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黄铁矿异常高 δ３４Ｓ值的成因
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内容提要：笔者等对黔东北松桃县的西溪堡锰矿床中锰矿石进行了元素含量分析，对含锰层位中黄铁矿进行了

Ｓ同位素和微量元素分析。锰矿石稀土元素和微量元素特征表明，Ｍｎ是以氧化物或氢氧化物的形式沉淀，锰碳酸岩
是在成岩过程中转化而成。黄铁矿形态学、微量元素和稀土元素特征指示黄铁矿形成于强还原、偏碱性的成岩环

境。黄铁矿异常高的δ３４Ｓ值反映了新元古代间冰期海洋深部低硫酸盐浓度和高的硫酸盐细菌还原速率，表明南华
纪（成冰纪）大塘坡早期阶段深部海洋并没有被完全氧化。含锰层位中黄铁矿异常高的δ３４Ｓ值存在两种可能的形成
机制：① 在极低ＳＯ２－４ 浓度下，通过ＢＳＲ即可产生δ

３４ＳＣＤＴ高达５８７‰的黄铁矿；② 海洋深部硫酸盐虽然具有很高的

δ３４Ｓ值，但却并没有高达５８７‰，δ３４ＳＣＤＴ高达５８７‰的黄铁矿的形成是ＢＳＲ和Ｈ２Ｓ与ＭｎＯ２之间发生厌氧歧化氧化

反应两个过程综合作用的结果，即在水体中ＳＯ２－４ 浓度极低的情况下，硫酸盐和还原产物 Ｈ２Ｓ之间硫同位素分馏达

到最小，Ｈ２Ｓ的δ
３４Ｓ值接近母体硫酸盐，ＢＳＲ产生的Ｈ２Ｓ被活性铁矿物固定形成的 ＦｅＳ与 ＭｎＯ２之间发生歧化氧化

反应所产生的同位素动力学分馏效应使ＦｅＳ相对硫酸盐富集３４Ｓ。
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　　新元古代地球系统发生了重大变化，出现了两
次全球性的冰期事件（Ｈｏｆｆｍａｎｅｔａｌ．，１９９８）。冰期
结束之后，海水的性质发生了显著的变化，明显制约

着铁锰磷的成矿作用和外生动物的演化（Ｆｉｋｅｅｔ
ａｌ．，２００６；Ｃａｎｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，２００７；ＭｃＦａｄｄｅｎｅｔａｌ．，
２００８；Ｓｃｏｔｔｅｔａｌ．，２００８；Ｆｒｅｉｅｔａｌ．，２００９；Ｄａｈｌｅｔ
ａｌ．，２０１０；Ｐｌａｎａｖｓｋｙｅｔａｌ．，２０１０）。我国扬子地区
南沱冰期和古城冰期间的大塘坡南华系（成冰系）

大塘坡组中产出的锰碳酸岩矿床，广泛分布在扬子

地台及其周缘，俗称为“大塘坡”式锰矿，是我国重

要的优质锰矿资源。大塘坡式锰矿作为新元古代间

冰期特有的化学沉积产物，记录了这一重要地质时

段的丰富的古海洋和古环境信息。

大塘坡式锰矿的主要含锰矿物是菱锰矿。表生

环境中，锰的沉淀形式是沉积环境氧化还原状态的

反映：还原条件下，可溶的Ｍｎ２＋与ＣＯ２－３ 结合形成菱
锰矿而沉淀；氧化条件下，难溶的Ｍｎ４＋以氧化物（δ
ＭｎＯ２）或氢氧化物的形式沉淀。与锰的两种不同沉
淀形式对应，菱锰矿也存在两种形成机制：Ｍｎ２＋与
ＣＯ２－３ 直接结合形成菱锰矿和通过锰的氧化物、氢氧
化物转化而形成菱锰矿，菱锰矿的这两种不同沉淀

成矿形式具有截然不同的古环境意义，也是深入认

识锰矿的成因机制的基础。鉴于大塘坡期锰矿是我

国重要的优质锰矿资源，是钢铁工业和能源工业的

重要原材料，从矿床地质特征到矿床的成因，前人对

这一时期的锰矿做过大量研究（袁景国等，２００８；陈
多福等，１９９２；赵东旭，１９９０；李任伟，１９９６；黄金水
等，１９９６；彭加强等，２００９；覃英等，２００５；刘爱民等，
２００７；余沛然，２００８；何明华，２００１；付胜云等，２０１０）。
但不难发现，前人对大塘坡式锰矿的研究主要集中



在对大塘坡式锰矿控矿因素、锰的来源和是否属于

热水成因的探讨上，缺少对锰的沉淀形式和沉积环

境背景的认识，最近对扬子地台北缘的湖北古城锰

矿的沉淀形式和成矿环境的研究认为古城锰矿锰是

以氧化物或氢氧化物形式沉淀（张飞飞等，２０１３）。

图１黔东北松桃县西溪堡锰矿床大地构造位置和地层柱状简图（据ＪｉａｎｇＧａｎｑｉｎｇ
ｅｔａｌ．，２００３；ＺｈｏｕＣｈｕａｎｍｉｎｇｅｔａｌ．，２００４；ＣｈｅｎＸｉｅｔａｌ．，２００８）

Ｆｉｇ．１ＳｋｅｔｃｈｍａｐｆｏｒｇｅｏｌｏｇｉｃａｌｓｅｔｔｉｎｇｏｆｔｈｅＸｉｘｉｂａｏＭｎｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ（ＡｆｔｅｒＪｉａｎｇＧａｎｑｉｎｇｅｔａｌ．，２００３；ＺｈｏｕＣｈｕａｎｍｉｎｇｅｔａｌ．，
２００４；ＣｈｅｎＸｉｅｔａｌ．，２００８）ａｎｄｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｉｃｃｏｌｕｍｎｏｆｔｈｅｉｎｔｅｒｇｌａｃｉａｌＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，Ｎａｎｈｕａｎ（Ｃｒｙｏｇｅｎｉａｎ）Ｓｙｓｔｅｍ，ａｔ
ｔｈｅＸｉｘｉｂａｏＭｎｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，ＳｏｎｇｔａｏＣｏｕｎｔｙ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

早期成岩过程中形成的黄铁矿记录了重要的沉

积环境信息，包括：① 硫酸盐细菌还原作用产生的Ｓ
同位素分馏大小；② 海水的化学性质，如硫酸盐浓
度和氧气含量等；③ 黄铁矿形成的时间（ＭｃＫａｙｅｔ
ａｌ．，２００３）。沉积黄铁矿 Ｓ同位素组成也有效记录
了沉积环境信息（比如沉积速率和水柱含氧量等信

息）。因此，沉积黄铁矿和其 Ｓ同位素特征在古海
洋和古环境重建方面具有重要意义。

黔东松桃县西溪堡锰矿是扬子地台南缘的一个

典型大塘坡式锰矿，主要含锰矿物是菱锰矿。西溪

堡含锰层位中黄铁矿δ３４ＳＣＤＴ值平均为４８８‰，最高
达５８７‰，与杨子地区其他大塘坡式锰矿一致（唐

世喻，１９９０；李任伟等，１９９６；Ｌｉｅｔａｌ．，１９９９；储雪蕾
等，２００１；ＣｈｕＸｕｅｌｅｉｅｔａｌ．，２００３；ＣｈｅｎＸｉｅｔａｌ．，
２００８；ＦｅｎｇＬｉａｎｊｕｎｅｔａｌ．，２０１０；ＬｉＣｈａｏｅｔａｌ．，
２０１２），显示含锰层位中黄铁矿具有地质历史时期
最高的δ３４Ｓ值（Ｈａｙｅｓｅｔａｌ．，１９９２）。

