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摘要  对泰米尔半岛东南部 23个采点的样品进行了磁性测量, 这些样品以明显变形的火
成岩为主. 通过岩石磁学技术和反射光显微镜分析, 发现细粒钛磁铁矿及磁铁矿是岩床
的主要磁组构载体, 而颗粒较大一点的含钛低至中等的钛磁铁矿是玄武岩流的主要磁性
矿物. 为了观察研究实验室加热对火成岩磁化率各向异性性质的影响, 对 180 个没有加
热处理过的样品和 128 个在古地磁研究中被热退磁至 600℃的样品进行了磁化率各向异
性测量, 研究发现实验室加热对这些火成岩样品的各向异性变化影响很大. 
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泰米尔半岛位于欧洲大陆北部边缘 , 在拉普帖

夫海和喀拉海之间 , 对西伯利亚北部的地质研究有
着重要意义. 它包括原生代至白垩纪的火成岩、变质
岩、沉积岩(图 1). 对泰米尔半岛火成岩的研究不仅
有利于多学科的发展 , 而且有助于理解欧洲北部更
广阔区域范围内的构造演化 . 对泰米尔半岛南部火
成岩体(75°N, 100°E)(图 1)进行岩石磁学研究, 既能
够更好地确定磁性载体以及它们对平均磁化率和磁

各向异性的相对贡献 , 又为解释稳定剩磁的获得时
间和稳定性提供了证据. 在岩石磁学分析的基础上, 
我们可以揭示与初始矿物颗粒大小变化有关的磁性

质、与钛磁铁矿的差异性有关的次生化学蚀变、初始

冷却速率的不同 [1~4]. 在实验室加热泰米尔火成岩是
为了获得具有磁化率主轴取向更好的磁化率各向异

性组构 [2,3,5]. 对加热后和加热前的磁组构进行对比, 
发现热处理使得磁化率各向异性发生了变化 , 这种
变化对所有样品来说并不总是相应于简单的磁组构

的增强 . 我们做这项研究的一个主要目的就是更好

地理解加热后的磁性质和磁组构的变化. 

1  地质背景和采样 
泰米尔半岛传统上被划分为北、中、南泰米尔 3

个区域(图 1(b)). 泰米尔的火成岩侵入了石炭-早三叠
的老系列, 并以北东东-南西西(NEE-SWW)走向为褶
皱轴与这个系列共同发生了褶皱作用 , 早侏罗的沉
积系列不整合覆盖于与其共同褶皱的火成岩以及石

炭-早三叠的系列之上, 限定了岩浆作用和褶皱作用
的时间(图 1). 虽然在泰米尔南部已经发现了晚二叠-
早三叠的碎屑岩 [8,9], 但在我们研究的区域并没有早
三叠的碎屑沉积岩. 岩床的走向主要是在 84°~119°变
化, 倾角小, 一般低于 28°, 3~5 m厚; 玄武岩走向主 
要是 59°~80°, 倾角略大, 一般在 23°~36°变化, 3~5 m  
厚, 可以观察到保存好的柱状节理. 泰米尔火山岩的
定位受到了北北西-南南东(NNW-SSE)走向的褶皱作
用、东西走向的逆冲断层、东西走向的走滑断层的控

制, 这些断层和褶皱, 与北泰米尔和中南泰米尔(即北
西伯利亚)发生碰撞而产生的北北西-南南东(NNW-  
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图 1 

(a) 研究区域地质图 [6]及采样点位置(采样点以 1, 2, ⋯等标注); (b) 泰米尔半岛在北西伯利亚的位置图 [7],  
研究区在泰米尔河北部并用矩形标识 

 
SSE)走向的挤压有关 [6,10]. 所研究的喷发岩和侵入岩
的年龄通常被认为是二叠-三叠时期 [6]; 岩床的古地
磁年龄是 230~220 Ma[11], 玄武岩的古地磁年龄是
250~220 Ma[11]. 

