第五章 岩石剩磁的获得和保持

（Lisa Tauxe著，常燎译）
建议阅读

基础阅读：Butler（1992）第三章

网址：http://assets.cambridge.org/052181/1198/excerpt/0521811198 excerpt.pdf
更多内容可参看：Dunlop and Özdemir (1997)第八，十，十一，十三章

5.1 引言

在前面的章节中，借助于在晶格结构中交换能量最小化这一原则，我们开始了解单晶的剩磁。如果没有各向异性能（晶格中随磁化方向而变化的能量），单个颗粒的磁矩将会自由的转动，于是便不能“记忆”古地磁场方向。

    古地磁学之所以成立是因为能够克服各向异性能，从而使得磁化强度从某种低的能量状态转到与外界地磁场相关的高能均衡状态，并被“冻结”从而能够在地质时间尺度上被保存下来。

5.2 动态平衡的概念

假设我们处在高于绝对零度的环境里，在原子尺度上一切事物都在运动，事物的状态因此而不停地改变。但是，在更大的尺度上一切似乎又固定不变。假想某一时刻，在一个场地上有好多羊，场地中间被栅栏分开，这些羊可以随意地越过栅栏到另一边去取食。如果栅栏两边的环境条件相同，随着时间的推移，栅栏两边羊的数目将趋向相同。如果栅栏的一边在下雨，那么更多的羊将会跳向阳光充足的另一边。渐渐地，有阳光一边的羊会更多些（参看图5.1），这就是动态平衡的基本概念。

[image: image1.emf]
图 5.1：动态平衡示意图。 尽管羊不停地跨越栅栏，但当栅栏两边的有相同的适宜条件时，便有相同数目的羊出现在栅栏的两边。如果有一边的条件更适宜（比如天气晴朗而非阴雨），这边便会出现更多的羊。（Genevieve Tauxe作画）
现在再讨论磁学。在零场条件下，一块具有单轴各向异性的磁铁将趋向于在两个“易”磁化方向被磁化（参看第四讲）。为了克服磁各向异性能，从一个易磁化方向转到另外一个，这块磁铁的内部热能必须大于各向异性能。根据波尔兹曼分布，一个粒子处于能量(的几率正比于e((/kT，其中kT是热能（参看第四讲）。所以，在一个特定的时间里，磁矩能够获得足够的热能来驱使电子克服能垒，从而磁化强度从一个易磁化方向而转到另一个。

如果许多被磁化的粒子在初始时具有净剩磁M0，磁矩会随机从一个易磁化方向转向另一个方向，这种随机的运动最终将导致整体衰减到零。均衡磁化的基本概念是Néel理论的核心，我们将在下面做简要的介绍。

5.3 Néel理论简介

Néel借助于其1949和1955的工作获得诺贝尔奖。这些工作奠定了古地磁场信号记录机制的基本理论。控制磁均衡过程的机制是驰豫时间（relaxation time），类推到羊的例子就是跨越栅栏的频率。我们在第四章中定义的驰豫时间是：
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其中，C是频率因子（frequency factor），它的值一般为1010 s-1。公式5.1有时称为Néel方程。在“雨中羊”的那个例子中，跳过栅栏而到下雨一边的羊比跳到天气晴朗的一边的需要更多的能量。另外，对磁性颗粒来说，克服能垒使其转到外加磁场B的方向将会比转到另一方向所需能量更少，所以，驰豫时间必然也是外加磁场的函数。驰豫时间的一般方程是：
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我们关注的是在地磁场中获得的剩磁，而地磁场比起所研究的矿物的矫顽力来讲微乎其微，所以可以忽略B对(的影响。

    各向异性能密度为各向异性常数K与颗粒体积v的乘积。对于单轴形状各向异性K是Ku，它等于[image: image4.png]FANp,M?



。代入公式5.1我们得到：
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其中M与温度强烈相关（如图3.8）。从公式5.3中我们可以看出，驰豫时间不仅是磁化强度的函数，而且是体积和温度的函数。

5.4 粘滞剩磁

当我们把一个已经饱和磁化的样品放在零磁场环境下，易磁化轴将逐渐随机化，所以其均衡磁化强度Me为零。这个均衡的状态是通过单个粒子随机地转动其磁矩来达到的（回到上面关于羊的例子，到处都是晴朗的天空）。Néel理论预言，样品的磁化强度的衰减服从下列函数，并如图5.2a所示。
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在图5.3的插图中，长轴是易磁化的方向（因为形状各向异性处于支配地位）。处于外界磁场中的这个粒子将会产生一个静磁能Eh，它是[image: image7.png]—m-B = —mbcos @



，当磁矩和外磁场一致时这个能量最小（参看第四讲）。给定任意一个角(，两个易磁化方向的Eh差值为

[image: image8.png]AFE =2(m-B

2mB cos .




