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RESUMEN 

La dispersión de la fauna de amonites de la transición J/K fue influenciada por las 

barreras locales, regionales y las fluctuaciones en el nivel del mar a partir de la ruptura 

de Pangea, cambios paleogeográficos en Tethys y la apertura del Golfo de México. 

Extensos estudios y debates se han realizado para definir el límite J/K; sin embargo, 

no existe un marcador biológico, químico o físico que lo defina con precisión. En 

algunos casos el material fósil es particularmente difícil, ya que estos se transgreden 

temporalmente o presentan provincialismo. En la definición del límite J/K, la 

magnetoestratigrafía resulta una herramienta muy importante de correlación, por sí 

sola no puede proporcionar un límite siendo necesario que la secuencia de anomalías 

magnéticas de piso oceánico o la secuencia de cambios de polaridad en sucesiones 

estratigráficas  deban ser calibrada bioestratigráficamente.    

 

El presente estudio de magnetoestratigrafía se realizó en una sección J/K que aflora 

al margen del Rio Filobobos al sureste de Tlapacoyan, Veracruz (19° 55' 41.650" N, 

97° 9' 23.702" W). Las formaciones Pimienta y Tamaulipas Inferior, del Jurásico 

Superior y Cretácico Inferior que afloran en esta sección representan depósitos de 

carbonatos-lutitas asociados a la transgresión marina que siguió a la apertura del Golfo 

de México, las faunas de amonites predominantes en la sección son Durangites, 

Proniceras y Salinites. 

 

La secuencia de polaridad magnética construida consiste en 12 zonas de polaridad 

inversa y 12 zonas normales. Para definir el límite J/K, la especie Calpionella Alpina 

Lorenz se utilizó como guía. Al comparar con la escala de Polaridad Magnética Global 

de Ogg et al. (2016), la sección estudiada se ubica entre las magnetozonas M23r.2r a 

la base y la M18n a la cima.  

 

Aunque una remagnetización cretácica ha sido reportada para la secuencia Mesozoica 

en la parte sur de la Sierra Madre Oriental (Böhnel et al., 1990) la Magnetizacion 

Natural Remanente (MNR) de las muestras obtenidas en la localidad de estudio no fue 

afectada. La dirección del MNR de las muestras de polaridad normal tiene declinación 
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al noreste; esto da indicios de una componente en dirección del campo reciente. A 

pesar de una sobre-impresión magnética en dirección del campo presente, es posible 

determinar las direcciones palaomagnéticas características además de la construcción 

precisa de una zonación de polaridad magnética. Las direcciones paleomagnéticas 

tienen 3 afinidades. A) Una componente de polaridad normal con influencia del campo 

magnético actual (Dec/Inc: 16.6°/46.4°; n: 121; k: 20.9, A95: 3.1). B) La componente 

inversa (Dec/Inc: 166.5°/-18.9°; n: 37; k: 23.13; A95: 5) y normal (Dec/Inc: 340.6°/44°; 

n: 26; k: 21.67; A95: 7) con direcciones afines a las esperadas para el J/K según Torsvik 

et al. (2012). El polo paleomagnético calculado a partir de la magnetización 

característica es localizado a Long: 151.05°E, Lat: 71.53°N.  (N: 63; K: 27.33; A95: 

4.08 ). Una componente transicional, se asocia a la inversión del campo magnético y 

muestra direcciones aleatorias generadas por el campo no dipolar durante una 

transición de polaridad. 

 

El análisis de la mineralogía magnética revela que la magnetización característica 

reside en pirrotita, aunque también magnetita y hematita contribuyen a la 

magnetización. Por otro lado, la variación de la susceptibilidad magnética en la sección 

muestra coincidencia con los cambios mineralógicos reportados para el J/K. 
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ABSTRACT 

The dispersion of ammonite fauna near the J/K boundary was influenced by local, 

regional barriers and global sea level fluctuations as a result of Pangea break-up, as 

well as palaeogeographic changes in Tethys and the opening of the Gulf of Mexico. 

Extensive research and ongoing debate have marked efforts to define the J/K limit; 

however, there is no biological, chemical or physical marker that defines it precisely. 

The case of fossil material is particularly difficult, since these are transgressive 

temporarily or show strong provincialism. In the definition of the J/K limit 

magnetostratigraphy is a very important correlation tool, by itself it cannot provide a 

limit, it being necessary that the sequence of sea floor magnetic anomalies and 

magnetic polarity of sedimentary successions must be calibrated biostratigraphically. 

 

The present magnetostratigraphic study was carried out in a J/K section that outcrops 

on the margin of the Filobobos River at southeast of Tlapacoyan, Veracruz (19° 55' 

41.650" N, 97° 9' 23.702" W). The Upper Jurassic and Lower Cretaceous Pimienta and 

Lower Tamaulipas formations that crop out in this section represent deposits of 

carbonates-shales associated with the marine transgression that followed and 

accompanied the opening of the Gulf of Mexico, the predominant ammonite faunas in 

the section are Durangites, Proniceras and Salinites. 

 

The magnetic polarity sequence consists of 12 zones of inverse polarity and 12 normal 

zones. To define the J/K limit, the species Calpionella Alpina Lorenz was used as a 

guide. When compared to the Global Magnetic Polarity scale of Ogg et al. (2016), the 

studied section is located between the magnetozones M23r.2r at the base and the 

M18n at the top. 

 

Although a Cretaceous remagnetization has been reported for the Mesozoic sequence 

in other parts of the Sierra Madre Oriental for the Tamán and Pimienta formations 

(Böhnel et al., 1990), the Natural Remanent Magnetization (NRM) of the samples of 

the Pimienta and the Lower Tamaulipas formations in the study location was apparently 

not affected. The NRM direction of the specimens of normal polarity with structural 
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correction shows declination to the northeast; demagnetization diagrams give 

indications of a strong influence of the present field. In spite of this magnetic overprint, 

it is possible to determine the characteristic paleomagnetic directions and provide a 

magnetic polarity zonation. The paleomagnetic components have 3 affinities. A) A 

component of normal polarity with influence of the magnetic field present (Dec/Inc: 

16.6°/46.4°; n: 121; k: 20.9, A95: 3.1). B) The inverse polarity characteristic component 

(Dec/Inc: 166.5°/-18.9°; n: 37; k: 23.13; A95: 5) and normal polarity characteristic 

component (Dec/Inc: 340.6°/44°; n: 26; k: 21.67; A95: 7) have similar directions to the 

expected for the J/K according to Torsvik et al. (2012). The paleomagnetic pole 

obtained from the characteristic magnetization is located at Long: 151.05°E, Lat: 

71.53°N.  (N: 63; K: 27.33; A95: 4.08). A transitional component, possibly associated 

with inversions (transitions) of the magnetic field, have randomly directions generated 

by the non-dipolar field. 

 

The analysis of the magnetic mineralogy reveals that the carrier of the characteristic 

magnetization is most likely pyrrhotite, although also the magnetite and the hematite 

may contribute to the magnetization. On the other hand, the variation of the magnetic 

susceptibility shows coincidence with the mineralogical changes reported for J/K. 
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CAPÍTULO 1. INTRODUCCIÓN  

 

La dispersión y evolución de las especies de la flora y fauna se atribuye a las 

condiciones paleoambientales, paleogeográficas y fisiográficas. Las transgresiones 

marinas generadas por el rompimiento de Pangea y la apertura del Golfo de México, 

propiciaron la invasión de aguas marinas del Proto-Atlántico hacia el continente 

norteamericano (Goldhammer y Johnson, 1999, 2001). Los trabajos bioestratigráficos 

revelan que las faunas de amonites del límite J/K en la región del Tethys, el proto-

Atlántico y la región circum-Golfo de México presentan un marcado endemismo (Olóriz 

et al., 2000; Westermann, 2000; Villaseñor et al., 2003) haciendo que su correlación 

con otras secciones a nivel global sea una tarea difícil (Zeiss, 2001). 

El límite J/K aún es tema de discusión, que se ha centrado en la búsqueda del mejor 

marcador geoquímico, físico o fósil que lo defina.  En el “Colloque sur la limite 

Jurassique-Cretace, 1973 (1975)” se determinó utilizar la zona Berriasella jacobi como 

la base del Cretácico, posteriormente se han desarrollado investigaciones 

multidisciplinarias de mayor resolución utilizando macro y microfósiles, marcadores 

isotópicos y magnetoestratigrafía (e.g. Pruner et al., 2010; Kietzmann et al. 2018; Scott, 

2019).  

En México el límite J/K se ha establecido tradicionalmente en el contacto de las 

formaciones La Casita y Taraises, así como de sus equivalentes la Formación Pimienta 

y Tamaulipas Inferior. Por mencionar algunos trabajos relacionados al J/K se 

encuentran los de Cantú-Chapa (1967, 1999), quien utiliza amonites, microfósiles y 

registros eléctricos de pozo. Adatte et al. (1994, 1996) basan su investigación en 

amonites, calpionelidos y análisis isotópicos. López-Martínez et al. (2015) obtienen 

mayor resolución en cuanto a la edad de calpionellidos del J/K, López-Caballero et al. 

(2007), Villaseñor et al. (2003), Villaseñor y Olóriz (2009) y Olóriz et al. (2000) realizan 

bioestratigrafía de amonites de alta resolución. Todos estos trabajos son de tipo 

bioestratigráfico, los cuales pueden ser enriquecidos con la utilización de la 

Magnetoestratigrafía, convirtiéndose así, en una gran herramienta de correlación y 

calibración (Tarduno et al., 1989; Channell et al., 1993; Opdyke y Channell, 1996). 
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La edad y nivel estratigráfico de la escala magnetoestratigráfica construida en este 

trabajo se calibra con las faunas de amonites Durangites, Proniceras (Burckhardt, 

1906) y Salinites (Imlay, 1939) del Jurásico Superior. El límite J/K obtenido en este 

trabajo no coincide con el publicado por Ogg et al. (2016) que lo ubica en la base de 

la Magnetozona M-18, pero si con otros trabajos magnetoestratigráficos que ubican el 

límite dentro de la Magnetozona M19n.2n. 

 

1.1 Planteamiento del problema 

 

Los trabajos de investigación en torno a las formaciones Pimienta, Tamaulipas Inferior 

y equivalentes, son mayormente bioestratigráficos con principal interés para la 

industria petrolera y para la definición del límite J/K. Para éste, los amonites y 

calpionélidos toman gran importancia como marcadores bioestratigráficos para el 

Jurásico Tardío y Cretácico Temprano. El alto endemismo de los amonites y mala 

conservación de los calpionélidos hace difícil la correlación de las secciones a escala 

global. 

 

1.2 Justificación 

 

La magnetoestratigrafía permite correlacionar los límites bioestratigráficos con las 

magnetozonas y la escala magnética de polaridad. La secuencia de magnetozonas de 

la sección Tlapacoyan se calibra con la especie Calpionella alpina Lorenz. La 

correlación se basa en establecer una magnetización de carácter primario, para lo cual 

es necesaria la determinación de la especie mineral portadora de la magnetización y 

las características de ésta comparada a la remagnetización reportada para las rocas 

de la zona (Böhnel et al., 1990). Por otro lado, la Formación Pimienta es de gran 

importancia económica por tratarse de la principal roca generadora de hidrocarburos 

en México. Entender su edad y correlación es entonces de gran relevancia para la 

exploración. 
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1.3  Hipótesis y Objetivos 

1.3.1 Hipótesis 

La hipótesis bajo la cual se realiza este trabajo es que las rocas de las formaciones 

Pimienta y Tamaulipas Inferior contienen una magnetización de origen primario o 

cercano a primario, que registra con fidelidad los cambios de polaridad del campo 

geomagnético durante el Jurásico Tardío y Cretácico Temprano, y que permite su 

correlación con la escala geomagnética de polaridad. 

 

1.3.2 Objetivo General 

Realizar un estudio Paleomagnético y Magnetoestratigráfico de la sección Tlapacoyan 

(en donde localmente es reconocible la Formación Tamaulipas Inferior sobreyaciendo 

concordantemente a la Formación Pimienta) que permita contribuir a la definición de 

limite J/K en el área de estudio. 

 

 

1.3.3 Objetivos específicos 

• Establecer una zonación de polaridad magnética y correlacionarla con la escala 

geomagnética de polaridad 

• Calibración de la zonación de polaridad con la fauna fósil de la sección 

Tlapacoyan. 

• Calcular con mayor precisión la edad de depósito de las formaciones Pimienta 

y Tamaulipas Inferior.  

• Determinar mediante características coercitivas, termales y magnéticas la 

especie mineral portadora de la magnetización.  

• Definir la magnetización característica de las unidades estudiadas y establecer 

su carácter (primario o secundario) 
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CAPÍTULO 2. MARCO TEÓRICO 

 

2.1   Limite Jurásico - Cretácico (J/K) 

 

Un arduo trabajo de varias décadas ha sido necesario para establecer el límite J/K ya 

que este no corresponde a un cambio faunístico importante y las faunas existentes 

presentan un fuerte provincialismo y/o endemismo (Remane, 1991). Esto ha 

desencadenado un continuo debate que hasta hoy día no encuentra resolución 

satisfactoria (Wimbledon, 2008; Wimbledon et al., 2011). De esta discusión, en el 

“Colloque sur la limite Jurassique-Cretace, 1973 (1975)” se hace la propuesta de 

utilizar la zona de amonites Tethysianos Berriasella jacobi como base del Cretácico.  

