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1.- INTRODUCCION

Uno de los fenémenos que més ha contribuido al conocimiento de las variaciones
del campo magnético terrestre y de la tectonica global ha sido el estudio del
magnetismo remanente de las rocas de la corteza terrestre.

El paleomagnetismo es la ciencia que estudia las caracteristicas del campo
magnético terrestre (c.m.t.) basdndose en el estudio del magnetismo remanente natural
de las rocas de la corteza terrestre.

La base fundamental del paleomagnetismo es la propiedad de los materiales
ferromagnéticos (presentes también en las rocas de la corteza terrestre) de mantener una
imanacién remanente en la direccién del campo magnético -aplicado cuando este campo
desparece. Las técnicas paleomagnéticas estdn fundamentalmente enfocadas al anélisis
y estudio de esta imanacién remanente natural (NRM), obteniendo asi informacién
acerca de la historia magnética de las rocas.

La interpretacion de los resultados paleomagnéticos no s6lo da lugar al
conocimiento del campo magnético terrestre sino que también permite obtener
resultados concernientes a la historia geolégica de las rocas estudiadas, como pueden
ser el movimiento de las placas tectdnicas, las rotaciones de bloques, y todo tipo de
eventos geoldgicos que, afectando a la unidad estudiada, hayan tenido alguna

consecuencia directa o indirecta en el magnetismo remanente de las rocas.

La caracteristica méis notable del campo magnético terrestre definida por los
estudios paleomagnéticos es su propiedad de cambiar la polaridad con el tiempo. Esta
propiedad da origen a la magnetoestratigrafia, ciencia que estudia la variacién de la
polaridad del campo magnético terrestre en ¢l pasado geol6gico. El principal objetivo
de la magnetoestratigrafia es, por tanto, la definicién de un patrén de polaridades del
campo magnético terrestre para cada €poca geoldgica y la construccién de la ETPG
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(Escala Temporal de Polaridades Geomagnéticas), asf como contribuir al estudio del
origen y funcionamiento del campo magnético terrestre. .

Una de las principales fuentes de datos para la definicién de dicho patrén de
polaridades han sido las anomalias magnéticas ocednicas. Las anomalias magnéticas
registradas en el suelo ocednico se interpretan como un "grabado” de la sucesién de
inversiones de polaridad del campo geomagnético para los dltimos 100-200 miliones de
afios. La secuencia de cambios de polaridad del campo magnético terrestre queda
"impresa" en las rocas igneas de la corteza ocednica como resultado de la creacién,
enfriamiento y posterior desplazamiento de esta corteza ocednica, desde las dorsales,
durante el proceso de expansi6n del suelo ocednico (Vine y Matthews, 1963). A partir
de las anomalias magnéticas marinas ha sido posible el establecimiento de un patrén
magnetoestratigrdfico "fiable" desde el Jurdsico superior (Kimmeridgiense) hasta el
presente que ha sido corroborado por estudios en secuencias sedimentarias y volcénicas

{(Lowrie y Alvarez, 1981).

1.1 Ei periodo Jurasico

El patr6n de anomalias magnéticas obtenidas desde el Cretdcico inferior
(Barremiense-Aptiense), tras la "Zona tranquila Cretdcica", hasta el Jurdsico superior,
tanto a partir de datos provenientes del océano Atlintico como del Pacfﬁéo, ha sido
dcno.minado "secuencia M" (Mesozoica). Dichas anomalfas fueron numeradas entre M)
(la anomalfa mds joven, de edad Aptiense) hasta M25 (la mas antigua, situada en el
Oxfordiense superior) por Larson y Pitman (1972) y Larson y Hilde (1975) (fig 1.1).
Debido a 1a mayor velocidad de expansién del océano Pacifico dichas anomalias estdn
mejor definidas en este océano que en el Atldntico (Hailwood, 1989).

Tras esta secuencia de anomalias magnéticas ocednicas (hacia épocas mds antiguas)
se encuentra la que fue denominada “zona tranquila Jurdsica" (JQZ= "Jurassic Quiet
Zone") por tratarse de un periodo extenso que presentaba polaridad normal, tanto en el

océano Atlantico como en el Pacifico. El origen de esta JQZ ha tratado de explicarse de
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Fig 1.1.- Escala temporal de polaridad magnética desde el Jurdsico medio hasta el
Cretdcico superior (Hailwood, 1989; basada en las escalas propuestas por Kent y

Gradstein, 1985 y Lowrie y Channell, 1985),
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muy diversas maneras (ver p. e.:. Mascle y Phillips, 1972; Poehls et al., 1973; Hayes y
Rabinowitz, 1975; Barret y Keen, 1976; Roots, 1976): reimanacién, alteracién y
metamorfismo, rdpidas variaciones o baja intensidad del c.m.t., etc.. Otros autores
(Heirtzler y Hayes, 1967; Burek, 1970; Larson y Pitman, 1972) lo consideraron, tal vez
por analogia con la zona tranquila Cretdcica (Hailwood, 1989), un extenso periodo de
polaridad normal del campo magnético terrestre. También  estudios
magnetoestratigraficos en sedimentos de edad Jurdsica (Heller, 1978, Johnson et al.,
1984) dieron lugar a resultados que indicaban que el periodo Jurdsico constituia un
periodo de polaridad normal o predominanatemente normal del campo geomagnético.

Sin embargo, andlisis mis detallados han permitido que dentro de la JQZ hayan sido
posterionﬁepte identificadas las anomalfas M26 a M29 (PM26 a PM29) (Cande et al.,
1978) en el océano Pacifico y M26 a M28 (Am26 a AM28) en el océano Atldntico
{Bryan et al., 1980) (fig. 1.1), e incluso han sido definidas anomalfas m4ds antiguas que
M29 en el océano Pacifico (Handschumacher y Kroenke, 1978; Handschumacher et al.,
1988) y en secuencias de rocas sedimentarias (Steiner y Helsey, 1973a; Irving y
Pullaiah 1976; Channell et al., 1982; Homer y Heller, 1983; Ogg y Steiner, 1985,
Steiner et al. 1985, Steiner et al., 1987; Channell et al., 1990; Hijab y Tarling, 1990;
Urrutia y Valencio, 1990; Ogg et al., 1991; Pozzi et al., 1993).

Todos estos estudios demuestran que, lejos de ser un'periodo tranquilo, el Jurisico
se caracteriza por una elevada frecuencia de cambios de polaridad del campo magnético
terrestre. Sin embargo, no es posible definir una correlacién de anomalias del campo
geomagnético a hivcl global (Kent y Gradstein; 1985), ya que las anomalias magnéticas
marinas obtenidas en el Atlantico y en el Pacifico no son coherentes entre si (fig. 1) y
difieren también de las determinadas a partir de los estudios en secuencias
sedimentarias de manera que, a partir del Kimmeridgiense, no ha sido aun posible el
establecimiento de un patrén de polaridades del campo magnético terrestre para el

Jurdsico medio y superior.
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1.2.- EL SISTEMA IBERICO

El Sistema Ibérico constituye un ejemplo de cadena intracontinental de tipo
aulacégeno (Alvaro et al., 1979) y deformacién intermedia (Julivert et al., 1972). Esta
cordillera ha sido tradicionalmente dividida en tres unidades geogréficas: 1) unidad
noroccidental, formada por la sierras de La Demanda y Cabreros; 2) unidad central, de
orientacién NW-SE, subdividida en dos alineaciones montainosas: 1a Rama Aragonesa al
NE y la Rama Castellana al SW, que confluyen en la Sierra de Javalambre; y 3) sector
levantino, de limites difusos y que presenta zonas de union con la Cordillera Costero-

Catalana y con las Sierras Subbéticas (fig 1.2).

PIRINEDS

BETICAS

Figl.2.- Sistema Ibérico. Situacién dentro de la Penfnsula Ibérica y divisién geografica: A:
Rama Aragonesa, B: Sector Levantino, C: Rama Castellana y D: Sierras de la Demanda y

Cameros.
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La Cordillera Ibérica es una tipica cordillera de zécalo y cobertera. Durante todo el
Mesozoico se producen cambios en la cuenca de sedimentacién relacionados con la
formacién de fracturas. Estos movimientos tuvieron lugar pﬁncipalrr;cntc durante el
Cretdcico inferior y tuvieron como resultado un importante cambio en la paleogeografia
del Cretdcico respecto al Jurdsico. Sin embargo no es hasta el Terciario (en el
Oligoceno-Mioceno) cuando se produce la verdadera deformacién de la Cordillera.

Desde un punto de vista paleomagnético el Sistema Ibérico ha sido tradicionalmente
considerado como representativo de “lberia Estable”, es decir, las direcciones
paleomagnéticas obtenidas en en el Sistema Ibérico son consideradas como
representativas de la placa Ibérica, 1o que implica la hipétesis de que el Sistema Ibérico
ha girado solidariamente con la Peninsula durante la apertura del Golfo de Vizcaya sin
- que posteriormente hayan existido rotaciones de bloques "pequefios” en torno a ejes
verticales. en ninguna zona de la Cordillera. Sin embargo, algunos estudios tecténicos
(Guimerd y Alvaro, 1990) y paleomagnéticos (Osete, 1988; Van der Voo, 1993)
cuestionan tal hipdtesis sugiriendo la posible presencia de movimientos en la vertical y

rotaciones diferenciales de bloques en torno a ejes verticales.

1.3.- PLANTEAMIENTOQ Y DESARRQLLQ DEL TRABAJO

Teniendo en cuenta todo lo mencionado hasta el momento, el periodo Jurdsico,
constituye un periodo especialmente conflictivo e interesante en el estudio de las
polaridades del campo magnético terrestre.

No existen demasiados estudios magnetoestratigrficos concernientes al
Oxfordiense. Desde 1985 hasta la actualidad se han lievado a cabo tan solo unos pocos
estudios magnetoestratigraficos en dicha época. El primero de elios, llevado a cabo por
Steiner et al. en 1985, en el Sistema Ibérico, presenta dificultades en la correlacién de
las diferentes secciones, debide por una parte a la gran frecuencia de inversiones

observada, y por otra parte, al control bioestratigrifico, que presentaba, en aquel
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entonces, errores en la definicién y correlacién de las diferentes biozonas. Channell et
al. (1990) obtienen diferentes secciones no correlacionables entre s{ a partir de un
estudio en '"capas rojas” del norte de Italia. Pozzi et al. (1993) obtienen una secuencia
de polaridades que incluye el Oxfordiense, aplicando los sondeos geofisicos a estudios
de magnetoestratigrafia; los resultados obtenidos por estos autores presentan el
inconveniente del relativamente grande error en la datacién de la distintas
magnetozonas, ademds del caracter novedoso del método aplicado, lo gue hace que,
como sus mismos autores apuntan, estos datos deban ser revisados por estudios cldsicos
de magnetoestratigrafia,

No existe, por lo tanto, hasta el momento, un patrén definido de polaridades para el
Oxfordiense. La definicién de dicho patrén constituye el principal objetivo de este

trabajo.

Otro de los problemas que se abordan en esta tesis es el de la definicién de las zonas
del Sistema Ibérico ligadas a "Iberia Estable”. El Sistema Ibérico, como ya se ha
mencionado, ha sido tradicionalmente considerado como representativo de Iberia
Estable, sin embargo, determinados estudios (Osete, 1988; Van der Voo, 1993) ponen
en duda dicha consideracién abriendo paso a una problemética en torno 2 la definicién
de una direccién magnética referencial para los estudios paleomagnéticos llevados a
cabo en la Peninsula Ibérica. En este trabajo se estudian diversos afloramientos
repartidos en una extensa 4rea en el Sistema Ibérico, de forma que pueda ser aborﬁado
| el problema de la "estabilidad" del Sistema Ibérico, es decir, con el objeto de determinar
si existen @ no rotaciones de bloques en torno a ejes verticales dentro de la Cordillera.

Un tercer y dltimo aspecto abordado en esta Tesis es el estudio de una posible
reimanaci6én global, de edad presumiblemente Cretdcica, en todo el Sistema Ibérico,
indicado &a por Osete (1988) y puesto de manifiesto posteriormente por Moreau et al.
(1992) eﬁ un estudio paleomagnético de rocas Jurasicas y Cretécicas del sector oriental

de la Cordillera.
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Para la interpretacién de los resultados paleomagnéticos ha sido necesario un
andlisis detallado de la mineralogia y del comportamiento magnético de los diferentes
minerales magnéticos presentes en las muestras analizadas, antes y durante el proceso
de desimanacién. Con este prop6sito se han llevado a cabo experimentos de imanacién
remanente isoterma (IRM), estudio de la susceptibilidad magnética (x) durante la

desimanacién y andlisis de la componente magnética viscosa.

El desarrollo del trabajo ha sido el siguiente:

1) Muestreo de las secciones Oxfordienses previamente seleccionadas a partir de un
estudio preliminar, en el que se investigaron localidades repartidas en una extensa drea
del Sistema Ibérico, de edades comprendidas entre el Bathoniense (Jurdsico medio) y el
Oxfordiense (Jurdsico, superior).

2) experimentos de IRM

Las curvas de adquisicién y la desimanacién térmica de la IRM, segiin el método
propuesto por Lowrie (1990}, en el cual se diferencian minerales de alta, media, y bajé
coercitividad magnética, permiten la dcl:.emlinacién de los diferentes minerales
magnéticos presentes en las muestras. Este experimento ha sido realizado en una
cantidad pequefia, pero representativa, de muestras piloto en cada uno de los
afloramientos.

3) Desimanacion de la NRM

Sobre la base de los resultados obtenidos en los experimentos de IRM se han
elegido los pasos para la desimanacién térmica sistemdtica del resto de las muestras.
Durante la desimanacién se ha medido la susceptibilidéd magnética en cada paso (a
temperatura ambiente), asi como la contribucién de la componente viscosa de la
imanacién presente en las muestras.

La desimanacién por campos alternos decrecientes es totalmente ineficiente en la
determinacién de las diferentes componentes que contribuyen a la remanencia

magnética, debido al solapamiento de los espectros de coercitividad de los diferntes
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minerales magnéticos presentes, por lo que todas las muestras han sido
sisterdticamente desimanadas mediante el tratamiento térmico.

4) Estudio de la viscosidad magnética

El problema de la aparicién de una componente magnética de caracter viscoso
creada durante el calentamiento de las muestras, y relacionada con la variacién
observada de la susceptibilidad magnética, %, durante el calentamiento, es de gran
importancia en todos los especimenes tratados en este estudio. Ha sido necesario, por lo
tanto, un estudio de dicho comportamiento, con el fin de eliminar la componente
viscosa para la correcta interpretacion de los datos.

4) Elaboracién de una columna magnetoestratigréfica para el Oxfordiense medio y
superior.

Una vez aislada la componente primaria se ha elaborado una columna
magnetoesratigréfica para cada uno de los afloramientos y, mediante la correalacién de
todas ellas, una columna global para el periodo de tiempo considerado, que constituye
el patrén de polaridades del ¢.m.t. en el Oxfordiense medio y superior.

5) Resultados paleomagnéticos

Se han comparado las direcciones magnéticas obtenidas con objeto de investigar la
existencia o no de rotaciones relativas entre las zonas estudiadas

Por ultimo, en todos los afloramientos investigados se ha detecté.do la presencia
sisterndtica de una reimanacién, fenémeno que ha sido investigado en detalle en cada

una de las secciones estudiadas.
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2.- FUNDAMENTOS TEORICOS

2.1.- Conceptos bésicos del paleomagnetismo

2.1.1.- Materiales ferromagnéticos

Las propiedades magnéticas de los materiales son debidas al movimiento de los
electrones en el 4tomo, es decir, son debidas a la Grbita y spin de los electrones. Los
electrones en su Orbita llevan asociado un momento rﬁagnético, la suma de todos los
momentos magnéticos individuales de cada electrén en el 4tomo da lugar al momento
magnético total en el 4tomo. A nivel macroscépico esto se traduce en una imanacién
especifica 0 momento magnético por unidad de volumen: J. Si sobre el material actda
un campo magnético externo H, la imanacién o momento magnético por unidad de
volumen inducido en el cuerpo debido a este campo vendrd dado por:

.1.1) J=yH .
donde Y es la susceptibilidad magnética, propiedad intrinseca del material.

La induccién magnética en ¢l interior del cuerpo viene dada entonces por:

(2.1.2) B=p (H+TD)=p,A+0H
Dependiendo del signo y magnitud de  los materiales se clasifican, desde el punto de
vista de sus propiedades magnéticas, en diamagnéticos (<0 y pequeiia),
paramagnéticos (x>0 y pequefia) y ferromagnéticos, con >0 y | con magnitud
comprendida entre 10 y 105 (entre 7 y 11 ordenes de magnitud mayor que los
diamagnéticos y paramagnéticos). La susceptibilidad magnética de los materiales
paramagnéticos y diamagnéticos se mantiene constante e independiente del campo

externo aplicado, H, hasta valores de éste del orden de 103 Oe. Por el contrario, las
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sustancias ferromagnéticas, presentan la particularidad de alcanzar la saturacidn de su
imanacién inducida, J, para valores pequefios de H. Las caracteristicas del proceso de
imanacién de un mineral ferromagnético estdn definidas en su ciclo de histéresis (fig.

2.1.1).

Fig 2.1.1.- Ciclo de histéresis de un material

ferromagnético

Si el material ferromagnético estd desimanado y comienza a actuar un campo
externo aumentando progresivamente, a medida que el valor de H aumenta, la
imanacién inducida aumenta, (curva 012) alcanzando un valor de saturacién, Js (valor
maximo de la imanacién) para un determinado valor del campo externo (Hs). En la
parte inicial del proceso (tramo 01 de la curva 012) éste es reversible con H, pero no
para valores mayores de H y J, para los que la imanacién J disminuye si H disminuye,
pero siguiendo una trayectoria distinta de la seguida en el proceso de imanacién, de
manera que cuando H es nulo el material conserva una imanacién remanente, Jr, que se
destruye s6lo si H cambia de signo y alcanza un determinado valor Hc (campo
coercitivo), que constituye un pardmetro caracteristico de cada material ferromagnético.
Continuando el proceso hasta que H=-H; y desde este valor hasta H=H,, se completa el
ciclo de histéresis magnética del material.

Debido a esta propiedad de los materiales ferromagnéticos presentes en las rocas de
la corteza terrestre, es posible conocer cudl ha sido la direccién del campo magnético al
que han estado sometidas las rocas en la época de su formacién y/o en cualquier otro

momento de su historia geoldgica.
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El momento magnético en los materiales ferromagnéticos es debido casi
exclusivamente a los momentos de spin de los electrones no apareados,
correspondientes a los niveles energéticos no completos del 4tomo.

Las interacciones entre Jos momentos magnéticos son muy intensas por lo que éstos
son paralelos cuando estdn préximos, lo que explica el elevado valor de la imanaci6n de
estos materiales. Esta imanacién puede representarse por f#_, campo molecular o de
canje, proporcional a la imanaci6n;

(2.1.3) H, =AJ (h=cte de campo molecular)

H_, representa la interaccién de un "portador" de momento magnético con sus vecinos.

" A la accién orientadora de los momentos magnéticos de H_ se opone la agitacién

térmica, de manera que para toda sustancia ferromagnética existe un valor critico de
temperatura denominada temperatura de Curie (Tc) por encima de la cual desaparece el
ordenamiento de los momentos magnéticos.

La energia de canje (Heisenberg) viene dada por:

(2.1.4) W =-2J53,

donde J es la integral de canje y .i ; son los spines totales de los dtomos i y j. Esta

energia no tiene andlogo cldsico y estd relacionada con la indiscemibilidad de los
electrones y con el principio de exclusién de Pauli. La integral de canje, J, es positiva
en las sustancias ferromagnéticas, por lo que el equilibrio estable (minima energia) se
alcanza cuando los momentos magnétjcos son paralelos.

Sin embargo, no todas las caracteristicas de los materiales ferromagnéticos ciuedan
explicadas por la existencia del campo molecular. Por ejemplo, en algunos casos,
sustancias ferromagnéticas no sometidas a ningin campo externo presentan un
momento total nulo. Para explicar este fen6émeno, P. Weiss introdujo un nuevo
concepto: los dominios elementales, diferentes regiones dentro de las sustancias
ferromagnéticas en el interior de las cuales se da la misma orientacién de los momentos.
La imanaci6n del dominio elemental es la imanacién instantdnea.

Los dominios tienen unas direcciones de facil imanacién (direcciones "preferentes” de

la imanacién) determinadas por la anisotropia de la red cristalina, las tensiones
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internas y/o externas, las impurezas del material, etc. Cuando una sustancia aparece
globalmente desimanada lo que realmente ocurre es que existe una compensacion de 1os
momentos de los distintos dominios.

La estructura en dominios es una consecuencia natural de las diferentes
contribuciones a la energia en un cuerpo ferromagnético. Estas energias son: la energia

de canje (ec. 2.1.4), Ia energia de anisotropia y la energia magnetostatica.

Fig. 2.1.2.- Representacién esquemditica del proceso de inversién de los spiﬁes atémicos

que tienen lugar dentro de una "pared de Bloch".

La energia de anisotropia es la energia necesaria para imanar un dominio elemental
en una direccién f4cil y en una dificil. La energia magnetostatica es la provocada por la
existencia de polos libres que dan lugar a un campo magnético exterior. La energia
magnetostdtica disminuird, por tanto, cuando el material se divida en dos regiones
imanadas en sentidos opuestos. Sin embargo, es necesario considerar también que es
necesaria una energia para Ja formacién de una frontera entre dominios, dichas fronteras
reciben el nombre de "paredes de Bloch", y se extienden sobre un niimero determinado
de dtomos, de tal manera que los spines de estos dtomos se van orientando de forma
progresiva a lo largo de la pared (fig. 2.1.2). La energia por unidad de 4rea en la pared
se obtiene considerando la energia de canje en esta regién ademds de la energia de

anisotropia, asi:
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, nJs?
(2.1.5) med = —N—-a—2-+ KNa

donde K es la constante de anisotropia, a la constante de la red y N el nimero de
atomos de la pared. La contribucién de esta energia tiende a mantener dominios de gran
tamafio en pequefio nimero. Para particulas de difmetro 106 cm y K grande la
configuracién en monodominios serd la mds -estable, ésta es la configuracién

considerada en la teoria de Néel que constituye la teorfa bdsica del paleomagnetismo.

2.1.2.- Pardmetros caracteristicos

Las caracteristicas de la imanacién remanente natural de las rocas y el proceso de
imanacién de un conjunto de particulas monodominio pueden explicarse desde un punto
de vista tedrico a partir de la teoria de Néel (Néel, 1949, 1955). Nécl no considera que
existen interacciones entre los distintos granos de una roca ni que muchas de las
particulas magnéticas presentes en ellas presentan una estructura de multidominio o
pseudomonodominio. Sin embargo, esta sencilla teoria descmbe adecuadamente el

comportamiento magnético de las rocas en una escala geolégica de tiempo.

EJE DE FACIL
IMANACION

IMANACION

A .
/ .
EJE DE DIFCIL
A :

Fig 2.1.3.- Representacién esquematica de las direcciones de facil (AA"} y dificil imanacién,

campo externo (H) e imanacién espontdnea (Js) dentro de un grano monodominio.
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Néel considera un grano monodominio de simetria axial, volumen v y constante de
anisotropia K con eje de facil imanacién AA' (fig. 2.1.3) sobre €l que actia un campo H
que forma una 4ngulo 6 con el eje de f4cil imanaci6n.

Si se considera que el cuerpo no estd sometido a tensiones (no existe energia
magnetostitica) la energfa total vendréd dada por la suma de las energias magnética y de
anisotropia:

(2.1.6) E=Ksen?8~JsHcos(8-8,)
la direccién del momento magnético serd la que haga minima la energia, es decir
cuando: |

oE o*E
21N L0y2E 5
@17 3g=0Y 3¢

Teniendo esto en cuenta, representando J frente a H, si se considera un conjunto de
granos cuyos ejes de facil imanaci6n estdn orientados al azar, se obtiene el ciclo de
histéresis del material.

Sin embargo es necesario tener también en cuenta el efecto de la agitacién térmica.
Si consideramos un conjunto de particulas idénticas con eje AA' de fdcil imanacién
sobre el que actua un campo H (fig. 2.1.3), el efecto de la agitacién térmica hace que el

angulo O fluctie. Para que Js sea perpendicular a la direccién de ficil imanacién
(9=12t-) es necesario un aporte energético debido a la agitacién térmica, kT (k,

constante de Boltzman), que supere a la energfa de anisotropfa, Kv. Teniendo en cuenta
la estadistica de Boltzman la imanacién en un instante de tiempo t puede expresarse
COmo:

2.1.8) J(t)=J,e '™
Donde J}j es la imanacién inicial en el eje de fécil imanacién y 1ty el denominado
tiempo de relajacién. Para un conjunto de particulas monodominio con constante de
anisotropia uniaxial y en ausencia de campo magnético externo, Ty viene dado por la

expresion:

1, %
(2.1.9) 1, =(")ew
c
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donde C~10-9, 10-8 s-1 ]a mayor parte de los casos y v es el volumen de las particulas.
Teniendo en cuenta la relacién entre la constante de anisotropia K y el campo
coercitivo:
(2.1.10) He=2K/Js

el tiempo de relajacién lﬁuedc expresarse en funcién de Hc como:

vH I

1 il o 8
2.1.11) 1, =—g 2«7
( ) [H] Ce

Si 1g es grande (caso estitico) el momento inicial se conserva, pero para valores
pequefios de 1 ¢l momento de cada grano oscila entre los dos sentidos del eje de fécil
imanaci6n y el momento magnético total desaparece rdpidamente, se dice entonces que
¢l grano se encuentra en estado "superparamagnético”. El tiempo de relajacion es, por lo
tanto, la "vida media" de la imanacién remanente inicial. Ty presenta una fuerte
~ dependencia del cociente v/T (ec. 2.1.9). Esto hace que la transicién entre el estado
superparamagnético y el de momento bloqueado sea muy brusca. Asi, para cada
material existe un "volumen critico” (v (T)) tal que en los granos con v<v_ las
particulas se encuentran en estado superparamagnético, quedando imanadas en la
direccién del campo externo actuante, mientras que los granos con v>v, presentan un
momento bloqueado. De la misma manera se define una temperatura de bloqueo (Tg
(v)) para cada grano como la temperatura a la cual Tg es del orden de un experimento
de laboratorio (entre 10 y 60 minutos), Ty es también el valor frontera entre los estados

superparamagnético (T>Tg) y momento bloqueado (T<Tg).
2.1.3.- Tipos de imanacion remanente presentes en las rocas.

La remanencia magnética natural (NRM) es el vector imanacién que se mide
directamente en el laboratorio. Esta NRM es la suma de todas las imanaciones presentes
en la roca, que pueden dividirse en dos grandes grupos: remanencia primaria, es decir,
adquirida en la época de formacién de las rocas, 0 una época muy cercana, y
remanencia secundaria, que es la adquirida en cualquier otro momento de la historia

geoldgica de las rocas.
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Dentro de las imanaciones primarias se encuentran:

2) Imanacién termomremanente (TRM)

Es la adquirida por las rocas fgneas durante su enfriamiento desde temperaturas
superiores a su temperatura de Curie hasta la temperatura ambiente en presencia de un .
campo magnético externo. Esta imanaci6n remanente puede considerarse adquirida en
pasos sucesivos en distintos intervalos de temperatura, y debido a diferentes rangos de
tamaios de grano con su temperatura de bloqueo dentro de cada uno de estos intervalos
de temperatura. Esta TRM adquirida en cada una de estos intervalos se denomina
termorremanencia parcial (pTRM) de manera que:

(2.1.12) (TRM)=2(pTRM); ‘

que es la ley de aditividad o ley de Thellier (1951).

bl i (mica (CRM

Es la imanacién adquirida por el mineral cuando experimenta cambios quimicos
tales como oxidaciones, hidrataciones o recristalizaciones que pueden tener lugar en
cualquier momento de su historia geolégica, es decir puede tener también caracter

secundario.

Es la que adquieren las particulas cuando se depositan y alinean en presencia de un
‘campo magnético durante la formacién de una roca sedimentaria. La pDRM se adquiere
después de la deposicién al avanzar la deshidratacién del sedimento cuando €ste no estd
adn consolidado.

Dentro de las imanaciones secundarias se pueden distinguir:
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S s : IRM

Es la imanacién remanente que adquiere una roca sometida a un campo externoc a
temperatura constante. La IRM adquirida en presencia de campos magnéticos pequefios
es considerada una imanacién remanente viscosa (VRM).

La§ curvas de adquisicién de la IRM aportan datos muy itiles en la determinacidén

de los minerales magnéticos presentes en las rocas y sus propiedades (apdo. 2.3.3).

Este tipo de imanacién remanente es adquirida cuando una roca se somete a un

campo alterno decreciente en presencia de un pequefio campo continuo paralelo a éste.
01 is . VRM

Es la principal imanacién secundaria que pueden adquirir las rocas.

Consideremos un conjunto de particulas ferromagnéticas en una roca, imanadas en
una determinada direccién y sometidas a la accién de un campo magnético externo
débil de distinta direccién a la de la imanaci6én de las particuias que se encﬁentran en
estado de equilibrio. El efecto de la agitacién térmica hace que la imanacién espontdnea
de ciertos dominios cruce barreras de energia tendiendo a alinearse en la direccién del
campo externo actuante. De esta manera la roca puede adquirir una nueva componente
de la im#nacién en la direccién del campo externo, que es denominada VRM. Este
efecto se ve favorecido por el decaimiento simultineo de la remanencia anteriormente
adquirida por la roca, fenémeno relacionado con el tiempo de relajacién.

La direccién de esta VRM estd generalmente relacionada con el campo fnagnético
terrestre actual y puede estar presente en todo tipo de rocas de interés paleomagnético.

De igual manera que existfa una pTRM existe la termorremanencia viscosa parcial
(VPTRM) que puede ser una fuente de valiosa informacién desde el punto de vista

paleomagnético y tecténico (Briden, 1965; Dunlop, 1981).
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Existe otro tipo de VRM adquirida en el laboratorio durante el tratamiento de las
muestras. Esta VRM puede llegar a ser muy importante afectando considerabelmente a
las medidas de la NRM, como se verd mas adelante tal y como de hecho sucede en el
presente trabajo, por lo que este tipo de imanaci6n serd tratado de forma més extensa en

un capitulo aparte (apdo 2.4).
2.14.- Técnicas de desimanacion.

La desimanacién progresiva de la imanacién remanente se utiliza para aislar las
diferentes componentes que pueden contribuir a la misma. Existen varias técnicas de
desimanacién de las muestras paleomagnéticas (p.e. Collinson, 1983). Las mds comunes
son la desimanacion por campo alternos decrecientes y el lavado térmico.

La desimanacién por campos alternos decrecientes consiste en someter a la muestra
a un campo alterno que decrece progresivamente, aumentando el valor mdximo de
dicho campo en sucesivas etapas. Los momentos magnéticos de los granos con
H <Hpjc, del campo alterno aplicado se reimanardn. Si el campo alterno se va
reduciendo lenta y constantemente y la muestra estd protegida de otros campos externos
constantes, el momento magnético de estos dominios se orientard al azar. Si este valor
pico se aumenta progresivamente se destruird gradualmente toda la imanacidn,
separando asf las diferentes componentes magnéticas en funcién de su He.

El lavado térmico consiste en calentar progresivamente las muestras de manera que
la agitacién térmica destruye la imanacién de los dominios magnéticos cuya Tg es
menor que la temperatura a la que han sido calentados, haciendo que pasen a
encontrarse en un estado superparamagnético. A esta temperatura s¢ la denomina
tcmperatui-a de desbloqueo. Si se deja enfriar la muestra en ausencia de campo, los
momentos magnéticos de los granos se orientardn al azar y de esta manera no
contribuirdn a la NRM.

Aumentando progresivamente la temperatura aplicada se desimanardn

sucesivamente las distintas componentes magnéticas asociadas a diferentes temperaturas
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de desbloqueo hasta alcanzar la temperatura de Curie de cada mineral, momento en el
que se anula su contribucién a la NRM total de la muestra.

Durante el proceso de calentamiento pueden producirse cambios quimicos en la
composicién de los minerales magnéticos presentes en las rocas que quedardn
reflejados, en general, en una variacién de la susceptibilidad magnética de las muestras,

por lo que normalmente son ficilmente detectables.

2.1.5.- Tratamiento de los datos paleomagnéticos

Tras aislar las diferentes componentes de la imanacién existen diversas técnicas para
la determinacién de las direcciones correspondientes. Las técnicas mds comunmente
utilizadas son: la "técnica del punto final estable” (p.e., Collinson, 1983), los diagramas
de Zijderveld (Zijderveld, 1967), el método vector sustraccién (Khramov, 1958), los
circulos de reimanacién (p.e. Buchan y Dunlop, 1976), La curva del vector diferencia
(Hoffman y Day, 1978) y el andlisis de la componente principal (Kirschvink, 1980).

Discutidos y tratados ampliamente en diversos estudios paleomagnéticos.

b) Andlisi it

Los datos obtenidos en las diferentes medidas de la NRM estdn, obviamente,
afectados por diversos errores de diferente naturaleza, inherentes, en muchas ocasiones
al propio proceso de toma y andlisis de las muestras. También algunas caracteristicas
del c.m.t.,, como lo son sus variaciones periddicas, pueden dar lugar a la dispersién de
los datos paleomagnéticos que deben ser considerados en la interpretacién.