本研究从西溪堡含锰层位中锰矿石和黄铁矿的

地质地球化学特征入手，综合运用地球化学特征对

西溪堡锰矿锰的沉淀形式和含锰层位中黄铁矿的成

因及其异常高的 δ３４Ｓ值成因与意义等重要科学问
题进行探讨。

１　矿床地质特征

西溪堡锰位于贵州省松桃县平头乡冷水溪一

带，矿床产出在Ｒｏｄｉｎａ超大陆裂解之后在华南形成
的众多新元古代大陆边缘裂谷盆地之一的西溪堡盆

地内，盆地沿着扬子地块南缘发育（图１）。盆地内
广泛发育着两套冰川沉积系列，分别为代表古城冰
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期的铁丝坳组和代表晚期冰期的南沱组，两套冰碛

岩被间冰期南华系（成冰系）大塘坡组的锰碳酸盐、

含锰黑色页岩、灰色页岩和粉砂岩分隔开（图 １）。
南沱冰碛岩之上为埃迪卡拉纪（震旦纪）陡山沱组，

主要由碳酸岩和页岩组成。大塘坡组底部和冰期之

前沉积物中获得的 ＵＰｂ年龄分别为 ６６３±４Ｍａ
（Ｚｈｏｕｅｔａｌ．，２００４）和 ７２０±１０Ｍａ（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，
２００８），可以把大塘坡组下部的铁丝坳冰期年龄限
定在 Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期（Ｍａｃｄｏｎａｌｄｅｔａｌ．，２０１０）。大塘
坡组顶部和陡山沱组底部获得的一组锆石 ＵＰｂ年
龄数据分别为６５４５±３８Ｍａ（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００８）
和６３５±０６Ｍａ（Ｃｏｎｄｏｎｅｔａｌ．，２００５），这一年龄界
限可以把南沱冰期限定在Ｍａｒｉｎｏａｎ冰期。

大塘坡组自下而上可分为三段，第一段下部为

黑色含锰炭质页岩，中上部为灰黑色、黑色炭质页

岩，黄铁矿结核发育；第二段主要为灰色页岩、粉砂

质页岩，向上炭质、泥质逐渐减少，砂质含量逐渐增

多；第三段主要为粉砂质页岩、粉砂岩。锰矿体赋存

在大塘坡组第一段含锰黑色页岩下部，含锰层位中

富含黄铁矿和有机物质。

西溪堡锰矿矿石矿物以菱锰矿为主，次为锰的

氧化物，脉石矿物主要为黄铁矿、钠长石，少量方解

石、菱铁矿。菱锰矿主要呈现泥晶结构、碎裂结构，

块状、条带状构造，菱锰矿矿物赋存形式主要呈现显

微隐晶质形式（图２ａ）。
西溪堡含锰层中黄铁矿主要呈现条带状、浸染

状、结核状和晶簇状构造，显微结构以草莓状（图

２ｂ）、自形—半自形（图２ｃ）、包含状结构和条带状结
构（图２ｄ）为主。

西溪堡含锰层位中主要结构类型包括：

（１）泥晶、微晶结构：是西溪堡锰矿的主要结构
类型之一。其特征是小于６μｍ的菱锰矿相互嵌接，
虽常混有炭质有机质，但结构比较均一（图２ａ）。

（２）碎裂结构：由泥晶菱锰矿构成。受构造应
力影响形成棱角状、尖棱状等大小不等、形态各异的

碎块，无明显位移，裂隙间多被铁白云石、石英、玉

髓、炭质有机质充填。

（３）草莓状结构：是西溪堡含锰层位中黄铁矿
的主要结构类型，黄铁矿呈现出大小不一的草莓状

集合体，每一个草莓状颗粒由大小和数量不等的小

黄铁矿莓粒组成（图 ２ｂ），单个草莓直径多小于
７μｍ，样品中的草莓状黄铁矿集合体直径平均值都
落在２～５μｍ之内。

（４）自形—半自形结构：黄铁矿呈现出较好的

近正方形、近六边形结构，具有较好的自形—半自形

晶体形态（图２ｃ），这些自晶型的黄铁矿形成于成
岩过程中。

（５）包含结构：自形—半自形黄铁矿周围包围
着一圈ＳｉＯ２（图２ｃ），在ＳｉＯ２周围又发育着一圈细小
的黄铁矿晶体。

（６）条带状结构：黄铁矿呈带条状穿插在粘土
矿物中或者呈网脉状穿插在含锰矿物中（图２ｄ）。

２　样品测试方法和结果
２．１　样品处理和测试方法

除编号为Ｘ３０的样品采自含锰层位之上白云
岩中之外，本文研究的其余样品均采自大塘坡组第

一段中—下部含锰层位中，在坑道内新鲜开采剖面

上采取。在岩矿鉴定的基础之上，选取新鲜无脉充

填的３个块状锰矿石用玛瑙钵碎样机研磨至２００目
进行元素分析，元素测定在国家地质实验测试中心

完成。选取富含黄铁矿的锰矿石或黑色页岩样品碎

至２０－８０目不等，从中挑选出黄铁矿单矿物，进行
Ｓ同位素和微量元素分析，测定在核工业北京地质
研究院分析测试所完成。

西溪堡含锰层位中黄铁矿主要呈现出两种不同

的晶体形态，一种为草莓状黄铁矿，另一种为自型晶

（或团块状）黄铁矿。因草莓状黄铁矿粒径普遍小

于７μｍ，手标本上肉眼无法分辨，本文研究的黄铁
矿主要选自肉眼可见的晶簇状、结核状、星点状和条

带状黄铁矿，镜下主要表现为自形晶（或团块状）结

构（图２ｃ、ｄ）。
块状锰矿石主量元素测定方法：准确称取３０ｍｇ

粉末样品置于１０ｍＬ石墨埚中，加入１３０ｍｇ（比例约
为１：４）无水偏硼酸锂，混匀。将坩埚置于１０００°Ｃ
高温炉中熔融１５ｍｉｎ。取出坩埚，将熔融物倒入５％
的王水中超声提取至完全溶解，将溶液移入２５ｍＬ
比色管中，准确加入２５μＬ１ｍｇ／ｍＬ的镉标准溶液，
用５％的王水稀释至刻度，摇匀备用，用 ＩＣＰＡＥＳ测
量。方法精密度 ＲＳＤ介于２％ ～８％。Ｓ的测定是
定量称取１００ｍｇ样品，于高频感应炉的氧气流中加
热燃烧，生成的二氧化硫由氧气载至红外线分析器

中的测量室测定。结果列于表１。
块状锰矿石微量元素测定方法：定量称取２５ｍｇ

于封闭溶样器的Ｔｅｆｌｏｎ内罐中，加入ＨＦ、ＨＮＯ３装入
钢套中，于１９０°Ｃ保温４８ｈ，取出冷却后，在电热板
上蒸干，加入ＨＣｌ再次封闭溶样３ｈ，溶液转入洁净
塑料瓶中，溶液使用 ＩＣＰＭＳ测定，方法精密度 ＲＳＤ
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＜１０％。测试结果列于表２。
黄铁矿微量元素分析：定量称取１００ｍｇ黄铁矿

