第十三章 古地磁张量

（Lisa Tauxe著，史瑞萍译）
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13.1 前言


前几章涉及到了一些有关磁矢量（magnetic vectors）的知识。在地质研究中，更高维数的磁张量（magnetic tensors）应用非常普遍，广泛应用于沉积岩、火成岩和变质岩等的研究，例如，测定古水流方向、古土壤成熟度、岩浆喷出方向、构造应力等等。尽管有时候也测量TRM、DRM和IRM的各向异性，但最常用的是磁化率各向异性（anisotropy of magnetic susceptibility, AMS）和非磁滞剩磁各向异性（anisotropy of anhysteretic remanence, AARM）。我们首先描述如何测量磁化率和AMS张量，然后讨论剩磁的各向异性。
13.2 磁化率的测量


在第一章我们介绍了磁化率的概念。磁化率就是感应磁化强度与外加磁场的比值，即MI/H。对于许多实验室使用的磁化率仪，其工作原理如图13.1所示，一交变电流通过右边的线圈时，会激发左边线圈并产生电流，进而这一激发出来的交变电流会沿着线圈轴产生一小交变场（通常小于1 mT）。如果将样品放在线圈中，线圈中的交变电流就会在样品中产生交变磁场，这就引起了右边线圈中交变电流的偏移，该电流偏移与感应磁化强度成正比。经过校正后，这个偏移可以用来衡量磁化率。如果将样品以不同的方向放置于螺线管中（图13.1d），就可以测定其磁化率各向异性。


在详细讨论AMS数据前，要了解控制磁化率的因素及其这些控制因素可能的含义。从原子尺度上讲，磁化率是电子轨道和/或者未配对电子自旋对外加场的反应（见第三章）。抗磁效应是非常微弱的，除非样品是纯碳酸岩盐或者石英，否则其磁化率就可以忽略。顺磁物质（例如黑云母）对外加磁场的反应就强得多，但是如果样品中含有较多的铁磁性物质，那么样品的磁化率就主要反映这些铁磁性物质的信息。


强磁性矿物（例如，磁铁矿）的磁化率主要受形状各向异性控制。对一个均匀磁化的颗粒（例如，小的单畴磁铁矿），由于其磁矩已经在易磁化轴方向达到饱和，因而最大磁化率与易磁化轴呈高角度。对于均匀磁化颗粒，沿着那些拉长状颗粒的短轴方向具有最大磁化率值。对于涡旋剩磁状态的颗粒（vortex remanent state），或者具有多畴和花状磁畴的颗粒，其最大磁化率沿着颗粒长轴方向。超顺磁颗粒也具有特殊性，他们的磁化率非常高（大约是同等大小单畴颗粒的25倍）。由于磁颗粒之间的相互作用，磁颗粒链也有比较特殊的磁性反应。


铁磁性颗粒或以离散颗粒的形式存在于岩石中，或者以矿物包裹体形式存在于其他矿物内部。通常，硅酸盐主矿物（例如斜长石）中的磁性矿物晶体呈定向排列。此时，样品的磁化率各向异性受到主矿物（host minerals）的排列、具有相互作用的磁性颗粒链的排列以及岩石中分散磁性颗粒的排列等因素的控制。因此，AMS的控制因素具有多样性，在解释AMS数据时候需备加小心。

一个小的外加磁场H及其感应磁化强度矢量M之间的关系直到现在还一直被认为是标量。然而，如果样品的磁反应与外加磁场的方向相关，那么这种通常用一组线性方程来近似。在一给定的坐标系统中（坐标轴为X1, X2, X3）（图13.1c），感应磁化强度的分量与沿着样品轴Hi外加磁场的分量有如下的关系：
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(ij为磁化率相关系数。

[image: image2.png]c
sample coordinates





图13.1：磁化率的测量。a) 在右边线圈的交变电流激发左边的线圈产生电流。这会使得样品被感应磁化（b）, 之后会使得右边线圈的电流产生偏移。该电流偏移与样品的磁化率成正比。[图件改自于Genevieve Tauxe, http://magician.ucsd.edu/Lab/tour/movs/isosuscp.mov] c) 样品坐标系统。d)测量磁化率的六个要素。e) 样品置于线圈中的不同的方向。
13.3 各向异性数据的处理


磁化强度和外加场这两个矢量之间的线性关系可以认为是二阶张量，磁化率相关系数(ij是二阶对称张量的元素，命名为磁化率各向异性张量(（anisotropy of magnetic susceptibility tensor (, AMS tensor (）。方程式13.1可以改写为：
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因为(ij＝(ji，磁化率张量(定义了一个对称的、含有6个独立矩阵元素的二阶张量。为了方便，我们定义一个与元素(相关的含有六个元素的相关列矩阵s：
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实际上，只有s1, s2, s3能够直接测量，s4(s6只能间接测定。最简单的实验如图13.1d所示，沿着样品6个不同的位置测量6个磁化率值Ki。位置1的测量值给出K1＝s1，同样，在位置2和3测量的值给出了K2＝s2，K3＝s3。但是，K4＝
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(s1＋s3)＋s6，从这些我们可以看到元素s与测量矩阵K有关：

