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摘　要　沉积物记录的地磁场强度首先提供了模拟地磁场演化的数据约束，其次提供了沉积物的年龄信息．本文

报道了菲律宾海西北部岩芯记录的地磁场相对强度，并结合岩石磁学和沉积学性质探讨了影响强度的各个因素．

除底部红粘土层的局部磁偏角偏转可能揭示了沉积后改造以外，磁化率各向异性和地磁场方向特征表明沉积物为

原状沉积．岩石磁学性质表明沉积物符合磁性均一性，可以记录可靠的地磁场强度．由于红粘土层及其下部的磁

偏角异常，本文讨论其上部约１２５ｋａ的结果．常规归一方法获得的两个地磁场强度参数ＮＲＭ／ＡＲＭ（特征剩磁和

非磁滞剩磁比值）和ＮＲＭ／κ（特征剩磁和磁化率比值）与其它记录对比得到时间深度对比点，对比点之间的年龄为

线性内推或者外推．地磁场强度时间模型上的岩芯氧同位素与全球氧同位素综合曲线一致证明强度结果的有效性

和对比的正确性．磁化率为归一参数的强度大多低于以非磁滞剩磁为归一参数的强度，频谱和相关分析证明

ＮＲＭ／ＡＲＭ不与ＡＲＭ和磁性矿物粒度（ＡＲＭ／κ）相关，也没有轨道周期性，而ＮＲＭ／κ却与κ和ＡＲＭ／κ相关，而

且有１３～１２ｋａ的周期．由此我们认为ＮＲＭ／ＡＲＭ记录的地磁场强度比ＮＲＭ／κ更好地消除了气候印记．进一步

探讨了超顺磁含量、碳酸钙含量、磁性矿物组成以及磁性矿物粒度变化与地磁场强度差值的关系，发现末次间冰期

较高的超顺磁含量和磁性矿物粒度的较大范围变化造成了地磁场强度差值，后者至少造成了９０％ 差异．中等含量

的碳酸钙和较小的磁性矿物组成变化不是磁场强度差值产生的原因．如何校正磁性矿物粒度变化的影响将是下一

步工作的重点．
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１　引　言

西北太平洋深海海域是一个研究程度较低的地

区，原因之一是由于水体中较高的ＣＯ２ 含量导致该

地区碳酸盐补偿深度较浅，在３０００～３５００ｍ时碳

１）国家海洋局第一海洋研究所．西北太平洋调查报告，２００８．

酸盐就遭受强烈的溶解１）（例如图１钻孔１２３，水深

３０００～３５００ｍ，钻孔１６１，水深３２５０ｍ）．观察世界

大洋的水深分布可以知道，该地区水深小于４０００ｍ

的区域只出现在很局限的海岭或者海台．所以，以

有孔虫的ＡＭＳ１４Ｃ和氧同位素地层为主要测年手

段的沉积物研究受到限制，少量的研究局限于面积

很小的海岭上［１］．因此，缺乏合适的测年材料是制

约该地区研究的主要问题．沉积物记录的地磁场相

对强度则为这些沉积物的定年提供了另一种可能性．

近年来，太平洋及其边缘海中沉积物地磁场相

对强度的报道也日渐增加，比如在南海沉积中，

Ｙａｎｇ等（２００９）
［２］在中沙群岛岩芯中获得了１３０ｋａ

以来的地磁场强度，与 ＡＭＳ１４Ｃ测年结果吻合，提

供了南海沉积物定年的另一条途径．在菲律宾海中

部的深海沉积中，地磁场相对强度作为唯一连续的

定年方法确立了沉积物的年龄模型［３］，并且被随后

相同区域的氧、碳同位素地层和地磁场强度结果佐

证［４］．也在该海区，最长２．１４Ｍａ来的地磁场强度

结果出现在 ＭＤ９７２１４３钻孔中
［５］．除了上述热带边

缘海，在亚北极地带的鄂霍次克海中南部，地磁场强

度也记录了非常可靠的时间标尺［６７］（及葛淑兰等未

发表资料）．这些研究表明，在条件合适的情况下地

磁场强度可以成为全新的连续定年方法，在氧同位

素地层和放射性碳同位素测年难以获得的情况下为

沉积物提供年龄信息．

尽管地磁场相对强度的成果在不断积累中，但

是由于沉积物剩磁获得机理复杂和难以在实验室内

仿真模拟，所以目前获得地磁场强度的常规归一方

法被一些科学工作者称为“万金油”［８］，似乎可以在

任何沉积物中应用．为了尽可能消除非地磁场强度

因素的影响，一些新方法，如假Ｔｈｅｌｌｉｅｒ方法
［９］和主

向量分析［１０］等被相继发展和采用．但是，这些方法

上的改善并没有彻底去除岩性对地磁场强度的干

扰．沉积物本身岩石磁学和非岩石磁学参数的详细

研究成为校正环境因素对于地磁场强度干扰的前提

和关键［１０］．针对琉球海沟东侧研究区域沉积物钙

质生物壳体少、有孔虫溶解强烈，较难进行连续氧同

位素和ＡＭＳ１４Ｃ测年的情况，本文首先构建了地磁

场相对强度，其次在年龄标尺上分析了沉积物岩石

磁学和沉积学因素可能对地磁场强度结果造成的影

响，着重讨论了可能引起地磁场强度差异的因素，比

如超顺磁颗粒的存在，碳酸钙含量对磁化率的稀释，

磁性矿物粒度变化的影响，以及高矫顽力矿物的输

入等．另外，在讨论地磁场强度之前，我们也给出本

孔沉积物的磁化率各向异性性质，以期引起对原状

沉积这个地磁场强度研究基本前提的重视．
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２　研究区域地质背景

西北菲律宾海是一个地形复杂的地区，其西北

侧被琉球海沟和南开海槽与西侧的大陆和日本岛屿

隔开，东北侧为纵贯菲律宾海的九州—帛琉海岭围

绕．研究区域内海山和海岭纵横交错，自北而南分

别为奄美隆起、大东隆起和冲大东隆起（图１）．在靠

近琉球岛弧的海域内为富含细碎火山灰的半深海粘

土沉积，往东南的外海方向，沉积物逐渐变成中深海

粘土和纯深海粘土．由于整个菲律宾海都被深海沟

与陆地隔开，所以其总体的沉积速率比较低，从半深

海粘土大于１０ｍｍ／ｋａ到纯深海粘土小于１ｍｍ／ｋａ．

但是在九州—帛琉海岭北端、奄美隆起、大东和冲大

东隆起之间的盆地中陆源沉积层较厚，这些物质大

概与东海潮流所携带的陆源泥质悬浮体有关［１１］．

我们的研究区域正好属于这个陆源沉积较厚的区

域，所以沉积速率可能较高．由于这些区域内的地

形不平坦，隆起和盆地相间排列，导致不同地质体的

局部沉积环境发生分异，沉积过程复杂多变．另外

在海沟的两侧还可能有滑塌、浊流等发生，比如我们

在琉球海沟东侧陆坡的ＥＹ２孔下部发现了磁偏角

的连续偏转，可能是滑塌等的反映１）．

另外，西北太平洋地区的海流分布情况比较复

杂，我们还所知不多．一个大概的框架是在北太平

洋亚热带开阔海区存在一个顺时针的环流系统，由

发源于太平洋暖池地区向北移动的北太平洋赤道流

和它的重要分支黑潮延伸流（Ｋｕｒｏｓｈｉｏｅｘｔｅｎｓｉｏｎ）

以及黑潮逆流组成［１２］．再向北，黑潮携带大量的热

量和水汽从台湾海峡进入黄东海，然后穿过吐噶喇

海峡从本文研究区北部经过．在这里，冰期和间冰

期时黑潮分别发育直流和曲流［１］，从而可能影响该

区域的沉积动力分布和沉积物运移强度和方向．本

文钻孔正好位于黑潮影响区（图１）．

３　研究材料、取样和测试方法

本文重力岩芯３７（２９．４６４０６°Ｎ，１３２．８３２４°Ｅ，水

深３５８０ｍ，长度３．２６ｍ）取自九州—帛琉海岭北端

西南坡．钻孔西侧是一个深５５００ｍ的凹陷，更西部

图１　菲律宾海本文岩芯３７和其它岩芯位置图（水深数据引自ｅｔｏｐｏ５ｅｗ）

水深的间隔是１０００ｍ．２０００～３０００ｍ用灰色充填以显示相对高地：奄美隆起，大东隆起，冲大东隆起，九州—帛琉海岭．２９６为ＤＳＤＰ钻孔，

ｃ４，１４，１９，２０为Ｓａｗａｄａ＆ Ｈａｎｄａ（１９９８）［１］钻孔．自东海经九州南部向东的灰色条带是黑潮的流径．

Ｆｉｇ．１　Ｌｏｃａｔｉｏｎｓｏｆｃｏｒｅ３７ａｎｄｏｔｈｅｒｃｏｒｅｓｉｎＰｈｉｌｉｐｐｉｎｅＳｅａ（ｃｏｎｔｏｕｒｄａｔａｆｒｏｍｅｔｏｐ５ｅｗ）

Ｗａｔｅｒｄｅｐｔｈｉｎｔｅｒｖａｌｉｓ１０００ｍ．２０００～３０００ｍｉｓｆｉｌｌｅｄｗｉｔｈｇｒａｙｔｏｓｈｏｗｒｅｌａｔｉｖｅｈｉｇｈｓ：ＡｍａｎｍｉＰｌａｔｅａｕ，ＤａｉｔｏＲｉｄｇｅ，ＯｋｉＤａｉｔｏＲｉｄｇｅ，

