
矿 床 地 质
MINERAL DEPOSITS

2020年12月
December，2020

第 39 卷 第 6 期
39（6）：959~973

徐林刚：沉积型锰矿床的形成及其与古海洋环境的协同演化

* 本文得到中国地质大学（北京）拔尖青年教师创新能力培养项目（编号：2-9-2019-051）和国家自然科学基金项目（编号：41972072）的联

合资助

第一作者简介 徐林刚，男，1981 年生，博士，副教授，从事矿床学与同位素地球化学研究。Email: xulingang@cugb.edu.cn

收稿日期 2020-07-02；改回日期 2020-10-23。秦思婷编辑。

文章编号：0258-7106 (2020) 06-0959-15 Doi: 10. 16111/j. 0258-7106. 2020. 06. 001

沉积型锰矿床的形成及其与古海洋环境的
协同演化 *

徐林刚
（中国地质大学地质过程与矿产资源国家重点实验室，北京 100083）

摘 要 海相沉积型锰矿的成矿过程受古海洋沉积环境影响，而古海洋环境又与超大陆聚合与裂解、极端地

质事件、生命演化等密切相关，因此，海相富锰地层是岩石圈、水圈、大气圈和生物圈等多圈层耦合关系与物质循环

相关信息的重要载体。深层海水缺氧模型、最小氧化带模型和幕式充氧模型都显示海水中氧化还原梯度的变化是

导致锰矿形成的最主要原因。全球范围内海相沉积型锰矿主要形成于古元古代、新元古代和显生宙 3 个地质历史

时期。其中，元古宙时期，地球上发育了完善的氧化还原分层的古海洋结构；古元古代早期和新元古代，超大陆裂

解引起的海平面升降变化导致古海洋氧化还原结构产生动荡，并促使大规模沉积型锰成矿作用发生；地球沉寂期

（1800~800 Ma）涵盖了整个中元古代，这一时期仅在华北地台发育了少量沉积型锰矿床，反映该时期古海洋中锰的

迁移受到了抑制；显生宙地球再次进入活跃期，经历了数次海洋缺氧事件，冰室-温室气候交替促使海水的化学性质

剧烈变化，并在局部氧化还原分层的沉积盆地中富集形成沉积型锰矿床。总之，古海洋氧化还原环境的变化是沉

积型锰矿形成的必要条件，同时，区域性沉积盆地的结构、海平面的升降、火山作用导致的物缘供给等多种因素都

会影响沉积型锰矿的形成。与沉积型铁矿相比，沉积型锰矿对局部海水化学性质的变化更加敏感，综合研究铁锰

矿床的共生与分异过程，将有助于更加有效的识别不同尺度的沉积过程与古海洋环境变化。
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Sedimentary manganese formation and its link with paleo-oceanic environment

XU LinGang

（China University of Geosciences, State Key Laboratory of Geo-Processes and Mineral Resources, Beijing 100083, China）

Abstract

The precipitation of manganese in the marine environment is intrinsically controlled by seawater redox and

ocean che-mistry which are ultimately linked to many geological processes such as supercontinent reconstruc-

tions, extreme geological events, and biological evolution. Therefore, Mn-rich sediments are ideal for studying

the co-evolution of the lithosphere, hydrosphere, atmosphere, and biosphere. Currently, models for manganese

formation, which include euxinic basin model, oxygen minimum zone model and episodic ventilation model, all

suggest that the changes of chemocline play a critical role in the formation of sedimentary manganese deposits.

Three peaks of manganese formation could be identified through Earth history: Paleoproterozoic, Neoproterozoic,

and Phanerozoic. A redox stratified ocean was developed in Proterozoic. During the Paleoproterozoic and Neopro-

terozoic, supercontinent break-up led to dramatic changes in ocean redox conditions, which promoted the forma-
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tion of giant manganese deposits during these periods. However, only a few manganese deposits in North China

Craton during the“boring billion”of the Earth (1800~800 Ma) were reported, probably suggesting that Mn was

immobile in the stable, redox stratified ocean. Earth became more active during Phanerozoic, characterized by re-

peated ocean anoxic events (OAEs) in the overall oxidized Earth. Repeated greenhouse-icehouse conditions

caused dramatic changes of chemocline in the Phanerozoic ocean, and enhanced manganese precipitation at the

chemocline boundary. In summary, the redox stratified oceanic structure is a first-order factor to form a sedimen-

tary manganese ore deposit; Other factors, such as ventilation to open ocean, sea-level changes, and volcanisms,

may also impact the manganese mineralization. The sedimentary manganese formations, unlike iron formations

that respond more to global parameters, seem to be controlled by local basin tectonics. Therefore, studies of the

mechanisms of Fe and Mn partitioning will help to better understand sedimentary processes and paleo-oceanic re-

dox environments at both global and local scales.