Fisher desarrolié en 1953 ‘\un modelo estadistico para el tratamiento de los datos
paleomagnéticos que continua utilizdndose en la actualidad. Fisher considera una
distribucién gaussiana (normal) de puntos en 3 dimensiones, que son las direcicones de
la imanaci6én o de los polos paleomagnéticos considerados como vectores unitarios y

representados por puntos sobre una esfera de radio unidad.
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Esta distribucion puede ser descrita en términos de una densidad de probabilidad P

dada por:

2.1.13) P= K e os?
4nshK

donde O es el dngulo entre las direcciones medidas de la imanacién y la "direccién
verdadera” y K es el pardmetro estadistico de precisién, que varia desde K=0 para una

distribucién perfectamente desordenada, hasta K=co para una distribucién de puntos

idénticos, y viene dada por la expresi6n:

@119 k=N"1
N=R

donde N es el namero de datos y R el médulo del vector resultante que viene dado por:
(2.1.15) R =[(21,.)2 +(Zm) +(>:n,.)’]M

_ siendo, l;, m; y nj, los cosenos directores de la direccién correspondiente a la muestra i.
La fiabilidad de la direccién obtenida puede definirse mediante un dngulo o,

semidngulo de un cono que define una porcién de la superficie de la esfera centrada en

la direccién media obtenida y dentro del cual existe la probabilidad P de que esté

contenida la direccion "verdadera":
1
(2.1.16) cosa =1 —%(P Nl 1)

En la mayor parte de los estudios paleomagnéticos el valor asignado a P es de 0.05,
con lo cual el circulo de confianza sobre la superficie de la esfera se describe mediante

el pardmetro tgs.
) Pruebas d bilidad

Los resultados obtenidos en el laboratorio no proporcionan informacién acerca de la
edad de adquisicién de los componentes de la imancién. Para ello existen las
denominadas pruebas de cstai:uilidad de campo, como son la prueba del contacto, del
conglomerado o del pliegue (p.e. Collinson, 1983). En este trabajo se ha aplicado

sistem4ticamente, en los casos en los que ha sido posible, la prueba del pliegue, ya que
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Fig. 2.1.4.- Sigﬁiﬁcado estadistico de la prueba del pliegue. K; y Kg son los pardmetros
estadisticos antes y después de efectuar la correceién tecténica y N es el mimero de

muestras. Niveles de probabilidad del 99% y 95% (McElhinny, 1964).

era la tnica prueba de estabilidad factible de realizar con los datos con 10s que se
contaba.
La prueba del pliegue consiste en la comparacién de la dispersi6n de los datos antes

y después de aplicar la correccidn tectdnica. El valor del parimetro:

K
2.1.17) F=—1,
( )=

2
donde K; y K; son los valores de K antes y después de la correccién tecténica
respectivamente, determina el origen pre (K;<<<Kj) o post-pliegue (K;>>>K,)de la
imanacién. En la figura 2.1.4 se muestran los valores del cociente 1/F minimos, en

funcién del nimero de muestras, para que ambas distribuciones de datos (antes y
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después de aplicar la correcci6n) sean tales que la prueba del pliegue pueda considerarse
significativa, segun McElhinny (1964).

Sin embargo existe una tercera posibilidad de adquisicién de la imanacién, ya que
esta no tiene porqué haber side adquirida antes o después de la formacién del pliegue,
sino que puede haber sido adquirida durante el mismo, como de hecho ocurre en
diversas ocasiones, como ha sido demostrado recientemente (p.e. Villalain, 1994),
asociada al mismo proceso tecténico. Para determinar si la imanacién ha sido adquirida
antes, durante o después de un pliegue existe la denominada prueba del pliegue
incremental, que consiste en corregir tecténicamente los datos de manera gradual, de
forma que se obtiene un valor de K, F, o cualgier pardmetro estadistico, para cada
"porcentaje de correccién” aplicado. El méximo valor de K se obtendrd en el momento
de adquisici6én de la imanacién (McElhinny, 1964; McFadden, 1990).

Hasta aqui se ha partido del supuesto de una distribucién Fisheriana de puntos en el
espacio que representan los datos paleomagneticos. Sin embargo, en la mayor parte de
los casos, especialmente en el caso de las distribuciones de datos en los estudios de
magnetoestratigrafia (ambas polaridades de la imanacién presentes), la distribucién
espacial de los datos se aleja mucho de la ideal distribucién Fisheriana. En este caso se
puede definir una matriz cuyos autovalores representan la dispersién de los datos en las
tres direcciones del espacio denominada matriz de orientacién (Tauxe et al., 1991). El
test de pliegue puede ser entonces expresado en términos de dichos autovalores,
teniéndose, por lo tanto, un "test del pliegue"” para cada direccién espacial. Este método
ha sido perfeccionado por Tauxe y Watson (1994) de forma que la edad de la
imanacién, respecto a la edad del pliegue, es estimada con un "nivel de confianza"
aplicando iterativamente el método, de manera que se representa un pardmetro de la
matriz de orientacién frente al porcentaje de correccién tecténica aplicada para
diferentes distribuciones de datos, denominadas pseudomuestras. Una pseudomuestra es
un conjunto de n datos, tomados aleatoriamente de la distribucién de datos disponible
(que cuenta con n valores) de manera que cada dato puede aparecer mds de una vez.

Cada pseudomuestra se rota incrementalmente, desde -50% hasta +150% de la
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Fig 2.1.5.- a) Valores.propios de la matriz de orientacién para 20 iteraciones de los datos
correspondientes a la componente P de la imanacién de la regién de Tosos ¥ Aguilén (Apdo
4.1). El valor m4ximo del autovalor Ty los valores minimos de 7o ¥ T3 Se obtienen en el
momento en el que las direcciones son paralelas, en este caso en el 100% de carreccién
tecténica. b) Histograma de la localizacién, respecto al porcentaje de correccitgn tecténica
aplicada, de los valores mﬁxirﬁos de 1; y minimos de Ty ¥ T3 para 500 iteraciones de los

mismos datos (Tauxe y Watson, 1994).
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correccién tecténica y en cada uno de los pasos se calculan los autovalores de la matriz
de orientacién (fig 2.1.5).

Este dltimo método para el test del pliegue incremental, dadas sus caracteristicas, es
el més idoneo para los datos que se presentan en este trabajo y ha sido aplicado en el
tratamiento de los datos en los casos en los que ha sido posible.

Otro test estadistico, utilizado en todas las secciones ha sido el test de Inversién
(McFadden y McElhinny, 1991). Este test clasifica los datos magnetoestratigrificos
ofreciendo una "estimacién" del caracter antipodal de los mismos. El test define dos
dngulos: ¥ es el 4ngulo entre las direcciones caracteristicas de ambas polaridades
(normal e invertida) y el angulo critico (y.) que depende del nimero de muestras, N; y
N, y de los respectivos vectores suma unitarios, Ry y Ry (Fisher, 1953; McFadden y
McElhinny, 1990) de las dos distribuciones, de manera que si y<y, el test s positivo, si
¥Y>Y, €s negativo y neutro en el caso de que ambos tengan el mismo valor. En el caso del
test positivo se tienen, ademds, la siguiente clasificacién, en funcién del dngulo critico
(McFadden y McElhinny, 1950):

Y <5° tipo A

5°<y.<10° upoB

10°<y.<20° tipo C

y si¥y.>20° clasificacién intermedia.

En este dltimo caso no puede decirse realmente que las distribuciones normal e

invertida sean realmente antipodales.

2.2.-Inversiones del campo magnético terrestre

La caracteristica del c.m.t. de cambiar su polaridad con el tiempo fue puesta de
manifiesto por primera vez al encontrarse ciertas rocas de la corteza terrrestre que
presantaban un NRM con aproxirmadamente la misma direccién que el c.m.t. actual en
la zona del afloramiento, perc cuyo sentido era opuesto. En 1926 Mercanton sugirié que

este fen6émeno indicaba que la polaridad del campo dipolar habia cambiado
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bruscamente varias veces durante la historia de la Tierra. Sin embargo, més tarde fueron
encontradas ciertas rocas de la corteza terrrestre, como por ejemplo las dacitas del
Monte Haruna, en Jap6n, (Nagata et al., 1952) que, bajo la accién de un campo
magnético adquirian una imanacién de sentido opuesto al campo aplicado. Este
fenémeno ponia en entredicho la hip6tesis de Mercaton, existiendo por lo tanto, la
posibilidad de que la causa de la polaridad invertida de la 1manacién encontrada en
algunas rocas de la corteza residiera en las propiedades de los minerales magnéticos
presentes en las mismas rocas, y no constituyera, por lo tanto, una respuesta al
comportamiento del c.m.t. al que pudieran haber estado sometidas. A este fenémeno se
le denominé autoinversidn.

Sin embargo, no se conocen demasiados casos de rocas que presenten la propiedad
de la autoinversién, mientras que la distribucién, en todo el planeta, de rocas que
" presentan una imanacién de igual u opuesto sentido al c.m.t. es aproximadamente
equitativa.

Existen diversos estudios relativos a la posible relaci6n entre la diferente polaridad
de la imanacién y las diferencias en la composicién quimica (Basley y Buddington,
1958; Uyeda, 1958; Carmichael, 1959; Nagata y Uyeda, 1959; Ishikawa y Syono, 1963;
Wilson y Watkins, 1967; Ade hall y Watkins, 1970; Wescott-Lewis y Parry, 1971, entre
otros). De todos estos estudios se derivan resultados que, en ocasiones conducen a una
realcién entre ambas propiedades, pero que en otros casos demuestran exactamente lo
contrario. A pesar de que es intrinsecamente indemostrable en un experimento de
laboratorio el hecho de que la diferente polaridad de la imanacién sea dcbidé ala
propiedad de autoinversién de las rocas o a la variacién de la polaridad del c.m.t.
responsable de dicha imanacién, la evidencia mds contundente en favor de la segunda
hipétesis es el hecho de que rocas de la misma edad geolégica, provenientes de distintos
lugares del planeta, de distintos origenes y de diferente litologfa y composicién
quimica, presentan la misma polaridad de su imanacién remanente. Este, y otros
argumentos conducen a la aceptacién universal de que el c.m.t. cambia su polaridad con

el tiempo.
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Fig 2.2.1.- Algunas versiones sucesivas de épocas y eventos magnéticos recientes.

Dentro de los cambios de polaridad del c.m.t. pueden distinguirse episodios de larga
duraci6n (del orden de 106 afios) en los que la polaridad del campo geomagnético es
predominantemente normal o invertida, denominados épocas magnéticas y, dentro de
.éstas, episodios cortos con una duracién del orden de 104-105 afios (fig. 2.2.1), que se
denominan eventos (Cox et al., 1964).

Durante una transicién de polaridad el polo norte magnético se desplaza de una
posicién cercana a uno de los polos geogrificos a una posicién cercana al polo
geogrifico opuesto. La duracién de esta transicion, a partir de estudios paleomagnéticos
en sedimentos con tasas constantes de sedimentacion, se estima en unos 4000 o 5000
afios (p.e. Lowrie, 1988}, Tras este tiempo el polo geomagnético se estabiliza en su

nueva posicién por un nuevo periodo de duracién mayor de 104 afios. Sin embargo, a
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través de estudios paleomagnéticos, se ha puesto en evidencia que, en algunas
ocasiones, el polo geomagnético sufre un gran desplazamiento (de incluso 180°) y, en
lugar de estabilizarse en esta posicién vuelve de nuevo a la posicién original. Este
fen6meno ha sido denominado excursiones magnéticas. Dichas excursiones constituyen
cambios reversibles de las componentes del c.m.t. que no llegan a estabilizarse en la
polaridad opuesta y que no es posible suponer que constituyan un fenémeno de alcance
global (Barbetti y McElhinny, 1975). En contraste, los cambios de direccién del campo
geomagnético debidos a la variacién secular son de tan s6élo unas decenas de grados
alrededor del polo geogréfico.

La secuencia de épocas y eventos ha sido ampliada desde los primeros estudios
magnetoestratigraficos, los primeros intervalos fueron denominados con el nombre de
los cientificos pioneros (Brunhes, normal; Matuyama, invertido; Gauss, normal y
Gilbert, invertido), el resto han sido numerados ascendentemente (fig. 2.2.2). La Uni6n
Internacional de Ciencias Geol6gicas (1979) recomienda reeemplazar el término época
por el de crono de polaridad y el de evento por subcrono de polaridad, y afiade el
término supercrono para largos intervalos de polaridad, como por ejemplo la zona
tranquila Creticica (CQZ="Cretaceous Quiet Zone") (fig. 1.1).

Como ejemplos de eventos cabe citar el evento Jaramillo (el mds documentado de
los que se conocen), de polaridad normal y de 70.000 afios de duracién, que se
encuentra dentro del intervalo de polaridad invertida Matuyama. Una de las excursiones
mads recientes y mejor documentadas es la excursién Laschamp (Bonhommet y Babkine,
1967, Bonhommet y Zahringer, 1969; Gillot et al.,, 1979), registrada en la Chaine des
Puys (Massif Central, Francia) dentro del intervalo Brunes de polaridad normal.

El comportamiento del ¢.m.t. durante una inversién de polaridad ha sido estudiado
en rocas volcdnicas y sedimentarias. Dicha transicién se observa simultdneamente en los
valores de la declinacién e inclinacién del campo geomagnético. Los estudios de
paleointensidad en sedimentos del fondo ocednico indican que la intensidad del campo
decrece durante la transicién (Opdyke et al., 1973; Dodson et al., 1978; Prévot et al,

1985; van Hoof y Langereis, 1992), este fendmeno se interpreta como la desaparicién
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Fig 2.2.2.- Comparacién de las diferentes numeraciones de las épocas y eventos (cronos y
subcronos) magnéticos. Las columnas 1y 2 estdn basadas en datos magnetoestratigraficos
de secuencias sedimentarias y volcdnicas y las columnas 4 y 6 en el registro de anomalias
magnéticas marinas. (Hailwood, 1989, la correlacién entre las columna.s 2 y 5 es al

propuesta por Berggren et al., 1985).
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de la componente dipolar del campo, que es la componente dominante del c.m.t.. La
morfologia del campo magnético durante una transicién es, por lo tanto, asimétrica, ya
que estd bdsicamente dominada por las componentes no dipolares del campo (Hilhouse

y Cox, 1976).
2.2.1.- Modelos de inversidn

Se ha especulado mucho acerca del origen del c.m.t. y de las posibles fuentes
responsables del mismo, pero de los miiltiples modelos propuestos, el sinico posible que
explica casi todas las caracteristicas del c.m.t. observadas es el de corrientes eléctricas
fluyendo en un nicleo terrestre conductor, donde el material fluido se moveria a lo
largo de las lineas de fuerza, manteniendo as{ el campo durante toda la existencia de
nuestro planeta. El estudio de este proceso, por el cual las corrientes generadas
refuerzan el campo magnético es el conocido como "problema de la dinamo
homogénea".

Partiendo de las ecuaciones de Maxwell para el campo electromagnético,
considerando que la densidad de corriente eléctrica es debida a ambos campos, eléctrico
y magnético, y que la conductividad eléctrica, G, es constante, y afiadiendo la ecuacién
hidrodindmica para el movimiento de un fluido en el micleo de la tierra (Ecuacién de
Navier-Stokes), junto con la ecuacién de continuidad para un fluido incompresible, se

obtendran Ias ecuaciones bédsicas de movimiento del campo:

(2.2.1) 9B _y x(UxB)+v, V’B donde v, =
: ot KO

(2.2.2) p(%(t—]-+((7V)I7+2flx[7 - vV —i(v X BYxB=-Vp+pVW
0

Donde B es el campo magnético, U la velocidad relativa con respecto a un sistema que

rota con velocidad angular €2, W es el potencial gravitacional, v, la difusién
magnética, y p y v la densidad y viscosidad cinemdtica respectivamente.
Teniendo en cuenta estas ecuaciones no existe, a priori, ninguna razén para que el

campo magnético terrestre tenga una u otra polaridad ni tampoco ninguna razén
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fundamental por la que esta polaridad no pudiera variar de signo. La ecuacién de
induccién (ec. 2.2.1) es lineal y homogénea, sin embargo la ecuacién de Navier-Stokes
{ec. 2.2.2) es cuadritica e inhomogénea.

Debido a esta complejidad se han propuesto diversos modelos. Uno de los mds
simples es el de la dinamo homopolar, propuesto por Bullard en 1955 (fig. 2.2.3).
Consiste en un disco eléctricamente conductor que rota en torno a un eje bajo la
aplicacién de un par de fuerzas. Si este disco rota dentro de un campo magnético axial
se producird una fuerza electromotriz radial entre el eje y el borde del disco. Si se
conecta al borde del disco un anillo estacionario coaxial con €l, de forma que no se
impida el giro del disco (ver figura), se producird un campo magnético axial. De esta
manera no se requiere ninguna fuente externa ni tampoco el hecho de que el material
sea ferromagnético. Este sistema es una dinamo cuando el campo inducido es igual al

requerido para producirse.

JJJS Fig 2.2.3.- Dinamo homopolar (Bullard, 1955).

Teniendo en cuenta que la corriente en el disco es de simetria axial, la ecuacidn del
movimiento, si G es el par que mueve el disco es:

(2.2.3) Co=G-MI’
Donde C es el momento de inercia del disco, ® su velocidad angular, I la corriente y
27M la inductancia mutua entre el disco y el anillo.

La ecuaci6n que gobierna la corriente es:

(2.2.4) Li +RI = Mo/

siendo L y R la inductancia y resistencia del anillo.
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Fig. 2.2.4.- Sistema de dos dinamos ) T
Disco 1 | ~ ’
acopladas (Rikitake, 1958). LJ L \LD
La solucién de estas ecuaciones permite que el sistema produzca una corriente, y
por lo tanto, un campo magnético en cualquier direccién, sin embargo no es posible que
la direccién cambie de sentido, para ello habria que introducir un término proporcional
a o / en la ecnacién 2.2.4. Esto se soluciona con una doble dinamo (Rikitake, 1958;

fig. 2.2.4) o colocando una impedancia entre el conector del anillo con el disco y el

anillo y un shunt a lo largo del anillo en la dinamo simple (fig. 2.2.5; Malkus, 1972).

Fig 2.2.5.- Dinamo de disco con una impedancia

entre el conector anillo-disco y el anillo y un

shunt a lo largo del anille

Entre ambos modelos el de Rikitake es el mds aceptado y el que mds se adecua al
posible movimiento del fluido en el interior del nucleo. Si suponemos que el
movimiento del fluido en el nucleo terrestre consiste en un determinado nimero de
corrientes convectivas que pueden ser, cada una de ellas, representadas por un disco,
pueden irnaginarse entonces una serie de dinamos homopolares conectadas entre si en el
nucleo terrestre, responsables del campo magnético observado. Rikitake (1958) estudio

el problema de dos dinamos idénticas acopladas, de manera que la corriente de cada
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disco alimenta el anillo de la otra. La solucién del sistema, obtenida por integracion
numérica, para este modelo, admite la posibilidad de que la corriente se autoinvierta
espontineamente.

Si tanto las dinamos como los pares aplicados son idénticos, las ecuaciones del

movimiento serdn ahora:

LI + Rl = Mo, 1,
LI, +RI, =Muw,],
Co, =G-MILI,
Co,=G-Ml1,

(2.2.5)

donde los subindices 1 y 2 se refieren a cada una de las dinamos.

Estas ecuaciones pueden transformarse en ecuaciones adimensionales convirtiento el
tiempo t en unidades de (CL/GM)'2, la intensidad en unidades de (G/M)!2 y la
velocidad anguiar en unidades de (GL/CM)1/2.

Denominando:

(2.2.6) = (GM) 12X, ; ay= (GL/ICM)12Y; (i=1,2)
las ecuaciones pueden escribirse de la forma:

(2.2.7) X, +1X, =YX,

(2.2.8) X, +X, =YV, X,

(229 7V, =Y,=1-XX,
donde pu=(CRZ/GLM)!/2 es la razén entre el tiempo de aceleracién mecédnica (en
ausencia de campo magnético) y el tiempo de relajacién electromagnética (en ausencia
de movimiento).

Las ecuaciones 2.2.7 y 2.2.9 no tienen solucién analitica conocida. De 2.2.9 se sigue
que Y;-Y,=cte, es decir, la diferencia de velocidades angulares es constante.

En la figura 2.2.6 se ilustra el comportamiento del sistema para =1y Y{-Y,=3.75
que muestra claramente inversiones que tienen lugar en t= 11,21,44,51.etc. El
comportamiento de este modelo es muy sensible al valor de . Segin Allan (1962) p

estarfa comprendido, en el caso de la tierra, entre 102 y 103, el comportamiento



T

L=
X0 4 ¢ b .
Al

130 140 150 176 190
¢
10

/\AAM\/\ 20 10 220
180 ' '

8r

L=
ik
&0 80 90 100 10
X0 4 g + + + 4 + + * J
£ L0
¢
2k

Fig.2.2.6.- Modelo de comportamiento tipico de X; en funcién del tiempo (en segundos),

(Cook y Roberts, 1970).

correspondiente a 10-2 consiste en inversiones peri6dicas con un periodo del orden
de afios, lo cual no explica el comportamiento observado del c.m.t.

Nozieres (1978) generaliza el modelo de Rikitake exponiendo un mecanismo de
relajacién que explica cuantitativamente la extremada rapidez con que tiene lugar un
cambio de polaridad en comparacién con la duracién de un intervalo.

Existen muchos sistemnas de ecuaciones diferenciales ordinarias que representan
sistemas hidrodindmicos de fuerzas disipativas como las geodinamos que tienen
soluciones no periddicas. Estos sistemas deben oscilar entre dos estados, es decir deben

tener dos estados de polaridad estables. E1 modelo de la doble dinamo acoplada
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pertenece a este tipo de sistemas que, en ausencia de un mecanismo desencadenante del
proceso, presentan inversiones no periodicas. Este es el fendémeno conocido como
"caos”. El sistema de la doble dinamo acoplada tiene dos puntos de equilibrio N y R,
que son (K ,tK -1 uK) en el espacio de fases (X}.X2,Y;), donde K viene dado por:

(2.2.10) Y, =Y, =u(K* -K™)

Ito (1980) estudié las propiedades estadisticas de este sisterna, en la figura 2.2.7 se
representa el diagrama de fases en el espacio (U,K) que muestra varias regiones con un
régimen periédico y un régimen caético. Ito encuentra en el centro de la regién
correspondiente al régimen cadtico, una zona en la cual las inversiones ocurren
raramente y la dindmica estd menos desordenada. Esta es la zona que denomina régimen
de minima entropia. La poca frecuencia y no uniformidad de las inversiones de
polaridad observadas a través de los estudios paleomagnéticos en el c.m.t. sugiere que la

geodinamo se encuentra en este estado de minima entropia.

Fig. 2.2.7.- Diagrama de fases en el espacio

(u,K) del sistema de Rikitake. Las . L?
soluciones Pj, Pa........ , son periodicas s-“.:
dentro de la zona sombreada y no x";
periddicas dentro de la zona de caos. af
Pi, Pg,.....es la secuencia espejo de P, Py'.... e
(Ito, 1980). "o

Segin Merrill et al. (1979) las dinamos hidromagnéticas presentan, al menos, dos
diferentes campos de velocidades y los cambios de polaridad se presentan
exclusivamente cuando existe un cambio de uno a otro campo de velocidades.

Se han propuesto muchos otros modelos como mecanismo en el nicleo para la
creacion del c.m.t. (Herzenberg, 1958; Lowes y Wilkinson, 1963, entre otros). Todos
los modelos deben explicar todas las propiedades del campo, entre las cuales, la mads

importante es la de cambiar de polaridad espontdneamente. El modelo de la doble
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dinamo de Rikitake es, no solo el méds aceptado, sino también el que mds se aproxima a

la realidad de los hasta ahora planteados. .
2.2.2.- Frecuencia y probabilidad de las inversiones. Andlisis estadistico.

Para elaborar un modelo de inversiones que satisfaga las observaciones
paleomagnéticas es necesario establecer, en primer lugar, cual es la causa fisica
responsable de la inversi6n.

Cox, en 1968, desarrolla un modelo probabilistico, asumiendo que los cambios de
polaridad son debidos a la interaccién entre las oscilaciones estables y los procesos
aleatorios. El oscilador estable es el campo dipolar y las variaciones aleatorias del
campo no dipolar son el fenémeno desencadenante de una inversién de polaridad. La
inversién se produce cuando la razén entre ambos campos excede un valor critico (fig.
. 2.2.8).

Un segundo modelo propuesto es el de Parker en 1969. Demuestra que la
fluctuacién en la distribucién de las células ciclénicas convectivas (la denominacién se
debe al movimiento similar al de los ciclones causado por la fuerza de coriolis) en €l

nicleo es capaz de producir una abrupta inversién del campo geomagnético.

T
03 P | L J
v - L4 .

MG m?)

0 0.01 0.02 0.03 0.04 0.05 £.06
t (Ma) -

Fig.2.2.8.- Modelo probabilistico de inversiones de polaridad. 1) es el periodo del campo

dipolar y 7 la longitud de un intervalo de polaridad. Cada vez que (M, + M) cambia de

signo tienen lugar un cambio de polaridad. MA es el momento axial del campo dipolar y

M, una medida del campo nodipolar (Cox, 1968).
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En ambos modelos (Cox y Parker) las células ciclénicas convectivas son las
responsables de las inversiones, que tienen lugar cuando los procesos aleatorios (o
"desordenados") alcanzan determinadas configuraciones. La diferencia fundamental
entre ambos modelos radica en que para Parker el fenémeno de la inversién depende
uinicamente de la distribucién espacial de los ciclones, mientras que, en €l modelo de
Cox depende, ademds, de la intensidad de dichos disturbios ciclénicos, es decir, de la
relacién entre el campo no dipolar y el campo dipolar. Ambos modelos han sido
discutidos por varios autores (Laj et al., 1979; McFadden y McElhinny, 1982; Kono,
1971, entre otros).

En el modelo de Cox existe una probabilidad finita de que la suma de todas las
contribuciones axiales del campo no dipolar (ND) sobrepase el campo dipolar (D)
provocando una inversién, La probabilidad es, por lo tanto, proporcional a la razén
ND/D. Si el campo dipolar es mucho mayor que la suma de todas las contribuciones no
dipolares entonces el campo es estable, pero si ND aumenta, sus componentes axiales
sobrepasan el campo dipolar y entonces la dinamo geomagnética amplificard el campo
geomagnético en el sentido opuesto. Puede, por lo tanto, relacionarse la variacién
paleosecular con la frecuencia de inversiones. Brock, en 1971 estudié esta relacién para
rocas pre- y Cenozoicas, encontrando que para el pre-Cenozoico la variacién secular fue
aproximadamente un 15% menor que en el Cenozoico, al igual que la frecuencia de
inversiones. Irving y Pullaiah (1976) llevaron a cabo una investigacién similar en rocas
' fanerozoicas (0-350 m.a.) con una base de datos disponible considerablemente mayor a
la utilizada por Brock, llegando a las mismas conclusiones a las que este ultimo autor
habia Hcgado 5 afios antes.

La figura 2.2.9 ilustra la "predisposicién” de una determinada polaridad durante el
Fanerozoico. Durante largas épocas de tiempo geolégico la polaridad ha sido
predominantemente invertida (por ejemplo dentro del Paleozoico superior). No puede
decirse, por tanto, que este fenémeno sea simétrico para ambos estados de polaridad,

teniendo en cuenta la duracién de intervalos normales e invertidos.
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Fig.2.2.9.- "Predisposicién" de la polaridad del campo geomagnético durante el

Phanerozoico (Frving y Pullaiah, 1976).

Existen, .adcmés diversos estudios basados en el :-mélisis espectral de Fourier (Crain
et al., 1969; Simpson, 1966; entre otros) y en el andlisis espectral de médxima entropia
(Ulrych, 1972; Irving y Pullaiah, 1976; entre otros). Cada uno dcl estos andlisis
encucn&an 1a ocurrencia de varios periodos de inversién.

~ Existen también estudios probabilisticos para la determinacién de la duracién y
ocurrencia de los cambios de polaridad (Jacobs, 1984).
Sin embargo los estudios realizados y la informacién disponible hasta el momento

no son suficientes para predecir la ocurrencia de nuevos cambios de polaridad.

2.2.3.- Magnetoestratigrafia

La magnetoestratigrafia es la ciencia que, a partir de los datos magnéticos obtenidos
en los estratos de las rocas de la corteza terrestre, define el signo y orden de los
intervalos de polaridad del campo magnético terrestre. Su objetivo, pues, no es otro que
la ordenacién de los diferentes estratos sistemdticamente en unidades identificables,
sobre 1a base de las variaciones en sus caracteristicas magnéticas.

En secuencias magnetoestratigrdficas determinadas a partir de secciones de rocas
sedimentarias el método mds comin para la identificacién de una secuencia de
magnetozonas consiste en la correlacién de dicha secuencia con la "secuencia patrén”,
que es badsicamente la secuencia de anomalfas magnéticas marinas. Langereis et al

(1984) desarrollan un método cuantitativo (correlogramas) para la identificacién de las
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magnetozonas en diferentes secciones. La correlacién entre las diferentes secciones de
rocas sedimentarias requiere que la relaci6n entre las tasas de sedimentacién se
mantenga constante en todo el periodo considerado, de igual manera la correlacién entre
una secuencia sedimentaria y la secuencia de anomalfas magnéticas marinas requiere
que se mantenga constante la razén entre la tasa de sedimentacién de la secuencia
sedimentaria y la velocidad de expansi6n del suelo ocednico.

Sin embargo, la magnetoestratigrafia, por si misma, no proporciona edades
inequivocas para los horizontes de polaridad que define, ya que las inversiones son
fenémenos repetitivos sin ninguna propiedad caracteristica que pueda diferenciar unos
de otros. Por este motivo la cronoestratigrafia determinada por los estudios
magnetoestratigrdficos es univoca, siempre y cuando se combine con datos
radiométricos y/o paleontol6gicos. La principal ventaja de la cronoestratigrafia definida
por los estudios magnetoestratigraficos es que proporciona una correlacién a escala
global, a diferencia de la litoestratigrafia o la bioestratigrafia que, por lo general, se
reducen a una pequeiia escala geografica.

La escala temporal de polaridad gomagnética (ETPG o MPTS="magnetic polarity
time scale”) estd basada esencialmente en el patrén de anomalfas magnéticas marinas
combinado con dataciones radiométricas en determinados puntos de dicha escala. La
edad de los diferentes intervalos de polaridad magnética se obtiene, entonces, mediante
la interpolacién entre estos puntos de calibracién, relacionados con la secuencia de
anomalias magnéticas marinas, a través, inicamente del control magnetoestratigrafico.

A partir de los estudios de magnetoestratigrafia se han definido diferentes escalas
temporales de polaridad geomagnética (ETPG). Desde que en 1968 Heirtzler et al.
publicaran la primera escala de polaridad magnética se han hecho diferentes
correccciones de la misma (Labrecque et al.,, 1977; Lowrie y Alvarez, 1981; Berggren
et al., 1985; Harland et al., 1990, Cande y Kent, 1992) perfecciondndola
progresivamente.

Para épocas recientes (los tltimos 4 0 5 m. a.) es posible definir la ETPG basdndose

unicamente en dataciones K/Ar. Para rocas mds antiguas los errores que se cometen con
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este método son ya del orden de la duracién media de los subcronos de polaridad.
Recientemente se ha establecido muy detalladamente la escala de polaridades para los
dlimos 700.000 afios correlacionando los ciclos climdticos con las variaciones de la
Orbita terrestre (Morley y Hays, 1981; Imbrie et al., 1984; Martinson et al., 1987). Este
método da lugar a la escala temporal calibrada astron6micamente que es capaz de
asignar edades absolutas a cada uno de los intervalos de polaridad geomagnética.

Los ciclos clim4ticos estdn también relacionados con las variaciones ciclicas en el
contenido de CaCO; en las secciones estratigréficas (Hilgen, 1987, Hilgen y Langereis,
1989), asi como con los "sapropels” (capas més oscuras que aparecen periédicamente en
secuencias sedimentarias que corresponden a capas ricas en carbono orgénico (Hilgen,
1991). De esta manera es posible relacionar las variaciones en las secuencias
sedimentarias con los ciclos orbitales y ajustar, entonces, la escala temporal astronémica
a la ETPG, obteniendo asi edades absolutas para los cambios de polaridad del c.m.t..

Sin embargo, los datos astronémicos abarcan tan solo 3 millones de afios, a partir de
este momento la ETPG debe establecerse basdndose, tan s6lo, en los datos provenientes
de las anomalias magnéticas marinas y de estudios magnetoestratigraficos en secuencias
sedimentarias. L.a secuencia de anomalias magnéticas marinas obtenida a partir,
fundamentalmente, de datos provenientes de los ocanos Atldntico y Pacifico permiten
definir una escala de polaridades que abarca hasta el periodo Jurasico. A partir de este
momento los datos provenientes de ambos océanos no son coherentes entre si. Es a
partir de este momento cuando los estudios magnetoestratigrdficos en secuencias
sedimentarias adquieren mayor importancia, ya que constituyen la tinica herramienta

disponible para la definicién del patrén de polaridades del c.m.t.

2.3 Minerales de interés paleomagnético en rocas carbonatadas

Las rocas de la corteza terrestre deben sus propiedades magnéticas a los minerales
ferromagnéticos que contienen. La mayor parte de los minerales presentes en la corteza

terrestre que presentan propiedades ferromagnéticas son 6xidos metélicos, compuestos
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principalmente wiistita (FeO), hematita (Fe,03) y rutilo (TiO5), esto permite que su
composicién quimica pueda ser representada mediante un sistema ternario (Fig. 2.3.1).
En esta representacion cada punto del widngulo corresponde a una determinada
composiéién quimica que vienen dada por su distancia a los vértices del tridngulo (FeO,
Fe,05, TiO,).Asi, dentro de este sistema se encuentran representados la mayor parte de
los 6xidos metdlicos simples de minerales de interés péleomagnético, como la magnetita
(Fe30,4), la hematita (a-Fe;O3) y la maghemita (y-Fe,O3). Aunque existen también
otros minerales no representados en este sistema, de no menos interés en el
paleomagnetismo, como lo son los sulfuros e hidréoxidos de Fe, como por ejemplo la

pirrotita (FeS,,, 0=x<1) y la goetita (0.-FeOOH).

