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摘要 作为地球化学硫循环重要的金属载体, 深水页岩黄铁矿的形态及地球化学特征记录了沉积环境的变迁. 本
文将深水页岩黄铁矿分为三大类(自形黄铁矿、草莓状黄铁矿和交代型黄铁矿)和六个亚类. 一方面, 在微观尺度

上, 不同类型的黄铁矿指示不同的形成过程及环境: 在成矿物质分布均匀的环境中, 草莓状黄铁矿通过爆发式成

核形成; 而自形黄铁矿通常在非均质系统中依附预先存在的“支点”形成; 交代型黄铁矿则源于成矿物质对环境中

先存矿物的交代. 另一方面, 深水页岩黄铁矿的同位素特征为追踪其成矿物质的来源、反演地球硫和铁汇的变动

提供了依据. 深水页岩黄铁矿微量元素含量可以作为沉积水体(以古海洋为主)微量元素丰度的指标, 反演大气含

氧量的变化. 此外, 在烃类生成、储集及对页岩储层的预测方面黄铁矿也发挥着重要的作用.
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1 引言

黄铁矿是海洋环境中金属硫化物的主要载体. 得

益于其形态(草莓状黄铁矿)与沉积水体的紧密联系,
常利用粒度分析及形态分布指示沉积过程中古氧化还

原环境的变化(Wilkin等, 1996; Wignall等, 2010; Rick-
ard, 2019a). 作为一种自生矿物, 黄铁矿在硫的生物地

球化学循环中发挥着重要作用, 其与碳酸盐伴生硫酸

盐(Carbonate associated sulfate, CAS)的同位素差值可

用来指示古海洋的黄铁矿埋藏量及硫酸盐浓度(Pre-

sent等, 2015; Liu等, 2019).
页岩中常依照形态差异将其分为自形黄铁矿与草

莓状黄铁矿(Rust, 1935), 在黄铁矿沉淀过程中形成前

者还是后者则常取决于环境中原始物质浓度分布及

“成核支点”(Raiswell, 1982).草莓状黄铁矿的形成需要

体系中具有极高的Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)浓度, 自形黄铁矿则

通常形成于预先存在“成核支点”的环境中. 在晚成岩

阶段, 外来的成矿物质可以对环境中存在的矿物进行

交代, 形成交代型黄铁矿.
矿物形态特征可以为沉积、成岩过程提供信息:
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黄铁矿晶体形态可以反应晶体形成时环境中的成矿物

质浓度; 草莓状黄铁矿的晶体粒度可以将其反应时间

精确到以天为单位(Rickard, 2019b); 黄铁矿晶体表面

可以降低成核浓度的限制, 黄铁矿的过度生长现象往

往标志着成岩后期成矿物质的产生及输入(Berner,
1984; Wilkin等, 1996; Wignall等, 2010; Wei等, 2016;
Lin等, 2016b).

黄铁矿中硫元素主要来自硫化氢(Fike等, 2015).
理论上, 不同的硫酸盐还原路径会生成具有明显硫同

位素值差异的硫化氢, 黄铁矿则会继承这一特征. 在

浅埋藏带中, 细菌硫酸盐还原作用(MSR)主导了硫化

物的生成. 由于生物特异性, 相对浅层的硫酸盐还原

带中富
32S硫酸盐被优先还原, 形成具有

34S亏损特征的

硫化氢(Mckibben和Riciputi, 1998; Canfield, 2001; Ma-
chel, 2001; Canfield等, 2010; Cui等, 2018);在相对较深

的硫酸盐-甲烷转换区域(Sulfate-Methane transforma-
tion zone, SMTZ), 甲烷的参与及富

34S硫酸盐的不断

残余导致硫化氢的δ34S增大(Boetius等, 2000; Treude
等, 2005; Lim等, 2011; Jørgensen等, 2019; Liu等,
2022). 成岩后期, 热化学硫酸盐还原作用(Thermoche-
mical sulfate reduction, TSR)被触发并成为硫化物的主

要来源, 产生富
34S的硫化氢(Yan等, 2020). 此外, 硫的

分馏程度 ( )= S S34
sulfate

34
sulfide 还会受控于局部环

境(体系封闭程度、上升流、局部温度、硫酸盐浓度

等因素)(Bond和Wignall, 2010; Leavitt等, 2013; Galle-
go-Torres等, 2015; Pasquier等, 2021a, 2021b). 对黄铁

矿铁同位素特征的分析可能更为复杂, 在黄铁矿形成

的每个阶段, 铁同位素都可能发生显著的分馏. 理论

情况下, 三价铁的还原(Fe3+→Fe2+)会导致约–3‰的铁

同位素分馏(Welch等, 2003). 而在黄铁矿的沉淀过程

中, 不同的分馏方式(动力学分馏或平衡分馏)会生成

具有不同铁同位素的黄铁矿(Mansor和Fantle, 2019).
此外, 页岩黄铁矿为复原古海水化学性质提供了

依据. 由于黄铁矿广泛存在于海洋沉积物中, 且与沉

积水体密切接触, 其内部微量元素含量与海水相近

(Large等, 2014). 在大量的微量元素中, 氧化还原敏感

元素(RSTE)自大陆到海洋的迁移量会受到大气含氧

量变动的影响(Taylor和McLennan, 1995; Scott等,
2008). 这意味着, 深水页岩黄铁矿可以作为RSE丰度

的载体, 与其沉积时期大气氧含量建立关联, 为重建

大气氧化的历史提供一种新的可能(Lyons等, 2014;
Large等, 2019).

黄铁矿与富有机质页岩密切相关. 大量有机质的

氧化促使沉积水体转向还原状态, 为硫酸盐还原提供

了初始环境. 同时, 有机质的不断积累为硫酸盐还原

细菌通过新陈代谢产生硫化氢的过程提供了充足的反

应物及能量. 活性铁能够以不同形态与海洋沉积有机

碳结合, 为黄铁矿的形成提供大量铁源. 在黄铁矿形

成过程中, 生物体(有机质)携带的酶可显著降低黄铁

矿的成核浓度阈值(Rickard, 2021).
本文回顾了黄铁矿的粒度、形态、地球化学特征

及成因机制的研究, 并探讨了深水页岩中黄铁矿的分

类标准、物质来源、形成过程、同位素地球化学特

征、微量元素特征以及其对重建沉积环境的指示

意义.

2 页岩中黄铁矿的形态特征及分类

2.1 黄铁矿晶体形态特征

黄铁矿是由S2
2 和Fe2+组成的氯化钠型结构的二硫

化物. S2
2 位于立方体晶体中心和边缘中点, 而Fe2+则位

于晶体结构角点和面中心(图1a). 虽然晶体结构是立

方体, 但受限于S2
2 的排列方式, 晶体对称性相对较低,

在<111>方向上具有三个轴, 在<100>方向上具有两个

轴. 自然界中, 黄铁矿单形主要为立方体、五角十二面

体和正八面体(图1b), 三者出现的频率依次降低. 以三

种单形为基础, 目前已经发现了超过一百种聚形黄铁

矿(Tokody, 1931; Birkholz, 2014).

2.2 页岩中黄铁矿的分类

自1935年Rust(1935)在镜下发现形似树莓的黄铁

矿聚集体并将其命名为Framboids(framboise in
French), 即草莓状黄铁矿后, 学界普遍以矿物颗粒的

形态为依据将黄铁矿划分为自形黄铁矿(euhedral pyr-
ite)和草莓状黄铁矿(framboids)两大类. 但由于黄铁矿

形态复杂、种类繁多、成因多样. 在前人研究的基础

上, 本文按照赋存形态将页岩中黄铁矿划分为自形黄

铁矿、草莓状黄铁矿及交代型黄铁矿三大类.
(ⅰ) 自形黄铁矿. 自形黄铁矿边缘较平直, 晶体形

态多样, 单体通常以立方体形式出现, 但也发现了呈八
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面体(Rickard, 2021)、球体甚至是偏方二十四面体的

自形黄铁矿. 在页岩中其粒度变化多样, 从微米级到

厘米级不等, 按照单体形态将其分为普通自形黄铁矿

及块状黄铁矿, 其中普通自形黄铁矿具有明确且平直

的晶体边界, 晶型较为完整(图2a); 块状黄铁矿晶体形

状较模糊, 呈似球状(图2b、2c), 部分自形黄铁矿相互

聚集, 常按其聚集体形态命名(图2d、2e).
(ⅱ) 草莓状黄铁矿. 指由均匀等大的黄铁矿微粒

组成的球形或椭球型黄铁矿(Ohfuji和Rickard, 2005).
自然形成的草莓状黄铁矿粒度分布较广(<1~250μm),
平均粒度为6μm. 内部微粒粒度呈正常对数分布, 平均

粒度为0.5μm, 标准差为2.5, 超过95%的微粒分布在

0.1~3.1μm(Rickard, 2021). 根据其单体形态及内部微

粒差异进一步划分为普通草莓状、充填型草莓状和过

度生长型草莓状黄铁矿(Sweeney和Kaplan, 1973;
Wilkin等, 1996; Rickard, 2021). 普通草莓状黄铁矿具

标准的草莓状结构, 草莓体框架内微粒间分布均匀, 微
粒间空隙大小一致(图2f、2g);充填型草莓状黄铁矿其

整体形态仍呈现球形或椭球型, 但其内部微粒间空隙

被充填, 随着充填程度的不断增加, 该类型草莓状黄

铁矿逐渐向块状自形黄铁矿转化(图2g); 过度生长型

草莓状黄铁矿(图2h)的球体框架外有自形黄铁矿生长,
框架内的微粒间空隙基本被充填. 由于草莓状黄铁矿

常以集合体的方式赋存, 根据集合体的宏观形态命名

为棒状、管状、不规则状(图2i). 对于由草莓状黄铁矿

单体组成的球形、似球形集合体则将其称作polyfram-

boids(图2j).
(ⅲ) 交代型黄铁矿. 指交代其他矿物形成的黄铁

矿(图2k、2l), 该类型黄铁矿大小及形态取决于被交代

矿物, 在页岩中黄铁矿主要交代碳酸盐矿物及硅质生

物外壳, 部分黄铁矿内部还保留着原始有机质.

