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Resumen

El presente trabajo tiene por objeto estudiar por medio del método paleomagnético
algunas de las secuencias volcanicas presentes en el occidente de la Faja
Volcanica Transmexicana (FVTM). Para esto se efectuaron experimentos de
magnetismo de rocas para identificar a los portadores magnéticos responsables
de la magnetizacién y asi como obtener informacién acerca de su estabilidad,
temperatura Curie, Magnetizacion de saturacién y de remanencia, coercitividad y
coercitividad de remanencia. Se hicieron observaciones en microscopio optico de
los O6xidos magnéticos, con el objeto de verificar los resultados inferidos por
magnetismo de rocas. Por medio del andlisis direccional de las componentes
magnéticas caracteristicas se documento la ocurrencia o ausencia de movimientos
tectonicos, es decir, se determind si las secuencias volcanicas estan afectadas por
rotaciones tectonicas sobre ejes verticales, normalmente asociados a
desplazamientos laterales, de ocurrencia comun en la region occidental de la
FVTM. Ademas, se establecid la estratigrafia magnética de las cinco secciones
estudiadas, compuestas principalmente por flujos de basalto, apoyados en
unidades con edad conocida de referencias anteriores y algunas nuevas
dataciones K-Ar efectuadas para el fin de esta tesis. La polaridad de estas
secuencias permitié proponer una escala geomagnética de polaridad para cada
seccion, asi como su correlacion con la escala temporal de polaridades
geomagnéticas (GPTS), obteniendo asi edades o rangos de edades de las

unidades donde esta no era conocida.

Las mediciones de la susceptibilidad magnética en funcion de la temperatura, los
experimentos de histéresis y la magnetizacibn remanente isotermal, confirman
(en la mayoria de las secuencias volcanicas estudiadas) la presencia de una sola
fase ferrimagnética, y que los portadores de la remanencia son titanomagnetitas
con bajo contenido en titanio y temperaturas de Curie cercanas a 580°C. En
algunos casos, se observé maghemitizacién o intercrecimientos con fases de las
titanohematitas, temperatura Curie de 630°C que preservan la misma componente

primaria termorremanente. La remanencia es portada principalmente por granos



con dominio pseudosencillo, indicando la probable mezcla de granos multidominio
con una cantidad significativa de granos de dominio simple. La paleodireccién
promedio obtenida para la seccion Lazo fue de D=354.6°, |=31.1°, K= 124,
ags=2.1, las cuales corresponden a la posicion media del polo paleomagnético
Plat= 84°, Plong= 129.8° k= 29 y ags= 4.4°. Estas direcciones corresponden con
las paleodirecciones esperadas para el Mioceno tardio, calculadas a partir de los
polos de referencia para Norte Ameérica dados por Besse y Courtillot (1991,2002).
Esto sugiere que no ha ocurrido una deformacién tecténica mayor en esta area
desde hace aproximadamente 9 Ma. En la seccidbn de Jesus Maria, las
paleodirecciones medias calculadas de todos los sitios después de descartar
polaridades intermedias es: D=346°, 1=27.6°, K=132 y «=3.5°. Estas
paleodirecciones difieren en 8.2° para la declinacion, y 8.4° con la inclinacién, con
respecto a las direcciones esperadas para el Mioceno tardio. Existen sistemas de
fallas normales con una pequefia componente lateral izquierda afectando a
basaltos del Mioceno Tardio en la regidbn de los Altos de Jalisco, y es
probablemente los responsables de estas diferencias en declinacién e inclinacion.
En las cinco secciones se identificaron varias magnetozonas que combinadas con
fechamientos de K-Ar hicieron posible establecer una correspondencia con la
GPTS, asignando asi edades por correlacion. Se reportan cinco nuevos
fechamientos radiométricos por K-Ar en basalto y basalto-andesita (Fn-1, Fn-9,
Jml, Jm16 y Jm2l). Las edades que se obtuvieron fueron 2.9+0.5, 5.3+0.7,
10.0+0.8, 10.3+0.6 y 11.1+0.8 Ma, respectivamente.

l.- INTRODUCCION

Toda deformacion tectonica en rocas portadoras de magnetizacion, origina una
variacion en la direccion de la misma. Asi mismo se registran cambios en relacion
con la deformacion 6 rotacidn experimentada, de lo cual es posible inferir
caracteristicas del proceso tectonico, simplemente efectuando comparaciones

entre las direcciones paleomagnéticas. El analisis de estas direcciones sera un



marco de referencia que se utlice para posibles movimientos relativos,
comparando las direcciones de las rocas con remanencia estable, 6 para
movimientos absolutos que presentan algunas rocas de la misma edad que no son
afectadas por deformacion. De esta forma estos analisis se podran llevar a cabo si
se cuenta con datos de buena calidad, edades radiométricas confiables de las
rocas que se estan estudiando y asegurarse que al hacer un muestreo se cubra la

variacion paleosecular.

Uno de los movimientos mas importantes son los de rotacion sobre ejes verticales,
por ejemplo cuando un bloque de corteza ha estado sujeto a rotacion en relaciéon
con los bloques que lo circundan, registra una direccibn de magnetizaciéon
primaria, observandose una anomalia en las declinaciones y no en las
inclinaciones ya que no se espera un desplazamiento considerable

latitudinalmente, pero sin descartar posibles movimientos de basculamiento.

Estudios paleomagnéticos realizados en la Faja Volcanica Transmexicana
(FVTM), han sugerido la ocurrencia de rotaciones de bloques en ciertas areas de
México central y oriental. Estas rotaciones se relacionan a varios mecanismos que
incluyen subduccion oblicua, desplazamientos regionales laterales izquierdos,
deformacion de cuencas pull-apart y otros mecanismos de deformacién local.
Consecuentemente cualquier modelo geodinamico propuesto para explicar el
origen y evolucion de la FVTM debe considerar la historia rotacional-deformacional
del arco magmatico. En este contexto el paleomagnetismo es una herramienta

poderosa para medir tales rotaciones tectonicas.

En la parte occidental de la FVTM se han realizado diversos trabajos
paleomagnéticos. Uno de los primeros que aplicaron este método para la
determinacion de rotaciones de bloques fue Urrutia-Fucugauchi (1976), que
obtuvo rotaciones en sentido contrario a las manecillas del reloj en el centro de
México, apoyadas por estudios posteriores (Urrutia-Fucugauchi, 1981; Urrutia-

Fucugauchi y Bohnel, 1988; Urrutia-Fucugauchi y Rosas-Elguera, 1994 y mas



recientemente Alva-Valdivia et al., 2000), en donde se han reportado rotaciones

antihorarias en lavas del Mioceno Tardio.

En este estudio reportamos resultados de estudios paleomagnéticos realizados en
cinco areas principales (seccion de Lazo, en las riberas del cafion del Rio Grande
de Santiago; Barranca del Funicular al sur del area de Lazo, &rea de Agua Negra,
en la region de Atotonilco y Jesus Maria en los Altos de Jalisco), ubicadas en la
porcion occidental de la FVTM. El propésito de este estudio es aportar mas datos
paleomagnéticos confiables de esta region, y con esto definir un contexto
paleotectonico desde el Mioceno Tardio y establecer la estratigrafia magnética de
las unidades volcanicas. Para lograr este objetivo es necesario realizar varios
experimentos de magnetismo de rocas e identificar los portadores magnéticos
responsables de la magnetizacion, documentar la ocurrencia o ausencia de
rotaciones tecténicas y definir la polaridad magnética de las unidades volcanicas.

Se obtuvieron resultados de andlisis por K-Ar de cinco muestras de basalto y
basalto-andesita (Fn-1, Fn-9, Jml, Jm16 y Jm21), resultando las edades
siguientes 2.9+0.5, 5.31£0.7, 10.0+0.8, 10.3+0.6 y 11.1+0.8 Ma, respectivamente.

Il.- ANTECEDENTES

[1.1.- Historicos

El interés del hombre por el magnetismo de las rocas se remonta a los albores de
la ciencia. En 1853, Melloni en Italia descubri6 que las rocas volcanicas
generalmente tienen una magnetizacion remanente bastante fuerte, supuso que el
magnetismo remanente de algunas rocas se debia a la accién inductiva del campo
magnético terrestre en el momento en que se enfriaban. Siguiendo la idea de
Melloni, Folgheraiter examind la magnetizacion remanente de un nimero mayor
de rocas volcanicas y su relacion con el campo magnético terrestre y concluy6 en

sus informes (1894-1897) que la direccién de la magnetizacién remanente de



estas rocas podria ser usada como una huella del campo magnético terrestre

(CMT) en el momento de su formacion.

Es en la década de 1950 cuando la aplicacion en las Ciencias de la Tierra se hace
mas evidente. El advenimiento de instrumentos capaces de medir la débil
magnetizacion remanente natural (NRM) de las rocas permitié, por un lado
extender el conocimiento de las caracteristicas del campo magnético terrestre en
el pasado geoldgico e histérico y por otro explicar las respuestas magnéticas,
aparentemente anormales, asociadas a ciertas rocas. Se inicia asi una nueva
etapa en las Ciencias de la Tierra, que comienza con la actualizacion de la teoria
de la deriva continental, contindia con la hipétesis de la expansion del fondo de los
océanos y culmina con la teoria de la tectdnica de placas 6 tectonica global. Luego
se entiende el interés de los estudiosos por conocer los principios en los cuales
se fundamentan esas aplicaciones del magnetismo remanente de las rocas, Unico

medio de comprender y valorar estas teorias.

Las rocas volcanicas estan caracterizadas por su registro magnético, el cual es en
general, una magnetizacion remanente de alta estabilidad e intensidad adquirida
durante el cambio de temperatura al momento de emplazarse. Usando el registro
magnético de las rocas volcanicas es posible establecer correlaciones o, bajo
ciertas condiciones, fechar unidades volcanicas usando: a) cambios de polaridad y
excursiones; b) direcciones y posiciones polares; c) propiedades magnéticas; d)
paleointensidades; y e) susceptibilidad magnética e intensidad de magnetizacién

remanente.

Los fechamientos isotdpicos son importantes para calibrar la estratigrafia de un
area. Sin embargo, estos fechamientos constituyen una herramienta poco
accesible por su alto costo. Las técnicas de fechamiento relativo son menos
costosas y mas versatiles. Entre estas técnicas el paleomagnetismo representa
una herramienta econdmica para establecer fechas relativas por correlaciéon con

la escala temporal de polaridades geomagnéticas, tomando en cuenta las



caracteristicas normales vy reversas del campo geomagnético, las cuales son

registradas por rocas al momento de su formacion.

Parte de la precision del método paleomagnético y consecuentemente de su
potencial como marco de referencia estratigrafico depende de la precisién con la
cual se determinan las edades de los cambios de polaridad y transiciones del
campo geomagnético. El desarrollo de la Escala Geomagnética Temporal de
Polaridades (GPTS, por sus siglas en inglés, Cande y Kent, 1995) ha estado
relacionada a estudios diversos de fechamiento y correlacion tales como el
modelado de anomalias magnéticas marinas y la estimacion de cocientes de
expansion y la edad de la litosfera oceénica, la cronologia de sedimentos marinos,
correlacion y fechamiento de secciones sedimentarias y secuencias volcanicas
(Harland et al., 1990). Asi, una seccion geologica continua con un patrén
especifico de polaridades normales e inversas, podra correlacionarse con la
GPTS.

II.2.- Estudios previos

Uno de los primeros estudios realizados en la FVTM fue realizado por Watkins et
al. (1971), quienes reportaron resultados paleomagnéticos en flujos de lava del
area de Rio grande de Santiago, los trabajos se centraron en cuatro unidades
volcanicas pertenecientes al Mioceno Tardio, donde encontraron la existencia de
polaridades normales e inversas. Es importante mencionar que el estudio de
propiedades magnéticas de las rocas, fue de poco detalle, aunado a que fueron
pocos los sitios muestreados.

Datos paleomagnéticos de la FVTM reportan divergencias significativas del valor
de la declinacion observada a la esperada, con parametros de rotacién negativos,
donde se calcularon valores de R= -15° a R= -56° en algunas regiones del arco

(Beck, 1980). Estos resultados han sido interpretados como rotaciones de sentido



antihorario de las areas estudiadas. Sin embargo en otras regiones no se han

experimentado rotaciones significativas.

Estudios realizados en lavas del Cuaternario en el area del Valle de Oriental,
Puebla (Bohnel, 1985), se considerd que la mayoria de estas fueron emplazadas
durante el Cron Brunhes inferior y mostraron rotaciones antihorarias
andmalamente altas (R= -15°). En contraste Bohnel y Negendank, (1981) no
reportaron rotaciones en un estudio paleomagnético previo tomado en la misma

region de oriental.

Los sitios del Terciario (Bohnel, 1985; Urrutia-Fucugauchi, 1980, 1981, 1983),
mostraron rotaciones antihorarias de 19° a 56°. En sitios del Cretécico cerca de
Perote (Bohnel, 1985) los resultados mostraron rotaciones antihorarias de casi
40° pero con una alta dispersion, es decir, no existio estabilidad en las pruebas.
Ademas, los fechamientos por K-Ar efectuados en las rocas presentan una
desviacion estandar considerable.

En otros estudios Osete et al. (2000) proporcionan datos geocronoldgicos y
paleomagnéticos de la Sierra de las Cruces, una cadena volcanica Plio-
Cuaternaria al oeste de la ciudad de México. Sus resultados documentan una
migracion progresiva de la actividad volcanica hacia el sur y solo pequeias

rotaciones en sentido antihorario sobre ejes verticales.

Los estudios paleomagnéticos realizados por Ruiz-Martinez et al. (2000) estan
relacionados con el marco tecténico de la parte oriental de la FVTM, abarcando
desde el Mioceno Tardio hasta el Cuaternario. Los autores encuentran pequefias
rotaciones en sentido contrario a las manecillas del reloj sobre ejes verticales, que
pudieran haber estado presentes en esta region, en los periodos del Plioceno
Tardio al Cuaternario, cuestionando la confiabilidad de rotaciones Cuaternarias

reportadas previamente. Estos datos paleomagnéticos indican que en la parte



oriental de la FVTM existié una zona de extension desde el Mioceno Tardio con

una pequefia componente de desplazamiento lateral izquierdo.

Soler-Arechalde y Urrutia-Fucugauchi et al. (2000) presentan un modelo para
explicar la evolucién del sistema extensional activo de la parte central de la FVTM.
Ellos reconocen en sus datos paleomagnéticos un aparente patrén geografico
relacionado a la interseccion de la zona de falla Taxco-Querétaro, con la frontera
del sistema de fallas E-W del Graben de Acambay. Todos los resultados son
interpretados en términos de rotaciones sobre ejes verticales asociados con
desplazamientos laterales izquierdos, en un régimen de fallamiento normal y

transcurrente, el cual caracteriza al Graben de Acambay durante el Neogeno.

En trabajos posteriores Alva-Valdivia et al. (2000), llevan a cabo estudios
paleomagnéticos en 3 localidades (mesas de basalto de Querétaro, Guadalajara y
los Altos de Jalisco), pertenecientes a rocas volcanicas de la FVTM de edad
miocénica. En este trabajo el resultado de las direcciones paleomagnéticas
medias de cada localidad difieren significativamente de la esperada para el
Mioceno Medio, indicando una rotacion tectonica antihoraria de 20°, lo que
concuerda con el régimen tectdénico transtensional lateral izquierdo, ya propuesto

para este periodo.

lIl.- OBJETIVOS

En vista de la importancia de entender el marco tecténico, el tamafio y la

complejidad de la FVTM se plantean los siguientes objetivos:

- Realizar experimentos de magnetismo de rocas e identificar a los portadores
magnéticos responsables de la magnetizacién, asi como obtener informacién

acerca de su estabilidad paleomagnética.



- Documentar la ocurrencia o0 ausencia de movimientos tectonicos. Es decir
,determinar si las secuencias volcanicas fueron afectadas por rotaciones
tectdnicas sobre ejes verticales, principalmente desplazamientos laterales

izquierdos de gran escala en la region occidental de la FVTM.

- Definir la estratigrafia magnética de las 5 secciones, compuesta de flujos de
basalto y unidades piroclasticas, muestreadas en las areas de estudio, y permitir
con esto una correlacién directa con la GPTS.

V.- CONTEXTO GEOLOGICO

La naturaleza geoldgica, edad y composicion del basamento sobre el cual esta
emplazada la FVTM son en gran parte desconocidos, debido a que se encuentran
ocultas debajo de una amplia cobertura volcanica y sedimentaria posterior al

mesozoico.

Por esta razon la extension geografica de los terrenos cristalinos que afloran en el
sur de México han estado sujetos a mdultiples discusiones (Keppie y Ortega-
Gutiérrez, 1998; Ruiz et al., 1999).

Los trabajos pioneros de Campa y Coney (1983) propusieron que gran parte del
territorio mexicano esta constituido por un ensamble de masas corticales, con
historias geologicas diferentes, que fueron acrecionadas a la placa de
Norteamérica, en distintos eventos tecténicos. Mas tarde los trabajos de Sedlock
et al. (1993) y Ortega—Gutierrez et al. (1994), propusieron una subdivision de
México en terrenos tectoestratigraficos, siguiendo algunos lineamientos de Campa
y Coney (1983).