样品于封闭溶样器的 Ｔｅｆｌｏｎ内罐中，加入 ＨＮＯ３装
入钢套中，于１９０°Ｃ保温２４ｈ，取出冷却后，在电热
板上蒸干，加入 ＨＣｌ再次封闭溶样６ｈ，溶液转入洁
净塑料瓶中，溶液使用 ＩＣＰＭＳ测定，方法精密度
ＲＳＤ＜１０％。测试结果列于表２。

图２　黔东北松桃县西溪堡锰矿含锰层位中主要结构类型照片
Ｆｉｇ．２ＴｉｐｉｃａｌｓｔｒｕｃｔｕｒｅｓｏｆｔｈｅＸｉｘｉｂａｏＭｎｄｅｐｏｓｉｔ，ＳｏｎｇｔａｏＣｏｕｎｔｙ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕ

（ａ）泥晶、微晶结构，灰到灰白色者为含锰矿物，以锰碳酸岩为主；（ｂ）草莓状结构，照片中亮白色者为黄铁矿，呈现典型的草莓状结构，
直径在２～６μｍ之间；（ｃ）自形—半自形结构，白色者为黄铁矿，黄铁矿周围包裹的一圈黑色物质为ＳｉＯ２，ＳｉＯ２周围散布着一圈细粒黄铁

矿；（ｄ）条带状结构，白色条带状和脉状者为黄铁矿，灰白色者为菱锰矿，灰黑色者为粘土矿物，黄铁矿呈条带状或脉状穿插在粘土矿物
和含锰矿物中

（ａ）ａＢＳＥｉｍａｇｅｓｈｏｗｉｎｇｍｉｃｒｉｔｉｃａｎｄｍｉｃｒｏｃｒｙｓｔａｌｌｉｎｅｓｔｒｕｃｔｕｒｅｏｆＭｎｏｒｅ：ｄａｒｋｇｒｅｙｇｒａｉｎｓａｒｅＭｎｂｅａｒｉｎｇｍｉｎｅｒａｌｓｍａｉｎｌｙｒｈｏｄｏｃｈｒｏｓｉｔｅ；（ｂ）ａ
ＢＳＥｉｍａｇｅｓｈｏｗｉｎｇｐｙｒｉｔｅｆｒａｍｂｏｉｄｓ（ｌｉｇｈｔｇｒｅｙｃｌｕｓｔｅｒｓ）；（ｃ）ａＢＳＥｉｍａｇｅｓｈｏｗｉｎｇｅｕｈｅｄｒａｌ—ｓｕｂｅｕｈｅｄｒａｌｔｅｘｔｕｒｅｐｙｒｉｔｅ：ｔｈｅｐｙｒｉｔｅｉｓｓｕｒｒｏｕｎｄｅｄ
ｂｙＳｉＯ２，ｗｈｉｃｈｉｓｓｕｒｒｏｕｎｄｅｄｂｙｆｉｎｅｐｙｒｉｔｅａｇａｉｎ；（ｄ）ａＢＳＥｉｍａｇｅｓｈｏｗｉｎｇｂａｎｄｅｄｓｔｒｕｃｔｕｒｅｏｆｐｙｒｉｔｅ，ｔｈｅｇｒａｙｗｈｉｔｅｐａｒｔｓａｒｅｒｈｏｄｏｃｈｒｏｓｉｔｅ，ｔｈｅ

ｄａｒｋｐａｒｔｓａｒｅｃｌａｙｍｉｎｅｒａｌｓ

黄铁矿Ｓ同位素分析：硫同位素采用同位素质
谱仪 ＣＦＩＲＭＳ测定（ＥＡＩｓｏＰｒｉｍｅ，ＥＡ：Ｅｕｒｏ３０００，
ＩＲＭｓ：ＧＶｉｎｓｔｒｕｍｅｎｔｓ），测定数据采用相对国际硫同

位标准ＣＤＴ（ＣａｎｙｏｎＤｉａｂｌｏＴｒｏｉｌｉｔｅ）的 δ值表示，硫
同位素标准物ＧＢＷ０４４１４（Ａｇ２Ｓ，δ

３４ＳＣＤＴ＝－００７‰
±０１３‰）、ＧＢＷ０４４１５（Ａｇ２Ｓ，δ

３４ＳＣＤＴ＝２２１５‰ ±
０１４‰），测试误差小于±０２‰（２σ）。测试结果列
于表３。
２．２　块状锰矿石元素特征

西溪堡锰矿ＭｎＯ含量介于１６５９％～２６０６％，
平均值为２２１１％，低于同时代同类型扬子地台北
缘的古城锰矿（表 １）。锰矿石具有较高的 ＣａＯ、
Ｐ２Ｏ５和Ｓ含量，具有较低的ＳｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、Ｎａ２Ｏ、ＴｉＯ２

７７２第 ２期 张飞飞等：黔东北西溪堡锰矿的沉淀形式与含锰层位中黄铁矿异常高δ３４Ｓ值的成因



表１黔东北松桃县西溪堡锰矿床南华系大塘坡组中块状锰矿石主量元素测试结果（％）
Ｔａｂｌｅ１Ｔｈｅｃｏｎｔｅｎｔｓ（％）ｏｆｍａｊｏｒｅｌｅｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅＭｎｃａｒｂｏｎａｔｅｉｎｔｈｅＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，Ｎａｎｈｕａｎ（Ｃｒｙｏｇｅｎｉａｎ）

Ｓｙｓｔｅｍ，ａｔｔｈｅＸｉｘｉｂａｏｍａｎｇａｎｅｓｅｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，ＳｏｎｇｔａｏＣｏｕｎｔｙ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

样品号 时代 样品名称 ＳｉＯ２ Ａｌ２Ｏ３ ＣａＯ ＭｇＯ Ｋ２Ｏ Ｎａ２Ｏ ＴｉＯ２ ＭｎＯ Ｐ２Ｏ５ Ｓ ＴＦｅ２Ｏ３ 有机碳

ＸＸＢ９新元古代 锰矿石 ３０．０５ １３．８１ ３．９ ２．３６ ３．８４ ０．６８ ０．５１ １６．５９ ０．５１ ４．２ ６．６１ １．４６２
ＸＸＢ４８新元古代 锰矿石 ２８．０１ ６．３６ ６．８３ ２．９２ １．６５ ０．６１ ０．２５ ２３．６９ １ ０．４８ ２．４ ２．１２２
ＸＸＢ５３新元古代 锰矿石 ２３．４２ ７．６４ ５．２４ ３．４６ ２．０１ ０．５７ ０．２ ２６．０６ ０．５１ ０．８８ ３．４２ １．８５
古城 新元古代 锰矿石 １７．０４ ３．６５ ８．６５ ２．７７ １．０３ ０．３１ ０．２０ ２９．０３ ２．３６ １．４５ ２．３２ －－

注：古城数据引自张飞飞等（２０１３），－－表示原文中未给出的元素。

表２黔东北松桃县西溪堡锰矿床南华系大塘坡组底部块状锰矿石和黄铁矿微量元素测试结果（×１０－６）

Ｔａｂｌｅ２Ｔｈｅｃｏｎｔｅｎｔｓ（×１０－６）ｏｆｔｒａｃｅｅｌｅｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅＭｎｃａｒｂｏｎａｔｅａｎｄｐｙｒｉｔｅｉｎｔｈｅｂａｓａｌＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，
ＮａｎｈｕａｎＳｙｓｔｅｍ，ａｔｔｈｅＸｉｘｉｂａｏｍａｎｇａｎｅｓｅｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，ＳｏｎｇｔａｏＣｏｕｎｔｙ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

