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摘要    随着环境磁学的广泛开展和应用, 最近 20 年来磁赤铁矿(γ-Fe2O3)被人们所日益熟悉. 

现在它已经被发现是一种地表十分常见的矿物, 与磁铁矿常常相伴随, 是氧化透水通气环境的

很好指示矿物. 它也是制造音乐和录像磁带的重要磁性材料, 在工业有很广泛的用途. 磁赤铁

矿的人工合成一般由磁铁矿通过在低于 300℃的氧化环境中加热几个小时甚至几天时间来形成. 

它受热不稳定而产生化学变化的磁学性质是其重要特点, 即加热到 250℃之后该矿物一般就会

被不同程度转变成为赤铁矿. 因此实际上无法测量其居里点. 后来对人工合成磁赤铁矿样品研

究进一步发现, 该矿物受热可以部分热稳定, 居里温度约为 645℃. 本文通过不同粒度人工磁铁

矿系列样品进行热磁测量实验时发现, 超细粒级(假单畴(PSD)和多畴(MD)细粒)磁铁矿在快速

加热过程中, 形成了完全热稳定的磁赤铁矿. 而且, 用同样的样品在另外加热炉中快速加热到

700℃高温, 并且在该温度停留 10 min, 然后冷却下来, 也可以达到相同的效果. 即由此两个过

程形成的磁赤铁矿, 再从室温加到700℃的居里温度测量过程几乎达到百分之百可逆, 即完全对

热稳定性特点. 我们用 X 衍射和穆斯堡尔谱技术来鉴定和确认加热前的磁铁矿和快速加热形成

的磁赤铁矿(和赤铁矿), 并且比较其磁铁矿的磁滞迴线、高温磁化强度、低温热退磁和低温磁化

率特性, 结果表明, 这种过程通过超细磁铁矿加热快速氧化形成完全可逆具有热稳定性质的磁

赤铁矿, 可能暗示着在某些加热环境形成的磁赤铁矿也可能携带热剩磁. 根据磁赤铁矿是否受

热不稳定及其表现形式, 将它详细分成 4 种类型探讨分析. 受热后部分稳定和完全稳定的磁赤

铁矿应当具备携带热剩磁的能力. 人工合成磁赤铁矿的温度与其反应时间可能有个互补关系. 

磁赤铁受热后稳定与否可能与多种因素有关, 如受纯度大小、受热温度高低和时间长短等影响, 

粒度大小可能也是重要因素之一. 磁赤铁矿可能如同磁铁矿, 也有不同粒级超顺磁(SP)、单畴

(SD)和MD对应着不同的磁学特点. 细粒PSD氧化的人工磁铁矿在低温磁学测量显示为Verwey

转换被“抑制”的现象, 其根本原因可能是, 氧化后磁铁矿的内核直径实际上已经达到或者接近

该矿物的 SD 粒径, 所以它的 Verwey 转换显得被“抑制”.  
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铁是地球最普通和丰度最高的元素之一. 铁在

不同的氧化环境、还原条件或不同的环境控制因素

(如温度, 降雨量/湿度, pH, Eh 以及生物磁菌类型和

浓度)条件下均可以形成. 铁的氧化物, 如磁赤铁矿

和赤铁矿通常形成和保存在干旱的氧化环境, 磁铁

矿因其本身化学成分和结构特点有着更宽的生存环

境, 不仅可以与前两者共生, 而且还可以在弱还原条

件下存在. 铁的氢氧化物, 如褐铁矿或针铁矿, 在潮

湿的氧化条件下形成; 而铁的硫化物, 如黄铁矿、磁

黄铁矿和胶铁矿则是在还原和湿度比较充足的环境

下形成的. 这些铁的化合物均有各自稳定的氧化还

原环境, 测量和鉴定这些矿物, 是我们分析它们形成

和保存环境的重要基础.  

LeBorgne[1,2]发现, 表土的磁化率比它之下的土

壤层增强了 2~3 倍, Mullins[3]则通过实验室进行了彻

底研究. LeBorgne[1,2]认为, 表土的磁性增强可能是由

于以下两种可能的机制之一所致:  

(1) 土壤母质中有些弱磁性三价铁离子可能由

于发酵而在富含有机碳的土壤 A 层里被还原形成了

二价铁的强磁性的磁铁矿. 因为在磁铁矿单位晶胞

(Fe3O4)里有两个三价的铁离子和一个二价的铁离子.  

(2) 磁赤铁矿也可能作为天然森林和草原大火

的最终产物形成.  

为了探讨测试生物矿化形成过程, 固态铁的化

合物(如磁铁矿和磁赤铁矿)实验室里合成的环境变

化的指示参数, 用来标定野外测量的数据, 其目的在

于讨论, 纳米粒级含铁矿物磁铁矿和磁赤铁矿是否

在成土中由于生物和/或非生物过程所形成的[4]. 磁

赤铁矿通常可以在各种土壤成土过程中形成, 尤其

发生在热带和亚热带气候条件下高度风化的氧化型

土壤[5]. 然而最近环境磁学研究表明, 磁赤铁矿是一

种分布广泛的磁性矿物, 除了热带和亚热带地区, 在

广大干旱的地区都十分常见, 如中国黄土高原[6~10]; 

欧洲捷克黄土堆积[11]; 甚至在地处高纬度和高湿度

的苔原地区, 比如阿拉斯加[12]以及西伯利亚[13~15]的

黄土和古土壤中都很常见.  