Atendiendo a las reconstrucciones tectOnicas y correlaciones estratigraficas
propuestas por Sedlock et al. (1993) y Ortega—Gutierrez et al. (1994) y al

reconocimiento del microcontinente Grenvilliano Oaxaquia (Ruiz et al., 1988;



Keppie y Ortega-Gutiérrez, 1995; Ortega-Gutiérrez, 1995), la FVTM podria estar
emplazada sobre al menos tres terrenos tectoestratigraficos distintos: Terreno
Guerrero compuesto por rocas volcanicas y volcanoclasticas de afinidad oceanica
a continental con una importante componente de rocas sedimentarias marinas
acrecionado a la placa Norteamericana en el periodo Triasico-Cretacico; Terreno
Mixteco conformado por un basamento llamado complejo Acatlan (Yafiez et al.,
1991; Sedlock et al., 1993; Ortega—Gutiérrez et al., 1994. Las rocas que lo
conforman son principalmente metasedimentos y metabasanitas de afinidad
oceanica a continental metamorfizadas en facies de anfibolita, eclogita y esquisto
verde abarcando los periodos Ordovicico- Devonico; y Terreno Oaxaquia
representado por una gran masa cortical conformada principalmente por
matapelitas, gneises cuarzofeldespéticos intrusionadas por anortositas y

charnokitas, toda la secuencia metamorfizada en facies de granulita (Figura 1).

La progresiva fragmentacion y consumacion de la placa Farallon y la interaccion
entre las placas del Pacifico y de Norteamérica durante el Cenozoico produce
rasgos geoldgicos unicos. El vulcanismo relacionado a subduccion en la parte
occidental de México, ha construido dos principales arcos volcanicos; la provincia
volcanica silicica llamada Sierra Madre Occidental (SMO), con una orientacion N-
NW y la FVTM con una direccidon aproximada E-W (Ferrari, 1999) (Figura 3).
Existe un gran problema en esta porcibn de México y es la interseccion entre
estas dos provincias magmaticas, y la solucién a esto, consiste en diferenciar los

tipos de vulcanismo entre estos arcos.

La SMO fue emplazada durante tres episodios volcanicos esporadicos durante el
Eoceno, Oligoceno y Mioceno Temprano (Ferrari et al., 1999b). La transicion
desde la SMO y la FVTM tuvo lugar durante el Mioceno medio al tardio, por una
separacion entre ellos debido a una disconformidad tectdnica. Fue completada
con una serie de rotaciones progresivas del arco volcanico hacia la derecha
(Ferrari et al., 1994a; 1999b)
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Figura 1.- Mapa simplificado de los terrenos tectonoestratigraficos mexicanos que
podrian formar el basamento de la FVTM (Campa y Coney, 1983; Ruiz et al., 1988;
Sedlock et al., 1993; Ortega-Gutiérrez et al., 1994; Ortega-Gutiérrez et al., 1995).
Tomada de Gémez-Tuena, et al., 2005.

El vulcanismo en la FVTM ha ocurrido desde el Mioceno tardio. Inicialmente se dio
en un ambiente transtensional, resultado de los esfuerzos diferenciales ejercidos
en la placa norteamericana (Ferrari et al., 2000a). En el norte, la subduccion cesé
hace 12.5 Ma, luego de la captura de la placa Farallon por la placa Pacifico. En el
sur la subduccion oblicua y divergente de las placas Rivera 'y Cocos entre 9.9y 7.9
Ma. La microplaca de Rivera (edad ~10.9 Ma) subdujo a una velocidad de ~3.2
cm/afio con un angulo de 50°, el cual va disminuyendo progresivamente hacia la
zona de Michoacan, hasta volverse subhorizontal en Guerrero y Oaxaca. La placa
de Cocos (edad ~18-12 Ma) subdujo con un angulo de 30° a lo largo de su
frontera con la placa de Rivera; este angulo disminuye hasta llegar a ser
subhorizontal bajo la Ciudad de México (Pardo y Suarez, 1995).
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A estos eventos siguid una actividad tectonica esencialmente extensiva durante el
Plio-Pleistoceno: el limite norte de Bloque jalisco, fue reactivado por las cizallas
asociadas a la apertura del Golfo de California en el Mioceno medio (14-12 Ma)
(Ferrari et al., 2000a), generando asi el triple graben Chapala, Colima y Tepic-
Zacoalco (Luhr et al., 1985; Wallace et al., 1992) (Figura 2).

Figura 2.- Relacién entre los principales sistemas de fallas del Mioceno-Cuaternario y el
volcanismo de la FVTM. TZR: rift Tepic-Zacoalco; PV: graben de Puerto Vallarta; SPC:
graben San Pedro-Ceboruco; AC: semigraben de Amatlan de Cafias; SrPB: Graben Santa
Rosa-Plan de Barrancas; SM: falla de San Marcos; CR: rift de Colima; FT: sistema de fallas
Tamazula; ChR: rift de Chapala; PI: fallas Pajaguaran—Ixtlan de los Hervores; CHG:
semigraben de Cotija; PG: graben de Penjamillo. AL: semigraben de Aljibes; MZ: graben
de Mezquital; TP:sistema de fallas La Pera. Tomada de Gomez-Tuena, et al., 2005.

El rift Tepic-Zacoalco consiste en varios sistemas de fallas sin conexion entre ellos
y con distintas geometrias que forman una serie de grabenes y semigrabenes
desarrollados a partir del Mioceno tardio (12-9 Ma), Plioceno temprano (5.5-3.5
Ma) y en menor medida, durante el Plioceno tardio-Cuaternario (Ferrari et al.,
1999b).
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El rift de Colima habia sido descrito esencialmente como un graben de edad
Plioceno-Cuaternario con una burda orientacién N-S, dividido en tres segmentos
(norte, centro y sur) (Allan et al., 1991).

Rosas-Elguera et al. (1996) y Gardufio-Monroy et al. (1998), documentaron la
existencia de la denominada falla Tamazula, que consta de un conjunto de
estructuras transcurrentes y normales de orientacidon NE-SW. Rosas-Elguera et al.
(1996) y Ferrari y Rosas-Elguera et al. (2000) propusieron que los rifts Tepic-
Zacoalco y Colima representan los limites continentales del bloque Jalisco que
fueron parcialmente reactivados durante el Plioceno-Cuaternario con movimientos
esencialmente extensionales, como consecuencia de los esfuerzos aplicados en el

limite de las placas de Rivera y de Norteameérica.

El rift de Chapala es una estructura compuesta por dos semigrabenes con
vergencia opuesta: sur en la parte oeste (semigraben de Cotija), y norte en la
parte este (graben de Citlala) Urrutia-Fucugauchi y Rosas-Elguera, 1994; Rosas-
Elguera y Urrutia-Fucugauchi, 1998. Las fallas maestras de estos dos
semigrabenes cortan a rocas de 3.4 Ma en el area de Chapala (Rosas-Elguera y
Urrutia-Fucugauchi, 1998).

Durante el Oligoceno el arco magmatico de la SMO tuvo una orientacion NNW a
NW, subparalelo a la costa del Pacifico, y la composicion dominante de sus rocas
fue silicica. A partir del Mioceno Medio el volcanismo asociado a subduccién se
concentré a lo largo de una franja E-W (FVTM), que cruza al continente y su
composicion fue principalmente andesitica a basaltica (Figura 3). Ferrari et al.
(1999), en un andlisis estadistico de las variaciones espacio-temporales del
volcanismo en el centro de México muestran que la orientacion del frente
volcanico fue girando en sentido contrario a las manecillas del reloj, desde la
orientacion caracteristica de la SMO en el Oligoceno (NNW) hasta el rumbo actual

de la FVTM (Figura 3). La orientacion de la FVTM ha permanecido constante
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desde el Mioceno Tardio (~12 Ma), pero la actividad volcanica se ha desplazado

hacia el sur.

Figura 3.- Variaciones espacio-temporales en la orientacion de los arcos
magmaticos cenozoicos. Cada linea fue trazada longitudinalmente en la
porcion media de &reas en las que se presentan rocas volcénicas de las
edades especificadas. (a).- Durante el Oligoceno(38-25 Ma) el arco fue
excepcionalmente ancho (~300km). En los otros periodos el ancho promedio
fue menor (~150-200km). En el Mioceno medio (17-12 Ma) el arco se
fragmento; hubo un cambio substancial en la composicion de los magmas, y
adquirié la orientacion que mantiene hasta ahora la FVTM. (b).- A partir del
Mioceno tardio el frente volcanico de la FVTM se desplaz6 hacia el sur.
Simplificado de Ferrari et al., 1999.

La reorientacion progresiva de la actividad volcanica se asocia a cambios en la
estructura térmica de la placa consumida y a variaciones en la geometria de los
limites entre placas (Ferrari et al., 1999). Otros cambios notables asociados a la
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reorganizacion de placas son que las rocas de la porcién meridional de la SMO
fueron plegadas en el Mioceno Medio por transpresion lateral-izquierda a lo largo
del limite entre el Bloque Jalisco y la SMO, este fendmeno estuvo asociado a la

apertura del protogolfo (Ferrari, 1995).

IV.1.- Faja Volcanica Transmexicana

La FVTM es una provincia que varia en edad del Mioceno al Reciente y es uno de
los arcos continentales mas grandes de América del Norte. Cubre una zona de 20
a 150 km de ancho y 1000 km de largo, con una orientacion aproximada E-W
desde Veracruz hasta Puerto Vallarta, Jalisco (Verma, 1987; Delgado-Granados,
1994; Ferrari, 1999) (Figura 4).

Se puede reconocer que el vulcanismo de la FVTM se caracteriza por pulsos de
mayor intensidad separados por periodos de menor actividad. El primer pulso tuvo
lugar al inicio del Mioceno Tardio (11-7 Ma), etapa con un vulcanismo

dominantemente mafico, volumétricamente significativo y de composicion alcalina.

La FVTM aflora a lo largo de una franja con rumbo E-W desde la costa del
pacifico, y corresponde a la fase principal de la apertura del Golfo de California
(Ferrari et al., 1999b). Este vulcanismo se caracteriza por el emplazamiento de
grandes mesetas andesitico-basalticas en los sectores central y occidental (Moore
et al., 1994; Ferrari et al., 1994, 1999; Righter et al., 1995) y de estratovolcanes
como el Zamorano (Carrasco-Nufiez et al., 1989), Palo Huérfano (Pérez-Venzor et
al., 1997 ), La Joya (Valdez-Moreno et al., 1996) y Cerro Grande (Carrasco-Nufiez
et al., 1997) en el oriente. Después de los 8 Ma se observa una disminucion del
vulcanismo y evoluciona quimicamente a lo largo de toda la FVTM. En el Plioceno
Inferior (5 Ma) el vulcanismo se vuelve bimodal y esta representado por complejos
de domos rioliticos que se emplazaron entre Tepic y Guadalajara (Gilbert et al.,
1985; Righter et al., 1985; Ferrari et al., 1997, 1999). Para el occidente, el inicio de

este vulcanismo Pliocénico esta marcado por basaltos alcalinos emplazados en el
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area de Tepic y Guadalajara (Moore et al., 1994; Righter et al., 1995) y en la parte
norte del rift de Colima (Allan, 1986). Es probable que haya habido un
decrecimiento en la velocidad de subduccion y por lo tanto en la tasa de

produccion de magma a profundidad.

Figura 4.- Mapa geoldgico-tecténico del centro de México, mostrando las
principales provincias volcanicas y las cuatro placas principales. Se observan los
afloramientos de las lavas maficas del Mioceno Tardio y las unidades volcanicas
Plio-Cuaternarias, en la FVTM. Modificado de Ferrari et al. (2000a).

Finalmente, un ultimo pulso volcanico parece caracterizar el Plioceno Tardio-
Cuaternario, donde sucedié un nuevo episodio de vulcanismo méfico a intermedio
de composicién predominantemente alcalina, aunque también grandes complejos
de domos rioliticos y daciticos fueron emplazados entre Guadalajara y Tepic
(Gilbert et al., 1985; Righter et al., 1995; Ferrari et al., 1997; 1999b).
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Sin embargo, en la actualidad no existe un consenso general acerca del origen y
evolucion de la FVTM ya que algunos hechos complican el modelo tradicional de
subduccién. Entre estos destacan: (1) una orientacién no-paralela con respecto a
la zona de subduccién con desviacion angular de 20° (Molnar and Sykes, 1969):
(2) la presencia simultanea en el espacio de rocas pertenecientes a distintos tipos
geoquimicos (Aguilar et al., 1987; Luhr, 1989, 1997): (3) la carencia de un modelo
de variacién sistematica de parametros quimicos con respecto a su distancia a la
zona de trinchera (Verma et al., 1988; Wallace, 1992): y (4) la desaparicion de los
hipocentros a una profundidad de ~ 70 km, y la consecuente inexistencia de una
zona de Wadati-Benioff bien definida por debajo del arco (Singh y Pardo, 1993;
Pardo y Suérez, 1995).

Con el desarrollo de la teoria de tectonica de placas el origen del vulcanismo de la
FVTM se asocid a procesos de subduccion considerandolo de esta forma como un
arco continental (Molnar y Sykes, 1969; Mooser, 1972; Pal y Urrutia-Fucugauchi,
1977; Suarez y Singh, 1985), y entonces el magmatismo en la FVTM debia estar
de alguna manera relacionado con la subduccién de las placas de Cocos y de
Rivera debajo de la placa Norteamericana (Urrutia-Fucugauchi y Del Castillo,
1977; Urrutia-Fucugauchi y Béhnel, 1987; Pardo y Suarez, 1993; Pardo y Suarez,
1995).

Una tectdnica transtensional y/o transcurrente caracteriza a estas regiones en el
Mioceno Medio y Tardio (Ferrari, 1994, 1995, 1997). Y desde finales del Mioceno
ha actuado una extensién perpendicular al arco volcanico (Suter et al.,, 1992 y
1995), donde se tiene extension intra-arco reciente y activa en la parte central de
la FVTM, con tasas de deformacion de 0.7 y 0.4 mm/afio. En la porcién Occidental
de la FVTM también se ha reconocido una extension perpendicular al arco con
tasas de extension inferiores a 1 mm/afo, activa desde el Mioceno Tardio. En el
rift Tepic-Zacoalco no se han detectado fallas transcurrentes derechas en el Plio-
Cuaternario y la tasa de deformacion de estos sistemas de fallas pone en duda el

modelo de rifting hacia el noroeste del Bloque Jalisco y el “salto” hacia el este de
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la cordillera del Pacifico Oriental propuesto por Luhr et al. (1985) y Allan et al.
(1991). Actualmente se considera que la tectdnica extensional de la parte
occidental de la FVTM estuvo relacionada con la activacion de fuerzas aplicadas
en los limites del bloque Jalisco, en particular por la geometria diferente de las
placas de Rivera y de Cocos que subducen bajo esta parte de México (Figura 5)
(Bandy et al., 1995; Rosas-Elguera et al., 1996).

Figura 5.- Esquema que muestra una propuesta de movimientos relativos Plio-
cuaternarios del bloque Jalisco y del bloque de Michoacan con respecto a la placa
de Norteamérica (flechas rojas), su relacibn con las zonas de deformacion
extensional (area punteada) y los vectores de convergencia de la subduccién de la
placa de Rivera (Demetsy Stein, 1990). Las lineas oscuras (punteadas) representan
la profundidad (en km) del plano de Benioff (Pardo y Suarez, 1995). En gris tenemos
el limite de la placa de Cocos y las flechas pequefias nos muestran la direccion de
movimientos entre las placas de Rivera y Cocos respecto a la placa Norteamericana
(Bandy, et al., 1995), ZFTCH; zona de la falla Tula-Chapala. Tomada de Rosas-
Elguera et al., 1996.
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IV.2.- Geologia Local

La transicion desde la SMO a la FVTM tuvo lugar durante el Mioceno medio al

tardio, por una separacion entre ellas debido a una disconformidad tectonica.

La cartografia realizada por Ortega-Gutiérrez (1992), considera a la SMO como
una provincia silicica y a la FVTM como una provincia mafica. Estudios mas
recientes reportan riolitas e ignimbritas de edad Plioceno Temprano (Gilbert et al.,
1985; Ferrari et al., 2000; Frey et al., 2007) y rocas basalticas (Nieto-Obregon et
al., 1985; Moore et al., 1984).

La SMO es una provincia volcanica terciaria caracterizada por grandes volimenes
de ignimbritas silicicas y una de las mas extensas en el mundo, sus afloramientos
se extienden de manera casi continua por mas de 1,200 km, desde la frontera de
México- Estados Unidos hasta la FVTM cubriendo una superficie de 300,000 km?.
Durante el Mioceno, antes de la apertura del Golfo de California y del inicio de la
actividad de la FVTM que la disgregaron y sepultaron parcialmente, la SMO debi6
ser considerablemente mas extensa y estar unida a la provincia de Baja California
(Figura 4).