样品编号样品名称 Ｖ Ｃｒ Ｃｏ Ｎｉ Ｃｕ Ｚｎ Ｓｒ Ｍｏ Ｐｂ Ｔｈ Ｕ Ｌａ Ｃｅ

ＸＸＢ９ 锰矿石 ７６．４ ３６．３ ８１．７ ４９．４ ５６．４ ３７．８ １１７ ４．７１ ２９．２ １３．３ ３．７ ９０．９ １９１
ＸＸＢ４８ 锰矿石 ３３．２ ２９．９ ２８．８ １８．９ １１．６ ２９．４ １３８ ５．８ ６４．８ ５．３８ ２．２８ ５４ １３０
ＸＸＢ５３ 锰矿石 ２７．９ ２５ ３６．２ １９．３ ２２．８ ８４ １３１ ３．２４ １１．９ ６．３６ １．９５ ５５．４ １２４
Ｘ２１ 黄铁矿 ０．４４６ ４．４６ ５９．２ １５２ ４１．６ １９７７ ６．２５ １．７ ３．６１ ０．０５７ ０．０２３ ０．２４３ １．０５
Ｘ１１ 黄铁矿 １．１ ２．１２ ４４．３ ４１．８ ７７．３ ３６３ １４．４ １４．７ ８．２８ ０．２８９ ０．１０１ ０．７５８ ２．０９
Ｘ７３ 黄铁矿 １．７８ ６．７ ３８．５ ２３．２ ６９．５ ６０．１ ７．５１ １２．６ ８．８２ ０．４９５ ０．１４１ １．７７ ３．８２

样品编号样品名称 Ｐｒ Ｎｄ Ｓｍ Ｅｕ Ｇｄ Ｔｂ Ｄｙ Ｙ Ｈｏ Ｅｒ Ｔｍ Ｙｂ Ｌｕ

ＸＸＢ９ 锰矿石 ２１．４ ８８ １５．４ ２．３９ １３．９ ２．１４ １３．４ ７６．２ ３ ７．９７ ０．９９ ６．７９ ０．８５
ＸＸＢ４８ 锰矿石 １５．７ ７３．６ １９．６ ３．５１ ２０ ２．９４ １７．３ ９４．１ ３．５６ ９．０８ １．１１ ７．５５ ０．９２
ＸＸＢ５３ 锰矿石 １４．４ ６３．８ １５．２ ２．９８ １５．３ ２．２７ １３．８ ７４．５ ２．８６ ７．３９ ０．９４ ６．３６ ０．８
Ｘ２１ 黄铁矿 ０．１９５ １．２１ ０．４３５ ０．１２１ ０．３１２ ０．０２８ ０．１０９ ０．４１２ ０．０１３ ０．０３ ０．００４ ０．０２５ ０．００３
Ｘ１１ 黄铁矿 ０．３６１ １．８３ ０．５５４ ０．２０１ ０．６４２ ０．１２２ ０．５３４ ２．９７ ０．１０７ ０．２１９ ０．０３９ ０．１９２ ０．０１９
Ｘ７３ 黄铁矿 ０．４２６ １．９２ ０．４２２ ０．０９３ ０．３９ ０．０５９ ０．２８１ １．６４ ０．０６１ ０．１３６ ０．０１８ ０．１０９ ０．０１７

表 ３黔东北松桃县西溪堡锰矿大塘坡组底部
含锰层位中黄铁矿单矿物Ｓ同位素测试结果

Ｔａｂｌｅ３ＳｉｓｏｔｏｐｅｓｏｆｐｙｒｉｔｅｓｉｎｔｈｅＭｎｂｅａｒｉｎｇｓｅｒｉｅｓｏｆｔｈｅ
ｂａｓａｌＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，Ｎａｎｈｕａｎ（Ｃｒｙｏｇｅｎｉａｎ）
Ｓｙｓｔｅｍ，ａｔｔｈｅＸｉｘｉｂａｏｍａｎｇａｎｅｓｅｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，Ｓｏｎｇｔａｏ

Ｃｏｕｎｔｙ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

样品编号 样品名称
δ３４ＳＣＤＴ
（‰）

样品编号 样品名称
δ３４ＳＣＤＴ
（‰）

Ｘ１１ 黄铁矿 ４７．２ Ｘ７２ 黄铁矿 ５３．１
Ｘ２１ 黄铁矿 ５８．７ Ｘ３０ 黄铁矿 ３２．２
Ｘ７３ 黄铁矿 ５３．２

含量，具有中等程度的ＭｇＯ和Ｋ２Ｏ含量。与同时代
扬子地台北缘的古城锰矿相比，西溪堡锰矿具有较

高的ＳｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、Ｋ２Ｏ、Ｎａ２Ｏ和 ＴｉＯ２含量，具有较低
的ＣａＯ、ＭｎＯ和 Ｐ２Ｏ５含量，具有相近的 ＭｇＯ含量。
总的来看，新元古代间冰期含锰层位中锰矿石具有

较高的Ｓ含量，扬子地台北缘的古城锰矿 Ｓ含量平
均值为 １４５％，西溪堡锰矿 Ｓ含量介于 ０４８％ ～
４２％，平均值为１８５％。

在微量元素方面，锰矿石相对 ＰｏｓｔＡｒｃｈｅａｎ
ＡｕｓｔｒａｌｉａｎＳｈａｌｅ（ＰＡＡＳ：ＭｃＬｅｎｎａｎ，１９８９）表现出明
显的Ｃｏ、Ｍｏ、Ｐｂ富集，Ｖ、Ｃｒ、Ｎｉ、Ｃｕ、Ｚｎ、Ｔｈ、Ｕ等元
素相对于ＰＡＡＳ亏损（图３ａ）。

西溪堡锰矿石稀土元素具有以下三个明显的特

征（图４ａ）：① 稀土元素总量大，ＲＥＥ含量为４００×
１０－６～５３４３３×１０－６，平均值为４６２４３×１０－６，明显
高于ＰＡＡＳ和南非古元古代 ｋａｌａｈａｒｉ锰碳酸岩（图
４ｂ）；② ＰＡＡＳ标准化稀土元素配分模式呈现明显的
轻、重稀土亏损，中稀土富集，与现代海底铁锰结核

有相似之处，呈 “帽式”配分特征；③ 具有弱的 Ｃｅ
正异常，十分明显的Ｅｕ的负异常，没有明显 Ｙ的异
常。

２．３　黄铁矿单矿物微量元素与稀土元素特征
从表２和图３可以看出，相对于 ＰＡＡＳ，西溪堡

含锰层位中黄铁矿明显富集 Ｃｏ、Ｃｕ、Ｚｎ、Ｍｏ，轻微富
集Ｎｉ和 Ｐｂ，亏损 Ｖ、Ｃｒ、Ｔｈ、Ｕ。黄铁矿的微量元素
中，明显富集Ｃｏ、Ｎｉ、Ｃｕ、Ｚｎ和Ｍｏ（图３ｂ）。与含锰
层位中块状锰矿石微量元素特征（图３ａ）相比，二

８７２ 地　质　论　评 ２０１３年



图３黔东北松桃县西溪堡锰矿南华系大塘坡组底部含锰层位中锰矿石（ａ）和黄铁矿（ｂ）微量元素ＰＡＡＳ标准化图解
Ｆｉｇ．３ＰＡＡＳｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｔｒａｃｅｅｌｅｍｅｎｔｓｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｐａｔｔｅｒｎｓｏｆＭｎｏｒｅｓ（ａ）ａｎｄｐｙｒｉｔｅ（ｂ）ｉｎｔｈｅｂａｓａｌＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，
Ｎａｎｈｕａ（Ｃｒｙｏｇｅｎｉａｎ）ＳｙｓｔｅｍａｔｔｈｅＸｉｘｉｂａｏｍａｎｇａｎｅｓｅｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，ＳｏｎｇｔａｏＣｏｕｎｔｙ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