RUTILS
Tio

1/3 FeTi,0,

ILMENITA
1/E FeTiO,

VLVIESPINELD
1/3 Fe_Ti0Q
& 4

FaQ 1/3 Fe,0, /2 Fe,0,

WUITITA ' MAGNETITA . HEMATITA

MAGHEMITA

Fig. 2.3.1.- Representacién de los minerales mas importantes en paelomagnetismo (Oxidos

de Fe y Ti), (Petersen, 1982).
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2.3.1.- Identificacion de los minerales magnéticos. IRM

Existen numerosos métodos para la identificacién de los minerales magnéticos
presentes en las rocas y para la determinacién de su contribucién a la NRM (difraccién
de R-X, estudio de secciones pulidas, curvas termomagnéticas, curvas de adquisicién de
Ja IRM, desimanacién térmica de 1, 2 o 3 componentes de la IRM, etc.). En este trabajo
se han utilizado sistemdticamente las técnicas de adquisiscibn de la IRM vy
desimanacién progresiva de 3 componentes segin el método propuesto por Lowrie
(1990) que se describirdn brevemente a continuacién.

a) Curva de adquisiscién de la IRM:

La imanacién remanente isoterma (IRM) es la adquirida por las rocas en presencia
de un campo magnético a temperatura constante. La curva de adquisiscién de la IRM se
obtiene aplicando a la muestra un campo magnético externo y aumentando
progresivamente el valor de dicho campo. En cada pasoc se mide la remanencia
adquirida por la muestra representando su valor frente al valor del campo aplicado (fig.
2.3.2).

Segiin su coercitividad los minerales pueden dividirse en blandos (Hc<0.12T),
intermedios (0.12T<Hc<0.4T) y duros (Hc=0.4T). Este método es muy itil para la
identificacién de los principales minerales de interés paleomagnético, cuando estos
presentan diferentes coercitividades. Existen sin embargo, minerales magnéticos que
presentan valores similares de sus fuerzas coercitivas, por lo que los resuitados de este
método deben combinarse con datos adicionales concernientes a otras propiedades
magnéticas para poder determinar exactamente la composicién mineral6gica presente en
una muestra.

b) Desimanacién térmica de tres componentes de ]la IRM.

Este método, propuesto por i_owrie (1990) consiste en someter a la muestra a campos
magnéticos de 5T, 0.4T y 0.12T en cada uno de los 3 ejes de la misma. De esta manera
se separan los minerales en las tres direcciones espaciales en funcién de su fuerza
coercitiva. Si se somete entonces a la muestra a la desimanacién térmica progresiva de

esta IRM adquirida y se representa su valor frente a la temperatura durante
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Fig 2.3.2.- Diagramas de adquisicién de la IRM para a) muestra conteniendo
exclusivamente minerales de baja coercitividad (magnetita), b} muestra con goetita

dominantemente y ¢) muestra que contienen goetita y hematita.

54



194
o
F 03
H
LLE T — — T : 2 o
& 108 H) ne w0 01 i
T{'C) .
a
10+ )
o
2 03]
3
o 2 O O—0—0 ——— 0
[ 10t w0 %0 a0 ] "o
TiC)
b
109
3
05
H
h-_‘_‘—-.n_
o
e —y T - ¥ n
[ 108 2 8o ) 00 “w
Tic)
c

Fig 2.3.3.- Diagramas de desimanacién térmica de 3 componentes de ]la IRM siguiendo el
método propuesto por Lowrie {1990). Los diagramas a, b y ¢ correponden a las mismas
muestras representados an los diagramas a, b y ¢ de la figura 2.3.2.¢ representa el rﬁédulo
de la intensidad de la imanacién total, A las fases magnéticas correspondientes a

He<0.12T, O las correspondientes a 0.12T<Hc<0.4T y [ representa las fases

correspondientes a He>0.4T.
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todo el lavado térmico para cada una de las componentes, se tendrd entonces la curva de
desimanacién de 3 componentes de la IRM (Fig. 2.3.3).

De esta manera se pueden identificar los diferentes rangos de coercitividad presentes
en cada muestra con las diferentes temperaturas de desbloqueo de cada componente,
teniéndose, entonces, informacién conjunta de ambos pardmetros para todos los
minerales presentes en las muestras.

Al igual que otras técnicas de identificacién de los minerales magnéticos, este
método no siempre conduce a resultados univocos, ya que los espectros de coercitividad
y temperatura de desbloquec pueden solaparse entre unos y otros minerales, debido a
que ambos son funcién de la composicion de los minerales magnéticos asf como del
tamanio y la forma de los granos. Esta ambigiiedad suele darse especialmente en algunas
rocas metamérficas, debido a la complicada mineralogia que presentan (Lowrie, 1990).
Por ¢l contrario, este método suele ser muy util en rocas sedimentarias, especialmente
calizas, como lo prueban los resultados de este trabajo, en el que dicho método ha sido

sistematicamente utilizado en todas las ocasiones.
2.3.2.- Minerales mds habituales en calizas

Las rocas carbonatadas constituyen aproximadamente el 10% de las rocas
sedimentarias que afloran en la superficie terrestre (Blatt et al.,, 1980) y sus
caracteristicas magnéticas las hacen especialmente apropiadas para estudios
paleomagnéticos (Zijderveld, 1967; Halls, 1976; Hoffman y Day, 1978). ya que suelen
ser portadoras de componentes estables de la remanencia magnética, sin embargo su
intensidad es a menudo muy débil (10-3-10-3 A/m),

Los minerales magnéticos mds comunmente identificados en rocas carbonatadas
son: magnetita, goetita, hematita y algo menos frecuentemente maghemita (Lowrie y
Heller, 1982).

Los granos de magnetita (Fe30,4) presentan, en general, coercitividades menores de
0.12T (Lowrie, 1990), sin embargo, en algunas ocasiones algunos granos monodominio

{muy finos y alargados) pueden presentar valores mayores de su fuerza coercitiva
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Fig 2.3.4.- a) Variacién de la susceptibilidad x y d‘;l campo coercitivo He en funcién de la
estructura de dominios. b) estructura de dominios de diversoso minerales feromagnéticos
segiin el tamafio de grano (Petersen, 1982, con datos de Butler y Banerjee, 1975; Dickson
et al., 1966; Day et al., 1977 y Banerjee, 1971). (SPM: superparamagnetisﬁm, PSD: pseudo-

monodominio y MD: multidominio).
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aunque nunca superiores a 0.3T. La depen;lencia de la fuerza coercitiva de la magnetita
y de otros minerales magnéticos respecto al tamafio de grano estd representada en la
figura 2.3.4. Algunos estudios muy recientes indican la existencia de granos de
magnetita que presentan coercitividades mayores de 0.3 T. Este fen6meno tiene lugar
cuando los granos de magnetita presentan cierto grado de oxidacién en su superficie
exterior (sin llegar a ser maghc_mita) de manera que presentan un alto gradiente de
oxidacién y en consecuencia valores extremadamente altos (comparables a Tos que
presenta normalmente la hematita) de su fuerza coercitiva (van Velzen y Zijderveld,
1994).

La temperatura de Curie de la magnetita presenta una fuerte dependencia respecto al
tamafio de los granos, de manera que disminuye considerablemente al disminuir el
tamafio de los granos.

Las curvas tipicas de adquisicién de la IRM en la magnetita se caracterizan por una
rapida saturacién (Fig 2.3.2a).

Otro factor que afecta generalmente a las propiedades magnéticas de los minerales
ferromagnéticos es el grado de oxidacién, que puede ser expresado en funcién del
pardmetro de oxidaci6n z, que para la titanomagnetita es:

24

231):z= (O' Reylly y Banerjee, 1966)

2+

En el caso de los granos de la titanomagnetita un aumento en el valor del pardmetro
de oxidacién z provoca un aumento de la Tc mientras que el efecto del grado de
oxidacién en la fuerza coercitiva depende del rango de valores de dicho pardmetro, de
manera que para valores de z<0.2, Hc aumenta con el grado de oxidacién
produciéndose el efecto contrario para z=20.2 (Moskowitz y Banerjee, 1981).

El tamaiio de los granos de l:; magnetita que normalmente se encuentra en calizas es
pequeiio (magnetita monodominio o pseudomonodominio) aunque puede encontrarse
también magnetita multidominio. En su estado natural en rocas calizas suele presentar
cierto contenido en titanio (Titanomagnetita: Fe3.,Ti,O4, 0<x<1), lo que reduce su Tc

de manera aproximadamente lineal al aumentar el contenido en Ti, es decir, al aumentar
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Fig 2.3.5.- Tempertura de Curie, Tc e imanacién de saturacién Js en funcién de la

compesicién (x) de la serie titanomagnetita (Akimoto et al., 1957; Smith y Prévot, 1977).

el valor del pardmetro x (Fig 2.3.5, Nagata, 1961), de manera que para x=0.8 la Tc de la
titanomagnetita es del orden de la tempertura ambiente. La fuerza coercitiva aumenta al
aumentar el valor de x (Banerjee et al., 1967), sin embargo la variacion en funcién de x
no es muy grande, de forma que no es posible diferenciar granos de magnetita de
diverso contenido en Ti mediante sus espectros de coercitividades.

La goetita (a-FeOOH}) es también uno de los principales constituyentes magnéticos
de las rocas calizas. Se forma, en general, debido a la alteracién que afecta a los
minerales que contienen hierro o por precipitacién directa de soluciones ferrosas. En las
calizas se encuentra generalmente en coexistencia con magnetita y hematita y constituye
- frecuentemente un importante portador de imanaciones secundarias.

Aunque realmente la goetita no se satura para campos magnéticos de 4.5 T, su
contribucién a la IRM es realmente importante tan solo a partir de valores del campo

aplicado de 1.5 T (fig 2.3.7). Las tempertauras de desbloqueo méximas de este mineral
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se encuentran muy a menudo entre 50°C y 90°C (Heller, 1977) y estd siempre por

debajo de 100°C-120°C (Hedley, 1971).
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Fig 2.3.6.- Comparacién de las curvas de ___./'/ _f'
1 2 k] - k] 3

adquisicién de la IRM de la goetita (a) y de BIT)

la hematita (b).

La hematita (a-Fe;O3) y la maghemita (y-FeyO3) son también frecuentemente
portadores de la NRM en rocas carbonatadas. Ambas presentan la misma composicién
quimica pero su estructura cristalina es completamente diferente lo que hace que sus
propiedades magnéticas sean también bastante diferentes.

La hematita presenta altos valores de su fuerza coercitiva (~1.5 T). La curva de
adquisicién de la IRM se diferencia de la de la goetita por su diferente curvatura en
campos altos (fig. 2.3.6). Su temperatura de desbloqueo mdxima alcanza valores de
600°C y 650°C, lo que la hace completamente distinguible de la goetita en la
desimanacién térmica tanto de la IRM como de la NRM. Para diferenciar la hematita de
la magnetita en muestras que contengan ambos minerales magnéticos basta con someter

‘alamuestra ala adquisicién y a la desimanacién térmica de tan solo 2 componentes de
la IRM.

La maghemita presenta propiedades magnéticas similares a la magnetita pero se
caracteriza por sufrir una transformacioén quimica, que la convierte en hematita, cuando
se somete a temperaturas de entre 250°C y 300°C dependiendo de la historia previa de
la muestra (Valencio, 1980), esta transformacion se refleja en una dréstica disminucién

de la ¥ junto con un comparable incremento en la intensidad de saturacién de la IRM.
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2.3.3.- Alteraciones mineralégicas durante el tratamiento de los datos

Para la correcta interpretacién de los resultados paleomagnéticos es indispensable
conocer los posibles cambios en la mineralogia producidos durante el tratamiento de las
muestras, concretamente durante el calentamiento. Normalmente estos cambios
consisten en la conversibn de minerales metaestables (Goetita y maghemita, por
ejemplo) en minerales mds estables.

La goetita es un mineral termodindémicamente muy inestable (Berner, 1969) y se
convierte rdpidamente en hematita al someterse a temperaturas mayores de 300°C. La
maghemita, como ya se ha mencionado anteriormente, sufre una transformacién similar
a aprbximadamente la misma temperatura.

Por otra parte, las rocas calizas pueden contener cantidades considerables de pirita
(Lowrie 'y Heller,1982) que se produce, probablemente bajo un ambiente reductor muy
localizado alrededor de restos orgédnicos tales como conchas de ammonites (Lowrie y
Heller,1982). Van der Voo y Lowrie (1979) encuentran que la pirita se transforma en
goetita secundaria. Turner (1975) y Lowrie y Heller (1982) obtienen resultados
similares-en cuanto a la existencia de pirita en las muestras, que indican que este
mineral se transforma en magnetita y pirrotita. Van Velzen y Zijderveld (1992)
observan un incremento de la ¥ en margas marinas a partir de 390°C debido a la
creacién de minerales magnéticos de propiedades similares a la magnetita por alteracién
de la pirita pre-existente en las muestras, estos nuevos granos dan lugar a la aparicién
de una componte viscosa de la imanacién.

Puede también crearse, durante el proceso de calentamiento, nueva magnetita de
caracter viscoso a partir de la alteracién de minerales arcillosos con contenido de hierro

y por la alteracion de otros 6xidos de Fe (Lowrie y Heller, 1982).

2.4. La imanaci6n viscosa

La componente viscosa de 1a imanaci6n proviene, generalmente en las rocas calizas,

de la alteracion de los minerales magnéticos originales en la roca durante el proceso de
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desimanacién térmica, cuyo resultado es la creaciébn de nueva magnetita (Lowrie y
Heller, 1982) que, como se acaba de mencionar, puede provenir bien de pirita pre-
existente en las muestras o por la alteracion de otros 6xidos o minerales con contenido
de Fe.

El origen de la imanacién viscosa, también denominada viscosidad magnética o
"after effect”" magnético, reside en la agitacién térmica de las moléculas. Desde que en
1937 Richter elaboré la primera teorfa cuantitativa de la viscosidad m%nética este
fenémeno ha sido objeto de numerosos estudios (Néel, 1949 y 1950; Street y Wolley,
1949; Barbier, 1953; Creer, 1957, Le Borgne, 1960; Shimizu, 1960, Lowrie y Kent,
1978; Dunlop, 1973 y 1981, entre otros). No es ficil la elaboracién de una teoria
sencilla que englobe de manera sistemadticca todos los "efectos viscosos”, ya que las
caracteristicas de las diferentes particulas son muy diferentes en funcién de su tamafio
de grano. Las teorfas de Richter (1937) y Néel (1949) explican de manera adecuada el
comportamiento viscoso de un conjunto de particulas monodominio, pero para granos
de mayor tamaiio es necesario recurrir a teorfas mds elaboradas (Néel, 1950).

La imanacién viscosa (VM) puede definirse como la variacién en el tiempo de la
magnitad y direccién de la imanacién (J) de una muestra como resultado de una
variacién del campo magnético aplicado (Hp) en t=0. Si, tras un tiempo t se elimina
dicho campo Hj, la remanencia consistird en la suma de tres contribuciones: (1) una
parte de la imanacién remanente inicial J; (2) una IRM adquirida casi instant4neamente
en €l momento en el que Hy varfa; y (3) una imanacién remanente viscosa ¢ VRM:
Jyrm(Hg,t). Notesé que la diferencia entre la VM y la VRM reside en la presencia o
- ausencia de un campo magnético externo respectivamente. Para campos magnéticos
pequefios (Hy < 10 Oe) se observa generalmente que IRMe< H} mientras que Vm y
VRMecHy, por lo que la importancia relativa de la VM y de la VRM con respecto a la
IRM aumenta al disminuir el valor del campo aplicado.

Para un conjunto de particulas SD, de volumen V y constante de anisotropia K la

imanacién de relajacién puede describirse, de acuerdo con la ecnacién 2.1.8, como:

4D J()-~J,, =[J(0)_ ;q]e—x
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donde Jo  es la imanacion en el equilibrio térmico debida al campo Hy y a temperatura
T. El tiemo de relajacion, 1, para valores pequeiios de Hy viene dado por 2.1.9, es decir:

VK (T)
242 logt=-logc+—>=
(2.4.2) logt = ~log ¢ + =7

Usando la aproximacién de "imanacién de bloques” (Néel, 1949) es decir:

194

P
@43y 7-1, ={ :

2t
en lugar de 2.4.1, y asumiendo una distribucién uniforme f(logt) de los tiempos de
relajacion de las particulas, se tendrd que:

(2.4.4) |J(t) —J(O)| =Ty = Jizy =S, logt
0 en el caso de Hp=0,

(2.4.5) [T ymas () =T imae (0)] = S, log ¢
donde S, y S; son los coeficientes de viscosidad correspondientes a la adquisicién y
pérdida de la imanacién viscosa respectivamente y dependen principalmente de la
temperatura y del tamafio de los granos. Las ecuaciones 2.4.4 y 2.4.5 constituyen las
leyes de adquisicién y pérdida de la imanaci6n viscosa.

Para un conjunto de granos MD las leyes de adquisicién y pérdida de la imanacion
viscosa son similares a éstas aunque los coeficientes de viscosidad tendrdn valores

considerablemente mayores que en el caso de un conjunto de granos SD.
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3.- MARCO GEOLOGICO

El objetive fundamental de este capitulo es el de ofrecer una visién general del
contexto geoldgico en el que se encuentra 1a zona estudiada. Los modelos geol6gicos
que se expondran a continuacién no son los tinicos existentes, sin embargo, no se tratard
este tema en profundidad debido a que se apartaria de los objetivos fundamentales de
esta Tesis. Sin embargo es necesario enmarcar el trabajo en un contexto geolégico ya
que los resultados obtenidos tienen, en algunas ocasiones, consecuencias geolégicas y

deben ser explicados dentro de dicho contexto.

~3.1.- Evolucién geodinidmica de la Placa Iberica

La evolucién geodindmica de lal Placa Iberica desde el Tridsico hasta la actualidad
es una consecuencia de la apertura del Océano Atlédntico y de la interaccién entre las
placas Africana y Euroasidtica.

Las zonas de deformaci6n se sitian en los bordes de las placas o zonas del interior
directamente relacionadas con los bordes. Las dreas de deformacién intraplaca se deben
a la penetraci6n de la deformacién en zonas débiles del interior. De esta manera se han
formado las cadenas intracontinentales de plegamiento (de las cuales el Sistema Ibérico
es un tipico ejemplo) que forman un cierto dngulo con los bordes de las placas.

La evolucién de toda el 4rea mediterrdnea puede experesarse en las siguientes (?;tapas
(Vegas, 1985):

1) Ruptura del supercontinente Pangea en el periodo Tridsico (~230 m.a.). Esta
etapa se inicié con la formacién de numerosos rifts intracontinentales, algunos de los
cuales se convirtieron en limites de placa mientras que otros forman tan solo un
adelgazamiento litosférico intracontinental. La cordillera Ibérica pertenece a este

segundo caso.
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2) Apertura del Atldntico central y movimiento transcurrente de Africa respecto a
Eurasia en el periodo Jurdsico (~180 m.a.). El régimen distensivo ligado a este
movimiento da origen a la subsidencia en el arco del aulacégeno celtibérico (Alvaro et
al,, 1979). La figura 3.1 representa la paleogeografia de la Peninsula Ibérica en el
Jurdsico Superior. Las zonas de debilitamiento de la litosfera son las que mds tarde

condicionardn las zonas de deformacién de la corteza superior en forma de cadenas

montafipsas.
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Fig 3.1.- Reconstruccién paleogeografica del drea Ibero-Mogrebf en el Jurdsico superior, 1)
Areas emergidas; 2) Zonas de sedimentacién continental; 3) Zonas de sedimentacién de
plataforma; 4) Zonas de sedimentacién hemipeldgica; 5) Dorsal activa; 6) Dique basico de
Alentejo-Plasencia; 7) Eje de Rift en cuencas intracontinentales; 8) Zonas de fractura; 9)

Intrusiones volcdnicas y subvolecdnicas (Vegas, 1985).
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3) Apertura del Atldntico y del golfo de Vizcaya, en el Cretdcico inferior (~130-80
m.a.). La apertura del Golfo de Vizcaya lleva asociada la rotacién antihoraria de la
peninsula Ibérica, y por otra parte, el movimiento relativo entre Africa y Europa se
transfiere entonces al 4rea céntabro-pirenaica. El movimiento de apertura del golfo de
Vizcaya debe amortizarse entre los bloques de Albordn y Cors-Sardo y en la
deformacién interna de la Placa Ibérica, que adquiere independencia en esta época
(Vegas y Banda, 1982). Esta etapa culmina al final del Cretdcico (~80 m.a.), cuando
comienza la evolucién alpina de la Peninsula Ibérica con la inversién del movimiento
entre Africa y Eurasia y el comienzo del proceso compresivo en €l contacto de las dos
grandes placas.

4) Convergencia entre Africa y Europa entre el Eoceno y el Mioceno medio (~40-9
m.a.) con la formacién de las Cadenas Alpinas. El movimiento respectivo entre ambas
placas es convergente puro con direccién N-S (Vegas, 1985) y la deformaci6én se
concentra en las zonas donde se ha producido un adelgazamiento litosférico y ascenso
de las isotermas. Es en esta etapa cuando se produce la deformacién del surco Ibérico
por acortamiento de esa zona de adelgazamiento intraplaca de la corteza. La inversién
de la cuenca sedimentaria causa la formacién de la Cadena Ibérica (cadena de
deformacién moderada). La deformacién no se limita, sin embargo, a las zonas
intraplaca, dejdndose sentir también en la margen continental ligada al borde cantdbrico.
En la figura 3.2 se representa un esquema paleotecténico correspodiente al final del
Eoceno-Oligoceno.

5) Ruptura de la soldadura entre Africa e Iberia (Europa) credndose las cuencas
marinas del Mediterraneo occidental. Esta etapa se desarrolla desde el Mioceno medio
hasta la actualidad.

La dindmica actual es consecuencia del movimiento compresivo entre Iberia y
Africa, existiendo zonas de deformaci6n que absorben este movimiento. Dentro de esta
dindmica actual la Cadena Ibérica corresponde a una estructura intraplaca reactivada,

heredada de la evolucién mesozoica (Vegas, 1985).
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Fig 3.2.- Esquema tecténico del drea Ibero-Mogrebi en el Oligocenc medio. El rayado
vertical representa las dreas de deformacion procedentes de los bordes de Iberia, Europa y
Africa; el rayado horizontal ancho represnta las zonas de deformacién intraplaca
{incluyendo las margenes pasivas de Iberia y Marruecos); el rayado horizontal denso
representa las dreas de litosfera Ocednica; Alb: unidad de Albordn; Ap: placa de Apulia;
MH macizo Hespéﬁco; MM: meseta Marroqui; MQO: meseta Oranesa; P: Pirineos; Z: zona

de deformacidn ocednica (Vegas, 1985).

3.2.- EI Sistema Ibérico

La Cordillera Ibérica constituye una cadena plegada de direccién general NO-SE,
que se extiende a lo largo de 430 Km desde el este de Burgos hasfa la costa entre
Castellén y Valencia. A grandes rasgos el Sistema Ibérico puede subdividirse en dos
grandes ramas, una occidental (Rama castellana o Cadena Hespérica) y otra oriental

(Rama Aragonesa o Cadena Ibérica), separadas por la Cuenca de Aimazan.

68



El Sistema Ibérico no presenta los caracteres de las cadenas alpinas propiaménte
dichas, por este motivo ha sido clasificado como de tipo intermedio entre estas y las
dreas de plataforma (Julivert et al., 1974) que corresponde a un orégeno paratecténico.
Debido al caracter intracraténico de la Cordillera Ibérica y su disposicién perpendicular

al orégeno alpino Bético-Balear, Alvaro et al. (1979) proponen un modelo de evolucion

de tipo aulacégeno (Aulacégeno Celtibérico).
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La cuenca se inicié con un régimen distensivo como un graben complejo en el
comienzo del Trias. En la evolucién del Sisterna Ibérico se reconocen tres etapas:
Graben, Transicién y Flexura (Fig 3.3) con algunas desviaciones e interrupciones
(eocrctficicas) debidas a la especial situacién del aulacégeno Celtibérico respecto al
sistema de grandes placas litosféricas en el que se inserta la Peninsula Ibérica. Su
proximidad y orientacién respecto a la zona moévil donde se desarrollé la Cordillera
Pirenaica tiene como consecuencia que al pasar a la etapa final de compresién la
deformacién es excepcionalmente intensa comparada con otros aulacégenos descritos
(Capote 1983).

La Cordillera Ibérica constituye un ejemplo de cordillera tipica de zdcalo y
cobertera, donde los materiales det basamento estdn formados por rocas precimbricas y
paleozoicas (Lotze, 1929; Colchen, 1970), estructuradas en el ciclo hercinico y
afectadas posteriormente por la tecténica de fracturacién tardihercinica. Las rocas
volcnicas y los sedimentos pérmicos que aparecen en diversos puntos, bajo las
formacioﬁcs tridsicas equivalen a la "Fase Precuarcita” (Hoffman, 1973), anteriores al
comienzo de la formacién de la cuenca.

La formacién de tipo aulacégeno comenzé durante el Buntsandstein como un
graben complejo articulado sobre fallas tardihercinicas, previamente existentes, de
direccién NO-SE, reactivadas como fallas normales. Este graben quedaba limitado al
SO por el Macizo Ibérico y al NE por el del Ebro. La formacién del graben puede
considerarse dentro del proceso de distensién generalizada que marca el comienzo de la
fragmcntacién= continental y separacién de Norteamérica respecto a Africa. El
dispositivo de la uni6n triple a la que aparece ligada la Cuenca Celtibérica implica la
presencia de un punto caliente del manto en la regién entre Castell6n y Valencia (Burke
y Dewey, 1973, Capote 1983), este punto caliente constiuiria uno de los miltiples
centros alrededor de los cuales se realizé la distensidn cortical y su actividad determiné
posteriormente las importantes emisiones volcédnicas bédsicas del Trias superior y del

Jurdsico.
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Tras la etapa graben tienen lugar una etapa caracterizada esencialmente porque la
sedimentaci6n pasa ser de tipo arcilloso (frente a la sedimentacion tipo Fase Cuarcita de
la etapa anterior), disminuye la subsidencia diferencial en la cuenca y aparecen las
primeras manifestaciones volcédnicas bdsicas que son mds abundantes en las
inmediaciones del punto caliente entre Valencia y Castellén. El Keuper corresponde a
esta etapa, que constituye, en términos geodindmicos, una transicién entre la etapa
anterior y las fases posteriores, donde el estiramiento se incrementa notablemente con el
consiguiente importante adelgazamiento cortical. Este adelgazamiento cortical alcanza
valores muy importantes en el Jurdsico, a partir, sobre todo, del Toarciense. La
sedimentacién tiene lugar, en general, sin grandés movimientos -diferenciales. La
subsidencia es caliza y margosa, al instalarse una extensa plataforma carbonatada en
todo el dmbito del aulacégeno, e incluso fuera del mismo. Las manifestaciones
volcdnicas del Jurdsico de Valencia y Castelién evidencian la actividad del punto
caliente del manto, dicha actividad volc4nica estd relacionada con el vulcanismo bésico
de ia zona Subbética (Fontboté y Quintero, 1960) y con la intrusién del dique diab4sico
de Plasencia-Messejana (Schermerhorn et al.,, 1978), de lo cual se deduce que la
distension que condujo del Aulacégeno Celtibérico a la etapa de flexura constituye un
fenémeno de escala regional amplia, correlacionable con el régimen de Tect6nica de
Placas establecido entre la placa Euroasidtica y la Africana durante el Jurdsico (Dewey
etal., 1973).

Al final del Jurdsico se detecta, en toda la Cordillera Ibérica, un periodo de
inestabilidad que culmina en varias etapas de fuertes movimientos tecténicos, que se
han referido al menos a dos fases: La fase Neokimmeérica entre el Jurdsico y el
comienzo del Cretdcico interpretada, segiin algunos autores, como un débil plegamiento
compresivo (Riba, 1959; Viallard, 1973; Meléndez, 1971), como plegamientos locales
asociados al movimiento de fallas NO-SE, como desgarres (Villena, 1971; Alvaro et al.,
1979, Capote, 1983), o como movimientos epirogénicos (Canerot, 1974), y la fase
Adstrica, que parece corresponder a una etapa distensiva con movimiento diferencial en

la vertical importante (Viallard, 1973), como evidencian algunas microestructuras
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descritas en las rocas jurdsicas. Esta fase, que trastoca totalmente el sistema de cuencas
establecido en los movimientos anteriores, tiene lugar durante el Cretdcico inferior. Es
también en el Cretdcico inferior cuando tiene lugar el episodio de "rifting” asociado a
un calentamiento de caracter regional (Andrieux et al, 1989)

En términos de tecténica de placas la inestabilidad tecténica entre el Jurdsico
terminal y el final del Creticico inferior, y el profundo cambio paleogeogréfico
asociado a la misma, puede ligarse al giro de la Peninsula causado por la apertura del
golfo de Vizcaya (Alvaro et al., 1979, Capote, 1983).

Durante la orogenia Alpina tiene lugar la dltima fase de la evolucién de la cuenca,
que corresponde a su deformacion compresiva y que comenzé al final del Cretdcico,
estructurdndose como una cadena de doble vergencia. Debido a su situacién relativa con
respecto a las dos mérgenes activas de Iberia (Pirineo-Cantdbrica y Bético-Balear) la
compresion tuvo lugar desde dos direcciones principales, una casi longitudinal (SE-NO
a ESE-ONO) y otra transversal (NNE-SSO) (Capote, 1983). La compresién NE-SO,
transmitida desde la margen pirenaica fue la mds intensa y 15 que determind las
estructuras principales de la cadena de direccién NO-SE. En la figura 3.4 se representa
el esquema estructural que refleja la compleja distribucién determinada por la
compartimentacién longitudinal y transversal del aulac6geno controlada por las fallas

del zdcalo.
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lLa deformacién compresiva puede, a su vez, subdividirse en tres fases de
plegamiento separadas en el tiempo (Alvaro, 1975) que dan lugar a las diferentes

orientaciones de las estructuras de la Cordillera.

Fig. 3.5.- Desarrollo de las compresiones
alpinasprincipales en la Cordillera Ibérica
Durante el Paeléogeno toda la cadena es
comprimida desde las dos zonas méviles

alpinas, la Pirenaica y la Bética. En el paso

Mioceno inferior-Mioceno medio se inicia

la distensién de la Cuenca Valenciana, con :
. MIOCENO INFERIOR A MEDI
la que el drea de la Cadena sufre distensién 0
mientras termina de plegarse la zona externa D AREAS SOMETIDAS A COMPRESION

occidental (Alvaro et al., 1979). == areas somerivas a DISTENSION
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Se observa una primera discordancia entre el Cretécico y el Eoceno (Unidad
Detritica Inferior, Diaz Molina, 1974), la segunda corresponde al plegamiento principal
(NO-SE) y es de edad Eocena (Unidad Castellana, Pérez Gonzélez et al., 1971),
finalmente, una tercera, denominada Neocastellana (Aguirre et al., 1976) corresponde a
una edad Miocena. Tras esta etapa se suceden dos nuevas fases de deformacién
distensiva que tuvieron lugar entre el Mioceno medio y el Plioceno. En la figura 3.5 se
muestra el desarrotlo de las compresiones alpinas principales en la Cordillera Ibérica.

La evolucién postorogénica de la Cordillera se caracteriza por un conjunto de
deformaciones de gran radio que han elevado algunos sectores y hundido otros, la zona
de mayor hundimiento la constituye, prescisamente, la denominada "depresién
Bilbilitano-turolense” que permite diferenciar las dos ramas de la Ibérica (Riba Arderiu,
1983). El Sistema presenta una superficie de erosioén fini-miocena (Solé Sabaris et al.,”
1952) sobre las estructuras de plegamiento adquiridas durante las fases compresivas
anteriores, que se halla deformada de acuerdo con abombamientos de gran radio (més
de 1800 m en los Montes Universales, la Sierra del Javalambre o en el Maestrazgo).
Ademads 'dc estas deformaciones de gran radio han existido fracturas que han
desnivelado bloques importantes.

Existen tambi€n otros estudios y modelos para la Cordillera Ibérica entre los que se

encuentran los realizados por Parés et al. (1988) y Salas y Casas (1993).

3.3.- El Juriasico superior en la Cordillera Ibérica

El Jur4sico en toda la Penfnsula Ibérica suele dividirse en las diferentes unidades
morfoestructurales existentes ‘en la Peninsula (Fig. 3.6). Sin embargo, esta divisién
resuita mds tedrica que rpal, ya que las series, fundamentalmente carbonatadas,
presentan cambios paulatinos de litofacies y biofacies de manera que los limites de estas
unidades resultan siempre difusos (Goy y Sudrez Vega, 1983). Esto es consecuencia de
la instauracién, en gran parte del suroeste europeo, de una extensa plataforma

continental estable, modificada tan solo, por la crisis del trdnsito Lias-Dogger y
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Dogger-Malm, precursora de los importantes cambios paleogeogréficos originados

posteriormente.