         Ki ＝ Aijsi                              (13.4)

其中A决定于实验设计，称为设计矩阵（design matrix）。图13.1所示的测量图解有如下的设计矩阵：
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尽管有6个测量值和6个未知数，然而因为对角测量取决于3个参数，矩阵s的元素却被过于确定了。可以用线性代数计算s的最佳近似[image: image9.bmp]：
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AT是A的转置矩阵。B的元素由以下的矩阵决定：
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对于矩阵A为方阵的特例（如方程13.5），(ATA)(1AT简化为A(1，即B = A(1。

存在这样一个坐标系统V（它的轴分别是矩阵(的特征向量：V1，V2，V3），在这个坐标系统中，不在轴上的所有元素都是零（见第九章附录C）。在这个特殊坐标系统中：
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特征值(1, (2和(3分别对应于最大，中间和最小磁化率。它们是沿着特征向量V1, V2和V3的磁化率。通过对磁化率张量(按比例放大或者缩小，得到加和为1的(的值。（注意：在一些文献中，V1, V2和V3有时候分别记做Kmax, Kint,和Kmin）。


如果用特征向量来定义磁化率数据的坐标系，那么磁化强度Mi的各个要素满足如下关系：
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如图13.2b所示，等式13.9描述的曲面描绘了一个椭球，Nye (1957) 称之为数值椭球（magnitude ellipsoid），这个椭球的半轴沿V定向，并且长度正比于(i。此后我们将这个椭球称为磁化率各向异性椭球。由于其特征值可能为负值，该数值椭球很难可视化，所以一些研究者喜欢用与特征值关系不直接的二次曲面来表示。如果特征值是负的（例如在碳酸盐为主的时候），可以用偏移DC而达到正特征值（it is also possible to simply offset the eigenvalues by some DC offset to ensure positivity）。
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图13.2：a) 一个样品的任意坐标系统。b) AMS数值椭球。其坐标系统由特征向量V1和V2来定义。该椭球面的特征向量的长度则与其特征值相关（详细情况见文中叙述）。


许多文章中用特征值和特征向量（二者统称为特征参数eigenparameters）来表达AMS。因此很容易用下列关系把特征参数转换为矩阵元素：
[image: image15.png]x=VvrvT,
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VT是V的转置矩阵。（注意：对于这样的转换，为了达到相应的精度，需要小数点后几位的精度，但是没有这方面研究的相关报道，如果精度不够，也许在转换之后张量元素和转换前的相比已经不一样了）。


磁化率张量的特征参数与岩石中抗磁性、顺磁性和铁磁物性质的排列有关，AMS椭球体可以用来描述岩石的磁组构。大部分文献中对AMS数据的解释是估计主轴（principle axes）的方向和特征向量的相对大小。


对三个特征值关系的描述有很多种方法（见表13.1）。最初的一种实用分类是基于下列规则：当(1((2((3, AMS椭球体近似为球形；如果(1((2>(3，AMS椭球体是扁平状（oblate）的；如果(1>(2((3，AMS椭球体是扁长状（prolate）的；当(1>(2>(3, AMS椭球体是三轴的（triaxial）。在通常情况下，由于三个(值是不同的，因此，从统计学角度，往往很难确定一组给定的数据组特征值是否与其他数据组的特征值显著不同。


只进行六次测量就可以计算出特征参数，但不能约束这些参数的不确定性，这样引出了下面几个问题：

1） 有与某一方向平行的特定的轴吗？垂直轴V3能代表原生沉积组构吗？V1平行于某些线理吗（例如，火山岩岩墙中的拉长状气泡，或者受应力作用的岩石中变形的鲕粒）?