通过野外打钻和手工取样, 在 23 个采点从圆柱
状钻心共准备了样品 308块. 打钻时用磁罗盘和太阳
罗盘定向 , 并尽可能用太阳罗盘以避免受到被采样
的岩石中剩余磁化强度的磁干扰. 

2  磁性矿物学 
由于磁化率各向异性与岩石中的磁性矿物有关, 

而这些磁性矿物具有不同的磁性行为 , 所以判定岩
石中的磁性矿物非常重要. 在这项研究中, 我们用多
种岩石磁学方法来分析磁性矿物性质 , 如 : 磁滞曲
线、反射光显微镜和热磁曲线, 利用这些技术可以识
别铁磁矿物种类(磁铁矿和赤铁矿)、颗粒大小以及它

们对整个岩石磁化率的相对贡献. 

2.1  热磁分析和反射光显微镜方法 

利用居里转换平衡仪对 34个样品进行热磁分析, 
测量磁性矿物的居里温度(Tc), 样品在 0.7 Tesla磁场
中被加热至 700℃然后冷却, 历时 90 min, 磁化强度
随温度而变化. 对岩床来说, 磁滞曲线几乎可逆, Tc

接近 580℃, 说明低钛-磁铁矿甚至磁铁矿是主要载磁
矿物(图 2中采点S8). 而玄武岩流相对变化较大, 热磁
曲线不可逆, Tc在 435℃ (图 2中采点S14)至 580℃(图 2
中采点S17)之间变动 , 说明玄武岩中磁性矿物的钛
含量相对较高 [11,12]. 

利用岩石样品的磨光面在显微镜下鉴定不透明

矿物 , 可以帮助确定引起磁化的原因以及影响不透
明矿物相的后期低温氧化作用 , 使磨光面浸在油中
可以提高清晰度. 图 3 显示了一些典型的矿物结构, 
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图 2 

岩床(采点 S8)和玄武岩(采点 S14和 S17)的典型的热磁曲线, 箭头表示加热或冷却的方向 
 

 
图 3 

有代表性的显微镜照片, 显示了典型矿物结构; 岩床(a)~(c); 玄武岩(d) 
 
有些图片的拍摄借助了高分辨率数码照相机和油浸

磨光面. 钛磁铁矿是主要磁性矿物. 岩床通常显示含
有相对大的矿物颗粒 , 包括钛磁铁矿和有钛铁矿条
带的晶体(三明治结构)(图 3(a)~(c)), 这些钛铁矿条带
在偏光显微镜下呈暗褐色 , 表明初始冷却速度相对
较慢. 图 3(a)显示了一个大的钛磁铁矿晶体, 沿着碎
裂处部分蚀变为钛磁赤铁矿; 图 3(b)中的钛铁矿可能
是原生的, 也可能是氧化脱溶生成的; 图 3(b), (c)中
钛赤铁矿呈细粒状均匀散布在碎片中 . 一些收缩裂
隙和细粒状表面指示了低温蚀变作用 , 这就导致了 
磁性矿物颗粒细分成更小的粒子. 相反, 玄武岩呈现

了均匀的细颗粒的骸晶结构 [11,12](图 3(d)), 表明了相
对快的冷却速度并且几乎没有发生次生蚀变; 偶尔
会在玄武岩中发现大的钛磁铁矿矿物颗粒 . 没有观
察到黄铁矿. 

2.2  体积磁性质和磁滞 

岩床中剩磁强度和磁化率(图 4(a), (b))对各采点
平均值分别是 0.13~1.33 A/m和 3.19×10−3~1.44×
10−2 SI (表 1), 玄武岩呈现了较高的剩磁强度和磁化
率, 采点平均值分别是 0.15~1.99 A/m和 5.11×10−3~ 
2.02×10−2 SI(表 1). 这些数值说明磁化率主要由铁
磁矿物控制 [3], 因而顺磁矿物的贡献基本可以排除,  
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图 4 

