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摘要  地表沉积物的磁性能够记录自然环境变化以及人类活动对环境的影响. 北京北安河地
表沉积物的类型为全新世洪积、湖积粉砂和黏土. 岩石磁学研究表明这些沉积物中的磁性矿
物以磁铁矿、赤铁矿和磁黄铁矿为主. 该剖面磁参数变化特征和已报道的北京其他区域的典
型污染剖面显著不同, 例如, 磁化率和饱和等温剩磁随剖面深度增大而逐渐减小, 表明研究
剖面的沉积物中磁性矿物的浓度从地表向深处逐渐降低. ARM/SIRM等指示磁性矿物粒度的
磁参数的值从上往下逐渐增大, 表明磁颗粒粒度向下逐渐变细. 磁黄铁矿从 22 cm 深度处往
下突然出现, 指示了沉积剖面中存在氧化-还原界面. 因此, 北安河地区地表沉积物的磁性变
化受控于还原成岩作用和成壤作用两种地质过程. 这为在北京地区利用磁性来调查污染状况
提供了一个可供参考的“基准点”.  
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环境磁学通过研究磁性颗粒的生成、转化以及在

地球不同圈层之间的迁移规律来揭示过去的环境变

化以及人类活动对环境的影响. 地表及水下沉积物、
土壤、大气尘埃等是环境磁学研究的重要对象 [1~4]. 
对近代沉积物的环境磁学研究可以揭示历史时期的

环境变迁和古文明的兴衰 [2,5,6], 例如, Yancheva等人 [5]

通过研究华南Huguang Maar湖沉积物的磁性特征 , 
探讨了中、晚全新世东亚冬季风的变化, 并结合洞穴
沉积物所反映的东亚夏季风的演化特征 , 推测唐朝
和古玛雅文明的衰落与热带雨带的迁移以及全球气

候变化有关. 此外, 对城市及周边地区大气粉尘和地
表沉积物的磁学调查则用于揭示和监控环境污染状

况 [7~11].  
近年来, 在北京市区开展的磁性调查表明, 含有

污染物的市区尘土中磁性矿物的含量高于邻近的表

土 [12]; 高速公路旁大约 2 m范围内的树叶上磁性矿
物的浓度明显升高 , 指示了交通污染的存在及其产
生的颗粒物的主要影响范围 [13]; 在钢厂等工矿企业
附近 , 经风力搬运沉降的磁性矿物和重金属对土壤

的污染集中在地表 3 cm以内, 最大可以向下渗透到
10 cm的深度 [14]; 污染过程伴随着磁化率的升高, 同
时 , 来自污染源的磁性颗粒比自然过程产生的磁性
颗粒偏粗 [12~14]. 以上研究多集中在北京市区和工业
污染区 , 对北京地区近现代沉积和土壤剖面尚缺乏
系统研究.  

通过对北京西部和北部郊区开展广泛的地表磁

性调查, 本文选择了位于海淀区西北角、北安河村附
近的近代沉积物和土壤剖面进行深入的环境磁学研

究. 这里远离市区和工矿企业, 并且处于北京市的上
风上水方位 , 基本不受工业生产和城市交通等过程
产生的污染物的影响 . 该区域广泛分布的全新世泥
炭沉积 , 为了解还原环境中磁性矿物的分布变化提
供了良好的研究条件 . 剖面揭示的环境磁学参数变
化特征与典型污染剖面显著不同 , 为污染状况的调
查提供了一个可供参考的“基准点”.  

1  研究区地质概况 
采样点(40.07°N, 116.13°E)位于北京西山东麓、    
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西北六环路以外, 距离西山约 3 km. 采点周围出露
全新世洪积物和湖积物 , 采样剖面表层为耕作层和
草皮. 