3 页岩中黄铁矿的成矿物质

3.1 铁元素的来源

海洋中的铁元素来源多样(Raiswell和Canfield,
2012), 包括河流输入、风尘输入、冰川溶解、沉积物

的再循环及热液输入(表1). 常以颗粒粒度0.45μm作为

界定铁颗粒在海洋中赋存形态的标准(图3a), 将大于

0.45μm的颗粒定义为颗粒铁, 小于0.45μm的部分则定

义为溶解铁, 其中溶解铁可以进一步按照粒度大小

(d=0.1nm)划分为可溶铁与胶体铁(Norman等, 2014).
铁的赋存形态还会受到环境的氧化还原条件以及

多种有机配体络合物的共同影响(Havens等, 2012). 可
溶铁主要有Fe2+和Fe3+两种形态, Fe2+在浅水氧化条件

下不稳定, 易被氧化成Fe3+. 胶体铁常具有机基质, 在

海洋中主要有3种形成机制:一是铁的无机沉淀物可以

在有机基质中凝聚, 形成胶体; 二是Fe3+的水解产物可

以吸附在胶体的表面或与胶体络合; 三是有机Fe3+络
合物可以与胶体结合形成胶体铁(秦延文等, 1998; La-
londe等, 2012). 颗粒铁在海洋铁池中的地位较为特殊,
它并不能直接参与到海洋中的生物循环中, 但承担了

图 1 黄铁矿晶体形态特征
(a) 黄铁矿晶体形态; (b) 黄铁矿生长习性及自然界中主要的形态
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“铁的储备库”的作用. 部分藻类和细菌可以在特定的

光化学条件下释放生物酶或提供电子受体, 将颗粒铁

转化为溶解铁(Naito等, 2005). 由此铁元素会大量富

集于海水中, 为黄铁矿的形成提供充足的铁源(图3b).
Fe3+的还原可分为生物和非生物两种途径. 其中,

异化铁还原(dissimilatory iron reduction, DIR)是Fe3+还
原的主要生物途径(Habicht和Canfield, 1997, 2001). 部
分细菌将位于细胞之外的铁氧化物作为末端电子受

体, 在新陈代谢的过程中产生能量, 并将Fe3+还原

(Boyd和Ellwood, 2010; Kappler等, 2021). 而铁穿梭机

图 2 页岩中不同类型黄铁矿形态特征
(a) 自形黄铁矿, 四川盆地威远地区五峰组页岩; (b) 块状黄铁矿与普通自形黄铁矿集合体, 四川盆地威远地区龙马溪组页岩; (c) 块状黄铁矿,
四川盆地威远地区龙马溪组页岩(Zou等, 2018); (d)、(e) 由自形黄铁矿形成的不规则集合体, 松辽盆地青山口组页岩(Wang等, 2013); (f) 普通

草莓状黄铁矿,四川盆地威远地区五峰组页岩; (g)充填型草莓状黄铁矿及普通草莓状黄铁矿,美国Georgian Bay组页岩(Jautzy等, 2020); (h)过
度生长型草莓状黄铁矿(Wang等, 2021); (i)棒状草莓状黄铁矿集合体,采自南海北部(Lin等, 2016a); (j)聚草莓状黄铁矿,西班牙Jurassic盆地泥

岩(Rickard, 2021); (k) 被黄铁矿交代的鲕粒, 四川盆地威远地区五峰组页岩; (l) 被黄铁矿交代的硅质生物, 硅质外壳内部普遍充填有机质, 鄂
尔多斯盆地延长组页岩(Chen等, 2019)
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制(iron shuttle)则主导了Fe3+的非生物还原过程, Fe3+

自盆地边缘浅层水体被输送到盆地深部, 穿过化学跃

层并被还原为Fe2+(Lyons和Severmann, 2006).

3.2 硫元素的来源

由于海洋环境中铁元素的大量富集, 因此在研究

黄铁矿的成矿物质来源时, 人们常常更关注硫(Rick-
ard, 2021). 地质硫循环中, 黄铁矿中的硫元素来源多

样(图3), 热化学硫酸盐还原作用(TSR)(Present等,
2015; Cui等, 2018; Yan等, 2020; Hu等, 2021)、广泛

富集于海底黑烟囱热液喷口周围的Archaea嗜热古菌

(Jørgensen等, 1992)对海水中硫酸盐的还原作用, 以及

在浅埋藏带发生的细菌硫酸盐还原作用(MSR)均可生

成硫化氢(Jørgensen等, 1992; Boetius等, 2000; Haeckel
等, 2001; Machel, 2001; Treude等, 2005; MacLean等,
2008; 杨雪英和龚一鸣, 2011; Wang等, 2013). 其中

图 3 海洋中的铁及海相页岩黄铁矿物质来源
(a)海洋中铁的粒径、种类及相关生物示意图(Norman等, 2014); (b)海相页岩黄铁矿物质来源图(修改自Tagliabue等, 2017; Jørgensen等, 2019).
TSR, 热化学硫酸盐还原作用(thermal sulfate reduction); BSR, 细菌硫酸盐还原作用(bacterial sulfate reduction); AOM-SR, 硫酸盐驱动的甲烷厌

氧氧化过程中的硫酸盐还原作用
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MSR又可以根据反应发生位置及反应物分为细菌硫

酸盐还原作用(BSR)及硫酸盐驱动的甲烷厌氧氧化过

程中的硫酸盐还原作用(AOM-SR).在深水页岩发育的

地层中, 还原硫(主要为H2S)的来源以MSR(包括BSR
和AOM-SR)及TSR为主, 由于不同的硫酸盐还原作用

反应条件及反应原理不同, 导致黄铁矿的形态、粒度

及地球化学特征出现差异(图4).

3.2.1 微生物硫酸盐还原作用(MSR)

M S R是海洋中有机质再矿化的主要方式

(Jørgensen, 1982), 主要发生在浅埋藏带(Jørgensen等,
1992; Machel等, 1995; Boetius等, 2000; Machel, 2001).
通常在0℃以上就可发生, 最高反应温度接近100℃(图
5). 根据反应位置、反应物及产物的不同, 可以进一步

划分为BSR和AOM-SR.
MSR通常可以划分为四个阶段(图6): (1) 硫酸盐通

过细胞包膜转移到细胞质; (2) 腺苷三磷酸(ATP)-磺酰

化酶将硫酸盐活化为腺苷5′-磷酸硫酸盐(APS); (3) APS
还原酶(ApsAB)将APS还原为亚硫酸盐; (4) 亚硫酸盐

与DsrABC复合物相互作用生成H2S. 由于生物特异性

的作用, 该过程中, 富32S的硫酸盐将优先被细菌还原.
(ⅰ) 细菌硫酸盐作用(BSR). 由细菌介导, 主要发

生在细菌硫酸盐还原带的硫酸盐-碳氢化合物氧化还

原反应(公式(1))常被定义为细菌硫酸盐还原作用

(BSR).

2CH O + SO 2HCO + H S. (1)2 4
2

3 2

BSR常发生在沉积水体或是水-沉积物界面之下

(Jørgensen, 1982; Machel, 2001; Cui等, 2018), 主要受

控于氧化还原界面位置. 在开放环境中, 氧化还原界面

位于水-沉积物界面以下; 当沉积环境闭塞时, 沉积水

体交换作用较弱, 微生物的新陈代谢过程不断消耗氧

气, 导致氧化还原界面上移至沉积水体中.
反应在0℃以上发生, 60~80℃达到反应峰值,超过

该温度后仅有极少量嗜热古菌能够继续反应(图5)
(Jørgensen等, 1992). 由于BSR发生在沉积水体或浅埋

藏带中, 草莓状黄铁矿的粒度较小, 通常小于7.7μm
(Wilkin等, 1996; Rickard, 2019a). 同时, 受黄铁矿成矿

物质供应量及后期改造影响, 草莓状黄铁矿的晶体形

态差异较大, 普通草莓状黄铁矿、充填型草莓状黄铁

矿及草莓状黄铁矿集合体均在不同沉积环境中出现,
但以普通草莓状黄铁矿为主(图4a~4c).

(ⅱ) 甲烷厌氧氧化-硫酸盐还原作用(AOM-SR).
与发生在水-沉积物界面附近的BSR不同, AOM-SR主
要发生在更深部的硫酸盐还原带与甲烷发酵带间的

SMTZ(Boetius等, 2000; Treude等, 2005; Lin等, 2016c;
Liu等, 2022). 该过程中, 深部生成的甲烷向上扩散, 与
向下扩散的硫酸盐相遇, 在两种还原细菌作用下反应

并形成硫化氢(图7).
由于甲烷常通过沉积物间孔隙向上运移, 因此该

类型的黄铁矿集合体常呈管状或棒状(图4e、4h), 管

状黄铁矿集合体内部常被填充. 其内部黄铁矿以普通

自形、普通草莓状及过度生长型草莓状为主, 随着埋

藏深度的增加, 集合体中黄铁矿的形态由普通草莓状

向过度生长型草莓状转变(图4b、4e), 部分过度生长

型草莓状黄铁矿向块状自形黄铁矿转变(Lin等, 2016a,
2016c; Li等, 2019; Liu等, 2020). BSR与AOM-SR的反

应位置在空间上具有垂向分带性, 部分通过BSR形成

的黄铁矿经过埋藏, 在SMTZ发生过度生长. 因此通常

AOM-SR形成的草莓状黄铁矿粒度大于BSR, 平均粒

度大于20μm (Lin等, 2016b; Li等, 2019; Miao等, 2021).

