第十四章  古地磁场
（Lisa Tauxe著，史瑞萍译）

建议阅读的相关材料：


背景知识：Bulter (1992) 第一章和第七章；本讲义系列的第二章


为了扩充知识面，参阅Merrill等（1996）的第1章，第2章第4节，第4章，第6章第4节。
14.1 研究地磁场行为的动机
地磁场是复杂地球系统的一个组成部分，它与大气圈、生物圈、深部地幔甚至内核相互作用。地磁场一个很有用的性质就是它的指北性（或指南性）。地磁场记录在地球科学的许多方面起了重要作用。因此，认识地磁场的行为对所有的地球科学家都非常重要。下面总结了研究地磁场的一些理由：
大气圈相互作用

碳、铍和氯这些元素的放射性同位素是通过宇宙射线轰击大气层而产生的。在许多学科中用这些同位素的衰变来定年。从树轮、纹层和冰纹层计数得到的年龄、U/Th年龄与放射性碳年龄等这些年龄数据之间有很大的差异（图14.1）。一些差异可能由大气层和海洋（深海是老碳的储库之一）之间中碳平衡的变化引起，也有可能是由地磁场强度变化引起。地磁场在很大程度上屏蔽了宇宙射线对大气层的作用，因此，地磁场强度变化导致了宇宙成因放射性元素产率的变化，而宇宙成因放射性元素产率是获得准确年龄信息的重要参数。目前，对用地磁场古强度的变化预测放射性碳产率的变化还没有取得一致认识（图14.1），因为地磁场变化是未知的，从而地磁场变化与放射性碳产率也是未知的，或者是因为未知的碳储库的影响（或者上述因素的组合），我们不能真正确定放射性碳产率的变化。

生物圈相互作用


一些生物体能产生磁性矿物晶体（第六章）。对于趋磁细菌，它们借助那些磁小体来进行物理定向。有些动物可以用磁力线来导航。

深部地幔相互作用


地震学研究表明在核幔边界（CMB）地震波速度有很大变化，环太平洋的高速区可能反应了俯冲板片冷物质的影响。地磁场是由外核的对流产生的，外核对流与地核顶部的热梯度变化有很大关系。因此，温度变化对地磁场应该有很重要的影响（例如，Glatzmaier等, 1999）。但是，证据何在？地磁场随着CMB的长期变化而变化吗？

内核相互作用

地磁场数值模拟表明，地磁场的产生过程与内核相互作用使得内核的旋转速度比地球的其余部分要快（例如，Glatzmaier & Robets, 1999）。这种现象是否真正存在还是一个问题，虽然地震学资料已经给出了初步证明（例如，Song & Richards, 1996）。

大地构造和地质学方面的应用


古地磁方法经常是地层学和大地构造研究的一个重要手段，因为古地磁数据能够提供其它方法不能提供的时间和古地理位置的信息。因此，有必要知道从地磁场记录能够获得什么样的信息，这些数据会不会受后期叠加或者旋转作用的改变；同时，也有必要知道用多长时间的数据来做平均，才能获得合理的时间平均的地磁场（time averaged field, TAF），并且这一磁场是否能够用GAD模型来近似模拟。

天空在坠落（The sky is falling!）


Hulot等（2002）首先指出了过去20多年地磁场强度降低的现象。这个观测结果，以及核幔边界reverse flux patches增大的事实，导致人们怀疑地磁场可能会发生倒转。这种可能性有多大呢？地磁场在发生倒转前的行为会是什么样呢？地磁场的平均强度是多少？地磁场发生倒转的频率是多大？