在方圆约 1000 m2 范围内开采 10 条垂向剖面
(B1~B10), 深度为 60~100 cm不等, 所有剖面的地层
充填序列基本一致, 可分为 3 层, 以 B2 剖面为例从
上到下依次为: (ⅰ) 灰褐色耕作土, 具团粒结构, 富
含有机质, 0~20 cm; (ⅱ) 灰黄色黏土质粉砂, 发育水
平层理, 含小螺壳化石, 20~52 cm; (ⅲ) 灰黑色黏土, 
含小螺壳化石, 52~100 cm.  

该地层序列与位于采样剖面东南约 15 km的北
京市全新统代表剖面-海淀区肖家河钻孔剖面上部的
上全新统刘斌屯组的岩性分层十分相似 [15], 表明所
研究的地层序列具有区域代表性. 在B2剖面 45 cm处
获得较为可靠的光释光测年结果((1.1±0.1) ka), 这
个年龄表明研究的剖面由千年级的近现代沉积物组

成.  

2  样品采集与实验方法 
在野外以 1 cm 为间距测量体积磁化率, 所用的

仪器为由捷克ZH仪器公司研制的 SM-30型便携式磁
化率仪. 10条剖面的岩性变化一致, 野外磁化率随深
度变化的趋势也十分相似. 因此, 本文选择了其中具
有代表性的 4条剖面(B2, B4, B9和B10)进行采样, 以
2 cm为间距, 共采集样品 116个. 样品在实验室自然
风干后, 装入体积为 8 cm3的无磁塑料盒中, 进行岩
石磁性测量.  

使用 KLY-4S 型卡帕桥测量样品的质量磁化率 
(χ), 并用 Bartington MS2B双频磁化率仪分别测量样
品的低频 (0.47 kHz)和高频(4.7 kHz)磁化率, 进行质
量归一化以后得到频率磁化率的绝对值 χfd = χ0.47kHz− 
χ4.7kHz 和 相 对 值 χfd% = 100% × ((χ0.47kHz−χ4.7kHz)/ 
χ0.47kHz)[16,17], 本文仅涉及前者. 使用基于GSD-1交变
退磁仪改造而成的装置对样品施加非磁滞剩磁

(ARM), 最大交变场为 80 mT, 附加的直流场为 50 μT, 
剩磁在 2G-755R岩石超导磁力仪上进行测量. 以 75 
mT交变场对ARM进行退磁后, 使用美国ASC公司研
制的IM10-30 型脉冲磁化仪使样品获得等温剩磁, 挑
选占总数 1/10 的代表性样品进行详细的等温剩磁获
得和反向场退磁实验 , 对其他样品只是先后在 300 
mT和 1 T磁场下获得等温剩磁(分别为IRM300mT和

SIRM), 剩磁测量在JR-6A型旋转磁力仪上完成 , 然

后 计 算 S-ratio (S-ratio= IRM300mT/SIRM)和 HIRM 
(HIRM = 0.5×(SIRM−IRM300mT))[18,19]. 另外 , 使用
KLY-4S卡帕桥及其CS-3 温控系统对全岩和磁选样品
进行了磁化率随温度变化曲线的测量 , 最高加热温
度为 700℃, 为避免样品在高温状态下发生氧化反应, 

加热过程在氩气中进行.  
以上实验表明 4个剖面的岩石磁性是相似的, 因

此本文进一步选择B2 剖面为代表. 使用低温磁性测
量系统(MPMS)对典型样品进行了室温下SIRM的低
温循环实验. 对总量约 1/3 的样品进行了Lowrie三轴
退磁实验 [20], 3个轴向的外加磁场强度分别为 2.4, 0.5
和 0.05 T. 用MicroMag 2900型变梯度磁力仪对样品进
行磁滞回线的测量, 所用的最大外加场强度为 1 T.  

样品的磁选分离采用中国科学院地质与地球物

理研究所古地磁与地质年代学实验室研制的 MMSS- 
A1 型磁性矿物分选仪, 仪器对可吸出磁性矿物的提
取率最高可达 99%以上. 首先将样品稀释在水溶液
中 , 然后在加入了强磁性永磁铁的密闭水路中不断
循环, 水溶液中的磁性矿物就被永磁铁吸取出, 通过
反复多次吸取, 直至分选完毕. 先后对 4 个样品进行
了磁选分离, 对每个样品磁选的持续时间约为一周, 
选出部分占总体的质量百分比约为 3%~5%.  

