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摘要  中国伊犁黄土磁化率一般在 S0 最高, 但在其他古土壤层低, 磁化率增减机制存在争议. 对

尼勒克县的一个剖面进行系统的磁学研究后发现, 黄土层含有风成多畴磁铁矿, S0 含有较多成壤

成因的超细粒亚铁磁性矿物, 其他古土壤层含有较多过湿条件下形成的非亚铁磁性矿物. 非亚铁

磁性矿物高含量、高矫顽力、亚铁磁性矿物低含量与较细的磁颗粒粒径对应于较高的成壤强度, 揭

示存在相互竞争的磁化率成壤增强过程和成壤削弱过程, 以成壤削弱过程为主, 导致磁化率降低. 

成壤削弱过程中, 磁颗粒粒径发生变化. 伊犁黄土磁化率变化成因多样, 对磁学参数的解释要全

面考虑磁性矿物的风成输入和成壤成因的磁性增强及磁性削弱作用.  
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黄土记录的低频磁化率广泛应用于古环境研究. 

黄土磁性矿物来源包括原生风成输入与后期成壤改

造 两 方 面 [1]. 后 期 成 壤 可 以 导 致 磁 化 率 增 强 或 减

弱 [1,2]. 各过程的综合作用因地而异 , 磁化率与成壤

强度可能是正相关也可能是负相关 . 研究者提出不

同的磁化率变化模式予以解释 . 成壤增强模式认为

成壤过程生成的超细粒亚铁磁性物质是古土壤层磁

化 率 高 而 黄 土 层 磁 化 率 低 的 原 因 , 适 用 于 黄 土 高

原[3~8]. 风力模型则认为阿拉斯加与西伯利亚等地黄

土的磁化率主要受控于原生风成输入 , 磁化率增加

归因于风力增强[9~15]. 然而研究表明, 成壤作用不但

影响磁性矿物含量, 而且影响磁性矿物组成, 由此可

见阿拉斯加与西伯利亚等地黄土的磁化率变化部分

是由成壤作用造成的[16~20].  

在中国西北的伊犁盆地 , 发现有黄土磁化率与

成壤程度呈负相关关系[21~28]. 在 S0 与黄土层磁化率

总体较高, 变化较小, 在 S0 之外的古土壤层某些层

位磁化率剧减. 对于磁化率剧减的原因存在争议. 在

2007 年 9 月至 2010 年 5 月, 我们进行了 3 次伊犁黄

土野外考察与采样 . 本研究主要基于一个古土壤磁

化率衰减最明显的位于尼勒克县的黄土剖面.  

1  研究区与剖面地层 

伊犁位于亚洲中部, 除西侧外被平均海拔 3500 m

以上的高山围绕. 高空全年以西风为主. 地面大风以

4~7 月居多, 为西风或偏西风. 盆地走向平行于盛行

风风向 , 且该方向上海拔梯度大 , 因此降水较丰富 . 

年均降雨量分布不均, 盆地东部较西部多. 年均降雨

量与海拔高度线性相关. 在 1800 m 以下, 年均降雨

量的垂直递增率为 40~60 mm/100 m[29]. 年均降雨量

在 800 m 大约为 300 mm, 在 1000 m 大约为 600 mm, 

在 1800 m 大于 900 mm[28~31]. 最大降水带介于海拔

1500~1800 m 之间. 相反, 蒸发量随海拔升高而降低. 

伊犁盆地降水的季节分布不同于季风区. 以 5 和 11
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月降水最多, 7~9 月则相对干旱. 但除山区外, 各月

份降雨量相差不大 . 盆地西部平原区降水季节分布

最为平均, 东部平原区次之, 山区降水季节分布则变

为单峰模式, 5 和 6 月降雨量明显高于其他月份. 伊

犁盆地的年气温为 2.6~9.2℃, 以 7 月气温最高. 水热

不同期 . 伊犁盆地的地带性植被与土壤为荒漠草原

与灰钙土. 随海拔升高与气候条件自西向东改善, 荒

漠 草 原 转 变 为 高 山 草 原 , 灰 钙 土 转 变 为 粟 钙 土

(1100~1500 m)与黑钙土(1500~1800 m).  