成土作用中形成的超顺磁的磁赤铁矿被认为是

古土壤磁化率增强的主要因素之一[16,17]. Barrón 等[18], 

Torrent[19]和 Liu 等[20]最近报道了成土作用中磁赤铁

矿的具体形成过程, 即成土作用中形成的磁赤铁矿

是水铁矿(ferrihydrite)向赤铁矿转化的中间产物, 且

常与赤铁矿伴生. 实验中, 将磷酸盐化的水铁矿置于

150℃恒温中 120 天, 期间观测到了含水磁赤铁矿的

生成, 粒度在 10~30 nm 间, 其粒度随实验时间变长

从最初的顺磁到单畴. 120 天之后, 水铁矿几乎完全

变成较磁赤铁矿稳定的赤铁矿. 

磁赤铁矿是一种亚铁磁性矿物 , 它与赤铁矿

(hematite, α-Fe2O3)具有相同的化学组分, 而在晶体

结构本质上与磁铁矿极为相似. 为了与赤铁矿区分

开来, 它的化学分子式被冠以γ, 用γ-Fe2O3 来表示它

的立方体阳离子不足的尖晶石结构[21]. 磁赤铁矿与

磁铁矿区别在于, 它的所有或主要的铁离子均为三

价铁(FeIII) 状态, 以及阳离子空缺被氧化态的二价铁

FeII 所补偿[22]. 正是由于它们有着高度相似的晶体结

构, 因而二者的磁学性质除了磁赤铁矿受热不稳定

而被改变成为赤铁矿特点以外, 其余性质均很相近. 

人们所认识的这个热转变的温度差别较大 , 从

250℃[23]到 350~900℃[24]. 但 Özdemir 和 Banerjee[25]

认为, 实际上一部分认识差异应该归因于其他因素

对该转变温度的影响: 比如杂质的存在, 不同的制样

方法以及制样以前该样品的更早历史. 磁赤铁矿受

热不稳定的特点, 通常被人们认识为: 当它加热到

250℃以上, 就会转化成为对热稳定的赤铁矿[21,26~28]. 

磁赤铁矿也因此被认为它不能获得和携带热剩磁

(TRM). 后来 Özdemir 和 Banerjee[25]以及 Özdemir[29]

用制造磁带的磁赤铁矿人工合成的粉末样品加热到

700℃, 报道了部分热稳定的磁赤铁矿; 他们实验中

最多 65%的磁赤铁矿样品显示出可逆特点(35%在加

热过程中转换成为赤铁矿而失去强度). 我们通过不

同粒度的人工磁铁矿系列样品进行热磁测量实验 , 

发现存在对热具有更高稳定性(~100%可逆)的磁赤铁

矿. 同时对比中国和西伯利亚黄土天然样品的磁学

性质, 以便根据它们的热稳定性特点进行深入分析. 

磁性矿物的基本磁学性质是我们诊断样品所含磁性

矿物的重要判据, 这些结果将有助于我们分析是否

这样热稳定的磁赤铁矿可以获得和携带热剩磁.  

1 实验过程与结果 

我们实验的样品来自一组不同粒级的人工磁铁

矿. 这组样品最早是英国 Birmingham 大学 W. H. 

Owens博士约 30年前提供给的Liverpool大学 J. Shaw

教授的. 该样品序列标明 SDP(原为 SD, 本文为了与

单畴 SD(single domain)的区别, 改名为 SDP), 90~125, 
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125~180, 180~250, 250~355, 355~500和>500 μm一共

7 个粒级样品. 长期在密封的小圆柱状塑料盒中放在

实验室保存着. 以上除了SDP粒径不够确切外, 其余

样品粒级均为多畴 (MD, multy-domain). 扫描电镜

(SEM)观察到, SDP 样品的粒度从 0.1~50 μm (甚至还

要宽些)都有分布, 大部分粒径为 1~10 μm (图 1). 如

果从样品粒径序列分析, 该组样品可能包含了当年

制样过程 90 μm 以下所有细小颗粒. SDP 样品的 X 射

线衍射(XRD)和穆斯堡尔谱结果表明, 该样品为磁铁

矿(见下文). 我们在利物浦大学地磁实验室进行一系

列磁学测量. 用居里称来测量该组样品的热磁曲线

时, 加热速率为 70℃/min, 为了让软磁性矿物如磁铁

矿在测量时达到饱和, 外加磁场强度设为 400 mT. 

热磁曲线测量使用的样品量极少, 大约 0.02 g. 该测

量从室温加热到 700℃然后冷却下来到 100℃过程需

要约 20 min, 所有样品除了细颗粒的 SDP外, 都清楚

地显示了它们居里温度大约为 580℃(图 2(a), 加热曲

线), 它们加热和冷却曲线完全可逆, 或几乎完全可

逆. 而样品 SDP 显示了比其他样品较高的居里温度, 
其加热曲线最明显的转折约在 600℃, 而它的冷却曲

线在强度上比加热前有个明显降低, 并且显示了更

高的居里温度 Tc≈635℃(图 2(b)). 该居里温度值与前

人报道的磁赤铁矿居里点[25,29,30]相似. 图 2(b)详细地

纪录了 SDP样品在加热过程中从较低 Tc矿物转变(氧

化 )成了更高 Tc 矿物整个过程 . 该加热曲线除了

Tc1=600℃处的最明显的转折外, 如果仔细地观察分

析, 可能还有 2 个很容易忽略的微小变化却是很重要

的特点: 1) 加热曲线在 250~300℃温度范围内, 似乎

还可以隐隐约约看到曲线斜率的变化, 它可能反映

了样品 SDP 本身就含有微量的磁赤铁矿; 2) 如果把 
  

 