2） 两组特征向量明显不同吗？从岩墙边缘的两侧获得的数据呈叠瓦状排列，可以用来解释熔岩的流动方向吗？逐步增加的应力会使岩石的组构发生旋转吗？

3） AMS椭球体的形状是指什么？它的特征值不同吗？对没固结的、未变形的沉积岩，其组构是扁平状的吗?在变质岩中椭球体的形状会随着岩石变形而改变吗？


为了解决这些问题，需要给出这些特征参数的置信区间，因此我们需要进行多次测量，还需要一种方法来计算AMS测量数据的不可靠性。各向异性测量误差分析的原理最初由Hext（1963）提出，后来Jelinek (1976, 1978)做了修订，这些都是常用的分析方法。Constable & Tauxe (1963)却提出了另一种完全不同的方法：解靴带法（bootstrap，又称为自产生法）。下面论述Hext（1963）提出的方法，该方法是现代AMS统计分析的基础。

13.4 Hext 统计

根据Hext（1963），每个测量值Ki都有一个未知的测量“误差”：
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平方So的余和（residual sum）为：
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估计方差为：

[image: image18.png]0% = So/ny. (13.13)




nf是自由度数，值为Nmeans(6，Nmeans是测量次数，通常确定磁化率张量所需的测量次数为6次。

为确定磁化率张量，通常有多种测量方案，少至6次测量（此时，(2是不确定的），多至几百次测量。Jelinek（1976）的方案是测量15次（Nmeans＝15）（详见附录），这是目前最常用的方案。

每个测量系统都有相关的设计矩阵（design matrix），从这个矩阵可以确定矩阵B。对于测量15次方案，其矩阵B在附录中给出。一旦矩阵B决定了，就可以计算出s的最优解：
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通过代入right A matrix（见附录）可以计算得到K([image: image20.bmp])的最优解。
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现在我们通过下面的等式能够计算出(i：

[image: image22.png]& = Ki — K, (13.15)




So由方程13.12给出。

假设K的不确定性（即(i）的均值为0，并且不相关，并呈正态分布，而且值很小（这样就可以忽略其不确性）。在这种情况下，Hext (1963)提出，特征向量的约95％置信椭圆（图13.3）可以计算出（见附录）。

现在我们回到计算特征向量的置信区间这个问题。实际上，通常总是可以从特征值的计算中获得三个不同的(值，但是，从统计的角度看，这些值有什么不同呢？首先，有人会问这个椭球体与球体是不是明显的不同? Hext统计方法提出了计算F统计，并且同F表中的值进行比较（见第十一章附录），用这种方法可以检验，如果(1=(2 (F12)，或者(2=(3 (F23)，数据是否为各向同性(F) ((1=(2=(3)。F统计的计算方法在附录中给出。如果F低于临界值，那么数据就不服从各向同性假设或旋转对称假设。
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图13.3: 误差椭球（uncertainty ellipses）与主轴（princple axes）之间的关系（根据处理AMS数据的Hext统计方法计算）。误差椭球的主轴和次轴的半轴则由沿这些轴的特征向量确定。

13.5 剩磁各向异性


同物体的颜色一样，磁化率也包含有多种因素的贡献，因而解释起来比较困难。相比之下，剩磁是一个更常用的参数，因为它只与铁磁性颗粒有关，并且某一特定的剩磁只与特定的矿物或者一定大小的颗粒敏感，因此，剩磁的各向异性有时比磁化率各向异性更敏感。而且，一些特殊的应用领域，如古强度和古方向的测定，或者倾角误差的校正，可能要求考虑TRM或者DRM的各向异性。例如，陶瓷碎片或者其它各向异性的古强度必须用样品的各向异性来校正（例如，Aitken et al., 1981），DRM的倾角误差也可以根据ARM各向异性来校正（例如，Jackson et al., 1991）。


通常认为ARM类似于TRM，从它们的获得过程有相似之处。ARM和TRM分别依赖于外加场和温度的变化来锁定剩磁（见第五章），在实验室获得ARM比获得TRM容易得多，所以经常用ARM和ARM各向异性（AARM）来模拟TRM及其各向异性。当然，这两个剩磁本质上是不同的，所以对于特定的目的要选用合适的剩磁参数。然而，ARM各向异性（AARM）非常有用。我们首先看一下SIO实验室是怎么测定AARM的。注意，测定AARM和ATRM的实验过程有些不同。

13.5.1  ARM和TRM各向异性


在实验室获得剩磁前，应该先将样品充分退磁作为初始状态，然后在至少三个方向获得ARM（即图13.1d中的位置1、2、3）。通常测量6(15个方向的ARM来合理估计AARM的不确定性。测量前，样品要沿着下一步ARM的轴线方向进行退磁，测量值要从下一步测量的ARM值中通过矢量减法减去。每一步ARM（在减去初值之后）给出了三个正交的剩磁成分（[image: image24.png]


）。注意，可以在不同的交变场中可以获得ARM，在高场中获得的ARM可以视为总ARM，在低的交变场中获得的叫部分ARM或者pARM。DC场也是可变的，但一般获得的(p)ARM与DC场呈线性关系。


AARM和ATRM实验步骤主要的区别是测量TRM不需要退磁。测量TRM时，样品只需要放置在不同的方向就可以了，而不需要设置初值。


计算剩磁各向异性的公式类似于方程13.1，即Mi = [image: image25.png]