ＫｙｕｓｈｕＰａｌａｕＲｉｄｇｅ．２９６ｉｓＤＳＤＰｃｏｒｅ，ｃ４，１４，１９，２０ｆｒｏｍＳａｗａｄａ＆ Ｈａｎｄａ（１９９８）
［１］．ＴｈｅｇｒａｙｂａｎｄｐａｓｓｉｎｇＥａｓｔＣｈｉｎａＳｅａａｎｄ

ｓｏｕｔｈＫｙｕｓｈｕｉｓＫｕｒｏｓｈｉｏｐａｔｈ．

４４５
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是琉球海沟，南边是奄美高原隆起，钻孔自身则取自

高于４０００ｍ的一个小的局部高地（图１），因此浊流

或者滑坡出现的可能性比较小．岩芯描述中也没有

发现浊流的混杂堆积，基本是平行层理为主．浮岩

砾石普遍出现，在１．０９ｍ 可见一个滚圆状、大小

８ｍｍ×５ｍｍ×４ｍｍ的浮岩砾石．在岩芯的下部

出现一层棕红色粘土层，深度是２．８０～２．９２ｍ，该

红粘土层在我们研究的本区域其它两个钻孔中也有

出现（图１，７４和１２３），应为一个区域性等时地层

单元．

用Ｕｃｈａｎｎｅｌ取样管（横截面２ｃｍ×２ｃｍ，长

度１．５ｍ）采取古地磁样品，同时以１０ｃｍ间隔采取

定向离散小盒子样品（边长２ｃｍ的立方体无磁性塑

料盒）和少量粉末样品．Ｕｃｈａｎｎｅｌ样品的逐步退磁

和剩磁测量在２Ｇ７６０超导磁力仪上完成，用来获得

连续的特征剩磁大小和方向，非磁滞剩磁也在该仪

器上获得（８０／０．０５ｍＴ）．超导磁力仪的探头测量

范围是～４．５ｃｍ
［１３］，所以采用５ｃｍ的测量间隔获

得无卷积的独立剩磁结果．磁化率是用整合在超导

磁力仪上的Ｂａｒｔｉｎｇｔｏｎ磁力仪测得．用小盒子样品

获得磁化率各向异性，用粉末样品进行岩石磁学实

验．磁化率各向异性和磁化率温度连续变化监测

（室温到７００℃）在 Ａｇｉｃｏ卡帕桥ＫＬＹ３ｓ上完成．

粉末样品的磁滞回线在 Ｍｉｃｒｏｍａｇ２９００磁力仪（最

高场１Ｔ，北京）和ｃｏｅｒｃｉｖｉｔｙｍｅｔｅｒ（最高场０．５Ｔ，

挪威）上测得，在后者上还测量了１００ｓ的剩磁降低

量以指示超顺磁（ＳＰ）含量．离散样品的液氮和室温

磁化率比值测定在卑尔根大学古地磁实验室卡帕桥

磁力仪上完成，样品在液氮中浸泡５ｍｉｎ．

氧同位素有孔虫挑选和实验是在同济大学海洋

地质国家重点实验室完成的，前期处理方法同Ｔｉａｎ

等（２００２）
［１４］．所挑选的属种是底栖有孔虫犆犻犫犻犮犻犱狅犻犱犲狊

狑狌犾犾犲狉狊狋狅狉犳犻，在１．６２ｍ处未挑出足够数量有孔虫，

取代有孔虫的是白色浮岩碎屑．碳酸钙和粒度在海

洋一所地质室实验室完成，碳酸钙是直接滴定法测

得，粒度分析在Ｍａｌｖｅｒｎ２０００激光粒度仪上完成，样

品的前期处理方法是：在８０℃恒温下烘干，加入

５ｍＬ３０％的 Ｈ２Ｏ２ 溶液，在８５℃水浴中加热１ｈ

溶解有机质．然后再加入５ｍＬ１０％的盐酸，在

８５℃水浴中加热１ｈ溶解生物碳酸盐和自生铁的

氧化物、氢氧化物，然后将样品移入离心管，加去离

子水离心清洗３次上机测试．采用ＦｏｌｋＷａｒｄ方法

获得平均粒径．

４　结果和讨论

４．１　沉积物的古地磁和岩石磁学性质

４．１．１　沉积物记录的天然剩磁、地磁场相对磁偏角

和磁倾角

沉积物的天然剩磁在１０～６０ｍＴ退磁过程中

均匀降低，且所有样品的中值退磁场均小于２５ｍＴ

（图２ａ—２ｂ），说明载磁矿物是低矫顽力的（钛）磁铁

矿．天然剩磁除了在１．６２～２．４ｍ之间有一个比较

大的峰值外，其它段落变化幅度较小．在整个交变

退磁过程中，剩磁方向稳定，与主向量分析得到的剩

磁方向一致（图２ｃ—２ｄ）．整个岩芯的磁倾角均为正

值，一般比钻孔位置处地心轴向偶极子场纬度

（ＥＧＡＤ）稍大（图２ｃ），其它两个岩芯也是如此（７４，

１２３，未显示），暗示该区域内沉积物处于欠压实状

态．相对磁偏角在２．８７～２．９２ｍ处产生超过１８０°

偏转（图２ｄ），与岩芯描述的红粘土层位相当，因此

推测该偏转与沉积后的化学剩磁改造有关，另外在

粘土层下部的磁偏角也有小幅度偏转．红粘土层除

了表现为磁偏角偏转外，还显示了与其它层位的平

滑变化不同的局部尖锐剩磁峰值和 ＭＤＦ的增加．

剩磁、磁偏角和 ＭＤＦ的变化表明２．８２ｍ以上的沉

积物应为未受到扰动的原状沉积，而之下的磁信号

则可能受到沉积后的改造作用．

４．１．２　磁化率各向异性特征

磁化率各向异性是描述磁化率椭球体三个主轴

大小和方向的参数．这些参数包括三个主轴的偏角

和倾角，磁面理（犉＝犓１／犓２），磁线理（犔＝犓２／犓３），

校正的磁各向异性度（犘′）等，其中犓１，犓２，犓３ 分别

为磁化率椭球体长、中、短轴磁化率．本岩芯三个主

轴在赤平投影图上的分布如图３所示．０～１７０ｃｍ

磁化率椭球体长轴一般（１１／１６）分布在近沉积面

３０°以内，没有优势的分布方向．五个样品偏离沉积

面超过３０°（１＃，１１＃，１３＃，１５＃，１７＃，图３ａ）．多

数短轴倾向于沿着ＮＥ—ＳＷ面分布，两个样品的短

轴平行于沉积面分别分布在ＮＷ（１１＃）和ＳＥ（１３＃）方

向上．中轴在整个投影面内都有分布，也无优势的

方向．而１８０～３２０ｃｍ的磁化率椭球体方向具有明

显规律性，短轴一般（１４／１６）位于垂直沉积面倾角大

于６０°范围内（图３ｂ），长轴和中轴均分布在近沉积

面内．只有两个样品不服从上述规律，２７～２８＃

（２７０～２８０ｃｍ）的长轴依然位于近沉积面，但中轴和

短轴在垂直于长轴的面上发生旋转，２８＃的中轴近

５４５
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图２　岩芯３７的天然剩磁在交变退磁过程中的大小和方向

（ａ）　天然剩磁在１０～６０ｍＴ交变磁场退磁过程中的剩磁变化；（ｂ）中值退磁场 ＭＤＦ；（ｃ）磁倾角，点线为主向量分析结果（误差棒），虚线

是理论上轴向偶极子纬度４８．５°；（ｄ）相对磁偏角，虚线为上部岩芯的平均磁偏角（６０°）及其对趾磁偏角位置．图（２ｃ—２ｄ）中有点线是主向量

分析结果，其它为１０～６０ｍＴ退磁后的结果．灰色阴影为红粘土层．

Ｆｉｇ．２　Ｄｉｒｅｃｔｉｏｎａｎｄａｍｐｌｉｔｕｄｅｏｆｎａｔｕｒａｌｒｅｍａｎｅｎｃｅｄｕｒｉｎｇａｌｔｅｒｎａｔｅｆｉｅｌｄｄｅｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｉｎｃｏｒｅ３７

（ａ）Ｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｒｅｍａｎｅｎｃｅｄｕｒｉｎｇ１０～６０ｍＴＡＦＤ；（ｂ）Ｍｅｄｉａｎｄｅｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｆｉｅｌｄ（ＭＤＦ）；（ｃ）Ｉｎｃｌｉｎａｔｉｏｎａｎｄｅｒｒｏｒ，ｄｏｔｌｉｎｅｉｓｔｈｅ

ｒｅｓｕｌｔｆｒｏｍｐｒｉｎｃｉｐａｌｃｏｍｐｏｎｅｎｔａｎａｌｙｓｉｓ；（ｄ）Ｒｅｌａｔｉｖｅｄｅｃｌｉｎａｔｉｏｎ，ｄａｓｈｌｉｎｅｉｓｔｈｅａｖｅｒａｇｅｄｅｃｌｉｎａｔｉｏｎｏｆｕｐｐｅｒｐａｒｔ（６０°）ａｎｄｉｔｓａｎｔｉｐｏｄａｌ

ｐｏｓｉｔｉｏｎ．Ｇｒａｙｚｏｎｅｉｓｒｅｄｃｌａｙ．

垂直而短轴近平行沉积面（图３ｂ）．２９＃红粘土层

沉积显示为正常的磁组构特征（图３ｂ）．

磁各向异性度和磁线理、磁面理均为线性相关，

其线性相关系数分别为犚２＝０．６０和犚２＝０．６８（狀＝

３２）（图３ｃ，３ｄ）．除了红粘土层外，磁线理和磁面理

都小于１．０５，绝大部分层位小于１．０３（图３ｅ），两者

在Ｆｌｙｎｎ图上没有明显的优势分布，说明磁化率椭

球体既有扁圆形也有扁长形．

在取样过程中，鱼线切割和样品盒下压过程对

盒内样品产生人为的扰动，使得磁化率椭球体短轴

和长轴的磁偏角产生沿着犡 轴和犢 轴的分布
［１５］．

本文钻孔的长轴和短轴磁偏角均未有上述的分布特

征（图３ｆ，３ｇ），因此整个钻孔沉积物的磁化率椭球

体属于自然的沉积组构特征．

４．１．３　磁性均一性

现有的地磁场相对强度研究显示，沉积物首先

需要符合一定的前提条件才可以得到可靠的地磁场

强度结果．这些条件包括沉积物的原状性、记录地

磁场方向的稳定性以及磁性均一性．磁化率各向异

性的结果证明沉积物为原状沉积，且记录了稳定的

地磁场方向．而磁性均一性包括磁性矿物粒度为准

单畴（或者单畴）、含量不超过一个数量级以及主要

载磁矿物为低矫顽力（钛）磁铁矿［１７１８］等三个方面的

内容，下面逐一检查这些岩石磁学性质．

沉积物的磁化率温度曲线表明，最主要的居里

温度是接近５８０℃的磁铁矿，没有揭示６８０℃赤铁

矿的居里温度，但是在三个样品中均可以发现多个

阶梯性磁化率下降，最显著的小峰值分别出现在

２２０℃、３４０℃、４２０℃和３００℃（图４ａ）．红粘土层

样品（３７２９）与正常样品的差别不大．而５００ｍＴ强

磁场下的磁化强度从室温到３５０℃的首次加热和冷

却过程是可逆的（图４ｂ），未揭示磁黄铁矿或胶黄铁

矿的居里温度，前者为３２０℃
［１９］，后者３３０℃（２００～

４００℃较大的温度范围）
［２０２１］．由此推测在２００～

４２０℃之间的磁化率阶梯降低极可能反映了不同的

钛含量对居里温度的影响（钛含量与居里温度成

反比［２０］）．在二次加热过程中，强度一直匀速

降低，在６００℃之前失去绝大部分强度，在６００～

６４５
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图３　钻孔３７磁化率各向异性方向和各参数之间的相关性

（ａ）０～１７０ｃｍ磁化率椭球体主轴分布．（ｂ）１８０～３２０ｃｍ磁化率椭球体主轴分布．长中短轴分别用方形、三角和圆形表示．方向未做绝对

校正．（ｃ）磁线理和校正磁各向异性度 （犘′＝ｅｘｐ｛２［（η１－ηｍ）
２＋（η２－ηｍ）

２＋（η３－ηｍ）
２］｝１／２，η１＝ｌｎ犓１，η２＝ｌｎ犓２，η３＝ｌｎ犓３，ηｍ＝

（η１η２η２）
１／３）［１６］的线性相关．（ｄ）磁面理和磁各向异性度的线性相关．（ｅ）磁线理和磁面理指示的颗粒总体排列分布状况，扁长（ｐｒｏｌａｔｅ）

或者扁圆（ｏｂｌａｔｅ）同时存在．红粘土层在图３ｅ右下角．（ｆ）未校正绝对方向的短轴偏角．（ｇ）未校正绝对方向的长轴偏角．

Ｆｉｇ．３　ＤｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆａｎｉｓｏｔｒｏｐｙｏｆｍａｇｎｅｔｉｃｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙａｎｄｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎａｍｏｎｇｏｔｈｅｒＡＭＳｐａｒａｍｅｔｅｒｓ

（ａ）ＰｒｉｎｃｉｐａｌａｘｅｓｏｆＡＭＳｏｆ０～１７０ｃｍ．（ｂ）ＰｒｉｎｃｉｐａｌａｘｅｓｏｆＡＭＳｏｆ１８０～３２０ｃｍ．Ｌｏｎｇｉｎｔｅｒｍｅｄｉａｔｅｓｈｏｒｔａｘｅｓａｒｅｉｎｄｉｃａｔｅｄｂｙ

ｓｑｕａｒｅ，ｔｒｉａｎｇｌｅａｎｄｃｉｒｃｌｅ．Ｄｉｒｅｃｔｉｏｎｉｓｎｏｔａｄｊｕｓｔｅｄ．（ｃ）ＬｉｎｅａｒｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｌｉｎｅａｒｉｔｙａｎｄｃｏｒｒｅｃｔｅｄＡＭＳｄｅｇｒｅｅ．（ｄ）Ｌｉｎｅａｒ

ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｆｏｌｉａｔｉｏｎａｎｄｃｏｒｒｅｃｔｅｄＡＭＳｄｅｇｒｅｅ．（ｅ）Ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｏｆｌｉｎｅａｒｉｔｙａｎｄｆｏｌｉａｔｉｏｎｔｏｉｎｄｉｃａｔｅｇｒａｉｎａｌｉｇｎｍｅｎｔ．Ｐｒｏｌａｔｅａｎｄ

ｏｂｌａｔｅｃｏｅｘｉｓｔ．Ｓａｍｐｌｅｏｆｒｅｄｃｌａｙｉｓａｔｔｈｅｌｏｗｅｒｒｉｇｈｔ．（ｆ）Ｓｈｏｒｔａｘｉｓｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ（ｕｎｃｏｒｒｅｃｔｅｄ）．（ｇ）Ｌｏｎｇａｘｉｓｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ（ｕｎｃｏｒｒｅｃｔｅｄ）．

７００℃之间仍然有强度存在，该强度在７００℃完全

消失，证明赤铁矿的存在（图４ｂ）．样品磁滞回线显

示在０．３Ｔ时没有闭合，在１Ｔ磁场仍未完全饱和

（图４ｂ），也说明高矫顽力赤铁矿的贡献
［２２］．尽管如

此，磁化强度在０．３Ｔ时达到饱和等温剩磁的９０％

以上，说明沉积物的主要载磁矿物仍然为低矫顽力

磁铁矿．磁滞回线并没有产生明显的蜂腰形状，也

暗示高矫顽力的含量不多［２２］．

磁性颗粒大小从细ＰＳＤ到粗ＰＳＤ，基本沿着

ＳＤ＋ＭＤ模型３曲线分布
［２３２４］，２２＃和２７＃样品则

一直延伸到ＭＤ区域内（图４ｃ）．最高场０．５Ｔ下获

得Ｄａｙ图数值比１．５Ｔ下的数值系统向右上方偏

离（图４ｃ）．磁性矿物的粒度分布范围在模型曲线３

上对应的 ＭＤ含量为６０％～９０％．１７个样品中剩

磁矫顽力犎ｃｒ的变化范围在２２～４５ｍＴ之间．

综合４．１．１—４．１．３节的数据资料，岩芯上部

２．８０ｍ为未受到扰动的原始沉积，其主要载磁矿物

是（钛）磁铁矿，还有少量赤铁矿，其粒度分布在

ＰＳＤ的较大范围内并一直延伸到 ＭＤ，而且其磁性

矿物含量（磁化率和非磁滞剩磁）的最高值与最低值

变化基本保持在２０倍范围以内（见后）．其特征剩

磁方向稳定，基本受到理论上的地心轴向偶极子场

７４５
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图４　岩芯３７的岩石磁学和交变退磁性质

（ａ）磁化率温度曲线，粗／细线是加热／冷却过程．（ｂ）磁化强度温度／磁场曲线（右侧内嵌小图显示在０．３Ｔ回线未闭合）．（ｃ）剩磁比值

和矫顽力比值（Ｄａｙ图），实心／空心三角是最高场１．５Ｔ／０．５Ｔ的结果，曲线１，２，３是ＳＤ＋ＭＤ模型，其中曲线３是根据Ｐａｒｒｙ（１９８０）
［２５］的细

长单畴颗粒和１５μｍＭＤ颗粒的模拟结果．右侧图形为左侧方框区域的放大图，冰期样品外加圆形（样品所对应的时间见后面）．百分数

是 ＭＤ颗粒的含量．样品深度是样品编号×１０ｃｍ．

Ｆｉｇ．４　ＲｏｃｋｍａｇｎｅｔｉｃａｎｄＡＦＤｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓｏｆｃｏｒｅ３７

（ａ）Ｍａｇｎｅｔｉｃｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｃｕｒｖｅ．Ｔｈｉｃｋ／ｔｈｉｎｉｓｈｅａｔｉｎｇ／ｃｏｏｌｉｎｇｐｒｏｃｅｓｓ．（ｂ）Ｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ／ｆｉｅｌｄｃｕｒｖｅ（ｉｎｌｅｔ

ｆｉｇｕｒｅｓｈｏｗｓｔｈｅｌｏｏｐｉｓｎｏｔｃｌｏｓｅｄａｔ０．３Ｔ）．（ｃ）Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｒｅｍａｎｅｎｃｅｒａｔｉｏａｎｄｃｏｅｒｃｉｖｉｔｙｒａｔｉｏ．Ｓｏｌｉｄ／ｏｐｅｎｔｒｉａｎｇｌｅｓａｒｅｒｅｓｕｌｔｓｏｆ

１．５Ｔ／０．５Ｔｈｉｇｈｅｓｔｆｉｅｌｄ，ｃｕｒｖｅ１－３ｉｓＳＤ＋ＭＤｍｏｄｅｌｓ，ｃｕｒｖｅ３ｉｓａｃｃｏｒｄｉｎｇｔｏＰａｒｒｙ（１９８０）
［２５］ｗｉｔｈｅｌｏｎｇａｔｅＳＤａｎｄ１５μｍ ＭＤ．

Ｒｉｇｈｔｆｉｇｕｒｅｉｓｅｎｌａｒｇｅｄｚｏｎｅｉｎｔｈｅｌｅｆｔｆｉｇｕｒｅ．Ｔｒｉａｎｇｌｅｓｗｉｔｈｃｉｒｃｌｅａｒｅｇｌａｃｉａｌｓａｍｐｌｅｓ．ＰｅｒｃｅｎｔａｇｅｉｓｔｈｅＭＤｃｏｎｔｅｎｔ．Ｔｈｅｄｅｐｔｈｏｆ

ｓａｍｐｌｅｉｓｎｕｍｂｅｒｍｕｌｔｉｐｌｙ１０（ｃｍ）．

控制，所以适宜进行地磁场相对强度的构建．

４．２　不同归一参数产生的地磁场强度以及与区域

和全球地磁场强度综合曲线的对比

４．２．１　地磁场强度构建

采用常规归一方法获得了岩芯的地磁场相对强

度，归一参数为磁化率和非磁滞剩磁．地磁场强度

参数（ＮＲＭ１５ｍＴ／ＡＲＭ）和（ＮＲＭ１５ｍＴ／κ）的结果在

２ｍ以上基本一致，而在２～３．２ｍ之间峰谷值存在

幅度上的差异（图５ａ）（此部分的讨论仍然包括红粘

土层，因为下部的数据资料包含 ＭＩＳ６和 ＭＩＳ５的

界限）．两个强度参数自上而下揭示了四个明显的

强度低值，分别在０．８５ｍ，１．６２ｍ，２．３７ｍ和２．９７ｍ

可以与ＰＩＳＯ１５００
［２６］以及ＳＩＮＴ８００

［２７］上的特征强

度低值对应（图５ａ—５ｃ）．在此基础上，与分辨率稍

高的ＰＩＳＯ１５００对比又确定了两个特征低值对比点

（图５ａ—５ｂ），其它的为线性内推和外推获得年龄标尺．

８４５
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图５　菲律宾海钻孔３７的地磁场相对强度与标准曲线的对比以及强度年龄标尺上的氧同位素

（ａ）钻孔３７的两个地磁场相对强度参数，点画线为非磁滞剩磁归一的地磁场强度，无点线为磁化率归一的地磁场强度．（ｂ）ＰＩＳＯ１５００全

球综合地磁场强度曲线［２６］．（ｃ）ＳＩＮＴ８００全球综合地磁场强度曲线，上部４０ｋａ已经校正到火山岩的绝对强度数值［２７］．（ｄ）在上面强度

年龄模式下钻孔３７的氧同位素和ＬＲ０４氧同位素综合曲线［２８］对比．图（ａ）和（ｄ）中的阴影为红粘土层．

Ｆｉｇ．５　Ｒｅｌａｔｉｖｅｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｎｄｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｗｉｔｈｓｔａｎｄａｒｄｃｕｒｖｅｓｏｆｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｎｄ

ｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｏｎｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｃｈｒｏｎｏｌｏｇｙｉｎｃｏｒｅ３７

（ａ）Ｔｗｏｐｒｏｘｉｅｓｏｆｒｅｌａｔｉｖｅｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｉｎｃｏｒｅ３７．ＤｏｔｌｉｎｅｉｓＡＲＭｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｒｅｓｕｌｔ，ｂｌａｎｋｌｉｎｅｉｓｍａｇｎｅｔｉｃｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ

ｒｅｓｕｌｔ．（ｂ）ＰＩＳＯ１５００ｇｌｏｂａｌｓｙｎｔｈｅｔｉｃｃｕｒｖｅ
［２６］．（ｃ）ＳＩＮＴ８００ｇｌｏｂａｌｃｕｒｖｅ，ｕｐｐｅｒ４０ｋａｉｓａｄｊｕｓｔｅｄｔｏａｂｓｏｌｕｔｅｖａｌｕｅｓｏｆｖｏｌｃａｎｉｃｓ

［２７］．

（ｄ）Ｔｈｅｓｐａｒｓｅｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｉｎｃｏｒｅ３７ｏｎｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｇｅａｎｄｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｗｉｔｈｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｓｔａｃｋＬＲ０４
［２８］．Ｔｈｅｇｒａｙｚｏｎｅｉｓｔｈｅ

ｒｅｄｃｌａｙｌａｙｅｒ．

　　钻孔３７氧同位素地层的分析间隔比较大

（１６ｃｍ），有孔虫挑选十分困难，浮游和底栖种溶解

现象均非常严重，有些层位用作氧碳同位素分析的

有孔虫也有溶解迹象，甚至在１．６２ｍ没能发现足

够做氧同位素的犆．狑狌犾犾犲狉狊狋狅狉犳犻（含有很多浮岩碎

屑）（图５ｄ）．在上述的强度年龄上，除了表层的年

龄偏老以外，３７孔的氧同位素与全球综合氧同位素

曲线ＬＲ０４
［２８］基本一致，表明整个岩芯沉积于 ＭＩＳ６

末期直到全新世初期（图５ｄ）．整个３７孔的氧同位

素数值变化幅度小于ＬＲ０４，体现在 ＭＩＳ１和 ＭＩＳ５．５

的数值偏重，而 ＭＩＳ６数值偏轻，冰期和间冰期的变

化幅度小（图５ｄ）．３７钻孔表层沉积物的氧同位素

明显变轻，表明其为全新世沉积．末次盛冰期的最

重值为４．４‰，为全孔最高值．在氧同位素曲线上没

有发现 ＭＩＳ４的重值，此处正好是有孔虫缺失层位，

但是在１．４６～１．６２ｍ 氧同位素似乎有变重的趋

势，而且δ
１３Ｃ（未显示）和碳酸钙在此处出现低值．

依靠上述的强度对比点该段无有孔虫段正好与

ＬＲ０４曲线上 ＭＩＳ４吻合．１．９４～２．８２ｍ为氧同位

素低值区段，与表层的数值相当，因此为 ＭＩＳ５期沉

积．２．８０～２．９２ｍ的特征红粘土层出现在 ＭＩＳ６与

ＭＩＳ５．５的过渡区，对应了氧同位素的轻值．底部氧

同位素明显变重，表明已到 ＭＩＳ６期．岩芯３７的顶

部氧同位素曲线与ＬＲ０４的对比表明，其年龄应该

稍微上调（年轻）．由于４１ｋａ以上的年龄均为线性

外推，所以我们把两个曲线人为地重叠，则表层的第

９４５
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一个氧同位素点（２ｃｍ）年龄大约为１１ｋａ，而第二个