Fig 3.6.- Esquema con los afloramientos
jurdsicosde la Peninsula Ibérica (Goy y

Sudrez Vega, 1983).
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La presencia constanie del océano Protoatldntico al norte y del Tethys al sur se

refleja en la fauna existente, de manera que, si bien durante todo el el Jurdsico se

observan interconexiones de ambos océanos, la preponderancia de faunas nérdicas que

se observa en el Lias (Jurdsico infertor) inferior se va perdiendo léntamente en favor de

las faunas mediterrdneas que van cobrando mayor influencia durante el Malm (Jurdsico

superior).

En la Cordillera Ibérica el rasgo evolutivo fundamental, desde un punto de vista

tecténico, durante el Dogger y el Malm (Jurdsico medio y superior) es la

compartimentacién de la plataforma, con delimitacién de zonas de surco y umbral,

dentro de un régimen tensional creciente (Alvaro et al., 1979). De acuerdo con este
autor, la progresién del estiramiento cortical provoca la fragmentacién de la plataforma
carbonatada, que lleva aparejada la "retirada del mar". En esta etapa regresiva tiene

lugar la sedimentacién de las facies calcdreas someras del Dogger, que culmina en la

capa de oolitos ferruginosos y en niveles condensados indicadores del hiato

Calloviense-Oxfordiense inferior. Diversos autores han postulado, sin embargo, la

existencia de un proceso transgresivo generalizado durante el Calloviense superior-

Oxfordiense inferior en toda la Cordillera Ibérica (Meléndez -et al., 1982; Meléndez,
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1989). Las facies calcdreas y margosas del Oxfordiense medio y superior constituyen el
resultado de un efimero avance marino, y las facies del Jurdsico terminal representan
unas condiciones fuertemente regresivas.

En la figura 3.7 se representan la unidades litoestratigrificas definidas para el
Jurdsico en la Cordillera Ibérica. La capa de oolitos ferruginosos de Arroyofrio estd

constituida por uno o varios niveles de calizas con oolitos ferruginosos. en mayor o

menor proporcion, casi siempre abundantes.
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Fig 3.7.- Cuadro con las unidades litoestratigrdficas del jurdsico definidas

en la Cordillera Ibérica (Goy et al., 1976; 1979; Gémez y Goy, 1979).
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Esta capa de oolitos ferruginosos corresponde al limite Calloviense-Oxfordiense y
~ presenta diversos espesores en las diferentes zonas de la Cordillera, de manera que,
tanto su amplitud bioestratigrfica como la potencia de esta capa, disminuyen hacia el
SW, hasta desparecer totalmente en los alrededores de Ricla (Fontana 1990), donde la
discontinuidad Calloviense -Oxfordiense se materializa por una serie de superficies
irregulares interpretadas como &e origen carstico (Fontana, 1990), resultantes de la
emersién epis6dica y exposicién subaérea de la plataforma. La edad de estas capas
puede ser Calloviense superior u Oxfordiense inferior o medio (Meléndez, com. pers.).
Sobre esta capa oolitica (o su cqui\falentc lateral) se encuentra una unidad denominada
calizas con esponjas de Y4tova que estd formada principalmente por calizas grises, 5
veces intracldsticas, de aspecto marcadamente noduloso en las que-se obsevan con
frecuencia secciones o fragmentos de esponjas. Esta unidad es reconocible en toda la
Ibérica y posee caracteristicas muy similares en amplios sectores de la Cordillera.
Debido a las intercalaciones de caliza margosa o margas pueden tener un aspecto
ritmico. Los planos de estratificacién pueden ser irregulares o rectos con un espesor de
las capas de 0.20-0.40 m. Pueden tener un tinte rojizo y amarillento. La edad de esta
unidad corresponde al Oxfordiense medic y/o superior y los espesores mds frecuentes
que presenta estdn comprendidos entre 5 y 40 m. Dentro del miémbro calizas con
esponjas de Yétova se distinguen 2 tramos caracteristicos ligeramente diferentes: un
tramo inferior masivo formado por calizas, en bancos masivos, con intercalaciones de
margas o margocalizas, con un espesor de 5-20 cm, siempre menor que el de los bancos
calcdreos y cuya potencia disminuye hacia el E. El segundo tramo diferenciable en la
unidad estd constituido por una alternancia de calizas en bancos compactos y niveles
margosos con el mismo espesor, que va aumehtando a favor de los niveles margosos.
Este tramo se extiende desde 1a Cordillera Ibérica hasta el prebético aunque est4 ausente
en la parte mds noroccidental (Sierras de la Demanda y Cameros). Su contenido
faunistico es importante, destacando la presencia de Perisphinctidae, Aspidoceratidae y
Haploceratacea. La deposicién de estas calizas con esponjas tuvo lugar en un ambiente

de plataforma submareal de energia moderada bien comunicada (G6émez, 1978).
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Fig. 3.8.- Diagrama bioestratigrdfico comparativo de los sucesivos esquemas zonales de

ammonites para el Oxfordiense medio y superior en la regién submediterrdnea. La

caracteristica mds relevante es el establecimiento de la nueva Subzona Rotoides, en el

techo de la Zona Transversarium, entre la Subzona Schilli y la Zona Bifurcatus (Cariou et

al., 1991; Meléndez y Fontana, 1994).
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A continuaci6n, la formacién Sot de Chera est4 compuesta por margas de color gris,
dispuestas normalmente en finas lajas y con frecuentes intercalaciones de margocalizas
y calizas de aspecto noduloso, generalmente de poco espesor. En esta zona los
ammonites pueden llegar a ser abundantes. El limite Oxfordiense-Kimmeridgiense suele
localizarse hacia su parte superior.

La siguiente unidad (formaci6én Loriguilla), ya de edad Kimmendgiense, en la que
los ammonites son en general escasos, estd formada por la alternancia ritmica de calizas
micriticas y margocalizas lajosas en las que frecuentemente se intercalan margas y
algunas veces calizas arenosas. Finalmente, en la parte superior de las facies
carbonatadas del Jurdsico puede aparecer la formacién Higueruelas, compuesta por
calizas estratificadas en capas gruesas o masivas que con frecuencia contienen
oncolitos.

Las sucesiones faunisticas en el Oxfordiense de la Cordillera Ibérica constituyen
conjuntos de tipo "“intermedio” entre la faunas tipicamente submediterrdneas y las
propiamente mesogeas (Meléndez et al., 1984). De esta manera, junto al claro
predominio de los Perisphinctidos a lo largo de todo el Oxfordiense y de los Oppelidos
en niveles muy determinados, llama la atencién la ausencia absoluta de los
representantes de la familia Cardioceratidae, al menos en gran parte de las secciones
estudiadas en este trabajo (Meléndez, 1989). En la figura 3.8 se muestra
comparativamente la bioestratigrafia con los sucesivos esquemas zonales de ammonites
para el Oxfordiense medio y superior en la regién submediterrédnea.

Las secciones investigadas en este estudio corresponden a los niveles de oolitos
ferruginosos (en las zonas en las que esta unidad estd presente) y a las calizas con
esponjas de Yétova, cubriendo casi toda la Zona Transversarium, la Zona Bifurcatus y

parcialmente la Zona Bimammatum.
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4.- RESULTADOS PALEOMAGNETICOS Y
MAGNETOESTRATIGRAFICOS

4.1.- Introduccion

Como ya se dijo en el capitulo 1, la escala de polaridades del c.m.t. estd bien
definida dnicamente hasta el Kimmeridgiense. Por lo tanto casi todo el periodo Jurdsico
es motivo de interés magnetoestratigrifico. El objetivo de esta Tesis se centré en el
periodo Oxfordiense tras un estudio preliminar que abarcabﬁ otras €pocas del periodo

Jur4sico.

PIRINEQS

MAR
MEDITERRANEQ

200Km

Fig 4.1.1- Situacién de las localidades investigadas en el estudio preliminar.Las edades de
los afloramientos cubren parte del Jurdsico medio y superior desde el Bathoniense hasta el
Oxfordiense).

81



En este estudio preliminar se investigaron localidades de edades comprendidas entre
el Bathoniense' y el Oxfordiense (Jurdsico medio y superior) distribuidas en todo el
Sistema Ibérico. En la figura 4.1.1 se detallan todas las localidades investigadas en este

estudio preliminar.
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Fig 4.1.3.- Diagramas de Zijderveld correspondientes a la desimanacién térmica (a) y por
.campos alternos decrecientes (b) de 2 muestras, recogidas en la regién Tosos y Aguilén,
correspondientes al mismo testigo. Como puede observarse en la ampliacién- (c) del
diagrama correspondiente a la desimanacién térmica, se trata de un testigo con polaridad
invertida de la componente primaria (componente de alta temperatura). Dicha componente
no se observa en la desimanacién por campos alternos decrecientes ya que ésta técnica no
consigue separar las distintas componentes de la imanacién que pueden observarse en la
desimanacién térmica. Los mimeros indican tempertura en grados centigrados (a) y campo

magnético en mT (b)
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Los resultados mds inmediatos de dicho estudio pusieron de manifiesto por una
parte la alta frecuencia de inversiones de polaridad del c.m.t. en todo el periodo
investigado y, por otra parte, la baja intensidad de la NRM y la gran influencia de la
imanacién viscosa en todas las secciones.

Debido a la alta frecuencia de inversiones, caracteristica del Jurdsico, fue necesaria
la eleccién de un periodo mds reducido de tiempo, ya que se hacfa necesaric un
muestreo muy fino de las secciones que se seleccionardn, con el objeto de definir todos
y cada uno de los cambios de polaridad existentes.

Por otra parte, el problema de la imanacidon viscosa, presente en todos los
aﬂoramicntqs estudiados y de gran importancia en todos ellos, afectaba con mayor
intensidad a las rocas con menor NRM, es decir a las muestras correspondientes a los
afloramientos de edad Bathoniense y Calloviense. La figura 4.1.2 representa los
resultados de la desimanacién térmica correspondientes a una muestra de edad
Calloviense y a otra de edad Oxfordiense, correspondientes al estudio preliminar (no se
eliminé la componente viscosa de la imanacién).

La elecci6n del periodo Oxfordiense se basé en los siguientes criterios:

i) La NRM es miés intensa que en el resto de los afloramientos, por lo que la
imanaci6n viscosa, aunque importante, afecta menos intensamente a estas muestras.

ii) El patrén de polaridades del c.m.t. definido hasta el momento abarca hasta el
Kimmeridgiense por lo que un patrén para ¢l Oxfordiense es correlativo al ya existente.

iii) El control bioestratigrafico para el Oxfordiense es mucho mds detallado y
geograficamente mas extenso que del que se dispone para las demds épocas investigadas
en el estudio preliminar, en el Sistema Iberico.

Tras la eleccci6n de dicho periodo se han sentado las bases para el tratamiento de
las muestras a partir del estudio de un conjunto de muestras piloto procedentes de todos
los afloramientos muestreados. En primer lugar, la complejidad mineral6gica hacia
necesario un estudio de la mineralogia asociada a cada litologia. Se realizaron
experimentos de IRM y de balanza de Curie en algunas muestras. Los experimentos

realizados en la balanza de Curie se revelaron insuficientes en la determinacién de la
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mineralogia debido a la baja concentracion de minerales magnéticos existente. Sin
embargo los experimentos de IRM han corroborado la hip6tesis de la gran variedad
mineral6gica presente en las muestras. Los resultados obtenidos son lo suficientemente
claros y el estudio es lo suficientemente detallado como para aportar datos interesantes
sobre ia mineralogia. Los experimentos de desimanacién por campos alternos
decrecientes han demostrado ser absolutamente ineficaces en la separacién de los
distintos componentes magnéticos (fig 4.1.3) Por lo que todas las muestras han sido
sistemdticamente desimanadas térmicamente.

La metodologia empleada en el tratamiento de las muestras ha sido la siguiente:

1°) Experimentos de IRM (adquisicién y desimanacién térmica de tres componentes
perpendiculares (Lowrie, 1990) | .

29) Desimanacién térmica, donde el nimero de pasos y la temperatura a la que se
someten las muestras estdn determinados por los resultados mineralégicos obtenidos en
los experimentos de IRM, eliminando la componente viscosa de la imanacién. Y
medida de la susceptibilidad magnética a temperatura ambiente en cada paso de la

desimanacién.

U

PIRINEOS

MAR

Fig. 4.1.4.- Localizacién,
MEDITERRANEQ dentro del Sistema Ibérico,
de las dreas estudiadas. 1:
Regién de Tosos y Aguilén,
2: regién de Moneva y 3:

regién de Aguatén.
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Han sido investigados un total de 7 afloramientos correspondientes al Oxfordiense
" medio y superior agrupados en tres regiones diferentes (fig. 4.1.4): regién de Tosos y
Aguilén (apdo. 4.2), regién de Moneva y Barranco de la Peiiisquera (apdo. 4.3) y
region de Aguatén (apdo. 4.4) para la obtencién de un patrén magnetoestratigrafico.
Todas las secciones investigadas' han sido detalladamente estudiadas previamente
desde un punto de vista paleontol6gico, lo cual ha permitido el establecimiento de un
esquema bioestratigrafico en €l que se han reconocido 4 biozonas de ammonites
divididas en 11 subzonas y 13 biohorizontes (Cariou y Meléndez, 1990). En la figura
3.6 se mostraba la evolucion de los diferentes esquemas bioestratigrificos desarroliados
por diversos autores para el Oxfordiense medio y superior en la regién submediterranea.
A continuacién se presentardn detalladamente los resultados correspondientes a cada

uno de los afloramientos estudiados.
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4.2.- Regi6n de Tosos y Aguilén

En esta region, situada a 45 km al sur de Zaragoza, se han muestreado 4
afloramientos denominados: TO3, AG1, AG2 y AG4 (fig 4.2.1). La edad de los
afloramientos corresponde al Oxfordiense medio y superior.

La litologia estudiada, similar en todos los afloramientos, corresponde a las calizas
de Yatova descritas en el capitulo anterior. Esta unidad estd constituida por calizas
peldgicas de color gris depositadas en un ambiente de plataforma somera. No se ha
muestreado el nivel de oolitos ferruginosos debido al reducido espesor que presenta en
esta zona de la Cordillera. Las capas de calizas muestreadas se encuentran estratificadas
en serie estratocreciente alternante de calizas y margas, tipica de esta unidad en toda la
Cordillera Ibérica, en bancos calizos masivos en los estratos de mayor edad (Zona
transversarium) cuyo espesor disminuye progresivamente a la vez que aumenta el
espesor de los bancos margosos. |

Los afloramientos muestreados en esta regién pertenencen a la misma unidad
geoldgica y se encuentran situados en ambos lados de un anticlinal de nicleo fracturado
con eje de direccién NE-SW y de longitud de onda kilométrica, que se extiende entre
las localidades de Aguilén y Tosos. TO3 y AG4 estan situados en el ﬂaﬁco NW,
mientras que AGl y AG2 se situan en el flanco SE. Por ello ha sido posible la
: rcaliza'cién de la prueba del pliegue. La cormrecciébn tecténica aplicada
(direccién/buzamiento) presenta valores medios de 67°/43°SE, 70°/45°SE, 283°/35°N y
240°/84°NW, respectivamente en las secciones AGl, AG2, AG4 y TO3. La edad
estimada del anticlinal es Oligocena-Miocena (Pérez Gonzdlez et al, 1971; Aguirre et
al., 1976).

Todas las secciones estudiadas en esta regiébn del Sistema Ibérico han sido
muestreadas detalladamente con el fin de obtener resultados concernientes tanto a la

tecténica como a la magnetoestratigrafia,
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Se han recogido un total de 258 testigos, 109 de los cuales pertenecen a la seccién
TO3, y en las secciones AGl, AG2 y AG4 se muestrearon 22, 83 y 44 testigos
respectivamente.,

El afloramiento TO3 tiene una longitud de 14.8 metros, abarcando desde la zona
Transversarium (Oxfordiense medio) hasta la Zona Bimammatum (Oxfordiense
superior); AG1 cubre las Subzonas Luciacformis y Schiili (Zona Transversarium) con
una longitud de 7 metros; AG2 abarca, en 13.5 metros, parte del Oxfordiense medio y |
superior, desde la Zona Transversarium hasta la Zona Bifurcatus; finalmente, la secci6n
AG4, con una longitud de 15.4 m abarca desde la Zona Bifurcatus hasta la Zona
Bimammatum (Oxfordiense superior).

La densidad de muestreo media es de 1 testigo cada 20 ¢m, lo que corresponde,
suponicnﬂo una velocidad de sedimentacidn constante, a un intervalo entre muestras de

20.000 afios aproximadamente.

4.2.1.- Experimentos de IRM

La litologfa es similar en todas las muestras, independientemente del afloramiento o
nivel en el que han sido recogidas por lo que la seleccién de las muestras que se han
sometido a los experimentos de IRM se ha basado tan solo en criterios de distancia
estratigrafica, es decir, se ha pretendido que las muestras estuvieran
litoestratigrdficamente separadas de manera que fueran representativas del
comportamiento global.

Se ha seleccionado un total de 18 muestras que han sido sometidas a la adquisicién
progresiva de IRM desde 0 hasta 1.5 T en intervalos pequefios, de 50 y 100 mT, en las
primeras etapas, aumentando progresivamente el intervalo en campos altos. La mismas
muestras han sido sometidas después a la desimanacién térmica de 3 componentes
magnéticos aplicados en direcciones perpendiculares segiin el método propuesto por
Lowrie (1990), que consiste en la aplicacién de campos magnéticos de 1.5, 0.4y 0.12 T
segn tres ejes perpendiculares de la muestra (apdo. 2.3.1), posteriormente estos

componentes son desimanados térmicamente de manera que se obtiene informacién

89



06
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conjuntamente de la fuerza coercitiva (H) y de la temperatura de bloqueo (Tg) de
los minerales magnéticos presentes en las muestras.

El comportamiento de las muestras, tanto durante el proceso de adquisicién de la
IRM como en la desimanaci6n de las tres componentes perpendiculares es muy similar
en todas las muestras analizadas. En la figura 4.2.2 se representan los diagramas de
adquisicién correspondientes a muestras representativas de cada uno de los
afloramientos. El comportahﬁento general de las muestras tiene, como caracteristica
fundamental, la rdpida saturacién de las mismas: a 0.2 T todas las muestras estdn
saturadas, lo que indica la presencia de, exclusivamente, minerales de baja
coercitividad.

Los resultados obtenidos en la desimanacién de tres componentes perpendiculares
muestran, coherentemente con los resultados de la adquisicién, que la contribucién de
las fases magnéticas de baja coercitividad (Hc<0.12T) es dominante en todos los casos.
En la figura 4.2.3 estdn representadas muestras tipicas de cada afloramiento. Se
representan conjuntamente las curvas de desimanacién en cada eje junto con la
imanaciﬁn global. La contribuciébn de las fases de alta (0.4T<Hc<1.5T) y media
(0.12T<Hc<0.4T) coercitividad es practicamente nula, despreciable a efectos de los
resultados en la desimanacién de la NRM.

La fases de baja coercitividad presentan un espectro continuo de Tg con
TBmax=375-580°C. es decir, se trata de magnetita con una distribucién continua de
tamaiios de grano y/o contenido en titanio. En las curvas de desimanacion
correspondientes a esta fase de baja coercitividad pueden distinguirse 2 inflexiones: una
primera, poco acusada pero que puede observarse en todas las muestras analizadas,
tiene lugar a temperaturas, en general, entre 400°C y 500°C y, una segunda inflexidn,
bastante mds acusada, donde ya toda la imanacién desaparece a una Tg,,,=575-580°C.

Se tienen entonces dos fases magnéticas diferenciables que denominaremos fase A y
fase B, cdrrespondientes ambas a minerales de baja coercitividad y con temperaturas de
desbloqueo méximas de, aproximadamente, 400°C-500°C y 580°C respectivamente. El

mineral correspondiente a la fase con Tgp,, de 580°C (fase B) es, por lo tanto,
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magnetita. La fase A (T ,,,=400°C-500°C) podria estar asociada a la presencia de
magnetita o titanomagnetita o a la presencia de maghemita. El comportamiento de 1a
durante el calentamiento demuestra que no se trata de maghemita, ya que ésta se
transforma en hematita a altas temperaturas (Lowrie y Heller, 1982), lo que debe
provocar un descenso en ¢l valor de la %, descenso que no se observa, por 1o que puede
decirse entoces que esta fase mineraldgica estd asociada probablemente a la presencia
* de magnetita con menor Tgp,x ¥, por lo tanto, de menor tamafio de grano o de mayor

contenido en titanio (Fe;_,Ti,Oy).

4.2.2.- Comportamiento durante la desimanacién

1) Metodologia empleada

Como ya se ha mencionado, los resultados de la desimanacién por campos alternos,
aplicada a un conjunto de muestras piloto, no es eficaz para separar las diferentes
componentes magnéticas (fig. 4.1.3). Se eligi6, por tanto, las desimanacién térmica
como el método a aplicar sistemdticamente a todas y cada una de las muestras
estudiadas.

En primer lugar, se sometieron a este tratamiento 30 muestras piloto que fueron
desimanadas entre 0°C y 700°C en intervalos de temperatura de 25°C. Los resultados
bbtenidos corroboraron, en lo referente a la mineralogia presente en las muestras, los ya
obtcriidos anteriormente en los experimentos de IRM, afiadiendo otro elemento
diferenciador entre ambas fases de magnetita: su direccién paleomagnética, que serd
discutida mds adelante. De la misma manera que ocurria en la desimanacién térmica de
la IRM, la desimanacién térmica de la NRM muestra también que los especimenes
pierden progresivamente su imanacién entre 0°C y 580°C. En base a estos resultados
(adquisicién y desimanacién térmica de la IRM y desimanacion de la NRM de las
muestras piloto) todas las muestras se desimanaron entre 0° y 600°C en intervalos de
temperatura que oscilaban entre 10°C y 100°C dcpendjenﬂo del intervalo de.

temperatura. En la mayor parte de los testigos han sido desimanadas al menos dos
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muestras con el objeto de determinar mds exactamente su direccién caracteristica. A -
partir de aproximadamente 400°C-450°C ha sido preciso un especial cuidado en el
proceso de desimancién y medicién de los datos debido a la contribucién de la
componente viscosa (apdo. 4.2.2-4).

En cada paso de la desimanacién se ha medido la ( a temperatura ambiente, con el
objeto de determinar la existencia o no existencia de los cambios mineralégicos que
pueden tener lugar durante el calentamiento y la naturaleza de los mismos.

Las direcciones paleomagnéticas han sido determinadas por el método de "andlisis

de 1a componente principal" (Kirschvink, 1980).

2) Desi i6n de Ja NRM

La intensidad de la NRM es muy similar en los 4 afloramientos. La intensidad
media varia entre 2.1 y 2.9 mA/m.

La desifnanacién térmica de la NRM muestra, ademds un comportamiento muy
similar en todas las muestras estudiadas, independientemente del afloramiento al que
pertenecen. Pueden identificarse dos componentes magnéticas claramente diferenciables
entre si y ambas diferentes del c.m.t. actual en esta zona. En las figuras 4.2.4 y 4.2.5 se
muestran los diagramas de desimanacién térmica para dos muestras tipicas de cada
afloramiento (normal € invertida) antes (fig. 4.2.4) y después (fig. 4.2.5) de la

correccién tecténica.

Fig. 4.2.4.- Diagramas de Zijderveld correspondientes a la desimanacién térmica de dos
muestras tipicas de cada afloramiento (una con polaridad normal y otra con polaridad
invertida de la componente primaria) antes de aplicar la correccién tecténica. Los nimero

indican temperatura en grados centigrados. -
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« Fig. 4.2.5.- Diagramas de Zijderveld correspondientes a las mismas muestras
representadas en la figura 4.1.5 después de aplicar la correccién tecténica. Los mimeros

indican temperatura en grados centigrados.

Se distinguc, en primer lugar, una componente de baja temperatura, a la que
denominaremos componente S, y que es la portadora de la mayor parte de la intensidad
de la NRM. Esta componente magnética de la NRM se aisla a partir de 200°C y su
Tgmax 0scila entre 350°C y 450°C por lo que se asocia a la fase A de magnetita (la fase
de menor temperatura de desbloqueo) identificada en los experimentos de IRM.

La caracteristica mds notable de esta componente, que a partir de ahora
denominaremos componente S, €s que presenta siefnprc polaridad normal, lo que
sugiere un caracter secundario de la imanacion ya que, para la ép;Jca de formacién de
las rocas se esperan cambios de polaridad (Steiner et al., 1985; Channell et al., 1990;

Ogg et al., 1991).

Componente S

Fig. 4.2.6.- Proyeccién de igual drea para las direcciones de la componente S antes (a) y

después (b) de aplicar 1a correccion tecténica.
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TO3

AGI

AG2

AG4

Todos

Seccidn

Normal
Invertida

Media(N-+)

Normal
Invertida

Media (N+I)

Normal
Invertida

Media (N+I)

Normal
Invertida

Media (N+1I)

Normat
Invertida

Media (N+1)

54
118

23
12

35

33
4]

74

19
22

41

139
129

268

Dec

161.6
3325

157.8

3310
146,7

3297

3288
1420

3253

3059
1280

307.1

3089
1297

309,3

Componente P/No CT

Inc K %5
54,3 10.8 56
-54,7 47 10,1
54,5 68 54
46 325 54
-5,7 4.8 223
49 113 7.5
-1.8 35,7 4,2
42 58 10,2
-3,0 9,2 58
496 82 12,1
314 129 9,5
40,3 92 7.9
61,9 20 119
-50.5 18 143
56,9 19 9.2

Dec

3238
152,5

3276

3273
1510

3258

325,1
137.1

3209

3255
1347

3195

3249
1436

324,1

- Componente PR:T

Inc K o095
417 15,5 4,7
-38.8 6,0 8.6
40,5 89 4.6
47,5 329 54
-51.8 96 15,5
504 10,7 78
4138 356 42
-38,0 58 10,2
399 92 58
390 50,0 48
=292 16,8 78
340 213 49
423 224 26
-38.0 6,6 52
40,6 929 29

Dec

1370

339.8

3346

3300

3556

Componente S/No CT
Inc K o9
471 366 24
13,3 1013 25
26 21, 4.1
486 256 43
62,0 2.1 89

Dec

3454

342.1

3kt

3411

3409

Componente S/ CT
Inc K o095
472 471 2
56,5 974 2,5
414 245 39
344 540 3.0
49 310 17

Tabla 4.2.1.- Direcciones de la imanacién (Dec e Inc) y pardmetros estadisticos (K y o0gg) correspondientes a las componentes P y S en cada una de

las secciones investigadas. Valores medios correspondientes al conjunto de los afloramientos.



Edad Long. Lat. a95 Localidad Referencia

Jurdsico medio 236 71 7.5 Dique de Messejana Schott et al. (1981)

Oxfordiense 255 55 6 Sistema Ibérico Steiner et al. {1985)

Berriasiense 252 61 3 Algarve Galbrun et al. {1990)
Hauterivicnse/Barremicnse 275 57 4 Lishoa ~ Galdeano ¢t al. (1989)
Barremiensc/Apticnse 226 74 3] Sistema Ibérico/Lisboa Moreau et al. (1992)/Galdeano ct al. (1989)
Cretécico superior 197 66 3 Lisboa Van der Voo & Zijderveld (1971)
Componente P - 2512 559 3t Tosos y Aguilén Este estudio

Componente S 2340 694 1.7 Tosos y Aguilén Este estudio

Tabla 4.2.2.- Posiciones de los paleopolos (Latitud y Longitud) y pardmetro de confianza (ags) de otros estudios realizados en de la Penfnsula Ibérica

por distintos autores. Se muestran también los obtenidos en este estudio para las componentes S y P en esta regidn.



En la ﬁgurai 4.2.6 se representa la direccion paleomagnética de esta componente en
proyeccién de igual drea para todas las muestras. La direcciébn media obtenida
(Dec=340.9°, Inc=44.9°, 0,95=1.7°; tat,?la 4.2.1), corresponde a una direccién Cretdcica
en esta zona (Moreau et al., 1992; Van der Voo, 1993; tabla 4.2.2) lo que corrobora su
caracter secundario.

A partir de 350°C-450°C, es decir, despues de haber sido eliminada la imanacion
correspondiente a la componente S, se aisla la componente de alta temperatura,
componente P, cuya intensidad es aproximadamente ¢l 10% de la NRM total.

La Tpmax de esta componente, que denominaremos componente P, oscila entre
540°C y- 580°C. Corresponde entonces a la fase B de magnetita (fase de alta
temperatura de desbloqueo) identificada en los experimentos de IRM. En contraste con
la componente S, la componente P presenta alternativamente polaridades normales e
invertidas (fig. 4.2.7).

Debido a su baja intensidad, y a lé importancia que a esta temperatura adquiere la
componente viscosa de la imanacién (apdo. 4.2.2-4), es necesario disminuir
considerablemente el intervalo de temperatura entre los diferentes pasos del
calentamiento, de manera que, entre 400°C y 600°C, las muestras han sido calentadas
en intervalos de temperatura que oscilan entre 10°C y 30°C, sometiendo al tratamiento,
ademds, en numerosas ocasiones, mds de una muestra del mismo testigo y promediando
los resultados. Solo con un tratamiento tan extremadamente meticuloso de las muestras
es posible determinar con precisién la direccién paleomagnética de la componente de
alta temperatura (componente P). |

La direccién media obtenida para esta componente es: Dec=324.8°, Inc=40.7°,
0lg5=2.8; tabla 4.2.1) lo cual concuerda con la direccién esperada en la zona para el
periodo Jurdsico (Van der Voo, 1993; tabla 4.2.2). Las direcciones medias para las
componentes normal e invertida estdn representadas en proyeccién de igual 4drea en la
figura 4.2.7c, poniendo de manifiesto su caracter antipodal (los valores de la

declinacién e inclinacién correspondientes, se detallan en la tabla 4.2.1).

100



Fig. 4.2.7.- Proyeccidon de igual drea
para las direcciones obtenidas para la
componente P de la imanacién. a)
Antes de la correccién tecténica, b)
después de la correccion tecténica y ¢)
direcciones medias y circulo de
confianza para las direcciones normal
e invertida después de aplicar la

correccién tectonica.

Componente P

Con C.T.
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El resultado del test de inversion (McFadden y McElhinny, 1990) es positivo, ya
que el dngulo entre las direcciones normal e invertida, (Y=4.4°) es menor que ¢l dngulo
critico (Y.=6.0°) y, de acuerdo con el criterio establecido por los anteriores autores,
corresponde a la clasificacién B. Este resultado corrobora el caracter antipodal de las
componentes normal e invertida, lo cual significa que esta componente ha sido
suficientemente bien aislada, eliminando asi la posibilidad de una superposicién de

cualquier otra componente magnética, ya sea de caracter viscoso 0 no.

’

! ibilidad magnét

Como es de esperar, dada la stmilitud en la litologia y mineralogia de las muestras,
independientemente del nivel estratigrfico o afloramiento en el que fueron recogidas,
asi como en el comportamiento durante la desimanacién, la X muestra también un
comportamiento similar en todas las muestras analizadas.

Cabe citar, con respecto a esta uniformidad que, si se representa la  inicial de las
muestras frente al nivel estratigréfico que ocupan en el afloramiento, se encuentran
ciertas similitudes en todos los afloramientos y, si bien no es posible correlacionar de
manera univoca los diferentes niveles estratigrificos, si es posible establecer una
correlacién que se ve corroborada por la correlacién bicestratigrafica existente, donde
la caracteristica mds relevante son los valores mds bajos de este pardmetro para las

capas mas antiguas (Fig.4.2.8).

Seccion x, {u.SI)
AG1 35,5
AG2 39,7
AG4 68,7
TO3 54,8

Tabla 4.2.3.- Valores medios de la susceptibilidad magnética en cada afloramiento.
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La x ha sido medida, a temperatura ambiente, en todos los pasoé de la desimanacién
térmica. En la tabla 4.2.3 se detalla su valor medio para cada afloramiento antes del
proceso de desimanacién. La caracteristica mds notable en el comportamiento de este
parimetro magnético es que se mantiene constante en los primeros pasos de la
desimanacién, hasfa los 350°C, e invariablemente, en todas las muestras analizadas,
comienza a aumentar a partir de esta temperatura (fig. 4.2.9). Este comportamiento
refleja los procesos quimicos que sufren los minerales presentes en la muestra durante
el calentamiento y que se traduce en una variacién en su composicién quimica {creacion

de nuevos minerales magnéticos). Dichos procesos tienen lugar a partir de 350°C. Dado

T 1 T
100 200 300 00 500 600
T('C)

Fig. 4.2.9.- Comportamiento de la susceptibilidad magnética () durante la desimanacién

térmica para dos muestras tipicas de cada afloramiento: cuadrados: AG1, tridangulos: AG2,

rombos: AG4 y circulos: TO3
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que la variacién observada de la % consiste en un aumento de su valor inicial, puede
deducirse que el mineral creado es un mineral de mayor %. Debe rechazarse la
posibilidad de que este mineral se transforme en hematita para T>300°C. Este aumento
continuo de la ¢ respecto al valor inicial refleja, por lo tanto, la creacién de nueva
magnetita que procede, bien de la alteracién de 6xidos de Fe (Lowrie y Heller, 1982) o
bien de la pirita que puede existir inicialmente en las muestras (van Velzen y
- Zijderveld, 1992). Si el origen de esta nueva magnetita fueran los 6xidos de Fe, podrfa
tratarse de la magnetita responsable de la componente S de la imanacién, ya que es
aproximadamente a la temperatura a la que desapércce la imanacién debida a esta
componente, la temperatura a la cual comienza a observarse el aumento en la . Pof
otra parte, la presencia de pirita en estas secciones es posible teniendo en cuenta que se
trata de sedimentos formados un ambiente marino de aguas péco profundas, calmadas y
con abundante contenido en materia orgdnica, es decir, con una alta concentracién de
carbonatos, 1o que constituye el ambiente reductor necesario para la formaci6n de pirita.
Han sido encontrados ademds fragmentos de este mineral en los alrededores de los
afloramientos. Esta nueva magnetita formada durante el calentamiento presenta un
tamafio de grano muy pequeiio siendo la responsable, como se verd a continuacion, de

la componente viscosa de la imanaci6n.