Key words: geology, manganese deposit, sedimentary processes, redox condition, stratified ocean, genetic

model

地球自形成以来，经历了数次超大陆裂解与聚

合过程，全球构造的再造过程反映在很多方面，如地

质历史时期大规模地幔柱和大火成岩省的发育（如

Ernst et al., 2003; Korenaga, 2018），这些源于地球内

部的动力学过程不仅控制着地壳的演化（Hawkes-

worth et al., 2017），同时也对地球表生环境产生着重

要影响，表现为经历了数次阶段式增氧过程（Scott

et al., 2008; Lyons et al., 2014）、海平面变化和有机体

阶段式进化（Hallam et al., 1999），以及温室-冰室环

境交替出现等（Young, 1991; Deynoux et al., 1994）。

受表生环境变化的影响，一些与海相沉积作用有关

的金属矿床，如沉积型铁矿和锰矿床都表现出明显

的时空专属性特点，反映了沉积矿床形成过程与古

海洋环境变化之间存在成因联系，鉴于此，近年来国

内外学者将沉积成矿作用与板块构造、海洋演化与

生物演化等全球事件联系起来，探索它们之间的内

在联系（Barley et al., 1992; 1997; Bekker et al., 2010;

2014; Maynard, 2010; 2014）。针对沉积型锰矿床的

成矿作用，国外学者已有多篇综述性文章发表，21世

纪以前的文章多集中于矿化特征、矿物组成以及经

济属性等方面的阐述（Varentsov et al., 1984; Roy

1988; 1997; Laznicka et al., 1992），自 21世纪初以来，

更多学者开始关注锰矿成矿模型及其与大地构造、

古海洋演化的协同演化关系（Roy, 2006; Maynard et

al., 2010; 2014）。中国学者也对国内的锰矿床开展

了大量深入研究（侯宗林等，1992），并对中国锰矿成

矿规律、资源潜力特征等进行了系统的总结（付勇

等，2014；丛源等，2018）。近年来，随着大量沉积岩

赋矿的锰矿床在贵州、湖南、广西、新疆等地陆续发

现（周琦等，2016a；2016b; Wu et al., 2016; Yu et al.,

2017; 高永宝等，2018; Xu et al., 2019），学者们更深

刻的认识到了沉积型锰成矿作用与古海洋环境演化

之间的密切关系。本文以当前国际上最新的锰矿成

矿理论为基础，结合中国近年来在锰矿床勘探方面

的新发现，试图阐述沉积型锰矿的成矿过程与古海

洋环境协同演化的关系，为开展沉积成矿学与地球

动力学、地球生物学等多学科交叉融合研究奠定

基础。

1 锰的表生地球化学行为

锰是在地壳中丰度较高的元素（约 0.13%），因

此，在岩石地球化学分析中一般列入主量元素分析。

岩浆岩和变质岩中的锰主要呈 Mn2+的形式存在，经

过风化作用，含锰矿物被水解并通过河流搬运至海

水中汇集。锰在海水中的浓度为 0.36 nmol/kg，在海

水中居留时间为 60年（Tribovillard et al., 2006）。锰

主要来源于海底热液系统和地表径流，在海水中主

要呈离子化合物形式存在，如 MnCl+，但是在强氧

化、弱碱性的海洋环境中（Eh=+300~+500 mV，pH=

7.5~8.4, Chester et al., 2012），Mn2+ 开始向 Mn3+ 和

Mn4+转化，形成锰的氧化物和氢氧化物（图 1a），这是

现代氧化性大洋最小氧化带中锰浓度相对于表层和

深部海水高的原因（Calvert et al., 1996）。在氧化过

程中，Mn2+首先被氧化成亚稳定态的锰的氢氧化物

（如 β-MnOOH），并进一步形成稳定态的锰的氧化物

或氢氧化物（如 Mn3O4和 γ-MnOOH）。除少数受限

制的缺氧盆地外（如黑海和Cariaco盆地），现代大洋
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均处于完全氧化状态，锰以 Fe-Mn 结核、水钠锰矿

