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内容提要： 随着海洋环境介质铁同位素测试技术的发展，特别是海水和沉积物中不同铁赋存形式的同位素组成

研究备受重视，铁同位素已经展现出对各类生物地球化学过程的崭新的示踪作用。 本文在不同铁价态和赋存形式

之间转化的专属分馏机制框架总结基础上，汇总了现代海洋环境中大气沉降、陆源径流、沉积物、地下水和海底热液

等不同来源的铁同位素特征范围，探讨了海洋内部铁循环的生物地球化学过程，包括生物吸收、颗粒态 ／溶解态铁的

转化以及清除作用的铁同位素分馏机制，辨析海水剖面在不同层位上铁同位素组成的主导控制因素。 另外，应用溯

源混合模型甄别大西洋、太平洋和南大洋等多个海域铁来源，以此验证了全球气候变化与海陆多个物理化学过程的

密切关系；利用不同结晶度和反应活度的矿物铁同位素数据可示踪早期成岩过程中铁还原的深度和程度，亦有助于

辨析古海洋沉积物的铁同位素数据并提高古氧化还原环境的重建精度。

关键词：铁同位素； 溯源混合模型； 早期成岩；现代海洋

　 　 铁是生物生长的必需元素，在海洋环境中和 Ｎ、
Ｐ、Ｓｉ 等营养元素同是限制海洋浮游植物初级生产

力的重要因素，特别是赤道太平洋和南大洋海域等

高营养盐低叶绿素（Ｈｉｇｈ Ｎｕｔｒｉｅｎｔ Ｌｏｗ Ｃｈｌｏｒｏｐｈｙｌｌ，
ＨＮＬＣ）区域，因此其入海量的变化可显著影响全球

碳循环和气候（ Ｔａｇｌｉａｂｕｅ ｅｔ ａｌ．， ２０１７；宋金明等，
２０１８ａ）。 随着多接受电感耦合等离子体质谱（ＭＣ⁃
ＩＣＰ⁃ＭＳ）的引入和相关测试技术的成熟发展，表生

过程中铁同位素的地球化学理论框架已经基本建

立，并且显示出铁同位素是揭示各类生物地球化学

过程的崭新的示踪工具（孙剑和朱祥坤， ２０１５），是
国际上全球变化研究领域的热点 （宋金明等，
２００２）。 目前已有多名国内外学者对铁同位素在不

同地质储库的组成和转变过程的分馏机理，以及在

成矿、古海洋学、宇宙化学和行星科学等领域的应用

进行了研究和总结（Ａｎｂａｒ ａｎｄ Ｒｏｕｘｅｌ， ２００７； 李津，
２００８），然而，尚缺乏对现代海洋生态环境中铁同位

素地球化学行为的系统认知，特别是在如今海水溶

解态铁和海洋沉积物不同赋存形态铁的同位素研究

有所成效的背景下（孙剑和朱祥坤， ２０１５）。
铁 在 自 然 界 中 有５４ Ｆｅ （ ５ ８４％）、５６ Ｆｅ

（９１ ７６％）、５７Ｆｅ（２ １２％）和５８Ｆｅ （０ ２８％）四种稳定

同位素，在海洋环境研究领域中通常以相对于国际

标准物质 ＩＲＭＭ⁃１４ 的千分偏差 δ５６Ｆｅ 来表示：
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鉴于不同铁价态和赋存形式之间的主要转换作

用，包括氧化还原作用、沉淀作用、溶解作用、吸附作

用、生物吸收作用和有机质络合等作用在内，已有大

量基础同位素实验研究分析其专属分馏机制和分馏

程度，具体汇总详见李津（２００８）和朱祥坤等（２０１３）
的研究，因此，本文拟在此基础上，介绍铁同位素在

现代海洋环境中的最新应用进展，包括海洋中铁元

素输入、输出和内部循环过程的同位素特征，以及铁



同位素在溯源、沉积物 ／海水界面通量计算和早期成

岩等方面的指示作用，以期对深入开展现代海洋环

境铁同位素的示踪研究产生推动作用。

１　 现代海洋环境铁循环

海水中 Ｆｅ 元素的分布由其输入、输出和内部循

环共同决定。 大气沉降颗粒物的溶解长久以来被认

为是 ＨＮＬＣ 海 区 Ｆｅ 的 重 要 来 源， 但 近 年 来

ＧＥＯＴＲＡＣＥＳ 项目和其他 Ｆｅ 相关研究显示海洋环

境中 Ｆｅ 的来源多样化，且显著影响区域和全球尺度

上的 Ｆｅ 分布特征（Ｔａｇｌｉａｂｕｅ ｅｔ ａｌ．， ２０１７；宋金明等，
２０１８ａ），例如大陆架沉积物的溶解和再悬浮过程亦

对大洋 Ｆｅ 有很大的贡献（Ｌａｂａｔｕｔ ｅｔ ａｌ．， ２０１４）。 河

流搬运和大洋中脊的海底热液输入更是决定全球尺

度海洋 Ｆｅ 浓度的主导输入途径。 特别是对于高纬

度海域而言，主洋流路径（深层水的上升流和接下

来远离陆架区的横向流）会扩大海底热液、岛屿和

陆架边缘来源 Ｆｅ 的影响范围，对大洋海—气 ＣＯ２交

换十分重要 （ Ｔａｇｌｉａｂｕｅ ｅｔ ａｌ．， ２０１４； 宋金明等，
２０１８ｂ）。 但是来自地下水、火山喷发、冰川 ／冰山融

化、外星尘埃和人为释放等的 Ｆｅ 所占据的比例较低

（Ｂｒｅｉｔｂａｒｔｈ ｅｔ ａｌ．， ２０１０）。
海水中溶解态 Ｆｅ （Ｄｉｓｓｏｌｖｅｄ Ｉｒｏｎ，ＤＦｅ，＜ ０ ２

μｍ 或 ０ ４ μｍ）的两种氧化态，三价铁（Ｆｅ３＋） 和二

价铁（Ｆｅ２＋），均会以自由离子、无机和有机络合物的

形态存在，主要由 Ｆｅ３＋的有机络合组分构成，其浓度

变化可达 ４ ～ ５ 个数量级，开阔大洋 （ ０ ０３ ～ ２
ｎｍｏｌ ／ Ｌ）显著低于半封闭边缘海（１ ～ １０ ｎｍｏｌ ／ Ｌ）和
沿岸海域（１ ～ １００ ｎｍｏｌ ／ Ｌ）（宋金明等， ２０１７）。 胶

体形态 Ｆｅ （Ｃｏｌｌｏｉｄａｌ Ｉｒｏｎ，ＣＦｅ）是海水中 Ｆｅ 的储

库，可为浮游植物提供生物可利用性 Ｆｅ，包括有机

络合 Ｆｅ 和胶体氢氧化铁。 颗粒态 Ｆｅ （ Ｐａｒｔｉｃｕｌａｔｅ
Ｉｒｏｎ，ＰＦｅ）一般不能被浮游植物吸收利用，是海洋环

境中的主导赋存形态。 各形态 Ｆｅ 之间可相互转化：
溶解态 Ｆｅ３＋ 通过水解、络合过程形成胶体结合态

Ｆｅ，也可通过光降解、热力学还原、酶降解还原成溶

解态 Ｆｅ２＋；溶解态 Ｆｅ２＋可以被海水中的 Ｏ２或 Ｈ２Ｏ２氧

化成溶解态 Ｆｅ３＋，还可与有机络合剂形成络合态

Ｆｅ２＋；络合 Ｆｅ 可通过吸附形成悬浮颗粒态 Ｆｅ，反过

来颗粒态 Ｆｅ 也可光化学降解或溶解 ／解析为溶解态

Ｆｅ（宋金明等， ２０１７）。 另外，生物过程也是 Ｆｅ 形态

之间转化的重要作用。 由于 Ｆｅ 的痕量丰度和生源

必需性，微生物和其生物化学成分结合 Ｆｅ 也占据了

海洋环境中的部分 Ｆｅ 储库：浮游植物和细菌为颗粒

态 Ｆｅ 的一部分，而真菌结合 Ｆｅ 则是络合态 Ｆｅ 储库

中不可或缺的构成（Ｂｏｎｎａｉｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。 因此，生
物吸收和有机质降解作用本身也属于海洋内部 Ｆｅ
循环。

尽管铁的输入来源有很多种，但颗粒态 Ｆｅ 的快

速沉 降 是 从 海 水 中 清 除 Ｆｅ 的 主 要 输 出 途 径

（Ｂｒｅｉｔｂａｒｔｈ ｅｔ ａｌ．， ２０１０），只有在沉积物再悬浮时才

重新进入生物循环过程。 陆源输入的铁（氢）氧化

物（针铁矿、赤铁矿、纤铁矿等），在有机质埋藏、降
解的早期成岩作用过程中，转化为菱铁矿、黄铁矿

（铁硫化物）等埋藏下来，并直接影响到 Ｃ、Ｏ、Ｓ、Ｐ
等其他元素的循环。 这部分循环称作活性铁循环，
揭示了沉积物中含铁矿物虽多，但是参与到地球化

学循 环 的 铁 矿 物 种 类 有 限 （ Ｒａｉｓｗｅｌｌ， ２００６ ）。
Ｒａｉｓｗｅｌｌ（２００６）还计算了海洋 Ｆｅ 循环中不同输入和

输出途径的活性 Ｆｅ 通量（图 １），其中陆架向深海输

出的活性 Ｆｅ 约为（７±１０）×１０６ ｔ。

２　 现代海洋铁循环的同位素特征

与 Ｆｅ 含量的分布特征类似，Ｆｅ 同位素的组成

会受到不同来源、清除过程以及海水内部 Ｆｅ 同位素

分馏过程的控制，其中 Ｆｅ 同位素的来源差异是溯源

研究的基础。
２．１　 不同铁来源的同位素特征

２．１．１　 大气沉降

大陆 地 壳 的 δ５６ Ｆｅ ＝ ＋０ ０７‰ ± ０ ０２‰
（Ｐｏｉｔｒａｓｓｏｎ， ２００６）。 前期的多数研究集中于内陆干

旱地区附近的气溶胶，一直认为大气沉降输入具有

与大 陆 地 壳 类 似 的 Ｆｅ 同 位 素 组 成： δ５６ Ｆｅ ＝
＋０ ０４‰ ± ０ ０９‰ ～ ＋０ ０８‰ ± ０ ０８‰ （Ｗａｅｌｅｓ ｅｔ
ａｌ．， ２００７），但 ２０１４ 年首次对海洋气溶胶（太平洋西