3  实验结果分析 
3.1  岩石磁性随深度的变化特征 

χ的大小是样品中磁性矿物含量多少的粗略量度, 
饱和等温剩磁(SIRM)则反映样品中所有具有携带剩
磁能力的磁性颗粒的含量 [3]. 粒度接近于超顺磁和
单畴边界的黏滞性超顺磁颗粒(VSP, 对于磁铁矿为
~20 nm)对外加磁场的频率反应敏感 [3,16,17,21]. 频率磁
化率可以用绝对值χfd (χfd = χ0.47kHz−χ4.7kHz)和相对值
χfd% (χfd%=100%×(χ0.47kHz−χ4.7kHz)χ0.47kHz)来表示 [16,21]. 
一般情况下, 粒径分布范围加宽, χfd%会减小. 当样
品中的磁性矿物以磁铁矿为主时, 非磁滞剩磁(ARM)
对单畴和较小的准单畴颗粒反应敏感 [22,23], 但同时会
受到携磁矿物含量的影响 [24], 而比值ARM/SIRM则可
以消除含量因素的影响, 大致反映磁性颗粒粒度的相
对变化, 比值越大指示粒度越细 [2]. S-ratio值反映了低
矫顽力的“软”磁性矿物的相对含量, 而HIRM则可以
指示高矫顽力的“硬”磁性矿物的绝对含量 [3]. 

在 B2剖面上, 磁化率和 SIRM上部高、下部低, 
呈渐变趋势(图 1(a)和(c)), 表示剖面中磁性矿物含量 
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图 1  北安河剖面磁性参数随深度的变化特征 

(c)中左侧空心圆代表 IRM300 mT, 右侧实心圆代表 SIRM 
 

的变化从上往下逐渐减少.  χfd 在剖面上部明显增大

(图 1(b)), 表明超顺磁颗粒的含量增多 . IRM300 mT, 
IRM和 S-ratio值都是上部大、下部小(图 1(c)~(e)), 表
明低矫顽力的软磁成分和高矫顽力的硬磁成分的绝

对含量以及软磁成分的相对含量都是上部高、下部低, 
而硬磁成分的相对含量则是上部低、下部高. 所有样
品的 S-ratio值都大于 0.85 (图 1(d)), 并且剖面上、中
和下部 3个代表性样品在 300 mT脉冲磁场作用下分
别获得其饱和等温剩磁的 94.2%, 92.6%和 88.9%, 剩
磁矫顽力分别为 35.8, 47.3和 55.4 mT(图 2), 表明样
品中以软磁性的亚铁磁性矿物为主.  

3.2  磁化率随温度变化特征 

温度的改变会影响磁性矿物的磁性和矿物相 [25], 
χ-T曲线能灵敏地反映热处理过程中磁性矿物的转 

化特征 [26,27]. 在高温下磁性矿物的热扰动能提高, 当
温度超过其解阻温度以后, 磁畴的有序排列被打乱, 
磁性颗粒变为超顺磁性从而导致磁化率的明显升高; 
而当温度达到其居里温度时 , 电子自旋的定向排列
被破坏, 磁性颗粒由铁磁性变为顺磁性, 导致其磁化
率大幅降低到接近于零 [25,27]. 在加热过程中还会引
起矿物相的转变, 比如磁赤铁矿(γFe2O3)在 250℃以
上转变为赤铁矿(αFe2O3), 反铁磁性的六方晶系磁黄
铁矿(Fe9S10)在~200~265℃之间转变为亚铁磁性(即λ
转换)[25]. 