，式中(R为剩磁各向异性的系数。在这个公式中可以通过乘以一个适当的矩阵B来简化s的元素，这取决于样品测定位置的数量和定向。因为每次测量都含有三个轴的信息，对于同样的测量次数，剩磁各向异性的设计矩阵含有三倍于AMS的元素。例如，对于6个测量位置的一个试验，其设计矩阵有18*6个元素，而不是6*6。在确定s后，别的Hext参数可以用前面的方法确定，即nf = 3Nmeas(6。

13.5.2  DRM各向异性


在第五章得知，DRM的倾角经常太浅，并且符合下面的关系：

[image: image26.png]tanl, = ftanly,
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Io和If分别是观测到的DRM倾角和外加场的倾角（King, 1955）。参数f是“浅化因子”（flattening factor）。


Jackson et al. (1991) 认为DRM（Md）与外加场H的关系如下：

Md = kdH
kd是DRM张量。kd矩阵的特征值这里记为(di，为了与后面章节中的一致将(d1作为最大值。Jackson et al. (1991) 证明，浅化因子f等于(d3/(d1, 所以校正浅化的倾角的关键是估计kd。

在实验室有很多种方法可以用来估计DRM张量：通过再沉积实验（直接法）或者通过测量一个剩磁替代指标（proxy remanence）（例如，ARM）的各向异性（间接法）都可以估计DRM张量。再沉积实验在实践中有很大问题，因为在实验室不可能完全模拟原始的沉积环境，例如，颗粒大小、水化学条件、颗粒通量、涡流等等因素对各向异性张量都有贡献。在实验室条件下，指标方法（proxy approach）是直接的，但是很难直接与DRM各向异性联系起来。所需条件是，在实验室获得的剩磁要与DRM有同样的矫顽力谱，通过对NRM和ARM或者pARM进行交变退磁，结果表明(p)ARM通常满足这个要求（见Levi & Banerjee, 1976）。Jackson et al. (1991) 认为ARM是最好的DRM的替代指标。

ARM和DRM各向异性张量之间的关系不是直接的。Jackson et al. (1991) 考虑了控制排列和打乱颗粒长轴的过程的复杂性，包括外加磁场、重力、压实作用、静电效应、表面张力和Van der Waal力等因素。这些因素共同作用的结果仅仅表现为颗粒的一种排列方式（a slight net alignment）（见第五章的讨论）。在一定的条件下，例如，对于沉积在沉积物/水界面的拉长形颗粒，由于受到的沉积后压实作用和同沉积效应的影响，会在水平面上的发生优选排列，从而导致倾角浅化。

为了将AARM张量和DRM各向异性张量联系起来，我们需要确定颗粒长轴的方向以及单个颗粒对各向异性的影响。需要确定单个颗粒对各向异性的影响，这是因为每个颗粒（除了一些非常小的颗粒或者磁化强度非常小的物质)在饱和时不是有序排列，而通常是非均匀的自身磁化(例如，涡旋剩磁）。其原理是，由于AARM反映了碎屑颗粒携带剩磁的能力是不同的，如果碎屑颗粒的ARM各向异性本身能够测定，那么AARM可以用来测定DRM的各向异性。在附录中给出了实践中测定AARM的方法。

13.6 什么数据适合Hext统计方法?


用上面方法的前提是假设测量中误差的平均值为零、呈正态分布并且值很小。然而，用现代仪器测量的误差虽然可能很小，从一批样品获得的数据通常不满足这些严格的条件，特别是δ值通常很大。


Constable & Tauxe (1990) 研究表明，从多个样品计算得到的AMS数据的δ值通常不是正态分布，因此，包括多个样品的数据通常不适合Hext统计。一种用来处理古地磁数据的解靴带法（bootstrap，又叫自产生法）在下一章描述。在本章剩下的部分，我们将继续讨论各向异性和古地磁张量，并对剩磁各向异性进行简单的探讨。

13.7 解靴带法的置信椭圆


图13.4a所示的特征向量数据是来自塞浦路斯Troodos蛇绿岩的岩墙冷却边缘上大量的定向样品。按惯例，V1用方块表示，V2用三角形表示，V3用圆圈表示，将这些数据用下半球投影法投影在等面积网上。这些数据显示了典型的从一均匀岩体获得的数据的特征，因为δ分布既不是正态分布也不小。
[image: image27.png]



图13.4：a) Troodos 蛇绿岩火山岩岩墙边缘的方向数据V1(方块)、V2(三角)和V3(圆)的下半球投影。b) 从a)中选取的500个para-data sets得到的主特征向量（principle eigenvectors）V1的等面积投影图。c) 同b)，为major eigenvectors V2的等面积投影图。d) 同b)，为minor eigenvectors V3的等面积投影图。

