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Resumen

La determinacion del geoide a través de modelos geopotenciales globales,
actualmente tienen una resolucién en el rango de 9 km, y una precisién de 30 cm,
esto puede mejorarse significativamente incorporando informacién de las masas
topograficas locales, con mas alta resolucion y suficiente precision, mediante
modelos digitales del terreno. Aplicando técnicas de Realce Espectral y de modelo
residual del terreno (RTM) obtenidas de la diferencia entre el un modelo digital de
elevacion, en nuestro caso el SRTM (Shuttle Radar Topography Mission) de 3
segundos de arco (version post-procesada vers.4.1), y una superficie de referencia
gue sirve como filtro de paso alto, eliminando las caracteristicas de longitud de onda
larga de los datos SRTM, para incorporar al modelo geopotencial (EGM2008)
componentes de la sefial del geoide asociadas a las frecuencias mas altas y no
presentes en el modelo (error de omisién). Dichas componentes seran incorporadas
debido a la contribucién de las masas topograficas a la sefial del geoide. La técnica
de modelo RTM es capaz de modelar la mayor parte de los errores de omision de
los modelos geopotenciales globales (EGM20008) utilizando para tal efecto datos
del modelo digital del terreno SRTM (Shuttle Radar Topography Mission) 3” (90m),
con estos datos se calcularon las alturas geoidales de los puntos de interés. Se
utilizaron datos independientes de nivelacion GPS de la red de INEGI, en los que
se obtuvieron las alturas geoidales con el fin de comparar estas alturas con las

obtenidas con el modelado RTM y obtener su precision.

Encontrando que existe una relacion directa en la diminucion de la dispersion de los
datos al aplicar la contribucién de las masas topogréficas a los modelos
Geopotenciales globales y compararlos con los BNGPS. que depende de las
condiciones topograficas de la zona de estudio, ya que en zonas planas como el
caso de Mérida y Hermosillo el efecto es menor (~ 5mm) que en las zonas mas

escarpadas (2-3 cm).



CAPITULO |
INTRODUCCION

Un sistema de referencia vertical tiene asociado una superficie de origen, que por
convencion es el Nivel Medio del Mar (NMM), también llamada geoide en el ambito
geodésico y otras ciencias de la tierra. La determinacién del geoide es uno de los

principales propésitos de la geodesia.

El creciente empleo de las técnicas GPS/GNSS, genera la necesidad de transformar
las alturas elipsoidales (geométricas) a alturas ortométricas (fisicas), para

aplicaciones en ingenieria, hidrologia, hidrografia, geofisica, geodesia, etc.

Tenemos que la altura ortométrica (H) es la distancia vertical entre un punto sobre
la superficie terrestre y el geoide, la altura geoidal (N) es la distancia entre el geoide
y el elipsoide de referencia y la altura elipsoidal (h) es la distancia entre un punto

sobre la superficie de la tierra y el elipsoide de referencia (Figura 1.1).

h SUPERFICIE
H TERRESTRE

/\/R

Figura 1.1 Altura Elipsoidal, Geoidal y Ortométrica

ELIPSOIDE

Las superficies geopotenciales o de nivel caracterizan el campo de gravedad
terrestre en el espacio, existiendo un numero infinito de ellas. Una superficie

geopotencial de particular importancia para la geodesia y la cartografia es el geoide



con valor de potencial (de referencia) W,. Como primera aproximacion, el geoide

idealmente coincide con una superficie promedio de los mares en reposo.

El método clasico para la determinacion del geoide genera resultados muy precisos,
pero requieren la obtencion de datos gravimétricos, nivelacion geométrica,
GPS/GNSS, observaciones astronémicas para la determinaciéon de la desviacion de

la vertical lo que los hacen poco eficientes y costosos.

Una forma de determinarlo, principalmente de manera global, es mediante modelos
matematicos basados en la expansion en serie de esféricos armonicos, estos
también son llamados modelos geopotenciales globales (GGM). Dichos modelos
pueden generar las alturas del geoide sobre el elipsoide de referencia, dadas la
latitud y longitud de un punto (Torge, 1991). Entre los que podemos mencionar
SGG_UGM_ 001 (Pail et al.,, 2016), GECO (Gilardoni et al., 2016), EIGEN-
6C4(Kostelecky et al., 2015), EGM2008 (Pavlis et al., 2008), XGM2019e-2159
(Zingerle et al., 2019).

Los GGM permiten transformar las alturas elipsoidales, que se determinan con
relativa facilidad a partir de observaciones de GPS/GNSS, en alturas fisicas,
asociadas al campo de gravedad de la Tierra, sin la necesidad de realizar, el costoso

y lento proceso de nivelacion.

Los GGM de alto grado y orden son una solucion eficiente, sin embargo, no son
capaces de representar los componentes de las altas frecuencias relacionadas con
la topografia pues su resolucion es limitada, es decir, mas alla de la banda espectral
de arménicos esféricos de grado mayor a 2,190 (longitudes de onda menores de 18

km), esto se conoce como error de omisiéon (Hirt, 2010).

Las masas topograficas terrestres son la principal fuente de sefiales del campo de
gravedad de alta frecuencia (Forsberg, 1984) y estas deben ser tratadas

apropiadamente en la determinacion precisa del geoide (Heiskanen y Moritz, 1967).

Las masas topograficas terrestres pueden cuantificarse a través de Modelos

Digitales de Elevaciones (MDE) como los son: el Shuttle Radar Topography Mission



(SRTM) (JLP, 2009), El Continuo de elevaciones mexicano CEM 3.0 (INEGI, 2017)
o el ETOPO (Amante y Eakins, 2009).

1.1 Planteamiento del Problema

El empleo de las técnicas GPS/GNSS permite la localizacion precisa de
coordenadas de caracter global, como lo son la latitud y longitud geodésica y la
altura geoidal (¢,A,h), de manera muy eficiente, sin embargo, existe el
inconveniente de que las alturas geoidales son eminentemente geométricas a
diferencia de las alturas ortométricas (H), las cuales estan referidas al geoide que
es la representacion matematica del nivel medio del mar (NMM) y que son las mas
utilizadas por tener una relacion directa con factores fisicos como la gravedad

terrestre y sirven de base para las aplicaciones cartograficas e ingenieria.

La determinacion del geoide debe ser precisa y confiable, para que cumpla con los
requerimientos de las diversas aplicaciones en que se utiliza. Existen diversos
métodos para determinarlo, que consisten en ubicarlos con respecto al elipsoide de
referencia terrestre. Esto es, mediante la determinacién de la altura geoidal. Los
principales métodos son: por levantamiento gravimétrico, nivelacion geométrica que
proporciona directamente la altura con respecto al NNM, métodos astrogeodésicos
(midiendo la desviaciéon de la vertical), y la nivelacion GNSS. Las metodologias
comunmente aplicadas (clasicas) en la ejecucion de los métodos mencionados son
en generalmente laboriosas, costosas teniendo problemas de eficiencias, aunque

no de precision (gravimetria y nivelacion geométrica).

Por otro lado, la altura geoidal se puede obtener a partir de modelos geopotenciales
globales (GGM) que representan el campo de gravedad terrestre; se han
desarrollado algunos modelos globales como el OSU91 (Rapp et al., 1991), el EGM
96 (Lemoine et al., 1998) y el EGM2008 (Pavlis et al., 2008).

Los modelos geopotenciales actuales tienen una resolucion limitada y de baja

precision principalmente en zonas montafiosas o de poca cobertura de datos (Hirt-



2010); Por ejemplo, el modelo EGM2008 documentado por Pavlis (Pavlis et al.,
2008) es considerado en la actualidad como el de mayor resolucion y en algunas
areas el mas preciso. Su resolucion es de aproximadamente 9 kmy con precisiones
de 20-50 cm. (Wildermann et al., 2012).

En nuestro pais, el Instituto Nacional de Estadistica Geografia (INEGI) establece,
mantiene y da acceso al sistema de referencia vertical nacional. Asimismo,
establece el llamado sistema de referencia NAVD88, como sistema de referencia
vertical para los levantamientos topograficos. Dicho sistema presenta problemas de
cobertura y de densidad de vértices. Ademas, consiste en trayectos no conectados
que impiden determinar las variaciones del geoide, aunado a esto tenemos el
problema de la gran diferencia de época entre las recientes observaciones por
satélite y la nivelacion de la red vertical de primer orden (a veces que data de los
afios 60 y 70 del siglo pasado). Un numero significativo de puntos se encuentran
situados sobre puentes viales y podrian verse afectado por vibraciones continuas
del trafico y falta de trabajos de mantenimiento; otros se encuentran cerca o debajo
de la copa de los bosques tropicales de rapido crecimiento. Los cambios de altura

causados por el hundimiento también pueden alterar las alturas de los veértices.

1.2 Justificacion

La resolucion y por ende la precision de los modelos geopotenciales globales puede
mejorarse significativamente si se incorpora informacion de las masas topograficas
locales, con mas alta resolucion y suficiente precision (modelos digitales del
terreno). Esto se puede efectuar aplicando las técnicas de realce espectral y
modelos residuales del terreno, que consisten en incorporar a un modelo
geopotencial componentes de la sefial del geoide asociadas a las frecuencias mas
altas y no presentes en el modelo. Dichas componentes serdn aportadas por la
contribucion de las masas topograficas a la sefial del geoide.



La necesidad de datos locales y regionales se puede reducir a areas menores
alrededor de puntos de interés (Wildermann et al., 2012). La brecha de resolucion
entre los modelos potenciales y los modelos digitales del terreno se esta reduciendo,
por ejemplo, bajando el espaciado de 5 (9 km) para el EGM2008 a 3” (90 m) con el
SRTM. La influencia de los datos regionales de gravedad u otros componentes de
campo se reduce a una zona de area limitada. Esto significa una ventaja significativa,
en particular en el caso de los paises en desarrollo, que normalmente tiene una calidad
heterogénea de los datos, una mala distribucién geografica o una completa ausencia
de fuentes de datos locales, ademas de existir areas de dificil acceso donde los

geoides gravimétricos muestran baja precision.

Existe la necesidad de modelos geopotenciales mas precisos, que permitan
combinarlos con alturas elipsoidales producto del posicionamiento Geodésico GNSS,

gue permitan obtener alturas ortométricas precisas de forma eficiente.

1.3 Objetivos

Objetivo General:

Determinar el geoide de manera precisa, para obtener alturas geoidales regionales
y locales, combinando un modelo geopotencial de alta resolucion con un modelo

digital de alturas topograficas, logrando precisiones centimétricas.

Objetivos Particulares:

e Establecer un analisis de precision de los modelos geopotenciales globales

en la zona de estudio.

e Emplear modelos digitales del terreno y batimétricos para calcular la
contribucion al geoide debido a las masas topogréaficas residuales y totales.



e Combinar modelos geopotenciales globales con modelos digitales del terreno

y batimétricos para aumentar la precision en la solucion del geoide.

e Realizar un andlisis del comportamiento de este método en diferentes
condiciones topogréficas y un estudio sobre la distribucion de la energia

espectral correspondiente.

1.4 Hipotesis:

La determinacién del geoide se puede realizar con precision centimétricas,
utilizando un Modelo Geopotencial Global y un Modelo Digital del Terreno.



CAPITULO I
MARCO TEORICO
2.1 Modelos Geopotenciales Globales

Aunque los geodestas han considerado y estudiado la representacion del potencial
gravitatorio mediante masas puntuales (Sukel, 1981 y 1983). El enfoque en
elementos finitos (Meissl, 1981) y splines (Sunkel, 1984 y Jekeli, 2005) estos
enfoques, solo tienen aplicacion limitada (especialmente) en la representacion del
campo gravitacional "estatico” (es decir, tiempo-promediado) de la tierra. Mientras
gue, los armodnicos esféricos han prevalecido como la forma estandar utilizada para
la representacion global del potencial gravitatorio, desde los primeros dias de las
determinaciones globales hasta el presente. De hecho, el conjunto de coeficientes
de una expansion armoénica esférica del potencial gravitacional se ha vuelto
practicamente sindbnimo de un GGM. Rapp (1998) proporciona una revision del
desarrollo de modelos geopotenciales del siglo XX, que incluye una extensa lista de

referencias ver tablas 2.1a, 2.1b y 2.1c.

Tabla 2.1.1a. Modelos Geopotenciales desarrollados en los 70’s, Fuente: Rapp (1998).

Modelo Tipo* Fecha Grado Max.
GEM-1 S 1972 8
GEM-2 C 1972 16
GEM-3 S 1972 12
GEM-4 C 1972 16
WGS-74 C 1974 19
GEM-5 S 1974 12
GEM-6 C 1974 16
GEM-7 S 1976 16
GEM-8 C 1976 25
GEM-9 S 1979 20
GEM-10 C 1979 22
GEM-10B C 1978 36
GEM-10C C 1978 180
SAO SElII C 1973 18
GRIM1 S 1976 10
GRIM2 C 1978 23
0su78 C 1978 60
0suU79 C 1979 180

*S=Datos de seguiminto satelital; C=solucion combinada



Tabla 2.1.1b. Modelos Geopotenciales desarrollados en los 80’s, Fuente: Rapp (1998)

Modelo Tipo* Fecha Grado Max.
GEM-L2 S 1982 20
PGS-54 C 1982 22
GRIM3 C 1983 36
GRIM3B C 1984 36
GRIM3-L1 C 1985 36
GEM-T1 S 1988 36
GEM-T2 S 1989 36
TEG-1 C 1988 50
PTGF-4/4A C 1989 50
osusi1 C 1981 180
Hajela T 1984 250
GPM2 C 1985 200
0suseC, D C 1986 250
OSUS8G6E,F C 1986 360
WGS84 C 1987 180
IFE88E2 t 1989 360
OSU89A/B C 1989 360

*S=Datos de seguiminto satelital; C=Solucion combinada; T= Solo datos terrestres;
t= Modelo a la medida

Tabla 2.1.1c. Modelos Geopotenciales desarrollados en los 90’s, Fuente: Rapp (1998)

Modelo Tipo* Fecha Grado Max.
GEM-T3 C 1992 50
GEM-T3S S 1992 50
TEG-2B C 1991 50
GRIM4-S1 S 1991 50
GRIM4-C1 C 1991 50
GRIM4-S3 S 1992 50
GRIM4-C3 S 1992 50
JGM-1 C 1994 60
JGM-2 C 1994 70
JGM-3 C 1994 70
DGM-E04 t 1997 70
GRIM4-54 S 1997 60
GRIM4-C4 C 1997 72
OSU91A C 1991 360
DGF192A C 1992 360
OGE12 C 1992 360
GFZ93 C 1993 360
GFZ95A C 1995 360
GFZ96 C 1996 359
Li/Sideris t 1994 500
DQM94 t 1996 360
TG-3 C 1997 70
EGM96 C 1997 360

*S=Datos de seguiminto satelital; C=solucion combinada; t= Modelo a la medida



Un Modelo Geopotencial Global (GGM) es una funcién matematica que describe el
campo de gravedad de la Tierra en el espacio tridimensional, (Barthelmes, 2014),
aungque muchos de los conceptos que discutidos se aplican igualmente a otros
planetas y cuerpos celestes. Consisten en un conjunto de valores numéricos para
ciertos parametros, las estadisticas de los errores asociados con estos valores (tal
como se expresan, por ejemplo, en su matriz de covarianza de errores), y una
coleccion de expresiones matematicas, valores numéricos y algoritmos que

permiten al usuario realizar:

1. Sintesis, es decir, calculo de los valores numéricos de cantidades
relacionadas con el potencial gravitacional (funcionales del campo), dada la
posicién del punto de evaluacién.

