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摘　要：Fe 是海洋“生物泵”中限制浮游生物生长和控制海洋初级生产力的主要因素之一，也可间

接影响大气中 CO
2含量，反馈于全球的气候变化。近年来基于多接收电感耦合等离子体质谱仪

（ MC - ICP- MS ）分析方法的改进及测试精度的提高，应用 Fe 同位素组成、变化及其分馏机制，为研究

海水中 Fe 的主要来源以及示踪海洋环境中 Fe的循环过程等，提供了一个有效地球化学指标，也对

示踪地球不同演化阶段的海洋沉积环境变化具有指示意义。较为详细地介绍了海洋环境中不同储

库的 Fe同位素组成，洋中脊热液流体—玄武岩、海水—大洋玄武岩等水—岩反应影响 Fe同位素分

馏效应的主要因素及地球不同演化阶段古海洋沉积环境中的 Fe同位素变化。认为海洋环境下 Fe

同位素可以产生较为明显的分馏作用，轻铁同位素具有更易活动、易迁移的特征，并进一步提出不

同相态、不同矿物间 Fe 同位素分馏系数的确定等相关问题仍是今后 Fe同位素研究的主要方向。
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1　引　言

地壳中含量位于第四位的 Fe 元素（ Fe O 
T：

6.71％）［1］，在自然界存在 4 个稳定同位素54 Fe

（5.84％）、56 Fe（91. 76％）、5 7 Fe（2. 12％）、58 Fe

（0.28％）。一般采用 δ5 6  Fe ＝｛［（5 6  Fe / 54 Fe Sam ple ）/

（56 Fe   / 54 Fe
 Stand ard ）－1］×10 3｝、δ57  Fe  ＝｛［（57  Fe / 

54 Fe
 S am p le ）/（57 Fe   / 54 Fe

 S tandard ）－1］×10 3｝来表示铁同

位素的组成变化［2］。与其它轻稳定同位素（如 H、
O、C、S 等）相比，Fe元素因具有较大的质量数，同位

素比值在自然界中变化小，常规测试手段难以精确

测定其微小变化，从而限制了 Fe同位素体系在地球

科学中的应用。近 5 年以来基于多接收电感耦合等

离子体质谱仪（ MC - ICP- MS ）分析方法的改进及测试

精度的提高（如  MC- ICP- MS 方法测定，δ56Fe、δ57 Fe

的分析精度（2σ）可达 0.1‰～0.15‰）［3 ～5 ］，为应用
Fe同位素研究地球物质演化、示踪地球化学变化过

程提供了基础。

自  Beard 等［6］1999 年首次报道 Fe同位素的研

究成果以来，Fe 同位素分馏机制的研究和利用 Fe

同位素体系示踪地学中的环境变化过程，引起了国

际地球科学家的极大关注［6 ～10 ］。据不完全统计，有

关 Fe同位素研究成果的报道每年呈明显的增加趋

势。美国地理联合会（ AGU ）、欧洲地理联合会

（ EGU ）及戈尔德施密特（ Goldschm idt ）等国际性组

织和会议均设有 Fe 等非传统型同位素研究的专题

分会，现在 Fe同位素已开始应用于天体演化、海洋

学、生物学、早期生命过程等研究领域，并取得了一

定成效，成为国际地球科学及生命科学领域的一个

新兴研究方向，我国部分学者也对 Fe同位素开展了

� 　收稿日期：2006-06-20 ；修回日期：2006-09-21.

* 基金项目：中国大洋协会“十五”开发项目“深海铁锰成矿系统及矿集区研究”（编号： DY105-01-04-02 ）；国家海洋局青年基金项目“海

山富钴结壳激光显微探针 39 Ar / 40Ar法年代学探讨”（编号：2006303 ）资助.

　作者简介：杨耀民（1969-），男，陕西蒲城人，副研究员，博士后，主要从事深海成矿作用及同位素地球化学研究.

