 

IASPEI (Asociación Internacional de Sismología y Física del interior de la Tierra); parte de 

los contenidos de estas reuniones pueden encontrarse en la revista Physics of the Earth and 

Planetary Interiors. Algunas revisiones del estado del conocimiento de este tema han sido 

preparadas por Hayakawa y Fujinawa (1994) y Gotoh (2004). 

 

Según estas revisiones, en términos generales, los fenómenos electromagnéticos 

pueden dividirse en dos tipos: (1) las variaciones de los campos eléctricos y magnéticos 

originadas en la zona de ruptura y que se observan en su entorno, y (2) los fenómenos que 

aunque tienen el mismo origen se manifiestan en la ionosfera o en la magnetosfera. Al 

primer grupo pertenecen las corrientes telúricas, las anomalías magnéticas locales, los 

cambios en el campo eléctrico local o en la resistividad de la zona, etc. (Stacey, 1963; 

Poirier et al., 2007). Uno de los ejemplos más representativos de predicción sísmica basada 
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en la aparición de señales electromagnéticas (concretamente anomalías eléctricas) en el 

área epicentral es el método VAN. Esta técnica, desarrollada en la década de los 80’s por 

Varotsos et al., (2003), y de la que puede encontrarse una síntesis en Varotsos et al., (2003) 

ha alcanzado gran notoriedad pero ha sido puesta en entredicho por la mayoría de los 

sismólogos. La aparición de señales eléctricas en áreas sísmicas se explica habitualmente 

con el modelo de dilatación-difusión-polarización (Patella et al., 1997), y su vinculación 

con el fenómeno sísmico ha sido recientemente revisada por Lapenna et al. (2000), 

Colangelo et al. (2000) y Koshevaya, (2008). 

 

En el segundo grupo, es decir, los efectos que se observan fuera del área epicentral, 

se encuentran los fenómenos luminosos, las perturbaciones observadas en la transmisión de 

señales electromagnéticas VLF (3≤f≤30 Hz) y ELF (f≤3 KHz) dentro de las que se 

encuentran las señales ULF (300?≤f≤3000 Hz) y las anomalías en la composición de zonas 

de la ionosfera (Popov et al., 1989; Kotsarenko, 2007); cabe destacar que en la literatura se 

mencionan distintos rangos numéricos para las frecuencias ULF, la diferencia no está bien 

establecida. El origen de este segundo grupo, que será el único estudiado en este trabajo, 

puede encontrarse, básicamente, en dos fenómenos: (1) El efecto de las señales EM en la 

parte más baja de la ionosfera y su propagación a las capas superiores y (2) La emisión de 

partículas tales como radón, gases ligeros y aerosoles submicroscópicos con contenido 

metálico alto, resultado de la elevación del nivel freático, que al ascender a las partes bajas 

de la ionosfera alteran su conductividad y un caso particular que se escapa a los fenómenos 

anteriores es la generación de ondas acústicas por el terremoto (Kotsarenko, 2005a) pero 

este tema no será comentado en este trabajo.  

 

2.3. Observación y descripción del campo geomagnético. 

 

 

Evidencia encontrada en documentos de la antigua China sugieren que desde el año 

2000 a.C., el magnetismo ya había sido observado. Los antiguos griegos observaron 

fenómenos eléctricos y magnéticos desde el año 700 a.C. y conocían las fuerzas magnéticas 
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al observar la magnetita (Fe3O4), roca de origen natural, que es atraída por el hierro. ¡La 

Tierra es un imán gigante! Ésta fue la asombrosa noticia publicada en 1600 por William 

Gilbert (1544-1603). Como había estudiado medicina, Gilbert era médico en la corte de la 

Reina Isabel I de Inglaterra. Pero fue realmente un hombre de ciencia del Renacimiento. 

Gilbert estaba fascinado por el magnetismo, una propiedad misteriosa de la roca llamada 

piedra imán, magnetita, término que procede del distrito de Magnesia en la antigua Grecia 

donde había minas de magnetita hace ya 3000 años. Así, se estudiaron cuidadosamente los 

efectos de las varillas de magnetita llamadas imanes. Finalmente se descubrió cómo 

construir una brújula equilibrando un imán sobre un vástago (pivote). El uso de ésta 

aparece por primera vez en Occidente hacia el siglo XII, aunque es posible que en China se 

conociera algunos siglos antes. El primer documento escrito que la menciona es de 

Alejandro Neckam, monje de S. Albano, en 1187. La declinación magnética y su variación 

de un lugar a otro fue observada por los navegantes, en especial españoles y portugueses, 

de los siglos XV y XVI, y se encuentra ya descrita con detalle en la obra de Martín Cortés, 

publicada en 1551, en la que se distinguen los polos magnéticos de los geográficos. El 

descubrimiento de la inclinación fue obra de R. Norman, que describió éste fenómeno en un 

opúsculo publicado en Londres en 1576. Y así, hasta 1600 no aparece la obra de Gilbert, 

titulada De Magnete, que podemos considerar como el primer tratado de magnetismo, 

aunque en ella se refiera al trabajo anterior de Pedro Peregrino de Picardy, del siglo XIII. 

Gilbert describe sus experimentos con una esfera de magnetita que construyó como modelo 

de las propiedades magnéticas de la Tierra, y afirma por primera vez que el globo de la 

Tierra es un inmenso imán, explicando así el porqué de la dirección de la brújula (Cruz-

Abeyro, 1998; De Arriba, 2008; Serway y Jewett, 2009).  

El campo geomagnético terrestre, el cual en términos generales actualmente sufre 

procesos de disminución precursores posibles de un cambio de polaridad. Para después 

describir el espectro electromagnético, indicando en qué rango del mismo estamos 

trabajando describiendo algunas de las leyes de Maxwell y las señales que de las rocas se 

generan. A partir de lo anterior se describen algunos “subrangos” que actualmente se 

utilizan como descriptores para entender el impacto de estas señales en la Tierra. Los 

efectos electromagnéticos externos e internos, según algunas investigaciones, interactúan 

en la ionosfera de formas no completamente explicadas actualmente pero que repercuten en 



49 

 

el ruido que se registra en el magnetómetro. Existen algunos índices que nos indican la 

actividad geomagnética por parte de elementos externos, los cuales nos sirven para 

determinar si las perturbaciones medidas en este trabajo son producida por elementos 

extraterrestres (el sol principalmente) o es producida internamente (De Arriba, 2008; 

Harald, 2011).  

 

En los siglos XVII y XVIII se desarrollaron los principios fundamentales del 

geomagnetismo; entre los autores que conviene destacar están H. Gellibrand, que observa, 

en 1635, la variación de campo magnético; E. Halley (1656-1762), que entre 1698 y 1700 

publica los primeros mapas magnéticos, y Poisson (1781-1840), que definió el concepto de 

dipolo y la intensidad de magnetización. No fue sino hasta principios del siglo XIX que se 

llegó a la conclusión de que la electricidad y el magnetismo son fenómenos relacionados. 

En 1819, Hans Oersted descubrió que la aguja de la brújula se desvía sí se coloca cerca de 

un circuito por el que se conduce una corriente eléctrica. En 1831, Michael Faraday y, en 

forma simultánea, Joseph Henry, demostraron que cuando se pone en movimiento un 

alambre cerca de un imán (o, de manera equivalente, cuando un imán se mueve cerca de un 

alambre) se establece una corriente eléctrica en dicho alambre.  K.F. Gauss (1777-1855) 

establece el primer observatorio propiamente geomagnético en 1832, en Göttingen, y 

publica su obra sobre el magnetismo terrestre en 1839. En 1873, James Clerk Maxwell 

aprovechó estas observaciones junto con otros experimentos para sustentar las leyes del 

electromagnetismo tal y como se conocen hoy día. 

 

La contribución de Maxwell en el campo del electromagnetismo fue de especial 

relevancia, porque las leyes que formuló son fundamentales para explicar todas las formas 

de fenómenos electromagnéticos. Su trabajo tiene tanta importancia como las leyes del 

movimiento y la teoría de la gravitación universal (De Arriba, 2008; Harald, 2011). 

 

Cuando se dice que un imán de brújula tiene un polo norte y un polo sur, es más 

adecuado decir que tiene un polo “que busca al norte” y un polo “que busca al sur”. Al 

decir esto se expresa que un polo del imán busca, o apunta hacia el polo norte geográfico de 

la Tierra. En vista de que el polo norte de un imán es atraído hacia el polo norte geográfico 



de la T

polo n

sur ge

en la F

de la T

plano 

superf

hacia 

Tierra

actualm

Este si

Tierra

lentam

Tierra

(Haral

magné

polo su

 

Tierra, se co

norte geográf

ográfico. De

Figura 4, se 

Tierra un imá

Si se suspe

vertical com

ficie de la T

el norte, la 

a. Finalment

mente está e

itio, descubi

a. Está a 20

mente con el 

a está a alre

ld, 2011). 

 

Figura

ético está ce

ur geográfic

 

oncluye que

fico, y el po

e hecho, la c

parece muc

án de barra g

ende la aguja

mo en el hori

ierra sólo cu

aguja gira d

te, en un pu

en movimien

ierto en 1832

000 kilómet

transcurso d

ededor de 1

a 4. Líneas 

erca del polo

co. 

 el polo sur

olo norte mag

configuración

cho al que se

gigantesco (

a de una brúj

izontal, la ag

uando está c

de forma qu

unto cerca 

nto), el polo 

2, se conside

tros del pol

del tiempo. 

1900 kilóme

de campo m

o norte geog

50 

r magnético 

gnético de la

n del campo

e lograría en

Serway y Je

újula en cojin

guja queda c

cerca del ecu

ue apunta ca

de la Bahía

norte de la a

era como la u

o norte geo

De manera 

etros lejos d

magnético d

gráfico, y  e

de la Tierra

a Tierra está

o magnético 

nterrando pro

ewett, 2009).

netes que per

colocada hor

uador. Confo

ada vez más

a de Hudso

aguja apunta

ubicación de

ográfico, y 

similar, el p

del polo sur

de la Tierra. 

el polo norte

a está localiz

á localizado 

de la Tierra

ofundamente

. 

rmitan que g

rizontalment

orme la brúj

s hacia la su

on en Canad

a directamen

el polo sur m

su posición

polo norte m

r magnético

 

 Observe qu

e magnético 

zado cerca d

cerca del po

, que se ilus

e en el interi

gire tanto en

te respecto a

jula es movi

uperficie de 

dá (punto q

nte hacia abaj

magnético de

n exacta va

magnético de

o de la Tier

ue el polo s

está cerca d

del 

olo 

tra 

ior 

n el 

a la 

ida 

la 

que 

ajo. 

e la 

aría 

e la 

rra 

sur 

del 



2.3

su pr

Concr

Aunqu

magné

Tierra

en el 

direcc

hacia 

Arriba

referen

horizo

señala

la decl

F y l

compo

 

3.1. Compo

 

La intensid

royección h

retamente el

ue sigue en 

ético terrestr

a, un sistema

que el nort

ión del eje d

abajo por s

a, 2008). 

 

Figura 5. 

ncia geográf

 

La intens

ontal H y las

a el norte ma

linación mag

la horizonta

onentes de F

 

2XF 

onentes del c

dad del camp

horizontal 

l eje magné

movimiento

re se toma c

a cartesiano 

e es el nort

de rotación d

ser ésta la d

Descompos

fico. 

idad de ca

s component

agnético y el 

gnética. Pos

al es I, el 

F (Figura 5) s

22 ZY    

campo geom

po magnétic

señala, au

ético está in

o. Para estud

omo sistema

XYZ en la 

te geográfic

de la Tierra y

dirección de

sición vector

ampo magn

tes sobre los

ángulo que 

itiva hacia e

ángulo de 

son: 

51 

magnético. 

co terrestre e

nque no 

nclinado uno

diar las com

a de referenc

dirección no

co, o proyec

y se elige de

el campo m

rial del cam

nético es 

 ejes vienen

forma ésta d

el este y nega

inclinación

 

es de carácte

exactamente

os 11.5° res

mponentes de

cia, en un pu

orte, este, na

cción sobre 

e forma posi

magnético en

mpo geomag

2XF 

n definidas p

dirección con

ativa hacia e

n. Las relac

er vectorial y

e, al norte

specto al ej

e la intensid

unto de la s

adir, o sistem

el plano ho

itiva la direc

n el hemisfe

gnético en 

22 ZY  , s

por XYZ. La

n el norte ge

el oeste. El á

ciones entre

  

y sabemos q

e geográfic

e de rotació

dad del cam

uperficie de

ma geográfic

orizontal de 

cción del eje

erio norte (D

 

el sistema 

su proyecci

a dirección q

eográfico es 

ángulo entre

e las divers

(14) 

que 

co. 

ón. 

mpo 

e la 

co, 

la 

e Z 

De 

de 

ión 

que 

D, 

e la 

sas 



52 

 

22 YXH          (15) 







 

X

Y
D 1tan         (16) 







 

H

Z
I 1tan          (17) 

 

Para definir el campo magnético en un punto bastan tres cantidades que suelen ser 

X, Y, Z ó F, I, D. Conviene no confundir H, la componente horizontal del campo magnético 

terrestre en un punto de la superficie con H, el vector de intensidad de campo magnético. A 

su vez, no se debe confundir D (declinación), con D, el desplazamiento eléctrico. 

Ahora bien, todo campo magnético lleva asociado uno eléctrico. Las cantidades que 

definen un campo electromagnético son B, inducción magnético o también conocida como 

fuerza magnética; H, intensidad de campo magnético; E, intensidad del campo eléctrico, D, 

desplazamiento eléctrico, y J, densidad de corriente. La forma de relacionar todas estas 

magnitudes, ya revisadas en la parte de la transferencia de ondas electromagnéticas a través 

de la corteza terrestre, son las ecuaciones de Maxwell que se recogen a continuación: 

 

t

B
xE





 

        (18) 

J
t

D
xH 





 

       (19) 

qD           (20) 

0 B          (21) 

 

Donde q es la densidad de carga eléctrica libre. Para un medio isótropo tenemos 

además las siguientes relaciones: 

ED            (22) 

BH 

1

         (23) 

EJ           (24) 
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Donde  es la constante dieléctrica:  la permeabilidad magnética del medio, y s, la 

conductividad. La última ecuación es la ley de Ohm. En términos de 0 y 0, la constante 

dieléctrica y permeabilidad magnética del vacío,  y  vienen dadas por: 

 

0  eK         (25) 

0  mK         (26) 

 

Donde Ke y Km son los coeficientes de inducción específica eléctrica y magnética 

del medio, respectivamente. 

Para un campo magnetostático H es constante con el tiempo y por tanto 0



t

B
; de 

esto se deriva que 0xE . Si al mismo tiempo 
t

D




 es despreciable frente a J, JxH  . 

Así, el campo eléctrico puede deducirse de un potencial escalar  y H de uno vectorial A: 

 

E          (27) 

xAH           (28) 

 

Siendo 0 A . 

 

Si la región de espacio que se considera está libre de corrientes, J=0 y 0xH , en 

ella, la inducción magnética puede deducirse de un potencial escalar , 

 

B          (29) 

 

Como en muchos problemas de geomagnetismo, se supone que la región de interés, 

generalmente, la región cercana a la superficie de la Tierra está prácticamente libre de 

corrientes eléctricas, en ellos el campo magnético se puede estudiar a partir de este 

potencial escalar. En geomagnetismo, la magnitud que generalmente se utiliza es B. Para H 

y B las unidades empleadas son: 
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H-SI- Amperio por metro  m
A ; cgs (sistema cegesimal o gaussiano), oersted (ö). 

B-SI- weber por metro cuadrado = Tesla (T); cgs, gauss (G). 

 

Las equivalencias entre estas unidades son: 

TG 4101   

m
Aö

4

10
1

3

  

 

La unidad cgs más empleada es un submúltiplo del gauss, la gamma (), que 

equivale en unidades SI (Sistema Internacional) a un nanotesla (es de vital importancia 

tomar en cuenta que la variación estudiada está asociada precisamente a la variación del 

campor electromagnético en el SI): 

 

TG 95 10101    

Los valores de F,Z, H, D, I, representados sobre un mapa, constituyen las cartas 

magnéticas. En estas cartas, las líneas de igual valor F, H, Z se llaman isodinámicas, de 

campo total (F) o de componente horizontal (H) y vertical (Z). Las líneas de igual valor del 

ángulo de declinación D, isógonas, y las de igual valor de la inclinación I, isóclinas. Las 

líneas correspondientes a D=0° constituyen la línea ágona, la línea de I= 0° constituye el 

ecuador magnético y los puntos en los que I=90°, los polos magnéticos. 

 

En resumen, en vista de la distancia entre los polos norte geográfico y sur 

magnético, es sólo aproximadamente correcto decir que la aguja de una brújula apunta 

hacia el norte. La diferencia entre el norte verdadero, que se define como el polo norte 

geográfico, y el norte indicado por una brújula, varía de un punto a otro sobre la Tierra, y a 

la diferencia se le conoce como declinación magnética. 

 

Como ya se ha mencionado, los primeros mapas de la declinación magnética fueron 

publicados por Halley, en 1701, y el primer mapa mundial de la inclinación fue obra de J.C. 
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 La variación secular de los componentes con un valor aproximado de 

algunas decenas de nT al año y que en algunos sitios alcanza hasta 150 

nT/año y de hasta 6 a 10 minutos de arco/año para la declinación e 

inclinación. Ésta variación está relacionada con los procesos que dan origen 

al campo interno. 