图 1  SDP 样品扫描电镜照片 

显示粒径分布范围 

600℃以上的部分放大, 可以发现该样品加热曲线还

清晰地记录到了一个接近 620℃的居里点 Tc2. 从它

变化幅度可以分析, 该部分特点的样品含量也很少, 

但是它很可能反映出样品 SDP 在加热前还有另外一

部分少量颗粒已经具有磁赤铁矿的特点. 

图 2(b)是居里称记录的 SDP 样品加热冷却测量 

过程 . 为了证实快速加热可以形成磁赤铁矿 , 我们  

对上述一系列粒度不同的磁铁矿样品各 5 g, 置入碗

状容器, 然后放入自动热退磁炉(型号 MMTD80, 由

Magnetic Measurements公司生产)中. 该热退磁炉由微

处理器控制, 可以对古地磁样品自动加热和冷却达到

热退磁的目的. 这些样品大约 15 min 完成从室温加热

到 700℃升温过程, 我们设置样品在该温度停留 10 

min, 然后冷却下来(20 min). 如此过程由样品 SDP 加

热到高温 700℃冷却下来所形成的样品称为 SDH. 它

的热磁曲线测量如图 2(c)所示, 显示了 Tc 约 635℃的

居里点和完全可逆热稳定的特点. 而且经过 XRD 证

实, 加热前的 SDP为磁铁矿, 加热后的 SDH 为磁赤铁

矿(63%)和赤铁矿(37%, 详见下文).  

细小的 SDP 磁铁矿在热退磁炉中高温快速加热

氧化而被转化成为完全热稳定的磁赤铁矿, 它也可

以在居里称高温测量过程的大约 20 min 内完成以上

同样转变(图 2(b)). 为了证实它的热稳定性的重复性, 

我们将测量了图 2(b)后热磁曲线的样品, 留在样品架

中, 重复其测量过程, 实验测量结果亦如图 2(c)所示, 
显示了 Tc 约 635℃, 完全可逆和热稳定. 该实验又进

一步重复测量了 3 次, 每次都可以观察到整个热稳定

过程和 630~640℃之间变化的居里点. 这些特点与加

热磁铁矿形成了热稳定的磁赤铁矿以及赤铁矿(见稍

后 XRD 和穆斯堡尔谱分析)是一致的. 加热前后过程

失去了约 23%的磁化强度(图 2(b)), 它既有磁铁矿转

换成为磁赤铁矿而使之强度降低的原因, 也有部分

归因于热不稳定的磁赤铁矿转换成为赤铁矿(250~ 

300℃间加热曲线斜率变化)的缘故. 仅仅根据现有的

热磁曲线还难以分辨出二者的相对贡献大小. 以上

这些结果证实, 多畴细粒的磁铁矿(SDP)通过高温氧

化快速形成了完全热稳定的磁赤铁矿和赤铁矿

(SDH). 然而 , 当样品 SDH 被加热到更高的温度

750℃, 并分别停留 20 和 30 min(比 SDP 停留了更长

时间), 它们的热稳定性也随着变化, 可逆程度分别

下降到 92%和 24%(图 2(d)). 说明磁赤铁矿的受热稳

定性与它形成的过程与历史关系极大. 

594 
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图 2  高温热磁测量曲线 

(a) 加热曲线显示各粗粒多畴磁铁矿 Tc 约 580℃; 但是细粒 SDP 的 Tc≈600℃, 明显较高. (b) 样品 SDP 加热过程中形成了 SDH, 它的 Tc

约 635℃. (c) SDH 样品的热磁曲线显示了 Tc ≈635℃, 完全可逆和受热稳定的特点. (d) SDH 样品的热稳定性随着在加热到 700℃和滞留时 

间长短而发生变化 

本文实验低温磁化率使用 Bartington MS2 磁化

率仪测量, 每个样品大约重 3 g. 测量磁滞迴线参数

时磁场选在−1~1 T 之间, 大约使用 0.09 g 样品, 在

兰州大学使用可变磁场居里称VFTB测量. 在利物浦

大学物理系和兰州大学西部环境教育部重点实验室

两次测量 XRD. 1991 年在利物浦使用 Philips PW1877

自动粉末衍射仪测量, 铜靶, 0.02° 2θ间隔, 只有打印

输出. 最近在兰州大学再次测量, 也是铜靶, 0.02° 2θ
间隔, 测量结果一致.  

2 加热前后样品磁学性质对比研究 

2.1 低温磁学特征 

我们对加热前样品 SDP 和炉子内加热到 700℃

停留 10 min 形成的样品 SDH, 采取了一系列实验室

测量来进行对比研究. 低温磁化率可以用来了解磁

铁矿颗粒中有关单畴、超顺磁和多畴粒级分布的情形. 