3.2.2 硫酸盐热化学还原作用(TSR)

作为一种非生物作用, TSR在达到触发温度后开

始进行(Machel等, 1995). 该过程中, 硫酸盐被有机质

还原, 产生硫化物及富硫化合物, 并形成固体沥青, 而
有机质被氧化产生羧酸, 最终形成二氧化碳(Cai等,
2001; Machel, 2001).

一方面, TSR所需的最低温度由反应的活化能决

定, 活化能则会受有机分子功能和结构、烃的类型、

环境pH值和硫酸盐种类的影响(Cai等, 2022). 其中, 有
机分子的结构和官能团决定了它们的化学活性, Zhang

表 1 全球海洋铁通量估计汇总a)

来源 资源量(Gg a−1)

河流输入 140

风力搬运 1530~3030

沉积物再循环 50~250

冰川溶解 900~1380

热液输入
b) 50

总计 2620~4800

a) 数据来源: Raiswell和Canfield(2012). b) 由于热液输入对地

表水的贡献量无法确定, 不计入总数
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等(2007)在24.1MPa的恒定压力下进行了等温黄金管

含水热解实验, 实验结果表明, 在MgSO4溶液中, 以不

同类型的有机化合物作为反应物的TSR反应表现出了

不同的触发温度: 1-辛烯>1-辛醇>1-辛酮>正辛烷>辛
酸>辛苯>二甲苯. 由于TSR的发生需要一定的触发温

度, 在没有热液活动的前提下, 这通常对应着埋藏较

深的晚成岩阶段. 自然环境下, 部分仅在低热油中存

在的官能团无法作为TSR的反应物. 同时, 不同的TSR
反应物也显示出不同的氧化敏感性, 以饱和烃为最

(Manzano等, 1997; Cai等, 2022). 相对氧化顺序从长

链异烷烃开始, 然后是正构烷烃、环烷烃、C2-C4烷

烃, 最后是甲烷. 但在自然环境中, 不同烷烃的氧化可

以同时发生(Hao等, 2008).
另一方面, pH值和硫酸盐种类也会影响TSR反应

的发生. 随着原位pH值的降低, TSR的反应速率显著

增加. 例如, Zhang等(2012)在pH=3.0和3.5下, 还原

CaSO4以产生1181moL g−1
的链烃, 反应时间分别为9

和70h. 同时, 一些硫酸盐(如MgSO4)形成的接触离子

对降低了分子对称性, 导致更多极化结构的发展, 并

破坏了硫酸盐结构的稳定性, 从而降低了与碳氢化合

物反应所需的吉布斯自由能(Ma等, 2008). 大量模拟

实验表明, 在350℃的酸性微环境下, 以MgSO4和硫酸

氢离子为硫酸盐源的TSR反应更容易发生(Kiyosu和
Krouse, 1990; Goldhaber和Orr, 1995; Rooney等, 1995;

图 4 不同硫酸盐还原作用形成的黄铁矿形态
(a)普通自形黄铁矿,五峰组页岩,奥陶纪,华南地区; (b)散乱分布普通自形黄铁矿,未固结的粉砂,第四纪,中国南海(Lin等, 2016c); (c)出现过

度生长的块状黄铁矿, 大塘坡组, 灰色页岩, 埃迪卡拉纪, 华南地区(Cui等, 2018); (d) 普通草莓状黄铁矿, 龙马溪组页岩, 志留纪, 华南地区(Zou
等, 2018); (e) 过度生长型草莓状黄铁矿,未固结的粉砂, 第四纪, 中国南海(Lin等, 2016c); (f) 过度生长型草莓状黄铁矿,大塘坡组灰色页岩, 埃
迪卡拉纪, 华南地区(Cui等, 2018); (g) 不规则草莓状黄铁矿集合体, 龙马溪组页岩, 志留纪, 华南地区(Zou等, 2018); (h) 棒状黄铁矿集合体, 页
岩, 第四纪, 西安达曼海(Liu等, 2022); (i) 过度生长型草莓状黄铁矿集合体, 灰岩, 石炭纪, 北爱尔兰(Graham, 1971)
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Pan等, 2006). 此外, 由于硫化氢的自催化作用, TSR反
应过程中可能会出现不同的中间体.

在页岩中, TSR控制形成的黄铁矿以自形和交代

型黄铁矿为主. 其中, 自形黄铁矿通常表现出多个生

长期(图4h). 交代黄铁矿则多继承被交代矿物的形态,
并且具有不规则的边缘. 在一些页岩地层中, 也出现

了由TSR控制形成的过度生长型草莓状黄铁矿(Cui等,
2018). 由于TSR和MSR的反应物和产物极其相似, 应

综合考虑形态和同位素特征以判断页岩黄铁矿硫元素

的来源.

4 页岩中黄铁矿的形成过程

黄铁矿的形成是一个受控于原始物质供给、晶体

生长时间、体系开放封闭程度等多种因素的复杂过程

(Rickard, 2012),主要包括两部分:晶体的成核与生长.黄
铁矿的形态则主要由形成环境中TOC、pH值、温度、

原始物质浓度等因素决定(Berner, 1984), 也可能受到后

期的改造而出现过度生长(Lim等, 2011; Lin等, 2016c).

4.1 草莓状黄铁矿

4.1.1 草莓状黄铁矿形成过程

最初研究认为, 当反应体系中的活性铁浓度高于

FeS及黄铁矿(FeS2)的饱和度时会优先沉淀FeS, 并在

S0的还原下形成一系列中间产物(如四方硫铁矿、硫

复铁矿), 在磁力的作用下微粒相互吸引形成草莓状外

形(Rickard, 1975, 1997; Wilkin和Barnes, 1997), 最终被

还原形成草莓状黄铁矿(公式(2)和(3)):

2Fe + 3HS 2FeS + S + 3H , (2)3+ 0 +

FeS FeS FeS . (3)
S 0 S

2

0 0

但该模型无法解释FeS为什么会形成等大的微小颗粒.
并且由于模型建立在实验室模拟的基础上, 反应体系

温度较高(T>200℃), 与实际沉积埋藏环境存在明显

差异.
针对该问题, 前人引入LaMer模型对草莓状黄铁

矿内部均匀微粒的形成进行进一步的解释(LaMer和
Dinegar, 1950), 并将其形成过程划分为三个阶段: ①

图 5 BSR、TSR与温度、镜质体反射率之间的关系
据Jørgensen等(1992)和Machel等(1995). 黑色箭头代表反应普遍发生的条件, 灰色箭头代表特殊环境, 空心箭头代表实验室合成条件, 地温梯

度假设为30℃ km−1
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草莓状黄铁矿形成前, 体系中不断积累Fe2+及HS−, 体

系处于亚稳定状态(Kashchiev, 2011); ② 随着体系中

Fe2+及还原硫浓度的不断增高, 最终突破阈值, 黄铁矿

微粒极短的时间(数秒)内爆发式成核、生长, 形成均

匀的微粒(Baronov等, 2015), 微粒形成后, 受分子表面

能作用相互吸引, 形成球形或似球形轮廓(Wang等,
2018); ③ 草莓状黄铁矿形成后会进一步缓慢生长, 但
该过程受限于环境中Fe和S源的供给,通常对粒度及形

态的改变不明显.

Rickard(2012)在前人工作的基础上, 提出草莓状

黄铁矿的生长模型(图8), 并确定了爆发成核浓度阈值:
晶体浓度Ω≥1011Ksp. Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)浓度控制了微粒形

态, 在爆发式成核开始后, 体系中Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)浓度

迅速降低, 但仍远大于黄铁矿的Ksp值, 此时微粒形态

以八面体为主, 部分浓度相对较低的体系中会出现截

断八面体; 随着草莓状黄铁矿的逐渐生长, Fe(Ⅱ)和S
(Ⅱ)浓度进一步降低, 逐渐接近黄铁矿的Ksp值, 会形成

立方体微粒(图8). 由于草莓状黄铁矿的形成需要体系

中的Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)分布均匀, 因此其常在水动力条件

较弱且无平流和底流干扰的滞塞水体环境中大量

出现.
此外 , 草莓状黄铁矿的生长时间也备受关注 .

Wilkin等(1996)利用沉积速率对黑海及秘鲁海滩现代

沉积物中草莓状黄铁矿生长速率进行计算, 指出形成

25μm直径的草莓状黄铁矿需要7年; Ohfuji和Rickard
(2005)在实验室合成草莓状黄铁矿的过程中发现其形

成时间平均为几天到几周.
但在随后的研究发现, 黄铁矿爆发式成核后, 体系

中原始物质浓度迅速下降, 在第二时间成核作用已经

被抑制, 此时控制草莓状黄铁矿成核生长(即粒度大

小)的并不是体系中的溶液浓度而是物质持续供应的

时间 (Rickard, 2021). 理论上, 在黄铁矿形成时体系持

续供应Fe及S源, 草莓状黄铁矿将会持续缓慢生长. 基
于此, Rickard(2019b)将草莓状黄铁矿的生长时间定义

为自爆发式成核起至内部微粒停止生长的时间, 并使

用扩散 -成核模型及LaMer模型对其进行计算 (公
式(4)):

[ ]r t D r v c c r
D r kr

d / d = (1 + / ) ( + ) /
/[1 + (1 + / ) / ], (4)

b0 0

其中, D为扩散系数, δ为颗粒周围扩散边界层的宽

度, ν0为颗粒单体的摩尔体积, k为反应界面的速率

常数.