由于外磁场而产生的能量Eh，当把磁矩旋转时， 逐渐减小磁矩与外场的夹角所需的能量要比往反向旋转需要的能量要小。所以，相对于外场的方向而言，一个给定粒子的磁矩在其最合适的方向会比在其它的方向停留更长的时间。如果存在大量这样的粒子，磁化强度将会增长，并达到非零的均衡磁化状态。所以，如果一块初始剩磁为零的样品放在一个磁场中，磁化强度M(t)将会由衰减函数增长到Me.
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如图5.2b所示。在等化学、等热能条件下获得的磁化强度被称作粘滞剩余磁化强度，或VRM。随着时间增加，更多的粒子将会有足够的热能来克服各向异性能壁垒，从而将它们的磁化强度转到和外界磁场越来越一致的方向。

一般情况下，样品的初始磁化强度不为零，并且均衡磁化强度的方向与初始剩磁的方向不相关，那么有如下关系式：
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当t( ∞ 时，磁化强度从M0到Me按照指数增长（或衰减）。这个速率不仅受
[image: image11.wmf]t

控制，而且和磁化强度偏离均衡状态的程度相关（参看图5.2c）。

当数据涉及的时间较短时，似乎有如下关系[image: image12.emf]。事实上，很多教科书建议[image: image13.emf]（参看，比如Butler, 1992）。这个关系式显示出，当[image: image14.emf]时有一个无限的剩磁。所以从长时间来看，这个关系式不正确。仅仅在有限的时间段里才能观测到S log t 这种行为，而在长时间间隔里并不存在严格的log (t) 行为。

所以，VRM将随着时间以及剩磁矢量和外界磁场的关系而变化。因为驰豫时间和温度相关，在高温情况下VRM的增长非常快。当驰豫时间很短（比如几百秒），磁化强度基本上就达到均衡，从而和外界磁场一致。我们称这些颗粒为超顺磁颗粒。
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图5.2: 磁化强度随时间变化。a)在零场中的饱和剩磁。b)初始磁化强度为零，处于磁场中。c)处于反向磁场中。
[image: image16.emf]
图5.3: Eh随磁矩m和外界磁场B的夹角
[image: image17.wmf]q

的变化
5.5 热剩磁

从公式5.3我们知道(随温度显著变化。Néel（1955）指出只需很小的温度变化就可以使(剧烈增加。驰豫时间随温度的变化与饱和磁化强度随温度的变化密切相关。计算饱和磁化强度随温度的变化很复杂，但可以近似为：

[image: image18.emf]
其中，Tc是居里温度，对磁铁矿来说，(大约为0.43 (Dunlop & Özdemir, 1997)。比如，对于宽度为25 nm的立方颗粒（图5.4），在室温下，其驰豫时间比地球的年龄还长。而当温度升至几百度时，它就变成超顺磁颗粒。

对应(值为102 － 103秒的温度定义为阻挡温度（blocking temperature, Tb）。当温度等于或高于Tb，但是低于Tc时，颗粒具有超顺磁性质。当温度继续降低，驰豫时间增大，磁化强度便被有效地阻挡住，岩石也因此而获得了热剩磁（TRM）。

对于一个刚刚喷发出来的熔岩流（参看图5.5），熔化的火山岩凝固在岩石中。当岩石处于Tc之上时，系统的热能处于主导地位，因此岩石不能获得剩磁。当通过Tc继续冷却时，交换能变得更重要，岩石也因此而能获得剩磁。然而，由于各向异性能仍然小于静磁能，磁化强度还是能够随着磁场自由地转动。这些磁性颗粒是超顺磁颗粒，而磁化强度也和外界磁场一致趋于均衡。

在火山熔岩流中，磁矩可以在不同的易磁化方向之间跳转，在统计意义上和外界磁场保持最小的一个角度（图5.5c）。所以，超顺磁颗粒的均衡磁化强度并不完全和外界磁场趋于一致，而是有一个很小的偏差。当磁场很低的时候，比如地球磁场，这个一致的程度是外界磁场的线性函数。当磁场很高的时候（依赖于各向异性能的来源不同，这个磁场可以从0.2 T到好几个特斯拉不等），磁化强度趋于饱和。