为了能够回答上面提到的一些问题，我们需要研究地磁场。地磁场变化周期短至几十微秒，长至几百万年甚至几十亿年。对地磁场行为可直接精确地观测，但是只有几百年的历史，要想了解更长周期的地磁场行为，我们需要用古地磁学和考古磁学方法。我们首先回顾历史时期的地磁场测量，然后探讨考古和地质样品中获得的“事件记录（accidental records）”。
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图14.1：a) 两种年龄的比较：Cariaco的ODP 165航次的1002D和1002E孔（蓝色）放射性碳标定年龄和与格陵兰冰芯GISP2气候记录对比得到的年龄。细黑线表示高精度的树轮放射性碳校正年龄，在12 ka B.P.与纹层年龄相接。红方块表示珊瑚的14C-U/Th年龄。浅灰色阴影表示Cariaco标定误差。放射性碳年龄比较年轻，即落在1:1的比例线（虚线）之下。b) 放射性碳生产率的变化（(14C）随时间的变化 (符号与a中相同)。c) 应用Masarik & Beer (1999)的模型，利用北大西洋沉积物记录的地磁场强度数据（Laj et al., 2002）预测的(14C变化。[图形改自Hughen等(2004)]
14.2 历史时期的地磁场测量


天然磁石的磁学性质至少在公元前几个世纪就已为人们熟知。传说古希腊的一个男孩发现了Magnesia城市附近磁石的性质。最早的罗盘可追溯到公元前2世纪，就是将磁勺放在铜盘中（图14.2a），并用北斗星或其它天文图像来装饰。很明显，最初，这些“指南针”是用来预言、占卜和看风水的。直到14世纪晚期，罗盘才在中国用于航海。
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图14.2：a) 公元前二世纪中国人用得指南勺子。b) 公元720年到1829年之间在中国观测到的磁偏角变化。[根据Smith & Needham (1967)的数据编辑而来]
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图14.3：Halley编制的磁偏角图。

显然，地磁场的变化是首先在中国于公元720年发现的，天文学家僧一行测量了磁偏角（图14.2b）。直到12世纪罗盘才到达欧洲，但是磁偏角的概念还没有产生。磁北极与真北极的偏差直到14世纪早期才发现。在15世纪早期欧洲人开始了系统的磁偏角测量。磁偏角则在15世纪中期被欧洲人发现。


Gilbert（1600）根据罗盘对磁场方向测量的灵敏度的不同发现了磁场强度随着纬度的变化而变化。17世纪法国科学家Robert de Paul首先定量测量了磁场强度，然而，这些数据在一次沉船事故中全部丢失。被派去搜索失事船只的探险队又用摆动周期为T的垂直倾角的磁针（vertical dip needle）进行了几次测量，其磁矩为m，惯性为I，这些参数与B的关系为：
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这些测量支持Gilbert的预言，即磁场强度随着距赤道的距离增大而增大。


磁场的内在起源是Gilbert对磁铁和磁场进行了系统研究后于1546年发现的，相关研究结果在1600年发表。Gilbert也注意到了磁偏角与真北极的偏差，但他认为地磁场并不随时间的变化而变化。直到1634年，Gellibrand对伦敦地区约50年内磁偏角的变化情况做了比较研究，得出地磁场随时间变化而变化的结论。因此，欧洲人在1634年发现了地磁场的长期变化，比中国人晚一千多年。


海上科学探索开始于Caption Edmond Halley在1698(1701年之间领导的Pink Paramore探险队。Halley于1702年发表了第一张地磁图（图14.3）。他注意到一些地磁场特征似乎向西边移动，这个现象就是所谓的“西向漂移”（westward drift）。比较一下图14.3中的“没有变化的线”（line of no variation）和第二章图2.5中磁偏角为零的线，可以发现在赤道和南大西洋地区有明显的的西向漂移。


后来，Gauss发明了地磁场球谐函数表达式（第二章），从而提供了我们今天处理地磁数据所用的数学方法。Gauss的第一次地磁场数学分析（1838年）基于84个数据点，这些数据点是从当时的地磁场元素等磁图（isomagnetic chart）上均匀分布的网格估计的。


直到现在，很多学者仍在分析这些古老的测量数据。Bloxham、Gubbins、Jackson及其同事们正在挖掘早期欧洲海上贸易商人的海事记录。这些船的航海日志记录了16世纪以来大量有价值的磁偏角和一些磁倾角测量数据（例如，Jackson等, 2000）。图14.4表示两个时间段内核幔边界磁场强度的径向分布情况。比较图14.4b和在地球表面观测到的磁场强度图2.5a，可以发现在图14.4b中有更多的高强度区域，这是因为图14.4b所示的磁场是在更靠近源（地核）的地方估计的。然而，1600年的磁场分布却显示出了一定的不同，从此以后，磁场强度高值区的数量和位置明显改变了，在一些高值区，特别是在非洲上面的那些高值区，已经从印度洋向西漂移了，这一现象主要是“西向漂移”造成的。