氧同位素（１８ｃｍ）处的最重值正好是ＬＲ０４上最重

值的１８ｋａ（图５ｄ）．由此得到全新世沉积速率要稍

微大于４１～６４ｋａＢ．Ｐ．之间的沉积速率．把氧同位

素的两个对比点添加到强度对比点内，得到本孔最

终的年龄模型．因为粘土层及其以下层位似乎受到

沉积后改造，所以下面的讨论不包括红粘土层及其

以下沉积物．

４．２．２　菲律宾海西北部岩芯地磁场强度与其它记

录的对比

假如岩芯记录的地磁场相对强度反映了地磁场

偶极子的特征，那么地磁场强度在１０４～１０
５ａ尺度

上应该与其它地区以及全球的综合曲线具有可比

性．由于西北太平洋地区碳酸盐补偿深度较浅，大

多数地区的水深不具备进行氧同位素分析条件，因

此地磁场强度的研究比大西洋地区要少，多集中在

远东西北太平洋开阔海区及其边缘海．Ｙａｍａｍｏｔｏ

等（２００７）
［２９］采取最严格的数据筛选方法，去除了犛

（低矫顽力组分含量）比值降低和饱和等温剩磁异常

高值的段落，给出了西北太平洋中从日本列岛东部

直至Ｓｈａｔｓｋｙ海岭的１０个钻孔２５０ｋａ以来的地磁

场强 度 及 其 综 合 曲 线 ＮＯＰＡＰＩＳ２５０．Ｈｏｒｎｇ 等

（２００３）
［５］和孟庆勇等（２００９）

［４］分别报道了赤道菲律宾

海吕宋高原地区氧同位素地层标尺下２．１４Ｍａ和

２００ｋａ以来的地磁场强度，以及直接以地磁场强度

作为 定 年 标 尺 的 研 究［３］．Ｔａｕｘｅ 和 Ｓｈａｃｋｌｅｔｏｎ

（１９９４）
［３０］也在氧同位素地层年龄标尺上获得了翁

通爪哇海台（ＯＪＰ）上３个钻孔７００ｋａ来的叠加地磁

场强度．西北太平洋底特律海山上ＯＤＰ８８３／８８４钻

孔中获得的ＮＲＭ／ＡＲＭ 和ＮＲＭ／κ与其它地区强

度低值的一致性说明其主要反映了地磁场偶极子的

变化［３１］．此外，我们也给出了西北太平洋亚北极地

区边缘海———鄂霍次克海地磁场强度记录作为对比

（葛淑兰等未发表资 料）．两个全球综合曲线

ＰＩＳＯ１５００
［２６］和ＳＩＮＴ８００

［２７］用来作为全球地磁场强

度性质的代表曲线（图６）．

本文钻孔地磁场强度ＮＲＭ／ＡＲＭ 及其它太平

洋海区及其边缘海地磁场强度记录和全球综合曲线

的最显著特征是４０ｋａ和１００ｋａ的低值，其次是

４０～１００ｋａ之间的强度峰值，大约在１００～１２０ｋａ

之间的低值，以及４０ｋａ以来强度的逐渐升高（图

６）．由于各个记录依据的年龄标尺明显不同（图６

下说明），所以造成上述特征低值在时间上的差异．

尽管如此，除了上述的共同特征外，本文钻孔与邻近

的鄂霍次克海和西北太平洋等记录在更多的低值上

具有一致性，比如～２２ｋａ，６０ｋａ，６４ｋａ（图６ａ—６ｃ）．

在上述的对比中不难发现，本孔的另一个强度参数

ＮＲＭ／κ与其它记录的相似程度降低．首先是在

８０～１００ｋａ，ＮＲＭ／κ为局部低值，而所有其它记录，

包括本孔的 ＮＲＭ／ＡＲＭ，均为强度峰值．其次

４０ｋａ以来ＮＲＭ／κ没有增加的趋势，这与其它钻孔

均不同．另外，在１０５～１１０ｋａ之间ＮＲＭ／κ为显著

峰值，这在其它记录上仅仅表现为一个极小的峰值，

在ＳＩＮＴ８００上甚至没有体现（图６）．所有这些都表

明从简单比对的角度讲，本孔以 ＡＲＭ 为归一参数

的强度好于κ归一的强度．

除了曲线形态上的相似性外，地磁场强度的可

靠性还可以通过分析它与各自归一参数的功率谱和

互相关关系来判断．地磁场强度ＮＲＭ／ＡＲＭ 在功

率谱上有１２５～１００ｋａ，３６ｋａ和１８ｋａ的峰值，归一

参数ＡＲＭ在１２５ｋａ有峰值，它们的互相关系数都

小于９５％置信水平（图７ａ）．与此相对的是，ＮＲＭ／κ

只有１００ｋａ的功率谱峰值，κ的功率谱增加了３３ｋａ

峰值．它们的互相关系数仅仅在１００ｋａ周期上大于

９５％置信水平（图７ｂ），显然对于本孔１２５ｋａ的记录

来讲这个长周期是不可信的．另外，两个地磁场强

度参数与磁性矿物粒度参数（ＡＲＭ／κ）的相关性存

在显著差别．ＮＲＭ／ＡＲＭ 与 ＡＲＭ／κ没有显著相

关性（图７ｃ），而 ＮＲＭ／κ和 ＡＲＭ／κ在１７～１５ｋａ，

１３～１０ｋａ具有显著周期性（图７ｄ，频次０．０６，０．０８～

１）．这说明ＮＲＭ／κ中仍然有未经消除的气候印记．

４．３　不同归一参数的地磁场强度差异及其来源

在直观上，ＮＲＭ／ＡＲＭ比ＮＲＭ／κ与其它地磁

场强度记录更相似，在频谱分析中 ＮＲＭ／ＡＲＭ 没

有显著轨道周期，并且与归一参数和磁性矿物粒度

没有显著相关性（图７ａ，７ｃ），所以符合地磁场强度

应该独立于轨道调谐之外的认识［３３］．所有上述证

据都表明非磁滞剩磁归一的地磁场强度有效去除了

磁性矿物的含量、粒度和组成等的影响，记录了可靠

的地磁场强度．那么是什么原因导致不同归一参数

地磁场强度之间的差异？针对这个问题，我们研究

了可能影响强度的岩石磁学和沉积学指标，包括低

温和室温磁化率比值反映的超顺磁（ＳＰ）颗粒含量，

沉积物剩磁中值退磁场反映的磁性矿物组成，磁性

矿物粒度以及碳酸钙含量和沉积物粒度变化等．在

下面的章节中将详细讨论这些参数对地磁场强度的

影响，在此之前首先需要对４．１．２节中几个磁组构

异常是否代表了扰动做出判断．

０５５



　２期 葛淑兰等：菲律宾海西北部岩芯记录的１２５ｋａ以来的地磁场强度及其影响因素

图６　菲律宾海西北部钻孔３７、西北太平洋及其边缘海以及全球综合的地磁场强度对比

（ａ）钻孔３７的ＮＲＭ／ＡＲＭ和ＮＲＭ／κ．（ｂ）鄂霍次克海ＯＳ３１钻孔在氧同位素地层上的地磁场强度（ＮＲＭ与ＡＲＭ相同退磁段斜率犪）．

（ｃ）西北太平洋１０个钻孔的综合强度ＮＯＰＡＰＩＳ２５０［２９］，年龄模型是根据ＮＧＣ１０２的氧同位素地层，并且通过岩石磁学参数的对比把年

龄带入其它岩芯．（ｄ）南海两个钻孔的强度ＳＣＳＰＩＳ［２］，年龄模型是依据强度对比、ＡＭＳ１４Ｃ测年和磁化率对比综合得到的．（ｅ）翁通爪哇海

台上３个岩芯的地磁场强度叠加［３０］，年龄是钻孔氧同位素地层与Ｉｍｂｒｉｅ（１９８４）［３２］氧同位素地层的对比．（ｆ）全球叠加曲线ＰＩＳＯ１５００［２６］，

年龄模型均依据各钻孔氧同位素地层，包括９个大西洋、２个西太平洋和１个印度洋记录．（ｇ）全球综合曲线ＳＩＮＴ８００．

Ｆｉｇ．６　Ｒｅｌａｔｉｖｅｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｉｎｃｏｒｅ３７ａｎｄｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｗｉｔｈｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｒｅｃｏｒｄｓ

ｉｎｔｈｅｎｏｒｔｈｗｅｓｔＰａｃｉｆｉｃａｎｄｉｔｓｍａｒｇｉｎａｌｓｅａｓ

（ａ）ＮＲＭ／ＡＲＭ 和 ＮＲＭ／κｉｎｃｏｒｅ３７．（ｂ）Ｒｅｌａｔｉｖｅｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｉｎ ＯｋｈｏｔｓｋｓｅａｃｏｒｅＯＳ３１ （Ｓｌｏｐｅ犪 ｏｆＮＲＭ ａｎｄ ＡＲＭ

ｄｅｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｉｎｔｈｅｓａｍｅｆｉｅｌｄｉｎｔｅｒｖａｌｓ）．（ｃ）ＳｔａｃｋｏｆｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｏｆｔｅｎｃｏｒｅｓｉｎｎｏｒｔｈｗｅｓｔＰａｃｉｆｉｃ，ＮＯＰＡＰＩＳ２５０
［２９］，ａｇｅｍｏｄｅｌｉｓ

ａｃｃｏｒｄｉｎｇｔｏｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｉｎｃｏｒｅＮＧＣ１０２ａｎｄｔｒａｎｓｆｅｒｒｅｄｂｙｒｏｃｋｍａｇｎｅｔｉｃｐａｒａｍｅｔｅｒｓｔｏｏｔｈｅｒｃｏｒｅｓ．（ｄ）Ｒｅｌａｔｉｖｅｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｉｎｔｗｏ

ｃｏｒｅｓｉｎＳｏｕｔｈＣｈｉｎａＳｅａ［２］．Ａｇｅｍｏｄｅｌｉｓａｃｃｏｒｄｉｎｇｔｏｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙ，ＡＭＳ１４Ｃｄａｔｉｎｇａｎｄｍａｇｎｅｔｉｃｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎ．（ｅ）Ｓｔａｃｋｏｆ

ｔｈｒｅｅｃｏｒｅｓｏｎＯｎｔｏｎｇＪａｖａＰｌａｔｅａｕ
［３０］，ａｇｅｉｓａｃｃｏｒｄｉｎｇｔｏｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｗｉｔｈｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｗｉｔｈＩｍｂｒｉｅ（１９８４）

［３２］．（ｆ）Ｇｌｏｂａｌｓｔａｃｋｏｆｌａｓｔ

１５００ｋａＰＩＳＯ１５００［２６］，ａｇｅｍｏｄｅｌｉｓａｃｃｏｒｄｉｎｇｔｏｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅ，ｉｎｃｌｕｄｉｎｇｎｉｎｅｃｏｒｅｓｉｎＮｏｒｔｈＡｔｌａｎｔｉｃ，ｔｗｏｃｏｒｅｉｎｗｅｓｔＰａｃｉｆｉｃ，ａｎｄｏｎｅ

ｃｏｒｅｉｎＩｎｄｉａｎＯｃｅａｎ．（ｇ）Ｇｌｏｂａｌｓｔａｃｋｏｆｌａｓｔ８００ｋａＳＩＮＴ８００．

４．３．１　磁各向异性揭示的正常沉积组构是地磁场

相对强度构建的首要前提

海洋沉积的磁化率椭球体三个主轴方向可以用

来指示底流流向［３４］或者相对流速［３５］的变化，最重要

的是可以识别出沉积物的扰动［３６］．在日本海南部

钻孔中，岩芯７．３ｍ以下杂乱分布的犓１ 和犓３ 磁偏

角和磁倾角揭示了浊流等扰动沉积［３７］．日本海北

部钻孔的研究中也曾把形状因子 犙（＝ （犓１ －

犓２）／［（犓１＋犓２）／２－犓３］）大于０．６７和犓３ 磁倾角

小于６５°作为扰动沉积加以剔除
［３８］．但是对于非固

结的沉积物来说，犙更合理的解释是代表了椭球体

是扁圆还是扁长（小于０．６９为扁圆状，而大于０．６９

为扁长状）［３９］．

钻孔在１２５ｋａ以来的磁组构显示，犔、犉、ｉＫ１、

ｉＫ３ 和犙似乎具有与氧同位素揭示的气候变化对应

的 关系（图８）．在末次冰期冰阶沉积中（ＭＩＳ４），犔和

１５５
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图７　岩芯３７地磁场强度与归一参数以及磁性矿物粒度参数的功率谱和互相关关系

（ａ）地磁场强度ＮＲＭ／ＡＲＭ与归一参数ＡＲＭ功率谱和互相关系数．（ｂ）地磁场强度ＮＲＭ／κ与κ的功率谱和互相关系数，左侧坐标为强

度的功率谱，右侧坐标为岩石磁学参数的功率谱．（ｃ）ＮＲＭ／ＡＲＭ与磁性粒度参数ＡＲＭ／κ的功率谱和互相关系数．（ｄ）ＮＲＭ／κ与磁性

粒度参数ＡＲＭ／κ的功率谱和互相关系数（虚线是９５％置信度水平线）．

Ｆｉｇ．７　Ｐｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍａｎｄｃｏｈｅｒｅｎｃｅｏｆｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｗｉｔｈｎｏｒｍａｌｉｚｅｒｓａｎｄｍａｇｎｅｔｉｃｇｒａｉｎｓｉｚｅｉｎｃｏｒｅ３７

（ａ）ＰｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍａｎｄｃｏｈｅｒｅｎｃｅｏｆＮＲＭ／ＡＲＭｗｉｔｈｎｏｒｍａｌｉｚｅｒＡＲＭ．（ｂ）ＰｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍａｎｄｃｏｈｅｒｅｎｃｅｏｆＮＲＭ／κｗｉｔｈｎｏｒｍａｌｉｚｅｒ

κ．Ｌｅｆｔｃｏｏｒｄｉｎａｔｅｉｓｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｐｏｗｅｒ，ｒｉｇｈｔｃｏｏｒｄｉｎａｔｅｉｓｐｏｗｅｒｏｆｒｏｃｋｍａｇｎｅｔｉｃｐｒｏｘｉｅｓ．（ｃ）Ｐｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍａｎｄｃｏｈｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎ

ＮＲＭ／ＡＲＭａｎｄＡＲＭ／κ．（ｄ）ＰｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍａｎｄｃｏｈｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎＮＲＭ／κａｎｄＡＲＭ／κ（ｄａｓｈｌｉｎｅｉｓｔｈｅ９５％ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌ）．

图８　ＰＩＳＯ１５００年龄标尺下的岩芯３７的磁组构参数演变与氧同位素的对比

（ａ）体积磁化率（空心为Ｕｃｈａｎｎｅｌ样品Ｂａｒｔｉｎｇｔｏｎ连续扫描的结果，实心为Ｋａｐｐａｂｒｉｄｇｅ上独立样品的磁化率．（ｂ）磁线理犔（犓１／犓２）．（ｃ）

磁面理犉（犓２／犓３）．（ｄ）长轴倾角，阴影为ｉＫ１大于２５°．（ｅ）短轴倾角，阴影为ｉＫ３小于６５°．（ｆ）氧同位素．阴影为 ＭＩＳ２和 ＭＩＳ４．

Ｆｉｇ．８　Ｍａｇｎｅｔｉｃｆａｂｒｉｃａｎｄｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｏｎｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｓｓｉｓｔｅｄｃｈｒｏｎｏｌｏｇｙｉｎｃｏｒｅ３７

（ａ）Ｖｏｌｕｍｅｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙ（ｏｐｅｎｃｉｒｃｌｅｉｓｆｒｏｍＵｃｈａｎｎｅｌ，ｓｏｌｉｄｉｓｆｒｏｍＫａｐｐａｂｒｉｄｇｅ．（ｂ）Ｌｉｎｅａｒｉｔｙ（犔）．（ｃ）Ｆｏｌｉａｔｉｏｎ（犉）．（ｄ）Ｉｎｃｌｉｎａｔｉｏｎ

ｏｆｌｏｎｇａｘｉｓ，ｇｒａｙｚｏｎｅｉｓｉｎｃｌｉｎａｔｉｏｎｌａｒｇｅｒｔｈａｎ２５°．（ｅ）Ｉｎｃｌｉｎａｔｉｏｎｏｆｓｈｏｒｔａｘｉｓ，ｇｒａｙｚｏｎｅｉｓｉｎｃｌｉｎａｔｉｏｎｓｍａｌｌｅｒｔｈａｎ６５°．（ｆ）Ｏｘｙｇｅｎ