2. Propagacion de errores, es decir, el calculo de los errores esperados de los
funcionales calculados, asimilado por la propagacion de los errores de los

parametros que definen la GGM (Sanso y Sideris, 2013).

La determinacion del campo de gravedad global de la tierra es una de las tareas
principales de la geodesia: sirve como referencia para la geodesia en si misma y
proporciona informacién importante sobre la tierra, su interior y los océanos para

todas las geociencias.

Un GGM debe ser capaz de soportar tales calculos en puntos arbitrarios, situados
en o sobre la superficie de la Tierra, de una manera rigurosa y eficiente. Ademas,
una GGM debe cumplir ciertas condiciones derivadas de la fisica subyacente. Es
decir, deberia representar una funcion escalar de posicién que es armoénica fuera
de las masas atrayentes y desaparece en el infinito como el reciproco de la distancia
entre el punto atraido y el elemento de atraccion de masa. Ademas, el GGM debe
permitir el calculo de cualquier funcional del campo de una manera que garantice la
auto-coherencia. Esto significa que el modelo debe preservar las relaciones
(diferencial o integral) entre los diversos funcionales. Un GGM tiene numerosos

usos, tanto operacionales como cientificos (Tscherning, 1983).

Los GGM son recursos fundamentales y son necesarios, por ejemplo, para

establecer el datum vertical de los sistemas de referencia globales y para realizar
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una unificacion de alturas globales (Bolkas, et al.,, 2012) explorar la estructura
interior y estudiar la evolucion geologica de la Tierra (Wieczorek, 2007). También
en muchas otras disciplinas el conocimiento preciso del campo de gravedad de la
Tierra es de gran importancia: en la aeronautica/astrondutica se utilizan modelos de
gravedad para simular fuerzas perturbadoras que actlan sobre vehiculos
(espaciales) y predecir orbitas (Chao, 2005); la navegacion inercial necesita
informacion precisa sobre las deflexiones de la vertical que pueden derivarse de los
modelos de campo gravitatorio (Wang et al., 2016); la exploracion de minerales o
combustibles fésiles y los modelos geofisicos se basan en la inversion de la
gravedad (Bosch y McGaughey, 2001); alturas ortométricas se miden con respecto
al geoide, que es una superficie equipotencial del campo gravitatorio y son
relevantes para un amplio campo de aplicaciones y ciencias, como la construccion
o el modelado hidrologico; la fusion del hielo en glaciares o en regiones polares y el
agotamiento de las aguas subterrdneas pueden observarse mediante variaciones
espaciales-temporales de la gravedad (Tapley et al., 2004); o en oceanografia
donde la circulacién geostréfica del océano se deriva de la topografia dinamica del
océano que se estudia por la diferencia de las alturas medidas por la altimetria
satelital y las alturas del geoide de un modelo de campo de gravedad estética
(Bosch y Savcenko, 2010).

Hoy en dia, las observaciones de la gravedad por satélite, aérea y terrestre
disponibles a escala global son suficientes en términos de resolucion y calidad para
describir el potencial gravitatorio de la tierra en modelos hasta escalas no menores
de 10 km, generalmente. La realidad es que algunas areas remotas (principalmente
en Asia, Africa y América del Sur) carecen de observaciones suficientemente
densas o las inexactitudes de las observaciones sobre esas areas realmente no
apoyan una resolucion tan alta (Pavlis et al., 2012 y 2013). Sin embargo, en las
ciencias ambientales globales, impulsadas principalmente por el compromiso
politico de comprender fenédmenos globales como el cambio climatico y los datos
satelitales de alta resolucion disponibles (distintos de la gravimetria espacial), existe

una demanda de modelos de gravedad de escala mas fina.
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El potencial gravitacional externo de la tierra, VV, en un punto P definido por su
distancia geocéntrica rp, co-latitud geocéntrica 8,y longitud 4p, puede ser expresada

como.

[e'e) n
GM a\" (2.1.1)
V(rp, Op, Ap) = 1+Z(r—) > Com¥um (@, 29)
P

T
P n=2 m=-n

GM es la constante gravitacional geocéntrica (el producto de la constante
gravitacional universal, G, multiplicada por la masa de la tierra, incluida su
atmosfera, M y a es un factor de escala asociado con los coeficientes armoénicos
esféricos, completamente normalizados y sin unidades, C,,,,(a es, por lo general,
numéricamente igual al radio ecuatorial de un elipsoide medio adoptado de la Tierra.
Las funciones armoénicas esféricas de la superficie se definen como (Heiskanen y
Moritz ,1967):

Yum(0p, Ap) = Ppjm (cos 0p).{cosmAp} sim =0
(2.1.2)

Yum (0p, Ap) = Ppjmi(cos 8p). {sinlm|Ap} sim <0

Ppm)(cosBp) es la funcion de Legendre asociada completamente normalizada del
primer tipo, de grado n y orden |m/|. En la practica, la suma de grados se trunca a
un grado finito de N, que depende del poder de resolucién de los datos disponibles.
A su vez, N define (aproximadamente) la resolucion de la GGM. El objetivo de la
modelizacion gravitacional global de alta resolucion es estimar, con la mayor
precision posible, los coeficientes C,,,, a través de la combinacién 6ptima de

informacion gravitacional de una fuente de datos variada. Igualmente importante es
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la estimacion de error para los valores de C,,,. Los valores estimados para Cy,,
pueden utilizarse para calcular funcionales del campo (por ejemplo, ondulaciones
geoidales, anomalias de gravedad, etc.), mientras que sus errores asociados (y la
correlacion de errores cuando esté disponible) pueden ser propagado para producir

los errores de la (s) funcional (es) derivada (s).

El objetivo del modelado gravitacional global de alta resolucion es estimar, con la
mayor exactitud posible, los coeficientes C,,,,,, a través de la combinacién éptima de
informacion gravitacional de una variedad de fuentes de datos. De igual importancia
es la estimacion de los errores para Cy,,. Los valores estimados de Cy,,,, pueden

usarse entonces para calcular funcionales del campo (por ejemplo, ondulaciones de
geoide, anomalias de gravedad, etc.) mientras que sus errores asociados (y
correlacion de error cuando estan disponibles) pueden propagarse para producir los

errores de los funcionales derivados).

Los Modelos Geopotenciales Globales (GGM) existentes, se han desarrollado
utilizando armonicos esféricos como base de su representacion, permiten el calculo
de cualquier funcional del campo de gravedad (ondulaciones geoidales, anomalias
de gravedad, deflexiones de los gradientes verticales de segundo orden del
potencial) en cualquier lugar fuera de las masas atrayentes. Estos valores
calculados estan, por supuesto, sujetos a errores de comisiéon y omision (Sanso y
Sideris, 2013).

Los Modelos Geopotenciales Globales pueden obtenerse solo de observaciones
satelitales o combinando datos satelitales y terrestres. Un medio para aumentar la
resolucion de los modelos de campo gravitatorio es extender los modelos basados
en la observacion con el modelado directo de la gravedad (Forward). En resumen,
el modelado directo (Forward) describe el proceso de calcular los valores de la
atraccién gravitacional basados en un modelo de masa dado de la Tierra. Por lo
tanto, los modelos directos forward (sélo) sirven como estimaciones del campo
gravitatorio real, pero su aplicacion puede ser Util si se considera cuidadosamente.
Los modelos modernos de elevacion digital basados en satélites proporcionan un

conocimiento detallado de la geometria de las masas superiores de la tierra hasta
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escalas de decenas a cientos de metros. Debido a la atenuacion de la fuerza
gravitatoria con la distancia, son exactamente aquellas masas superiores las que
causan la mayor parte de las variaciones de la gravedad a corta escala en la
superficie de la tierra. Con esto en mente, la informacion gravitacional oculta en los
modelos digitales de elevacion digital es de importancia clave para el modelado de

gravedad de alta resolucion y es importante que sea develada.
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Figura 2.1.2 Esquema del potencial topogréafico en el contexto de un modelo del campo de

gravedad de alta resolucion.

El desarrollo de una GGM de alta resolucion es una tarea que implica la
combinacion é6ptima de una variedad de datos (satélite, terrestre, marino, aéreo)
Figura 2.1.2. Esto se debe a que un solo tipo de datos con cobertura global y con
una precision uniforme y alta sensibilidad espectral ain no existe. Los datos
mencionados son de caracter complementario (en términos de sensibilidad
espectral y/o de cobertura geogréfica), de forma que su combinacién 6ptima permite

gue una GGM satisfaga una gran variedad de aplicaciones.
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Los modelos solo satelitales se calculan considerando los datos de rastreo satelital
y las observaciones espaciales de las misiones de gravedad: CHAMP (Challenging
Mini-Satellite Payload for Geo-scientific Research and Applications program),
(Reigber et al., 1999), GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment) (Grace
1998) y GOCE (Gravity field and steady-state Ocean Circulation Explorer) GOCE
(ESA SP1233 1999). Estas son independientes de las observaciones de la gravedad
en el terreno, por lo tanto, no contienen sesgos relacionados con inconsistencias de
datos de altura (Gerlach y Rummel, 2013). Ademas, se basan en observaciones
que cubren casi uniformemente toda la Tierra, aparte de posibles brechas polares
(Sneeuw y Van Gelderen, 1997). Por otro lado, debido a la altitud del satélite, los
modelos que solo utilizan informacion de satélites no pueden alcanzar una alta
resoluciéon. Hasta ahora, hay disponible un amplio conjunto de modelos globales
solo para satélites (p. ej. ICGEM http://icgem.gfz-potsdam.de/ICGEM).

Mientras que, los modelos de gravedad global combinados tienen, en cambio, una
resolucion muy alta, fusionando la informacion de la gravedad del satélite con la
terrestre. Los datos satelitales proporcionan los términos de baja frecuencia,
mientras que los datos de gravedad de la superficie de altimetria/gravimetria
permiten describir las frecuencias mas altas del desarrollo armoénico del potencial
gravitatorio. El resultado del desarrollo de un GGM es un modelo que puede usarse
como estandar para numerosas aplicaciones, durante un periodo de tiempo

considerable.

Una forma de desarrollar modelos de tan alto grado implica la formacion de una
malla regular de valores promediados por area de algunos funcionales del campo
gue cubre completamente el globo. Los modelos de armonicos esféricos de muy
alto grado y orden se desarrollan a partir del analisis de dichas redes de anomalias
globales, utilizando técnicas de analisis de armodnicos eficientes como las
presentadas por Colombo (1981). Wenzel (1998) reporta que tales expansiones se
completaron hasta el grado y orden 1,800 mientras que Pavlis (2005) reportan sobre
el desarrollo y la evaluacion del modelo gravitacional preliminar PGM2004A,
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extendiéndose hasta el grado y el orden 2,160, e identificaron una perspectiva

relacionada con el desarrollo que se requeria para su posterior mejora.

La precision y la resolucion de los datos que se utilizaron en su desarrollo dictan la
precision y la resolucién de un GGM. La geopolitica y/o los derechos de propiedad
impiden muchas veces que la persona o el equipo que desarrolla una GGM puedan

tener acceso a todos los datos existentes.

Los modelos Geopotenciales globales combinados con mayor resolucion se

mencionan en la tabla 2.1.2:

Modelo Aho Grado/Orden Datos Referencias
SGG-UGM-1 2018 2159 EGM2008, S(GOCE) Wei et al., 2018
GECO 2015 2190 EGM2008, S(GOCE) Gilardoni et al., 2016
A, G, S(GOCE),
EIGEN-6C4 2014 2190 Forste et al., 2014
S(GRACE), S(LEGEQS)
EGM2008 2008 2190 A, G, S(GRACE) Pavlis et al., 2008

Tabla 2.1.2. Modelos Geopotenciales Globales de alto grado, Fuente: International centre for global
earth models (ICGEM).

En el siguiente apartado se dara una breve resefia de los modelos del geoide

existentes con mayor relevancia para el desarrollo de este trabajo

2.1.1 EGM2008 (Earth Gravitational Model 2008)

Fue publicado por la Agencia Nacional de Inteligencia-Geoespacial (NGA). El
EGM2008 (Earth Gravitational Model) es un modelo arménico esférico del potencial
gravitacional de la Tierra, desarrollado por una combinacién de minimos cuadrados
de:
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e Modelo gravitacional ITG-GRACEO3S (Mayer-Gurr, 2007) y su matriz de
covarianza de errores asociada,

e Con la informacion gravitacional obtenida de un conjunto global de
Anomalias de gravedad de aire libre de un area media definidas en una malla
equiangular de 5 minutos de arco. Esta malla se form6 mediante la fusion de
datos terrestres, derivados de misiones satelitales altimétricas sobre los
océanos y campafas gravimétricas aerotransportadas (Pavlis et al., 2012).
En areas donde solo se disponia de datos de gravedad de resolucion mas
baja, su contenido espectral se complement6 con informacién gravitacional

implicita en la topografia.

El EGM2008 esta completo hasta el grado y orden 2160, y contiene coeficientes
adicionales hasta el grado 2190 y orden 2160. En las areas cubiertas con datos de
alta calidad de gravedad, las discrepancias entre las ondulaciones geoidales
EGM2008 y los valores de nivelacion/GPS independientes son del orden de 5 a 10
cm. Estos resultados indican que el EGM2008 funciona de manera comparable con
los modelos de geoides regionales detallados contemporaneos. EGM2008 se
desempeiia igualmente bien con otros modelos gravitacionales basados en GRACE
en célculos de orbita. Sobre EGM96, EGM2008 representa una mejora en la
resolucion de un factor de seis, y en la precision de factores de tres a seis,

dependiendo de la cantidad gravitacional y area geografica.