El vulcanismo mas antiguo relacionado a la FVTM muestra una sucesion basaltica
muy extensa, expuesta entre Tepic y Puerto Vallarta (Figura 6) y hasta la Ciudad
de México (Ferrari et al., 2000; Alva-Valdivia et al., 2000). Este vulcanismo esta
caracterizado por estructuras tipo mesetas que resultan de la coalescencia de
volcanes escudo y flujos de lava de tipo fisural, en el cual se tiene un volumen
estimado entre 3200 y 6800 km® (Ferrari et al., 2000). Estudios geoldgicos y
estratigraficos han mostrado que estas lavas basalticas fueron emplazadas en
periodos de entre 11 y 8 Ma (Ferrari et al., 1999a, 2000; Moore et al., 1994;
Righter et al., 1995) lo que es contemporaneo con la apertura del Golfo de

California.
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En los alrededores de la region de Guadalajara estas secuencias basalticas, se
encuentran hacia el norte y sur del lago de Chapala, formando la mesa de los altos
(Ferrari et al., 1994) y los basaltos de Cotija (Rosas-Elguera et al., 2003) (Figura
6).

Figura 6.- Mapa geolégico simplificado donde se muestra la distribucién y extension de
la secuencia mafica basal del Mioceno Tardio en la porciéon occidental de la FVTM.
Modificado de Rosas-Elguera et al., 1999; y Alva-Valdivia et al., 2000).

Hacia el norte de Guadalajara en el area de Lazo, este volcanismo esta
caracterizado por estructuras semejantes a mesas. Un volumen estimado de 3000
km?®, marca una tasa de erupcién en promedio de 0.8 km*/1000 afio (Ferrari et al.,
1994). Estudios estratigraficos y radiométricos muestran que estos basaltos fueron
emplazados en un periodo de entre 11 y 8.5 Ma a lo largo del Cafién del Rio
Grande de Santiago (Nieto- Obregon et al., 1981; Damon et al., 1979; Moore et al.,
1994), pero fechamientos mas antiguos por K-Ar con edades de 13.5t1.3 y
12.0£2.0 Ma han sido reportados para las mesas de Los Altos (Verma et al.,
1987; Castillo y Romero, 1991). Hacia el sur en las areas del lago de Chapala y
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Cotija las lavas fueron emplazadas entre 9.2 y 8.3 Ma (Rosas-Elguera et al., 2003)
(Figura 6).

La mejor exposicion de los basaltos Miocénicos puede verse a lo largo del Cafion
del Rio Grande de Santiago, entre Santa Rosa y San Cristobal, mas de 600 m de
basaltos estan expuestos (Moore et al., 1994), y hacia la seccidén de Lazo, que es
una de las areas de estudio compuesta por 37 flujos de lava basaltica el espesor
es de ~300 m (Figura 7).

Hacia el este de Guadalajara en la region de los Altos de Jalisco, los basaltos
expuestos en el area del Rio Grande de Santiago forman una mesa de 130 Km.
de longitud y 60 Km de ancho con una elevaciéon media de 1900 m. En el valle del
Rio Verde, 25 km al noreste de Tepatitlan (Figura 7), los basaltos tienen un
espesor de 220 m y estan afectados por un sistema de fallas transtensionales
laterales izquierdas que corren de Ixtlahuacan a San Miguel el Alto en direccién
ENE-WSW (Ferrari et al., 2000) (Figura 7). La parte sur de la mesa de los Altos
esta interrumpida por un sistema de fallas extensionales, las cuales se presentan
de Ocotlan a Cueramaro (Figura 7) y muestra una componente de movimiento
lateral izquierda. En esta area los basaltos cortados en bloques inclinados son
cubiertos parcialmente por rocas volcanicas mas jovenes (Rosas-Elguera y
Urrutia-Fucugauchi, 1998). Los fechamientos disponibles indican que estos
basaltos fueron emplazados entre 10.2+ 0.3 y 8.7+.0 Ma (Nieto-Obregon et al.,
1981; Nixon et al., 1987; Rosas-Elguera et al., 1989; Rosas-Elguera y Urrutia-
Fucugauchi, 1981).

El marco tecténico alrededor del area de Lazo ha estado sujeto a discusién. Hacia
el oeste de esta seccidon Nieto-Obregon et al., (1981) han propuesto un fallamiento
lateral derecho, més tarde apoyado por Allan et al., (1991), Gardufio et al., (1993)
y Moore et al., (1994). Sin embargo estudios estructurales y estratigraficos mas
detallados, evidenciaron que este fallamiento lateral corta solo a rocas mas

antiguas, no afectando a los basaltos del Mioceno Tardio y que una tecténica
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extensional ha dominado desde el Mioceno Tardio al Cuaternario (Michaud et al.,
1991; Quintero et al., 1992; Ferrari et al., 1994a). Hacia el este del area de Lazo
se ha propuesto un mecanismo de transtensién lateral izquierda para el periodo
del Mioceno Tardio (Urrutia-Fucugauchi y Rosas-Elguera, 1994; Ferrari et al.,
2000; Alva-Valdivia et al., 2000). Asi el area de Lazo se considera un sitio critico,
para documentar la taza de erupcién de la sucesion basaltica del Mioceno y si en
realidad esta ha sido afectada por rotacion tecténica alrededor de un eje vertical.

IV.4.- Estratigrafia Volcanica

Las rocas mas antiguas reconocidas en la regiébn corresponden a eventos
volcanicos de la SMO y son aproximadamente 400 m de ignimbritas de edad
Mioceno Temprano nombradas como unidad la Ceja, que afloran en la porcion
oeste del poblado de Garcia de la Cadena. Cerca del poblado de la Ceja la
unidad se encuentra subyaciendo a la unidad basaltos San Cristobal, al norte de
la seccién de Lazo. Moore et al. (1994) obtuvo dos edades idénticas por 40Ar/39Ar
de 22.9+0.05 Ma para dos ignimbritas, expuestas en la misma localidad. Las
unidades son subhorizontales pero al sur de esta poblacion se inclinan 25° y son
coronadas por unos basaltos, fechados por el método de 40Ar/39Ar en 21.8+0.3
Ma (Rossotti et al., 2002), y que corresponden a la unidad Jacalitos, que
representa el ultimo evento del arco volcénico de la SMO, esta secuencia a su vez
esta cubierta por los basaltos San Cristobal de la FVTM, que marcan la transicion

entre estas dos provincias mayores de México (Figura 9).

Una secuencia de areniscas y conglomerados hacia la cima de la unidad Jacalitos
evidencia una calma volcanica y permite una erosion y redeposicion de la
sucesion volcanica de la SMO, indicando un hiatus de volcanismo de cerca de 10
Ma existente entre la SMO vy la primera actividad volcénica de la FVTM (Rossotti et
al., 2002).
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Figura 7.- Mapa donde se muestran las diferentes fallas regionales transtensionales
izquierdas que afectan a la region de la mesa baséltica de los Altos de Jalisco, asi
como la ubicacion de las secciones estudiadas: LZ ; seccion Lazo, FN; seccion el
Funicular, AN; secciéon Agua Negra, LM; seccion Atotonilco y JM; seccion Jesus
Maria. Tomado de Ferrari et al., 2000.

El vulcanismo perteneciente a la FVTM es esencialmente bimodal y puede
dividirse en cuatro etapas: 1) un episodio mafico del Mioceno Tardio que produjo
el Grupo Rio Santiago representado por una secuencia basaltica que alcanza los
800 m de espesor y se extiende a Los Altos de Jalisco: 2) un episodio silicico entre
7y 5 Ma con emplazamiento de domos y coladas rioliticas que forman el grupo
Guadalajara: 3) un episodio del Plioceno temprano (4.7-3.7 Ma) caracterizado por
la erupcidn de ignimbritas que muestran evidencias de una mezcla de un magma
mafico y uno silicico (ignimbritas San Gaspar y Guadalajara) con basaltos
alcalinos intraplaca (basalto Mirador de Ixcatlan): 4) un episodio del Plioceno
Tardio hasta el Pleistoceno con la erupcion de domos y coladas rioliticas (Grupo
Cerro el Chicharron) y basaltos alcalinos, también con afinidad intraplaca (Basalto

Santa Rosa).
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Figura 8.- Mapa geolégico donde se muestran las secciones Lazo, Agua Negra y El
Funicular, asimismo se observa el contacto y la transicion de la SMO y la FVTM. Tomado
de Alva-Valdivia et al., 2000.
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El Grupo Rio Santiago es una secuencia volcanica méfica y consiste de flujos de
basaltos que cubren las areas de estudio y afloran sobre los cafiones del Rio
Mezquital, Rio Grande de Santiago y el area de los Altos. Dicho Grupo lo
conforman Los Basaltos de San Cristobal, Toba Inversamente soldada (Moore et
al.,, 1994 ), Toba Los Caballos (Moore et al., 1994) y unidad Arroyo Mezcala
(Rossaotti et al., 2002).

IV.4.1.- Unidad Basaltos San Cristdbal

Esta unidad aflora en todas las secciones que conforman el area de estudio y
adelante se tratara con mas detalle. Estos basaltos fueron emplazados después
de un periodo de tiempo de tranquilidad volcanica de aproximadamente 10 Ma
entre las dos provincias volcanicas (SMO y la FVTM) (Figura 8). Moore et al.
(1994) nombran a una seccion de basaltos como Basaltos de San Cristobal que se
encuentran expuestos sobre el Cafién del Rio Grande de Santiago (Figura 8).
Ferrari et al. (2000) considera un volumen de 1800 km® de basaltos, sin embargo
se ha mostrado que los basaltos expuestos sobre el Cafion del Rio Grande
presentan una continuidad a 200 Km al este en la region de Los Altos de Jalisco y
hacia la parte sur de Guadalajara aflorando también estos derrames en estas
areas, se les ha calculado un volumen de 3000 km® (Rossotti et al., 2002). Estas
rocas se consideran la unidad mas importante dentro del Grupo Rio Grande y se
encuentran aflorando a una altura de entre 900 a 1800 msnm. Sobre el nivel del

Rio Grande de Santiago, se reportan espesores de hasta 600 m.

La mayor parte de las unidades estratigraficas que se describen y se mencionan
en este estudio son discutidas en detalle por Rossotti et al. (2002).

Basaltos San Cristobal es una secuencia de flujos de basalto masivos con

espesores de 2 a 20 m (generalmente de 5 a 10 m). El contacto basal de estos
derrames no se ha encontrado pero se pueden observar brechas autoclasticas en
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la base debido al avance de cada flujo de lava, en la cima de cada flujo es posible
encontrar capas delgadas de color rojizo alteradas térmicamente (causado por él
traslape del siguiente derrame). En la parte inferior de la sucesion los basaltos se
observan masivos raramente con vesiculas, que en la mayoria de los casos se
encuentran rellenadas por mineralizacion secundaria. Petrograficamente son lavas
porfidicas raramente con fenocristales de plagioclasa y olivino. En la parte superior
los basaltos estan mas evolucionados encontrando andesitas basalticas con
abundante plagioclasa y olivino. Varios autores han fechado los basaltos
ubicandolos en un rango de 11 a 8.5 Ma (Watkins et al., 1971; Damon et al.,
1979; Moore et al., 1994).

Hay dos marcadores estratigraficos distintivos en esta secuencia de basaltos.
Ambos compuestos de flujos de ceniza de composicion silicica y se encuentran
interestratificados en la parte superior y cerca de la base de la seccion volcanica
expuesta, estos dos marcadores son observables en la seccion Lazo. La primer
marca estratigrafica es conocida como toba inversamente soldada, esta unidad se
encuentra en la parte basal del grupo San Cristobal, el afloramiento presenta
colores rosados a cafés claros, y hacia la parte superior presenta mayor
soldamiento, debido a que fue “recocida” por las altas temperaturas de los
derrames de basalto que la cubrieron. El espesor de esta toba varia de 2 a 8 m.
Moore et al. (1994) fecharon por el método de Ar*’/Ar*® un concentrado de

sanidino y obtuvieron una edad de 10.17+ 0.04 Ma.

El segundo marcador se encuentra interestratificado en la porcién mas superior de
los basaltos San Cristébal y es conocido como Toba Los Caballos, compuesta
principalmente por flujos piroclasticos de pumicita y ceniza de caida de color
blanco alterados de manera local por procesos de intemperismo, esta unidad

alcanza espesores de 2 a 4 m.

La parte superior del Grupo Rio Santiago la conforma una secuencia basaltica

masiva, que aflora al norte de San Francisco Tesistan (arroyo Mezcala), esta
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unidad se compone de basaltos que presentan bandas de color rojizo a rojo-
verdoso, el espesor es de 600 m aproximadamente pero puede ser menor debido
a que estos derrames se inclinan hacia el sur, el espesor promedio es de 200m,
presentan una textura afanitica. Rossotti et al. (2002) fecharon estos basaltos por

el método de K-Ar ubicandolos en 7.5+0.8 Ma

IV.4.2.- Grupo Guadalajara

Este grupo esta caracterizado por episodios silicicos con rangos de edad de 7 a 5
Ma, con el emplazamiento de domos y coladas rioliticas, cubre mas de 750 m? y
se le estima un volumen de 212 km?®, estratigraficamente se encuentra cubriendo a

los basaltos San Cristébal y subyace a la ignimbrita San Gaspar.

El Grupo Guadalajara esta caracterizado en su base por la presencia de flujos de
riolitas viscosas y piroclastos en alternancia, la edad estimada para estas

unidades es de 7 Ma

Sobreyaciendo a estas unidades se tiene una secuencia de ignimbritas que se
localiza al lado norte del cafion del Rio Grande Santiago, la base la componen
fragmentos retrabajados de liticos y pumicita dentro de una matriz fina de ceniza.
Estas rocas se encuentran cubriendo también a los basaltos San Cristobal, el
anico afloramiento que se localiza al sur esta cubierto por la ignimbrita San
Gaspar, esta secuencia presenta un espesor de 500 m al norte de Santa Rosa y
se adelgaza hasta 30 m al sur. Fechamientos realizados por Nieto-Obregon et al.,
(1985) la ubican en una edad de 5.53 +0.1 Ma. Rosas-Elguera y Ferrari, (2000)
reportan levantamientos verticales de hasta 450 m de esta unidad a consecuencia
del sistema de fallas con una tendencia de orientacion WNW-ESE que afecta de

manera directa a esta zona.
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Figura 9.- Columna estratigrafica donde se muestra la relacién y la posicion de las
secuencias volcanicas del Mioceno inferior-superior, considerados los Ultimos eventos de
la (SMO), con las primeras pulsaciones de la (FVTM, Mioceno superior al Plioceno.
Modificado de Rossotti et al. (2002).
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En la parte superior del grupo Guadalajara afloran rocas rioliticas viscosas,
depdsitos de ceniza y de pdmez que se encuentran en la base y se consideran el
primer producto del evento volcanico. Gilbert et al. (1985) realizé fechamientos de
algunas muestras de la base de dos grandes domos localizados en la parte oeste
del Rio Grande Santiago y se obtuvieron edades con rangos de 5.47+0.17 y

5.194+0.06 Ma

IV.4.3.- Ignimbrita San Gaspar

Dentro de las areas de estudio los espesores de esta unidad son variables, varian
de 10 a 25 m, afloran hacia el sur donde los espesores disminuyen y se
encuentran a una altura de 1400 y 1600 msnm, lo cual implica que la fuente
probablemente se encuentre localizada en la ciudad de Guadalajara (Rossotti et
al., 2002). Esto coincide con la determinacion de la fuente obtenida por un estudio
de anisotropia de la susceptibilidad magnética por Alva-Valdivia et al. (2005).
Gilbert et al., (1985) son los primeros en describirla como una ignimbrita oscura
fuertemente soldada de colores grises a oscuros, con abundantes fiammes de
color gris claro hasta de 20 cm de largo, la composicion de la roca es normalmente
andesitica, pero el porcentaje de silice es menor al 50% y mas CaO, MgO y FeO.
Gilbert et al. (1985) propone que la ignimbrita es producto del proceso de mezcla
de magmas, también calcula una extensiéon de 1000 km? con un espesor
promedio de 15 m y un volumen de 15 km®. Fechamientos realizados por Watkins
et al. (1971) y Gilbert et al. (1985), ubican a esta unidad con edades de 4.80+ 0.1

May 4.71+ 0.07 Ma, respectivamente.

IV.4.4.- Unidad Mirador de Ixcatan

Sobreyaciendo a la Ignimbrita San Gaspar se encuentra una serie de flujos de
basalto, se localizan en la parte norte y este de Guadalajara, sobre el lado oeste
del Cafon del Rio Grande Santiago, se les conoce como basaltos Mirador de

Ixcatan. Microscopicamente son basaltos porfidicos de olivino, son notables por la
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abundancia y el tamafio de los megacristales de plagioclasa. Moore et al. (1994)
llamaron a estos flujos, Basaltos Guadalajara y los relacionan a un origen de intra-

placa y junto con Gilbert et al. (1985) obtienen edades de 4.7+0.1Ma.

Este tipo de lavas son las Unicas que se encuentran arriba de la Ignimbrita San
Gaspar en ambos lados del cafion del Rio Grande Santiago cerca de la localidad

llamada La Coronilla.

Gilbert et al. (1985) encontraron hacia el este de la ciudad de Guadalajara, al
grupo de lavas porfidicas en la parte superior y también subyaciendo a la
ignimbrita San Gaspar y han sido fechadas dando una edad de 5.0+0.2 Ma,

consistente con la edad de 4.7+0.1 Ma de la ignimbrita.