（δ-MnO2）等形式赋存于深海盆地中。菱锰矿（MnCO3）

是自然界最普遍的以 Mn2+形式存在的含锰矿物，在

弱碱性、还原、富CO
2 -
3 的环境中形成（图1a）。

锰和铁的离子半径接近，如 Mn2+和 Fe2+的离子

半径分别为 0.83 Å 和 0.78 Å，Mn3+和 Fe3+的分别为

0.70 Å和 0.65 Å（Li, 2000），因此，在各种地质作用过

程中它们的地球化学行为具有相似性，并以类质同

象的形式普遍存在，很多沉积型锰矿床也常与沉积

型铁矿床伴生产出。但二者也存在明显差别，如铁

在地球中的丰度（约 32.5%）显著高于锰（约 0.1%）；

锰是亲石元素，与钛、钒、铬等在地幔中富集，而铁为

亲铁元素，与钴、镍等在地核内富集；此外，由于锰具

有更高的氧化价态而铁没有，因此，锰的氧化物类型

比铁更加丰富。铁的硫化物在自然界中普遍存在

（FeS和FeS2），但由于锰的硫化物在还原环境下溶解

度很高，因此，在这种环境下Mn2+形成碳酸盐矿物而

非硫化物；在常温常压条件下，锰比铁具有更高的溶

解度（Hem, 1972），铁比锰更易于氧化，也就是与

Fe2+-Fe3+相比，Mn2+-Mn4+的转化需要更加氧化的环

境。而且 Fe2+氧化成 Fe3+时，作为 Mn3+的还原剂，

Fe2+能使Mn3+还原为Mn2+（图 1b），因此，很多沉积型

铁-锰矿床常具有铁锰矿化分带的现象（Roy, 2006）。

锰与铁相似而又不完全相同的地球化学行为决定了

二者在地质历史时期的富集规律即有共性又存在差

异，例如，沉积型铁、锰矿床在古元古代和新元古代

均有富集，但在渐新世却仅发育沉积型锰矿。另外，

从全球范围来看，超大型锰矿多集中分布在某些特

定时期的局部盆地，而铁矿的分布范围则比较广泛，

说明局部沉积盆地的古海洋环境对锰成矿具有控制

作用。

2 沉积型锰矿成矿模型

陆地上锰矿的成矿类型有多种划分方案，一般

根据成矿作用过程将锰矿划分为沉积型、热液型、变

图1 锰的碳酸盐和氧化物Eh-pH相图（a，据Krauskopf, 1957修改，灰色区域为海水pH值7.5~8.4，Chester et al., 2012）

和现代沉积物中氧化还原反应序列（b，据Maynard, 2014）

Fig. 1 Eh-pH diagram for manganese carbonate and oxides (a, modified after Krauskopf, 1957, Gray bar denotes pH value

of present-day seawater from 7.5 to 8.4 (after Chester et al., 2012)) and sequence of redox reactions experienced in modern

sediments (b, after Maynard, 2014)
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质型和风化壳型 4 类，其中沉积型锰矿又可进一步

划分为海相沉积型、海相火山沉积型和陆相沉积型

等亚类（Maynard, 2010；2014; 付勇等，2014；丛源等，

2018）。从经济意义上讲，海相沉积型锰矿占据了主

导地位，中国海相沉积型锰矿占锰矿总储量的 70%

以上（丛源等，2018），其赋矿围岩一般以黑色页岩、

硅质-泥质岩以及碳酸盐岩为主，矿石矿物则以菱锰

矿为主，少量氧化锰。

Maynard(2010)和 Maynard(2014)在总结大量海

相沉积型锰矿地质和地球化学特征的基础上提出了

盆地边缘成矿模型（Bathtub ring model），认为受限

制的缺氧沉积盆地是形成沉积型锰矿的最关键因

素，在这种缺氧环境下海水可以溶解大量Mn2+，在氧

化还原界面处 Mn2+被氧化成溶解度相对较低的

Mn4+并发生沉淀。根据古海洋沉积环境的差异，这

种成矿模型又进一步被划分为深层海水缺氧盆地模

型（Euxinic basin model）和最小氧化带模型（Oxygen

minimum zone model）。大氧化事件（GOE，约 2.4~

2.2 Ga）之前整个地球都处于缺氧环境，直到新元古

代全球氧化事件（NOE，约 0.8~0.5 Ga），古海洋表层

水处于氧化状态而深层海水仍然处于缺氧状态，即

使显生宙以来全球进入富氧模式，在局部海盆中由

于缺乏与开阔大洋的连通性以及上、下层水体的对

流循环，也会形成缺氧的沉积盆地（如现在的黑海）。

因此，地质历史时期深层海水缺氧沉积盆地是广泛

存在的，其表层如果存在氧化的海水，则会形成氧化

还原界面，大量溶解在海水中的 Mn2+在该界面附近

被氧化成溶解度相对较低的氧化锰并在与海底交汇

地带发生沉淀。在后期成岩作用过程中，环境中的

有机质作为还原剂与水体自生沉积的氧化锰发生反

应并最终形成菱锰矿（图 2a）。很多大型-超大型锰

矿床，如世界上储量最大的南非 Kalahari锰矿，以及

加纳 Nsuta 锰矿、墨西哥 Molango 锰矿等，均形成于

深 层 海 水 缺 氧 的 沉 积 盆 地（Okita et al., 1992;