加热前(黑色)及加热后(灰色或空心圆)岩床(a)和玄武岩(b)的平均磁化率(Km), 磁各向异性度(P)和弗林图. 片理(F)与线理(L) 
之比表明磁化率椭球各向异性的形状. S表示采点, O表示扁平椭球体, P表示拉长椭球体 

 
表 1  被测量的 N个样品的磁化率各向异性参数 

未加热 

岩石类型 N Km(10−3 SI) P L F 

岩床 106 8.806±5.617 1.022±0.012 1.010±0.006 1.011±0.006 

玄武岩 28 12.644±7.537 1.052±0.019 1.028±0.013 1.027±0.010 

加热 

岩石类型 N Km(10−3 SI) P L F 

岩床 63 11.859±5.423 1.009±0.006 1.004±0.003 1.002±0.003 

玄武岩 40 10.030±6.951 1.019±0.004 1.012±0.003 1.008±0.002 

 
因为顺磁矿物的平均磁化率是 5×10−4SI数量级 [13,14], 
比绝大多研究的样品磁化率值低 2个数量级. 热磁分
析(图 2) 显示岩床具有一致的很高的Tc, 说明磁性矿
物有相对一致的化学组成 . 绝大多数样品具有较高
的Königsberger 比值Q′ >1(图 5(a)), 说明细粒矿物(单
畴或假单畴)是稳定剩磁的携带者, 而一些样品(采点
S3-6, 13和 14)具有较低比值Q′<1(图 5(a)), 说明较大
的磁性矿物颗粒(较大假单畴或多畴)对剩磁有所贡
献 . 通过磁滞测量可以推断颗粒大小和矿物学性质
的变化, 我们用振动样品磁力仪(Molspin VSM)对不
同采点的样品做磁滞实验 , 这个仪器足以使钛磁铁
矿和钛磁赤铁矿达到饱和, 但由于其最大磁场是 1.14 
T[3], 所以不足够使细粒赤铁矿饱和. 表 2中有 2个比

值Jrs/Js和Hcr/Hc, 其中Jrs/Js是饱和剩磁磁化强度与饱

和磁化强度之比, Hcr/Hc是剩磁矫顽力与矫顽力之比, 
图 5(b)~(d)显示了典型的几条磁滞曲线. Jrs/Js和Hcr/Hc

以及Hc表明大多数样品包含假单畴磁性矿物
[15]. 然

而 , 这两种火成岩可能含有不同颗粒大小的多种磁
性矿物 [15], 并且根据Dunlop[16,17]最近的修订标准认

为Day图中假单畴 [15]是单畴和多畴的混合体, 所以
不能排除这些磁性矿物是单畴和多畴的混合. 如表 2
所示, 岩床的Jrs/Js和Hcr /Hc分别是 0.2~0.3和 1.5~2.5, 
矫顽力Hc 13.5~ 20 mT, 大多数玄武岩的Jrs/Js, Hcr/Hc

和Hc分别是 0.1~0.3, 1.6~2.6和 5.4~18.2 mT. 磁性矿物
颗粒变细很可能导致岩床比玄武岩样品具有更高的Hc

和 J r s / J s 值 ,  这 说 明 岩 床 含 有 
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图 5 

(a) Q′值图说明岩床和玄武岩的磁畴, Q′=(107/4π)×(Jr/kH) SI, 其中 H是地球磁场的大小, S表示采点; (b)和(c) 代表了岩床的磁滞曲线;  
(d) 代表玄武岩磁滞曲线; 样品 T12-82E, T13-83A和 T14-95 T的矫顽力分别是 Hc = 15.04, 17.25和 7.35 mT 

 
表 2  岩床和玄武岩的磁滞参数 

岩石类型 N Hc/mT Jrs/Js Hcr/Hc 

岩床 22 16.45±3.08 0.32±0.19 1.22±0.96 

玄武岩 17 11.81±6.37 0.21±0.11 2.02±1.93, 9.25, 13.87

 
较小的假单畴, 或单畴和多畴的混合物, 玄武岩含较
大的假单畴磁性矿物. 而岩床仍然可能含有假单畴和
多畴的混合物 1). 玄武岩中有两个样品Hcr/Hc值较高, 
说明超顺磁铁矿有可能存在 [15~17]. 