IVV.4.5.- Ignimbrita Guadalajara

Esta unidad aflora en la parte norte y sur de la ciudad de Guadalajara, y se
caracteriza por presentar dos tipos de fiammes normalmente desuvitrificados
rellenando agregados microcristalinos de silice y feldespatos. Debido a la
presencia de dos tipos de vidrio se tiene la posibilidad de que existan
combinaciones de magma mafico dentro de una camara silicica, por el tamafio de
los flammes en la parte sur de la zona, también se cree que la fuente se encuentra
cerca de la ciudad de Guadalajara. Gilbert et al. (1985) fecharon muestras de esta

unidad obteniendo edades con un rango de edad entre 3.23+0.08 y 3.44+0.1 Ma.

IV.4.6. — Grupo Cerro Chicharron

Después del emplazamiento de las ignimbritas San Gaspar y Guadalajara, se tuvo
una actividad volcéanica silicica, emergiendo una serie de domos en la parte norte
de Guadalajara (Rossotti et al., 2002). Ellos agrupan de manera informal a cuatro
unidades volcénicas diferentes, conformadas por la unidad arroyo San Lorenzo en

la base compuesta de una secuencia de flujos piroclasticos, la localidad tipo se
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encuentra en el arroyo San Lorenzo teniendo un espesor de 200m estimando un
volumen de 4.1Km? (Rossotti et al., 2002). Gilbert et al. (1985) obtuvo una edad de
3.07+£0.1 Ma.

Cubriendo a esta unidad se tiene a la Unidad Cerro los Bailadores compuesta por
una serie de riolitas fuertemente soldadas. En la base se observan flujos de
piroclastos silicicos y de pdmez que registran espesores hasta de 100 m. La edad
de esta unidad es considerada entre 3.07+0.1 Ma de la unidad del Arroyo San
Lorenzo y 2.5+0.06 Ma de los basaltos de Santa Rosa (Rossotti et al., 2002).

Hacia la cima de tienen dos unidades Cerro el Chicharén y Los Pueblitos
representadas por grandes domos rioliticos y depdésitos ricos en pdmez para la
primera y flujos que corresponden a lavas rioliticas porfidicas de viscosidad baja

para la segunda.

Estos domos y flujos fueron fechados por Spinnler et al. (2000) a través de un
separado de sanidino obteniendo una edad de 1.39+0.5 Ma para la unidad Cerro
el Chicharrén. Aunque no se tienen edades isotdpicas disponibles para la Unidad
Los Pueblitos se sugiere que fueron emplazados en el Pleistoceno Tardio y se
puede decir que se formaron al mismo tiempo que los domos rioliticos, formando
la base del volcan Tequila a 20 km al oeste, los cuales fuero fechados en 0.9 y
0.23 Ma Wallace y Carmichael (1994).

IV.4.7. — Unidad Mesa de Santa Rosa.

Seccion de flujos de lava méafica que se encuentran como remanentes
constituyendo terrazas colgantes al norte del Rio Grande de Santiago, y hacia el
lado sur de dicho rio conforman una meseta homogénea. Corresponden a
basaltos alcalinos con plagioclasas y fenocristales de olivino y augita, y presentan
espesores de hasta 150 m. Estos flujos han sido fechados por varios autores,
(Damon et al., 1979; Nieto-Obregon et al., 1985; Nixon et al., 1987). Aparte una
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edad obtenida por Nieto-Obregon et al. (1985) de 2.5+0.2 Ma en uno de los flujos
inferiores, los demas autores han encontrado edades del Cuaternario de 1.34+0.2
May 0.91+ 0.2 Ma (Figura 9).

V.- MUESTREO Y METODOLOGIA

Una de las estrategias a seguir en este trabajo fue seleccionar y estudiar varias
areas ubicadas en el segmento occidental de la FVTM, donde se tenia disponible
la edad isotopica de las rocas 6 en donde se pudiera correlacionar dicha edad con
otras unidades ya fechadas. Con este criterio se programO un muestreo
sistematico en flujos de lava basaltica pertenecientes a la FVTM. Dicho muestreo
se realiz6 principalmente en unidades volcanicas de cinco areas principales (en la
seccion de Lazo en las riberas del cafion del Rio Grande de Santiago; en el area
de la Barranca del Funicular al sur del area de Lazo; en el &rea de Agua Negra al
sur de Guadalajara; y en el area de Atotonilco y en el area de Jesus Maria, en los
Altos de Jalisco), todas pertenecientes al estado de Jalisco (Figura 7).
Comunmente los afloramientos presentan lateralmente algunas decenas de
metros en los cuales se perforaron de 8 —11 nucleos por flujo. Las muestras estan
distribuidas dentro de cada flujo tanto en forma horizontal como vertical para
minimizar los efectos de relampagos y basculamiento de bloques. En general las
muestras fueron obtenidas de la base de cada flujo, con la finalidad de obtener
muestras con granos mas finos y menos alterados. En algunos afloramientos con
poca extensién, Unicamente se colectaron de 5-7 muestras. Los nucleos se
obtuvieron con una perforadora portatii de combustion interna de gasolina. El
diametro de la barrena es de 2.5 cm, y la longitud de los nucleos recuperados
oscilan entre 10-15 cm. Antes de ser retirados, los nucleos son orientados con

brujula magnética y solar.
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V.1.- Equipos y Tipo de Experimentos

Un estudio sobre la estabilidad de la MRN consiste en estudiar mediante ciertos
procedimientos la constitucién de nuestro registro magnético. La separacion de las
diferentes componentes de magnetismo en la roca se logra por medio de
procedimientos de desmagnetizacion progresiva, las componentes de baja
estabilidad se eliminan usualmente durante los primeros estados de este
tratamiento. Basicamente se realizaron dos tipos de tratamiento para obtener la
magnetizacion primaria 0 caracteristica y/o las secundarias: aplicando

temperaturas altas y/o campos magnéticos alternos.

V.1.1.- Desmagnetizacion térmica

En esta técnica los especimenes se calentaron en un horno no magnético
(MDTB80), sometidos a diferentes temperaturas, desde la ambiental hasta los 600-
700 °C. La magnetizacién de los especimenes se mide en un magnetémetro
Spinner JR5 (sensibilidad ~10° Am?), a temperatura ambiente y se repite
gradualmente el procedimiento a temperaturas mas altas. Se continda este
proceso hasta que el magnetismo de los especimenes se destruye
completamente. Esto es, con el incremento de la temperatura los minerales con
temperaturas criticas (de Curie y Néel), iguales o menores pierden su

magnetizacion.

Es comun usar incrementos de 50 °C o 100 °C hasta los 500 °C, pero después
de aqui, conforme se van alcanzando las temperaturas Curie de los constituyentes
magnéticos, se reducen los incrementos a 5 °C o 10 °C para identificar

confiablemente los componentes de altas temperaturas de bloqueo.

No obstante que esta técnica permite aislar componentes de magnetizacién con
muy alta coercitividad tiene la desventaja, que el calentamiento de la muestra
puede ocasionar cambios fisico-quimicos (oxidacion de los minerales magnéticos).

Es por eso que para monitorear estos cambios, después de cada etapa de
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calentamiento se mide la susceptibilidad magnética a temperatura ambiente

utilizando un susceptibilimetro “Bartington MS2”

V.1.2.- Desmagnetizacion por Campos Magnéticos Alternos

Esta técnica es la recomendada para el tratamiento de rocas volcanicas, ya que la
magnetizacion remanente térmica (componente primaria de estas rocas), es muy
resistente al lavado magnético, mientras que las viscosas y las isotérmicas son

muy sensibles.

La desmagnetizacién por campos magnéticos alternos (AF) decrecientes, se llevo
a cabo utilizando un desmagnetizador Molspin de AF, que proporciona campos
alternos de hasta 100 mT. El método consiste en aplicar un campo magnético a la
muestra, causando que los granos de menor o igual coercitividad a la de este
campo aplicado se alineen. Al reducirse el campo la magnetizacion de estas
particulas se deja en posiciones al azar, por lo que sélo quedaran las remanencias

de las particulas con coercitividades mayores que la del campo aplicado.

Este proceso debe efectuarse secuencialmente a lo largo de 3 ejes ortogonales,
con incrementos sucesivos en el campo aplicado, midiendo la remanencia
después de cada incremento. Esto permite obtener el espectro de coercitividad,
gréfica de la remanencia contra el campo aplicado (por ejemplo la magnetizacion
remanente de la magnetita, titanomagnetita y pirrotita desaparece entre los 0 y
100 mT, en cambio la serie de las ilmeno-hematitas requieren de campos

mayores).

La magnetizacion remanente natural (NRM) medida después de cada una de las
etapas parciales de cualquiera de las dos técnicas mencionadas anteriormente, se
efectu6 con un magnetémetro Spinner JR5 (sensibilidad ~10° Am?). Las
mediciones son registradas después de la estabilizacion de la remanencia en este

magnetometro.
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Otros parametros que se utilizaron en este trabajo, y que son de vital importancia
en un estudio paleomagnético, especificamente para el analisis de propiedades
magnéticas de las rocas son: ciclo de histéresis y curvas de susceptibilidad
magnética vs altas temperaturas. Ademas de servir para identificar a los
portadores de la magnetizacién nos permiten conocer los cambios fisico-quimicos

experimentados por los minerales formadores de roca.

V.1.3.- Medicién de Histéresis y Magnetizacion Remanente Natural

Los materiales geoldgicos pueden resultar magnéticamente complicados, La
magnetizacion de un cristal natural, puede no ser uniforme particularmente si su
estado es dominio pseudo-sencillo (PSD) o multidominio (MD). Los momentos
pueden ser fuertemente afectados por la energia térmica, pueden presentarse o
pueden existir gran variedad de mezclas con la ocurrencia de fases magnéticas

naturales con muy diferentes comportamientos.

La histéresis, es fuertemente controlada por la mineralogia y el tamafio de grano.
El ciclo de histéresis de una muestra es la suma de todas las curvas generadas
por cada grano individual, cada poblacibn de granos con su espectro de

coercitividad particular contribuye en el resultado de la curva de histerésis.

Los ciclos de histéresis se obtuvieron a temperatura ambiente, usando un
magnetémetro tipo Micromag AGFM (Alternating Gradient Magnetometer). Con
campos maximos de 1.2 Tesla. Este tipo de equipos analiza fragmentos muy

pequefios de muestra del orden de 20 a 30 mg.
La magnetizacién remanente de saturacion (Js), la magnetizacién de saturacion

(Js) y la fuerza coercitiva (Hc), fueron calculados después de la correccion por la

contribucion paramagnética. La coercitividad de la remanencia (Hy) fue
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determinada por la aplicacion progresiva de un campo opuesto creciente después

de la saturacion.

V.1.4.- Susceptibilidad vs. Temperatura

El procedimiento para realizar estos experimentos es el siguiente: se coloca en el
portamuestras el polvo de muestra a analizar y se introduce en uno de los brazos
del puente Highmoore, el puente genera una diferencia de potencial proporcional a
la susceptibilidad de muestra introducida. Enseguida se corre el programa de
adquisicién de datos correspondiente, mientras que la temperatura de la muestra
se incrementa desde la temperatura ambiente hasta los 700 °C y se obtiene la
curva requerida; posteriormente se deja enfriar la muestra, obteniéndose otra

curva.

Las mediciones continuas de la susceptibilidad fueron realizadas en campo cero y
al aire (curvas k-T), utilizando un susceptibilimetro Highmoore equipado con un

horno. La temperatura Curie fue determinada por el método de Prévot et al (1983).

Este experimento nos proporciona informacion sobre los componentes magnéticos
presentes en la muestra, asi como su composicién, ya que cada mineral
magnético posee una temperatura Curie Unica (Tarling et al., 1983). De la
presencia o ausencia del efecto Hopkinson (una variacion de la susceptibilidad y
con el aumento de la temperatura cercano al punto Curie T.), se pueden hacer

inferencias acerca del estado de dominio de los portadores de la magnetizacion.

Este tipo de graficas ademas de servir para identificar a los portadores de la
magnetizacion permiten conocer los cambios fisico-quimicos experimentados por
las muestras, ya que nos ayudan a saber que minerales magnéticos fueron
destruidos y cuales creados. La curva de calentamiento posee informacion de los
minerales magnéticos primarios, mientras que la curva de enfriamiento

informacion de los minerales magnéticos secundarios.
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VI.- OXIDOS MAGNETICOS.

La identificacion de los minerales ferromagnéticos nos puede ayudar a planear los
experimentos y ademas en la interpretacion de los resultados. El problema esta
en asociar una componente de magnetizacion remanente (identificada de la
desmagnetizacion parcial) con un mineral ferromagnético particular, esta
informacion puede frecuentemente determinar ya sea una remanencia

caracteristica como primaria y/o secundaria.

Los minerales ferromagnéticos son generalmente opacos y requieren de
observacién Gptica con un microscopio de luz reflejada para su identificacion, solo
en superficies pulidas. Las observaciones oOpticas de las texturas nos dan
informacion de la secuencia mineral, es decir se pueden determinar minerales
presentes al mismo tiempo de formacién de la roca 6 por alteracion quimica
posterior. Una dificultad en la aplicacion de las observaciones Opticas es la baja
concentracion de minerales ferromagnéticos y sus tamafios pequefios
(frecuentemente ~1um en granos SD y PSD). Las rocas igneas generalmente

tienen suficientes minerales ferromagnéticos para permitir la identificacion.

Los minerales ferromagnéticos mas importantes son los 6xidos de hierro-titanio
(Fe-Ti). ElI paleomagnetismo requiere conocer algo de la quimica del cristal y
estructura magnética de los oxidos de Fe-Ti. Esto incluye el conocimiento basico
de las fases formadas como cristales primarios a partir de reacciones en los

magmas.

Los oxidos de Fe comunmente contienen Ti (y otros elementos) y forman series de
solucion solida con composiciones variables. Estos Oxidos tienen temperaturas
altas de solidificacién de entre 1400-1600 °C y son de los primeros cristales que

se forman en los magmas. En el diagrama ternario TiO,-FeO-Fe,O3 se ilustran los
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minerales y las series mas importantes: wistita (FeO), rutilo (TiO2), magnetita
(Fes0,), hematita (aFe»03), maghemita (yFe,0s3), e iimenita ( FeTiO,) (Figura 10).

Las posiciones de izquierda a derecha indican aumento en la razon de hierro
férrico a ferroso (Fe *'/ Fe?"). Las posiciones de abajo hacia arriba indican
aumento en el contenido de Ti. Usando (1/2) Fe,O3 como parametro para que la
esquina con Fe** normalice el diagrama a un catién, produciendo el efecto
conveniente de que las lineas de oxidacién (aumentando la razén Fe**/Fe?"), sean

paralelos a la base del diagrama.

Figura 10.- Diagrama ternario para los 6xidos-hierro, las lineas discontinuas con
flechas indican el incremento de oxidacion, las lineas continuas son las series de
solucion sélida. Tomado de McElhinny, 1973.
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En el sistema ternario de la Figura 24 se pueden distinguir claramente dos tipos de
minerales magnéticos importantes. Existe un 6xido fuertemente magnético, con
estructura cubica que es la magnetita (FesO4) y su solucion sélida que es la
ulvoespinela (Fe,TiO4), conocida como serie titanomagnetita. El 6xido mas
débilmente magnético, de habito romboédrico, esta caracterizado por la hematita
(aFe;03) y su solucion sélida con la ilmenita (FeTiO;), conocida como serie
titanohematita. Los miembros de la serie pseudobrookita ortorrombica mostrada
en la Figura 24 son todos paramagnéticos, por encima de la temperatura
ambiente, y ademas son escasos y de poca importancia. Las soluciones sdlidas
completas ocurren solo a altas temperaturas; existen exsoluciones a bajas
temperaturas (sin mezcla de fases), que en titanomagnetitas resultaria en una fase
rica en ulvoespinela y una fase rica en magnetita. Sin embargo intercrecimientos
de magnetita-ulvoespinela ocurren raramente en la naturaleza, debido a la
presencia de oxigeno en la fase fundida, la cual oxida a las titanomagnetitas. Asi
la oxidacion a alta temperatura, a veces llamada oxidacion deutérica ocurre
durante el enfriamiento inicial, cominmente sucede por encima del punto Curie de

los minerales magnéticos.

En suma la oxidacion a baja temperatura 0 maghemitizacion ocurre a

temperaturas menores a 200 °C para producir titanomaghemitas.

Las series de solucion sdlida titanomagnetita y titanohematita cristalizan a
~1300°C y son las primeras en las secuencias de cristalizacion de las rocas
igneas (Figura 11). La razon de enfriamiento tiene un gran efecto en la distribucion
de tamafos de grano de los o6xidos Fe-Ti. Las rocas volcanicas enfriadas
rapidamente (basaltos oceanicos) frecuentemente contienen titanomagnetitas con
una proporcién significante de granos de tamafios 1um 6 menores, presentando
hébitos cristalinos delicados de tipo esqueletal. Las rocas intrusivas enfriadas
lentamente usualmente tienen tamafnos de grano mas grandes, a veces mayores a

100 ym. Entonces las particulas ferromagnéticas de grano fino son los mejores
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registradores magnéticos, razon por la que las rocas volcanicas se prefieren para

estudios paleomagnéticos

VI.1.- Serie de las Titanomagnetitas (Fe;O4-Fe,TiO,)

Las titanomagnetitas son minerales opacos, de estructura cubica con composicion
entre los miembros magnetita (FeszO,4) y ulvoespinela (Fe,TiO4). Las propiedades
magneéticas estan controladas por la distribucion de los cationes en los subarreglos
y el acoplamiento de intercambio entre estos. La magnetizacién de saturacion de

la magnetita es de 480x10> A/m.