Constable & Tauxe (1990) 提出了一种新方法，解靴带法（bootstrap， 又叫自产生法），来分析各向异性数据，该方法类似于第十二章中介绍的向量分析方法。同十二章一样，我们首先从图13.4a所示的特征向量的数据中随机选取了一组数据，然后计算解靴带平均值[image: image28.bmp]矩阵的特征参数，解靴带法的特征向量在等面积投影如图13.4(b(d) 所示。


如图13.4b(d所示，解靴带法分布（bootstrapped distributions）的非参数的置信区域（non-parametric confidence region）可以由包括95%的解靴带法产生的特征向量的轮廓线所圈定的范围表示。通常，用几个参数来表征不确定性的平均状况（average uncertainties）往往很有用（例如，可以把这些参数整理在一个表中），因而，我们可以用单位矢量来处理，并假设这些特征向量服从某种分布（例如，十二章中提到的Kent分布）。然而，在本章开始时列出的大部分问题，最好是根据感兴趣的参数直接评估其95%置信范围。


通过解靴带法对单位矢量和摺皱检验的处理方法类推，我们也能够执行参数解靴带法（parametric bootstrap）。这包括两种常用的方法。第一种是样品带参数解靴带法（sample parametric bootstrap）。方法如下：随即选取一个特定的样品，s中的每个元素可以被一个与样品数据具有同样σ的正态分布的元素来取代。这种Monte Carlo 模拟假定测量误差呈正态分布，这种情况是可能的。如果仪器噪音比较显著，那么样品参数解靴带法就是一种很重要的方法。

由于从均一岩体中获得的δi值通常为正态分布，我们也可以对一个采样点的数据进行参数解靴带法统计（the site parametric bootstrap）。同以前的方法一样，通过选取其中的一部分数据，用从整个采样点计算得到的(的正态分布的模拟数据来取代s中的每个元素。但是对于样品很少的采样点来说，这种方法需要花很长的时间才能计算得到理想的置信区间。


对于“样品数太少”这种情况，解靴带法的置信椭圆并不完全正确，这主要依赖于数据是否代表了所有的统计变化这一假设前提。对于样品数少于20个的情况，不建议用此法。然而，如果能够执行参数解靴带法（即，δ值为正态分布），那么对于少至6个样品的情况也可以用。Borradaile (2003)认为解靴带法适合于样品数少的情况，这种理解不正确，对于样品数少的情况只有参数解靴带法可以执行时才合适。

13.8 平均特征向量和其它轴之间的比较


如何判定一特定轴是否明显区别于一给定的方向或者另一个特征向量？例如，我们想知道从一系列沉积物中获得的一组数据最小的特征向量是否位于垂直方向（vertical minor eigenvector），即我们所期望的原生沉积组构。图13.5a表示意大利Umbrian地区阿尔卑斯山的白垩系Scaglia Bianca组灰岩样品的AMS数据。这些数据已经经过构造校正，因此bedding pole是垂直的。因为求95%的置信椭圆要求不必要的参数假设，在图13.5b中只给出了解靴带法计算的特征向量。可见所有点都在垂直方向，即V3在垂直方向。为了在给定的置信度（95%）做检验，我们可以采用处理单位向量的方法，就是将选取的特征向量（V3）转换到笛卡尔坐标系中，并sort，然后把解靴带法的95%置信范围与期望值直接对比。对于垂直方向，x1和x2组份都应该接近于零，将(31和(32用直方图表示，且在图13.5显示95%置信范围。所期望的零值用断线表示，因为零点也包括在置信区间，在95%置信水平下，与V3方向一致的数据并不能够与垂直方向区别。
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图13.5：意大利白垩系Scaglia Bianca组灰岩的AMS数据（经过构造倾斜校正）。a) 主特征向量（principle eigenvectors）V1 (方块), V2 (三角形), 和V3 (圆圈) 的下半球投影。b) 由(a)中数据应用解靴带法计算的特征向量。c) 由(b)中V3的v31组分绘制的直方图，数据包含了这些组分的95%，虚线表示垂直方向期望值为0的位置。与(c)类似，图d)为v32组分的情况。v31和v32都为零，因此在95%的置信水平上，V3处于垂直方向。


另一个经常遇到的问题是从两组AMS数据得到的特征向量是否明显不同。例如，从同一个岩墙的两边得到的AMS数据的V1方向是否不一样? 并且对于岩墙面（dike plane）的两侧，这两侧的各向异性由晶体的叠瓦状排列控制，从这两侧得到的AMS数据的V1方向是否也不同呢?


