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Resumen

En este trabajo se reportan los resultados de un estudio paleomagnético
detallado de magnetismo de rocas y paleointensidades realizado a una sucesién
de flujos de lavas del plioceno ~3.6Ma ubicado al sur de Georgia. En un estudio
previo (Camps et al. 1996, PEPI, vol. 96, pp. 41-59) se encontrd que algunos flujos
consecutivos de lava poseian direcciones de polaridad intermedias en la base de
la seccion, seguida de una delgada zona de polaridad inversa. EI campo
transicional se interpretdé como una excursion dentro del cron 2Ar 0 una inversion
superior de Cochiti-Gilbert. Los nuevos datos paleomagnéticos que aqui se
reportan se obtuvieron de 22 flujos de de lava adyacentes, se recolectaron en total
cerca de 170 nucleos paleomagnéticos durante la campafia de muestreo del afio
2005. Los experimentos de magnetismo de rocas muestran que en la mayoria de
los casos, el mineral portador de la remanencia magnética es titanomagnetita
pobre en titanio, la cantidad de granos con estructura magnética multidominio es
poco significativa y en todas las muestras se determind con éxito la magnetizacion
remanente caracteristica. Al correlacionar de forma directa la secuencia original
(Thoki) con las observaciones de campo nos permite establecer una nueva
estratigrafia magnética. La parte inferior de la seccion esta caracterizada por una
polaridad magnética intermedia seguida de una sucesion delgada de lavas con
polaridad inversa mientras que la parte superior de la secuencia, 18 flujos
consecutivos de lavas, tiene polaridad normal. La paleointensidad promedio del
campo magnético intermedio se reduce drasticamente con respecto a la intensidad
del campo post transicional. Al considerar las edades radiométricas disponibles asi
como los nuevos datos paleomagnéticos se puede especular que en la parte
superior de la secuencia esta registrada una inversion (R-N) en Gilbert Gauss. Los
flujos inferiores con polaridad intermedia representan una especie de precursor de

la inversion similar a la transicibn geomagnética de Matuyama-Brunhes.



Abstract

We carried out a detailed paleomagnetic, rock-magnetic and Thellier
paleointensity study of a ~ 3.6 My Pliocene lava flow succession from southern
Georgia. Previous study (Camps et al. 1996, PEPI, vol. 96, pp. 41-59) revealed
that several consecutive lava flows record an intermediate polarity direction at the
base of the section followed by a thick reverse polarity zone. The transitional field
was interpreted as an excursion within chron 2Ar or an upper Cochiti-Gilbert
reversal. New paleomagnetic data reported here are obtained from nearby lava
successions. In total about 170 standard paleomagnetic cores belonging to 22 lava
flows were collected during the 2005 sample collection campaign. Rock-magnetic
experiments show that the remanence is carried by Ti-poor titanomagnetite in most
of cases. The fraction of grains with multidomain magnetic structure does not seem
to be important. Characteristic remanent magnetization is successfully determined
on all samples. The direct correlation with original (Thoki) sequence, previous
preliminary measurements of natural remanent magnetization and field
observations allowed to establish a new magnetic stratigraphy. The lower part of
section is characterized by intermediate magnetic polarity followed by thick
reversely magnetized lavas. The upper sequence, represented by 18 consecutive
flows vyielded normal magnetic polarity. The mean paleointensity of the
intermediate field is drastically reduced with respect to the post-transitional field
strength. Considering all available radiometric ages and new paleomagnetic data it
may be speculated that Gilbert-Gauss (R-N) reversal is recorded at the upper part
of sequence. Lower intermediate polarity flows possibly represent a kind of

precursor of this reversal similarly to Matuyama-Brunhes geomagnetic transition.

Key Words: Paleomagnetism, Reversals, Excursions, Paleointensity,

Caucasus.



INVERSION GEOMAGNETICA EN GILBERT-GAUSS
REGISTRADA EN PROVINCIAS VOLCANICAS DEL
CAUCASO DEL SUR

Tabla de contenido

Capitulo 1. INErodUCCION ..o 3
1.0 ANTECEARNTES. oottt st ettt e s e bbb e s e s b e e e n e e s nr e e sre e e aneeesareenas 3
1.2 El punto de vista paleomagnEtiCo. ......ccuueiiiiiiieiciie ettt et eraee s 5
1.3 Introduccidn al caso de estudio y justificacion. .........ccceee et 7

Capitulo 2. Principios y Fundamentos de Paleomagnetismo. .............................. 9
2.1 Elementos del campo MagnétiCo teIreSIre. ... .uuiiiiiiiiiiiiiee et e e e e eanes 9
2.2 Hipotesis de PaleomagnetiSmO ... ...uceie e ittt e e e eerre e e e e e e e e raae e e e e e e nnens 11
2.3 Origen del campo magnético de la Tierra (Modelo del DINamo)........ccooveeuveeeeeeeenicinveeeeeeennn. 12
2.4 Mediciones directas del campo MagntiCo.........cccviiiiiiiiiiciiie e et 16
2.5 Magnetismo de rocas y parametros magnéticos (aproximacién macroscopica) .........cccee... 18
P SR - [o [0 I 4 g F= V= g T A ol LR 18
2.7 Minerales magnéticos (Oxidos de hierro y titanio) .........c.eucueeeeeeeeecueeeeseeeeeeeeseeeee s e s 19
2.8 Tipos de Magnetizacion rEMaANENTE ......cueiiiciiie ettt e e e sbee e e e bee e e eneeas 21
2.9 DOMINIOS MAGNELICOS ..cuuvviiiiiiiieeiiiiee ettt e et ee e st e e e sre e e e s tae e e e sabteeesabaeeesnsteeessaseeeeannreeesensees 22
2.10 Susceptibilidad MagNEtiCa.......ccccciiii it 24
2.11 Ciclo d@ NISTEIESIS .. .eiiueieitieie ettt sttt sttt ettt et et esbe e beenbeesbeesbeenbeens 24
2.12 Unidades en paleomagnetiSImMO. ... ..ciiiiiecciiiieeee ettt e e e e eecirre e e e e e esarere e e e e e e snarrnaeeeessennnnns 25
2.13 Los tratamientos MagnEtiCOS .......uuiiiiiiiiiiiiieee ettt eecrre e e e e e e trre e e e e e e e e anbaaaeeeeeeenannnes 26
2.14 Representacion de datos........ccicuiieiicieie ettt e e st e e e e e e e saba e e e erae e e e nareeas 26
2.15 Métodos estadisticos en paleomagnetisSmMO .......cueeieeiiiiiiiiee e 27
P NSl o [o I o =1 =To T s g =Y q o 1< 4 o L3 PSR 30
2.17 Paleodirecciones esperadas para un sitio dado.........ceeeeeeiiiiiiieiec e 32
2.18 Paleointensidad abSOlULa .......ccveieiieeiiie et 34



2.19 Determinacion de paleointensidad.........ccccueiiiciiei i 34

Capitulo 3. Variaciones del Campo Magnético de la Tierra ...............ccccccco..c..... 37
3.1 INversiones GEOMAZNETICAS .....cccevciiieiiiieeeeeciee e cctee e erree e e e tte e e e rtee e e eateeeeebaeeeesabaeeesstneeennsenas 37
3.2. El fendmeno de auto iNVersidn €N rOCAS. .....c.eereerieiiiiiieteete ettt st s s 37
3.3 Escala de polaridades magnéticas de 1os pasados 5Ma.......ccccccuviiieeeeiiccciiiieee e ee e 40
3.4 Paleointensidad durante 1as iNVEISIONES .......ccceevviiiiiiieiiieeiiie ettt sree e 43
3.5 EXCUISiONES GEOMAGNETICAS .. uuuiiiiiiieeiciiiee e ettt e estteeesstee e e s tte e e s sbeeesssateeeesabeeeeesnbaeessssaesennsenas 43

3.5.1DefiniCiON @ EXCUISIONES ....covveiriiiriiiiiiieitt ettt ettt s st s st eee s 43
RIS ( T o g e [ I ol ¥ [ o o PR 44
3.5.3 Inversiones y excursiones dentro del Cron de Brunhes.........cccccuveeeeeeeecciiiieeeeeeeeccvieeenn. 46
3.5.4 Modelos de EXCUrsiones MagnétiCas ......cccuuveeeeeeeeciiiiiieee e ercireeee e e e e esrrreeeeeeeessnnreaeeaaeean 47

Capitulo 4. Marco Geoldgico y Detalles de Muestreo ..., 50
4.1. Contexto geoldgico y tectONniCo eNeral.......ccoceviiiiiiie et 50
4.2 Geologia local del drea de eStUdio. .......uuiiiiieii i e e 53
4.3. Detalles 08 MUESTIEO ....ciiuiiiiie ittt ettt ettt st e et e et e e sabe e sbeesbeeesateesabeesneeens 55
4.4 GEOCIONOIOZIA ("CAI/Z2AT) .ottt ettt eee s sesnenens 57

4.4.1 Procedimiento @analitiCo ......ceoiieiieiieieceeeee e 57
.42 RESUITATOS ...ttt et e e sne e 58

Capitulo 5: Principales Resultados y Discusion.................cccocococveecneccseceeeennnn. 62

5.1 Propiedades MagnétiCas A€ FOCAS. ......cccucuireeeciiieeeiiieeeeeitteeeesiteeeeeetteeeeetteeeessaseesastesessnsesaesanes 62
5.1.1 INdice de VISCOSIAAM ....vuvueeevriiiecieie ettt aenas 62
5.1.2 Curvas continuas de susceptibilidad. ..........ccovviiiiiir i, 63
5.1.3 Mediciones de IRM € HiSTEIESIS. .....eirriiriiiiiiiieiiee ettt ettt 64

5.2 Determinacion de 1as paleodir@CCIONES ......cceecuviiiiiiiie ettt e s e e eaes 66

5.3 Determinacion de paleointensidades .........ccoccuviiiiiiiie ettt e 68

5.4 Principales resultados Y diSCUSION ........ccccuiiiiiiiiie ettt e et e e e tae e e eate e e e eraeeeenes 73

CONCIUSIONES ...t 78

BiblioBrafia..........co.coooovii e 79



Capitulo 1. Introduccion

1.1 Antecedentes.

La idea de que el campo magnético de la Tierra ha invertido su polaridad
fue muy discutida durante la primera mitad del siglo pasado pero llego a ser
ampliamente aceptada a principios de los 60’s debido a la gran cantidad de
evidencia que fue posible adquirir. ElI conjunto de ecuaciones que gobiernan la
dinamica en el nucleo es tan complicado que un modelo detallado del origen del
campo, a pesar de los avances en computacion, es hasta ahora inviable. Sin
embargo la simetria de las ecuaciones en donde B es una solucion implica que —B
lo es también, es decir, existe la posibilidad de que se presenten las inversiones.
Asi que estas ecuaciones nos permiten pensar en dos soluciones estables: un
campo de polaridad normal, como el de la actualidad, y un campo de polaridad
invertida. Lamentablemente la posibilidad teérica de tener un campo de las dos
polaridades no implica un mecanismo de como serd la inversion, asi que es de
esperarse una sola polaridad en todo el tiempo. Esto representa una barrera
tedrica para la hipotesis del dipolo axial central ya que éste constituye el principal
componente del campo magnético en la superficie de la Tierra. Fue el
paleomagnetismo el responsable de aportar la evidencia que demostraba la
existencia de las inversiones magnéticas. Partiendo del hecho de que existe un
mecanismo para las inversiones, la simetria en las ecuaciones de alguna de las
polaridades debe de reflejar que ambas tienen propiedades estadisticas idénticas,
sin considerar el signo del campo. Es menos conocido el hecho de que la Tierra al
parecer opera en dos regimenes, uno en el cual las inversiones ocurren y otro en
donde no (Merrill y McFadden 1994). Aunque las condiciones que dan origen a
estos regimenes no se conocen, parece ser que los cambios en las condiciones
de la frontera entre el nlacleo y el manto son las responsables.

Desde la perspectiva de la vida humana las inversiones y aun mas las

excursiones, ocurren con poca frecuencia, la mas reciente y bien documentada fue
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hace 780 kA. Esto significa que no hemos presenciado directamente alguna (o
parte de) transicion de polaridad en la época actual y nos vemos forzados a utilizar
el paleomagnetismo como un método indirecto de observacion. Esto
inmediatamente impone ciertas restricciones sobre el tipo de preguntas que
razonablemente podemos esperar que se puedan responder acerca de las
inversiones y sus mecanismos. También hay considerar la necesidad de revisar la
veracidad y resolucion que se puede obtener de los registros de rocas ya que son
un registro detallado de los cambios en el campo magnético. La mejor estimacion
que tenemos es que las inversiones se llevan a cabo en unos miles de afos, lo
cual es un tiempo extremadamente pequefio en la escala geologica. Es entonces
dificil encontrar una secuencia de rocas que haya registrado una transicion de
polaridad magnética y mas dificil ain es encontrar rocas con una distribucion
global que hayan registrado la misma transicion con una razonablemente buena
resolucion para establecer la simultaneidad. Ademas, conocer la estructura del
campo durante la transicion implica tener registros bien distribuidos alrededor de la
Tierra y que sean simultaneos en distintos momentos de la transicién. Por la
propia naturaleza del paleomagnetismo no podemos esperar que eso suceda y si
de forma afortunada llegara a pasar, la resolucién de los fechamientos no es tan
buena como para poder decir cuales de esas observaciones fueron o0 no
simultdneas, hay que reconocer que actualmente el paleomagnetismo no es, y
probablemente nunca lo sea, la herramienta que nos lleve a observar la
morfologia del campo y sus transiciones directamente, por o que es necesario
recurrir a modelos tedricos que hacen descripciones hipotéticas y compararlas con
los datos paleomagnéticos.

El paleomagnetismo ha demostrado que en promedio sobre grandes
intervalos de tiempo, el campo magnético terrestre es cercano a un dipolo
geocéntrico alineado a lo largo del eje de giro. Hay dos caracterizaciones comunes
del campo, una es el momento geomagnético virtual VDM y el polo geomagnético
virtual VGP. Dada una direccion del campo en algun punto, y suponiendo una
configuracion dipolar es facil determinar donde pudo haberse encontrado el polo

norte al momento de ese registro, este es el punto VGP de una observacion y es
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atil para comparar direcciones observadas para diferentes posiciones sobre el
globo. Similarmente, y suponiendo otra vez un dipolo geocéntrico axial, la
intensidad del campo observado varia de forma simple respecto a la latitud y esta
relacionado con la inclinacibn magnética. Asi que si se conoce la inclinacién, uno
puede utilizar la intensidad del campo registrada en una roca para calcular el
momento dipolar virtual al momento del registro y comparar estos VDM con
diferentes ubicaciones. Es conocido que partir de los VGP y VDM no es posible
identificar las componentes no dipolares del campo. No obstante esto (ya que
sabemos que representan una parte pequefia de la estructura), los VGP y VDM
han llegado a ser los parametros estandar para comparar y categorizar las
observaciones transicionales y cualquier estudio de las transiciones se ve limitado

por esta dificultad.

1.2 El punto de vista paleomagnético.

Es apropiado comenzar con una revision de la definicion comun de una
transicion de polaridad: esta es, una inversion ocurre cuando el dipolo geocéntrico
cambia de signo, pero esta definicion no puede ser utilizada directamente a los
datos paleomagnéticos. Para ver por qué no es posible consideremos la
posibilidad de que el campo transicional es ocasionalmente dominado por las
componentes no dipolares, esto implica que el campo dipolar tendra relativamente
una pequefia intensidad con respecto a dichos términos no dipolares. En tal caso
podria ser posible que el campo dipolar cambiase de signo muchas veces quiza
sin que sea detectable en los registros paleomagnéticos. El problema surge
debido a que no se puede obtener una descripcion valida del campo mediante los
armonicos esféricos para el momento de la transicion. Por supuesto que es muy
dudoso que se pueda obtener la descripcion en algun instante en particular de la
transicion y mucho mas de la transicion completa. Por ejemplo, para determinar
con unicidad en algin momento durante la transicién (digamos hasta el grado 4 de
los armonicos esféricos) se requieren de un minimo de 24 medidas

completamente simultaneas y distribuidas alrededor de la superficie de la Tierra.
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Por limitaciones como esas conviene definir a una inversion como: “un cambio de
180° en el campo dipolar globalmente observado y promediado por unos cuantos
miles de afos”, en otras palabras, se requiere que el campo muestre un claro
comportamiento axial y dipolar antes y después de la transicion; entonces se
define a la inversion por sus puntos inicial y final. En los capitulos posteriores
utilizaremos esta definicién de inversién geomagnética.