Nyame, 1998; Tsikos et al., 2003）。与深层海水缺氧

盆地模型不同，最小氧化带模型则强调深层海水处

于氧化状态，如显生宙以来，古海洋整体都已经处于

氧化状态（Alcott et al., 2019），但表层水中生物降解

消耗氧气形成最小氧化带，尤其是在近海岸区域，生

物原始产率很高导致大量有机质被埋藏，有机质降

解消耗了大量的氧气，导致在近海岸区域的最小氧

化带内形成缺氧楔，缺氧楔与上、下层氧化性海水形

成氧化还原界面，溶解度的改变导致锰的氧化物在

界面发生沉淀。水体中自生沉积作用形成的锰的氧

化物在近海岸区域相对易于保存，但如果远离海岸

区域，一方面，最小氧化带由于生物作用减弱而减

弱；另一方面，在氧化还原界面形成的锰的氧化物在

向海底迁移的过程中遇到底层氧化性海水被再次还

原成Mn2+并溶于海水中，因此，在沉积盆地中心并不

利于形成沉积型锰矿床（图 2b）。这类矿床多形成于

显生宙，如早侏罗世和晚白垩世广泛发育的层控锰

矿床（Jenkyns et al., 1991; Dickens et al., 1992）。上

述 2种成矿模型的共同点是矿床都形成于沉积盆地

的边缘并受水体的氧化还原界面控制，差异是矿床

形成时古海洋的氧化还原结构不同。然而，近年来

的大量研究发现，锰矿形成时沉积盆地的古海洋结

构可能更加复杂，如 Yu 等(2017)通过对贵州新元古

代锰矿的研究发现，锰矿富集并非发生在沉积盆地

的边缘，而是在盆地的中心部位，同时根据现代波罗

的海季节性氧化还原变化的事实，提出了“幕式充

氧模型（Episodic ventilation model）”（图 2c），该模型

认为缺氧沉积盆地深部受到幕式充氧作用的影响导

致底层海水氧化，氧化性海水被缺氧海水所覆盖从

而形成氧化还原界面，Mn2+在盆地中心直接被氧化

并沉淀下来。

需要指出的是，上述 3 种成矿模型都认为 Mn2+

首先被氧化成锰的氧化物，在成岩过程中被再次还

原成菱锰矿，成矿过程主要受水体和沉积物中氧化

还原作用的影响。而实际上，菱锰矿的形成过程可

能更加复杂，如缺氧环境下受限制的沉积盆地中海

水酸碱度的变化同样会导致 Mn2+溶解度的变化（图

1b），因此，未来还需要更多地质、地球化学以及实验

室模拟工作来探讨缺氧环境下直接沉淀形成菱锰矿

的可能性（董志国等，2020）。

除了上述模型中海水氧化还原环境对锰矿的形

成有重要控制作用之外，近年来也有学者提出微生

物诱导作用也对成矿有重要影响（Polgári et al.,

2016; 2019; Biondi et al., 2017; Yu et al., 2019）。实

际上，微生物的演化过程同样受到海水化学性质的

控制。本文仅从锰的沉积过程与海洋氧化还原性质

协同演化方面展开讨论。

3 沉积型锰矿的时空分布

大型-超大型锰矿的空间分布表现出局部区域

集中分布的特点（图 3）。根据美国地质调查局
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图2 海相沉积型锰矿成矿模型

a. 深层海水缺氧盆地模型（Maynard, 2010; 2014）；b. 最小氧化带模型（Maynard, 2010; 2014）；c. 幕式充氧模型（Yu et al., 2017）

Fig. 2 Genetic models of manganese deposit hosted by marine sediments

a. Euxinic basin model (after Maynard, 2010; 2014); b. Oxygen minimum zone model (after Maynard, 2010; 2014); c. Episodic ventilation model

(after Yu et al., 2017)

（USGS, 2020）统计，全球锰金属总储量为 8.1 亿吨，

主要分布在南非（2.6亿吨）、乌克兰（1.4亿吨）、巴西

（1.4亿吨）以及澳大利亚、印度、中国和加蓬共和国。

南非拥有全球约 74% 的可采锰矿资源量，其中卡拉

哈里锰矿田（Kalahari）作为全球最大的锰矿田赋存

了巨量锰矿资源。锰矿资源的极不均匀分布反映了

锰矿成矿过程受到区域性沉积环境的控制。通过对

全球范围内超过 330个锰矿床数据库分析，Laznicka

(1992)认为，超过 97% 的锰矿床都形成于板块内部

或者稳定的大陆边缘环境，其矿体主要赋存在硅质

岩、碳酸盐岩、碳质页岩和条带状铁建造中。

沉积型锰矿和铁矿常伴生产出，且都具有明显
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的时控性特点，但二者的成矿时代并不完全相同。