赤道区域）进行 Ｆｅ 同位素测试发现（Ｌａｂａｔｕｔ ｅｔ ａｌ．，
２０１４），Ｂｉｓｍａｒｃｋ 海域沉降的气溶胶更为富集重同位

素，＋０ ２７‰±０ １５‰ ～ ＋ ０ ３８‰±０ ０８‰，均值为
＋０ ３３‰± ０ １１‰ （２σ， ｎ ＝ ３）。 在 Ｂｉｓｍａｒｃｋ 海附

近，有很多活跃火山分布，有关火山灰的铁同位素值

并无研究，但其应该和玄武岩或河流排泄类似，即具

有地壳类似值（Ｔｅｎｇ Ｆａｎｇｚｈｅｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１３）。 因此，
在排除了附近火山的影响后，Ｌａｂａｔｕｔ 等（２０１４）认为

高于地壳均值的气溶胶同位素值可能来自于迁移过

程中的光化学反应和淋滤作用等所引起的同位素分

馏。
现代环境中的气溶胶通常被分为两类：自然来

源和人为来源，其形成机理决定了人为来源气溶胶

６２２１ 地　 质　 论　 评 ２０１８ 年



大多数比自然来源气溶胶粒径更细，即燃烧释放后

的气相凝结所形成的人为来源气溶胶粒径大多小于

１ μｍ，而风成灰尘、海洋飞沫和火山灰等天然气溶

胶往往含有矿物颗粒而粒径大于 １ μｍ （Ｌｉｇｈｔｙ ｅｔ
ａｌ．， ２０００）。 因此，气溶胶颗粒 Ｆｅ 的溶解度和同位

素也会因此有所差异，例如人为来源气溶胶的海水

可溶组分比例大于含 Ｆｅ 的天然尘埃，但具体分配比

例尚不清楚。 Ｍｅａｄ 等（２０１３）首次以 ２ ５ μｍ 为界

对比了不同粒径气溶胶的 Ｆｅ 同位素组分，其结果显

示非撒哈拉沙尘季节采集的细颗粒气溶胶 δ５６Ｆｅ ＝
－０．１‰，低于粗颗粒矿质沙尘的 δ５６Ｆｅ 值（ ＋０．１‰）。
然而，该研究中两种粒径的 δ５６Ｆｅ 值差异并未大于

其测试的标准偏差（２σ＝ ＋０．１３‰），推测 ２ ５ μｍ 的

界限无法清晰地区分两种来源气溶胶颗粒（Ｍｅａｄ ｅｔ
ａｌ．， ２０１３）。 之后 Ｋｕｒｉｓｕ 等（２０１６）的研究分析了日

本 Ｈｉｒｏｓｈｉｍａ 地区的 ７ 个以 １ μｍ 区分的气溶胶样

品，验证了以氧化铁矿物（水铁矿和赤铁矿）为主的

细颗粒在模拟海水中的溶解度比以层状硅酸盐为主

的粗颗粒溶解度高约 ２５％，相对应的粗颗粒 δ５６ Ｆｅ
值（＋０．０４‰ ～ ＋０．３０‰）和地壳均值十分类似，显著

的大于细颗粒 δ５６Ｆｅ 值（－２．０１‰ ～ －０．５６‰），其中，
细颗粒可溶性 Ｆｅ 的 δ５６ Ｆｅ 值更低，介于－３．９１‰和

－１．８７‰之间，说明高温 Ｆｅ 蒸发过程中的动力学同

位素分馏和 Ｆｅ 难降解的特性导致人为来源气溶胶

的 δ５６Ｆｅ 值很低。 同时，对太平洋西北部的海洋气

溶胶分析也展示出细颗粒 （ δ５６ Ｆｅ ＝ －１．７２‰ ～
－１．１７‰）较粗颗粒（ δ５６Ｆｅ ＝ －０．３２‰ ～ －０．１１‰）更

为富集轻同位素（Ｋｕｒｉｓｕ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。 因此，在模

拟海洋表层的 Ｆｅ 循环时应特殊考虑人为来源气溶

胶较低的同位素特征输入影响。
２．１．２　 陆源径流

河流向海洋注入了大量的陆源物质，对近海区

域 Ｆｅ 同位素组成具有很大的影响。 对亚马逊河、塞
纳河和西欧 Ｓｃｈｅｌｄｔ 河等区域性输入通量极大的河

流进行溶解态和悬浮颗粒态的 δ５６Ｆｅ 调查（Ｂｅｒｇｑｕｉｓｔ
ａｎｄ Ｂｏｙｌｅ， ２００６； Ｃｈｅｎ Ｊｉｕｂｉｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１４； ｄｅ Ｊｏｎｇ
ｅｔ ａｌ．， ２００７），结果显示：溶解态 Ｆｅ 同位素组成

（δ５６ＤＦｅ）变化范围为－１．４‰ ～ ＋０．２‰，悬浮颗粒物

Ｆｅ 同位素组成（δ５６ＰＦｅ）介于－０．８７‰到 ０ ４‰之间。
由此可推论，大陆地壳的化学风化产物以及物理风

化颗粒物在氧化大气条件下，迁移搬运进入河流的

过程并未引起河流总 Ｆｅ 同位素产生较大分馏

（Ｊｏｈｎｓｏｎ ａｎｄ Ｂｅａｒｄ， ２００５）。 但是相比颗粒态，大多

数河流中溶解态 Ｆｅ 更为富集轻同位素，这主要归因

于风化作用：土壤颗粒的可交换态 Ｆｅ、Ｆｅ 的有机淋

滤迁出和微生物诱发的矿物溶解等都会使产物富

集５４Ｆｅ；另外，重同位素更倾向于发生吸附和形成 Ｆｅ
氢氧化物的沉淀，使剩余溶解态 Ｆｅ 更轻；生物吸收

也有利于轻同位素的迁移 （ Ｂｅｒｇｑｕｉｓｔ ａｎｄ Ｂｏｙｌｅ，
２００６）。 主导赋存形态也对河流 Ｆｅ 同位素组成的影

响较大。 颗粒赋存态占主导作用的河流，两种形态

的 Ｆｅ 同位素组成差异不大，均和大陆地壳均值类

似，也与季节变化无明显关系（Ｌａｂａｔｕｔ ｅｔ ａｌ．， ２０１４；
孙剑和朱祥坤， ２０１５）。 但在富含有机质的以溶解

态为主要存在形式的河流，有机质络合过程的 Ｆｅ 同

位素分馏可使溶解态的 Ｆｅ 相对悬浮颗粒态 Ｆｅ 富

集５６Ｆｅ （Ｉｌｉｎａ ｅｔ ａｌ．， ２０１３）。
河流溶解态 Ｆｅ 经由三角洲进入海洋的过程会

因离子强度的差异而发生絮凝沉淀。 三角洲环境的

絮凝作用并未引起美国 Ｎｏｒｔｈ 河和亚马逊河 δ５６ＤＦｅ
的显著变化，主要是因为发生絮凝作用的 Ｆｅ 多数以

胶体形式存在，即 Ｆｅ 氧化物、Ｆｅ 和粘土矿物或高分

子质量有机质结合的胶体等，５４Ｆｅ 和５６Ｆｅ 的原子质

量差别不会很大程度的影响这种具有大分子质量的

胶体物质，因此絮凝过程中可能不发生同位素分馏

（Ｂｅｒｇｑｕｉｓｔ ａｎｄ Ｂｏｙｌｅ， ２００６）。 但是，在 Ｓｃｈｅｌｄｔ 三角

洲环境可观察到 δ５６ＤＦｅ 降低了－１．２‰，推测该地区

絮凝作用和地下水排泄均可对其有所影响（ｄｅ Ｊｏｎｇ
ｅｔ ａｌ．， ２００７），也可能是化合键环境使得 Ｆｅ 胶体和

Ｆｅ 离子溶质之间的化学平衡分馏导致（Ｓｃｈａｕｂｌｅ ｅｔ
ａｌ．， ２００１）。
２．１．３　 沉积物

在初级生产力较高的海洋区域，有机质降解作

用强烈，来自孔隙水剖面和底栖通量室的测定都证

明大陆架和大陆坡上部的沉积物孔隙水具有较轻的

溶解态 Ｆｅ 同位素特征， δ５６ ＤＦｅ ＝ （ －３．３１‰ ～
－１．７３ ‰） ± ０ ０８‰ （ Ｂｅｒｇｑｕｉｓｔ ａｎｄ Ｂｏｙｌｅ， ２００６；
Ｓｅｖｅｒｍａｎｎ ｅｔ ａｌ．， ２００６； Ｓｅｖｅｒｍａｎｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１０），反
映了早期成岩过程中 Ｆｅ３＋被还原为 Ｆｅ２＋的平衡分馏

过程（Ｗｅｌｃｈ ｅｔ ａｌ．， ２００３）。 类似的 δ５６ＤＦｅ 低值和较

高的 Ｆｅ 浓度也出现在还原环境沉积物上方的海水

中，其中包括秘鲁上升流区域的低氧带（Ｃｈｅｖｅｒ ｅｔ
ａｌ．， ２０１５），北大西洋东部的 Ｍａｕｒｉｔａｎｉａ 上升流低氧

带（Ｃｏｎｗａｙ ａｎｄ Ｊｏｈｎ， ２０１４），北太平洋东部的 Ｓａｎ
Ｐｅｄｒｏ 地区（Ｊｏｈｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１２）。 值得注意的是，还
原环境附近的海水虽具有较低的 δ５６ＤＦｅ，但其富集

轻同位素的程度要低于沉积物孔隙水，其主要原因

为迁移过程中通过沉积物—海水界面时形成的自生
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矿物及随之发生的吸附作用可优先去除部分轻同位

素而使得剩余 ＤＦｅ 更重（Ｊｏｈｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１２）。 因此，
在混合模型中选取还原性大陆边缘沉积物来源的轻