就如以前提到过的，对磁场强度的观测劾测量只是在19世纪中叶之后才开始的，结果表明，很大的磁倾角和磁偏角变化常常伴随有磁场强度的剧烈变化。图14.4c显示了由Jackson等（2000）提出的gufm1模型，用来估计加州San Diego的磁场强度。如果磁场继续按照它现在的趋势变化，那么到2500年将会变为降低至零。
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图14.4：在核幔边界处的径向磁场强度分布。a) 根据Jackson等(2000)编辑的公元1600年的长期变化推导出的磁场分布图。b) 根据1990年的国际地磁参考场（IGRF）得出的磁场分布图。c) 根据gufm1得到的加州圣地亚哥的磁场强度变化。

14.3 地磁场行为的古地磁学和考古磁学记录


当我们追溯过去的地磁测量时，发现历史时期的地磁观测资料非常有限。在公元720年前没有人类测量的记录，而且由历史时期地磁测量获得的平均场（例如，Jackson等, 2000）根本没有GAD。为了研究观测到的一些地磁场性质（例如，西向漂移，qusi-stationary flux lobes，地心轴向偶极场）随时间的变化，我们必须利用岩石和考古材料来探究古代地磁场的变化行为。

14.3.1 古地磁学的先驱


由于强磁化的岩石对罗盘指针有明显的影响，人们早在17世纪就已经注意到了这种东西的存在。但是，某些岩石沿着地磁场被磁化这一现象直到18世纪中叶才被Delesse（1849）和Melloni（1853）发现。1899年，Folgerhaiter将化石磁化（fossil magnetizations）的研究扩展到古代焙烧过的考古材料。David (1904) 和Brunhes (1906) 对自然烘烤物质（即被熔岩流烘烤）进行了研究，他们发现这些烘烤过的物质被磁化，但是磁化方向与现代地磁场方向相反。这种烘烤检验的最初应用导致科学家们猜测地磁场在过去曾经发生过极性倒转。


Mercanton (1926) 基于在全球发现了反向磁化的岩石这一事实认为地磁场曾发生过极性倒转。Matuyama (1929)进一步证明了这个论点，他发现日本所有反向磁化的岩石比上覆正向磁化的岩石要老。直到古地磁学和K-Ar定年方法的综合应用才使得美国和澳大利亚的一些研究者（例如，Cox 等, 1963）证实了科学界所提出的极性倒转具有全球等时性的观点。


Johnson等在1948年首先用沉积物研究长期变化，他们研究的是新英格兰的湖相纹泥样品。Macheretth发明了一种用于采集湖相岩芯的气胎装置，并于1958年用于湖泊沉积物取芯，从此开拓了详细研究地磁场随着时间变化的领域。

14.3.2 最近几千年


Constable等 (2000)利用考古和湖相沉积样品获得了24个时间序列的地磁场方向数据，其时间间隔为100年（PSVMOD1.0）。一些从西到东的剖面的磁倾角记录如图14.5所示。最新的研究是Korte & Constable (2005)应用球谐模型来分析过去7000年的考古、海洋和湖相沉积的古地磁数据，该模型还包括了强度数据。

14.3.3 西向漂移

在前文已提及，早期观测磁偏角长期变化的科学家注意到了地磁场随时间变化具有西向漂移的特征。深入观察表明这一变化趋势比较微妙，很可能只是一种局部现象。Yukutake（1967）收集了当时所有能用的数据，并标注了磁偏角和磁倾角的最大值和最小值，其中一些数据表示显示在图14.5中。Yukutake将这些最大值和最小值作为年代和观测点经度的函数作图，发现这些地磁场特征以每年半度的速度向西偏移。这意味着图14.5中的最大值和最小值应该向右上移动，但是这些数据尚不足以令人信服。
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图14.5：在Constable等(2000)的模型PSVMOD1.0中应用的一些磁倾角纪录，时间间隔为100年。剖面从西向东排列。极大和极小值也进行了标记。从左（西）向右（东）这些特征点逐渐升高，暗示着这些特征点在向西漂移。
14.3.4 更遥远的过去