Las faunas más estudiadas para determinar el límite J/K son los amonites y 

calpionélidos, pero son varios los marcadores utilizados, así como los estudios 

multidisciplinarios para mejorar la resolución del límite (Michalík y Reháková, (2011). 

Houša et al. (1999a) toman como referencia la Zona Estándar de calpionélidos para 

establecer el límite en una sección sin amonites. Schneider et al. (2018) basan su 

trabajo en bioestratigrafía de esporas, polen, dinoflagelados y ostrácodos. Lakova et 

al. (1999) utilizan nanofósiles además que integran información de calpionélidos y 

dinoflagelados. Bralower et al. (1989) complementan el estudio de nanofósiles 

calcáreos con magnetoestratigrafía. Olóriz et al. (1999) realizan un análisis detallado 

de amonites, mega-invertebrados y bivalvos.  Incluso se han utilizado variaciones 

eustáticas (Haq et al., 1987) e isótopos estables de Carbono y Oxígeno (Žák et al., 

2011). A pesar de los esfuerzos realizados, el límite J/K permanece sin un GSSP 

(Global Standard Stratotype-section and Point) definido por la Comisión Internacional 

en Estratigrafía (International Comission on Stratigraphy, ISC).  

Klug et al. (2015) mencionan que las fluctuaciones del nivel del mar traerían consigo 

la extinción regional de la fauna a causa de eventos anóxicos que generarían una 

distribución discontinua de las especies, por lo que la definición del límite J/K debería 

hacerse a escala regional (Wimbledon et al., 2011). 

 

http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0195667199901775#!
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2.1.1 LIMITE J/K EN MEXICO 

Durante la transición J/K, México se encontraba en la parte más occidental del Tethys. 

Adatte et al. (1996) determinan que la conexión marina del Proto-Golfo de México con 

el Tethys durante el Tithoniano (vía el Atlántico central) fue intermitente, destacando 

que las incursiones de aguas fueron esporádicas y no permanentes. Las principales 

dificultades para establecer el límite J/K son el alto endemismo de los amonites y la 

mala preservación de los calpionellidos (López-Martínez et al., 2013), ambas faunas 

son las más importantes para la definición del J/K. 

Los amonites tienen una gran importancia como fósil guía y por su utilidad en la 

definición del J/K (Olóriz y Tavera, 1989), aún son tema de estudio los factores 

geológicos y paleobiológicos que controlan su dispersión y desarrollo (Olóriz et al., 

2000, Villaseñor et al., 2003). Cantú-Chapa (1971, 1982, 1984, 1989) argumenta con 

el uso de amonites y registros de pozos petroleros que el límite J/K en el noreste de 

México es transicional y en la zona sureste cambia abruptamente. Cuando el límite es 

transicional la litología se interpreta como de relativa profundidad (Adatte et al., 1994), 

pero cuando el límite es abrupto el ambiente de depósito se considera somero 

(Goldhammer y Johnson, 1999, 2001; Eguiluz de Antuñano et al., 2012). En la Fig. 1 

se muestra la correlación estratigráfica simplificada del Jurásico Superior-Cretácico 

Inferior correspondiente para la zona noreste y centro-este de México, el contacto 

litológico diacrónico responde a condiciones paleogeográficas. Adatte et al. (1996) 

considera que el límite J/K se encuentra dentro de la Formación La Casita. 

Burckhardt (1906b, 1912) presentó los primeros estudios de las faunas de amonites 

del Jurásico Superior en México con localidades en Mazapil (Zacatecas) y San Pedro 

del Gallo (Durango) y reconoció ya la posibilidad de correlacionar las faunas de 

amonites mexicanas con las europeas, Imlay (1939, 1944) valida dichos estudios, 

aunque propone ligeros cambios en las subdivisiones de Burckhardt. Cantú-Chapa 

(1967) propone una sección en Mazatepec (Puebla) como estratotipo del J/K, aunque 

utiliza solo amonites y descarta el uso de calpionélidos argumentando que las biozonas 

de estos no coinciden con las de los amonoideos ya que generan conflictos en la 

bioestratigrafía. 
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Figura 1. Correlación estratigráfica del Jurásico Superior-Cretácico Inferior para la Costa del Golfo en 

EUA, Noreste y Centro-Este de México (Modificada de Adatte et al., 1996). 

 

 

Stinnesbeck et al. (1993) reevalúan la sección de Mazatepec, determinando que no 

puede ser propuesta como sección estratotipo ya que es exclusiva del Berriasiano 

inferior sin abarcar el Tithoniano superior como se pensaba; demuestra, además, que 

la presencia de amonites es escasa y que la sección estratotipo que propuso Cantú-

Chapa (1967) es idealizada. Además, la edad sí puede ser determinada utilizando las 

biozonas de calpionélidos. Nuevamente Cantú-Chapa (1999) compara amonites, 

registros radioactivos de pozos y calpionélidos, aseverando que estos últimos no 

pueden servir como marcadores debido a que aparecen tanto en el Tithoniano como 

en el Berriasiano. En cuanto a los calpionélidos, es su utilidad como marcadores del 

límite J/K lo que genera controversia. El primer estudio de esta fauna lo realiza Bonet 

(1956) en la zona este de México. Le siguen las investigaciones de Trejo (1976, 1980) 

quien habla de la existencia de un intercambio de familias de calpionélidos entre 

México y Europa. Longoria (1977) realiza estudios bioestratigráficos en las zonas 

Noreste y Este del país y coloca el límite J/K a la base de la especie Calpionella elliptica 

(Zona CI-1).  
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Trejo (1976, 1980), Adatte et al. (1994) y López-Martínez et al. (2013) confirman que 

es posible establecer correlaciones con las faunas de calpionélidos mexicanas y 

mediterráneas, aunque estos no sean estrictamente idénticos (López-Martínez et al., 

2015). López-Martínez et al. (2013) delimitan el J/K utilizando calpionélidos y 

dinoflagelados en una sección llamada “Apulco”, ubicada en el margen del anticlinorio 

de Huayacocotla, en lo que definen como una alternativa a la clásica sección 

estratotipo “Mazatepec” de Cantú-Chapa (1967). 

 

2.2   Descripción del área de estudio   

2.2.1 Localización 

La sección estudiada se encuentra en el flanco este de la Sierra Madre Oriental  y en 

el extremo sureste de la cuenca Tampico-Misantla (Fig. 2).   

 

 

 

 

 

 

 

 

 

La SMO (señalada en color rosa) es el reflejo fisiográfico del Cinturón de Pliegues y 

Cabalgaduras Mexicano (Fitz-Díaz et al., 2018) y consiste en rocas del Mesozoico al 

Paleógeno deformadas durante el Cretácico tardío-Paleoceno en la orogenia 

Laramide. Estructuralmente, anticlinales y sinclinales de la SMO tienen una tendencia 

general NNW-SSE con variaciones locales. La cuenca Tampico-Misantla (señalada en 
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color azul), es parte del sistema de cuencas de antepaís asociadas a la orogenia 

Laramide; es una región de suma importancia por ser segunda en cuanto a producción 

petrolera en México. El sistema petrolero es complejo, con plays en el Cretácico y 

Cenozoico. Las rocas generadoras son del Jurásico Superior, en especial de las 

Formaciones Tamán y Pimienta (Gaxiola, 2004).  

La sección estudiada se localiza en las coordenadas 19° 55' 41.650" N, 97° 9' 23.702" 

W (Fig. 3).  Para llegar a ella es necesario conducir por ~12km desde Tlapacoyan 

rumbo a Plan de Arroyo hasta encontrar el puente vehicular que cruza el Río Nautla 

(Río Filobobos, como se conoce localmente). 

La sección tiene un espesor total de 22 metros. En su base consiste de una alternancia 

de calizas y lutitas color oscuro ricas en materia orgánica, mientras que a la cima 

predominan calizas masivas de color cremoso y la alternancia de lutitas se vuelve 

esporádica y las calizas dominan. Con base en la descripción litológica la base de la 

sección corresponde a la formación Pimienta del Tithoniano y la cima a la formación 

Tamaulipas Inferior del Berriasiano ambas de ambiente de cuenca.  

 

Figura 3. Vías de acceso al área de estudio y Geología Regional reportada por  

el Servicio Geológico Mexicano en la carta Altotonga E14-B16. 
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2.2.2 Evolución Tectónica  

Aunque existe un registro geológico discontinuo del Neoproterozoico y Paleozoico en 

la región de estudio, por el enfoque de este trabajo se describe la evolución durante el 

Mesozoico. En el Triásico Medio, comienza la extensión de la corteza continental 

asociada al Colapso del Orógeno Apalachiano dando inicio al rompimiento de Pangea 

(Dewey, 1988). Los registros de rift en el Triásico se extienden a lo largo del margen 

este de Norte América y la región del Golfo de México. Con la modificación del campo 

de esfuerzos se separan Norteamérica, África y Sudamérica, después del 

emplazamiento de la Provincia Magmática del Atlántico Central que genera la apertura 

del océano Atlántico en el Jurásico Temprano (Beutel, 2009). La separación 

continental da origen a cuencas asociadas a rift en antiguas zonas de colisión 

orogénicas paleozoicas. La separación inicia en el Atlántico central y se propaga hacia 

el sur. Ejemplo de estas cuencas es el sistema Huizachal-Cahuasas-Todos Santos 

que llevan a la apertura del Golfo de México (Michalzik, 1991; Molina-Garza et al., 

2020). 

• Rifting Triásico Tardío-Jurásico Medio 

Con la separación de Norteamérica y África, a partir del Jurásico Temprano, el proceso 

de rifting se propaga hacia el sur, a las regiones del Golfo de México y el Proto-Caribe 

e inicia la separación entre Norte y Sudamérica (Pindell y Kennan, 2009). La etapa de 

extensión del Golfo de México inicia en el Triásico Tardío con el depósito de la 

Formación El Alamar (Barboza-Gudiño et al., 2010). Complicada por actividad ígnea 

en el arco Nazas, la extensión es reactivada en el Jurásico Temprano y continúa hasta 

el Jurásico Medio (Pindell y Kennan, 2009; Rubio y Lawton, 2011; Godínez-Urban et 

al., 2011). La actividad ígnea se puede usar para separar una etapa de extensión intra-

arco de una etapa de extensión syn-rift (Molina-Garza et al., 2020). En lo que hoy es 

el Golfo de México se desarrollan una serie de grabens aislados que en la zona noreste 

y centro de México son rellenados paulatinamente por lechos rojos, conglomerados y 

evaporitas conocidos como “Grupo Huizachal” (Goldhammer y Johnson, 1999, 2001; 

Ochoa-Camarillo et al., 1999; Salvador, 1987; Silva-Pineda y Buitrón-Sánchez, 1999; 

Rubio y Lawton, 2011).  
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• Etapa syn-rift y oceanización 

En el Bajociano-Calloviano, con la incursión de aguas marinas hacia las cuencas de 

rift, se forma una cuenca salina, que es dividida en dos como resultado de la expansión 

del piso oceánico del Proto-Golfo de México dando origen a las provincias salinas: 

Louann, al norte y Campeche, al sur (Buffler y Sawyer, 1985; Pindell, 1985). A través 

de modelado gravimétrico, Sandwell et al. (2014) permiten corroborar la existencia de 

la dorsal oceánica que separó al Bloque de Yucatán de lo que hoy en día es el Estado 

de Texas (EUA). Esta dorsal define un polo Euler de rotación en el oeste de Cuba para 

el bloque Yucatán. Este bloque rotó ~42˚ de forma antihoraria (Pindell, 1985; Marton 

and Buffler, 1994; Godínez-Urban et al., 2011), a través de la falla de componente 

lateral derecha “The Tamaulipas- Golden Lane- Chiapas transform” ubicada al este de 

la actual línea de costa de México. El proceso de apertura se completó en el 

Berriasiano (Marton y Buffler, 1994) lo que es apoyado por datos paleomagnéticos de 

la formación San Ricardo en Chiapas (Guerrero et al., 1990).  

La entrada de aguas marinas que inundaron el Golfo de México y las plataformas que 

lo rodean modificaron la secuencia sedimentaria: cesa el depósito de clásticos que 

predominaron desde el Triasico Tardío hasta el Jurásico Medio y paulatinamente 

comienza el depósito de carbonatos de plataforma y calci-lutitas marinas profundas en 

el Jurásico Tardío. Goldhammer y Johnson (1999, 2001) y Olóriz et al. (2003) 

interpretan la evolución estratigráfica del Jurásico Medio al Cretácico Inferior como 

super secuencias depositacionales asociadas a eventos eustáticos de segundo y 

tercer orden. Es de resaltarse que durante el Tithoniano las facies son transgresivas 

en todo el mundo y es en la base del Berriasiano cuando se observa una caída global 

en el nivel del mar (Haq et al., 1988; Adatte et al., 1996). En el noreste de México, 

incluyendo la Cuenca Tampico-Misantla, este evento regresivo ha sido identificado por 

Goldhammer y Johnson (1999, 2001), Longoria et al. (1999) y Eguiluz et al. (2012), 

quienes reconocen una discordancia erosiva entre las formaciones La Casita y 

Taraises en sus facies más someras. En las más profundas el límite es concordante y 

transicionalmente más rápido (Eguiluz et al., 2012). La sucesión marina del Jurásico 

Superior y Cretácico Inferior se deposita durante la etapa de deriva asociada a 

expansión de piso oceánico en el Golfo de México. 
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2.2.3 Estratigrafía de la sección Tlapacoyan  

Formación Pimienta 

En la sección Tlapacoyan la formación Pimienta consiste en Calizas color gris oscuro 

con espesores de entre 15 y 30 cm de espesor intercaladas con capas de lutitas de 

color gris oscuro-carbonoso cuyo espesor es de entre 10 y 20 cm y nódulos de 

pedernal color negro (Figura 4).  