TiO,
Anatasa
Rutilo Brookita

3 FeTi, Oy
Ferropseudobrookita

1 .
3 Fe,TiO, } Fe,TiOs

Pseudobrookita

%c
] In
Maghemita (v)

Figura 11.- Diagrama ternario para los Oxidos de titanio-hierro, donde se
muestran las tres soluciones sélidas principales encontradas en las rocas
igneas, también se indican valores de temperatura Curie (6 Néel), en funcién
molar X y Y (en intervalos de 0.1); indicados para las series de la
titanomagnetita y la titanohematita. Tomado de Merrill y McElhinny, 1983.
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La solucion sélida magnetita-ulvoespinela son titanomagnetitas 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 y para
temperaturas mayores 0 iguales a la Tc el mineral ferrimagnético se transforma en
paramagnético. La Tc de las titanomagnetitas, disminuye linealmente segun su
composicién quimica, a partir de los 575 °C para la magnetita hasta —153 °C para
la ulvoespinela, este ultimo es antiferromagnetico a temperatura ambiente (O’
Reilly, 1984).

VI.2.- Serie de las Titanohematitas (Fe,O3-FeTiO,)

En muchas rocas igneas, las titanohematitas y sus productos de oxidacion
constituyen una menor parte de los minerales ferromagnéticos respecto a las
titanomagnetitas. Pero en rocas igneas altamente siliceas y/o altamente oxidadas,
la hematita puede ser el mineral magnético dominante. La serie de titanohematitas
forma una solucion sélida a temperaturas arriba de los 900 °C; a temperaturas
bajas la composicion se aproxima a los miembros extremos (ilmenita y hematita)
por lo que composiciones intermedias solo se tienen en rocas que enfriaron muy
rapidamente. La serie tiene estructura romboedral y comportamientos diversos,
siendo antiferromagnética para x=0.9 (por ejemplo: ilmenita), ferrimagnética para
composiciones intermedias con 0.45<x>0.9 y antiferromagnética imperfecta (o con
ferromagnetismo parasito) para x=0.4 (i.e. hematita). Las soluciones soélidas de
composiciones intermedias son raras y comunmente se tienen intercrecimientos
de ilmenita y hematita, con comportamientos dominados por la hematita ya que la
iimenita es paramagnética a temperatura ambiente (temperatura de Néel de —180

o

Q).
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La hematita es romboedral, con un tamafo de celda de 5.427 A y una red de
iones de oxigeno y cationes de Fe en dos subredes con magnetizaciones
opuestas. La magnetizacién de saturacién es baja, 2.2x10° A/m. La coercitividad
tiene valores altos de 3.5-6.5 T para particulas de dominio sencillo (tamafios de
1.3um). Gracias al ferromagnetismo débil la hematita puede portar magnetizacion
remanente, la temperatura Curie para este ferromagnetismo imperfecto varia entre
675y 680 °C.

VI.3.- Oxidacion deutérica

La oxidacion que ocurre durante el enfriamiento original de una roca ignea es la
oxidacion deutérica. Durante el enfriamiento, los granos primarios de Oxidos de
Fe-Ti estdn usualmente fuera de equilibrio respecto a las condiciones de
temperatura y oxigeno. La oxidacion deutérica ocurre casi siempre a menos que la
roca se enfrie rapidamente y/o esté bajo presion (i.e. condiciones del piso

oceanico donde no ocurre desgasificacion).

Estudios extensivos de oxidacidon deutérica en basaltos indican que las
condiciones tipicas de oxidacién involucran temperaturas de 750 °C y fugacidad
de oxigeno (fO,) de 10®° -10° atmésferas. La oxidacién deutérica ocurre en el
estado solido generalmente a temperatura mayor que la temperatura Curie. Tanto
las titanomagnetitas como las titanohematitas primarias estan afectadas por

oxidacién deutérica.
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La oxidacién a alta temperatura es la mas comun en basaltos subaéreos y es
rara en basaltos del fondo oceénico, donde solo se observa en las partes
centrales de las unidades de flujo (Ade-Hall et al. 1976). Son bien conocidos los
intercrecimientos regulares de lamelas de ilmenita en magnetita, tipicos en una
oxidacion a altas temperaturas. El desarrollo de este tipo restringido a basaltos del
pisSo oceanico, es consistente a la sugerencia de Sato and Wright (1966), en la
cual el hidrégeno disociado del vapor de agua deberia perderse del flujo por
oxidacion deutérica. Las presiones altas de confinamiento en un ambiente
profundo en el océano reduce considerablemente la perdida de gas en el
enfriamiento del flujo y por lo tanto impide que suceda este proceso. Otro factor
gue apoya la desgasificacion restringida de las rocas extrusivas submarinas es la

presencia de sulfuros primarios.

Las consecuencias magnéticas de la oxidacion deutérica de alta temperatura de
las titanomagnetitas son el incremento de la temperatura Curie (de 500 y 550°C,
son tipicas después de la oxidacion deutérica) y de la intensidad de la
magnetizacion, asi como buena estabilidad magnética (Chevalier and Pierre 1932,
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Petersen 1962 and 1966, O"Reilly and Banerjee 1967, Lewis 1968, Ade-Hall et al.
1968).

VI.4.- Oxidacion a baja temperatura

La oxidacién a baja temperatura provoca que la serie de titanomagnetitas sean
oxidadas a titanomaghemitas, es decir oxidacion de magnetita para dar
maghemita (yFe203), la cual es quimicamente equivalente a la hematita pero
retiene la estructura espinela de la magnetita. La maghemita es un mineral cubico
espinelo inverso, con dimensiones de red de 8.35A, con magnetizacion de
saturacion alta del orden de 450x10° A/m y es metaestable. Durante el
calentamiento se transforma en titanohematita, pasando de una estructura cubica
ferrimagnética a una estructura romboédrica antiferromagnética. Esta

transformacion irreversible ocurre principalmente entre los 300 y 400 °C.
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Esta es la forma dominante de la alteraciéon de la titanomagnetita en el piso
oceanico, donde la mayor parte del proceso se lleva a cabo a temperatura

ambiente.

La oxidacién a baja temperatura de las titanomagnetitas ha sido minuciosamente
estudiada en muestras sintéticas por Readman and O’Reilly (1972). De sus
experimentos se puede establecer que la temperatura Curie se incrementa con la
oxidacion, asi como también la estabilidad magnética. Usando los resultados de
Readman and O'Reilly y asumiendo que la probable influencia de impurezas de
Mg y Al, y otros cationes que normalmente ocurren en muestras naturales pueden
ser descuidados, es posible determinar la composicion y el estado de oxidacién de

las titanomagnetitas.

VIl.- ANALISIS DE LOS DATOS PALEOMAGNETICOS

Para identificar los portadores magnéticos responsables de la magnetizacion y
para obtener informacion acerca de la estabilidad paleomagnética, se realizaron
varios experimentos de magnetismo de rocas, que incluyen; mediciones continuas
de curvas termomagnéticas (susceptibilidad vs. temperatura); y ciclos de histéresis

combinado con la adquisicion IRM (magnetizacion remanente isotermal).

VII.1.- Area de Lazo

El muestreo de la seccion de Lazo se realizé a lo largo de la carretera desde la
estacion de la Comision Federal de Electricidad hasta el poblado de Lazo. El
marco geologico/geografico y la estratigrafia relativa de la seccidn estratificada
sub-horizontalmente de los flujos de basalto se muestran en la Figura 12. El
sitio se encuentra localizado entre las coordenadas geogréficas 20° 47 de
latitud norte y 103° 19’ de longitud oeste. Se colectaron 326 muestras orientadas

pertenecientes a los 37 flujos de lava. Los primeros tres sitios (LZ1, LZ2 y LZ3;
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Figura 12), se muestrearon justo abajo del nivel de unos conglomerados y tobas.
Los 34 sitios restantes se encuentran todos estratigraficamente arriba de este
nivel. Basado en tres edades por K-Ar, (Watkins et al., 1971) que cubren el
intervalo de 9.27 a 8.5 Ma, se considera que es el periodo de emplazamiento de

esta secuencia. Goguitchaichvili et al., 2002.

Figura 12.- Plano geoldgico y de localizacién de las secciones de Lazo, Barranca del
Funicular (Arcediano) y Agua Negra. Tomado de Goguitchaichvili et al., 2002.

Andlisis adicionales posteriores también por el método de K-Ar, dan basicamente
los mismos resultados. Dichos analisis radiométricos se realizaron en muestras de
roca total en el sitio LZ8 (Figura 12) fueron realizados en el Départament de
Minéralogie Université de Geneve (Switzerland). La edad fue calculada usando la
constante recomendada por Steiger and Jager (1977). Estos experimentos dan
una edad de 9.0 + 0.7 Ma, compatible con los fechamientos realizados por
Watkins et al. (1971).
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VIl.1.1.- Remanencia

Se midi6 la magnetizacion remanente de siete a once muestras en cada flujo de
lava. En la mayoria de los casos se identificé una sola componente estable (Figura
13), y en algunos otros se observd una pequefia componente secundaria,
probablemente de origen viscoso que fueron removidas facilmente aplicando 200
°C 6 10 mT. Componentes secundarias mas fuertes fueron detectadas en 7 sitios
(Figura 13 muestras LZ28 149B y LZ30_160A). La magnetizacién remanente, en
la mayoria de las ocasiones fue removida entre temperaturas de 520 y 570 °C, las
cuales indican titanomagnetitas con bajo contenido de titanio como responsables
de la magnetizacién. El rango de los campos destructivos medios (MDF), varia
principalmente entre 30 a 50 mT, sugiriendo granos de dominio pseudo-sencillo

como portadores de la magnetizacion remanente (Dunlop y Ozdemir, 1998).

Las direcciones de magnetizacion primaria fueron determinadas por el método de
minimos cuadrados (Kirschvink, 1980), tomando de 5 a 9 puntos en el andlisis de
la componente principal para su determinacion. Las direcciones obtenidas se
promediaron por cada flujo y los parametros estadisticos se calcularon asumiendo
una distribucion de Fisher. Las paleodirecciones por cada unidad fueron
determinadas con bastante precision (Tabla 1). Todas las ags son menores a 8.2

indicando la alta calidad de los datos paleomagnéticos.

VII.1.2.- Susceptibilidad vs. Temperatura

Se tom6 una muestra por cada sitio, con la finalidad de identificar los minerales
magnéticos portadores de la remanencia y verificar su estabilidad térmica. Todos
los especimenes fueron calentados hasta cerca de 600 °C (algunos hasta 650 °C),
con una taza de calentamiento de 10 °C/min y enfriados con esa misma

proporcion.

En general se observaron dos diferentes tipos de comportamiento: veintidds

muestras sugieren la presencia de una sola fase magnética/ferrimagnética, con
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un punto de Curie compatible con la titanomagnetita relativamente baja en titanio
(Figura 14, muestras LZ _035C, LZ6 031Dy LZ1 003).

Sin embargo, en algunos casos las curvas de calentamiento y enfriamiento no son
perfectamente reversibles (muestra LZ1 003). Las observaciones al microscopio
de superficies pulidas también muestran que el mineral magnético principal es
titanomagnetita baja en titanio, asociada con exsoluciones de ilmenita,
probablemente formada como resultado de la oxidacién de titanomagnetita

durante el enfriamiento inicial.

En otros casos se presentaron dos diferentes fases termomagnéticas durante el
calentamiento (Figura 14, muestras LZ14 072, LZ17 090 y LZ23_120). Un punto
de Curie bajo con rangos de temperatura de entre 300-420°C y otro mas alto
variando de 550 y 580°C. La curva de enfriamiento presenta solo una fase, con
una temperatura de Curie cercana a la magnetita. Tales curvas k-T irreversibles,
pueden ser explicadas por la presencia de la titanomaghemita que probablemente

se transformd en magnetita durante el calentamiento (Ozdemir, 1987).
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Figura 13.- Proyeccién ortogonal (diagrama de Zijderveld), de la desmagnetizacién
de muestras representativas, por campos alternos o térmico. Los numeros indican la
temperatura en (°C) o campos magnéticos alternos aplicados en (mT), los circulos
(¢), corresponden a proyecciones en el plano horizontal y las equis (x), a
proyecciones en el plano vertical. Tomado de Goguitchaichvili et al., 2002.
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Tabla 1.- Resultados de las paleodirecciones medias de cada uno de los sitios
estudiados. N: numero de especimenes tratados; n: nimero de especimenes utilizados
para los célculos ; Inc: Inclinacion; Dec: Declinacion; ags : radio del cono de confianza de
la estadistica de Fisher; k: parametro de precision; 3p; desviacion estandar angular del
PGV; Plat/Plong: latitud/longitud de la posicién del PGV; Pol: polaridad magnética (N:
normal; R: reversa). Tomado de Goguitchaichvili et al., 2002.
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VII.1.3.- Ciclo de Histéresis

Las curvas son simétricas en la mayoria de los casos, cerca del origen, no fueron
detectados comportamientos del tipo “cinturas de avispa” (Tauxe et al., 1996) lo
cual probablemente refleja rangos muy restringidos de coercitividades para
minerales opacos (Figural5, LZ4 020y LZ1 003). La excepcion es el sitio LZ37
(Figura 15), el cual probablemente refleja la presencia de fases ferrimagnéticas
con diferentes coercitividades. La mezcla de dos minerales, uno magnéticamente
suave (como la magnetita) y otro duro (como la hematita) puede producir este tipo
de curvas ‘constrefiidas’ si las dos fases contribuyen en cantidades comparables a
la magnetizacion. Excepto este solo sitio, en todas las muestras los minerales
portadores de magnetizacion parecen estar contenidos en pequefios granos de
dominio pseudosencillo (PSD), evaluado en base a los valores de los parametros
de histéresis (Day, 1977) (Figura 16). Esto nos permite hacer notar que si la
fraccion superparamagnética existe en estas muestras, la fuerza de coercitividad
y la magnetizacion de saturacion medida, son algo bajas o altas, respectivamente,

gue las fracciones ferrimagnéticas solas.

En lo que respecta a las curvas de adquisicion de la remanencia isotermal (IRM),
se encontraron muy similares en todas las muestras exceptuando el sitio LZ37. La
saturacion se alcanza en campos moderados (Figura 15, lado derecho) del orden
de 100-200 mT, lo que nos indica que en algunos puntos las espinelas son las

portadoras de la remanencia.
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Figura 14.- Curvas de medicién (en aire) de la susceptibilidad magnética en
funcidon de la temperatura (curvas k-T), registradas desde la temperatura
ambiente hasta los 600°C. Las flechas indican las curvas de calentamiento y
de enfriamiento. Tomado de Goguitchaichvili et al., 2002.
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Figura 15.- Ejemplos de ciclos de histéresis (no corregidos) y curvas de adquisicion de
la magnetizacion remanente isotermal asociadas de muestras representativas. Tomado
de Goguitchaichvili et al., 2002.
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Figura 16.- Diagrama de Day donde estan trazados los parametros de
histéresis (Hcr/Hc) vs Mrs/Ms), mostrando los campos para el estado de
dominio sencillo (SD), pseudo-sencillo (PSD) y multidominio (MD).

VII.2.- Areas de la Barranca del Funicular y Agua Negra

El muestreo paleomagnético se concentré en dos regiones cercanas a la ciudad
de Guadalajara. El area de la Barranca del Funicular 6 seccion Arcediano, se
ubica inmediatamente al NE de la ciudad, préxima a la bifurcacion del Rio
Santiago y Rio Verde, la recolecciéon de muestras se realiz6 a lo largo de la
barranca, hasta el nivel mas bajo de la misma. El marco geoldgico/geografico y la
estratigrafia volcanica de las unidades volcanicas se muestran en la Figura 12. El
sitio se encuentra localizado entre las coordenadas geogréaficas 20° 43" de latitud
norte y 103° 17’ de longitud oeste. Se colectaron 140 muestras orientadas
pertenecientes a 17 unidades volcanicas.
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El area de Agua Negra o seccion Matatlan este, se encuentra ubicada en la
porcién sur de las riberas del Rio Santiago hacia el este de la ciudad de
Guadalajara, aproximadamente a 6 Km del poblado de Coyula. El sitio se
encuentra localizado entre las coordenadas geograficas 20° 40" de latitud norte y
103° 10" de longitud oeste. Se hizo un muestreo a lo largo de la ladera de uno de
los flancos del rio, tratando de abarcar estratigraficamente las unidades volcanicas
hacia la base del rio, Obteniéndose un total de 60 nucleos orientados

pertenecientes a 7 unidades de flujo volcanico.

VIl.2.1.- Remanencia

La mayoria de las muestras presentan una sola componente de magnetizacion
(Figura 17 91p003, 91p386), ocasionalmente con una pequefla componente
secundaria probablemente de origen viscoso, la cual se elimina facilmente (Figura
17 91p322). Se detectaron componentes secundarias mas fuertes en varios sitios
(Figura 16 91p329, 91p350 y 91p366), donde el campo medio destructivo (MDF)
se encuentra entre 40 y 50 mT y una temperatura de 350 y 400 °C. La
magnetizacion remanente fue removida entre 500 y 575 °C, las cuales indican

titanomagnetitas pobres en titanio como responsables de la magnetizacion.