4) Vi idad X

Asociada a esta variacion de la susceptibilidad magnética, se observa un
comportamiento viscoso’ de las muestras durante todo el proceso de desimanacién
térmica que aumenta proporcionalmente a la temperatura aplicada. Este
comportamiento viscoso es debido a la creacién, como ya ha sido mencionado, de
nueva magnetita a partir de la pirita existente en las muestras. La principal caracteristica
de esta nueva magnetita creada durante el calentamiento es su pequefio tamafio de grano
lo que hace que su comportamiento sea superparamagnético a temperatura ambiente.

A pesar de que dicho comportamiento es apreciable desde el inicio del tratamiento

térmico, la viscosidad es tanto mds importante cuanto mayor es la temperatura aplicada,

105



siendo realmente Significativa para T>350°C, temperatura a la que la X comienza a
aumentar (fig. 4.2.9), indicando la creacién de nuevos minerales de mayor % como lo es
la magnetita.

El hecho de que este comportamiento viscoso sea observable desde el inicio del
tratamiento térmico de las muestras implica la presencia inicial, en las muestras en su
estado natural, de determinada concentracion de esta magnetita viscosa. Sin embargo,
sélo la creada durante el calentamiento perturba considerablemente la medida de la

NRM.

a TO030.66B | » TO30.66A

Fig. 4.2.10.- Desimancién térmica de dos muestras pertenecientes al mismo testigo sin

eliminacién de la componente viscosa de la imanacién (a) y con eliminacién de la misma..

En la figura 4.2.10 se representan dos muestras pertenecientes al mismo testigo
antes y después de eliminar la componente viscosa. Para esta regién no ha sido posible

la realizacién de las medidas de dicha componente viscosa durante el calentamiento. En
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los capitulos siguientes, donde se presentan los resultados correspondientes al resto de
las regiones del Sistema Ibérico investigadas, se presentan los resultados de la evolucién
de dicha componente viscosa durante el tratamiento térmico de las muestras. El
comportamiento viscoso durante el calentamiento de las muestras correspondientes a las
regién de Tosos y Aguilén es similar al descrito posteriormente para las demds regiones
estudiadas.

La manera de eliminar la componente viscosa es, obviamente, mantener la muestra
en campo nulo, previamente a su medicién hasta que la imanacién se estabiliza, es
decir, no varia en el tiempo. La cantidad de tiempo necesario para la desaparicién de la
componente viscosa varia entre 1 y 15 minutos aproximadamente, dependiendo de la
muestra analizada y el paso de temperatura. Sin embargo no es nunca posible eliminar
completamente la componete viscosa de la imanacién, ya que la temperatura en el
interior del magnetdmetro es siempre ligeramente inferior a la temperatura ambiente,
bloqueando el momento de las particulas (Lévéque, 1992). Sin embargo, los resultados
del test de inversién para la componente primaria de la imanacién indican que no existe
ninguna superposicion considerable de ninguna otra componente magnética, ya sea de

caracter viscoso o no.
3) Pruebas dej pliegue

Las figuras 4.2.6 y 4.2.7 representan en proyeccién de igual 4rea las direcciones
obtenidas para ambas componentes antes y después de aplicar la correccién tectdnica,
as{ como la direccién media obtenida. En la tabla 4.2.1 se muestran los valores
individuales obtenidos en cada afloramiento asi como el valor conjunto para todos los
afloramientos y los pardmetros estadisticos correspondientes en todos los casos. A la
vista de los resultados obtenidos para los pardmetros estadisticos K y ogg, antes y
después de la correcci6n tectdnica, es evidente que existe un considerable mejor
agrupamiento de las direcciones después de la correccion tecténica, es decir, las

imanaciones de ambas componentes (S y P) han sido adquiridas antes de la formacién

del pliegue.
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Fig. 4.2.11.- Prueba del pliegue incremental para ambas componentes de la imanacién

segin el método propuesto por Tauxe at al. (1991) y Tauxe y Watson (1994).

En Ia figura 4.2.11 se representa el test de pliegue incremental para distribuciones

no Fisherianas (Tauxe y Watson, 1994). 1, es el valor miximo de la matriz de
orientacion (Tauxe et al.. 1991). Un mdximo en el valor de 1, representa el mejor
agrupamiento de los datos, que en este caso se obtiene para ambas componentes después

de apticar el 100% de la correccién tecténica con un “grado de confianza" del 95%.
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Puede concluirse, por lo tanto que ambas componentes magnéticas tienen un origen pre-
pliegue. Como la edad del pliegue es Oligocena-Miocena, las componentes S y P son de

edad pre-Oligocena/Miocena.

4.2.3.- Discusién y conclusiones

1) Resultados palcomagnéticos

Se observan, en la desimanaci6n de la NRM, dos componentes paleomagnéticas, P y
S. La componente P presenta las siguientes caracteristicas: i) Presenta polaridad normal
¢ invertida altemativamente, ii) Las direcciones normal e invertida son antipodales de
acuerdo con el test de inversién, iii) El test del pliegue es positivo indicando un origen
pre-pliegue de la imanacién, es decir, pre-Oligoceno-Mioceno, iv) Est4 asociada a la
presencia de magnetita y v) La direccién obtenida para esta componente magnética
(rotada hacia el W) concuerda con la esperada para el periodo Jurdsico en esta zona
(Van der Voo, 1993; tabla 4.2.2). El resultado indica que la direcci6n es anterior al giro
de la placa Ibérica. Por todo esto la componente P es considerada como la componente
portadora de la imanacién primaria, es decir, adquirida durante el Oxfordiense medio y
superior.

En contraste con la componente primaria, que presenta una intensidad
extremadamente baja de la imanacién, la componente S es la portadora de la mayor
parte de la NRM. Las caracteristicas principales de esta componente son: i) Presenta
siempre polaridad normal, ii) E! test de pliegue es positivo lo que indica una edad pre-
Oligocena-Miocena de la imanacién, iii) Est4 relacionada con la presencia de magnetita
de pequefio tamafio de grano o mayor contenido en titanio (350°C<Tg<450°C), iv)
Presenta una direccién concordante con la esperada para el Cretdcico en esta época
(tabla 4.2.2). Esta componente es considerada, por lo tanto, una reimanacién de edad
Creticica.

Los estudios paleomagnéticos y magnetoestratigrificos llevados a cabo

anteriormente en ¢l sistema Ibérico (Steiner et al., 1985) muestran resultados diferentes
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en este aspecto. Steiner et al. (1985) no consideran la existencia de una posible
reimanacién antigua, considerando que la componente S corresponde a una componente
\;iscosa de la imanacién remanente natural, debido a que dichos autores no contaban con
‘un test de pliegue como el existente entre Tosos y Aguilén en este estudio. Por este
motivo estos autores interpretan esta direccién de la componente secundaria como una
superposicién del campo actual con la direccién Jurdsica.

Por otra parte, Moreau et al. (1992) obtienen como resultado de un estudio
paleomagnético en la regién SE del Sistema Ibérico, la existencia de una reimanacién
de edad Berremiense-Aptiense en dicha regién. Estos autores sugieren que esta
reimanacién tuvo lugar en una época cercana al Barremiense y que puede estar
relacionada con el evento térmico regional asociado al episodio de 'rifting" del
Cretdcico inferior (Andrieux et al., 1989). Los datos correspondientes a Tosos y
Aguilén demuestran que también esta regién del Sistema Ibérico ha sido reimanada. La
direccién obtenida por Moreau et al. (1992) para el Barremiense-Aptiense, en la zona
SE del Sistema Ibérico (Dec=345.7°, Inc=44.4°, 0495=6.9°) es similar a la direccién
obtenida para la componente S (Dec=340.9°, Inc=44.9°, t95=1.7°).

De todo lo expuesto se deduce que la reimanacién Cretédcica es un evento geogrifico
mds extendido de lo que en principio se suponia, que podria afectar a toda la Cordillera
Ibérica.

En la figura 4.2.12 se representan las direcciones paleomagnéticas para ambas
componentes y las direcciones correspondientes del polo paleomagnético obtenidas para
cada una de ellas. La diferencia en declinacion bbservada entre las componentes P y S
es de 16° y estd relacionada con la rotacién de la placa Ibérica. Si, como se ha dicho,
consideramos que la reimanacién es de edad Barremiense-Aptiense, entonces estos
resultados permiten acotar la rotacién de la Peninsula entre el Oxfordiense Superior y el
Barremiense-Aptiense en 16°. El resto de la rotacién, necesaria para completar los 30°-
35° estimados para la rotacién completa que sufrié la placa Ibérica como consecuencia

de la apertura del Golfo de Vizcaya (Van der Voo, 1969; Schott, et al., 1981, entre
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otros), tuvo lugar, entonces, después de la edad estimada para la componente S, es

decir, después del Barremiense-Aptiense (Cretdcico inferior).

1200 W 60'W

Fig. 4.2.12.- Direcciones de la imanacién y de los polos paleomagnéticos para ambas

componentes de la imanacién.

Ha sido ya mencionada la problemdtica existente en torno a la definicién de las
zonas ligadas a Iberia Estable. Los resultados paleomagnéticos obtenidos para esta
regidn de Tosos y Aguilén parecen indicar que, al menos esta zona del Sistema Ibérico,
pertenece al dominio de Iberia Estable.

Son, sin embargo, necesarios mds datos provenientes de resultados paleomagnéticos
en otras zonas del sistema Ibérico para la obtencidén de resultados acerca de la existencia
0 ausencia de rotaciones relativas de bloques pequefios en torno a ejes verticales dentro

de la Cordillera Ibérica.
Resul n 1e14f]

A partir de la direccion y polaridad obtenida para la componente P en cada una de
las muestras, ha sido posible la elaboracién de una columna magnetoestratigrafica para

cada una de las secciones investigadas (fig. 4.2.13).
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Fig. 4.2.13.- Columna magnetoestratigrafica y direcciones caracteristicas de la imanacién
(Declinacién e Inclinacién) representadas en orden estratigrafico para cada una de las
secciones investigadas. Los intervalos de polaridad normal corresponden a las zonas de
color negre en la columna magnetoestratigrafica y las magnetozonas con polaridad

invertida estdn representadas en color blanco.

113



Las diferencias en las direcciones de la imanacién entre las muestras pertenecientes
a intervalos de diferente polaridad son muy acusadas y determinan, de manera univoca
en la mayor parte de las ccasiones, el momento en el que tiene lugar la transicién entre
intervalos de diferente polaridad. Sin embargo, en algunas ocasiones es posible observar
la presencia de direcciones de la imanacién "intermedias" en los alrededores de un
cambio de polaridad, lo cual es, posiblemente, el reflejo del comportamiento del campo
geomagnético durante una transicién de polaridad.

Cada intervalo de polaridad ha sido definido por dos ¢ mis muestras procedentes de
distintos testigos, excepto en la seccién de Tosos (TO3) donde un intervalo de polaridad
normal ha sido definido por un solo testigo, Sin embargo es posible correlacionar este
intervalo con los resultados obtenidos para lﬁs otras secciones estudiadas, por lo que
este intervalo ha sido considerado, al igual que el resto, en la elaboracién de la columna
magnetoestratigrafica global.

Las 4 secciones estdn solapadas en el tiempo, la longitud de las diferentes secciones
es diferente dependiendo de la velocidad de sedimentacién en cada caso. Ha sido, sin
embargo, posible una muy buena correlaci6n entre las distintas secciones debido a los
detallados estudios bioestatigraficos existentes para todas y cada una de las secciones
investigadas (Meléndez, 1989; Cariou y Meléndez, 1990; Fontana y Meléndez, 1990;
Meléndez y Fontana, 1991).

De esta manera ha sido posible la elaboracién de una columna magnetoestratigrifica
global, a partir de la correlacion de las columnas individuales obtenidas para todos los
aﬂoramien-tos (fig. 4.2.14).

La columna resultante ha sido elaborada considerando la longitud media de los
intervalos de polaridad correspondientes de las secciones individuales.

La caracteristica méds importante de esta secuencia de polaridades resultante, es la
alta frecuencia de cambios de polaridad, lo que concuerda con los estudios
magnetoestratigréficos anteriores para el mismo periodo (Steiner et al., 1985; Channell
et al., 1990; Pozzi et al., 1993) y coﬁ la secuencia de anomalias magnéticas ocednicas

(Handschumacher et al., 1988).
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Fig. 4.2.14.- Correlacién entre las columnas magnetoestratigtraficas de las 4 secciones
estudiadas en esta zona. Los resultados de este estudio se comparan ¢on los resultados
obtenidos por Steiner et al. (1985). El intervalo de color gris en la columna "compuesta”

representa un intervalo de polaridad invertida que se halla tan sélo en una de las secciones

(AG2).
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Entre los resultados de este estudio y los obtenidos por Steiner et al. en 1985 en la
regibn de Aguilén existe wuna buena correlacion de los resultados
magnetoestratigraficos. En la figura 4.2.14 se muestra, también, la columna
magnetoestratigrafica obtenida por estos autores comparativamente con la columna
obtenida en este estudio. La principal diferencia entre ambas columnas reside en la edad
estimada para los sedimentos mds jévenes. Las capas mds jévenes de los afloramientos
AG2 y AG4 fueron asociadas por estos autores a la Zona Bimammatum, sin embargo,
un posterior estudio mds detallado de dichas secciones, junto con otras secciones
estratigraficas coetdneas del mismo érea ibérica, parece indicar que estos niveles deben
ser asignados a la Zona Bifurcatus, Subzona Grossouvrei, para AGl1 y a la Zona

Bimammatum, Subzona Hypselum, en el caso de AG4 (Meléndez, com. pers.).
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4.3 Region de Moneva y Barranco de la Peiisquera

Esta regi6én se encuentra situada aproximadamente a 60 Km al sur de Zaragoza
(fig.4.3.1), unos 30 Km al SE de la regién de Tosos y Aguilén. En esta zona se han
muestreado 2 afloramientos, Moneva (MO1) y Barranco de la Pefiisquera (PE1), el primero
muestreado en detalle con objetc de obtener una columna magnetoestratigrafica
correlacionable con las anteriores mientras que el afloramiento PE1 ha sido muestreado con
fines enfocados unicamente a la obtencion de resultados paleomagnéticos y tecténicos.

Las litologias estudiadas corresponden al nivel de oolitos ferruginosos y a las calizas
con esponjas del miembro Y4tova, estratificadas en capas de color gris -y blanco con cierta
coloracién rosicea y/o amarillenta, encontrindose, como es tipico de esta unidad en la
Cordillera en serie alternante de calizas y margas. La tasa de sedimentacién es muy baja,
constituyendo la menor de todas ias regiones investigadas. En tan solo 5.25 m la seccién de
Moneva abarca desde la Zona Transversarium (Oxfordiense medio) hasta la Zona
Bimammatum (Oxfordiense superior).

La base de la seccién estd constituida por la capa de oolitos ferruginosos, que
constituye el limite Calloviense-Oxfordiense y abarca en esta zona un espesor de 1.10 m
aproximadamente. Pueden distinguirse dos niveles de oolitos, un primer nivel de edad
Calloviense que no ha sido muestreado y un segundo nivel, de edad Oxfordiense, con un
espesor de aproximadamente .75 m. Sobre estas capas de oolitos se encuentran las capas
de margas y calizas con esponjas descritas anteriormente cuya coloracién varia suavemente
entre unas y otras capas.

Se han recogido en esta zona, un total de 85 muestras, 15 de las cuales corresponden al
afloramiento PE1 (Barranco de la Peiiisquera) y el resto (70) corresponden a la seccién de
Moneva, MOI1, muestreada en detalle con objeto de definir la columna

magnetoestratigrafica correspondiente. Ambas secciones presentan una tecténica suave de
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edad Oligocena-Miocena (Pérez Gonzﬁlez et al., 1971; Aguirre et al., 1976), que permite la
realizacién, también en esta zona de un test del pliegue. Las correcciones tecténicas
(direccién/buzamiento) aplicadas han sido 73°/10°SE y 116°/14°SW en MOI1 y PEl
respectivamente. Sin embargo, como se verd mis adelante, debido al valor tan pequeiio de

los buzamientos, éste test no ofrece ningin resultado concluyente.
4.3.1.- Experimentos de IRM

Se han sometido un total de 7 muestras a la adquisicién progresiva y desimanacién
térmica de 3 componentes de 1a IRM. Las muestras han sido seleccionadas de manera que
estuvieran representadas todas las litologias presentes en los dos afloramientos estudiados.

El procediemiento seguido ha sido similar al descrito en la seccion 4.2.1, es decir, el
valor mdximo del campo aplicado en la adquisicién de 1a IRM ha sido de 1.5 T y los
campos aplicados en las tres direcciones espaciales de la muestra para la posterior
desimanaci6n térmica han sido de 0.12T, 0.4T y 1.4T, siguiendo el método propuesto por
Lowrie (1990).

De esta manera se han obtenido las curvas correspondientes para cada una de las
muestras tratadas por este método. Los resultados obtenidos muestran una gran
uniformidad teniendo en cuenta las diferencias en la litologia presentes en esta seccién.

En la figura 4.3.2 estan representados los diagramas tipicos de adquisicién y desimanacién
térmica de 3 componentes de la IRM encontrados en estos dos afloramientos. En los |
diagramas de adquisicién de la IRM se observa la presencia de minerales de diversa
coercitividad (fig. 4.3.2a), ya que ninguna muestra se satura para Hypjicado=1.5T. Este
resultado se ve corroborado por los obtenidos en la desimanacién térmica de 3
componentes. A diferencia de los resultados obtenidos anteriormente en la region de Tosos
y Aguilén, donde minerales comprendidos dentro de un solo rango de coercitividades eran
los responsables de toda la intensidad de la IRM, en estas nuevas secciones los minerales

portadores de la IRM presentan tanto alta (0.4T<Hc<1.5T) como media (0.12T<Hc<0.4T )
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y baja (Hc<0.12T) coercitividad._ La contribucién relativa de un determinado rango de .
coercitividades depende de la muestra, siendo siempre mayor la contribucién de los
minerales de alta coercitividad en el inicio de la desimanacién (T<100°C).

Se tiene, en primer lugar, una fase magnética de alta coercitividad, que se desimana
para T<100°C (fig. 4.2.3 b), es decir, el primer mineral identificado es la goetita. El origen
de esta goetita puede ser de muy diversa naturaleza. Heller (1978), en un estudio de
magneﬁsﬁo de rocas en calizas jurdsicas del sur de Alemania, encuentra dos clases de
goetita, una de origen probablemente deposicional y otra proveniente de la alteracién
quimica de la pirita pre-existente en las muestras. En este trabajo no existen experimentos
suficientes como para determinar el origen de la goetita. Sin embargo, se pueden distinguir
dos tipos diferentes de muestras que contienen goetita, con y sin oolitos ferruginosos. Los
oolitos ferruginosos son de cardcter probablemente sinsedimentario (Meléndez com. pers.)
y existen otros estudios en los que la goetita estd asociada a la presencia de oolitos
{Gehring y Heller, 1989; Gehring et al., 1991). Por otra parte, debido al ambiente reductor
en el que estos sedimentos se formaron, es probable la presencia de pirita (ver apdo. 4.2.2),
por lo que podria constituir el mineral del que proviene la goetita que se encuentra en las
capas sin oolitos ferruginosos, es decir, se tendrian, en este caso, dos tipos diferentes de
goetita. |

A partir de esta temperatura se tiene una contribucién aproximadamente equitativa de
los tres rangos de coercitividades, observdndose para cada una de las tres curvas
correspondientes a los diferentes rangos de coercitividad, un comportamiento similar e
igual al que presentaba la fase magnética de baja coercitividad en las muestras de la regién
de Tosos y Aguilén (fig 4.2.3 b). Es decir, existe todo un espectro continuo de
temperaturas de desbloqueo que presenta dos inflexiones para todas las curvas: una primera
con Tgpmax=350°C-450°C, y una segunda donde se elimina ya toda la imanacién, y que
presenta Tgp,,=575°C-580°C.
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Puede decirse entonces que se distinguen dos fases magnéticas, que denominaremos A'
y B' (por su paralelismo con las fases A y B presentes en las secciones anteriores),
diferenciables por sus temperaturas de desbloqueo perc no por su fuerza coercitiva, es -
decir, cada una de dichas fases magnéticas estd constituida por minerales de diferentes
fuerzas coercitivas que presentan el mismo rango de temperaturas de desbloqueo.
Siguiendo el mismo criterio que en la seccién precedente, denominaremos A' a la fase
magnética con Tgp,,=450°C y B' a la correspondiente a Tgp,,=580°C. A partir de las
temperaturas de desbloqueo observadas y de la fuerza coercitiva de los minerales puede
decirse que el mineral de baja coercitividad (Hc<0.12T) es magnetita o titanomagnetita, al
igual que lo era en la regién de Tosos y Aguilén; el mineral de coercitividad media
(0.12T<Hc<0.4T) corresponde también a magnetita o titanomagnetita ya que, como se ha
visto (apdo. .2.3), aunque en general los granos de magnetita presentan Hc<0.12T, existen
granos de magnetita monodominio que, bien debido a su forma (granos muy alargados), o
bien a su gradiente de oxidacién superficial, pueden pueden presentar coercitividades -
mayores de 0.12T. La existencia de pirrotita es descartada debido a que Ia Tg,,, de este
mineral es 325°C, temperatura inferior a la observada para este mineral de coercitividad
media en todos los casos y en la que no se percibe ninguna inflexion o caida de la
imanacion.

Ambos minerales de media y baja coercitividad podrian ser maghemita, sin embargo es
muy probable que no exista dicho mineral teniendo en cuenta el resto de los resultados,
concernientes tanto a esta regién como al resto de las estudiadas; la presencia o ausencia de
maghemita serd discutida mds adelante (apdo 4.3.2-3). |

Por 1ltimo, el mineral de alta coercitividad es también probablemente magnetita que
presenta una oxidacion en la superficie de los granos (apdo. 2.3) de manera que presenta un
gradiente de oxidacién desde el interior del grano hasta la superficie, dando lugar a valores
de su fuerza coercitiva mayores de 0.3T e incluso 0.4T (van Velzen y Zijderveld, 1994,

aptdo 2.3). Esta nueva magnetita presenta un rango de temperaturas de desbloqueo similar
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a los anteriores, es decir, presenta dos inflexiones en aproximadamente 450°C y 580°C. La
posibilidad de que este mineral de alta coercitividad fuera hematita de pequefio tamaifio de
grano o cierto contenido en Ti, de manera que disminuye su Ty es rechazada por dos
motivos: 1) Las dos inflexiones en la curva de desimanaci6n de la IRM, coinciden
exactamente (invariablemente en todas las muestras analizadas) con las encontradas en las
otras dos clases de magnetita, y 2) la caracteristica Tgpax de la magnetita,
aproximadamente 580°C, que presenta esta componente de alta coercitividad. Estas dos
caracteristicas lievan a la conclusién de que no se trata de hematita sino probablemente de
magnetita. Serian, sin embargo, necesarios méis experimentos complemetarios (lo que se
aleja mucho de los objetivos de esta Tesis) para determinar con certeza de qué mineral se
trata.

Se tienen, entonces, tres clases de magnetita o titanomagnetita diferentes en cuanto a su
fuerza coercitiva debido principalmente al diferente gradiente de oxidacién superficial de
los granos y, tal vez en menor medida, a la fomia de los mismos. La diferencia en las
temperaturas de desbloqueo entre ambas fases A’ y B’ puede ser debida tanto al tamafio de
los granos como a su contenido en Titanio, de forma que los tres tipos de magnetita
presentan una distribucién continua de tamafios de grano y/o contenido en Ti.

Puede concluirse que las dos fases magnéticas diferenciables en los experimentos de
IRM: A' y B', estin ambas compuestas por magnetita de diferente grado de oxidacién
superficial de los granos, pero con diferente tamaiio de los mismos y/o contenido en Ti en
una ¥ otra fase, de manera que la fase A' contiene granos mis pequefios y tal vez una cierta
cantidad de Ti, mientras que la fase B' contiene granos de mayor tamafio que A' y de

magnetita pura o con un muy pequeiio contenido de Ti.
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4.3.2.- Comportamiento durante la desimanacién

L) Metodologia empleada

En primer lugar, con objeto de determinar la metodologia a emplear con estas muestras de
manera mds precisa que la que pueda derivarse de los resultados de los experimentos de
IRM, se estudiaron una docena de muestras piloto. Parte de estas muestras fueron
sometidas a la desimanacidn por campos alternos decrecientes obteniéndose resultados que
indican que esta técnica es, de nuevo, -absolutamente inefectiva en la separacién de las
distintas componentes paleomagnéticas (fig 4.3.3) que, como se verd mds adelante, es

posible diferenciar en la desimanaci6n térmica de la NRM. Las componentes de la

af /1c MO010.09B
up/W

= B

100

Fig 4.3.3.- Desimanacién por campos
alternos decrecientes de una muestra
perteneciente a MOL. El campo mag-

nético estd expresado en mT,
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imanacién se solapan en todo el proceso de desimanacién por campos alternos
decrecientes, como es de esperar tras los resultados obtenidos en los experimentos de IRM,
ya que las diferentes componentes paleomagnéticas se diferencian por sus diferentes T,y
y no por su espectro de coercitividades. La presencia, ademds de diferentes minerales de
alta coercitividad hace que el tratamiento por campos alternos sea incapaz de separar las
diferentes componentes de la imanacion. El resto de las muestras piloto se desimanaron
térmicamente, en intervalos de temperatura de 25°C,entre 0°C y 600°C.

En base a estos resultados y a los provenientes de los experimentos de IRM el resto de |
las muestras han sido sometidas al lavado térmico en intervalos de temperatura que oscilan
entre 10°C y 100°C hasta una temperatura de 600°C. Entre 0°C y 100°C ha sido necesaria
la inclusién de numerosas etapas de lavado, con el objeto de poder determinar si existe o no
una direccién paleomagnética correspondiente a la goetita y su correspondiente direccién
de la imanacién en el caso de que exista.

De igual manera que sucedia en las muestras correspondientes a las secciones de Tosos
y Aguil6n, a partir de 450°C ha sido necesario un andlisis especialmente meticuloso en el
calentamiento y medicién de las muestras debido a la contribucién de la componente
viscosa de la imanacién, que si bien existe desde las primeras etapas del lavado, es a esta
temperatura cuando su presencia enmascara completamente los resultados de la
desimanacién de la NRM. i

La % ha sido medida a temperatura ambiente en cada paso de la desimanacién, con
objeto de determinar los posibles cambios mineralégicos que hayan podido tener lugar
durante el calentamiento, y las direcciones paléomagnéticas han sido determinadas por el

método de "anélisis de la componente principal” (Kirschvink, 1980).

La intensidad de 1a NRM inicial varfa entre 0.2 y 5 mA/m, independientemente del

afloramiento.
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Fig 4.3.4 Diagramas de Zijderveld correspondientes a la desimanacién térmica de cuatro
muestras diferentes (después de la correccién tecténica) en las que pueden distinguirse las tres
componentes de la imanacién: S, S y P. La figura (a) corresponde a una muestra en la que la
intensidad de la componente S§' representa un gran porcentaje de la NRM inicial, por lo que S
y P no se diferencian claramente en el diagrama. En (b) y (¢) es posible distinguir las 3
componentes en un mismo diagrama. En (d) se han eliminado los primeros pasos de
temperatura en otra muestrla, con el fin de observar claramente S y P. Los nimeros indican

temperatura en gradso centigrados.
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Durante la desimanacién de la NRM pueden distinéuirsc 3 componentes
palcomaghéticas diferenciables del campo magnético actual. Una primera componente
paleomagnética asociada a la goetita con Tppa,=80°C, a la que denominaremos
componente S', cuya direccién no es posible determinar en todas las muestras y que
presenta polaridad invertida de la imanacidn (fig 4.3.4). Tras desimanar esta componente
aparecen, al igual que sucedia en la region de Tosos y Aguilén, las dos componentes (S y
P) de la imanacién, diferenciables ambas del campo magnético actual. Las temperaturas de
desbloqueo maximas de estas componentes, corresponden a las fases magnéticas, A' y B’
respectivamente, distinguibles en los experimentos de IRM. La componente S
(TBmax=450°C), muestra siempre polaridad normal mientras que la componente P

(Temax=580°C) presenta alternativamente polaridades normales e invertidas (fig. 4.3.4).

Componente S’

Sin C.T. Con C.T.

Fig. 4.3.5.- Proyeccién de igual drea de las direcciones obtenidas para la componente S de la
imanacién y circulo de confianza correspondiente antes (a) y después (b) de la correccién

tectdnica.
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A pesar de que 'cs posible distinguir la existencia de la primcral componente asociada a
la goetita en casi todas las muestras analizadas, no siempre es posible determinar cual es su
direccién debido a la fuerte superposicién, en muchos casos, tanto de la componente S de la
imanacién como de la componente viscosa natural. Este mismo hecho, provoca
probablemente la gran dispersion de los datos observada para esta componente (fig. 4.3.5).
La direccién media obtenida para esta componente presenta polaridad invertida

(Dec=163.1,.Inc=-51.4, ags=, tabla 4.3.2)

Componente S

Sin C.T. CinC.T.

Fig. 4.3.6.- Proyeccién de igual drea de las direcciones de la imanacién obtenidas para la

componente S antes (a) y después (b) de la correccién tecténica.
La direccion obtenida para la componente S (Dec=343.2°, Inc=56.1°, a95=2.4, tabla 4.3.1)

corresponde, al igual que sucedia en la region de Tosos y Aguilén, a una direccion de edad

Creticica en esta zona (Moreau et al., 1992; Van der Voo, 1993). En la figura 4.3.6
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Componente P

Fig. 4.2.7.- Proyeccién de igual 4rea Con C.T.

de las direcciones obtenidas para la : -\ '
componente P de la imanacién. a)

Antes de la correccién tecténica, b)

después de la correccién tecténica y ¢) '
direcciones medias y circulo de -
confianza para las direcciones normal

e invertida después de aplicar la \

correccion tectdnica.
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0tl

No CT. Ccr.

Seccidn n ' Dec Inc K a95 Dec Inc K 95
MO1 S 66 3451 488 514 25 3455 558 514 25

S 20 1644 41,2 6.6 13.8 164.4 -48.2 6.6 13.8

PEI S 10 3419 48,1 53.1 6.7 327.8 572 53,1 6.7

g 3 169.8 59.4 104.1 121 148.6 694 1041 12.1

MOV/PEl S 76 3447 48,7 52 2.3 3432 56.1 48 2.4
J S 23 1648 -43.9 7.2 12.1 163, -51.4 7.1 12.2

Tabla 4.3.1.- Direcciones paleomagnéticas obtenidas para las componente Sy S’ de la imanacién antes y después de la correccién tecténica en MO1 y

PE1 y direcciones medias para ambos afloramientos conjuntamente. Se indican, en cada caso, los pardmetros estadisticos (K y ag5) correspondientes.



I€1

NoC.T. CT. _

Seccion n Dec Inc K 95 Dec inc K 95
MO1  Normal 40 3305 309 17.3 5.6 329 46,7 17.3 5.6
Invertida 30 155.6 -43.7 9 83 154.6 506 9 93

Media (NH) 70 3325 415 12,5 5 3312 48,3 12,4 5

PE1 Normai 5 3435 465 17.2 19 3304 559 17,2 19
Invertida ) 11422 -37.1 121 16.6 131.3 -42.,3 12.1 16.6
Media(N+H) 13 3297 41,2 125 12,2 317.5 48 12.5 12,2

MOI1/PE1 Normal 45 3318 40,7 17.1 53 3291 47.7 17.3 53
Invertida | 38 152.5 -42 4 9.4 8 149 -49.2 9 8.2

Media (N*—D 83 332 41,4 12,6 4,6 3291 48,4 12,3 4.6

Tabla 4.3.2.- Direcciones obtenidas para la componente P de la imanacién en MO1 y PE1. y direcciones medias para ambas secciones conjuntamente,

antes y después de aplicar la corveccién tecténica. Se indican, en cada caso, los paréimetros estadisticos (K y 0;) correspondientes.



se representa la diréccién obtenida para esta componente en proyeccién estereogréfica de
igual drea.
Despues de desimanar la componente S aparece la componente P (fig. 4.3.7), que
representa aproximadamente un 10% de la NRM inicial, y cuya direccion (Dec=329.1°,
Inc=48.4°, tg5=4.6, tabla 4.3.2) concuerda con la esperada para el Jurdsico en esta zona
(Van der Voo, 1993). Las direcciones medias normal e invertida obtenidas para esta
componente son antipodales como lo demuestra el resutado obtenido en el test de inversion
(McFadden y McElhinny, 1990). Este test es positivo con una clasificacién B (y=1.5°,
¥.=9.7°).

En la tabla 4.3.3 se detallan las direcciones de los paelopolos obtenidas para las tres

componentes.

Plat Plong 95
Componente P 635 2567 50
Componente 5 765 2737 30
Componente §’ 77,22 2495 13.3

Tabla 4.3.3.- Posiciones de los paleopolos para las componentes S, S y P y valor del pardmetro

045 correspondiente.