盆地内从 800 m 的河流阶地至 2000 m 的山坡均

有黄土分布, 厚度一般为 20~60 m, 多有古土壤层发

育 . 研究剖面位于尼勒克县的伊犁河支流巩乃斯河

北面阶地. 剖面厚 29.7 m, 由于修路工程而新鲜出露. 

最上面 0.5 m 为 S0. 在此之下, 可观察到 3 层古土壤, 

分别位于 3.5~6.7, 17.3~18.3 与 24~29.7 m. 在 3.5~6.7 m, 

土壤颜色较红, 有蜗牛化石分布. 17.3 m 以下, 成壤作

用普遍较强, 但仍可辨别出两层古土壤, 与邻近层位

比较, 其颜色更深, 粒度更细. 在 27.2~28.5 m 之间

有大量蜗牛化石, 土壤最为发育. 黄土古土壤序列之

下为砾石层 . 据在中国地震局地质研究所完成的光

释光测年结果, 剖面 8.1 m 处的年龄为>100 ka. 因此

顶部之下的三层古土壤层可依黄土高原的地层划分

标记为 S1, S2 与 S3. 这样的话, 该剖面年龄与之前报

道的伊犁盆地内一个剖面和天山北麓的鹿角湾剖面

大体一致 [21,32]. 基于野外观察的地层划分与实验结

果基本吻合(图１).  

2  方法 

以 5 cm 间距采样 594 个. 晾干之后, 用 Mastersizer 

2000 激光粒度测量仪测量样品粒度. 每个样品取样 

5 g, 进行系统的磁学实验. 用 Bartington MS2 磁力仪

测量高低频(分别为 470 与 4700 Hz)低场磁化率. 用

DTECH 交变退磁仪与 Molspin 小旋转磁力仪测量无

黏滞剩磁(ARM), 所用外加直流磁场为 0.05 mT, 交

变磁场为 100 mT, 并将无黏滞剩磁转化为无磁滞剩

磁磁化率(ARM). 用 MMPM10 脉冲磁力仪和 Molspin

小旋转磁力仪测量等温剩磁和饱和等温剩磁. 以 10 mT

步距测量饱和等温剩磁的反向场等温剩磁曲线 , 并

用线性插值的方法计算剩磁矫顽力(Bcr). 对于代表性

样品 , 再用居里秤(VFTB)测量退磁曲线 , 热磁曲线

(J-T)和磁滞回线, 并获取相关磁学参数, 包括饱和剩

磁(Mrs)、饱和磁化强度(Ms , 1 T 磁场下的亚铁磁性磁

化强度)、剩磁矫顽力(Bcr)、饱和矫顽力(Bc)、中值剩

磁矫顽力(Brh)
[33]、S300 与顺磁/抗磁性斜率等[34]. 顺磁/ 

抗磁性物质相对含量用 1 T 磁场下顺磁/抗磁性磁化

强度与亚铁磁性磁化强度之比来衡量 . 这些参数的

定义与计算在文献[33,34]中有描述. 用 KLY-3 卡巴

桥磁化率仪测量温度-磁化率曲线(-T ). 选择典型的

黄土与古土壤样品进行 CBD 处理以溶解细粒组分, 

再对残余物进行同样的系统磁学测量 . 上述实验在

兰州大学西部环境教育部重点实验室完成 . 对于典

型样品 , 还在苏黎世联邦理工学院古地磁实验室重

复做了实验, 包括使用卡巴桥测量温度磁化率曲线, 

使用 ASC 磁力仪与 2G Enterprises 低温磁力仪测量

等温剩磁.  

3  结果 

3.1  室温磁学实验结果 

图 1 是尼勒克剖面的地层柱状图和质量磁化率、

频率磁化率、无磁滞剩磁磁化率与代表性粒度参数的

曲线. <10 m 与>63 m 组分含量具有很好的反相关

关系, 直接指示冰期风力较间冰期风力强盛[35]. <2 m

组分含量与成壤程度有关 [36], 在剖面下部高于上部, 

与野外观察一致. 然而磁学参数与地层并不一致. S0

与 L1 磁 化 率 最 大 值 为 5.3×107~7.9×107 m3kg1. 