现在我们来看从同一个地点在更遥远的不同地质时期获得的地磁场记录。从Mono湖岸边采集的湖相沉积物如图14.6所示。在9米的深度范围内获得的地磁场以大约30(的幅度在GAD方向上下波动（其年龄有些争议，但是最近年龄数据大约为38(41ka (Kent等, 2002)）。偶尔，地磁场与正常的长期变化偏离很大，称之为“地磁漂移”（geomagnetic excursion）。地磁漂移定义为其VGP比当时当地的平均极位置偏离超过45(时的地磁场记录。一般是根据第一个观测到该地磁漂移的地点来命名。如果这个地磁漂移不同于在法国Laschamp附近的火山岩中发现的“Laschamp漂移”，那么它可以被称作“Mono Lake漂移”。


一般认为，地磁漂移伴随着地磁场强度的降低（dicrease in paleointensity，DIPs）。鉴于这个原因，最近有研究根据强度强度低这一特征来识别出一些“漂移”（图14.7），但是，严格来说这样做是不对的。
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图14.6：在Mono湖北面的Wilson Creek剖面记录的地磁场古长期变化（包括倾角和偏角）。虚线表示根据地心轴向偶极子估算的当地磁倾角。当地磁偏角为零。对所谓的Mono Lake地磁漂移发生也作了标记，即在6.5米深度附近。数据来自Lund等(1988)，这些数据跨越的时间约为23千年。
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图14.7：深海沉积物的相对强度记录集成曲线。[修改自Guyodo & Valet, 1999]


如果审视足够长时间的数据，当地磁场极性发生倒转时，偶极子项（axial dipole term, 
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）将改变符号。图14.8a给出了一个极性倒转（polarity reversal）的例子（Clement & Kent, 1984），地磁场强度降低到了其平均值的10%左右，方向在几千年内从一种极性转换到另一种极性。当地磁极性与现今极性相同时，我们称之为正极性（normal）；反之，与现今极性相反时，就称为反极性（reverse）。极性倒转过程的持续时间看来是纬度的函数（Clement, 2004）。
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图14.8：a) RC14-14孔的深海沉积物记录的下Jaramillo地磁场极性倒转过程。虚线表示根据地心轴向偶极子估算的当地磁偏角和磁倾角。[数据来自Clement & Kent, 1984]. b) Steens Mountain剖面纪录的地磁极性转换过程。[数据来自Camps等, 1999]

由于从地质学角度看来极性倒转发生得很快，因此在极性倒转过程中发生了什么还很不清楚。如图14.8所示的一些高分辨率的沉积记录表明，从一个极性向另一个极性的转换是一个渐进过程，但是，由快速喷发出的熔岩流记录的极性转换过程显示了更为复杂结构（图14.8b）。尽管如此，我们还是可以归纳出一些结论：地磁极性倒转过程是快速的，并通常与地磁场强度低值有关（图14.9a）。


Clement (1991)指出一个关于方向的更有争论性的观测：当画VGP轨迹图的时候，他们总是有其优选路径（图14.9b）。在大部分数据中都可以看到这种路径，但是，当应用了一定的标准（Prevot & Camps, 1993）后，这种路径就消失了。有趣的是，这种优选路径看起来与剪切速度的异常一致（图14.9c）。对于这种优选路径的存在一直就有疑问，但是，Love (1999)的研究工作似乎支持优选路径理论。


总的来说，地磁场在每个极性状态基本占一半的时间，在中间状态只占很小部分(1(2%)的时间。地球历史的早期就有记录正负两种极性的岩石（至少自晚太古代以来，见Strik等(2003)），尽管极性倒转频率随着时间变化很大（Opdyke & Channell, 1996; Merrill et al., 1996）。
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图14.9：a) 归一化地磁场强度随VGP纬度的变化（见Love, 2000）。中间状态（即地磁极性转换或地磁极性漂移期间）与地磁场强度低值相对应。b) 地磁极性转换过程中的VGP分布，数据来自TRANS数据库，并且没有经过挑选。c) Masters等(2000)根据SB448模型估算的在核幔边界（深度为2770 km）的剪切波的波速图。在太平洋区有一个快波速区（冷物质区），可能与俯冲板片的有关。