人工磁铁矿各个粒级样品的低温磁化率测量结果如

图 3 所示. 除了细粒多畴 SDP 和它加热形成的 SDH

样品之外, 其他粗粒的所有样品都记录了明显的在

温度−153~−123℃之间 Verwey 转换, 而 SDP 和 SDH

两个样品显示出了相当平坦的磁化率温度曲线. 后

者 SDH 的平坦曲线应当归因于磁赤铁矿(详见以下

XRD 和穆斯堡尔谱分析), 而前者 SDP 样品却也显示

出相似的平坦曲线, 它可能是由于多畴小颗粒和磁

赤铁矿化过程对 Verwey 转换的抑制而变得平坦[31], 

或者是由于细小的 PSD (pseudo single domain, 假单

畴)颗粒表面被氧化后, 其中心内核实为SD粒级的缘

故(详见以下讨论分析).  

随着温度升高, SDP 样品磁化率也几乎线性增 

加, RS值(室温磁化率和低温–196℃磁化率的比值[32]) 

为 0.93, 这个数值与 SD 磁铁矿的数值[26,28,33]以及/或

者磁赤铁矿[34]是一致的. 而我们 SEM 观察到的 SDP

样品颗粒主要在 0.1~10 μm 之间, 在磁铁矿应该属于
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MD范畴, 或为接近SD/MD界线的PSD. 把样品SDP

加热后形成的 SDH, 大致显示了与加热前 SDP 样品

很相近的低温磁学行为, 只是在低温, 尤其在−150℃

以下, 表现出更大一些的斜率和更低一些的数值(图

3), 这使得它的 RS=0.85, 比它加热前 SDP 样品略低

一些. 两个样品 SDP 和 SDH 随着温度上升而呈现出

平缓稳定增加的趋势, 表现出它们的磁学总体特征

近似于单畴(不论磁铁矿或是磁赤铁矿)的特点, 并且

该曲线随温度升高磁化率也增加的特点, 暗示着可

能还含有超顺磁 SP(superparamagnetic)粒级组分. 因

为当温度降低到−196℃, 使一些室温条件下为 SP 粒

级不能携带剩磁的磁铁矿或磁赤铁矿也随之具有了

单畴特点, 但是随着温度升高, 这些颗粒又还原到

SP 状态. 由于 SP 粒级单位重量磁化率比 SD 高些, 

所以随着温度升高, 这些颗粒从 SD 状态变成 SP, 使

得磁化率数值增加. 图 3 曲线 SDH 样品具有更大一

些斜率, 则可能反映了该样品比加热前的 SDP 含更

多一些 SP 颗粒. SDH 曲线主要由磁赤铁矿所表现, 

而磁赤铁矿的 SP/SD 界线比磁铁矿偏大些, 这可能

是 SDH 样品比 SDP 含较多 SP 颗粒的原因.  

加热前后的 SDP 和 SDH 两个样品的低温热退磁

曲线也很相似(图 4). 其测量过程是: 1) 将样品放入

液氮去获得−197℃低温; 2) 加一磁场 1.3 T; 3) 随者

温度上升不断地测量样品磁化强度. 两个样品随者

温度升高至室温, 逐渐失去在−197℃低温所获得的 

 

 

图 3  一组不同粒级人工多畴磁铁矿样品低温磁 
化率特点 

κ/κ5表示各温度磁化率与 5℃时磁化率的比值. > 90 μm 各粒级磁铁

矿清楚地显示了 Verwey 转换: 曲线在−120~−150℃之间明显转折, 

而细粒样品 SDP 和它加热形成的 SDH 曲线形态则更接近单畴(SD)

特点为主要特征. 似乎表明, SDP 样品经历过长期的室温条件下的 

低温氧化, 从而抑制住了 Verwey 转换 

 

图 4  细粒假单畴磁铁矿 SDP 和它加热形成的 SDH 以 
及多畴(90~125 μm)人工磁铁矿样品低温热退磁曲线 

纵轴为各剩磁强度与低温−197℃剩磁强度的比值. 低温所加磁场为

1.3 T. 90~125 μm磁铁矿清楚地显示了Verwey转换, 而样品 SDP和

SDH 曲线只有微弱表现. 它与报道的磁赤铁矿化了的磁铁矿低温 

曲线[28]极为相似 

剩磁, 同时还显示了一个轻微不十分明显的 Verwey

转换, 而多畴各粒级样品在该温度有着极其明显的

Verwey转换, 如图 4中的 90~125 μm曲线, 形成强烈

反差对比. SDP 和 SDH 两样品其低温变化趋势与转

折程度与报道的被氧化了的假单畴磁铁矿极为相似

(文献[28]中的图 3.6). 这与 SDP 样品 SEM 观察到粒

径多在 0.1~10 μm 之间－实为 MD 磁铁矿, 却表现出

很弱的 Verwey 转换, 除非 SDP 颗粒被普遍氧化, 否

则它的 Verwey 转换程度应当与粒径为 90~125 μm 低

温退磁曲线(图 4)相似.  