Como se ha mencionado en el apartado anterior, tambien en estos afloramientos la
contribucion de la componente viscosa de la imanacidn es muy importante en el rango de
temperaturas en las que se aisla la componente P, lo que ha requerido un andlisis muy
meticuloso de las muestras para poder determinar adecuadamente la direccidon de esta

componente de la imanacion.
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3) S ibilidad .-

La susceptibilidad inicial es muy similar en todas las muestras pertenecientes a esta
zona. En la figura 4.3.8 estd representado el valor de la ¥ inicial respecto a la posicién
estratigrifica que ocupan en la seccion, puede decirse que, en general la x aumenta para
capas mas jovenes sin que pueda deducirse ningin tipo de comportamiento general en este
sentido. Tan sdlo pueden distin;guirse del resto las muestras que contienen oolitos
ferruginosos, ya que presentan, en gcnerql, valores mas altos de la X que el resto de las
muestras. El valor medio de la  es de 186.4 u.S.1. en las muestras con oolitos y de 56.9
u.S.L en el resto. Sin embargo, no es posible correlacionar las variaciones observadas en la

susceptibilidad inicial con las variaciones de la NRM.
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En todos los pasos. de la desimanacién térmica se ha medido el valor de la ¥ con el objeto
de determinar los posibles cambios mineralégicos que hayan podido tener lugar durante el

calentamiento. En la figura 4.3.9 se representa la evolucion de la susceptibilidad durante el

1,254
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Fig 4.3.9.- Comportamiento de la susceptibilidad magnética (y) respecto a la temperatura
durante la desimanacién térmica de muestras pertenecientes a MO1 y PE1l. O corresponde a

una muesta que contiene oolitos ferruginosos.

134



calentamiento para varias muestras tipicas. E]l comportamiento es similar en todas las
muestras independientemente de la litologia a la que pertenecen. Se observa un valor .
constante hasta 300°C, a partir de esta temperatura el valor de la ) disminuye hasta
alcanzar un valor minimo en aproximadamente 450°C, temperatura a partir de la cuai
comienza a aumentar de nuevo el valor de la y hasta alcanzar valores aproximadamente un
25% mayorés que los iniciales. Esta disnﬁnucién observada de la susceptibilidad es
causada, probablemente, por la transformacién de la goetita en hematita. Podria ser
también debido a la transformacidn de maghemita en hematita. Sin embargo existen 2
razones para excluir la presencia de maghemita en las muestras: 1) Esto implicarfa suponer
gue una o ambas componentes de la NRM son debidas a maghemita (al menos en parte) y
dada la similitud de dichas componentes magnéticas con las obtenidas en la regin de
Tosos y Aguilén es considerablemente més probable que los minerales portadores de
dichas componentes paleomagnéticas sean diferentes clases de magnetita; ; y 2) Como se
verd més adelante, en la regién de Aguatén donde existen muestras con y sin goetita, esta
disminucién de la ) se observa unicamente en las muestras que presentan goetita, es decir
este comportamiento es debido a la alteracién de la goetita y no de la hipotética maghemita.
A partir de 450°C aproximadamente el valor de la ¥ comienza de nuevo a aumentar para
alcanzar, en 600°C, valores ligeramente superiores a los de la ), Esto es debido a la
aparicién' de minerales de mayor susceptibilidad, es decir, a la creacién de magnetita. Esta
magnetita podria provenir de la alteracién de oxidos de Fe (Lowrie y Heller, 1982) o de la
pirita pre-existente en las muestras (van Velzen y Zijderveld, 1992). La nueva magnetita
tiene un tamafio de grano muy pequefio y es la responsable del comportamiento viscoso de
la imanacién. Este mineral comienza a crearse, probablemente, a 1as mismas temperaturas a
las que ocurria en la regién de Tosos y Aguilén, sin embargo, en este caso se solapan
ambos efectos de disminucién y aumento de la % dando lugar al tipo de curvas obtenidas

(fig. 4.3.9), donde ambos efectos se anulan en la mayor parte del espectro de temperaturas.
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) Viscosidad .

Durante el lavado térmico de las muestras se observa un comportamiento viscoso de la
imanacién que aumenta proporcionalmete a la temperatura aplicada. Este comportamiento
viscoso es debido a la creacién de nueva magnetita a partir, como ya se ha mencionado '
anteriormente, de otros minerales de Fe. La principal caracteristica de esta magnetita es su
pequeiio tamaiio de grano de manera que su comportamiento es superparamagnético a
temperatura ambiente. Esta variacién mineralégica estd reflejeda en el comportamiento de
la susceptibilidad durante el calentamiento aunque el aumento que rcalmente provoca la
creacién de estos nuevos granos de magnetita queda oculto por el efecto de la disminucién
en la i causada por la creacién de nueva hematita a partir de la goetita existente, de manera
que la pendiente de la curva %/T es mucho menor que la que se observaria en el caso de que
no se solaparan ambos efectos. El comportamiento viscoso que presentan estas muestras es
comparable al observado en el resto de las secciones estudiadas donde, en el caso de no
existir goetita original (no se crea entonces nueva hematita), la curva presenta una
pendiente pronunciada a partir de 350°C-450°C (Figs. 4.2.9 y 4.4.9). En la figura 4.3.10 se
representa el comportamiento viscoso de estas muestras en funcion de la temperatura
durante todo el lavado térmico. Para la medida de la viscosidad se ha utilizado el programa
“visualizaciébn de la imanacién" desarrollado por Lévéque (1992), que consiste
esencialmente en estudiar la evolucién de la intensidad de la imanaci6n en tiempo real. De
esta forma se obtiene una estimacién de la influencia de la componente viscosa en la NRM
y puede ser asi eliminada. Para ello, las medidas se efectian tras mantener la muestra en el
interior del magnetémetro, donde el campo magnético es nulo, el tiempo necesario para
que la imanacién se estabilice. Cuando se alcanza este estado puede considerarse que ha
sido eliminada la componente de caracter viscoso. El tiempo necesario requerido en este
trabajo para la estabilizacién de la imanacién varia entre 1 y 10 minutos dependiendo del

paso de temperatura y de la muestra analizada. Una espera, en general, de 2 o 3 minutos ha
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Fig 4.3.10.- Contribucién de la componente viscosa de la imanacién a la NRM en funcién de la
temperatura. El eje y representa la variacién de la intensidad de la imanacién desde el
momento en el que la muestra es introducida en el magnetémetro ‘(t0=0) hasta que se afectua
la medida (una vez que la imanacién es estable), expresado en funcién del porcentaje de la

componente médxima en tg (Lévéque, 1992).

“sido " suficitnte para la eliminacién de la mayor parte de la componente viscosa de la
imanacién. Sin embargo se tendrd siempre una cierta contribucién de esta componente
viscosa debido a que la temperatura en el interior del magnetémetro criogénico es siempre
inferior a la temperatura ambiente de manera que puede bloquearse el momento magnético
de algunas de las particulas que contribuyen a la componente viscosa (Lévéque., 1992). El

resultado positivo del test de inversién obtenido para la componente primaria de la
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imanacién indica, sin embargo, que esta componente viscosa ha sido suficientemente bien
eliminada.

Como puede observarse en la figura 4.3.10, desde el inicio del tratamiento térmico de
las muestras existe una cierta contribucién de la componente viscosa de la imanacién qué
implica la presencia de una cierta concentracién de magnetita con un comportamiento
superparamagnético a temperatura ambiente en las muestras ya en su estado natural. Dicha
concentracién aumenta al crearse la nueva magnetita de pequefio tamafio de grano
detectada en el estudio de la susceptibilidad magnética y responsable del comportamiento
viscoso de la imanacién, de manera que para T>400°C (en algunos casos incluso a
temperaturas menores) es necesario eliminar completamente, o en la mayor medida posible

dicha componente viscosa, para obtener un valor fiable en la medida de la NRM.

2) Prueba del pliegue

Debido a la diferencia entre las correcciones tectdnicas aplicadas en los afloramientos
PE1 y MO, existe la posibilidad de someter los datos obtenidos a una prueba del pliegue.
En las figuras 4.3.5, 4.3.6 y 4.3.7 se tienen, en proyecci6n estereografica de igual 4rea, las
direcciones de la imanacién obtenidas para las 3 componentes (S', S y P) antes y después
de la correccién tect6nica. En las tablas 4.3.1 y 4.3.2 se presentan los valores de
declinacién e inclinacién obtenidos junto con los pardmetros estadisticos K y 095 obtenidos |
en todos los casos. A la vista de estos resultados puede decirse que el resultado del test es
neutro, ya que se tienen valores aproximadamente iguales de ambos pardmetros antes y
después de aplicar la correccién tcc.ténica a los datos. Es decir no puede discernirse en este
caso si las diferentes componentes de la imanacion han sido adquiridas antes o después de
la formacién del pliegue. Este resultado puede ser explicado por la pequefia correccién

tecténica que se tiene en ambos casos. Por este motivo los valores de declinacién e

inclinacién antes y después de la correccidn tecténica no son lo suficientemente diferentes
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como para obtener ningun resultado concluyente a partir del test del pliegue incremental
segin Tauxe y Watson (1994), obteniéndose un resultado neutro de dicho test.

Sin embargo, como mds adelante se verd (apdo. 4.3.4), teniendo en cuenta la direcci6n
de la imanacion obtenida para las componentes S y P y comparando este resultado con el
obtenido en las secciones anteriormente estudiadas (Tosos y Aguilén) puede decirse que.
ambas direcciones paleomagnéticas' son de edad pre-Oligocena/Miocena. No existe una
acotaci6n tan clara en el caso de la componente S', especialmente si solo se dispone de los
datos presentes en esta region, sin embargo es probable (como se discutira en el capitulo 5)
que la edad de dicha cdmponente sea muy cercana a la del resto de las componentes de la -

imanacién, es decir, tenga también un origen pre-pliegue.

4.3.3.- Discusién y conclusiones

1) Resultados paleomagnéticos

Es posible observar la existencia de 3 componentes diferentes de la imanaci6n en todas
la muestras analizadas:

Una primera componente, S', cuyo mineral portador es la goetita y que presenta una
temperatura de ‘desblogueo de aproximadamente 80°C y una direcciébn media que
corresponde con una direccién Cretécica invertida de la imanacién. En la figura 4.3.11 se
representa la proyeccién en el hemisferio norte de la direccién media para esta componente -
junto con las obtenidas para S y P. Puede observarse que S' coincide estadisticamente con
las otras dos componentes de la imanaci6n, siéndo su direccién media muy cercana a la
correspondiente a la componente S. Sin embargo, los datos obtenidos para esta componente
presentan una gran dispersion (0gs=12.1° y 12.2° antes y después de la correccién
tecténica respectivamente) de manera que la direccién media resultante tanto antes
(Dec=164.8°, Inc=-43.9°) como después de la correccién tecténica (Dec=163.1°, Inc=-

51.4°), coincide también estadisticamente con una direccién invertida no rotada de la
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imanacién (fig 4.3.5), es decir, con una direccién de la imanacién hipotéticamente

adquirida con posterioridad a la rotacién de 1a Placa Ibérica y/o a la formaci6n del pliegue.

MO1/PE1

Fig 4.3.11.- Direcciones medias y circulos de confianza para las tres componentes de la

imanacién: S'(tridngulo), S (circulo) y P(cuadrado) proyectadas en el hemisferio N.

No puede concluirse por lo tanto ningun resultado concreto concemicﬁte ala
componente S’ a partir de los datos obtenidds en esta region. Esta ambigiiedad se salvard
con la interpretacion conjunta de los resultados obtenidos en la regiéon de Moneva y
Barranco de la Peiiisquera junto con los obtenidos en la regién de Aguatén por o que el

origen de esta componente serd discutido junto con los resultados de la region de Aguatdn.
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Las componentes S y P de la imanaci6n presentan caracteristicas parecidas a las ya
descritas para la regi6én de Tosos y Aguilén, si bien existen diferencias concernientes
fundamentalmente a la mineralogia, como se ha descrito en el apartado 4.3.2.

La componente P presenta una intensidad de la imanacién muy debil que representa un
pequeiio porcentaje (~10%) de la NRM inicial de las muestras. Las principales
caracteristicas de esta componente son las siguientes: i) presenta alternativamente polaridad
normal e invertida, ii) las direcciones normal ¢ invertida son antipodales como lo
demuestra el resultado positivo del test de inversifn, iii) estd asociada al presencia de
magnetita pura o casi pura (con un pequefifsimo contenido en Ti), que presenta diferente
grado de oxidacién en la superficie de los granos, y iv) la direccién obtenida para esta
componente concuerda con la esperada para el periodo Jurdsico en esta'zona (Van der Voo,
1993).

La componente S, responsable de 1a mayor parte de la NRM tras la desimananacion de |
la componente S', presenta las siguientes caracteristicas: i) presenta siempre polaridad
normal, ii} estd relacionda con la presencia de magnetita de menor tamaiio de grano que la
responsable de la componente P y tal vez con cierto contenido en Ti , que presenta, al igual
que en el caso de la magnetita asociada a la componente P, diversos grados de oxidacién en
1a superficie de los granos, y iii) su direccién paleomagnética concuerda con una direccién
normal Creticica en esta zona.

El resultado del test de pliegue es neutro para esta I:egién. Sin embargo, teniendo en
cuenta las caracteristicas de ambas componentes en cuanto a su direccién paleomagnética y
comparéndolas, ademds, con las componentes S y P correspondientes a la regibn de Tosos
y Aguilén, puede decirse que la componente P es la componente primaria de la imanacién,
de edad correspondiente al Oxfordiense y cuyas variaciones en la polaridad reflejan los
cambios de polaridad del campo magnético terrestre durante el Oxfordiense medio y
superior. La componente S es interpretada, de igual manera, como una reimanacién de edad

Creticica inferior cuya adquisicién, como se discutié en el apartado 4.2.3, estd
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~ probablemente asdciada al episodio de "rifting" que tuvo lugar'durame el Barremiense
Aptiense (Andrieux et al., 1989).

Este resultado corrobora los obtenidos para la region de Tosos y Aguilén concernientes
a la extension geogréfica de esta reimanacion.

En la figura 4.3.12 se representan conjuntamente los polos paleomagnéticos
correspondientes a estas dos componentes, S y P en esta region, as{ como los paleopolos
correspondientes. La rotacidn entre las componentes S y P es, en este caso, de 14.3°,
resultado equivalente a la rotacién entre dichas componentes encontrada en la regién
anterior (16°), constituyendo, de igual manera, una estimacién cuantitativa de la rotacidn
de la placa Ibérica entre las dos €pocas de adquisicién de las diferentes componentes de la

imanacion,

Fig 4.3.12.- Posicién de los paleopolos correspondientes a las componentes P (@) y S(W) de la

imanacién.
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Los resultados obtenidos en esta zona parecen indicar que también esta regién

pertenece al dominio de Iberia Estable.

ifi

A parur de las diferentes polaridades de la imanacién obtenidas para la componente P se ha

elaborado una columna magnetoestratigrifica para la seccién de Moneva (MO1), los datos
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Fig 4.3.13.- Columna magnetoestratigrafica y valores de la Declinacién e Inclinacién respecto

al nivel estratigrdfico (en m) correspondiente a la seccién MO1.
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provenientes del afloramiento PE1 (15 testigos recogidos y analizados) no son suficientes
para la elaboracién de una columna magnetoestratigrafica, sirviendo en este aspecto
unicamente para la comroboracién de los intervalos de polaridad alos que pertenecen.
En la figura 4.3.13 se representa la columna magnetoestratigréfica obtenida para la seccién
de Moneva (MO1). Todos los intervalos de polaridad, excepto 2 de ellos (uno normal y
otro invertido en la parte superior de la columna), estdn representados por mds de una
muestra. Sin embargo, es posible correlacionar dichos intervalos representados por tan solo
una muestra, entre las diferentes columnas obtenidas en €l resto de las secciones estudiadas.

De la misma manera que sucedia en las columnas determinadas anteriormente los
valores de declinacién e inclinacién reflejan las diferentes polaridades del c.m.t.. Sin
embargo, también es posible observar, en algunas ocasiones, direcciones intermedias de la
imanacién, cercanas a una transicién de polaridad que, posiblemente reflejan una direccion
real del campo durante la transicién de polaridad.

Esta secci6bn es la mds condensada de todas las estudiadas en este trabajo
(aproximadamente 3 veces mds condensada que la secci6bn de Tosos) sin embargo es
posible identificar, debido a la alta densidad de muestreo, todos los intervalos de polaridad
anteriormente observados en las secciones de Tosos y Aguilén. La caractcn’sticﬁ mas
importante puesta de manifiesto por estos resultados magnetoestratigraficos es,
nucvﬁmcnte, la alta frecuencia de cambios de polaridad observada durante todo el

Oxfordiense medio y superior.
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4.4.- Region de Aguaton

Esta fegién se encuentra situada a 35 Km al norte de Teruel (Fig. 4.4.1), 75 Km al sur
de la regi6n de Tosos y Aguil6én y 65 Km al SW de la regién de Moneva .

En esta zona se ha muestreado solo una seccién, de edad comprendida entre el
Oxfordiense medio y superior, denominada AT1.

La litologia estudiada corresponde al nivel de oolitos ferruginosos y a la unidad de
calizas con esponjas de Ydatova, de diferente coloracién (gris, gris amarilllento o beis
amarillento) correspondientes, al igual que en el resto de las regiones, a un ambiente de
plataforma somera, encontrdndose asimismo, estratificado en serie alternante de calizas y
margas. La base de la seccién corresponde a la capa de oolitos ferruginosos de edad
oxfordiense (~1 m). Sobre esta capa oolitica se encuentra una zona constituida por capas de
calizas de color beis amarillento, de unos 2.5 m de espesor, seguida por capas grises,
similares a las de la regién de Tosos y Aguilén, con un espesor aproximado de 5 m. Por
altimo aparecen, én aproximadamente 1 m, a techo de la seccién, capas de calizas de color
gris amarillento.

En este caso la tasa de sedimentacidn es intermedia entre las correspondientes a las
regiones anteriores. La longitud de la seccién es de 9.3 m y abarca desde la Zona
Transversarium (Oxfordiense medio) hasta la Zona Bimammatum (Oxfordiense superior).
Se han recogido un total de 69 testigos, lo que corresponde a una densidad de muestreo de
aproximadamente 1 testigo cada 20 cm.

La tectOnica que afecta a esta seccién es también de edad Oligocena-Miocena (Pérez
Gonzilez et al., 1971; Aguirre et al.,, 1976). La correccién tect6nica aplicada
(direccién/buzamiento) es 357°/77°NE.
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4.4.1.- Experimentos de IRM

Se han seleccionado 6 muestras pafa ser sometidas a la adquisicién progresiva (desde 0 '
T hasta 1.5 T) y desimanacién térmica de 3 componentes perpendiculares de la IRM
(Lowrie, 1990), distribuidas entre los diferentes tipos de litologia presentes en el
afloramiento.

La variacién litolégica presente en la seccién queda reflejada en los resultados
obtenidos en los experimentos de IRM.

Tanto en el proceso de adquisicién de 1a IRM como durante la desimanacién térmica,
las muestras se comportan de manera que pueden dividirse en dos grupos diferentes, dentro
de cada cual el comportamiento observado es muy uniforme en todas las muestras
analizadas. En un primer grupo, correspondiente a las calizas de color gris, los resultados
de los experimentos de IRM son similares a los obtenidos en la regién de Tosos y Aguilén
(fig. 4.4.2 a y b). Es decir, se observa una rdpida saturacién de las muestras, lo que indica
la presencia de minerales de baja coercitividad. En la desimanacién térmica se observa la
presencia practicamente exclusiva de minerales de Hc<0.12T. La contribucién de las fases
magnéticas de alta (0.4T<Hc<1.5T) y media (0.12T<Hc<0.4T) coercitividad es
despreciable. La Tg,,, de las fases magnéticas de baja coercitividad es 575°C-580°C y
presenta un espectro continuo de temperaturas de desbloqueo con una primera inflexion -
entre 350°C y 450°C y una segunda en Tgp,,,=580°C. Es decir, se tienen 2 fases
fnagnéticas diferenciables correspondientes a minerales de baja coercitividad que
corresponden a las fases A y B de magnetita encontradas en las secciones de Tosos y
Aguilén (los resultados de la NRM, como se verd mds adelante, muestran también un
comportamiento similar). La fase A presenta una Tgp,,, = 450°C mientras que para la fase
B se tiene Tpmax = 380°C, correspondiendo, ambas fases, a magnetita que, como ya se ha -
descrito en las secciones precedentes, tiene distinto tamafio de grano y/o distinto contenido

de Ti.
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Fig 4.4.2.- Curvas de adquisicién y desimanacién térmica de 3 componentes, correspendientes

a las diferentes litologias presentes en la seccién de AT1. (a) y (b) corresponden a muestras de

color gris (muestras sin goetita). El resto pertenencen a muestras con goetita: (¢} y (d} a

muestras de color beis amarillento, (e) y (f) a muestras de color gris amarillento (muestras con

gran cantidad de goetita). El recuadro pequertio (g) corresponde una ampliacién de la muestra

(D), sin la goetita.s representa el médule de la intensidad de la imanacién total, A las fases

magnéticas corespondientes a He<0.12T, O las correspondientes a 0.12T<Hc<0.4T y =

representa las fases correspondientes a He>0.4T.
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El segundo grupo de rﬁuestras estd formado por las muestras correspondientes a las
litologias que presentan colores amarillentos (beis amarillento y gris amarillento) y a las
muestras con oolitos ferruginosos. A pesar de estas diferencias litolégicas entre las
muestras pertenecientes a este grupo (especialmente las muestras que contienen oolitos
ferruginosos son claramente diferenciables del resto), su comportamiento frente a los
experimentos de IRM es muy similar, lo que refleja la similitud en la composicién |
mineralégica de estas muestras.

Las curvas de adquisicién de la IRM (fig 4.4.2 ¢ y e) muestran la presencia de
minerales con diferentes fuerzas coercitivas, de manera que se van imanando
progresivamente, sin que se alcance la saturacién para valores del campo aplicado menores
o0 iguales'de 1.5 T. La desimanaci6n térmica de las 3 componentes perpendiculares de la

IRM (fig. 4.4.2 d y f) permite diferenciar las diferentes fases magnéticas. Se observa una
primera fase con TgpaS100°C, que no se observaba en el primer grupo de muestras,
correspondiente a un mineral de alta coercitividad (Hc>0.4T), es decir, se trata de goetita y
presenta, ademds, las mismas propiedades que la goetita encontrada en la regién de
Moneva y Barranco de la Peiiisquera. El origen de la goetita presente en estas muestras
puede ser de muy diversa naturaleza, pudiendo ser, ademds, como ya se discutié en el |
capitulo anterior, de diferente origen en las muestras que contienen oolitos ferruginosos
que en las muestras que no presentan oolitos. La cantidad de goetita es considerablemente

_mayor en las muestras que contienen oolitos ferruginosos, asf{ como en las muestras de

color gris amarillento (fig 4.4.2 e y f) que aparecen en las capas mds j6venes de la seccién,
mientras que las éapas de color beis amarillento contienen menor cantidad de dicho mineral

(fig 4.4.2 c y d). |

Ademas de esta fase magnética se encuentran de nuevo, perfectamente diferenciables

~las fases magnéticas A y B de minerales de baja coercitividad que se encuentran en el

grupo de muestras sin goetita, cuyas Tgpay son de nuevo 450°C y 580°C respectivamente.
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También los resuitados de la desimanacién de la NRM corroboran la equivalencia de
dichas fases con el resto de las secciones.
La contribucién de las fases de coercitividad media (0.12T<Hc<0.4T) es despreciable

en este caso.

44.2.- Comportamiento durante la desimanacion

1) Metodologia empleada

En lineas generales la metodologia es similar a la descritas en los capftulos anteriores -
excepto pequefias diferencias debido a las diferencias en la mineralogia observadas en los
experimentos de IRM.

Teniendo en cuenta tanto los resultados obtenidos en la IRM para esta regién como los
obtenidos en la desimanacién de la NRM en las demas regiones, ninguna muestra ha sido
sometida a la desimanacién por campos alternos decrecientes, sino que todas ellas han sido
dcsimanadas mediante el lavado térmico.

En primer lugar han sido tratadas una docena de muestras piloto repartidas entre las
diferentes litologfas, que han sido calentadas entre 0°C y 600°C en pasos sucesivos cada
25°C. Los resultados obtenidos indican la presencia de 2 o 3 componentes de la imanacién
para las muestras sin y con goetita respectivamente. Estas componentes de la imanacién
corresponden, asimismo, a las fases magnéticas A, B y C diferenciables en la desimanacion
de la IRM.

En base a estos resultados se ha desimanado el resto de las muestras entre 0°C y 600°C
tomando distintos intervalos de temperatura, que oscilaban entre 10°C y 100°C ,
dependiendo del tipo de muestra analizada y del rango de temperatura en el que se estaban
desimanando. .‘

Para la muestras que presentan goetita ha sido necesario un tratamiento muy meticuloso

en los primeros pasos del calentamiento (entre 0°C y 100°C), con el objeto de poder
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determinar la direccién paleomagnética correspondiente a esta componente, ya que dicha
fase magnética presentaba una Ty« extremadamente baja (70°C<Tg,x<100°C), asi
como una superposicién, en algunos casos, de una componente viscosa natural (inicial) con
TBmax dél orden de 40°C.

A partir de 450°C, de igual manera que en las secciones precedentes, el peso de la
componente viscosa de la imanacién creada durante el calentamiento de las muestras,
comienza a adquirir una importancia considerable, de forma que ha sido necesario un
especial cuidado en el proceso de desimanacién y medicién de las muestras a partir de esta
temperatura, similar al descrito en las secciones anteriores.

Asimismo se ha medido la susceptibilidad magnética a temperatura ambiente en cada
etapa del lavado térmico, con objeto de determinar los cambios mineralégicos que puedan
tener lugar durante este proceso.

Las direcciones paleomagnéticas han sido determinadas por el método de "andlisis de la

componente principal” (Kirschvink, 1980).
) Desi i6n de ]a NRM

La intensidad de la NRM en esta seccién varfa entre 0.2 y 5 mA/m.

Durante la desimanacién de la NRM pueden distinguirse los dos grupos de muestras
que se encontraron en los experimentos de IRM.

En todas las muestras analizadas se distinguen las mismas componentes S y P de la
imanacién, que han estado hasta ahora presentes en todas las secciones investigadas,
correspondientes también a las fases magnéticas A y B. En las muestras corresﬁondientcs al
segundo grupo diferenciado en los experimentos de IRM, se distingue ademds una tercera
componente de la imanacién asociada a la goetita existente en estas muestras y
correspondiente, probablemente, a la componente S' definida en la seccién MO1. En la
figura 4.4.3 se muestran algunos ejemplos de ambos grupos de muestras antes y después de

la correccion tectdnica.
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«Fig. 4.4.3.- Diagramas de Zijderverld, sin correccién tecdnica y‘con correccién tectdnica,
correspondientes dos muestras sin goetita (a, by a', b') y para dos muestras con goetita (¢,d y

¢,d"). Los mimeros indican temperatura en grados centigrados.

Esta componente presenta una temperatura de desbloqueo muy baja (~80°C) y es aislada a
partir de aproximadamente 40°C. El mineral portador de esta componente paleomagnética

es la goetita, identificada en los experimentos de IRM. En algunos casos la intensidad de

a AT1031B | b AT10.31B
up/W up/W

100
80

L, .= 0.1 mA/m

Fig 4.4.4.- Diagrama de Zijderveld correspondiente a la desimanacién térmica de una muestra
con oolitos ferruginosoes. a) diagrama completo donde se distingue la componente S’ portadora
de la mayor parte de 1a NRM inicial. b) diagrama resultante tras eliminar los primeros pasos
de temperatura con el objeto de eliminar la componente S’ y de distinguir las componentes S y

P {en este caso invertida) de la imanacidén.
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esta componente constituye un alto porcentaje de la NRM inicial de las muestras {(en
algunos casos de incluso el 99%!, ver fig. 4.4.4), pero incluso en estos casos ha sido
posible aislar, ademds de la componente S', las componentes S y P de la imanacién,
siempre y cuando el andlisis de las muestras fuera lo suficientemente cuidadoso como para
eliminar la componente viscosa de la imanacién.

La goetita presenta, en muchas de las muestras que la contienen, una direccién invertida

de la Jimanacién (Dec= 205.6°, Inc=-41.1°, 0g5=9.1°, tabla 4.4.1) que coincide con la
direccién inversa de la cobtenida para la componente S. En algunas de las muestras que
presentan goetita no es posible aislar esta componente, estas muestras son prescisamente las
qQue presentan un color beis amarillento, en las que, ya en los experimentos de IRM, se
habfa detectado un menor contenido de goetita. En estas muestras se ob.tcnicncn
direcciones aleatorias en las primeras etapas del lavado térmico, debido probablemente a la
superposicién de la componente S y de la componente viscosa natural sobre la direccién de
la goetita. En la figura 4.4.5 se representan, en proyeccién de igual 4drea, las direcciones de
la imanacién correspondientes a esta componente S' antes y después de efectuar la
correccién tecténica.
Las caracteristicas de las componentes S y P son similares a las observadas para las mismas
componentes en- las secciones anteriores. La primera componente, componente S,
correspondiente a la fase A de magnetita es la componente portadora de la mayor parte de
la intensidad de la NRM. Esta componente se aisla a partir de 200°C y tiene una Tgy,x
comprendida entre 350°C y 450°C. En la figura 4.4.6 est4 representada la direccién de esta
componente, en proyeccion de igual 4rea, obtenida para todas las muestras analizadas.
Puede observarse que presenta siempre polaridad normal, lo cual pone de manifiesto su
caracter secundario, sin embargo, su direccién paleomagnética (Dec=27.1°, Inc=34.2°,
095=2.5°, tabla 4.4.1) no coincide con la observada para la componente S en las secciones
anteriores, sino que estd rotada 46° hacia el E con respecto a la regién de Tosos y Aguil6n,

y 44° en la misma direccién con respecto a al regién de Moneva y Barranco de la
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componenie No C.T. C.T.
n Dec Inc K 095 Dec Inc K o095
P (Nemal) 26 286.6 43,6 21,1 6.3 125 237 211 6.3
P (Invertida) 43 1053 -46,7 8.7 7.8 1965 -36.8 8.7 7.8
P (N+I) 69 2369 529 53 8.2 149 37 11.3 53
S 69 2825 55,5 46,6 25 271 342 46,6 25
s V7 94,3 -50.6 17.3 2.1 2056 -41,1 17.3 @1

Tabla 4.4.1.- Direcciones de la imanacién (Dec. e Inc.), mimero de muestras investigadas (n) y pardmetros estadisticos (K y ags) para las tres componentes de la

imanacion presentes ¢n la seccion ATL,

gcl



Componente  ATI/AG1 ATI/AG2 ATI/AG4 ATI/TO3  ATI/PE1  ATI/MO]
P 49,1 54 554 476 ‘ 574 43.7
S 45 36 46 47 593 41,6
§ 57 412

Tabla 4.4.2.- Diferencia en los valores de la declinacién de las diferentes componentes de la

imanacién en AT1 respecto al resto de los afloramientos estudiados.

Peiiisquera (tabla 4.4.2). Es decir, teniendo en cuenta el conjunto de los resutados
obtenidos para todas las secciones, esta region presenta una rotacién de aproximadamente
45° hacia el E con respecto a la direccién Cretdcica esperada para esta zona (Moreau et al.,
1992, Van der Voo, 1993).

Tras haber desimanado la componente S, aparece la componente P, que presenta una
Tamax que oscila entre 540°C y 580°C y representa, al igual que en las secciones
anteriores, un porcentaje muy pequefio (~10%) de la NRM inicial de las muestras. Esta es
la componente correspondiente a la fase de magnetita de alta teperatura (fase B)
identificada en los experimentos de IRM. Como se encontré en las restantes secciones, esta
componente presenta direcciones de la imanacién con polaridad normal e invertida (fig.
4.4.7).

La direccién media de esta componente (Dec=14.9, Inc=37.0, ag5=3.3, tabla 4.3.1) estd
también rotada hacia el E respecto a las regiones anteriores (51° respecto a la zona de
Tosos y Aguildén y 46° respecto a la regién de Moneva y barranco de la Pefiisquera, tabla
4.4.2). Es decir, presenta una rotacion media de aproximadamente 48.5° con respecto a la
dimcéién Jurdsica esperada para esta zona (Van der Voo, 1993).

Las direcciones medias obtenidas para las componentes normal e invertida (Fig 4.4.7,

tabla 4.4.1)l pasan el test de inversion (McFadden y McElhinny, 1990), obteniéndose la
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clasificacion B (y=3.2°, Y.=9.6°), lo que corrobora el caracter antipodal de ambas
direcciones medias de la imanacién, y pone, ademds, de manifiesto la correcta
determinacién de Ia componente P eliminando la posible superposicién de cualquier otra

componente magnética.

Componente S’

Sin C.T. "AT1 Goetita TC"

Fig 4.4.5.- Proyeccién de igual drea de la direccién de la imanacién correspondiente a la

componente S' antes (a) y después (b) de 1a correceidén tecténica.

Las direcciones medias obtenidas para las componentes normal e invertida (Fig 4.4.7, tabla

4.4.1) pasan el test de inversion (McFadden y McElhinny, 1990), obteniéndose la

clasificacién B (y=3.2°, v.=9.6°), lo que corrobora el caracter antipodal de ambas

direcciones medias de la imanacién. y pone, ademds, de manifiesto la correcta
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Componente S

Sin C.T.

Fig 4.4.6.- Proyeccién de igual drea de las direcciones de 1a imanacién correspondientes a la

componente S antes (a) y después (b) de la correccidn tecténica.

determinacién de la componente P eliminando la posible superposicién de cualquier otra
componente magnética.