4.1.2 草莓状黄铁矿的后期生长

Farrand(1970)在合成草莓状黄铁矿实验中发现,
已经形成的、仍位于原始反应体系中的草莓状黄铁矿

在一周内逐渐转变为立方体. 学者们发现在原始物质

供给充足的情况下, 草莓状黄铁矿会逐渐生长(Sawlo-
wicz, 1993; Wei等, 2012, 2015). 大体上遵循普通草莓

图 6 微生物硫酸盐还原过程(MSR)示意图

图 7 甲烷厌氧氧化-硫酸盐还原作用(AOM-SR)模式图
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状黄铁矿→充填型草莓状黄铁矿→过度生长型草莓

状黄铁矿→块状黄铁矿/自形黄铁矿(图9).
草莓状黄铁矿的后期生长主要受控于环境中的成

矿物质浓度, 例如Fe元素分布不均匀时, 在相同体系的

集合体内部会出现大小不均、生长阶段不同的草莓状

黄铁矿(Stene, 1979). 甚至在实验室烧瓶内模拟的相对

均匀的环境中, 由于硫酸盐还原细菌的分布仍具有差

异, 也可以同时观察到草莓状黄铁矿的不同生长阶段

(Sawlowicz, 1993).
Sawlowicz(1993)在对充填型草莓状黄铁矿的观察

时, 发现其内部新形成的部分常显示出较低的反射率,
并将该现象解释为草莓状黄铁矿向充填型草莓状黄铁

矿转化的过程中微粒间缝隙被后期成矿流体充填所

致. 这也说明了充填过程往往发生在草莓状黄铁矿形

成后, 与草莓状黄铁矿的最初成因无关.
实验表明, 黄铁矿晶体表面可以降低后期形成的

黄铁矿沉淀所需的浓度阈值(Rickard, 2012, 2021). 因
此当后期环境中出现Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)供给时, 新生成的

黄铁矿往往倾向形成于先期形成的黄铁矿之上, 在草

莓状黄铁矿框架周围形成呈放射状的自形黄铁矿, 即

过度生长型草莓状黄铁矿(图9d). 随后伴随着体系中

成矿物质的进一步供应, 过度生长型草莓状黄铁矿逐

渐向块状、普通自形黄铁矿转化(图9e).

4.2 自形黄铁矿

与草莓状黄铁矿的均匀、群体成核过程不同, 自

形黄铁矿往往依附于环境中已有的生长基点, 以较低

的Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)浓度形成(Rickard, 2012; Wan等,
2014; Avetisyan等, 2018).

沉积岩中自形黄铁矿主要表现为立方体、五角十

二面体及八面体3种基本结晶习性相互转化, 影响因素

主要为黄铁矿的共生矿物、粒度及成矿物质浓度(饱
和度), 其中的决定性因素是饱和度, 而溶液体系中是

否过饱和又常与反应体系的温度、pH值及原始物质

供应速率有关. 伴随成核过程, 体系中原始物质的浓度

逐渐降低, 自形黄铁矿形态由初始的正八面体向立方

体转化(图10).
自形黄铁矿常发育在以扩散流和平流为主的环境

中, 由于与外界的频繁交换, 生长体系中Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)
能够得到持续补充. 对于自形黄铁矿, 体系中的Fe(Ⅱ)
和S(Ⅱ)浓度低于成核临界浓度但高于黄铁矿的Ksp, 这
也进一步解释了页岩中常常见到粒度较大的自形黄铁

图 8 草莓状黄铁矿形成模式图
修改自Rickard(2021). 黑色曲线代表草莓状黄铁矿形成过程中(Fe2+)和(H2S)浓度的变化, 蓝色曲线代表草莓状黄铁矿粒度的变化, 随草莓状黄

铁矿的不断生长, 体系中(Fe2+)和(H2S)浓度逐渐降低, 草莓状黄铁矿微粒形态由正八面体逐渐向立方体转变
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矿而非草莓状黄铁矿的现象.
无论是自形黄铁矿还是草莓状黄铁矿, 由于黄铁

矿晶体表面能够降低成核所需极限浓度, 后期形成的

黄铁矿通常倾向于附着在早期黄铁矿表面成核, 形成

过度生长型黄铁矿. 同时, 生物体表面具有类似作用,
能够将黄铁矿的成核浓度降低103

倍 (Rickard等 ,
2007), 这也从侧面解释了黄铁矿常与有机质伴生的

现象.
此外, 埋藏过程中发生热液事件往往会导致自形

黄铁矿的蚀变. 在热液运移过程中, 自形黄铁矿晶体

边缘被溶解, 表现出明显的溶蚀特征(如溶蚀港湾). 同
时, 热液带来的高温和硫酸盐有利于TSR的活化, 产生

丰富的硫化氢, 形成新的黄铁矿沉淀, 并依附于原始自

形黄铁矿边缘生长(图4c).

图 9 草莓状黄铁矿生长阶段及形态
BSD图像拍摄自四川盆地龙马溪组页岩

图 10 自形黄铁矿形成模式图
黑色曲线代表自形黄铁矿形成过程中{Fe2+}和{H2S}浓度的变化,蓝色曲线代表自形黄铁矿粒度的变化,由于体系中预先存在能够降低成核浓

度的生长基点, 因此自形黄铁矿往往依托于该基点成核生长
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4.3 页岩中的黄铁矿形成模式

黄铁矿在富有机质页岩中广泛富集(图11), 可以

归结于以下几个方面: (1) 页岩组分中的微小颗粒, 如
有机物和黏土矿物, 具有很强的吸附性, 可以吸附大量

的Fe, 形成有机质-铁离子络合物, 研究表明, 海洋沉积

物中(21.5±8.6)%的有机碳由于与活性铁密切相关而

得以保存(Lalonde等, 2012); (2) 有机物的氧化耗尽了

水柱中的溶解氧, 为硫酸盐还原反应奠定基础, 并为黄

铁矿的形成提供重要的原始物质——硫化氢; (3) 有机

质可以显著降低成岩环境中黄铁矿沉淀所需的浓度阈

值, 促进黄铁矿的成核和生长.
在有机物含量较高的沉积环境中, 沉积水柱通常

是缺氧的, 并存在大量草莓状黄铁矿. 根据含氧界面

(在沉积物或水柱中)的位置, 草莓状黄铁矿的粒度存

在显著差异. 随着埋深的增加, 形成于硫酸盐还原带

的黄铁矿逐渐下降至SMTZ. 甲烷的厌氧氧化-硫酸盐

还原(AOM-SR)可在SMTZ中产生大量的H2S. 部分新

生成的黄铁矿会在预先形成的黄铁矿外放射状生长

(如过度生长型草莓状黄铁矿), 一些草莓状黄铁矿则

会转化为块状黄铁矿. 此外, SMTZ中生成的大量H2S
向上逸散, 与沿途的二价铁结合, 生成棒状和柱状黄铁

矿集合体(图2i). 随着埋藏深度的进一步增加, 硫酸盐

在高温或水热作用下被有机物还原形成H2S, 与页岩

中的铁结合形成黄铁矿.

5 页岩中黄铁矿对环境的指示意义

5.1 草莓状黄铁矿粒度分析指示沉积水体氧化还
原性

由于草莓状黄铁矿独特的形成机制以及埋藏后其

粒度基本不再发生变化的特性(无后期改造), 草莓体

图 11 页岩黄铁矿形成模式
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粒度分析常被用来指示沉积水体氧化还原性质(Wilk-
in等, 1996; Wignall等, 2005; Bond和Wignall, 2010;
Wang等, 2013; Zou等, 2018). Raiswell和Berner(1985)
按照形成位置及形成时间将草莓状黄铁矿进一步划分

为同生型及成岩型, Wilkin等(1996)则基于此提出不同

类型草莓状黄铁矿在不同水体的形成模式.
本文将黄铁矿在海洋中的形成分为3种情况(图

12): (1) 开放水体, 水体交换频繁, 沉积水柱富氧, 浮游

生物和底栖生物大量富集, 氧化还原界面位于沉积物

之下, 有机质保存能力较弱. 黄铁矿形成于沉积物孔

隙水中, 其形态主要受控于孔隙大小及孔隙水的化学

性质, 草莓体粒度差异极大(图12a). (2) 局限水体, 受
限于地形或其他因素, 水体交换较弱. 底栖生物新陈代

谢导致氧气消耗, 氧化还原界面上升至沉积物表面几

厘米处, 有机质保存能力较好. 在该环境中草莓体粒

度分布相对均匀(图12b). (3) 咸化水体, 水体循环极

弱, 氧化还原界面上升到沉积水柱中, 细菌硫酸盐还

原带中生成的硫化氢逐渐上浮到底部水柱, 有机质保

存条件极好. 该情况下, 黄铁矿在沉积水柱中形成、

生长, 最终受重力作用沉降, 草莓体粒度分布极为集

中, 标准差及平均粒度较小. 并且由于该环境以滞留

水体为主, 因此体系中Fe(Ⅱ)和S(Ⅱ)分布较均匀, 形

成的黄铁矿中草莓状黄铁矿比例较高(图12c).
Wilkin等(1996)分析现代海洋中不同水体条件下

形成的草莓状黄铁矿后提出, 在水体中形成的草莓体

平均粒度小于形成于沉积物中的, 并以草莓状黄铁矿

图 12 草莓状黄铁矿在不同水体中的形成过程
(a) 开放水体; (b) 局限水体; (c) 咸化水体
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的平均粒度-标准差、平均粒度-偏度作为判断依据对

