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摘要    磁铁矿是自然界样品中重要的载磁矿物, 是古地磁、岩石磁学以及环境磁学重要

的研究对象. 磁铁矿的磁学性质受多重因素的影响, 包括其含量以及粒径分布等. 通过理

论模拟, 本文研究了具有一定粒径分布(主要是对数正态分布)的纳米级(单畴和超顺磁)磁

铁矿颗粒的磁化率随温度变化(κ-T)曲线. 研究表明, 磁铁矿的粒径分布能够影响磁化率及

解阻温度, 首先, 粒径分布不但使磁化率在SP/SD转换边界的变化趋于平缓, 而且在κ-T曲

线上, 因磁铁矿解阻形成的 Hopkinson 峰也随分布变宽而变宽; 其次, 增加中值粒径或增

加分布宽度可以使解阻温度明显升高; 另外, 磁化率最大值与粒径分布宽度具有对数函数

关系. 该模型有助于理解磁性矿物磁学性质的多解性以及合理解释实验数据, 本文利用模

型对黄土样品加热产物(主要为 SP+SD 磁铁矿颗粒)的κ-T 曲线进行拟合, 获得了可信的粒

径分布信息. 
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铁的氧化物在土壤、岩石和沉积物等天然样品中

非常普遍, 其中磁铁矿、磁赤铁矿、针铁矿和赤铁矿

是最为常见的磁性矿物. 这些矿物的生成保存与环

境密切相关 [1,2], 因而携带着丰富的环境信息. 根据

天然样品中载磁矿物的磁学性质, 可以获得磁性矿

物的成分、含量、粒径大小及分布等信息[3], 进而可

以推测其代表的环境意义[4].  

磁化率作为衡量物质被磁化难易程度的物理  

量[5], 在环境磁学中有着广泛的应用, 通常用χ表示

质量磁化率, κ表示体积磁化率. 在古海洋学研究中, 

海洋沉积物的磁化率有助于揭示古气候的演变[4], 比

如, 利用北大西洋海洋沉积物的磁化率峰值可以识

别末次冰期的 Henrich 事件[6]. 中国的黄土-古土壤序

列的磁化率变化与深海氧同位素能很好对应, 为研

究气候变化提供了良好的记录[7]. 此外, 磁化率随着

温度的变化(χ-T 或κ-T)曲线还可以用来确定磁性矿

物的类型, 反映磁畴状态和平均粒径的大小以及确

定加热过程中矿物的相变[8,9]. 比如, Deng等[9]研究了

中国黄土高坡的样品发现, 磁赤铁矿和磁铁矿是主

要的磁性矿物, χ-T 加热曲线上 300~450℃的下降是

由磁赤铁矿转换引起, 510℃附近的上升则由磁铁矿

引起. 这两种现象可以反映成土作用的强弱并作为

气候指标. 成土作用与加热过程对样品有一定程度

的等效效果[8,9], Liu 等[10]利用频率磁化率随着温度变
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化的特性, 研究了成土过程中新生成亚铁磁性矿物

连续的粒径分布, 而且研究表明成土作用产生的磁

性颗粒具有相近的粒径分布[11].  

一般而言, 磁化率受磁性矿物的种类、含量、组

分、晶型、相互作用、粒径大小、分布以及测量频率

和测量温度等多种因素影响[1~5,12]. 为了正确判断样

品的环境信息, 前人已经从合成磁性矿物以及理论

模拟作过很多深入的研究. Maher[1]使用合成磁铁矿

样品研究了纳米级磁铁矿的磁学性质, 数据显示平

均粒径~20 nm 的磁铁矿具有最高的频率磁化率

(χfd%), 而~50 nm 的颗粒携带最强的非磁滞剩磁

(ARM, 或者被归一化为 ARM 磁化率, χARM), 利用

χARM 和饱和磁化强度(SIRM)的比值, 以及相对频率

磁化率(χfd%) 两个参数可以有效区分超顺磁(SP)颗

粒与较粗的多畴(MD)颗粒. 基于 Maher 的研究结果, 

Zhou 等[13]提出中国黄土高原古土壤磁化率增高是由

于成土作用产生的细小磁性颗粒造成的.  

利用合成磁性矿物研究其磁性变化存在着一些

难点, 比如, 合成磁性矿物总是存在着一定的粒径分

布, 因而难以获得精确的单一粒径磁性颗粒的性质. 