Las direcciones obtenidas se promediaron para cada unidad y se calcularon los
parametros estadisticos asumiendo una distribucion de Fisher. Las
paleodirecciones por cada unidad se determinaron con bastante precision (Tabla
2). Todas las a95 son menores a 7.0 excepto en un sitio que manifestd una
dispersion muy alta, indicando con esto la alta calidad de los datos

paleomagnéticos.

VII.2.2.- Susceptibilidad vs. Temperatura

Las mediciones continuas de susceptibilidad a alta temperatura se realizaron
tomando una muestra por cada unidad volcéanica, en la mayoria de los casos las

curvas presentan una fase simple magnética/ferrimagnética con puntos de Curie
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compatible con titanomagnetita con una baja proporcion de titanio (Figura 18
91p320, 91p317), en algunos casos las curvas de calentamiento y enfriamiento no
son perfectamente reversibles (muestra 91p306). Las observaciones al
microscopio de superficies pulidas también muestran que el mineral magnético
principal es titanomagnetita pobre en titanio, asociada con exsoluciones de
ilmenita, probablemente formada como resultado de la oxidaciéon de

titanomagnetita durante el enfriamiento inicial.

En otros casos se presentaron dos diferentes fases termomagnéticas durante el
calentamiento (Figura 18, muestras 91P362, 91P390 y 91p382). Un punto de
Curie bajo con rangos de temperatura de entre 300-420 °C y otro mas alto
variando de 550 y 580 °C. La curva de enfriamiento presenta solo una fase, con
una temperatura de Curie cercana a la magnetita. Tales curvas k-T irreversibles,
pueden ser explicadas por la presencia de la titanomaghemita que probablemente

se transformd en magnetita durante el calentamiento (Ozdemir, 1987).
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Figura 17.- Proyeccién ortogonal (diagrama de Zijderveld), de la desmagnetizacion de
muestras representativas, por campos alternos o térmico. Los numeros indican la
temperatura en (°C) o campos magnéticos alternos aplicados en (mT), los circulos (e),
corresponden a proyecciones en el plano horizontal y las equis (x), a proyecciones en el
plano vertical.
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Tabla 2.- Resultados de las paleodirecciones medias de cada uno de los sitios
estudiados. N: numero de especimenes tratados; n: numero de especimenes
utilizados para los célculos; Inc: Inclinacion; Dec: Declinacion; ags: radio del cono de
confianza, de la estadistica de Fisher; k: parametro de precision; dp; desviacion
estandar angular del PGV; Plat/Plong: latitud/longitud de la posicion del PGV; Pol:
polaridad magnética (N: normal; R: reversa).
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VI1.2.3.- Ciclo de Histéresis

Considerando las curvas del ciclo de histéresis, observamos que la mayoria son
simetricas al origen lo cual probablemente refleja rangos restringidos de
coercitividades para minerales opacos (Figural9 91p305, 91p346). La
excepcion es la muestra 91p396 que probablemente refleja la presencia de
tamafios de grano muy pequefios, en donde se exhiben comportamientos de
histerésis con dominio de los granos superparamagnéticos (SP), (Tauxe et al.,
1996). Excepto este sitio en todas las muestras los minerales portadores de la
magnetizacion parecen estar contenidos en granos de dominio pseudosencillo
(PSD).

La presencia de la fraccion SP esta caracterizada por la fuerza de coercitividad y
la magnetizacion de saturacion en la que son algo bajas y altas respectivamente,

entonces solamente en este caso se tendra fraccion ferrimagnética.

En lo que respecta a las curvas de adquisicion de magnetizacion remanente
isotermal (IRM) fueron muy similares en todas las muestras excepto la 91p396, la
saturacion se alcanza en campos moderados del orden de 100 a 200 mT lo que
nos indica que en algunos puntos las espinelas (titanomagnetitas o
titanomaghemitas) son los principales portadores de la remanencia (Figura 19).

Basado en las relaciones de los parametros de histéresis de todas las muestras
los minerales portadores de la magnetizacion parecen estar contenidos en
pequefios granos de dominio pseudo-sencillo, probablemente indicando una
mezcla de tamafos de granos multidominio (MD) y una cantidad significante de

dominio sencillo (SD), Figura 20.
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Figura 18.- Curvas de medicién (en aire) de la susceptibilidad magnética en funcién de
la temperatura (curvas k-T), registradas desde la temperatura ambiente hasta los 600°C.
Las flechas indican las curvas de calentamiento y de enfriamiento.
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Figura 19.- Ejemplos de ciclos de histéresis (no corregidos) y curvas de adquisicién
de la magnetizacion remanente isotermal asociadas de muestras representativas.
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Figura 20.- Diagrama de Day donde se muestran los parametros de histéresis
(Her/Hc) vs Mrs/Ms), asi como los campos para el estado de dominio sencillo
(SD), pseudo-sencillo (PSD) y multidominio (MD).

VII.3.- Areas de JesUs Maria y Atotonilco.

El &rea de Jesus Maria se localiza al extremo oriente del estado de Jalisco en la
region Tepatitlan-Arandas al sureste de Los Altos a 157 km de la Ciudad de
Guadalajara coordenadas geograficas 20° 34’ de latitud norte y 102° 15’ de
longitud oeste. El muestreo se llevd a cabo a lo largo de la carretera iniciando en
la cercania del poblado de Jesus Maria (Figura 21), siguiendo el desnivel

topografico en direccibn al municipio de Ayotlan, la finalidad de realizar el
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muestreo de esta forma fue el tratar de cubrir el mayor espesor de los derrames.

En total se colectaron 180 nlcleos orientados pertenecientes a 25 flujos de lava.

La region de Atotonilco se encuentra ubicada entre las coordenadas geograficas
20° 33’ de latitud norte y 102° 30’ de longitud oeste, 30 km hacia el oeste del area
de JesUs Maria. Igualmente se realizé el muestreo a orillas de la carretera,
tratando de ir siguiendo el desnivel topogréfico, en esta seccién se colectaron un
total de 96 ndcleos orientados que conforman 288 especimenes,
correspondientes a 13 sitios, distribuidos estratigraficamente en la localidad de

Atotonilco (Figura 21).

Con respecto a la edad de estos derrames andesitico-basalticos se realizaron
paralelamente a este trabajo 3 fechamientos radiométricos a lo largo de toda la
seccion de Jesus Maria, (Jml, Jm16 y Jm2l). Las edades que se obtuvieron
fueron 10.0+0.8, 10.3+0.6 y 11.1+0.8 Ma Asi mismo se tienen reportados
fechamientos en rocas cercanas al area de Atotonilco y que nos sugieren que
esas unidades volcanicas fueron emplazados entre 12+2.0 y 10.8+0.9 Ma (Verma
et al., 1987; y Castillo Herndndez y Romero-Rios, 1991), como podemos observar
existe un error experimental (2 = 2.0 Ma) de una de las edades disponibles, por
lo que la edad real puede ser inferida de la polaridad que se obtenga, teniendo
presente que estas unidades se correlacionan con los encontrados en el area de
Lazo en el cafion del Rio Grande Santiago pertenecientes a los Basaltos San

Crist6bal fechados en el Mioceno Tardio.
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Figura 21.- Plano geolégico y de localizaciéon, donde se muestran los sitios
de muestreo de las areas de Jesus Maria (Jm) y Atotonilco (Lm). Tomado de
la carta geoldgica-minera de Guadalajara, C.R.M., 2000
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VIl.3.1.- Remanencia

La estabilidad magnética y la composicibn vectorial de la magnetizacion
remanente natural fueron investigadas de 6 a 10 muestras por cada flujo de lava.
Las direcciones estan generalmente bien agrupadas y la componente
caracteristica estable se pudo aislar durante la desmagnetizacion térmica y por
campos alternos. En la mayoria de los casos se reconoce una sola componente
estable (Figura 22) y en algunos otros se observé una componente secundaria
probablemente de origen viscosa que fueron removidas facilmente aplicando 200
°C 6 15 mT,. Componentes secundarias mas fuertes se detectaron en 10 sitios
(Figura 22 91P414, 91P581 y 91P435), en donde el campo medio destructivo
(MDF) se presenta entre 30 y 40 mT y una temperatura de 350 y 400 °C. La
magnetizacion remanente fue removida entre temperaturas de 530 y 630 °C, las
cuales indican titanomagnetitas pobres en titanio como responsables de la
magnetizacion. Sin embargo en la mayor parte de los sitios se tiene una segunda
fase magnética de alta coercitividad y alta temperatura de bloqueo (arriba de los
600 °C), probablemente portada por titanohematita pobre en titanio 06 bien
titanomagnetitas ligeramente maghemitizadas que podrian ser también portadoras

de la magnetizacion (Ozdemir, 1990).

Es importante mencionar que en el célculo de las direcciones medias de los
derrames de basalto, encontramos que tres sitios (JMO1 cercano al poblado
Jesus Maria, JM14 y JM15) fueron descartados para el calculo de las direcciones
medias, ya que aunque presenta un 95 muy aceptable, su polaridad es normal
pero el valor angular de las inclinaciones son negativas, por lo que se atribuye que
esta diferencia en los valores sea probablemente producto de una alteracion

quimica in situ (Tabla 3).

Las direcciones obtenidas se promediaron para cada unidad y los parametros
estadisticos se calcularon asumiendo una distribucibn de Fisher. Las

paleodirecciones por cada unidad se determinaron con bastante precision (Tabla
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3), con ags muy aceptables, indicando con esto la alta calidad de los datos

paleomagnéticos.

VII.3.2.- Susceptibilidad vs. Temperatura

Se tomO6 una muestra por cada sitio, con la finalidad de identificar los minerales
magneéticos portadores de la remanencia y analizar su estabilidad térmica. Todos
los especimenes fueron calentados hasta cerca de 600 °C (algunos hasta 650 °C),
con una taza de calentamiento de 10 °C/min y enfriados con esa misma

proporcion.

En general se observaron dos diferentes tipos de comportamiento, en la mayoria
de las muestras se observa la presencia de una sola fase magnética/
ferrimagnética con un punto de Curie compatible con la titanomagnetita
relativamente baja en titanio (Figura 23 muestra 91P470). Sin embargo en algunos
casos las curvas de calentamiento no son perfectamente reversibles con las de
enfriamiento (Figura 23 muestras 91P504, 91P576 y 91P516). Las observaciones
al microscopio de superficies pulidas también muestran que el mineral magnético
principal es titanomagnetita baja en titanio, asociada con exsoluciones de ilmenita,
probablemente formada como resultado de la oxidacién de titanomagnetita
durante el enfriamiento inicial. En otros casos se presentaron dos diferentes fases
termomagnéticas durante el calentamiento (Figura 23, muestras 91P566, 91P518
y 91p554). Un punto de Curie bajo con rangos de temperatura de entre 300-420
°C y otro mas alto variando de 550 y 580 °C. La curva de enfriamiento presenta
solo una fase, con una temperatura de Curie cercana a la magnetita. Tales curvas
k-T irreversibles, pueden ser explicadas por la presencia del mineral de la
titanomaghemita que probablemente se transformé en magnetita durante el

calentamiento (Ozdemir, 1987).
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Figura 22.- Proyeccién ortogonal (diagrama de Zijderveld) de la desmagnetizacion de
muestras representativas por campos alternos o temperatura. Los nameros indican la
temperatura en (°C) o campos magnéticos alternos aplicados en (mT), los circulos (e),
corresponden a proyecciones en el plano horizontal y las equis (x) a proyecciones en el
plano vertical.
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REGION DE JESUS MARIA

SITIO n/N DEC INC a95 k Plat Plong Pol.
JMO1 10/13 16.74 -27.91 3.7 195 50,9690 51.4896 N
JMO02 10/11 350.79 32.19 24 401 80.7624 149.7278 N
JMO3 9/9 343.61 28.85 2.5 421 73.5894 152.0776 N
JMO4 9/9 341.27 32.66 2.7 418 72.1001 161.9419 N
JMOS5 15/18 341.13 32.29 1.5 675 71.9194 161.2874 N
JMO6 77 351.63 37.2 7.5 65 82.1667 170.8171 N
JMO7 77 341.95 29.48 3.4 323 72.2099 155.1229 N
JMo8 9/9 3391 30.95 4.6 128 69.8359 160.1631 N
JMO9 8/8 341.22 28.54 2.2 627 71.3597 154.1226 N
JM10 8/8 353.03 21.31 24 531 78.3556 113.8942 N
JM11 8/8 358.49 23.51 29 363 81.5834 87.8619 N
JM12 6/6 357.27 25.59 4.3 244 82.4393 98.3418 N
JM13 4/4 4.38 7.48 14.5 73 72.6609 62.9143 N
JM14 7i8 2.76 -21.25 2.7 623 58.3176 72.5663 N
JM15 5/6 2.8 -19.81 7.9 136 59.1044 72.3573 N
JM16 8/8 347.94 19.45 6.4 76 74.3120 127.2755 N
JM17 718 321.55 65.84 9.2 69 48.6859 218.7535 N
JM18 8/8 344.37 22.81 6.7 83 72.6779 140.0454 N
JM19 9/9 337.29 25.6 7.4 57 67.1847 153.2493 N
JM20 6/6 342.57 22.25 2.9 711 71.0080 142.1196 N
JM21 910 341.39 25.09 2.3 501 70.7408 148.1241 N

REGION DE ATOTONILCO

SITIO n/N DEC INC a95 k Plat Plong Pol.
LM-1 77 163.5 -42.4 7.3 73.0 -74.2594  5.2448559 R
LM-2 77 173.9 -40.5 7.3 70.0 -83.7809 13.05307 R
LM-3 8/8 170.5 -33.8 7.7 52.0 -80.8180  336.25365 R
LM-4 4/4 342.5 29.3 36 636.0 72.6794 154.01649 N
LM-5 77 353.7 18.1 8.1 57.0 77.1980 106.7482 N
LM-6 8/8 356.5 35.5 23 592.0 86.5864 152.43726 N
LM-7 717 26 384 9.6 40.0 87.3494 323.26155 N
LM-8 6/6 7.5 34.3 7.7 76.0 82.7338 359.86935 N
LM-9 8/8 347.4 35.9 3.5 252.0 78.1617 166.52805 N
LM-10 7 336.8 29.5 5.5 122.0 67.4730 159.14956 N
LM-11 6/6 56.1 55.6 1.9 1191.0 38.9603 317.03782 N
LM-12 8/8 60.6 55.3 3.0 351.0 35.3214 317.4492 N
LM-13 5/5 62.4 52.9 2.6 838.0 33.7429 320.24031 N

Tabla 3.- Resultados de las paleodirecciones medias de cada uno de los sitios
estudiados. N: numero de especimenes tratados ; n: numero de especimenes
utilizados para los célculos ; Inc: Inclinacién; Dec: Declinacion; ags : radio del cono
de confianza de la estadistica de Fisher; k: pardmetro de precision; dp: desviacion
estandar angular del PGV; Plat/Plong: latitud/longitud de la posicion del PGV; Pol:
polaridad magnética (N: normal; R: reversa).
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VI1.3.3.- Ciclo de Histéresis

La mineralogia magnética y el estado de dominio magnético de los portadores
magneéticos han sido investigados asocidndolos con la medicion del ciclo de

histéresis y también con la magnetizacion remanente isotermal (IRM).

El estado de dominio magnético de las muestras ha sido derivado de la relacion
entre la taza de magnetizacion (Mr/Ms) vy la taza de coercitividad (Hcr/Hc), donde

cada uno de los componentes ya ha sido definido antes.

Las curvas son simétricas en la mayoria de los casos, cerca del origen, lo cual
probablemente indica rangos mas restringidos de coercitividades para minerales
opacos (Figura 24. 91P446, 91P522 y 91P572). Las curvas de adquisicion de la
magnetizacion remanente isotermal (IRM) fueron muy similares en todas las
muestras la saturacion es alcanzada en campos moderados del orden de los 100-
200mT lo que nos indica que en algunos puntos las espinelas son los portadores

de la remanencia.

Basado en las relaciones de los pardmetros de histéresis de todas las muestras,
los minerales portadores de la magnetizacion parecen estar contenidos en
pequefios granos de PSD, probablemente indicando una mezcla de tamafios de
granos multidominio (MD) y una cantidad significante de dominio sencillo (SD)
(Figura 20).
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Figura 23.- Curvas de medicién (en aire) de la susceptibilidad magnética en funcién de
la temperatura (curvas k-T), registradas desde la temperatura ambiente hasta los
600°C. Las flechas indican las curvas de calentamiento y de enfriamiento.
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Figura 24.- Ejemplos de ciclos de histéresis (no corregidos) y curvas de adquisicién
de la magnetizacion remanente isotermal asociadas de muestras representativas.
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VIIl. GEOCRONOLOGIA

Con respecto a la edad de las unidades volcanicas expuestas que incluyen flujos
de cenizas, derrames de lava y depdsitos volcanoclasticos, se tienen disponibles
fechamientos en localidades cercanas que nos indican que estas fueron
emplazadas entre el Mioceno Tardio y el Plioceno (10 a 3.7 Ma), pertenecientes a
los basaltos San Cristébal y al Grupo Guadalajara respectivamente. En el
desarrollo de este trabajo se realizaron 5 analisis adicionales por K-Ar en dos
areas que son: la seccién El Funicular 6 Arcediano y el area de Jesus Maria en

Los Altos de Jalisco.