氧化水体(oxic-anoxic)及硫化水体(euxinic)进行划分

(图13). Wei等(2016)则进一步将沉积水体划分为氧化-
贫氧水体(oxic-dysoxic)、缺氧水体(anoxic)以及硫化

水体(euxinic)(图13a).
前人常利用草莓状黄铁矿的粒度并结合地球化学

证据对环境的氧化还原条件进行分析(图13), Bond和
Wignall(2010)通过对草莓状黄铁矿粒度的分析以及岩

性证据对二叠-三叠纪生物灭绝事件进行研究; Wei等
(2016)以草莓状黄铁矿粒度分布结合硫同位素重建华

南地区二叠纪中期的大灭绝事件中海水氧化还原状态

的变化; Liao等(2017)通过对华南地区潘达拉山边缘的

草莓状黄铁矿粒度分析结合同时期浅海碳酸盐中碳同

位素变化, 证明了缺氧水体入侵浅海碳酸盐台地在二

叠-三叠纪生物大灭绝事件中发挥的重要作用; Martí-
nez-Yáñez等(2017)通过对墨西哥中东部Padni断面中

的沉积物的Th/U比值结合草莓状黄铁矿粒度分析重

建了侏罗纪-白垩纪边界的古氧化还原特征.
Wignall等(2010)描述了不同沉积水体中黄铁矿的

特征, 将黄铁矿的粒度与沉积构造及沉积环境相结合

(图14). 需要注意的是, 草莓状黄铁矿的粒度大小并非

是一成不变的, 例如在SMTZ中大量出现的过度生长

型草莓状黄铁矿, 其粒度往往大于10μm, 经历过后期

生长的单体粒度往往不具有对沉积环境的指示意义

(Wignall等, 2010; Lin等, 2016b, 2016c; Cui等, 2018;
Wang等, 2021).

此外, 通过草莓状黄铁矿粒度分布推断沉积环境

也存在一定局限(常晓琳等, 2020). Algeo等(2011)发
现, 氧化还原敏感元素结果与早三叠纪乌巴拉剖面的

草莓状黄铁矿粒度分布相矛盾, 当最低含氧带(OMZ)
在古海洋中发育时, 草莓状黄铁矿形成的位置将从氧

化还原界面附近变为最低氧带(OMZ)附近. 在这种情

况下, 其粒度仅能指示OMZ中的氧化还原条件, 而不

是沉积水柱本身的氧化还原状态. Kershaw等(2018)在
华南二叠-三叠纪边界发现了附着在笔石化石上的草

莓状黄铁矿, 与前人观点相悖. 作者认为, 草莓状黄铁

矿并非原位沉积, 而是附着在有机物上, 并通过上升流

被携带至浅海. 综上, 在利用草莓状黄铁矿粒度判断沉

积环境时, 结合岩相特征、地球化学指标等因素综合

判断十分必要.

5.2 黄铁矿硫同位素分馏特征及指示意义

5.2.1 黄铁矿硫同位素分馏特征
(ⅰ) MSR分馏特征

微生物的新陈代谢主导了MSR反应, 该过程中,
δ34SPyr值主要受到3个因素的制约: (1) 硫酸盐还原菌

图 13 草莓状黄铁矿的粒度平均值-标准差散点图(a)和粒度平均值-偏度散点图(b)
草莓状黄铁矿粒度数据来自Wilkin等(1996), 对不同水体环境的划分图版(虚线)来自Wilkin等(1996)和Wei等(2016)
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类型. 硫酸盐还原菌类型决定了其转运蛋白转运效率,
从而影响δ34SPyr值. Bradley等(2016)通过在实验室中培

养两种硫酸盐还原菌发现: 在同一硫酸盐浓度下, D.
vulgaris细菌组硫同位素分馏程度较大, 而D. alasken-
sis细菌分馏程度较小, 且后者对应的分馏值与硫酸盐

浓度相关性较强(图15a). (2) 硫酸盐浓度. 环境中的硫

酸盐浓度越低, 形成的黄铁矿分馏程度越低, 硫同位素

特征值(δ34Spyrite)越高(Habicht等, 2002; Algeo等, 2015;
Li等, 2016). Habicht等 (2002)通过实验模拟发现, 当反

应体系中的硫酸盐浓度低于200μM(1μM=1μmol L−1)
时, 黄铁矿硫同位素值与体系中硫酸盐硫同位素值近

似一致(δ34Spyrite≈δ
34Ssulfate). (3) 细菌硫酸盐还原速率

(Cell special sulfate reduction rate, csSRR). 前人常认

为反应速度较慢时更接近于热力学平衡, 相反, 较快的

反应速度会使反应更接近动力学平衡 , 因此随着

csSRR的增大, 反应过程中的ε(ε=δ34Ssulfate−δ
34Spyrite)减

小(图15b). 该值常受控于电子供体(有机物)的数量和

可用性, 电子供体数量降低, csSRR减小, ε增大(Sim
等, 2011; Leavitt等, 2013; Fike等, 2015).

通过MSR形成的黄铁矿硫同位素分馏程度较大,
在硫酸盐还原带中, MSR以BSR为主, Canfield等
(1992)通对水-沉积物界面以下4.5cm处黄铁矿进行测

试, 测得黄铁矿的平均δ34SPyr值为−30‰; 随后Canfield

(2001)在实验室模拟中发现BSR过程中硫同位素分馏

程度通常小于46‰. 此外, 单质硫的歧化作用也可以显

著提升硫同位素的分馏程度, 对第四纪样品研究中

Canfield等(2010)发现在缺氧环境下, 歧化作用与BSR
相结合产生的黄铁矿其分馏值最高可达72‰.

伴随着埋深的增加,甲烷厌氧氧化过程(AOM-SR)
逐渐成为主要反应, 并在SMTZ处基本完全取代BSR.
由于生物特异性导致沉积水体中

3 4S的不断浓缩 ,
AOM-SR的反应物(即硫酸盐)天然具有较重的

34S. 同

时由于下部甲烷的不断上涌, 过量的反应物浓度导致

反应速率增加, 最终形成
34S富集型黄铁矿(图16a). 中

国南海北部陆坡神狐海域中, BSR区域, δ34SPyr最小值

为−37.6‰, 平均值为~24.1‰, 而富集在SMTZ中的黄

铁矿其δ34SPyr最大值为52.7‰, 平均值为37.8‰(Lin等,
2016c); Liu等(2020)对中国东海内陆架沉积物的分析

结果表明 , 在以AOM-SR为主的低沉积速率阶段 ,
δ34SPyr呈高正值, 可高达75.7‰, 而在以MSR为主的低

沉积速率阶段, δ34SPyr呈负值, 最低可达~32.4‰, 这一

现象也侧面印证了csSRR对MSR的影响.
由于瑞利分馏作用在沉积成岩过程中的普遍发

生, MSR成因的黄铁矿在宏观和微观上均具有强烈的

非均质性(图16), 宏观上随着埋深增加, 黄铁矿的

δ34SPyr值不断增加(Pasquier等, 2021a); 微观上由于孔

图 14 页岩沉积构造-黄铁矿形态及粒度-沉积水体氧化还原条件关系图
修改自Wignall等(2010)
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隙相对封闭, 黄铁矿生长过程中后期形成所需的硫化

氢只能通过还原残存的较重的SO4
2 获取, 因此黄铁矿

颗粒常出现从中心到边缘δ34SPyr增大的现象(图16b).
(ⅱ) TSR分馏特征

TSR过程对S的分馏程度较小, δ34SPyr常呈正值. 实
验表明, TSR成因的黄铁矿δ34SPyr受到温度的强烈控制

(Kiyosu和Krouse, 1990),大于200℃时, Δ34Ssulfide-sulfate约
为25‰(Ohmoto, 1972;Ohmoto和Lasaga, 1982), 小于

200℃时, Δ34Ssulfide-sulfate约为30‰~40‰(Oduro等, 2011).
作为主要受控于温度的非生物反应, TSR成因的

黄铁矿的硫同位素特征与MSR成因黄铁矿截然不同.
与MSR-黄铁矿表现出的强烈δ34SPyr非均质性不同(图
16b、16c), TSR成因的黄铁矿则相对均质, 同时由于

黄铁矿形成过程中热液的温度逐渐降低, 因此δ34SPyr
值从颗粒中心到边缘会出现逐渐减小的现象(图16d).

5.2.2 黄铁矿硫同位素对环境的指示作用

黄铁矿的形成与埋藏影响着海洋硫酸盐中硫的同

位素组成, 前人常利用沉积硫酸盐和黄铁矿的硫同位

素比率的变化(Leventhal, 1983; Jones和Fike, 2013;
Present等, 2015; Fike等, 2015), 及黄铁矿的δ34S值和

海水硫酸盐之间的偏移(Canfield等, 2010; Jones和Fike,
2013; Leavitt等, 2013; Bowles等, 2014; Fike等, 2015)重
建古代硫、碳和氧的生物地球化学循环.

MSR成因黄铁矿δ34SPyr值主要受控于csSRR及环

境中硫酸盐浓度, 在海洋环境中, 深海上升洋流会带来

大量有机质, 导致硫酸盐还原菌活性增加, 导致csSRR
增加, 最终形成

34S富集型黄铁矿(Pasquier等, 2021a,
2021b).