L1/S1 界线之下, 除了 10.5 与 18.7 m 左右的高值之外, 

一般低于 4.5×107 m3kg1. fd 与ARM 仅在 S0 较高, 

S0 以下保持低值. 9.8~11.4 m 与 18.7 m 左右的的两

个峰可以和粒度的极值相对应 , 显示在这些层位风

力增强导致磁化率升高. fd 与ARM 的低值表明 S1, S2

与 S3 的成壤作用并不产生大量的超细粒超顺磁(SP)

与稳定单畴(SSD)亚铁磁性矿物 [37~41]. 但是, 仅以风

力模式无法解释 S0 与其他古土壤层的差别, 也不能

充分说明磁化率的变化.  

图 2 所示为对磁性矿物组成变化敏感的参数曲

线. 黄土高原黄土的 Bcr 一般为 20~50 mT[42,43], 黄土

高于古土壤. 在尼勒克, S0 的 Bcr 有别于其他古土壤. 

S0 的 Bcr 为全剖面最低(44~54 mT). 黄土层 Bcr 高于

S0, 这可以用低温氧化作用解释[44~48]. S1, S2 与 S3 的

Bcr 为全剖面最高, 一般为 62~69 mT, 反映其矫顽力

高的硬矿物含量高于 S0. Bc 曲线类似于 Bcr 曲线. S300

曲线同样显示 S1, S2 与 S3 有更高含量的较硬磁性矿

物[49]. 1 T 磁场下顺磁/抗磁性磁化强度与亚铁磁性磁
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图 1  尼勒克剖面柱状图与主要磁学参数及粒度参数 

剖面柱状图黑色圆点处为光释光测年样品采样位置 

 
图 2  指示磁性矿物组成的参数 

剩磁矫顽力-a 为 MMPM10 脉冲磁力仪与小旋转磁力仪的测量结果, 剩磁矫顽力-b 为 VFTB 的测量结果 
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化强度之比(nonferri/ferri)亦呈现同样变化, 以 S0 最

小, 其他古土壤最大. 这主要是由顺磁性矿物含量不

同造成的.  

图 3 是尼勒克典型黄土样品的磁滞回线. 所有样

品的曲线都于 300 mT 处闭合. 表明磁性矿物以亚铁

磁性为主 . 更高磁场下磁性强度的线性增加反映顺

磁性贡献[5]. S1, S2 与 S3 的曲线在 300 mT 后更陡, 

反映其顺磁性组分含量更多.  

图 4 为典型样品饱和磁化强度的反向场退磁曲

线. S3 因为亚铁磁性矿物含量低, 饱和磁化强度低. 

S0, L2 与 S3 在 0.3 T 反向磁场下获得的等温剩磁分别

为原本饱和磁化强度的 96%, 87%与 85%. 反映矫顽

力低的软矿物为等温剩磁的主要载体 . 用线性内插

法计算的 S0, L2 与 S3 的 Bcr 分别为 49.5, 63.8 与 74.7 

mT. 结果表明 S0 软矿物的相对含量高于 L2 与 S3, 

与磁滞回线一致. 在高于 300 mT 磁场下, S3 的磁化强

度稳定增长, 说明样品含有一定量的硬磁性矿物.  

3.2  热磁实验结果 

高温热磁曲线显示所有样品都在 580℃左右有

一 显 著 的 居 里 点 ( 图  5), 反 映 磁 铁 矿 的 主 导 地 位 . 

160℃处磁化强度的增强可归因于针铁矿的存在. 针

铁矿在 300~400℃转化为赤铁矿. 所有样品的热磁曲

线都是冷却曲线位于加热曲线之上. 300~400℃磁化

强度的减少主要是因为磁赤铁矿转化为赤铁矿. S1, 

S2 与 S3 在 600℃以上的磁化强度较高, 指示更高的

顺磁性矿物与赤铁矿含量. S0 与黄土层样品在温度

趋于 580℃时磁化强度降低更快, 说明其磁铁矿相对

含量高于 S1, S2 与 S3.  