 Las variaciones periódicas, con períodos de doce horas, un día, veintisiete 

días, seis meses y un año, originadas por el campo magnético externo, que 

pueden llegar a tener valores de hasta 100 nT. 

 Las variaciones no periódicas, las referenciadas tormentas magnéticas, con 

intensidades de hasta 500 nT, también producidas por efectos externos, 

como es principalmente el Sol y los fenómenos que en él se producen. 

 Las pulsaciones magnéticas o variaciones de periodo muy corto y de 

pequeña amplitud. 

 

Debido a la presencia de estas variaciones temporales, al hablar del campo 

geomagnético en un punto de la Tierra, es necesario establecer, al hablar de los valores 

instantáneos, los valores medios, diarios y anuales. Cuando se está interesado en el campo 

interno de la Tierra se utilizan los valores medios anuales, en los que quedan suprimidos los 

efectos de las variaciones debidas al campo externo. Estas medidas se obtienen en los 

observatorios mediante el registro continuo de las componentes del campo magnético 

(Cruz-Abeyro, 1998; De Arriba, 2008). 

Cuando se hacen medidas magnéticas sobre una región, cada una de ellas B(x,t) 

corresponde a un punto x, y a un tiempo t determinado. Para eliminar estas medidas la 

influencia de las variaciones temporales, se tienen que reducir a los valores medios anuales 

para dicho punto  txB , . Si se considera que el campo geomagnético es prácticamente 

homogéneo, para distancias menores a 200 km,  txB ,  se puede determinar a partir de los 

valores en el observatorio magnético más próximo, situado en el punto x0 en la forma: 

 

       txBtxBtxBtxB ,,,, 00        (30) 
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Donde  txB ,0  es la medida en el observatorio para el mismo tiempo y  txB ,0  el 

valor medio obtenido en dicho observatorio. De forma similar se puede reducir la medida 

de un tiempo t a otro t0 y de esta forma reducir las medidas de una misma “época”. 

 

       0000 ,,,, txBtxBtxBtxB        (31) 

 

Estas son las reducciones que se hacen en los observatorios geomagnéticos 

permanentes para eliminar de las medidas el efecto perturbador del campo externo. Así, la 

variación lenta del campo o variación secular s(t) en un intervalo t, se puede determinar a 

partir de los valores medios anuales obtenidos en un observatorio magnético, en la forma: 

 

  













 







 





22

1 t
tB

t
tB

t
ts       (32) 

 

2.3.3. El campo magnético del dipolo terrestre. 

 

El campo magnético terrestre se puede aproximar en un 90 por 100, por el que 

produce un dipolo situado en su centro, inclinado 11.5° con respecto a la dirección del eje 

de rotación. La intersección del eje del dipolo con la superficie de la Tierra define los polos 

geomagnéticos. El polo Norte o polo Boreal geomagnético corresponde al polo negativo del 

dipolo y se utiliza como eje positivo de la coordenada X3 y origen de la coordenada t, tal 

como se muestra en la Figura 7. 

 



por un

por un

dipolo

intensi

expres

y (0,0

términ

desde 

 

Figura

n dipolo cent

 

Un cam

na espira de á

 

ISm 

 

Por an

o magnético 

idad P, sepa

sando el pote

0,-s/2), por u

no se obtiene

 

4

m


Donde

el polo nega

a 7. Compon

trado. 

mpo magné

área S y su m

S    

nalogía con 

puede consi

arados por u

encial escala

un desarrollo

e para el pote

3

0 1

4 rX

m















e m=PS es e

ativo del dip

nentes en coo

tico dipolar 

momento vie

el comporta

iderarse com

una distancia

ar del campo

o de Taylor

encial del di

2

cos

r
Cm







el momento m

polo, por lo 

58 

ordenadas po

se forma po

ene dado por

 

amiento de c

mo formado p

a s. Si el di

o de cada mo

r con respec

polo en un p


  

magnético d

que aparece

olares del ca

or la corrien

r: 

cargas eléctr

por dos mon

ipolo está e

onopolo situ

cto al origen

punto a dista

del dipolo, C

e el signo me

 

ampo geomag

nte eléctrica

  

ricas de dist

nopolos de d

n la direcci

ado en los p

n, tomando 

ancia r del or

  




4
0C  y 

enos en las e

gnético crea

a I, que circu

(33) 

tinto signo, 

distinto signo

ón del eje X

puntos (0,0,s/

sólo el prim

rigen: 

(34) 

 está medi

ecuaciones 3

ado 

ula 

un 

o e 

X3, 

/2) 

mer 

ido 

34, 



59 

 

35 y 36. En unidades SI, el momento magnético del dipolo m viene dado en amperios metro 

cuadrado (A m2) (Cm puede expresarse en Tm3, ya que 7
0 104  x henrios/m). 

 

La inducción magnética B del campo del dipolo vendrá dada por el gradiente 

del potencial . Tomando coordenadas esféricas (r,, ), si X3 está en la dirección del eje 

del dipolo (Figura 7), las componentes de B son: 

 

3

cos2

r

Cm

r
Br







       (35) 

3r

Cmsen
B




 




        (36) 

 

El ángulo  es aquí el formado por el eje del dipolo desde el polo negativo y el 

radio vector r. La relación de estas componentes con X,Y,Z definidas anteriormente con 

relación a las direcciones geográficas son: 

 

rBZ           (37) 

BH           (38) 

 

El módulo de B o intensidad del campo F vendrá dado por: 

 

2
3 cos31

r

Cm
FB        (39) 

 

La intensidad entre el ángulo de inclinación I en un punto y el ángulo  viene 

dada por: 

 




cot2tan 
B

B

H

Z
I r       (40) 
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Esta expresión es muy importante, pues relaciona la inclinación en un punto de 

la superficie con el ángulo que forma el radio en dicho punto con el eje del dipolo. El valor 

de campo para =/2, sobre la superficie de la Tierra (r=a), sólo tiene componente 

horizontal: 

 

0 rBZ         (41) 

03 B
a

Cm
BH          (42) 

 

Denominándose B0 la constante geomagnética. Para =0, el campo es vertical y 

el componente horizontal es nula: 

 

02BBZ r          (43) 

0 BZ         (44) 

 

Si el eje X, no coincide con el del dipolo, las componentes horizontales del 

campo magnético X e Y pueden deducirse del potencial  en la forma: 

 

 



r

BX
1

        (45) 

0
1

 



rsen

BY        (46) 

 

Donde  y  son ahora las coordenadas geográficas. Todo esto es importante, 

ya que se trata de explicar el origen y el movimiento de las ondas electromagnéticas en 

cualquier punto de interés, y se puede observar que las variaciones del campo de un punto a 

otro son importantes, ya que nos demuestran que cada observatorio registrará variaciones 

únicas caracterizadas sobre todo por su localización geográfica. 
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primeras medidas del momento magnético del dipolo en 1839 hasta nuestros días, el 

resultado ha sido una disminución del valor del momento en, aproximadamente 0.5 x 1022 

A m2. 

 

Otro elemento de la variación secular es el cambio en la orientación del eje del 

dipolo, la cual está compuesta por un movimiento de precesión hacia el oeste de 0.05°/año 

en longitud y otro de cambio de latitud de 0.02 °/año. El resultado es un movimiento en 

espiral del polo magnético en torno al polo de rotación de la Tierra. Por su parte, otros 

expertos señalan que la latitud del polo del eje dipolar ha permanecido prácticamente 

constante en los últimos cien años. Otra forma de describir la variación secular del campo 

dipolar es dividir el dipolo central inclinado en sus dos componentes en la dirección del eje 

de rotación y en el plano ecuatorial. La variación vendría dada por una disminución de la 

intensidad del primero y otra aún más rápida del segundo, que además tendría un 

movimiento de giro hacia el oeste. 

 

A pesar de que el patrón de campo magnético de la Tierra es similar al que se 

establecería utilizando un imán de barra enterrado a una gran profundidad en el interior de 

la Tierra, es fácil entender por qué la fuente del campo magnético de la Tierra no puede 

estar compuesta por grandes masas de material permanentemente magnetizado. Es cierto 

que la Tierra tiene grandes depósitos de hierro por debajo de su superficie, pero las 

elevadas temperaturas en el núcleo de la Tierra impedirían que el hierro retuviera cualquier 

magnetización permanente. Se piensa que es más probable que el verdadero origen del 

campo magnético se deba a corrientes de convección en su núcleo (efecto dínamo). Iones 

cargados o electrones circulando en el interior líquido podrían producir un campo 

magnético igual a como ocurre en una espira de corriente (De arriba, 2008).  
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épocas recientes, la orientación del dipolo magnético, tomando su valor medio sobre 

decenas de miles de años, coincide sensiblemente con la del eje de rotación. 

 

De la misma forma que se construyen mapas de los componentes del campo 

magnético terrestre, también se hace lo mismo con sus variaciones, lo que permite 

extrapolar los mapas de un año para otro. Es importante hacer notar que se trató de obtener 

la variación secular con los datos obtenidos por el observatorio, pero debido a que existen 

intervalos de tiempo en los que no se tiene un registro de datos se hace muy difícil la 

presentación en este trabajo de estos datos. Sin embargo, y con fines de continuidad en el 

trabajo se explica esta teoría para análisis futuros. 

 

2.4. Origen del campo magnético interno. 

 

El problema del origen del campo magnético interno presenta dificultades 

especiales, ya que ha de explicar tanto su morfología actual así como las variaciones 

seculares que ya hemos descrito. El primer modelo del origen del campo magnético interno 

es el de Gilbert, que concebía la Tierra como una esfera homogénea y permanentemente 

magnetizada. En este caso si consideramos M la magnetización específica y V el volumen 

de la Tierra, su momento total es m=MV. Para las dimensiones y el momento magnético de 

la Tierra M debe ser del orden de 80 A/m. Como el valor de M para la magnetita es del 

orden de 105 A/m, bastaría una difusión del 1 por 1000 de este mineral en las rocas que 

forman la Tierra para explicar el valor del momento magnético. Sin embargo, el problema 

más grave para este tipo de modelo es que el gradiente térmico en el interior de la Tierra 

produce temperaturas por encima de 750°C a menos de 25 km de profundidad. Como esta 

temperatura es aproximadamente igual al del punto de Curie para la magnetita, los 

minerales a partir de esa profundidad no tienen propiedades magnéticas. Por tanto, se 

tendría que concentrar la magnetización en los minerales de la corteza. Si se supone sólo 

una corteza de 20 km, la magnetización específica de la mayoría de las rocas es mucho 

menor que este valor, por lo que se necesitaría prácticamente una corteza de mineral 

ferromagnético puro. Por otro lado, no se explica por qué la magnetización es siempre en el 

mismo sentido y por qué el eje del dipolo resultante coincide, aproximadamente, con el de 
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rotación de la Tierra. Éste último factor indica que de algún modo los procesos que dan 

origen al campo magnético deben estar relacionados con la rotación de la Tierra. Tampoco 

la magnetización permanente explica la variación secular, que indica un origen dinámico 

del campo magnético. 

 

Otras teorías, posteriores a la de la imantación permanente, son las que se basan en 

la rotación de cargas eléctricas, presentada por Sutherland, en 1900, y Angenheister, en 

1925. Este efecto supone la existencia de corrientes eléctricas en la Tierra de intensidad 

muy elevada. Blackett, en 1947, supuso que todo astro en rotación tiene un momento 

magnético proporcional a su momento cinético, pero no explicaba en qué se basa este 

efecto. También se han propuesto teorías que se basan en el fenómeno termoeléctrico y el 

efecto Hall. 

 

Actualmente, todas estas teorías han sido abandonadas por las que postulan la 

existencia en el núcleo de la Tierra de fenómenos semejantes a los de un dínamo auto 

excitado. Varios indicios geofísicos sobre la existencia de un núcleo terrestre de naturaleza 

fluida y alta densidad, compuesto casi en su totalidad de hierro, sirven de base a las teorías 

que ponen el origen del campo magnético en procesos dinámicos en su interior. J Larmor 

(1857-1942), en 1919, fue el primero en proponer este tipo de proceso como constitutivo de 

un efecto de dínamo auto-excitado que daría origen al campo magnético terrestre. Este 

proceso se basa en que el movimiento de circulación de material conductor en presencia de 

un campo magnético, el cual genera corrientes eléctricas que a su vez realimentan el campo 

inductor. En el caso de la Tierra, este movimiento afecta al material fluido del núcleo. 

Cowling, en 1934, demostró que un mecanismo con simetría de revolución no podría servir 

como explicación de la generación de un campo magnético estable, lo que se opone a la 

propuesta de Larmor. Desde 1946 volvió a dar un gran impulso a las teorías del dínamo 

autoinducido debido a los trabajos pioneros de W.M. Elasser, E.C. Bullard y H. Gellman, 

llegando a ser hoy prácticamente la única manera de explicar el origen del campo 

magnético terrestre (De Arriba, 2008). 
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vez menor que la velocidad en el interior del núcleo, y también menor que la existente en el 

manto. Aunque ésta diferencia es muy pequeña, la zona de velocidad angular menor es 

suficiente para que se cree un campo toroidal, debido a la diferente conductividad entre la 

capa externa del núcleo y la capa interna del manto. Este mecanismo es que se supone 

responsable de la deriva hacia el oeste del campo no- dipolar (Figura 12). 

 

Otros autores, suponen que la deriva del campo no dipolar es un fenómeno de la 

naturaleza ondulatoria con periodos del orden de millones de años. Esta interpretación 

exige que el campo magnético toroidal confinado a la superficie del núcleo sea muy 

intenso. Esta explicación hace innecesaria la existencia de la capa de velocidad angular más 

lenta en la parte exterior del núcleo. 

 

Las variaciones temporales del campo no-dipolar (variaciones de su estructura) se 

deben, de acuerdo con la mayoría de los autores de la materia, a las corrientes de 

convección en la superficie del núcleo. Estas corrientes ascendentes o descendentes se 

distribuyen sobre la superficie del núcleo y su variación y la interacción de estas 

variaciones de flujo con las líneas de fuerza del campo magnético darían origen a los 

cambios del campo residual. Cabe mencionar, que los movimientos ascendentes o 

descendentes según algunos autores podrían ser la causa o el detonador de sismos en la 

corteza terrestre. 

 

2.5. El campo magnético externo. 

 

2.5.1. Variaciones del campo externo. 

 

El campo geomagnético es en su mayor parte de origen interno. Sin embargo, existe 

también un campo externo producido fuera de la Tierra, que se manifiesta por las 

características de sus variaciones en el tiempo. Las variaciones temporales del campo 

interno (variaciones seculares) sólo son apreciables en periodos largos de tiempo, mientras 

que las variaciones se dividen en periódicas y no periódicas. Las variaciones periódicas se 

aprecian mejor en los días tranquilos, es decir, aquellos en los que las perturbaciones de la 



70 

 

actividad solar son pequeñas. Las variaciones periódicas dependen de la influencia continua 

del Sol y de la Luna, por lo que si periodicidad está relacionada con los periodos de las 

órbitas de estos astros y de la rotación de la Tierra. Además de éstos, hay que considerar los 

asociados a la actividad de las manchas solares y de la rotación del Sol. Existen también 

otras perturbaciones de periodos menores a diez minutos, en general entre dos y diez 

segundos, que reciben el nombre de pulsaciones magnéticas. En cuanto a las perturbaciones 

no periódicas, las más importantes reciben el nombre de las ya citadas tormentas 

magnéticas debido a las Eyecciones de Masa Coronal (De Arriba, 2008). 

 

Las observaciones de las variaciones rápidas del campo magnético terrestre fueron 

hechas en Londres por G. Graham (1675-1751), hacia 1722. Graham estableció, desde el 

punto de vista de las variaciones magnéticas, la división de los días tranquilos y 

perturbados. A. Celcius (1701-1744), en 1741, observó también este tipo de variaciones en 

Uppsala, junto con Graham descubrió que las perturbaciones magnéticas no tienen carácter 

local, así como su origen externo y la correlación de grandes perturbaciones con la 

aparición de auroras boreales. Adelantándose a su tiempo, J.J. Mairan, en 1754, expresó su 

opinión, que las peturbaciones magnéticas son un efecto concomitante a la entrada en la 

atmósfera terrestre de partículas de origen solar. La relación entre perturbaciones 

magnéticas y actividad solar fue establecida definitivamente por Schawabe, entre 1826 y 

1855, observando la periodicidad de once años, debida a la actividad de las manchas 

solares. La influencia directa de las fulguraciones solares en el campo geomagnético fue 

observada por R.C. Carrington (1826-1875), en 1859. La influencia de la Luna en el campo 

magnético fue descubierta por C. Kreil (1758-1862), en 1850 (De Arriba, 2008). 

 

Como las variaciones del campo magnético están asociadas a proceso en estructuras 

externas a la Tierra. Estas estructuras forman la magnetosfera de dimensiones de 

aproximadamente entre 10 y 100 radios terrestres y la ionosfera, más cercana entre 50 y 

500 km de altitud. El estudio de las variaciones del campo magnético externo y su 

naturaleza ha recibido en los últimos tiempos un gran impulso, con las observaciones 

modernas desde satélites artificiales, que han permitido obtener medidas directas de la 
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estructura del campo magnético externo. Un ejemplo de esto, es el satélite SOHO, 

actualmente en operación (De Arriba, 2008). 