同位素端元值时应特别注意。
但后期的研究表明大陆架沉积物来源的 ＤＦｅ

也会呈现正值，（＋０．０６‰ ～ ＋０．５３‰） ± ０ ０８‰，验
证了另一种释放机制———非还原途径（Ｈｏｍｏｋｙ ｅｔ
ａｌ．， ２０１３； Ｒａｄｉｃ ｅｔ ａｌ．， ２０１１）。 太平洋赤道中部和

西部地区的海洋物理化学环境，如氧化程度较高，水
文条件引起的频繁沉积物再悬浮等，更利于沉积物

的非还原性溶解。 然而，有关非还原性“溶解”的内

部机理尚不明确，可能包括化学意义上的溶解或解

析过程，分析相关数据得出该综合作用的分馏系数

为 Δ５６ＦｅＤＦｅ—ＰＦｅ ＝ ＋０．２０‰ （±０ １１‰， ２σ） （Ｒａｄｉｃ ｅｔ
ａｌ．， ２０１１）。 有机质降解程度较低的区域沉积物间

隙水中 Ｆｅ 同位素特征值为正的现象也从另一角度

验证了该作用的存在（Ｈｏｍｏｋｙ ｅｔ ａｌ．， ２０１３）。
２．１．４　 地下水

有关地下水来源 Ｆｅ 同位素的研究仅有两处，但
形成了鲜明对比。 在 Ｗａｑｕｏｉｔ Ｂａｙ 的地下河口

（ｓｕｂｔｅｒｒａｎｅａｎ ｅｓｔｕａｒｙ，ＳＴＥ）进行的 Ｆｅ 同位素研究，
发现孔隙水中的 δ５６ ＤＦｅ 值很低，其最低值可达
－５‰，主要是由以下两个成岩过程结合而来：（１）先
是 ＳＴＥ 咸淡水界面处 Ｆｅ３＋氧化物的异化还原反应，
是 Ｆｅ２＋的主要来源途径，导致 δ５６ＤＦｅ 值比初始来源

地下水（－０．５‰）降低了－１‰；（２）接下来 Ｆｅ２＋向上

迁移，氧化沉淀为 Ｆｅ３＋氧化物，是 Ｆｅ２＋的主要迁出途

径，使得 δ５６ＤＦｅ 值进一步降低到－２‰到－５‰。 这反

应了 Ｆｅ 氧化还原循环过程中发生了同位素分馏，Ｆｅ
重同位素在 Ｆｅ２＋ 氧化和被 Ｆｅ３＋ 氧化物吸附的作用

下，倾向于保存在新生成的 Ｆｅ３＋氧化物中（Ｒｏｕｘｅｌ ｅｔ
ａｌ．， ２００８）。

类似的，Ｒｏｙ 等也研究了 Ｉｎｄｉａｎ Ｒｉｖｅｒ Ｌａｇｏｏｎ 处

ＳＴＥ 的 Ｆｅ 同位素（Ｒｏｙ ｅｔ ａｌ．， ２０１２），但两个地下河

口的地球化学环境有很大的差异。 Ｗａｑｕｏｉｔ Ｂａｙ 的

孔隙水中有机碳含量低，无 ＳＯ２－
４ 还原作用（Ｒｏｕｘｅｌ

ｅｔ ａｌ．， ２００８）；而 Ｉｎｄｉａｎ Ｒｉｖｅｒ Ｌａｇｏｏｎ 地区 ＳＯ２－
４ 还原

生成 Ｓ２－，可与 Ｆｅ２＋生成 Ｆｅ⁃硫化物，而 Ｆｅ⁃硫化物的

分馏使 Ｆｅ 轻同位素进入固相，提高了 δ５６ ＤＦｅ 值。
因此硫化环境下的地下河口可能会向滨海地区输入

Ｆｅ 重同位素。 由于 Ｆｅ３＋的还原和 Ｆｅ⁃硫化物的沉淀

都会在地下河口处发生，因此 δ５６ＤＦｅ 值取决于主导

的成岩过程，即正值为 Ｆｅ⁃硫化物反应占主导地位，
负值为 Ｆｅ３＋氧化物还原主导。

２．１．５ 海底热液

海底热液来源 Ｆｅ 对大洋中脊地区较高的溶解

态 Ｆｅ 浓度（ ＞ １ ｎｍｏｌ ／ Ｌ）具有重要的贡献（Ｃｏｎｗａｙ
ａｎｄ Ｊｏｈｎ， ２０１４）。 在现代氧化海洋环境中，几乎所

有的海底热液来源 Ｆｅ 会快速冷却氧化而原地沉淀，
但大洋中脊地区较高的 Ｆｅ 含量说明该来源 Ｆｅ 可经

历较长距离的迁移，所蕴含的迁移机制可能包括有

机质—金属螯合、纳米级微粒的形成和微生物对金

属的吸收和扩散（Ｎａｓｅｍａｎｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１８）。 前人对

热液羽流（Ｈｙｄｒｏｔｈｅｒｍａｌ Ｐｌｕｍｅ）析出颗粒的调查研

究发现，相对于流体，所形成的黄铁矿颗粒富集轻同

位素而铁氢氧化物颗粒则富集重同位素，说明海底

热液和地下水来源的溶解态 Ｆｅ 具有类似的分馏机

制，即 Ｆｅ⁃硫化物和 Ｆｅ 氢氧化物对残留的溶解态 Ｆｅ
具有相反的同位素分馏作用，二者的均衡关系决定

了最终输运到深海环境中溶解态 Ｆｅ 的同位素特征

值（Ｒｏｕｘｅｌ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。
由于 Ｆｅ⁃硫化物更易于从羽流中沉降析出，因

此即使氧化作用镶嵌其中，具有轻同位素的 Ｆｅ⁃硫
化物所引起的分馏被认为是主导作用，使得剩余系

统相对原始状态富集重同位素 （ Ｒｏｕｘｅｌ ｅｔ ａｌ．，
２０１６）。 首个对海底热液溶解态 Ｆｅ 的同位素研究便

支持该机制的作用，同时强调了喷出热液和海水的

化学条件可导致剩余 ＤＦｅ 最终具有较大的差异性

（Ｋｌａｒ ｅｔ ａｌ．， ２０１７）。 喷出液的化学特征，特别是给

定温度流体的 Ｆｅ ／ Ｈ２Ｓ 值，决定了 Ｆｅ⁃硫化物的沉淀

析出比例，即 Ｆｅ ／ Ｈ２Ｓ 值越低，Ｆｅ⁃硫化物引起的分馏

程度越高；海水的化学特征则控制着 Ｆｅ２＋向 Ｆｅ３＋的

氧化速率，进而影响了 Ｆｅ 氢氧化物的形成速率。 但

是，极低的 Ｆｅ ／ Ｈ２Ｓ 值可能产生纳米级 Ｆｅ⁃硫化物颗

粒，从而降低了其沉降比例和所引起的系统分馏程

度（Ｇａｒｔｍａｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１４）。 另外，溶解态 Ｆｅ２＋可与溶

解态有机碳结合，从而避免被氧化和沉淀，该存在形

态可能是主导迁移形式之一，具有富集重同位素的

特征 （ Ｆｉｔｚｓｉｍｍｏｎｓ ｅｔ ａｌ．， ２０１７ ）。 Ｎａｓｅｍａｎｎ 等

（２０１８）的研究发现羽流中 δ５６ＤＦｅ 值介于－０．７３‰和

－０．１６‰之间，比原始喷出流体富集重同位素，这验

证了大多数 Ｆｅ 以 Ｆｅ⁃硫化物的形式沉淀，铁氢氧化

物颗粒引起的同位素分馏程度有限。 Ｎａｓｅｍａｎｎ 等

（２０１８）还发现在羽流上升阶段以 Ｆｅ⁃硫化物沉淀为

主，而羽流扩散阶段以 Ｆｅ⁃有机质螯合和铁氢氧化

物分馏为主。
２．２　 海洋内部铁循环和清除作用的同位素特征

涉及海洋内部剖面的铁同位素组成研究和相关
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图 １ 现代海洋环境中 Ｆｅ 同位素特征模型，方括号内为不同输入和输出途径对应

的活性 Ｆｅ 通量，相关引用文献可参阅正文

Ｆｉｇ． １ Ｓｃｈｅｍａｔｉｃ ｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｃｙｃｌｅ ｉｎ ｔｈｅ ｏｃｅａｎ ｉｎｆｅｒｒｅｄ ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｌｉｔｅｒａｔｕｒｅ，
ｔｈｅ ｆｌｕｘ ｏｆ ｈｉｇｈｌｙ ｒｅａｃｔｉｖｅ ｉｒｏｎ ａｒｅ ｓｈｏｗｅｄ ｉｎ ｓｑｕａｒｅ ｂｒａｃｋｅｔｓ

数据较少，而且极为分散（王建强等， ２０１７）：滨海区

域海水样品的 δ５６ＤＦｅ 变化范围为－１．８２‰± ０．０６‰
～ ＋０．５３‰ ± ０．１４‰，δ５６ＰＦｅ 变化范围为－０．６１‰ ～
＋０．７‰ （ ｄｅ Ｊｏｎｇ ｅｔ ａｌ．， ２００７； Ｊｏｈｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１２；
Ｒａｄｉｃ ｅｔ ａｌ．， ２０１１； Ｓｔａｕｂｗａｓｓｅｒ ｅｔ ａｌ．， ２０１３）；开阔

大洋的 ＰＦｅ 和 ＤＦｅ 浓度均远低于滨海环境的同名

参数，其中北大西洋的 δ５６ＤＦｅ 介于＋０．１４‰±０．１３‰
到＋０．７４‰±０．０７‰之间（Ｃｏｎｗａｙ ｅｔ ａｌ．， ２０１３），大西

洋东南部的 δ５６ ＤＦｅ 变化范围为－０．７１‰ ～ ＋０．４７‰
（Ｌａｃａｎ ｅｔ ａｌ．， ２００８），太平洋赤道地区的 δ５６ＰＦｅ 为

（＋０．１４‰～ ＋０．４６‰）±０ ０８‰（Ｒａｄｉｃ ｅｔ ａｌ．， ２０１１），
大西洋东南部的 δ５６ ＰＦｅ 介于 －０．０４‰和 ＋０．３２‰
（Ｌａｂａｔｕｔ ｅｔ ａｌ．， ２０１４）。 依据对全球 １２ 个海水剖面