2.1.2 EIGEN_6C4

El EIGEN-6C4 (European Improved Gravity model of the Earth by New techniques)
es un modelo estatico de campo de gravedad global combinado hasta el grado y
orden 2190 (Forste et al., 2014).

Ha sido elaborado conjuntamente por GFZ (Geo Forschungs Zentrum) de Potsdam
y GRGS (Groupe Recherches Geodesie Spatiale) de Toulouse y contiene los

siguientes datos satelitales y terrestres:
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LAGEOS (LAser GEOdynamics Satellite)-1/2 (grados 2 a 30): datos del SLR
(Satellite Laser Ranging) 1985-2010

GRACE, GNSS-SST y Datos de medicion de rango de la banda K,
procesando de acuerdo con RLO3 GRGS (grados 2 a 130): diez afios 2003
- 2012

GOCE (Gravity and Ocean Circulation Experiment mision); (Rummel et al.,
2011), Datos de Satellite Gravity Gradiometry (SGG), procesados por
componentes del gradiente de la gravedad Txx, Tyy, Tzz y Txz para el
método de acceso directo, incluidos los siguientes intervalos de tiempo: 837
dias de los tiempos nominales de mision 20091101-20120801, 422 dias de
la fase de orbitas bajas entre 20120801-20131020. Estos datos de GOCE al
igual que los datos de LAGEOS y GRACE son los mismos que se utilizan
para la quinta version del modelo de campo de gravedad Unicamente
satelital de la ESA a través del enfoque directo
GO_CONS_GCF_2 DIR_Rb5. Para el EIGEN-6C4, los huecos polares de
GOCE se estabilizaron mediante la Regularizacion de capa Esférica
utilizando el modelo de campo de gravedad combinado EIGEN-6C3stat
Datos terrestres (grado maximo 370): datos de geoides oceanicos DTU12 y
una malla de alturas geoidales del EGM2008 para los continentes.

El analisis de los diferentes conjuntos de datos satelitales y de superficie se

realiz6 mediante una combinacioén limitada de bandas de ecuaciones normales

(hasta el maximo grado / orden 370), que se generan a partir de ecuaciones de

observacion para los coeficientes armonicos esféricos (Shako et al., 2014). La

solucion de resultado de grado/orden 370 se ha extendido al grado/orden 2190

mediante una solucién diagonal de blogues utilizando la cuadricula de datos de

anomalias de gravedad global DTU10. En la tabla 2.1.3 se muestran las

principales caracteristicas del EIGEN-6C4 y las diferencias con respecto a los
desarrollos previos EIGEN-6C, EIGEN-6C2 y EIGEN-6C3stat.
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EIGEN-6C (2011) | EIGEN-6C2 (2012) | EIGEN-6C3stat (2013) | EIGEN-6C4 (2014)

Max g/o 1420 1949 1949 2190
LAGEOS GRGS, 200301-200906 GRGS, 1985-2010 GRGS, 1985-2010 GRGS, 1985-2010
GRGS RLO2 (d 2-100)
GRACE GRGS RLO2 GRGS RLO2 200302-201101  + GRSS;\ ﬁ'::°3
200301-200906 200303-201012 GFZ RLOS (d 55-180)

200303-201012
200310-201209

Max g/o GRACE 130 130 180 130

Altitud nominal de la
orbita 837 dias Txx Tyy
Tzz fuera de 20091101-

Altitud nominal de la 6rbita
837 dias Txx Tyy Tzz fuera de

350dias TxxTyy T2z | 091 101.20120801 + Fase

200 dias Txx Tyy Tzz fuera

GOCESGG data | . 50091101-20100630 | TU€r@de 20091101~ | @ o baja 225 dias Txx | , 20120801+ Fase de
20110419 orbita baja 422 dias Txx
Tyy Tzz fuera de 20120901-
20130524 Tyy Tzz fuera de
20120801-20131020
Max g/o GOCE 210 210 235 235
DTU Anomalias de DTU Anomalias de DTU Anomalias de
DTU A lias d gravedad global gravedad global gravedad global
. nomalias de
Terrestrial data DTU Geoide oceanico . .. DTU Geoide oceénico +
gravedad global DTU Geoide oceanico +
+ EGM2008 malla del . EGM2008 malla del
3 EGM2008 malla del geoide .
geoide geoide

Tabla 2.1.3.19 Principales caracteristicas y diferencias de EIGEN-6C, EIGEN-6C2, EIGEN-6C3
y EIGEN-6C4, Fuente: 5th GOCE User Workshop, Paris, 25. —28.11.2014, Ch. Forstel.

2.1.3 GECO

El Modelo Geopotencial Global GECO surge como la fusién del modelo EGM2008
y el modelo GOCE que utiliza datos obtenidos solo por satélite, principalmente el
modelo global GOCE-TIM-R5. GOCE contiene mas informacioén que el EGM2008
en las areas donde no se disponia de datos de la gravedad del terreno en el
momento del célculo de EGM2008, como Africa, América del Sur y la Antartida.
Hablando espectralmente, GOCE es mas preciso que EGM2008 en las frecuencias
medias, por ejemplo, hasta el grado 200 (Gilardoni et al., 2016). Ademas, el modelo
GOCE, basado unicamente en observaciones espaciales, no se ve afectado por
sesgos locales e inconsistencias causadas por la integracién de diferentes fuentes

de datos.
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2.1.4 SSG_UGM_1

Liang (2018) determin6 un modelo de campo de gravedad de grado y orden
ultraalto, mediante la combinacion de datos de observacion satelital y datos de
anomalia de gravedad.

En este modelo, conocido como SGG-UGM-1, se utilizaron la anomalia de
gravedad derivada de EGM2008 y datos de observacion de GOCE, es un modelo
global de gravedad completo de grado y orden 2159. El sistema de ecuacién normal
completamente ocupado hasta grado y orden 220 formado por los datos del satélite
GOCE Yy el sistema de ecuaciones normales de la diagonal de bloque hasta el grado
y orden 2159 formado por los datos de anomalia de gravedad EGM2008 se utilizan
para la combinacion.

Se compararon los modelos SGG-UGM -1, EGM2008 y EIGEN-6C4 en el dominio
de la frecuencia, obteniendo que SGG-UGM-1 estad cerca de los modelos de
referencia y que los coeficientes son méas bajos que el grado 220 de SGG-UGM 1
es mas preciso que el EGM2008. Los modelos también estan validados por los
datos de nivelacion del GPS en China y América. Los resultados muestran que en
China el nivel de precision del geoide derivado de SGG-UGM-1 es equivalente al

EIGEN-6C4, y es mejor que el EGM2008, mientras que en Ameérica son casi iguales.

2.2 Modelos gravimétricos locales, regionales y geoidales

La exactitud y el poder de resolucién de los datos que se utilizaron en su desarrollo
dictan la precision y resolucion de un GGM. Los problemas geopoliticos y/o
propiedad muchas veces impiden que el individuo o el equipo que desarrolla una
GGM tengan acceso a todos los datos existentes. Sin embargo, en algunas
regiones, algunos individuos pueden disponer de datos de mayor precision y/o
poder de resolucion (conjuntos geograficamente densos de datos de gravedad y
elevacion) o pueden estar disponibles después de que se haya desarrollado el GGM

de referencia. Estos datos pueden usarse en combinacion con los GGM existentes
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para mejorar la precision y/o resolucion de la determinacion de una o mas
funcionales especificos del campo, sobre la region donde los datos detallados
estuvieron disponibles. Esta "densificacion" local o regional puede producir un

producto o modelo gravimétrico local o regional especifico.

Dicha densificacién ha estado entre las actividades geodésicas mas frecuentes
durante muchas décadas y representa la forma geodésica de crear un modelo
gravitacional de resolucién multiple que se asemeja a un "colcha": es decir, se cosen
parches de detalle fino (los Modelos Gravimétricos Locales) en la parte superior de
una tela mas o menos homogénea (la referencia GGM). Los geodestas no tienen
necesariamente que reevaluar la referencia del GGM cada vez que un nuevo
conjunto de datos (un nuevo parche) se vuelve disponible localmente. Dicha
reevaluacion se justifica sobre todo si se dispone de nuevos datos satelitales
mejorados, que abarcan un periodo suficientemente largo y/o si se dispone de
nuevos datos del terreno (de mayor precision y/o resolucién) en zonas de gran

extensiéon geogréfica.

2.2.1 Modelo MEXICQO97

Fue desarrollado por el Servicio Geodésico Nacional de Estados Unidos (NGS) en
colaboracion con el INEGI (NGS, 2001) que proporcioné los datos gravimétricos del
territorio de México. Cuenta con una resolucion espacial de 2'x2’ minutos (~ 2x2km)
para el territorio nacional, cubre la region 14°-33°N, 119°-86°W, en su determinacion
se usaron mas de un millébn de datos de gravedad terrestre y marina (referidos a la
Formula Internacional de la Gravedad de 1971; IGSN71) junto con datos de
gravedad derivados de la altimetria satelital y del modelo gravimétrico global
EGM96. Para su calculo se utilizo el método de Eliminar-Calcular-Restituir en
combinacion con la técnica de integracion de Stokes a través de la Transformada
Rapida de Fourier (FFT). Las alturas geoidales estan referidas al Sistema
Geodésico de Referencia de 1980 (GRS-80) centrado en el origen del Marco de
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Referencia Internacional Terrestre de 1994 (ITRF94) época 1996.0 (considerando
la variacion de las coordenadas con el tiempo). Sin embargo, las latitudes y las
longitudes son practicamente iguales a las del ITRF92 época 1988.0 (datum
horizontal oficial de México). Aunque se reporta con una precision por abajo del
metro, esta suele alcanzar hasta 3m en areas con informacién gravimétrica
insuficiente. Los rangos de elevacion van desde -47.6 metros en el pacifico a 6.8 en

Honduras.

2.2.2 GGM1O0.

El geoide gravimétrico para México  Version 2010, GGM10;

(https://www.inegi.org.mx/temas/rgnp_gravimetrica/) elaborado por el INEGI. Es un

modelo digital de alturas geoidales asociado al marco de referencia oficial vigente
(ITRFO8, época 2010.0), sus alturas representan la separacion existente entre el
geoide y el elipsoide geodésico de referencia GRS80. Los datos geodésicos con los
gue se genero son diversos, destacan los valores de aceleracion de la gravedad
medidos sobre la topografia y los modelos digitales de elevacion del terreno. La
técnica de célculo utilizada es llamada Stokes-Helmert. EIl GGM10 tienen asociado
un error medio cuadratico de estimado de 20 cm, sin embargo, esta cifra puede

variar regionalmente.

2.3 Modelos digitales del terreno

Se requiere un Modelos Digitales del Terreno (MDT) que se adapte bien a la
topografia de la Tierra para la determinacién de un modelo de geoide preciso, ya
gue las masas topograficas deben condensarse en el geoide para satisfacer el
problema del valor limite geodésico (GBVP). Se pueden usar varias tecnologias

para obtener datos de elevacion para el desarrollo de DTM, como sondeos
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terrestres, captura de datos fotogramétricos en el aire, escaneo laser aéreo e

imagenes satelitales basadas en radar (Hengl et al., 2003). La tabla 2.3.1 indica las

caracteristicas y la precision de estas fuentes de datos.

Métodos de Coleccion

Caracteristicas Principales Ejemplos

Precision tipica

Sistema DGPS 1m
. L . N Taquimetria 0.001 m-1m
Levantamiento del Terreno Alta precision, Densidad de muestreo pequeiia, Alto costo ) ~
Nivelacién ~0.001 m
Fotografia Aérea, 0.1m-1m
Imé Eet . Densidad de muestreo Alta, Semi/Completamente
magenes Estereoscdpicas
g P Automatizada, Problemas con la vegetacion Imagenes Satelitales (SPOT 10m —20m
y ASTER)
Es posible colocarlo en aviones con navegacion GPS, los datos
, crudos necesitan filtrarse y remuestrearse antes de utilizarse, Escaner Laser
Escaner Laser . ) 02m-1m
puede penetrar el follaje de los arboles y recuperar las Aerotransportado (LIDAR)
superficies de la vegetacion y del terreno
Radar de apertura sintética 0.5m-2m
) Bajo costo por KM?, Requiere puntos de control en el terreno, P )
Imagenes de Radar aerotransportado (inSAR) y 10m=-25m

Procesamiento complejo .
espacial (ERS y SRTM)

Tabla 2.3.1 Caracteristicas principales y precisiones tipicas de los datos utilizados para generar

MDT (Hengl et al., 2003)

Los DTM se distribuyen comunmente utilizando dos estructuras: cuadricula

rectangular (Figura 2.3.1a), donde cada pixel lleva la informacion de elevacion, y

Red Irregular Triangulada (TIN) (Figura 2.4.1b), que se basa en triangulos con sus

vértices en puntos de muestra de elevacion (Hengl et al., 2003).

o © 0 o o o
o 0 o o o o
e © o o o o

e o
® © o © o o
o © o o o o

Figura 2.3.1.a Malla de puntos y modelo utilizando la técnica de malla rectangular (Murai, 1997)
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Figura 2.3.1.b Malla de puntos y modelo utilizando la técnica Red irregular de triangulos (TIN)
(Murai, 1997)

Hay varios DTM disponibles en todo el mundo. Los ultimos modelos se describen

a continuacion en las subsecciones siguientes.

2.3.1 Shuttle Radar Topography Mission (SRTM v4.1)

La Shuttle Radar Topography Mission (SRTM) fue un proyecto conjunto de la NASA,
las agencias espaciales alemanas e italianas y la Agencia Nacional de Inteligencia
Geoespacial. Fue administrado por el Laboratorio de Propulsion a Chorro de la
NASA en Pasadena, California, para la Direccion de Mision Cientifica de la NASA,
Washington, DC. Los datos topogréaficos de 30 y 90 metros fueron distribuidos
publicamente por el Servicio Geolégico de los EE. UU. Estos datos estan
disponibles a través de una interfaz facil de usar en el sitio web Earth Explorer de
USGS (JLP, 2009).