Debido a la dificultad de encontrar muestras que registren el
comportamiento transicional del campo, y la relacion de mucha precisién que
deben tener los registros, es practica comun que con datos transicionales de una
ubicacion general se infiera el caracter del campo a partir de los VGP. Los datos
paleomagnéticos de lavas son ejemplos de datos obtenidos con alta calidad y
resolucion (Figura 1.1).

Figura 1.1. Ejemplo de una inversidn magnética registrada en flujos de lava de alta
resolucion (Prevét y Camps, 1999).

Esta escases relativa de datos transicionales y la dificultad de
correlacionarlos entre los distintos sitios impone algunas limitaciones a las
preguntas que pueden realizarse y especular razonablemente sobre sus posibles
respuestas, en particular las que se refieren a la descripcion de la morfologia del
campo ya que se requiere hacer suposiciones y establecer modelos que expliquen
los aspectos tedricos y los observados sin tener acceso al interior de la Tierra. El



paleomagnetismo aporta entonces un amplio espectro de datos fenomenologicos

para los modelos del campo magnético y de sus inversiones.

1.3 Introduccidn al caso de estudio y justificacion.

Se conoce como excursién geomagnética a cada una de las variaciones
que el campo magnético de la Tierra ha experimentado al dejar su configuracion
axial dipolar durante periodos relativamente cortos, alrededor de 3 X10° afios,
(Gubbins, 1999). Para el entendimiento de los procesos fisicos del interior de la
Tierra son de particular interés los intervalos ligeramente mayores (5x10% a 7x10°)
durante los cuales el campo geomagnético cambia constantemente de polaridad
siguiendo trayectorias completamente diferentes en cada ocasién (Prevot y
Camps, 1993). Anteriormente Alain Cox (Cox, 1968) predijo que era posible
encontrar multiples inversiones y excursiones aun sin descubrir dentro del cron de
Bruhnes. En la mas reciente escala internacional de polaridades geomagnéticas,
GITS (propuesta por Singer et al., 2002 para describir la geocronologia de las
excursiones, ver también Petronille et al.,, 2005) se muestran evidencias de al
menos 14 excursiones geomagnéticas en Bruhnes. Sin embargo solo cinco
eventos estan documentados por estudios geomagnéticos y geocronoldgicos de
alta resolucion (Laschamps, Blake, Jamaica, Calabrian Ridge y Big Lost)
realizados en rocas volcanicas. Un cambio de polaridad se lleva a cabo muy
rapidamente en tiempos geoldgicos asi que es dificil encontrar rocas que hayan
preservado un registro completo y preciso registro. Las determinaciones de
paleointensidad absoluta pueden obtenerse exclusivamente de rocas volcanicas
aungque en la mayoria de casos tienen un bajo control estratigrafico. Por el
contrario, los sedimentos tienen un muy buen control cronoldégico pero
ocasionalmente pueden estar alterados por algunas perturbaciones quimicas.
Actualmente es ampliamente aceptado por la comunidad de paleomagnetistas que
idealmente, la existencia de eventos geomagnéticos puede ser confirmada o
complementada por informacion proveniente de los flujos de lava (Knudsen et al.,
2003).
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Dentro del cron de Bruhnes aparecen muchos eventos geomagnéticos y se
han fechado por métodos radiométricos, mientras que otros periodos son aun
pobremente estudiados. Esto es bastante evidente en el cron de Gilbert al cual se
le considera todavia como Terra incognita. En este trabajo se presenta un
detallado estudio paleomagnético, de paleointensidades y magnetismo de rocas
de una sucesion de flujos de lava fechados por Ar-Ar provenientes del sur de
Georgia. En un estudio anterior (Camps et al. 1996) revelé que algunos flujos de
lava consecutivos registraron una direccion de polaridad intermedia en la base de
una seccion y que se hallaba seguida de una delgada zona de polaridad inversa.
Este estudio intenta completar el registro paleomagnético a partir de un muestreo
en secuencias paralelas que pueden correlacionarse sin ambigledad al perfil
original y ademéas de realizar los experimentos de paleointensidad que son
fundamentales para determinar la morfologia del campo magnético durante las

excursiones e inversiones.



Capitulo 2. Principios y Fundamentos de

Paleomagnetismo.

2.1 Elementos del campo magnético terrestre

El campo magnético terrestre puede suponerse, a primera aproximacion,
como el campo producido por un enorme dipolo magnético situado en el ndcleo de
la Tierra, aunque no exactamente en su centro.

En cada punto de la superficie terrestre el campo magnético puede definirse
indicando la intensidad y su direccién expresada en términos de declinacion e

inclinacion magnética.

e Declinacion (D): Es el angulo que forma el norte magnético con el Norte
geografico; varia de 0°< D < 360° grados.

e Inclinacion (I): Es el angulo que forma el vector del campo con el plano
horizontal en el lugar varia de -90< | < 90° con respecto a la superficie terrestre.

¢ Intensidad (J): magnitud del vector que se mide en Teslas (SI) o en Gauss, G,
(cgs) (Figura 2.1).

También pueden representarse en un sistema cartesiano y obtenerse en
éste mismo utilizando sus relaciones angulares.
1. x: componente alineada con el norte geogréfico,
X = Fcos Dcosl;
2. y: componente hacia el este, y=FsenDcosl;

3. z: componente vertical, z= Fsenl.
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Figura 2.1. Descripcion de los elementos del campo magnético. D es la declinacion, | la
inclinacién y H la intensidad del campo geomagnético.

Actualmente se conoce la morfologia del campo magnético terrestre (CMT)
mediante los observatorios terrestres, los marinos, y los satélites. Este
conocimiento ha permitido elaborar cartas magnéticas de declinacion, inclinacién e
intensidad. Las cartas de igual declinacion se llaman isdgonas; las de igual
inclinacion, iséclinas y las de igual intensidad de campo, isodinamicas (Figura 2.2).
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Figura 2.2. Carta de lineas is6clinas del campo magnético de la Tierra, los contornos
representan lineas de campo de igual inclinacion.
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2.2 Hipotesis de Paleomagnetismo

El Paleomagnetismo es el estudio del campo magnético terrestre en el
curso de tiempos geoldgicos. Se basa en la capacidad de ciertos minerales de
adquirir una magnetizacién en la direccion del CMT en el momento de su
formacion. Los métodos consisten en extraer la informacion conservada por esas

rocas. Las interpretaciones se basan en tres hipotesis principales:

1. La magnetizacion de las rocas es paralela al CMT que existio en el momento
de su formacién (Hipdétesis de fijacion).

2. La magnetizacion primaria se conserva total o parcialmente al paso de tiempos
geoldgicos siendo posible distinguir magnetizaciones secundarias.

3. ElI CMT se comporta aproximadamente como un dipolo axial central (hipotesis
de dipolo axial central) excepto durante los periodos de inversidon o excursion
(Figura 2.3).

geomagnetic
north pole
N (geographic pole)

north magnetic pole
(I=90°)

magnetic equator

(1=0°) geographic
equator
geomagnetic - best-fitting
equator dipole

south magnetic pole
(I=-90°)

\ geomagnetic
south pole

Figura 2.3. Modelo del dipolo geomagnético axial central.
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Se ha observado que el CMT presenta inversiones frecuentemente en el
transcurso de tiempos geoldgicos. Este fenOmeno natural es aun tema de debate
entre los paleomagnetistas y algunos fisicos, quienes sugieren interpretar esta
magnetizacion inversa de las rocas como la consecuencia de un fendbmeno de
auto inversion sin embargo la compilacion paleomagnética terrestre nos muestra

que:

1. Todas las rocas (volcanicas o sedimentarias) de la misma edad, sin importar
en que parte de la Tierra presentan la misma direccion de magnetizacion.

2. Los paleosuelos, sedimentos recalentados, o intrusiones poseen la misma
direccion de magnetizacion. Se presentan raras excepciones y es el resultado
del fenomeno de auto inversion.

3. El comportamiento de la magnetizacion remanente natural en los periodos

intermedios no puede explicarse por los fenbmenos de auto inversion.

2.3 Origen del campo magnético de la Tierra (Modelo del Dinamo)

Han existido muchos modelos y especulaciones sobre el origen de los
campos magnéticos planetarios y de algunas estrellas y los mas realistas tienen
en comun alguna forma de induccién electromagnética, corrientes eléctricas que
fluyen en un cuerpo conductor en movimiento. El estudio de este proceso, en el
cual las corrientes generadas refuerzan el campo magnético, el cual proporciona
la fuerza electromotriz necesaria, se conoce como el problema del Dinamo, y la
solucién de este problema involucra las resolucibn numérica de un sistema
altamente complicado de ecuaciones diferenciales parciales acopladas,
electromagnéticas, hidromagnéticas y termodindmicas, por lo que se hace una
idealizacién acerca de la geometria 'y el campo de velocidades del fluido.

En la actualidad existen dos modelos de dinamo tridimensionales
publicados y con aceptacion [Glatzamaier & Roberts, 1995; Kuang & Bloxman,
1997]; ambos obtienen un campo muy similar en la superficie de la Tierra pero

presentan diferencias sustanciales en el campo que se genera en el nlcleo, por tal
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motivo han sido minuciosamente revisados y criticados ya que suponen
hiperviscosidad en el nucleo exterior o su equivalente hiperdifusividad magnética y
gue en escalas de tiempo grandes terminan siendo amortiguadas. Este es el caso
del resto de los modelos de dinamo actuales que, aunque de distinta forma, parten
de suposiciones poco realistas sobre la estructura de la Tierra, sin embargo estos
modelos han permitido ir refinando dichas suposiciones y hacer algunas
conclusiones mas realistas para la posible solucion del Dinamo terrestre.

Se puede decir que el punto de partida de los modelos de Dinamo es la
ecuacion de induccion.

0B
E=Vx(U><B)+vmVZB

Ecuacion de Induccién magnética

Esta ecuacion describe como el campo magnético B cambia en el tiempo
debido a los procesos de difusién y adveccion. El segundo término del lado
derecho de la ecuacion describe el proceso de difusion en donde:

1
HoO

es la difusividad magnética, el primer término del lado derecho describe el proceso

Vim =

de adveccion en el que U describe al campo de velocidades del fluido, en el caso
de la Tierra, el nucleo exterior. Hay que notar que el caso limite de que dB/dt =0
ambos términos (difusion y adveccién) deberan de ser balanceados. Entonces es
de esperarse que el decaimiento del campo y el reforzamiento se encuentren
aproximadamente balanceados durante gran parte del tiempo en el cual el
geodinamo esta operando. Este balance debe ser sustancialmente alterado
durante el tiempo en que se presentan los cambios mas significativos como las
inversiones 0 excursiones geomagnéticas.

El teorema de Alfvén establece que en el caso limite donde la difusion
puede ser ignorada, puede considerarse que el campo magnético se encuentra
“congelado” en el fluido, lo que conocemos como la aproximacion del campo
congelado. Con esta aproximacion un torcimiento rotacional del fluido podra

arrastrar las lineas de campo poliodal hacia una configuracion toroidal (Figura 2.4).
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La energia requerida para este proceso proviene de la energia cinética del fluido,
es decir del campo de velocidades. Dicho proceso es inadecuado ya que no es
capaz de producir un Dinamo auto sustentable debido a que el campo toroidal no
se observa en la superficie de la Tierra y el campo poloidal no presenta cambios.

Poloidal

Figura 2.4. llustracién de la aproximacion de campo congelado en donde un campo poloidal
es torcido hacia uno toroidal

Para obtener una acciéon de dinamo adecuada se invoca a las propiedades
del movimiento del fluido, usualmente los convectivos que tienen componentes
radiales para convertir parte del campo magnético toroidal en campo magnético
poloidal otra vez. Es el modelo de Olson (1983) el primero en sefialar que es
posible construir un modelo de dinamo en el cual los campos magnéticos toroidal
y poloidal no se inviertan al mismo tiempo. Olson demostrd que la inversion del
campo magnético toroidal puede ocurrir antes o después de la inversion del
campo poloidal dependiendo de los detalles del movimiento convectivo del fluido, y
se ha observado que en Sol se presentan este tipo de inversiones.

Es posible obtener informacién acerca del tiempo de una inversion a partir
de la teoria del modelo de Dinamo; el teorema de Cowling establece que un
campo magnético axisimétrico no puede mantenerse y en consecuencia decaeré
en el tiempo. Se han hecho algunos intentos para refutar este teorema pero ahora
se sabe que es valido para condiciones muy generales que incluyen flujos no
estacionarios de fluidos incompresibles.; como consecuencia aparece la
posibilidad del decaimiento libre (U = 0 en la ecuacion 1). Tal posibilidad sucede si

el campo magnético ocasionalmente evoluciona a un estado de simetria radial en
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el cual el teorema de Cowling es aplicable o si alli simplemente existe un hueco en
donde no hay conveccién; si se desea calcular el tiempo de decaimiento libre es
necesario suponer que el manto terrestre es un aislante (en realidad es
semiconductor) y suponer un valor de la conductividad eléctrica del nucleo
(aunque esta es bien conocida por los sismologos), con una conductividad muy
baja sera dificil de que se tenga la energia suficiente para mantener el Dinamo,
por lo que es de esperase que sea un valor muy alto, lo que es compatible con las
observaciones sismoldgicas y con la suposicion de que el nacleo se forma
principalmente de hierro y niquel.

Ya con esto en mente las estimaciones para el decaimiento libre del campo
dipolar se encuentran dentro del intervalo de los 15 a los 30 ka; asi mismo, en el
modelo de decaimiento libre la intensidad decrecera en el mismo intervalo y
subsecuentemente se incrementara por un proceso en un intervalo de tiempo que
no es posible calcular sin un modelo especifico del dinamo que contemple a las
inversiones. McFadden y Merrill 1999, hacen una comparacion en los tiempos de
decaimiento libre y la duracion de la inversion y encuentran que el segundo es
significativamente menor y sugieren, con el apoyo de datos paleomagnéticos, que
es un proceso dinamico todo el tiempo, esto representa un primer avance en el
conocimiento del mecanismo de inversion, ya se tiene una estimacion del tiempo
requerido.

Aunque aparece ahora una nueva pregunta: ¢qué tan rapido puede
invertirse el campo magnético por un proceso dinamico? Usualmente se supone
que el campo magnético puede cambiar tan rapido como se lleva a cabo el
proceso de adveccion y se ha estimado (Gubbins y Roberts, 1987) que para el
nucleo es del orden de 10“ ms™. Lo siguiente es entonces utilizar este valor para
hacer una estimacion del tiempo minimo para una inversion y se ha encontrado
que es del orden de 10 a si la adveccién se lleva a cabo en una escala de 100km.
Ya en los modelos especificos de dinamo que presentan inversiones apoyan la
sugerencia de que la adveccion juega el papel dominante en el tiempo que dura le
inversion y que se llevara a cabo dentro de un intervalo de algunos cientos a miles

da afos, por ejemplo el modelo de Glatzmaier y Roberts; 1995. Algunas de las
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objeciones que se le hacen a estos tiempos son las siguientes: la velocidad del
nacleo puede cambiar sustancialmente durante una inversion, o el proceso
dinamico puede ser completamente diferente e involucrar fenomenos como las
ondas planetarias, también se puede considerar que las ondas MHD pueden
modificar al campo magnético del ndcleo en tiempos extremadamente rapidos, por
lo que hasta ahora no se ha podido hacer una estimacion tedrica rigurosa del

tiempo de una inversion, sin importar el modelo de que se trate.