同时, 模拟实验表明, 黄铁矿形成体系开放性对

δ34SPyr值同样具有强烈的控制作用(Li等, 2016)(图17).
在开放体系中, 同位素分馏遵循瑞利分馏定律, 黄铁

矿δ34SPyr高负; 在封闭体系中, 由于缺少外部交换, 反

应后期硫酸盐还原细菌只能对体系中残存富
34S硫酸

盐还原, 黄铁矿δ34SPyr较正(Rickard, 1975; Fike等,
2015; Pasquier等, 2021a). 在埋藏过程中, 浅水环境沉

积速率快, 有机物和活性铁的输送率高, 因此埋藏速度

大于扩散速度, 黄铁矿形成环境相对封闭, 形成黄铁矿

δ34SPyr值较高.
陆红锋等(2015)对中国南海神狐海域天然气水合

物岩芯中自生黄铁矿的分析发现, 由于天然气水合物

的盖层效应导致位置相近的两口井取得的黄铁矿样品

硫同位素特征出现较大差异: 无天然气水合物盖层井

中黄铁矿硫同位素呈现稳定负值, 而在天然气盖层之

下则出现了硫同位素的异常高值(图18), 这也进一步

印证了黄铁矿形成体系开放性对硫同位素的影响.
黄铁矿硫同位素δ34SPyr值对冰期-间冰期的划分具

有良好的指示意义. 在冰期, 由于海平面下降, 沉积物

位于浅水环境, 沉积速率加快, 形成的黄铁矿形成体系

相对封闭. 因此常形成
34S富集型黄铁矿. 反之, 间冰期

形成的黄铁矿通常表现出
34S亏损的特征. 此外, 页岩

中的黄铁矿δ34SPyr值通常与海水中硫酸盐浓度及黄铁

矿埋藏量相关. Jones和Fike(2013)建立了黄铁矿埋藏

图 15 硫同位素分馏散点图(a)及硫同位素分馏程度与细菌硫酸盐还原速率的关系(b)
(a) 稳态条件下不同类型细菌在MSR过程中产生的硫同位素分馏散点图, ( ) 34

SO4 H 2S . (b) Desulfovibrio vulgaris str细菌主导的MSR过程中硫

同位素分馏程度与细菌硫酸盐还原速率(csSRR)的关系(修改自Sim等, 2011; Leavitt等, 2013; Fike等, 2015; Antler等, 2017)
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图 16 黄铁矿硫同位素分馏特征
(a) 利用前人对黄铁矿生成后的硫同位素分馏值测量数据汇编得到的箱线图, X轴代表ε(ε=δ34Ssulfate−δ

34Spyrite), Y轴代表不同的已发布数据集.
红色虚线指示黄铁矿沉积时期海水, 浅蓝色区域代表形成黄铁矿的硫化氢来自BSR, 深蓝色代表来自AOM-SR, 红色代表来自TSR. 数据来源:
南海神狐海域未固结黏土质粉砂(Lin等, 2016c); 华南地区大塘坡组灰色页岩(Cui等, 2018); 西安达曼海第四纪泥页岩(Liu等, 2022); 华南地区

蓝田组页岩(Wang等, 2021); 南海北部大陆边缘珠江口盆地973-4号粉砂质黏土样品(Lin等, 2016a); 秘鲁大陆架附近粉砂、硅质及钙质渗出物

(Pasquier等, 2021b); 四川盆地五峰组页岩(Zou等, 2018); 南海琼东南盆地钙质渗出物(Miao等, 2021); Appalachian Basin Geneseo shale Member
(Formolo和Lyons, 2007); 南海琼东南盆地未固结粉砂(Lin等, 2016b). (b) 四川盆地龙马溪组逐渐开放环境中形成的MSR成因草莓状黄铁矿的

Nano SIMS图像,表现为从中心到边缘δ34Spyrite逐渐减小(Zuo等, 2021). (c)四川盆地牛蹄塘组逐渐封闭环境中形成的MSR成因草莓状黄铁矿的

Nano SIMS图像, 表现为从中心到边缘δ34Spyrite逐渐增大(Zuo等, 2021). (d) 华南地区大塘坡组TSR成因的自形黄铁矿BSR图像, 黄色数值代表

该点δ34Spyrite(Cui等, 2018)
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量与δ34SPyr值的关系模型, 表明黄铁矿埋藏量的增加

会导致海水中富含
34S的硫酸盐增多, 从而生成具有高

δ34SPyr值的黄铁矿.
与海洋环境相比, 湖泊规模较小, 这意味着湖相黄

铁矿的硫同位素特征对局部环境变动得更为敏感. 例

如, 鄂尔多斯盆地上三叠统延长组的湖相页岩中, 由

于硫酸盐的数量相对有限, 在上覆细粒沉积物的封盖

下形成了一个相对封闭的BSR系统, 形成富含
34S的黄

铁矿(Chen等, 2020).

5.3 黄铁矿铁同位素特征对环境的响应

5.3.1 黄铁矿铁同位素特征

(ⅰ) 铁的还原(Fe3+→Fe2+)
铁离子的价态变动通常会产生较大的平衡同位素

分馏 , F e 3 +
还原为 F e 2 +

会产生约 3 . 0 ‰的贫

化( )Fe Fe 3 ‰56
Fe

56
Fe3+2+ (Welch等, 2003; Os-

trander等, 2022). 然而, 并非所有铁还原过程都能充分

进行以达到平衡分馏. 事实上, Fe56
aq
2+会受到反应物能

否在氧化物/氢氧化物表面达到同位素交换平衡的能

力( )Fereac
3+ 控制(Crosby等, 2005; Johnson等, 2008; Mar-

in-Carbonne等, 2020; Kappler等, 2021). Crosby等

(2007)通过实验提出 Fe56
aq
2+的计算方程(公式(5)):

Fe = Fe × X , (5)56
Fe

56
Fe Fe Feaq

2+
aq
2 +

reac
3 +

reac
3+

式中, Fe56
Fe Feaq

2 +
reac
3 + 是Feaq

2+-三价铁氧化物/氢氧化物表

面的分馏系数(−3.0‰), X Fereac
3+ 是在开放体系下铁池中

可交换的Fereac
3+ 摩尔量, 近似为Feaq

2+和Fereac
3+ 之和(Welch

等, 2003).
如3.1节中所述, DIR是深水环境中铁还原的重要

途径(Boyd和Ellwood, 2010). 微生物在新陈代谢过程

中将电子受体传输到氧化物表面, 对该反应起到了强

烈、正向的催化作用, 导致同位素频繁交换, 并最终

产生了贫δ56Fe的Fe2+. Lower等(2001, 2007)利用原子

力显微镜(atomic force microscope, AFM)对Shewa-
nella oneidensis进行观察后发现, 其外膜细胞在针铁

矿的表面产生了显著的结合能. 此外, Geobacter和
Shewanella细菌均能够合成特定的细菌鞭毛, 促进电

子在难溶性氧化铁矿物表面的转移, 从而促进铁同位

图 17 在开放(实线)和封闭体系(虚线)的不同温度下黄铁矿沉淀过程中δ34Ssulfate的演化模型
将初始硫酸盐δ34S设为30‰, δ0和δf代指初始δ34S以及残余硫酸盐δ34S, RVCDT=0.04416(Ding等, 2001), ε=4.19−3.32×106/T2(Kiyosu和Krouse,
1990). α在250℃为0.9751(Shanks等, 1981), 300℃为0.9802, 350℃为0.9819(Sakai和Dickson, 1978)
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素的交换(Reguera等, 2005; Gorby等, 2006). 这意味

着在DIR反应进行时 , 反应体系通常具有极高的

 X Fereac
3 + , 即该过程通常会产生接近−3‰的铁同位素分

馏 ( )Fe Fe 3 ‰56
Fe

56
Fe3+2+ .

相反, 只有在成分单一且水体交换频繁(如湍流)
的条件下, 通过非生物还原途径产生的Fe2+才能达到

约−3‰的分馏(Johnson等, 2008). Kennedy等(2006)在
实验室中通过溶解二氧化硅模拟太古代海洋环境以观

察非生物还原过程中铁同位素的变化, 结果表明Feaq
2+

与赤铁矿之间的铁同位素交换极弱. 在没有微生物的

情况下, 其他非铁吸附剂(如二氧化硅)的存在可能会

抑制铁同位素的交换. 在实验过程中对一些样品进行

了充分搅拌, 结果表明, 与对照组(未搅拌部分)相比,
搅拌样品显示出明显的铁同位素分馏. 因此, 在静水

条件下, 非生物反应的铁同位素交换会在一定程度上

受到抑制.

(ⅱ) 黄铁矿的沉淀( )Fe FeS / FeS FeS2+
aq
0

m 2

即使没有价态的变动, 黄铁矿沉淀/溶解的过程中

也会导致铁同位素的分馏(Butler等, 2005; Syverson等,
2013). Rickard(2006)提出, pH值控制着黄铁矿前驱体

(FeSm)形成的反应途径(公式(6)和(7)):

pH < 5.2 : Fe + H S FeS , (6)2+
2 m

pH > 5.2 : Fe + H S FeS FeS . (7)2+
2 aq

0
m

在酸性条件下(pH<5.2), Fe2+和H2S直接形成

FeSm. Guilbaud等(2010)提出, FeSm具有核壳结构, 在
其沉淀过程中铁原子的交换通常只发生在表壳和溶

液之间. 由于FeSm的结晶沉淀遵循聚集-生长机制而

非Ostward熟化机制, 因此随着FeSm的不断结晶, 相较

于频繁进行同位素交换的“壳”, 没有进行同位素交换

的“核”所占的比例不断增加, 同位素交换速率不断减

慢. 理想条件下, FeSm的沉淀和溶解过程中可产生最

大约1.4‰的铁同位素分馏(Butler等, 2005). 但在自然

图 18 形成环境的开放性对黄铁矿硫同位素特征的影响
以南海神狐海域天然气水合物盖层模式为例, 其中黄色圆点为具有天然气水合物盖层的样品; 绿色三角为不具有天然气水合物盖层的样品

(修改自陆红锋等, 2015)

中国科学: 地球科学 2024 年 第 54 卷 第 2 期

345



环境中, 由于FeSm难溶( )p = 3.5 ± 0.25K sp
, 其沉淀过程

中铁同位素分馏还会受到沉淀速率和反应平衡的

限制. Guilbaud等(2011b)指出, pH=4的平衡分馏体

系中, 在2℃时, Fe = (0.52 ± 0.16) ‰56
Fe  FeS2+ , 在

25℃时,

Fe = (0.33 ± 0.12) ‰56
Fe  FeS2+ .