14.4 地磁极性年表――概要

过去地磁极性倒转的时间序列称为地磁极性年表（geomagnetic polarity time scale，GPTS）。在下一章将讨论这个时间表是如何标定的，在这章我们就当已知的来应用。图14.10给出了从海洋磁异常条带中获得的极性倒转历史。对于比最老的海底磁异常条带还老的极性倒转（大约160 Ma），其结果比较粗略，但是最终将利用沉积物的地磁场记录建立起来（见Kent & Olsen，1999）。


对图14.10所示的地磁极性倒转历史分析表明，极性倒转可能在任意的时间发生，并且极性倒转的型式（pattern）也不能被预测。另外，倒转频率是式变化的（例如，Constable, 2003）。在图14.10所示的地磁极性倒转序列上方，我们画出了每4 Ma的时间间隔内发生的地磁极性倒转次数的直方图。结果显示，极性倒转频率在124(150 Ma期间较高，但是，该频率是逐渐降低的，到白垩纪正极性超时（Cretaceous Normal Superchron，CNS）开始的时候降低至零，也就是说，在将近40 Ma的时间间隔内没有倒转发生。自从CNS结束（约在84 Ma）以来，极性倒转频率增加到目前的平均值，即大约每百万年倒转四次。
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图14.10：条形码代表过去150 Ma的地磁极性年表（GPTS）（Berggren等, 1995; Gradstein 等, 1995）。红色曲线代表相关的地磁极性倒转频率（即每4 Ma的时间间隔内发生的地磁极性倒转次数）的变化（Constable，2003）。
14.5 时间平均的地磁场（time averaged field, TAF）

现在看来可以测定过去几千年间作为时间函数的球谐模型。但是，超过一定的界限后，对较老的时代就没有足够多的在时间和空间分布上均匀的数据，所以用更长的时间尺度来平均地磁场。因此，为了评估时间平均的地磁场，在过去十几年里学者们花了很大力气来收集数据。


过去5 Ma是近年来的研究焦点，因为受板块运动的影响很小（例如，Johnson & Constable, 1997）。科学家们将从全球熔岩流中获得的数据编辑成不同的数据库，并从不同角度进行分析，直到最近才意识到对已编辑的数据用的选择数据的标准并不是最优的，并且许多整体质量更高的数据可能需要一个很强的TAF模型来产生。从新的TAF项目获得数据也才刚开始。同时，我将在图14.11中将显示Hatakayama & Kono (2002)的TAF模型。尽管地磁场不完全是GAD，在历史纪录中看到的强度高值区（flux lobes）也基本上删除了，余下的非偶极子成分可能是数据不好造成的。


值得指出的是，在许多古地磁研究中的一个主要的假设是，用足够长的时间平均后的地磁场是GAD场。也就是说，如果用足够长的时间来平均VGP的话，可以消除长期变的影响，平均极位置与旋转轴一致。这样的极就叫做古地磁极（paleomagnetic pole）。当板块移动时，板块所携带的岩石仍旧保留着旋转轴在陆块参照系的记录。因此，这些形如带状的极位置被叫做视极移曲线（apparent polar wander paths，APWPs）。在后面的章节我们将会对APWPs作详细讲解。有趣的是，现在还不清楚需要用多长时间来平均掉长期变，但至少要大于400年，小于5 Ma。大多数教科书认为1(10万年就足够了（例如，Bulter, 1992）。并且对于获得一个好的平均极位置至少要多少个采样点也没有定论，Bulter (1992) 建议至少10个采样点，而Tauxe等(2003)认为需要大约100个采样点才能完全平均掉长期变的影响。
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图14.11：在核幔边界经时间平均的径向磁场分布图。[数据来自Hatakeyama & Kono, 2002]