2.4 Mediciones directas del campo magnético

Para esta parte se considera Unicamente a las fuentes internas del campo
magnético terrestre, asi que en la superficie de la Tierra el campo magnético sera
un campo potencial, es decir, el vector del campo B puede obtenerse del gradiente
de un campo potencial asi que para encontrar dicho campo se construye a partir
de los armodnicos esféricos de Gauss. Este tipo de representaciones resultan un
tanto ambiguas, incluso, si en el hipotético caso de que el campo fuese conocido
sobre toda la superficie de la Tierra, no seria posible determinar con unicidad a las
fuentes que lo generan ya que existen una infinidad de combinaciones que
proporcionarian la misma respuesta. Lo interesante de los arménicos esféricos es
que explotan esta ambigiiedad y se modela al campo magnético terrestre interno
suponiendo que sus fuentes se encuentran exactamente en el centro. Estas
fuentes son conocidas como el dipolo (armdnico de gardol), cuadrupolo (arménico
de grado 2), octupolo (arménico de grado 3) etcétera. Por ejemplo la suposicién de
que el campo magnético en la superficie de la Tierra sea creado por un enorme
iman en la corteza debajo del polo, puede modelarse por arménicos esféricos con
un nimero infinito de fuentes magnéticas en el centro de la Tierra. A pesar de que
esta es la mas sencilla de las simplificaciones es muy util ya que nos ofrece una
descripcion matematicamente muy manejable, es decir un conjunto de ecuaciones
completo y ortogonal (ver Figura 2.5). Las fuentes internas del campo magnético
presentan una dependencia radial del campo que varia con la distancia del centro

r de la forma: r~(™V) donde n es el grado del armonico, lo que nos muestra que los

pag. 16



armonicos de ordenes elevados son rapidamente atenuados hacia el exterior de la
Tierra (r decrece) y solo el campo dipolar prevalece (grado 1) por lo que es
comunmente dividido en una componente principal dipolar y componentes
secundarias no dipolares. En la actualidad el campo tiene aproximadamente una

configuracion 80% dipolar y 20% no dipolar.

Tt 1
pateEEEs

FEHTTEEL

o
1

Pﬂ{cnsﬂj

Pi (cos@)cosTh P; (cosB)cosdd

Figura 2.5. Armoénicos esféricos de grado 7 y orden cero, 7 y 4 para el campo magnético
potencial, Merrill et al. 1996.

El trabajo de los paleomagnetistas aporta en este sentido datos muy utiles
sobre la configuracién actual y en el pasado del campo magnético terrestre, por
ejemplo para determinar en qué momentos de la escala geolbgica puede
considerarse que el campo no dipolar era la componente principal y como se
distribuyen o se han distribuido sobre la superficie; en particular la escala de
polaridades magnéticas de la que se hablara con mas detalle en capitulos

posteriores.
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2.5 Magnetismo de rocas y parametros magnéticos (aproximacion

macroscopica)

El campo magnético (H) se define como el campo que aparece al hacer
circular a en una bobina de longitud infinita una corriente de un Ampere, en un
circulo de un metro de radio, se expresa en A/m.

La induccion magnética (B) es un vector que caracteriza la densidad de
flujo magnético de un cuerpo. La relacion entre la magnetizacion (J), el campo y la
induccion magnética es la siguiente: B=uo(H+J) donde po es la permeabilidad
magnética del aire, la magnitud de B es expresada en Teslas (T).

La intensidad de magnetizacion (J) es un vector igual al momento
magnético total de un cuerpo por unidad de volumen v: J=M/v, se expresa en A/m.
Se puede expresar por unidad de masa si hay una magnetizacion especifica.
(A*m?/kg)

La susceptibilidad magnética y puede ser considerada como la habilidad
magnética de una sustancia en presencia de un campo magnético. Se define con
la siguiente relacion J=yH. Esta constante es negativa para ciertos materiales
conocidos como diamagnéticos como el cuarzo y la calcita, y es positiva para

materiales ferromagnéticos y paramagneéticos.

2.6 Estados magnéticos

El magnetismo en la materia es el resultado de las contribuciones de los
momentos magnéticos elementales creados por el movimiento de los electrones
en los atomos (el momento magnético de espin) y el desplazamiento orbital (el
momento magnético orbital). Para un mineral, el momento magnético depende de
la naturaleza de los atomos y su arreglo en la red cristalina. Antes del aplicaciéon
de un campo magnético la materia que no posea momento magnético atdbmico es
diamagnética, si posee algun momento neto, puede ser paramagnético,

ferromagnético, ferrimagnético y antiferromagnético, ver la siguiente tabla:
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Existencia de un Naturaleza de la Esquema de la
Tipo de magnetismo momento magnético interaccion entre distribucion del
atomico momentos atbmicos momento (H=0)
Diamagnético No | e
Paramagnético Si Muy débil Aleatoria
-~ . Fuerte, orientacién
Ferromagnético Si paralela MMM
. - : Fuerte orientacién
Antiferromagnético Si antiparalela MY
Fuerte orientacién
Ferrimagnético Si antiparalela, momentos MY
diferentes

Tabla 2.1.Descripcion de los estados magnéticos

2.7 Minerales magnéticos (Oxidos de hierro y titanio)

Los minerales portadores de magnetizacion remanente son ferrimagnéticos,
estos son principalmente oxidos de hierro y de titanio, se representan en el
diagrama ternario FeO-Fe203-TiO2, (Figura 2.6) y se agrupan en tres familias
principales.

TiO,
Anatase
Rutile 5 Brookite

3 FeTi, O

Ferropseudobrookite

1 FeTiO;

Iimenite

1Fe,TiO,
Ulvaspinel

FeO 3 Fe30, 1Fe,04
Wiistite Magnetite Hematite (a)
Maghemite (v )

Figura 2.6. Diagrama ternario de los 6xidos de hierro y titanio
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1.- La solucién solida (S.S.) magnetita- ulvoespinela (Fe304-Fe2TiO4): son
titanio - magnetitas con estructura de espinela invertida muy comun en rocas de
origen volcanico. El punto de Curie Tc es la temperatura en la cual la
magnetizacion remanente desaparece. De hecho, para temperaturas superiores o
iguales a Tc, el mineral ferrimagnético se transforma en paramagnético. La Tc de
las titanio — magnetitas, disminuye linealmente segun la composicion quimica, a
partir de ~575°C para la magnetita hasta 153°C para ulvoespinela, ésta ultima es

antiferromagnética a temperatura ambiente (O’ Reilly, 1984:9).

2.- La serie de titanio maghemitas (Fe304-Fe2TiO4-Fe2TiO5-Fe203);
corresponde a las titano-magnetitas oxidadas a bajas temperaturas y pobres en
hierro. Su estructura molecular es similar a la magnetita, con la diferencia de que
tiene sitios vacantes. Durante el calentamiento, ese transforma en titano-hematita,
pasando de una estructura cristalina cubica ferrimagnética a una estructura
cristalina rombohédrica antiferromagnética. Esta transformacion irreversible ocurre

principalmente entre los 300° y 400°C, temperaturas inferiores a su Tc.

3.- La solucion soélida hematita—ilmenita (Fe203-FeTiO3); tienen estructura
cristalina rombohédrica y sus propiedades son variables segun la composicion.
Para ciertas composiciones se presenta un acoplamiento negativo entre los iones
de Fe3", por lo que esta serie tiene propiedades antiferromagnéticas. Sin
embargo, las magnetizaciones de dos sitios no son exactamente antiparalelas, lo
qgue resulta en un ferromagnetismo residual débil. Gracias al ferromagnetismo
débil, la hematita puede portar magnetizacion remanente. La Tc de la hematita
varia entre los 675° y 685°C; la ilmenita tiene una Tc del orden de ~200°C y es

paramagnética a temperatura ambiente (Stacey y Banerjee, 1974).
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2.8 Tipos de magnetizacién remanente

Magnetismo termo remanente (TRM): en arcillas y rocas que contengan
un pequefio porcentaje de Oxido de hierro, los granos de éste tienen una
distribucion isotrépica de la magnetizacién. Al someter estos materiales a altas
temperaturas, las particulas se agitan permitiendo que éstas se orienten con
respecto al norte magnético en el proceso de enfriamiento lento. "La temperatura a
la que el dominio puede revertir su direccién, conocida como temperatura de
bloqueo, depende del tamafio del grano, su forma y su composicion mineral”
(Dunlop y Ozdemir, 1996).

Magnetismo remanente viscoso (VRM): los materiales adquieren la
magnetizacion gradualmente, durante un largo periodo de tiempo, cuando estan
expuestos a campos magnéticos externos.

Magnetismo remanente isotermal (IRM): Adquirido en un tiempo corto,
generalmente a temperatura ambiente, en presencia de un campo magnético
externo intenso.

Magnetismo remanente anhisterético (ARM): si hay un campo magnético
al momento en gque una muestra esta siendo desmagnetizada por campos
alternos, ciertas particulas podrian ser magnetizadas en una direccién preferencial
dada.

Magnetizacién remanente detritica (DRM): Si los sedimentos se
depositan en aguas tranquilas adquieren magnetizacion, se alinean con respecto
al campo magnético terrestre.

Magnetizacion remanente post deposicional (PDRM): esta
magnetizacion es adquirida después de la deposicidon, cuando el sedimento se
encuentra en forma de slurry (una pasta aguada) antes de la consolidacion.
También se modifica su DRM original durante el proceso de secado.

Remanencia quimica (CRM): esta magnetizacion también es posterior a
la deposicion, se origina por la formacion de un nuevo mineral con otras

caracteristicas magnéticas.
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Magnetizacion piezoremanente: magnetizacion adquirida por esfuerzo o
impacto (SRM).

2.9 Dominios magnéticos

En la naturaleza los materiales ferromagnéticos se presentan en pequefias
cantidades (granos) dentro de una roca formada mayoritariamente de materiales
dia y paramagnéticos. Por tanto, en el analisis de las rocas es necesario tener en
cuenta las propiedades magnéticas de estos pequefios granos y las de la roca
encajonante. Para distinguirlas se representaran con minusculas las propiedades
de los granos individuales y con mayusculas las del conjunto de la muestra. El
analisis de estas propiedades requiere la introduccion de los conceptos de dominio
y multidominio (MD).

Entendemos por dominio cada una de las zonas de un grano de material
en la que existe una direccién de magnetizacion predominante. A medida que el
tamafo del grano disminuye, el nUmero de dominios disminuye. Como veremos
mas adelante, este umbral viene marcado por un balance de energias y depende
de la magnetizacion de saturacion y de la forma del grano. Este diametro es para
la hematita del orden de 15 um.

Supongamos un dominio sencillo (SD) formado por una particula esférica
de material con magnetizacion uniforme, lo que equivale a considerar que la
magnetizacion resultante, j, es igual a la saturacion js. Los momentos magnéticos
pueden ser vistos como pares de cargas magnéticas cuya distribucién hace que
una semiesfera tenga carga magnética negativa y la otra positiva (lo que explica
el nombre de "polarizacion magnética” en el Sl). Dado que las cargas tienden a
repelerse, existe una energia almacenada llamada " magnetostatica" que como se
ver4 mas adelante, si la magnetizacién es uniforme, es proporcional a js°. Bajo
este supuesto, | = js' los materiales con elevada magnetizacion de saturaciéon
tienen una gran energia magnetostatica.

La formacién de varios dominios dentro de un mismo grano hace disminuir

la energia magnetostéatica ya que el porcentaje de superficie cubierta por cargas
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magnéticas es mas pequefio y las cargas de signo opuesto estan mas cerca.
Aunque dentro de cada dominio la magnetizacién siga siendo js' el grano adquiere
en su conjunto una magnetizacion j (js").

Los diferentes dominios estan separados por regiones conocidas como
"paredes de Bloch" (Figura 2.7) en las que los espines cambian gradualmente su
direccidn de la que es predominante en un dominio a la que es caracteristica del
adyacente. La pared tiene una energia finita y una anchura también finita. En
concreto para la magnetita esta anchura es del orden de 0.1um.

El hecho de que la pared tenga una energia finita se explica por la
existencia un diametro umbral, do. Al disminuir el tamafio del grano la energia
necesaria que constituye a la pared llega a ser mayor que la disminucion en la
energia magnetostatica asociada a la divisiéon de un dominio en dos. El valor de do
depende de la magnetizacién de saturacion y de la forma del grano. Cuanto menor
es js (2x10°G, 1G = 10" A/m), sucede lo contrario y sélo los granos muy

pequenos son SD.

pared de Bloch

a7/

———

Figura 2.7. Diagrama de la pared de Bloch.

La forma también condiciona a do. Por ejemplo para un grano de magnetita
de forma cubica el didmetro para que sea SD debe ser menor que 0.1um pero si la
forma del grano es alargada, el grano puede tener hasta 1 um de longitud. Los
granos SD son muy eficaces para transformar magnetizaciébn remanente y en

general tiene campos coercitivos mas elevados que los multidominio MD.

pag. 23



El paso de la organizaciéon del material ferromagnéticos en SD de gran
tamafio a granos MD pequefios es continuo y da lugar a una distribucién especial
llamada de pseudo dominio sencillo (PSD) que se caracteriza porque el nimero de

dominios es pequefio y éstos pueden tener momentos magnéticos importantes.

2.10 Susceptibilidad magnética

La susceptibilidad magnética y es la propiedad que mide la facilidad con
que una roca adquiere una magnetizacion temporal solo en presencia de un
campo magnético (H). Si y es positiva el material adquirira una magnetizacion de
igual sentido al campo H y se dice que le material es paramagnético o
ferromagnético. Por el contrario si la y es negativa la magnetizacion inducida sera
de sentido opuesto al del campo H aplicado y se define como un material
diamagnético. Cada mineral magnético en las rocas consta de uno o mas
dominios magnéticos siendo estos directamente proporcionales al tamafio de
grano, es decir, a mayor tamafio de grano mayor numero de dominios,
multidominios y una alta susceptibilidad ¥, por otro lado, los granos pequefios

muestran un dominio simple y una baja .

2.11 Ciclo de histéresis

En los materiales ferromagnéticos, las caracteristicas de su magnetizacion
se definen por su ciclo de histéresis. Este consiste en una respuesta de la
magnetizacion a un campo que es aplicado en incrementos sucesivos hasta
alcanzar la magnetizacion de saturacion (Ms). Al disminuir el campo aplicado la
magnetizacion disminuye por una curva diferente a la que originé la saturacion.
Ademas en campo cero, el material conserva una cierta magnetizacién (Mr), que
se destruird al cambiar de sentido el campo magnético en el valor -Hc que define
la fuerza coercitiva. Si se continla disminuyendo se llegara a una nueva
saturacion, para un campo —HSs; si de nuevo se aumenta el campo, cambiara el

sentido y se completara el ciclo de histéresis (Figura 2.8).
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H.=1500 Oe_

Figura 2.8. Ciclo de Histéresis

2.12 Unidades en Paleomagnetismo

Cuando comenz6 a desarrollarse al paleomagnetismo (afios 50 — 60) el
sistema de unidades predominante era el cgs. Su empleo se convirti6 en
costumbre y ésta se ha mantenido hasta la actualidad dando lugar, en ocasiones,
a una notable confusion ya que muchos textos, instrumentos de medida e incluso
publicaciones, vienen expresadas en este sistema sin que a veces se advirtiera de
ello al lector. La dificultad aumenta porque la terminologia también es diferente.
Asi, muchos textos de Paleomagnetismo llaman magnetizacién J a lo que en el
Sistema Internacional se conoce con el nombre de Polarizacion Magnética J =
uoM. La confusion se origina porque en el sistema cgs o vale la unidad con lo que
J y M tienen las mismas unidades. Sin embargo, conviene recordar que en €l Sl la
magnetizacion es momento magnético por unidad de volumen y tiene como
unidades A/m y ecuaciones de dimensién IL™, mientras que la polarizacion
magnética se expresa en Teslas. La confusibn aumenta porque en
Paleomagnetismo la equivalencia entre el cgs y el Sl se realiza en ocasiones
llamando magnetizacién a la polarizacion magnética y momento dipolar magnético
por unidad de Volumen a la magnetizacion. La equivalencia en este caso es 1

Gauss=10°A/m. En este texto seguiremos la notacién paleomagnética y

pag. 25



llamaremos magnetizacion y representaremos con J a lo que en él Sl es realmente
Polarizacion Magnética. Las unidades de magnetizacion en el cgs seran Gauss
(G) y para convertirlas en la magnetizacién del Sl y expresarlas en A/m se
multiplicaran por 10 (en cambio para convertirlas en unidades de polarizacion

magnética (Teslas) habra que multiplicar el nimero de Gauss por 47.10%).