总之, 岩床比玄武岩表现了更均一的磁性质, 较
小的假单畴, 或单畴和多畴混合的磁性矿物(钛磁铁

矿或磁铁矿)是主要剩磁载体, 钛铁矿条带相应于缓
慢冷却. 玄武岩普遍含钛磁铁矿, 有时可见磁铁矿, 
细的骸晶结构的矿物颗粒暗示了快速冷却. 

3  岩床和玄武岩的磁化率各向异性 
不同的矿物和磁畴对样品总的各向异性都有贡

献, 因此磁化率各向异性是一个复杂的现象. 在卑尔
根大学古地磁实验室, 用 KLY-2卡帕桥对 180个没有
加热的样品和 128个逐步加热至 600℃的样品进行磁
化率各向异性测量. 分别用磁化率各向异性参数 K1, 
K2和 K3来定义最大、中间和最小磁化率主轴. 

                       
1) Zhang S W, Walderhaug H J, Yang Y J. Magnetic fabric and its significance in igneous rocks from Taimyr fold-belt, Arctic Siberia. Geophys J 

Int, 待发表 
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如图 4(a)和表 1所示, 由于化学成分转化、新氧
化物生成、单畴-假单畴-多畴之间的转化引起了矿物
颗粒大小变化 [3,4,18~20], 所以在加热至 600℃以上时
岩床磁化率增高; 在原始晶体内新生成的铁磁性矿
物会导致磁化率强烈增加 [3,4,18~20], 这些铁磁性矿物
是由非磁性矿物或弱磁性矿物转化而来. 相反, 玄武
岩磁化率降低 , 说明铁磁性矿物由于加热时发生蚀
变、矿物间转化以及单畴-假单畴的出现 [3,4,16,17,19], 而
转变成为非磁性矿物或弱磁性矿物(例如磁铁矿氧化
成赤铁矿). 晶体缺陷的均匀分布以及空缺处新的阳
离子填充引起的转化可使磁化率发生很大改变 [20]. 正
如具有原生磁组构的火成岩样品那样, 两种岩石的磁
化率各向异性(P=K1/K3)通常很低(图 4(a), (b); 表 1), 
大多数岩床样品的P在加热前为 1.010~1.034, 在加热
后为 1.003~1.015, 而大多玄武岩样品加热前和加热后
P值分别为 1.033~1.071和 1.015~ 1.023[14,21,22]. 加热引
起了P的普遍降低(图 4(a), (b); 表 1), 可能由于去掉
了构造作用和低温蚀变导致的次生各向异性 [23], 同
时暗示了被次生磁化率各向异性成分掩盖的原生定

位的影响 [3], 此外, 磁性矿物蚀变和新矿物的出现会
进一步降低P. 加热后线理度(L =K1/K2)和片理度(F = 
K2/K3)下降, 在岩床和未加热的玄武岩中, 扁平的和
拉长的磁化率各向异性椭球数量大体相等 , 即磁片
理并不比磁线理占优势, 这与Knight和Walker[24]在夏

威夷基性岩墙中发现的结果相似 , 但加热的玄武岩
的磁组构以扁平的磁化率各向异性椭球形状为主(图
4(b); 图 6). 在岩床和未加热的玄武岩中某些采点显
示扁平磁化率各向异性椭球 , 某些显示拉长的椭球
形状, 还有一些显示三轴椭球类型(采点S11 和未加
热的采点S17, 19). 