[image: image19.emf]
图 5.4: 颗粒度为25nm的立方磁铁矿的驰豫时间随温度的变化图。
有外界磁场存在时，根据磁性粒子的两个易磁化轴之间的能量差（公式5.4），在给定温度下，我们可以估算达到均衡状态时那些处于饱和状态的粒子的含量。根据波尔兹曼分布，对于热剩磁，我们可以将公式5.4中的(E 换成2mB cos(。此时，有两种状态分别沿着两个易磁化的方向，一个是尽可能大的和外界磁场趋于平行，另一个是尽可能大的和外磁场反平行。粒子总数N是这些与外界磁场平行的粒子n(和反平行粒子n(的总和。所以，从波尔兹曼分布我们得到
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当所有磁矩趋于一致的时候，这个集合的磁化强度达到饱和，或写作Ms。在给定温度下，磁化强度M(T)将是净磁矩n( ( n(。所以可以得到：

[image: image21.emf]
简单计算后可以整理成

[image: image22.emf]
反过来可以简写成

[image: image23.emf]
[image: image24.emf]
图 5.5: a) Daniel Staudigel 火山熔岩流。b) 当火山岩温度仍然高于Tc的时候，晶体开始形成，但它是非磁性的。c) 低于Tc而高于Tb时，一些矿物变成了磁性的，但从统计意义上讲，它们的磁矩仍然能够在各个易轴之间跳到，并偏向外界磁场的方向。当火山岩的温度继续降低时，磁矩固定下来，从而保留了一个热剩磁。[b) 和 c)图修改于Genevieve Tauxe的动画，可浏览：http://magician.ucsd.edu/Lab_tour/movs/TRM.mov.]

火山岩继续冷却，热能将继续降低，磁各向异性能变得越来越重要直到将磁矩“冻结”。所以，当颗粒通过它们的Tb冷却的时候，磁矩就固定下来。之后继续变化的外界磁场没有影响。对随机分布的颗粒，我们对整个(积分可以得到最终的磁化强度，或者：

[image: image25.emf]
其中m0是颗粒在Tb的磁矩。在图5.6中，我们展示了TRM随外磁场的变化。这些颗粒是粒度为70 nm，阻挡温度为700 K的粒子集合。对相当于地磁场那么小的磁场B（~20(60 (T）来说，TRM和外磁场近似线性相关。

关于TRM的一些重点总结

·当在外磁场中通过Tb冷却的时候，随机分布的磁性颗粒集合所获得的剩磁和外界磁场平行。

·热剩磁的强度和冷却时的外加磁场的强度线性相关（对地球磁场而言）。

·对岩石来说，每个颗粒有自己的Tb和磁矩。所以，当岩石两个温度点之间冷却，仅仅有一部分颗粒的剩磁被冻结；岩石因此而获得了一个部分热剩磁，或叫pTRM。

·在古地磁中，有三个基本假设：1）pTRM彼此独立，2）在两个温度之间冷却得到的pTRM，当再次加热到同样的最大温度，并在零场中冷却后能够被退磁，3）pTRM具有可加性；比如，通过一系列温度而获得的单个pTRM的总和与通过整个温度区间而获得的热剩磁一致。

[image: image26.emf]
图5.6: TRM和外加磁场的关系图。现在地磁场大概从25 (T到60 (T（参看第二讲）。
    对于均匀或基本均匀磁化的颗粒，实验结果已经逐渐证实上面提到的理论。但是处于涡漩状态的颗粒或多畴颗粒使则很复杂。因此一些修正方案被提出，并被用来解释磁畴的这些复杂性。SD或者花形状态（F）集合和这些涡漩状态（V）或磁畴壁（MD）的TRM关键不同在于，对于V和MD颗粒来说，pTRM被冻结的温度（阻挡温度Tb）比同样的pTRM解阻温度（Tub）要低，但是对于SD和F颗粒来说，这两个温度是完全一样的。想详细了解多畴颗粒的TRM可以参看，比如Dunlop and Özdemir (1997)。