VIII.1.- Metodologia Analitica

De cada roca se recolectdé un minimo de 500gr. Una vez fragmentadas
manualmente con martillo, se procedi6 a romperlas con una quebradora de
quijadas de acero. Después se fragmentaron en un tamafo inferior a 2mm con
una quebradora de discos de acero. Posteriormente se tamizaron en dos
fracciones, 500-400 um y 400-250 um para escoger la mas adecuada para la
separacién mineral. La separacion mineral se realizé con un separador magnético

Frantz.

Los analisis de potasio se realizaron usando un espectrometro secuencial de
Fluorescencia de Rayos X Siemens SRS 3000 equipado con tubo de rodio y
ventana de berilio. En concreto, se fundieron 100 mg de muestra con 7 gr de una
muestra de metaborato vy tetraborato de litio. Se usaron varios estandares
naturales de distinta composicion para calibrar un rango de potasio comprendido
entre 0.5 y 12.5% en peso. Los errores de la calibracion son en general inferiores
al 1% en valor relativo. Para el célculo general del error en la edad se us6 un

valor del 2% de error en la medicion del potasio.
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El argon se midié en un espectrometro de masas MM1200. Primero las muestras
se desecaron a 110°C durante una noche para eliminar el agua adsorbida.
Después se pesaron con una balanza con una precision de 0.001 mg. Las
muestras, divididas en grupos, se cargaron en la linea de extraccion de argon y
se esperd hasta conseguir un vacio adecuado. Previo a cada andlisis se afiade
un alicuota del trazador de **Ar (spike) que se usa para aplicar el método de
dilucion isotopica con el que calculamos la concentracién de argon. Las muestras
se fundieron en un horno de tantalo de doble vacio, a unos 1600°C. El gas
obtenido, mezcla de gases nobles, H20, CO”, N2, H2, y otros gases, se purifico
con una trampa de metal enfriada con nitrégeno liquido y también con un horno
de titanio en algunos casos. Los gases restantes se concentraron en un volumen
reducido de la linea de extraccion mediante una trampa de carbén activado
enfriada con nitrogeno liquido. Ya expandidos de nuevo en este volumen, se
purificaron una vez mas con una trampa de estado solido de Zr-Al-Ti de SAESR.
Los errores obtenidos en las determinaciones de argén se afladen en forma
gaussiana a los de la pesada y la medicién de K, obteniéndose finalmente un
error para la edad. Todos los analisis se realizaron en el Laboratorio Universitario
de Geoquimica Isotopica (LUGIS) del Instituto de Geofisica de la UNAM. En todos
los célculos se han usado las constantes recomendadas por Steiiger y Jager
(1977). Los estandares usados para la calibracion son las biotitas HD-B1 de 24.0
Ma (Odin et al., 1982; Fuhrmann et al., 1987).

Resumen de las nuevas edades del area de estudio

. Tipo de . Edad :
Muestra Sitio Long. W | Lat.N roca Método (Ma) Mineral
Fn-1 |El Funicular | 103.21 | 20.71 |Basalto K-Ar  12.940.5 |Plagioclasa
Fn-9 |ElFunicular | 103.21 | 20.71 |Basalto K-Ar |5.3+0.7 |Plagioclasa
Jesls Maria | 102.24 | 20.57 |Andesita K-Ar  110.0+0.8 |Plagioclasa
IJm-1 1) os Altos Basaltica
JesuUs Maria | 102.27 | 20.56 |Andesita K-Ar  110.3+1.0 |Plagioclasa
Jm-16 L
Los Altos Basaltica
Jesls Maria | 102.28 | 20.33 |Andesita K-Ar 111.1+0.8 |Plagioclasa
Jm-21 e
Los Altos Basaltica
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IX.- MICROSCOPIA DE OXIDOS MAGNETICOS

La identificacion de los minerales opacos y la petrografia se llevaron a cabo,
empleando muestras preparadas en forma de superficies pulidas (con la técnica
de inmersion en aceite) y secciones delgadas. Se utilizé un microscopio Optico de

polarizacion con luz reflejada, marca OLYMPUS modelo BX-60.

Los estudios realizados muestran que los minerales magnéticos son
principalmente titanomagnetitas, con cantidades significantes de minerales de
iimenita-hematita, asi como la presencia de titanomaghemita. En la mayor parte de
las muestras observamos texturas de formas esqueletales (evidenciando un
enfriamiento rapido de la fase liquida de los basaltos o una cristalizacion tardia de
las titanomagnetitas, debido a la baja fugacidad del oxigeno), y de tipo trellis que

es compatible con procesos de exsolucion deutérica de alta temperatura.

A continuacion se describen los principales minerales magnéticos identificados en

las superficies pulidas observadas.

Titanomagnetita

La titanomagnetita es el principal portador de la magnetizacion remanente natural,
se encuentra en promedio en rango de 1 a 12%, este Ultimo en las muestras mas
sanas, presenta una forma octaédrica en algunos casos con bordes esqueléticos
y tamafos que exceden las 40 um. La titanomagnetita se presenta en formas
anhedrales y subhedrales y en menor proporcion tienen formas columnares con
bordes corroidos y esqueletales. Los cristales octaédricos con bordes esqueletales
(debido al grado de corrosion) adquieren formas de cruz y flechas esqueletales, y
se acomodan en los bordes de los cristales tabulares de las plagioclasas y
granulares de los ferromagnesianos, incluidos también en la matriz de la roca
(Figuras 25, 26 y 27).
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Figura 25.- Cristal esquelético de titanomagnetita (Tm), con bordes angulosos,
alterandose a través de fracturas y por sus bordes a titanomaghemita (Tme).

La titanomagnetita en pocas muestras se presenta sana. En algunas muestras
presenta una alteracion incipiente a titanomaghemita (Figura 26), a través de
fracturas de forma concava, seguida de titanohematita, la titanomagnetita esta

alterada a titanomaghemita, que altera parcial o completamente a titanohematita.

La ilmenita y la titanohematita estan muy asociadas a la titanomagnetita y se
distinguen intercrecidas graficamente o formando texturas trellis y sandwich. En
casos aislados ocurre que la ilmenita se altera a pseudobrookita intercrecida en

forma grafica con titanomagnetita.
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Figura 26.- Se tienen dos cristales de titanomagnetita (Tm) con bordes y estructura
esquelética en forma de flecha, reemplazados parcialmente a titanomaghemita (Tme).

Titanohematita

En todos los casos la titanohematita se encuentra como pseudomorfo de la
titanomagnetita su proporcion es muy variable (aprox. hasta 7%), estos
pseudomorfos se presentan en cristales octaédricos, tabulares, subedrales y
anedrales, en casos aislados se presenta en forma de vetillas de hasta 2 mm
de espesor en la titanomagnetita. La titanohematita es comun observarla asociada
a ilmenita, la cual esta parcial o completamente alterada a pseudobrookita seguida
de rutilo, formando todos estos minerales texturas graficas, lamelares tipo trellis

y/o sandwich.
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Figura 27.- Pseudomorfo de titanomaghemita (Tme), de forma octaédrica formada a
expensas de la titanomagnetita (Tm). También se llegan a observar lamelas de
titanohematita (Th), formadas por alteracion de la titanomaghemita.

[Imenita
La ilmenita se identific6 en las muestras menos alteradas y es comiun que se
encuentre intercrecida o formando texturas tipo trellis o sandwich con la

titanomagnetita y la titanohematita. Cuando la ilmenita se altera, se transforma
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Figura 28.- En esta fotomicrografia observamos titanomagnetita (Tm) alterdndose a
través de fracturas y por sus bordes a titanomaghemita (Tme). Asi mismo se tiene
titanohematita (Th) formando una textura lamelar con titanomagnetita; se observa
pseudobrokita (S) alterandose a rutilo (Rt).

parcial o totalmente a pseudobrookita, a mayor alteracién esta ultima se altera a
rutilo apareciendo también asociado a ilmenita, por esta razén es comun observar
en las muestras mas alteradas cristales anedrales de ilmenita con bordes

fuertemente corroidos por su alteracion a pseudobrookita seguida de rutilo (Figura

28, 29).
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Figura 29.- Cristal octaédrico de titanohematita (Th) con lamelas de ilmenita (Im), se
observa que el cristal se encuentra corroido en una de sus caras, presentando en esta
zona bordes curvos.

Titanomaghemita

Es un mineral escaso que se encuentra en una proporcion estimada del 2%.
También es uno de los portadores de la magnetizacién, tiene una forma irregular y
se presenta alterando a la titanomagnetita a través de fracturas de forma
concava (Figura 25, 26). En otros casos forma una patina de alteracién en la

superficie de la titanomagnetita.
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Figura 30.- Cristal pseudo-octaédrico de titanomagnetita (Tm) parcialmente alterado a
titanomaghemita (Tme), también contiene una lamela de ilmenita (Im), alterada a
pseudobrokita (S) y esta a su vez a rutilo (Rt). La titanohematita (Th) se encuentra en
lamelas que cortan a la titanomaghemita, la cual altera a la titanomagnetita a través de
fracturas concavas.

Pseudobrooquita

La pseudobrooquita se pudo observar en las superficies pulidas del orden
aproximado de 3%, presenta una textura grafica y lamelar con la titanohematita y
rutilo, las lamelas son del tipo trellis y sandwich (Figura 30, 31). La
pseudobrooquita aparece como un producto de alteracion de la ilmenita, la
alteracion puede ser parcial o total. En muestras muy alteradas se altera a rutilo y
ambos aparecen formando una textura esquelética o lamelar tipo trellis.
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Figura 31.- Titanohematita (Th) con lamelas tipo trellis de ilmenita (Im), se observa un
cambio textural en el cristal debido a fracturamiento, ocasionando que la ilmenita se
altere a seudobrokita (S) y esta a su vez a rutilo (Rt) en los bordes del cristal. La ilmenita
se mantiene sana al centro del cristal.
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X.- INTERPRETACION Y DISCUSION DE RESULTADOS

Los experimentos de magnetismo de rocas realizados en las cinco secuencias
volcanicas muestreadas en este estudio confirman una buena concentracion de
minerales magnéticos en la mayoria de las rocas idoneo para el registro del
campo geomagnético. Consideramos que las direcciones paleomagnéticas
caracteristicas determinadas en este estudio son de origen primario. Esto se
confirma con la determinacion de las polaridades normales y reversas. La
temperatura de desbloqueo de la NRM, ademéas de la IRM inducida en
experimentos de laboratorio. Se revela que los portadores de la magnetizacion
remanente en la mayoria de los casos es titanomagnetita con bajo contenido de
titanio, posiblemente como resultado de la exolucion de la titanomagnetita
original durante el enfriamiento inicial. En algunos casos estan ligeramente
maghemitizadas o comparten fases con titanohematitas, lo cual apunta a un origen
termoremanente de la magnetizacion primaria. Algunas muestras presentan, en el
andlisis termomagnético (K-T), contenido de titanomaghemitas que indicaria que
estas muestras fueron afectadas por oxidacion de baja temperatura. Estudios
experimentales y tedricos (Heider y Dunlop, 1987; Ozdemir y Dunlop, 1989;
Nishitani y Kono, 1989) muestran que la maghemitizacion preserva la misma
direccion que la TRM original. En  consecuencia, entendemos que las
paleodirecciones no afectadas por alteracion pueden ser usadas para aplicaciones
tectonicas y estratigraficas. Por otra parte, el espectro de distribucion de las
temperaturas de blogueo y la coercitividad relativamente alta, apuntan a que los
responsables de la magnetizacion remanente son granos pequefios con estructura

magnética de pseudo-dominio sencillo.

En cada una de las secuencias volcanicas estudiadas se propuso una secuencia
de polaridades y se correlacioné con la GPTS, apoyado en los fechamientos
radiométricos ya reportados, ademas de los realizados durante el desarrollo del

estudio y en algunos casos, correlacionados con unidades cercanas a las
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secciones estudiadas. Para tener un mejor entendimiento de la interpretacion de

los resultados, se explicara separadamente cada una de las secciones.

X.1.- Secciéon Lazo

La paleodireccion promedio obtenida en esta area es D=354.6°, 1=31.1°, K= 124,

ags=2.1, la que corresponde a la posicion media del polo paleomagnético Plat=
84°, Plong= 129.8° k= 29 y ags= 4.4°. Estas direcciones coinciden con las

paleodirecciones esperadas para el Mioceno tardio, calculadas a partir de los
polos de referencia para Norte América dados por Besse y Courtillot (1991)
(Figura 32). Esto sugiere que no ha ocurrido una deformacion tecténica mayor en

esta area desde hace aproximadamente 9 Ma.

Nuestros resultados difieren con respecto a estudios previos realizados por
Urrutia-Fucugauchi y Bohnel, (1988) y Alva-Valdivia, et al (2000), en los cuales se
indican rotaciones tectonicas de 15-20° en sentido contrario a las manecillas del
reloj para el Cafién del Rio Grande de Santiago y areas circunvecinas. Estamos
de acuerdo con la propuesta de un régimen tectonico transtensional izquierdo ya
indicado para este periodo. Esta controversia en la disparidad de los resultados
paleomagnéticos, puede ser explicada tomando en cuenta que los estudios

previos estan basados en un nimero menor de sitios.

Con nuestros resultados y apoyados en fechamientos determinados en base a
estudios radiométricos de K-Ar, se propone una escala de polaridades construida
por correlacion con la GPTS (Figura 33). Se identificaron cuatro magnetozonas en
la seccion de Lazo. Los primeros cinco flujos de lava (LZ1 a LZ5) presentan
polaridad normal, siendo la mayoria probablemente emplazados durante el chron
C4Ar2n. Un contacto definido separa los flujos LZ5 y LZ6, y la magnetizaciéon de
este Udltimo produce una polaridad inversa, esta puede ser asignada
tentativamente al chron C4Ar2r. El siguiente flujo (LZ7) es nuevamente normal y el
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resto de las lavas de la secuencia (en total 30 flujos de lava consecutivos) tiene
polaridad inversa, lo que puede corresponder al magnetochron C4Arlr (Cande y
Kent, 1995).

Figura 32.- Proyeccion estereografica de las direcciones medias donde se
muestra el valor calculado obtenido, comparado con los valores esperados.
Tomado de Goguitchaichvili et. al., 2002.

Basado en nuestros datos paleomagnéticos y radiométricos, se puede especular

que las unidades volcanicas del area del Rio Grande de Santiago han sido
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emplazadas en un espacio de tiempo relativamente corto, en promedio de 1Ma 6

menos en la localidad de Lazo.

Figura 33.- Correlacion magnetoestratigrafica tentativa para la seccion Lazo, Tomado de
Goguitchaichvili et. al., 2002.

Fuctuaciones del paleocampo

Se obtuvo un registro paleomagnético detallado para la sucesion volcanica del
Mioceno Tardio de la region del Rio Grande de Santiago. Los datos
paleomagnéticos de estas unidades volcanicas proporcionan lecturas puntuales de
la evolucion del campo geomagnético en el tiempo. Los estudios de dispersion
estadistica en las direcciones paleomagnéticas son la Unica manera de describir

las variaciones de periodos largos. Estudios de la variacion paleosecular son
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numerosos para los ultimos 5 Ma (McFadden y McHelhinny, 1996). Sin embargo

muy pocos datos estan disponibles para el Mioceno.

En este estudio se utilizd la formula clasica para estimar la variacion paleosecular:

st=(s:-52)/n

Aqui, St es la dispersién angular total (Cox, 1969),

S, =lun-y3! 2]

N es el numero de sitios usado en el calculo, i es la distancia angular del i-ésimo
VGP (el polo geomagnético virtual) al dipolo axial. Sy representa la dispersion

dentro del sitio, y n el nimero promedio de muestras por unidad.

McFadden et al., (1991) reportan una dispersion del VGP igual a 18.1 para las
bandas de latitud 20° entre 5y 22.5 Ma. En este estudio obtuvimos un valor
menor Sg= 15.1 (17.9 - 13.1, limite superior e inferior) (Figura 34). Al intentar
comparar la dispersion del VGP obtenida en este estudio con la dispersion
obtenida para el Mioceno en otros sitios volcanicos de América, encontramos que
hay pocos estudios disponibles. En la mayoria de los casos, se reporta evidencia
de rotaciones tecténicas locales y asi no pueden ser utilizados para el estudio de
variacion paleosecular. La dispersion del VGP encontrada en la sucesion
volcanica de Steens Mountain (Mankinen et al., 1985) ignorando las unidades de
polaridad intermedia; concuerda bastante bien con el modelo de McFadden et al.
(1991) resultando una dispersion del VGP igual a 18.9. El céalculo sobre los grupos
direccionales de Steens Mountain (Prévot et. al.,, 1985) proporciona

esencialmente el mismo valor.
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Figura 34.- Gréfica de latitud contra dispersion de
los polos geomagnéticos virtuales, segun el modelo
de variacién paleosecular para el rango 5-22.5 Ma de
McFadden et al., 1991. Tomado de Goguitchaichvili
et al., 2002.

X.2.- Secciones Arcediano (barranca del Funicular) y Agua Negra

Estas dos secciones se trataron conjuntamente debido a la cercania que existe
entre estas, aunque las columnas estratigraficas difieren en cuanto a las unidades

volcanicas presentes.