 

      

Figura 4. A) Parte superior de la sección, contacto entre las formaciones Pimienta y Tamaulipas. B) 

Parte media de la sección con estratos delgados de caliza y lutita intercalada. 

 

En su definición original, esta formación consiste en caliza micrítica arcillosa con lentes 

de pedernal (Heim, 1926). Cantú-Chapa (1984) la describe como una alternancia de 

caliza arcillosa y lutita con intercalaciones de bentonita, aunque no se observa 

presencia de esta en la sección Tlapacoyan. Hermoso de la Torre y Martínez Pérez 

(1972) describen la parte inferior de esta unidad como caliza negra arcillosa con 

alternancia de lutitas color negro, mientras que la parte superior está constituida de 

caliza arcillosa color cremoso que alterna con lutitas ricas en materia orgánica y 

nódulos de pedernal negro. El ambiente de depósito de esta formación se ha 

considerado por mucho tiempo de plataforma externa bajo condiciones anóxicas 

(PEMEX, 1988), estudios recientes indican condiciones paleoambientales restringidas 

relativamente someras las cuales fueron influenciadas por influjos continentales, así 

como por aguas de mar abierto (Olóriz et al., 2018).  El espesor de esta formación 

varía ampliamente debido a la paleogeografía del Jurásico Tardío (Pedrazzini y 

Basañez, 1978); va desde los 100 (Heim, 1926) hasta los 500 metros (PEMEX, 1988). 
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PEMEX (1988) reporta la presencia de la Formación Pimienta en la Cuenca Tampico-

Misantla. López-Ramos (1979) menciona que aflora a lo largo de la Sierra Madre 

Oriental y Cantú-Chapa (1971) la reporta en Tamán, San Luis Potosí, y Apulco, Puebla.  

Heim (1926) y Cantú-Chapa (1971) con base en amonites asignan a la Formación 

Pimienta una edad del Tithoniano. Bonet (1956) sugiere que la formación es del 

Berriasiano con las especies de calpionélidos Calpionella elliptica y Tintinnopsella 

carpathica, aunque Salvador (1991) sugiere que es del Tithoniano-Berriasiano. 

La Formación Pimienta es correlacionable lateralmente con la Formación La Casita 

que aflora en el noreste de México y con el Grupo Cotton Valley en Texas, EUA (Imlay, 

1938; Verma y Westermann, 1973; Cantu Chapa, 1982, 1989; Salvador, 1991, Adatte 

et al., 1994, 1996) (Fig. 1). 

 

Formación Tamaulipas Inferior 

El contacto entre la Formación Pimienta y Tamaulipas en la sección Tlapacoyan es 

transicional, la Formación Tamaulipas Inferior se caracteriza por calizas de color 

cremoso cuyo espesor de los estratos oscila entre los 10 y 50 cm (Figura 4B). Muir 

(1936) menciona que esta formación sobreyace concordantemente a la Formación 

Pimienta y consiste de caliza color gris claro a amarillento con poco o muy poco 

pedernal. PEMEX (1988) le reporta un espesor máximo de 500 metros y la clasifica 

como mudstone y wackestone color grisáceo con intercalaciones ocasionales de lutitas 

laminares color negro además de bandas y lentes de pedernal que varían de color 

negro al blanco. Carrillo-Bravo (1961) menciona espesores de 214, 288 y 420 metros 

en el valle del Huizachal, el cañón Peregrina y el cañón La Boca, respectivamente.  La 

Formación Tamaulipas Inferior tiene una amplia distribución a lo largo de la SMO, y en 

el subsuelo en las cuencas de Burgos, Veracruz y Tampico-Misantla (PEMEX, 1988). 

Afloramientos continuos de la Formación Tamaulipas Inferior se han descrito en 

Apulco, Puebla (López-Martínez et al., 2013). En la Sierra Gorda la Formación 

Tamaulipas Inferior sobreyace a la Formación Trancas. 

 

El ambiente de depósito de la Formación Tamaulipas Inferior se interpreta como 

pelágico de profundidad moderada y aguas tranquilas bien oxigenadas (Barboza-
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Gudiño et al., 2004). También se ha considerado como un ambiente de mar abierto 

que subside de manera lenta y continua (Echanove, 1986). En Hidalgo y Querétaro se 

puede reconocer como depósitos entre plataformas (inter-platform throughs) con calci-

turbiditas. 

Manjarrez-Hernández y Hernández de la Fuente (1989) usan microfósiles para asignar 

una edad Berriasiano-Aptiano a Tamaulipas Inferior. Barboza-Gudiño et al. (2004) 

determina que tiene un alcance Hauteriviano-Barremiano basado en belemnites y 

amonites. Peterson (1985) considera la parte inferior de la Formación Tamaulipas 

como equivalente a la Formación Taraises. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



26 
 

CAPÍTULO 3. METODOLOGÍA 

 

3.1   Obtención de muestras  

 

Esta sección ha sido estudiada bioestratigráficamente por Olóriz et al. (2018). Para el 

muestreo paleomagnético se utilizó una perforadora portátil a gasolina y la orientación 

se realizó con una brújula magnética-solar y un inclinómetro. Por cada estrato 

seleccionado para perforación se extrajeron en promedio 3 núcleos, dando entre 6 y 9 

muestras para obtener un total de 223. El espaciamiento vertical entre las estaciones 

de muestreo varía de 10 a 50cm. Las muestras fueron rotuladas respecto a una 

numeración de los estratos en orden ascendente hacia la cima de la sección, la 

terminación “X”, “Y”, “Z” denota la posición del espécimen con respecto del núcleo, 

siendo “Z” el espécimen más adentro del afloramiento. 

 

 

3.2   NRM y Susceptibilidad Magnética 

 

La Magnetización Natural Remanente (NRM) es la suma de las componentes 

magnéticas adquiridas durante la historia geológica y los procesos a los cuales ha 

estado sometida una unidad de roca; la magnetización adquirida cuando se depositan 

los sedimentos se considera de tipo primaria. La modificación de la magnetización 

primaria como resultado de eventos diagenéticos, orogénicos y de intemperismo, se 

considera secundaria. Los procesos diagenéticos tempranos pueden definir una 

magnetización cercana a la primaria. La medición del NRM y el análisis de su 

desmagnetización permiten constreñir la historia magnética de las rocas. El NRM de 

los 223 especímenes fue medido utilizando un magnetómetro de giro AGICO JR-6 

previo a su desmagnetización. La susceptibilidad magnética varía en función de la 

mineralogía, teniendo una mayor contribución a la susceptibilidad total los minerales 

ferromagnéticos. En este trabajo se utilizó la susceptibilidad para evaluar cambios de 

la mineralogía magnética a lo largo de la sección y para evaluar alteración durante la 

desmagnetización térmica para lo cual se midió previo a cualquier paso de 

desmagnetización con un susceptibilímetro KLY-3 Kappabridge.  
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3.3   Experimentos de Desmagnetización 

 

Se utilizaron técnicas de desmagnetización por campos alternos y térmica. En ambos 

métodos, la desmagnetización se llevó hasta el punto en que el NRM fue removido, la 

medición mostrara inestabilidad/ruido (en la desmagnetización por campos alternos) o 

la muestra terminara desintegrándose (en la desmagnetización térmica). Un 

desmagnetizador de campos alternos de alto voltaje con bobinas Helmohtz se usó para 

el tratamiento de 20 muestras piloto con campos de 2 hasta 60 mT en pasos de entre 

4 a 5 mT, posteriormente, con base en el comportamiento de la desmagnetización por 

campos alternos de las muestras piloto es que 30 muestras fueron desmagnetizadas 

de 1 hasta 35 mT en pasos a detalle de entre 1 y 4 mT. 

Se seleccionaron 40 muestras piloto las cuales se calentaron de 70 a 630°C en pasos 

de entre 20 y 50°C para observar el comportamiento de la curva de desmagnetización. 

133 muestras fueron desmagnetizadas los 70 a 400°C en pasos de entre 20 y 30°C. 

Se utilizó un desmagnetizador térmico modelo TD-48 SC. Se trata de un horno no 

inductivo con blindaje especial para anular el campo magnético en su interior. En 

algunas muestras fue medida la susceptibilidad magnética en cada paso de 

desmagnetización para monitorear la evolución de la mineralogía magnética. 

 

3.4   Análisis de las componentes de magnetización 

 

Cuando se desmagnetiza una muestra se busca aislar la componente de 

magnetización de mayor estabilidad (coercitividad o de mayor temperatura de 

bloqueo), que puede considerarse como la más antigua, aunque no necesariamente 

es una magnetización primaria.  

La última magnetización removida, la que se encuentra con mayor frecuencia y la más 

estable es llamada Magnetización Característica Remanente (ChRM por sus siglas en 

inglés); su importancia reside en que con ella puede determinarse la dirección del 

campo magnético durante el depósito de la especie mineral, o en el que se 

remagnetizó. 
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El análisis de componentes de magnetización se realiza utilizando las proyecciones 

ortogonales de Zijderveld et al. (1967) y el método para análisis de componentes 

principales de Kirschvink (1980), los datos son visualizados en el software Remasoft 

3.0 software (Chadima and Hrouda, 2006). 

Las direcciones medias se obtienen siguiendo el modelo estadístico desarrollado por 

Fisher (1953) para el tratamiento de datos paleomagnéticos, que consiste en una 

distribución Gaussiana en una esfera para el cálculo de la dispersión de datos sobre 

una esfera, esta utiliza los vectores de la magnetización para determinar la dirección 

de un objeto como el magnetismo remanente en las rocas. Para el cálculo de las 

componentes principales se utiliza el software Paleomag-Tools V4.2, la interpretación 

de las direcciones magnéticas, así como estadísticas se hacen en la plataforma online 

Paleomagnetism.org (http://paleomagnetism.org/statistics.html). 

 

 

3.5   Pruebas de Campo 

 

Las pruebas de campo, como la prueba de pliegue, de conglomerado y la prueba de 

contacto, que son de importancia para determinar la edad de adquisición de la 

remanencia magnética (McElhinny, 1964), no pueden realizarse para el presente 

trabajo, ya que se cuenta con el muestreo de un solo afloramiento, y la sección no se 

encuentra plegada. La inclinación de los estratos es de 11±3˚, 46±2˚ NE (Dip, Dip 

Direction). 

 

3.6   Análisis de la mineralogía magnética 

 

El análisis de la mineralogía magnética, que puede contribuir a determinar el tipo de 

remanencia y en ocasiones tiempo de adquisición de la remanencia, es el sexto de 

diez de los criterios propuestos por Opdyke y Channel (1996) como índice de 

confiabilidad para cualquier estudio magnetoestratigráfico. En sedimentos marinos, 

tres propiedades son de particular importancia: la concentración, tipo y tamaño de los 

minerales magnéticos.   
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La concentración y tipo de mineral son inferidos con base en sus características 

coercitivas, para lo cual la coercitividad puede definirse como la “dureza magnética” o 

la resistencia de los minerales ferromagnéticos a cambios en su magnetización 

después de haber sido expuestos a un campo magnético (Kodama, 2012). El tamaño 

de los minerales magnéticos por lo regular es determinado con observación bajo 

microscopio electrónico, con histéresis o con relaciones entre propiedades magnéticas 

(King et al., 1983). 

En la primera etapa de trabajo en laboratorio se obtienen las curvas de adquisición del 

IRM (Magnetización remanente isotermal) y se analizan las componentes magnéticas 

del espectro de coercitividad (siguiendo los métodos de Heslop et al., 2002). 

Posteriormente se realiza la desmagnetización multicomponente propuesta por Lowrie 

(1990).  En la segunda etapa, con nuevos especímenes, se obtienen las curvas de 

backfield y las curvas termomagnéticas que se realizan en una balanza de Curie 

construida en el laboratorio. Se utiliza el microscopio electrónico Hitachi TM-1000 con 

analizador de Rayos-X para la determinación de las especies minerales y sus tamaños. 

• IRM 

El magnetismo remanente que resulta de inducir una magnetización a una muestra de 

roca utilizando un campo magnético directo alto a temperatura constante (Fig. 5) se 

conoce como Magnetismo Isotermal Remanente (IRM, Isothermal Remanent 

Magnetism). Esta remanencia es adquirida por los minerales ferromagnéticos que 

tienen una fuerza coercitiva menor al campo que se aplica (Butler, 1998). 