[image: image27.emf]
图5.7: 颗粒生长时伴随的CRM。a) 巴基斯坦西瓦利克Chinji组的红层。这些红层中的赤铁矿携带着CRM。b) 初始的非磁性的基质状态。c) 统计上和外磁场（绿箭头所示）相一致的超顺磁矿物的形成。
5.6 化学剩磁

岩石和沉积物中的磁性矿物在形成以后经常会因为环境的变化而发生变化。红层（参看图5.7a）是一种常见的沉积相，因其含有在沉积后生成染色能力强的赤铁矿（hematite）而呈现红色。赤铁矿是一种磁性矿物，它在低温生长时所携带的剩磁被称为颗粒生长型化学剩磁（grain growth chemical remanent magnetization, g-CRM）。

磁铁矿是在地表环境中经常处于不均衡状态的一种磁性矿物。风化作用容易使它氧化到另一种磁性成分（磁赤铁矿）。当状态改变的时候，铁氧化物会改变它的磁矩，从而获得一个“变化”化学剩磁（alteration chemical remanence, a-CRM）。

新生成的CRM和外界磁场的关系很复杂。它与先前的磁性矿物相关，又可能会强烈地受到外界磁场的影响，或者是受这些因素共同影响。下面首先讨论最简单的CRM，即g-CRM。

由公式5.3可知，驰豫时间与颗粒粒径密切相关。正如在外磁场中冷却一样，同样简洁的理论可以被用来计算颗粒在外磁场生长时所获得的剩磁。首先考虑非磁性的有孔基质，比如说砂岩。当地表水通过砂岩渗透的时候，它开始沉淀非常细小的磁性矿物（图5.7c）。每个晶体和它临近的颗粒都是完全独立的。对非常小的颗粒来说，系统中的热能处于支配地位，他们是超顺磁的。当体积变得足够大的时候，磁各向异性能会超过热能，颗粒的磁矩会被锁定，并且在足够长的地质时期内都保持这种非均衡的状态。保持恒定温度，这样就有一个临界的阻挡体积。当小于它的时候，颗粒和外界磁场保持均衡，而高于它的时候，磁矩就能被锁定。所以，在颗粒生长时所获得的磁化强度与经过阻挡温度时其磁矩定向排列程度成正比。因此，CRM的行为和TRM非常的相似。

目前仅有非常少的实验来验证颗粒生长的CRM模型。虽然这个理论能很好地预测零阶模型（CRM平行于外磁场并且正比于它的强度），但是不能解释更多细节。这主要是因为磁场会影响磁性晶体的生长，结果是化学剩磁类与热剩磁并不完全一致（参看Stokking and Tauxe, 1990a,b和Dunlop and Özdemir, 1997）。此外，在变化的磁场中获得的gCRMs也比在单一磁场中简单的生长要复杂的多。

    a-CRM也比简单的g-CRM复杂很多。可以说CRM记录外界磁场的可靠程度必须要检验（正如许多其他的剩磁一样），包括地质野外检验以及其他一些技巧，我们将在后面的章节中讲述。

5.7 碎屑剩磁（Detrital Remanent Magnetization, DRM）
在沉积环境中，岩石被磁化的过程和火山岩中的热剩磁行为完全不同。实际上，在被沉积前，碎屑颗粒已经被磁化（主要为热剩磁），这和火山岩中晶体处于它们的居里温度点之上不同。磁性碎屑颗粒在水中沉积的时候会和外界磁场保持一致，于是能够保持一个碎屑剩磁（DRM）。但是，磁性颗粒在沉积后会由于生物扰动或其他扰动（图5.8）重新排列，称为沉积后剩磁（post-depositional remanent magnetization, pDRM）。

[image: image28.emf]
图5.8: 磁性颗粒从水到沉积过程中迁移的示意图。黑色的是磁性颗粒（从画于Tauxe, 1993）。
有关磁性颗粒在粘滞介质中行为的理论几十年前就已经存在（比如，Nagata, 1961）。当磁性颗粒处于粘滞液体中时会受到由于流体剪切力，磁矩，粘滞阻力，阻力，以及由热运动产生的“布朗”运动的共同影响（比如，Collinson, 1965）。