者具有相似的 ＰＡＡＳ标准化微量元素配分模式，都
具有十分明显的 Ｃｏ、Ｍｏ元素富集，ＰＡＡＳ标准化配
分模式都呈现“双峰式”特征。

西溪堡含锰层位中黄铁矿稀土元素 ＰＡＡＳ标准
化配分模式图（图５ｄ）呈现出以下四个明显的特征：
① 稀土元素总量较小，明显低于ＰＡＡＳ，但是远远高
于海水；② ＰＡＡＳ标准化稀土元素配分模式呈现明
显的轻、重稀土亏损，中稀土富集；③ 具有十分明显
的Ｅｕ正异常，缺乏Ｌａ、Ｃｅ和Ｙ的异常；④ 稀土元素
配分模式明显不同于现代海水和含锰层位中锰矿石

的稀土元素配分模式（图４ａ）。
２．４　Ｓ同位素特征

西溪堡含锰层位中黄铁矿 δ３４Ｓ值（表２）呈现
出两个十分明显的特点：① 黄铁矿具有异常高的
δ３４Ｓ值，δ３４ＳＣＤＴ介于 ３２２‰ ～５８７‰，平均值为
４８８‰，明显高于新元古代间冰期海洋中的硫酸盐
和元古宙其他地质时段内硫化物以及现代海洋中沉

积的硫化物。新元古代间冰期海洋中硫酸盐δ３４ＳＣＤＴ
值约为２２‰（ＣａｎｆｉｅｌｄａｎｄＦａｒｑｕｈａｒ，２００９），元古宙
时期沉淀的硫化物 δ３４ＳＣＤＴ值变化分为主要分布在
－１０‰～＋２０‰（Ｈａｙｅｓｅｔａｌ．，１９９２），而现代海洋
中硫酸盐 δ３４ＳＣＤＴ平均值为 ２１‰（Ｒｅｅｓｅｔａｌ．，
１９７８），硫化物（主要为黄铁矿）δ３４ＳＣＤＴ值一般均为
－２０‰～－１０‰（Ｃｈａｍｂｅｒｓ，１９８２）；② δ３４Ｓ值变化
范围较大，δ３４ＳＣＤＴ值为３２２‰～５８７‰，并且含锰层
位中黄铁矿 δ３４ＳＣＤＴ值（４７２‰，５３１‰，５３２‰，
５８７‰）明显高于含锰层位之上白云岩中黄铁矿的

δ３４ＳＣＤＴ值（３２‰）。

３　讨论
３．１　西溪堡锰矿锰的沉淀形式

表生环境中，锰的沉淀形式与沉积环境氧化还

原状态有密切的关系。还原环境中，Ｍｎ主要以
Ｍｎ２＋的形式和ＣＯ２－３ 结合沉淀；氧化环境中，Ｍｎ主
要以Ｍｎ４＋氧化物或氢氧化物形式沉淀。西溪堡锰
矿主要含锰矿物为锰碳酸岩，但是这些碳酸岩究竟

是原生沉积产物，还是在成岩过程中转化而成？本

文所观察到的地球化学特征可以为这一科学问题的

阐明提供依据。

西溪堡锰矿稀土总量高，明显高于页岩和典型

的海相沉积碳酸岩。南非古元古代 ｋａｌａｈａｒｉ锰矿为
锰碳酸锰，ＲＥＥ的平均含量为１８８７×１０－６（Ｃｈｅｔｔｙ，
２０１１），而西溪堡锰矿 ＲＥＥ的平均含量为４６２４３×
１０－６（表２）。尽管当碳酸岩中有粘土矿物等陆源物
质混入时可以明显提高碳酸岩的稀土含量，但是西

溪堡锰矿稀土元素总量明显高于页岩，不能用锰碳

酸岩中混入粘土矿物来解释西溪堡锰矿稀土总量高

的特征。另一方面，现代海底锰结核（壳）主要成分

为锰的氧化物（δＭｎＯ２），次为锰的氢氧化物。锰的
氧化物或氢氧化物对稀土元素具有强烈的吸附作

用，现代海底锰结核（壳）都具有很高的稀土总量

（图７）。
Ｋａｌａｈａｒｉ锰碳酸岩稀土配分模式（图４ｂ）与海水

和典型的海相沉积碳酸岩稀土特征相似，重稀土较

轻稀土富集，呈现明显的左倾配分模式，具有 Ｌａ的
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图４稀土元素ＰＡＡＳ标准化配分模式图
Ｆｉｇ．４ＰＡＡＳｎｏｒｍａｌｉｚｅｄＲＥＥｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｐａｔｔｅｒｎｓ

（ａ）黔东北铜仁地区西溪堡锰矿南华系大塘坡组底部锰矿石稀土元素ＰＡＡＳ标准化图解；（ｂ）南非古元古代ｋａｌａｈａｒｉ碳酸锰（Ｃｈｅｔｔｙ，２０１１）稀
土元素ＰＡＡＳ标准化配分模式图；（ｃ）印度洋底（Ｐａｔｔａｎ，２０１１）、太平洋底锰结核（Ｅｌｄｅｒｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，１９８１）稀土元素 ＰＡＡＳ标准化配分模式图；
（ｄ）黔东北铜仁地区西溪堡锰矿南华系大塘坡组底部黄铁矿稀土元素ＰＡＡＳ标准化图解
（ａ）ＰＡＡＳｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｒａｒｅｅａｒｔｈｅｌｅｍｅｎｔｓｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｐａｔｔｅｒｎｓｏｆＭｎｏｒｅｓｉｎｔｈｅｂａｓａｌＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，Ｎａｎｈｕａｎ（Ｃｒｙｏｇｅｎｉａｎ）Ｓｙｓｔｅｍ，ａｔｔｈｅ
Ｘｉｘｉｂａｏｍａｎｇａｎｅｓｅｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，Ｔｏｎｇｒｅｎ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ；（ｂ）ＰＡＡＳｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｒａｒｅｅａｒｔｈｅｌｅｍｅｎｔｓｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｐａｔｔｅｒｎｓｏｆＭｎ
ｃａｒｂｏｎａｔｅｆｒｏｍＫａｌａｈａｒｉ（ＤａｔａｆｒｏｍＣｈｅｔｔｙ，２０１１）；（ｃ）ＰＡＡＳｎｏｒｍａｌｉｚｅｄＲＥＥｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｐａｔｔｅｒｎｓｏｆｍａｎｇａｎｅｓｅｎｏｄｕｌｅｓｆｒｏｍｔｈｅｆｌｏｏｒｏｆｔｈｅＰａｃｉｆｉｃ
Ｏｃｅａｎ（ｄａｔａｆｒｏｍＥｌｄｅｒｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，１９８１）ａｎｄＩｎｄｉａＯｃｅａｎ（ｄａｔａｆｒｏｍＰａｔｔａｎ，２０１１）；（ｄ）ＰＡＡＳｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｒａｒｅｅａｒｔｈｅｌｅｍｅｎｔｓｏｆｐｙｒｉｔｅｉｎｔｈｅｂａｓａｌ
ＤａｔａｎｇｐｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ，Ｎａｎｈｕａｎ（Ｃｒｙｏｇｅｎｉａｎ）Ｓｙｓｔｅｍ，ａｔｔｈｅＸｉｘｉｂａｏｍａｎｇａｎｅｓｅｏｒｅｄｅｐｏｓｉｔ，Ｔｏｎｇｒｅｎ，ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