 

 La importancia de la curva de adquisición del IRM, es que permite tener una visión de 

los minerales en una muestra de roca con base en su abundancia y coercitividad. 
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Figura 5. Dirección en la que se induce un IRM de hasta 3.12T 
 

Las curvas de adquisición del IRM fueron obtenidas a partir de 10 especímenes, los 

cuales fueron seleccionados con base en su NRM más alto que el resto, dentro de 

estos especímenes se incluyen tanto lutitas calcáreas como calizas. Se induce un IRM 

con un campo magnético creciente que va desde 0.01 T hasta un máximo de 3.12 T, 

en pasos de entre 0.01 y 0.2T y la remanencia es medida posterior a la aplicación de 

cada campo. Las curvas del IRM fueron utilizadas para analizar las componentes de 

diferente coercitividad y establecer su contribución magnética y la distribución de 

coercitividad. Estos 10 especímenes fueron utilizados posteriormente para el 

experimento de desmagnetización multicomponente propuesto por Lowrie (1990).  

• ANÁLISIS DE COMPONENTES MAGNÉTICAS (unmixing) 

El análisis de las componentes magnéticas del espectro de coercitividad (unmixing) 

permite calcular la contribución que aporta una población de un material magnético de 

cierto tamaño medio (coercitividad) al total de la magnetización.  

La base para el análisis de las componentes magnéticas a partir de la adquisición del 

IRM fue introducida por Robertson and France (1994), trabajo en el cual demuestran 

que la curva del IRM puede ser descrita mediante una función normal logarítmica en 

base a tres parámetros: 
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1) B1/2, que se refiere al campo magnético aplicado en el que la especie mineral 

magnética adquiere la mitad de su saturación. 

2) Mr, es el tamaño de la función normal logarítmica, que teóricamente debiese 

ser igual a la componente de saturación del IRM. 

3) DP ó Dispersión de la coercitividad, se entiende como la desviación estándar 

de la función logarítmica normal. 

Posteriormente, surgen diversos estudios y “softwares” para la interpretación de la 

mineralogía magnética; ejemplo de estas son los trabajos de Kruiver et al. (2001), 

Heslop et al. (2002), Egli (2003) y Maxbauer et al. (2016b). Este último desarrolla la 

plataforma MAXUnmix (https://maxunmix.shinyapps.io/MAX_UnMix_final_version/) en 

línea, que ofrece una interfaz más amigable de análisis y facilidad de exportación de 

los resultados. 

La distribución de la coercitividad se puede modelar de forma similar al IRM, utilizando 

los mismo tres parámetros (Kruiver et al., 2001). MAXUNmix además de utilizar el B 

½, Mr y DP, incorpora el Skew ó función gausiana generalizada para ajustar el 

comportamiento de la dispersión (Skew Generalized Gaussian) y así tratar 

coercitividades que no tienen un comportamiento log-normal, lo cual es común en 

muestras naturales. La distribución de la coercitividad es definida como el valor 

absoluto de la primera derivada del conjunto de datos (Maxbauer et al. 2016b): 

𝐶 = |
𝑑𝑀

𝑑𝑙𝑜𝑔(𝐵)
| 

Donde M y B son la magnetización y el campo aplicado (en realidad la inducción) del 

conjunto de datos, recomendando un mínimo de 25 (Kruiver et al. 2001).  

Para el análisis de las componentes en MAXUnmix, se carga un archivo con valores 

del campo aplicado y magnetización separados por comas. El software ofrece la 

opción de suavizado del espectro de coercitividad, que para el presente trabajo se 

utiliza un valor de 0.4, posteriormente se ajustan los valores de B ½, Mr, DP y Skew 

para hasta un máximo de 6 componentes que contribuyan al espectro total.  

https://maxunmix.shinyapps.io/MAX_UnMix_final_version/
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Es generalmente mejor utilizar el menor número de componentes magnéticas que 

permita obtener el mejor ajuste con el espectro de coercitividad. Las componentes 

deben ser construidas cuidadosamente teniendo en consideración las características 

magnéticas de minerales conocidos (Maxbauer et al., 2016b).  Egli (2004a, b, c) ofrece 

una descripción de las características de componentes magnéticas en muestras 

naturales. 

Los resultados obtenidos sobre las componentes que contribuyen al espectro de 

coercitividad son presentados de una manera que facilita su interpretación y edición, 

existe la posibilidad de exportar los resultados en unidades logarítmicas y normales, 

además de exportar los gráficos como imagen o en formato compatible con Illustrator, 

Photoshop y CorelDRAW. 

 

• LOWRIE TEST (Desmagnetización multicomponente) 

La desmagnetización térmica de tres IRM ortogonales inducidos con diferente campo 

en un espécimen, o “Lowrie Test” (Fig. 6, Izquierda), como se le suele llamar, permite 

interpretar la mineralogía magnética de sedimentos basados en propiedades 

coercitivas y térmicas (Lowrie, 1990) las cuales son características en algunos 

minerales (Fig. 6, Derecha).  

Este método no siempre ofrece una interpretación clara de la mineralogía, las 

coercitividades y temperaturas de bloqueo pueden superponerse dependiendo de la 

forma, tamaño y composición de los granos minerales. Para este experimento se 

utilizaron 10 muestras, las cuales fueron seleccionadas con base en sus propiedades 

litológicas, buscando incluir las calizas/lutitas carbonosas y las calizas masivas de 

color cremoso. Estas muestras fueron utilizadas para el desarrollo del “Lowrie Test”. 

La inducción de los tres IRM se realizó utilizando pulsos magnéticos de 3.1, 0.4 y 0.12 

T en los ejes Z, Y y X, respectivamente.  

La desmagnetización térmica se realiza desde 70 hasta 670°C en pasos de entre 20 y 

40°C midiendo en cada uno la magnetización remanente y la susceptibilidad 

magnética.  
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Figura 6. Izquierda: Inducción de tres IRM ortogonales de 3, 0.4 y 0.12 Teslas en los ejes Z, Y, X 
respectivamente. Derecha: Coercitividades remanentes y temperaturas de bloqueo características de 

algunos de los minerales ferromagnéticos más comunes (Modificado de Lowrie, 1990). 
 

• BACKFIELD: Fuerza coercitiva de remanencia 

La expresión de la coercitividad es la Fuerza Coercitiva Remanente (Hcr), se define 

como el campo magnético necesario para reorientar en sentido contrario al IRM (Fig. 

7), el 50% de la magnetización de saturación.  

 

Figura 7. Dirección en la que se induce el IRM y el Backfield. 

 

Este experimento complementó la información obtenida a partir del IRM, se trabajó con 

11 muestras debido a la limitada cantidad de las mismas. Estas son independientes 

de los especímenes utilizados para el IRM, “Unmixing” y Lowrie Test. 
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El campo magnético utilizado para la inducción del IRM va de 0.01 a 3.1T en intervalos 

de entre 0.01 y 1T, este es desmagnetizado aplicando los mismos pasos, pero en 

sentido opuesto. 

 

• CURVAS TERMOMAGNÉTICAS 

El estudio termomagnético involucra la evolución de la susceptibilidad magnética o de 

la remanencia en función de la temperatura y se utiliza para la determinación del Punto 

de Curie (Neel), el cual se define como la temperatura a la cual los minerales 

magnéticos pierden su magnetización. Ésta es característica en algunos casos como 

en la goethita (120 °C), magnetita (580 °C) y hematita (680 °C), para los sulfuros de 

fierro (ejemplo: Pirrotita y Greigita) esta temperatura es de aproximadamente 300 °C. 

Se obtuvieron las curvas termomagnéticas de remanencia de 5 muestras utilizando la 

balanza de Curie, se seleccionaron las 5 muestras con el NRM más alto. Fue necesario 

concentrar la mineralogía debido a la baja señal magnética casi imperceptible para el 

equipo utilizado, el enriquecimiento se realizó triturando la muestra y tamizando el 

material utilizando la malla del No. 30 y 60, el material retenido entre estas se pasa por 

un separador magnético tipo Frantz, y sólo la parte magnética se utilizó para la 

obtención de las curvas termomagnéticas. Para esto se utilizó una inducción de 0.5 T 

y la curva se determinó de temperatura ambiente a 700 ºC. 

 

• SEM 

El análisis bajo Microscopio Electrónico de Barrido (SEM) es una técnica utilizada para 

la observación del tamaño, forma y textura de los minerales magnéticos. Con base en 

sus características litológicas se seleccionaron 9 muestras para identificar la(s) fase(s) 

mineral(es) (Tabla 1), las muestras incluyen las lutitas carbonosas de la base de la 

sección (Muestras 6 AY, 6BZ, 6.5AZ, 10CY), las lutitas y calizas color gris (Muestras 

10.5CZ y 11CY), la transición de las calizas color gris a color cremoso (Muestra 17CY) 

y las calizas de color cremoso de la cima (Muestras 23K y 26AZ).  
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Se utilizó un equipo Hitachi TM-1000 y EDS acoplado para la identificación de Pirita 

(FeS2), Gregita (Fe3S4) y Pirrotita (Fe7S8). 

3.7 Parámetros para la identificación de óxidos y sulfuros de hierro. 

 

• S-300   

El S-300 o S-ratio es un parámetro utilizado para cuantificar la proporción de minerales 

de baja y alta coercitividad (Bloemendal et al., 1992). La contribución de la componente 

de baja coercitividad es teóricamente la mitad de la saturación del IRM (SIRM) menos 

el IRM medido a 300 mT en sentido contrario (IRM-300mT). El S-ratio es calculado de 

acuerdo a Bloemendal et al. (1992), donde el IRM-300 y el SIRM es la intensidad 

magnética a -300 mT y a 3.1 T (Ec. 1).  

                              Ec. 1)                 𝑆 − ratio = |
(−IRM−0.3T/𝑆𝐼𝑅𝑀)+1

2
| 

Valores del S-ratio entre 1 y 0.5 indican que los minerales de baja coercitividad son 

portadores de más del 50% de la remanencia magnética, por lo que valores menores 

a 0.5 indicarían a la fase de alta coercitividad como portadores de al menos el 50% de 

la magnetización (Maxbauer et al., 2016a). En la literatura, valores de 0.6 se relacionan 

6ay 19 a 0.1

6bz 19 b 0.3

6.5az 19 c 0.6

10cy 19 d 3.5

10.5cz 20 a 4.2

11cy 20 b 4.5

17cy 20 c 10.5

23K 20 d 20

26AZ 21 21.6

Imagen
Nivel (metros a partir de la 

base de la sección)
Muestra

Tabla 1.  Ubicación en la sección estratigrafica de los 

especimenes utilizados para el SEM.
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con la presencia de Hematita (Jordanova, 2017), 0.7 para pirrotita (Horng, 2018) y 

valores cercanos a 1 son correspondientes a minerales de baja coercitividad como la 

magnetita (Chadima et al., 2006) y la greigita (Frank et al., 2007).  

 

• HIRM (Hard IRM) 

Es la medida de la concentración de minerales antiferromagnéticos de alta 

coercitividad como la hematita (Robinson, 1986). La magnetita alcanza la saturación a 

0.3 T y la hematita continúa adquiriéndola pasados los 0.7 T, por lo que teóricamente 

el HIRM elimina la contribución de los minerales fuertemente magnéticos y de baja 

coercitividad. En este estudio se calcula acorde a Reynolds et al. (1999) (Ec. 2) y se 

define como la diferencia del IRM en saturación (Ejemplo: 1.2 T) y no saturado 

(Ejemplo: 0.3 T).  

𝐼𝑅𝑀 =  
 𝐼𝑅𝑀1.2𝑇 − 𝐼𝑅𝑀0.3𝑇 

2
 

                                           Ec. 2): 

 

• SIRM/X 

Los sedimentos que contienen greigita poseen un IRM de alta saturación y valores 

bajos de susceptibilidad magnética, por lo que altos valores de la proporción SIRM/X 

son indicativos de la presencia de greigita. La causa es que, la greigita, por lo general 

ocurre en tamaños menores al de la mayoría de los sulfuros y óxidos de hierro y titanio 

de origen detrítico; por ello, aumenta el campo al cual el IRM satura y su contribución 

es mínima a la susceptibilidad magnética (Reynolds et al., 1999). Los valores del 

SIRM/X en muestras en las cuales la greigita domina se encuentran por encima de los 

10 000 A/m, en muestras con baja concentración de greigita son comunes los valores 

por debajo de los 7 000 A/m (Reynolds et al., 1999).  
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CAPÍTULO 4. RESULTADOS 

 

4.1   NRM y Susceptibilidad Magnética  

 

4.1.1 NRM 

El NRM de las muestras es graficado en la Fig. 8. Las intensidades del NRM oscilan 

entre 8.81x10-4 y 1.06x10-5 A/m; las muestras de mayor intensidad se encuentran en 

la base de la sección, litológicamente son lutitas color negro cuyas intensidades 

(oscilan entre 7.64x10-4 y 3.26x10-4 A/m). De manera general se observa una 

disminución en el NRM a los 16.08 metros a partir de la base de la sección y así se 

mantienen hasta la cima.  

 

 

 
Figura 8. Proyección estereográfica y estadísticas del NRM sin (GEO) y con corrección estructural 

(TITL CORRECTION). 
 

 

En la proyección estereográfica el conjunto de los 223 NRM muestra mayormente una 

agrupación con direcciones al norte de inclinación positiva (210/223 muestras) y un 

A95=3.6°; un grupo de los NRM presenta direcciones al NE y al este. Es aparente 

entonces la influencia del campo magnético presente (Fig. 8). 