    Nagata (1961)讨论了水中磁性颗粒的运动。他首先从悬浮于水中的磁性颗粒的运动方程出发，磁性颗粒的磁矩为m，转动惯量为I，它和外磁场的B的夹角为(：
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其中，(为液体中阻止颗粒运动的粘滞系数。Nagata（1961）忽略惯性项（它随r5变化），解得上面的方程为：
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其中，(0是m和B初始时的夹角。设(=8(r3(，其中r是颗粒半径，(是水的粘滞系数（~10-3 kg m-1s-1）。于是，公式5.9中，当(0从初始值减到1/e时的时间常数为：
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其中，M为体积归一化磁化强度（参看第一讲）。

    四十多年来，DRM理论中一个基本的问题是这个时间因子，对所有合理的m和B值来说，这个时间因子一般都非常的短。对单畴磁铁矿，如果取磁化强度为约4.8 х 105 A/m，颗粒半径为20 nm，我们可以得到m值为大约2 х 10(17Am2（或0.02 fAm2）。如果这个颗粒处于30 (T的磁场中，可以得到(d约为40 (s。即使对赤铁矿（磁化强度约为2000 A/m ）来说，在这个磁场下(d也远小于一秒。所以，简单的DRM理论预测，由独立磁性颗粒组成的沉积物将会达到饱和磁化强度，对变化的磁场强度反而不敏感。

Johnson et al.（1948）首次测量沉积物记录的相对古地磁场强度时就发现， DRM不处于饱和状态（参看图5.9a）。实验确定的剩磁差不多和地磁场外磁场线性相关，并且比饱和剩磁小几个量级。

[image: image32.emf]
图5.9: a) 再沉积的冰期纹泥的沉积剩磁随外加磁场的变化。B0是实验室中的磁场（数据引于Johnson et al., 1948）。b) 由高岭土和磁赤铁矿组成的合成沉积物的DRM强度和盐度的关系（数据引于 Van Vreumingen, 1993）。
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图5.10: 处于磁场中的磁性颗粒的坐标系。
    关于DRM理论，理论上预测DRM为饱和磁化强度，而实验观测到其和外场成正比。后来很多工作都试图调和这种矛盾。以下两个基本途径比较可行：

    ·布朗运动（比如，Collinson, 1965）。通过热扰动它能够使磁矩随机分布。

    ·或者可以假设有一个很小的M值，它能够使定向排列的时间常数增加。比如，可以考虑静电和London-van-der-Waals力，这些力会使颗粒靠在一起（絮凝）构成大颗粒，相应的磁矩降低比如，Shcherbakov and Shcherbakova, 1983）.

为了估计布朗运动对颗粒大小的影响，Collinson（1965）考虑磁场能和热能均衡：
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其中，(0是布朗运动对外加磁场方向的偏角，k是波尔兹曼常数（138 х 1023 J/K），T是开尔文温度。相比较于单畴颗粒（SD），非常小的颗粒是超顺磁（SP），对剩磁没有贡献。所以，布朗运动的低限颗粒度是SP/SD的阀值。为了估计上限，我们必须要知道剩磁随颗粒度的变化。磁性颗粒，比如磁铁矿，当他们接近多畴状态时，其剩磁状态将变得非常的复杂。

    为了初步了解布朗运动的影响，我们以刚好处于SP/SD上边界处的磁性颗粒作为例子，这些颗粒仍然有比较均一的磁化，其半径为r为20 nm，并且有和磁铁矿一样的饱和磁化强度。在这种情况下，m约等于0.01 fAm2。室温下（约300 K），(0大于180度时，这些颗粒的净磁矩将完全受热扰动的支配。作为布朗运动效应的保守上边界估计，数值模拟时我们取颗粒的半径为r=0.2 (m，假设剩磁大约为0.1 Ms，或者大概是5 х 104 A/m。这里，(0 < 20(。这些近似的计算显示颗粒度大于十几个微米的磁铁矿将不受布朗运动的影响。所以，如果在悬浮的水中彼此分开的颗粒，介于20 nm和大约0.1(0.2 (m之间的颗粒可能受布朗运动的强烈影响。[依据当时可以获得的实验数据，Collinson (1965) 得到一个更大的布朗运动影响的上界，于是得出结论，DRM的线性关系很可能是受布朗运动的影响。]
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图 5.11: 应用参数：l=0.2 m和水的粘滞性所得的凝絮模型的数据实验结果。M/M0是DRM展开成饱和磁化强度的形式。a) 固定B为常数， 
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的变化，从1 х 10-18Am2到5 х 10-15Am2 （f Am2）。b) 固定B为常数，
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的变化。在给定的磁场强度下，除了很窄的颗粒大小范围外，颗粒或者处于饱和，或者随机排布。c) 固定
[image: image38.wmf]m