铁同位素组成的分析，不同深度海水溶解 Ｆｅ 浓度和

Ｆｅ 同位素组成特征的主要控制因素不同（王建强

等， ２０１７）。 以太平洋东北部的 ＳＡＦｅ 站位为例

（Ｃｏｎｗａｙ ａｎｄ Ｊｏｈｎ， ２０１５），５００ ～ ２０００ｍ 范围内的溶

解 Ｆｅ 浓度高且富集轻同位素，与低氧带（ＯＭＺ）关

系密切，而上下层位的溶解 Ｆｅ 浓度低且富集重同位

素，表层主要受矿质沙尘沉降及溶解、生物吸收、
ＯＭＺ 水层的上升流混合及 Ｆｅ 沉淀和清除等垂向原

位过程的影响；中层则以来源水团或太平洋北部边

缘 ＯＭＺ 的低氧水团所携带 Ｆｅ 的水平向迁移来源为

主，而深层的主导机制为清除过程。 另有距离大陆

近的站位表层受河流影响明显，其余站位的深层海

水还受到深海沉积和海底热液活动的影响，如上文

所述，其中沉积物中的非还原溶解 Ｆｅ 导致海水富集

重 Ｆｅ 同位素，而受洋中脊热液流体影响的深部海水

显著富集轻 Ｆｅ 同位素。
有关大气沉降、河流输入、海底沉积物和热液流

体的影响不再赘述，本节主要讨论海洋 Ｆｅ 内部循环

的生物地球化学过程，包括生物吸收、颗粒态和溶解

态 Ｆｅ 的转化、以及清除作用的 Ｆｅ 同位素分馏机制。
２．２．１　 生物吸收

生物选择性的吸收轻同位素是海洋表层溶解

Ｆｅ 同位素富集５６Ｆｅ 的重要机理之一（Ｅｌｌｗｏｏｄ ｅｔ ａｌ．，
２０１５； Ｒａｄｉｃ ｅｔ ａｌ．， ２０１１），然而相关研究有限且结

论多样，说明生物过程中 Ｆｅ 同位素的分馏十分复

杂，氧化还原条件、溶解配体和浮游藻类种属的差异

都会产生不同的分馏模式（Ｓｕｎ Ｒｕｏｙｕ，Ｗａｎｇ Ｂａｏｌｉ，
２０１８）。 最新的室内培养研究显示吸收进入浮游植

物 Ｃｈｌｏｒｅｌｌａ ｐｙｒｅｎｏｉｄｏｓａ 和 Ｃｈｌａｍｙｄｏｍｏｎａｓ ｒｅｉｎｈａｒｄｔｉｉ
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的细胞内 Ｆｅ 比培养液富集重同位素，富集程度可高

达＋３‰，但被吸附的细胞外 Ｆｅ 兼具 Ｆｅ２＋和 Ｆｅ３＋两种

形态，综合同位素和培养液相差－２．５‰到＋１．９‰之

间（Ｓｕｎ Ｒｕｏｙｕ，Ｗａｎｇ Ｂａｏｌｉ， ２０１８）。 同样的，大西洋

北部实际剖面的数据也未显示生物吸收导致溶解

Ｆｅ 重同位素富集的现象，反而在荧光最高值附近

δ５６ＤＦｅ 最低，显示了５６ Ｆｅ 更易被吸收（Ｃｏｎｗａｙ ａｎｄ
Ｊｏｈｎ， ２０１４）。 但针对亚赤道太平洋海域藻华爆发

前后的研究显示小浮游植物可吸收轻 Ｆｅ 同位素，导
致溶解 Ｆｅ 同位素值增大，硅藻等大型浮游植物则无

明显的 δ５６Ｆｅ 分馏效应（Ｅｌｌｗｏｏｄ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）。 同

时，该研究还强调了藻华爆发前真光层（０ ～ １２５ ｍ）
颗粒态 Ｆｅ 的光化学或生物还原也会导致溶解 Ｆｅ 同

位素富集５６Ｆｅ，而且鉴于光化学还原速率为微生物

还原速率的 ２ ～ ３ 倍，光化学反应的贡献可能更大

（Ｅｌｌｗｏｏｄ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）。 生物吸收过程所引起具体

分馏系数的计算由太平洋赤道地区 １４ 站位表层数

据给出（Ｒａｄｉｃ ｅｔ ａｌ．， ２０１１）：Δ５６Ｆｅｐｈｙｔｏ⁃ＤＦｅ ＝ －０．２５‰±
０ １０‰ ～ －０．１３‰±０ １１‰，与大西洋南部相关研究

的结果│Δ５６ Ｆｅｐｈｙｔｏ⁃ＤＦｅ │ ＜ ＋０．３２‰类似 （ Ｌａｃａｎ ｅｔ
ａｌ．， ２００８）。
２．２．２　 溶解—颗粒态 Ｆｅ 转化

海洋内部颗粒态和溶解态铁之间的多个相互作

用过程可使铁产生分馏，特别是生物吸收、再矿化、
吸附 ／解析和溶解 ／沉淀等，因此，研究不同形态之间

铁的转化可提高对铁生物地球化学循环的认识

（Ｔａｇｌｉａｂｕｅ ｅｔ ａｌ．， ２０１７）。 ＧＥＯＴＲＡＣＥ ＧＡ０３ 剖面的

０ ８ ～ ５０ μｍ 悬浮颗粒的数据显示（Ｒｅｖｅｌｓ ｅｔ ａｌ．，
２０１５），均含有与地壳均值类似的颗粒态总 δ５６ Ｆｅ
值，平均为＋０．０８‰±０ ０９‰，表明了大气沉降来源

和再悬浮来源颗粒物在总颗粒态中占主导地位。 但

ｐＨ ＝ ８ 的草酸—ＥＤＴＡ 溶液浸取的配位可结合态

δ５６Ｆｅ 较低，平均为－０．３‰±０ １７‰，而且底栖雾状层

之上再悬浮来源颗粒的配位可结合态 δ５６Ｆｅ 低于撒

哈拉沙尘来源颗粒的同名参数，热液羽流和叶绿素

最高值附近的颗粒中配位可结合态 Ｆｅ 含量较高且

δ５６Ｆｅ 值较低，显示不同来源的颗粒进入海洋环境中

与溶解态之间的转化其实并未较大程度上影响总的

颗粒态同位素特征值，二者之间的分馏系数可能较

低，主要体现在对活性 Ｆｅ 部分的同位素富集情况的

影响。
颗粒态 Ｆｅ 部分溶解会产生富集５４Ｆｅ 的溶解态

Ｆｅ，反过来，溶解态 Ｆｅ 沉淀也形成富集５４Ｆｅ 的颗粒

态 Ｆｅ（孙剑和朱祥坤，２０１５），但二者之间具体的分

馏系数取决于二种作用之间的均衡关系。 Ｃｈｅｖｅｒ 等
（２０１５）建立了不同赋存形态 Ｆｅ 转化的简化化学模

型，以模拟来自沉积物的 Ｆｅ２＋在向上迁移过程中不

断被氧化为 Ｆｅ３＋，并和源自再悬浮 ／大气沉降的无机

碎屑 ／生源颗粒之间的混合过程，并考虑有机配体更

易结合轻同位素的分馏机制。 依据 Ｆｅ２＋氧化比例从

０％增大到 ４０％， Δ５６ ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ 也从 －０．２‰ 上升到

＋０．８９‰。 当颗粒态和溶解态 Ｆｅ 之间存在着化学平

衡时，二者之间就不以单一方向的反应为主，而是出

现类似于“反向清除”的平衡分馏机制，来自太平洋

西部赤道地区的剖面数据（非表层）显示该平衡态

的 Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ ＝ －０．２７‰ ± ０ ２５‰ （２σ）（Ｌａｂａｔｕｔ ｅｔ
ａｌ．， ２０１４）。

实际上，不止＞ ０ ２ μｍ 的颗粒态和＜ ０ ２μｍ 的

溶解态之间可相互转化，溶解态 Ｆｅ 内部之间的转化

更为显著 （ Ｆｉｔｚｓｉｍｍｏｎｓ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）：表层海水中

８０％的溶解态 Ｆｅ 以胶体态 Ｆｅ（０ ０２ μｍ ＜ ＣＦｅ ＜
０ ２ μｍ）存在，而叶绿素最高的次表层中 ＣＦｅ 全部

消失，可能被生物吸收或清除，到中层和深层海水中

溶解离子态 Ｆｅ（ＤＦｅ ＜ ０ ０２μｍ）和 ＣＦｅ 的配比均分

为 ５０ ∶ ５０％，达到这种均分的内部“恒稳态”可能是

由有机质矿化过程中及之后的配体交换、吸附 ／解析

和聚合 ／分散等作用导致。 这种表层—次表层的抗

耦合关系也体现在 Ｆｅ 同位素组成上，表层的 ＳＦｅ 和

ＣＦｅ 分别为＋１．３‰ ～ ＋１．５‰和＋０．５‰，相互较为独

立，而 ２５０ ｍ 深度以下二者的 Ｆｅ 同位素值类似，体
现了之间的分配和交换机制。
２．２．３　 清除过程

对溶解态 Ｆｅ 的沉淀和清除虽贯穿整个海洋剖

面，但由于很难将其和其他机制剥离开来，所以其具

体的同位素分馏特征研究程度较低。 Ｃｏｎｗａｙ 和

Ｊｏｈｎ （２０１５）将海洋深层 δ５６ Ｆｅ 的变化归因于沉积

物 ／热液来源 Ｆｅ 水平向迁移作用的消弱和清除作用

的综合影响，但并未单独说明清除过程的分馏程度。
仿照相关海洋条件（海洋 ｐＨ 的合理范围和较高的

溶氧浓度）， 使用海底热液 （ Ｂｒｏｔｈｅｒｓ Ｕｎｄｅｒｗａｔｅｒ
Ｖｏｌｃａｎｏ）作为恒定来源，探究深层非生物条件下矿

物沉淀 ／清除作用对溶解态 Ｆｅ 的同位素组成影响，
具体数据见图 ２（Ｅｌｌｗｏｏｄ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）。 可见，随着