低温磁化率曲线可以检测多畴磁铁矿 [40,41]. 在

S0 与黄土层可以观察到150℃处磁铁矿的 Verwey

转变, 但在 S1, S2 与 S3 Verwey 转变不明显(图 6). 可

见间冰期风力减弱, 不足以搬运与沉降粗粒磁铁矿, 

风力并不对磁化率变化产生重要影响.  

与其他古土壤相比, S0 有更多的粗粒多畴磁铁 

 

图 3  代表性样品的归一化磁滞回线 
将 1000 mT 磁场下的磁化强度视为 1 
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图 4  尼勒克代表性样品的反向场 IRM 曲线 
在样品获得 SIRM (1T)之后, 再对其分步(20 mT~1 T)测量反向场 IRM 

矿(图 6)与更多的超细粒超顺磁和稳定单畴组分(图 1). 

这难以用磁化率的成壤增强模式或风力模式来解释. 

顺磁性矿物导致磁化率-温度曲线呈下凹形态, 磁化 

率与温度成反比. S1, S2 与 S3 的磁化率降低更快, 表

明其顺磁性矿物的相对含量更高.  

3.3  CBD 实验结果 

CBD 方法可以有效溶解细粒铁氧化物, 如磁赤

铁矿、磁铁矿和赤铁矿等. 如果风成磁颗粒足够粗, 

成壤成因磁颗粒足够细, 则 CBD 方法可以用以区分

成壤成因组分与初始风成组分 [50,51]. 黄土高原样品

经 CBD 处理后的残余物的 Bcr 与 Bc 通常高于未经

CBD 处理的全样[52], 这说明能在 CBD 处理中溶解的

主要为细粒成壤成因的磁性矿物的 Bcr 与 Bc 较低. 然

而尼勒克黄土的实验结果与此相反 . 无磁滞剩磁磁

化率、矫顽力比(Bcr/Bc)、磁化强度比(Mrs/Ms)和中值

剩磁矫顽力与剩磁矫顽力的比值揭示尼勒克黄土样

品 CBD 处理后残余物的磁性颗粒粒度较全样粗, 但

Bcr 与 Bc 较全样低(表 1), 说明主要为成壤成因细粒磁

性矿物的可溶解组分的 Bcr 与 Bc 较高. 我们的实验还

发现西伯利亚典型黄土经 CBD 处理后 Bcr 与 Bc 同样  

 

图 5  尼勒克典型样品的归一化热磁曲线 
将室温下磁化强度视为 1 
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图 6  尼勒克典型样品的归一化磁化率-温度曲线 
将室温下磁化率视为 1 

表 1  尼勒克代表性样品 CBD 处理前后的磁学参数 a) 

样品 
磁化率 

(107m3kg1) 

无磁滞剩磁磁化率 

(107 m3 kg1) 

剩磁矫顽力 

(mT) 

饱和矫顽力 

(mT) 
矫顽力比 磁化强度比 

中值剩磁矫顽力/ 

剩磁矫顽力 

黄土 CBD 处理前 5.67 12.3 58.29 18.17 3.21 0.18 1.39 

黄土 CBD 处理后 5.31 6.7 49.58 12.6 3.94 0.13 1.49 

古土壤 CBD 处理前 3.36 11.0 63.65 21.16 3.01 0.2 1.3 

古土壤 CBD 处理后 2.95 4.1 55.12 14.32 3.85 0.15 1.45 

a) 黄土样品采样深度为 9.95 m, 古土壤样品采样深度为 18.3 m 

降低, 表明尼勒克与西伯利亚黄土的磁学性质相似.  

3.4  磁颗粒粒径分布 

图 7 为磁颗粒粒度指标的变化曲线. S0 的 SIRM/
最低, 对应于fd 的最大值. SIRM/与ARM/相对应, 

在黄土层中为低值, 古土壤层为高值, 说明磁颗粒的

粒径范围主要为稳定单畴至假单畴[40,41]. 在 18.3 m

左右与 24~28.5 m 之间, 观察到较低的 SIRM/与较

高的ARM/. 顺磁性矿物对有贡献但对 SIRM 无贡

献 , 很可能是 SIRM/与ARM/不一致的原因之一. 