2.2  X射线衍射 

我们对SDP和SDH粉末样品先后两次进行XRD

测量. 1991年这两个样品也曾经在英国利物浦大学地

质系的飞利浦公司生产的粉末 X 射线衍射仪进行分

析 , 该仪器当时还只是打印输出 , 我们将 SDP 和

SDH 粉末样品的 XRD 测量结果要点列在表 1. 磁铁

矿是 SDP 样品 XRD 图谱中唯一的矿物相, 但是我们

也注意到, 磁赤铁矿和磁铁矿有着完全相同的空间

群(spacing group), 只有在晶格参数方面才有些细微

差别. 由于 SDP 样品粒度细小, 使得它的衍射峰变宽, 

造成我们使用 XRD 来明确区分磁铁矿和磁赤铁矿变

得更加困难. 于是我们对这 2 样品进一步测量了穆斯

堡尔谱(见下文). 而 SDH 样品 XRD 数据分析的说明, 

加热后形成的 SDH 样品全无磁铁矿的踪影, 取而代

之被检测到的是赤铁矿和磁赤铁矿 2 种矿物相. 
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2009 年在兰州大学西部环境教育部重点实验室

又一次使用荷兰帕纳科(PANalytical, 原飞利浦分析

仪器)公司生产的X’Pert Pro MPD粉末X射线衍射仪

对以上两个样品进行测量. 测量结果与以前在利物

浦大学所得结果(表 1)完全吻合(图 5). 即在SDP样品

中, 只检测出磁铁矿一种矿物, 而在加热后形成的

SDH样品中, 检测出赤铁矿和磁赤铁矿两种矿物, 而

且根据其软件的半定量分析, SDH样品中赤铁矿和磁

赤铁矿分别占 37%和 63%. 

表 1  样品 SDP 和 SDH 的 X 衍射图谱 D-spacings(d) 
和 Bragg 峰相对强度(RI) 图 5  SDP 和 SDH 粉末样品 XRD 谱 

SDP(Fe3O4) SDH(α-Fe2O3) SDH(γ-Fe2O3) 
编号 

d RI(%) d RI(%) d RI(%) 

1 4.84 7.5 3.682 28.8 4.84 2.1 

2 2.96 13.2 2.696 100 2.947 14 

3 2.96 27.3 2.209 22.2 2.513 100 

4 2.52 100 1.839 34.6 2.083 8.4 

5 2.41 5.7 1.693 40.7 1.601 13.3 

6 2.09 21 1.485 26.3   

7 2.03 8.7 1.452 26.7   

8 1.17 7.5     

9 1.61 24.5     

10 1.478 33.6     

Magn, 磁铁矿; MH, 磁赤铁矿; H, 赤铁矿. 测量使用铜靶, 横轴是

XRD扫描位置(0.02° 2θ). 测量结果和表 1数据一致. 即SDP样品只

含磁铁矿一种矿物相, 而它被加热改变成为 SDH 后, 则含磁赤铁矿 

(63%)和赤铁矿(37%)两种矿物相 

2.3  穆斯堡尔谱 

穆斯堡尔谱测量是在英国利物浦大学物理系完

成的. SDP 和 SDH 两样品从 295, 80 和 15 K 温度下

测量的穆斯堡尔谱(图 6), 各参数列在表 2 中. SDP 样

品在 295 和 80 K 温度下测得的图谱可以用 4 个六线

峰和 1 个双线峰来拟合, 而 15 K 图谱只要用 4 个六 
  

 

 

图 6  SDP 和 SDH 两样品分别在温度 295, 80 和 15 K 下测量的穆斯堡尔图谱 
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表 2  样品 SDP 和 SDH 在 295, 80 和 15 K 温度下测量的 
穆斯堡尔谱参数 a) 

温度(K) 
样品成

分 

IS  
(mm/s) 

QS 
(mm/s) 

B 
(T) 

LW 
(mm/s) 

Area 
(%) 

295 SDP 1 0.30 −0.01 48.7 0.41 26 

     2 0.48 −0.04 46.7 0.81 28 

     3 0.61  0.00 44.4 0.92 26 

     4 0.80  0.20 36.8 3.20 17 

     5 0.37  1.03 0.0 0.98  3 

 SDH 1 0.38 −0.11 51.4 0.27 34 

     2 0.36 −0.04 49.8 1.12 66 

80 SDP 1 0.51 −0.02 52.3 0.48 26 

     2 0.41   0.01 50.3 0.50 34 

     3 0.75 −0.14 47.1 1.14 28 

     4 0.82   0.31 45.4 1.42 8 

     5 0.56   1.20 0.0 2.41  4 

 SDH 1 0.48   0.18 53.8 0.30 44 

     2 0.45   0.03 52.2 0.75 56 

15 SDP 1 0.53 −0.02 52.8 0.54 33 

     2 0.39  0.02 50.8 0.46 31 

     3 0.63 −0.08 48.3 1.23 29 

     4 0.85 −0.25 44.8 3.22  7 

 SDH 1 0.49  0.49 54.1 0.32 46 

     2 0.47  0.02 52.7 0.68 54 

a) IS, 同质异能位移; QS, 四极分裂; B, 磁场强度; LW, 线宽; 