 E - m ail ： yangyaom in ＠ fi o. org. cn 



初步的研究，并取得了一定认识［11，1 2］。现有研究显

示，火成岩的 Fe 同位素组成基本不变，δ56 Fe 为
0‰，方便自然界其他物质与之比较。碎屑沉积岩的

δ56Fe一般变化在－0.3‰ ～＋0.3‰［2］范围，而富有

机质黑色页岩的δ56 Fe具较大的变化范围（－2.3‰

～＋0.7‰）［13］。水溶液常温（22℃）平衡条件下，
Fe（Ⅲ）较 Fe（Ⅱ）的 δ5 6Fe可以高 3‰。而风化过程

中活性 Fe（Ⅱ）和 Fe（Ⅲ）的络合物相比其源区富轻
Fe同位素。环境的氧化—还原状态、pH 值、活度和
Fe与络合配位体的亲和力等因素均可产生 Fe 同位

素的分馏作用［14］。

海洋体系中，铁是表层海水中浮游生物利用氮、

合成叶绿素和维持细胞代谢的必需元素，在海洋

“生物泵”中及高营养、低叶绿素海区（ HNLC ）是限

制浮游生物生长和控制海洋初级生产力的主要因素

之一，进而可导致大气圈CO 2含量变化，间接影响全

球 C 循环，也可制约全球的气候变化［15］。尽管人们

在 20 世纪 80 年代已认识到 Fe在海洋体系中的重

要性，但因为海水中 Fe 的含量极低（＜0.1 μ m ol / 

L），同时 Fe 在海洋体系中表现出的极其复杂的无

机、有机地球化学行为（海水中极低的溶解度、氧化

—还原条件下极其敏感，生物作用过程的吸附和消

化等）和极容易混染等特性［16］，给研究海洋体系中
Fe的变化及循环带来较大的困难。应用 Fe同位素

示踪海洋中 Fe 的来源及地球化学变化过程，揭示在

海洋环境中的 Fe循环过程是近年才发展起来的一

个重要研究方向。但截止目前，人们还不完全清楚

海洋体系中不同储库的 Fe同位素组成和有机、无机

过程中制约 Fe 同位素分馏效应的主要因素。本文

主要是在近 6 年来有关海洋环境中 Fe同位素的研

究成果的基础上，归纳和总结了海水中不同储库间
Fe同位素组成的大体变化范围，简述 Fe同位素在

古代海洋沉积环境和海洋体系中 Fe循环等研究中

的示踪作用。为方便比较，对部分数据进行了δ56 Fe

与δ57 Fe的相互换算，文中的 Fe同位素组成统一采

用δ56 Fe来表示，采用  IBMM -14 为标准样品。

2　海洋体系不同储库中的 Fe 同位素组成

已有的研究表明，现代海水中 Fe 的主要来

源［1 5，17，18］有：①河流输入；②大气沉降；③海底反应

过程（如海底热液流体的喷出、洋壳与海水的低温

水—岩反应、海底沉积物的再悬浮作用及沉积成岩

作用中空隙水与海水的交换过程等）。河流输入为

海水中 Fe 的主要来源之一，但主要沉积在近海或大

陆架上［17］；海底喷出的热液流体因与海水混合、温

度迅速降低，导致大部分的 Fe 主要沉积在喷口附

近［1 7］，故大气搬运的风成黄土等颗粒物质和海底洋

壳的低温蚀变作用可能是制约海水中 Fe 含量变化

较为重要的因素。
2.1　近海输入物中Fe的同位素组成
2.1.1　河水的 Fe同位素组成

河流输入海洋颗粒态和溶解态 Fe 通量分别大

约在（625  ～962 ）×10 12  g / a 、1.5  ×10 12  g / a ［1 7］，占海

水中 Fe来源的 50％以上，但目前河水中 Fe同位素

组成变化研究相对较少。 Berquist 等［20］报道亚马孙

（ Am azon ）河水δ56Fe值最低可达－2.0‰，河水中悬

浮物 Fe同位素变化小（δ56 Fe：－0.3‰～0.3‰），并

接近火成岩的比值。 Fantle ［21］等对美国西部及加拿

大几条河流中河水 Fe 同位素测定，δ56 Fe 变化在

－0.87‰～0.04‰范围内，其中 3 个低铁含量、低