 

2.5.2. Variaciones diarias. 

 

La observación y el registro continuo del campo magnético permiten descubrir en 

los días tranquilos, es decir, no perturbados, la presencia de una variación periódica que 

depende del tiempo solar. Esta variación se conoce con el nombre de “variación solar 

tranquila” y por la abreviatura Sq (Solar quiet) y también con el de variación diaria. Su 

periodo predominante es de un día solar, y tiene un máximo, positivo o negativo a las doce 

horas. La amplitud de este máximo en la componente horizontal es de, aproximadamente, 

100 nT, mientras que en la componente vertical sólo llega a unos 20 nT. Las variaciones en 

el ángulo de declinación oscilan entre dos y cuatro minutos de arco. Debido a otras 

perturbaciones, generalmente presentes, estas variaciones se suelen determinar a partir de 

valores medios observados en días excepcionalmente tranquilos. La variación solar diurna 

depende también de la latitud y de la época del año. En la Figura 13 se muestra una 

observación correspondiente a la variación Sq en un observatorio de Edimburgo donde se 

puede apreciar claramente como los valores extremos (máximo o mínimo) se encuentran en 

las proximidades de las 12 horas solares (Merrill y McElhinny, 1996). 

 

La influencia de la Luna en las variaciones del campo magnético terrestre se 

denomina con la letra L, está referida al tiempo lunar local y tiene un periodo predominante 

semidiurno. Debido a su pequeña amplitud, en relación con la producida por el Sol, esta 

variación no se aprecia directamente en los magnetogramas, sino que se debe deducir a 

través de un análisis armónico de varios meses de observaciones. Por razones obvias, no ha 

sido el objetivo del estudio y no haremos mayor hincapié, pero hay destacar que la 

diferencia principal entre la variación L y Sq es el periodo predominante semidiurno de la 

primera, comparado con el diurno de la última y su menor amplitud (unos 20 nT para la 

máxima amplitud de H ) (Merrill y McElhinny, 1996). 
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que se supone responsable de la caída brusca en amplitud de H. La parte DS de la tormenta 

está relacionada con fenómenos localizados en la ionosfera. Antes de la fase principal de la 

tormenta se observa a veces un pequeño impulso en H, que se denomina SSC (storm 

sudden commencement o comienzo brusco de la tormenta). Este impulso está causado por 

la primera interacción de la nube de partículas con el campo magnético. Sobre la fase 

principal de la tormenta. Se observan a veces variaciones de corta duración, que se 

denominan DP y están producidas por corrientes en la ionosfera polar (Merrill y 

McElhinny, 1996, De Arriba, 2008). 

 

Con más frecuencia que las tormentas magnéticas, que se ajustan con mayor o 

menor similitud a las ideas expuestas, se producen perturbaciones de menor duración y 

amplitud que se denominan subtormentas. Estas perturbaciones son más fuertes en regiones 

de latitud alta y su origen puede estar relacionado con el de las auroras. En el caso de la 

ciudad de Querétaro, por el hecho de estar situada entre el meridiano 90° y 100° y una línea 

ágona, podemos considerarla una zona de muy baja actividad magnética. 

 

La relación entre el origen de las tormentas magnéticas y la actividad solar queda 

demostrada por la correlación de estas perturbaciones con el ciclo de las manchas solares. 

Además se manifiesta por la correspondencia entre grandes tormentas y erupciones 

prominentes del Sol y su repetición después de veinticinco o veintisiete días, coincidiendo 

con el tiempo de rotación de su superficie. La secuencia temporal típica del proceso de una 

tormenta magnética puede describirse de la siguiente forma: Al comienzo de la ocurrencia 

de una gran erupción en la superficie solar se produce una radiación electromagnética en la 

banda ultravioleta y rayos X, que llega a la Tierra unos ocho minutos después, produciendo 

un aumento en el proceso de ionización de la capa D o E de la ionosfera, con 

intensificación de las corrientes que dan origen a las variaciones Sq. Este efecto se conoce 

con el nombre de sfe (solar flare effect o efecto de resplandor solar). Dos horas más tarde se 

produce el efecto conocido como PcA (Polar cap Absortion o absorción del casquete 

polar). Entre veinte y cuarenta horas más tarde, la nube de partículas emitida por el Sol 

llega al límite de la magnetosfera. La interacción entre el frente del plasma solar y el límite 

de la magnetosfera da origen al impulso en H conocido como SSC. Después de este 
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comienzo se produce la fase principal de la tormenta, con el efecto conocido como PEJ 

(Polar Electro Jet o corriente eléctrica polar) que interfiere con su forma (Merrill y 

McElhinny, 1996). 

 

Para medir las perturbaciones no periódicas del campo magnético debido a la 

interacción con el Sol se utilizan los índices magnéticos, de los cuales como ya se ha 

mencionado en anteriores capítulos,  los de uso más generalizado son los índices K (las 

variaciones periódicas no quedan registradas en el índice K ). Éstos se miden para 

intervalos de tres horas, asignando un entero de 0 a 9 a la amplitud de la perturbación, de 

forma que para cada observatorio el valor mínimo de la perturbación para K = 9 es, 

aproximadamente, 100 veces el máximo asignado al índice K = 0 (Merrill y McElhinny, 

1996). Para el caso de estudio, y como se ve en los anexos presentados el índice tomado en 

cuenta, únicamente se utiliza el índice Dst como referencia a las perturbaciones analizadas. 

 

2.5.4. Composición de la ionosfera 

 

Al hablar de las variaciones del campo magnético, nos hemos referido varias veces a 

la ionosfera o capa ionizada de la atmósfera. La existencia de una capa de partículas con 

carga eléctrica en la atmósfera fue propuesta, en 1882, por B. Stewart para explicar las 

variaciones del campo geomagnético externo. Esta hipótesis se confirmó con las 

observaciones de la transmisión de radio a grandes distancias por G. Marconi, en 1901. 

Este fenómeno fue explicado por A. E. Kennelly y O. Heaviside, en 1902, como producido 

por las reflexiones de las ondas en una capa en la alta atmósfera, fuertemente ionizada, a la 

que llamaron capa electrizada, o capa E . La existencia de la ionosfera fue definitivamente 

comprobada experimentalmente hacia 1925, con los trabajos de S. J. Barnett y E.V. 

Appleton, que descubrieron la capa F (De Arriba, 2008). 

 

La ionosfera se puede dividir en una serie de capas ionizadas a distintas alturas, 

entre 60 y 500 km, de las que las más importantes son cuatro: 
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terrestre, que queda comprimido en la dirección frontal hacia el Sol y alargado en la 

dirección opuesta. El campo magnético es además anulado fuera de una cierta región, en la 

que queda confinado. Esta región recibe el nombre de magnetosfera, propuesto por primera 

vez por T. Gold, en 1959. El límite exterior de la magnetosfera representa así el límite del 

campo magnético terrestre. La interacción entre este campo y el flujo de partículas con 

carga eléctrica da origen a toda una serie de fenómenos. El comportamiento de estas 

partículas depende en gran medida de su energía. Las partículas de alta energía, que 

constituyen la radiación cósmica, atraviesan el campo magnético, sin ser apenas afectas por 

él. Las partículas de baja energía, como las que forman en su mayoría el viento solar, se ven 

afectadas y desviadas por el campo geomagnético. La interacción con estas partículas es la 

que determina la estructura de la magnetosfera (De Arriba, 2008). 

 

Los primeros modelos de la magnetosfera están basados en las ideas propuestas por 

Chapman y Ferraro en los años 30 sobre la forma en que el campo magnético interacciona 

con el plasma solar. Este plasma está asociado al campo magnético interplanetario de 

origen solar mientras que la Tierra tiene su propio plasma asociado con su campo 

magnético. Como estos plasmas no se mezclan, la magnetosfera forma una cavidad cerrada 

cuyas dimensiones dependen del balance de la presión en la frontera entre el viento solar y 

el campo magnético terrestre. Hacia 1960 Dungey propuso una estructura de magnetosfera 

abierta en la que se da una interconexión en la frontera entre el campo magnético 

interplanetario y el terrestre y entre las dos poblaciones de plasma. De una manera 

simplificada las características más importantes de la magnetosfera son las siguientes; 

debido al choque frontal con el viento solar, la magnetosfera se ve notablemente acortada 

en la dirección hacia el Sol, reduciéndose sus dimensiones a una distancia de 10 a 15 Rt 

(radios terrestres), mientras que en la dirección opuesta tiene una larga cola que se extiende 

hasta 60 Rt. El límite externo de la magnetosfera en la que el campo es nulo se denomina 

magnetopausa. En la parte frente al Sol, debido a la propagación supersónica de las 

partículas del viento solar se produce un frente que constituye el llamado escudo 

magnético. Entre este frente de choque y la magnetopausa hay una región en la que las 

partículas tienen un movimiento irregular y que recibe el nombre de magnetovaina 

(magnetostheath). En la cola de la magnetosfera (magnetotail) formada por la fuerza 
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HNS es el campo que se produce en la zona de la cola debido a la superficie neutra (NS 

neutral sheet). Dependiendo de la zona de la magnetosfera de que se trate, una u otra 

aportación será la más importante. Comparando esta situación con la del campo del dipolo, 

su intensidad, disminuye con el cubo de la distancia a 10 Rt con densidades de hasta 1.000 

partículas por cm3 y la lámina de plasma que se extiende en la cola hasta distancias de 100 

Rt. Para los modelos abiertos las partículas de la lámina de plasma acaban por integrarse en 

el viento solar. La existencia y movimiento del plasma en la magnetosfera crea una serie de 

campos eléctricos. Relacionados con ellos se pueden definir una serie de sistemas de 

corrientes, de las que las más importantes son las corrientes alineadas con el campo 

magnético, las relacionadas con la superficie neutra, las corrientes de anillo y las existentes 

en la magnetopausa. Las regiones de plasma y la distribución de estas corrientes son de 

gran importancia en la definición de la estructura de la magnetosfera. 

 

2.6. Índices geomagnéticos 

 

Como se mencionó, anteriormente el sol es una importante fuente de actividad 

geomagnética, la cual impacta directamente en la magnetosfera terrestre e impacta 

indirectamente en las mediciones realizadas en Tierra. A continuación se da una breve 

descripción de los índices que se deben revisar para evitar “ruido” externo. 

 

En cada punto de la tierra, el campo geomagnético está representado por un vector 

cuya magnitud y dirección se determina por una serie de parámetros como:  

 

La Declinación Magnética (D), que es el ángulo que forma la dirección del campo 

con la dirección al norte geográfico.  

 

La Inclinación I, que mide el ángulo que existe entre la dirección del campo y la 

horizontal en el lugar.  

 

La intensidad total del campo (F) que se describe por medio de la componente 

horizontal (H), la componente vertical (Z) y las componentes norte (X) y oeste (Y) de la 
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intensidad horizontal. Estas componentes están expresadas en unidades de Oersted (1 

Oersted=1 Gauss, pero son difundidas en unidades de nanoTesla (1 Oersted = 100.000 nT). 

La intensidad del campo magnético terrestre está entre 25,000 y 65,000 nT (0.25 - 0.65 

Oersted).  

 

El campo magnético que se mide en cualquier punto de la superficie de la tierra es la 

suma de varios campos generados por distintas fuentes. Estos campos se superponen e 

interactúan entre sí.  

 

Más del 90% del campo magnético es generado en el interior de la corteza terrestre. 

Esta parte del campo se denomina Campo Magnético Principal.  

 

El flujo de iones y electrones dentro de la magnetósfera y la ionósfera de la tierra 

forman sistemas de corrientes que circulan en grandes circuitos terrestres. Estas corrientes, 

controladas por los fenómenos del clima espacial, la actividad solar y el sistema sol-tierra, 

crean campos magnéticos variables con períodos de variación mucho menores que la del 

campo magnético principal y con intensidades tales que pueden alcanzar un 10% del campo 

principal. Las siguientes descripciones fueron obtenidas de http://wdc.kugi.kyoto-

u.ac.jp/dstdir/dst2/onDstindex.html. 

 

Los índices Geomagnéticos, constituyen series de datos que ayudan a describir las 

variaciones del campo geomagnético o alguna de sus componentes, en lugares 

determinados o a escala planetaria.  

 

Desde el año 1932 se cuenta con los datos de los Índices Kp y Ap.  

El índice Dst se viene registrando desde el año 1957. 

 

2.6.1. Índice Dst 

 

Las perturbaciones geomagnéticas en la superficie terrestre se registran mediante 

magnetómetros colocados en observatorios repartidos por el globo terrestre. A partir de 
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dichas medidas se elaboran los índices geomagnéticos, como el índice Dst, elaborado por el 

centro de Kyoto, que mide la desviación promedio de la componente horizontal del campo 

magnético ecuatorial respecto al tiempo en calma. Entre uno y cuatro días después de 

originarse un suceso en el Sol (dependiendo de la velocidad del viento solar) el índice Dst 

disminuye acusadamente, alcanzando un valor mínimo. Posteriormente, aparece una fase de 

recuperación y vuelve a las condiciones normales. 

 

Diversos estudios han demostrado que alrededor de latitudes ecuatoriales la 

disminución de H durante una tormenta magnética puede ser representado por un campo 

magnético uniforme paralelo al eje del dipolo geomagnético y dirigido hacia el sur. La 

magnitud de esta perturbación simétrica del campo varía con el tiempo de la tormenta, que 

se define como el tiempo medido desde el inicio hasta el final de la tormenta. El inicio de 

una tormenta magnética se caracteriza por un aumento global repentino en H, que se 

conoce como el comienzo de una tormenta repentina y se denota por ssc. La lista de inicio 

tormenta repentina se establece por el Observatori del'Ebre. Se publica en los Boletines del 

Servicio Internacional de Índices Geomagnéticos (ISGI) mensual (lista preliminar) y la N ° 

32 Boletín Asociación Internacional de Geomagnetismo y Aeronomía (IAGA) serie, la 

última serie también muestra el momento de los CDC. Estas graduaciones tormenta 

repentina se indican con triángulos en los diagramas de Kp musical creado por el Instituto 

für der Geofísica Universidad de Göttingen. 

 

A raíz de la cooperación Sur-Sur, la componente H normalmente se mantiene por 

encima de su nivel promedio de unas horas, esta fase se conoce como la fase inicial de la 

tormenta. A continuación, una gran disminución global en H comienza, lo que indica el 

desarrollo de la fase principal de la tormenta. La magnitud de la disminución de H 

representa la gravedad de la perturbación. Aunque la descripción anterior es estadística, 

características promedio de las tormentas magnéticas y variaciones en los casos 

individuales son muy diferentes de una tormenta a otra. 

 

Denotamos por Dst el campo de las perturbaciones, que es simétrica respecto al eje 

del dipolo, y que se considera en función de las tormentas a través del tiempo. Si un índice 
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Tabla 1. Coordenadas de los Observatorios 

Observatorio Coordenadas geográficas Geomagnético 

Longitud (E) Latitud (N) Latitud del Dipolo 

Hermanus 19.22° -34.40° -33.3° 

Kakioka 140.18° 36.23° 26.0° 

Honolulu 201.90° 21.30° 21.0° 

 201.98° 21.32° 21.1° 

San Juan 293.88° 18.38° 29.9° 

 293.88° 18.11° 28.0° 

 

2.6.2. Interpretación del Índice Dst 

 

El índice Dst representa la perturbación simétrica del dipolo del campo magnético 

en el ecuador en la superficie de la Tierra. Las alteraciones importantes en Dst son 

negativas, es decir, disminuye el campo geomagnético. Estas disminuciones de campo se 

producen principalmente por el sistema de corriente ecuatorial en la magnetosfera, 

normalmente se conoce como la corriente de anillo. La hoja de corriente neutra que fluye a 

través de la cola de la magnetosfera hace una pequeña contribución en el campo y 

disminuye cerca de la Tierra. Las variaciones positivas del Dst son en su mayoría causados 

por la compresión de la magnetosfera, en este caso se debe a incrementos de la presión del 

viento solar. 

Se sabe que el campo de las perturbaciones no suele ser simétrica. En particular, en 

la fase de desarrollo de una tormenta magnética el campo de las perturbaciones asimétricas 

puede ser aún mayor que la parte simétrica (por ejemplo, Sugiura y Chapman, 1960). En el 

campo de las perturbaciones asimétricas, la disminución del campo es generalmente más 

grande en el sector del atardecer. Para supervisar el campo de las perturbaciones 

asimétricas que expandimos por cada hora UT (Tiempo Universal), T (Tiempo local), el 

campo de las perturbaciones D (T) en una serie de Fourier en tiempo local y determina la 

amplitud y la fase del componente diurna. Durante la operación Magsat, Dst y 

componentes diurnas y semi-diurnas de D se obtuvieron y puesto a disposición en la cinta 



85 

 

Magsat datos (Langel et al., 1981). Para este período, los datos de los cuatro observatorios 

Dst se complementaron con los de Alibag para mejorar la cobertura longitudinal. El campo 

de las perturbaciones asimétricas por lo general ha sido atribuido a un anillo parcial actual 

(Akasofu y Chapman, 1964; Cruz-Abeyro, 1998). Sin embargo, también se ha sugerido que 

el campo de las perturbaciones asimétricas pueden ser producidos por una red de Birkeland 

corriente que fluye en la ionosfera, cerca del mediodía y que fluye cerca de la medianoche. 

La fuente para el campo de las perturbaciones asimétricas, queda aún por resolver. 
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3.2. Magnitud de escala Richter. 