全球范围内大规模BIF型铁矿主要形成于古元古代

第一次大氧化事件前后（2.6~1.85 Ga）和新元古代带

2个峰期（图 4，Bekker et al., 2010; 2014）。沉积型锰

矿虽然在太古代也有零星发育，但首次大规模出现

是在第一次大氧化事件之后，在时间上与含铁建造

的形成时代有重合但略晚，最具代表性的是南非卡

拉哈里锰矿田（Tsikos et al., 1997；2003）。新元古代

是全球范围内第二次海相沉积型锰矿床集中发育

期，形成了如巴西 Urucum 锰矿床、中国大塘坡式锰

矿等多处超大型锰富集区（Urban et al., 1992; 朱祥

坤等，2012；周琦等，2013; 2016a; 2016b）。区别于沉

积型铁矿，沉积型锰矿在显生宙也广泛发育，说明锰

矿的形成一方面与沉积型铁矿类似受控于全球范围

的古海洋-古气候环境，另外一方面也受到区域性沉

积盆地水体化学性质等其他因素的影响。这一时期

形成了如墨西哥 Molango、澳大利亚 Groote Eylandt

等大型 -超大型锰矿床（Okita, 1992; Pracejus et al.,

1992），尤其是到了渐新世，在环黑海区域形成了诸

多沉积型锰矿床，如乌克兰 Nikopol、格鲁吉亚 Chia-

tura 超大型锰矿床等（Force et al., 1988）。Maynard

(2014)通过系统总结，认为全球沉积型锰矿发育古元

古代（2.3~1.8 Ga）、新元古代（800~600 Ma）和渐新世

（约 28 Ma）3个成矿峰期，并进一步指出古元古代和

新元古代的 2次大规模成锰事件与全球范围内黑色

页岩的形成时代非常吻合。黑色页岩多形成于生物

原始产率较高的缺氧环境，于 2.0~1.8 Ga 期间在全

球范围内广泛出现，1.8 Ga 之后黑色页岩出现的规

图3 全球主要沉积型锰矿空间分布图

锰矿：1—乌克兰 Nikopol；2—格鲁吉亚Chiatura；3—摩洛哥 Imini-Tasdremt；4—澳大利亚Groote Eylandt；5—墨西哥Molango；6—哈萨克斯坦

Karadzhal；7—中国遵义；8—中国大新；9—中国大塘坡；10—巴西Urucum；11—中国瓦房子；12—中国秦家峪；13—印度Sausar；14—加蓬

Franceville；15—南非 Kalahari；16—美国Cuyuna；17—加纳Nsuta (部分数据引自Laznicka, 1992;Roy, 2006; Maynard, 2010;

底图据http://www.csgpc.org/list.php?fid=254)

Fig. 3 Global distribution of marine sediment hosted manganese deposits

Manganese deposit: 1—Nikopol, Ukraine; 2—Chiatura, Georgia; 3—Imini-Tasdremt, Morocco; 4—Groote Eylandt, Australia; 5—Molango, Mexico;

6—Karadzhal, Kazakhstan; 7—Zunyi, China; 8—Daxin, China; 9—Datangpo, China; 10—Urucum, Brazil; 11—Wafangzi, China; 12—Qinjiayu,

China; 13—Sausar, India; 14—Franceville, Gabon; 15—Kalahari Mn field, South Africa; 16—Cuyuna IF, America; 17—Nsuta, Ghana

(Partially after Laznicka, 1992; Roy, 2006; Maynard, 2010; the global map after http://www.csgpc.org/list.php?fid=254)
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模和强度都迅速降低，但在 800~600 Ma再次大规模

出现（Meyer et al., 2008）。沉积型锰矿和铁矿在中

元古代都不甚发育，但中国辽宁的瓦房子锰矿和秦

家峪锰矿是中元古代 2个颇具规模的海相沉积型锰

矿床，可能反映了当时区域性沉积盆地表层水体氧

化作用加强（Fan et al., 1992；1999）。

4 地质历史时期的古海洋环境与沉

积型锰矿床

4.1 太古宙

太古宙早期地球表面大部分被海水覆盖，强烈

的火山作用释放出大量 CO2，导致海水和大气中含

有大量CO2并缺乏氧气。

目前，多种证据表明在漫长的太古宙早期地球

处于严重缺氧状态，如在岩石中发育的碎屑铀矿和

碎屑黄铁矿（Rasmussen et al., 1999）、古土壤层中赋

存含有 Ce3+的磷酸盐矿物（Murakami et al., 2001）、

沉积物中缺乏海相硫酸盐矿物（Fike et al., 2015）以

及太古宙岩石的硫同位素具有明显非质量分馏的特

点等（Farquhar et al., 2000）。在这种缺氧的海洋中，

大量热液来源的 Mn2+和 Fe2+被溶解在海水中，新太

古代时，植物光合作用促使表层海水形成少量氧气

并在局部沉积盆地中形成氧化还原分层的海水，在

这种环境下，由于铁比锰更易于氧化（图 1b），因此，

首先发育富铁沉积，但无沉积型锰矿形成，只有当沉

图4 沉积型锰矿和铁矿时间分布规律及其与大气圈水圈氧化状态对应关系图

a. 沉积型锰矿的时间分布规律(Bekker et al., 2014); b. 沉积型铁矿的时间分布规律（包含条带状含铁建造和粒状含铁建造，Bekker et al.,