Area, 各子谱的相对面积 

线峰拟合即可. SDP 样品观察到块状磁铁矿的两个常

见组分, 它的第一个峰被分裂成两个, 而第六峰却依

然是一个峰 . 此外还有非常相似超精细磁场

(hyperfine fields)的磁赤铁矿两组分也可以在这图谱

中被检测出来. 但由于SDP样品颗粒细小, 使得进一

步更详细的鉴定就变得不容易确定. 以穆谱参数为

基础, 也有根据认为, 前两个六线峰分别是磁铁矿和

磁赤铁矿中四面体位置的铁离子. 而第三和第四个

六线峰则分别是 Fe3O4 和γ-Fe2O3 八面体位置上的铁

离子. 但是, 由于样品SDP存在细小的颗粒会产生集

磁激化(collective magnetic excitation)效应[35]和存在

阳离子不足磁铁矿[4], 都会使得其共鸣线变得更宽, 

从而导致磁铁矿和磁赤铁矿相对于超精细磁场的数

值有所降低. 第五个双线峰, 它可能是由 SP 颗粒所

产生. 在高温快速氧化(即热淬火处理)后形成的 SDH

样品, 表现出其共鸣线变窄, 两个六线峰即可以拟合

所有的图谱. 比较Greenwood和Gibb[36]报道的磁性超

精细场的数据可知, 第一个六线峰是由于赤铁矿所

致, 而第二个六线峰有更宽的线则可能是由于磁赤

铁矿所产生. 假设无损失消耗量相等, 赤铁矿与磁赤

铁矿铁的比值可以根据 15 K 的图谱粗略估计为大约

1:1.18. 在 SDH 中, 磁赤铁矿大约占重量 54%. 这个

由穆谱估计出来的磁赤铁矿含量, 要比图 1 测量的

Ms 和图 4 中 XRD 所估计的量要低一些. 这可能是由

于赤铁矿和磁赤铁矿图谱高度相互重叠的缘故, 导

致了较大不确定性.  

SDP 和 SDH 的磁滞迴线形态极为相似, 二者都

表现为软磁组分为主要特征. 在外场达到 300 mT 以

前就显示出完全饱和. 这两样品和其他MD磁铁矿的

磁滞迴线参数一并列在表 3. 该参数表显示, 加热后

的 SDH 样品磁性比加热前的 SDP 有了明显降低, MS

和 MRS 大约降低至加热前的 70%, 矫顽力 BC 也略为

降低但是剩磁矫顽力 BCR 增加了 3 倍. 根据以上穆谱

和X射线衍射分析可知, MS和MRS的降低是因为细小

PSD 磁铁矿被高温氧化成为磁赤铁矿和赤铁矿使之

磁性降低, 和剩磁矫顽力升高. 磁赤铁矿和赤铁矿的

MS 值分别是磁铁矿的 10%和小 2 个数量级[33].  

2.4  天然黄土样品加热前后性质比较 

图 7 是两块黄土天然样品两次重复加热的热磁

曲线, 样品分别来自中国黄土高原甘肃西峰(XF1L119) 

表 3  SDP, SDH 样品和其他 MD 粒级磁铁矿磁滞迴线参数 

参数 SDP SDH 90~125 μm 125~180 μm 180~250 μm 250~355 μm 355~500 μm >500 μm 

MS(10−2 Am2/kg ) 7.71 2.10 6.95 6.67 6.62 6.88 5.41 5.96 

MRS(10−3 Am2/kg ) 8.79 2.56 3.23 3.75 4.99 4.83 5.79 4.24 

BC(mT) 9.08 7.32 4.78 5.67 6.70 7.35 10.97 6.69 

BCR(mT ) 25.27 16.93 18.65 20.46 19.81 23.39 29.57 21.08 

MRS/MS 0.11 0.12 0.05 0.06 0.08 0.07 0.11 0.07 

BCR/BC 2.78 2.31 3.90 3.61 2.96 3.18 1.55 3.15 
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图 7  甘肃西峰黄土(XF1L119)和俄国西伯利亚黄土(SB531)
的 2 次加热热磁曲线 

和俄国西伯利亚(SB531). 在第一次加热时, 两样品

在 250 和 350℃温度间均可以观察到明显的转折(曲

线 XF1L119-1 和 SB531-1), 以西伯利亚样品更为清

楚一些. 但是, 如果再一次加热测量 VFTB 之后, 这

个明显的转折就不再有(XF1L119-2 和 SB531-2). 说

明第一次加热已经将磁赤铁矿不可逆地转变成为赤

铁矿. 而第一次加热和冷却过程所失去的磁化强度, 

不仅归因于 350℃以下不稳定的磁赤铁矿, 同时还有

350℃以上温度对热不稳定的磁赤铁矿的贡献. 第二

次加热和冷却过程可逆(XF1L119-2)或者几乎可逆

(SB531-2).  

3 讨论与结论 

过去 20多年来随着中国黄土古气候研究的发展, 

磁赤铁矿被日益认识, 是一种常见而且又十分重要

指示干旱氧化环境的指标. 它除了在干旱的黄土高

原广泛被发现[7,9,10,37], 在高纬高寒高湿的地区, 如阿

拉斯加 [12]和西伯利亚 [13~15] 的黄土堆积物中也曾发

现, 而且是那里普遍而且重要的磁性矿物之一. 它在

热带亚热带地区的表土更为常见. 因而磁赤铁矿是

在一种地球表层非常普通常见的矿物. 我们了解和

掌握它的成因和基本性质, 才能鉴定和识别它, 并根

据它来分析和判断过去的环境变化. 以下我们将对

本研究快速氧化形成的热稳定磁赤铁矿以及磁赤铁

矿的物理特性分以下 5 个问题进行讨论.  