Knight & Walker (1988) 给出了测定火山岩墙的流动方向的原理。当岩浆在岩墙中流动时，拉长型颗粒就沿冷却边缘呈叠瓦状排列（图13.6）。经常可以看到沿着硅酸盐的组构分布不透明的矿物相，如磁铁矿（Hargraves, 1991）。由这种分布各向异性（distribution anisotropy）产生的主特征向量（principle eigenvectors）与硅酸盐的组构平行。在图13.6b中表示了一种理想情况，从岩墙的两个边缘获得的V1方向是不同的，且落在岩墙轨迹（dike trace）的任何一侧。因为习惯上是将AMS数据投影在下半球，所以岩墙西边缘的数据画在西侧，东边缘的数据画在东侧，表明流动体方向是向上的。因此，从岩墙冷却边缘得到的AMS数据不仅能够给出了线理，而且也很好地制约了岩浆的流动方向。
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图13.6：用AMS解释岩墙中岩浆的流动方向的原理（Knight & Walker, 1988）。


图13.7a给出了从塞浦路斯Troodos 蛇绿岩近似垂直的南-北方向岩墙冷却边缘样品中获得的AMS数据的特征向量，图13.7b表示由解靴带法计算的特征向量。为了阐述V1是否不同于岩墙平面（dike plane）这个问题，我们首先旋转V1到岩墙坐标（dike coordinates）（因此岩墙极<dike pole>平行于X2且倾角方向<direction of dip>平行于X3），那么，V1方向是否明显的问题就简化为(12组份是否不为零的问题。在图13.7c中给出了V1的笛卡尔组份的直方图以及这两组数据的95%置信区间。从重叠的置信范围可以看出，这些数据没有不同于岩墙边缘，而且相互间也没有明显不同。
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图13.7：Troodos 蛇绿岩的一个近垂直的岩墙边部采集的样品的AMS数据。a) 特征向量V1 (方块), V2 (三角形), 和 V3 (圆圈) 的下半球投影。岩墙的东侧和西侧的数据分别用空心和实心符号表示。岩墙的轨迹（dike trace）由大圆弧表示。b) 由(a)中数据通过解靴带法得到的特征向量。c) 在笛卡尔坐标系[image: image32.png]o
U1



下解靴带法的主特征向量（bootstrap principle eigenvectors）的直方图。数据已经被旋转到“岩墙坐标系统”（dike coordinates）。d) 同c)，为[image: image33.png]


的情况。岩墙平面（dike plane，用虚线表示）以X2方向为中心。如上面的直方图所示，在95%的置信范围内，岩墙边缘与岩墙平面的v12组分不一致，或者两个岩墙边缘的v12组分也有明显的区别。e) 同c)，为[image: image34.png])
(P



的情况。
13.9 形状


目前有很多种方法用来绘制和表征AMS椭球的形状。这里主要讲其中几种，并讨论解靴带法在区别不同的数据等方面是如何有用。在表14.1中列出了一些常用的所谓“形状参数”（shape parameters）。


有许多研究人员使用Owen (1974) 提出的“总各向异性”（total anisotropy）参数。这个参数变化范围高达300%，用起来不方便。因此，我们更喜欢用Tauxe et al. (1990) 提出的变化范围在0(100%之间的参数。Jelinek (1981) 提出的所谓“校正后的各向异性”（corrected anisotropy）有好几种定义（例如，比较Borradaile (1988)和Jelinek (1981)两篇文献对这个参数的定义），这里我们采用其原始定义。


与这么多的参数相关的问题就是如何画图，我们现在看五种类型的图：解靴带法特征向量直方图，Flinn图（F vs. L）（Flinn, 1962）, Ramsay图（F' vs. L'）（Ramsay，1967），Jelinek图（P' vs. L）（Jelinek， 1981）和三元图（Woodcock, 1977；Tauxe et al. 1990）。Flinn图、Ramsay图和Jelinek图如在图13.8所示，三元投影图如图13.10所示。

Flinn图和Ramsay图非常相似。但是，与从1.0开始的Flinn图不同的是，Ramsay图的优点是有最小值0。这两种图都是极图，沿着径向各向异性增大。角度表示形状，在线上面表示是拉长状椭球，而在线下是则表示是拉长状椭球。


其实，重要的是要记住，只有沿着绘图轴的点本身才是真正的扁平状或者是拉长状的，在图中所有的地方是属于“三轴triaxial”区。由于统计的不确定性，画在“三轴” 区的可能通不过Hext的F12和F23检验的样品，被分类为扁平状或者是拉长状。然而，总体上只有接近于轴的很小区域可以认为是扁平状或者是拉长状，因此，这些术语的使用往往不是十分严格。