全岩样品的 χ-T曲线显示在 580℃附近磁化率大
幅降低到接近于零(图 3(a)~(f)), 表明主要的磁性矿
物是磁铁矿. 深度在 22 cm以下的样品当加热到 240~ 
280℃之间时磁化率出现了急剧升高(图 3(b)~(f)), 可
能对应于六方晶系磁黄铁矿(Fe9S10)的λ转换, Fe9S10 
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图 2  代表性样品的等温剩磁获得曲线和反向场退磁曲线 

 

 
图 3  代表性全岩样品(a)~(f)和深度为 50 cm处样品的磁选(g)和残留部分(h)的 χ-T曲线 

粗(细)线分别代表加热(冷却)曲线 
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在常温下为反铁磁性, 但在其λ转换温度点与居里温
度之间(~200~265℃)则呈现亚铁磁性 [25]. 样品的冷
却曲线形态都很相似, 明显高于加热曲线, 在 580℃
以下磁化率急剧升高, 在大约 450℃左右达到峰值, 
随后逐渐降低(图 3), 这表明在热处理过程中新生成
了磁铁矿. 冷却曲线上不再出现λ转换, 可能意味着
磁黄铁矿在加热过程中转化成了磁铁矿 [28]. 赤铁矿
对磁化率的贡献不大.  

在磁选样品和磁选后残留样品的 χ-T曲线上都出
现了比较显著的λ转换(图 3(g)和(h)), 表明一部分磁
黄铁矿可以被磁选过程吸附出来 , 而其余的则赋存
于残留样品中, 与黏土或其他非铁磁性颗粒伴生.  

3.3  代表性样品的 Lowrie实验结果 

在 Lowrie三轴退磁实验中(图 4), 软磁和中等磁
分量的退磁曲线在 300℃左右出现明显的转折, 可能
与磁黄铁矿的解阻有关. 软磁和中等磁分量在 580℃
左右只剩下初始值的不到 20%和大约 25%, 表明磁  

 
图 4  代表性样品的 Lowrie三轴退磁实验结果 

●, ■, ▲分别代表软、中、硬磁分量 

铁矿对剩磁的贡献很大. 当加热到赤铁矿的 Neel 温
度点 675℃时 3 个分量都出现了剩磁的显著解阻, 表
明赤铁矿对剩磁的贡献也很重要. 

3.4  代表性样品的低温磁性特征 

低温实验中(图 5), 在 230 K左右出现的Morin转
换指示了赤铁矿的存在, 110 K左右出现的Verwey转
换则证实了磁铁矿的存在, 50 K以下剩磁的大幅降低
可能与磁黄铁矿有关 [28,29], 表明磁黄铁矿对剩磁的
贡献较大. 这与Lowrie三轴退磁实验结果一致.  

 
图 5  深度 50 cm处的样品(a)和经 275℃热处理之后的样

品(b)的 RTSIRM低温循环曲线 
箭头指示加热和冷却过程 

4  讨论 
4.1  磁性矿物的组成 

χ-T曲线的显著特征是在 580℃附近磁化率急剧
降低到接近于零(图 3), 表明对磁化率的主要贡献者
是磁铁矿, 低温循环曲线上明显的Verwey转换 [30]也

是磁铁矿存在的证据(图 5). 在Lowrie三轴退磁实验
中, 可以见到软磁和中等磁分量大部分在 580℃之前
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发生解阻(图 4), 表明其磁性载体主要是磁铁矿. 如
果去除磁黄铁矿的影响, 可以发现, χ-T曲线没有明显
的Hopkinson峰值. 同时低温实验表明经过低温旋回, 
样品的室温SIRM被退磁 30%以上. 这两种现象都暗
示, 样品中的磁铁矿处在假单畴以及多畴粒径范围. 
因此 , 我们研究的沉积物中磁铁矿应该是原生的碎
屑磁性矿物. 