在中、碱性条件下(pH>5.2), Fe2+在转化为FeSm之

前会先形成FeSaq
0 中间体. Rickard和Morse(2005)提出,

FeSaq
0 是一种Fe-S多核复合体, 其原子排列可以出现自

Fe2S2至Fe150S150的任何一种. 经过比较, Fe2S2和Fe150
S150的结构极为相似, 这意味着在FeSaq

0 转变为FeSm的

过程中, 铁同位素的分馏基本不变, 即pH对黄铁矿前

驱体的铁同位素特征造成的影响可以忽略不计.
在FeSm沉淀为黄铁矿的过程中, Fe2+由位于FeSm

中的四面体配合物高自旋d6构型转变为位于黄铁矿中

八面体配合物的低自旋d6构型Fe2+. Guilbaud等(2011a)
的实验模拟结果表明, 该结构的变动也会引起铁同位

素的分馏, 然而该实验中的极端条件与自然环境差异

过大(Czaja等, 2012), 不适用于对深水页岩黄铁矿铁

同位素特征的分析.
黄铁矿的沉淀速率同样会影响铁同位素的分馏特

征(Mansor和Fantle, 2019). Fe2+转化为黄铁矿沉淀的过

程中, δ56Fepyr波动范围的理论值为−3.5‰至+4‰. 但

δ56Fepyr会受控于黄铁矿的矿化程度以及沉淀过程中同

位素动力学分馏(kinetic isotope fractionation, KIE)、同

位素平衡分馏(equilibrium isotope exchange, EIE)相对

贡献比例的影响(图19).

5.3.2 黄铁矿铁同位素对环境的指示意义

在地壳中, 铁同位素分布均匀, 非零δ56Fe通常是

对全球或局部环境变动的响应(Craddock和Dauphas,
2011; Wang等, 2020; Qiu等, 2021). 而黄铁矿铁同位素

可以在一定程度上继承其“铁源”的同位素特征, 这意

味着, 通过黄铁矿的铁同位素溯源及反演沉积环境是

可行的(Zhang等, 2015; Lin等, 2017; Rolison等, 2018).
δ56Fepyr出现正值通常是以DIR反应的残余三价铁为铁

源, 或二价铁被氧化为三价铁后再次沉淀为黄铁矿的

结果. 负δ56Fepyr的铁源则被解释为是DIR的产物或二

价铁池中残余的未被氧化的部分. 其中, 极负的δ56Fepyr
(<−3‰)通常是DIR来源的二价铁在快速沉淀的过程

中发生动力学平衡分馏的产物, 该过程中
54Fe被进一

步富集. 而相对较负的δ56Fepyr(−3‰~0‰)则是单因素

作用的体现.
晚太古代(2.7~2.5Ga)的沉积黄铁矿和条带状铁建

造中出现了显著且分布广泛的铁同位素负偏移(δ56Fe<
−2.0‰)(图20). 在整个地质历史时期中, 如此显著的铁

同位素偏移量极为罕见(Planavsky等, 2012; Heard等,
2020). 例如, 在现代沉积矿床中, 观测到的最大铁同

位素分馏值仅为−1.5‰, 并且仅限于Lac Pavin地区最

深部的缺氧区域(Busigny等, 2014). 而SIMS数据表明

图 19 自然界黄铁矿δ56Fe分布图
修改自Mansor和Fantle(2019)
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单个黄铁矿中铁同位素分布也表现出一定的非均质性

(Dupeyron等, 2023).
部分学者认为, 晚太古代的极端铁同位素分馏可

以归因于DIR的主导地位(Johnson等, 2008; Yoshiya等,
2012). 但无法解释现代沉积黄铁矿(−1.2‰<δ56Fepyrite<
−0.4‰; Severmann等, 2006)没有继承来自太古代异常

铁同位素特征的现象. Guilbaud等(2011a)认为太古代

黑色页岩的铁同位素负偏移是黄铁矿沉淀的结果. 然

而, 部分实例证明块状页岩中的铁同位素值与沉积黄

铁矿的铁同位素值之间不存在较好地相关性, 且大多

数新太古代和古元古代富铁黑色页岩均表现为低

δ56Fe(Czaja等, 2010),这表明黄铁矿沉淀并非导致晚太

古代黑色页岩负飘的唯一机制.
近期的研究表明, 晚太古代形成的沉积黄铁矿的

铁同位素负偏移存在三种可能的解释(Heard等, 2020;
Ostrander等, 2022; Dupeyron等, 2023): (1) 在晚太古

代, 地球海水存在持续至少两亿年的铁同位素亏损;
(2) 局部高负的铁同位素通过铁穿梭机制迁移到整个

晚太古代的海洋中; (3) 黄铁矿在富Fe2+的海洋中大量

形成. 虽然这些假设都不能完美地解释太古代页岩中

沉积黄铁矿铁同位素负偏移的原因, 但他们共同表明

了黄铁矿铁同位素与沉积环境之间的密切关系.

5.4 页岩黄铁矿对沉积环境的指示意义

5.4.1 海相页岩沉积黄铁矿是古海洋微量元素丰度
的记录者

微量元素自陆向海的迁移以及在页岩沉积黄铁

矿中的固存受多因素综合控制.微量元素,尤其是氧化

还原敏感微量元素(RSTE)伴随着大陆岩石的剥蚀和

风化,通过多种途径注入海洋.其输入通量常受最上层

大陆地壳(Uppermost Continental Crust, UMCC)的成分

和大气含氧量控制(Sahoo等, 2012; Large等, 2022). 在
进入海洋后, RSTE的迁移也会受到相关矿物的溶解

度、微生物对微量元素的吸收、沉积物颗粒的吸附

能力, 以及海洋的氧化还原状态等因素的制约. 最终,
除了少部分能够自由移动的离子, 大多数RSTE都会吸

附在有机物表面或是固结在铁/锰氧化物中(Wille等,
2007; Frei等, 2009; Reinhard等, 2013; Planavsky等,
2014), 这导致不同微量元素在海洋中具有不同的留存

时间.
留存时间(a)=海洋中该微量元素的总量(kg)/输入

速率(kg a−1), 其中输入速率=河流中的平均微量元素

浓度(kg km−3)×河流的卸载量(km3 a−1).
Large等(2014, 2019)在对Cariaco盆地中硫化水体

图 20 地质历史时期沉积黄铁矿δ56Fepyr汇总
GOE: 大氧化事件. 铁同位素数据来源: Dauphas等(2004)、Severmann等(2008)、Hofmann等(2009)、Duan等(2010)、Asael等(2013)、Zhang等
(2015)、Kurzweil等(2015)、Kunzmann等(2017)、Czaja等(2018)、Eickmann等(2018)、Ostrander等(2022)、Dupeyron等(2023)
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中的黄铁矿研究发现, 现代海水中的微量元素与黄铁

矿中微量元素存在较强相关性(图21a). 利用纳米离子

探针测试分析, Gregory等(2022)发现沉积黄铁矿内部

的Cu和Ni丰度呈现带状分布(图21b~21e), 且伴随着埋

深的增加而增大. 这意味着, 微量元素对黄铁矿的渗透

速度并非一成不变, 在早成岩阶段, 微量元素会优先通

过孔隙水渗入黄铁矿

海洋沉积物通常具有丰富的孔隙流体(Berner等,
2006). Large等(2007)指出, 虽然在不同阶段形成的黄

铁矿存在微量元素丰度上的变化(约1个数量级), 但相

较于海洋中微量元素的变动(约3~4个数量级)可以

忽略.

5.4.2 沉积黄铁矿对地质历史的重建

(ⅰ) 海相黄铁矿的微量元素丰度与生物进化的

协同

细胞的生长需要经历一系列复杂的化学反应, 常

需要借助酶的催化作用来提高反应速率. 前人研究表

明, 微量元素是某些关键酶的重要组成部分(Zhang和
Gladyshev, 2011; Wells等, 2021). 这意味着, 对海洋沉

积黄铁矿中微量元素丰度的分析可以为生物的进化进

程提供指示(Mukherjee和Large, 2020).

Zhang和Gladyshev(2010)提出, 在太古代早期, 海

洋中部分微量元素(镍、钴、铜、铬、铁)丰度较高.
2000Ma之前, 这些微量元素一直被原核生物或更简单

的生命形式利用(Fontecilla-Camps, 2022). 2000Ma后
(2000~1600Ma), 微量元素供应量减少, 迫使生物调整

习性, 甚至进化出相应的器官以应对有限的微量元素

浓度(图22). 最终促进生物进化, 包括原核生物真核

化、多细胞体的出现以及性起源(Javaux等, 2004; Er-
win等, 2011; Mukherjee等, 2018).

寒武纪与埃迪卡拉纪交界处微量元素的变化尤为

特殊, 微量元素的丰度均出现明显增加,但并非同时发

生(Mukherjee和Large, 2020). 其中, 钴、铜和铁在

1200~1000Ma增高, 在800~600Ma, 锌、铜和镍元素的

丰度增加 , 钼、硒、镉、磷和钒的峰值出现在

555~510Ma(图22). 钼、硒和磷达到峰值的时间与寒

武纪生物大爆发相吻合(Wang, 2012). 可能的解释是,
埃迪卡拉纪晚期微量元素丰度的交替增加为寒武纪生

物大爆发铺平了道路, 为生物提供了充足的时间制定

应对策略并完成相应的进化. 当微量元素在寒武纪集

体增加时, 生物可以充分利用并加速生命的繁殖及进

化, 从而导致生物大爆发的出现(Mukherjee和Large,
2020).