14.6地质时期地磁场古强度的变化

当岩石从高温冷却时，不仅记录了地磁场方向，而且岩石记录的磁化强度也是地磁场强度的函数。有时从地质样品中估计地磁场的强度也是可能的。侏罗纪以来的古强度数据汇编如图14.12（根据Tauxe, in press）所示。早期的数据汇编表明中生代的地磁场强度相当低，即Prévot et al. (1990) 提出的所谓“中生代偶极子低”(Mesozoic dipole low)，他们认为中生代地磁场强度是现今值（大约为80 ZAm2）的25%。由Tauxe (in press) 汇编的高质量古强度数据表明新生代也主要是低场，这表明中生代 “偶极子低” 可能是地磁场最普遍的状态，但晚白垩世和新生代早期以及最近几千年的地磁场强度特别高。

[image: image14.png]



图14.12：160 Ma以来VADM数据随时间的变化综合图（Tauxe，出版中)。绿色三角代表熔岩流数据。红色三角代表Troodos蛇绿岩中的玄武质玻璃数据。虚线表示现今地磁场强度。细实线表示根据玄武玻璃数据（并假设这些数据为对数正态分布）计算的平均偶极矩。底部的条形码代表地磁极性年表（GPTS）。（据Tauxe，出版中)
14.7古长期变的统计模型
从对时间平均的地磁场的研究来看，至少过去5 Ma的地磁场主要是GAD场。然而，在任何一个特定的时间，由于非偶极子的影响将会产生显著的偏移，以及由于记录过程中的失真现象（部分已经在第五章讨论）和古老岩石难于保存地磁场信息等因素，使得估计久远的地质历史时期的GAD假说更加困难。


有很多人曾尝试收集与描述地质时代地磁场的统计特征有关的数据，结果之一（即McElhinny & McFadden, 1997; MM97）如图14.13所示，在图中将来自特定纬度带的年龄小于5 Ma的熔岩流中获得的方向与该纬度带期望的GAD方向画在一起。


对图14.13中的数据有几点值得注意：1) 赤道地区的数据比更高纬度地区的数据拉长度更大（在第11章中已提到这一点），可以用拉长度参数（elongation parameter）E 来量化拉长的程度，其定义为E = (2/(3，其中(i是取向矩阵（orientation matrix）的特征值（见第9章附录C）。2) 方向数据的分散性随着纬度的增加而减小。MM97数据库选取的数据的VGP纬度与极偏离任何一角度，从而导致高纬度采样点的方向数据呈特殊的分布（图14.13c）。3) 当方向转换为VGP纬度时，分散性随着纬度的增加而增加。
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图14.13：a) 从PSVRL数据库中抽取的纬度为0(5(之间（包括南纬和北纬）的古地磁方向数据（见McElhinny & McFadden, 1997）。Antipodes of reverse directions are used。等面积投影中心的星号代表期望值。在上（下）半部的方向数据位于期望值之上（下），右（左）半部的方向数据位于右（左）手边。红色的椭圆勾勒方向数据的拉长度E。E定义为椭圆的最大轴和最小轴的特征值的比值（在这里分别为垂直方向和东西方向）。b) 与a)相同，数据来自南北纬25(35(之间。c) 与a)相同，数据来自南北纬55(65(之间。

VGP分散性用参数S（例如，Cox, 1969）来量化, 定义为:
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其中N是观测数，(是第i个VGP和旋转轴的夹角，S'是用由低纬度选取的VGP集合计算的分散度，在MM97数据库中显示这参数（图14.13d－没有此图）。


古地磁学术界早期的模拟研究主要是为了解释VGP的分散性与纬度的关系。这是唯一一种有用的观测地磁场统计学行为的方法。并且，如果能够有一种方法可以预测对一给定纬度的地磁场的全矢量分布（full vector distributions）将会更好。为了找到一个“更实用的” 的古长期变统计学模型，我们先看看Constable & Parker的工作（下文用CP88表示）。


古长期变统计学模型CP88假设随时间改变的地磁场如同“大高斯过程”（Giant Gaussian Processes, GGP），这里高斯系数（见第二章）[image: image17.png]gt Rt



（除了偶极子项axial dipolar term [image: image18.bmp]，以及一些模型中的轴向四极子项axial quadrupole term [image: image19.bmp]）的平均值为0。标准偏差（图14.14a）是角度l和拟合参数（fitted parameter）(的函数（图14.14b），并且服从下面的公式：
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在这里c/a是地核半径与地球半径的比值（0.57）。许多数据显示了连续一致的赤道磁倾角偏差（至少对于反极性的数据是如此），与一个小的非零平均轴向四极子项[image: image21.bmp]一致。我们这里忽略这部分，因为在所有的研究中这个值都很小。