2.13 Los tratamientos magnéticos

La desmagnetizacion por campos magneéticos alternos consiste en destruir
la magnetizacion (componentes secundarias) progresivamente por medio de la
aplicacién de campos alternos que van decreciendo en amplitud. Al aplicar un
campo débil a la muestra de roca, los granos de menor coercitividad se alinean
con respecto al campo aplicado, por otro lado, al reducirse el campo las
posiciones de estas particulas se vuelven azarosas, quedando las remanencias de
las particulas con coercitividades mayores a las del campo aplicado. Después de
cada paso se mide la remanencia para poder obtener las direcciones primarias.

La desmagnetizacion térmica implica el calentamiento de la muestra hasta
temperaturas de desmagnetizacion Tgemag Menores a Tc (del mineral
ferromagnético), y dejarla enfriar a temperatura ambiente. El proceso permite la
remocion de magnetizaciones secundarias y que los granos con temperatura de
bloqueo menor o igual a la Tgemag pierdan progresivamente la magnetizacion termo

remanente en un campo igual a cero.

2.14 Representacion de datos

Los diagramas de Zijderveld (1967) y los estereogramas son graficos que
permiten mostrar y obtener las componentes de magnetizacion.

El diagrama de Zijderveld (Figura 2.9) es una proyeccion ortogonal que
ayuda a visualizar la desmagnetizacion progresiva de la magnetizacion remanente
durante la desmagnetizacion térmica o por campos alternos. La ventaja de este

diagrama es que la intensidad de la magnetizacion es incorporada en él.
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Figura 2.9. Diagrama de Zijderveld

La distancia al origen es proporcional a la intensidad, en el proceso de
desmagnetizacion los cambios de declinacién, inclinacién e intensidad formaran
trayectorias sobre los planos. La proyeccion en el plano horizontal se refiere a la

declinacién magnética y el plano vertical a la inclinacibn magnética.

2.15 Métodos estadisticos en paleomagnetismo

Debido a la naturaleza de los datos paleomagnéticos es necesario el
empleo de técnicas estadisticas para su andlisis. La estadistica empleada para
determinar las direcciones medias de los vectores de magnetizacion en el calculo
de los polos paleomagnéticos es de tipo bidimensional. La més utilizada es la de
Fisher (1953), que se basa en suponer a los vectores de magnetizacion
distribuidos en la superficie de una esfera. Existen otros métodos como los de
Roberts y Ursell y la distribucién normal bidimensional. En este trabajo solo se
emplea la de Fisher de 1967.

La distribucion de Fisher ve a las direcciones de los vectores de NRM de
varios especimenes como puntos en la superficie de una esfera unitaria, con cada
una de las direcciones con peso unitario.

La funcion de densidad Fisher Pgya (0), es la probabilidad por unidad de area
angular de encontrar una direccion dentro de dicha area dA, centrada a un angulo
0 de la media verdadera. El area angular se expresa es estereorradianes, donde el
area total de una esfera unitaria son 4n estereorradianes. Las direcciones se

encuentran distribuidas de acuerdo a la funcion de densidad de probabilidad:
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K
P,.(0)=————exp(kxcosO
oa (9) 4nsenh(x) p(x )

donde 6 es el angulo a la direccion verdadera, (cero en este caso) y x es el
parametro de precision , esto es una medida de la concentracion de la distribucion
alrededor del valor medio, este valor crece en tanto sea mayor la concentracion.

Sea ¢ el angulo acimutal alrededor de la direccion media verdadera, la
probabilidad de una direccién dentro de un area angular dA, puede expresarse

como sigue:

P, (0)dA = P,, (6)sen 0dod¢

El término senO aparece, ya que el area de una banda de ancho do varia

sinusoidalmente; la normalizacion de la funcién de Fisher se expresa:

2n =«
f deA (0)dA = P_, (8)sen 6dOdE =1.0

£=0 0=0

La probabilidad Pd6(6) de encontrar una direccion en una banda de ancho

dfentre fy 6+d0O esta dada por:

2n
K

P.(0)= | P,,(0)dA =2xrP,, (0)sen0d0 = ————exp(ik cosO)sen 6dO

4 (0) gjo i (0) N )] 2senh(x) p(k )

y los angulos de porcentaje, donde la direccibn media se encuentra en ese

margen, puede calcularse y algunos de los mas comunes son los siguientes:
6750, _8l° , 140°

50 — & ! 63 &’ 95 T \/;

La direccion media puede calcularse mediante las expresiones:

0 0
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D=tan™ 2m

2!

I_sen‘lzni
==

R :\/(lei)2 +(Zmi)2 +(Zni)z

Donde [;, m;, n;, son los cosenos directores de la i-ésima direccion.

Fisher demostré que la estimacion del parametro de precision k es:

(4 r)

cuando es conocida la direccién verdadera, o

, N
K=——"—
N-Rcos®

donde o es el angulo entre la direccién verdadera y las medidas estimadas.

Para darse ya una direccion media, debe de ir acompafnada del limite de

confianza, que en esta caso es el llamado ags=a1-p) Y €sSta dado por la expresion:

1

_ N-1
e—
N p

una buena aproximacion es si x>10, N>10 .
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2.16 Polos paleomagnéticos

A patrtir de la figura (Figura 2.10) sean (As, ¢s) la latitud y longitud de un sitio
dado y las del polo (Ap, ¢p), por lo tanto se forma un triangulo esférico con apices
(As, 0s), (Ap, dp) Y el norte geografico N. La colatitud (distancia angular desde el

norte geografico) del sitio es ps, y la colatitud del polo magnético pp.

Figura 2.10. Determinacién del polo geomagnético a partir de una direccién del campo
magnético.

La colatitud magnética p es la distancia angular sobre circulo mayor, del
sitio al polo magnético. La distancia angular se determina de la formula dipolar:

p = cot _1(tanlj =tan ‘1(2j
2 tanl

utilizando la ley de los cosenos y la definicion de colatitud, se obtiene:

sen A, =sen A cos p +cos 4 sen pcos 4,D
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donde

¢, = ¢, + f solosi cosp=>seniseni,

0 bien

¢p=¢s+7[—lg'

El siguiente paso es determinar el angulo £, que es la diferencia en longitud

entre el polo y el sitio. Aplicandose la ley de los senos resulta:

senp _senp,
senf  senD '

de donde se puede despejar senp, sustituyendo la colatitud de p, finalmente g

queda expresada como:

donde: -2 < < 2.

8= senl{sen psen D}

COS A,

En el caso de que la direccion media D, I, sea transformada en polo
paleomagnético, el circulo de confianza ags se convierte en un 6valo y los errores

en las diferencias medias seran:
dl, = a4 =dD,, cosl

gue corresponde a un error en la colatitud dp

1 1
dp =  atgs (L + 3co08? s
P 2%5( p)2a95(1+3coszlm]
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y un error en la direccion perpendicular al meridiano dada por

o %esSenp.
cosl .
Esto se debe a una transformacién bipolar ya que bajo este tipo de
transformacioén, un conjunto de direcciones con distribucion de Fisher no pueden
en general transformarse a un conjunto de VGP con distribucién Fisher sino que

son una distribuciéon oval.

2.17 Paleodirecciones esperadas para un sitio dado

Se desea obtener la direccibn del campo para un sitio dado con
coordenadas geogréficas (As,$s) debido a un campo geocéntrico axial, con polo en
(Ap,0p). Los puntos, N Norte geografico, S sitio y el polo P, forman un triangulo

esférico y se desea determinar Dy (Figura 2.11).

(As, bs) =5

Figura 2.11. Geometria utilizada para la determinacién del campo magnético esperado a
partir de un polo magnético.
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Aplicando la ley de los senos a SPN tenemos:
COS p == COS P, COS P, +Sen p, CoOSAg

como

sustituyendo

COs p =sen 4, sen A, + Cos A, cos A, cos(¢4, — @) .

La inclinacion esperada |y, se puede determinar a partir de p de la ecuacion
dipolar:

| =tan*(2cot p).

El polo magnético, tiene un circulo de confianza, que en este caso es A95.

El limite de confianza de Iy, se define como Aly, y puede obtenerse a partir de dm:

2
Al, = —
" Ags(1+ 3cos’ pj

De igual forma se determina la declinacion esperada
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sen 1, —sen 4, cosp
cosA,senp

cosD,_

su limite de confianza, se obtiene aplicando la ley de los cosenos al tridngulo

esférico STP.

sen A, _senp y como T= /2, suseno es 1.

senD, senT

2.18 Paleointensidad absoluta

Los estudios paleomagnéticos realizados en los ultimos afios ponen mayor
énfasis en la intensidad del paleocampo o paleointensidad, ya que como sabemos
el campo magnético es una magnitud vectorial y ademas de la direccion es

necesario determinar su magnitud.

2.19 Determinacion de paleointensidad

La magnetizacion termorremanente TRM es Unica entre las formas de
magnetismo natural remanente que proporciona informacion acerca de las
intensidades en el pasado del campo geomagnético. Considerando la ecuacion
gue describe dependencia de TRM con varios parametros incluyendo la intensidad

del campo magnetizante H:

TRM (T°C) = AH

La dependencia con el campo magnético se obtiene combinando términos
gue dependen del tamafio de grano, de la forma y de la temperatura de bloqueo.
Asi la TRM depende linealmente de la intensidad del campo magnético presente

durante el enfriamiento a través de la temperatura de bloqueo.
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Si la TRM bajo consideracion se formo por enfriamiento en el campo
geomagnético, esta TRM (TRMpaeo) natural es linealmente dependiente de la
intensidad del campo geomagnético, y usualmente se conoce como
paleointensidad. Es necesario disefiar experimentos de paleo intensidad para
determinar la constante A. Una muestra particular de una roca contiene una TRM
primaria que llamamos TRMpaeo, que es posible medir, o que hay que determinar
es la constante de proporcionalidad A. Esto se hace dandole a la muestra una
nueva TRM (TRMap) €n un campo conocido Hiap para tener:

TRM Lab — AH lab

Si la TRM natural TRMpaeo €S Una componente simple de TRM, combinando
ambas ecuaciones podemos eliminar la constante de proporcionalidad A y

resolvemos para Hpaieo:

H _ (TRM paleo JH
paleo TRM " lab

En principio todas las cantidades son medibles y la paleointensidad puede
ser determinada, pero el experimento depende de la suposicion de que la
constante de proporciébn no cambia. Esto significa que no hay cambios en las
propiedades que determinan A, (tamafio de grano, o la composicién de los granos
ferromagnéticos, etc.), cambios que se pueden llevar a cabo en forma natural o
durante el calentamiento en el laboratorio. Esto hace que en la practica la
determinacion de las paelointensidades sea muy dificil ya que los granos
ferromagnéticos portadores de la TRM natural a menudo han sufrido alteraciones
o el calentamiento requerido en el laboratorio induce cambios fisicos-quimicos.
Para controlar esta situacion se realiza un experimento que extrae informacion util
de paleointensidad en bajas temperaturas antes de que las alteraciones en
temperaturas mayores se presenten, este experimento se hace usualmente en
series de pasos de calentamiento progresivo. Este procedimiento involucra un

doble proceso de calentamiento:
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1.- La muestra es primero calentada a una temperatura Ti por encima de la
temperatura ambiente pero por debajo de la temperatura de Curie. La muestra es
entonces enfriada a temperatura ambiente en un campo magnético nulo (cero), y
la TRMpaeo remanente en la muestra es medida. La diferencia entre TRMpaeo antes
del calentamiento y TRM después de calentar a Ti es la cantidad de TRM natural
con temperaturas de bloqueo < Ti, esta diferencia es la magnetizacion parcial
termorremanente (pTRM) portada por granos con temperaturas de bloqueo < Ti.

2.- De nueva cuenta la muestra es calentada a Ti pero ahora es enfriada en
un campo magneético conocido Hiyp, Yy la cantidad de pTRM adquirida durante este
enfriamiento es medida. La TRMpaeo remanente después del primer calentamiento
Ti sé grafica contra la pTRM adquirida en el enfriamiento en Hy, seguido del
segundo calentamiento. Este doble proceso de calentado se repite incrementando
la temperatura.

La ley aditiva de PTRM dice que la PTRM adquirida en un intervalo de
temperaturas de bloqueo es independiente de la PTRM adquirida en otro intervalo.
Asi la ecuacion puede aplicarse a cada temperatura Ti, y cada dato o punto en la
gréfica proporciona una estimacion de la paleointensidad Hpaeo. Si N0 ocurren
cambios en los granos ferromagnéticos, los puntos obtenidos a temperaturas
progresivamente mayores estan sobre una linea recta. La pendiente de dicha
recta es:

paleo

pendiente = —
lab

El empleo de este doble proceso de calentamiento es util para obtener
informacion de paleointensidad en bajas temperaturas antes de que se presenten
alteraciones, pero requiere de mucho tiempo y el porcentaje de éxito suele ser
muy bajo. Es por ello que se conoce mas acerca de las direcciones del campo
magnético que de sus intensidades en el pasado. Sin embargo el conocimiento de
las paleointensidades es crucial para la evaluacion de modelos del campo
geomagneético.
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Capitulo 3. Variaciones del Campo Magnético de la Tierra

3.1 Inversiones geomagnéticas

Las inversiones son los eventos geomagnéticos mejor documentados por el
paleomagnetismo y hoy en dia sabemos que el campo se ha invertido miles de
ocasiones en la historia de la Tierra. También sabemos que no se trata de un
fendmeno aislado, el Sol por ejemplo, cuenta con campo magnético que invierte
su polaridad con mucha frecuencia y regularidad. La Via Lactea tiene un campo
magnético que a gran escala parece invertirse también. La evidencia y modelos
parecen indicar que el origen de los campos magnéticos se encuentra en los
ndcleos y con mecanismos de auto generacién, en el caso de la Tierra el campo
magnético se origina en el ndcleo y las variaciones principales son de caracter
interno, al hablar de las inversiones (0 excursiones), su registro en rocas y al
mecanismo que las generan, nos referimos a las fuentes de origen interno
Gnicamente.

Para el caso del campo magnético de la Tierra recordemos que la definicién
de inversion es un cambio de 180° en la direccion del campo dipolar, globalmente
observado y promediado en unos cuantos miles de afos, esta definicion se reduce

a decir que una inversion es un cambio estable en el signo del campo axial dipolar.

3.2. El fenémeno de auto inversidén en rocas.

En los primeros estudios paleomagnéticos David (1905) y Brunhes (1906)
se opusieron a aceptar la idea de que el campo magnético terrestre se haya
invertido. Aflos mas tarde Matuyama (1929) obtuvo el primer registro cronolégico
de una inversion al examinar las direcciones magnéticas en mas de 100 flujos de
lava provenientes de Japdén y Manchuria, sin embargo, las técnicas utilizadas en

esa época no permitian hacer una afirmaciéon de que efectivamente se tenia el
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registro o se trataba de un fendmeno relativo a las rocas estudiadas. Este
fendmeno es un mecanismo de auto inversion en el cual las rocas han sufrido una
magnetizacion termorremanente anti paralela al campo magnético que se aplica
en ese momento. El problema entonces es decidir si se trata de uno u otro
fendmeno. Neél (1955) realizo el primer modelo tedrico de auto inversion en rocas
y fue el punto de partida de los modelos subsecuentes (p.e. Verhoogen, 1956;
Uyeda, 1958; O'Reilly y Banerjee, 1966; O'Rreilly 1980; Nord y Lawson, 1992;
McClelland y Goss, 1993, etcétera).