2014）；c. 地质历史时期中大气圈水圈氧化状态

GOE—全球大氧化事件；NOE—新元古代大氧化事件；POE—古生代大氧化事件；

虚线指氧化事件经历的时间(据Alcott et al., 2019)

Fig. 4 Mass-age distribution of sedimentary manganese and iron ores in the context of oxygenation of atmosphere and hydrosphere

a. Sedimentary manganese reserves in earth history (after Bekker et al., 2014); b. Iron reserves including banded iron formation and granular iron for-

mation in earth history (after Bekker et al., 2014); c. Oxygenation of atmosphere and hydrosphere in earth history

GOE—Great Oxidation Event; NOE—Neoproterozoic Oxidation Event; POE—Paleozoic Oxidation Event;

Dashed lines bracket duration of oxidation events (after Alcott et al., 2019) 
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积盆地发生相对强烈的氧化作用，才开始形成锰矿。

虽然有的研究认为从中太古代开始，古海洋表层水

体可能已经开始出现氧化（Eickmann et al., 2018），

但这种氧化作用的规模和程度非常有限，仅局部发

育一些新太古代沉积型锰矿（表 1，Roy, 2000；

2006），包括巴西 Nova Lima群中赋存的含锰黑色页

岩，其形成时代约为 2780~2772 Ma（Machado et al.,

1996），印度东部 Iron Ore 群和 Khondalite 群中的氧

化锰、硅酸锰-碳酸锰矿床，其形成时代分别为 3.1 Ga

和 2.8 Ga（Roy, 2000），以及位于印度南部 Karnataka

克拉通 Chitradurga 群中的氧化锰矿床，其形成时代

略早于 2.6 Ga（Roy，2000）。中国尚无太古代锰矿床

的报道。

4.2 古元古代

首次全球范围的大氧化事件（GOE）发生在 2.4~

2.1 Ga（Gumsley et al., 2017），大气中的氧含量从太

古代不足现代大气含量的 0.001%跃升到超过 1%水

平（Lyons et al., 2014），与此同时，古海洋中真核生物

在地球上首次出现（Knoll et al., 2017）。大氧化事件

被多种地质记录证实，如海水中硫酸盐含量增加

（Fike et al., 2015），以及硫同位素非质量分馏现象消

失等（Bekker et al., 2004）。目前有多种解释古元古

代大氧化事件的模型，包括生物的光合作用增强增

加了氧气供给（Farquhar et al., 2011）、大量有机碳埋

藏（Karhu et al., 1996），以及地幔去氢气作用减弱降

低了氧气消耗等（Holland, 2009）。古元古代大气中

氧含量的增加使古海洋表层海水氧化，并形成大规

模氧化还原分层的古海洋结构，这一时期大规模BIF

铁矿和锰矿的形成即被认为与这种分层的海水结构

密切相关（Bekker et al., 2014）。在这种海洋系统中，

锰以氧化物或氢氧化物的形式在氧化还原界面之上

的大陆架附近沉积。由于新太古代形成的肯诺兰超