溶解态 Ｆｅ 不断被清除从总系统中流失，δ５６ＤＦｅ 从 ～
０ ０７‰ 上 升 到 ＋１．７３‰， 所 对 应 的 分 馏 系 数

Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ ＝ －０．６７‰。
同样，水团运移过程中在没有受其他水团的混

合稀释条件下，也可以依据前后站位的 δ５６ＤＦｅ 差异

０３２１ 地　 质　 论　 评 ２０１８ 年



图 ２ 矿物沉淀和颗粒清除对溶解态 Ｆｅ 浓度（ＤＦｅ）及 δ５６ＤＦｅ 分馏的影响（据 Ｅｌｌｗｏｏｄ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）： （ａ） Ｂｒｏｔｈｅｒｓ ｕｎｄｅｒｗａｔｅｒ
ｖｏｌｃａｎｏ 附近 ＤＦｅ 和 δ５６ＤＦｅ 的深度剖面分布；（ｂ） 开放系统和封闭系统下的瑞利分馏模拟，ｆ 指当前 ＤＦｅ 相对于初始 ＤＦｅ
浓度（８ ３１ ｎｍｏｌ ／ ｋｇ）的比例，封闭系统 Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ ＝ －０．６７‰，开放系统 Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ ＝ －１．６２‰

Ｆｉｇ． ２ Ｉｎｆｌｕｅｎｃｅ ｏｆ ｐａｒｔｉｃｕｌａｔｅ ｓｃａｖｅｎｇｉｎｇ ａｎｄ ｍｉｎｅｒａｌ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｏｎ ＤＦｅ ａｎｄ δ５６ＤＦｅ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ（ｆｒｏｍ Ｅｌｌｗｏｏｄ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）：
（ａ） Ｄｅｐｔｈ ｐｒｏｆｉｌｅｓ ｏｆ ＤＦｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ａｎｄ δ５６ＤＦｅ ｆｏｒ ｓａｍｐｌｅｓ ｃｏｌｌｅｃｔｅｄ ａｄｊａｃｅｎｔ ｔｏ ｔｈｅ Ｂｒｏｔｈｅｒｓ ｕｎｄｅｒｗａｔｅｒ ｖｏｌｃａｎｏ． （ｂ） Ｏｐｅｎ
ａｎｄ ｃｌｏｓｅｄ ｓｙｓｔｅｍ Ｒａｙｌｅｉｇｈ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｍｏｄｅｌｉｎｇ ｏｆ δ５６ＤＦｅ ｖａｌｕｅｓ ｕｓｉｎｇ Ａ， ｗｈｅｒｅ ｆ ｉｓ ｔｈｅ ｆｒａｃｔｉｏｎ ｏｆ ＤＦｅ ｒｅｍａｉｎｉｎｇ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｔｏ ａ
ＤＦｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ８ ３１ ｎｍｏｌ ／ ｋｇ． Ｔｈｅ ｃｌｏｓｅｄ ｓｙｓｔｅｍ ｍｏｄｅｌ ｐｒｏｄｕｃｅｓ ａｎ Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ ＝ －０．６７‰ ｗｈｉｌｅ ｔｈｅ ｏｐｅｎ ｓｙｓｔｅｍ ｍｏｄｅｌ

ｐｒｏｄｕｃｅｓ ａｎ Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ ＝ －１．６２‰

计算清除过程中的同位素 分 馏 （ Ｒａｄｉｃ ｅｔ ａｌ．，
２０１１），具体计算公式如下：

Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ≈
δ５６Ｆｅｆ

ＤＦｅ
－δ５６Ｆｅｆ＝１

ＤＦｅ

ｌｎｆ
（１）

式中，ｆ 为相对于水团迁移阶段前的站位，后站点的

溶解态 Ｆｅ 浓度所占的比例。 结果显示 Δ５６ＦｅＰＦｅ—ＤＦｅ

＝ －０．３０‰ ± ０．３１‰，与 Ｃｏｎｗａｙ 和 Ｊｏｈｎ（２０１５）的研

究类似，可见水体中溶解态 Ｆｅ 的清除过程所带来的

同位素分馏影响较低。

３　 铁同位素的示踪应用

３．１　 溯源示踪应用

Ｆｅ 同位素可用于示踪海洋环境 Ｆｅ 的来源和所

占比例。 Ｃｏｎｗａｙ 和 Ｊｏｈｎ （ ２０１４）首次利用 Ｆｅ 同位

素追踪大西洋北部剖面海水中溶解态 Ｆｅ 的来源，考
虑了 ４ 种端元的 δ５６Ｆｅ 值：大气沉降、地热流体、还原

性和非还原性沉积物溶解来源，得出各个来源的具

体贡献率分别为 ７１％ ～ ８７％、２％ ～ ６％、１％ ～ ４％和

１０％～１９％。 该端元混合模型虽成功的区分了 Ｆｅ 的

来源和分布特征，但必须在了解各个子区域可能来

源的基础上进行，即将 ４ 端元模型分解为子区域的

二端元混合模型，各来源通量的计算也在此基础上

进行。 因此，利用 Ｆｅ 同位素进行沉积物—海水界面

通量计算时，尽管可为沉积物来源的痕量元素通量

提供质量均衡依据，但其先验定量预测的前提使该

方法的应用局限在有限区域内 （ Ｈｏｍｏｋｙ ｅｔ ａｌ．，
２０１６）。

针对太平洋不同地区的 Ｆｅ 同位素研究也展现

了该指标对多种海洋过程的示踪作用。 近赤道东南

部由于低氧带的存在，１００～５００ ｍ 的范围内 Ｆｅ 富集

轻同位素，核心区域低值为－０．７９‰±０ ０３‰，结合

表层海水中等的溶解态 Ｆｅ 浓度数据 （ ～ １ ｎｍｏｌ ／
ｋｇ），说明低氧带沿大陆架方向上的延伸较为有限；
而低氧带上下氧跃层 Ｆｅ 同位素的迅速增大可能指

示了来自氧化大陆架沉积物或者低氧带接触厌氧沉

积物的重同位素 Ｆｅ。 特别是来自远岸贫营养环流

区的 Ｆｅ 同位素数据，说明低氧带沉积物孔隙水释放

的 Ｆｅ 其实可以迁移至离岸＞１８００ ｋｍ 的海域，远大

于依靠溶解态 Ｆｅ 浓度所预计的 ４００ ｍ （Ｆｉｔｚｓｉｍｍｏｎｓ
ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。 而西太平洋滨海地区由于缺乏低氧

带，而且各端元 Ｆｅ 同位素特征值差异较小，导致 Ｆｅ
同位素指标无法区分来自河流和再悬浮沉积物来源
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的 Ｆｅ，但大气沉降富集重同位素的特点可使其和其

他来源明显区分（Ｌａｂａｔｕｔ ｅｔ ａｌ．， ２０１４），显示来自流

域被侵蚀颗粒（河流输入或大陆架颗粒再悬浮输

入）的非还原性溶解 Ｆｅ 是该地区 Ｆｅ 的主导来源。
同时，大西洋和太平洋不同剖面 Ｆｅ 同位素的数据还

反应了海底热液来源 Ｆｅ 的迁移距离可＞ ２０００ ｋｍ
（Ｃｏｎｗａｙ ａｎｄ Ｊｏｈｎ， ２０１４； Ｆｉｔｚｓｉｍｍｏｎｓ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。
南大洋中层和深层的 Ｆｅ 同位素溯源研究则颠覆了