Figura 2.3.2. SRTM en el Transportador especial Endeavour
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La Shuttle Radar Topography Mission (SRTM) (Farr y Kobrick, 2001) viajé a bordo
del transbordador espacial Endeavour en febrero de 2000 (figura 2.3.2 y 2.3.3),
recolectaron datos de interferometria de radar sobre 80% de la masa terrestre entre
las latitudes 56° sur y 60° norte de la linea ecuatorial. Durante la mision de 11 dias,
SRTM us6 un radar de imagenes para mapear la superficie de la Tierra numerosas
veces desde diferentes perspectivas. La combinacion de estos datos de radar se
proceso en el JPL para producir un mapa topografico global creado al hacer rebotar
sefales de radar fuera de la superficie de la Tierra y de vuelta al transbordador, el
objetivo inicial, en precision horizontal y vertical, era alrededor de 20 my 16 m (error

lineal al 90% de confianza), respectivamente (Jordan et al., 1996; Slater et al., 2003)

Outboard antennas ¥ X-band
(receive only) P

Mast

Main antennas (transmit and receive)
Figura 2.3.3. Esquema del SRTM en el Transportador especial Endeavour.

El 23 de septiembre de 2014, la Casa Blanca anuncio que los datos topograficos de
mas alta resolucién generados por la Mision de Radar Topogréfico de Radar
(SRTM) de la NASA en 2000 debian lanzarse a nivel mundial a fines de 2015. El

anuncio fue hecho en los Jefes de Estado de las Naciones Unidas.

Anteriormente, los datos de SRTM para regiones fuera de los Estados Unidos se
tomaron muestras para su lanzamiento al publico a 3 segundos de arco,

aproximadamente 90 metros (Figura 2.3.4). Los nuevos datos se han lanzado con
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un muestreo de 1 arco de segundo o aproximadamente 30 metros que revela la

resolucién completa de las mediciones originales.

2170 <160 150 -140 <130 120 -

2170 <160 150 -140 130 120 110 -100 90 -80 70 60 -50 40 -30 20 -0 0 10 20 30 40 S0 60 70 80 90 100 110 120 130 140 150 160 170

Figura 2.3.4. Disponibilidad de datos con resolucion de 3” (~90m)

Los datos estan disponibles para su descarga de USGS EROS Data Center .

Como parte de la mision SRTM, NIMA / NGA y la NASA llevaron a cabo una extensa
campafia mundial para recopilar datos sobre el terreno que permitieran la validacion
global de este conjunto de datos Unico. Este informe presenta una descripcion
detallada de cémo se obtuvieron los resultados, también presenta una
caracterizacion detallada de los diferentes componentes del error, sus magnitudes

y estructura espacial.

En la tabla 2.3.2 que se muestra un resumen del desempefio SRTM observado al
compararlo con datos terrestres disponibles. Todas las cantidades representan 90%

de errores en metros.
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Africa| Australia| Eurasia | Islandia| N. América|S. América

(m) (m) (m) (m) (m) (m)

Error Absoluto en Geolocalizacion 11.9 7.2 8.8 9.0 12.6 9.0
Error Absoluto en Altura 5.6 6.0 6.2 8.0 9.0 6.2
Error Relativo en Altura 9.8 4.7 8.7 6.2 7.0 5.5
Error de Altura de Longitud de Onda Larga | 3.1 6.0 2.6 3.7 4.0 4.9

Tabla 2.3.2 Desempefio del SRTM en diferentes regiones, Fuente Rodriguez (2005)

Norte América
Error absoluto 90%

i E
3 ] g
2 ] 2
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- =
) [}]
5 S
1 o
- =
- 2%
Ty S AL IR PR - e
150W 120W 90 60W
Longitud
Figura 2.3.5. Estimacion del error Vertical Absoluto al 90% en Norte América, Fuente Rodriguez
(2005)

A partir de analizar los datos de la tabla 2.3.2 se observa un error absoluto en altura
de 9 m para Norteamérica (figura 2.3.5), Sin embargo, muchas regiones de Asia
central, Oriente Medio, subcontinente indio, regiones norte y este de Africa,
Sudamérica y México estan desprovistos de puntos de control en el terreno para
evaluar de manera adecuada estas regiones, para el caso de México se puede
observar en la Figura 2.3.6 como las secciones realizadas con el sistema de
posicionamientos global cinematico no cruza por nuestro territorio (figura 2.3.6),
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Error medio en Norteamérica
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Figura 2.3.6. secciones realizadas con el sistema de posicionamientos global Cinematico, Fuente
Rodriguez (2005)
Otros trabajos a nivel local en otras partes del mundo, se han realizado para conocer

la precision del modelo SRTM, y son los siguientes:

e Agrawal (2006) evaluando los datos SRTM en la India mostrando altos
errores medios cuadraticos medios en regiones con ondulaciones del terreno

de moderadas a altas en el norte de la India como lo muestra la tabla 2.3.3.

Lugar Ondulacion del terreno RMSE
Allahabad, India | Bajo 3.6m

Alwar, India Moderado 11.4 m
Chamoli, India alto 19.6 m

Tabla 2.3.3 errores medios cuadraticos del SRTM en algunas regiones de la India

e Gorokhovich y Voustianiouk (2006) mostraron errores medios absolutos en
Phuket, Thailandia de 7.6 m.

e Rexer y Hirt (2014) compararon las alturas SRTM con estaciones de alturas
precisas de la base de datos nacional de gravedad de Australia (ANGD)
encontrando un RMSE de 4.4 m.

e En Polonia (Karwel y Ewiak, 2008) indican un RMSE de 2.9 my 5.4 m, para
terrenos plano y escarpados respectivamente.

e En Grecia (Mouratidis et al., 2010) el error encontrado fue de 6.4 m
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e Gorokhovich y Voustianiouk (2006) realizaron un estudio en la regién de

Catskill (USA) obteniendo un error medio absoluto de 4.1 m

2.3.2 Continuo de Elevaciones Mexicano CEM 3.0 (INEGI,2017)

El Continuo de Elevaciones Mexicano 3.0 (CEM 3.0) se basa principalmente en el
continuo de curvas de nivel a escala 1: 50 000; sin embargo, el modelo utilizado
para su generacion se apoya de manera importante en otros tipos de informacion,
como los puntos acotados, las corrientes y cuerpos de agua. En especifico, los
primeros consideraron los continuos de bancos de nivel y vértices geodésicos; los
segundos integraron los continuos de la red hidrogréfica y los cuerpos de agua en
su escala 1: 50 000. Todos los continuos en sus versiones mas recientes.

La elaboracién del CEM 3.0 esta basada en el modelo de interpolacién denominado
ANUDEM, algunas caracteristicas importantes de este son las siguientes:

e Considera como fuente diversos tipos de informacion que contengan
datos de altura del terreno como lo son las curvas de nivel y los puntos

acotados,
e Considera tanto los métodos de interpolacion locales como los globales,

e Considera el agua como una fuente primaria de erosién, por tanto,
existen redes de drenaje bien establecidas y son representadas por la red

hidrogréfica y los cuerpos de agua.
Adicionalmente, esta version tiene las siguientes caracteristicas (Tabla 2.3.4):
e Tiene una resolucion de 15 m x 15 m.

e Las alturas se guardan en valores enteros con signo utilizando 16 bits

para cada dato.
¢ Las unidades de alturas (Z) estan en metros.

¢ La informacion se proporciona en coordenadas geogréficas.
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Ventajas

¢ El datum corresponde a ITRF92 época 1988.0, elipsoide GRS80.

e La cobertura geografica del CEM 3.0 corresponde a la Republica

Mexicana en su totalidad.
e EI CEM se distribuye principalmente a través de internet.

e El formato de distribucion es el denominado BIL (Banda entrelazada

por linea) y TIFF (Tagged Image File Format).

Se destacan las siguientes:

¢ Se utilizaron diversos tipos de informacién fuente para generar el CEM
3.0.

e La informacion fuente se estructuré en continuos.

e Los continuos permitieron una disponibilidad total e inmediata de la

informacioén fuente con cobertura del territorio continental mexicano.

e Se utiliz6 un modelo de interpolacion robusto reconocido a nivel

internacional denominado ANUDEM.

e Se encuentra disponible en el portal del INEGI.

http://www.inegi.org.mx/geo/contenidos/datosrelieve/continental/continuo

Elevaciones.aspx

Sistema de Descarga

Para la distribucion del CEM 3.0 se ha desarrollado un sistema dinamico

de descarga el cual se caracteriza por:

e Permitir la descarga del CEM 3.0 a resoluciones de 15, 30, 60, 90y 120

metros.
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e Posibilita la descarga mediante la seleccion de la cobertura geogréfica
ya sea nacional, area geoestadistica estatal (AGEE), cobertura de la carta

topogréfica 1:50 000 y por un &rea definida por el usuario.

¢ El sistema permite adicionalmente la descarga del sombreado del area
seleccionada para descarga, el sombreado es un producto derivado del
CEM 3.0.

e El sistema de descarga es complementado con un visualizador el cual

muestra la cobertura geografica seleccionada en formato 3D.

Caracteristicas | Descripcién
Afio de publicacion 2013
Resolucion 15mx15m
Valores de Z Enteros positivos y negativos.
Unidades de Z Metros.

El datum corresponde a ITRF92 época 1988.0, elipsoide
GRS80, coordenadas geogréficas.
Cobertura geogréfica Territorio continental de los Estados Unidos Mexicanos.
Error medio cuadratico general 48m
Error medio cuadratico por rango de pendiente
(%):

Datos de referencia geodésica

DeOal4 45m
De 15 a 36 6.0m
Mayor que 36 7.2m

Principalmente por internet mediante el portal del INEGI.

Medio de distribucién . . .
Considera diversas opciones.

BIL (Banda entrelazada por linea). Forma Raster, para las
descargas total del territorio y por entidad federativa.
Formato TIFF (Tagged Image File Format ) para las

descargas por seleccion de area y carta respectivamente.

Formato de distribucion

Software utilizado para su generacion ArcGis 10.3

Tabla 2.3.4 Caracteristicas del CEM 3.0., Fuente INEGI (2017)

2.3.3 Aster GDEM

El desarrollo de los productos de datos ASTER GDEM (tabla 2.3.5) es un esfuerzo
de colaboracion entre la Administracion Nacional de Aeronautica y del Espacio
(NASA) y el Ministerio de Economia, Comercio e Industria de Japon (METI). Los
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productos de datos ASTER GDEM son creados por Sensor Information Laboratory
Corporation (SILC) en Tokio y esta disponible para la descarga desde el enlace

https://Ipdaac.usgs.gov/products/astgtmv003/

El modelo de elevacion digital global de ASTER (GDEM) version 3 (ASTGTM)
proporciona un modelo de elevacién digital global (DEM) de areas terrestres en la
Tierra con una resolucion espacial de 1 segundo de arco (aproximadamente 30

metros de posicion horizontal en el ecuador).

La metodologia utilizada para producir el ASTER GDEM implicé el procesamiento
automatizado de 2,3 millones de escenas del archivo ASTER, incluida la
estereocorrelacion para producir DEM ASTER individuales basados en escenas,
enmascaramiento para eliminar pixeles nublados, apilamiento de todos los DEM
protegidos por nubes y eliminacion de valores negativos residuales. y valores
atipicos, promediando los datos seleccionados para crear valores de pixeles finales
y luego corrigiendo las anomalias residuales antes de dividir los datos en mosaicos
de 1° por 1°. La cobertura geogréafica del ASTER GDEM se extiende desde 83°
Norte hasta 83° Sur. Cada mosaico se distribuye en formato GeoTIFF y se proyecta
en el geoide del Sistema Geodésico Mundial de 1984 (WGS84)/Modelo
Gravitacional de la Tierra de 1996 (EGM96).

El instrumento ASTER fue construido por el Ministerio de Economia, Comercio e
Industria de Japén (METI) y lanzado a bordo de la nave espacial Terra de la NASA
en diciembre de 1999. Tiene una capacidad estereoscopica a lo largo de la
trayectoria utilizando su banda espectral del infrarrojo cercano y su visién del nadir

y la vision hacia atras.

Los estudios para validar y caracterizar el ASTER GDEM confirman que las
precisiones para este producto global son de 20 metros al 95% de confianza para

datos verticales y de 30 metros al 95% de confianza para datos horizontales.
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Caracteristicas | Descripcién |

Coleccién Terra ASTER
DOI 10.5067/ASTER/ASTGTM.003
Tamafio del archivo ~25 MB
Resolucién Temporal Multi-Anual
Extensién Temporal 2000-03-01 2 2013-11-30
Extensién espacial Global
Sistema de coordenadas Latitud y Longitud Geografica
Datum WGS84/EGM96
Formato de los Archivos GeoTIFF
Dimension Geografica 1 grado lat x 1 grado lon

Tabla 2.3.5 caracteristicas del ASTER GDEM fuente(https://lpdaac.usgs.gov/products/astgtmv003/)

2.4 Efectos Gravitacional de Masas Topograficas

Derivado de la creciente disponibilidad de los modelos digitales del terreno MDT de
alta resolucion es posible determinar con precision el efecto gravitacional de las
masas topograficas en el campo de gravedad de gravedad terrestre. La técnica que

nos permite realizar este proceso es el Gravity Forward Modeling (GFM).

El GFM se fundamenta en la ley de la gravitacion Universal de Newton y permite
calcular el potencial gravitacional y sus derivados por medio las alturas topograficas

y un valor correspondiente a la densidad adecuado.

2.4.1 Modelos Residuales del Terreno (RTM) - Prismas Regulares

El uso de prismas rectangulares (Mader,1951; Nagy et al., 2000) se ha utilizado
tradicionalmente para el dominio espacial GFM un ejemplo lo podemos ver en la
rutina TC del programa Gravsoft ampliamente utilizada (Forsberg y Tscherning,
2008) Si bien los prismas rectangulares son adecuados para aplicaciones locales,
generalmente no se pueden recomendar para aplicaciones a escala regional o

global debido a la aproximacion plana relacionada con este esquema.
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El Modelo Residual del Terreno (RTM) es uno de los métodos mas comunes de
reduccion de masa utilizados principalmente en la determinacién geoide. Dentro de
este esquema, la contribucion de la topografia se elimina y se restaura utilizando un
modelo de la topografia igual a la diferencia entre la topografia real y una superficie
de elevacion lisa pero variable (figura 2.5.1). Por lo tanto, las masas topograficas
por encima de esta superficie de referencia se eliminan y las masas llenan los
déficits por debajo de esta superficie de referencia. La superficie de referencia
puede construirse promediando la malla de topografia de resolucién fina (detallada)
y luego filtrando en paso bajo la rejilla media generada tomando medias méviles de
un numero apropiado de bloques adyacentes. En aplicaciones practicas, la rejilla
topografica detallada se utiliza a una distancia maxima y la rejilla gruesa se utiliza
para la topografia restante de la zona en estudio (Forsberg, 1984). El radio de la
zona interior depende de la resolucion del DTM detallado disponible. Para puntos
fuera de esta area interna, se puede usar una rejilla de menor resolucién derivada
de la multa mediante el promedio o desde un modelo de expansion de armonicos

esféricos de la topografia de la Tierra (Hirt et al., 2010).