 

Los sismólogos usan la escala de magnitud para representar la energía sísmica 

liberada por cada terremoto. A continuación se presenta una tabla con los efectos típicos de 

los terremotos en diversos rangos de magnitud: 

 

Tabla 2. Descripción de las magnitudes del sismo y la descripción de sus efectos.  

Magnitud en escala Richter    Efectos del terremoto 

Menos de 3.5 Generalmente no se siente, pero es registrado 

3.5-5.4 A menudo se siente, pero sólo causa daños menores. 

5.5-6.0 Ocasiona daños ligeros a edificios. 

6.1-6.9 Puede ocasionar daños severos en áreas donde vive 

7.0-7.9 Terremoto mayor. Causa graves daños. 

8 o mayor Gran terremoto. Destrucción total a comunidades 

cercanas. 

 

Aunque cada terremoto tiene una magnitud única, su efecto variará grandemente 

según la distancia, la condición del terreno, los estándares de construcción y otros factores. 

Los sismólogos usan diferentes valores de la escala de Intensidad Mercalli para describir 

los distintos efectos de un terremoto. Para estimar los efectos de un terremoto, los 

sismólogos emplean un método distinto de medición llamado intensidad. La intensidad no 

debe ser confundida con la magnitud. Aunque cada terremoto tiene un sólo valor de 

magnitud, sus efectos varían de un lugar a otro, y por lo tanto habrá muchas estimaciones 

de intensidades diferentes. Usted puede leer acerca de la escala de Intensidad Mercalli, una 

forma común de clasificar los efectos de los terremotos. 

 

Cada terremoto tiene una cantidad única de energía, pero los valores de magnitud 

dados por los diferentes observatorios sismológicos para un mismo evento pueden variar. 

Dependiendo del tamaño, la naturaleza y la ubicación de un terremoto, los sismólogos 
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ultilizan diferentes métodos para estimar la magnitud. En el caso de muchos eventos, es 

difícil estimar la magnitud con una precisión de más de 0.2 unidades, y los sismológos 

frecuentemente verifican las magnitudes estimadas a través de la obtención y análisis de 

datos adicionales. Para los sismólogos resulta más útil catalogar cada terremoto según su 

energía intrínseca. Esta clasificación debe ser un número único para cada evento, y este 

número no debe verse afectado por las consecuencias de los terremotos que varían mucho 

de un lugar a otro.  

Para tener una idea del tipo de energías involucradas en los terremotos, vamos a 

imaginar dos situaciones. En la primera, tenemos una pieza de roca en una mesa de 

laboratorio. Podemos romper esta roca si aplicamos la fuerza suficiente con un martillo o 

un gato hidráulico. La roca probablemente se romperá en dos pedazos, a lo largo de algún 

plano débil de la roca y podemos pensar acerca de este plano como en una "falla" muy 

pequeña.  

Sabemos de acuerdo a la teoría física que la cantidad de energía necesaria para 

romper o fracturar un pedazo de roca, es igual a la fuerza por la deformación (en unidades 

de longitud, o en el caso de que dos masas se deslicen entre sí, es la fuerza necesaria para 

generar ese deslizamiento por la distancia relativa deslizada. 

 

(Trabajo)  = Fuerza x (Distancia) 

(Energía) = (Presión) x (Área) x (Distancia) 

(Momento) = (Rigidez) x (Área de la falla) x (Distancia deslizada) 

Mo    =    u      x       A            x          d     

(dina-cm) = (dina/cm2) x cm2 x cm 

 

En la fórmula anterior, el "momento" de un terremoto es fundamental para 

comprender qué tan peligrosa puede ser una falla de determinado tamaño. 

  

Ahora, para nuestro primer ejemplo de un pedazo de roca en una mesa del 

laboratorio, la rigidez, o la resistencia de cizallamiento de la roca es una presión en una 

periferia de unos cientos de billones de dinas por centímetro cuadrado (la notación 

científica hace posible representar lo anteriormente expuesto de una manera sencilla). La 
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presión actúa sobre un área produciendo una fuerza, y se puede ver como la unidad "cm" 

cuadrado se cancela. Ahora si suponemos que el desplazamiento relativo que existen entre 

los dos bloques antes de ocurrir la falla, es aproximadamente de un centímetro, entonces 

podemos calcular la energía en la unidad dyne-cm como se muestra a continuación:  

 

M0 = (3x1011) (dyne/cm2)x10 (cm) x10 (cm) x1 (cm)  

      = (3 x 1011) x 102 (dina-cm)   

      = 3x1013 dina-cm (erg) 

 

De nuevo, resulta muy útil el uso de la notación científica, ya que un dina-cm es una 

cantidad de energía pequeñísima.  

 

Ahora vamos a considerar el segundo caso, el terremoto de Double Spring Flat en 

12 de septiembre de 1994, el cual ocurrió cerca del kilómetro 25 al sureste de Gardnerville. 

Ya que estamos trabajando en centímetros, lo primero que tenemos que hacer, es explicar 

cómo convertir la falla de 15 kilómetros de longitud y 10 km de profundidad a centímetros. 

Sabemos que 100 mil centímetros es igual a un kilómetro; así podemos escribir la siguiente 

ecuación y dividir a ambos lados en "km" para obtener un factor igual a uno.  

 

1 km = 105 cm,    así  1 = 105 cm/(km) 

 

Naturalmente, podemos multiplicar cualquier número por uno sin cambiar su valor, 

así lo hacemos para cancelar las unidades de kilómetro y representarlas adecuadamente en 

unidades de centímetro  

 

M0 = 3x1011 (dina/cm2)x10(km)x(105 cm/ km)x15(km)x(105 cm/km)x30(cm); 

siendo 30 cm el desplazamiento relativo ocurrido entre las dos masas. 

     = 1.35x1025 dina-cm (erg) 
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En este resultado el uso de la notación científica es aún más necesario. Podemos 

observar que este terremoto, el más grande en Nevada en 28 años, tiene 4.5x1011 veces más 

energía que la que se aplicó para romper la roca en la mesa de laboratorio.  

 

Vamos a observar la energía de nuestros dos casos, de algunos terremotos y otros 

fenómenos en la Tabla 2; para esto usaremos una unidad de energía mayor: la cantidad de 

energía producida del explosivo "TNT" 

 

Tabla 3 Comparación entre la magnitud en escala Richter y la equivalencia en 

toneladas de TNT. 

Magnitud Richter Equivalencia de la energía TNT Ejemplos (aproximado) 

-1.5 1 gramo Romper una roca en una mesa de laboratorio. 

1 6 onzas Una pequeña explosión en un sitio de 

construcción. 1.5 2 libras 

2 13 libras 

2.5 63 libras 

3 397 libras 

3.5 1000 libras Explosión de mina 

4 6 toneladas 

4.5 32 toneladas Tornado promedio 

5 199 toneladas 

5.5 500 toneladas Terremoto de Little Skull Mtn., NV, 1992 

6 1,270 toneladas Terremoto de Double Spring Flat, NV, 1994 

6.5 31,550 toneladas Terremoto de Northridge, CA, 1994  

7 199,000 toneladas Terremoto de Hyogo-Ken Nanbu, Japon, 1995 

7.5 1,000,000 toneladas Terremoto de Landers, CA, 1992 

8 6,270,000 toneladas Terremoto de San Francisco, CA, 1906 

8.5 31,550,000 toneladas Terremoto de Anchorage, AK, 1964 

9 199,999,000 toneladas Terremoto de Chile, 1960 

10 6.3 billones de toneladas Falla de tipo San-Andrés 

12 1 trillón de toneladas Fracturar la Tierra por la mitad por el centro o 

energía solar recibida diariamente en la Tierra. 

 

Un "trillón" de tonelada de dinamita es una cantidad tremenda de energía. Sin 

embargo, tomemos en cuenta que la tierra recibe esta cantidad de energía solar diariamente. 

  

El problema en la tabla anterior es el enorme rango de energías, de gramos a onzas, 

a libras, a toneladas, hasta megatoneladas de TNT. Sería mucho más sencillo comunicar al 
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público cual es la energía de los terremotos a través de una escala sencilla como la que se 

muestra en la tabla superior en la columna izquierda, con un rango que va de uno a diez.  

 

Para transformar este rango astronómico de energías en una escala sencilla, 

podemos usar una herramienta matemática llamada logaritmo. Si nosotros elevamos el 

número diez a algún exponente "x", para obtener un número mayor "N"; entonces el 

"logaritmo" (log) de ese número mayor "N" es el valor del exponente "x":  

 

10x = N     así    log10N = x  

 

------------------------------------------------------------------ 

   N       1x1025    100      25     10    1    0.01      -1  

------------------------------------------------------------------ 

x=logN       25       2      1.4     1     0     -2     indefinido 

------------------------------------------------------------------ 

 

Debemos tomar en cuenta que es posible sacarle el "log" a un número muy pequeño, 

pero no es posible sacar el "log" de ningún número negativo.  

 

En los años 30, el Dr. Charles F. Richter desarrolló una escala de magnitud para 

terremotos a fin de representar adecuadamente las diferencias entre los terremotos 

pequeños y medianos que él observó en el sur de California, y los terremotos grandes que 

registró alrededor del mundo. El decidió cuál sería la pequeña cantidad de energía a la que 

se le asignaría la magnitud cero, y escribió una ecuación semejante a la que tenemos abajo. 

Se utiliza el logaritmo para representar rangos de enorme energía de manera adecuada:  

 

Mw = (2/3)(log10M0(dyne-cm)) - 16.0)] 

 

Ahora vamos usar esta ecuación (utilizada para energías representadas en unidades 

de dina-cm) para estimar la magnitud de un diminuto terremoto que puede llevarse a cabo 

en una mesa de laboratorio:  
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M0 = 3x1013dina-cm 

 

  Mw = (2/3)(log103x1013(dyne-cm)) - 16.0) 

                = (2/3)(13.5 - 16.0) 

                = (2/3)(-2.5) 

                = -1.7 

 

Las magnitudes negativas son permitidas en la escala de Richter, aunque tales 

terremotos son muy pequeños.  

 

3.3. Manera práctica de estimar la magnitud. 

 

La mayoría de los sismólogos utilizan métodos diferentes del que acabamos de usar 

para calcular la magnitud de los terremotos. El encontrar la longitud, profundidad y 

deslizamiento de una falla puede llevar varios días, semanas o incluso meses después de un 

gran terremoto. El mapeo de las fallas sísmicas que hacen los geólogos, o el dibujo de la 

distribución espacial de las réplicas como hacen los sismólogos, puede proporcionar estos 

parámetros después de un considerable esfuerzo. Pero algunos terremotos grandes y la 

mayoría de los pequeños, no presentan ni fallas superficiales ni tienen suficientes réplicas 

para poder estimar su magnitud en la forma que utilizamos anteriormente. También, resulta 

de mucha utilidad el poder calcular rápidamente la magnitud de un evento, así que 

cualquier medida de emergencia requerida puede llevarse a cabo cuando antes.  

Una de las contribuciones más valiosas de Charles Richter fue el descubrir que las 

ondas sísmicas propagadas por todos los terremotos pueden proporcionar buenas 

estimaciones de sus magnitudes. Él consiguió los registros de las ondas sísmicas de un gran 

número de terremotos, y desarrolló un sistema de calibración para medición de las 

magnitudes.  
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3.4.1. Zuñiga y Dávila (consultado al 03 de noviembre de 2011 

http://www.ssn.unam.mx/). 

 

El Dr. Zuñiga comienza su reporte con los siguientes cuestionamientos: ¿Podría 

alguna vez suceder que, aunado al pronóstico del tiempo, en los noticiarios se incluyeran 

los pronósticos relativos a la actividad sísmica volcánica en el país? ¿Cuáles serían las 

consecuencias sociales de tales hechos? ¿Tenemos la capacidad científica y tecnológica 

para lograrlo? ¿Estamos preparados para afrontar este tipo de advertencias?  

 

Según el investigador en general, se considera una predicción sísmica formal a 

aquella en la que se indica el tiempo de ocurrencia, el sitio de ocurrencia (con la 

profundidad) y la dimensión (magnitud) del evento por ocurrir, incluyendo con todos estos 

parámetros una indicación del error o la incertidumbre en cada valor dado. El tiempo de 

ocurrencia generalmente se proporciona como un intervalo en el que existe una 

determinada probabilidad de que ocurra el evento. Además, se deben especificar los 

métodos empleados y la justificación científica de su empleo.  

 

Otro de los puntos importantes en su reporte es que considera algunos de los 

posibles indicadores de la inminencia de un sismo que han tenido éxito en ciertos casos, 

esto es, han resultado exitosas en ciertos casos, para algunas regiones con condiciones 

específicas, mientras que en otros casos (aun en condiciones similares) han producido 

resultados negativos. Tales manifestaciones físicas relacionadas con los cambios en el 

estado de esfuerzos van desde los cambios en el campo eléctrico natural de las rocas, hasta 

variaciones en el nivel de agua de pozos, pasando por anormalidades en el comportamiento 

de animales, cambios en las emanaciones naturales de diversos gases tales como el radón, 

deformación de la corteza (medida de varias formas, incluyendo variaciones en la 

aceleración de la gravedad en la zona), variaciones de temperatura en aguas subterráneas, 

cambios en la coloración infrarroja, etc. 
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También menciona que existen patrones de sismicidad, los cuales se utilizan 

frecuentemente en estudios de predicción, y que se ha observado que en ocasiones se 

presentan antes de la ocurrencia de un evento mayor, estos incluyen:  

 

 Quietud sísmica: disminución en el nivel de la sismicidad que normalmente ocurre 

en una zona (sismicidad de fondo).  

 Patrón de dona: aumento de sismicidad en la periferia de una zona y disminución o 

ausencia en el centro de ésta.  

 Incremento de sismicidad: a nivel muy local.  

 Migración de focos sísmicos: se puede observar a veces que los focos (y por ende 

los epicentros) de los sismos que normalmente ocurren dispersos en una zona parecen 

ocurrir cada vez más hacia una pequeña parte de dicha zona.  

 

De acuerdo al investigador existen varios puntos que deben ser considerados para 

conocer la confiabilidad tanto del método mismo como de la posible predicción. Dichos 

puntos son, a saber:  

 

 El número de aciertos logrados (aun cuando sean a posteriori) en el historial sísmico 

de la zona.  

 El número de fallas del método para el mismo historial. Esto es, las veces que se 

presentó un evento sísmico significativo, sin que el método lo hubiera detectado.  

 El número de falsas alarmas. Se debe cuantificar el número de veces que el método 

emite una advertencia de evento futuro sin que éste se presenté en el lapso especificado.  

 

Por último, el investigador describe sus expectativas a futuro, entre las cuales 

menciona que las técnicas más promisorias con las que se puede atacar el problema de 

"¿cuándo?" son aquellas en las que se combina el uso de varias de ellas y se emplean 

métodos de observación en detalle, ya que otro problema (que puede influir rotundamente 

en los resultados de los métodos basados en las anomalías precursoras) es el factor de 

escala, pudiendo presentarse dichas anomalías en zonas muy locales, y perdiendo la 

resolución cuando se consideran promedios en regiones mayores.  Y acaba mencionando 
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que los avances logrados y el conocimiento adquirido nos permiten aseverar que llegará 

pronto el día en que la posibilidad de anticipar la ocurrencia de un terremoto sea una 

realidad cotidiana. 

 

3.4.2. Lomnitz C. (1990) (consultado al 03 de noviembre de 2011 

http://www.ssn.unam.mx/). 

 

En principio, para el investigador, la predicción de cualquier fenómeno natural es 

una subdisciplina válida en este caso de la sismología. Para él, la predicción de los sismos 

debe apoyarse en mediciones precisas en la región donde se producen los fenómenos que se 

quieren predecir. Y menciona que mientras no se dispongan de tales mediciones, existe el 

peligro de que lo que actualmente se conoce como "predicción de sismos" se torne tan 

especulativo y potencialmente peligroso como el material que guardaba el Profesor Richter 

en su "archivo de locos". 

 

Menciona el investigador que si se quiere encontrar relaciones causales entre dos 

fenómenos siempre se les encuentra. Y presenta el caso de la posible existencia de "sismos 

característicos", los cuales se definen de la siguiente forma: "Un evento característico es un 

sismo que rompe repetidamente el mismo segmento de falla y cuyas dimensiones definen 

tal segmento" (Nishenko y Buland, 1987). En el trabajo citado, según comenta, se 

encuentran 14 segmentos definidos de esta manera, entre ellos, el de Parkfield, ocurrido en 

1985.  

 

Según el investigador, el modelo más popular para predecir temblores es el de las 

llamadas vacancias (gaps). Básicamente, se dice que cuando 30 años han transcurrido desde 

el último sismo grande en una falla, es tiempo que ya ocurra otro. La zona en que se espera 

que ocurra se denomina "vacancia". Por otra parte, también menciona, que el que se repitan 

inmediatamente o al poco rato es poco probable. Es más probable que pase un buen tiempo 

antes de que vuelva a romperse en el mismo lugar.  
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El problema urgente, y en el cual coincide el autor del presente trabajo, es el de 

medir la respuesta dinámica de los materiales geológicos en movimientos fuertes. 

Básicamente menciona que de no ser por las estructuras de mala calidad que se construyen 

actualmente no existiría pérdida de vidas humanas.  