En la seccion Arcediano (barranca del Funicular) estan expuestas rocas
volcanicas (derrames de basalto, ignimbritas y flujos de ceniza) y se tienen
disponibles fechamientos radiométricos que nos indican que fueron emplazadas

entre el Mioceno tardio y el Plioceno.
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Figura 35.- Proyeccién estereografica de igual area de las paleodirecciones
medias de cada una de las unidades volcanicas, los circulos (o0)/cruces (+),
representan inclinacion negativa/positiva.

En esta seccidn fueron reconocidas 4 polaridades normales y 3 inversas con un
espesor total de 500m (Figura 35 y 36), estos resultados nos permiten realizar
tentativamente una correlacién directa con la GPTS. Las rocas mas antiguas
localizadas en la parte baja de la barranca se correlacionan con los basaltos San
Cristobal y presentan 2 polaridades (una normal y otra inversa), que se pueden
ubicar en el subcron C5n.1n y C5n.1r, obteniendo un rango de edad de 9.75-9.95
Ma. Sobreyaciendo a la unidad anterior se encuentra una secuencia de ignimbritas
y tobas intercaladas con un derrame de basalto, del cual se tiene un fechamiento
por K-Ar, abarcando los subcrones C3r y C3n.4n con un intervalo de edad de 4.98-

5.98 Ma. En la parte media de la seccidon se tiene una serie de derrames de
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basalto que podrian corresponder al subcron C3n.3r con un intervalo en edad de
4.8-4.98 Ma. En la parte superior de esta unidad se tiene a la ignimbrita
Guadalajara, coincidiendo con el subcron C2An.2n cubriendo un intervalo de edad
de 3.11-3.25 Ma. Ya en la cima se tiene un derrame de basalto del cual se realizo
un fechamiento radiométrico y que puede colocarse en el subcron C2Anl

cubriendo un rango en edad de 2.60-3.02 Ma (Figura 36).

Figura 36.- Correlacibn magnetoestratigréfica tentativa de la seccion Barranca del
Funicular con la GPTS de Cande y Kent (1995).
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En la seccibn Agua Negra tenemos expuestas rocas volcanicas en donde la
unidad mas antigua corresponde a los Basaltos San Cristébal y en la cima a la
Ignimbrita San Gaspar. Esta seccion tiene aproximadamente un espesor de

100m. Se reconocieron 3 polaridades normales y 2 reversas.
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Figura 37.- Correlacion magnetoestratigrafica tentativa de la seccién Agua negra con la
GPTS de Cande y Kent (1995).

En los basaltos San Cristébal se identific6 una polaridad normal la cual
tentativamente la podemos ubicar en el subcron C5n.1n con un intervalo de edad
de 9.75-9.90 Ma; sobreyaciendo a los basaltos se encuentra un paquete de
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ignimbritas de composicién andesitica con polaridad reversa, ubicandola en el
subcron C3r con un intervalo de edad de 5.22-5.90 Ma. En la parte media de la
seccion aflora un derrame de basalto con polaridad normal y que podria ubicarse
en el subcron C3n.4n en un intervalo de edad de 4.98-5.22 Ma. Sobreyaciendo a
esta unidad se tiene una secuencia de piroclastos de composicion riolitica los
cuales podemos ubicarlos en el subcron C3n.3r que cubre un intervalo de edad
de 4.90-4.98 Ma. En la cima aflora un paquete de ignimbritas que son conocidas
como la ignimbrita San Gaspar que representa un horizonte marcador en la regién
de Guadalajara, esta unidad la podemos ubicar en el subcron C3n.3r

considerando un intervalo de edad de 4.80-4.90 Ma (Figura 37).

X.3.- Secciones de Jesus Maria y Atotonilco

Estas dos secciones se ubican en la region de los Altos de Jalisco. Las rocas que
afloran en estas &reas se correlacionan con los basaltos San Cristobal y estan
expuestos en el Rio Grande Santiago, pertenecen al Mioceno tardio.

La seccion de JesUs Maria esta compuesta principalmente por derrames de
basalto, de los cuales se realizaron 3 fechamientos radiométricos por K-Ar (Jm1,
Jm16 y Jm21). Las edades que se obtuvieron fueron 10.0+0.8, 10.3+0.6 y
11.1+0.8 Ma. Estos fechamientos nos permiten establecer tentativamente una
correlacion con la GPTS. En esta secuencia todas las polaridades fueron
normales, ubicando a esta secuencia en el subcron C5n.2n con un intervalo de
edad de 9.95-10.95 Ma.
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Figura 38.- Correlacion magnetoestratigrafica tentativa del area de Jests Maria con la
GPTS de Cande y Kent (1995).

Las paleodirecciones medias calculadas de todos los sitios de esta secuencia
después de descartar polaridades intermedias es, D=346°, 1=27.6°, K= 132,
a=3.5°, Estas paleodirecciones difieren en 8.2° para el valor de la declinacion y
8.4° correspondiente a la inclinacién, con las paleodirecciones esperadas para el
Mioceno tardio, calculadas a partir de los polos de referencia para Norte América
dados por Besse y Courtillot (2002) (Figura 39).
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Figura 39.- Proyeccion estereogréafica de igual area de las direcciones medias de todos
los flujos (Jesus Maria), donde se muestra el valor obtenido y el esperado.

La seccion de Atotonilco se encuentra 30 km hacia el oeste del area de Jesus
Maria, el espesor promedio de la secuencia muestreada es de aproximadamente
100 m, la edad de estos derrames por correlacion estratigrafica se ubica entre
los 10-11 Ma. En la seccion se pudieron reconocer 2 polaridades (Figura 40) y
con los fechamientos reconocidos en la region, se realiz6 una correlacion directa
con la GPTS. Ubicando a la porcion inferior al subcron C5n.2n en un intervalo de
edad de 9.96-10.95 Ma: Hacia la cima de la seccién se ubica el subcron C5n.1r
con un intervalo de edad de 9.90-9.95 Ma (Figura 40).

En general, las polaridades obtenidas para las secuencias de lava y las unidades
piroclasticas estudiadas de todas las secciones son consistentes con su posicion
estratigrafica y con su determinacion absoluta para cada sitio. Combinando el dato
geocronologico disponible y la polaridad del muestreo paleomagnético obtenido en
este estudio, se restringe con mayor precision la edad de emplazamiento de las
unidades volcanicas. Asimismo, nos han permitido construir correlaciones
magnetoestratigraficas del Mioceno-Plioceno para las secuencias volcanicas de la

region de Guadalajara.
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Figura 40.- Correlacion magnetoestratigrafica tentativa del area de Atotonilco con la
GPTS de Cande y Kent (1995).

Los basaltos San Cristébal representan la actividad méas antigua de la Faja
Volcanica Transmexicana en la region con edades que van de 11 a 9 Ma. Este
intervalo corresponde a un cron de polaridad normal en la GPTS que contrasta
con la polaridad reversa dominante observada en la seccion de Lazo y de

Arcediano, no asi en las secciones de Jesus Maria y Atotonilco.
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Es importante mencionar que las direcciones medias observadas en la seccién de
Lazo corresponden bastante bien con las paleodirecciones esperadas para el
Mioceno tardio, calculadas a partir de los polos de referencia para Norte América
dados por Besse y Courtillot (1991), Esto sugiere probablemente que no ha
ocurrido una deformacion tectonica mayor en esta area desde hace

aproximadamente 9 Ma.

Existen sistemas de fallas normales con una pequefia componente lateral
izquierda afectando a basaltos del Mioceno Tardio en la region de los Altos de
Jalisco (Ferrari et al., 2000b). Estas fallas tienen direccion WSW-ENE y son
paralelas al alineamiento de algunos conos de lava de la parte central de la
meseta de Los Altos. Por este motivo Ferrari et al. (2000b) consideran que estas
fallas deben haber iniciado su actividad durante la fase final del volcanismo mafico

hace ~8Ma.

Para el area de Jeslus Maria donde las direcciones medias calculadas y
comparadas con las esperadas para el Mioceno tardio, difieren 8.2° en la
declinacion y 8.4° con respecto a la inclinacién, es importante considerar que en la
parte central de México fueron reconocidas rotaciones tectdnicas antihorarias
previamente por Urrutia-Fucugauchi (1976), apoyados por estudios posteriores
(Urrutia-Fucugauchi, 1981; Urrutia-Fucugauchi 'y Bohnel, 1988). Mas
recientemente Urrutia-Fucugauchi y Rosas-Elguera (1994), reportaron cerca de
15° de rotacion antihoraria, en lavas con edades del Mioceno tardio al Cuaternario

cercanas al Lago de Chapala, al sur de los altos de Jalisco.

Estos datos paleomagnéticos en conjunto con nuestros resultados pueden ser
explicados por rotaciones de corteza poco profunda, provocados por
desplazamientos laterales izquierdos, cercanos a las secciones de Jesus Maria y
Atotonilco. Estas estructuras se encuentran ubicadas en la region de los Altos de
Jalisco y estdn caracterizadas por dos sistemas de fallas regionales

transtensionales laterales izquierdas con un rumbo WSW - ENE (Ferrari et al.,
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2000a). El primer sistema corre de Ixtlahuacan hacia San Miguel el Alto y esta
caracterizado por varias ramificaciones en echelon con orientacion NNE indicativo
de una componente con movimiento lateral izquierdo. El segundo sistema de fallas
transtensionales corre de Ocotlan a Cueramaro a través de Atotonilco (Ferrari et
al.,, 2000a). La continuacién hacia el oeste de este sistema, podria ser el
responsable de la rotacion antihoraria observada también en el &rea de Chapala
(Urrutia-Fucugauchi y Rosas-Elguera, 1994). La rotacién de bloques asociada a
este sistema de fallas transtensionales es probablemente el responsable de las
diferencias en declinacion e inclinacion. La dispersion relativa de rotaciones
observadas en varias regiones puede ser explicada considerando que el sistema
de fallas afecta a una regién bastante amplia, con una rotacién interna variable

que es fracturada en pequefios bloques (Alva Valdivia et al., 2000).

Xl Conclusiones

El estudio paleomagnético y de magnetismo de rocas de las secciones de Lazo,
Arcediano (barranca El Funicular), Agua Negra, Atotonilco y Jesus Maria;
pertenecientes a la FVTM nos ha aportado informacion sobre mineralogia
magnética y tectonica de la region. Ademdas, ha sido posible realizar una
interpretacion magnetoestratigrafica y correlacionar con los eventos reportados en
la GPTS.

Las mediciones de la susceptibilidad magnética en funcién de la temperatura, los
experimentos de histéresis y la magnetizacidon remanente isotermal, confirman
(en la mayoria de las secuencias volcanicas estudiadas) la presencia de una sola
fase ferrimagnética, y que los portadores de la remanencia son titanomagnetitas
de bajo contenido en titanio, con temperaturas de Curie cercana a 580 °C. En
algunos casos, se observé maghemitizacion o intercrecimientos con fases de las
titanohematitas, temperatura Curie de 630°C que preservan la misma componente

primaria termorremanente. La remanencia es portada principalmente por granos
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con dominio pseudosencillo, indicando la probable mezcla de granos multidominio

con una cantidad significativa de granos de dominio simple.

Se calcularon las paleodirecciones medias de todos los sitios, y en las secciones
donde se muestrearon los basaltos San Cristobal (secciones Lazo y Jesus Maria),
se determinaron las edades (K-Ar) de algunas de las rocas estudiadas. La
paleodireccion promedio obtenida para la seccion Lazo fue de D=354.6°, |=31.1°,
K= 124, ags=2.1, las cuales corresponden a la posicion media del polo
paleomagnético Plat= 84°, Plong= 129.8° k= 29 y ags= 4.4°. Estas direcciones
corresponden con las paleodirecciones esperadas para el Mioceno tardio,
calculadas a partir de los polos de referencia para Norte América dados por Besse
y Courtillot (1991, 2002). Esto sugiere que no ha ocurrido una deformacion

tectonica mayor en esta area desde hace aproximadamente 9 Ma.

En lo que respecta a la seccion de Jesus Maria, las paleodirecciones medias
calculadas de todos los sitios después de descartar polaridades intermedias es,
D=346° 1=27.6° K=132 , 04=3.5°, estas paleodirecciones difieren en 8.2° para la
declinacién, y 8.4° con la inclinacién, con respecto a las direcciones esperadas
para el Mioceno tardio. Existen sistemas de fallas normales con una pequefia
componente lateral izquierda afectando a basaltos del Mioceno Tardio en la regién
de los Altos de Jalisco, y es probablemente el responsable en las diferencias de la

declinacion e inclinacion.

Las polaridades magnéticas derivadas de los estudios paleomagnéticos se usaron
para proponer una correlacion magnetoestratigrafica de las secuencias volcanicas
en cada una de las secciones, apoyada con los fechamientos radiométricos K-Ar,
realizados durante y para el desarrollo de este trabajo y en algunos casos,

correlacionados con edades de unidades cercanas a las secciones estudiadas.

En la seccion Lazo se identificaron cuatro magnetozonas que combinados con

fechamientos de K-Ar, resulté que los primeros cinco flujos de lava (LZ1 a LZ5)
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estan todos magnetizados con polaridad normal emplazados durante el chron
C4Ar2n. Un contacto definido separa los flujos LZ5 y LZ6, y la magnetizacién de
este Ultimo produce una polaridad inversa, esta puede ser asignada
tentativamente al chron C4Ar2r. El siguiente flujo (LZ7) es nuevamente normal asi
como todas las lavas subsecuentes (en total 30 flujos de lava consecutivos) tiene

polaridad inversa, lo que puede corresponder al magnetochron C4Arlr.

En la seccién Arcediano (barranca El Funicular), donde estdn expuestas rocas
volcanicas (derrames de basalto, ignimbritas y flujos de ceniza), se reconocieron 4
polaridades normales y 3 inversas, con un espesor total de 500m. Las rocas mas
antiguas estan localizadas en la parte baja de la barranca y se correlacionan con
los basaltos San Cristébal. Estas presentan 2 polaridades (una normal y otra
inversa), que se pueden ubicar en el subcron C5n.1n y C5n.1r, obteniendo un
rango de edad de 9.75-9.95 Ma. Sobreyaciendo a la unidad anterior se encuentra
una secuencia de ignimbritas y tobas intercaladas con un derrame de basalto, del
cual se tiene un fechamiento por K-Ar, abarcando los subcrones C3r y C3n.4n con
un intervalo de edad de 4.98-5.98 Ma. En la parte media de la seccion se tiene
una serie de derrames de basalto que podrian corresponder al subcron C3n.3r
con un intervalo en edad de 4.8-4.98Ma. Sobre esta unidad se tiene a la
ignimbrita Guadalajara, coincidiendo con el subcron C2An.2n cubriendo un
intervalo de edad de 3.11-3.25Ma. Y hacia la cima se tiene un derrame de basalto
del cual se realiz6 un fechamiento radiométrico, que puede colocarse en el

subcron C2An1 cubriendo un rango en edad de 2.60-3.02 Ma.

En la seccibn Agua Negra tenemos expuestas rocas volcanicas en donde la
unidad mas antigua corresponde a los Basaltos San Cristobal, y en la cima a la
Ignimbrita San Gaspar. Esta seccion tiene aproximadamente un espesor de
200m. Se reconocieron 3 polaridades normales y 2 reversas. En los basaltos San
Cristébal se identificé una polaridad normal, que tentativamente podemos ubicar
en el subcron C5n.1n con un intervalo de edad de 9.75-9.90 Ma; sobreyaciendo a

los basaltos se encuentra un paquete de ignimbritas de composicién andesitica
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con polaridad reversa, ubicandola en el subcron C3r con un intervalo de edad de
5.22-5.90 Ma. En la parte media de la seccién aflora un derrame de basalto con
polaridad normal y que podria ubicarse en el subcron C3n.4n en un intervalo de
edad de 4.98-5.22 Ma; sobreyaciendo a esta unidad se tiene una secuencia de
piroclastos de composicion riolitica los cuales podemos ubicarlos en el subcron
C3n.3r en el intervalo de edad de 4.90-4.98 Ma. En la cima aflora un paquete de
ignimbritas que son conocidas como la ignimbrita San Gaspar que representa un
horizonte marcador en la region de Guadalajara, esta unidad la podemos ubicar en

el subcron C3n.3r considerando un intervalo de edad de 4.80-4.90 Ma.

La seccion de JesUs Maria esta compuesta principalmente por derrames de
basalto, de los cuales se realizaron 3 fechamientos radiométricos por K-Ar (Jm1,
Jm16 y Jm21). Las edades que se obtuvieron fueron 10.0+0.8, 10.3+0.6 y
11.1+0.8 Ma. Estos fechamientos nos permiten establecer tentativamente una
correlaciébn con la GPTS. En esta secuencia todas las polaridades fueron
normales, ubicando a esta secuencia en el subcron C5n.2n con un intervalo de
edad de 9.95-10.95 Ma.

En la seccién de Atotonilco el espesor promedio de la secuencia muestreada es
de aproximadamente de 100m, la edad de estos derrames por correlacion
estratigrafica con otras unidades se ubica entre los 10-11 Ma. En la seccion se
pudieron reconocer 2 polaridades y apoyado en los fechamientos efectuados, se
realiz6 una correlacion directa con la GPTS, ubicando a la porcién inferior en el
subcron C5n.2n en un intervalo de edad de 9.96-10.95 Ma; hacia la cima de la

seccion se ubica el subcron C5n.1r con un intervalo de edad de 9.90-9.95 Ma.
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