正异常。现代海底锰结核稀土元素配分模式（图

４ｃ）呈现明显的中稀土富集，呈“帽型”配分模式。
西溪堡锰矿稀土配分模式明显不同于典型的海相沉

积碳酸岩，也有别于现代海水和海底热液，与现代海

底锰结核（壳）相似，呈“帽型”配分模式，表明西溪

堡锰矿Ｍｎ沉淀形式和现代海底锰结核（壳）相似，
是在氧化条件下，难溶的 Ｍｎ４＋以氧化物（ＭｎＯ２）或
氢氧化物的形式沉淀。然而，西溪堡锰矿具有较弱

的Ｃｅ的正异常，现代海底锰结核（壳）具有十分明
显的Ｃｅ的正异常，指示古城锰矿沉淀时水体氧逸
度比现代海水低得多。

因此，西溪堡锰矿稀土元素特征表明，西溪堡锰

矿不可能以碳酸岩的形式直接从海水中沉淀形成，

而是以Ｍｎ４＋氧化物或者氢氧化物形式沉淀，锰碳酸

岩可能是成岩过程中转化而成的。氧化性水体中，

Ｍｎ以氧化物或氢氧化物下沉之后被掩埋在缺氧带
之下，锰氧化物或氢氧化物被有机物质还原释放出

Ｍｎ２＋，有机物质被 Ｍｎ４＋氧化释放出 ＣＯ２－，Ｍｎ２＋和
ＣＯ２－结合形成锰碳酸岩。以 ＣＨ２Ｏ代表简单有机
质，锰碳酸岩的转化机制可以表示为：

２ＭｎＯ２＋ＣＨ２Ｏ＋ＨＣＯ
－
３ ＝

　　２ＭｎＣＯ３＋Ｈ２Ｏ ＋ＯＨ
－

上述结论与扬子地台北缘的另一个大塘坡式锰

矿———湖北古城锰矿最近研究结果一致（张飞飞

等，２０１３），暗示这种锰的氧化沉淀和成岩过程中的
转化模式对于理解大塘坡式锰矿成矿机制可能具有

普遍意义。

３．２　黄铁矿成因与成岩环境

０８２ 地　质　论　评 ２０１３年



图５黄铁矿形成过程简图（据Ｂｅｒｎｅｒ，１９７２）
Ｆｉｇ．５Ｄｉａｇｒａｍａｔｉｃｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｏｖｅｒａｌｌｐｒｏｃｅｓｓｏｆ
ｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｐｙｒｉｔｅｆｏｒｍａｔｉｏｎ（ＡｆｔｅｒＢｅｒｎｅｒ，１９７２）

３．２．１　黄铁矿成因
沉积物中黄铁矿的形成过程主要包括（图５）：

在沉淀物或水柱中，硫酸盐还原细菌将硫酸盐还原

形成Ｈ２Ｓ，Ｈ２Ｓ和活性铁结合形成中间产物 ＦｅＳ，随
后转化成黄铁矿（ＦｅＳ２）（Ｂｅｒｎｅｒ，１９７２）。在富锰沉
淀物中，中间产物ＦｅＳ很快被锰的氧化物氧化（Ａｌｌｅｒ
ａｎｄＲｕｄｅ，１９８８；Ｌｉｕｅｔａｌ．，２００６），ＭｎＯ２氧化 ＦｅＳ的
反应方程式可以表示为：

ＦｅＳ＋４５ＭｎＯ２＋４Ｈ２Ｏ＝

　　ＦｅＯＯＨ ＋４５Ｍｎ２＋＋ＳＯ２－４ ＋７ＯＨ
－

西溪堡含锰层位中黄铁矿主要呈现出两种不同

的晶体形态，一种为草莓状黄铁矿（图 ２ｂ），一种为
自形晶（或团块状）黄铁矿（图 ２ｃ），本文研究的对
象为自形晶（或团块状）黄铁矿。一般认为沉积岩

中自形晶（或团块状）黄铁矿形成于成岩过程中，甚

至后期热液（如黄铁矿脉）。自形晶（或团块状）黄

铁矿可以形成在早期成岩的晚期阶段当水柱亏损硫

化物的时候（Ｒａｉｓｗｅｌｌ，１９８２；ＣｏｌｅｍａｎａｎｄＲａｉｓｗｅｌｌ，

１９９５），也可以形成于早期成岩阶段低硫化物还原
速率的情况下（ＴａｙｌｏｒａｎｄＭａｃｑｕａｋｅｒ，２０００）。黄铁
矿稀土元素 ＰＡＡＳ标准化配分模式呈现轻、重稀土
亏损，中稀土富集，具有十分明显的 Ｅｕ正异常，缺
乏Ｌａ、Ｃｅ和Ｙ的异常，明显不同于典型海水和含锰
层位中锰矿石的稀土元素特征（图４ａ），这些特征进
一步证明黄铁矿形成于成岩过程中的晚期阶段，下

面一章节讲对黄铁矿的形成环境进行分析。

３．２．２　黄铁矿的成岩环境
西溪堡含锰层位中黄铁矿的微量元素相对自

身，明显富集Ｃｏ、Ｎｉ、Ｃｕ、Ｚｎ和Ｍｏ（图３ｂ），和块状锰
矿石具有相似的微量元素ＰＡＡＳ标准化配分模式图
（图３ａ）。缺氧环境中，在细菌硫酸盐还原带，有 Ｈ２
Ｓ存在的情况下，Ｃｏ、Ｎｉ、Ｃｕ、Ｚｎ和 Ｍｏ等元素以 ＭｘＳ
固溶体形式进入自生黄铁矿而富集（Ｊｅａｎａｎｄ
Ｂａｎｃｒｏｆｔ，１９８６；ＨｙｌａｎｄａｎｄＢａｎｃｒｏｆｔ，１９９０；Ｓｃａｉｎｉｅｔ
ａｌ．，１９９５）。在氧化环境下，Ｃｏ、Ｃｕ、Ｚｎ、Ｍｏ、Ｎｉ等元
素极容易被铁锰氧化物或氢氧化物表面俘获

（Ｃｒｕｓｉｕｓｅｔａｌ．，１９９６），带入到沉淀物中富集。如果
环境发生变化，遇到还原性的流体，这些元素被重新

释放进入孔隙水中（Ｃｒｕｓｉｕｓｅｔａｌ．，１９９６）。在还原
环境下，特别是在细菌硫酸盐还原带，有 Ｈ２Ｓ存在
的情况下，Ｃｏ、Ｃｕ、Ｚｎ、Ｍｏ、Ｎｉ等元素以不溶的 ＭｘＳ
沉淀或固溶体形式进入自生黄铁矿（Ｍｏｒｓｅｅｔａｌ．，
１９９９；Ａｌｇｅｏｅｔａｌ．，２００４；Ｔｒｉｂｏｖｉｌｌａｒｄｅｔａｌ．，２００６）。
西溪堡锰矿锰是以氧化物或氢氧化物的形式沉淀，