HIRM曲线指示了硬磁性矿物的绝对含量随深度
的变化(图 1(e)), 等温剩磁获得曲线显示样品在  1 T
甚至更高的外磁场中才达到饱和 , 表明了硬磁性矿
物的存在(图 2). 在低温实验中, 当温度降低到大约
230 K时出现了剩磁的明显降低(图 5), 可以对应于赤
铁矿的Morin转换 [25]. Lowrie退磁实验的 3 个分量在
高温阶段(650℃以后)都可以看到剩磁的显著降低(图
4), 表明赤铁矿是重要的载磁矿物, 并且在从<50 mT
到 2.4 T的磁场中都能获得剩磁. 赤铁矿的剩磁获得
矫顽力的变化范围是 28~769 mT, 平均值为 270 
mT[31]. 对于同一种磁性矿物, 矫顽力的大小与磁性
颗粒的粒度直接相关 . 样品中赤铁矿的矫顽力谱较
宽, 表明其粒度变化范围较大, 可能既包含单畴的细
颗粒也包含粗颗粒如假单畴和多畴 , 颗粒较粗可能
与沉积区离物源区较近有关(研究区位于西山山前仅
约 3 km), 细颗粒可能与沉积之后的风化作用有关. 
而粗颗粒的赤铁矿则为原生矿物. 

在加热到大约 240~280℃时 , 磁化率急剧升高
(图 3(b)~(h)), 可对应于六方晶系磁黄铁矿(Fe9S10)的 

λ转换 . 常温下为反铁磁性的六方晶系磁黄铁矿在
200℃与其居里点 265℃之间会转变为亚铁磁性, 具
体表现为磁化率的急剧升高 [25]. 在自然界中, 六方
晶系和单斜晶系的磁黄铁矿通常是伴生的 [25], 在低
温循环曲线上 50 K以下剩磁的突然降低是单斜晶系
磁黄铁矿存在的证据(图 5). 样品经过在氩气中 275
℃的热处理之后, 再进行低温循环实验(图 5(b)), 结
果表明加热之后磁铁矿的相对含量增多 , 而磁黄铁
矿所占比例减少 , 可能是热处理过程中发生了磁黄
铁矿向磁铁矿的转化; 并且经过热处理以后的低温
循环曲线的可逆性明显提高, 可能与λ转换形成的磁
黄铁矿粒度较细有关 [29].  

4.2  磁性参数随深度变化的环境意义 

剖面上部磁性较强, 下部较弱, χ和SIRM曲线呈
渐变趋势(图 1(a)和(c)), 其他各种磁性参数曲线也基
本呈渐变趋势(图 1), 这种变化是剖面上所含磁性矿

物的种类、含量和粒度变化的综合反映. 与典型的地
表污染土壤剖面相比 [14], 无论从表层磁性矿物的富
集程度 , 还是污染物质沿剖面分布的剧烈变化以及
下渗深度都有显著的差别 . 污染土壤的磁化率一般
都大于 400×10−8 m3·kg−1[14,32], 且其频率磁化率与磁
化率呈负相关 [32], 而本文的剖面中地表土壤的磁化
率都小于 140×10−8 m3·kg−1, 并且磁化率和频率磁化
率都比深层的要大(图 1(a)和(b)), 因此, 可以认为这
种磁性的渐变和在地表的增强不是由污染物质的排