为了克服这些难题, 另外一些学者利用理论模拟的

方法进行了相关研究. 结果表明, SP 颗粒的磁化率具

有频率效应[10,14~17]. 提高观测频率时, 样品的高频磁

化率(χh)降低[16,17], 于是产生了χfd, 而且较小的粒径

分布会使χfd%增高[14,15]. 尽管粒径分布对χfd%有影响, 

但仅凭χfd%不能定量地给出粒径分布信息[14,15]. 即使

样品中只含有磁铁矿, 不同粒径分布的矿物也可以

具有相同的χfd%
[15]. 对于这种多解性, 需要其他手段

来估算粒径信息[14]. 对于主要矿物为 SP 和单畴(SD)

磁铁矿的样品[10,17], 通过测量不同温度下的χfd(χfd-T

曲线), 可以获得连续的粒径分布信息.  

进一步研究表明, 磁铁矿粒径分布对于磁化率

随温度的变化有影响[1,14]. 天然样品中的矿物的粒径

分布大多服从对数正态分布[18,19]. 因此, 为了研究粒

径分布对于χ-T 曲线的影响, 本文基于前人的研究, 

模拟了 SP+SD 范围内具有体积对数正态分布的磁铁

矿的χ-T 曲线, 并提出了一种从曲线中提取粒径分布

信息的方法.  

1  理论基础 

随着磁铁矿的粒径增长, 颗粒的磁畴状态分为

SD, 假单畴(PSD)和 MD[2]. 其中单畴颗粒按粒径大

小又分为 SP, 黏滞超顺磁颗粒(VSP)和稳定单畴颗粒

(SSD). SP 颗粒因热扰动影响而处于无序状态, 容易

被磁化, 而 SSD 颗粒具有足够大的能垒克服热扰动, 

不易被磁化[17].  

SSD 颗粒的稳定性可以用弛豫时间 (τ)来界   

定[14,17]:  

0 exp ,
KV

kT
τ τ ⎛ ⎞= ⎜ ⎟

⎝ ⎠
            (1) 

其中, τ0 为常数, 一般取τ0=10−9 s[14,17]; K 是各项异性

能常数; V 是颗粒体积; KV 是颗粒自身具有的磁能; k

是波尔兹曼常量; kT 是热能. 对于具有单一磁化轴的

磁铁矿, 通常是形状各项异性能占主导[14], 则有 

0 s k / 2,K M Hμ=                 (2) 

其中 , μ0 是真空磁导率, 国际单位制中μ0=4π×10−7 

H/m, Ms 是饱和磁化强度, Hk 是磁颗粒的单畴微观矫

顽力.  

由(1)和(2)式可得 

0 s k 0

2
ln .

kT
V

M H

τ
μ τ

⎛ ⎞
= ⎜ ⎟

⎝ ⎠
             (3) 

如果τ小于观测时间, 则在一次测量时间里颗粒处于

无序状态, 即 SP 状态. 定义临界状态为ωτs=1[17], 将

τs 代入(3)式可以求得阻挡体积(Vb). 在实际计算的时

候, 假定集合中颗粒的 Hk 是相同的, 可认为 V<Vb 的

颗粒处于 SP 状态, V>Vb 的颗粒处于 SD 状态.  

如果忽略磁性颗粒的磁相互作用, SD 颗粒的体

积磁化率为[14] 

s
sd

k

2

3

M

H
κ = .                  (4) 

在交变场测量的情况下, SP 颗粒的磁化率为[14] 
2

0 s
sp 2 2

1
.

3(1 )

VM

kT

μ
κ

ω τ
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+
          (5) 

当温度变化时, Ms 与 Hk 随温度变化[17], 一般服从如

下规律:  
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其中 T0 是室温(约 300 K), 对于主要受形状各向异性

能控制的强磁性颗粒, n=m≈0.43[17]. Ms0 是室温下磁

铁矿的饱和磁化强度, 约为 478.4 kA/m, Hk(T)可由测

定的宏观矫顽力 Hc(T)估算得到[17]:  

k ( ) 2.09 ( ).cH T H= T              (8) 

对于具有粒径分布 N(V)的颗粒集合, 体积磁化

率是各种粒径颗粒磁化率的和[15,16]: 

max

min b
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sp sd
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VVb
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(9)

 

其中, κ(V)是体积为 V 的颗粒的磁化率, N(V)是具有

体积 V 的颗粒出现的频率, Vmin 与 Vmax 是颗粒的最小

和最大体积.  

在自然界中, 对数正态分布是矿物颗粒非常普

遍的分布模式[18,19], 研究表明中国黄土-古土壤中成

土作用产生的 SP+SD颗粒具有体积对数正态分布[10], 

因此在计算时假设颗粒集合具有体积对数正态分  

布[15,18]: 
2

m
m 2

(ln ln )1
( ) ( , , ) exp ,

22π
V V

N V f V V
V

σ
σσ

⎛ ⎞−
= = −⎜ ⎟⎜ ⎟

⎝ ⎠
 

            (10) 
其中, Vm 为中值体积, σ为均方差[18].  