图 6显示了磁化率各向异性主轴的分布, 看起来
受热时岩床采点S1, S5, S10, S11和S13中倾角较小的
K1 轴从平行层面向垂直于层面方向移动, K2 和K3 轴

向平行层面方向挪动, 因此加热至 600℃得到了增强
的K1轴取向; 从而椭球形状也发生改变, 如图 4(a), (b)
和图 6 所示, 加热前采点S1 和S5 主要显示拉长椭球
形状, 采点S10, S11 和S13 显示了扁平椭球, 加热后
采点S10 和S13 显示拉长椭球, 其他采点的拉长椭球
和扁平椭球数量基本相等; 其中, 采点S5 中K1 和K2

轴通过互换位置而发生 90°移动, 而K3 轴基本稳定; 

当矿物颗粒由单轴形状的磁化率各向异性控制时 [3,25], 
假单畴或大一点的矿物颗粒向较小的颗粒(单畴)转
换能够引起K1 和K3 轴互换位置, 这种机制能够解释
椭球形状和K3轴取向的变化, 与我们的观察一致, 即
岩床含有假单畴矿物或单畴和多畴矿物混合物 1). 玄
武岩采点S17和S19的磁化率主轴也发生了明显移动, 
其K1和K2轴互换位置, 有趣的是, K3轴相对保持稳定, 
受热后的磁组构较加热前的差一些; 采点S16 在受热
前显示拉长椭球 , 受热后获得了增强的磁组构并且
扁平椭球占优势 . 对泰米尔火成岩加热提供了更多
的有关有效磁性质变化的信息 , 加热后的磁组构与
初始磁组构有的相似(采点S11), 有的相反 [3,5,18,25], 
有的产生了磁化率轴的不同取向(采点S5, S13 等). 
热处理不仅可以增强加热前的磁组构 , 而且也可以
使加热前的初始磁组构变得更差; 磁化率主轴和椭
球形状的变化与加热过程中消失或产生的铁磁矿物

相对应 [18,20]. 
前人已经观察研究了倒置磁组构 , 并且认为与

单畴磁铁矿 [3,25,26]1)、顺磁矿物(如菱铁矿或富铁的方
解石 [25,27])有关. 众所周知, 单畴磁铁矿具有倒置磁
组构 [25], 其K1轴垂直于基面(图 4中采点S10, S11和
加热的采点S5 等), 恰好相反的是, 正常磁组构的K3

轴垂直于基面并平行于层面的极(图 6 中未加热采点
S17 和 19). 单畴与假单畴或多畴的混合贡献会产生
中间磁组构, 也就是说, K2轴垂直于层面, K1和K3轴

在层面上或没有一致的取向(图 4 中未加热采点S1, 
S5 和S13 等). 在我们的研究中, 通过磁性矿物学已
确定了单畴磁行为是可能存在的 , 在磁化率各向异
性测量中它总是会导致磁化率轴的倒置 [3,18,25,28]. 

4  讨论 
用综合的岩石磁学技术对泰米尔火成岩进行分

析, 发现岩床含有低钛-钛磁铁矿, 玄武岩中主要铁
磁矿物是含钛低至中等的钛磁铁矿及少量赤铁矿 . 
在埋藏很深的海洋玄武岩 [29]和浅水喷出岩 [23,30]中已

发现了低钛-钛磁铁矿 . 泰米尔火成岩磁性质变化 , 
不仅与矿物颗粒大小变动有关 , 而且与磁性矿物聚
集程度有关. 在岩床中已经发生了中等(图 3(a))至强
烈(图 3(b), (c))的次生的低温蚀变, 这将使得岩床中
有效的磁性颗粒粒度明显降低 , 那么稳定的剩磁携

                       
1) 同第 233页脚注 
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图 6 

磁化率各向异性主轴在加热前(空心圆)和加热至 600℃后(灰圆圈)的投影图, 包括采点 S1, S5, S10, S11, S13, S16, S17和 S19 
 

带者钛磁铁矿的磁畴就应该是假单畴或单畴 . 如果
颗粒较细, 容易得到水并且能与水相混合, 再加上裂
隙中氧气的作用 , 就有助于岩石中氧化作用的进行
[3,18]. 通过光学显微镜观察, 认为岩床中有一些稍微
有点儿次生的磁铁矿(Tc接近 580℃)在实验室加热前
已经形成 . 小颗粒的原生钛磁铁矿不可能是唯一的

磁组构携带者 , 同一块岩石样品可能有多种磁性矿
物颗粒共存 1). 即使在岩床中显微镜下可见的磁性矿
物颗粒似乎比玄武岩的大 , 但岩床含有单畴和小的
假单畴矿物颗粒 1), 而玄武岩中有效的磁性颗粒可能
更趋向大的假单畴. 