大陆在 2.4 Ga 左右发生裂解，导致海平面上升并形

成海进层序。超大陆裂解造成的海侵过程使原来沉

积在氧化还原界面以上的锰的氧化物和氢氧化物再

次进入到界面一下的缺氧环境，这种环境下高价锰

被还原成Mn2+；另一方面，大陆架附近的表层富氧水

体使生物作用繁盛，并进一步导致生物原始产率增

加，大量有机质降解导致水体中富含HCO3
-，并与海

底沉积物孔隙中溶解的 Mn2+结合形成含锰碳酸盐

（如菱锰矿）矿床。

氧化还原分层的海水结构导致古元古代形成了

一系列大型-超大型沉积型锰矿床，如南非卡拉哈里

锰矿田中的众多超大型锰矿、美国 Cuyuna 铁锰矿

床、加纳Nsuta锰矿、印度Sausar锰矿、加蓬Franceville

锰矿等（表 1）。卡拉哈里锰矿田位于南非开普敦省

北部，锰矿石可采储量高达 80 亿吨，平均品位为

20%~48%（Tsikos et al., 2003），该矿床赋存于 Hota-

zel组中，其形成年龄为 2.4 Ga（Bau et al., 1999）。锰

矿层与 BIF铁矿互层产出，反映了周期性的海进-海

退过程。锰矿石中 Ce的负异常和低 δ57Fe同位素特

征反映了锰矿形成时古海洋浅层海水处于氧化状态

（Bau et al., 1998; Tsikos et al., 2010）。自 1.8 Ga 开

始，大规模铁锰沉积作用基本停止，地球进入“沉寂

的十亿年（Boring Billion）”。Holland(1984)认为，造

成这种现象的原因是古海洋底层海水从还原状态转

变为氧化状态，然而Canfield(1998)则认为底层海水

依旧为硫化环境。近年来越来越多的证据表明，1.8

Ga之后的古海洋水体依旧缺氧且比较稳定（Poulton

et al., 2010; Planavsky et al., 2011），这种环境可能使铁

和锰活动能力降低并大量溶解在底层水体中，因此不

能被迁移到表层相对氧化的海洋环境被氧化沉淀。

4.3 中元古代

地质学家将以中元古代为主体的地质历史时期

称之为“沉寂的十亿年（1800~800 Ma）”，认为这个时

期地球上生物演化、气候、大气和海洋环境都没有发

生明显的变化。Canfield(1998)提出的中元古代“铁

化海洋”模型认为，GOE时期陆地上大量的S以硫酸

盐的形式迁移到海水中，在缺氧环境下硫酸盐被还

原成 H2S并与海水中的 Fe2+结合，因此，铁以硫化物

形式在沉积物中富集而不是以氧化物的形式形成铁

矿床。这种模型虽然在一定程度上能够解释含铁建

造的消失，但无法完美解释该时期沉积型锰矿的消

失，因为锰的硫化物在自然界并不普遍。中元古代

大气中的氧含量较 GOE 时期有所降低，无冰川作

用，也无强烈的大陆再造发生，这在一定程度上阻碍

了古海洋海平面的升降变化和海洋中氧化还原界面

的变化。中元古代缺乏大规模沉积型铁锰矿说明古

海洋中的氧化还原梯度仅是形成铁锰矿的必要条件

而非充分条件。

虽然没有大规模的沉积型铁锰矿，中元古代在

局部沉积盆地仍旧形成了规模较小的富铁锰沉积。

如澳大利亚北领地地区 Sherwin 组和昆士兰省的

Mullera 组（Abbott et al., 2000）、中国华北地区下马

岭组（朱祥坤等，2013; Canfield et al., 2018）以及俄罗

斯 西 伯 利 亚 地 区 Nizhne - Angara 组（Ernst et al.,
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表1 全球不同地质历史时期典型沉积型锰矿地质特征

Table 1 Geological features of typical sedimentary manganese deposits through earth history
成矿时代