一旦平均偶极矩（average dipole moment）[image: image22.bmp]及其标准偏差[image: image23.bmp]和(确定了，就可以通过通过求解他们相应的高斯分布的高斯系数来建立地磁场模型，从而可以通过从地磁位场方程（geomagnetic potential equation）转换为地磁场元素来计算出任何地方的地磁场矢量（见第二章）。
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图14.14：a) 具有不同标准方差的正态分布曲线。b) CP88模型中的标准方差(随着球谐函数自由度l的变化曲线。

CP88模型的主要缺点是它不能够预测古地磁数据随着纬度变化中所观测到的分散性，后来的诸多努力是尝试通过引进更适合的参数解决VGP分散性问题，可是，这样就失去了CP88模型的简单性的优点。

最近的古长期变统计学模型是TK03.GAD（Tanxe & Kent, 2004）。如同CP88，TK03.GAD模型只有三个参数：[image: image25.bmp]（这个参数是为了满足最近的一个对于平均长期偶极子强度的估计而设计的，见图14.12）；(，和CP88模型中定义的一样，但是这个参数适合McElhinny & McFadden (1997) 最近的方向数据；(，这是一个新参数，定义为，对于一给定l的非对称（l+m为奇数）和对称（l+m为偶数）高斯系数的比值。图14.15a给出了两种情况（非对称和对称）的(变化。(对古地磁数据提供了更好的拟合，并且还拥有CP88模型的简单性的优点（图14.15b）。

在图14.15c中，给出了在30(N从TK03.GAD模型的1000种实现方案中计算出的vector end points。如果在某个纬度有大量的地磁场观测数据或者古地磁数据，这些矢量的分布将能预测在那个纬度将会观测到什么。

向TK03这样的模型可以预测任何地方的地磁场矢量分布，然后与观测到的古地磁数据比较，从而估计这些数据是否和地磁场模型一致。TK03模型主要是为了预测，与PSVRL数据库的S值一致的S值（图14.15b），但是同样可以预测其他一些地磁场的性质。例如，对于任何纬度的磁倾角可以从简单的偶极子公式计算出（见第二章），方向的拉长度（图14.13a）需要一个统计场模型。实际上，因为拉长度随着纬度的增加而减小，而磁倾角却随着纬度的增加而增大，因此，对于一特定的统计场模型，只有唯一的一对拉长度和磁倾角。从TK03.GAD计算出的这种拉长度/磁倾角变化关系如图14.15d所示。


过去5 Ma的数据与和所设计的模型预测相匹配，但是，可以通过计算任何地质时代的拉长度/磁倾角数据来检验该模型，要求就是：数据是以古水平面为参照，方向代表的是古地磁场（没有受后期磁场信息叠加以及倾角误差等因素的影响），有足够的数据代表古地磁场的统计变化。虽然没有多少数据能够满足完全这些要求，可是，有三个从古代大的火山岩省获得的数据却能满足，它们是：印度的Deccan Traps（Vandamme等, 1991），西格林兰岛的火山省（volcanic province）（Riisage等, 2003）和Paraná玄武岩（Ernesto等, 1999）。从这三组数据获得的拉长度/磁倾角表示在图14.15d中，用来与TK03.GAD模型的预测结果作比较。结果显示，TK03.GAD模型似乎能够用来预测过去130 Ma的地磁场行为。
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图14.15：a) 地磁场统计模型TK03.GAD应用的标准方差(l随着非对称项和对称项的球谐函数自由度l变化曲线。除了偶极子项，其它项的平均值为零。b) 由McElhinny & McFadden (1997)编辑的数据（圆圈）得到的S'随纬度的变化曲线，蓝色曲线是根据Tauxe & Kent (2004)提出的TK03.GAD模型预测的结果。c) 应用TK03.GAD模型预测的在北纬30(处1000个磁场矢量分布。d) 根据TK03.GAD模型预测的拉长度与磁倾角的关系曲线。三角代表来自大火成岩省的数据。
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