 Al / C a 、 Na / Fe 、 Mg / Fe 的河水样品（指示河水中的 Fe

主要为溶解态形式存在）测定，δ56 Fe 组成分别为

－0.4‰、－0.6‰及－0.8‰，证实河水溶解态 Fe 同

位素为负值，而河水中非溶解态 Fe在风化、迁移过

程中没有发生同位素分馏效应。实验数据也显

示［2 0］，在平衡条件下，易活动的 Fe2 ＋相比不活动的
Fe3 ＋优先富集轻铁同位素，吸附相的 Fe相比非吸附

相富集重 Fe同位素。

河流在河口区域与海水混合，研究发现 Fe也可

产生一定同位素分馏作用。如河口沉积物中 Fe 的

氧化物，其 δ56 Fe相对溶解态的 Fe（Ⅱ）明显富集重

的 Fe同位素，并具有较大的变化范围（3.5‰）［23］，

推测大量 Fe3 ＋在河口发生沉积，导致输入海水中溶

解态 Fe明显富集 Fe 的轻同位素，从而产生海水的

δ56 Fe相比火成岩为负值。
2.1.2　大陆架沉积物及孔隙水的 Fe同位素组成

边缘海及大陆架沉积物释放出溶解态的 Fe 为

海水中 Fe 的主要来源之一［24］。也是影响海水 Fe

同位素的重要因素之一。 Severm ann ［25］等最近首次

报道了加利福尼亚大陆边缘  Monterey   Canterey 

（MC）地区和圣巴巴拉（ Santa   Barbara ）盆地（ SBB ）

的固相沉积物和沉积物孔隙水中的 Fe 同位素组成

变化，结果显示沉积物中铁（Fe
 tol ）的δ5 6Fe值变化范

围小，其组成接近火成岩的 Fe 同位素值，也与现代

海洋沉积物和河流颗粒物的 δ56 Fe值基本一致（分

别为＋0.04  ±0.07‰，－0.01  ±0.06‰）；但孔隙水

的 Fe2 ＋ 形式的 δ56 Fe 具有明显大的变化范围

（δ5 6Fe：－3 .0‰ ～＋0.4‰）。在蒙特雷—坎宁
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（ Monterey   Canyon ）站位，孔隙水 Fe2 ＋相态的 δ
56 Fe

全为负值（＜－0. 6‰），最低的 δ
56
Fe 值对应孔隙

水 Fe2 ＋最低值。在圣巴巴拉盆地，间隙水的 Fe2 ＋相

态的δ
5 6Fe值变化从近表层的 ＜0‰到随深度增加，

δ
56
Fe 值＞0‰。用  HCl 淋滤沉积物分离出自生矿物

 Fe S ，测得其 Fe 同位素变化范围较小，两个站位的

δ
56 Fe 平均值为－0.8  ±0.2‰（图 1）。同时应用下

列公式：

　　δ
56 FeHR ＝δ

56 FeFe（Ⅱ）aq ×X Fe（Ⅱ）aq ＋δ
5 6 Fe HCl ×

X  HCl ＋δ
56
FePy ×X Py（其中 X 为各单元的摩尔分数）

　　计算 2 个站位孔隙水和沉积物中高活动性
FeHR 的同位素组成，两者基本一致，平均为－0.4‰。

高活性 Fe 中，Fe（Ⅱ）aq的δ
5 6Fe 值随 Fe（Ⅲ）含量增

加而降低。基于以上结果， Severm ann ［
2 5］

提出成岩
作用可能是导致 Fe 同位素分馏的主要因素，硫化物

形成导致孔隙水的δ
56 Fe 值增高。形成 Fe（Ⅲ）氧化

图 1　蒙特雷—坎宁和圣巴巴拉盆地沉积物中不同相态沉积物及孔隙水中 Fe的同位素组成
［25］

 Fig.1　 Fe isotope com  positions of sedim ents a  nd  porew  ater  in  M onterey- Canyon  and   Santa  Bab  ara  basin ［25］

（ HCl 可淋滤的 Fe 主要包括 Fe（Ⅲ）相， Fe S 及可能非  SFe （Ⅱ）相的 Fe，不包含黄铁矿；高活性 FeHR 同位素组成根据文中公式计算，