Algo importante de todos los modelos es que la auto inversion requiere de
que existan (o existieran) al menos dos fases magnéticas en la roca. Una fase se
magnetiza primero paralela al campo magnético externo y posteriormente la
segunda fase se magnetiza de forma anti paralela a la primera. Lo anterior ocurre
ya sea porque hay una interaccién de intercambio negativa que actla entre las
dos fases o porque el campo magnético de la primer fase se “impone” al campo
magnético externo (interaccion magnetostatica). La fase magnética A tiene una
temperatura de Curie mayor a la de la fase B y esta magnetizada paralela al
campo externo H. En la parte 5.1b de la figura, la fase B se alcanza a magnetizar
en el campo total H+Ha, donde Ha es el campo magnético debido a la fase A la
cual, en este modelo, podria ser opuesto al campo externo H. Si las magnitudes
Ha> H entonces la fase B se magnetizara en direccién opuesta a H, entonces si a
temperatura ambiente la magnetizacion total de B excede a la de A, la muestra
tendra una magnetizacion opuesta. Estos procesos suceden después de la
formacion de la roca por lo que no es posible de detectar en el laboratorio.

En la actualidad el mineral mas estudiado y comprendido que experimenta
auto inversion es la titanohematita que contiene el 50% de moles de ilmenita y
hematita. EI mecanismo de auto inversion es complicado e involucra el
ordenamiento de He-Ti y posiblemente exsolucion. Sin embargo la esencia del
mecanismo es que la interaccion de intercambio negativa se lleva a cabo entre
una fase magnética muy débil con una alta temperatura de punto de Curie y una
fase muy fuerte con una temperatura de Curie muy baja. Es posible que el

fendmeno de auto inversidn se presente entre sedimentos asi como en rocas
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igneas. Podria ocurrir si dos fases anti acopladas coexisten durante el proceso de
alteracion quimica. McClelland y Goss (1993) mostraron que en algunas
circunstancias la conversién de maghemita a hematita podria ser el resultado de
auto inversion. Desafortunadamente la auto inversion en sedimentos se realiza
durante un tiempo muy largo como para poder reproducirlo con éxito en el
laboratorio asi que el conocimiento documentado es muy escaso y poco
concluyente. Por otro lado y con gran fortuna la auto inversién en sedimentos es
estadisticamente muy rara.

Aunque los mecanismos de auto inversion representan un reto en geofisica,
los ejemplos documentados que se presentan naturalmente indican que son muy
esporadicos, la gran mayoria de la evidencia nos indica que las magnetizaciones
inversas que se encuentran registradas en las rocas se deben a cambios de
polaridad reales y no a fenébmenos de auto inversion, Mc Fadden y Merrill (1994).

A pesar de que la existencia de la auto inversion sea poco probable, las
técnicas actuales utilizadas en paleomagnetismo contemplan hacer pruebas para
determinar si las rocas que se estudian pueden presentar el fenbmeno de auto
inversion. Existen tres pruebas para determinar si efectivamente se trata de una
inversion auténtica.

Estudios de contactos adyacentes a las rocas intrusivas o subyacentes
entre los flujos de lava para ver si hay concordancia de la polaridad de
magnetizacion entre las rocas igneas y la roca del contacto.

I.  Establecer la existencia simultdnea de zonas de la misma polaridad
distribuidas globalmente.
ii. Establecer la existencia de rocas que hayan registrado el
comportamiento transicional del campo durante la inversion.
iii. En los dos primeros casos se refieren a observaciones simultaneas
de diferentes tipos de rocas. En general un contacto tendra diferente
mineralogia magnética debido a que las rocas igneas cuentan con

diferente energia térmica (McEIlhinny, 1973).

Al cumplirse estas tres condiciones se podra afirmar que se trata de una

inversion magneética, pero de no ser asi no es posible negarla. Por este motivo es
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de mucha utilidad encontrar secuencias volcanicas con periodos de actividad
suficientes para que se haya registrado un evento de este tipo, éste es el caso del
estudio reportado en este trabajo y del que se hablard con mas detalle en
capitulos posteriores.

3.3 Escala de polaridades magnéticas de los pasados 5Ma

Mercanton (1926) fue el primero en afirmar que si las magnetizaciones
inversas que presentan las rocas se debian a las inversiones del campo
magnético de la Tierra, entonces deberia de haber un registro paleomagnético
distribuido sobre toda la Tierra. Las rocas de la misma edad deberian de tener la
misma polaridad sin importar en que parte de la Tierra se encuentren. Mas tarde
Matuyama (1929) demostré que lavas del cuaternario temprano tenian polaridad
inversa mientras que lavas mas jovenes presentaban polaridad normal. Roche
(1951, 1956) trabaj6é con rocas volcanicas provenientes de la Chaine des Puys en
Francia y concluyé que la inversion mas reciente del campo magnético de la Tierra
se llevd a cabo en el Pleistoceno Temprano. Estos y otros trabajos impulsaron la
idea de que era posible la existencia de una secuencia geoldgica ordenada de
inversion de polaridades magnéticas. En todos esos estudios las observaciones
estaban basadas en los métodos de fechamiento poco precisos de la época y que
se basaban en la identificacion de fosiles. Ya con el desarrollo de los métodos
radiométricos de fechamiento (afios 60’s), en particular el de K-Ar, fue posible
fechar un amplio nimero de lavas con mucho mayor precisién y se pensé ahora
en la creacion de una escala temporal absoluta de polaridades magnéticas, Figura
3.1.
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Figura 3.1. Evolucioén de la escala de polaridades magnéticas, adaptado de McDougall (1979)

Utilizando conjuntamente las polaridades magnéticas y el fechamiento
radiométrico Cox et al. (1963) definieron una escala de tiempo y polaridades
magnéticas que sugeria una periodicidad en las inversiones magnéticas cercana
al millon de afos. Sin embargo los nuevos datos rapidamente mostraron que no
hay tal periodicidad y se fue ampliando la escala en longitud como en resolucion.
Cox et al.,, (1964) propuso entonces que dentro de los intervalos en donde
predomina una polaridad con duracion del orden de 1Ma podria haber intervalos
mas cortos de polaridad opuesta del orden de 0.1Ma. A los intervalos mayores se
les denomino “Epocas de polaridad magnéticas” y a los intervalos menores se les
llamé “Eventos”. A las épocas se les asigna el nombre de los pioneros en
magnetismo (Brunhes, Matuyama, Gilbert etc.) mientras que a los eventos se les
asigna el nombre de la localidad en donde se encontraron. En la actualidad los

términos de Cron y sub-cron han reemplazado a los de época y evento
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respectivamente, a la escala de tiempo de polaridades magnéticas se le denomina

GPTS por sus siglas en inglés, Figura 3.2.
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Figura 3.2. Escala de polaridades para los ultimos 5Ma (Mankinen y Dalrymple, 1979), las
zonas oscuras representan polaridad normal, las blancas zonas de polaridad invertida. Las
edades que se muestran fueron hechas por métodos radiométricos.
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3.4 Paleointensidad durante las inversiones

Un aspecto importante para conocer el comportamiento del campo
transicional es el de la intensidad del campo magnético al momento de que las
rocas la adquieren ya que puede esclarecer si se trata de un fenébmeno de
inversion global o una singularidad local. Han existido muchos modelos acerca del
comportamiento del campo y en la actualidad el argumento mas aceptado por los
paleomegnetistas es el que establecieron Merill y McFadden (1999). Recopilando
datos paleomagnéticos de los pasados 160 Ma, considerando que los estados de
polaridad normal e inversa son estados de cuasi equilibrio y con las mismas
caracteristicas estadisticas, y que la frecuencia de las inversiones al parecer esta
gobernada por las condiciones de la frontera Nucleo Manto de la Tierra, es de
esperarse que la paleointensidad deba de disminuir en los periodos de transicion.
Esta afirmaciéon implica que en los estudios se incluyan experimentos para
determinar el valor absoluto de la intensidad del campo y establecer si se cumple

0 no con esa condicidn, estos experimentos son los de paleointensidad.

3.5 Excursiones Geomagnéticas

3.5.1Definiciéon de excursiones

Ademas de las inversiones del campo magnético, se han observado
alejamientos muy amplios de la direccién del campo geomagnético de la Tierra en
una sola localidad. Estos alejamientos en donde al campo parece cambiar su
polaridad y finalmente regresar a su estado inicial se les ha denominado
Excursiones Geomagnéticas. Las excursiones geomagnéticas generalmente se
definen cuando el VGP calculado a partir de la direcciébn del campo en una
localidad se aleja 45° de su posicién promedio en esa época y no esta asociado
con un cambio de polaridad. Algunas veces es dificil distinguir cuando esto ultimo

pag. 43



ha sucedido debido a lo cortos que son los intervalos de tiempo de un cambio de
polaridad (10° A) y se encuentran presentes en el registro geomagnético. Algunos
ejemplos de excursiones se han observado en estudios donde una sucesion de
lavas ha registrado con cierto detalle las variaciones del campo magnético.
También se han encontrado registros en secuencias de sedimentos pero su
interpretacién es equivocada la mayoria de las veces ya que su escala de tiempo
es corta y solo se basa en una estrecha banda de sedimentos.

Una pregunta interesante y aun sin responder de forma contundente es si
las inversiones y la variacion secular son fendmenos distintos o si las inversiones
deben considerarse como casos extremos de variacion secular. Por ejemplo es
posible que las inversiones estén asociadas con variaciones de tipo térmico o
quimico originadas en una de las fronteras de nucleo exterior mientras que la
variacion secular tipica puede deberse a ondas magnetohidrodindmicas en el
geodinamo, (Olson, 1983). En todo caso debiera de ser posible distinguir entre
excursiones asociadas con las inversiones del campo principal y aquellas que
pueden ocurrir por alguna situacion favorable durante la variacion secular.
Tedricamente es posible que el campo no dipolar llegue a ser tan grande en algun
punto que localmente se produzcan inversiones y asi puedan existir
simultdneamente las dos polaridades; para distinguir dichas inversiones locales y
las excursiones Merrill y Mc Fadden (1994) sugieren se utilice la frase de
excursion inversa para describir un registro de excursion con una desviacion del
VGP de 90°.

3.5.2 Excursiéon de Laschamp

Las excursiones mas recientes son de interés particular ya que
potencialmente se deben de identificar en varios lugares sobre la Tierra y poder
asi investigar su morfologia global. Para tiempos mucho mayores a 500 000 afios
es muy improbable que se pueda hacer alguna correlacion con alguna certeza
entre dos registros en lugares distintos. Sin embargo para tiempos menores a 50

000 anfos, existe la posibilidad, y en ese intervalo de tiempo las excursiones han
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sido documentadas en algunas partes del mundo con los flujos de lava. Estos
registros llaman la atencion ya que los argumentos acerca de la viabilidad del
proceso de registro en sedimentos son escasos. La primera excursién bien
documentada se encontrd en los flujos de lavas de Laschamp y Olby de la Chaine
des Puys en Francia (Bonhommet y Babkine, 1967). Las direcciones observadas
en esos flujos de lava se desviaban cerca de 140° de la direccion del campo axial
dipolar. Inicialmente Cox (1969) lo interpreté como una inversion genuina del
campo magnético de la Tierra pero en la actualidad se le llama la excursién
(inversa) de Laschamp de acuerdo con la definicion anterior.

Otro aspecto de interés de la excursion de Laschamp es saber hace cuando
sucedi6 y el tiempo que durd, por tal motivo se han realizado muchos intentos con
diversas técnicas (radiomeétricas, termoluminiscencia, desequilibrio) para fechar los
flujos de lava. Todos los andlisis indican que las edades de las lavas de Laschamp
y Olby estan entre los 35 y los 50 mil afios (Roperch et al., 1988). Los resultados
mas precisos realizados en tres distintos laboratorios indican que la edad es de
46.6 + 2.4 KA (Levi et al., 1990).

Se han realizado también mediciones de paleointensidad a los flujos de
Laschamp y Olby asi como a la “escoria” del crater de Laschamp (Roperch et al.,
1988) utilizando el método de Thellier, los resultados en los flujos y en la escoria
arrojaron resultados muy similares y se pueden representar con un simple valor de
paleointensiadad de 7.7 uT. Este valor es una sexta parte del valor de la
intensidad del campo magnético terrestre actual, asi que es poco probable que las
direcciones de los flujos hayan sido adquiridas durante un intervalo de polaridad
inversa estable. Esta conclusion es apoyada por una determinacion de
paleointesidad de 12.9 uT encontrada en un flujo de polaridad intermedia en
Louchadiere y que se encuentra entre la direccion del campo actual y el
encontrado en Laschamp (Chauvin et al., 1989).

Al suroeste de Islandia también se ha encontrado el registro de una
inversion en basaltos glaciales y se le ha llamado excursion Skalamaelifell,
posteriormente Levi et al., 1999, identificaron la misma excursién en un area mas

extensa en la peninsula de Reykajnes. Los fechamientos de K-Ar en las lavas de
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la excursion dan una edad promedio de 9 determinaciones de 42.9 £ 7.8 ka y una
paleointensidad de Thellier de 4.2 + 0.2 uT (Levi et al., 1990). Estas observaciones
sugieren que tanto la excursion de Laschamp y la de Skalamaelifell son
esencialmente el mismo evento. Otro posible registro de este evento en otras
partes del mundo se encuentra en la provincia volcanica de Auckland en Nueva
Zelanda donde las lavas tienen una direccion con una notoria inclinacion
descendente hacia el norte y cuyas las edades por **C y termoluminiscencia se
encuentran entre los 25 y 50 ka.

El registro de otra excursién, la del Lago Mungose, se ha observado en
hogueras prehistéricas aborigenes en el sureste de Australia (Barbetti y
McElhinny, 1972) y es otro ejemplo de una excursion registrada por un proceso de
magnetizacion termo remanente TRM como en los flujos de lava. Barbetti y
McElhinny (1976), descartaron la posible hipotesis de que un rayo haya caido y
mediante un proceso de desmagnetizacion por campos alternos obtuvieron una
curva que no es compatible con un origen isotermal de las direcciones intermedias

del lago Mungo.

3.5.3 Inversiones y excursiones dentro del Cron de Brunhes

Champion et al., (1988), afirman que hay por lo menos ocho eventos de
inversion dentro del Cron de Brunhes. Harrison analizé 216 nucleos sedimentarios
de mar profundo y encontr6 que aproximadamente el 20 % de ellos presentan
direcciones inversas de magnetizacion en algin momento dentro de Brunhes.
Para determinar si representan verdaderos eventos de inversion, Champion et al.,
(1988) buscaron direcciones inversas en flujos de lava. Ellos se plantearon que si
habia evidencia de inversiones al mismo tiempo en las lavas y en los sedimentos
en distintas ubicaciones sobre la superficie de la Tierra, esta constituia una fuerte
evidencia de un evento de inversion. Encontraron tal evidencia en algunos casos y
sugirieron que habia por lo menos ocho eventos de inversion dentro de Brunhes.
Esta afirmacion fue ganando aceptacion a medida que se encontraba una buena

correlacion geocronoldgica, (p.e. Spell y McDougall, 1992). Sin embargo, Merrill y
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McFadden (1994) sefalaron que en tal escenario requeriria que el estado de
polaridad inversa fuese sustancialmente menos estable que el estado de polaridad
normal durante Brunhes. Esto contradice las conclusiones alcanzadas en el
andlisis estadistico del registro geocronolégico de las inversiones y que la teoria
apoya, en particular el hecho de que no hay un estado de polaridad preferencial y
que ambos estados, normal e inverso, deben de ser estadisticamente
equivalentes. Posteriormente Merrill y McFadden (1994) encontraron que menos
del 0.1% de todos los flujos de lava con edades de Brunhes muestran direcciones
inversas de magnetizacion. Suponiendo que todos los miles de flujos de lavas se
distribuyen aleatoriamente sobre la superficie de la Tierra en tiempo y espacio,
entonces el tiempo minimo para una inversion es de 390 afios, lo que representa 8
inversiones durante Brunhes. Esta estimacién supone que el campo invierte su
polaridad e inmediatamente regresa a su estado inicial. Considerando ahora a la
mas comun de las suposiciones de que el campo permanece algun tiempo en el
estado invertido, entonces el tiempo de transicion de una inversién se reduce a
100 afios aproximadamente. Las dos estimaciones estan por debajo en un orden
de magnitud del tiempo estimado para una transicion que es de 3000 a 10 000
afos. Merrill y McFadden concluyen que los eventos de Laschamp y Blake son
probablemente excursiones y no inversiones geomagnéticas. Este es un claro

ejemplo de la dificultad para distinguir entre una inversion y una excursion.