结合公式(1)~(10), 就可以模拟磁性矿物的磁化

率随温度变化的行为.  

2  结果与讨论 

图 1 显示了室温下矫顽力为 25 mT 的磁铁矿磁

化率随体积的变化特征. 对于单一粒径分布的颗粒, 

其磁化率首先随体积线性增加, 在粒径~20 nm 时达

到最大值, 然后急剧下降. 对于具有粒径分布的颗粒, 

其最大磁化率显著降低. 此外, 在达到最大值以前, 

磁化率增加得更快, SP/SD 的转换边界变化更平缓.  

图 2 给出的是粒径分布相同 (Dm=16 nm, σ=0.3), 

但矫顽力不同的两种磁铁矿的κ-T 曲线. Bc=μ0Hc=30 

mT 的磁铁矿颗粒在温度低于 100 K 时磁化率没有变

化, 100 K之后开始解阻, 在 280 K左右磁化率达到最

大, 之后逐渐降低. 颗粒的铁磁性在居里温度点(Tc)

以后消失. 当磁铁矿颗粒的矫顽力增加时(Bc=50 mT),  

 

图 1  体积磁化率随粒径变化规律 

短虚线为单一粒径的磁化率曲线, 实线代表分布宽度为 0.3 的颗粒, 

长虚线代表分布宽度为 0.5 的颗粒. 图中显示的是矫顽力为 25 mT

的磁铁矿室温下的数据 

 

图 2  不同矫顽力的磁铁矿的κ-T 曲线 

实线代表的磁铁矿矫顽力为 30 mT, 虚线颗粒的矫顽力为 50 mT, 

二者具有相同的分布, 中值粒径为 16 nm, 分布宽度为 0.3 

其初始磁化率降低, 在 200 K 时磁化率开始上升并在

400 K 达到最大. 500 K 以后, 两条曲线重合.  

据图 2 可知, 矫顽力较大的磁铁矿的解阻温度

(Tb)更高, 解阻以前磁化率较低. 从公式(1)和(2)可以

看出, 当τ一定时, 矫顽力越高, SD 颗粒具有的能垒

越高, 使其解阻就需要更高的温度. 在 Tb 之上, 磁颗

粒表现出 SP 行为, 两种颗粒的磁化率具有一致的随

温度变化特征.   

中值粒径不同, 分布宽度相同的磁铁矿的κ-T 曲

线如图 3 所示. Dm=12 nm 的磁铁矿中 SP 颗粒占主要
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κ(Tb), 即最大体积磁化率κmax 与σ的关系, 可以看到, 

矫顽力和σ的增加都会引起κ(Tb)的下降. 通过对计算

结果拟合我们发现κmax 与σ具有形如κmax=Blnσ+A 的

对数关系. 对于不同矫顽力的磁铁矿系数 A与 B也不

同, 但两个系数与矫顽力具有幂次关系, 如图 5(b)所

示. 这样, 对于某一矫顽力的具有对数正态分布的

SP+SD 磁铁矿颗粒可能具有如下关系:  

成分, 磁化率在 100 K 就开始升高, Tb 约为 120 K. 

Dm=28 nm 的磁铁矿中则是 SD 颗粒为主, 500 K 以后

才解阻, Tb 约为 600 K. 尽管 Tb 不同, 但它们在 Tb 达

到的最大值(κ(Tb))相同.  

对比图 3 实线与虚线数据可以发现, 当随σ增加

后, Tb 显著升高, 而κ(Tb)降低, 解阻过程更加平缓. 

另外, 尽管粒径分布不同, 但是颗粒在解阻以前(直

线所示)具有相同的磁化率, 说明该值与粒径分布无

关而只受矫顽力影响.  
max ln ,B Aκ σ= +              (11) 

1
0 c837.356( ) ,A μ −= H

H

           (12) 
图 4(a)中显示了中值粒径相同而分布宽度不同

的 5 组颗粒的κ-T曲线. 随着σ增加, 磁铁矿在较低的

温度就开始解阻, 解阻过程更加平缓, Tb 逐渐向 Tc 靠

近, 造成所谓的 Hopkinson 效应峰[20,21]. 图 4(b)为相

应的粒径分布. 