沉积物中残余 Fe residual 同位素组成根据物质平衡计算，虚线空心方框指示不同相态 Fe 的含量）

（ The   HCl － extractab le  Fe fraction includes  Fe （Ⅲ）  phases as well as  Fe S and  pos sib ly non- SFe （Ⅱ）  soli d phases ， but not pyrit e.  The  i sotope 

 com posi tion of Fe HR  is calcu lated as the  sum  of the  highly reacti ve  Fe f racti ons and  the  isotope  com pos iti on  Fe  residual  is calculated 

 by  m ass balance.  Open squares w i th dashed li ne  s show the  concent rat ions for various  Fe phase s）
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物及 Fe的异化还原过程可导致孔隙水的 δ56 Fe 值

降低，进一步推测出边缘海及大陆架的孔隙水，可迁

移出明显为－δ56Fe 值的 Fe进入海水。成岩作用形

成的黄铁矿，其 δ56 Fe 值（平均含量：－ 0. 78  ±
0.90‰）低于火成岩值，指示相比太古代沉积环境，

现代海洋无氧环境下的成岩作用也可形成负δ56 Fe

值的黄铁矿。
2.2　深海沉积物的Fe同位素组成
2.2.1 大洋粘土和碳酸质软泥的 Fe同位素组成

 Frantle ［21］对年龄变化在 0.14  ～38.5   Ma 的大

洋黏土的 Fe 同位素组成测定，其 δ56 Fe 范围在

－0.13‰ ～－0.01‰范围内，基本投影在中国的西

峰黄土（δ56 Fe：－0.13‰ ～＋0.24‰）、西峰古土壤

（δ56Fe：0.00‰ ～0.10‰）、莫哈韦沙漠尘土（δ56 Fe

≈0.04‰）［2，7，26］等变化范围内，也与火成岩的δ56 Fe

值变化范围相同，指示细粒碎屑颗粒物在风化、迁移

及沉积过程中，Fe同位素没有发生分馏作用。对西

太平洋的碳酸质软泥研究发现，Fe主要以氧化物形

式沉积碳酸盐表层，其 δ56 Fe 变化在－0.08‰ ～

－0.16‰之间［19］，也基本没有发生同位素分馏

作用。
2.2.2　大洋  Fe- Mn 结壳的 Fe同位素组成

作为海洋典型自生矿物——— Fe- Mn 氧化物结核

（结壳），其主要组成元素从海水中缓慢沉积、富集

在海山上［27］，为研究海洋古环境变化提供了一个有

效的信息载体。研究显示，结壳 Fe沉积过程中基本

没有发生同位素分馏，Fe同位素组可以指示当时海

水中的 Fe 同位素组成［7，2 8，29］。现测定结壳中的

δ
56 Fe显示 出较大 的变化范 围并且 全为负 值

（－0.8‰ ～－0.1‰）。对引起结壳中 Fe 同位素如

此大的变化，不同学者给出了不同的解释，目前还没

有一致的结论。现在主要观点有：

（1） Zhu 等［7］率先研究了北大西洋结壳的 Fe

同位素变化，显示自 6  Ma 以来，结壳中 Fe同位素与
Pb 同位素变化密切相关，提出海水中 Fe 同位素的

变化主要反映了大西洋周围地区输入源随时间的变

化规律。

（2）但进一步研究显示，以碎屑沉积岩、河流悬

浮颗粒及黄土尘埃等形式输入海水中的大陆风化物

质，Fe 同位素组成基本均一，从而  Beard ［26］等提出

了海水中的 Fe 同位素变化可能主要受二端元（大

气黄土尘埃输入端元及海底热液输入端元）混合控

制的模式。

（3） Levasseur 等［3 0］对全球各大洋结壳表层 Fe

同位素测定，显示不同海洋盆地海水中的 Fe同位素

组成变化范围没有明显的差异，来源于大洋底热液

流体中的 Fe主要沉积在热液喷口附近，而只有极少

量进入海水循环，热液对结壳中 Fe仅有少量贡献。

（4） Yang 等［29］对中、西太平洋两块典型结壳

样品中 Fe 同位素组成变化研究，显示太平洋海水
Fe同位素组成自78   Ma 以来具有明显的变化，海山

岩石及洋壳的低温蚀变可能是导致大量富轻铁同位

素流体进入海水，通过吸附沉积在结壳中，为结壳中
Fe的主要来源之一。
2.3　海洋体系水—岩反应过程中的 Fe 同位素变化
2.3.1　洋中脊热液流体及硫化物的 Fe 同位素组成