 

N Dec Inc R k A95

Geo 223 19.7° 47.1° 215.93 6.96 3.6°

Tilt Correction 223 23.8° 37.0° 215.08 6.96 3.6°
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4.1.2 Susceptibilidad Magnética 

Los valores de la susceptibilidad magnética (X) varían entre -1.15x10-5  y 1.19x10-5 SI; 

estos son graficados respecto al nivel estratigráfico y se muestran en un capítulo 

posterior. Los valores más altos se observan en la base de la sección y alcanzan el 

máximo de la susceptibilidad a los 4.4 metros. La susceptibilidad magnética, que fue 

medida en algunas muestras sometidas a desmagnetización térmica, se incrementa a 

partir de los ~320°C. En la mayoría de las muestras se observó incremento de 

susceptibilidad a partir de los 300 ºC asociado a la creación de material ferromagnético 

durante el calentamiento (Fig. 9).  

 

 

 

4.2   Experimentos de Desmagnetización  

 

4.2.1 Campos Alternos 

Con los experimentos de desmagnetización fue posible observar en algunas muestras 

una sola componente de magnetización, de la cual la interpretación de polaridad es 

inequívoca; en otras muestras existen 2 componentes de magnetización. En esos 

casos la primera componente es de baja coercitividad (<15 mT) y está generalmente 
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dirigida al norte. La segunda componente tiende a ir hacia el sur, en ocasiones sin 

invertir completamente su polaridad, pero cambiando el signo de la inclinación. El 

comportamiento se puede volver inestable lo que coincide con un aumento en la 

intensidad de magnetización al alcanzar la inducción aplicada de 40 mT (Fig. 10 b, c). 

Algunas muestras tienen una componente definida hasta 20-30 mT y a partir de este 

punto la dirección de magnetización es inestable, aunque mantiene su polaridad, la 

declinación hacia el norte-noroeste y una inclinación positiva (Fig. 10a).  
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4.2.2 Método Térmico 

Este método resultó ser el más efectivo para separar las componentes magnéticas y 

definir la magnetización característica. La intensidad magnética mínima medida en el 

proceso de desmagnetización (3.23x10-6 A/m de la muestra 12.6dy) se encuentra cerca 

del nivel de ruido del Magnetómetro AGICO JR-6 (2x10-6 A/m).   

 

La desmagnetización térmica revela 3 componentes de magnetización identificados 

con base al comportamiento de las curvas de desmagnetización y a la visualización de 

los datos con las proyecciones ortogonales de Zijderveld et al. (1967). 

 

• Componente 1: La componente de baja estabilidad tiene una temperatura de 

bloqueo de entre 100 y 170°C, está dirigida al norte y de inclinación positiva 

(muestra una polaridad normal). Pasado este rango de temperatura la 

magnetización tiende a seguir trayectorias en círculos mayores para alcanzar 

direcciones hacia el sur/sureste. Esta componente se asocia a una 

magnetización viscosa, resultado de la acción de campo magnético existente 

(Fig. 11 a, c). 

 

• Componente 2: Esta componente se vuelve visible a los 120-180°C, después 

de desmagnetizar la componente 1 se observa un cambio de polaridad al estar 

la magnetización dirigida al sureste y tener inclinación negativa. Es a los 340-

380°C cuando los datos se comportan de manera ruidosa (Fig. 11 b). 

 

• Componente 3: Tienen un comportamiento tanto normal como inverso, no 

tienden a invertirse, es decir, conservan su polaridad y se mantiene estable 

hasta los 280-320°C, temperatura a la cual las direcciones se vuelven muy 

dispersas (Fig. 11 d, e). Esta componente en ocasiones se revela después de 

eliminar una pequeña componente viscosa que se remueve cerca de los 150°C 

(Fig. 11 d).  
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4.3   Análisis de las componentes de magnetización 

 

Las direcciones observadas, después de eliminar la componente viscosa, dirigidas al 

noroeste o sureste, con inclinación positiva o negativa, son consideradas como la 

magnetización característica. Las direcciones (declinación e inclinación) muestran, a 

medida que se asciende en la columna estratigráfica, cambios de polaridad normal 

(inclinación positiva) y reversa (inclinación negativa). En la Tabla 2 se muestran las 

estadísticas de las direcciones normal e inversa y las direcciones de la componente 

viscosa de baja temperatura. Es aparente que la inclinación de la magnetización de 

polaridad inversa es menor que la polaridad normal la cual parece indicar 

contaminación parcial de la dirección característica por una magnetización en dirección 

del campo presente y se discute abajo. 

 

 

 

Un total de 4 muestras describen una componente bien definida pero desviada 

respecto a la media de polaridad normal o inversa, y en cuyas direcciones la 

declinación es cercana a la horizontal (Tabla 3), la magnetización se muestra estable 

hasta los 320°C (Fig. 11 d). Las direcciones en estas muestras podrían ser 

transicionales o representar el registro de excursiones geomagnéticas. 

 

 

 

N Dec ( °) Inc (°) A95 k Lat (°) Long (°)

SC 121 16.6 46.4 3.1 20.90 72.9 -37.5

CC 121 28.1 51.1 3.3 20.90 69.8 -12.8

SC 26 334.0 34.6 6.2 21.88 63.1 177.5

CC 26 340.6 44.0 7.0 21.67 69.7 168.1

SC 37 162.6 -24.0 5.0 23.13 70.0 152.7

CC 37 166.5 -18.9 5.0 23.13 71.8 137.8

VISCOSA

NORMAL

INVERSA

Tabla 2. Estadísticas de las direcciones normal viscosa, normal e inversas con (CC) y sin correccion estructural (SC).

Muestra Dec (°) Dec (°) MAD

9BZ 247 -35.8 10.8

12.6AZ 117.5 -9.4 12

16.3AZ 66.4 -17 14.7

23-1.4AZ 287.7 -24.5 10.5

Tabla 3. Declinación e Inclinación de las direcciones del campo 

magnético consideradas transicionales.
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Se utilizó la plataforma on-line http://paleomagnetism.org/statistics.html para hacer la 

comparativa entre las direcciones obtenidas y las esperadas para el Jurásico-Cretácico 

del Cratón de Norte América publicadas por Torsvik et al. (2012).   

 

4.4   Magnetización remanente isotermal (IRM, Isothermal Remanent 

Magnetism) 

 

Aunque existen similitudes en algunas de las curvas de desmagnetización, se 

observan 3 comportamientos diferentes en la adquisición del IRM. Existe en todas las 

curvas un ascenso rápido de la magnetización y un punto de inflexión a la inducción 

200 mT (Fig. 13). El cual coincide con la magnetización de saturación teórica de la 

magnetita (Dunlop et al., 1997).  

http://paleomagnetism.org/statistics.html
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Las muestras de baja coercitividad han alcanzado en este punto hasta el 90% de su 

saturación y continúan adquiriéndola de manera lenta y monótona (Fig. 14 a). Las 

muestras de coercitividad intermedia han alcanzado un 70-88% de la magnetización a 

los 300 mT y tienen nuevamente un incremento notable en la magnetización a los 750 

mT; la saturación no se alcanzó aun llegados los 3T (Fig.14 b).  

 

 

En las muestras de alta coercividad (10.5BY, 17CY; Fig. 13) se alcanza un 30 y 40% 

de la magnetización a los 300 mT, la magnetización continúa adquiriéndose de manera 

rápida sin alcanzar la saturación llegados los 3T (Fig.14 b, c) coincidente con lo 

reportado para la hematita (Lowrie y Heller, 1982). La conclusión inmediata es que hay 

contribuciones de minerales de baja y alta coercitividad en diferentes proporciones. 

Son evidentes las contribuciones de minerales del grupo de las (titano) magnetitas, la 

hematita y en el menor de los casos la goethita.  
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4.5   Lowrie Test (Desmagnetización Térmica del IRM) 

 

La inducción aplicada para imprimir los tres IRM´s ortogonales fueron utilizados de la 

misma manera que lo sugerido por Lowrie (1990) para identificar hematita y goethita 

(3.1 T), pirrotita y magnetita de dominio simple (0.4 T), y magnetita de baja coercividad 

(0.12 T). 

La susceptibilidad magnética que es medida en algunas muestras durante la 

desmagnetización termal del IRM se incrementa entre los 200 y 300°C, lo que 

generalmente refleja el desbloqueo de partículas de dominio sencillo.  El experimento 

de Lowrie (1990) permite observar las propiedades térmico-coercitivas de fases 

minerales mediante el comportamiento de tres componentes ortogonales del IRM. 
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Componente de baja coercitividad (0.12T): La magnetización disminuye rápidamente 

hasta los 390°C (Fig. 15 a, b, c), a partir de este punto el decaimiento de la curva es 

más lento, perdiendo el 95% a los 550-590°C. Es dominante en las muestras 9BY y  

23KAY(Fig. 15 a y d), pero contribuye de manera importante en todos los casos. En la 

Figura 15b, la caída de la magnetización ocurre de manera constante hasta perderse 

completamente a los 550°C. 

Componente de intermedia coercitividad (0.4T): La mayor caída de la magnetización 

ocurre a los 300 y 410°C (Fig. 15 a, b, c, d), posteriormente el decaimiento es más 

lento, perdiendo el total de la magnetización a los 480°C (Fig. 15 a, d). El espécimen 

10BY (Fig. 15 b) tiene un incremento en la magnetización a los 410 y 480°C, 

perdiéndola a los 500°C generalmente, aunque en un caso llega arriba de los 600ºC. 

Es una componente subordinada en la mayoría de los casos haciendo menos del 10% 

de la magnetización.  
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Componente de alta coercitividad (3.1T): La curva de magnetización tiende a caer de 

manera constante desde los 200ºC hasta pasados los 390°C perdiendo hasta el 80% 

de la magnetización a los 300 ºC. no es completamente removida hasta los 670°C (Fig. 

15 c). Es dominante en dos muestras (Fig. 15 b, c) y en al menos un caso hay un 

decaimiento cercano a los 100 ºC, que indica una contribución de goethita. En la 

muestra 23KAY (Fig. 15 d) puede observarse que poco contribuye a la curva de 

magnetización la componente de alta coercitividad. 

4.6   Análisis de componentes del IRM (Unmixing) 

El análisis de componentes del IRM (Heslop et al., 2013) permite cuantificar la 

contribución magnética relativa de cada población mineral (Fig. 16; Tabla 4).  

 

mT LOG B 1/2 DP % FASE MINERAL

7.3AY 29.61 1.47 0.45 15.04 MG

63.74 1.80 0.31 49.68 P-GR

3023.21 3.48 0.35 35.26 G

9BY 21.57 1.33 0.54 18.27 MG

60.45 1.78 0.29 57.01 P-GR

3195.24 3.50 0.34 27.71 G

10.5BY 28.16 1.45 0.47 5.66 MG

62.71 1.80 0.31 22.21 P-GR

2823.36 3.45 0.33 72.11 G

13.2DY 30.51 1.48 0.43 25.78 MG

55.93 1.75 0.26 71.23 P

1655.72 3.22 0.32 2.78 G

15.2AY 13.53 1.13 0.35 23.36 MG

59.28 1.77 0.27 65.10 P-GR

701.31 2.85 0.14 3.88 HEM

17CY 23.13 1.36 0.34 6.19 MG

58.80 1.77 0.28 18.42 P-GR

2205.51 3.34 0.28 75.39 G

19.8CY 23.02 1.36 0.51 18.18 MG

69.47 1.84 0.31 42.27 P-GR

1985.39 3.30 0.25 39.53 G

20ADY 16.29 1.21 0.34 10.06 MG

56.71 1.75 0.30 67.99 P-GR

755.70 2.88 0.37 8.23 HEM

3566.95 3.55 0.21 13.73 G

23KAY 16.80 1.23 0.32 14.87 MG

60.34 1.78 0.30 74.42 P-GR

916.65 2.96 0.13 4.18 HEM

2547.60 3.41 0.34 6.53 G

26AY 12.51 1.10 0.30 13.67 MG

56.58 1.75 0.29 67.76 P-GR

3686.88 3.57 0.37 18.57 G

Tabla 4. El pico del LOG B1/2 permite la identificación de las diferentes fases 

magnéticas minerales. El área de cada contribución permite el cálculo de la 

proporción relativa de las componentes. MG: Magnetita; TM: Titanomagnetita; 

P: Pirrotita; GR: Greigita; HEM: Hematita; G: Goethita .
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Tres componentes magnéticas, en algunos casos cuatro, son necesarias para modelar 

todas las curvas analizadas; estas componentes proporcionan el mejor ajuste del 

modelo con respecto a la distribución de coercitividad. Fue utilizado el menor número 

de componentes magnéticas y el menor valor residual.  

La componente de alta coercividad presenta dos picos, a log(B½)= 2.90 (791.22 mT) 

y a log(B½)= 3.44 (2743.32 mT), esta última predomina en la muestra 17CY 

contribuyendo un 75.9%. Coercitividades tan altas generalmente se atribuyen a la serie 

mineral de goethita. 
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4.7   Desmagnetización DC (Backfield) 

 

Las curvas del IRM muestran la variación en la mineralogía magnética a lo largo de la 

sección, son curvas relacionadas a mineralogía de baja, media y alta coercitividad. La 

saturación se alcanza a los 300 mT, mientras que la muestra 23CY continúa 

adquiriendo magnetización de manera y lenta sin llegar a la saturación a los 3 T.  