101 

 

4. METODOLOGÍA. 

 

4.1. Movimiento de ondas electromagnéticas. 

  

El propósito del presente capítulo, es el de establecer las hipótesis que pueden estar 

asociadas a la medición de señales electromagnéticas en un punto alejado del punto focal 

del sismo estudiado. Como se verá más adelante consideramos que la señal está sujeta 

principalmente a cambios en su dirección y que estos también dependen del medio en el 

que se propague la señal. El modelo aquí presentado considera al sismo como la antena de 

transmisión de la señal y al magnetómetro como el receptor de la misma. 

4.1.1. Propagación terrestre de las ondas electromagnéticas.  

 

Después de que se han generado las ondas electromagnéticas en los tejidos de 

ruptura debido a los sismos, estas viajan como ondas de radio. Estas ondas terrestres son 

todas las ondas electromagnéticas que viajan dentro de la atmósfera terrestre, así también, 

las comunicaciones entre dos o más puntos de la Tierra son llamadas también 

radiocomunicaciones. Las ondas terrestres se ven influidas por la atmósfera y por la Tierra 

misma (Chulde, 2010). 

 

Por ejemplo, las radiocomunicaciones terrestres se pueden propagar de distintas 

formas y estas formas dependen de la clase de sistema y del ambiente, las ondas terrestres 

tienden a viajar en línea recta, pero tanto la Tierra como la atmósfera pueden alterar su 

trayectoria. Existen tres formas de propagación de ondas electromagnéticas dentro de la 

atmósfera que corresponden a las ondas terrestres, ondas espaciales y ondas celestes o 

ionosféricas, como las mostradas en  la Figura 23. 
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comúnmente observado cuando se abre la puerta de un cuarto oscuro. Las ondas 

electromagnéticas se difractan en torno a la orilla de la puerta, e iluminan lo que hay detrás 

de ella. 

4.1.8. Modelo matemático propuesto. 

 

Es del conocimiento común que los procesos que ocurren en la litosfera como 

resultado de actividad sísmica asociados a terremotos son acompañados por fenómenos 

electromagnéticos en el rango de ULF sobre todo en los eventos cercanos a la superficie 

terrestre. La generación de estas variaciones y su uso en indicadores de alerta cercanos al 

sismo han sido sujetos de varias investigaciones en años recientes como lo hizo Molchanov 

(2002) y Varotsos et al., (2003). Además, Fitterman (1979), Surkov y Pilipenko (1999)  y 

Chávez et al (2010, 2011) han sometido a discusión los mecanismos físicos de generación 

de variaciones de ondas geomagnéticas en el rango ULF en la litosfera durante el proceso 

de preparación de los sismos. El registro de la propagación de la litosfera a la ionosfera ha 

sido discutido por Molchanov (1998). El efecto magneto-hidrodinámico de la migración de 

un fluido, el cual puede ser el causante de los precursores electromagnéticos, ha sido 

discutido por Draganov et al., (1991). En el caso de estudio asumimos que en el transcurso 

de la preparación de un sismo, la fuente de las perturbaciones de la litosfera es debida a la 

migración de gases y fluidos. Este efecto está conectado con el flujo caliente y el 

movimiento dinámico del fluido.  

 

La observación superficie caliente de la atmosfera se incrementa debido al flujo de 

calor y la migración de los fluidos y gases (Tronin et al., 2004). Este proceso ha sido 

considerado por Molchanov et al. (2004) como la fuente de las interacciones litosfera-

ionosfera. 

 

A continuación se describe la estructura de la propuesta matemática: Primero se 

muestran las ecuaciones básicas necesarias para la estimación de las amplitudes de campos 

electromagnéticos en un medio geofísico provisto de la variable de la conductividad 

eléctrica. Después se describe el proceso de cálculo del campo magnético en la superficie 
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terrestre. Al finalizar mostramos las conclusiones y discusiones que se consideran 

importantes. 

 

4.1.9. Ecuaciones básicas para campos electromagnéticos en el medio con 

conductividad eléctrica constante. 

 

Durante la última etapa de la preparación del sismo, el fluido migra de abajo hacia 

arriba y transfiere la capa de fluido hacia capas que penetran en las capas superiores. En el 

frente de esta capa existe una formación de gases en el suelo y el movimiento vertical es 

acompañado de la formación de fracturas y penetración rápida del fluido en las nuevas 

fallas formadas. El fluido eléctrico conductivo excede sustancialmente la conductividad del 

suelo seco. Por lo tanto, durante la migración la falla posee la variación impulsiva de la 

conductividad en la frontera superior. Ésta variación resulta de la generación de impulsos 

en el campo magnético de la superficie terrestre derivados de los movimientos telúricos. 

 

Considerando las siguientes hipótesis como válidas: 

 

-Se considera un movimiento lineal de la señal electromagnética a partir del foco 

sísmico y hasta el observatorio o estación de medición (Observatorio de 

Geoelectromagnetismo Juriquilla). 

-Es válida la ecuación de Dobrovolsky modificada  M43.0108.1  Km,, la cual está 

en función de la magnitud del sismo y donde ρ es el radio de la zona de preparación 

(Dobrovolsky et al., 1979). 

-Se puede utilizar la representación gráfica de la profundidad de penetración de la 

señal en cualquier medio dependiendo de dos elementos principales: 1) la frecuencia de la 

señal electromagnética y 2) la conductividad del medio (el cual se considera constante) 

Schmitter (2006). 
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4.2. Métodos de filtrado de señales. 

 

Debido a que el presente trabajo considera que el método científico puede ser 

aplicado (se considera la reproducibilidad y la falsabilidad), tenemos a bien explicar en el 

presente capítulo, el método de filtrado de señales utilizado y con el cual se obtuvieron 

importantes resultados para cualquier sismo analizado, para  un rango comprendido de 

magnitudes M>5 y  distancias a la estación de <1.8(100.43M). Como se verá a continuación, 

se expresan los procedimientos matemáticos de filtrado de señales desde la Transformada 

de Fourier, pasando por la Transformada de Ondeleta Continua, hasta llegar al método que 

mejores resultados entregó a la presente investigación, la Ondeleta Discreta. 

 

En el procesamiento de señales se pueden encontrar diferentes tipos de señales 

estacionarias y no estacionarias. Las primeras son localizadas en el tiempo, ya que su 

frecuencia no varía, este tipo de ondas son estudiadas por medio del análisis de Fourier, que 

permite su descomposición en términos de sus componentes sinusoidales, es decir, 

transforma la señal de la base de tiempo a la base de frecuencia y de igual manera permite 

el paso del dominio de la frecuencia al dominio del tiempo, sin embargo en este último se 

pierde información necesaria, que por ser de carácter estacionario, no resulta relevante. En 

el caso de las señales con comportamiento no-estacionario, es decir, aquellas cuya 

frecuencia varía en el tiempo, al tener la señal producto de la transformada de Fourier 

resulta imposible realizar el paso al dominio del tiempo porque no permite determinar en 

qué momento se presenta un cambio en la frecuencia (Mallat, 1999; Pérez, 2011). 

Surge entonces la necesidad de contar con una representación localizada en el 

tiempo y la frecuencia, como consecuencia de la desventaja presentada por el análisis de 

Fourier. De esta manera Gabor implementa el uso de la STFT (Short Time Fourier 

Transform), que consiste en analizar una pequeña sección de la señal a través de una 

ventana de longitud fija, llevando la información contenida en este pequeño intervalo del 

dominio del tiempo a la escala bidimensional de tiempo y frecuencia, donde se puede 

conocer cuándo y a qué frecuencia ocurre un suceso (Mallat, 1999).  

Al utilizar la STFT se presenta una nueva deficiencia, el tamaño fijo de la ventana 

temporal, que impide analizar pequeños detalles en señales de frecuencia variable. Es así 
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sencillo su análisis. Recordando, la transformada de Fourier  (FT; por sus siglas en inglés) 

de la señal x(t) está definida por: 

 

  dtetxfFT fti 2)( 

        (48) 

 

La Transformada de Fourier trabaja bien si la señal x(t) está compuesta de unos 

cuantos componentes estacionarios, sin embargo, algún cambio repentino en el tiempo, en 

una señal x(t) no estacionaria, es separada del eje de frecuencias. Para contrarrestar estas 

desventajas se modificó la transformada de Fourier dando origen a la Trasformada Rápida 

de Fourier (STFT; por sus siglas en inglés), también conocida como la transformada de 

Gabor. La STFT aplica una función g(t) utilizada como ventana de análisis que se mueve 

sobre los datos para determinar el espectro. La expresión que nos permite este análisis es: 

 

    dtebtgtxfbSTFT fti 2*),( 


       (49) 

 

Donde la variable b indica la posición en la que se hace el análisis y * denota el 

complejo conjugado. La desventaja que presenta esta transformada es que la ventana de 

análisis es de un tamaño fijo y por eso no puede adaptarse a las características de la señal en 

ciertos puntos interesantes de analizar. 

 

Por lo expresado anteriormente es que ha cobrado tanta fuerza la Teoría de 

Ondeletas, dado que mantiene las ideas principales de un análisis tiempo-frecuencia 

utilizando una ventana de análisis diferente. En este caso se requiere de una ondeleta que 

examina cuidadosamente la señal de interés (Mallat, 1999). 

 

4.2.1. Historia 

 

En términos históricos, el desarrollo de las óndulas entronca con varias líneas de 

pensamiento, a partir del trabajo de Alfred Haar a principios del siglo XX. Contribuyeron 

de modo notable al avance de la teoría Goupillaud, Grosman y Morlet con su formulación 
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de lo que hoy conocemos como transformada de óndula continua, Jan Olov-Strömberg con 

su temprano trabajo sobre óndulas discretas (1983), Ingrid Daubechies, con su propuesta de 

óndulas ortogonales con soporte compacto (1988), Stephane Mallat y Yves Meyer, con su 

marco multiresolución (1989), Delrat con su interpretación de la transformada óndulas en 

tiempo-frecuencia (1991), Newland, con su transformada óndula armónica, y muchos otros 

desde entonces (Stark, 2005). 

La transformada wavelet es una técnica matemática que se originó formalmente a 

principios de los años 80, aunque tuvo orígenes en el trabajo propuesto por Fourier en 

1807, al utilizar descomposición ortogonal de señales periódicas. La primera vez que se 

utilizó la expresión “wavelet” fue en 1909 en un apéndice de la tesis de Haar, donde se 

expone una alternativa ortogonal para la descomposición de señales, con la desventaja de 

no ser continuamente diferenciable, limitando sus aplicaciones (Burrus et al, 1999) 

En 1980, el físico Grossman y el ingeniero Morlet, desarrollan una función cuadrada 

integrable, mientras, que en 1985, S. Mallat encuentra una relación entre los filtros de 

cuadratura, los algoritmos piramidales y las bases ortonormales. Tomando como base este 

trabajo, Y. Meyer construye la primera base no trivial. Un par de años después I. 

Daubechies utiliza el trabajo de Mallat para construir una base ortogonal, la cual se 

constituye hoy en día en la más utilizada. Con la elaboración de estos trabajos se formaliza 

la matemática y se desarrollan programas que calculan la transformada directa e inversa de 

una señal o imagen, y se habla de transformada wavelet 1-D y 2-D, respectivamente. 

Entre los programas dedicados a la transformada wavelet, se encuentra el toolbox 

wavelet de MATLAB®, el cual permite no solamente calcular la transformada wavelet 

directa e inversa de una señal o imagen, sino que además tiene incluidas rutinas para la 

estimación de ruido en vectores y matrices. 

El proceso de filtrado o eliminación de ruido de fondo, aplicando la transformada 

wavelet, comprende tres partes: Cálculo de los coeficientes wavelet, umbralización, y 

reconstrucción de la señal a partir de los coeficientes umbralizados (Burrus, 1999). 
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4.2.2. ¿Qué son las ondeletas? 

 

Las ondeletas son familias de funciones que se encuentran en el espacio y se 

emplean como funciones de análisis, examinan a la señal de interés para obtener sus 

características de espacio, tamaño y dirección; la familia está definida por: 

0,,;, 






 

 aRba
a

a

bx
h

h ba       (50) 

Y son generadas a partir de funciones madre h(x). A esa función madre se le 

agregan un par de variables que son la escala (a) que permite hacer dilataciones y 

contracciones de la señal y la variable de traslación (b), que nos permite mover a la señal en 

el tiempo. Estas variables son números reales y obviamente para una escala de 0 la función 

se indetermina.  

Existen además, ondeletas que ya son utilizadas de forma constante y que tienen 

definiciones establecidas. Sin embargo, la elección de un tipo de ondeleta depende de la 

aplicación específica que se le vaya a dar.  

 

4.2.3. Momentos de desvanecimiento 

 

Este concepto es muy importante, ya que nos permite conocer la forma de la 

ondeleta y es un parámetro para saber qué tan hábil es la ondeleta para suprimir un 

polinomio dado. La suavidad de la ondeleta está limitada por el número de momentos de 

desvanecimiento que tenga. El i-ésimo momento de la ondeleta se calcula con la siguiente 

integral: 

 

  0



dxxxh i         (51) 

 

De lo anterior, se determina que una función tiene v movimientos de 

desvanecimiento si la integral es cero para i=0,…,v-1. De donde se toma que todas las 

señales que tengan la forma de la polinomial del tipo: 
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  



v

m

m
m xcxy

0

        (52) 

 

Tienen cero coeficientes de ondeleta, el concepto de coeficientes se explicará más 

adelante. El orden de una transformada de ondeleta es, normalmente, dado por el número 

de momentos de desvanecimiento que existan. Otra forma de ver este concepto es pensar en 

que la palabra momento se refiere a un promedio, así que cuando el valor promedio de una 

ondeleta es cero, se tiene un momento de desvanecimiento, y los polinomios de grado 

menor a v serán eliminados. 

 

Existen otras características importantes de las ondeletas tales como el soporte 

compacto, que es la propiedad de que la ondeleta sea de duración finita, lo que permite una 

menor complejidad en los cálculos, mejor resolución en tiempo y pobre resolución en 

frecuencia. También está la propiedad de simetría que permite que los filtros sean de fase 

lineal. La ortogonalidad es la propiedad que se logra cuando el producto punto de dos 

vectores es igual a cero y es importante en los estudios encontrar este tipo de características 

para que los análisis sean estables. 

 

4.2.4. Ejemplos de ondeletas. 

 

Dentro de las ondeletas más famosas y utilizadas podemos citar la Haar que es la 

más simple y la más antigua, la cual se describe con la siguiente función: 

 

 




















otrovalor  ;0

1
2

1
  ;1

,
2

1
0  ;1

x

x

xh        (53) 

Y su gráfica se muestra en la Figura 33. Ahí podemos ver que efectivamente es una 

ondeleta sencilla. Sin embargo es muy utilizada para análisis de señales usando 
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Como podemos ver, existe una gran variedad de ondeletas que se han desarrollado a 

lo largo de muchos años. Todas estas ondeletas se utilizaron para el análisis de las señales 

electromagnéticas asociadas a eventos sísmicos, siendo las más utilizadas, debido a sus 

excelentes resultados la tipo Haar y la Daubechies hasta el nivel 8. 

 

4.2.5. Transformada de Ondeletas. 

 

Las transformadas de ondeletas comprenden la Transformada Continua y la 

Transformada Discreta. Estas son las herramientas matemáticas que permiten el análisis de 

señales de manera muy similar a como lo hacen las Transformadas de Fourier, dando 

información en el dominio del tiempo y en el dominio de la frecuencia. Tal y como se verá 

en el capítulo de resultados se hace uso tanto de la Tansformada de ondeletas discretas así 

como su complemento, la Transformada de Fourier. 

 

A continuación se define, de manera breve, la Transformada Continua, para después 

explicar de manera más extensa la Transformada Discreta. 

 

4.2.6. Ondeleta Continua. 

 

Ahora que conocemos las propiedades que tienen las ondeletas y ya que sabemos 

sobre el tipo de análisis que se puede realizar utilizando cada una de ellas. Para hacer el 

análisis de una señal se multiplica cada punto de dicha señal por la ondeleta que se haya 

elegido, cuyas características de escala y traslación serán permanentes para todo el proceso, 

después cada una de las muestras que se obtienen se van a sumar y de este modo tendremos 

la señal trasladada del dominio del tiempo  al dominio de la frecuencia y el tiempo. Este 

proceso es el mismo que utiliza la Transformada de Periodo Corto de Fourier (STFT), sin 

embargo existen algunas diferencias en los resultados. 

 

La Transformada Continua de una señal f(x) está definida por la siguiente ecuación: 
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    0,,;
1

, 





 

  abadxxf
a

bx
h

a
baCWT     (57) 

Donde a es la escala y b es la traslación, ambos números reales, y f(x) es la función 

a analizar. Por supuesto que si la escala es cero la ondeleta no existirá y el análisis se 

indeterminará. La variable de escala a puede ser vista como a=f/f0 donde f0 denota la 

frecuencia central de la ondeleta. De esta manera tendremos que la anterior ecuación se 

puede expresar también de la siguiente manera: 

 

      0,,;,
00









  abadxxfbx

f

f
h

f

f
fbCWT  

 

Esta transformada permite la representación d ela señal f(x) en el plano tiempo-

escala. 