大洋中脊热液活动是控制海水与大洋岩石圈物

质、能量交换的主要因素之一，研究显示，全球大洋

中脊热液相对火成岩和低有机物的碎屑沉积岩具有

低的δ56 Fe值［26］，如大西洋中脊热液中的 δ56 Fe 变

化范围在－0.69‰ ～－0.21‰，平均为－0.39  ±
0.13‰［31］。 Beard ［2］认为如此低的 Fe 同位素组成

可能为下列 3 种因素所导致：①热液流体淋滤下伏

玄武岩过程；②热液中硫化物沉积过程；③热液喷发

过程中的气—液相分离作用。

了解海底热液体系的 Fe同位素变化的关键是

确定热液体系中硫化物矿物间及矿物与热液流体间

的 Fe同位素分馏系数。因黄铜矿、黄铁矿为热液沉

积过程中 2 种最主要的含 Fe矿物，黄铁矿—黄铜矿

矿物对的 Fe同位素分馏系数的确定尤为重要。同

时热液流体的温度等物理条件的变化也可能引起
Fe同位素分馏作用。根据理论计算出不同温度条

件下黄铁矿与 Fe（Ⅱ）hy的同位素分配系数显示，黄

铁矿沉积过程中优先淋滤重 Fe 同位素，同时，因为

同位素的平衡分馏为化合物共价键的函数［3 2］，所以

从理论上推测黄铁矿、黄铜矿之间不会产生较大的

同位素分馏效应。但对  Lucky   Strike 热液体系中的
Fe同位素研究显示，黄铁矿相比黄铜矿更为富集轻
Fe 同位素［33］，说明并不能用简单的热液流体—矿

物的平衡分馏来解释热液体系的 Fe同位素变化。

对东太平洋海隆（ EPR ）热液中的气相和卤水相

的 Fe同位素研究显示，热液中的气、液相分离基本

不会导致 Fe 同位素的分馏作用［34］， Rouxel ［3 3］ 对
 Lucky   Strike 热液区热液演化过程中的 Fe同位素组

成研究，指示在高温条件下（＞300℃）沉积的黄铜

矿，其同位素组成接近热液流体的同位素组成，

δ56 Fe变化在－0.2‰～－0.5‰，指示高温热液流体

的 Fe同位素并没有产生大的分馏作用，而中温热液
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流体（＞100℃）沉积出的黄铁矿，其δ
56 Fe明显降低

（－1‰～－2‰）。同时进一步研究发现，黄铜矿、
黄铁矿的δ

56 Fe 与 Se 含量呈明显的正相关关系（图
2），Se 富集的样品其δ

5 6 Fe 值接近玄武岩的值，而
Se 亏损的样品明显富集 Fe 的轻同位素，说明热液
流体因为温度降低、硫化物沉积而发生了明显的 Fe

同位素分馏效应（δ
5 6 Fe 比值降低）。但值得注意的

是，对  Grasberg  Cu- Au 矿床中的黄铜矿、黄铁矿的
Fe同位素变化与洋中脊热液呈相反，其δ

5 6
Fe 组成

变化在－2.0‰～1.1‰之间［35］，指示黄铁矿优先淋

滤重的 Fe同位素。上述现象说明热液活动中硫化

物对（黄铜矿—黄铁矿）和沉积温度变化过程中的
Fe同位素平衡分馏效应、动力分馏效应还需要进一

步研究。

图 2　大西洋  Lucky   Strike 热液区黄铁矿（白铁矿）、黄铜矿中的 δ
56 Fe- Se 图解

［33］

 Fig.2　δ
56 Fe values  and   Se content ofchalcopyrite （ filled  square ）， pyrite / m arcasite （  filled  circle ）  and  basaltic value w hereas 

 pyrite w ith enriched  in  Se have δ
56 Fe values  fract ionated  relat ive  to basalt ic v  alue in  Lucky  Strike hydrotherm  alarea ， Altan-

 tic.  Dashed  horizontaland  verticallines  cor  respond  to m idocean  ridge  basalt com  position ［33］