3.5.4 Modelos de excursiones magnéticas

Comunmente se recurre a dos explicaciones posibles de como es que se
produce una excursion geomagnética: una que argumenta una variaciéon secular
de gran escala y otra que plantea la posibilidad de inversiones geomagnéticas
abortadas. No es posible hacer una distincion entre alguna de estas alternativas a
menos de que las inversiones abortadas manifiesten una rabrica diferente a la de
la variacion secular de gran amplitud.

Las explicaciones en términos de variacion secular generalmente involucran

modelos en el cual alguna de las fuentes no dipolares del campo magnético
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cambia en intensidad y ubicacion para producir un efecto de inversion, asi se
pueden visualizar tres situaciones basicas:
I.  El campo dipolar experimenta un cambio extremo en su direccion.
[I. El campo dipolar principal decrece en intensidad y el campo no
dipolar domina sobre una region extensa sobre la Tierra.
lll.  Una de las fuentes no dipolares del campo incrementa drasticamente

su intensidad.

Los primeros dos casos implican fenomenos globales, con la excepcion del
segundo caso que unicamente depende de cuanto decrece el campo dipolar. En la
actualidad no hay evidencia que sugiera que el primer caso sea factible. Los casos
ii y iii son en realidad manifestaciones del hecho de que la proporcion entre la
intensidad del campo no dipolar y la del campo dipolar sea considerablemente
mayor de lo que es en la actualidad. El caso iii es el mas dificil de probar ya que
implica que la excursion pueda estar restringida solo a una regién muy pequefa.
Esta caracteristica es posible en la descripcion por armoénicos esféricos del
campo, matematicamente se puede restringir el campo a regiones tan pequefas
como uno quiera, simplemente se elijen términos arménicos de 6rdenes elevados.
Dado la naturaleza de los armdnicos esféricos, fisicamente es posible que ocurra
una situacion similar.

Harrison y Ramirez (1975) demostraron que es posible representar al
campo no dipolar por una fuente dipolar ubicada en el nucleo exterior que produce
una inversion del campo localizada en un sitio, al estar cerca (hasta 15°) el campo
que se observa mantiene la polaridad normal y al alejarse el efecto es de un
campo invertido. Por otro lado, Creer (1983) demostrd que es posible producir un
cambio significativo en la inclinacion del campo por profundas fuentes radiales no
dipolares que apuntan hacia arriba en latitudes medias en el hemisferio norte o
hacia abajo en el hemisferio sur. Encontré que los cambios en el signo o la
inclinacién podrian producirse si se introducen fuentes no dipolares con momentos
magnéticos bastante moderados, particularmente las perturbaciones pueden

ocurrir si se hace que los momentos dipolares fluctien como una deriva, estas
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fluctuaciones se manifiestan entonces como excursiones magnéticas que se
pueden observar solo en regiones restringidas.

Como es de esperarse la comprobacion de estos modelos no es posible
hacerse de forma directa debido a la imposibilidad de acceder al interior de la
Tierra, como es el caso del nucleo ya que ahi se genera el campo y muy
probablemente ahi también se originan sus fluctuaciones. Los modelos mas
aceptados tienen en comun que para explicar las variaciones del campo se piensa
en fuentes de campo no dipolar de magnitud y escala pequefia. El origen, la
magnitud, duracién y ubicacion de esas fuentes son indeterminados y representan
el mayor reto a vencer por el paleomagnetismo y otras disciplinas como la

Geodinamica o la Fisica computacional.
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Capitulo 4. Marco Geologico y Detalles de Muestreo

4.1. Contexto geoldgico y tectonico general

La formacién de la cordillera montafiosa de la Region Djavakheti al sur de
Georgia (area de estudio) esta relacionada con la convergencia aun activa entre
las Placas Arabiga y Euroasiatica. Como consecuencia, la region se comprime,
mientras simultaneamente se produce una eyeccién hacia el oeste del Bloque
Anatoliano y una hacia el Este del bloque Irani (Rubinstein et al., 1972, Figura
4.1). El resultado en la actualidad es un conjunto geoldgico complejo, con una
asociacion tanto de estructuras compresivas N-S (pliegues y cabalgaduras E-W)
como de estructuras extensionales E-W (fallas normales y diques), acompafiadas
por un vulcanismo considerable del Neégeno al Cuaternario y fallas lateral
izquierda NE-SW vy fallas de rumbo lateral derecha NW-SE. La region del Caucaso
se encuentra entre el mar Negro y el mar Caspio, dentro de una amplia zona de
deformacion, la cual forma parte del cinturon de colision Alpino-Himalayo. La
tectdnica actual es dominada por el movimiento de la Palca Arabiga hacia la Placa
Euroasiatica.

La historia geologica de la region del Caucaso es compleja, y esta descrita
por algunos investigadores. Una descripcién de los principales aspectos de las
estructuras geoldgicas y tecténicas actuales de la Region del Caucaso lo podemos
encontrar en el trabajo de Rebai et al., 1993, y es la que se utiliza en este estudio.
Desde el jurasico al Paleoceno (140 a 35 Ma), el area actual del Caucaso Mayor
ha sido un arco montafioso que se produjo por la subduccion del Océano de Tetis
hacia abajo de la plataforma Rusa. En el Oligoceno tardio (30Ma) el mar rojo
comenz6 a abrirse, causando que la Palca Arabiga se moviera hacia el norte
respecto de Africa y acercandose al Océano de Tetis en esta region. El margen se
cerré rapidamente y comenzo6 la colision continente-continente hacia los 5-3.5 Ma.
Lo anterior se propone como resultado de los datos gravimétricos y de reflexion
sismica, la corteza oceénica aun presenta depresiones en el este y oeste del Mar

Negro y al Sureste de la cuenca del Caspio.
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Figura 4.1: 1, falla de rumbo mayor; falla de cabalgadura mayor; 3, trinchera de
subduccion; 4, plegamiento epicentral; 5, zonas epicentrales de sismos recientes; 6, conos
volcanicos recientes; 7, zonas volcanicas Plio-Cuaternarias; 8, corteza oceanica e
intermedia; 9, cuenca neogénica y cuaternaria principal; 10, movimiento relativo de bloques
respecto a Eurasia. Abreviaturas de sitios: Br, Bordjomi; Bz, Bazargechar; Er, Erzincan; Erz,
Erzerum; Ev, Erevian; Ka, Kaphen; Kz, Kazbeki; L.C., Cducaso Menor; Mu, Muradiyé; Ta,
Tabriz; Tb, Tbilissi; (Rubinstein et al., 1972)

En el inicio de la colisién se origind plegamiento y hundimiento del Caucaso
Mayor hacia arriba y formaron las montafias mas altas en la region occidental del
Cinturon Alpino-Himalaya. Las unidades estructurales resultantes en la actualidad
se muestran de forma simplificada en la Figura 4.2.

Las placas Euroasiatica y Arabiga convergen a razén de 28mm/y a 26°

cerca del Caucaso. La subduccion de la corteza continental se evita por la
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extrusion lateral del bloque Turco, el bloque Azerbaijan y de la parte Noreste del
bloque Irani ademas del engrosamiento cortical subterraneo. Maissuradze et al.,
(1980) han propuesto la existencia de una gran falla lateral izquierda, la falla
Borjormi-Kazbegi, y sugieren que es una de las caracteristicas activas mas
importantes del area.

Figura 4.2. Mapa tectonico de Georgia propuesto por Rebai et al., 1993.

Borjormi-Kazbegi proponen que la estructura se comporta como una falla
transformante que divide el Caucaso Mayor en dos porciones distintas: el Caucaso
del Este limitado por bloques elevados de fallas al Norte y al Sur, y que es
sismicamente activo; la porcion del Caucaso occidental delimitado al Sur
solamente por fallas elevadas y al norte por un suave hundimiento debajo de la
Plataforma Rusa la cual es sismicamente quieta (Rubishtain, 1972). En otro
modelo para esta region (Rebai ete al., 1993), la componente oblicua de la
convergencia predicha entre Arabia y Eurasia se reparte en un acortamiento en el

Norte, perpendicular al rumbo del Caucaso Mayor y a un deslizamiento lateral
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derecho de las fallas principales en el Sur. Una zona fallas elevadas limitan el
margen Sur del area de la meseta del Este de Turquia, y otro mas justo al Norte

del Lago Sevan, Caucaso Menor.

4.2 Geologia local del &rea de estudio.

El area de estudio se encuentra en la regidén volcanica de Dzhavakheti, en
la parte central del Caucaso y al sur esta rodeada por las cordilleras de Gektap,
Shirak y Bazumi, en su parte mas alta alcanza al Rio Kura al Oeste y al Norte por
la cordillera Trialeti, la cual se compone de rocas volcanicas sedimentarias del
Pale6geno. La frontera Este coincide aproximadamente con la linea Tsalka-
Gomareti-Dmanisi-Stepanavan excepto por tres grandes flujos de lava.
Orograficamente el area de estudio Dzhavakheti, es una zona de elevacion media
alta con elevaciones maximas de aproximadamente 3300 m y se caracteriza por
placas alternadas, valles y mesetas separadas por volcanes y domos volcanicos.
El basamento del area Dzhavakheti consiste en rocas sedimentarias volcanicas
del Cretacio y Paleogeno las cuales estan expuestas a ventanas aisladas de
erosion. Al Este, el Valle del rio Kharami corta a través del macizo Kharami de
Granito Paleozoico. Casi por toda el area las rocas del basamento se encuentran
cubiertas por rocas volcanicas de Neogeno-Cuaternario de unos cuantos cientos
de metros de espesor, Figura 4.3.

La fase inicial del vulcanismo Cenozoico de Dzhavakheti produjo la
Formacion Goderdzi en el Mioceno tardio, la cual estd dominada por rocas
piroclasticas con cantidades subordinadas de lavas de composicién de andesita-
dacita. Dentro del area Dzhavakheti, la formacién Goderdzi incluye rocas
piroclasticas y flujos de lava andesiticos que afloran en los valles de los rios Kura
y Paravani en donde esas rocas se superponen a los Basaltos de la formacion
Akhalkalaki. Datos geocronoldgicos recientes indican que el vulcanismo de la

formacién Gordedzi es de una edad de 8 a 7 Ma.
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Figura 4.3. Mapa de la geologia local del area de estudio tomado de Lebedev et al., 2007. (1)
Depdésitos sedimentarios Cuaternarios, (2) dacita volcanica del cuaternario tardio de la
cordillera Samsari , (3) andesita, riolita y dacita pliocénicas de la cordillera Dzhavakheti, (4)
rocas volcanicas Pliocénicas de la Formacion Akhalkalaki (basaltos, basaltos subalcalinos,
andesita basaltica y andesita), (5) andesita y dacita volcanicas del Mioceno Tardio
provenientes de la formacion Goderdzi, (6) Rocas sedimentarias y magmaticas del pre-
Nedgeno, (7) sitios utilizados para los fechamientos del trabajo de Lebedev.

El méximo de la actividad volcanica de la region Dzhavakheti corresponde
al Plioceno Medio al Tardio vy se relaciona con la formaciéon de los campos
volcanicos de composicién béasica, cuyo material se combina con el de la
formacion Akhalkalaki. Flujos de andesita basaltica y olivino forman grandes
placas de lava sobre practicamente todo el terreno dando origen a: Akhalkalaki,
Tslaka, Gomareti y otros. Los valles de los rios (Kura, Paravani y Khrami) cortan
las rocas volcanicas de la formacion Akhalkalaki a través de todo su espesor, el

pag. 54



cual localmente alcanza hasta los 300m, y expone las secciones verticales de mas
de veinte flujos de lava alternados, lo que corresponde a la zona de estudio de
este trabajo, ver figura 4.3. El caracter de la actividad volcanica, la geomorfologia
y los volumenes significativos del material emplazado en magmas altamente
moviles favorecen el origen de rios de lava de decenas de kilometros de longitud y
decenas de metros de espesor, incluso cientos en algunos tramos, a lo largo de

los valles de Kura, Khrami, Mashavera, Debed y Akhuryan.

4.3. Detalles de muestreo

La secuencia original estudiada en el trabajo de Camps et al., 1996 se
encuentra situada en la ubicacion 41°28.616 N y 43°22.850 E, cerca de 1Km S-SE
de la localidad de Thoki, y confluye con el arroyo Tchobareti, Figura 4.4. Esta
formacion consiste en dos partes separadas por una superficie erosionada que
actia como la divisibn entre la parte inferior y superior de las secuencias
Akhalkalaki. Debido al tiempo requerido para la erosiéon, no hay duda de que
existio un periodo de reposo entre las emisiones superior e inferior de las
secuencias Akhalkalaki, este trabajo se enfoca solo en las secuencias inferiores.
De acuerdo a su distribucion y a la actividad volcanica se piensa que las tres
secuencias de lavas estudiadas provienen de distintos volcanes activos, en cuanto
a su composicidon mineraldgica tienen caracteristicas similares, son basaltos y
ocasionalmente andesitas, entre los flujos consecutivos que conforman las

secuencias no se aprecia evidencia de sedimentos o paleosuelos intercalados.
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Figura 4.4. Mapa Geoldgico regional del area de estudio. La regién en gris claro son Plio-
Cuaternarios y la zona en gris obscuro son depdsitos mas antiguos.

En el sitio Thoki, la secuencia inferior Akhalkakaki tiene aproximadamente
250 m de espesor y se compone de 24 flujos de lavas grises, masivas de grano
simple (basaltos y ocasionalmente andesitas) con un espesor maximo de cerca de
30m. Camps et al., (1996), reportd que los flujos de lava inferiores poseen
polaridades intermedias mientras que la parte superior esta inversamente
magnetizada. La seccion Tchuntchka (41°28.566 N y 43°23.078 E) esta ubicada a
1Km de la seccién principal Thoki (Figura 4.4), su espesor aproximado es de 300m
y se constituye de al menos 32 flujos de lava (basaltos y ocasionalmente
andesitas). No se encontré evidencia de la presencia de la seccién Akhalkalaki
mucho mas joven en esta area. Tampoco se encontré evidencia de una superficie
de erosion, desarrollo de paleosuelos o sedimentacién entre los flujos de lava
consecutivos. Goguitchaichvili et al., (1997) reporté direcciones de polaridad

inversa en la parte intermedia de las secuencias seguidas de una delgada zona
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lavas de polaridad normal. Debido a la falta de accesibilidad la parte inferior de la
secuencia se mantiene sin estudiar. En cambio la seccion Khando (41°28.218 N
and 43°24.126 E) esta representada por las dos secuencias superior e inferior de
Akhalkalaki. En esta seccion, el grosor total es de 170 m compuestos de 16 flujos
de lava consecutivos.

Durante la camparfia de 2005 se recolectaron con éxito ceca de 50 nucleos
paleomagnéticos estandar (seis flujos de lava) provenientes de la parte inferior de
la seccién Tchuntchka mientras que 16 flujos de lava (128 muestras) se obtuvieron
del sitio Khando. La parte superior de Khando y similarmente Thoki, es claramente
mas joven y la erosion superficial esta bien definida a lo largo de cada flujo tanto
en el sentido vertical como horizontal como se espera para minimizar los efectos
de inclinacion. La mayoria de las muestras fueron perforadas en la parte mas baja
de los flujos, con la esperanza de obtener muestras con el grano més fino posible.
Los nucleos se obtuvieron con una perforadora portatil con motor de gasolinay se

orientaron con compas magnético y solar.