Jelinek图本质上比Flinn图和Ramsay图更笛卡尔化，“校正的” 各向异性沿着水平轴增加，而形状反映在垂直轴上。用导出的参数P'和T并没有显示出比Flinn图和Ramsay图更明显的优势。尽管如此，这种图还是很受欢迎的（Tarling & Hrouda, 1993）。

三元投影图涉及三个轴（图13.10a），这个投影图可以用表1中列出的E'和R参数画成X-Y图（图13.10b）。
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图13.8：不同种类的AMS图解。a) Flinn图，b) Ramsay图，c) Jelinek图。

以上各种图的水平轴和垂直轴都不是相互独立的，但是所有的图都反映了椭球形状这一核心问题。然而，不象解靴带法置信区间的直方图那样，这些图不能用来确定不同的特征值或者比值参数在统计意义上相互之间是否是不同的。


所有关于AMS椭球形状的讨论主要围绕不同特征值之间的关系。第一个问题是这些特征值在统计意义上是否不同，Hext的线性扰动分析（linear perturbation analysis）可以用来检验各向异性的显著性（用参数F）。然而，如果涉及两个以上的样品，Hext方法中用到的估计对大多数数据不适合。解靴带法能够检验特征值之间差异的显著性，并且限制性的假设条件较少，从而使得解靴带法检验应用更广泛。


决定两组特征值是否相互不同的最简单的方法需要假设解靴带法的特征值服从正态分布。现在我们来计算特征值数组的标准偏差。特征值可能满足正态分布的要求，但也经常不满足。因此，我们希望一种约束更少的方法来确定特征值是否明显不同。


另外一种用来检查特征值是否能够区分开的方法非常类似于在第十二章中描述的解靴带检验法。在图13.9a-d，我们给出了四种在本章开始已经定义了的形状类型，从4个采点的样品求得的特征向量表示在图13.9i-l中。解靴带法特征向量如图图13.9m-p所示，相应的解靴带法特征值的直方图如图13.9e-h所示。在所有的直方图中有三个“峰值”，但是95％置信范围提供了一种定量检验前面定义的形状的方法。


在图13.9a中，给出了一个基本上是球形的AMS椭球的数据，三个特征值在直方图中（图13.9e）有重叠的置信区间，因此他们不能相互区分。相应的解靴带法特征向量（图13.9m）图呈现云状，没有显示优选方向。


图13.9b给出了扁平椭球的数据，最小特征值明显不同于其它两个（图13.9f），但是(2的95%置信范围与(1的重叠。因此V3特征向量定义合理，但是解靴带法的V2和V1呈带状分布。


拉长椭球（图13.9c）的数据有独特的(1分布（图13.9g），但是(2和(3聚集在一起。V1方向非常清楚，但是V2和V3方向重叠在一起呈带状分布（图13.9o）。


最后，三轴的情况显示在图13.9d中，所有的三个特征值都明显不同（图13.9h），并且相应的特征向量也清楚的分开（图13.9p）。


其实没有哪种图示特征值的方法是“正确的”，每一种画图法对应一定的目的。比如，主要为了检验什么？想要知道什么？图13.9给出的直方图对于相对均一的样品是最适合的用来分类形状特征的方法。然而，它可能不适合用来分析样品间或者数据组间的分布趋势。例如，你可能希望显示形状和各向异性度的逐渐变化过程与变质作用的关系。在这种情况下，其它的某种方法（Flinn, Ramsay, Jelinek或者三元图）或许更好。或者如果你希望检验形状随时间变化的趋势，例如沉积组构随着深度的变化。这些情况下特征值与地层关系图会对这种数据可能最有用。
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图13.9：应用解靴带法确定AMS椭球的形状。a)(d) 椭球大小。e)(h) 与i)(l)中数据特征向量匹配的解靴带法特征值的直方图。对于每一个特征值，95%的数据图示在上面的直方图中。m) (p) 解靴带法特征向量。
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图13.10：三元图的性质。a) 三个轴的范围分别为(1、(2、(3。因为(1>(2>(3，只有阴影区才成立。当三个特征值相等时，其顶部对应一个球体，左下方为圆盘状，右下方为针状。该区域相应的放大图形在如b)所示，图示三元投影图可以表示为E'与R的关系以及形状（扁平状、棒状和球状）和各向异性百分数的关系。
表13.1：各向异性参数
	参数（参考文献）
	公式

	体磁化率（见文中）
	(b = (s1 +s2 + s3) / 3

	归一化特征值（见文中）
	(1 + (2 + (3 = 1

	特征值对数（Jelinek, 1981）
	(1 = ln (1; (2 = ln (2; (3 = ln (3

	平均磁化率对数（Jelinek, 1981）
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	各向异性度量：
	

	各向异性百分数（Tauxe et al., 1990）
	%h = 100((1((3)