，对一系列的r改变外加磁场。d) 和c)一样，但是有如图所示的r分布。
九十年代早期有研究探讨了水化学条件在沉积剩磁中的作用。比如，Van Vreumingen (1993)研究了凝絮作用在沉积剩磁获得过程中的影响（图5.9b）。图5.9b显示了在不同盐度的环境下，高岭石和磁赤铁矿的混合物的DRM行为。当NaCl含量较小候，DRM强度随着NaCl的含量增加而增加，然后迅速降低，当盐度大于4‰后变得平坦。凝絮作用可以解释上面的升高和降低特征。最初的增加可能是由于磁赤铁矿粘在高岭土上面，所以减少了布朗运动的影响，接下来的减少则由具有弱磁矩的较大絮状物引起，所以降低了定向排列的时间常数。

Katari和Bloxham (2001)继续研究了凝絮作用在DRM理论中的作用。他们提出，在许多自然环境中的小颗粒有絮结的倾向，或者由于生物“胶”而粘在一起变成小球，这些磁铁矿颗粒不太可能被分开。前人有关水化学环境对DRM的影响的工作证实了凝絮作用对DRM理论的影响（参看图5.9b），因此建议公式5.9 中合适的m值是絮状物的净磁矩，这比单独颗粒的磁矩要小很多。

    Katari和Bloxham (2001) 利用经验的沉淀速率v（单位是米每秒）是凝絮物的半径（单位是米），由Gibbs（1985）给出：
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然后带入t = l/v到修正的公式5.9中，其中l是沉淀距离。这里，我们只应用最基本的Nagata方程和Gibbs的沉淀速率：
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解出(，然后给出颗粒沿着最短路线从最初的坐标点（x，y，z）到B（参看图5.10），可以计算m新的坐标：
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从x', y', z'中就可以计算新的夹角(和(，如图5.10。

    给定一个特定的凝絮物半径分布，就可以分别估计每种尺寸成分的贡献，然后所有成分求和。凝絮模型假设N个单独凝絮物在给定的粒度成分f(r), (oi, ( oi初始时是随机分布的，其中f(r)是某个半径成分对整个的贡献。每个凝絮物有个平均的磁矩
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。通过距离l沉积后，每个粒度成分的平均磁化强度为：
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每个粒度成分的贡献由f(r)归一化。所以，总的磁化强度是每项的总和：

[image: image44.emf]
只要给定沉积距离l，平均磁化强度
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，以及已知凝絮物的粒度分布，凝絮模型可以用来预测DRM强度。按照Katari 和 Bloxham（2001），我们用水的粘滞性值，50 (T的磁场，0.2 m的沉积距离，考虑r和m的影响。为了这个数值模拟，我们对5550个初始时在单位球体内是均匀分布的颗粒进行加和。

    图5.11a显示的就是这个数值模拟的结果，DRM的强度被饱和磁化强度M0归一化。图形分别显示了DRM随半径以和磁矩（从5 fAm2到0.001 fAm2）的变化曲线。对于强度大于5 fAm2的颗粒（Katari 和 Bloxham（2001）模型中所选的值），大于15  (m的颗粒完全被饱和了。磁性颗粒完全定向排列的临界半径rcrit随m的减小而减小。在某一点，布朗运动开始对净磁矩有随机打乱的效应，所以，减到微米以下后，图5.11a中每条线都会下降，偏离饱和状态。

当m为1 fAm2，改变外加磁场的影响如图5.11b所示。给定m，增加B会增加DRM达到饱和时所对应的颗粒度。DRM随磁场的变化主要受控于和外磁场完全一致排列的颗粒部分，它们随B变化。这个效应和布朗运动效应一起导致在低场时剩磁可靠性降低。

如图5.11c所示，对于固定的m， DRM既和磁场相关也和r相关。在低场下，小于5 (m的颗粒会完全饱和。因此一微米的颗粒（没有显示）在地磁场强下会和磁场完全一致排列，从而它们对磁场强度不太敏感。

为了模拟再沉积数据，Katari 和 Bloxham（2001）应用了与自然界相近的凝絮物的颗粒分布。图5.11d展示了对应于几个不同颗粒分布的DRM随外加磁场变化的例子。