各指标的曲线都显示大概一致的峰谷分布. 在 19 m 

左右与 24 m 以下部分粒径明显变小, 对应于低磁化

率和高含量的硬磁性矿物与顺磁/抗磁性矿物. 在黄

土高原, 成壤成因细颗粒的生成导致高磁化率. 但在

尼勒克, 除 S0 之外, 成壤成因细颗粒的高含量对应

于低磁化率. 这暗示亚铁磁性矿物的绝对含量低, 但

成壤生成的细粒亚铁磁性矿物的相对含量高, 有成

壤增强与成壤削弱两种相互竞争的过程并存.  

图 7~10 显示 S0 与其他古土壤磁颗粒粒径分布的

区别. S0 与黄土高原黄土一样, ARM, ARM/, fd, fd% 
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图 7  尼勒克黄土磁性矿物粒度指标 

 

图 8  尼勒克 S0(a)和其他古土壤层(b)fd 与ARM 的相关性 

与两两之间线性相关[53~59]. 但其他古土壤的ARM 与

负相关而非正相关(图 10), ARM 与fd 等两参数间并

无线性相关关系(图 8). ARM/与成壤强度相对应, 在

下部古土壤层较高, 峰值与剖面最顶部大致持平. 而 
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图 9  S0 (“●”)、L1~S3 高磁化率样品(“○”)和 L1~S3 低磁化

率样品(“+”)ARM/与的相关关系 

 

图 10  尼勒克黄土 King 氏图 
“●” 为 S0 样品, “○” 为 L1~S3 高磁化率样品, “+” 为 L1~S3 低磁化

率样品 

fd%则在 S0 以下保持低值(图 7). 这说明剖面各层位

在 SP~SSD 范围内的粒径分布不一致. SSD 颗粒的相

对含量与成壤程度相关. 而无论是 SP 颗粒的绝对含

量还是相对含量在 S0 之下明显较低, 变幅很小(图 1

和  7). 将 L1~S3 样品分为两组 , 分别为<4.8×107 

m3kg1 的低磁化率样品与>4.8×107 m3kg1 的高磁

化率样品. 随 增加, 低磁化率样品ARM/的降低率

明显大于高磁化率样品(图  9). 高磁化率样品主要来

自 0.2~2 m 与 9.8~11.4 m(图 1), 风成输入对磁化率贡

献大的典型黄土层. 由此可见, 对ARM/变化的解释

应该因地层而异.  

ARM vs. (King 氏图)可用以估算磁颗粒粒度[49]. 

成壤成因与风成成因颗粒具有不同的粒径分布范围. 

风成输入存在粒径分布下限 , 大约为 0.1 m. 0.1~  

0.3 m 则为成壤成因与风成成因过渡粒径区间 [54]. 

据此, King 氏图可以区分以风成输入为主和以成壤

作用为主的黄土. 尼勒克 S0 样品落在<0.2 m 区域, 

或者位于 0.21 m 之间区域, 但接近 0.2 m(图 10). 

在图上自 L1~S3 的样品同样可清楚分为>4.8×107 

m3kg1 与<4.8×107 m3kg1 两组. >4.8× 107 m3kg1

的样品分散分布于>0.2 m 区域, 表明其主要受风成

输入影响, 这与>0.3 m 的磁颗粒可视为风成的观点

大概一致[54]. <4.8×107 m3kg1 的样品类似于 S0, 位

于或接近<0.2 m 的区域, 表明其主要受控于成壤作

用. S0 样品ARM 随的增加而迅速增加. 与之不同, 

其他样品的ARM 相对稳定. 这说明右侧分散分布样

品的磁化率增加是因为风成的假单畴与多畴颗粒 , 

而左侧集中分布样品的磁化率减少起码部分是因为

成壤削弱作用 , 亚铁磁性的假单畴与超顺磁颗粒转

化为非亚铁磁性.  

4  讨论 

尼勒克 S0 与黄土层中的多畴磁铁矿可以归因于

风力加强或近源原生磁性矿物输入 . 伊犁黄土的源

区为中亚荒漠 [60], 但近来研究显示伊犁盆地表土磁

颗粒粒径变化较大 , 在一些地方粒径很粗 [61], 因此

河谷等当地源区可能亦对磁性增强有贡献 . 风力与

近源输入是磁性变化的原因之一 [62]. 尽管有原生粗

粒组分存在, S0 的磁学性质主要还是受控于成壤生

成的超细颗粒.  