1
0 c434.448( ) .B μ −= −           (13) 

图 5(c)和(d)分别显示了矫顽力为 30 与 50 mT 的

具有不同分布宽度的磁铁矿的 Dm-Tb 关系图, 当σ一
定时, 中值粒径的增加会引起 Tb 的升高, 而且σ对 Tb

有明显的的影响. 从图 5 中可以看到, 直接利用 Tb估

算 Dm 理论上会引起较大的误差 . 比如图 5(d)中 , 

Dm=20 nm 时, Tb(σ=1.0)与 Tb(σ=0.1)相差超过 200 K; 

Tb=700 K 时, Dm(σ=0.1)与 Dm(σ=1.0)相差超过 10 nm. 

不过, 自然样品中的颗粒一般分布较宽[14,22], 比如图

5(d)中, Tb=700 K 时, Dm(σ=0.7)与 Dm(σ=0.9)只相差大

约 3 nm, 所以一般来说, 通过比较不同自然样品的

Tb 初步判断各自的中值粒径大小也是可行的. κ-T 曲

线分为低温和高温磁化率曲线, 在实验室中是独立

测量的, 而且由于 SP 与 SD 颗粒解阻温度不同, 二者

的两种磁化率曲线的特征也有明显差别. 

以上的结果显示, 矫顽力与粒径分布对κ-T 曲线

有明显影响. 图 5(a)给出了五种矫顽力磁铁矿颗粒的 

 

 Maher[1]的实验显示, SP 颗粒的低温κ-T 曲线有

显著的上升, 所以低温κ-T 曲线可以作为判断 SP 颗

粒存在的证据之一. 图 6(a)显示, 中值粒径为 10 nm

的颗粒虽然分布很宽(σ=0.9), 但是其解阻温度仍然 

图 3  分布宽度不同的磁铁矿的κ-T 曲线 

曲线上方的数字代表中值粒径, 单位: nm. 实线代表分布宽度为 0.2

的颗粒. 虚线代表分布宽度为 0.4 的颗粒. 颗粒矫顽力为 25 mT 

 

 

图 4  κ-T 曲线(a)和粒径分布曲线(b) 

(a) 磁铁矿中值粒径均为 25 nm, 分布宽度如曲线右侧数字所示; 颗粒矫顽力均为 25 mT. (b) 分别对应(a)中分布宽度为 0.5, 0.7 和 0.9 的三条

κ-T 曲线 
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图 5  分布宽度σ与最大体积磁化率κmax的关系(a)、对数关系式中系数 A, B 与矫顽力μ0Hc的关系(b)和不同分布宽度的磁铁

矿解阻温度与中值粒径的关系((c)和(d)) 

(a) 圆圈为计算结果, 实线是对计算结果的拟合曲线, 曲线左侧的数字代表颗粒的矫顽力; 二者具有对数关系, R2为判定系数. (b) 拟合结果

显示系数与矫顽力呈幂次关系. (c), (d) 分布宽度σ从 0.1~1.0 变化 

小于 300 K. Dm=18 nm(SP 颗粒), σ=0.3 颗粒的低温

κ-T 曲线在 150 K 以后急剧上升, 并且 Tb 超过 300 K. 

然而 SD 颗粒(Dm=25 nm, σ=0.3)的磁化率曲线基本没

有变化, 只有当分布宽度增加(σ=0.9)包含更多 SP 颗

粒时(图 4(b)), 磁化率随温度才出现显著的增加. 这

说明低温κ-T 曲线能够有效区分 SP 与 SD 颗粒.  

SD 颗粒的解阻温度大于 300 K(图 3), 因此其磁

化率在高温变化明显. 图 6(b)中, 25 nm(0.3)与 35 

nm(0.3)的颗粒分别在 550与 750 K 附近解阻, 形成明

显的 Hopkinson 峰. 由公式(1)可知, 较大的 SD 颗粒

具有更大的能垒, 需要更多的热能才能解阻, 所以大

颗粒磁铁矿的峰更靠近居里温度点[17]. 相反, 由于

SP 颗粒磁化率在高温迅速衰减, 因此当样品中以 SP

颗粒为主时, 高温磁化率很低, 而且呈逐渐下降的趋

势, 如图 6(b)中 18 nm 的颗粒所示, 这有别于 SD 与

MD 颗粒的κ-T 曲线.  