从前面的讨论中可知，以上的DRM模型可以有效地拟合再沉积实验数据。这个模型和其它一些相关的模型可以解释DRM的一些基本特征，如与磁场的相关性，而且也可以部分解释与真实的古地磁强度记录之间的不一致性。例如，在没有凝絮作用时（也许在一些湖泊里），DRM也可能与地球磁场不相关。这是因为大于几个微米的磁铁矿的磁状态不是很稳定，同时小于几个微米的颗粒在沉积时处于饱和状态。控制小颗粒磁化强度的布朗运动也可以对此作一些解释。此外，在低盐度的环境下（绝大多数湖泊），任何盐度的变化都将导致凝絮物颗粒度的巨大变化，所以导致DRM很大的变化。

此外还有一个DRM强度随凝絮物颗粒度强烈相关的情况，即颗粒度会随着沉积物的流动或水化学的变化。然而明确的是，如果DRM模型或一些修正的模型能够被核实，在特定的环境下，它实际上有可能确定古地磁的强度。

5.7.1 倾角误差

一些沉积剩磁的倾角会比预期的外磁场的倾角小，这个现象称为倾角误差。图5.12中我们展示了一个典型的再沉积实验结果。观测到的倾角的正切一般是外磁场正切的一部分（约0.4(0.6）。所以，倾角误差在45度处是最大的，在低和高的倾角时可以忽略。有趣的是，许多天然沉积物（比如深海或沉积速率很低的湖相沉积物）没有倾角误差。最不理想的沉积物是剩磁载体为碎屑赤铁矿，它是片状的颗粒，有很小的饱和剩磁。

    应该也要注意到，当在实验室中通过挤压而模拟压实作用时，DRM变得更低，在大于100 m长的深海岩芯中已经测到压实作用引起的倾角浅化（比如，Anson and Kodama，1987）。
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图5.12: 重新沉积的河流沉积物的外加磁场与剩磁倾角的关系。[数据源于Tauxe和Kent（1984）。]
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图5.13: Katari et al. (2000)的DRM获取模型。a）在水中由于凝絮作用产生很大（~100 nm）的颗粒，它们的净磁矩比单独的均一的磁性颗粒小的很多。b）生物可以吸收沉积物然后排到水中使排泄物小球重新排列。c）生物在水和沉积物界面的扰动会使颗粒重新悬浮于水中，而使其重新排列。低于一个临界温度，一般是向下几个厘米，沉积物不太可能重新悬浮，它们会加入到“历史沉积层”中。图画修改于Genevieve Tauxe（http://magician.ucsd.edu/Lab_tour/labtour.html）。
5.7.2 沉积后剩磁

古地磁学中一般的观点是，DRM在水和沉积界面之下由于生物的扰动会重新排列。我的观点是，仅当磁矩是自由的或者粘附于凝絮物以及小球时（它们足够小能够物理重排），磁矩才会和外磁场（重）排列。简单来说就是颗粒必须被重新悬浮。所以，物理重新定向只能发生在最上面的沉积层中，这也是经常被重新悬浮的地带。

    有许多文献建议DRM不是被平滑过多，就是在一定深度处被锁定。然而有关平滑作用的文献中并没有什么实验证据支持平滑作用可以超过几厘米，同时有关锁定作用的文献也很有缺陷（参看，比如Tauxe et al. 1996 and Katari et al., 2001）。稍微考虑一下Katari et al. (2000; 参看图5.13和5.14)的DRM模型。通过初始的生物扰动，底流等的再悬浮，沉积物在表面层获得剩磁。再悬浮的可能性从某些沉积物序列非常低（约0％）到其他的非常高（大于90％）之间变化。对于后者，通过放射性或稳定的同位素测得的年龄和磁化强度本身的年龄有很大的差别，磁化强度总会发生在非常靠近沉积物和水面的交接处，但是同位素的信号一般在碳在沉积物中形成时就确定了。这个年龄的不同一般被解释成深的锁定深度，然而实际情况恰恰相反。
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图5.14:深海碎屑沉积的一个简单模型。碎屑颗粒在水和沉积物的界面沉积，然后和厚度为L的同一层成为整体。沉积速率决定同一层中薄的基片dL处变成地质层的速率。凝絮物或排泄物中的磁性颗粒在它们变成永久的沉积物很早之前，将在同一层中重新定向排列。一旦在地质层中，将不再有随磁场变化的重新排列。（重画于Karari et al., 2000）。
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图5.15: 高场中获得的IRM。饱和后，剩磁保持在Mr。然后可以把样品转过来再加一个小场而确定把净剩磁减到零的磁场。图中显示了测量Bcr的两种方法。
有关DRM的一些重点总结