4.4 Geocronologia (*°Ar/*°Ar)

4.4.1 Procedimiento analitico

El conjunto de muestras de plagioclasa (Thoki 1W, 11Y y 16 Y) fueron
separadas mediante el método clasico de separador magnético y liquidos
pesados. Los tres minerales finales (en el intervalo de 125-160 um) se separaron a
mano bajo microscopio. Las muestras se irradiaron en un reactor Master con un
flujo total de 6.4 X10'" n.cm™. Las muestras analizadas se envolvieron en hojas de
aluminio, se incluyeron en una zona estrecha desde el mismo nivel dentro del
recipiente de irradiacion para minimizar los efectos del gradiente de flujo el cual se
estima, en esta zona ser menor que +0.5%. La muestra irradiada estandar fue la
biotita Bern 4B (17.25 Ma); Hall et al., 1984.

El espectrémetro de masas consiste en un tubo de 120° M.A.S.S.E.®, una
fuente Baur Signer® y un multiplicador de electrones SEV 217® de ganancia total
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de 5 X 10'?, las lineas de extraccién y purificacion incluyen un horno de titanio
(700°C), un receptor SAES GP50W con aleacion de St101® operando a 400°C y
una contenedor a -95°C.

Las mediciones isotopicas se corrigieron por interferencia de K y Ca,
discriminacion de masas y contaminacion atmosférica de Argon. Todos los errores
se sittian en el nivel de 1o y no incluyen a los errores de proporcion de “°Ar/*°Ar y
la edad de la muestra monitor. El error en la fraccién de “°Ar/**Ar del monitor se
incluye en la zona de error del calculo de la edad. Para definir la edad se requieren
al menos tres pasos consecutivos, gue corresponden a minimo el 70% del total del
%9Ar, liberado y la fraccién de las edades individuales deberia de corresponder

dentro del nivel 2o con la edad integrada correspondiente.

4.4.2 Resultados

Los resultados se presentan en las Figuras 4.5 y 4.6. La poblacion de
plagioclasas THOKI 11Y exhibe un espectro de edad (4.5a) regular en forma de
escalera descendente, desde los 25.4 Ma en las etapas de baja temperatura y
descendiendo 7 Ma en alta temperatura. La forma de este espectro de edad se
correlaciona parcialmente con la evolucién de la relacién de *’Ac./*°Ary durante el

experimento de calentamiento, Figura 4.5b.
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Figura 4.5. Muestras de Plagioclasas del sitio THOKI 1Y. a) Espectro de edades de
OAr/*Ar. Las barras de error de cada etapa de temperatura se encuentran dentro del nivel

1c. b) Espectro *’Arc./*Ary; Camps et al., 1996.

Las poblaciones de Plagioclasas THOKI 1W y 16Y muestran dos espectros
de edades con formas similares, Figura 4.5. Los dos espectros exhiben edades
altas en el primer 3% del *°Ar, liberado seguidas de una zona plana de edad
cercana al 80- 90 % y finalmente un incremento para el 10% restante. Las dos
regiones planas permiten la definicion de dos edades, 3.69+0.04 Ma y 3.53+0.04
Ma para las muestras THOKI 1W y THOKI 16Y, respectivamente. A pesar de
espectros similares de la edad, las dos muestras exhiben espectros distintos de
3"Arca/*°Arg con un patrén ligeramente plano para la muestra THOKI 1W y con

forma de silla de montar para la muestra THOKI 16Y.
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Las edades altas en los pasos de baja temperatura y la forma de escalera
descendente del espectro de edad de THOKI 11Y son la evidencia mas obvia de
la presencia en exceso de un componente de Argén que perturba el experimento y
no probablemente permite obtener una edad vélida. El tope en alta temperatura
corresponde a una disminucién del cociente 37Arca/39ARK el cual podria
corresponder a una alteracion de Fase, contemporanea al enfriamiento del flujo
volcanico o a una etapa de contaminacién posterior.

Las dos muestras THOKY 1W y 16Y exhiben dos regiones de edad distintas
(Figura 4.6a) lo cual concuerda con su posicion en la secuencia volcanica. Sin
embargo, como estas dos edades son concordantes en el nivel 2o, no es posible
confirmar que la diferencia de la edad sea significativa. La validez de las edades
medidas, es confirmada por (1) su concordancia y (2) las formas muy distintas de
los espectros *’Arca/*°Ark con espectros de edades similares. La forma de silla de
montar del espectro de THOKI IW 37ArCa//39ArK (Figura 4.6b) corresponde
probablemente a una fase de alteracion alta del K contenido que probablemente
se cristalizd6 durante el enfriamiento del flujo. Finalmente se propone la edad
promedio de 3.60+0.06 Ma (2c), es la mejor estimacion del tiempo de

emplazamiento de la secuencia Akhalkalaki inferior.
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Capitulo 5: Principales Resultados y Discusion

5.1 Propiedades magnéticas de rocas.

Con el fin de identificar a los portadores responsables de la magnetizacion
remanente y conseguir informacion acerca de su estabilidad paleomagnética, se
llevaron a cabo experimentos de magnetismo en rocas. Estos experimentos
consisten en: a) mediciones del indice de viscosidad, b) mediciones para obtener
curvas termomagnéticas continuas (susceptibilidad vs temperatura), y c)

experimentos de histéresis.

5.1.1 indice de viscosidad

La determinacion del indice de viscosidad (Thellier y Thellier, 1944; Prévot,
1983) permite estimar la capacidad de una muestra para adquirir magnetizaciéon
remanente viscosa, y es por lo tanto util para obtener informacion sobre su
estabilidad magnética. Para este propdsito, se colocaron las muestras alineando
uno de sus ejes con el campo magnético de la Tierra durante 16 dias.
Posteriormente se les midié la magnetizacion (My) y se colocaron otros 16 dias en
un espacio libre de campo y se les midié de nueva cuenta su magnetizacion. Esto
permite calcular el indice de viscosidad V = [(Z4— Zo)/Mnm ] X 100, donde Z4y Zo
son respectivamente las componentes de magnetizacion My y My paralelas al
campo M,m es la intensidad de la magnetizacion remanente natural. Tres
muestras de cada unidad fueron utilizadas para este experimento y aunque el
indice de viscosidad vari6 entre 0 y 14.8, la mayoria de los valores son menores al
5% (3.2 es el valor promedio). A grandes rasgos se puede afirmar que las
muestras estudiadas tienen una relativamente baja capacidad para adquirir

magnetizacion remanente viscosa.
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5.1.2 Curvas continuas de susceptibilidad.

Se realizaron mediciones de susceptibilidad (curvas k-T) utilizando un
susceptibilimetro Highmoore equipado con horno, también se utilizd6 un sistema
Bartington en pocas muestras. Una muestra de cada sitio fue calentada hasta
temperaturas cercanas a los 600° C con un ritmo de calentamiento de 15° C/miny
luego se enfriaron a la misma razén. La temperatura de Curie se determiné bajo el
método propuesto por Prévot et al, 1983.

Durante los experimentos de susceptibilidad vs temperatura se observaron
dos tipos de comportamiento (Figura 5.1); las curvas indican, en la mayoria de los
casos, la presencia de titanomagnetitas pobres en Titanio (Figura 5.1A, muestra
05k136). Sin embargo, las curvas de enfriamiento y calentamiento no son
perfectamente reversibles, probablemente a causa del bajo valor inicial de la
susceptibilidad y las alteraciones debidas al calentamiento en aire. Unos cuantos
sitios (Figura 5.1B, muestra 05K104) aparentemente presentan evidencia de dos
fases ferrimagnéticas durante el calentamiento con intervalos de temperaturas de

Curie entre 350-400°C las més bajas y cerca de 580° las mas altas.
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Figura 5.1. Resumen de los experimentos de magnetismo de rocas: Curvas representativas
de Susceptibilidad vs temperatura (en aire, las flechas indican las curvas de enfriamiento y
calentamiento) y ejemplos tipicos de ciclos de histéresis con las curvas de adquisicion de
remanencia isotérmica remanente asociada, IRM de muestras de las unidades volcanicas
estudiadas.

La curva de enfriamiento muestra solo una fase principal, con una
temperatura de Curie cercana al de la magnetita. Dichas curvas irreversibles k-T
pueden explicarse por la presencia de titanomaghemita, la cual probablemente se
transformé en magnetita durante el calentamiento (Ozdemir, 1987), la baja sefial

de susceptibilidad no permite establecer una curva k-T confiable.

5.1.3 Mediciones de IRM e histéresis.

Se desarrollaron mediciones de histéresis a temperatura ambiente sobre

todas las muestras utilizando el AGFM ‘Micromag’ empleando campos por encima
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de 1.55 Tesla. La saturacion de magnetizaciéon remanente (J.s), la saturacion de
magnetizacion (Js) y la fuerza coercitiva (H;) fueron calculadas después de la
correccion de contribucion paramagnética. La coercitividad de remanencia (Hc) se
determind aplicando un incremento progresivo del campo después de la
saturacion, se reportan algunas curvas tipicas de histéresis en la Figura 5.1. En
todos los casos las curvas son simétricas. Cerca del origen no se detecto
comportamiento de cintura de avispa (Tauxe et al., 1996), lo cual indica intervalos
muy restringidos de las coercitividades en los minerales opacos.

A juzgar de los parametros de histéresis, parece que todas las muestras se
ubican dentro de la region del tamafio de grano de dominio pseudo sencillo (PSD)
del diagrama de Day, (Day, 1977), esto probablemente indica una mezcla de
multidominio (MD) y una cantidad significativa de granos de dominio sencillo (SD)
Dunlop y Ozdemir, 2002. Es de notar que aparecen algunos problemas cuando se
utiliza el diagrama de Day para discriminar la verdadera estructura magnética
(Goguitchaichvili et al., 2001a): 1) Las rocas naturales tienen sistemas magnéticos
complejos, por lo cual tienen granos de tamanos variables e incluso distintas fases
magnéticas. Asi que probablemente las generalizaciones basadas en estudios de
materiales sintéticos de composiciones quimicas ya establecidas, son delicadas.
2) Las rocas naturales pueden contener otras soluciones sélidas como ilmeno-
hematita (titanohematitas) o titanomaghemitas. En estos casos el diagrama de
Day no puede ser utlizado y 3) cuando hay presencia de granos
superparamagnéticos, pueden contribuir induciendo una magnetizacion que
desvia artificialmente los parametros de histéresis hacia la region de dominio
pseudo sencillo o multidominio del diagrama de Day. Debido a esto, en general el
diagrama de Day no refleja completamente la estructura magnética en rocas
naturales. Respecto a las curvas de adquisicibn de remanencia isotérmica se
encontré que son muy similares en todas las muestras. La saturacién se alcanza
con campos moderados del orden de 150-200 mT, lo que apunta a la espinela

como la portadora de la remanencia.
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5.2 Determinacién de las paleodirecciones

La magnetizacion remanente fue medida con magnetdometros JR5-A y JR6
(sensibilidad nominal ~ 10° Am?), las mediciones se registraron después de haber
estabilizado la remanencia en los magnetometros. Se desmagnetizé mediante
campos alternos y desmagnetizaciébn térmica ascendente hasta 550-570°C
empleando un horno Schonstedt. Durante la desmagnetizacion térmica, se midio
la susceptibilidad méas baja a temperatura ambiente después de cada incremento

de temperatura con un susceptibilimetro Bartington.

En la mayoria de las unidades estudiadas, se obtuvo una componente
paleomagnética estable (Figura 5.2, muestra 05K069). Las componentes
secundarias se removieron facilmente aplicando un campo de 10mT o 200-250°C.
La mayor parte de la magnetizacion fue removida a temperaturas entre 500 y
550°C (Figura 5.2, muestra 05K069) lo cual de nueva cuenta nos indica que los
portadores de la magnetizacion son titanomagnetitas. El valor del campo
destructivo medio se encuentra en el intervalo de 45 a 55 mT, lo que sugiere la
presencia de “pequefios” granos de dominio pseudo sencillo como los portadores
de la magnetizacion remanente (Dunlop y Ozdemir, 1997). Se detect6 evidencia
de una fuerte magnetizacién secundaria en unas cuantas muestras (Figura 5.2,
muestra 05K106); sin embargo fue posible obtener la magnetizacion caracteristica
después de aplicar campos de 40mT maximo. Esta magnetizacién secundaria
puede ser de origen viscoso (indice de viscosidad de 11.8) ya que no se tiene

evidencia para considerar que sea de origen quimico o de otro tipo.
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Muestra 05K069 Muestra 05K131 Muestra 05K 106

Figura 5.2. Curvas ortogonales de desmagnetizacién por campos alternos o calentamiento
sucesivo. Los nimeros se refieren a latemperatura en °C o el valor pico del campo en mT.

Se determind una direccion magnetizacion utilizando el método de minimos
cuadrados (Kirschvink, 1980) utilizando de 5 a 10 puntos para el analisis de la
componente principal. Finalmente se promediaron las direcciones por unidad
estudiada y mediante la estadistica de Fisher se obtuvieron los principales

parametros (Tabla 5.1).
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Sitio n/N Inc Dec k a5 DG
Perfil Tchuntchka
THO6 7/7 53.4 260.7 326 3.3 NR3
THO5 5/5 51.7 261.8 177 5.7 NR3
THO4 6/7 32.1 253.2 210 3.9 NR1
THO3 7/7 30.1 249.7 503 2.6 NR1
THO2 8/8 29.9 253.7 239 3.4 NR1
THO1 7/7 25.9 250.7 174 5.1 NR1
Perfil Khando
XA1l6 8/8 -30.8 151.4 565 2.8 NR4
XA15 6/7 -31.6 154.2 296 3.8 NR4
XAl4 6/8 -32.7 149.6 228 5.3 NR4
XA1l3 6/6 -29.1 153.4 660 2.3 NR4
XAl1l2 6/6 -33.2 154.6 212 4.4 NR4
XAl1l1l 6/7 -31.8 159.7 262 4.2 NR4
XA10 6/6 -27.8 153.3 405 3.9 NR4
XA09 6/7 -28.2 150.4 465 3.3 NR4
XA08 6/7 53.2 261.6 163 5.6 NR3
XAQ07 6/7 51.4 259.2 251 4.8 NR3
XA06 8/8 47.7 249.1 342 3.6 NR2
XA05 5/6 51.2 250.8 96 5.8 NR2
XA04 6/6 48.8 249.2 612 2.7 NR2
XA03 7/7 49.2 251.7 212 4.1 NR2
XA02 7/8 51.4 250.8 166 3.8 NR2
XA01 7/8 49.9 248.5 319 3.4 NR2

Tabla 5.1. Direcciones promedio de la remanencia removida de cada flujo de los
perfiles Tchunchka y Khando: N es el nUmero de muestras tratadas, n el nimero de
especimenes utilizados en el célculo; Dec, Declinacién, Inc, Inclinacion. k y a95, parametro
de precision y radio del cono de 95% confianza de la estadistica de Fisher; DG, grupos
direccionales (ver texto).

5.3 Determinacion de paleointensidades

Los experimentos para determinacion de paleointensidad utilizando un
horno MDT80. Las mediciones de remanencia se realizaron en un ambiente de
laboratorio libre de campo. La reproducibilidad entre dos calentamientos de igual

temperatura en general fue de 3°C para temperaturas hasta 450°C y de 2°C para
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temperaturas mayores. La intensidad del campo de laboratorio fue de 30uT con
una precision mejor a 0.15uT.