2.3.2　洋壳低温蚀变过程中的 Fe 同位素组成

海底上部洋壳（400   m ）具有高渗透率，玄武岩
与海水反应产生形成自生矿物如 Fe的氢氧化物、蒙

脱石、绿鳞石等［36］。利用大洋钻探（ ODP ）801 站位
的岩心的 Fe同位素研究，强烈蚀变的玄武岩（亏损
Fe 可以达 80％）相对未蚀变的玄武岩明显的富集
重 Fe 同位素（δ

56 Fe 可达 1.3‰）［37］，指示水—岩反

应过程优先淋滤 Fe 的轻同位素，溶解态的 Fe2 ＋与
残余 Fe 矿物的同位素分馏在 0.5‰ ～1.3‰范围

内。蚀变矿物如蒙脱石、绿鳞石等优先富集重 Fe同
位素而导致流体中富集轻 Fe 同位素（最低δ

56 Fe 可

达－1.98‰）。

综上所述，海洋体系不同储库的 Fe 同位素组成

及变化范围见表 1。

3　 Fe 同位素对海洋体系演化、环境变

化的指示

在 2.3   Ga 时期大气圈中氧的开始增加是地球
演化过程中一个极其重要的事件，该事件对地球生

物圈和气候等产生了极大的扰动和改变，主要证据

有［38 ～4 1 ］：

（1）间冰期沉积的层状碳酸盐岩的 C 同位素
的正、负漂移。

（2）地球早期的全球冰川事件。

（3）全球大面积出现红层、氧化的古土壤、锰的
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表 1　海洋不同体系中不同沉积物中 Fe同位素组成
 Table  1　 Fe isotope com  position  of various sed  im ents in m arine system 