(1) 加热前的样品 SDP 本身可能就已经含部分

磁赤铁矿, 或磁铁矿颗粒表面已经部分被氧化了, 形

成了磁赤铁矿化了的磁铁矿. 虽然 XRD 和穆斯堡尔

谱分析无法提供这方面证据, 但是热磁曲线, 低温磁

化率和低温热退磁曲线特征, 却显示 SDP 已经不是

纯的磁铁矿, 具有明显的磁赤铁矿特点. 其证据可以

从以下 3 点来分析. (i) 具有较高的居里温度 Tc = 

600℃(图 2(b)), 比通常认识的磁铁矿 Tc = 580℃高了

约 20℃. 在中国黄土磁学研究中, 人们发现黄土古

土壤的 Tc 约 600℃[9,37]与此很相似, 也比典型的磁铁

矿高了些. 黄土和古土壤是天然风积样品, 来自干旱

氧化条件下的黄土高原. 长期的风化作用使得磁铁

矿颗粒表面被氧化, 失去阳离子而成为离子不足的

磁铁矿: 即磁赤铁矿或磁赤铁矿化. 其结果是居里温

度变高Tc约 600℃[9]. 本文SDP样品颗粒接近SD/MD

界线的 PSD, 细小颗粒具有很大的表面积. 它因而比

较大 MD 颗粒更加容易被氧化. 图 2(b)加热曲线 Tc1

约 600℃, 是其最主要居里点, 说明 SDP 样品中的磁

铁矿颗粒表面已经被普遍氧化. 细小的 SDP 粒径主

要在 0.1~10 μm 范围, 当颗粒表面被氧化形成磁赤铁

矿外壳时, 中心的磁铁矿犹如内核. 这样内核磁铁矿

的直径要比SEM观察到的数据要更小, 更接近SD范

围. 而事实上 SDP 样品在低温磁化率(图 3)和低温热

退磁 (图 4)随温度上升不显示出多畴磁铁矿特点

(Verwey 转折)而表现出更接近单畴磁铁矿的趋势 , 

可能表明该磁铁矿内核粒径可能不仅部分颗粒已经

小到 SD 或者接近 SD 范围, 还有一部分已经小到 SP

粒级. 当它被加热形成磁赤铁矿 SDH 后, 低温磁化

率随温度上升而增高的趋势更明显(图 3), 暗示着该

样品有了更多 SP 颗粒. 这是同时还由于磁赤铁矿的

SP/SD 界线比磁铁矿高, 当磁铁矿转变成为磁赤铁矿

后, 使得 SP 颗粒的相对含量增加. 可能这些因素才
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是“抑制(suppressed)”了细粒磁铁矿和磁赤铁矿化过

程中磁铁矿的Verwey转换[31]根本原因. (ii) 在图 2(b)

中, 还有一个容易被忽略不甚明显却是很清楚的 Tc2 = 

620℃. 这是一个独立的转折点, 似乎是另外一个居

里温度, 受这部分居里温度影响的磁化强度约占总强

度的 2%, 说明加热前的 SDP 样品中可能已经就有一

部分细小颗粒被氧化成为了磁赤铁矿. (iii) 图 2(b)加

热曲线在 250~300℃范围内, 可以观察到该曲线斜率

有轻微变化. 黄土和古土壤天然样品的加热曲线都

具有这样特点(图 7), 而且比它更明显. 这一特点通

常被解释为样品中的磁赤铁矿受热不稳定, 在此温

度段内转变成为赤铁矿的缘故[6,9,37]. 这个受热不稳

定磁赤铁矿是传统所认识的磁赤铁矿, 即受热 250℃

以上就被转变成赤铁矿. 综上所述, 我们比较倾向于

这样的认识: 即样品 SDP 加热以前本身就是磁赤铁

矿化(或离子不足)的磁铁矿, 因而它的 MS 数值与加

热后的 SDH 值差别不是那么大. 但是由于磁赤铁矿

和磁铁矿有着完全相同的空间群, 只有在晶格参数

方面才有些细微差别, 不易区分. 同时还由于SDP样

品粒度细小, 造成我们使用 XRD 和穆斯堡尔谱来明

确区分磁铁矿和磁赤铁矿变得困难. 但是, SDP 样品

的热磁曲线(图 2(b)), 以及 SDP 和 SDH 两样品的低

温热退磁曲线(图 4)显示出与报道的氧化的磁铁矿

(磁赤铁矿)极其相似的特点[28], 为我们提供了很好的

分析证据.  

(2) 磁赤铁矿, 可能与磁铁矿类似, 也有不同粒

级表现出不同的磁学行为. 人们根据磁铁矿不同粒

级表现出不同的磁学性质的特点而将它分成 SP, SD

和 MD 三个粒级. 磁赤铁矿似乎也有这种迹象. 比如

SDH 样品低温磁化率数值随温度上升也出现逐渐上

升的趋势(图 3)和低温热退磁曲线随温度上升而出现

逐渐下降的趋势(图 4), 从不同角度显示了样品中 SP

组分的存在. 虽然 SDH 样品中约有 37%赤铁矿的存

在, 它的磁性远远无法与磁赤铁矿相提并论, 故赤铁

矿的影响可以忽略而不计. SDH样品低温磁化率和低

温热退磁曲线总体以平坦逐渐变化为特征, 说明该

样品可能是以单畴 SD 为主. SDH 样品低温热退磁曲

线也表现出轻微的 Verwey 转换(图 4), 在低温磁化率

曲线−150℃以下显示更大一些斜率(图 3), 可能从不

同角度指示了样品中多畴MD组分的存在, 其实这与

SEM(图 1)所示加热前粒径也是一致的. 尤其是, 低

温试验(图 3 和 4)显示, SDH 和 SDP 的性质极为相似. 