放引起的. 
地层剖面中的铁磁性矿物有两种来源: 沉积时

由外源输入的和沉积以后经矿物相的转化而形成的. 
如果不考虑外源磁性矿物输入量的变化对剖面磁性

分布特征的影响 , 即假定外源输入的磁性矿物不随
时间而变化 , 那么这种磁性的渐进式变化可能是在
沉积之后的成岩作用下形成的. 事实上, 成岩作用对
于沉积物磁性的改造程度可能是显著的 , 不论是成
壤作用 [33]或是还原成岩作用 [34]. χ-T曲线(图 3(b)~(h))
和低温实验(图 5)都表明剖面中下部包含磁黄铁矿, 
指示成岩环境(曾经)为还原环境 [35,36]. 剖面下部发育
的灰黑色黏土也表明还原环境的存在 . 在还原环境
中会发生铁氧化物的溶解和铁硫化物的形成 , 还原
环境越强, 这种变化越迅速 [34,36]. 在北安河剖面中软
磁和硬磁成分的绝对含量都是向下减小的(图 1(c)中
IRM300 mT和图 1(e)), 可能与磁铁矿和赤铁矿的溶解
有关, 若论相对含量, 则软磁和硬磁成分分别向下减
少和增多(图 1(d)), 这可能与磁铁矿和赤铁矿不同的
溶解速率有关 [34]. 强磁性的磁铁矿发生溶解并生成
磁性较弱的磁黄铁矿 , 可能是导致剖面磁性向下减
弱的原因之一.  

频率磁化率(χfd)在剖面上部明显增大(图 1(b)), 
表明超顺磁颗粒含量的增加 , 代表了成壤作用的加
强, 并导致表层土壤和沉积物的磁性增强 [16,33]. 随着
沉积环境的变化 , 即从湖沼相转变为湖滨相到最终
露出水面发育土壤 , 表现在岩性上为从灰黑色黏土
到发育水平层理的黏土质粉砂 , 到顶部转变为耕作
土壤. 由于失去了水体的保护, 沉积和成岩的还原环
境被破坏, 其氧化-还原界面逐渐下移, 在有氧环境
中随着微生物的活跃成壤作用逐渐加强 , 越靠近地
表成壤作用越强, 生成的细颗粒磁性矿物越多, 从而
导致其磁性越强. 结合χfd在 20 cm以上明显增大(图
1(b))和磁黄铁矿含量从 38 cm向上逐步减少(见 4.3节)
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的事实进行推断, 成壤作用在 20 cm以上主要表现为
超细粒磁性颗粒的生成, 在 20 cm以下则促成磁黄铁
矿的氧化并伴随着氧化-还原界面的下移. 地表磁性
增强现象是还原成岩作用和成壤作用共同促成的结

果.  
反映磁颗粒粒度的ARM/SIRM, χARM/χ, SIRM/χ

等比值参数 [22,23]从上往下都是逐渐增大的(图 1(f)~ 
(h)), 反映剖面上磁颗粒粒度向下逐渐变细, 由磁滞
参数构成的DAY图 [37,38]也显示最上部的样品集中于

MD一端, 往下的样品依次整体向MD含量减少即粒
度变小的方向移动(图 6). 磁颗粒粒度的向下变细可
能是还原环境中磁性矿物发生溶解的结果.  

 
图 6  北安河样品在DAY图上的投点及与理论混合曲线的

对比 
▲, ○, ▼分别代表 2~18, 20~48和 50~60 cm深度段的样品. SP, 
SD, PSD和 MD分别代表超顺磁、单畴、假单畴和多畴磁性颗粒,  

根据Dunlop[38]的图 3修改 
 

4.3  磁黄铁矿含量随深度的变化及其环境意义 

铁的硫化物大多形成于热液环境中 [39], 沉积物
中铁硫化物的来源可分为外源和自生两种 , 由于硫
化物容易被氧化, 所以在剥蚀、搬运和沉积的过程中
不易保留下来 [39], 但在距物源区较近、快速搬运和
埋藏的沉积物中也可以发现外源性磁黄铁矿的碎屑

颗粒 [40,41], 外源碎屑的形状为棱角发育的不规则状
或扁平的六方晶形 [40,41]. 磁黄铁矿一般形成于还原
环境中, 且在氧化环境中不易保存 [39]. 在还原性成
岩环境中 , 沉积物中的铁氧化物会发生溶解并出现
黄铁矿化, 其最终产物为黄铁矿 [35,36], 黄铁矿化在水
下沉积物中比较常见 [34,36,42,43]. 一般在低渗透性的细
粒沉积物中可以形成一个相对封闭的体系 , 受有机
质和硫酸盐供应的限制 , 铁的氧化物不能完全转化
为黄铁矿, 于是形成中间产物如磁黄铁矿、胶黄铁矿

等 [35,43]. 在实验室中对黄铁矿进行热处理之后, 最终
转化为稳定的磁黄铁矿 , 揭示了铁硫化物之间相互
转化的一种新途径 [44].  