铁磁矿物对二叠-三叠的岩床和玄武岩的磁化率 

                       
1) 同第 233页脚注 
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各向异性做出了主要贡献. 加热过程中新形成的铁磁
性颗粒或者取代了前期的矿物或者相应于前期矿物的

脱溶产物 [3,5,18,20,21]. 加热的泰米尔火成岩的P相对降
低, 这与Henry[20]的结果相反, 但与Walderhaug[3]的结

果一致 . 已有文章研究报道了加热后增强的磁组构
[3,18,25,27], 但加热引起的变化远不是简单地增强或改
进磁组构 [20], 加热时矿物发生了化学变化会诱发新
的磁组构产生 , 所以加热后的磁组构是一个复合的
磁组构, 与初始磁组构和新产生的磁组构有关 [20,31]. 
既然岩石是一个复杂的多矿物系统 , 磁性质的变化
不能简单解释成一个单一矿物相的解体 , 而应该考
虑所有矿物相. 

目前, 磁组构的解释并不是非常明确 [5]. 每个磁
化率各向异性的成分与岩浆定位时的岩浆流动方向、

冷却应力、构造应力有关 [3,28], 这使得任何去得到期
望的初始磁组构的方向的预言都带有不确定性. Ell-
wood[31]认为一些次生的磁组构(K3 轴水平)可能与热
应力有关 . 利用计算机模型Dawson和Hargrave[32]发

现流动的岩墙的K1 轴指向流向, 而K3 轴垂直于岩墙

壁, 在静止的岩墙中, K1 轴垂直于岩墙壁. 岩床作为
平坦的侵入构造, 它平行于围岩的层面, 所以岩床的
流动方向不可能垂直于层面 , 然而我们所研究的岩
床与第二种情况类似, 即K1轴垂直于围岩层面. K2和

K3轴方向明显分散, 可以被认为是磁片理度很低的、
磁化率轴取向差的组构 . 因此按照以上模型解释岩
床的各向异性是有疑问的 , 但所研究的岩床磁组构

可能是由岩浆流控制的原生磁组构 . 仍然需要做进
一步的研究来判定磁性矿物的磁畴以便更有效地研

究岩浆的定位. 

5  结论 
泰米尔火成岩的平均磁化率(Km)普遍较高, 岩床

的 Km >3.7×10−3 SI, 玄武岩的 Km >5.3×10−3 SI(表 1和
图 4). 这些岩石中磁性质的变化是由钛磁铁矿的聚
集程度以及矿物颗粒大小不同引起的 . 小颗粒的磁
性矿物是稳定剩磁的携带者. 

磁化率各向异性主要由铁磁矿物携带. 细粒(小
一点的假单畴或单畴)和粗粒(大一点的假单畴或多
畴) 的钛磁铁矿直至纯磁铁矿是岩床的主要磁性矿
物 , 然而玄武岩中磁性矿物可能是更趋向于大一点
的假单畴、多畴, 并含钛低至中等的钛磁铁矿. 研究
的岩床中倒置的磁组构(图 6)很可能由单畴的磁性矿
物导致. 

加热使磁化率各向异性发生变化 , 对所有样品
来说, 这种变化不总是相应于简单的磁组构的增强, 
有时候会得到相反结果 , 因为加热会导致磁性矿物
的转化、新矿物的产生、新矿物颗粒的出现. 加热后
的磁组构与加热前的磁组构和加热过程中新产生的

矿物引起的磁组构有关 . 加热也导致了相应的磁性
参数的变化. 对于加热处理的样品, 应该仔细研究每
个采点在加热后所得到的磁组构数据 , 来判定加热
处理是否明显增强了磁组构. 
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