ｉｓｏｔｏｐｅｏｆｃｏｒｅ３７（ｓｈａｄｏｗｉｓＭＩＳ２ａｎｄＭＩＳ４）．

２５５
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犉均不发育，犙揭示磁化率椭球体有扁圆也有扁长

状（图８ｂ，８ｃ，８ｆ），不仅长轴有不同程度的倾斜，而且

短轴大多近平行面分布．另外，犙值一般在间冰期

内间冰阶大于０．６９，表示在温暖时有利于扁长磁组

构的发育，比如在 ＭＩＳ５．５，５．３，５．１以及ＭＩＳ３．３内

（图８ｆ，８ｇ）．磁组构与气候的对应变化表明，这些看

似异常的磁组构应该是由于沉积物性质的不同，而

非扰动的表现［４０］．短轴近平行且犔＞犉的磁组构被

称之为垂直磁线理［４１］，其成因尚不清楚．但是该段

沉积物记录的地磁场强度与其它记录的一致性为沉

积物的原状性提供了证据．

到目前为止，在沉积物地磁场强度讨论中鲜有

关于磁化率各向异性的报道，尤其是海洋沉积物

中［４１］．这主要是因为相比于陆地沉积或者火成岩

石，海洋环境的物源或者沉积动力比较复杂，其磁组

构受到很多因素的制约［４０］．本文钻孔磁化率椭球

体在 ＭＩＳ５期内（图３ｂ）长轴没有明显的优势方向，

短轴也没有明显的倾斜，可能说明钻孔所在位置的

底流比较弱；而在末次冰期内，磁化率椭球体方向分

布杂乱，可能说明其时底流发育和变化频繁（图

３ａ）．尽管本文钻孔的磁组构参数各向异性不发育，

长短轴磁倾角、形状因子等与不同气候期的对应关

系仍然反映出沉积物为原始沉积状态［４０］．

４．３．２　超顺磁颗粒（ＳＰ）

液氮温度磁化率和室温磁化率比值κ７７Ｋ／κ２９３Ｋ

在１２５ｋａ以来有明显的变化．末次间冰期的κ７７Ｋ／

κ２９３Ｋ≤１，末次冰期（ＭＩＳ２４）则大于１小于２（图

９ａ）．κ７７Ｋ／κ２９３Ｋ的低值区域主要在末次间冰期的特征

与两个地磁场强度的最大差值区相当（图９ｃ），差值

大于０．２的区域主要位于末次间冰期和末次盛

冰期．

通常情况下，当温度从室温下降到液氮温度时，

有两个因素使磁化率降低，一个因素使磁化率升

高［４２］．磁铁矿在１２０Ｋ向下发生磁晶形态的轻微

转变（称为Ｖｅｒｗｅｙ转换），从立方体变成单斜晶系，

电子活动性降低［２０］，所以磁化率会降低．室温下的

具有超高磁化率的超顺磁行为会变成单畴行为，使

得磁化率降低．这是低温磁化率降低的两个因素．

如果是顺磁性物质，其磁化率在冷却后会升高，并且

服从居里定律κ＝１／犜（犜为开氏温度），即纯顺磁性

物质其液氮（７７Ｋ）磁化率是室温（２９３Ｋ）磁化率的

３．８１倍
［４３］．如果没有顺磁性物质使得磁化率增加

的话，单畴颗粒的液氮磁化率和室温磁化率相同，准

单畴和多畴则由于 Ｖｅｒｗｅｙ转换磁化率降低使得

κ７７Ｋ／κ２９３Ｋ低于１
［４２］．我们的结果显示，在末次间冰

期κ７７Ｋ／κ２９３Ｋ 小于 １，证 明可能有 ＳＰ 颗粒存在

（Ｖｅｒｗｅｙ转换相同的话）．ＳＰ颗粒使得磁化率升

高，而这些颗粒没有剩磁，所以 ＮＲＭ／κ比 ＮＲＭ／

ＡＲＭ要低．

为了确定κ７７Ｋ／κ２９３Ｋ＜１反映的确实是超顺磁颗

粒贡献而非 Ｖｅｒｗｅｙ转换的贡献，我们计算了部分

样品的超顺磁颗粒剩磁，采用的方法是测量１００ｓ

内失去的剩磁量［４３］．得到的结果显示（图９ｂ），虽然

在整个岩芯中都有ＳＰ存在，但是在末次间冰期ＳＰ

含量要明显高于其它时段．高ＳＰ段与上述的κ７７Ｋ／

κ２９３Ｋ小于１以及强度最大差值段可以很好对比．这

就证实了ＳＰ引起磁化率升高从而导致以磁化率作

为归一参数的强度结果变低．我们也给出了０．５Ｔ

下的高场下顺磁颗粒含量的估计（图９ｂ空心点），最

大的变化也是出现在末次间冰期，它与ＳＰ的变化

同步，所以顺磁性物质的存在只会强化上述ＳＰ存

在的证据．

４．３．３　碳酸盐含量

沉积物中的碳酸钙是逆磁性物质，其磁化率是

负值［２０］，所以当碳酸钙含量高时，会降低磁化率数

值，也即稀释了磁化率信号［４４］．所以碳酸盐也可能

影响地磁场强度．本孔碳酸钙含量为８．５５％～

３１．１２％，在 ＭＩＳ５末期（ＭＩＳ５．１）、ＭＩＳ４后半期和

ＭＩＳ３大部分时期大于２０％，在末次盛冰期和 ＭＩＳ４

前半期为低值（图９ｄ）．

为了定量估算碳酸钙含量对磁化率的稀释作

用，我们计算了去除碳酸盐影响的磁化率数值，其计

算公式是κｎｃ＝κ／（１－ｃａｒｂｏｎａｔｅ％）．虽然由于磁化

率（２ｃｍ）和碳酸钙（１６ｃｍ）的测量间隔不一致，得到

的κｎｃ点不多（图９ｅ空心点），但是我们仍然可以看

到，经过校正后的磁化率只有很小幅度的升高，即使

在碳酸钙含量最高的层位，κｎｃ比κ增加了４７％，由

于其磁化率数值较低，校正前后的差别不大．这说

明碳酸盐的稀释作用在本孔较小．而且经过校正的

磁化率更大，所产生的地磁场强度更低，与 ＮＲＭ／

ＡＲＭ以及标准地磁场曲线的偏离更大．所以碳酸

钙含量不是产生本孔地磁场强度差异的主要因素．

但是，当碳酸钙含量较大时，比如５０％～６０％时，它

可以很大程度上稀释磁信号，造成磁信号的平

滑［４４］，在这种情况下，碳酸钙的校正应该是必要的．

磁化率和非磁滞剩磁揭示了磁性矿物含量在１２５～

６０ｋａＢ．Ｐ．增加（图９ｅ，９ｆ），而碳酸钙代表的生物

生产率在这段时间以低值为主（图９ｄ），平均沉积速
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图９　岩芯３７岩石磁学和沉积学参数演变

（ａ）低温和室温磁化率比值κ７７Ｋ／κ２９３Ｋ．（ｂ）１００ｓ内丢失的剩磁（实心）和高场获得的顺磁性矿物含量（空心）．（ｃ）两个强度指标的归一差

值，阴影区为大于０．２．（ｄ）碳酸钙含量．（ｅ）体积磁化率（实心点）、去除碳酸钙磁化率（空心点）．（ｆ）非磁滞剩磁．（ｇ）天然剩磁的中值退磁场．

（ｈ）磁性矿物粒度ＡＲＭ／κ（点线）和沉积物粒度（无点线）．（ｉ）砂百分含量．阴影区表示 ＭＩＳ２（１２～２４ｋａ），ＭＩＳ４（６０～６９ｋａ）．

Ｆｉｇ．９　Ｒｏｃｋｍａｇｎｅｔｉｃａｎｄｓｅｄｉｍｅｎｔｏｌｏｇｉｃａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓｉｎｃｏｒｅ３７

（ａ）Ｒａｔｉｏｏｆｌｉｑｕｉｄｎｉｔｒｏｇｅｎａｎｄｒｏｏｍｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙ．（ｂ）Ｒｅｍａｎｅｎｃｅｌｏｓｓｗｉｔｈｉｎ１００ｓ（ｓｏｌｉｄ）ａｎｄｐａｒａｍａｇｎｅｔｉｃｃｏｎｔｅｎｔ

ｃａｌｃｕｌａｔｅｄｆｒｏｍｓｌｏｐｅｏｆｈｉｇｈｆｉｅｌｄ．（ｃ）ＤｉｆｆｅｒｅｎｃｅｏｆＮＲＭ／ＡＲＭａｎｄＮＲＭ／κ，ｇｒａｙｚｏｎｅｉｓｌａｒｇｅｒｔｈａｎ０．２．（ｄ）Ｃａｒｂｏｎａｔｅｃｏｎｔｅｎｔ．（ｅ）

Ｖｏｌｕｍｅｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙ（ｓｏｌｉｄｃｉｒｃｌｅ），ｃａｒｂｏｎａｔｅｆｒｅｅｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙ（ｏｐｅｎｃｉｒｃｌｅ）ａｎｄｍａｓｓｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙ（ｔｒｉａｎｇｌｅ）．（ｆ）ＡＲＭ．（ｇ）Ｍｅｄｉａｎ

ｄｅｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｆｉｅｌｄ．（ｈ）ＭａｇｎｅｔｉｃｇｒａｉｎｓｉｚｅＡＲＭ／κ（ｄｏｔｌｉｎｅ）ａｎｄｂｕｌｋｓａｍｐｌｅｇｒａｉｎｓｉｚｅ（ｌｉｎｅ）．（ｉ）Ｓａｎｄｃｏｎｔｅｎｔ．ＧｒａｙｚｏｎｅｉｓＭＩＳ２

（１２～２４ｋａ），ＭＩＳ４（６０～６９ｋａ）．

率在１２５～９０ｋａＢ．Ｐ．的低值似乎与生物生产力降

低一致（图９ｉ）．

４．３．４　磁性矿物组成的变化

沉积物天然剩磁交变场的中值退磁场（ＭＤＦ）

一方面可以由磁铁矿的粒度变细使其升高，另一方

面高矫顽力矿物的微量加入也使其显著增加．在本

文钻孔中，ＭＤＦ大于３０ｍＴ仅出现在三个段落．第

一个是在 ＭＩＳ２中（～４０ｍＴ），第二个是在１１０ｋａ

附近，第三个在红粘土中，后两个增加不大（图８ｇ）．

疑似ＳＤ颗粒的加入仅使 ＭＤＦ稍有增加，比如在

１１０ｋａ的 ＭＤＦ仅稍大于３０ｍＴ．而 ＭＩＳ２和红粘

土层中的ＭＤＦ显著升高到４０ｍＴ则无疑是高矫顽

力赤铁矿的贡献．在 ＭＩＳ２中，岩芯描述发现其深度

（０．１～０．３５ｍ）沉积物颜色为棕黄和灰黄色，与下部

４５５
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的灰色沉积物界线明显．太平洋中部的研究表明，

在冰期时加强的冬季风可以把更多的风尘沉积带到

太平洋中，这些风尘沉积中有更多量的赤铁矿［４５］．

末次盛冰期段内的红色调和增加的 ＭＤＦ与赤铁矿

增加的推测相符．系统的粒度分析发现，红粘土层

表现为粘土粒级（小于４μｍ）少，粉砂粒级（４～６３μｍ）

也少，而砂粒级（大于６３μｍ）明显增加．太平洋中

的红粘土层通常认为是通过粉尘来自东亚物质的输

入［４６］．如果此言不谬，则表明在末次间冰期初期和

末次盛冰期时到达西北菲律宾海地区的风尘物质要

多一些．

４．３．５　磁性矿物粒度

当磁铁矿大于ＳＰ和ＳＤ的边界粒度（０．０１～

０．０３μｍ）而小于１００μｍ（ＭＤ）时，由于非磁滞剩磁

和磁化率与颗粒度均成近线性关系，前者随着粒度

增加而迅速降低［２０］（原文Ｆｉｇ１２．２），而后者则随着

粒度增大缓慢增加［４７］；前者降低的速率远远大于后

者增加的速率，因此这二者的比值大小可以敏感反

映磁性矿物粒度大小变化：该比值越大则粒度越细．

因为本文钻孔的粒度是处于ＰＳＤ（１～１５μｍ）范围，

所以可以通过 ＡＲＭ／κ比值了解磁铁矿粒度的

变化．

磁性矿物粒度指标 ＡＲＭ／κ在１２５～１０ｋａ期

间发生了极大的变化．除了在１００～１１０ｋａ之间的

两个高值点外，末次间冰期均是低值，表明磁性矿物

粒度粗．在末次冰期绝大部分时间内，磁性矿物粒

度都较细，～５０ｋａ的粗粒度应为火山物质的体现．

但是在 ＭＩＳ３的末期和 ＭＩＳ２，磁性矿物粒度稍有增

加（图９ｈ），而与这个粒度变粗同时发生的是磁性矿

物含量和 ＭＤＦ的增加（图９ｅ，９ｆ，９ｇ）．沉积物常规

粒度分析基本与 ＡＲＭ／κ呈现一致的变化规律（图

９ｈ无点线）．一个差异段是在１１０ｋａ附近，ＡＲＭ／κ

表明磁性粒度很细（对应于沉积物平均粒径５μｍ），

而沉积物全样粒度较粗．在图４ｃ中样品３７２４处于

最细端，也说明此处的颗粒比较细．不难发现在粒

度变化与地磁场差异之间存在极强的线性相关性

（犚２＝０．８８，狀＝６２）：磁性矿物粒度越粗差值向正方

向增加，越细差异向负方向增加（图１０ａ），因此大于

９０％的强度差异是磁性矿物粒度差异造成的．超顺

磁颗粒与该差值也存在一定关系，但是对比点较少

（图１０ｂ），目前得不到确定的结论．Ｈｏｆｍａｎｎ ＆

Ｆａｂｉａｎ（２００９）也发现在众多因素中，磁性矿物粒度

对强度的影响最大．磁性矿物在ＰＳＤ范围对于高

质量的地磁场强度来说可能过于宽泛．

图１０　磁性矿物粒度变化和超顺磁含量与

地磁场相对强度差值的关系

２～２．４ｍ之间的磁化率峰值位于该图的左上侧位置，此时的超

顺磁和顺磁颗粒含量增加导致两个强度参数差异增加．同时

磁性矿物也处于最粗一端．

Ｆｉｇ．１０　Ｔｈｅｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｍａｇｎｅｔｉｃｇｒａｉｎｓｉｚｅ

ａｎｄｓｕｐｅｒｐａｒａｍａｇｎｅｔｉｃｃｏｎｔｅｎｔｗｉｔｈｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｙｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ

Ｓａｍｐｌｅｓａｔ２～２．４ｍｗｉｔｈｈｉｇｈｍａｇｎｅｔｉｃｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙｌｉｅｏｎｔｈｅ

ｕｐｐｅｒｌｅｆｔ ｏｆ ｔｈｅ ｆｉｇｕｒｅ ｗｈｅｒｅ ｔｈｅ ｉｎｃｒｅａｓｅｓ ｉｎ ｓｕｐｅｒ

ｐａｒａｍａｇｎｅｔｉｃａｎｄｐａｒａｍａｇｎｅｔｉｃｃｏｎｔｅｎｔｓａｎｄｃｏａｒｓｅｓｔｇｒａｉｎｓｉｚｅ

ｒｅｓｕｌｔｉｎｌａｒｇｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｏｆｔｈｅｔｗｏｐａｌｅｏｉｎｔｅｎｓｉｔｉｅｓ．

５　结　论

之前未见ＳＰ颗粒可能影响地磁场强度的报

道．在本文钻孔中，末次间冰期ＳＰ含量比末次冰期

明显富集表明物源输入的变化．显然ＮＲＭ／κ受到

了这个因素的影响．剩磁参数的比值 ＮＲＭ／ＡＲＭ

则避免了ＳＰ的影响，因此获得了比较好的地磁场

强度结果．最高３０％的碳酸钙含量没有显著影响磁

化率数值，但是在含量更高的沉积物中可以考虑用

去除了碳酸钙的磁化率来作为归一参数获得地磁场

强度．虽然主要位于ＰＳＤ范围内，本文钻孔磁性矿

物粒度的较大变化仍然是产生不同强度参数差值的

最主要因素，由于粉尘通量变化造成的磁性矿物组

成变化对强度的影响不大．本文的主要结论是：

（１）磁化率各向异性可以用来判断菲律宾海北

部沉积物的原状与否，但是一定要结合各种参数来

做综合判断．尤其当各向异性度很低时，可能会出

现长轴或者短轴倾角与正常状态的偏离．

（２）非磁滞剩磁是钻孔３７较好的归一参数，其

产生的地磁场强度具有与邻近和全球综合曲线一致

的变化规律．频谱分析未发现该强度参数中的轨道

周期，这与前人地磁场强度不应受轨道调谐的结论

吻合．本文钻孔记录的地磁场强度可以作为时间标

尺使用，与氧同位素地层一致．

（３）在超顺磁含量和顺磁性含量被气候所调控

５５５
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的沉积物中，用磁化率作为归一参数的地磁场强度

仍然具有气候信号的影响，因为超顺磁的较大含量

并不能反映到天然剩磁上，因此其信号仍然保留在

强度中．用频谱分析可以发现这些未经消除的气候

信号．

（４）磁性矿物粒度在假单畴内大范围的变动是

产生地磁场强度差值的最主要原因．不能载有剩磁

的超顺磁和顺磁性粘土矿物的富集以及磁性矿物粒

度较粗共同形成了最大的地磁场强度差值．因此如

何有效消除磁性矿物粒度大小对强度估算的影响是

下一步工作要解决的问题．
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间的资助．由于本次研究是首次进行地磁场强度研

究，所以在样品采取和测量过程中出现很多遗憾，比

如由于采用长条样品管取样，未能获得饱和等温剩

磁作为第三个归一参数．由于样品磁性弱和仪器不

稳定，０．１档的高频磁化率测量未能获得．各项参

数的测量间隔不统一也给数据的对比分析带来很多
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