图 21 海水微量元素丰度与沉积黄铁矿之间的关系及黄铁矿的透射电镜图
(a) Cariaco盆地现代海洋海水微量元素丰度与沉积黄铁矿之间的关系, 上部黄色区域为具有长留存时间的微量元素, 下部蓝色区域为短留存

时间微量元素. 数据来源: Large等(2014), 修改自Large等(2019, 2022); (b), (c) 黄铁矿的透射电镜(TEM)图像, 白垩纪, 据Gregory等(2022); (d),
(e) 图(c)对应的Cu(d)及Ni(e)元素丰度分布图, 具明显带状分布, 在黄铁矿后期生长区域观察到明显富集, 据Gregory等(2022)
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图 22 地质历史时期海相页岩黄铁矿微量元素丰度(3600~0Ma)
灰色圆圈代表单个海相页岩黄铁矿相应微量元素丰度,彩色圆圈代表该时期所有黄铁矿微量元素平均值.蓝色长方形代表原核生物进化时期,
红色长方形则代表寒武纪生物大爆发之前微量元素波动阶段. LTMPV: 黄铁矿长期平均值(Long-term mean pyrite value). 数据来源: Large等
(2014, 2019); Mukherjee和Large(2020)
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(ⅱ) 利用黄铁矿微量元素重建大气氧含量变动

历史

大气含氧量是生命进化和沉积物形成的关键因

素. Holland(2006)开创性地利用BIF和其他沉积物中的

C、S同位素记录确认了大气氧含量变动的两个重要

事件(图23a):① 大氧化事件(the Great Oxidation Event,
GOE), 约发生于2500~1800Ma, 大气PO2从约0.02wt%
(10−2PAL; PAL: 现今大气氧含量, 即21wt%)的极低水

平上升至高于3.2wt%(15%PAL); ② 新元古代氧化事

件(the Neoproterozoic Oxygenation Event, NOE), 大气

PO2上升至约21wt%, 与现今大气氧含量相近. 通过对

FAE-DEEP(Fennoscandia Arctic Russia-Drilling Early
Earth Project)3500m的岩芯分析后, Kump(2008)提出

GOE并非连续事件, 大气氧含量首先在2500Ma时开始

上升, 在~2400Ma时再次上升, 并持续缓慢增加, 直至

2000Ma(图23b). Lyons等(2014)利用黑色页岩中的微

量元素对此前的大气氧含量变动模型进行补充: GOE
之后, 大气氧含量在2200Ma左右达到约20wt%的峰值

(图23c). 然而, 在2100Ma时, 大气氧含量迅速下降到

0.2wt%, 并一直维持到800Ma, 直到NOE, 氧含量才上

升到与当前大气相同的水平.
固存于黄铁矿的众多RSE中, Ni、Co和Se元素相

对稳定, 其丰度不受变质作用和黄铁矿重结晶的影响

(Large等, 2014). 其中, Se的流动性最强, 在氧化条件

下其在海洋中的留存时间约为36000年, 主要以SeO4
2

的形态存在, 而在弱氧化环境中则以SeO4
3 的形态存

在, 在还原环境中, 则以H2Se、SeO或硒的有机配合物

形态赋存(Morse和Luther III, 1999; Kulp和Pratt, 2004).
相反, Co在氧化条件下的流通性较弱, 在海洋中的留

存时间仅为340年, 在中至强氧化环境下, Co通常吸附

在三价铁或锰的氢氧化物表面, 而在还原环境中, Co
则通常以游离形态存在, 如Co+或CoO(Zhang等, 2002;
Tankere-Muller等, 2007). Se/Co对大气含氧量的变动极

为敏感, 增氧时, Se对海洋的输入通量增加, 而Co的输

入通量减少. Large等(2014, 2019)建立了通过海相页岩

黄铁矿中Se/Co反演大气氧含量的模型(公式(8)):

p
p p

R

wt%O = 30
1 + , = 10 ,

= 0.857.
(8)2

0.89*log Se
Co +0.07

2

Large等(2014, 2019, 2022)通过汇编地质历史时期

海相页岩黄铁矿微量元素丰度并计算对应时代大气氧

含量, 进一步补充了自3300Ma至今大气含氧量变动的

历史(图23e). 研究表明, 太古宙之后, 大气氧含量可能

达到18wt%, 并在1500Ma时逐渐下降到约5wt%, 随后

在1350Ma处达到约11wt%的峰值, 并在1000Ma逐渐下

降至2wt%以下(图23f). 最终, 大气氧含量急剧上升, 标
志着NOE的发生和寒武纪生物大爆发的开始(图23g).
此外, 基于对华北克拉通燕山地块和辽河地块的研究,
张水昌等(2022)也提出“the boring billion period”(即
1800~800Ma)实际上并不单调(图23d), 这与基于黄铁

矿微量元素分析的氧化模型相吻合.

5.5 黄铁矿是优质页岩储层的指示剂

深水页岩黄铁矿在油气产生、储集和预测等方面

发挥着重要作用. 其形态和含量与氧化还原状态密切

相关, 同生型草莓状黄铁矿的大量富集通常标志缺氧

水体, 是有机质保存的有利条件(Wilkin等, 1996;
Loucks和Ruppel, 2007; Wignall等, 2010; Zou等,
2018). 此外, 铁与有机质的螯合可以有效促进其沉积,
其含量常与有机质含量成正比 (聂海宽和张金川 ,
2012). 黄铁矿与总有机碳(TOC)之间存在的相关性也

间接证明了黄铁矿对有机质保存的重要意义(Berner,
1985; 吴陈君等, 2014).

黄铁矿的大量埋藏通常意味着有机质和硫酸盐的

广泛积累, 这也是合成有机硫化物的必要条件(Wang
等, 2014). Mango(1992)认为, Fe2+通过影响有机物裂

解过程中电子云的分布促进烃类的生成. 此外早期研

究认为铁离子的浓度分布可以预测页岩气藏的聚集位

置(Shiley等, 1981). Ma等(2016)对准噶尔盆地低阶煤

层中分离出的Ⅲ-型干酪根进行热解实验, 结果表明,
黄铁矿的加入使沥青质的形成峰向前移动了50℃, 这

意味着黄铁矿对自由基的形成和烃类的产生具有正向

催化作用.
此外, 黄铁矿还为烃类提供了有效的储集空间.

Loucks等(2012)分析了Fort Worth盆地Barnett页岩孔隙

类型 , 并将其分为矿物基质孔隙(mineral matrix
pores)、有机质孔隙(organic-matter pores)以及裂缝孔

隙(fracture pores). 黄铁矿则通常以3种形式为烃类提

供储集空间(Curtis等, 2012; Wu等, 2019): ① 草莓状

黄铁矿微粒间的孔隙; ② 黄铁矿化的笔石碎片及海绵

针状物的生物腔体; ③ 在黏土矿物夹层中与有机质共
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生. 虽然单个草莓状黄铁矿微晶内部孔隙极小, 仅为纳

米级, 但草莓状黄铁矿在优质页岩储层中广泛的分布

区域及数量仍为页岩油气提供了可观的储集空间

(Love, 1966; Loucks等, 2012). 由于草莓状黄铁矿具有

较大的比表面积和孔隙体积, 可以进一步地提高页岩

对碳氢化合物的吸附和储集能力. 在对页岩油气的实

图 23 大气氧化模型
(a) Holland(2006); (b) Kump(2008); (c) Lyons等(2014); (d) 张水昌等(2022); (e)~(g) Large等(2014, 2019, 2022)
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际开发过程中, 黄铁矿的高脆性特征也为水力压裂过

程提高可行性(Harrison等, 2017).

6 总结

(1) 深水页岩黄铁矿可分为自形黄铁矿、草莓状

黄铁矿及交代型黄铁矿3个大类. 其中, 自形黄铁矿包

括普通自形黄铁矿及块状黄铁矿; 草莓状黄铁矿则可

以进一步划分为普通草莓状黄铁矿、充填型草莓状黄

铁矿及过度生长型草莓状黄铁矿3类.
(2) 深水页岩黄铁矿的成矿物质来源众多. 铁源主

要来自陆源输入、海底沉积物的回收以及海底热液;
硫则源自浅层沉积物的MSR及由深部热液流体或地

温梯度驱动的TSR.
(3) 黄铁矿的形成过程可分为成核和生长两部分.

草莓状黄铁矿通常形成于成矿物质分布均匀且超出浓

度阈值的体系中; 而自形黄铁矿则倾向于在非均质的

体系中依附在预先存在的成核点位上成核、生长.
(4) 深水页岩黄铁矿记录了沉积环境的变动. 其形

态可以反映沉积水体的含氧量, 硫和铁同位素特征记

录了黄铁矿的成矿物质来源及环境变化. 海相页岩黄

铁矿的微量元素与古海水的化学成分存在较强的相关

性, 为还原海洋环境、大气含氧量及生物的进化历史

提供了重要依据.
(5) 深水页岩黄铁矿在预测页岩储层“甜点”、催

化烃类形成、储集空间发育、储层压裂等方面发挥着

重要作用.

7 研究展望

对于Fe2+形成黄铁矿过程中铁同位素的变动,此前

的研究多集中于非生物过程, 并取得了大量进展. 在未

来的研究中,可以增加对生物因素(如硫酸盐还原菌)的
关注; 应当增加对新技术的应用, 通过更微观的视角、

减少分辨率对认知带来的干扰; 抓住人工智能和大数

据带来的机遇, 利用卷积神经网络及地质大数据库对

黄铁矿进行分析, 以全新的视角审视过去的难题.
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