La fuerza coercitiva remanente está entre 42 y 59 mT con variaciones en la pendiente 

a los 10 y 20 mT (Figura 17a y 17b). Estos valores son típicos de magnetita de dominio 

simple y de sulfuros magnéticos. 
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4.8 Parámetros para la identificación de óxidos y sulfuros de hierro. 

 

Los parámetros S-ratio, HIRM y SIRM/X son graficados respecto al nivel estratigráfico 

junto con la susceptibilidad magnética (Fig. 18), son calculados con los valores 

magnéticos mostrados en la Tabla 5.   
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El S-ratio y el HIRM se corresponden y reflejan los niveles estratigráficos en donde las 

fases minerales de alta coercitividad tienen un mayor aporte a la magnetización. El 

SIRM/X tiene variaciones importantes en donde el HIRM y el S-ratio varían.  La mayor 

coincidencia de un valor alto de la susceptibilidad magnética (5.66x10-6 SI) con valores 

altos del SIRM/X (1.31x104 A/m) es a los 4.17 metros de la sección.  

 

 

4.9   Curvas Termomagnéticas  

 

De las curvas termomagnéticas obtenidas, es observable en la etapa de calentamiento 

una caída constante en la magnetización desde temperatura ambiente a los 410°C 

(Fig. 19), posteriormente tiene un incremento a los 440 ºC y una caída de los 480 a los 

550°C, desde aquí se mantiene estable hasta los 700°C excepto en la muestra 7.3 

(Fig. 19 a) en la que la magnetización tiene un aumento abrupto a los 660°C y se 

mantiene estable de los 670 a los 700°C.  

Muestra Nivel (m) X (SI) SIRM (A/m)
IRM1.2T 

(A/m)

IRM0.3T 

(A/m)

SIRM/X 

(A/m)

HIRM 

(A/m)

IRM 300mT

/SIRM
IRM -300 S-300

6CZ 0.10 8.66E-06 2.01E-01 2.010E-01 1.961E-01 2.32E+04 2.55E-03 0.99 1.97E-01 0.99

7.3AY 1.14 3.47E-06 3.96E-02 3.22E-02 3.06E-02 1.14E+04 8.00E-04 0.89

9BY 2.71 -2.50E-06 5.02E-02 4.33E-02 4.14E-02 -2.01E+04 9.50E-04 0.91

10AY 3.37 -2.49E-06 6.93E-02 6.62E-02 6.48E-02 -2.78E+04 6.80E-04 0.97 6.27E-02 0.95

10.5BY 4.17 5.66E-06 7.40E-02 3.88E-02 2.92E-02 1.31E+04 4.76E-03 0.70

12AY 5.02 -2.66E-06 2.59E-02 2.43E-02 2.30E-02 -9.74E+03 6.65E-04 0.94 0.91

13.2DY 6.01 -1.04E-05 4.08E-02 4.01E-02 3.97E-02 -3.92E+03 2.15E-04 0.99

14.9AY 7.98 -8.15E-06 1.29E-02 1.26E-02 1.21E-02 -1.58E+03 2.20E-04 0.97 1.20E-02 0.96

15.2AY 8.53 -1.30E-05 2.77E-02 2.73E-02 2.67E-02 -2.13E+03 3.15E-04 0.98

17CY 10.43 -8.56E-06 1.39E-01 6.59E-02 4.33E-02 -1.62E+04 1.13E-02 0.66

18AY 11.35 -7.41E-06 5.37E-02 5.36E-02 5.28E-02 -7.25E+03 3.95E-04 0.99 5.29E-02 0.99

19.8BZ 13.56 -7.38E-06 2.31E-02 2.33E-02 2.28E-02 -3.13E+03 2.50E-04 0.99 2.22E-02 0.98

19.8CY 13.73 -7.31E-06 2.69E-02 2.12E-02 1.90E-02 -3.68E+03 1.13E-03 0.85

20ADY 14.59 -5.58E-06 1.68E-02 1.56E-02 1.45E-02 -3.01E+03 5.30E-04 0.93

20ACZ 14.62 -2.32E-06 6.47E-02 6.44E-02 6.35E-02 -2.79E+04 4.65E-04 0.99 6.26E-02 0.98

23CY 18.00 -5.89E-06 2.38E-02 1.63E-02 1.38E-02 -4.04E+03 1.29E-03 0.79 8.95E-03 0.73

23.7AY 19.09 -8.26E-06 6.80E-03 6.78E-03 6.49E-03 -8.23E+02 1.44E-04 0.98 6.46E-03 0.97

23KAY 20.07 -7.71E-06 8.94E-03 8.62E-03 8.26E-03 -1.16E+03 1.79E-04 0.96

23MAY lo 20.47 -1.72E-06 1.84E-02 1.80E-02 1.72E-02 -1.07E+04 4.10E-04 0.97

25BY 21.16 -5.32E-06 1.23E-02 1.08E-02 1.04E-02 -2.30E+03 2.22E-04 0.92 1.01E-02 0.91

26AY 22.02 -2.89E-06 2.07E-02 1.89E-02 1.82E-02 -7.16E+03 3.70E-04 0.94

Tabla  5. Parámetros magnéticos de muestras que contienen Titanomagnetita, Pirrotita, Greigita y fases minerales de alta coercitividad (Hematita y/o 

Goethita).
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En la curva de enfriamiento la magnetización es estable de los 700 a los 560°C donde 

tiende a incrementarse hasta llegar a temperatura ambiente (Fig. 19 c, d). Dos curvas 

tienden a disminuir en intensidad magnética entre los 150 y 200°C y aumentar 

nuevamente hasta finalizar la medición a temperatura ambiente (Fig. 19 a, b). 

 

 

 

 

Las curvas termomagnéticas son similares a las reportadas para sulfuros magnéticos 

pirrotita y greigita en el sentido de registrar fuerte alteración hacia los 400ºC (Roberts 

y Turner, 1993; Roberts et al., 2011). El aumento observado en magnetización por 

arriba de los 400°C se atribuye generalmente a la transformación de minerales 

arcillosos que contienen Fe, como la clorita, formando magnetita como resultado del 

calentamiento. 
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4.10 SEM 

Los sulfuros de hierro, posiblemente pirita y pirrotita, se observan en mayor 

abundancia que otras fases con Fe. La posible presencia de greigita (Fe3S4) se 

observa principalmente en la base de la sección como relictos de esférulos (Fig. 20c). 

La titanomagnetita o magnetita rica en titanio es el segundo grupo mineral más 

abundante y presenta evidencias de disolución, así como un recrecimiento de sulfuros 

de hierro en su superficie.  En cuanto a los sulfuros de hierro observados, presentan 

evidencias de disolución y formación de hidróxidos de hierro (Figura 22), lo que se 

incrementa hacia la cima de la sección. En la base de la sección, las estructuras 

framboides (Figura 21a) predominan sobre las euhedrales (cúbicas; Fig. 21c) además 

de tener un alto grado de conservación. Es común encontrar agregados de sulfuros 

framboidales (¿pirrotita?) de entre 3 y 7 μm de diámetro constituidos de cristales 

euhedrales de menos de 1 um que presentan un arreglo regular (Fig. 21a). La fase 

interpretada como pirrotita se presenta en cristales hexagonales que tienen tamaños 

de 3 a 5 μm (Fig. 21d) y en formas que parecen listones en tamaños menores a 1 μm; 

a estos se les encuentra a lo largo de microfracturas (Fig. 21b).  Los cristales 

euhedrales interpretados como pirita tienen tamaños de hasta 30 μm (Fig. 21c); 

aunque es menos frecuente, es posible observar minerales subhedrales desde 40 

hasta 120 μm en su eje más largo (Fig. 22) y lo que pareciera ser una cadena de 

magnetosomas producto de bacterias magnetotácticas constituidas de cristales con 

tamaños inferiores a 0.5 μm (Figura 20d). De los óxidos de hierro, la titanomagnetita 

presenta evidencia de exsolución de alta temperatura en forma de la textura Trellis y 

en ocasiones ésta muestra el esqueleto del mineral y los espacios entre las lamelas 

de ilmenita se encuentran vacíos (Fig. 20a). Es posible observar agregados minerales 

de rutilo y el recrecimiento de un sulfuro de hierro en su superficie (Fig. 20b). Con base 

en la formula empírica se sabe que el Fe está presente en un 46.52% en la pirita 

(FeS2), 60.39% en la pirrotita monoclínica (Fe7S8) y 61.06% en la pirrotita hexagonal 

(F9S10). Los picos de Ca (Calcio) y Si (Silicio) observados en el espectro corresponden 

a la matriz y no al mineral analizado. Para la identificación de cada sulfuro, con el 

analizador de Rayos-X se obtienen los porcentajes normalizados de los contenidos de 

Fe (Hierro) y S (Azufre). 
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4.11 Magnetoestratigrafía 

 

Con base en la polaridad de la componente característica, aislada mediante los 

métodos térmico y campos alternos, se construye el perfil magnetoestratigráfico que 

se muestra en la Fig. 23. Los límites de polaridad se establecen a la distancia media 

entre los sitios de muestreo donde se observa cambio de polaridad. La secuencia de 

polaridad magnética consiste en 12 zonas de polaridad inversa y 12 normales, esta 

sección es calibrada bioestratigráficamente con la especie Calpionella alpina Lorenz 

(Olóriz et al., 2018). Graficada también se encuentra la susceptibilidad magnética, el 

NRM, la columna estratigráfica, la bioestratigrafía con la que fue calibrada la escala 

(Olóriz et al., 2018) y la dirección de la magnetización característica remanente 

(ChRM) expresada en declinación e inclinación (Fig. 23). La base de la sección 

muestra altos valores del NRM y susceptibilidad magnética, estos coinciden con el 

predominio de las zonas magnéticas de polaridad reversa. En algunos casos el cambio 

de polaridad se corresponde con un cambio litológico, a la base de la sección 

predominan las zonas de polaridad inversa, coincidiendo con la alternancia de lutitas 

color negro, es a partir de los 5.7 metros de la base de la sección que las zonas de 

polaridad normal tienen mayor duración. 
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CAPÍTULO 5. DISCUSION E 

INTERPRETACION 

 

5.1 NRM y Susceptibilidad magnética  

5.1.1 NRM 

 

La componente magnética primaria de las muestras se conserva y es posible definir 

las zonas de polaridad a lo largo de la sección La magnetización remanente no fue 

afectada por el evento de remagnetización cretácica reportado por Böhnel et al. (1990) 

en otras zonas de la Sierra Madre Oriental, ya que la sobreimpresión que reportan es 

de polaridad inversa y de alta temperatura. Una remagnetización se puede asociar a 

diversos factores como son la migración de fluidos orogénicos generados por 

esfuerzos compresivos (McCabe y Elmore, 1989; Oliver, 1986), a un ambiente reductor 

relacionado a la formación y la migración de hidrocarburos (Manning y Elmore, 2012). 

Ambos procesos han tenido influencia sobre las rocas del área de estudio. La provincia 

geológica SMO o Cinturón de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano es producto de los 

esfuerzos compresivos cretácicos y la Formación Pimienta es considerada como la 

roca generadora de petróleo en la Cuenca Tampico-Misantla (Martínez-Yañez, 2015).  

 

5.1.2 Susceptibilidad Magnética 

 

Las variaciones en la susceptibilidad magnética en las cercanías del límite J/K, en 

varios registros geológicos parece ser una característica a nivel global; Grabowski y 

Pszczółkowski (2006), Houša et al. (1999a; 2004) y Pruner et al. (2010) observan una 

disminución en ésta durante el Tithoniano Tardío; los autores coinciden en que es 

ocasionada por el aumento en la producción de carbonato de calcio y que el 

incremento en la susceptibilidad en el Berriasiano vendría asociado al alto flujo de 

detritos terrígenos. En la sección Tlapacoyan la susceptibilidad magnética disminuye 

hacia el Tithoniano Superior con respecto al Tithoniano Inferior (Fig. 23) y no se 

recupera hasta después del límite J/K; es importante mencionar que la Formación 

Tamaulipas Inferior es más carbonatada que la Formación Pimienta. (Eguiluz et al., 
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2012; Goldhammer y Johnson, 1999; 2001; Longoria et al., 1999), por lo que este 

cambio litológico transicional explicaría el descenso en la susceptibilidad magnética. 

La disminución en la susceptibilidad coincide con un aumento en la relación S y esto 

apoya la hipótesis de dilución de la señal magnética por aumento en el carbonato de 

fondo en la matriz de la roca. 

 

En cuanto al monitoreo de la susceptibilidad magnética en los métodos de 

desmagnetización térmica, el aumento observado desde los ~320°C en adelante, pero 

mayormente marcado hacia los 400°C, brinda indicios de la alteración de las fases 

minerales existentes, así como la formación de nuevas. En rocas calizas la 

desmagnetización termal genera la desestabilización de minerales como greigita, 

maghemita, goethita o pirrotita a temperaturas de 300-400°C (Lowrie y Heller, 1982) 

para dar origen a trazas de magnetita muy finas a partir de los 400°C (Dekkers, 1988). 

El aumento en la susceptibilidad magnética entre los 300 y 400°C es probablemente 

debido a la presencia de pirrotita (Costanzo-Álvarez et al., 2012). 