 

Lo siguiente es explicar cómo la CWT transforma la señal de un dominio a otro, 

para lo cual depende de dos variables. La variable de escala lleva en sí la información de la 

dilatación y la contracción de la señal, pero podría verse desde otro punto de vista donde lo 

que cambia es la frecuencia y con ello al dilatarse la frecuencia se reduce y al contraerse la 

frecuencia aumenta. Aquí es justamente donde se aprovecha ésta característica de las 

ondeletas para obtener la información de la señal y conocer sus componentes de frecuencia. 

 

En el dominio del tiempo, el análisis es más sencillo ya que la variable de traslación 

tiene la información de tiempo, pues nos indica en qué lugar del eje del tiempo se encuentra 

la ondeleta. De este modo se van complementando los datos en forma de una matriz, donde 

para cada integral que resolvamos tendremos un punto del plano traslación-escala, que es 

equivalente a tener la información en el plano tiempo frecuencia. 
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Donde C2
 es una constante que se determina por la ondeleta que se ha utilizado en 

la transformación. Ésta constante se conoce como constante de admisibilidad y está 

definida como: 

 

 
 









 d
H

C
2

2        (59) 

 

Donde H() es la Transformada de Fourier de h(x) que es la función madre de la 

ondeleta utilizada en la transformación inicial. Básicamente la C debe tener un valor finito 

para que se pueda hacer una transformación inversa y eso se va a dar en la gran mayoría de 

los casos. A este proceso de reconstrucción de la señal se le conoce como síntesis de la 

señal y generalmente se realiza después del proceso de análisis o descomposición de esa 

misma señal. Ésta herramienta matemática también puede ser tomada en cuenta para 

analizar señales que no son continuas.  A continuación se presenta el proceso de señales 

discretas. 

 

4.2.7. Ondeleta Discreta. 

 

Para explicar cómo se realiza la transformación de una señal discreta partamos del 

hecho de que contamos con un par de escalas que cumplen con la condición a0<a1 que 

corresponde aproximadamente a dos frecuencias f0<f1, una forma natural de discretizar los 

parámetros de tiempo y escala es submuestrear, de acuerdo con la regla de Nyquist, los 

coeficientes en escala a1 en  

esimai

f

f











1

0 a la razón de los coeficientes en la escala a0. Para 

ondeletas discretas los parámetros de escala y traslación son elegidos tales que en el nivel j  

la ondeleta  






 
xahaha j

j
j

0
2

00  es ja0  veces el ancho de h(x). Esto significa que el parámetro 
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de escala es  jaa j :0  y el parámetro de traslación  kjakbb j ,:00 . De este modo 

la familia de ondeletas está dada por: 

 

   00
2

0, kbxahaxh j
j

kj  
       (60) 

 

 De esta forma la Transformada Discreta tiene la forma: 

 

     
dxkbxahxfad j

j

kj 00
2

0,       (61) 

 

Para recuperar f(x) de los coeficientes  kjd ,  debe existir la siguiente condición de 

estabilidad, 

   
22

,

2 2  



J K

kj xfBD
BA

xfA      (62) 

Con A>0 y B< para todas las señales f(x) en  2L . Entonces la fórmula de 

reconstrucción está determinada por: 

   xhd
BA

xf
j

kj
k

kj
 ,,

2
      (63) 

Entre más cercanos sean A y B más aproximada será la reconstrucción. Cuando 

A=B=1 la familia de ondeletas es ortonormal. 

 

De lo anterior surge un concepto importante que es el Análisis de Multiresolución 

(MRA), que como lo dice el nombre es un análisis de la señal a estudiar de tal modo que 

cada componente de frecuencia es analizado con una resolución diferente. Esto es una 

alternativa más sobre STFT que analiza todas las componentes de frecuencia a una misma 

resolución dada. En general, las ventajas que ofrece éste método es que con el uso de las 

ondeletas, a  altas frecuencias se tiene una buena resolución en tiempo y poca resolución en 

frecuencia, mientras que para bajas frecuencias los resultados son buena resolución en 

frecuencia y poca resolución en tiempo. 
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está trabajando, todas las muestras están igualmente espaciadas. El proceso de filtrar una 

función x(n) corresponde a la operación matemática de la convolución que está definida 

de la siguiente manera: 

 

         





m

mnhmxnhnxny *      (64) 

A partir de estos conceptos podemos explicar el proceso que se realiza para 

transformar una señal al dominio de tiempo y frecuencia. El proceso consiste en una 

serie de filtrados repetitivos usando el concepto de decimado, es decir, al principio se 

utiliza un filtro pasa bajas y otro pasa altas con frecuencia de corte de la mitad de la 

máxima componente de frecuencia de la señal a analizar. 

Posteriormente el resultado se vuelve a filtrar bajo las mismas características, la 

frecuencia de corte del segundo filtro es la mitad de la máxima componente de 

frecuencia de la señal que va a entrar a ese filtro, de este modo el proceso se repite y la 

salida de cada filtro va generando un par de muestras más de las que se tenían 

inicialmente. Éste proceso se realiza de este modo ya que como se está trabajando con 

una señal discretizada no se podría realizar el mismo proceso que se hizo con la 

transformada continua. El siguiente paso es explicar cómo se obtiene la información de 

tiempo y frecuencia en este caso. Resulta que al filtrar la señal de ésta manera se van 

generando los siguientes resultados: En resumen, el filtro pasa bajas degenera en la 

mitad la resolución, pero deja sin cambios la escala. Las señales son entonces 

submuestras de 2 y la otra mitad del número de muestras son redundantes. Esto duplica 

la escala. 

Gracias a eso se obtiene la información de la señal, tal y como se hizo con las 

señales continuas. Éste proceso se puede explicar mejor observando la Figura 45. En ella 

podemos apreciar cómo ingresa la señal a analizar a un par de filtros, uno de ellos es 

pasa bajas y el otro es pasa altas, los cuales se identifican por la especificación de ancho 

de banda de la señal a la salida de cada uno, la cual va de la mitad del ancho de banda de 

la señal de entrada a uno de los extremos. Por ejemplo, tenemos que la señal que entra 
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La explicación matemática de este proceso se basa en los parámetros a, b son 

muestreados sobre una rejilla conocida como red diádica (dyadic grid) en el plano 

tiempo-escala. Para ello tenemos que 20 a  y 10 b  con la ecuación 65 se muestra una 

familia de ondeletas ortonormales de la siguiente forma: 

   kxhxh j
j

kj  
22 2

,        (65) 

Y la ortonormalidad se define como: 

   


 

 


caso otrocualquier  0

'y  ' si     1
','

*
,

nnjj
dxxhxh kjkj     (66) 

A continuación se explica formalmente el Análisis de Multiresolución que se 

define como una consecuencia de subespacios cerrados   ZjLVj  :2  con las 

siguientes propiedades: 

   
     
     
     

       


























ZkjknnVnv

;VknxVnZ,xk iv

;VnxVnZ,xjiii

;LV,y,Vii

;L...VVVV...Vi

j
j

jj

jZjjZj

,:22 que  talfunción  una Existe      

   

2   

0     

      

2
kj,0

00

1

2

2
21012



 

La propiedad (i) denota los espacios sucesivos que son usados para representar 

las diferentes resoluciones o escala, mientras que la propiedad (ii) garantiza el 

complemento de los subespacios y asegura que el    nxnx jj lim  . La propiedad 

(iii) denota que 1jV consiste de todas las versiones re-escaladas de jV , mientras que la 

propiedad (iv) significa que cualquier versión trasladada de una función pertnenece al 

mismo espacio así como el original. Finalmente, en la propiedad v), la función (.) es 

llamada el escalamiento de la función en el análisis de multiresolución. 

Como la idea del análisis de multiresolución es determinar una señal x(n) como 

un límite de aproximaciones sucesivas, las diferencias entre éstas dos aproximaciones en 

la resolución 12 j  y 2 dan detalles de la señal en la resolución j2 . En otras palabras, 
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después de elegir una resolución inicial J, cualquier señal     2Lnx  puede ser 

expresada como: 

    




 


Zk Jj Zk

kjkjkJkJ nhdcnx ,,,,       (67) 

 

Donde los detalles o coeficientes de ondeletas  kjd ,  son definidos por: 

   





 dnknhnxd j

kj

j

kj 22 ,
2

,       (68) 

Y las aproximaciones o coeficientes de escala  kjc ,  se expresan de la siguiente 

manera: 

   





 dnknnxc j

kj

j

kj 22 ,
2

,        (69) 

De esta manera queda realizado el Análisis de Multiresolución en la señal x(n) 

expresándola en términos de los coeficientes de ondeletas y en coeficientes de escala. Éste 

proceso es el que se ha mostrado en la Figura 45 y se reafirman con estos conceptos más 

formales en la Figura 46. El símbolo 2  significa que se hace la operación de Decimado.  

Una vez calculados los coeficientes de la señal para diferentes niveles de 

descomposición, se debe aplicar este proceso, el cual consiste en seleccionar solamente lo 

coeficientes que superen un umbral determinado para considerarlos en la reconstrucción de 

la señal, mientras que los coeficientes por debajo de este umbral (ruido de la señal) se 

eliminan (Burrus, 1999). 

Esto es posible porque la transformada wavelet concentra la energía de la señal en 

pocos coeficientes, mientras que la señal de ruido tiene su energía distribuida en bastantes 

coeficientes, es decir que los coeficientes de la señal limpia son de un valor relativamente 

mayor a los coeficientes de la señal de ruido. 
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La señal de salida del filtro pasa bajos corresponde a los coeficientes de 

aproximación de la señal, mientras que la señal de salida del filtro pasa altos contiene los 

coeficientes de detalle. 

Cada subseñal contiene una representación para un ancho de banda de la señal de 

entrada en todo el valor del tiempo, es por esto que se dice que la transformada wavelet es 

temporo-frecuencial. 

 

La principal diferencia que existe entre éste método y la Transformada de Fourier es 

que la información de la localización de las componentes de frecuencia a lo largo del 

tiempo no se pierde. Sin embargo la resolución de ese dato depende del nivel en el que se 

encuentre. Los filtros se encuentran relacionados por la siguiente ecuación: 

 

     nhnLg n11         (70) 

Donde g(n) es el filtro pasa altas, h(n) es el pasa bajas y L es la longitud, en 

muestras, del filtro que se utilizará en la transformación. A los filtros que cumplen con 

ésta condición se les conoce como Filtros Cuadratura de Espejo (QMF, por sus siglas en 

inglés). La salida de los filtros se puede expresar de la siguiente manera: 

 

      
n

alta kngnxky 2           (71) 

      
n

baja knhnxky 2       (72) 

 

Donde yalta(k) y ybaja(k) son las salidas de los filtros pasa altas y pasa bajas 

respectivamente. De este modo y cumpliendo las características requeridas se puede 

analizar una señal continua que previamente se muestreó para hacerla discreta. Y por 

supuesto que el proceso es reversible mediante la Transformada Inversa Discreta de la 

ecuación (73) y donde haciendo algunos despejes se obtiene: 
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4.2.10. Umbralización 

 

-Rigrsure: Se basa en el principio de estimación de riesgo de Stein (función de 

pérdida cuadrática) de la señal en un segmento dado. Una vez estimado el riesgo de un 

umbral en particular, se minimiza el riesgo y se da la selección del valor del umbral. 

-Sqtwolog: El nivel de ruido se calcula con la expresión  numbral log2 , donde 

n corresponde al número de muestras del segmento de la señal (Wavelet toolbox) 

-Heursure: Compara el valor del umbral estimado con rigrsure y sqtwolog y 

selecciona el menor. 

-Minimaxi: Realiza la estimación a partir de 
 











)2log(

log
1829.03936.0

n
umbral  

-One: Al utilizar esta opción se escala el umbral por uno. 

-Sln: Calcula la ponderación con la media de los coeficientes de detalle del primer 

nivel de descomposición, dividido entre 0.6745, 
6745.0

1d
media  

-Mln: Calcula el escalamiento nivel por nivel, es decir, aplica el mismo concepto sln 

para todos los niveles de descomposición, 
6745.0

i
i

d
media  

-Soft: El umbral se aplica de acuerdo a la función f(x) 

 

 













thxthx

thx

thxthx

xf 0       (74) 

 

-Hard: La aplicación del umbral es más fuerte con soft, y utiliza la función f(x) 









thx

thxx
xf

0
)(        (75) 
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4.2.11. Reconstrucción de la señal (síntesis) 

 

Este proceso es inverso a la descomposición de la señal y comprende dos pasos: 

Sobre-muestreo y filtrado de los coeficientes utilizando filtros pasa bajo y pasa alto de 

reconstrucción (Burrus, 1999). La reconstrucción se realiza con todos los coeficientes de 

los niveles de descomposición de salida de los filtros pasa altos y los coeficientes de los 

niveles de descomposición de salida de los filtros pasa altos y los coeficientes del último 

nivel de salida del filtro pasa bajos, de acuerdo a la expresión: 

 

11 ... ddax NN          (76) 

 

Donde N es el nivel de descomposición, a y d son los coeficientes de aproximación 

y detalle umbralizados respectivamente. 

 

4.2.12. Proceso matemático: 

 

Por la complejidad en el tratamiento numérico de la DWT, debido a la variabilidad 

en la forma continua de los parámetros de escala como de traslación, es indispensable 

contar con una herramienta que permita la discretización de esta. Es así que para este 

trabajo se pasará de un mapeo continuo a un espectro o conjunto finito de valores, a través 

del cambio de la integral por una aproximación con sumatorias. La discretización permite 

representar una señal en términos de funciones elementales acompañadas de coeficientes 

 

  


ctf         (77) 

 

En los sistemas wavelet las wavelet madre  t  traen consigo unas funciones de 

escala  t , las primeras son las encargadas de representar los detalles finos de la función, 
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4.2.13. Coeficientes de Escala (cj,k) y coeficientes wavelet (dj,k) 

 

Para representar una señal f(t) y teniendo en cuenta la ecuación (24), es necesario 

encontrar los valores de los coeficientes (cj,k) y (dj,k), los cuales permiten finalmente hacer 

la aproximación de la señal. Estos son producto de una multiplicación vectorial entre la 

función f(t) y la función de escala () o wavelet (). Para los coeficientes de escala 

tenemos: 

 

       



 dtttfttfc kjkjkj ,,, ,        (79) 

 

             ttcttcttctf kjjjkjkjkjkjjjkj ,,,,,,,,,, ,...,...,,     (80) 

 

Ya que las funciones wavelet y de escala cumplen la propiedad de ortonormalidad, 

es posible asegurar que uno de los productos vectoriales sea diferente de cero, 

 

             mkttomktt mkmk   ,,,, ,,  por lo tanto 

 

        
2

1 ,,, 2,
t

t

j
kjkjkj dtkttfttfc       (81) 

 

De igual manera para los coeficientes wavelet 

 

        
2

1 ,,, 2,
t

t

j
kjkjkj dtkttfttfd      (82) 

 

La función utilizada como wavelet madre que dio mejores resultados fue la wavelet 

haar o daubechies 1, la cual será presentada posteriormente en el ejemplo de aplicación. 
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Este procedimiento permite analizar fenómenos no estacionarios que presentan las 

señales reales, es indispensable que su estudio se realice a través del análisis wavelet, 

permitiendo una representación y descomposición con ventanas de longitud variable, 

adaptadas al cambio de frecuencia de la señal, preservando la información tiempo-

frecuencia simultáneamente en el dominio transformado. 

El análisis Wavelet permite hacer una representación de la señal como una 

expansión de coeficientes del producto interno entre la Wavelet Madre, las funciones 

obtenidas por escalamiento y traslación de esta y la señal. 

La función Wavelet Madre cumple la condición de estar localizada en el tiempo, 

con promedio cero, que permite actuar como un filtro pasa-banda, que posibilita visualizar 

simultáneamente la señal en tiempo-frecuencia (Pérez, 2011). 

La complejidad en el cálculo matemático de la Transformada Wavelet continua 

genera la necesidad de hacer una discretización de los parámetros de escala y frecuencia, 

obteniendo un conjunto finito de valores (coeficientes), que a través de su clasificación, 

análisis y reagrupamiento, permiten la implementación de algoritmos que facilitan su 

cálculo e interpretación. 

La clave del análisis de multiresolución radica en el anidamiento de subespacios, 

asegurando la creación de una base wavelet, donde la Wavelet Madre se construye por 

funciones de escala (t), así la aproximación en una escala 2 –j contiene toda la información 

para calcular una resolución menor 2-j-1, concluyendo que todos los espacios son versiones 

escaladas del espacio central 0 (Nieto y Orozco, 2008). 

4.2.14. Ejemplo (Representación de una señal sinusoidal). 

 

A continuación se desarrollará una aproximación de la función f(t)=sen (t) con t  [-

1,7] para tres escalas distintas (j=0, j=1, j=2) mediante la función de escala y función 

utilizada en uno de los artículos publicados producto de la presente investigación; Wavelet 

Haar definidas así: 
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Se reemplaza la escala y se obtiene el siguiente intervalo, que corresponde al 

número de coeficientes a encontrar k  [-1,6] 

 

2. Para el cálculo de los coeficiente de escala se utiliza el nuevo intervalo de k y se 

reescriben las ecuaciones (83) y (76) así 

 

 


 


coc

ktk
ktk ..,0

 si,1
,0   

 

    
7

1,0 dtkttfc k   

 

Se encuentre cada uno de los coeficientes, por ejemplo, para k=-1 y así 

sucesivamente hasta k=6. 

 

 
0

11,0 4597.0)( dttsenc  

 

3. Para el cálculo de los coeficientes se realiza el anterior procedimiento reescribiendo las 

ecuaciones (84) y (82). 