Se observa también una diferencia en los valores obtenidos para la inclinacién con
respecto a los obtenidos en las diferentes regiones, tanto para la componente S como para
la componente P. Esta diferencia puede tener su origen en diversas causas y serd discutida

en ¢l siguiente capitulo.

El valor de la susceptibilidad inicial es muy similar en todas las muestras, excepto, al igual

que en la regién de Moneva y Barranco de la Penisquera, en las muestras que contienen
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Fig. 4.2.7.- Proyeccién de igual drea
para las direccionés obtenidas para la
componente P de la imanacién. a)
Antes de la correccidn tecténica, b)
después de la correccién tecténica y c)
direcciones medias y circullo de
confianza para las direcciones normal
e invertida después de aplicar la

correccion tectdnica.

Componente P

Sin C.T.
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oolitos ferruginosos, las cuales presentan valores mds altos de este parimetro. El valor
medio de la x es de 294.5 u.S.1. en las capas con oolitos y 42.4 u.S.1. en el resto. En la
figura 4.4.8 se representa la evolucién de la y repecto al nivel estratigrifico para esta

seccién observindose, al igual que en el resto de las secciones, valores en general mas altos

para las capas mds jovenes.
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Fig 4.4.8,- Variacién de la susceptibilidad magnética () respecto al nivel estratigrafice de las
muestras de la seccién AT1. En la columna A se han representado todas las muestras mientras
que en la columna B se han eliminado las muestras que contienen oolitos ferruginesos con el

fin de distinguir mds claramente las diferencias existentes en el valor de la c en el resto de las

capas.
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También en esta seccién la x ha sido medida en todos los pasos de la desimanaci6n térmica
a temperatura ambiente, con el fin de controlar los cambios mineralgicos que hayan
podido ocurrir durante el proceso del calentarniento (fig 4.4.9). Pueden observarse las

diferencias relacionadas con las diferentes litologias. En primer lugar las muesiras de color

. 1
0 100 200 300 400 500 600

Fig 4.4.9.- Comportamiento de la y durante el calentamiento en la desimanacién térmica. Los
simbolos abiertos corresponden a muestras con goetita (circulos: muestra con oolitos
ferruginosos, cuadrados: muestra de color gris amarillento y tridngulos: muestras de color beis
amarillento) y los simbolos cerrados corresponden a muestras de color gris (rhuestras sin

goetita).

gris (muestras sin goetita) presentan un comportamiento similar al que se observaba en las
muestras pertenecientes a las secciones de Tosos y Aguil6n, es decir, se mantiene constante

durante las primeras etapas del lavado, hasta 350°C, aumentando considerablemente a
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partir de este valor de temperatura, hasta alcanzar valores incluso 3 veces mayores que los
iniciales, a 600°C. Este hecho pone de manifiesto la creaci6én de nueva magnetita que,
como se-ha discutido en las secciones anteriores, proviene de la alteracion de 6xidos o
sulfuros de Fe existentes inicialmente en las muestras. Esta nueva magnetita es la
responsable del comportamiento viscoso que, también en esta seccién, presentaron durante
el calentamiento, todas las muestras analizadas.

El segundo grupo de muestras, compuesto por las muestras que contienen goetita,
presenta un comportamiento similar al ya descrito en las secciones de Moneva y Barranco
de la Peiiisquera, es decir, el valor de la x se mantiene constante hasta aproximadamente
300°C. A partir de este valor el valor de la ¢ disminuye de manera que, en las muestras de
color gris amarillento o con oolitos ferruginosos (muestras con gran cantidad de goetita),
vuelve a aumentar de nuevo a partir de aproximadamente 500°C, alcanzando su valor
minimo a temperturas alrededor de 450°C. En las muestras que continen menor cantidad de
goetita (rﬁuestras de color beis amarillento), se observa la misma pauta de comportamiento.
Sin embargo, debido al menor contenido en goetita, la disminucién en el valor de la
susceptibilidad que tiene lugar entre 300°C y 400°C es considerablemente menor que en las
descritas anteriormente.

El valor final de la ) en las muestras que contienen mucha goetita es aproximadamente
3 veces mayor que el valor inicial en las que contienen poca goetita, observdndose un
menor incremento de este pardmetro, durante el calentamiento, en las muestras que
contienen gran cantidad de dicho mineral.

A partir de todos estos datos puede concluirse qﬁe la disminucién observada en la ¥ es
debida a la transformacién de la goetita en hematita. Esta disminucién de la ) se observa
tan solo en las muestras que contienen goetita, siendo ademds mds acusado en las muestras
que contienen gran cantidad de este mineral, por lo que puede decirse entonces que dicha

disminucion es debida a la conversi6n de la goetita, en hematita. Esto corrobora la hip6tesis
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que se suponia en la regién de Moneva y Barranco de la Pefiisquera, en la que todas las
muestras presentaban este comportamiento ya que todas ellas contenfan goetita.

El posterior aumento de la ¥ es debido a la creacién de la nueva magnetita responsable
de la componente viscosa de la imanaci6n.

Las curvas observadas para las muestras que contienen goetita presentan entonces, a
partir de 300°C, un solapamiento de ambos efectos de disminucién y aumento de la % de
manera que la curva corresponde a la suma de ambos, reflejando tan solo cual de los dos
efectos es predominante, sin que sea posible determinar entonces, a partir de dichas curvas,

ninguna estimacidn cuantitativa de cualquiera de los dos fenémenos.

Viscosidad ’

Como se vio ya en los afloramientos anteriores, el comportamiento viscoso de las
muestras .constituye una de las caracteristicas mds relevantes del comportamiento de las
mismas durante el proceso de desimanacion térmica.

Este fenémeno es debido a la creacién de magnetita durante el calentamiento, puesto
de manifiesto en el andlisis de la susceptibilidad magnética de las muestras sin goetita. Esta
nueva magnetita, proviene, como ya ha sido discutido, de la alteracién de 6xidos y sulfuros
de Fe presentes inicialmente en las muestras estudiadas y presenta, al igual que en todos los
casos anteriores, un comportamiento superparamagnético a temperatura ambiente.

Para la medida y eliminaci6én de la componete viscosa de la imanacién se ha utilizado,
también en este caso, el programa "visualizacién de la imanacién" (Lévequé, 1992). Los
resultados se muestran en la figura 4.4,10 donde se representa el comportamiento viscoso
de las muestras frente a la tempertura durante todo el proceso del lavado térmico. Desde el
inicio del tratamiento existe una contribucién de la componente viscosa de la imanaci6n.
Sin embargo ésta no es importante para temperaturas menores de 350°C. A partir de esta

temperatura es cuando la creacién de nueva magnetita constituye un fen6meno relevante,
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como se observa en la evolucién de la susceptibilidad magnética, de manera que aumenta

considerablemente la componente viscosa de la imanacién.

N R )
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Fig 4.4.10.- Comportamiento de la componente viscosa de la imanacién durante el lavado
térmico, expresado en funcién del porcentaje de la componente méaxima inicial de la intensidad
de la imanacién desde el momento en el que la muestra es introducida en el magnetémetro

hasta que se efectiiz la medida (Lévéque, 1992).

El tiempo necesario para la eliminacién de¢ la componente viscosa ha sido similar al
empieado en los afloramientos anteriores, es decir, ha sido necesario mantener las muestras
en ausencia de campo magnético durante un tiempo comprendido entre 1 y 10 minutos para
hacer desparecer dicha componente viscosa. Como ya se coment6 anteriormente, esta
componente nunca se elimina completamente debido a que la temperatura en el interior del

magnetémetro (donde se ha mantenido a la muestra, en campo nulo, previamente a la
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medida) es ligeramente menor que la temperatura ambiente por lo que se bloquea el
momento magnético de algunas particulas. Sin embargo, el resultado positivo del test de
inversién confirma, también en este caso, que dicha componente viscosa ha sido
suficientemente eliminada, ya que el caracter antipodal de las direcciones normal e
invertida de la componente primaria de la irha.nacién indica que no existe ninguna
superposicién considerable de cualquier otra componente magnética.

El comportamiento viscoso es similar al que se observaba en la regiébn Moneva y
Barranco. de la Peiiisquera, aunque puede decirse que, en esta seccién, se observa una
contribucién ligeramente mayor de la componente viscosa que la observada en la regién
anterior, la diferencia observada es, sin embargo, muy pequefia. No existen datos para la
comparacién de este fenémeno en esta zona con el observado en la regién de Tosos y
Apguilén, ya que para aquellas secciones no se dispone de ninguna medida cuantitativa de

este comportamiento.

4.4.3.- Discusién de los resultados

L) Resultados paleomagneticos

En esta secci6bn puede diferenciarse la presencia de 3 componentes distintos de la
imanacién.

En primer lugar se diferencia una componete S' (fig. 4.4.5) relacionada con la presencia
de la goetita detectada en los experimentos de IRM. Esta componente presenta una
tempertura de desbloqueo siempre inferior a 100°C pero con una direccién coherente en
todas las muestras en las que se distingue. La direccién obtenida para esta componente
antes de la correccién tecténica (Dec=61.4°, Inc=-60.2°, 0g5=22.7°, tabla 4.4.1) indica

claramente que no se trata del campo actual y su direcci6én media tras la correccién

tecténica presenta polaridad invertida con una rotacién de 25.6° hacia el E, coincidiendo
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con la rotacién que presenta en esta seccién la componente S de la imanacién. En la figura
4.4.11 se representa la proyeccién de igual drea de esta componente junto con las de S y P.
Las componentes S y P presentan caracteristicas similares a las descritas en las

secciones anteriores:

Fig 4.4.11.- (a) Direcciones medias de la imanacién de las 3 componentes (S, S y P) de la

imanacién y circulos de confianza (og44) correspondientes. En (b) se representan las tres

componetes conjuntamente en el hemisferio N.

La componehtc S (fig. 4.4.6) representa la mayor parte de la NRM inicial en las
muestras que no contienen goetita 0 que contienen poca goetita, y la mayor parte de la
NRM, después de calentar a 100°C, en las muestras con gran cantidad de dicho mineral.
Las caracteristicas de esta componente son: i) Presenta siempre polaridad normal, ii) estd
relacionada con la presencia de magnetita de pequeno tamafio de. grano o determinado

contenido de titanio, iil) Presenta una direccion de la imanacion antes de la correccién
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tecténica que es claramente diferente del c.m.t. actual, y iv) su dimccién paleomagnética
(después de la correccién tecténica) presenta una rotacién de 27.1° hacia el E.

La componente P de la imanacion (fig. 4.4.7) representa, al igual que en las secciones
anteriores un porcentaje muy pequeiio de la NRM inicial. Las caracteristicas de esta
componente, muy similares a las de las regiones anteriores, son las siguientes: i) presenia
alternativamente polaridad normal e invertida, las direcciones normal € invertida son
antipodales obteniéndose una clasificacién positiva (B) del test de inversidn, iii} estd:
relacionada con la presencia de magnetita pura o con muy poco contenido en Ti, y iv)
presenta una direccidon de la imanacidn rotada 14.9° hacia el E. En la tabla 4.4.3 se detallan

las direcciones de los paleopolos obtenidas para las res componentes de la imanacidn.

Piat Plong 95
Componente P 67.6 140 5.2
Componente S 58.5 123.8 23
Componente §' 64.5 119.2 81.5

Tabla 4.4.3.- Latitud y longitud de los polos paleomagnéticos y valor del circulo de confianza

(og5) para las tres componetes de la imanacién.

En esta regién no se dispone de datos para la realizacién de un test del pliegue. Sin
embargo, la diferencia angular entre las componetes S y P de la imanacién (figs. 4.4.11 y
4.4.12) es de 12.2° la cual es equivalente a las encontradas en las regiones de Tosos y
Aguilon y Moneva y Barranco de la Penisquera (16° y 14.3° respectivamente). Si se
comparan ademds las caracterfsticas (tanto concernientes a la mineralogia como a la
polaridad de la imanacion) de las componentes S y P en esta seccién con las componentes

S y P determinadas en las secciones anteriores (especialmente con las correspondientes a
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las de la regi6n de‘ Tosos y Aguilén), puede concluirse que la componente P constituye la
componente primaria de la imanacién mientras que la componente S representa una
reimanacién adquirida tras una rotacién de la peninsula Ibérica de 12.2° desde la época de
formacién de las rocas (Oxfordiense medio y superior), es decir, ha sido adquirida
coetdneamente con la componente S correspondiente al resto de las regiones estudiadas. La
componente S en AT1 constituye, por lo tanto, una reimanacién de edad Cretdcica, o, al

menos pre-Oligocena como se vio en las secciones anteriores.

p S

NS

Fig 4.4.12.- Paleopolos correspondientes a las componentes S (cuadrados) y P (circulos) de la

imanacién en la seccién AT1.

Este resultado implica la asuncién de una rotacidn de este afloramiento con respecto a
un eje vertical (o cercano a la vertical). lo cual constituye la evidencia de que no todo el
Sistema Ibérico puede ser considerado como perteneciente al dominio de Iberia Estable,

como habia sido asumido previamente. Son necesarios, sin embargo otros estudios
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paleomagnétiéos cﬁ rocas de la misma y diferentes edades en esta y otras zonas del Sisterna
Ibérico para determinar la extension de dicha rotacién, ya que podria tratarse también de un
fenémeno de caracter muy local dentro de la Cordillera. Algunos estudios recientes (Calvo.
1993) demuestran que esta zona de la Cordillera ha sufrido una tecténica muy activa.

No existen datos suficientes para la datacién de dicha rotacién, con los datos de los que
se dispone en este trabajo es posible afirmar, tan s6lo, que dicha rotacién ha tenido lugar
con posterioridad a la adquisicién de la componente S, es decir después del Cretécico
inferior, ya que esta componente se encuentra afectada por la rotacién. Sin embargo,
teniendo en cuenta la direccidn del plegamiento que afecta a la seccidn estudiada, coherente
con los plegamientos en esta regién y con la direccién principal de plegamientos del
Sistema Ibérico, puede decirse que dicha rotacién es, probablemente, anterior al

plegamiento, es decir pre-Oligocena.

 MO1/PE1

Fig. 4.4.13.- Direcciones de la imana- 9

cién de la componente S' y circulos

de confianza (oys) correspondientes

en MOU/PEL y ATL.
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En la tabla 4.4.2 se representa la rotacién en las componentes de la imanacién en este
afloramiento respecto al resto de los afloramientos estudiados. La direccién media obtenida
para la componente S' en las regiones de Aguatén y Moneva y Barranco de la Pefiisquera,
presenta también una rotacién relativa del mismo orden de magnitud que las componetes S
y P (fig 4.4.13), lo cual sugiere que también las componentes asociadas a la goetita en
ambas regiones son coetdneas, estando también afectada por una rotacién respecto a un eje

vertical, 1a correspondiente a la seccién AT1.

Z2Resultados magnetoestratigraficos

También en la regién de Aguatén ha sido posible la elaboracién de una columna
magnetoestratigrafica a partir de las direcciones de la imanacién obtenidas para la
componente primaria (P) de la imanacién (Fig. 4.4.14).

De igual manera que sucedia en las columnas determinadas en el resto de las regiones,
los intervalos de polaridad normal e invertida quedan determinados por las dircccioncs de
la imanacion, observdndose, en algunas ocasiones, direcciones "intermedias" del c.m.t.
durante la inversién de polaridad.

Es posible correlacionar dicha columna con las columnas magnetoestratigrificas
obtenidas en el resto de las secciones estudiadas lo que corrobora de nuevo el caracter
primario de la componente P de la imanacién.

En esta seccién el estudio bioestratigrafico no es tan detallado como en las secciones
anteriores, por lo que la correlacién con el resto de las secciones se determinaré a partir de
la combinacién de los datos paleontol6gicos y magnetoestratigraficos.

La caracteristica més relevante, al igual que en el resto de las secciones estudiadas, es la
gran frecuencia de cambios de polaridad observada durante todo el periodo investigado,
frecuencia que aumenta para las capas mds j6venes de la seccién. Existen, también en esta
seccién algunos intervalos de polaridad representados por tan solo una muestra, que pueden

ser, sin embargo, correlacionados con el resto de las secciones, lo cual indica que se trata
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Fig. 4.4.14.- Columna magnetoestratigrifica y direcciones de la imanacién (Declinacién e

Inclinacién) respecto al nivel estrartigrdfico.
de auténticos cambios de polaridad y no de anomalfas en determinadas muestras o

medidas. Dichos intervalos han sido por lo tanto considerados, al igual que el resto, en la

elaboracidn de la columna,
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5.- DISCUSION DE LOS RESULTADOS

Se han estudiado en total 7 afloramientos distribuidos en tres zonas diferentes
dentro del Sistema Ibérico (Fig 5.1). En cada uno de los afloramientos se ha
desarrollado una investigacién conjunta de magnetoestratigrafia, paleomagnetismo y

magnetismo de rocas.

PIRINEQS

MAR

MEDITERRANED

-

Fig. 5.1.- Situacién de los afloramientos estudiados en el Sistema Ibérico.

Los resultados magnetoestratigraficos obtenidos se basan en los resultados del
estudio paleomagnético, el cual permite distinguir las diferentes componentes de la
imanacién y determinar las direcciones correspondientes. La interpretacién de estos
resultados permite discernir si existe o no y cual es la componente primaria de la
imanacion. Las direcciones de esta componete primaria de la imanacion constituyen los

datos necesarios para la elaboracién de una columna magnetoestratigrafica.
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En todos los estudios magnetoestratigraficos la correcta interpretacién de los
rcsultados paleomagnéticos es, a menudo, imposible sin un estudio de magnetismo de
rocas complementario, que permita marcar las pautas a seguir en el tratamiento de las
muestras. El tratamiento en el laboratorio de las muestras de rocas, afecta a los
minerales magnéticos presentes en ellas de manera que es necesario un conocimiento
adecvado de los procesos que puedan tener lugar durante el tratamiento de los
especimenes, con el fin de interpretar correctamente los datos obtenidos. En muchas
ocasiones la interpretacién de los datos paleomagnéticos en ausencia de un estudio
apropiado de la mineralogia es extremadamente dificil, en ocasiones imposible, e
incluso puede conducir a interpretaciones erroneas.

En este trabajo ha sido imprescindible, para la correcta interpretaéién de los datos
paleomagnéticos, el desarrollo de un anélisis en profundidad de magnetismo de rocas.

En ¢l capitulo anterior se han presentado los resultados correspondientes a todas las
secciones estudiadas considerando 3 unidades diferentes: 1) regién de Tosos y Aguilén,
2) regi6n de Moneva y Barranco de la Peilisquera y 3) regién de Aguat6n. El nmimero de
afloramientos estudiados es diferente en cada una de las zonas (4, 2 y 1 sitio
respectivamente).

La principal caracteristica de este estudio es la gran homogeneidad de los resultados

obtenidos.

5.1.- Resultados de magnetismo de rocas

La existencia de alteraciones en la composicién quimica de las muestras durante el
tratamiento de las mismas ha hecho imprescindible un estudio en profundidad de la
composicién de minerales magnéticos presentes en estas rocas. Estas alteraciones
afectan de manera importante a la mineralogia, hasta el punto de enmascarar

completamente, en algunos casos, las direcciones de la imanaci6n.
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El objetivo de este estudio de la mineralogfa magnética por lo tanto no ha sido otro
que la obtencién de resultados que permitieran definir el tratamiento paleomagnético

adecuado.
5.1.1.- Minerales magnéticos

Para la determinacién de los diferentes minerales magnéticos presentes en las
muestras analizadas, los experimentos llevados a cabo han sido la adquisicién y
desimanacién térmica de 3 componentes perpendiculares de 1la IRM (Lowrie, 1990),
medida de la susceptibilidad magnética durante el calentamiento y medida de la
componete viscosa de la imanacién creada durante el calentamiento

Los resultados de los experimentos de IRM permiten diferenciar 3 tipos de muestras
(Fig 5.2):

a) muestras que contienen solo minerales de baja coercitividad.

Estas muestras presentan tan solo dos componentes de la imanacién (S y P) y estdn
presentes en los afloramientos: AG1, AG2, AG4, TO3 y AT1.

Esta componente de baja coercitividad se ha interpretado como magnetita. Las
curvas de desimanacién de la IRM para estas muestras presentan dos inflexiones que
corresponden a temperaturas de desbloqueoc méximas, de aproximadamente 450°C y
580°C. Estas fases magnéticas se han observado también en el andlisis de la NRM.
Estos resultados sugieren la coexistencia de dos generaciones de magnctitfi con
diferentes temperaturas de desbloqueo, es decir, diferenciables por su distinto tamaiio
de grano y/o diferente contenido en titanio.

Existen antecedentes de la presencia de dos generaciones de magnetita en calizas,
Lowrie y Heller (1982) encuentran también dos generaciones de dicho mineral con
Tpmax de 420°C y 540°C , también Villalain et al. (1994) encuentran magnetita con
Tgmax= 430°C en rocas de las Cordilleras Béticas.

b) Muestras que contienen minerales con un amplio rango de coercitividades.

Este grupo contiene un nidmerc de muestras considerablemente menor que el

anterior.
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Fig 5.2.- Curvas de adquisicidn y desimanacién térmica de 3 componentes de IRM
correspondientes a los tres tipos de mineralogia presentes en las muestras analizadas. a)
Muestras con magnetita de baja coercitividad, b} muestras con goetita y magnetita con

diferentes rangos de fuerzas coercitivas y ¢) Muestras con goetita y magnetita de baja

coercitividad.s representa el médulo de la intensidad de la imanacién total, A las fases
magnéticas correspondientes a He<0.12T, O las correspondientes a 0.12T<He<0.4T y O

representa las fases correspondientes a He>0.4T.
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En los experimentos de IRM se observa la presencia de minerales correspondientes
a los tres rangos de coercitividad. En la desimanacién térmica de la IRM se observa una
primera caida de la intensidad de 1a imanacién de los minerales de alta coercitividad a
100°C indicando la presencia de goetita en estas muestras. A partir de esta temperatura
la contribucién de los minerales de alta, media y baja coercitividad es equitativa,
observdndose dos inflexiones en las tres curvas de la desimanacién de la IRM a
aproximadamente 450°C y 580°C, correspondientes a dos distintas fases mineraldgicas.
En la desimanacién térmica de la NRM se observan también dos componentes de la
imanacién que, por sus temperaturas de desbloqueo, se identifican con estas dos fases
mineralégicas. Aparece ademds una tercera componente de la imanacién asociada a la
presencia de goetita. Esta mineralogia se encuentra presente en todas las muestras
corréspondicntes a los afloramientos MO1 y PE1. Los tres rangos de fuerzas coercitivas
distinguibles en los diagramas de desimanacién de las tres componentes de la IRM se
han interpretado como magnetita con diferente grado de oxidacién superficial de los
granos (ver discusién en apdo. 4.2.1). Si bien existen numerosos argumentos para esta
interpretacioén son, sin embargo, necesarios mds estudios de magnetismo de rocas para
determinar con certeza cual es el mineral responsable de la componente de alta
coercitividad y alta temperatura de desbloqueo observada.

Las diferentes temperaturas de desbloqueo son debidas también a la diferencia de
tamaiios de grano y/o de contenido en titanio, dando lugar a las dos inflexiones
mencionadas. | |

C) muestras con goetita

Estas muestras presentan 3 componentes de la imanacién (8, S y P) y estdn
presentes en los afloramientos PE1, MO1 y ATI1. Presentan siempre, ademdis de la
goetita, magnetita bien de baja coercitividad (como ocurre en AT1) o bien de diferentes
rangos de coercitividad (en PE1 y MO1), que presenta las mismas caracteristicas que las
descritas en los apartados a y b. Estas muestras con goetita presentan 3 componentes
diferentes de la imanacion: S' asociada a la goetita y las mismas componentes que en los

grupos anteriores, S y P, correspondientes a la magnetita.
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El origen de esta goctita puede ser de muy diversa naturaleza, Heller (1978)
encuentra dos clases de goetita en calizas de edad Jurdsica del sur de Alemania, un
primer tipo provcniénte de la alteracién de la pirita pre-existente en las muestras, y un
segundo grupo cuyo origen se encuentra, probablemente, en la precipitacién que puede
tener lugar bajo ciertas condiciones redox, de este mineral magnético a partir de
soluciones ferrosas.

En este estudio pueden distinguirse dos grupos de muestras que contienen goetita,
constituidos por las muestras con y sin oolitos ferruginosos, en los que la goetita podria
tener, probablemente, diferentes origenes. Aunque el origen de los oolitos constituye
ain un tema de debate, los oolitos ferruginosos presentes en estas muestras son de
caricter probablcmeqte sinsedimentario (Meléndez, com. pers.) y son siempre (en las
muestras estudiadas) portadores de goetita, por lo que, al menos la goetita asociada a la
presencia de oolitos ferruginosos, podrfa ser original en las muestras (si bien su
imanacién puede ser, obviamente, de origen post-sedimentario). El origen de la goetita
presente en las capas que no contienen oolitos ferruginosos podria estar en la alteracién
de la pirita (Heller, 1978) hipotéticamente preexistentc en las muestras, mineral que
constituiria también el origen de la magnetita de grano fino creada durante el
calentamiento y responsable del comportamiento viscoso de la imanacidn. La presencia
de pirita en estas muestras es posible, como ya ha sido discutido anteriormente (apdo.
4.1.2-3), t_eniend;) en cuenta el ambiente reductor en el que se formaron los sedimentos
estudiados, ademd4s del hecho de que han sido encontrados fragmentos de este mineral
en los alrededores de los afloramientos.

Puede concluirse entonces que se han diferenciado, a partir de los experimentos de
IRM, 3 fases magnéticas teniendo en cuenta sus diferentes temperturas de desbloqueo:
una primera fase con Tgp,<100°C asociada a la presencia de goetita, y dos fases que
presentan mayor Tpp.. de aproximadamente 450°C y 580°C, correspondientes a dos

fases de magnetita.
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5.1.2.- Susceptibilidad y viscosidad magnéticas

La evolucién de la susceptibilidad magnética durante el tratamiento térmico de las
muestras depende de su contenido mineraldgico, de manera que se tienen dos tipos de

comportamiento en funcién de la presencia o ausencia de goetita (Fig.5.3).

" T H 1 1
0 100 200 300 400 500 600
T{C)

Fig 5.3..- Evolucién de la susceptibilidad magnética (x) con la temperatura durante la

desimanacién térmica de las muestras. Los simbolos cerrados corresponden a muestras sin
goetita y los simbolos abiertos a muestras con goetita (los circulos abiertos corresponden a

muestras con oolitos ferruginosos). Nétese que la y estd4 normalizada con respecto a su

valor médximo, correspondiente a la maxima temperatura, por lo que los valores relativos

iniciales (a 20°C) no representan las diferencias reales en el valor de la ¥ entre unas y

otras muestras.

Durante el calentamiento de las muestras que no contienen goetita se observa, a partir

de 350°C aproximadamente un considerable aumento de la ¢, lo que indica la creacién
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de un nuevo mineral de alta susceptibilidad magnética. Asociada a la aparicién de dicho
mineral se observa un incremento de la contribucién de la componete viscosa de la

imanacién (Fig 5.4) que presenta un patrdn similar en todas las muestras. De estos dos

Fig.5.4.-Contribucién de la componente viscosa de la imanacién (expresada en funcién del
porcentaje de la componente mdxima inicial) a la NRM durante el calentamiento. Los
circulos cerrados corresponden a muestras de AT1 y los abiertos a muestras de MO1 y

PEl.

fenémenos se deduce que el mineral creado es magnetita de grano muy fino de manera
que presenta propiedades superparamagnéticas a temperatura ambiente. Esta magnetita
puede provenir bien de la alteracién de oxidos de hierro (Lowrie y Heller, 1982) o de la
pirita (van Velzen y Zijderveld, 1992) existentes inicialmente en las muestras. En el
primer caso. es decir, suponiendo que el origen de esta nueva magnetita fuera la
alteracién de Oxidos de Fe, esto indicarfa que es probablemente la magnetita

responsable de la componte S de la imanacién, el éxide de Fe alterado, ya que es
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aproximadamente a la temperatura en la que es eliminada la mayor parte de la
imanacién correspondiente a la componente S, la temperatura a la cual la componente
viscosa y-la susceptibilidad magnética comienzan a aumentar (Figs. 5.3 y 5.4). En el
segundo caso, considerando que esta magnetita proviene de la alteracién de la pirita
pre-existente en las muestras, la existencia de dicho mineral constituiria entonces
también la explicacién de la presencia de goetita en algunas de las muestras analizadas.

La evolucién del comportamiento viscoso de las muestras es independiente de la
presencia o ausencia de goetita, mientras que la evolucién en la susceptibilidad se ve
afectada por dicho mineral ya que, a partir de 300°C, la goetita comienza a
transformarse en hematita, provocando una disminucién en la )X que se superpone al
aumento creado por la aparicién de la componente viscosa. De esta manera la forma de
las curvas %/T en las muestras con goetita presenta un minimo entre 400 y 450°C cuya
amplitud depende de la cantidad de goetita presente en las muestras.

Cabe sefialar, por qltimo, respecto al comportamiento de la % frente al nivel
estratigrafico que, aunque es posible observar ciertas similitudes entre todas las
secciones investigadas (valores crecientes, en general,. para las capas mds altas y
valores méximos en la muestas con oolitos ferruginosos), no es posible establecer una
relacién univoca que permita correlacionar los diferentes niveles entre unas y otras

secciones en funcién de la evolucién de este pardmetro.

5.2. Resultados paleomagnéticos

5.2.1.- Desimanacién de la NRM

El comportamiento durante la desimanacién térmica de la NRM en todas las
muestras analizadas, independientemente de la regi6n o afloramiento al que pertenecen,
muestra una gran uniformidad, existiendo menos diferencias incluso que las observadas

en los experimentos de IRM.
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Aparecen, en todas las muestras analizadas, dos componéntes (S y P) de la
imanacién perfectamente diferenciables del campo magnético actual, que presentan
diferentes caracteristicas. En algunas de las muestras aparece una tercera componente
de la imanacién (componente S'), tambi€n diferenciable del campo magnético actual y
que estd asociada a la presencia de goetita. Esta componente S' aparece, por lo tanto, tan

s6lo en aquellas muestras que contiene este mineral.

seccién n Dec Inc K 95
MOI1 S 66 3455 55,8 514 25
S 20 164.4 -48.2 6.6 13.8
PE1 S 10 3278 872 53.1 6.7
s 3 1486 69,4 1041 12.1
MO1/PE] S 76 3432 86,1 48 24
LY 23 1631 514 7.1 12.2
ATl S &9 27.1 342 466 25
s I 17 2056 -41,1 17.3 8.1
AT1-50° S 3371 342
S 155.6 41,1
TO3 S 118 3454 47 47,1 2.1
AG1 S 35 3421 57 7.4 25
AG2 S 74 3311 41 245 39
AG4 s | ; 3410 34 54 3
AGI1/AG2/
AG4/TO3 S 268 3409 45 31 1.7

Tabla 5.1.- Direcciones de la imanacién de las componentes S y S' para cada afloramiento y
cada region del Sistema Ibérico después de la correccién tecténica. En AT1 se muestra

también el valor corregido por la rotacién de 50° que afecta a esta seccion.
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Estas tres componentes de la imanaci6n son perfectamente diferenciables entre si en
la desimancién térmica ya que presentan rangos distintos de temperaturas de
desbloqueo.

La componente S' se aisla, en general, a partir de 40°C-60°C y presenta, en todas las
ocasiones Ty, S100°C. Estd asociada a la presencia de goetita y presenta una
direccién invertida de la imanacién que coincide con la inversa de la direccién obtenida
para ia componente S (tabla 5.1).

La componente S es la portadora de 1a mayor parte de la NRM en casi todas las
ocasiones (excepto en algunas de las muestras que contienen goetita). Esta componente
se aisla, en genci‘al, a partir de 200°C y estd asociada a la presencia de magnetita o
titanomagnetita con una Tppa=350°C-450°C. El resultado del test del pliegue, cuando
existe, es positivo, lo que indica que la edad de esta componte es pre-
OligocenWioccna. Su direccion paleomagnética presenta siempre polaridad normal
con una direccién de la imanacién rotada hacia el W, que corresponde con la esperada
para el periodo Cretécico en el Sistema Ibérico, en todos los afloramientos excepto en
ATI, en este afloramiento esta componente presenta una direccién de la imanacién
rotada hacia el E (tabla 5.1). |

La componente S constituye, por tanto, una reimanacién de edad Cretdcica que
afecta a todas las regiones del Sistema Ibérico estudiadas en este trabajo.