Figura 2.5.1. Geometria de la reduccion RTM

Forsberg (1994) sugiere dos formas diferentes de definir la superficie de referencia

de la topografia.

Las alturas topograficas de referencia con longitudes de onda hasta n,,,, = 2,160
(resolucion de aproximadamente 5’) se puede obtener a partir de una expansion

esférica de series armonicas de la topografia global del modelo de terreno digital
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DTM2006.0., calculado por el equipo de desarrollo EGM2008 basado en el conjunto
de datos de elevacion global SRTM y algunas otras fuentes de datos descritas en
Pavlis et al. (2007). EI modelo DTM2006.0 consiste en un conjunto de 2.401.336
coeficientes totalmente normalizados HC,,,, HS,,, que se transforman en alturas

de la topografia utilizando la expansion de la serie (EGM-Team 2008):

NMmax n

erT}MZOOG'O(H, A) = z Z (HC,,cosmA + HS,,,sinmA)P,,,,(cosh)

n=0 m=0

(2.4.1)

Con 6 co-latitud geocéntrica, 4 longitud y P,,,,(cos8) funciones asociadas de
Legendre totalmente normalizadas. DTM2006.0 es un complemento

consistente del modelo de gravedad EGM2008 de la Tierra.

e Alternativamente, se puede construir una superficie de referencia suave
aplicando el operador de promedio mévil (MA) en el DTM. Es importante
destacar que el grado armoénico esférico asociado de la superficie de
referencia debe concordar con el maximo grado armonico esférico n,,,y.
Entonces, los datos RTM son capaces de proporcionar informacion sobre las

partes omitidas de longitud de onda corta

La altura media movil H}%4 se puede calcular a partir de:

Hyer (k, 1) =

i=n Jj=n
=—n

ZH(k+i,l+j)

1
2n+1)(2n + 1)l_ (2.4.2)

Donde H es una matriz que contiene los datos DTM, (k, 1) es el par de indices
que denota el punto de calculo. El parametro n se puede determinar

facilmente a partir del ancho w de la ventana de filtro y la resolucién DTM Ax:

n = int (%) (2.4.3)
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La Ec. 2.4.2 usa una ventana cuadrada centrada al punto de célculo. Para
construir la superficie de referencia media mévil de acuerdo con el maximo
grado armoénico esférico n,,,, , €l ancho w de la ventana se adapta a la

resolucion espacial de la expansion arménica esférica (Torge, 2001):

_ 180deg

w (2.4.4)

nmax

En el caso del EGM2008, el grado maximo n,,,, de 2160 implica una ventana

con w de 5 minutos de arco.
En este estudio, probamos la segunda alternativa.

La técnica de Modelo Residual del Terreno RTM (Forsberg y Tscherning, 1981;
Forsberg,1984) es capaz de modelar la mayor parte del error de omision de la sefial
EGM2008 (Hirt, 2010 y Hirt et al., 2010). Generamos datos RTM como la diferencia
entre el modelo de elevacién SRTM de 3” de arcos (Jarvis et al., 2008) y la superficie
de referencia generada por medio del operador media moévil. Las masas
topograficas que se encuentran sobre esta superficie de referencia se eliminan y las
masas llenan los déficits por debajo de esta superficie de referencia. La superficie
de referencia se puede construir promediando la cuadricula de topografia de
resolucion fina (detallada) y luego filtrando a paso bajo la cuadricula promedio
generada tomando promedios maviles (el operador de media mévil MA) de un
namero apropiado de bloques adyacentes. La cuadricula topografica detallada se
utiliza a una distancia maxima y la cuadricula gruesa se utiliza para la topografia
restante del area bajo estudio (Forsberg, 1984). El radio de la zona interna depende
de la resolucién del DTM detallado disponible. Para los puntos fuera de esta area
interna, se puede usar una malla de menor resolucion derivada de la mas fina
promediando (figura 2.5.2) o de un modelo de expansion de armonicos esféricos de

la topografia de la Tierra (Hirt et al., 2010).
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Figura 2.5.2. Sectorizacién en el célculo del efecto del terreno

La superficie de referencia sirve como filtro de paso alto, eliminando las
caracteristicas de longitud de onda larga de los datos SRTM. Los datos SRTM/DTM
2006.0 RTM se transforma en alturas geoidales NR™ usando el método de

modelado directo de integracion de prisma ( Forsberg 1984, Nagy et al., 2000).

La elevacién residual entre SRTM y superficie de referencia, es decir, zRTM =
Z5RTM _ z5upRef de cada punto de la malla representa un prisma rectangular de
densidad constante p0 para el cual se calcula el potencial gravitacional V del punto
P gue se obtiene por medio de la integracion del volumen (triple) sobre el cuerpo en
cuestion (en este caso el prisma ABCDEFGH; var figura 2.5.3) Con las
coordenadas de esquina (x1,y1,z1) y (x2,y2,2z2) de un solo prisma, la expresion

para V se lee (Nagy et al., 2000):
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x? z vy zX
V =Gpo|||xyin(z+ 1) +yzin(x + 1) + zxin(y + r) — 7tan_1 i]—r — y?tan"1 y_r
Z2
x5 |Y2
z2 _xy|” (2.4.5)
——tan ™t —
2 zr
*1 Y1 Zq
P 1 xg X
v /D /

Figura 2.5.3. Notacion usada para la definicion del prisma

Donde r es la distancia entre el punto (x, y, z) y el origen del sistema de
coordenadas, y G es la constante gravitacional. Con el fin de evaluar la Ec. 2.5.5,

las variables (X, y, z) son sustituidas por los limites (X1, ¥1,Z1, X2,Y2,Z2), dando
un total de 48 términos por prisma (Nagy et al., 2000). Se usé la densidad de masa
topografica estandar de po = 2,670 kgm™3. Utilizamos z; = 0 y Z, = Zgry,
de manera que las alturas de prisma Z, — Z; representan las elevaciones

residuales. La ecuacion 2.4.5 se basa en una aproximacion plana (Nagy et al.,
2000); Sin embargo, el efecto de la curvatura de la Tierra se tiene en cuenta aqui
por un desplazamiento vertical del prisma como una funcién de la distancia entre

cada prisma y el punto de calculo de RTM (Forsberg, 1984). Para la conversion del
potencial V del prisma a su contribucién de la anomalia de la altura {PT5™ se

aplica una variante de la ecuacion de Bruns (Heiskanen y Moritz, 1967):
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2.4.2 Modelos Residuales del Terreno (RTM)-Teseroides

La modelacién de datos a escala regional y global requiere tener en cuenta la
curvatura de la tierra (Uieda, 2016), por lo que una alternativa es realizar la

discretizacion por medio de teseroides en lugar de prismas rectangulares.

Un teseroide es un cuerpo elemental delimitado por lineas de cuadricula geografica
en la superficie de referencia elipsoidal (o esférica) y superficies de altura elipsoidal
(o esférica) constante (Heck et al., 2007 y Anderson, 1976).

Este tipo de elementos de masa es ideal cuando se utilizan DTM basados en

coordenadas geodésicas ¢, A. El teseroide tiene como limites:

1. Dos superficies de altura elipsoidal constante hq, h, = Cte y paralelas al
elipsoide de referencia.
2. Un par de planos meridionales 4; = cte y 41 = cte;

3. Un par de conos circulares coaxiales ¢p; = cte y ¢p; = cte.

Figura 2.5.4. Geometria del Teseroide (Alvarez, 2007).

Para la mayoria el caso no es posible una solucién analitica no es posible por lo que

la formula integral para los efectos de la gravedad debe ser resuelta analiticamente
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y se incluye para esto la expansion de la serie de Taylor y la cuadratura de Gauss-
Legendre GLQ (Uieda, 2016).

En la mayoria de los casos, una aproximacion esférica del teseroide elipsoidal
producira resultados suficientes buenos (Novak y Grafarend, 2005). Con
aproximacion esférica de la superficie de referencia, el par de superficies (1) consta
entonces de esferas concéntricas con radios r; = R+ hy,7, = R+ h,, donde R

denota el radio elegido de la esfera equivalente.

El potencial gravitacional v de un teseroide esférico de densidad de masa

homogénea p se describe mediante la integral de Newton.

Y2 (b2 (T2 2005 S
v(r,¢, 1) = pr f J. fdr de'dr (2.4.6)
A4 1 "N

[ =\r2+1'2—2rr'cosy
cosy = singsing’ + cospcosgp’ cos(A' — 1)

Donde v es el potencial gravitacional, G es la constante gravitatoria newtoniana,
r,¢,A son las coordenadas esféricas del punto de célculo P, r',¢’,A" son las
coordenadas esféricas del punto de integracién en ejecucion Q, £ es la distancia
euclidiana entre los puntos Py Q P; y ¥ denota el angulo entre los vectores de
posicién de los puntos P y Q, como la distancia esférica.

A diferencia del céalculo del potencial gravitacional por medio de prismas, el
potencial de los teseroides no se puede resolver por integracién elemental esto es
debido las que se trata integrales elipticas. Sin embargo, se puede obtener una
solucion aproximada por integracion numérica o la integral de superficie resultante

de la integral sobre coordenadas radiales r’.

Az o2
v(r,¢, 1) = Gp]/1 f cos¢’ (2.4.7)

X [(r' + 3rcosyp) + r?2(Bcos®>Y — 1) X In(£ +r' — rcosw)]]::z:id¢’d/1’
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donde la integracion sobre 1’ se evalla analiticamente (Martinec, 1998).

2.5 Métodos de evaluacion integral
2.5.1 Integracion numérica directa

Este método de integracion es muy preciso. No se requiere que la distribucién de
datos sea uniforme. Un problema es que, a medida que los datos aumentan en
namero, rapidamente se vuelven intensivos desde el punto de vista informatico.

Consideremos la siguiente integral sobre la esfera.

o
Donde:
gp Es la cantidad evaluada en el punto P

K(pr) Es la Funcién Kernel asociada a los puntos Py Q

Ypo Angulo en el centro de la esfera entre los radios a la distancia en la

esfera entre los puntos Py Q

fo Es la funcion integrada en el punto Q
daQ Es un elemento diferencial de area en Q
¢, 1 Son las coordenadas geograficas

Definimos por A la matriz que representa la discretizacion de la integral en la
ecuacioén (2.4.8). Considerando una malla de puntos para evaluacién e integracion
con los valores de funcion correspondientes representados por vectores g y f
respectivamente, escribimos simbodlicamente.

¢ = Af (2.4.9)

Teniendo una malla regular con intervalos constantes Ag,AA para los puntos de
solucion y medicion, avanzando de oeste a este y de sur a norte, un elemento de A

estara dado por:
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Ai,j = i,j(d)i'/li' ¢],/‘{])A¢COS¢)]A/1 (2410)

Con:

¢ = p1 + [ent%] A, A=A+ [i _ (entlT)m - 1] A
(2.4.11)

= = (en =) m 1]

;= t—|Ad, A=A — t—— —11A2

?; ¢1+[en - ¢ ; 1+ |J en - m
i=1mn,j=1mn

Siendo ¢;, 4, las coordenadas iniciales de una malla uniforme, m el numero de

puntos a lo largo de los paralelos, n el nUmero de puntos a lo largo de los meridianos

y ent significa que se toma la parte entera.

2.5.2 Integracién numérica esférica con 2-D FFT

Con la ayuda de FFT (Fast Fourier Transform), el teorema de convolucion permite
evaluar algunas integrales de una manera mucho mas eficiente que con la
integracion numeérica directa. Por definicién, una convolucién entre dos funciones

k(t) y f(t) viene dada por

gt) = (k") = j k(t —t)f()Hdt’ (2.4.12)

Esta integral se puede evaluar facilmente utilizando el teorema de convolucion
(Brigham, 1988): El espectro (transformada de Fourier) de la convolucion es igual al
producto de los espectros de las funciones convolucionadas. Es decir, de

Fg®) = F(tk* H(®D) (2.4.13)

Tenemos que, utilizando la representacion espectral en el dominio de la frecuencia,

cuya variable es w
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G(w) = k(w)F(w) (2.4.14)

donde F representa el operador de la transformada de Fourier, G, K, F es la
representacién de Fourier de las funciones g(t), k(t), f(t)), respectivamente y w
es la variable en el dominio de la frecuencia. Aplicando la transformada inversa de

Fourier a la ecuacion (2.5.14), obtenemos.

g(@®) = FY(K(w)F(w)) (2.4.15)

Hay casos en los que se conocen g(t) y k(t) y se necesita la soluciéon para f(t).
La aplicacion de una deconvolucién puede hacer esto. De la ecuacion (2.5.14)

tenemos

(2.4.16)

G(w)> = F(6(w)H(w))

f@)=F1 <m

Con H(w) =1/K(w). ElI mismo concepto puede extenderse para la situacién
bidimensional donde podemos escribir, similar a la ecuacion (2.4.14), la version 2-

D de la integral de convolucién dada por

(2.4.17)
g(ty,t3) = (k* f)(ty, t5) = j j k(ty —t'y, t; — t')f(t', t'p)dt’ dt’,
Y en representacion espectral

(2.4.18)

G((UL wz) = K((UL (Uz)F((UL (Uz)

donde wq, w, son las dos variables en el dominio de frecuencia 2-D. Similar a la

ecuacion (4.8), la deconvolucién 2-D correspondiente sera

ftt) = P (G = (6 o, w00 0) a9

Esta claro que las integrales de convolucion requieren que la funcion del kernel se

exprese en términos de diferencias de coordenadas. Tenemos que la funcion kernel
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de integrales utilizadas en geodesia como las de Poisson, Hotine y Stokes, que
pueden escribirse como funciones de latitud y longitud, se expresan en términos de
diferencias con respecto a la longitud, pero no con respecto a la latitud. Para
alcanzar la forma requerida es necesario aproximar los kernel, lo que introduce
errores debido a la convergencia de los meridianos que crecen con la extension del

area de integracion.