 

 




















...,0

1
2

1
1

2

1
11

,0

coc

ktksi

ktsi

ktk   

 

    
7

1,0 dtkttfd k   

 

A manera de ejemplo, se calcula el coeficiente d, para k=-1. 

 



144 

 

  


 


2

1

1

0

2

1,0 2149.0)( dttsendttsend k  

 

Una vez encontrados los coeficientes para la escala j=0, se repite el procedimiento para las 

escalas j=1 y j=2. El parámetro j puede aumentar dependiendo del nivel de resolución que 

se desee. De esta manera se obtienen los siguientes coeficientes: 

 

Para j=0 

 

Tabla 4. Coeficientes de escala y coeficientes de detalle para j=0. 

1,0 c  -0.4597 1,0d  -0.2149 

0,0c  0.4597 1,0d  -0.2149 

1,0c  0.9564 1,0d  -0.0173 

2,0c  0.5738 1,0d  0.1961 

3,0c  -0.3363 1,0d  -0.2149 

4,0c  -0.9373 1,0d  0.0516 

5,0c  -0.6765 1,0d  -0.1735 

6,0c  0.2063 1,0d  -0.2391 

 

 

Tabla 5. Coeficientes de escala y coeficientes de detalle para j=1. 

2,1 c  -0.6746 2,1 d  -0.091 

1,1 c  -0.2448 1,1 d  0.1205 

0,1c  0.2448 0,1d  0.1205 

1,1c  0.6746 1,1d  0.0909 

2,1c  0.9391 2,1d  0.0392 

3,1c  0.9738 3,1d  -0.0222 

4,1c  0.7699 4,1d  -0.0781 

5,1c  0.3777 5,1d  -0.1149 

6,1c  -0.1071 6,1d  -0.1236 

7,1c  -0.5656 7,1d  -0.1020 

8,1c  -0.8857 8,1d  -0.0555 
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9,1c  -0.9889 9,1d  0.0047 

10,1c  -0.8500 10,1d  0.0637 

11,1c  -0.5030 11,1d  0.1071 

12,1c  -0.0328 12,1d  0.1243 

13,1c  0.4454 13,1d  0.1110 

 

Tabla 6. Coeficientes de escala y coeficientes de detalle para j=2. 

4,2 c  -0.7655 4,2 d  -0.0400 

3,2 c  -0.58 3,2 d  -0.0506 

2,2 c  -0.36 2,2 d  -0.0580 

1,2 c  -0.12 1,2 d  -0.0619 

0,2c  0.12 0,2d  -0.0619 

1,2c  0.36 1,2d  -0.058 

2,2c  0.58 2,2d  -0.0506 

3,2c  0.76 3,2d  -0.0400 

4,2c  0.89 4,2d  -0.0269 

5,2c  0.97 5,2d  -0.0121 

6,2c  0.995 6,2d  0.0033 

7,2c  0.95 7,2d  0.0186 

8,2c  0.84 8,2d  0.0328 

9,2c  0.69 9,2d  0.0449 

10,2c  0.4492 10,2d  0.0542 

11,2c  0.262 11,2d  0.0602 

12,2c  0.016 12,2d  0.0624 

13,2c  -0.230 13,2d  0.0607 

14,2c  -0.463 14,2d  0.0552 

15,2c  -0.667 15,2d  0.0463 

16,2c  -0.830 16,2d  0.0345 

17,2c  0.941 17,2d  0.0206 

18,2c  0.993 18,2d  0.0054 

19,2c  -0.984 19,2d  -0.0101 

20,2c  -0.913 20,2d  -0.0250 

21,2c  -0.78 21,2d  -0.038 

22,2c  -0.61 22,2d  -0.0493 
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funciones de escala (t), así la aproximación en una escala 2-j contiene toda la información 

para calcular una resolución menor 2-j-1, concluyendo que todos los espacios son versiones 

escaladas del espacio central 0. 

 

4.4. Observaciones geomagnéticas (sensores). 

 

En lo que toca a las mediciones en las que se basa el presente trabajo, es necesario 

recordar que el dispositivo que se encarga de tomar las mediciones está sujeto a una base 

teórica importante, aunque en general se trata de una brújula de alta precisión, es necesario 

tratar de entender los procesos que generan los cambios en las lecturas del dispositivo en el 

cual se sustentan los resultados presentados. 

 

El primer sensor magnético conocido fue inventado durante la dinastía Qin (~ 200 

a.C.), donde los adivinos utilizaban la magnetita en la construcción de sus mesas. Después 

de un tiempo la gente descubrió que la magnetita señalaba las direcciones definidas y fijas, 

lo que llevo al desarrollo de las primeras brújulas. 

 

Los magnetómetros son un grupo de sensores muy versátiles, con aplicaciones que 

van desde la detección de bombas sin explotar hasta la observación de la actividad auroral. 

Un magnetómetro es un dispositivo que mide la fuerza y la dirección de los campos 

magnéticos. El primer dispositivo de este tipo fue construido por Carl Friedrich Gauss 

utilizando un imán de barra horizontal suspendida de una fibra de oro. En los tiempos 

modernos una amplia gama de detectores de metales se ha producido sobre la base de 

principios diferentes, tales como el magnetómetro Overhauser, el magnetómetro de cesio de 

vapor, el magnetómetro de precesión Protónica y el magnetómetro de saturación (MS). El 

MS tiene ya un largo tiempo como la elección principal para aplicaciones de satélite debido 

a su diseño simple y robusto. 
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4.4.1. Medidas absolutas y relativas. 

 

Debido al carácter vectorial del campo geomagnético, su determinación implica la 

medida de su magnitud y dirección. Esto se puede hacer por observación del módulo del 

vector total de campo F y de los ángulos de declinación D e I, o también por determinación 

de sus componentes X , Y y Z en la dirección de las coordenadas geográficas, N-S, E-W y 

vertical. 

 

Las medidas magnéticas pueden ser absolutas y relativas. De una manera general, se 

puede decir que las medidas absolutas proporcionan el valor de la magnitud que se quiere 

medir en un instante dado. Las medidas relativas a su vez proporcionan las variaciones del 

campo, de un lugar a otro, o de un instante de tiempo a otro en el mismo lugar. En realidad, 

las medidas absolutas no son instantáneas, ya que el proceso de medida dura un cierto 

tiempo, y el valor obtenido representa un valor promedio durante el intervalo de medida. 

 

El fundamento de las medidas del campo magnético se basaba hasta hace 

relativamente poco, en la orientación o movimiento de un imán suspendido, es decir, 

métodos mecánicos. Esta técnica se ha visto complementada con la aplicación de los 

magnetómetros modernos, cuyo funcionamiento se basa en fenómenos de resonancia 

magnética atómica o nuclear, y en las propiedades eléctricas y magnéticas de ciertos 

materiales, lo que permite obtener de forma sencilla valores más exactos del campo 

geomagnético. 

 

Históricamente, las primeras medidas magnéticas son las de la declinación, 

realizadas con una aguja imantada que se remontan al siglo XV. Hacia 1540, Alonso de 

Santa Cruz y Joao de Castro realizaron numerosas determinaciones de la declinación 

durante sus viajes a América y las Indias Orientales. Las primeras medidas de la inclinación 

con aguja imantada de eje horizontal fueron realizadas por G. Hartmann, en 1544. Las 

medidas de las componentes de la intensidad del campo magnético terrestre son de época 

posterior. Las primeras son de la componente horizontal H y fueron realizadas por 

Humboldt y Gauss, hacia 1830. Para 1837 se describe ya el método de medidas absolutas 
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de H, y la construcción de un variómetro para el mismo componente. Entre 1836 y 1840 se 

realiza, impulsado por Humboldt, Gauss y Weber, un programa de observaciones 

simultáneas en un número de observatorios magnéticos (Göttingen Magnetische Verein), al 

que se unieron, en 1839, los instalados en las colonias británicas (British Colonial 

Observatories), bajo la dirección de E. Sabine. En el mismo año, 1939, Lloyd introdujo la 

balanza magnética para medir las variaciones de la componente vertical Z. El registro 

fotográfico de las variaciones fue introducido por Brooke, en 1846, en Greenwich y se ha 

mantenido hasta nuestros días, en que se ha complementado con métodos modernos de 

registro digital (De Arriba, 2008) 

. 

 

4.4.2. Métodos clásicos de medidas absolutas y relativas 

 

4.4.2.1. Medidas absolutas 

 

La determinación absoluta basándose en métodos mecánicos de las componentes D , 

H , Z ha servido hasta una época muy reciente como única forma de la determinación del 

campo total F y sus componentes. Actualmente se utiliza de forma más extendida la 

determinación absoluta de F mediante métodos modernos. 

 

La observación de la declinación magnética D, en un lugar determinado, consiste en 

la determinación del acimut con una aguja imantada, que pueda oscilar libremente en un 

plano horizontal. Considerando que no existe torsión en el hilo de suspensión, la aguja se 

orientará en la dirección del meridiano magnético, formando un ángulo  con el origen 0 

del limbo graduado situado en la plataforma horizontal. Retirando el imán, el origen 0 del 

aparato formará con una mira de referencia del acimut  conocido, un ángulo ’. 

 

Según puede observarse en la Figura 62, se deduce que: 

 

  D'          (85) 
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Si se sitúa el imán de tal forma que permanezca normal a la aguja imanada en la 

posición de equilibrio (posición de Lamont) el ángulo girado cumplirá: 

 

3
1 2

Hr

Cm

H

H
sen          (89) 

 

Con la observación de  y/o  se deduce el valor del cociente m/H . A partir de esta 

medida y de la de mH, se pueden obtener los valores de m y H. El valor de H obtenido de 

esta forma es su valor absoluto. 

 

4.4.2.2. Medidas relativas 

 

Uno de los instrumentos clásicos más usados para la determinación de la 

componente horizontal, es el magnetómetro QHM (Quartz Horizontal Magnetometer) 

desarrollado por D. La Cour, en 1930. Consiste en un imán de momento m, suspendido de 

un hilo de cuarzo que puede oscilar en un plano horizontal. Todo el conjunto puede girar 

sobre un plano horizontal graduado. Si en una posición P1  cualquiera de la base cercana al 

norte magnético, se libera el imán, éste no se orienta en la dirección del norte magnético, 

sino que debido a una torsión inicial , forma un ángulo 1 , cumpliéndose entonces (Figura 

55): 

 

 1mHsen         (90.1) 

 

Siendo  el coeficiente de torsión del hilo de suspensión. Si aumentamos el giro del 

imán en 2, éste no quedará en  P1, sino en una nueva posición P2, cumpliéndose: 

 

    211  amHsen        (90.2) 

 

Si volvemos atrás con un giro de -4 se colocará en otra posición P3, cumpliéndose 

por tanto: 
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Esta medida depende de los valores de m y  que han de contratarse en continuas 

calibraciones, ya que varían con el tiempo. Utilizando el mismo aparato se puede 

determinar D, aunque con mucha menor precisión que con el método descrito 

anteriormente. 

 

En cuanto a la componente vertical Z, se determina de forma relativa con el aparato 

BMZ (Magnetometer Zero Balance), basado en lo que se llama método de cero. El 

instrumento consiste en un imán móvil, que puede girar alrededor de un eje horizontal 

astatizado con su masa. El conjunto imán e hilo de suspensión puede girar en el plano 

horizontal, de forma que la aguja esté sometida a la componente vertical del campo 

magnético. 

 

Cuando el imán móvil forma un cierto ángulo  con la horizontal, la ecuación de 

equilibrio es (Figura 56): 

 

 cos cos ZsentMHsenmga       (91) 

 

Donde t es el acimut del eje magnético del imán con el norte magnético; m, la masa, 

y M, el momento magnético de dicho imán. Puede apreciarse que el ángulo  depende del 

valor del acimut t. Si mediante imanes auxiliares se elimina la componente vertical Z, 

podemos determinar su valor. Para ello se colocan imanes auxiliares de forma que  es 

cero, cumpliéndose entonces que: 

 

0 stc ZZZ         (92) 
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Variómetro del tipo Schmidt: Este instrumento mide la variación de la intensidad 

vertical Z y un variómetro modificado mide la variación de la intensidad horizontal H de un 

campo magnético en dimensiones de 1  . El variómetro consiste en un imán pivotado 

cerca, pero no directamente en el centro de su masa, de tal modo que el campo 

geomagnético origine un par de torsión magnético en torno del pivote opuesto al par de 

torsión de la atracción gravitatoria sobre el centro. El ángulo para el cual se alcanza el 

equilibrio depende de la intensidad del campo. El imán pivotado tiene que ser orientado 

horizontalmente y en la dirección este-oeste geomagnético para medir la variación de Z. La 

construcción del variómetro para la medición de la variación de la intensidad horizontal H 

es parecida salvo que el sistema magnético (imán pivotado) tiene por posición inicial la 

vertical y la dirección norte-sur geomagnético. 

 

Variómetro de compensación: De igual forma que el de Schmidt, este instrumento 

mide la variación de la intensidad vertical Z y un variómetro modificado mide la variación 

de la intensidad horizontal H. La construcción del variómetro de compensación es 

semejante a aquella del variómetro del tipo Schmidt, pero en vez de medir la inclinación del 

sistema con respecto a la horizontal (variómetro vertical) se mide la fuerza necesaria para 

devolverlo a la horizontal. El imán pende de finos hilos y la fuerza restauradora se obtiene 

mediante el desplazamiento de imanes compensadores. Los magnetómetros de torsión son 

un tipo de variómetro soportado por dos hilos donde la torsión es proporcional al campo 

magnético y forman la base de los actuales galvanómetros. 

 

4.4.3. Métodos modernos de medida del campo geomagnético. 

 

Bajo el título de métodos modernos, se incluyen aquellos que no se basan en la 

acción mecánica, sino los que se basan en fenómenos de resonancia magnética atómica, o 

de saturación en núcleos de alta permeabilidad. Este tipo de instrumentación se ha 

desarrollado prácticamente en los últimos treinta años. El primer magnetómetro de protones 

fue desarrollado por M. E. Packard y R. H. Varian, en 1954. Una adaptación de este 

magnetómetro para medir las componentes del campo magnético se debe a L. Hurwitz y J. 

H. Nelson en 1960. De la misma época, hacia 1958, data el desarrollo de los 
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magnetómetros de bombeo óptico, entre otros por W. E. Bell, T. L Skillman y P. L. Bender. 

El uso de la variación de la permeabilidad magnética de núcleos ferromagnéticos, como el 

mumetal, para medir pequeñas variaciones del campo magnético se remonta a 1936 por 

Aschenbrener, G.W. Elmen y H. Antranikian y en 1949 se erigió como el instrumento 

estrella y se aplicó su funcionamiento a las prospecciones de minerales. Recientemente se 

ha desarrollado una nueva generación de magnetómetros denominados criogénicos por su 

funcionamiento a muy bajas  temperaturas con los que se logran sensibilidades muy altas. 

A éstos pertenecen los SQUID (Superconducting Quantum Interference Device) basados en 

los fenómenos cuánticos asociados a la superconductividad. 

 

Entre las ventajas que han proporcionado estos métodos está la precisión en las 

medidas con sensibilidades entre 0.1 y 0.01 nT para el magnetómetro de protones, de 0.001 

nT en el de bombeo óptico y hasta 10-6
 nT en el criogénico. Además se ha logrado una gran 

rapidez en las medidas que permite apreciar con precisión variaciones rápidas del campo 

magnético. Entre los distintos procedimientos actuales, daremos una descripción corta de 

los fundamentos en los que se basan los tres tipos más importantes, un magnetómetro de 

protones, de bombeo óptico y de núcleo saturado. 

 

Existen diversos magnetómetros para usos diversos, entre ellos la investigación, 

entre ellos los que se denominan magnetómetros nucleares, como el magnetómetro 

protónico de precesión o el magnetómetro de protones tipo Overhauser. El magnetómetro 

de bombeo óptico, magnetómetros criogénicos (SQUID) o los magnetómetros de núcleo 

saturado o Fluxgate, los cuales trataremos con de una forma más amplia a continuación: 

 

4.4.4. Magnetómetros de núcleo saturado (Fluxgate). 

 

Con el desarrollo de la electrónica se han ido estudiando diversas aplicaciones de 

ésta a la determinación de las variaciones del campo magnético de la Tierra, para sustituir a 

los variógrafos clásicos. Uno de los tipos más empleados es el magnetómetro de núcleo 

saturado. Este tipo de magnetómetros permite el registro simultáneo de los tres 

componentes geográficos del campo. Esencialmente, el sensor de un magnetómetro de 
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saturación consiste en un núcleo de un material ferromagnético de alta permeabilidad 

magnética, rodeado por un arrollamiento receptor. El campo magnético terrestre a lo largo 

del eje del núcleo produce en éste un flujo magnético. Si se hace variar la permeabilidad del 

núcleo, variará su flujo y como consecuencia se inducirá un voltaje en el arrollamiento 

receptor que proporciona unas medidas del campo externo. El funcionamiento del 

magnetómetro está, por tanto, basado en la variación con el tiempo de la permeabilidad del 

núcleo. Para conseguir esta variación se han desarrollado diferentes tipos de sensores. 