对开阔大洋溶解态 Ｆｅ 以有机质降解为主导来源的

传统简单看法，说明了大陆架边缘和大洋区域的中

层 Ｆｅ 均和有机质降解密切相关，而且深层以颗粒态

Ｆｅ 的非生物诱导的非还原释放（解吸和溶解）为主

（Ａｂａｄｉｅ ｅｔ ａｌ．， ２０１７），更验证了全球 Ｆｅ ／ Ｃ 循环和

气候变化对大陆侵蚀作用、海洋颗粒运输、溶解态 ／
颗粒态转化和深层上升流的敏感度远超前期认知。

上述混合端元溯源模型的应用均基于 Ｆｅ 同位

素保持来源特征的保守性，但实际上，水体内部的迁

移和转化过程等都影响了 Ｆｅ 同位素的组成特征

（Ｃｈｅｖｅｒ ｅｔ ａｌ．， ２０１５），如 ２ ２ ２ 小节的化学模型所

示，在水团扩散或上升流得物理迁移过程中，Ｆｅ２＋的

部分氧化会使还原性溶解的原始来源值增大，因此

依旧使用原始值的计算结果可能会低估了还原性沉

积物溶解来源的通量。 另外，不同来源的确定也影

响了示踪结果，如被忽略的滨海区域地下水的输入，
人为来源气溶胶较低同位素输入的忽视也可能会低

估大气沉降的影响。
现代海洋环境中除了海水和颗粒物等环境基质

可进行 Ｆｅ 同位素示踪，生态系统食物链内部也可使

用 Ｆｅ 同位素辨析其食物来源。 如，无脊椎动物

Ｌａｔｅｒｎｕｌａ ｅｌｌｉｐｔｉｃａ 的 δ５６Ｆｅ 差异体现了其在底栖边界

摄取初始 Ｆｅ 氢氧矿物（ －０．２１‰）和自生 Ｆｅ 矿物

（－１．９１‰）的比例变化（Ｐｏｉｇｎｅｒ ｅｔ ａｌ．， ２０１５）；海鸟

粪便的 δ５６Ｆｅ 可指示其主要摄食栖息地为滨海环境

（－０．１４‰ ± ０ １５‰， 源自岩性颗 粒 ）， 大 洋 环 境

（－１．１６‰±０ １６‰，受强烈微生物循环影响），还是

两种环境的混合（ －０．３７‰±０ １４‰） （Ｗｉｎｇ ｅｔ ａｌ．，
２０１７）。
３．２　 早期成岩过程

沉积物中结晶程度和反应性不同的 Ｆｅ 矿物还

原对其自身、Ｐ 和多种金属元素的循环具有十分重

要的作用，是早期成岩的主要途径之一（段丽琴等，
２００９），可导致溶解态 Ｆｅ２＋ 生成、Ｆｅ２＋ 在颗粒表面的

吸附和 Ｆｅ 矿物自生等反应。 因此，对普遍应用于现

代和古海洋沉积物研究的基于操作定义上的不同

Ｆｅ 矿物连续提取方法 （由 Ｐｏｕｌｔｏｎ 与 Ｃａｎｆｉｅｌｄ 于

２００５ 年提出（Ｐｏｕｌｔｏｎ ａｎｄ Ｃａｎｆｉｅｌｄ， ２００５））进行改

进，消除“基质效应”，在验证试验过程中无同位素

分馏的前提下可对不同 Ｆｅ 矿物的同位素组成分别

测试（图 ３），可示踪不同矿物参与早期成岩的程度

（Ｈｅｎｋｅｌ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。 对德国北海 ＨＥ３３７⁃１ 站位

３０ ｃｍ 深柱状样的分析显示：盐酸羟胺浸提的水铁

矿 ／纤铁矿具 有 较 低 的 同 位 素 组 成 （ －０．３８‰ ±
０ １１‰），来源于微生物还原溶解生成的 Ｆｅ２＋ 氧化

产生的自生 ／二次矿物；而连二亚硫酸钠 ／柠檬酸钠

浸提的针铁矿 ／赤铁矿和草酸盐浸提的磁铁矿具有

与地壳均值类似的 Ｆｅ 同位素组成（≈ ０‰），指示了

其碎屑来源，未参与早期成岩。 醋酸钠提取的吸附

态 Ｆｅ 和孔隙水的 Ｆｅ 同位素最具敏感性，且二者之

间有很高的相关性，可清晰的指示微生物还原 Ｆｅ 矿

物的深度和强度（Ｈｅｎｋｅｌ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）。
早期成岩过程中 Ｆｅ 同位素组成的研究不仅能

示踪现代海洋 Ｆｅ 的生物地球化学循环，还有利于更

好地辨析古海洋沉积物 Ｆｅ 同位素的指示作用。 一

般使用黑海（Ｂｌａｃｋ Ｓｅａ）的垂向剖面来模拟缺氧性

历史时期的海洋环境（Ｌｙｏｎｓ ａｎｄ Ｓｅｖｅｒｍａｎｎ， ２００６），
认为来自缺氧环境的大陆架沉积物还原性溶解所产

生的 Ｆｅ 富集轻同位素，通过迁移进入深部硫化环境

和 Ｈ２Ｓ 反应，几乎全部生成富集轻同位素的黄铁

矿，导致沉积物总 Ｆｅ 同位素变轻，且总 Ｆｅ 和陆源性

指示元素 Ａｌ 的比值（Ｆｅ ／ Ａｌ）上升。 Ｆｅ 的这种氧化

还原穿梭机制（ｒｅｄｏｘ ｓｈｕｔｔｌｅ）常和 Ｍｏ 等其他元素一

起用于重建古海洋环境的氧化还原变化（Ｓｃｈｏｌｚ ｅｔ
ａｌ．， ２０１７）。 但类似黑海的这种封闭环境始终无法

完整模拟开阔大洋的复杂过程，因此，秘鲁上升流区

域，发育有世界上最大的低氧带，可更好地诠释古海

洋还原环境（Ｓｃｈｏｌｚ ｅｔ ａｌ．， ２０１４ａ）。 不过，与预期的

相反，低氧带下边界的沉积物并未富集轻同位素，反
而与 Ｆｅ 浓度具有正相关性，即 Ｆｅ 浓度越高，Ｆｅ 同

位素组成越重，推论这种理论和实际的差距归因于

Ｆｅ２＋仅有部分氧化留存在了低氧带的下边界，其余

则逃离低氧带向远岸迁移（Ｓｃｈｏｌｚ ｅｔ ａｌ．， ２０１４ａ），使
得沉积物的 Ｆｅ 同位素指标无法反应水体的真实环

境。 但后期的矿物成岩研究改良了对 Ｆｅ 同位素的

解释，认为其实几乎全部迁移到低氧带下边界的

Ｆｅ２＋以自生矿物的形式被固存下来（ Ｓｃｈｏｌｚ ｅｔ ａｌ．，
２０１４ｂ）：成岩过程中活性 Ｆｅ 矿物、黄铁矿和绿泥石

类自生硅酸盐矿物之间的相互转化可引起沉积物矿

物的 Ｆｅ 同位素分馏，当黄铁矿化程度为 ０ 或 １００％

２３２１ 地　 质　 论　 评 ２０１８ 年



图 ３ 不同浸提液的“基质效应”消除流程（据 Ｈｅｎｋｅｌ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）
Ｆｉｇ． ３ Ｃｈｅｍｉｃａｌ ｐｒｏｃｅｓｓｉｎｇ ｏｆ ｉｒｏｎ ｅｘｔｒａｃｔｓ ｆｏｒ Ｆｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ａｎａｌｙｓｉｓ （ ｆｒｏｍ Ｈｅｎｋｅｌ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）

时，可黄铁矿化矿物或自生黄铁矿才能真实反应古

海水的氧化还原环境，但在高 Ｆｅ 低 Ｓ 条件下，应特

别注意自生硅酸盐矿物的影响 （ Ｓｃｈｏｌｚ ｅｔ ａｌ．，
２０１４ｂ）。

４　 结论

本文主要分析了现代海洋环境中不同 Ｆｅ 来源

的同位素特征范围，以及内部生物地球化学循环和

清除过程的同位素分馏机制，在此基础上，汇总海水

溶解态和颗粒态 Ｆｅ 端元混合溯源模型的示踪应用，
不同 Ｆｅ 矿物同位素值对早期成岩作用以及重建古

海洋氧化还原环境的指示作用。 总结了以下认识：
（１）多种 Ｆｅ 的输入来源中，大气沉降和河流输

入的颗粒态 Ｆｅ 的同位素组成和地壳均值类似，但陆

域风化作用使河流输入的溶解态 Ｆｅ 富集轻同位素；
还原性和非还原性沉积物溶解所释放的 Ｆｅ 同位素

特征值差异较大；来自海底热液的 Ｆｅ 同位素均较

轻，表明海底热液是全球海洋中 ＤＦｅ 和 ＰＦｅ 轻同位

素的重要来源；地下水中虽很大程度上富集５４Ｆｅ，但
由于其补给通量相对很低，所以影响有限。

（２）全球海水剖面 Ｆｅ 同位素组成存在显著不

均一性：表层受大气沉降、生物作用、河流影响较大，
中层和深层则主要受控于深海沉积物和海底热液。
其中，生物选择性的吸收轻同位素可使海洋表层溶

解 Ｆｅ 同位素富集５６Ｆｅ，现代氧化条件下的清除作用

也更倾向于去除轻同位素，但这两个过程的分馏程

度十分有限；颗粒态 ／溶解态 Ｆｅ 之间的相互转化是

影响海洋剖面 Ｆｅ 同位素变化的主要原因。
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（３）Ｆｅ 同位素可示踪海洋环境 Ｆｅ 的来源和所

占比例，以及多个海洋物理化学过程，但假定 Ｆｅ 同

位素保持来源特征的保守性和来源的不确定性很大

程度上提高了其示踪效果。 而且，依据剖面 Ｆｅ 同位

素的分布计算沉积物 ／海水界面通量的运算应用十

分有限。 生态系统内部生物链的 Ｆｅ 同位素也可反

应食物来源和栖息地环境。
（４）不同 Ｆｅ 矿物的同位素组成可示踪早期成

岩作用中发生还原 Ｆｅ 溶解的位置和程度，但仅反应

在结晶度较差且活性较高的 Ｆｅ 矿物上，沉积物总体

的 Ｆｅ 同位素组成可能并无变异。 对成岩作用的示

踪还可有助于辨析古海洋沉积黄铁矿或可黄铁矿化

矿物的 Ｆｅ 同位素能否正确指示古氧化还原环境。
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Ｓｏｎｇ Ｊｉｎｍｉｎｇ，Ｌｉ Ｆｅｎｇｙｅ，Ｌｉ Ｘｕｅｇａｎｇ，Ｌｉ Ｎｉｎｇ． ２００２＆． Ａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎ ｏｆ
ｎｅｗ ｔｒａｃｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ｔｒａｃｅｒ ｔｏ ｇｌｏｂａｌ ｃｈａｎｇｅ ｒｅｓｅａｒｃｈ． Ａｄｖａｎｃｅｓ ｉｎ
Ｍａｒｉｎｅ Ｓｃｉｅｎｃｅ，２０（３）：９０ ～ ９５．

Ｓｏｎｇ Ｊｉｎｍｉｎｇ， Ｄｕａｎ Ｌｉｑｉｎ． ２０１７ ＃． Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌ Ｂｉｏｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ ｏｆ
Ｍｉｃｒｏ ／ Ｔｒａｃｅ Ｅｌｅｍｅｎｔｓ ｉｎ ｔｈｅ Ｂｏｈａｉ Ｓｅａ， Ｙｅｌｌｏｗ Ｓｅａ ａｎｄ Ｅａｓｔ Ｃｈｉｎａ
Ｓｅａ． Ｂｅｉｊｉｎｇ： Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｐｒｅｓｓ．

Ｓｏｎｇ Ｊｉｎｍｉｎｇ， Ｌｉ Ｘｕｅｇａｎｇ． ２０１８ａ＆． Ｅｃｏｌｏｇｉｃａｌ ｆｕｎｃｔｉｏｎｓ ａｎｄ ｂｉｏｇｅｎｉｃ
ｅｌｅｍｅｎｔ ｃｙｃｌｉｎｇ ｒｏｌｅｓ ｏｆ ｍａｒｉｎｅ ｓｅｄｉｍｅｎｔ ／ ｐａｒｔｉｃｌｅｓ． Ｈａｉｙａｎｇ
Ｘｕｅｂａｏ，４０（１０） ； ｄｏｉ：１０．３９６９ ／ ｊ．ｉｓｓｎ．０２５３－４１９３．２０１８．１０．００１．