3  应用实例 

3.1  黄土/古土壤高温κ-T曲线 

中国黄土/古土壤因受成土作用改造含有细小的

SP和 SD颗粒, 而且样品在氩气环境中加热后也会生 
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图 6  低温(a)和高温(b)归一化κ-T 曲线 

(a) 使用 0~300 K 之间体积磁化率最大值(κmax)归一化; (b) 使用 300 K 的体积磁化率磁化率(κ300 K)归一化. 标注的数字 

代表中值粒径(分布宽度) 

成细小的磁铁矿 [8,13], 加热处理后样品的加热冷却

κ-T 曲线基本可逆[8,17], 意味着矿物相已经稳定, 适

合用本文的模型来研究其粒径分布. 图 7(a)中的样品

采自黄土高原的临夏塬堡(35°38′N, 103°10′E), 是一

条典型的黄土样品的分步加热曲线. 对于加热曲线, 

在 300℃之后, 磁化率开始降低, 这主要是由于成土

作用产生的磁赤铁矿受热转化弱磁性的赤铁矿; 在

500℃之后, 受新生成的强磁性矿物(主要是磁铁矿, 

居里温度为 580℃), κ-T曲线出现峰值[9]. 另外两条实

线分别代表原始样品加热到 500℃和 600℃后的冷却

曲线. 虚线是加热到 600℃与加热到 500℃的样品的

冷却曲线的差别, 代表 500~600℃之间新生成的磁铁

矿的磁化率随温度变化曲线, 图 7(b)是与模拟数据比

较的结果, 测量数据与模拟数据在 300℃以后吻合较

好 . 点划线代表了两者的差别 , 趋势与图 6(b)中

Dm=18 nm, σ=0.3 的曲线比较接近, 可能意味着加热

过程中生成的一种更细小的组分, 或者新生成磁铁

矿具有另外的分布, 比如 Weibull 分布[23], 但也有另

外的可能, 比如与样品中含有的磁赤铁矿有关, 或者

新生成的磁铁矿颗粒具有相互作用. 图 7(c)显示了与 

模拟数据对应的对数正态粒径分布 , Dm=26 nm, 

σ=0.78, 与成土作用产生的磁铁矿粒径分布相似[8,17].  

3.2  局限性讨论 

天然样品的成分比较复杂, 包含顺磁性的黏土

矿物、亚铁磁性和反铁磁性物质(比如赤铁矿和针铁

矿 [24]). 所以, 如果样品中的矿物成分比较复杂, 且

不同的矿物成分对样品的磁化率都具有明显的贡献

时, κ-T 曲线就会变得复杂. 此外, 本文提出的κ-T 曲

线反演只适合于细粒磁性矿物. 如果样品中包含有

物源输入的大颗粒(假单畴和多畴), 尤其当温度低于

细粒磁性矿物的解阻温度时, 其贡献就不能忽略了. 

比如, 图 7(b)显示, 在高温段的拟合程度很好, 而低

于 200℃, 拟合曲线就与实测值差别较大. 第三, 反

铁磁性矿物在高温时的磁化率很小, 从而被亚铁磁

性矿物掩盖. 但在低温时, 反铁磁性矿物的磁性由于

未补偿磁矩(uncompensated moment)的作用而显著增

强[25], 所以可能对低温κ-T 曲线(尤其是小于 100 K)

有明显影响.  

低温频率磁化率[10]正是利用了细颗粒亚铁磁性

矿物的频率效应剔除了这些复杂成分的影响, 所以

能很好的反演出成土作用产生的磁赤铁矿的粒径分

布. 但是受到仪器的限制, 比如常用的 MPMS 系统, 

其最大测量温度小于 400 K. 所以, 如果磁性矿物具

有比较宽广的粒径分布, 应该综合利用上述的两种

方法确定其粒径分布信息.  

4  结论 

粒径分布对细颗粒磁铁矿的κ-T曲线有明显影响. 
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图 7  样品分步加热冷却κ-T 曲线(a)、实际数据与模拟数据对比(b)以及与模拟结果对应的粒径分布图(c) 

(a) 使用样品加热前的室温磁化率(κINI)归一化. 虚线为加热至 600℃的冷却曲线与加热至 500℃的冷却曲线相减的结果. (b) 实线表示的是(a)

中虚线所示数据, 是样品 500~600℃间新生成磁性矿物的κ-T 曲线. 虚线是与实际数据最接近的模拟结果. 点划线为两者的差别 

当粒径服从对数正态分布, 且分布宽度一定时, 由

κ-T 曲线确定的解阻温度随中值粒径增加而升高. 此

外, 当中值粒径一定时, 解阻温度随粒径的分布宽度

增加而升高, κ-T曲线趋于平缓, κmax减小. κmax与分布

宽度具有κmax=Blnσ+A 的关系, 系数 A 和 B 与矫顽力

有关.  

自然样品的粒径通常分布很宽, 且常常服对数

正态分布. 如果样品中磁性颗粒的粒径主要分布在

SP+SD 区间, 那么, 可以通过正演拟合κ-T 曲线获取

粒径分布信息.  
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