	“总”各向异性（Owens, 1974）
	A = (s1 ( s3) / (b

	各向异性度（Nagata, 1961）
	P = (1/(3

	校正后的各向异性（Jelinek, 1981）
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	形状参数：
	

	形状因子（Jelinek, 1981）
	T = (2(2((1((3)/( (1((3)

	  磁线理（Balsley & Buddington, 1960）
	L = (1/(2

	  磁面理（Stacey et al., 1960）
	F = (2/(3

	  磁线理对数（Woodcock, 1977）
	L'=ln (L)

	  磁面理对数（Woodcock, 1977）
	F'=ln (F)

	  拉长度（Tauxe, 1998）
	E' = (1 + .5(3

	  圆度（Tauxe, 1998）
	R = sin (60) (3


附录

A: 15步AMS测量流程

[image: image40.png]@
&
©
&

@
&
@
&

6)
7
8)
9)
1

<
&
&
&




图A1：Jelinek (1976)设计的AMS的15步测量流程图。

图A1显示了Jelinek (1976) 设计的用来测量AMS的15步法。该方法是目前Kappabridge磁化率仪推荐的最流行的测量模式。与该方法对应的设计矩阵为：
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和 [image: image42.png]
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B：Hext置信椭圆

图13.3所示的Hext (1963)置信椭圆的算法如下：
1. 假设特征向量的误差位于一个面上，并正切于单位球。进一步假设它们为二维正态分布，其半轴沿Vi方向。然后把定义这个面上95%置信区域的半轴为[image: image44.bmp]的椭球投影到球面上 (图13.3)。

2. 计算矩阵[image: image45.png]


, 以及由测量的K值得出的误差(i。

3. 计算特征向量V和特征值[image: image46.bmp]和(。

4. 由方程 13.12和13.13计算(。

5. 置信区域为与特征向量方向一致且半轴为[image: image47.bmp]的椭圆。下标i和j分别指椭圆附着和指向的轴。因此，(12为定义指向V2的V1的置信区域的半轴（图13.3）。
置信椭圆[image: image48.bmp]的三个唯一的半角为：

[image: image49.png]€12 = tan~1[fo/2(r1 — 72)]
an =70 /2(rs — 73]
an=H{fo/2(n — )]
o
€32
€31 = €13,

(B1)




其中

[image: image50.png]I =\2Fenpya-n)




F(2,nf )为F表中查找的值（见第十一章表D1），在p probability level，其自由度为2和nf。对于Nmeans = 15 (nf = 9)，在95%的置信水平 (p = .05)，F(2,nf )=4.26，f = 2.92。

C：特征值比值的Hext F 统计意义

因为现今计算机的高计算精度，用于计算特征参数的程序总是能够返回三个不同的特征值。但是这三个值可能从统计意义上并无区别。为了衡量它们的统计意义，Hext (1963)提出了如下的三个F统计：F对应于整体各项异性。F12用来衡量最大和中间的特征值有无不同。F23则衡量中间和最小的特征值有无不同。(如果三个值都为正，则为三轴各项异性)。F统计计算如下：
[image: image51.png]F=04(rf + 73+ 73 - 3x3) [o? .
Fiz =0.5((m1 —75)/0)? (c1)

Faz = 0.5((m2 — 73)/0)2,




其中体磁化率(b为：
[image: image52.png]Xb = (51 + 82 + §3)/3.




在95%的置信水平上（见第九章附录种的表格），F的临界值为3.4817 (对于F12和F23, 则为4.2565).

D：用AARM校正倾角误差
ARM的幅值为Ma. 一个粒子的各项异性定义为a：
[image: image53.png](D1)





其中Ma||和Ma(分别是平行和垂直于颗粒长轴方向获得的ARM。ARM张量的归一化特征值 (qi)为：
[image: image54.png]



对于特征值为ki （k1 > k2 > k3 ）的一组长轴定向排列的粒子，Stephenson等(1986)定义了其定向分布函数。Jackson等(1991) 把两种各向异性结合（包括粒子长轴排列以及不同粒子的各项异性），得到：
[image: image55.png]o glat2) -1

Ki=

(a—1)
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假设DRM各向异性与颗粒的长轴定向分布各向异性一致，那么根据方程13.16和D2，可以得到浅化因子（flattening factor）f和ARM各向异性之间的关系为：
[image: image56.png]



通过上述测量AARM张量可以得到q值, 但是确定a的值还存在困难。Vaughn等(2005) 应用了一种新技术。首先把磁性颗粒从样品中分离出来，然后在环氧树脂基质中干燥。这一过程中还要加一外场（如，50 mT），使得磁性颗粒可以沿着外场方向充分排列。通过公式D1可以求得平行和垂直于排列轴的AARM，从而得到a值。
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