在伊犁盆地不同海拔不同层位都可观察到磁化

率的成壤增强. 所有 S0 古土壤的磁学性质都符合成

壤增强模式, 尽管沉积速度很不一样, S0 厚度为 0~2 

m 不等. 有研究认为沿巩乃斯河河谷分布的一些剖

面 S1 的降低[21~28]. 但是高值与低值的急剧转变并

不对应于成壤强度的变化. 通常剖面的最高值与最

低值都位于 S1. fd 的变化与类似. 由此可见, 起码

部分 S1 有磁化率的成壤增强. 在海拔较高地区, 与
fd%和成壤强度相关 , 这表明因为气候湿润 , 成壤

作用导致磁化率增强. 与尼勒克形成鲜明对比的是, 
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在海拔较高地区观察到全剖面的所有古土壤层都符

合成壤增强模式.  

伊犁黄土与黄土高原西缘黄土相似 , 都含有粗

粒磁颗粒组分, 同时又表现出成壤增强的特征. 但是

在伊犁盆地, 与fd%相对较低. 黄土高原西缘兰州

地区的地带性土壤同为灰钙土, 年均降水量约为 300 

mm, 年均温为 11.3℃. 兰州九州台剖面 S0 上部包括

表土的为 9×107 m3kg1 左右, fd%为>8[63]. 伊犁河

谷平原地区(海拔约为 850 m)年均降水量为 350~480 

mm, 年均温约为 8℃, 表土为 8×107 m3kg1, fd% 

为 2~6, 在 S0 与fd%都随深度增加迅速降低[22~26]. 

伊犁盆地fd%较低 , 这可以磁颗粒原生风成输入比

重较大来解释. 在伊犁盆地内海拔较高的地区(海拔

1400~1875 m), 年均降水量大概为 550~900 mm, 年

均 温 <5℃ , 表 土与fd% 分 别 为 8×107 m3kg1 与 

<6 [22~24]. 在 S0, 与fd%也都是随深度增加而迅速降

低[22~24]. 在尼勒克剖面(海拔 1237 m), 表土与fd%
分别为 8×107 m3 kg1 与<4. 在中国西北黄土沉积的

粒度与海拔高度线性相关 , 海拔越高 , 粒度越小 [64]. 

在海拔较高的地方 , 黄土中风成粗粒磁颗粒应该更

少. 另外, 更加浓密的植被可能会减少粉尘近源输入. 

因此, 在海拔更高的地方, 初始风成输入很可能更少, 

即使磁化率成壤增强作用一样, fd%也应该更高. 然

而伊犁盆地黄土的与fd%并不随海拔升高与降水

量增加而增加 . 这可能暗示伊犁盆地的气温偏低削

弱了磁化率的成壤增强作用. 如果气温不适宜的话, 

更多的降水量不一定导致更多成壤成因的超细粒生

成 . 伊犁盆地黄土磁性较弱可能是由气温偏低与水

热不同期所造成的.  

经典的成壤增强模式认为黄土中的超细粒磁赤

铁居主导地位 , 是由超细粒磁铁矿转化而来 [65]. 而

超细粒磁铁矿又是在干湿交替的土壤条件下通过无

机途径 [3]或细菌作用 [66]形成的 . 成壤成因磁颗粒的

粒径一致分布可能受控于黄土高原的稳定土壤 pH. 

因为黄土高原土壤碳酸盐含量高, 缓冲能力较强, 所

以 pH 稳定. 通常认为降水对黄土磁学性质有关键性

影响 [67,68]. 而气温可能对黄土高原的磁化率成壤增

强不起重要作用[58]. 近来有学者提出水铁矿→SP 磁

赤铁矿→SD 磁赤铁矿→SD 赤铁矿的转化可能是磁

化率成壤增强的重要途径 [69~72]. 磁颗粒粒径分布的

一致性可能是因为同时存在磁赤铁矿的形成与生长

的各种阶段 . 磁赤铁矿则是由水铁矿在适宜的气温

与湿度条件下持续转化而成 . 超细粒磁赤铁矿的形

成率对温度变化敏感 . 依此假说 , 气温对与fd 有

重要影响 . 这些假说还存在争议 . 要了解气温对黄 

土磁学性质的影响和伊犁黄土与黄土高原黄土之间

磁化率成壤增强可能存在的细微区别还需要更多的

工作.  