Las funciones que deben aproximarse son: cos(y) y tan( @) que se pueden escribir

como
cos(y) = cos(¢) cos(¢p' — ¢d + ¢) cos(A’ — 1) + sin(¢) sin(¢p’ — ¢ + @)

cos(¢p' — ¢ + ¢p)sin(A' — 1)
cos(¢) sin(@’ — ¢ + ¢) — sindcos(¢’ — ¢ + ¢) cos(A ;40

tana =

Necesitamos fijar el segundo valor de ¢ en ¢’ — ¢ + ¢ a un cierto valor, digamos ¢,
en (2.4.20) para que las funciones se expresen como funciones de diferencias de

coordenadas. Dejando

(2.4.21)
Ap=¢' —p, AM=N-2

Podemos escribir

cos(Y) = cos(¢g) cos(¢py + Agp) cos(AR) + sin(¢y) sin(¢py + Ad)
cos(¢y + Ag) sin(AX) (2:4.22)
cos(@) sin(¢py + Ap) — sin pcos(¢py + Ap) cos(AA)

tana =

Esta féormula dard resultados exactos solo cuando ¢ = ¢,. Los errores de
convergencia de meridianos aumentaran a medida que aumente la distancia entre
el punto de célculo y el paralelo con latitud ¢,. Una buena eleccién para ¢ es la

latitud media del area. Ahora podemos escribir integrales, a la manera de una
convolucién bidimensional con respecto a la latitud y la longitud. Supongamos que
las funciones de latitud y longitud g, k y f estan relacionadas de la siguiente manera
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g(p, ) = f f k(Ap, AN f(¢p',2") cos(¢p) dpda (2.4.23)

que puede considerarse una convolucién 2-D con respecto a las coordenadas ¢ y

A. Usando el operador de convoluciéon * podemos escribir

(2.4.24)
g =k (fecos(¢))
Entonces, de acuerdo con el teorema de convolucién, sus espectros estan
relacionados por
G(wq, wz) = K(w;, wz)F(wL W) (2.4.25)

Con F = F(f cos(¢))

Para evaluar integrales que involucran diferencias, utilizando el teorema de
convolucién, se deben hacer las siguientes suposiciones: Las diferencias deben
darse a lo largo de meridianos y con una distancia angular constante entre ambos
satélites. Luego, usando la propiedad de desplazamiento espacial de las

transformadas de Fourier (ver Brigham, 1988)

f(ts = tio, ta — ) © F(wg, wy)e 2m@itiot@atzol - (2.4.26)

2.5.3 Integracion numérica esférica combinando integracion directay 1-D FFT

Se sabe que la integracion numérica es computacionalmente intensiva para un gran
namero de puntos. Por otro lado, la evaluacién de convolucion esféricas con 2D-
FFT tiene el problema de la convergencia de meridianos, que hace que el intervalo
espacial correspondiente a lo largo de los paralelos cambie con la latitud diferente.
Otra forma de evaluar integrales sobre la esfera usando aproximacién esférica, con
mas eficiencia que la integracion numeérica directa y evitando el error de
convergencia de meridianos, es usando transformada de Fourier 1-D combinada

con integracion numérica (Haagmans et At., 1993). Aun asi, el intervalo de
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muestreo debe ser uniforme a lo largo de los paralelos. Suponga que las funciones
g y f se dan en una cuadricula de m puntos de oeste a este y n puntos a lo largo de
los meridianos de sur a norte y sea k el kernel que relaciona ambos como en la

ecuacion (2.4.8). Los valores de g para puntos a lo largo de un paralelo de latitud

¢p estan dados por

$n

9or (1) = bppAF | > Ay (k(8200)) Fu(fpo (o) cos o) (2.4.27)
¢Q=¢1

Donde

Fl Representa la transformada de Fourier 1-D.
9op (Ap) Es el vector 1xm de g a lo largo del paralelo del punto P con latitud ¢p.
f¢Q Es el vector 1xm de f a lo largo del paralelo del punto Q con latitud (,bQ.

k¢Q (AAPQ) Es el vector 1xm de k a lo largo del paralelo del punto Q con latitud ¢p.

Es decir, la ecuacion (2.4.27) arrojara la evaluacion de la integral en la ecuacion

(2.4.8), después de la discretizacion apropiada, para todos los puntos con latitud
g3
2.5.4 Errores de convolucion ciclica

La convolucion como se muestra en las ecuaciones (2.4.12) y (2.4.17) se definen
en todo el plano o la recta. En realidad, normalmente solo se dispone de una
cantidad finita de datos discretos. Este hecho introduce errores de discretizacion,
truncamiento y efecto de borde (errores en los limites). Ademas, para la eficiencia
computacional, se desea emplear la Transformada de Fourier discreta, lo que
implica un supuesto de periodicidad en los datos y el kernel que se utilizara. Esto
produce el llamado error de convolucién ciclico. Los errores de discretizacion solo
pueden reducirse reduciendo el intervalo de muestreo. Los errores de truncamiento
se reducen con una mayor cobertura de area o aplicando modificaciones del kernel.
Los errores de efecto de borde se evitan descartando la solucion cerca de los
bordes. Una forma de eliminar el error de convolucion es agregar ceros a los datos

y extender el kernel periddicamente al doble del area. Por otra parte, el error por
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efecto de borde y el error de convolucion ciclica tienen caracteristicas similares, los
dos son mas grandes cuando el punto de calculo de la convolucién esta cerca a la

orilla (Figura 4.1).

Efecto de borde
Error de

convolucién
ciclica —_—

(&x),#0
T N2 N2 L Nna N1 N2 -1 IN—1
Efecto de borde \C= 0

Figura 2.5.5. Efecto de borde en la convolucion (gy),#h, evaluada en £. También

se muestra el error de convolucion ciclica obtenida por el calculo de esta

convolucién como (&y)¢#(hy), - (Jekeli, 2009).

Es posible construir una convolucion ciclica discreta de la secuencia de datos dados que
sea exactamente igual a una convolucion lineal discreta. Esto no elimina el efecto de

borde, solo el error de convolucién ciclica. La Figura 2.5.6 muestra como el error de

convolucidn ciclica desaparece para (ggN)f’#(EZN){, con —N/2<1 <—-N/2-1. Se descartan

los valores de la convolucion ciclica de secuencias extendidas para otros valores de | ...

~0
Error ( N )
n
de convolucién /_\/

ciclica = 0, siendo

(&), =0

Efecto de borde

{—N - l
-N T -N/2 t-N/2 N2 -1 N-1 3N2 -1 2N -1
Efecto de borde
Figura 2.5.6. Error de truncamiento y efecto de borde en la convolucion (gy),#h, evaluada

en ¢, y el error de convolucion ciclica obtenida por el célculo de esta convolucion como
@2) ¢#(hzw) , (Jekeli, 2009).
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2.5.5 Inversion de integral esférica con el método directo

Llamamos inversion del dominio del espacio a la inversién asociada a la integracion
numeérica directa. Teniendo en cuenta los errores de medicién, podemos reescribir

la ecuacion (2.4.9) de la siguiente manera

anl = Anxmfmx1 + enxl (2.428)

donde n es el nimero de mediciones y m es el numero de incognitas, con n = m.

Siguiendo el principio de minimos cuadrados, el valor del vector f viene dado por
f=(0Ta)"14Tg (2.4.29)

Se sabe que la integracién numérica directa es computacionalmente intensiva para
grandes cantidades de datos. Ademas de eso, el proceso de inversion es muy
exigente para la memoria de la computadora, ya que A se convierte en una matriz
muy grande. Aun asi, esta inversion es muy precisa en relacion con los otros dos

métodos que se explicaran aqui.

2.5.6 Inversion de integral esférica empleando 1-D FFT

Con respecto a la velocidad computacional para una computadora personal, la
integracion numérica usando 1-D FFT estd en medio entre la integracion numérica
directa y el método 2-D FFT. Si bien puede dar exactamente los mismos resultados
en precision, es mas rapido que la integracion numérica directa. Para la inversion
parece haber una situacion similar, como veremos. Es posible realizar inversion 2-
D utilizando 1D-FFT que también nos permite procesar mas datos que con una
inversion del dominio espacial (Garcia, 2002). De cualquier forma, como en el caso
de 2D-FFT aun permanece el problema de la falta de incégnitas de los datos
imaginarios producto de la deconvolucion 1-D, esto genera errores de
deconvolucién 1-D. Se espera que este problema sea menor debido a que solo se
presenta a lo largo de los paralelos. De esta manera, empezamos con la ecuacion
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(2.5.28) la cual cuando resolvemos para todos los paralelos puede ser expresada

comao.
Y = AX (2.4.30)

donde de la ecuacion (4.21)

v =vec (Fi(94,) Fi(94,), Fi(99,), - Fi(95,,)) (2.4.31)

X = vec (ﬁl(f¢lcos¢)1),Fl(f¢zcos¢>2),F‘l(f¢3cos¢3), ...,ﬁl(f¢ncos¢)n)>

Considerando que los datos estan sobre n paralelos y m meridianos
Diy D1z Di3..Dim
Ao D:21 D:21 D:21...D%m ,D; ; = diag <ﬁ1 (k¢ (Ax¢i_¢j))> (2.4.32)
Dni Dnz  Dpz Dpm
Y contendra todos los vectores del espectro del potencial para cada paralelo en el
radio r, mientras que X tendra el mismo, pero en el radio R. Por lo tanto, seran
vectores que contengan nm elementos. El tamafio de cada matriz D serd m por my

la matriz A tiene un tamafo nm por nm.

Esta matriz sera muy grande para un mayor nimero de medidas, por lo que sera
mas dificil resolver para X. Por ejemplo, con una cuadricula de 100x100 medidas,
el tamafo de A seria 10000x10000. Ademas, los elementos de A son numeros
complejos ya que son componentes del espectro de Fourier. Aun asi, dado que las
matrices D son matrices diagonales, la matriz A sera una matriz de bandas

dispersas con 2 millones de elementos distintos de cero.

Alternativamente, puede intentar resolver el mismo componente (i) de cada vector

espectral del potencial a lo largo de los paralelos correspondientes. Es decir,

Y; = A (2.4.33)
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Donde

71(96.);]  [Alfe.cos¢);] [Di Di, Di3 Din
ﬁl('g¢z)i Fl(f(pZCOS(l)z)i Dél DZiZ DZiB.“DZim

_ |4 1 |72 : 23, P2 (2.4.34)
Y, = F1(g¢>3)l- Xi = Fl(f¢3005¢3)i A= D3; Di, D§3. D3m

7 (é¢n)i_ 1Al f¢nc‘os¢n)i_ i1 DL, Dis Dy

Y, D]-i,k es un solo elemento y la matriz A; es de tamafio n por m. De esta manera

podemos resolver X;, que contiene la componente espectral (i) para cada vector

potencial a lo largo del paralelo correspondiente en la superficie de la tierra.

Otra forma de ver este sistema de ecuaciones es la siguiente. Deje que X e Y

contengan todos los X; y Y; de la siguiente manera

X = veC(Xl,Xz,Xg, ,Xm) (2435)
Y =vec(Y,,Y,,Ys, ..., )
Entonces tenemos el sistema como la ecuacion (2.4.30) con A (con el mismo

tamano) siendo una matriz diagonal de bloques formada por matrices A4;.

2.5.7 Errores de deconvolucién

La operacion inversa de las integrales de convolucion, como las ecuaciones (2.4.12)
y (2.4.17), también se denomina deconvolucién. Este proceso también puede verse
como una convolucién por si sola; con h = F~'(H) podemos escribir, usando el

teorema de convolucion.

f@®) =h®)*g() (2.4.36)

Por lo tanto, conociendo g(t) y el kernel de deconvolucién h(t), podriamos resolver
facilmente f(t) usando la ecuacion (2.4.13). Como se menciond anteriormente,

tenemos que ocuparnos del error de convolucién ciclica si queremos tener
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resultados mas precisos y eso se puede hacer utilizando la estrategia de relleno
adecuada. Sin embargo, existe un problema si solo conocemos la expresion
analitica para el kernel de convolucion k(t) en el dominio del espacio. Solo podemos
obtener una representacién discreta de h(t), para el area donde se dan los datos.
Al parecer, dado que no tenemos acceso a su expresion analitica, no podemos
utilizar ninguna técnica de relleno para evitar los errores de convolucién ciclica. Una
forma comun de evitar este problema es utilizar algunos métodos iterativos para el
gue no necesitamos conocer los datos ficticios que implica el proceso de
convolucién. Ademas, para el caso de FFT 1-D, si podemos usar datos a lo largo de
todos los paralelos, no tenemos que preocuparnos. sobre errores de deconvolucion
ciclica. La extension de datos a lo largo de paralelos no aumentara el tamafio de las
matrices A; que se invertirdn, ver ecuacion (2.4.33), solo el nimero de ellas. Como
beneficio adicional, no habré efecto de borde a lo largo
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CAPITULO Il
METODOLOGIA

Altura Geoidal del Modelo Modelo Digital del Terreno y
Geopotencial global “N” Batimeétrico de Alta Resolucion

b

Obtencion de Superficie de
Referencia

Modelo Residual del Terreno

_,| Residual de| Integracion | Correccion
Alturas Numérica | Topografica

h 4

Aplicacion de Correccion |«

b

Altura Geoidal Refinada “N”

Figura 3.1 Metodologia de obtencidn de un Geoide Refinado

1 Determinacion de alturas geoidales de GGM

Las alturas geoidales del Modelo Geopotencial global, se obtienen a través del
software HARMONIC_SYNTH_WGS84, teniendo como dato de entrada los
coeficientes armonicos esféricos y las coordenadas de los puntos requeridos, otra

opcion es descargar el modelo correspondiente en forma de malla de la pagina del
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International Centre for Global Earth Models (ICGEM). Para esto es necesario
reformatear los datos para poderlos utilizar esto se realiz6 por medio de programa
DATOICEGEM_GLOBAL.F90.

2 Obtencidon de los modelos digita del terreno de alta resolucion

Los Modelos Digitales del Terreno y Batimétrico de Alta Resolucion (MDE)

SRTM90m se encuentran disponibles en: http://srtm.csi.cgiar.org/.

3 Obtencidén de superficie de referencia.

Como superficie de referencia se consider6 El modelo
Earth2014.RET2014.5min.geod.grd desde el siguiente sitio web
http://ddfe.curtin.edu.au/models/Earth2014/data_5min/GMT/

4 Generacion del modelo residual del terreno

Se obtienen las alturas residuales restando del MDE SRTM 90 m las alturas del
modelo Earth2014.RET2014.5min. Para esto se utilizé el programa Global Mapper
v12, sin embargo, es necesario generar, previamente, una malla geografica para
definir los puntos a calcular, esto se realiz6 por medio del programa
MALLAGEO.F90.