Ｓｏｎｇ Ｊｉｎｍｉｎｇ， Ｑｕ Ｂａｏｘｉａｏ， Ｌｉ Ｘｕｅｇａｎｇ， Ｙｕａｎ Ｈｕａｍａｏ， Ｌｉ Ｎｉｎｇ， Ｄｕａｎ
Ｌｉｑｉｎ． ２０１８ｂ＆． Ｃａｒｂｏｎ ｓｉｎｋｓ ／ ｓｏｕｒｃｅｓ ｉｎ ｔｈｅ Ｙｅｌｌｏｗ ａｎｄ Ｅａｓｔ Ｃｈｉｎａ
Ｓｅａｓ－ Ａｉｒ － ｓｅａ ｉｎｔｅｒｆａｃｅ ｅｘｃｈａｎｇｅ， ｄｉｓｓｏｌｕｔｉｏｎ ｉｎ ｓｅａｗａｔｅｒ， ａｎｄ
ｂｕｒｉａｌ ｉｎ ｓｅｄｉｍｅｎｔｓ． Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｃｈｉｎａ： Ｅａｒｔｈ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，４８； ｄｏｉ：ｏｒｇ ／ １０．
１００７ ／ ｓ１１４３０－０１７－９２１３－６．

Ｓｔａｕｂｗａｓｓｅｒ Ｍ，Ｓｃｈｏｅｎｂｅｒｇ Ｒ，ｖｏｎ Ｂｌａｎｃｋｅｎｂｕｒｇ Ｆ，Ｋｒｕｅｇｅｒ Ｓ，Ｐｏｈｌ Ｃ．
２０１３． Ｉｓｏｔｏｐｅ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｂｅｔｗｅｅｎ ｄｉｓｓｏｌｖｅｄ ａｎｄ ｓｕｓｐｅｎｄｅｄ
ｐａｒｔｉｃｕｌａｔｅ Ｆｅ ｉｎ ｔｈｅ ｏｘｉｃ ａｎｄ ａｎｏｘｉｃ ｗａｔｅｒ ｃｏｌｕｍｎ ｏｆ ｔｈｅ Ｂａｌｔｉｃ Ｓｅａ．
Ｂｉｏｇｅｏｓｃｉｅｎｃｅｓ，１０（１）：２３３ ～ ２４５．

Ｓｕｎ Ｒｕｏｙｕ，Ｗａｎｇ Ｂａｏｌｉ． ２０１８． Ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｄｕｒｉｎｇ ｕｐｔａｋｅ ｏｆ
ｆｅｒｒｏｕｓ ｉｏｎ ｂｙ ｐｈｙｔｏｐｌａｎｋｔｏｎ． Ｃｈｅｍｉｃａｌ Ｇｅｏｌｏｇｙ，４８１：６５～７３．

Ｓｕｎ Ｊｉａｎ，Ｚｈｕ Ｘｉａｎｇｋｕｎ． ２０１５＆． Ｆｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ ｏｆ ｅａｒｔｈ ｓｕｒｆａｃｅ
ｓｙｓｔｅｍ． Ｇｅｏｌｏｇｉｃａｌ Ｒｅｖｉｅｗ，６１（６）： １３７０ ～ １３８２．

５３２１第 ５ 期 刘瑾等：铁同位素在现代海洋环境的示踪研究



Ｔａｇｌｉａｂｕｅ Ａ，Ａｕｍｏｎｔ Ｏ，Ｂｏｐｐ Ｌ． ２０１４． Ｔｈｅ ｉｍｐａｃｔ ｏｆ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｅｘｔｅｒｎａｌ
ｓｏｕｒｃｅｓ ｏｆ ｉｒｏｎ ｏｎ ｔｈｅ ｇｌｏｂａｌ ｃａｒｂｏｎ ｃｙｃｌｅ． Ｇｅｏｐｈｙｓｉｃａｌ Ｒｅｓｅａｒｃｈ
Ｌｅｔｔｅｒｓ，４１（３）： ９２０ ～ ９２６．

Ｔａｇｌｉａｂｕｅ Ａ，Ｂｏｗｉｅ Ａ Ｒ，Ｂｏｙｄ Ｐ Ｗ，Ｂｕｃｋ Ｋ Ｎ，Ｊｏｈｎｓｏｎ Ｋ Ｓ，Ｓａｉｔｏ Ｍ Ａ．
２０１７． Ｔｈｅ ｉｎｔｅｇｒａｌ ｒｏｌｅ ｏｆ ｉｒｏｎ ｉｎ ｏｃｅａｎ ｂｉｏｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ． Ｎａｔｕｒｅ，５４３
（７６４３）：５１ ～ ５９．

Ｔｅｎｇ Ｆａｎｇｚｈｅｎ，Ｄａｕｐｈａｓ Ｎ，Ｈｕａｎｇ Ｓｈｉｃｈｕｎ，Ｍａｒｔｙ Ｂ． ２０１３． Ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｉｃ
ｓｙｓｔｅｍａｔｉｃｓ ｏｆ ｏｃｅａｎｉｃ ｂａｓａｌｔｓ． Ｇｅｏｃｈｉｍｉｃａ ｅｔ Ｃｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａ Ａｃｔａ，
１０７：１２ ～ ２６．

Ｗａｅｌｅｓ Ｍ， Ｂａｋｅｒ Ａ Ｒ， Ｊｉｃｋｅｌｌｓ Ｔ， Ｈｏｏｇｅｗｅｒｆｆ Ｊ． ２００７． Ｇｌｏｂａｌ ｄｕｓｔ
ｔｅｌｅｃｏｎｎｅｃｔｉｏｎｓ： ａｅｒｏｓｏｌ ｉｒｏｎ ｓｏｌｕｂｉｌｉｔｙ ａｎｄ ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅ
ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ． Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌ Ｃｈｅｍｉｓｔｒｙ，４（４）：２３３ ～ ２３７．

Ｗａｎｇ Ｊｉａｎｑｉａｎｇ， Ｌｉ Ｘｉａｏｈｕ， Ｂｉ Ｄｏｎｇｗｅｉ， Ｗｕ Ｘｉｃｈａｎｇ， Ｃｈｕ Ｆｅｎｇｙｏｕ．

２０１７＆． Ｆｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ ａｎｄ ｈｒｔｅｒｏｇｅｎｅｉｔｙ ｏｆ ｔｈｅ ｓｅａｗａｔｅｒ
ｐｒｏｆｉｌｅｓ ａｎｄ ｉｔｓ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅ ｆａｃｔｏｒｓ． Ｅａｒｔｈ Ｓｃｉｅｎｃｅ，１５１９ ～ １５３０．

Ｗｅｌｃｈ Ｓ Ａ，Ｂｅａｒｄ Ｂ Ｌ，Ｊｏｈｎｓｏｎ Ｃ Ｍ，Ｂｒａｔｅｒｍａｎ Ｐ Ｓ． ２００３． Ｋｉｎｅｔｉｃ ａｎｄ
ｅｑｕｉｌｉｂｒｉｕｍ Ｆｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｂｅｔｗｅｅｎ ａｑｕｅｏｕｓ Ｆｅ（ＩＩ） ａｎｄ Ｆｅ
（ＩＩＩ） ． Ｇｅｏｃｈｉｍｉｃａ ｅｔ Ｃｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａ Ａｃｔａ，６７（２２）：４２３１ ～ ４２５０．

Ｗｉｎｇ Ｓ Ｒ，Ｇａｕｌｔ～Ｒｉｎｇｏｌｄ Ｍ，Ｓｔｉｒｌｉｎｇ Ｃ Ｈ，Ｗｉｎｇ Ｌ Ｃ，Ｓｈａｔｏｖａ Ｏ Ａ，Ｆｒｅｗ
Ｒ Ｄ． ２０１７． δ５６Ｆｅ ｉｎ ｓｅａｂｉｒｄ ｇｕａｎｏ ｒｅｖｅａｌｓ ｅｘｔｅｎｓｉｖｅ ｒｅｃｙｃｌｉｎｇ ｏｆ ｉｒｏｎ
ｉｎ ｔｈｅ Ｓｏｕｔｈｅｒｎ Ｏｃｅａｎ ｅｃｏｓｙｓｔｅｍ． Ｌｉｍｎｏｌｏｇｙ ａｎｄ Ｏｃｅａｎｏｇｒａｐｈｙ，６２
（４）：１６７１ ～ １６８１．

Ｚｈｕ Ｘｉａｎｇｋｕｎ，Ｗａｎｇ Ｙｕｅ，Ｙａｎ Ｂｉｎ，Ｌｉ Ｊｉｎ，Ｄｏｎｇ Ａｉｇｕｏ，Ｌｉ Ｚｈｉｈｏｎｇ，Ｓｕｎ
Ｊｉａｎ． ２０１３＆． Ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔ ｏｆ ｎｏｎ⁃ｔｒａｄｉｔｉｏｎａｌ ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅ
ｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ． Ｂｕｌｌｅｔｉｎ ｏｆ Ｍｉｎｅｒａｌｏｇｙ，Ｐｅｔｒｏｌｏｇｙ ａｎｄ Ｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ，３２
（６）：６５１ ～ ６８８．

Ｔｈｅ Ｔｒａｃｉｎｇ Ｓｔｕｄｙ ｏｆ Ｉｒｏｎ Ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｉｎ Ｍｏｄｅｒｎ Ｍａｒｉｎｅ Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ
ＬＩＵ Ｊｉｎ１，２），ＳＯＮＧ Ｊｉｎｍｉｎｇ１，２，３，４），ＹＵＡＮ Ｈｕａｍａｏ１，２，３，４），ＬＩ Ｘｕｅｇａｎｇ１，２，３，４），ＬＩ Ｎｉｎｇ１，２，３，４），

ＤＵＡＮ Ｌｉｑｉｎ１，２，３，４），ＱＵ Ｂａｏｘｉａｏ１，２，４），ＷＡＮＧ Ｑｉｄｏｎｇ１，２，４），ＸＩＮＧ Ｊｉａｎｗｅｉ１，２，４）

１） Ｋｅｙ Ｌａｂｏｒａｔｏｒｙ ｏｆ Ｍａｒｉｎｅ Ｅｃｏｌｏｇｙ ａｎｄ Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ ｏｆ Ｏｃｅａｎｏｌｏｇｙ，Ｃｈｉｎｅｓｅ Ａｃａｄｅｍｙ ｏｆ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，
Ｑｉｎｇｄａｏ，Ｓｈａｎｄｏｎｇ，２６６０７１；