 

Uno de los tipos más utilizados es el llamado de Vacquier, que consiste en dos 

núcleos separados con arrollamientos primarios, encargados de variar la permeabilidad de 

los núcleos con el tiempo, de sentido contrario y conectados en serie. A los primarios se 

conecta la señal de un oscilador de una frecuencia de excitación determinada, que produce 

la saturación de los núcleos. Rodeando ambos núcleos hay un tercer arrollamiento 

secundario, que actúa como receptor, acoplado a un amplificador (Figura 68). En ausencia 

de un campo magnético externo, los núcleos se comportan de forma que la señal de salida 

en el secundario es nula. Si existe un campo externo se produce un desfase entre las señales 

en ambos núcleos, con una corriente resultante en el secundario, que previa amplificación 

resulta una señal proporcional a dicho campo. La mayoría de los magnetómetros poseen 

además un sistema de retroalimentación negativa con un cuarto arrollamiento, que ajustado 

convenientemente, produce un nuevo campo con el que se consigue la anulación del campo 

externo. En estas condiciones, la corriente del cuarto arrollamiento proporciona una medida 

del campo externo que está actuando sobre el sensor. 

 

Las medidas dependen de cómo se sitúen los núcleos, paralelos al campo total o en 

cualquiera de las tres direcciones geográficas, obteniéndose en cada caso las componentes 

correspondientes. Esta operación se realiza por medio de giróscopos o sensores en tres 

direcciones perpendiculares. 

 

Los límites en la precisión de las medidas con estos instrumentos son debidos a 

errores en la orientación, cambios de temperatura, etc. Sin embargo, los magnetómetros de 
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Figura 69. Distancia de movimiento de la señal de acuerdo a su frecuencia, se 

considera que la que la conductividad estaría entre 1x10-7  y 1x10-8 S/m. Tómese en cuenta 

que la distancia máxima al epicentro es de 1x108 metros. 

 

Si consideramos la distancia de modificada de Dobrovolsky, encontramos la 

siguiente relación gráfica (Figura 70), en la que se presenta la relación entre la magnitud del 

sismo y la distancia en la que se podría detectar el mismo contemplando que la 

modificación considerada es r=(1.8)100.45M; la ecuación en meramente empírica y nos 

basamos en los resultados presentados en el presente trabajo. 

 

 

Figura 70. Gráfica que representa la magnitud del sismo y el radio de 

detección esperado del mismo.  
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6. CONCLUSIONES. 

 

Con las metodologías presentadas es posible detectar anomalías significativas de 

sismos localizados en México con distancias que dependen de su magnitud. 

 

La metodología de procesamiento de señal propuesto consiste principalmente, en la 

aplicación de un filtro de nivel de detalle 1DWT con un wavelet DB1 (tipo Haar) como 

función madre aplicándose a los datos obtenidos en el magnetómetro de Juriquilla a fin de 

obtener componentes de frecuencia. Aunque no se descarta el uso de la Transformada de 

Fourier y el de la función madre Daubechies en diferentes niveles de detalle. 

 

Esto corresponde a asociados anomalías sísmicas de la señal dentro de la 

geomagnética rango predeterminado frecuencia favorable, es decir, de 0.007825 0.5 Hz (de 

acuerdo al teorema de Nyquist).  

 

En las frecuencias analizadas, la varianza aumenta antes, durante y después del 

evento sísmico mediante el uso del coeficiente de D1 como se observa principalmente en el 

Bx. Estos indican un importante complemento estadístico de la metodología de D / <1.8; 

siendo D la distancia al sismo. En este caso, también indica que información relevante 

puede ser obtenida desde una distancia de hasta 1974 km de la estación. 

 

Al respecto de la Transformada de Fourier pudimos observar una atenuación de las 

frecuencias de la señal durante el evento al analizar la relación Z/H del campo medido, lo 

cual quiere decir que existe una liberación de energía en el periodo analizado. 

 

 Por otra parte, anomalías en las señales EM aparecieron dentro de la DWT filtrada 

señales correspondientes a los eventos con las características del D / <1.8, y la M> 5.5. 

Esas señales pueden ser asociadas con los procesos sísmicos, como ha sido reportado por 

otros investigadores. Por lo general ocurren durante, pero a veces antes de la actividad 

sísmica, y después de la fase preparatoria de terremotos. De acuerdo con los resultados, esta 

metodología se puede extraer las señales anormales en el rango ULF de las anomalías 
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relacionadas con la EM diferentes etapas de la Preparación de EQ, en una proporción que 

depende de la magnitud. 

 

Utilizando el índice de variación, se observa que la proporción de la polarización 

entre la vertical y las componentes horizontales del campo magnético (Z/H, Z/D) a 

diferentes niveles muestra grupos significativos durante el día de análisis. Un aumento en el 

valor del índice de variación, con el valor máximo de unas pocas horas antes y después de 

la EQ, se observan. la aplicación de un filtro DWT con diferentes niveles a fin de obtener 

componentes de frecuencia que corresponden a sísmica asociada muestra anomalías que no 

están predeterminados favorable rangos de frecuencia al parecer dependen de la dirección, 

la distancia y la magnitud de cada EQ analizados.  

 

La detección de la señal se realizó para un solo punto de medición, por lo que se 

tendrá que evaluar el procedimiento de análisis aquí expresado con varias estaciones o 

puntos de control alternos a la estación de Juriquilla. La descripción del comportamiento 

del movimiento de la señal electromagnética generada por un sismo hasta su medición en la 

estación de Juriquilla puede ser sujeta a un análisis más detallado, contemplando el uso de 

más estaciones de medición de eventos electromagnéticos. 

 

Derivado de esta investigación, actualmente se está reailzando el diseño y 

construcción de un magnetómetro tipo fluxgate, trabajando en colaboración con el Dr. José 

Antonio López Cruz-Abeyro del Centro de Geociencias de la Universidad Autónoma de 

México y  el Dr. Jesús Roberto Millán Almaráz del departamento de Ingeniería de la 

Universidad Autónoma de Sinaloa, el cual al parecer del que escribe, es uno de los más 

importantes logros de la investigación ya que se genera además de conocimiento, nueva 

tecnología hecha por manos mexicanas. 
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8. ANEXOS 

 
ANEXO I. Programa para convertir de formato binario a ascii (MATLAB 

v. 10a). 
 
 
% ATTEMPTS to load 24 flat files and merge them into 24-h file 
clear all; close all 
  
station='JU2'; 
YEAR=2011;  
  
  
FirstDay=001;  
  
%% THIS SHOULD BE REACTIVATED JUST FOR PROCESSING THE FULL YEAR 

(365 OR 366 DAYS) DATA 
%% Checking for VYSOKOSNOST' GODA 
if iszero(rem(YEAR,4)) 
   LastDay=366; % Should be distinguished vysokosniy years  
else 
    LastDay=365; % Should be distinguished NON-vysokosniy years 
end 
  
LastDay=070; 
  
  
yr=num2str(YEAR); yr=yr(3:4); 
  
  
for NumDay=FirstDay:LastDay 
     
    data1=NaN*zeros(86400,3); 
     
    day=num2str(NumDay); 
    DMY=datestr(datenum(YEAR-1,12,31)+NumDay); % Symbol tytle for 

the day 
     
    FLAG=0; 
     
    for h=1:24 
        Hour=h-1; 
        if Hour<10, hr=['0' num2str(Hour)];  
        else  hr=num2str(Hour);  
        end 
         
        if NumDay<10, filename=['S' yr '00' day hr ]; 
        elseif (NumDay>9)&(NumDay<100), filename=['S' yr '0' day hr 

];  
        elseif NumDay>99, filename=['S' yr day hr ];  
        end 
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        fullfilename= [filename '.' station]; 
        cd c:\Users\Usuario\Documents\MATLAB\ 
         
         
         
        if FEXIST(fullfilename) 
            FLAG=1; 
            disp(['--- DAY ' day ', FRAGMENT ' num2str(h) ' EXISTS 

---']) 
            %echo off 
            comand1=['small2ff.exe -flat file ' fullfilename]; 
            dos(comand1); 
            dos(['copy file.ffd ' filename '.ffd']); dos('del 

file.ffd'); 
            dos(['copy file.ffh ' filename '.ffh']); dos('del 

file.ffh');    
            [wsp_time, datacols]=loadff([filename]); 
            dos(['del ' filename '.ffd']); dos(['del ' filename 

'.ffh']); 
             
            %time=datestr( (floor(wsp_time/1000)/86400) + 718068 , 

0); % 
            %ERROR IN THE DESCRIPTION AND PROGRAM OF HANNESS:  
            % SECONDS! NOT A MILI-SECONDS 
            timestr=datestr( (wsp_time/86400) + 718068 , 0); 
            time1=str2num(timestr(:,13:14))*3600 + 

str2num(timestr(:,16:17))*60 + str2num(timestr(:,19:20)) + 1; 
            data1(time1,:)=datacols(:,2:4); 
        else 
            []; disp(['===== DAY ' day ', FRAGMENT ' num2str(h) ' 

DOES NOT EXIST! =====']) %data1(3600*(Hour-1)+1 : 
3600*Hour,:)=NaN*zeros(3600,3); 

        end 
    end     
  
     
    if FLAG==1 
        % RECALCULATION OF THE data1 VALUES ACCORDING TO UCLA 

COEFFICIENTS 
         
        switch station 
            case 'JU1' 
                % JURIQUILLA 1 
                data1(:,1)=data1(:,1) / ( -500*10^(-7) ) +0.;                     
                data1(:,2)=data1(:,2) / ( -5000*10^(-7) ); 
                data1(:,3)=data1(:,3) / ( 5000*10^(-7) ) +0.; 
                 
            case 'JU2' 
                % JURIQUILLA 2 
                data1(:,1)=-(data1(:,1) / ( -5344*10^(-7) ) 

+28800);                                                  
                data1(:,2)=-(data1(:,2) / ( -5118*10^(-7) )); 
                data1(:,3)=data1(:,3) / ( 5382*10^(-7) ) +31800; 
                 
            case 'TEO' 
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                % Teoloyucan 
                data1(:,1)=data1(:,1) / ( 500*10^(-7) ) +0.;                      
                data1(:,2)=data1(:,2) / ( 5000*10^(-7) ); 
                data1(:,3)=data1(:,3) / ( 5000*10^(-7) ) +0.;     
                 
            case 'TLA' 
                % TLAMACAS 
                data1(:,1)=data1(:,1) / ( 5000*10^(-7) ) +28000; 
                data1(:,2)=data1(:,2) / ( 5000*10^(-7) ); 
                data1(:,3)=data1(:,3) / ( 5000*10^(-7) ) +30000; 
                 
            otherwise 
                disp('PLEASE SPECIFY STATION NAME!') 
        end 
         
        %%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%% FILLING THE SHORT GAPS BY 

SIMULATED DATA %%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%%% 
         
        % Making interpolation JUST FOR TREND 
        tempdata=data1; 
        t=1:size(data1,1); 
        METHOD='linear'; 'pchip';'linear'; %'v5cubic'; 'cubic' ; 

'linear'; 'nearest'; 'spline'; % 'pchip' 
        if all(isnan(data1)) 
            data1=NaN*zeros(86400,3); 
        else 
            for c=1:3 
                temp=data1(:,c); 
                % Generation Noise 
                [meanTEMP,stdTEMP]=raven(temp,5); 
                noiseAMP=mean(stdTEMP(find(~isnan(stdTEMP)))); 
                noise=noiseAMP*(1*randn(size(t))-1); 
                % Making Linear Interpolation 
                temp=interp1(t(find(~isnan(temp))), 

temp(find(~isnan(temp))), t, METHOD, 'extrap'); 
                % Assigning Emulated values 
                tempdata(find(isnan(tempdata(:,c))),c)=( 

temp(find(isnan(tempdata(:,c)))) + noise(find(isnan(tempdata(:,c)))) )'; 
            end 
        end 
         
        % EXCLUDING LONG GAPS (length>10) 
        % All GAPS  
         
        ValVec=(isnan(data1(:,1))); 
        temp1=[ValVec; 0];  temp2=[0; ValVec]; 
        Nums1=find(temp1&~temp2);   Nums2=find(temp2&~temp1)-1; 
        NumVal=[Nums1, Nums2]; 
        % LONG GAPS 
        nLong=find(Nums2-Nums1+1>10); 
        NumVal=NumVal(nLong,:); 
        % Excluding 'EM 
        for n=1:size(NumVal,1); 
            tempdata(NumVal(n,1):NumVal(n,2),:)=NaN; 
        end 
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        data1=tempdata; 
         
        % SAVING DATA 
        filename1=[ station  filename(2:(end-2)) '.CGEO' ]; 
        save(['c:\Users\Usuario\Documents\MATLAB\' filename1 ], 

'data1', '-ASCII');  
    end 
end 
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ANEXO II. Programa para hacer análisis de DWT y análisis de varianza 
de la señal (MATLAB v. 10a). 

 
%% Transformada Wavelet Discreta Inversa 
close all; 
clear all 
  
clc 
  
%% Parametros de analisis 
mwavelet='db1'; 
level=5; 
lim1=40960*1; 
lim2=40960*2; 
%% 
  
vsqsums=[1:1:1]; 
vabssums=[1:1:1]; 
vsqsume=[1:1:1]; 
vabssume=[1:1:1]; 
  
%% Modo a periodizacion %%%%%%%%%%%%%%%%% 
  
dwtmode('per') 
  
%% Carga de vector a analizar 
  
%figure; 
  
for i = 1:1  
Nume=int2str(i); 
Test=strcat('QE',Nume,'.mat'); 
load(Test); 
  
%% Calculo de niveles de Wavelet en cascada 
  
%% Wavelet decomposition 
  
[c,l] = wavedec(QE1,level,mwavelet); 
  
%% Wavelet filter signal output 
ds= wrcoef('d',c,l,mwavelet,level); 
  
%% ploteo del coeficiente A5 
%figure; 
  
sqsume = sum( ds(lim1:lim2) .* ds(lim1:lim2) ); 
abssume = sum( abs( ds(lim1:lim2) ) ); 
vsqsume(i) = sqsume; 
vabssume(i) = abssume;  
  
%if i>1 
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plot(ds,'r') 
%vsqsume(i) = sqsume; 
%vabssume(i) = abssume; 
  
%else 
     
%vsqsume(i) = 0; 
%vabssume(i) = 0;   
  
%end 
  
%hold on; 
ylim([-0.0001 0.0001]) 
xlim([0 86400]) 
%hold on; 
  
end; 
  
  
  
%figure; 
  
%for i = 1:1  
%Nume=int2str(i); 
%Test=strcat('XS',Nume,'.mat'); 
%load(Test); 
  
%% Calculo de niveles de Wavelet en cascada 
  
%% Wavelet decomposition 
  
%[c,l] = wavedec(XS1,level,mwavelet); 
  
%% Wavelet filter signal output 
%de= wrcoef('d',c,l,mwavelet,level); 
  
%% ploteo del coeficiente A5 
%figure; 
%hold on; 
%plot(de,'b') 
%ylim([-.5 .5]) 
%xlim([0 65536]) 
%hold on; 
  
%sqsums = sum( de(lim1:lim2) .* de(lim1:lim2) ); 
%abssums = sum( abs( de(lim1:lim2) ) ); 
%vsqsums(i) = sqsums; 
%vabssums(i) = abssums; 
  
  
%end; 
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%% Statistics 
  
vsqsume 
vabssume 
meansqsume = mean(vsqsume); 
sdsqsume = std(vsqsume); 
meanabssume = mean(vabssume); 
sdabssume = std(vabssume); 
  
  
%vsqsums 
%vabssums 
%meansqsums = mean(vsqsums) 
%sdsqsums = std(vsqsums) 
%meanabssums = mean(vabssums) 
%sdabssums = std(vabssums) 
  
a=[meansqsume;sdsqsume;meanabssume;sdabssume]; 
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ANEXO III. Programa para hacer análisis de variabilidad. 
 
%% Los datos 
clear all 
close all 
clc 
  
for j = 1:10; 
    k = 10177 + j; 
series = load(['JU2',num2str(k),'.CGEO']); 
  
s = sqrt((series(:,3).^2)./(series(:,2).^2 ));%%+ series(:,2).^2 + 

); 
N = length(s); 
  S = reshape(s,3600,24); 
  S4 = std(S)./mean(S); 
fh1 = figure; 
subplot(2,2,1) 
plot(s) 
xlabel('Time [sec]') 
ylabel('B [nT]') 
subplot(2,2,2) 
plot(S4) 
xlabel('{\tau} [1 hr interval]') 
ylabel('S4 index') 
subplot(2,2,[3 4]) 
boxplot(S) 
xlabel('{\tau} [1 hr interval]') 
ylabel('Statistics') 
t= 1:N; 
Sdias(j,:) = mean(S); 
S4dias(j,:) = S4; 
end 
% Maps 
figure; 
subplot(121) 
contourf(Sdias) 
xlabel('hrs') 
ylabel('< B > [nT]') 
colorbar 
subplot(122) 
contourf(S4dias) 
xlabel('hrs') 
ylabel('S4') 
colorbar 
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ANEXO IV. 
 
LINKS DE PUBLICACIONES DERIVADAS DE LA INVESTIGACIÓN. 
 
http://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/10/2557/2010/nhess-10-2557-2010.pdf 
 
http://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/11/2021/2011/nhess-11-2021-2011.pdf 


	PORTADA
	RESUMEN
	ÍNDICE
	INTRODUCCIÓN
	GEOMAGNETISMO.
	INFORMACION
	METODOLOGÍA.
	RESULTADO Y DISCUSION.
	CONCLUSIONES.
	LITERATURA CITADA
	ANEXOS