·已有文献对于生物扰动的平滑作用已经做了很多讨论。但是实际上很少有可靠的证据支持这种沉积平滑作用。

·有几种导致倾角变浅机制：倾角误差以及与压实作用相关的效应。

·沉积后扰动不容易观测到，但是对剩磁的影响非常大。所以，不是所有的“地磁漂移”都起源于地磁场本身。

·没有经充分采样和分析的沉积记录的可靠性问题。

5.8 等温剩磁
尼尔方程暗示磁性颗粒的矫顽力（第四讲）和驰豫时间有关系。如果磁场大于矫顽力，我们可以使不易改变的颗粒沿着外加磁场排列。将磁性颗粒处于强场中，将会使矫顽力小于磁场的颗粒转到更靠近外磁场的方，结果会产生处于磁场方向的剩磁。这种类型的剩磁称为等温剩磁(isothermal remanent magnetization, IRM)。

图5.15中我们显示了样品处于逐渐增加的脉冲磁场中的行为。IRM的最高点称为SIRM（饱和等温剩磁）或Mr（有时是Mrs）。饱和后，可以逐渐增加反向场，把能够将剩磁变为零的磁场是“剩磁矫顽力”（根据不同的单位，可以是Bcr或Hcr）。实验室中的IRM性质对于区分磁性矿物非常的有用，我们将在以后的章节中讲述。自然界中，被高场的雷电击中也可以获得IRM。这样的剩磁结果一般是分散的方向，不是很稳定，但是比初始的NRM要强了很多。

有很多方法来估计Bcr。最常用的方法是图5.15中所示的反磁场方法（back-field method）。样品首先处于增加的瞬时磁场中，直到饱和。然后将样品再处于一个反的磁场下，通过很小的步长直到SIRM减到零。剩磁减到零时候的磁场就是Bcr。第二个方法是获得的IRM为SIRM一半时的磁场（用B'cr表示）。后面的章节中将介绍一些其他的方法。

5.9 天然剩磁

在自然界中我们采集的岩石样品会有一个剩磁，这些剩磁可通过不同的机制获得。这个岩石的剩磁称为天然剩磁（natural remanent magnetization, NRM）。NRM一般有好几个分量，每一个分量都有自己的历史。NRM必须被区分开，在找到来源之前也要非常小心地分析各个成分。这个处理过程将会在后面的章节中讨论。

5.10 非磁滞剩磁

另外一个磁化岩石（虽然不存在于自然界中）的方法是将样品处于一个交变的磁场中（参看图5.16）。矫顽力低于震荡磁场峰值的颗粒其磁矩将随外磁场自由翻转。当磁场峰值逐渐衰减到低于单个颗粒的矫顽力的时候，这些受改动的磁矩会变得粘滞。假设样品中有一个矫顽力分布，低稳定性的颗粒会有沿着正反两反向对等分布，从而整体磁净为零。这就是所谓的“交变退磁”，我们将在后面的讲义中讨论。

    如果有一个很小的直流偏转场附加在交变场中，统计上会有一些颗粒沿着偏转磁场的方向磁化，类似于冷却的时候TRM的获取过程。这个净的磁化强度称为非磁滞剩磁（anhysteretic remanent magnetization, ARM）。

[image: image50.emf]
图5.16: 在交变磁场中获得的ARM。
[image: image51.emf]
图.17: 磁铁矿的驰豫时间和阻挡温度关系的理论线图。[重画于Pullaiah et al. 1975.]

5.11 热粘滞剩磁

有时当岩石会长时间处于较高温度（比如处于深埋藏的时候）。当其驰豫时间（升高温度）小于其暴露时间的时候就会获得所谓的热粘滞剩磁（thermo-viscous remanent magnetization）。我们知道

[image: image52.emf]
如果我们固定Bc，Ms和v，就可以计算和温度(的关系：

[image: image53.emf]
当然Bc和Ms也是温度的函数，实际上我们有：

[image: image54.emf]
应用理论上的Ms(T)和Bc(T)的关系，我们可以得到下面的关于(和Tb的图。

    如5.17中所示，经过很长时间获得的热粘滞剩，其阻挡温度可以在实验室（驰豫时间为几百秒）中模拟。
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