区域 海洋体系不同物质类型 δ
56Fe（‰）

近海

河流

大陆架

河水 （－0.87  ～0.04 ）［21］；（－0.58  ～0.32 ）［2］

河水中悬浮物 （－0.17  ～0.48 ）［21］；（－1.02  ～－0.2 ）［2］；（－0.01  ±0.06 ）［20］

孔隙水 （－2.96  ～0.33 ）［25］

黄铁矿 （－1.02  ～0.49 ）［25］

沉积物全样 （－0.09  ～0.08 ）［25］

深海

碎屑矿物

自生沉积矿物

海底热液及低温

水—岩反应

碎屑矿物

碳酸岩

 Fe- Mn 结壳

热液流体

黄铁矿

黄铜矿

洋壳低温蚀变形成的次生

矿物

（－0.3  ～0.01 ）［21］

（－0.08  ～0.16 ）［21］

大西洋 0 ～6  Ma ：（－0.75  ～－0.25 ）［7］

太平洋 0 ～10   Ma ：（－0.21  ～－0.94 ）［28］

太平洋 0 ～65   Ma ：（－0.7  ～－0.07 ）［29］

全球结壳表层 0 Ma ：（－0.07  ～0.88 ）［30］

（－0.8  ～－0.1 ）［31］

（－1.0  ～－2.4 ）［33］

（－1.0  ～0.5 ）［33］

（－1.96  ～1.5 ）［37］

氧化物和化学沉积过程出现的 Ce异常及 S 同位素

变化记录。

因为 Fe元素对氧化—还原环境的变化极其敏

感，所以 2.3   Ga 时期大气圈 O
2的变化对当时海洋

体系中 Fe 的循环产生巨大影响。
J ohnson 等［42］率先对晚太古代到早元古代南非

 Transvaal 地台条带状铁建造（ BIF ）中的 Fe 同位素

进行了研究，δ56 Fe 主要变化在－2.5‰ ～1.0‰范

围，单矿物中δ56 Fe 值具有磁铁矿 ＞菱铁矿 ＞铁白

云石（富铁白云石）特征，其 δ56 Fe 主要受矿物间的
Fe同位素分馏、沉积时的流体性质及细菌代谢过程

等因素共同控制。 Rouxel 等［43］进一步对前寒武世

到晚白垩世富有机质的海洋沉积岩（黑色页岩）的

黄铁矿的 Fe同位素进行了研究，同时结合 S 同位素

的变化，把太古代到现代显生宙古代海洋的沉积环

境划分出3 个明显不同的阶段（图3）：

（1） ＞2.8   Ga  ～2.3 Ga ，黄铁矿的δ56Fe大多为

负值并且变化范围较大（δ56 Fe），主要反映热液来源

的 Fe（Ⅱ）和富集重 Fe 同位素的 Fe 的氧化物的

沉积。

︵2） 2.3  ～1.6 Ga ，黄铁矿的 δ56 Fe 变化在

－0.3‰～1.2‰之间，反映海洋呈层状分布的氧化

—还原环境中硫化物的沉积作用。

（3）1.6 Ga 至显生宙，黄铁矿的 δ56 Fe 变化在
0‰～－1.0‰之间，反映贫 Fe的氧化环境的海洋，

这一划分结果与以前研究结果基本吻合。

4　结语与展望

上述研究较为详细的介绍了海洋体系不同 Fe

储库的同位素组成及其可能产生 Fe同位素分馏作

用的主要因素和机制，同时也介绍了应用 Fe同位素

在研究古代海洋沉积环境、现代海洋体系中的 Fe 元

素的地球化学循环中的主要指示作用等；大致可以

概括为：

（1）通过大气搬运进入海洋的尘埃、风成黄土

等物质中 Fe 的同位素组成变化范围窄（δ5 6 Fe：

－0.13‰～ ＋0.24‰），接近硅酸岩地壳的 Fe同位

素组成（0 ±0.3‰），远洋深海黏土的 Fe同位素组

成也在这一变化范围内（δ5 6 Fe：－ 0. 13‰ ～

－0.01‰），说明海水中来自大气输入物的 Fe 在风

化、迁移和沉积过程中没有发生同位素分馏效应。

（2）洋中脊热液流体喷发进入海水，高温条件

下沉积出的黄铜矿，其 Fe同位素组成与当时热液流

体中的 Fe 同位素组成基本一致，并接近于 0‰，随

着热液流体与海水的混合、温度的降低及富重 Fe 同

位素黄铁矿的沉积，热液流体中愈来愈富集轻 Fe 同

位素，从而导致输入海水体系的 Fe 也以富集轻 Fe

同位素为特征（δ
56Fe：－1.0‰～－0.3‰）。

（3）洋壳的低温水—岩反应导致蚀变强烈的玄

武岩明显富集重 Fe同位素，蚀变形成的次生矿物如

蒙脱石、绿鳞石等也相对富集重的 Fe同位素，从而

导致进入海水中的 Fe也以富集轻铁同位素为特征。

　　（4）河水中悬浮颗粒态物质Fe同位素组成接
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图 3　地球不同历史时期黑色页岩中的黄铁矿及  BIF 中 Fe氧化物的 δ
56 Fe—年龄投影

［43］

 Fig.3　 Plot of δ
56  Fe values  versus sam  ple age  for  sulfides  from  b  lack  shales  and   Fe oxides  from   BIF ［43］

（灰色区域代表火成岩和热液中的 δ
56 Fe 变化范围（分别为 0.1‰，－0.5‰）；虚线代表地球不同历史时期沉积物硫化物

的 δ
56Fe 最大和最小值；大气圈中氧含量增加时期据相同样品的黄铁矿中 S 同位素值推测）［43］

 The  gray area corresponds to δ
56 Fe values of derived from igneous rocks （ at 0.1‰）  and  hydrotherm al sources （  about   － 0.5‰）， the  dashed l ines 

 represent the  contour li nes of m axim um  and  m in  im um   Fe isotope  com pos iti ons of sedim entary s  u lf ides.  The  ri se ofatm ospheric oxygen is 

 def ined by  m u lt ipl e su lfur isotope  analyses o  f pyri te in the  sam e sam p les as analyzed for  Fe i  sotopes 