特别是图 4 中, SDH 也具有微弱的 Verwey 转换. 如

果它不是磁赤铁矿的 MD 表现(如上所述), 则可能暗

示着 SDH 样品仍然存在着一个非常小的磁铁矿内核, 

但是这个磁铁矿的小核对磁化强度(J-T)贡献很小 , 

以至无法在 J-T 曲线(图 2(b)), XRD(图 5)和穆斯堡尔

谱(图 6)上加以识别.  

传统所认识的磁赤铁矿, 在 250℃以上温度会转

变成为赤铁矿, 因而无法测量到它的居里温度. 如果

对该样品再一次加热测量热磁曲线, 第一次测量曲

线在 250~350℃的转折就不再存在(图 7), 说明这种

磁赤铁矿在 250℃以上温度被不可逆地转变成为赤铁

矿了. 而且这种对热不稳定的磁赤铁矿粒径可能较

小, 常常以磁铁矿颗粒表面的氧化膜初始形式出现. 

它因此比上述热稳定的 SDH 粒径应该更小, 而且与

SDH 样品低温磁化率(图 3)和低温热退磁(图 4)所观

察到的 SP 特点相符合. 因此, 可能正是这种细小粒

级磁赤铁矿颗粒受热首先不稳定而形成赤铁矿, 故

测不到它的居里点.  

(3) 磁赤铁矿的稳定性可能受多种因素影响. 除

了上述讨论与粒径有关, 可能还与它的纯度以及加

热形成条件有关. 磁赤铁矿不同的热稳定情形可以

归纳成以下 4 种类型. (i) 磁赤铁矿 A: 传统认识的磁

赤铁矿[21,26~28]. 它受热 250℃以上会转变成为赤铁矿, 

无法测量到居里温度, 完全热不稳定. 这种磁赤铁矿

已经得到天然样品, 如中国、阿拉斯加和西伯利亚的

黄土古土壤样品的热磁研究所广泛证实, 根据以上

分析, 它可能是 SP 磁赤铁矿. (ii) 磁赤铁矿 B: 这类

型磁赤铁矿可以测量到居里温度(Tc 约 640℃), 但也

是受热不稳定, 冷却后完全转变成为赤铁矿. 比如音

乐磁带磁赤铁矿[9]和人工合成磁赤铁矿[30,38]. (iii) 磁

赤铁矿C: 可以测量到居里温度(Tc约 640℃), 但是冷

却后失去部分强度, 是部分可逆, 或部分热稳定磁赤

铁矿. 例如图 2(d), 以及使用制造磁带的磁赤铁矿[39]

和Özdemir[29]报道的Tc = 640℃, 65%可逆的磁赤铁矿. 

以及 Boer 和 Dekkers[40]报道了天然磁赤铁矿与粒级

有关的岩石磁学性质, 该磁赤铁矿 Tc=610℃, 80%可

逆. (iv) 磁赤铁矿 D: 本文报道的完全可逆热稳定的

磁赤铁矿, 居里温度(Tc约 640℃). 以上 4种类型磁赤

铁矿从 A 到 D, 粒径特征有从小到大增加的趋势.  

(4) 人工合成磁赤铁矿的温度与其反应时间可

能有个互补关系. 在Mullins[3]总结的 4种不同形成磁

赤铁矿方法中, 其中一种是岩石土壤中磁铁矿低温
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(介于 150~250℃之间)氧化形成. 这个过程被发展成

一个实验室从磁铁矿制备磁赤铁矿的常规方法: 将

人工磁铁矿置于坩锅中放在 250℃炉中加热 2 h[41]; 

或者放在 250℃炉中加热 5 h[22]. 如果温度>300℃, 

进一步氧化成为赤铁矿的过程就会进行[42]. 尽管这

个从磁铁矿合成磁赤铁矿过程要求加热到 250℃ 2 h

或者更长时间[30], 而我们报道的这个实验结果说明, 

用更高的温度和较短的时间也可以同样合成磁赤铁

矿. 这表明, 人工合成磁赤铁矿的温度与其反应时间

长短可能有个互补关系.  

(5) 某些磁赤铁矿可以携带 TRM. 如上所述, 磁

赤铁矿的磁学行为是不完全相同, 比较复杂的. 自然

界可能存在不同粒级, 不同热稳定性的磁赤铁矿. 本

文报道的完全热稳定的磁赤铁矿, 说明不是所有的

磁赤铁矿都是热不稳定的. 根据以上讨论, 按照其是

否受热稳定的性质可以把磁赤铁矿分为 2 种热稳定

类型. (i) 完全受热不稳定型: 包括上述磁赤铁矿 A

和 B, 加热温度>250℃就会进一步氧化成为赤铁矿, 

或者从 700℃高温冷却下来也完全都转变成为赤铁矿. 

这类磁赤铁矿由于它的热不稳定性, 不能携带 TRM. 

(ii) 完全和部分热稳定的磁赤铁矿: 包括上述磁赤铁

矿 C 和 D, 它们的居里温度 Tc 约 640℃, 冷却下来时

完全可逆或者部分可逆. 很显然, 这类磁赤铁矿应该

可以携带 TRM. 
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