２） Ｌａｂｏｒａｔｏｒｙ ｆｏｒ Ｍａｒｉｎｅ Ｅｃｏｌｏｇｙ ａｎｄ Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌ Ｓｃｉｅｎｃｅ，Ｑｉｎｇｄａｏ Ｎａｔｉｏｎａｌ Ｌａｂｏｒａｔｏｒｙ ｆｏｒ Ｍａｒｉｎｅ Ｓｃｉｅｎｃｅ ａｎｄ Ｔｅｃｈｎｏｌｏｇｙ，
Ｑｉｎｇｄａｏ，Ｓｈａｎｄｏｎｇ，２６６２３７；

３） Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ ｏｆ Ｃｈｉｎｅｓｅ Ａｃａｄｅｍｙ ｏｆ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，Ｂｅｉｊｉｎｇ，１０００４９；
４） Ｃｅｎｔｅｒ ｆｏｒ Ｏｃｅａｎ Ｍｅｇａ⁃Ｓｃｉｅｎｃｅ，Ｃｈｉｎｅｓｅ Ａｃａｄｅｍｙ ｏｆ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ，Ｑｉｎｇｄａｏ，Ｓｈａｎｄｏｎｇ，２６６０７１

Ａｂｓｔｒａｃｔ： Ｗｉｔｈ ｔｈｅ ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔ ｏｆ ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｍｅａｓｕｒｉｎｇ ｔｅｃｈｎｉｑｕｅｓ ｉｎ ｍａｒｉｎｅ ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌ ｍｅｄｉａ，
ｅｓｐｅｃｉａｌｌｙ ｔｈｅ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ ｏｆ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｆｏｒｍｓ ｏｆ ｉｒｏｎ ｉｎ ｓｅａｗａｔｅｒ ａｎｄ ｓｅｄｉｍｅｎｔｓ， ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｈａｖｅ
ｄｅｍｏｎｓｔｒａｔｅｄ ａ ｎｅｗ ｔｒａｃｅｒ ｒｏｌｅ ｆｏｒ ｖａｒｉｏｕｓ ｂｉｏｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ． Ｂａｓｅｄ ｏｎ ｔｈｅ ｆｒａｍｅｗｏｒｋ ｏｆ ｔｈｅ ｐｒｏｐｒｉｅｔａｒｙ
ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｍｅｃｈａｎｉｓｍ ｂｅｔｗｅｅｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｉｒｏｎ ｖａｌｅｎｃｅｓ ａｎｄ ｆｏｒｍｓ ｏｆ ｏｃｃｕｒｒｅｎｃｅ，ｔｈｉｓ ｐａｐｅｒ ｓｕｍｍａｒｉｚｅｓ ｔｈｅ ｒａｎｇｅ ｏｆ
ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｏｕｒｃｅｓ，ｃｏｍｐｒｉｓｉｎｇ ａｔｍｏｓｐｈｅｒｉｃ ｄｅｐｏｓｉｔｉｏｎ，ｌａｎｄ⁃ｓｏｕｒｃｅ ｒｕｎｏｆｆ，ｓｅｄｉｍｅｎｔｓ，ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ，ａｎｄ
ｓｕｂｍａｒｉｎｅ ｈｙｄｒｏｔｈｅｒｍａｌ ｆｌｕｉｄｓ ｉｎ ｔｈｅ ｍｏｄｅｒｎ ｍａｒｉｎｅ ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ． Ｔｈｅ ｂｉｏｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ ｏｆ ｔｈｅ ｉｎｔｅｒｎａｌ ｉｒｏｎ
ｃｙｃｌｅ ｉｎ ｔｈｅ ｏｃｅａｎ ａｒｅ ｄｉｓｃｕｓｓｅｄ，ｉｎｃｌｕｄｉｎｇ ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｍｅｃｈａｎｉｓｍ ｆｏｒ ｂｉｏｌｏｇｉｃａｌ ｕｐｔａｋｅ，ｔｒａｎｓｆｏｒｍａｔｉｏｎ
ｏｆ ｐａｒｔｉｃｕｌａｔｅ ／ ｄｉｓｓｏｌｖｅｄ ｉｒｏｎ，ａｎｄ ｓｃａｖｅｎｇｉｎｇ． Ｔｈｅ ｄｏｍｉｎａｎｔ ｃｏｎｔｒｏｌｌｉｎｇ ｆａｃｔｏｒｓ ｆｏｒ ｔｈｅ ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ ｏｆ
ｓｅａｗａｔｅｒ ｐｒｏｆｉｌｅｓ ａｔ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｈｏｒｉｚｏｎｓ ａｒｅ ｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｅｄ． Ｉｎ ａｄｄｉｔｉｏｎ，ｔｈｅ ａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｔｒａｃｅａｂｌｅ ｅｎｄ⁃ｍｅｍｂｅｒ
ｍｉｘｉｎｇ ｍｏｄｅｌ ｔｏ ｉｄｅｎｔｉｆｙ ｉｒｏｎ ｓｏｕｒｃｅｓ ｉｎ ｔｈｅ Ａｔｌａｎｔｉｃ Ｏｃｅａｎ，ｔｈｅ Ｐａｃｉｆｉｃ Ｏｃｅａｎ，ａｎｄ ｔｈｅ Ｓｏｕｔｈｅｒｎ Ｏｃｅａｎ ｈａｓ ｖｅｒｉｆｉｅｄ
ｔｈｅ ｃｌｏｓｅ ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐ ｂｅｔｗｅｅｎ ｇｌｏｂａｌ ｃｌｉｍａｔｅ ｃｈａｎｇｅ ａｎｄ ｔｈｅ ｓｅａ ／ ｌａｎｄ ｍｕｌｔｉｐｌｅ ｐｈｙｓｉｃａｌ ａｎｄ ｃｈｅｍｉｃａｌ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ；
ｓｐｅｃｉａｌ ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｄａｔａ ｏｆ ｄｉｓｔｉｎｃｔ ｉｒｏｎ ｍｉｎｅｒａｌ ｗｉｔｈ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｃｒｙｓｔａｌｌｉｎｉｔｙ ａｎｄ ｒｅａｃｔｉｏｎ ａｃｔｉｖｉｔｙ ｃｏｕｌｄ ｂｅ ｕｓｅｄ ｔｏ
ｔｒａｃｅ ｔｈｅ ｄｅｐｔｈ ａｎｄ ｅｘｔｅｎｔ ｏｆ ｉｒｏｎ ｒｅｄｕｃｔｉｏｎ ｉｎ ｅａｒｌｙ ｄｉａｇｅｎｅｓｉｓ，ｗｈｉｃｈ ｃａｎ ａｌｓｏ ｈｅｌｐ ｔｏ ｄｉｓｔｉｎｇｕｉｓｈ ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｄａｔａ
ｆｒｏｍ ａｎｃｉｅｎｔ ｍａｒｉｎｅ ｓｅｄｉｍｅｎｔｓ ａｎｄ ｉｍｐｒｏｖｅ ｔｈｅ ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ ａｃｃｕｒａｃｙ ｏｆ ｐａｌｅｏ⁃ｒｅｄｏｘ ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔｓ．

Ｋｅｙｗｏｒｄｓ： ｉｒｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ； ｅｎｄ⁃ｍｅｍｂｅｒ ｍｉｘｉｎｇ ｍｏｄｅｌ； ｅａｒｌｙ ｄｉａｇｅｎｅｓｉｓ； ｍｏｄｅｒｎ ｏｃｅａｎ
Ａｃｋｎｏｗｌｅｄｇｅｍｅｎｔｓ： Ｔｈｉｓ ｐａｐｅｒ ｗａｓ ｓｕｐｐｏｒｔｅｄ ｂｙ ｔｈｅ Ｎａｔｉｏｎａｌ Ｎａｔｕｒａｌ Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｆｏｕｎｄａｔｉｏｎ ｏｆ Ｃｈｉｎａ—

Ｓｈａｎｄｏｎｇ Ｊｏｉｎｔ Ｆｕｎｄ （ Ｎｏ． Ｕ１４０６４０４ ） ａｎｄ ｔｈｅ Ｎａｔｉｏｎａｌ Ｋｅｙ Ｐｒｏｊｅｃｔ ｆｏｒ Ｂａｓｉｃ Ｒｅｓｅａｒｃｈ ｏｆ Ｃｈｉｎａ （ Ｎｏ．
２０１５ＣＢ４５２９０１ ａｎｄ Ｎｏ． ２０１６ＹＦＥ０１０１５００）．

Ｆｉｒｓｔ ａｕｔｈｏｒ： ＬＩＵ Ｊｉｎ， ｆｅｍａｌｅ， ｂｏｒｎ ｉｎ １９８８， Ｐｏｓｔ⁃ｄｏｃｔｏｒ，ｍａｊｏｒｉｎｇ ｉｎ ｍａｒｉｎｅ ｂｉｏｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｒｅｓｅａｒｃｈｅｓ，
Ｅｍａｉｌ：ｆｅｉｘｉａｎｇｌｉｕｊｉｎ＠ ｈｏｔｍａｉｌ．ｃｏｍ

Ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ ａｕｔｈｏｒ： ＳＯＮＧ Ｊｉｎｍｉｎｇ， ｍａｌｅ， ｂｏｒｎ ｉｎ １９６４， Ｒｅｓｅａｒｃｈ Ｆｅｌｌｏｗ， ｍａｊｏｒｉｎｇ ｉｎ ｍａｒｉｎｅ
ｂｉｏｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｒｅｓｅａｒｃｈｅｓ，Ｅｍａｉｌ： ｊｍｓｏｎｇ＠ ｑｄｉｏ．ａｃ．ｃｎ

Ｍａｎｕｓｃｒｉｐｔ ｒｅｃｅｉｖｅｄ ｏｎ：２０１８⁃０４⁃１７；Ａｃｃｅｐｔｅｄ ｏｎ：２０１８⁃０８⁃０３； Ｅｄｉｔｅｄ ｂｙ： ＺＨＡＮＧ Ｙｕｘｕ
Ｄｏｉ： １０．１６５０９ ／ ｊ．ｇｅｏｒｅｖｉｅｗ．２０１８．０５．０１４

６３２１ 地　 质　 论　 评 ２０１８ 年