Las alturas residuales sirven de entrada para el programa TC-1DFFT.F90 que
integra numéricamente y se evalla el efecto RTM sobre el Geoide obteniendo la

correccion correspondiente a altura geoidal del modelo geopotencial global
5 Aplicacién de Correccion y Obtencién de Alturas Refinadas.

Se aplica la correccién correspondiente a los modelos Geopotencial del Geoide
obteniendo las alturas geoidales refinadas. Se utilizaron bancos de nivel GPS, para

realizar una comparativa.
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CAPITULO IV PRUEBAS Y RESULTADOAS
4.1 Analisis de precision de los modelos

4.1.1 Comparacion de alturas ortométricas BNGPS, SRTM, CEM

Para este analisis se utilizaron 10,482 puntos de la red geodésica nacional pasiva

de INEGI, con datos de nivelacion y GPS simultaneamente (figura 4.1).

i:igura 4.1 Ioclalizacién de I.;>N-GPS en el jcerritorio de México

Con la localizacion de los puntos GPS (latitud y longitud) se determiné la altura
correspondiente en el Modelos Digital del Terreno SRTM, CEM Y ETOPO (figura.
4.2a, 4.2b, 4.2c¢).

Figura 4.2a. Modelo Digital del Terreno SRTM con BN-INEGI
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Figura 4.2c. Modelo Digital del Terreno ETOPO con BN-INEGI

Con la siguiente estadistica (Tabla 4.1):

BNGPS (m) | SRTM (m) | CEM (m) |ETOPO (m)

MAXIMO 3485.350]  3497.278 3489.0] 3422.299
MINIMO 0.584 0.0 0.0 0.0
MEDIA 972.901 975.834|  972.362|  997.875
DESV. ESTANDAR 893.746 894.603] 893.721]  895.235

Tabla 4.1 Estadistica de los modelos digitales elevaciones (MDE) SRTM, CEM y ETOPO y BN-INEGI

Finalmente, al comparar las elevaciones del MDE con los bancos de nivel GPS se
obtuvieron los siguientes resultados (tabla 4.2):
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BNGPS-SRTM (m)

BNGPS-SRTM (m)

BNGPS-SRTM (m)

MAXIMO 65.245 156.212 588.655

MINIMO -60.150 -73.567 -684.452
MEDIA -2.933 0.538 -24.974
DESV. ESTANDAR 4.851 4.881 82.339

Tabla 4.2 Estadistica de la diferencia entre los (MDE) SRTM, CEM y ETOPO con respecto a los BN-

INEGI

4.1.2 Comparacion entre los Modelos Geopotenciales Globales
EGM2008, EIGEN_6C4, GECO, SSG _UGM_1 y el modelo geoidal

GGM10

Se realizé una comparativa entre los GGM’s:

« EGM2008 (Figura 4.3)

- EIGEN_6C4
- GECO

- SSG_UGM_1

El 4rea de estudio esta comprendida entre los paralelos 14°N y 33°N y los

meridianos 85°W y 118°W con una resolucién de 0.005° (~540m) para los modelos
geopotenciales globales EGM2008 (Figura 4.3), EIGEN-6C4, GECO Y SSG-UGM-
1, asi como el modelo GGM10 de INEGI.

55




Figura. 4.3 Modelo Geopotencial Global EGM2008

Se calcul6 la diferencia entre cada uno de los modelos y se determinaron sus

medias, desviaciones estandar, maximas y minimas discrepancia (tabla 4.3) y sus

localizaciones.

DIF. DE MODELOS 4 DE DATOS| MINIMO IMAXIMO MEDIA|  DESV.
(m) (m) (M) |ESTANDAR (m)
EGM2008-EIGEN6CA 25,086,600 | -0.886 | 0.580 | 0.001 0.095
EGM2008-GECO 25,090,401 | -1.094 | 0.690 | 0.001 0.087
EGM2008-SSG_UGM 1 | 25,090,401 | -0.635 | 0.455 | 0.001 0.069
EIGEN6C4-GECO 25,086,600 | -0.474 | 0.535 | 0.001 0.057
EIGEN6CA-SSG_UGM 1 | 25,086,600 | -0.304 | 0.360 | 0.0 0.049
GECO-SSG_UGM_1 25,090,401 | -0.331 | 0567 | 0.0 0.044
GGM10-EGM2008 25,086,600 | -2.938 | 1.414 | -0.345 0.203
GGM10-EIGEN6CA 25,086,600 | -2.953 | 1.578 | -0.346 0.206
GGM10-GECO 25,086,600 | -2.946 | 1.495 | -0.345 0.202
GGM10-SSG_UGM_1 | 25,086,600 | -2.952 | 1.593 | -0.345 0.201

Tabla 4.3 Estadistica de la Diferencia entre los modelos EGM2008, EIGEN-6C4, GECO, SSG-UGM-
001y GGM10.

Se localiz6 geograficamente la diferencia entre los modelos Geopotenciales
Globales EGM2008 y el EIGEN-6C4 (Figura.4.4)
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Figura. 4.4. Diferencia entre el EGMZOO y el EIGEN-6C4, con un valor minimo de -0.886 m y un
maximo de 0.580 m ambos localizados en el estado de Michoacan, una media de 0.001 m y una
desviacion estandar de 0.095 m.

La diferencia entre los modelos Geopotenciales Globales EGM2008 y el GECO
(Figura 4.5)

Figura 4.5 Diferencia entre el EGM2008 y el GECO con un valor minimo de -1.094 m, localizados en
el estado de Michoacan y un maximo de 0.690 m ubicado en el estado de Chiapas, una media de
0.001 m y una desviacién estandar de 0.087 m.
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La diferencia entre los modelos Geopotenciales Globales EGM2008 y el SSG-UGM-
001 (Figura 4.6)

Figura 4.6. Diferencia entre el EGM2008 y el SSG-UGM-001 con un valor minimo de -0.635 m,
localizados en el estado de Michoacdn y un maximo de 0.455 m ubicado en el estado de Chiapas,
una media de 0.001 m y una desviacion estandar de 0.069 m.

De esta comparativa resulta que las diferencias entre el EGM2008 y los otros tres
GGMs, practicamente coincide con la media, mientras que en la derivacion estandar
existe una discrepancia maxima de 0.095 m con el EIGEN6c4, de 0.087 m con el
GECO y de 0.069 m para el SSG_ugm_1.

La figura 4.7 muestra la diferencia entre los modelos Geopotenciales Globales
EGM2008 y el GGM10 de INEGI, la media es de -0.345 m y la desviacion estandar
de 0.203 m.
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Figura 4.7. Diferencia entre el EGM2008 y el GGM10, con un valor minimo de -2.938 m, localizados
en Baja California y un maximo de 1.414 m ubicado en el estado de Durango, una media de -0.345
m y una desviacién estandar de 0.203 m.

4.1.3 Comparativa de las diferencias de alturas geoidales entre BNGPS y los
modelos Geopotenciales Globales EGM2008, EIGEN-6C4, GECO,
SSC_UGM_001 y GGM10

Para este analisis se utilizaron 10,482 puntos de la red geodésica nacional pasiva
de INEGI, con datos de nivelacion y GPS simultdneamente. Con la altura elipsoidal
de los puntos GPS y con la altura ortométrica de la nivelacion Geométrica se calculd
la ondulacién del geoide (N™¥~97%), Para los mismos puntos se determind la
ondulacion del geoide (N™°4) de los modelos EGM2008, EIGEN-6C4, GECO,
SSC_UGM_001 y GGM10 y se realiz6 la comparacién entre ambas cantidades
obteniéndose los siguiente resultados:
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BNGPS-  [BNGPS- BNGPS- BNGPS- |[BNGPS-

GGM10 (m) [EGM2008 (m)[EIGEN 6C4 (m) |GECO (m) |SSG_UGM_001 (m)
MAXIMO 1.992 1.987 1.991 2.004 2.026
MINIMO -1.963 -3.11 -3.011 -2.832 -3.043
MEDIA 0.38 -0.052 -0.054 -0.049 -0.054
DESV. EST. 0.53 0.445 0.419 0.427 0.422

Tabla 4.4. Estadistica de la Diferencia entre las ondulaciones geoidales de los Bancos de Nivel GPS
con respecto a las ondulaciones geoidales de los modelos EGM2008, EIGEN-6C4, GECO SSG-UGM-

001y GGM10.

4.2

de estudio Hermosillo.)

Calculo de la contribucién de las masas Topogréficas (Area

En un area de 2°x2° localizado en el estado de Sonora entre los paralelos 30°30°N
y 28°30°N y los meridianos 109°30'W y 111°30°W (figura.4.8 y 4.9)
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Figura 4.7. Ubicacion general del area de estudio Hermosillo
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Figura 4.9. Ubicacion particular del area de estudio Hermosillo

Como datos de entrada tenemos los modelos digitales del terreno
+ Earth2014.RET2014.5min.geod.grd y

« SRTM V4.1
El modelo Earth2014.RET2014.5min.geod.grd se descargé desde el siguiente sitio

web  http://ddfe.curtin.edu.au/models/Earth2014/data_5min/GMT/ (fig. 4.10a y

4.10b.)

LATITUD (°)
ALTITUD (m)

LONGITUD (°)

Figura 4.10a. Modelo Earth2014.RET2014.5min.geod.grd
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30°N

29°N

: :

-

Figura 4.10b. Modelo Earth2014-RET2014.5min.geod.grd para el &rea de estudio
con valores maximo: 1513.075 m, minimo: 1.300 m, media: 666.558 m y desviacion
estandar: 345.829 m.

Para el caso del modelo SRTM, se puede descargar del sitio:

http://srtm.csi.cgiar.org/srtmdata/ (Figura 4.11)
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30°N
1.750m

750m

29°N

Figura 4.11. Modelo SRTM 90m., para el area de estudio, con valores maximo: 2407
m, minimo: 0.5 m, media: 665.343 m y desviacion estandar: 369.838 m.

Con el objeto de eliminar la topografia que representa la baja frecuencia de longitud
de onda, a las alturas del modelo digital de elevaciones SRTM 90m se le resta las
alturas del modelo Earth2014.RET2014.5min.geod.grd, obteniendo alturas

topogréaficas residuales (ver figura 4.12).
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750 m

30°N

500 m

250m —

Om

29°N

-250m

500 m

Figura 4.12 Alturas topograficas residuales con valores maximo: 1118.65 m, minimo:
-465.180 m, media: 0.917 m y desviacion estandar: 109.453 m.

Para la aplicacién del programa TC-1DFFT.F90 se requieren datos de altura
topogréficas residuales, por lo que se generé una malla geografica del area de
estudio a cada 307, utilizando el programa mallageo3.F90, esta malla se sobrepuso
sobre los datos de alturas topograficas residuales (fig. 4.13), para extraer los datos

correspondientes.
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Figura 4.13. Malla sobrepuesta en el modelo de alturas topograficas residuales.

La extraccion de los datos de alturas topograficas residuales por medio de la malla
geografica se realizé a través del programa Global Mapper, generando el archivo
ALTURAS RESIDUALES.csv, el cual ya se encuentra ordenado de oeste a este y
de sur a norte, el cual es el mismo orden en que se ejecuta el programa
TC_1DFFT.F90.

El archivo de entrada del programa TC_1DFFT.F90, es un archivo de texto que
contiene solo alturas y debe llamarse H.DAT por lo que fue necesario darle el

formato correspondiente.
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Una vez utilizado el programa C_1DFFT.F90 se obtuvo el archivo DN_TC1D.DAT

el cual contiene las correcciones del terreno residual, los cuales se representan a
continuacion (Figura 4.14).

0.23 m
30°N
0.00 m
29°N

-0.09 m

2 :

- -

-l -l

Figura 4.14 correcciones del terreno residual.

Se realizaron perfiles sobre el meridiano y paralelo central de la zona de estudio,
correspondientes a 29°N y 111°W (Figura 4.15 y 4.16).
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Perfil sobre el paralelo 29°

112

Correccion del Terreno Residual
(mts)

Longitud (%)

Figura 4.15. Perfil sobre el paralelo central de la zona de estudio (29° N)

Perfil sobre el meridiano 111 W
0.04
0.03
0.02
0.01
28 28.5 2 29. 30 0.5 31
-0.01

-0.02

Correccién del Terreno Residual
(mts)

Latitud (°)

Figura 4.16. Perfil sobre el meridiano central de la zona de estudio (111° W)

De la estadistica correspondiente a la correccion del terreno residual (tabla 5), se
observa una media de 8 mm con una desviacion estandar de 3.6 cm, con un maximo
de 22.8 cm y un minimo de -9.2 cm.
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CTR PERFIL |CTR PERFIL
CRT (m) 29°N (m) |111°W (m)

MAXIMO 0.228 0.182 0.037

MINIMO -0.092 -0.075 -0.015

MEDIA 0.008 0.012 0.002

DESVIACION

ESTANDAR | 0-036 0.037 0.015
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4.2.1 Comparativa entre las ondulaciones del geoide de bancos de
nivel GPS-INEGI (Ngygps) ¥ 10s modelos EGM2008(Ngemz008):
EIGEN6CA(Ngigeneca)) CECO(Ngeco) Y XGN2019(Nxgnz019) Y
GGM10 (Ngem1o0) (area de estudio Hermosillo.)

Los datos de entrada son:
e BN-GPS (Bancos de nivel y GPS), en los sistemas NAVD27.

e Valores de ondulacion del Geoide, para los modelos EGM2008 (Ng¢m2008)
EIGEN6CA4(Ngjgeneca) GECO(Ngeco), XGN2019(Nxgn2019)-

e Valores de ondulacion del Geoide, para el modelo GGM10-INEGI (Nggm10)

BN-GPS

Los datos de los bancos de nivel GPS se pueden descargar de manera puntual del

siguiente enlace

https://www.inegi.org.mx/app/geo2/rgnp/

Para esto hay que seleccionar el estado, el municipio (del area de estudio) y los

puntos que contengan simultdneamente nivelacion y GPS.

Los valores de la ondulacién de geoide de los modelos EGM2008, EIGEN6C4,
GECO, XGN2019 (para el area de estudio Figura 3) se puede descargar del

siguiente enlace:

http://icgem.gfz-potsdam.de/calcgrid

Se utilizaron los pardmetros de descarga siguientes:

Model Selection: Longtime model — EGM2008

Functional selection: geoid

Grid selection: Norte:30.5, sur:28.5, Oeste: -111.5,este:-109.5, grid step:0.0025
Reference system: WGS84

Tide system: free tide, Figura 24
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30°N

29°

- -

Figura 4.17. Curvas de nivel de alturas geoidal del modelo EGM2008 (Nggm2008),
con la siguiente estadistica: Maximo: -28.319 m, minimo: -33.982 m, media: -
30.997 m, desviacion estandar: 1.194 m.