Tras desimanar e-sta componente S aparece la componente P, que representa tan solo un
pequeiio porcentaje de la NRM inicial pero que presenta una direccién muy consistente
si se elimina la compbncntc viscosa de la imanacién. El mineral responsable de esta
componente paleomagnética es magnetita con una Tgpy,;,=540-580°C. También en el
caso en el que existe un test del pliegue concluyente (regién de Tosos y Aguilén), éste
presenta .un resultado positivo para la componente P, indicando un origen pre-
Oligoceno/Mioceno de esta componente magnética. La direccion de esta componente
corresponde a la direccién esperada para el periodo Jurdsico en esta zona, rotada hacia
el W en todos los afloramientos excepto en AT1, en el que la rotacién es de direccién E

y, presenta polaridades de la imanacién normales e invertidas alternativamente (tabla
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Seccién n Dec Inc K 95
MO1  Normal 40 329 46,7 17.3 56
invertida 30 154.6 -50.6 - 9 9.3
Media (N+)) | 70 3312 48.3 124 5
PE1 Normmal 5 3304 589 17,2 . 19
Invertida 8 1313 423 121 16.6
Media (N+D | 13 3175 48 125 12,2
MO1/PE1 Normal a5 3291 47.7 17.3 53
Invertida 38 149 -49.2 9 8.2
Media (N+D) | 83 3291 48.4 12.3 44
AT (Normal) 26 12,5 37.1 21,1 6.3
(nvertida) 43 1965 -36 .8 8.7 78
Media (N+D) | 69 149 37 1.3 53
AT1-50° (Normab 3225 37.1
(Invertida) 1465 -36.8
Media (_N+I) 3249 37
103  Normal 64 3238 417 155 47
Invertida 54 152.5 -38.8 & 8.6
Media(N+) | 118 327.6 405 8.9 46
AG1  Normal 23 327.3 475 329 54
Invertida 12 151 518 96 15,5
Media (N+) [ 35 3258 50.4 10.7 7.8
AG2  Normal 33 3251 418 35,6 472
Invertida 41 1371 -38 58 10.2
Media (N+) | 74 3209 399 9.2 5.8
AG4  Normal 19 3255 39 50 48
Invertidg 22 134,7 292 168 78
Media(N+)) | 41 319.5 34 21,3 49
AG1/AG2/ Normal 139 3249 423 22.4 26
AG4/TO3 Invertida 129 1436 -38 66 52
Media (N+) | 268 3241 406 - 99 29

Tabla 5.2.- Direcciones de la imanacién de la componente P en cada afloramiento y cada
zona estudiadas después de la correccidn tecténica. En AT1 se muestra también el valor

corregido por la rotacién de 50° que afecta a este afloramiento.
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5.2). El resultado del test de inversién (McFadden y McElhinny,. 1990) obtenido para
las direcciones normal e invertida de esta componente es positivo con clasificacién B en
cada una de las regiones estudiadas y con clasificaciéon A (y=2.7°, y.=4.3°) para las
direcciones medias obtenidas a partir de todas las regiones conjuntamente (tabla, 5.3),
este resultado muestra que el volumen de datos disponible en todo el Sistema Ibérico es
suficiente para eliminar perfectamente todo tipo de posibles errores o de cualquier
superposicién de cualquier otra componente magnética de caracter viscoso 0 no.

Todos estos resultados indican que la componente P constituye la componente
primaria de la imanacién, adquirida por lo tanto, en la época de formacién de las rocas

(Oxfordiense medio y superior).

componente Dec Inc K a95
P(Normad 3254 428 204, 22
P(nvertida) 1451  -40.1 72 3.9
Media (N+) 3253 415 .07 2.2
s 3238 427 1262 54

s 1505 a7 92 8

"Tabla 5.3.- Direcciones medias de la imanacién de las 3 componentes (P, S y §') para todo el

dreardel Sistema Ibérico investigada,

En la figura 5.5 estdn representadas, en proyeccién de iguai drea, las direcciones
obtenidas para cada componte en todos los afloramientos conjuntamente, mientras que
en la tabla 5.3 se muestran las direcciones medias de las tres compontes de la imanacién
obtenidas para toda el drea estudiada.

La diferencia en las inclinaciones observada entre los diferentes afloramientos puede ser
debida a diversas causas. Debe descartarse la posibilidad de errores en la inclinacién

debidos al "shallowing" (oscilaciones en las direcciones de los granos) durante el
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Fig 5.5.- Proyeccién de igual drea de las direcciones de las componentes P, S y S’ en todos los afloramientos estudiados.




proceso de compactacién (Blow y Hamilton, 1978; Anson y Kodama, 1987; Celaya y
Clement, 1988), debido a que esto implicaria menores diferencias entre las direcciones
de la corﬁponcntc S que en las de la componete P, exactamente lo contrario de lo que
ocurre. Esta diferencia refleja, por lo tanto, rotaciones en torno a ejes horizontales, es
decir, estarfa causada hipotéticamente por pequefios errores en la estimacién de la
correccién tecténica.

Teniéndo en cuenta las direcciones obtenidas para las componentes S y P de la
imanacién, puede observarse que la rotaci6n relativa entre ambas componentes
constituye una caracteristica comin en todos los afloramientos estudiados. Esta rotacién
es de 16.8° en la regi6én de Tosos y Aguilén, 14.1° en la regién de Moneva y Barranco
de la Peiiisquera y 12.2° en la regién de Aguat6n. La presencia de diferentes
componentes de la imanacion, de caracteristicas similares en todos los afloramientos del
Sistema Ibérico, permite la datacién de las mismas sin necesidad de un test de pliegue
para cada una de las secciones estudiadas.

Si se comparan los resultados obtenidos en la region de Aguatén con el resto de las
secciones puede observarse que la diferencia existente entre esta region y el resto de las
zonas investigadas afecta dnicamente a las direcciones de la imanacién. Es decir, se
tienen las mismas caracteristicas mineralégicas, un comportamento similar durante la
desimanacién para ambas componentes (incluyendo las caracteristicas concernientes a
la polaridad de las diferentes componentes), y una diferencia angular relativa
equivalente entre las componentes S y P. Esto indica que las componentes S y P
obtenidas en la regién de Aguatén son coetdneas a las componentes S y P presentes en
el resto de las regiones.

Este resultado implica:

a) La regi6n de Aguatén ha sufrido una rotacién respecto a un eje vertical o cercano
a la vertical con respecto al resto de las regiones estudiadas, de forma que las
direcciones de las imanaciones obtenidas en AT1 se encuentran rotadas en sentido
horario respecto a las comrespondientes al resto de los afloramientos estudiados.

Considerando las direcciones relativas para las 3 componentes de la imanacién en AT1
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respecto al resto de los afloramientos (tabla 4.3.3) puede estimarse un valor de
aproximadamente 50° para esta rotacién. Este ha sido el valor considerado a la hora de
corregir los datos de dicha seccién para determinar los resultados conjuntos
conccrnicptcs a toda el 4rea estudiada.

b) La regién de Aguatén se encuentra también afectada por la reimanacién
Cretdcica ya que tanto la componente S como la componente S' de la imanacién
corresponden a direcciones cretdcicas de la imanacién, una vez corregido su valor del

efecto de esta rotacidn.

5.2.2 Reimanaciones

De todos los resultados obtenidos se deduce la presencia de dos diferentes
componentes secundarias de la imanacién: una de caracter global, presente en todos los
afloramientos, a la que hemos denominado componente S, y otra que aparece tan solo
cﬁ determinados afloramientos y muestras y a la que hemos denominado componente
S'. Como ya se ha discutido anteriormente, estas componentes de la imanacién estdn
asociadas a la presencia de magnetita (componente S) y goetita (componente S').

La componente S presenta siempre polaridad normal. De todos los resultados
obtenidos para esta componente (fig 5.5) puede derivarse una direccién media:
Deé=340.5, Inc=45.2, 0i95=1.4 (tabla 5.3).

Esta componente de la imanacién ha sido interpretada como una reimanacién que,
por la direccién paleomagnética que presenta y el resultado positivo del test del pliegue,
es considerada de edad Cretdcica. Esta reimanacién afecta a todos los afloramientos
estudiados.

Esta reimanacién fue encontrada ya por Moreau et al. (1992) en la regién del
Maestrazgo. Estos autores “considcran que esta reimanacién estd ligada al evento
térmico asociado al episodio de rifting, que tuvo lugar en el Cretdcico inferior,
probablerhentc en una época cercana al Barremiense (Andrieux et al., 1989). Dichos
autores consideran también que la reimanacién afecta tan solo levemente a las partes

marginales de la cuenca. Sin embargo, los resultados de este estudio muestran que las
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tres regiones estudiadas aqui han sido también reimanadas. La direccion qué Moreau et
al. (1992) obtienen para el Barremiense-Aptiense (Dec=345.7°, Inc=44.4°, 045=6.9°)
coincide con la direccién media que se obtiene en este trabajo para la componente S

(Dec=340.5, Inc=45.2, tg5=1.4). Puede considerarse por lo tanto que se trata del mismo
fenémeno de reimanacion (en el Cretdcico inferior), que afectarfa, por lo tanto, a todo el

Sistema Ibérico, o al menos a un drea muy extensa del mismo (Fig 5.6).

/s
N\

Fig 5.6.- Proyeccién de igual drea de las direcciones medias de las tres componentes de la

imanacién: P (cuadrados), S (circulos) y S (tridngules). En (b) la componente S' estd
proyectada en el hemisferio N para ilustrar su equivalencia con la direccién invertida de la

componente S.

En la tabla 5.4 se detallan las direcciones de los polos paleomagnéticos obtenidas para
las diferentes componentes de la imanacién encontradas en este estudio junto con las
obtenidas por otros autores desde el Jurdsico medio hasta el Creticico superior. Puede
concluirse, entonces que la componente S constituye una reimanacién de edad
Barremiense/Aptiense, adquifida durante aiguna época de polaridad normal dentro de
este intervalo de tiempo, que corresponde al inicio de la Zona Tranquila Cretdcica (Fig

1.1).
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Edad Plong Plat 95 Localidad Referencia
Jurdsico medio 236 71 . 7.5 Messejana dyke Schott et al. (1981)
Oxfordicnse 255 55 6 Iberian Range Steiner et al. (1985)
Berriasiensc 252 61 3 Algarve Galbrun ct al. (1990)
Hauteriviense/Barremiense 275 57 4 Lisbon Galdeano et al. (1989)
Barremiense/Aptiense 226 74 11 Iberian Range/Lisbon Moreau et al. (1992)/Galdecano et al. (1989)
Cretacico Supertor 197 66 3 Lisbon Van der Voo & Zijderveld (1971)
Componente P 251,1 574 2] Sistema Ibérico Este estudio
Componente S 2177 75,2 19 Sistema Ibérico Este estudio

Il Componente S' 2439 71.2 8.5 Sistema Ibérico Este estudio

‘Tabla 5.4.- Direcciones de los paleopolos (Lat y Long) y circulo de confianza (ogg) obtenidos por diversos autores en la Peninsula Ibérica desde el
Jurisico medio hasta el Cretdcico superior (Van deroo, 1993) comparadas con las obtenidas en este estudio para las tres componentes de la

imanacion.



Heller (1978) estudié rocas de edad Oxfordiense del sur de Alemania que
presentaban sistemdticamente polaridad normal. En la €poca en la que se llevé a cabo
este estudio, el Oxfordiense era atdn considerado como un periodo comprendido dentro
de la JQZ, por lo que esta imanaci6én fue considerada la componente primaria a la vez
qQue un argumento a favor de la existencia de esta JQZ. Es obvio que la que fue entonces
considerada como imanacién primaria constituia una reimanacién de polaridad normal.
La posible conexi6n entre esta reimanacién y la encontrada en el Sistema Ibérico
constituye un motivo interesante de futuras investigaciones.

Los estudios anteriores concernientes al Oxfordiense medic y superior en el Sistema
Ibérico (Steiner et al., 1985) consideran que esta componente de baja temperatura
constituye una reimanacién actual. Esto es debido a que los datos que estos autores
estudian corresponden a los afloramientos de Aguil6n, donde esta componente presenta
una direccién muy cercana al campo actual antes de la correccién tecténica. La
posibilidad de realizar un test del pliegue en este trabajo ha supuesto la clave para
determinar la existencia de esta importante reimanacioén.

Por otra parte, en algunos de los afloramientos estudiados aparece una nueva
componchte: la componte S' de 1a imanacién, cuyo mineral portador es la goetita. Esta
componente presenta en todos los casos una direccién invertida de la imanacién lo cual
descarta la posibilidad de que se trate de una reimanacién de edad actual.

La goetita es un mineral magnético generaimente despreciado en la interpretacion
de los estudios paleomagnéticos debido a su baja temperatura de desbloquec méxima,
su generalmente débil intensidad de la imanacién y su comin relacién con procesos de
intemperizacién. Sin embargo cada vez més estudios mucs&m que este mineral puede
ser portador de componentes de la imanacion de caracter muy estable (Heller, 1978;
Gehring y Heller, 1989; Gehring at al., 1991, Dekkers y Rochette, 1992). El origen de
la imanacién presente en la goetita es, en general, de caracter quimico (Dekkers y
Rochette, 1992).

La diSpcrsién de los datos que aparece en la regién de Moneva y Barranco de la

Peiiisquera no se encuentra en la regién de Aguatén, lo cual excluye en gran medida, la
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posibilidéd de una reimanacién correspondiente a una época reciente de polaridad
invertida, aunque tal hip6tesis no puede ser descartada completamente debido al
volumen de datos disponible para esta componente de la imanacién. Es posible, por otra
parte, como ya se ha comentado, que el origen de la goetita fuera diferente en unas y
otras capas (con y sin oolitos ferruginosos), en este caso existe también la posibilidad de
que su imanacién no siempre refleje la direccion del c.m.t., sino que sea debida a otro
tipo de causas (como por ejemplo las autoinversiones). Aunque esta posibilidad no
puede descartarse a partir de los estudios que se han llevado a cabo en este trabajo, las
direcciones de la imanacién obtenidas en todos los casos junto con resultados obtenidos
por otros autores sugieren que es altamente probable que dicha goetita (o al menos una
parte importante de ella) constituya una "verdadera" reimanacién. Se partird, por tanto,
de esta hipétcsis en la discusién de los datos referentes a esta componente que se
expone a continuacién.

La componente S' estd presente en 3 de los afloramientos estudiados (MO1, PE1 y
AT1) correspondientes a dos regiones diferentes (regién de Moneva y Barranco de la
Pefiisquera y regi6n de Aguatén). En todos los casos, la direccién media obtenida para
esta componente corresponde a la inversa de la direccién normal que se tenfa para la
componente S. La diferencia angular encontrada entre las direcciones medias de esta
componente entre ambas regiones corresponde con la que se observa para las
componentes S y P de la imanacién entre las dos zonas del Sistema Ibérico, lo que
indica que esta componente ha sido adquirida anteriormente a la rotacién del
afloramiento AT1.

La direcci6én media obtenida para todos los afloramientos en los que aparece esta
componente (tras corregir la direccién obtenida en AT1 de la rotacién que afecta a esta
seccién) es: Dec=159.5°, Inc=-47.0°, 0ig5=8.0°, la cual corresponde con una direccién
cretdcica invertida, equivalente a la direcci6n inversa de la componente S, el resultado
del test de inversién (McFadden y McElhinny, 1990) entre las componentes S y S' de la

imanaci6n es positivo con clasificacién B (y=1.9°, ¥.=8.1°). En la figura 5.7, donde se
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representan conjuntamente las d.u'%;nes puede-observarse claramente la coincidencia

de ambas direcciones (S y §') de la imanacién.

Fig 5.7.- Posiciones de los paleopolos de las 3 componentes de la imanacién: P (s), S(B) y §

(A

La existencia de goetita de origen pre-pliegue implica, ademds, el hecho de que la
formacién de los f)liegues (en el Oligoceno-Mioceno} debid occurrir bajo un régimen de
temperaturas inferiores a 100°C, conclusién a la que llegan también Gehring y Heller
(1989) y Gehring et al. (1991) para la formacién, en el Mioceno, de las montafias del
Jura, (Francia y Suiza) en estudios de rocas con oolitos ferruginosos, también de edad
Jurdsica.

No es, en este estudio, la primera ocasién en que la goetita constituye un mineral
portador de imanaciones de edad probablemente muy antigua. Ademds de los estudios
paleomagnéticos mencionados anteriormente (Gehring y Heller, 1989; Gehring et al.,
1991) llevados a cabo en las montafias del Jura en los que la imanacién de la goetita

presenta un origen pre-pliegue, existen otras investigaciones en el campo del
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- magnetismo de rocés en los que la goetita es responsable de componentes claramente no
actuales de las imanacién. Asi, por ejemplo, Heller (1978) encuentra dos tipos de
goetita (sin- y post-sedimentaria) en calizas de edad Jurdsica del sur de Alemania,
conteniendo ambas una direccién de la imanacién que este autor considera de caracter
primario, ya que su direccién coincide con la obtenida para la componente
supuestamente primaria de la imanacién. Sin embargo, esta direcci6én "primaria”
constituye una reimanacién con polaridad normal, es decir, la goetita que este autor
encuentra es coetanea con la reimanacién. Esta reimanacién es la misma que ha sido
mencionada anteriormente en cuanto a su posible relacién con la componte S de la
imanacién, es decir ambas reimanaciones podrian estar relacionadas con las encontradas
en este estudio.

También Dekkers y Rochette, 1992, encuentran goetita con polaridad invertida, sin
embargo no cuentan con datos suficientes para la determinacidn del origen pre o post-
pliegue de dicha imanaci6n.

A partir de todos los datos concernientes a esta reimanacién dentro del Sistema
" Ibérico puede concluirse que la componente S' constituye, probablemente, una
reimanacién de edad también creticica, adquirida en una época de polaridad invertida
dentro de este periodo, muy cercana a la adquisicién de la componente S de la
imanacién, es decir, su edad seria presumiblemente, también Barremiense-Aptiense, y
habria sido adquirida durante alguno de los periodos de polaridad invertida que, aunque
escasos y de corta duracién, ocurren inmediatemente antes del inicio de la CQZ (Fig
1.1). Adc'més, su caracter podria ser también muy extendido en todo el Sistema‘lbérico,
ya que las zonas en las que aparece esta reimanacién (Moneva y Barranco de la
Pefiisquera y Aguatéon) pertenecen a diferentes unidades de la Cordillera.

El pericdo Cretdcico constituye un periodo muy importante en la evolucién
tecténica de la Cordillera Ibérica en el que tienen lugar fuertes movimientos tecténicos
(Meléndez, 1971, Villena, 1971; Alvaro et al, 1979 y Capote, 1983, entre otros), asi
como eventos térmicos (Andrieux et al, 1989), lo cual puede explicar perfectamente la

existencia de estas importantes reimanaciones asociadas a dichos eventos geolégicos.
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523.- Rotaciones de bloques en el Sistema Ibérico

Si se comparan los resultados obtenidos en la regién de Aguatén con el resto de las
secciones (tabla 4.3.3) se observa que las tres componentes de la imanacién, en AT1, se
encuentran afectadas por una rotacién dextral respecto al resto de los afloramientos
estudiados, rotaciéon que presenta un valor muy similar en todos los casos. El valor
medio obtenido es de aproximadamente 50° (tabla 4.3.3). Esto implica que esta regién
ha sufrido una rotacién diferencial importante respecto al resto de las estudiadas, con
respecto a un eje vertical o cercano a la vertical.

No se cuenta, en este trabajo, con resultados suficientes para lé datacién de dicha
rotacién. Tan solo es posible afirmar que tuvo lugar con posterioridad a la adquisicién
de las componentes S y P (y probablemente S') de la imanaci6n, ya que éstas se
encuentran afectadas por dicha rotacién, es decir, se trata de una rotacién post-
Cretdcica. Por ofra parte, la direccién del pliegue en esta seccién es NO-SE, consistente
con las estructuras principales presentes en toda la Cordillera, lo que parece indicar que
dicha rotacién tuvo lugar, probablemente con anterioridad al plegamiento.

Este resultado concuerda, ademds, con estudios estructurales muy recientes llevados
a cabo en esta regién (Calvo, 1993) que indican que la zona en la que se encuentra la
seccién AT1 ha sufirido una compleja dindmica.

Este resultado, independientemente de la época en la que esta rotacién tuvo lugar,
évidcncia la presencia de rotaciones de bloques "pequeiios” dentro de la Cordillera
Ibérica con respecto a ejes verticales o casi verticales, lo cual prueba que no t;)do el
Sisterna Ibérico puede ser considerado representativo de Iberia Estable, como habia sido
ya sugerido anteriormente por Osete (1988). La extensién de este bloque en el que se
encuentra la seccion de AT1 y la posibilidad de que otros blogues "pequefios” en la

Ibérica, estén afectados por rotaciones respecto a ejes verticales debe ser atin estudiada.
5.2.4.- Rotacién de la Placa Ibérica

Teniendo en cuenta la direccién obtenida para la componente P de la imanacién

(Dec=325.3°, Inc=41.5°, 095=2.2°, tabla 5.4) puede deducirse una rotacién de la Placa
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Ibérica, posterior a la adquisicién de esta componente, y asociada a la apertura del
Golfo de Vizcaya, de 35°, resultado que es consistente con los resultados previos
obtenidos por otros autores para dicha rotacién (Van der Voo, 1967, 1969; Van der Voo
y Zijderveld, 1971; Shott et al., 1981; Galdeano et al., 1989),

La diferencia angular obtenida entre las compontes S y P en todos los afloramientos
estudiados refleja la rotacién de la Placa Ibérica entre las épocas de adquisicién de
ambas componentes. El valor medio que se obtiene para esta rotacién relativa entre
ambas direcciones de la imanacién es de 14.4° (Figs 5.6 y 5.7). Este resultado permite
cuantificar la rotacién de la Placa Ibérica entre ambas €pocas de adquisicién, y entre la
época de adquisicion de la componente S y el momento en el gue terminé el proceso de
apertura del Golfo de Vizcaya. Teniendo en cuenta el caracter primario de la compontne
P de la imanacién y si se considera, como se ha discutido anteriormente, que la
adquisicién de la componente S tuvo lugar en el Barremiense-Aptiense, puede deducirse
que entre el Oxfordiense y el Barremiense-Aptiense tuvo lugar una rotacién de la Placa
Ibérica de 14.4°+1.8°. Este resultado concuerda con los obtenidos por Galdeano et al.,
(1989). Estos autores determinan una rotacién de la Placa Ibérica de 27°%12° entre el
Hauteriviense y el Aptiense, es decir, un valor minimo para dicha rotaci6n, entre ambas
épocas de 15°, lo que concuerda con estos resultados. Puede decirse entonces que tuvo
lugar una rotacién de la placa de 15° aproximadamente (casi el 50% de la rotaci6n total)
de la Penfsula antes del Barremiense-Aptiense.

, El resto de la rotacién (~20°), hasta completar el giro total que sufrié la Penisula
Ibérica, tuvo lugar, entonces, tras la €poca de adquisicibn de la componte S
(Barremiense-Aptiense), durante 28 Ma aproximadamente (segin la escala temporal
propuesta por Kent y Gradstein, 1985) hasta el Cenomaniense, momento en el que, si
no totalmente, ha concluido ya practicamente la rotacién de Iberia (Galdeano et al,

1989).
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5.3.- Resultados magnetoestratigraficos

A vpartir de la polaridad de la imanacién que presenta la componente P (primaria)
de la imanacién, presente en todas las muestras analizadas, ha sido posible la
elaboracién de una columna magnetoestratigrdfica para cada una de las secciones
investigadas. |

De esta manera se han obtenido 6 columnas magnetoestratigraficas solapadas en el
tiempo. Las diferentes columnas abarcan distintos periodos dentro del Oxfordiense
medio y superior de manera que la columna compuesta resultante cubre parte de la
Zona uaﬁsvcrsaﬁum {Subzonas Luciaeformis, Schilli y Rotoides), la Zona Bifurcatus
(Subzonas Stenocycloides y Grossouvrei) y parte de la Zona Bimammatum (Subzona
Hypselum).

En la figura 5.8 se representa la correlacién entre todas las columnas obtenidas junto
con la columna compuesta resultante. La correlacién entre las diferentes columnas ha
sido posible gracias al meticuloso estudio paleontolégico existente en todas las
secciones investigadas (Meléndez, 1989; Cariou y Meléndez, 1990; Fontana y
Meléndez, 1990; Meléndez y Fontana, 1991), lo que ha permitido que, a pesar de los
numerosos cambios de polaridad existentes, haya sido posible la elaboracién de una
columna resultante para todo el periodo de tiempo considerado. El limite mds
conflictivo en la correlacién de las biozonas y magnetozonas es el limite Rotoides-
Schilli, yé que podria corresponder a una discontinuidad estratigrdfica. Se tiene, sin
embargo, una correlacién coherente entre las secciones magneoestratigrificas en estas
dos subzonas. La investigacién paleontolégica €xistente en la regién de Aguat6én no es
tan detallada como en el resto de las secciones por lo que la correlacién se ha basado
tanto en criterios bioestratigraficos como magnetoestratigraficos.

La columna compuesta ha sido elaborada tomando la longitud media de cada intervalo
de polaridad en las secciones individuales. Como puede observarse, todos los intervalos
de polaridad que en las columnas individuales estaban representados por una sola
muestra (que aparecian especiaimente en los intervalos mds jévenes, correspondientes a

la parte superior de la columna) estdn representados en todas las secciones, por lo que se
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deduce que se trata de auténticos cambios de polaridad y no de anomalias, no
representativas del comportamiento del c.m.t, que podrian aparecer en determinados
niveles (cambios en la mineralogfa, errores en la medida, etc). El intervalo mas amplio
observado corresponde a la seccibn AGl y tiene una longitud de 225 m
aproximadamente, mientras que ¢l de menor amplitud se encuentra en la seccién AT1
con una longitud menor de 0.1 m.

Una caracteristica importante de la secuencia de polaridades obtenida es el hecho de
que todos los intervalos que aparecen en la columna compuesta estdn representados en
la mayor parte de las columnas individuales y viceversa, {inicamente los primeros
niveles de la seccién AG2 (los 3 primeros metros aproximadamente) presentan tan solo
muy leves diferencias con él resto de las secciones. Esta caracterfstica hace que, tanto
las secuencias obtenidas para cada una de las secciones, pero sobre todo la columna
compuesta resultante, puedan considerarse un fiel reflejo de las inversiones de polaridad
del c.m.t que tuvieron, dc hecho, lugar en la época considerada. El intervalo de
polaridad invertida que aparece iinicamente en la seccidon AG2 puede corresponder a
muiiltiples causas, como, por ejemplo, cambios mineralégicos puntuales en las capas
correspondientes, errores en la medida, superposiciébn anormalmente grande de la
componte viscosa de la imanacion, etc., pero, en cualquier caso, no puede considerarse
representativo de una verdadera inversi6én de polaridad del c.m.t.

La principal caracteristica que puede observarse a partir de esta columna resultante
es la gran frecuencia de cambios de polaridad existente durante el periodo de tiempo
considerado, resultado que concuerda con los obtenidos anteriormente por otro§ autores
para el Oxfordiense medio y superior (Steiner et al., 1985; Channell et al., 1990; Pozzi
et al., 1993). En un periodo de tan solo 3 Ma aproximadamente se observan nada menos
que 18 inversiones del campo magnético terrestre. Puede estimarse una duracién
aproximada de 0.5 Ma para el mayor intervalo de polaridad y de 30000 afios

aproximadamente para el més corto.
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Fig. 5.9.- Comparacién entre la secuenca de anomalias magnéticas marinas
correspondiente al Océano Pacifico (Handschumacher et al, 1988, basada en la escala

temporal de Harland, et al., 1982) y la secuencia de polaridades obtenida en este estudio.
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Los resultados obtenidos son comparables con la secuencia de anomalfas ocednicas del
Pacifico, la Secuencia Atlantica, debido a su menor velocidad de expansién, no presenta
ya la suficiente resolucién para este periodo de tiempo (Hailwood, 1989). En la figura
5.9 se compara la secuencia de polaridades resultante para el Sistema Ibérico con la
extensién de la secuencia de anomalias Jurdsicas propuesta por Handschumacher et al.
(1988) basada en la escala temporal de Harland et al. (1982). El largo periodo de
polaridad invertida inicial (R; y Rj) podria corresponder con la anomalfa M29, dentro
de la cual aparece un corto periodo de polaridad normal (N;) no reflejado en la
secuenca marina. A continuacién se observa -un largo periodo con polaridad
preferentemente normal (N5, N3 y N4) que presenta dos intervalos invertidos
intercalados (R3 y R4) y que puede hacerse corresponder con el periodo de polaridad
normal comprendido entre las anorr‘lall’aS M29 y M28, en donde Handschumacher et al.
(1988) obtienen también dos inversiones de polaridad intercaladas. Rs, Rg y Ry
corresponderian entonces a las anomalias M28, M27 y M26 respectivamente. A partir
de este momento se observa un periodo que presenta una gran frecuencia de
inversiones, correspondiente a la parte inferior del intervalo comprendido entre M26 y
M25, donde no es ya posible la correlacién exacta de todos los intervalos debido a su
extremadamente corta duraci6n.

A partir de todo lo expuesto puede concluirse que la escala de polaridades obtenida
para el Oxfordiense medio y superior, a partir de los afloramientos del Sistema Ibérico
investigados en este trabajo, constituye un fiel reflejo del comportamiento del campo
geomagnético dentro del periodo considerado. Por este motivo, la secuencia resultante
puede ser considerada como el patrén de polaridades del c¢.m.t. para el Oxfordiense
medio y superior, periodo que, lejos de constituir la Zona Tranquila Jurdsica, se
caracteriza, precisamente, por la alta frecuencia de inversiones del campo magnético

terrestre.
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6.- CONCLUSIONES

De todos los resuitados obtenidos en este esdtudio pueden extraerse las siguientes
conclusiones:

1) El comportamiento paleomagnético observado es muy similar en todas las regiones
cstudiadaé.

2) El principal mineral magnético presente en todas las secciones investigadas es
magnetita. En determinadas capas de algunas secciones aparece ta_.mbién goetita como
mineral portador de una parte de la remanencia magnética.

3) Una caracteristica comdin que tiene lugar durante el tratamiento térmico de las
muestras en el laboratorio, es la creacién de nueva magnetita de grano muy fino y que
presenta un comportamiento superparamagnético a temperatura ambiente, constituyendo en
todos los casos un factor muy importante de ruido que se superpone a la componenete
primaria de la imanacién. Esta componente viscosa ha debido ser cuidadosamente
eliminada en cada una de las medidas efectuadas a partir de 350°-400°C con el fin de aislar
adecuadamente la componente primaria de la imanacién

4) Todas las muestras presentan dos componentes de la imanacién, denominadas S y P,
perfectamente diferenciables del campo magnético actual y asociadas a la presencia de
magnetita. Las muestras que contienen goetita presentan, ademds, una tercera componente
S', también diferenciable del campo magnético actual.

5) La componente P de la imanacién presenta alternativamente polaridades normales e
invertidas, con una Tgy,=580°C. El test del pliegue, cuando existe, es positivoy su
direccién paleomagnética (Dec=325.3°, Inc=41.5°, 0g5=2.2°) corresponde con la direccién

esperada para el periodo Jurdsico en el Sistema Ibérico (Van der Voo, 1993). Esta
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componente es por lo tanto interpretada como. la componente primaria de la imanacién, de
edad Oxfordiénée medio y superior.

El test de inversi6n obtenido para esta componente es positivo con una clasificacén A,
por lo que puede concluirse que su direccién estd perfectamente determinada habiéndose
eliminado cualquier superposicién de otras componentes de la imanacién ya sean de
caracter viscoso o no. |

6) La componente S presenta siempre polaridad normal y constituye, en la mayor parte
de los casos, la componente magnética responsable de la mayor parte de la NRM inicial
(~80%), con una Tpmax=350°C-450°C. El resultado del test de pliegue (cuando existe)} es
positivo y su direccién paleomagnética (Dec= 340.5°, Inc=45.2° 0g5=1.4°) comresponde
con la dir_eccién esperada para el periodo Cret4cico en la Penfsula Ibérica.

Esta componente ha sido interpretada como una reimanacién de edad probablemente
Barremiense-Aptiense. A partir de los datos obtenidos en este trabajo y los obtenidos en
otras zonas del Sistema Ibérico (Moreau et al., 1992) esta reimanaci6n parece presentar un
caracter muy extendido (tal vez global) en toda la Cordillera.

7) La componente S’, asociada a la presencia de goetita presenta una temperatura de
desbloqueo médxima de 80°C aproximadamente. Aparece \inicamente en deteminadas capas
y presenta, en los casos en los que ha sido posible aislarla, una direccién invertida de la
imanacién (Dec=159°, Inc=-47°, 0195=8.0°) que coincide con la direccién invertida de la
componente S de la imanacién, por lo que podria constituir una reimanacién de
aproximadamente la misma edad.

8) En todas las secciones estudiadas las componentes de la imanacién estdn rotadas
hacia el W, excepto en la seccion mds meridional: AT1 en la que éstas aparecen rotadas
hacia el E. Este hecho pone de manifiesto la existencia de rotaciones de bloques
"pequefios” en torno a ejes verticales dentro del Sistema Ibérico, por lo que puede

concluirse que no toda la Cordillera pertenece a la unidad "Iberia Estable".
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9) La rotaci6n relativa de las componentes S y P de 1a imanacién refleja la rotacion de
aproximadamente 15° que sufri6 la placa Ibérica entre las épocas de adquisicién de dichas
componentes, asociada a la apertura del Golfo de Vizcaya, es decir, la rotacién de la Placa
Ibérica entre el Oxfordiense y el Barremiense-Aptiense. El resto de la rotacién (~20°),
hasta completar los 35°C que gir6 la Placa Ibérica, tuvo lugar, por lo tanto, después de la
adquisicién de la componente S de la imanaci6én durante el Barremiense-Aptiense.

10) La secuencia de polaridades obtenida en cada una de las secciones- estudiadas, a
partir de las direcciones que presenta la componente primaria de la imanacién, permite la
definicién de una secuencia de polaridades del c.m.t. durante el oxfordiense medio y
superior.

La principal caracteristica de la secuencia obtenida es la alta frecuencia de inversiones
del campo magnético terrestre durante el Oxfordiense medio y superior.

La correlacion entre las diferentes secciones es univoca debido a la combinacién de los
datos paleontolégicos y paleomagnéticos, y la secuencia compuesta obtenida puede ser,
ademds, correlacionada con la secuencia de anomalias magnéticas marinas correspondiente
al Océano Pacffico.

La secuencia obtenida puede proponerse, por lo tanto, como el patrén de anomalias
magnéticas para el Oxfordiense medio y Superior, cuya principal caracteristica es la alta

frecuencia de inversiones de polaridad del c.m.t. durante dicho periodo.
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