在巩乃斯河河谷黄土剖面的下部古土壤层可以

观察到磁化率的剧减[22~26]. 的最小值一般位于土壤

最为发育的层位 . 但可以同时发现古土壤层fd 与

ARM 相对较高, 说明磁性的土壤增强与削弱作用两

者同时存在, 但前者不足以抵消磁化率的降低 [24,26]. 

与之不同的是, 尼勒克剖面的, fd 与ARM 都很低, 

指示更强的成壤削弱作用 . 沿河谷分布的黄土发现

有被水改造的痕迹 . 在野外观察到的铁锈斑和土壤

颜色的突变可以指示黄土曾经遭受水浸 . 我们发现

水浸的持续时间因剖面而异 , 但经受水浸的黄土的

磁学性质都非常相似. 对于尼勒克剖面, 我们认为是

持续的水滞或过湿润条件导致磁性成壤削弱 . 在间

冰期, 西风带北移, 控制伊犁盆地, 气候变为温和温

润. 因为降水与融水增多, 河谷平原与凹地易遭受水

浸. 尼勒克剖面位于小山丘之间, 受地形影响, 古土

壤层很可能长期水浸, 排水不畅. 亚铁磁性矿物的生

成需要间歇性的还原环境 . 长期的氧化或还原环境

会导致非亚铁磁性矿物的生成与积累 [1,17~20,41,73]. 尼

勒克剖面湿润的还原条件破坏亚铁磁性矿物 , 并促

使非亚铁磁性矿物生成.  

与典型西伯利亚黄土相比 , 尼勒克黄土的顺磁

性矿物相对含量较高而高矫顽力的硬矿物相对含量

较低[15,74]. 在西伯利亚南部, S0 的磁化率一般与其他

古土壤层一样, 都比较低. 在当地的气候条件下, 土

壤长期湿润. 但在冰期, 气候变干, 造成相对的氧化

环境 , 亚铁磁性矿物免遭破坏 [20]. 因此西伯利亚南

部黄土的磁化率变化可以大致反映较广区域的气候

变化. 在伊犁盆地, 磁化率变化成因多样, 更加复杂. 

对磁化率的解读应该因地、因层位而定. 但是尼勒克

剖面的ARM/可与粒度及成壤程度对应 , 能够反映

气候变化 . 剖面下部ARM/波动较大 , 而fd%保持

低值 , 说明稳定单畴颗粒保存下来而超顺磁颗粒被

破坏. 这可用两者比表面积不同来解释. 超顺磁颗粒

比粗粒更易溶解. 但据报道, 在一定程度的湿润条件

下成壤作用会导致降低与fd%升高, 直至持续水浸

后与fd%才同时降低[73]. 这样的话, 磁化率的成壤
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削弱始于粗粒组分被破坏. 与之一致, 伊犁黄土的一

些剖面可观察到低磁化率对应于fd%的峰值 [24,26]. 

尼勒克下部古土壤多畴磁颗粒的缺失归因于更少的

粗粒风成输入 , 还可能跟过湿条件下成壤过程对粗

粒组分的破坏有关 . 更好了解伊犁黄土的磁性衰减

需要进一步工作.  

5  结论 

当地环境的变化可令黄土磁性增强机制更为复

杂. 伊犁黄土磁化率变化成因多样. 亚铁磁性与非亚

铁磁性矿物的生成很可能是竞争性的 , 两者此消彼

长, 同时存在, 决定磁性的强弱. 在过湿条件下, 尼

勒克下部古土壤磁化率成壤削弱作用占优 , 非亚铁

磁性矿物生成, 亚铁磁性矿物转化为非亚铁磁性, 古

土壤磁化率降低. 在此过程中, 磁颗粒的粒径发生变

化. 要解释磁化率、频率磁化率和无磁滞磁化率等磁

学参数的变化 , 需要全面考虑磁性矿物的原生输入

和次生成壤增强及成壤削弱作用.  
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