大量微量元素通过被锰氧化物或氢氧化物吸附带入

到沉积物中，在有Ｈ２Ｓ存在的强还原环境下，被Ｈ２Ｓ
固定以固溶体形式进入含锰层位中的黄铁矿中富

集。因此，西溪堡含锰层位中黄铁矿微量元素富集

特征（图３ｂ）指示了一种强还原的成岩环境。
稀土元素中Ｅｕ是变价元素，海水中的 Ｅｕ异常

与氧化还原环境有很好的对应关系。Ｅｕ通常以
Ｅｕ３＋形式存在于氧化海水中，在极端还原、低Ｅｈ、碱
性条件下，Ｅｕ３＋能被还原成 Ｅｕ２＋（Ｓｖｅｒｊｅｎｓｋｙ，
１９８４），Ｅｕ２＋可以与矿物中 ＋２离子（比如 Ｆｅ２＋）发
生类质同像替换而在矿物中富集。在正常的沉积和

成岩环境中，一般很难达到三价 Ｅｕ３＋的还原条件，
所以也很少观察到 Ｅｕ正异常。西溪堡含锰层位中
黄铁矿缺乏Ｃｅ的异常，但是具有十分明显的 Ｅｕ的
正异常，指示一种强还原、弱碱性的环境，而这强还

原的环境不可能存在于水体中，只可能存在于成岩

过程中。

因此，黄铁矿微量元素和稀土元素特征表明，黄
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铁矿形成于一种强还原、弱碱性的成岩环境中。在

成岩过程中，细菌硫酸盐还原作用产生的 Ｈ２Ｓ被活
性铁矿物以黄铁矿形式固定在沉淀物中。通过铁锰

氧化物或氢氧化物带入沉淀物中的大量微量元素在

强还原、偏碱性的成岩环境下重新释放出来被 Ｈ２Ｓ
固定，以固溶体形式进入黄铁矿中富集。

３．３　黄铁矿异常高δ３４Ｓ值的成因及其意义
西溪堡含锰层中黄铁矿 δ３４Ｓ值介于３２２‰ ～

５８７‰，高达５８７‰，平均为４８８‰，和前人已发表
的其他大塘坡期含锰层中黄铁矿 δ３４Ｓ值基本一致
（唐世喻，１９９０；李任伟等，１９９６；Ｌｉｅｔａｌ．，１９９９；储雪
蕾等，２００１；ＣｈｕＸｕｅｌｅｉｅｔａｌ．，２００３；ＣｈｅｎＸｉｅｔａｌ．，
２００８；ＦｅｎｇＬｉａｎｊｕｎｅｔａｌ．，２０１０；ＬｉＣｈａｏｅｔａｌ．，
２０１２），说明新元古代间冰期含锰层位中黄铁矿异
常高δ３４Ｓ值具有普遍性。资料显示，这种普遍性不
仅存在于我国扬子地区的大塘坡期含锰层位，也出

现在澳大利亚南部的 Ａｄｅｌａｉｄｅ背斜（Ｇｏｒｊａｎｅｔａｌ．，
２０００；Ｈｕｒｔｇｅｎｅｔａｌ．，２００５）、纳米比亚南部的 Ｎａｍａ
组（Ｒｉｅｓｅｔａｌ．，２００９）和加拿大Ｔｗｉｔｙａ组（Ｈｕｒｔｇｅｎｅｔ
ａｌ．，２００２）中。因此，我国南方新元古代间冰期出现
的沉积黄铁矿具有异常高的 δ３４Ｓ值的现象不是局
部的，可能具有全球性。ＣａｎｆｉｅｌｄａｎｄＴｅｓｋｅ（１９９６）
所收集的数据也表明，大约７５０～６００Ｍａ间沉积的
黄铁矿达到地质历史上最高的δ３４Ｓ值。

海洋中硫酸盐硫同位素的组成主要受到海洋储

库中硫酸盐的输入量和输出量的控制（Ｓｔｒａｕｓｓ，
１９９９）。前者主要指地表硫酸盐或硫化物风化后输
入海洋中的量，后者主要指硫酸盐通过 ＢＳＲ产生的
Ｈ２Ｓ被活性的铁矿物等固定在沉淀物中或以硫酸盐
矿物沉淀而从海水中输出的量。海洋沉积物中硫化

物的硫同位素组成则主要取决于硫酸盐的硫同位素

组成和硫酸盐与硫化物之间硫同位素分馏大小。

无机和生物过程都可以产生３４Ｓ亏损的硫化物
和３４Ｓ富集的残余硫酸盐。无机还原过程中，硫酸盐
和硫化物之间 Ｓ同位素分馏可达 ＋２２‰（Ｈａｒｒｉｓｏｎ
ａｎｄＴｈｏｄｅ，１９５８）；实验表明微生物参与的硫酸盐还
原作用引起的硫酸盐和硫化物之间的Ｓ同位素分馏
值可达 ＋４６‰（ＨａｒｒｉｓｏｎａｎｄＴｈｏｄｅ，１９５８；Ｋａｐｌａｎ
ａｎｄＲｉｔｔｅｎｂｅｒｇ，１９６４； Ｃｈａｍｂｅｒｓａｎｄ Ｔｒｕｄｉｎｇｅｒ，
１９７９）。而自然界中细菌作用下的硫酸盐还原作用
（ＢａｃｔｅｒｉａＳｕｌｆａｔｅＲｅｄｕｃｔｉｏｎ，ＢＳＲ）引起的硫酸盐和硫
化物之间的Ｓ同位素分馏最大可达７０‰（Ｏｈｍｏｔｏｅｔ
ａｌ．，１９９０；ＣａｎｆｉｅｌｄａｎｄＴｅｓｋｅ，１９９６）。并且，微生物
实验表明，当水体中 ＳＯ２－４ 浓度小于 ２ｍＭ时，ＢＳＲ

引起的硫酸盐和硫化物之间硫同位素分馏随着硫酸

盐浓度的降低而减小（ＨａｒｒｉｓｏｎａｎｄＴｈｏｄｅ，１９５８；
Ｃａｎｆｉｅｌｄ，２００１；Ｈａｂｉｃｈｔｅｔａｌ．，２００２，２００５）。因此，
西溪堡含锰层位中黄铁矿异常高的 δ３４Ｓ值可以反
映水体中的硫酸根的 Ｓ同位素很重，ＳＯ２－４ 浓度很
低。

目前，关于新元古代间冰期黄铁矿异常高的

δ３４Ｓ值的成因主要存在以下三种认识：① 认为新元
古代全球构造事件—Ｒｏｄｉｎｉａ超大陆的裂解形成了
一些与广海分隔的陆间海或者孤立盆地，这些孤立

盆地海水硫酸盐可能具有特别高的 δ３４Ｓ值是形成
异常富集３４Ｓ黄铁矿的原因（Ｌｉｅｔａｌ．，１９９９；ＬｉＣｈａｏ
ｅｔａｌ．，２０１２）；② 认为与“雪球地球”有关（储雪蕾
等，２００１）；③ 认为富集３４Ｓ的黄铁矿形成于有机物
质慢速沉淀形成的低硫酸盐带（ＳＭＺ）（Ｌｏｇａｎｅｔａｌ．，
１９９５；Ｌｉｅｔａｌ．，１９９９；ＳｈｅｎＢｅｔａｌ．，２００８），随后演变
成为硫酸盐局限的硫酸盐带，最后形成硫酸盐浓度