Se realizé la version de Coe (1967) del método de Thellier (1959) y con
controles NRM-TRM (Prévot et al., 1985). En cada etapa de temperatura las
muestras se calentaron dos veces: en campo cero en el primer calentamiento y en
presencia de campo en el segundo; al final del segundo calentamiento se
realizaron los controles de pTRM durante todo el experimento. Durante las
mediciones, se incorporan frecuentemente la parte final de los controles pTRM
(pTRM tails) para detectar la presencia de granos magnéticos multidominios
(Riisager y Riisager, 2002), en este trabajo se evitd tal procedimiento ya que se
requiere de calentamientos adicionales. Se asume que las contribuciones de
granos con estructura magnética multidominio pueden detectarse antes de los
experimentos de Thellier como parte de la adecuada seleccion de las mediciones
de paleointensidad.

Los resultados de paleodireccionales y de magnetismo en rocas de las 71
muestras provenientes de 15 flujos de lava muestran esencialmente
magnetizaciones de una sola componente con temperaturas de blogueo
compatibles con titanomagnetita pobre en titanio, un indice de viscosidad bajo,
menor al 3%, y curvas k-T cerca de ser reversibles.

Los datos de paleointensidad se reportan en el diagrama de Arai-Nagata
(Nagata et al., 1963) de la Figura 5.3a y b y los resultados en la Tabla 5.2. Solo se
aceptaron determinaciones que cumplan completamente los siguientes criterios:
(1) la determinacién se haya obtenido de por lo menos 6 puntos NRM-TRM que
correspondan a una fraccion de NRM mayor a 1/3, (2) el factor de calidad k (Coe
et al., 1978) mayor o igual a 5 y (3) controles pTRM positivos, es decir, la
desviacion de pTRM menor a 15%. Las direcciones de pTRM obtenidas en cada
etapa son bastante lineales y apuntan hacia el origen y no se observé que las
direcciones NRM se desviaran hacia la direccion del campo aplicado en el

laboratorio, Figura 5.3a y b.
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Figura 5.3. a y b. Grafico NRM-TRM representativos y los diagramas ortogonales asociados
de las muestras de Akhalkalaki. En los diagramas ortogonales se utilizan las mismas
notaciones que en la figura 4.6. Se muestra también un ejemplo de una muestra desechada.
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Sitio Muesttra N Tmin-Tmax f g q FeztoFe) VDM Fetsd. VDMe
THO1 05K001B 7 250-500 0.64 079 102 125+06 399  10.2+23 24+06
05K002B 8 250-525 0.75 0.76 8.9 8.7+04 2.68
O5K006A 7 250-500 0.57 0.77 8.6 126 +£0.6 3.02
O5K008A 7 350-550 0.76  0.73 9.1 9.8+05 2.35
O5K009A 10 250-575 0.86 0.77 26.6 7.3£0.2 1.75
THO2 O05KO011A 9 250-550 0,73 0.84 27.1 84+0.2 1.96 98+23 23%+05
05K013A 9 300-550 0.51 0.87 147 13.1+05 3.06
05K015A 11 20-575 0.79 0.85 39.2 6.8+0.1 1.59
O5K016A 6 250-475 0.79 0.68 4.7 10.6 £ 0.5 2.47
O5KO017A 7 300-525 0.63 0.79 239 101+0.2 2.36
THO4 O05K026A 7 250-500 0.59 0.79 12.6 6.4+£0.2 1.47 70+05 16+0.1
O5K030A 8 250-525 0.64 0.83 9.3 7.2+£04 1.65
05K028D 8 300-550 0.72 0.84 15.6 74+0.2 1.7
THO6 O05K039A 7 250-500 0.53 0.81 9.2 11.1+£0.5 2.06 12.3+1.7 2.3+0.3
0O5K040A 8 300-525 0.84 0.77 4.4 13.5+1.8 251
XA02 O05K055B 7 300-525 0.82 0.84 129 10.3+05 1.96 116+£14 22+£0.2
05K056B 7 250-500 0.55 0.81 5.8 105+0.9 2.0
05K057B 8 250-525 0.57 0.78 6.5 12.7+0.8 2.33
05K059B 9 200-550 0.49 0.86 10.8 129+04 2.37
XA03 O05K063A 10 20-550 053 081 16.3 13.3+0.3 2.6 136+1.3 27x0.3

O5K064A 8 200-550 0.48 0.86 6.3 153+1.1 2.99

05K066A 7 250-500 046 0.79 6.2 121+ 0.7 2.36
05K067A 8 200-550 065 0.75 9.4 13.7+0.7 2.68

XAO07 O05K091A 10 200-550 0.51 0.85 7.2 13.8+0.8 2.63 128+11 24%0.2
05K093A 9 250-550 051 086 109 13.1+05 2.49
O5K094A 8 200-525 0.46 0.83 5.7 11.6+0.6 2.21

XA12 O05K129A 7 250-500 055 077 112 343+13 7.81 324+17 7.4%+04
05K130A 8 300-550 067 0.78 26.7 31.1+0.6 7.08
05K131C 7 400-550 071 077 116 318+1.2 7.24

XA1l4 O05K143A 6 400-575 082 081 596 227+0.2 5.19 228+14 5203
05K144A 8 300-575 088 079 331 215+04 4.91
05K142A 7 400-550 071 077 116 243+1.1 5.55

XA15 O05K146A 7 300-550 0.57 0.81 6.7 211+13 4.86 228+18 53104
05K147A 8 250-550 061 0.83 9.9 242+1.2 5.58
05K149A 7 300-550 0.62 0.79 6.2 228+15 5.25
05K151A 7 300-550 0.66 0.79 6.4 251+13 5.78
05K152A 8 250-550 063 083 174 21.2+0.6 4.89

Tabla 5.2. Resultados de de la secuencia volcanica inferior Akhalkalaki (Tchuntchka y Khando
perfiles), n es el nUmero de puntos NRM-TRM utilizados para la determinacién de la paleointensidad.
Tmin y Tmax es el intervalo de temperaturas empleado, f, g y q son respectivamente la fraccion de
NRM extrapolada, el factor de gap y el factor de calidad (Coe et al., 1978), Fe es la paleointensidad
promedio de cada flujo individual de lava y o(FE) es su desviacion estandar. VDM y VDMe son los
valores del momento dipolar individual y promedio.
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Mientras que los procedimientos para determinar la direccion del campo
paleomagnético estan mas o menos estandarizados, aun existen diferencias
significativas entre los distintos laboratorios sobre como obtener las mejores
estimaciones de la intensidad del campo. Valet y Herrero-Bervera (2000)
obtuvieron algunas evidencias experimentales la desmagnetizacion en campo cero
que se hace previa a la TRM en la version de Coe impide ver la posible
adquisicibn de CRM (magnetizacion remanente quimica). Para monitorear la
posible produccién de CRM, en este caso, se calcula la relacién de potencial
CRM(T) con la magnitud de NRM(T) en cada etapa de doble calentamiento en la
direccién del campo del laboratorio durante el calentamiento a temperatura T
(Goguitchaichvili et al.,, 1999). Los valores del angulo vy, (el angulo entre la
direcciéon de la magnetizacion remanente caracteristica ChRM obtenida durante la
desmagnetizacion en campo cero y la magnetizacibn compuesta) son todos
menores a 8° lo cual muestra que no se adquiri6 CRM de forma significativa

durante los calentamientos en el laboratorio.

Finalmente, solo 37 muestras de 10 flujos de lava arrojan estimaciones de
paleointensidad aceptables. Para dichas muestras la fraccion de NRM f utilizada
para la determinacién se encuentra entre 0.46 a 0.88 (Tabla 5.2) y el factor de
calidad g varia de 4.4 a 59.6 siendo generalmente mayor a 5. Para el resto de las
muestras, la causa principal de fallar para los experimentos de Thellier fue el tipico
comportamiento relativo a la presencia de granos multidominio (Levi 1977, Dunlop
y Ozdemir, 1997). Se observo también una pérdida importante de NRM sin una
adquisicion apreciable de TRM. Este fenOmeno puede atribuirse a variaciones
irreversibles de la fuerza coercitiva en bajas temperaturas (Kosterov y Prévot,
1998) y se interpreta como una transformacién de un estado de dominio sencillo
“meta-estable” a un estado de multi-dominio el cual trae como resultado una

pérdida grande de NRM sin la respectiva adquisicion TRM durante el enfriado.
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5.4 Principales resultados y Discusion

En todos los casos fue posible determinar las paleodirecciones promedio de
cada flujo (Tabla 5.1). Todos los valores de ags son menores a 5.7° y los del
parametro k son siempre mayores a 96 lo que nos indica una pequefia dispersion
dentro de los sitios asi como a datos direccionales de muy alta calidad (Figura
5.4). En todos los flujos provenientes de la secciobn Tchuntchka se obtuvo
polaridad intermedia. Las paleodirecciones encontradas son bastante similares a
las obtenidas de la seccidn Thoki original. La secuencia Khando se caracteriza por
tener casi las mismas paleodirecciones de polaridad intermedia (Figura 5.5 y 5.6)
en su parte mas baja (ocho flujos de lava). Las lavas superiores se caracterizan

por inusuales inclinaciones superficiales (Tabla 5.1).

Es evidente que en cada flujo no hay un registro independiente del campo
geomagnético, por tal motivo las muestras de algunos flujos con el mismo registro
de direccion del campo se promediaron juntas, y la direccion resultante esta dada
como un “grupo direccional” utilizando los coédigos originales del trabajo de
Sologashvili (1986), (NR para flujos intermedios y R o N para polaridades inversas
0 normales respectivamente). Estos grupos direccionales se definieron siguiendo
los criterios de Mankinen et al, (Mankinen 1985; ver también Prevét et al; 1985 y
Camps et al., 1996). En general, si las direcciones promedio de dos o mas flujos
muestran tendencias similares y sus 6valos de 95% confianza se traslapan, se

considera que tienen el mismo registro de direcciones de campo.

En este trabajo se presenta también una seccibn compuesta como
resultado de las observaciones de campo, las mediciones preliminares de NRM
desarrolladas a principios de los 80’s y la correlacion magnética tentativa entre los
sitios (Figura 5.5). El registro paleomagnético comienza por el grupo direccional
NR1 definido por 4 flujos de lava de la secuencia inferior Tchuntchka (Figura 5.5y
5.6).
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(+) Inclinacion Positiva
(o) Inclinacion negativa

180

Figura 5.4. Proyecciones de igual area de las paleodirecciones promedio de cada flujo
obtenidas en este estudio. Los circulos y cruces denotan las posiciones de inclinacion
positiva y negativa respectivamente.

En los grupos direccionales NR2 (6 flujos) y NR3 (3 flujos) se observan
paleodirecciones bastante similares estan representados en los sitios Khando y

Thoki mientras que NR2 esta ausente en Tchuntchka. Sucede lo mismo para la

pag. 74



delgada zona de NR4 (8 flujos). En contraste, la zona de polaridad invertida R1
(11 flujos de lava) es una caracteristica en comun en las tres secciones.
Adicionalmente se nota que las lavas de NR1 se desvian fuertemente (casi 40°) de
las paleodirecciones esperadas para el Plioceno (Inc = 57.7° y Dec = 6°,
Sologashvili, 1986) y se les considera distintas a las de la zona R1. La zona
delgada de polaridad normal (N1, 8 flujos) solo esta presenta en la seccidn
Tchuntchka. Parece que esta seccion se form6 de distinta fuentes durante la
formacién del edificio volcanico actual. Esta caracteristica es muy comun del
vulcanismo de la placa Akhalkalaki donde algunas fuentes volcanicas actuan (y

coexisten) casi simultdneamente (Maissuradeze, 1989).

Seccién

Tchuntchka
Compuesta

Este trabajo y Gogichasivlili, 1997 Secuencia Inferior

Akhalkalaki

Khando
Este estudio

Figura 5.5. Correlacion magnetoestratigrafica entre los perfiles estudiados.
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Figura 5.6. Inclinacidn promedio, inclinacién, declinacién y desviacion angular de las
paleodirecciones esperadas y la paleointensidad absoluta para cada flujo de la seccion
Akhalkalaki compuesta.

Considerando todas las edades radiométricas disponibles (Camps et al.,
1996, Figuras 4.9 y 4.10) y los nuevos datos paleomagnéticos hay evidencia para
afirmar que hay una inversion en Gilbert-Gauss registrada en la parte superior de
la secuencia. Las polaridades intermedias inferiores posiblemente representan un
tipo de precursor de la inversion similar a la de la transicibn geomagnética
Matuyama-Brunhes (Quideleur et al., 2002; Petronille et al., 2005; Gratton vy
Shaw, 2007). La existencia de dicho precursor fue también documentada por
Valet y Herrero-Bervera (2003) para otras transiciones mas antiguas. Hay mayores
evidencias de un evento geomagnético justo antes a la inversibn M-B y se
encontraron en sedimentos (Kent y Schneider, 1995; Hartl y Tauxe, 1996;
Carcalillet et al., 2004). Estos autores observan ligeras desviaciones junto con un
salto en la paleointensidad relativa de cerca de 15 Ky previos a la transicion,
Consideranto sus resultados, se puede especular que el precursor puede ser una
caracteristica general de los regimenes geomagnéticos pre transicionales.

Las trayectorias del polo geomagnético virtual (VGP) (Figura 4.8) no
parecen ajustarse a los sectores longitudinales preferenciales de que muestran los
registros en sedimentos (Laj et al., 1991). Sin embargo se observan algunas
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similitudes con el registro paleomagnético obtenido de una inversion cercana a 3.6
Ma (presumiblemente una transicion Gilbert-Gauss, Herrero-Bervera y Valet,
2005) que aparece en la secuencia Waianae (Oahu, Hawaii). La paleointensidad
se reduce drasticamente durante el evento magnético transicional como se hah
observado mundialmente en todas las excursiones e inversiones. Un rasgo
interesante en el registro de la paleointensidad en Thoki es una evolucion casi
lineal del régimen geomagnético transicional al normal y una rapida restauracion
de la intensidad dipolar. Esto también se observa en Waianae (Herrero-Bervera et
al., 2005), La palma (Quideleur et al., 2002), Islandia (Goguitchaichvili et al., 1999),
y Steens Mountain (Prevot et al., 1985). Los datos de paleointensidad que aqui se
reportan no confirman la presencia de una inusual paleointensidad post-intermedia
como se detectdé en Kauai (Bogue y Paul, 1993) y en Groenlandia (Riisager y
Abrahamsen, 2000). Adicionalmente, en dos registros detallados post-intermedios
de la transicion Gauss-Matuyama estudiados por Tanaka et al., (1995) y Reunion-
Matuyama, Goguitchaichvili et al. (1999) llegan a valores similares (bajos) de la
intensidad el campo post-transicional. Los resultados sugieren que el régimen en
el Geodinamo subsecuente a las inversiones o inversiones puede variar
significativamente de un evento al siguiente sin mostrar aparentemente rasgos

sisteméaticos como se sugiere en Goguitchaichvili et al., (2001).
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Conclusiones

v" Los nuevos datos que se presentan en este trabajo proporcionan una mejor
descripcion de la naturaleza y morfologia del registro del campo

geomagnético, en particular en el periodo de transicién entre Gilbert-Gauss

v Los experimentos de magnetismo en rocas muestran que el principal
portador de el magnetismo remanente es Titanomagnetita pobre en titanio,
la proporcion de granos con estructuras multidominio no es significativa y
fue posible determinar la magnetizacién remanente caracteristica en todas

las muestras.

v' La correlacion con la secuencia original (Thoki) permite establecer una
nueva estratigrafia magnética, direcciones intermedias en la parte inferior
de la secuencia, seguida por una zona de polaridad reversa y una zona de

polaridad normal en la parte superior.

v' La paleo intensidad promedio del campo intermedio es 12.8 # 2.7 uT (10
flujos). La paleointensidad de la inversién es mayor y en promedio de 27.3 #+
9.3 uT (22 flujos) mientras que la polaridad normal present6 un promedio de
34.2 +6.8 4T.

v' Considerando todas las edades radiométricas disponibles y los nuevos
datos paleomagnéticos es posible decir que la inversion Gilbert—Gauss (R-
N) se encuentra registrada en la parte superior de la secuencia. La
polaridad intermedia de los flujos inferiores posiblemente representa una
clase de precursor de esta inversion similar a la transicion geomagnética de

Matuyama-Brunhes
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