前人研究表明来自于外源碎屑的磁黄铁矿一般

颗粒较粗, 能够被磁选过程分离出来 [40,41]. 磁选及其

残留样品的χ-T曲线表明(图 3(g)和(h)), 磁黄铁矿只
有一部分被磁选分离出来 , 表明其颗粒较粗或与粗
颗粒的外源碎屑伴生 , 相当一部分磁黄铁矿仍然保
存在磁选后残留的样品中 , 与黏土等非铁磁性颗粒
伴生在一起 . 外源性磁黄铁矿的保存和自生磁黄铁
矿的形成和保存都需要在还原环境中实现. 因此, 磁
黄铁矿的出现指示了沉积环境(曾经)为还原性的, 而
剖面底部出现的灰黑色黏土也表明当时的沉积环境

为还原环境.  

以 χ-T 曲线上λ转换的出现作为六方晶系磁黄铁
矿存在的标志, 参数 χ280-χ240和(χ280-χ240)/ χ240可以作

为这种在常温下表现为反铁磁性的磁黄铁矿含量的

粗略量度(其中 χ280和 χ240分别为 χ-T加热曲线上 280
和 240℃时的磁化率值), 分别代表其绝对和相对含
量(图 7). 磁黄铁矿在剖面顶部 20 cm以内没有出现,  

 
图 7  参数 χ280-χ240和(χ280-χ240)/ χ40随深度变化曲线 
χ240和 χ280分别是 χ-T加热曲线上 240和 280℃时的磁化率值 
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从 22 cm往下则突然出现(图 7), 可能标志着(曾经的)
氧化-还原界面的位置, 22~56 cm 之间磁黄铁矿含量
较多, 指示还原环境. 在 38和 50 cm处存在 2个峰值, 
从 50 cm 往下和 38 cm 往上都出现减小的趋势(图
7(a)). 从 38 cm往上磁黄铁矿含量的逐渐减少可能是
由于沉积物暴露地表以后, 氧化/还原界面下移, 新
界面以上的磁黄铁矿被氧化所致. 在 58~72 cm 之间
磁黄铁矿的含量很少或几乎没有, 从 χ-T曲线上也看
不到胶黄铁矿、黄铁矿等铁硫化物存在的迹象, 表明
这段沉积物所经历的氧化-还原环境发生了变化, 比
其上、下层段的环境较为氧化. 从 74 cm开始磁黄铁
矿的含量又显著增多, 在 76~90 cm 之间维持含量的
高值, 往下又再度减少(图 7), 磁黄铁矿含量的变化
表现出一定的周期性 , 可能与沉积和成岩过程的氧
化-还原环境的变化有关. 

5  结论 
北安河地区地表沉积物的环境磁学研究表明其

磁性参数随地层剖面深度发生渐变 , 与典型污染剖
面显著不同. 沉积物中的磁性矿物有磁铁矿、赤铁矿
和磁黄铁矿. 在剖面上, 磁化率和饱和等温剩磁从上
往下逐渐减小 , 表明地层中磁性矿物浓度的相应降
低, ARM/SIRM等指示粒度变化的比值参数从上往下
逐渐增大, 表明地层中磁颗粒粒度向下逐渐变细. 磁
黄铁矿出现于剖面中下部 , 表明曾经历了还原成岩
作用 . 表层沉积物的频率磁化率增大与成壤作用有
关 . 地表磁性增强与还原成岩作用和成壤作用两种
地质过程有关. 磁黄铁矿从 22 cm 处往下突然出现, 
可能指示了曾经的氧化-还原界面的位置. 磁黄铁矿
含量的周期性变化可能指示了沉积和成岩过程中氧

化-还原环境的变化.  
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