 

 

 

5.2   Coercividad 

 

5.2.1 IRM (Isothermal Remanent Magnetism) 

La saturación de las curvas del IRM a los 300mT coincide con la coercitividad teórica 

de saturación máxima reportada para la magnetita (Gubbins y Herrero-Bervera, 2007; 

Dunlop et al., 1997; Kodama, 2012). Un incremento discreto en la curva de adquisición 

después de la inflexión a los 300mT ha sido observado por Costanzo-Álvarez et al. 

(2012), quien lo asocia a la presencia de pirrotita cuya coercitividad es del orden de 

0.5-1T (Lowrie, 1990).  

Las muestras en las que la adquisición de la remanencia es lenta y que no saturan a 

los 3.1T, son consideradas portadoras de un mineral de alta coercitividad como la 

Hematita, cuyos valores de saturación se encuentran en el rango de los 1.5-5T (Lowrie 

y Heller, 1982). Cuando la curva presenta aumento por arriba de 2 T y muestre una 
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concavidad hacia arriba se interpreta que la goethita está presente. Es clara la 

variación en la mineralogía magnética, así como la interacción entre las especies 

minerales antes mencionadas, puede observarse a grandes rasgos el predominio de 

cada mineral o el aporte que tiene la población a cada curva de adquisición del IRM, 

este experimento se ve complementado con el análisis de componentes del IRM para 

la determinación y cuantificación de las distintas fases minerales, el cual es conocido 

como “unmixing of magnetic components” (Kruiver et al., 2001; Egli, 2003; 2004a). 

 

5.2.2 Análisis de componentes del IRM (Unmixing) 

 

La componente de baja coercitividad es interpretada como magnetita biogénica 

extracelular y de tipo detrítica, los resultados de este trabajo fueron comparados con 

los de Egli, 2004a. La componente de baja coercitividad tiene cierto traslape con la de 

intermedia, lo que puede traducirse en que los cristales minerales tienen un tamaño o 

coercitividad similar (Egli, 2003). La componente que tiene mayor contribución al 

espectro de coercitividad (logB½=1.78, 60.40 mT) está relacionada a la presencia de 

pirrotita e incluso de greigita, la cual no fue identificada de forma definitiva. Así mismo 

se reveló la presencia ocasional de hematita y goetitha. 

 

5.2.3 Desmagnetización DC (Backfield) 

 

La fuerza coercitiva remanente de entre 40 y 60 mT ha sido reportada para la pirrotita 

con tamaño de entre 10 y 5 μm respectivamente (Halgedahl and Fuller, 1980; Clark, 

1984; Dunlop et al., 1997; Rochette et al., 2001; Fox et al., 2015), las cuales son 

consideradas como partículas pseudo-dominio sencillo (PSD) (Halgedahl and Fuller, 

1980; Fox et al., 2015).  

Cambios en la pendiente de las curvas del backfield sugieren la presencia de una 

especie mineral con fuerza coercitiva remanente de aproximadamente 20 mT o 

ligeramente menor, su interpretación debe realizarse cuidadosamente ya que es 
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coincidente con el Hcr de partículas de magnetita de 3-4 μm (Gottschalk, 1935) y 

titanomagnetita (X=0.4) de 5 μm (Day et al., 1977). Dankers (1981) reporta para la 

titanomagnetita con Hcr de 23.5 mT un tamaño de entre 5 y 10 μm, esta última fuente 

se considera para interpretar la presencia de esta especie mineral y de origen detrítico.  

 El cálculo del S-300 confirma la presencia y predominio de minerales de baja 

coercitividad. Valores de 0.99 y 1 se relacionan con la presencia de magnetita 

(Gattacceca et al., 2014). Los valores entre 0.91 y 0.98 tienen influencia de una 

componente de mayor coercitividad la cual es visible en las curvas del IRM, estos 

valores se asociaron a la pirrotita. El valor más bajo es de 0.73 y se relaciona con la 

presencia de hematita. 

 

5.2.4 Parámetros para la identificación de óxidos y sulfuros de hierro 

 

Altos valores del parámetro SIRM/X han sido reportados en la literatura para 

especímenes que contienen greigita autigénica (Snowball, 1991; Roberts, 1995; 

Reynolds et al., 1999), estos se observan en la base de la sección, tendría entonces 

apariciones esporádicas de greigita.   

La muestra 10.5BY tiene un HIRM (4.76E-3 A/m), SIRM/X (1.31E+4 A/m) altos y un S-

ratio de 0.7, el 17CY tiene un HIRM mayor (1.13E-2 A/m), un SIRM/X bajo (-1.62E+4 

A/m) y un S-Ratio de 0.66. En ambos la goethita aparece como el mineral que tiene 

una alta contribución al espectro de coercitividad según el “unmixing” del IRM. El valor 

del HIRM en la muestra 10.5BY puede verse atenuado por la contribución que tiene la 

greigita según el parámetro SIRM/X. Aunque valores altos del HIRM están asociados 

a una contribución a la remanencia principalmente por minerales antiferromagnéticos 

como son la hematita y la goethita, su presencia no puede ser cuantificada 

directamente (Liu et al., 2007). 
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5.2.5 Lowrie Test (Desmagnetización Térmica del IRM) 

 

Las curvas obtenidas a partir del Lowrie Test muestran ciertas similitudes, pero 

también ciertas diferencias asociadas a la variación mineralógica. Las componentes 

de baja y alta coercividad tienen predominio en las curvas analizadas, la componente 

intermedia, que tiene predominio en experimentos coercitivos mencionados 

anteriormente, es la que contribuye de menor manera. 

 La componente de baja coercitividad se asocia con la presencia de magnetita cuya 

temperatura de bloqueo es de 580°C (Dunlop y Ozdemir, 2001; Kodama, 2012), una 

temperatura más baja (550°C; Fig. 15 a, b, c) se relaciona con una baja concentración 

de Titanio (Moskowits, 1980). 

La componente de coercitividad intermedia muestra menor contribución a la 

magnetización que la componente de baja coercitividad, la caída es rápida hasta los 

390°C, perdiéndose completamente a los 550°C. La temperatura de 390°C puede 

asociarse a la pirrotita, la temperatura teórica de bloqueo es de 325°C (Dekkers, 1989) 

y puede verse incrementada debido a la alteración termal que da origen a trazas de 

magnetita muy fina que comienzan a hacerse presentes cerca de los 400°C (Dekkers, 

1988). 

A partir de los 390°C las temperaturas de bloqueo de las componentes de baja e 

intermedia coercitividad se sobreponen o tienen comportamiento similar, el traslape 

tiene dependencia directa de las similitudes en el tamaño de grano, la forma y la 

composición química de partículas existentes de magnetita y las nuevas creadas por 

la alteración termal de la pirrotita o de la greigita. Para diferenciar entre estas dos 

especies minerales, Torii et al. (1996) realizaron experimentos de desmagnetización 

del IRM, observaron que una disminución en la curva de coercitividad intermedia a los 

200°C está asociada a la inestabilidad y descomposición termal de la Greigita. En el 

presente trabajo, el análisis de las componentes del IRM (unmixing of magnetic 

components) muestran que la especie mineral más abundante es la pirrotita, en 

cambio, el Lowrie Test no refleja la abundancia de esta, el uso de un campo de 400 



64 
 

mT pudo no haber sido insuficiente para inducir una magnetización y activar las 

partículas de pirrotita.  

La magnetización de la componente de alta coercividad disminuye a los 680°C, 

temperatura de bloqueo de la Hematita (Lowrie y Heller, 1982). Es posible observar un 

cambio en la pendiente de la curva de magnetizacion a los 200°C en la muestra 17CY, 

el cual es atribuible a la deshidratación de la goethita (Dekkers, 1988), los parámetros 

HIRM y S-ratio corroboran que es la fase de alta coercitividad la que predomina en la 

muestra analizada. 

 

5.3   Curvas Termomagnéticas 

 

Acorde a las curvas termomagnéticas de la pirrotita que fueron descritas por Schwarz 

y Harris (1971) y Schwarz y Vaughan (1972), es que se considera que las curvas 

termomagnéticas obtenidas en el presente trabajo corresponden a la pirrotita 

monoclínica, con la variante de que la temperatura de bloqueo se encuentra a los 

410°C y tienen un aumento inmediato. Tudryn y Tucholka (2004) observaron en 

muestras en las que interactúan pirita y greigita una magnetización mínima a los 

400°C, seguida de un aumento inmediato, el cual es mucho mayor en muestras en las 

que predomina la pirita que en muestras dominadas por greigita. Se puede observar 

una fase mineral con temperatura de Curie entre 560°C y 580°C que indica la 

presencia de magnetita baja en Ti (Lattard et al., 2006; Roberts y Turner,1993) 

En la Fig. 19a se observa un ligero aumento en la magnetización inducida a los 660°C, 

lo que coincide con la temperatura de bloqueo de la hematita (Dunlop y Ozdemir, 

2001), una temperatura de bloqueo menor a la teórica estaría asociada a un tamaño 

de grano muy fino, aunque existe la posibilidad a altas temperaturas de que la pirita o 

pirrotita se altere a hematita directamente (Dekkers, 1990), hecho corroborado en la 

curva termomagnética de la Fig. 19c, la magnetización de enfriamiento es menor a la 

de calentamiento, esto es debido a la conducta antiferromagnética de la hematita. 
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5.4   SEM 

Aunque no es posible definir de manera precisa la fase mineral, es importante señalar 

que en la pirrotita se concentra una mayor cantidad de Fe que en la pirita. No todos 

los minerales magnéticos observados presentan evidencias de disolución, estas se 

incrementan hacia la parte superior de la sección donde los estratos de calizas oscuras 

se vuelven menos frecuentes y donde las magnetozonas de polaridad normal 

predominan sobre las inversas.  Freeman (1986) menciona que el color oscuro de las 

calizas es indicativo de condiciones reductoras, lo que favorece la preservación de los 

sulfuros de Hierro.  

La pirita formada en ambientes sedimentarios marinos se forma en la interfase 

agua/sedimento y usualmente presenta una estructura framboidal; se asocia 

comúnmente a la actividad biogénica en ambientes anóxicos. En la base de la sección, 

las estructuras framboides predominan además de tener un alto grado de 

conservación. La pirrotita con estructuras framboides no es tan común, pero existe la 

posibilidad de conservar un núcleo de pirita y haber crecido a partir de éste 

(Aleksandrov y Kamneva, 1976). En este trabajo se reconoce la presencia de pirrotita 

hexagonal en cristales euhedrales aislados de entre 4 y 20 μm (Fig. 21d) y cristales 

con tamaños menores de 1 μm rellenando fracturas acompañados de estructuras en 

forma de listón cuya formación pudo haber ocurrido en las últimas etapas de la 

diagénesis (Reynolds et al., 1993; Dinarés-Turell y Dekkers, 1999; Weaver et al., 

2002). 

Las bacterias magnetotácticas son de suma importancia en estudios paleomagnéticos 

y paleoambientales (Lean y McCave, 1998; Bazylinski y Frankel, 2004; Kopp y 

Kirschvink, 2008; Heslop et al., 2013). Un magnetosoma es una nano-partícula 

magnética generada por una bacteria magnetotáctica; se les encuentra en la zona de 

transición óxico-anóxica de la columna de agua o sedimento (Roberts et al., 2013), 

estas cadenas de partículas magnéticas se alinean con el campo magnético terrestre 

y usualmente están compuestas de greigita o magnetita (Fig. 20 d) (Roberts et al. 

2011). Su composición puede modificarse en base a las condiciones red-ox del 

ambiente que puede favorecer el crecimiento de la pirrotita en la diagénesis (Weaver 

et al., 2002). 
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La disolución de la magnetita es común en ambientes tanto sub-óxicos como anóxicos 

durante la diagénesis (Karlin y Levi, 1983; Leslie et al., 1990a; 1990b), este mineral 

puede preservarse como un núcleo en los sulfuros de hierro, en algunos casos 

únicamente se conserva el esqueleto de la titanomagnetita y los espacios entre las 

lamellas de ilmenita se encuentran vacíos, el hierro movilizado pudo haber sido 

utilizado en la formación de los sulfuros de hierro (Nowaczyk, 2011) recreciendo sobre 

la titanomagnetita o sus relictos (Fig. 20b). Tal como lo sugieren Canfield et al. (1992), 

puede también ser precipitado en fracturas aledañas como se observa en la parte 

superior derecha de la Fig. 20a. 

En la Fig. 22 se observa pirrotita monoclínica con evidencias de disolución y alteración. 

En dicha alteración la concentración de Fe es más alta que en las zonas sanas, por lo 

que se infiere se trata de un hidróxido de hierro, muy probablemente hematita.   

Los cristales de sulfuros de hierro (pirrotita?) en tamaños mayores a 40 μm, son 

considerados como Multi-Dominio (MD) por Halgedahl y Fuller (1980) y son poco 

abundantes. Las partículas de pirrotita que predominan son las de dominio Pseudo-

Sencillo (PSD) en tamaños de los 10 a 3 μm y las de dominio Sencillo (SD) en tamaños 

menores a 3 μm (Clark, 1984).  

 

Para la titanomagnetita el límite SD/PSD se encuentra a 0.1 μm aproximadamente 

(Soffel, 1970; Moskowitz, 1980) y el PSD/MD a 10 μm (Moskowitz, 1980), por lo que 

se considera para el presente estudio en base al tamaño de grano titanomagnetita en 

Pseudo Dominio-Sencillo (PSD).  