极低的区域，这些区域在硫酸盐细菌还原作用下变

得异常富集３４Ｓ。第③ 种观点中提出的ＳＭＺ和前寒
武纪典型的分层的海洋系统相似，ＳｈｅｎＢｅｔａｌ．
（２００８）假定在分层的海洋或盆地中存在两种同位
素组成明显不同的硫酸盐带：①深部由细菌硫酸盐
还原形成的具有较高δ３４Ｓ值的Ｓ同位素带（ＣｈｅｎＸｉ
ｅｔａｌ．，２００８；Ｈｕｒｔｇｅｎｅｔａｌ．，２００２；ＳｈｅｎＢｅｔａｌ．，
２００８）；②表层由大陆风化物质输入形成的具有较
低δ３４Ｓ值的Ｓ同位素的区域。深部静水相条件（缺
氧＋硫化）有利于富集 Ｓ重同位素的黄铁矿形成，
浅海陆架部位浅水区形成富集 Ｓ轻同位素的黄铁
矿。

微量元素特征和形态学特征表明，本文所研究

的黄铁矿形成于成岩过程中。黄铁矿异常高的δ３４Ｓ
值表明沉积物中硫酸盐具有极高的 δ３４Ｓ值，而沉积
物中硫酸盐主要来自水体—沉积物界面附近的硫酸

盐向下扩散和有机物质中的硫，有机物质中的硫也

来自生物体直接或者间接从海水中摄取，所以，沉积

物中硫酸盐具有极高的 δ３４Ｓ值表明海洋深部水体
中硫酸盐高度富集３４Ｓ。

前述观点均显示，形成具有异常高 δ３４Ｓ值的黄
铁矿需要海洋深部水体中具有极低浓度、高度富

集３４Ｓ的硫酸盐池，并且 ＢＳＲ引起的硫酸盐和硫化
物之间的质量分馏几乎为０。低的硫酸盐浓度在新
元古代间冰期较容易形成。Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期期间，全球
海洋表层被冰川覆盖，阻断了海洋和大气之间的物

质交换，陆源风化的硫酸盐矿物不能输入到海洋中。

２８２ 地　质　论　评 ２０１３年



Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期期间，海洋和大气之间缺少 Ｏ２交换，海
洋中的氧化还原界面不断抬升，为 ＢＳＲ的进行提供
了有利条件。因此，在 Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期，海洋中硫酸盐
通过ＢＳＲ不断消耗，但是缺乏供给，海水中硫酸盐
浓度不断降低，按照瑞利分馏模式海洋中残余的硫

酸盐越来越富集３４Ｓ。所以，在新元古代间冰期深部
海水中，ＢＳＲ使硫酸盐浓度逐渐降低，并且高度富
集３４Ｓ，最终在海洋深部形成了一个高度富集３４Ｓ的
硫酸盐低浓度带。与水体中硫酸盐浓度对应，通过

扩散到达水体—沉淀物界面之下的硫酸盐浓度也极

低，并且高度富集３４Ｓ。
冰期结束之后海洋表面具有较高的生产率，有

较充足的有机物质供应。在缺氧有充足有机物质存

在的情况下，沉积物中硫酸盐不断通过 ＢＳＲ被消
耗，并且保持一个较高的ＢＳＲ速率。丰富的有机物
质为ＢＳＲ提供了充足的营养物质和还原剂，并为
ＢＳＲ的进行提供了一个持续的缺氧环境条件，硫酸
盐被细菌还原的速度远远超过了硫酸盐的供给，在

这种低的硫酸盐浓度和高的硫酸盐细菌还原速率情

况下，硫酸盐和硫化物之间Ｓ同位素分馏越来越小，
硫化物的δ３４Ｓ值与母体硫酸盐接近。所以黄铁矿
的 δ３４Ｓ值可以作为硫酸盐的 δ３４Ｓ值的下限，
Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期结束之后的大塘坡早期阶段海水中硫
酸盐δ３４Ｓ值至少高达５８７‰。

微生物实验也表明，ＢＳＲ引起的硫酸盐和硫化
物之间硫同位素分馏在硫酸盐浓度极低的情况下可

以接近０，但是不会出现负值（ＨａｒｒｉｓｏｎａｎｄＴｈｏｄｅ，
１９５８；Ｃａｎｆｉｅｌｄ，２００１；Ｈａｂｉｃｈｔｅｔａｌ．，２００２，
２００５）。Ｆｒｙｅｔａｌ．（１９８８）和 ＫａｐｌａｎａｎｄＲｉｔｔｅｎｂｅｒｇ
（１９６４）通过实验研究证实，生物厌氧氧化 Ｈ２Ｓ形成

的ＳＯ２－４ 或者其它硫化物相对母体 Ｈ２Ｓ亏损
３４Ｓ达

４‰～５‰，最高可达１８‰。因此，另外一种解释含
锰层位中黄铁矿具有异常高的 δ３４Ｓ值的可能机制
是：Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期结束之后的大塘坡早期阶段海水中
硫酸盐具有很高的 δ３４Ｓ，但却没有高达５８７‰。水
体中ＳＯ２－４ 浓度极低的情况下，硫酸盐和还原产物
Ｈ２Ｓ之间硫同位素分馏达到最小（接近０），Ｈ２Ｓ的

δ３４Ｓ值接近母体硫酸盐的情况下，通过 ＢＳＲ形成的
Ｈ２Ｓ被活性铁矿物固定形成中间产物 ＦｅＳ（Ｂｅｒｎｅｒ，
１９７８，１９８４），在有 ＭｎＯ２存在的情况下，ＦｅＳ被迅速
氧化，这种歧化氧化反应使 Ｈ２Ｓ相对氧化产物 Ｓ和

ＳＯ２－４ 富集
３４Ｓ，也即硫化物可以比硫酸盐具有更高

的δ３４Ｓ值。这种机制也可以解释为什么间冰期具

有最高δ３４Ｓ值的黄铁矿出现在含锰层位中。

４　结论
（１）西溪堡锰矿Ｍｎ是在较氧化环境下，以氧化

物或氢氧化物形式沉淀，而不是直接由可溶的Ｍｎ２＋

与ＣＯ２－３ 结合形成菱锰矿，菱锰矿是由锰氧化物或氢
氧化物在成岩过程中转化而成。菱锰矿的转化机制

可以用下式表示：２ＭｎＯ２ ＋ ＣＨ２Ｏ ＋ ＨＣＯ３－ ＝
２ＭｎＣＯ３＋Ｈ２Ｏ ＋ＯＨ

－。

（２）含锰层位中黄铁矿是成岩晚期阶段的产
物，可能形成在ＭｎＯ２全部转化为Ｍｎ

２＋之后，形成于

一种强还原、偏碱性的成岩环境中。

（３）黄铁矿异常高的δ３４Ｓ值反应：① 高的硫酸
盐还原速率；② 海洋深部具有极低的硫酸盐浓度，
并且硫酸盐高度富集３４Ｓ；③ 大塘坡早期阶段深部海
洋并没有被完全氧化。

（４）异常高的 δ３４Ｓ值存在两种可能的成因机
制，其一是海洋深部硫酸盐的 δ３４Ｓ值至少高达
５８７‰，在极低ＳＯ２－４ 下，通过ＢＳＲ即可产生δ

３４Ｓ高
达５８７‰的黄铁矿；其二是海水硫酸盐虽然具有很
高的 δ３４Ｓ值，但却并没有高达 ６０‰，δ３４Ｓ高达
５８７‰的黄铁矿是 ＢＳＲ和 ＢＳＲ产物被活性铁矿物
固定形成的中间产物 ＦｅＳ与 ＭｎＯ２发生厌氧歧化氧
化反应两个过程综合作用的结果。
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