Los valores de la ondulacién de geoide del modelo GGM10 se puede descargar del

siguiente enlace

https://www.inegi.org.mx/app/geo2/alturasgeoidales/inicio.jsp

La pagina da la opcién de descargar los datos de manera puntual, como una serie

de puntos y como una malla regular (Figura 4.18).
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30°N

29°N
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Figura 4.18. Curvas de nivel de alturas geoidales de modelo GGM10 (N¢¢pm10), CON
la siguiente estadistica: Maximo: -28.560 m, minimo: -34.430 m, media: -31.437 m,
desviacion estandar: 1.233 m.

Se descargaron un total de 407 puntos con datos de bancos de nivel y GPS
simultdneamente con los (SRV) sistemas de referencia vertical NAVD27. De la
diferencia entre en la altura elipsoidal (GPS) y el atura ortométrica (BN) se obtiene
la ondulacion del geoide Ngyeps, €n la misma localizacion buscamos la ondulacién
del geoide de los modelo EGM2008 (Ngcm200s), EIGEN6CA (Ngigenecs), GECO

(N¢Eeco), XGM2019 (Nxgmz2019)s GGM10 (Ngeao), figura 4.19
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* BNGPS

30°N

29°N

Figura 4.19. Localizacion de BN-GPS, en el area de estudio, sobre el modelo
XGM2019e-2160, con la estadistica: Maximo: -28.303 m, minimo: -33.9220 m,
media; -32.4351 m, desviacion estandar: 0.6884 m.

Posteriormente se restaron ambas ondulaciones del geoide dando los siguientes
resultados (tabla 4.6).
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NAVD20-  |NAVDZ9- NAVD20-  |NAVD29-  |NAVDZ9.

EGM2008 (m) | EIGEN6C4 (m) [GECO (m) | xGM2019 (m) | GEM10 (m)
eDIA | 01157 20.1255 01127 _ |-0.0821 0.2646
Eg?v' 0.0785 0.0778 0.0797 0.0825 0.0951

Tabla 4.6. Estadistica de las diferencias entre la ondulacion geoidal de los bancos
de nivel GPS Ngyeps SRV NAVD29 y del modelo EGM2008 (Nggm2008),
EIGEN6C4 (Ngigeneca) GECO (Nggco), XGM2019 (Nxgmzo19), GGMI0 (Nggumao)-

De los 407 puntos localizados en la zona de estudio se calculd la ondulacion del

geoide Nppyeps- Para la misma localizacion buscamos la ondulacion del geoide de
los modelo EGM2008 (Ng¢u2008), EIGEN6CA (Ngiceneca)) GECO (Nggco), XGM2019

(Nxemz2019), GGM10 (Ngemi10): Y S€ sumamos la correccion del terreno calculadas,

se compararon ambas ondulaciones dando los siguientes resultados para sus

diferencias (tabla 4.7).

NAVD29- NAVD29- NAVD29- NAVD29- NAVD29-
(EGM2008+CT) | (EIGEN6C4+CT) | (GECO+CT) | (XGM2019+CT) | (GGM10+CT)
(m) (m) (m) (m) (m)
MEDIA -0.1149 -0.1247 -0.1119 -0.0829 0.2654
DESV.
EST. 0.0732 0.0725 0.0741 0.0773 0.0902

Tabla 4.7. Estadistica de las diferencias entre la ondulacion geoidal de los bancos
de nivel GPS Ngpyeps ( NAVD29) y de los modelo Nggyzo0s+crs NergEnsca+cT

NGEC0+CT’ NXGM2019+CT1 NGGM10+CT'
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4.3 Calculo de la contribucién de las masas topograficas
(Durango, Mérida, Toluca y Monterrey)

Se seleccionaron cuatro areas de estudio en el pais:

1. Durango en el estado de Durango, localizado entre los paralelos 24°20°N y
23°40°N y los meridianos 104°45"W y 104°20°W (Figura 4.20).
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Figura 4.20. Area de Estudio Durango
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2. Mérida en el estado de Yucatan, localizado entre los paralelos 21°12°N vy
20°48°N y los meridianos 89°48'W y 89°24°W (figura.4.21).
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Figura 4.21. Area de Estudio Mérida.
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3. Toluca en el Estado de México, localizado entre los paralelos 20°06"N y
17°54"N y los meridianos 100°18'W y 98°06"W (Figura.4.22).
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Figura 4.22. Area de Estudio Toluca.
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4. Monterrey en el Estado de Nuevo Ledn, localizado entre los paralelos

26°18'N y 25°12°'N y los meridianos 100°50'W y 99°45"W (Figura.4.23).
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Figura 4.23. Area de Estudio Monterrey.
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En las cuatro zonas de estudio, se localizaron puntos de la nivelacion GPS, en la
tabla 4.8 se muestra el nimero de bancos de nivel para cada zona de estudio, estos
puntos se encuentran graficados en las figuras 4.20, 4.21, 4.22 y 4.23 en esas
mismas figuras se pueden ver las curvas que representan las alturas geoidales del

modelo EGM2008 en la region correspondiente.

Zonade

Estudio BNGPS

Durango 259
Merida 184
Toluca 938

Monterrey 179

Tabla 4.8. Bancos de Nivel GPS para cada zona de estudio

Siguiendo el procedimiento para el calculo de la contribucion de las masas
topografica se descargaron los modelos digitales:
Earth2014.RET2014.5min.geod.grd y SRTM V4.1 para las regiones antes
mencionadas, esto nos sirvido de base para el calculo de las alturas topograficas
residuales del terreno por medio de la aplicacion del programa Global Mapper en

combinacion con el programa mallageo3.F90.

Se obtuvo como resultado el archivo H.DAT que sirve como entrada para el
programa TC-1DFFT.F90, obteniéndose como resultado el archivo DN_TC1D.DAT
el cual contiene las contribuciones de las masas topograficas. La representacion de
los resultados los podemos ver en las figuras 4.24 Durango, 4.25 Mérida, 4.26

Tolucay 4.27. Monterrey.
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Para los bancos de nivel GPS se determinaron las alturas geoidales (N) restando
de la altura elipsoidal determinada con GPS la altura ortométrica, ademas para esta
misma localizacion se determind a la altura geoidal de los modelos EGM2008 y

EIGENG6c4 y se realiz6 la comparativa de ambos valores de N.

Posteriormente sumamos el valor de la contribucion de las masas topograficas a los
valores de las alturas geoidales de los modelos EGM2008 y EIGENG6c4 y realizamos
otra comparacion con la altura geoidal determinada con los bancos de nivel GPS
obteniéndose los siguientes resultados:
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NIVGPS-EGM2008 (m)

NIVGPS-EIGEN C64(m)

DURANGO SIN-CT CON-CT SIN-CT CON-CT
MEDIA 0.525 0.528 0.396 -0.399
D.ESTANDAR 0.0629 0.0418 0.0625 0.0413
0.0211 0.0212
NIVGPS-EGM2008 (m) NIVGPS-EIGEN C64(m)
MERIDA SIN-CT CON-CT SIN-CT CON-CT
MEDIA -0.5890 -0.5886 -0.5939 -0.5934
D.ESTANDAR 0.1023 0.0970 0.1021 0.0970
0.0053 0.0051
NIVGPS-EGM2008(m) NIVGPS-EIGEN C64(m)
MONTERREY SIN-CT CON-CT SIN-CT CON-CT
MEDIA -0.017 0.03 0.039 0.059
D.ESTANDAR 0.0662 0.0471 0.0683 0.0482
0.0191 0.0201
NIVGPS-EGM2008(m) NIVGPS-EIGEN C64(m)
TOLUCA SIN-CT CON-CT SIN-CT CON-CT
MEDIA 0.4158 0.4192 0.4206 0.4240
D.ESTANDAR 0.1685 0.1343 0.1706 0.1354
0.0342 0.0352

Tabla 4.9. Estadistica de las diferencias entre la ondulacion geoidal de los bancos
de nivel GPS Ngpyeps (SVR NAVD29) y de los modelo Nggyz00s Y Nergeneca Y
comparacion ya incluyendo la contribucion de masas topogréficas (CT).
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CAPITULO YV
DISCUSION Y CONCLUCIONES

En el presente trabajo se realizé un primer andlisis de los modelos digitales de
elevaciones SRTM, ETOPO y CEM-INEGI con 10,482 puntos de la red geodésica

nacional pasiva de INEGI, con datos de nivelacién y GPS simultdneamente.

Se obtuvieron desviaciones estandar del orden de 4.851 m para el SRTM, valor que
es inferior al 9.0 determinado par Norteamérica por parte de Rodriguez (2005). Para
el modelo CEM-INEGI se obtuvo una desviacion estandar de 4.881 m la cual es
ligeramente superior a lo indicado por INEGI que es de 4.5 m. En cuanto al modelo

ETOPO las desviaciones Estandar alcanzan los 82.339 m.

Para el analisis se utilizo el modelo digital de elevaciones SRTM, ya que tiene una
desviacion estandar menor MDE CEM-INEGI y ETOPO, y los datos para generarlo
se obtuvieron de una mision satelital de caracter global al igual que los modelos

geopotenciales globales.

Se realizé también una comparativa entre modelos geopotenciales globales de
resolucién comparables al EGM2008 (grado y orden 2160), entre los que podemos
mencionar el EIGEN_6C4, GECO y SSG_UGM 1, a nivel nacional, con una
resolucion de 0.005° (~540 m).

Se obtuvieron medias muy cercanas a 0 en todos los casos y la desviacidén estandar
de las diferencias es maximas para el caso de los modelos EGM2008-EIGEN_6C4
de 0.095 m y en el caso de los modelos GECO-SSG_UGM_1. la desviacion

estandar de las diferencias es minima del orden de 0.044 m.

Considerando las diferencias entre el GGM EGM2008, con respecto a los otros
modelos tenemos las siguientes desviaciones estandar EGM2008-EIGEN_6c4:
0.095 m, EGM2008-GECO: 0.087 my EGM2008-SSG_ugm_1: 0.069 m. Por lo que

podemos considerar que las mayores diferencias se encuentran entre los modelos
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EGM2008 y EIGENG6c4, conforme a lo esperado, ya que los modelos GECO y SSG-

ugm-1, se basaron en el EGM2008 para su elaboracion.

De la comparacion de los GGM'’s con el modelo Gravimétrico GGM10 se tiene que
en la mayoria de los casos la media es de -0.345 m. con una desviacion estandar

cercana a los 0.20 m.

Se obtuvieron minimos del orden de -2.953 m y maximos de hasta 1.59 m. con un
patrén muy especifico en los que respecta a su localizacion ya que en todos los
casos la localizacion del punto maximo fue en la sierra madre occidental, entre los
estados de Durango y Sinaloa y el minimo se localiz6 en Baja California cerca de la

ciudad de Mexicali.

Del analisis de 10482 BNGPS se obtuvo que las alturas geoidales comparadas con
los GGM'’s, mostraron los siguientes resultados: desviaciones estandar de las
diferencias entre los modelos geopotenciales globales y los bancos de nivel GPS,
son: para el EGM2008 es de 0.445 m, EIGEN_6C4 de 0.419 m, GECO de 0.427 m.
y SSG_UGM_001 de 0.422 m, resultando las menores discrepancias en el modelo
EIGEN-6CA4.

Del analisis de las diferencias entre las alturas geoidales de los BNGPS y los
modelos EGM2008, EIGEN_6C4, GECO y SSG_UGM_001, para una zona de
estudio de 2°x2° en Hermosillo, se obtuvieron los siguientes desviaciones estandar:
para el EGM2008 0.0785 m, EIGEN_6C4 0.0778 m, GECO 0.0797 m, XGM2019
(m) 0.0825 my SSG_UGM_001 0.0951 m, posteriormente se calculo la contribucion
de las masas topogréficas la cual se sumé a las alturas geoidales de los GGM’s
calculando de nuevo las deviaciones estandar dando los siguientes resultados
EGM2008 0.0732 m, EIGEN_6C4 0.0725 m, GECO 0.0741 m, XGM2019 (m) 0.0773
m y SSG_UGM_001 0.0902 m, lo que implica una diminucion en la dispersion de
los resultados de EGM2008 0.0053 m, EIGEN_6C4 0.0053 m, GECO 0.0056 m,
XGM2019 (m) 0.0052 m y SSG_UGM_001 0.0049 m, por lo que el efecto de las
masas topogréficas en la dispersion de los resultados esta dentro del rango de 5

mm para esta zona de estudios.
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En las zonas de Monterrey, Durango, Toluca y Mérida, analizando los modelos
geopotenciales globales EGM2008 y EIGEN6c4, en comparacion con los BNGPS

de la zona correspondiente, se obtuvieron los siguientes resultados:

En la zona de estudio de Mérida, después de aplicar la contribucion de las masas
topogréficas, se encontré una diminucién en la dispersién de los resultados de
EGM2008 0.0053 m, EIGEN_6C4 0.0051 m.

En Monterrey, después de aplicar la contribucién de las masas topograficas, se
logré una diminucion en la dispersién de los resultados de EGM2008 0.0191 m,
EIGEN_6C4 0.0201 m.

Con respecto a Durango, después de aplicar la contribucion de las masas
topograficas, se encontr6 una diminucion en la dispersion de los resultados de
EGM2008 0.0211 m, EIGEN_6C4 0.0212.

Por ultimo en la zona de Toluca, después de aplicar la contribucion de las masas
topogréficas, se encontré una diminucién en la dispersién de los resultados de
EGM2008 0.0342 m, EIGEN_6C4 0.0352.

Se puede observar, una relacion directa en la diminucion de la dispersion de los
datos al aplicar la contribucién de las masas topogréficas a los modelos

Geopotenciales globales y compararlos con los BNGPS.

Se observa también una relacion directa entre un mayor efecto de la contribucion
de las masas topogréficas y las condiciones topograficas de las zonas de estudio,
ya que en zonas planas como el caso de Mérida y Hermosillo el efecto es menor (~

5 mm) que en las zonas mas escarpadas (2-3 cm).

Finalmente, este trabajo demuestra que la metodologia utilizada ayuda a mejorar la
precision de las alturas geoidales en zonas analizadas y que es susceptible de

aplicacion en otras areas del pais.
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