近火成岩的 Fe 值，溶解态 Fe 明显富轻 Fe 同位素；

河水与海水在河口区域混合，富重铁同位素的 Fe氧
化物沉积，导致输入海水中溶解态 Fe 相对富集轻
Fe 同位素。

（5）海洋自生矿物（ Fe- Mn 结壳）的 Fe 同位素

组成基本可以反映沉积时海水的 Fe 同位素组成。

海水的 Fe 同位素组成（δ
56 Fe：－0.8‰～－0.2‰）

特征目前还没有较为明确的结论。

（6）根据不同历史时期沉积物中硫化物的 Fe

同位素变化特征，前寒武纪到显生宙的古代海洋沉

积环境可划分出明显不同的 3 个阶段：①＞2.8   Ga 

～2.3   Ga ，δ
5 6Fe：（－3.4‰～0.5‰），Fe 主要为热液

来源的 Fe（Ⅱ），还原环境；②2.3  ～1.6   Ga ，δ
56
Fe：

－0.3‰～1.2‰，反映氧化—还原条件在海水中呈

层状分布；③1.6 Ga 至显生宙，δ
56 Fe：0‰～－1.0‰

之间，反映海水为贫 Fe的氧化环境。

总之，我们看到，在很短的时间内海洋体系中的
Fe 同位素研究得到了迅速的发展，显示出 Fe 同位

素在海洋地质科学以至地球科学中的重要地位，但
还存在许多基础性理论问题有待进一步研究。在近

期很长的一段时间内，以下课题仍是今后海洋体系

中 Fe 同位素研究的重点：

（1） Fe的不同矿物相之间、流体和矿物之间 Fe

的同位素分馏系数的确定。
（2）海洋体系不同储库中 Fe 的同位素组成的

进一步限定。

（3）海水中 Fe 同位素组成变化及 Fe同位素对

古海洋学环境的反映。

（4）海洋体系生物作用过程中的 Fe 同位素

变化。
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 Abstract ： The  chem  istry of  iron  in  the  oceans  plays  an  im p  ortant role  in  controlling  prim ary productio  n and 

 serves  a lim ited  m icronutrient elem  entfor  pl  anktons  in “ biological  pum p ”， and  consequently   Fe  is corresponding 

 potentialfor  regulating  globalclim ate by  fe  rtilizing  the  ocean  and  drawing  down atm osphe  ric  CO 2.  In recentyears ，
 the  developm ent in  m ulti- collector  inductiv  ely  coupled  plasm  a m ass  spectrom  etry （ MC - ICP- MS ）  have  im proved 

 precision  for iron  isotope  m easurem  ents ， and  therefore both  the  isotope  com  position  of  iron  and  isotope  fractionation 

 effects have  been  proved  usefulin tracing  the  processes thatcontrolinputsand  outputs of F  e in the  ocean  and  paleo-

 ceanographic evolution.  This review  sum m ari  zes  our  present knowledge  of  iron  isotope  geoc  hem  istry which  docu-

 m ents the   Fe isotope  com  position  in  various  Fe  reservoirs ofm arine  system  s ， and  the  m ain   Fe isotope  fractionations 

 produced  by  reaction  between  hydrotherm al fl  uids and  m id- ocean  basalts and  between  seawat  er  and  subm arine  ba-

 salts ， and  the   Fe isotope  com  position  in  various  stag  es  of  ancient m arine  sedim entary environm ent  s.  Furtherm ore ，
 ourreview  shows that Fe isotope  occur signifi  cant fractionation  in  m arine  system  s and  ligh  t  Fe  isotope  have  higher 

 rem  ovalactivity than  heavy   Fe isotope.  Final ly， we highlightthe  fact  that determ ining  the   Fe  i  sotope  fractionation 

 factor  am  ong  various m ineral ， various phases  and  during  biochem  icalcyclin  g willbe  an  im portantfuture avenue  of 

 research ， which  willbearon  ourunderstanding  ofisotop  ic variations of Fe in  both  ancientand  m odern m  arine  sedi-

 m entary environm ents.

 Key  w rods ： Iron  isotope ； Fractionation  factors ； Marine  environm ents ； Research  advances.
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