 

5.5   Magnetoestratigrafía 

5.5.1 Desmagnetización del ChRM 

 

El método de campos alternos remueve parcialmente la magnetización secundaria de 

tipo viscoso, esto puede ser por la dureza de minerales del tipo de los sulfuros (greigita 

o pirrotita), la presencia de hematita y/o la adquisición de magnetizaciones anystéricas 

durante la desmagnetización. La Magnetización Giro-Remanente (GRM) es adquirida 
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en laboratorio por muestras magnéticas anisotrópicas que son desmagnetizadas 

utilizando campos alternos (Fig. 10a). Esta magnetización es comúnmente adquirida 

por partículas de greigita de dominio sencillo (SD) (Stephenson y Snowball, 2001; 

Roberts et al., 2011). 

En el método térmico, la Componente 1, es de tipo viscoso y constituye hasta el 95% 

de la magnetización, lo que permite inferir que la magnetización primaria es muy débil, 

aunado a esto las direcciones del NRM tienden al NE y son de tipo normal, una vez 

aislada esta componente revela la magnetización característica y su polaridad. La 

magnetización de la Componente 2 considerada como característica (ChRM) reside 

en pirrotita, cuya temperatura de bloqueo para la variante monoclínica se reporta 

alrededor de los 320°C (Dekkers, 1989) y 270°C para la variante hexagonal (Schwarz 

y Vaughan, 1972). La Componente 3 se considera que fue adquirida durante una 

transición o cambio en la dirección del vector del campo magnético terrestre, las 

transiciones de polaridad ocurren de manera rápida en la escala del tiempo geológico 

por lo que es difícil encontrar el registro grabado en la roca (Gubbins y Herrero-

Bervera, 2007; Valet et al., 2016). 

 

5.5.2 Escala de Polaridad 

 

Al comparar con la escala de Polaridad Magnética Global propuesta por Ogg et al. 

(2016), la zonación magnética del Río Filobobos se pudo ubicar dentro de las chrones 

M23r.1n al M18n. Es observable una transición del predominio de magnetozonas de 

polaridad inversa al predominio de magnetozonas de polaridad normal. Con base en 

esta comparativa, la sección podría considerarse de edad Kimmeridgiano-Berriasiano, 

de los 152.6 a 144.6 ma.  

Se identifican las subzonas reversas Kysuka (M20n.1r) y Brodno (M19n.1r) (Houša et 

al., 1999a; 1999b). La subzona interpretada como Kysuka no muestra alguna 

característica magnética resaltable, la subzona Brodno tiene un NRM y susceptibilidad 

magnética mayor que los especímenes aledaños.  
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5.5.3 Direcciones Paleomagnéticas 

 

Las direcciones paleomagnéticas proporcionan una baja precisión en cuanto al cálculo 

de los VGP´s de polaridad normal debido a la sobreimpresión del NRM. 

Tentativamente, el rango de edad comprendido en la sección magnetoestratigráfica va 

de los 152.96 a 144 ma, con base en Torsvkik et al. (2012), es de esperarse 

declinaciones de ~340° e inclinaciones de ~30°. La declinación de la componente 

considerada de tipo viscoso (Dec: 16.6°) es mayor a la esperada para un campo 

magnético actual (Dec: ~3°), estas variaciones se deben muy probablemente a la baja 

precisión y dispersión de los datos asociada a la re-impresión magnética además de 

las anomalías magnéticas locales o quizá al fenómeno de underprinting, donde la 

componente reversa contamina las direcciones viscosas.  

Los especímenes con direcciones transicionales conservan su polaridad en todo el 

proceso de desmagnetización térmica, es muy probable que se asocie a una buena 

preservación de los sulfuros de hierro ferrimagnéticos (Pirrotita y Greigita).  

La dirección media de la componente inversa es Dec/Inc: 166.5°/-18.9° y la media de 

la componente normal Dec/Inc: 340.6°/44°. De transponerlas el ángulo entre estas es 

de 25.6°, que acorde al Reversal Test según McFadden y McElhinny (1990) se clasifica 

como indeterminado (ɣc > 20°). Al promediarlas se obtiene una dirección Dec/Inc: 

344.2°/23.8°, la cual es coincidente, dentro del error estadístico, con las esperadas 

para el Jurásico-Cretácico (Dec/Inc: ~340°/30°; Torsvik et al., 2012).  

Dentro de las causas de las variaciones en las direcciones paleomagnéticas se 

encuentra la formación de óxidos de hierro a partir de los minerales de hierro detríticos, 

la magnetización primaria de tipo DRM/pDRM es afectada por una de tipo ChRM. La 

oxidación y disolución progresiva de los sulfuros de hierro puede formar óxi-hidroxidos 

de hierro portadores de una magnetización viscosa y destruir o al menos afectar 

cualquier señal paleomagnética, como es el caso del presente trabajo. 
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5.5.4 Formación de Sulfuros y adquisición de magnetización  

El proceso de formación de sulfuros de hierro en ambientes sedimentarios ocurre en 

la interfase agua-sedimentos a través de la reacción de los oxi-hidróxidos de hierro 

detríticos con el H2S; éste es generado por la reducción del azufre y el sulfato disueltos 

por las bacterias que usan la materia orgánica como agente reductor y como fuente de 

energía (Fig. 24 a) (Berner ,1972; 1984). La pirita es el producto final en el proceso de 

formación de una serie de sulfuros, ésta es estable bajo condiciones reductoras y es 

paramagnética, los principales factores que controlan su formación son el contenido 

de materia orgánica, los minerales de hierro primarios y la disponibilidad de sulfato 

disuelto; los productos intermedios del proceso son los sulfuros ferrimagnéticos 

pirrotita y greigita (Fig. 24 b) (Roberts y Turner, 1993).   

 

 

  

Una magnetización remanente química (ChRM) es adquirida por la pirrotita y la greigita 

en una etapa temprana de los procesos post-depositacionales. La precisión de las 

direcciones del campo magnético que son grabadas en los sulfuros puede verse 

comprometidas, este fenómeno suele encontrarse en la literatura como “delayed NRM” 

(Van Hoof y Langereis, 1991; Tarduno y Wilkison, 1996; Suganuma et al., 2010). Esta 

magnetización de tipo ChRM puede verse afectada por la formación de oxi-hidróxidos 

de hierro a partir de la oxidación de los sulfuros, propiciando así una magnetización de 

tipo viscoso que afectaría cualquier señal paleomagnética antigua. 
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CAPÍTULO 6. CONCLUSIONES 

Se obtuvieron 223 muestras de 26 niveles estratigráficos en una sección de 22 m de 

las formaciones Pimienta y Tamaulipas Inferior. Para el análisis paleomagnético el 

método térmico resulta ser el más efectivo ya que se pueden aislar 3 componentes de 

magnetización. La componente que predomina es de carácter viscoso, dirigida al 

noreste y de inclinación positiva; ésta es revelada entre los 120 y 170°C. Las 

direcciones consideradas jurásicas pertenecen a la componente de polaridad normal 

e inversa cuya temperatura de bloqueo es de entre 220 y 340°C, asociada la greigita 

y pirrotita hexagonal y monoclínica, minerales en los que reside la magnetización de 

tipo ChRM. Esta componente fue adquirida en una etapa temprana de la diagénesis 

por la reducción de sulfuros. La titanomagnetita considerada de origen detrítico está 

presente como la componente que más contribuye al espectro de coercitividad 

después de la pirrotita-greigita.  Por último, se encuentran la hematita y goethita en 

menores proporciones y con presencia esporádica a lo largo de la sección. Las faunas 

de amonites predominantes en la parte alta de la sección son Durangites, Proniceras 

y Salinites. De los calpionélidos, la especie Calpionella alpina Lorenz se utiliza como 

guía para definir el límite J/K. El perfil magnetoestratigráfico se ubicó entre las 

magnetozonas M23r.1n y M18n, el límite J/K propuesto se sitúa dentro de la 

magnetozona M19n.2n, entre el 13.1 y 37.32% del espesor total de la magnetozona. 

También fue posible definir las subzonas reversas Kysuka (M20n.1r) y Brodno 

(M19n.1r).  Es importante, en futuros estudios de la zona, la integración de datos 

paleomagnéticos, sedimentológicos, litoestratigráficos, bioestratigráficos y geoquímica 

isotópica para definir con exactitud el rango de edad de la Sección Tlapacoyan. La 

susceptibilidad magnética coincide con la buena preservación de las estructuras 

framboidales, la caída más abrupta es a los 5.7 metros de espesor y coincide con el 

aumento de la disolución y remplazamiento en la pirrotita, así como con la presencia 

de fases minerales de mayor coercitividad interpretadas como goethita y hematita. A 

pesar de que el NRM tiene una fuerte contribución de tipo viscoso y una débil 

magnetización primaria permite realizar el cálculo de las direcciones paleomagnéticas 

del J/K y la construcción de una secuencia de polaridad magnética tentativamente 

correlacionable con la propuesta por Ogg et al. (2016).  
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ANEXO 

 

  

 

 

 

 

INVERSAS NORMALES
ESPECIMEN DEC INC DEC INC MAD ESPECIMEN DEC INC DEC INC MAD

6.5BZ 180.9 -23.3 176.8 -30.6 5.4 8AZ 336.6 17 333.1 20.3 0

6.5CZ 165.1 -32.6 158 -37.2 15.2 10.5AZ 340.6 45.7 329.2 49.1 1

6AZ 177.4 -20.3 173.6 -27.2 12.7 10.5CY 328.9 43.9 318.1 45.1 50

6BZ 172.9 -17.4 169.5 -23.6 2.6 10.5CY 343.3 36.3 335.2 40.5 48

7.3BZ 183.9 -19.8 180.5 -27.6 3.4 12AZ 349 54.4 333.6 59 7

7.3CZ 151.1 -19.9 147 -22.2 21.8 14.9CY 337.5 14.2 334.5 17.8 7

8AZ 165 -28.8 158.9 -33.5 8.1 14.9CZ 343.5 9.8 341.3 14.5 8

8BZ 157.3 -44.3 146.3 -47.1 2.7 16AY 356.6 38 348.7 44.4 8

8CZ 189.6 -25.9 185.5 -34.4 9.9 18.2BZ 330.5 31.7 323.5 33.6 15.5

9AZ 179.5 -16.5 176.5 -23.5 2 18AZ 321.4 45.7 310.1 45.4 6.8

9CY 149.2 -19.1 145.3 -21.1 8.2 19.8AY 347.9 33.2 340.8 38.3 4.1

9CZ 160.5 -26.9 154.8 -30.8 6.6 20ABY 345.8 35.6 338 40.3 3

9DY 152.7 -21.3 148.3 -23.8 13.4 20ACY 318.1 11.1 315.9 11.1 4

10BY 157.6 -22.1 153 -25.6 8.6 20ACY 329.8 16.7 326.3 18.8 0

10BZ 176 -36.6 168.5 -43 6.4 20ADY 334.4 49.8 321.1 51.9 3.3

11AZ 175.8 -10.9 173.6 -17.7 3.2 21.9CY 337 37.5 328.4 40.5 8

11BY 175.4 -14.7 172.6 -21.3 7.8 21AZ 328 44.7 316.9 45.8 13

11CY 174.4 -6.7 172.9 -13.3 8.6 21BY 359.9 19.8 356.3 27 12.3

11CZ 178.6 -17.6 175.3 -24.6 7.7 23.7BY 354.3 13.7 351.6 20.1 9.6

12.6CZ 174.7 -12.8 172.1 -19.3 11.9 23KAY 358.1 41.1 349.5 47.8 8.9

12.6DZ 175.4 -5.3 174.1 -12 11.6 23KAZ 354.7 33.8 347.9 40.1 17.9

15.2BZ 166.5 -20.9 162.3 -26 9.4 23MAYA 340.8 14.2 337.8 18.4 14.9

15.2CY 198.6 -16.8 196.5 -26.4 10.3 24BZ 318.9 13 316.3 13.1 11.4

15.2DZ 150.6 -41.9 140.5 -43.6 9.6 25BZ 336.2 18 332.4 21.3 6.2

16AY 163.2 -12 160.6 -16.6 4.6 26BY 349.1 36.7 341.1 41.9 3.7

16AZ 162.7 -10.4 160.4 -15 8.6 26CZ 359.1 29 353.7 36 3.8

16BZ 165.4 -13 162.7 -18.1 11.2

16CY 154 -12.2 151.4 -15.2 4.5

16CZ 168.1 -1.3 167.5 -7 12.7

19AAZ 187.9 -5.3 186.7 -13.8 5.6

19ABZ 157 -20.9 152.7 -24.3 14.6

19ACY 169.8 -11.5 167.4 -17.3 16.4

19ACZ 132.8 -12.9 130.4 -11.9 13.8

20BY 162.6 -14.1 159.6 -18.6 1.4

22.8AZ 139.8 -4.3 138.9 -4.8 14.5

23-1.4C 145.3 -7.3 143.7 -8.7 3

24DZ 157.2 -33.1 149.9 -36.2 11.2

ANEXO 1.- Datos utilizados para la obtención de estadísticas de 

Fisher y Polos Paleomagnéticos. El calculo de las estadísticas y 

polos se realizó en la plataforma on-line Paleomagnetism.org
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