显生宙

新元

古代

中元

古代

古元

古代

太古宙

早渐新世

早渐新世

晚白垩世

晚白垩世

晚侏罗世

晚二叠世

晚泥盆世

晚泥盆世

663 Ma

约625 Ma

约1.1 Ga

约1.5 Ga

2.0 Ga

2.1 Ga

2.2 Ga

2.4 Ga

2.78~2.72 Ga

>2.6 Ga

>2.8 Ga

>2.6 Ga

锰矿床/含锰岩系

乌克兰Nikopol锰矿

格鲁吉亚Chiatura锰矿

摩洛哥 Imini-tasdremt锰矿

澳大利亚Groote Eylandt锰矿

墨西哥Molango锰矿

中国遵义锰矿

哈萨克斯坦Karadzhal锰矿

中国大新锰矿

中国大塘坡锰矿

巴西Urucum铁锰矿

中国瓦房子锰矿

中国秦家峪锰矿

印度Sausar锰矿

加蓬Franceville锰矿

加纳Nsuta锰矿

南非Kalahari锰矿

美国Cuyuna铁锰矿

巴西Nova Lima群

印度 Iron Ore群

印度Khondalite群

印度Chitradurga群

矿床规模

超大型

超大型

大型

>2亿吨

>2亿吨

大型

大型

超大型

>6亿吨@

15%~25%

~6亿吨@

25%~50%

大型

大型

>1亿吨

大型

大型

80亿吨@

20%~48%

>1.8亿吨

小型

小型

小型

小型

矿石矿物

锰氧化物、锰碳酸盐

锰氧化物、锰碳酸盐

锰氧化物

锰氧化物

锰碳酸盐

锰碳酸盐

锰氧化物、锰碳酸盐

锰碳酸盐

锰碳酸盐

锰氧化物、锰碳酸盐

锰氧化物、锰硅酸盐-碳

酸盐

锰氧化物、锰碳酸盐

锰氧化物、锰硅酸盐-碳

酸盐

锰碳酸盐

锰氧化物、锰碳酸盐

锰氧化物、锰碳酸盐

锰碳酸盐、锰氧化物

锰硅酸盐、碳酸盐

锰氧化物、锰硅酸盐-碳

酸盐

锰氧化物、锰硅酸盐-碳

酸盐

氧化锰

赋矿围岩

砂岩、泥岩、泥灰岩

灰岩、砂岩

白云岩

黑色页岩、碳酸盐岩

灰岩、碳质泥岩

灰岩、砂岩

灰岩、泥岩、硅质岩

黑色页岩

砂岩

黑色页岩、灰岩

粉砂岩、碳质页岩

泥质、硅质岩、

碳酸盐岩

黑色页岩、泥岩

碳酸盐岩、深变质岩

碳酸盐岩、页岩、

硅质岩

黑色页岩、硅质岩、

杂砂岩

黑色页岩

泥质、砂纸岩；

碳酸盐岩

泥质、砂纸岩；

碳酸盐岩

叠层石灰岩

铁锰共生关系

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

无铁矿共生

上覆BIF

无铁矿

无铁矿

无铁矿

无铁矿

无铁矿

与BIF互层

与BIF互层

下伏BIF

下伏BIF

上覆BIF

资料来源

Kuleshov, 2017

Force et al., 1988

Force et al., 1986

Kuleshov, 2017

Okita, 1992

刘志臣等, 2019

Roy, 2006

赵立群等, 2016

Zhou et al., 2004; 周琦

等, 2013; 2016

Klein et al., 2004

Fan et al., 1992; 1999

梁国华等，2014

Dasgupta et al., 1992

Dubois et al., 2017

Mücke et al., 1999

Tsikos et al., 2003

Morey et al., 1993

Roy, 2006

Roy, 2006

Roy, 2006

Roy, 2006

2008）中的富铁建造。这些区域性的富铁沉积被认

为与区域性的古海洋缺氧环境有关（Bekker et al.,

2014）。中国辽宁省瓦房子锰矿和秦家峪锰矿是世

界上唯一报道的中元古沉积型锰矿（Fan et al., 1992;

1999; 梁国华等，2014），这 2 个矿床均达到大型规

模，分别赋存在铁岭组（约 1.1 Ga）和高于庄组（约

1.57 Ga）碳质页岩中。近年来，很多学者都认为“沉

寂的十亿年”其实并不沉寂，虽然不如大氧化事件时

期变化的剧烈，但在局部海洋中仍旧发生海水化学

性质变化以及生物演化（Zhang et al., 2018; Trop-

penz et al., 2019）。Shang 等(2019) 通过对华北地区

高于庄组岩石地球化学组成及碳同位素的分析，提

出了中元古代幕式充氧的古海洋演化模型，中国华

北这一时期形成的锰矿床，可能就是局部海洋化学

环境发生变化的有一个重要证据。

4.4 新元古代

新元古代以来地球再次进入活跃期，中元古代

形成的罗迪尼亚超大陆在约 750~633 Ma 时期发生

裂解（Li et al., 2008; Myrow et al., 2018），大陆裂解

导致海平面迅速上升并在大陆边缘发育了一系列与

海侵作用有关的碳酸盐岩和碎屑岩沉积；这一时期

全球气候变化剧烈，发育了多次冰川作用，尤其是

Sturtian（715~660 Ma）和Marinoan（650~635 Ma）2期

冰川作用使低纬度地区的海洋被冻结，形成“雪球地

球”（Zhou et al., 2019），地球上冰室环境的形成与大

气中 CO2 含量降低和太阳光照减弱有密切关系

（Pierrehumert et al., 2011）；新元古代大气圈和水圈

中逐渐富氧，形成了地球上第二次氧化事件（NOE），

到了显生宙古海洋中氧含量可能已经上升到现代海

洋水平（Chen et al., 2015）；此外，多细胞真核生物在
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新元古代开始快速演化并形成后生动物门类，生物

圈的进化过程可能也是地球出现富氧环境的反映

（Knoll et al., 2017）。根据黑色页岩中氧化还原敏感

元素含量的变化规律，Scott 等 (2008)和 Partin 等

(2013)认为，氧含量的剧烈增加发生在 660~550 Ma

之间，而这一时期剧烈的碳同位素波动说明地球的

氧化过程并非是单向的、等速的，而是个反复的、动

荡的过程（Shields, 2018）。

新元古代BIF型铁矿和沉积型锰矿在地球上再

次出现也为大氧化事件提供了有力证据。BIF型铁

矿和沉积型锰矿的形成需要海洋中溶解大量 Fe2+和

Mn2+，即缺氧的古海洋环境是成矿的必要条件（图

1a），此外，对于BIF铁矿而言，另外一个必要条件是

水体中硫酸盐的含量应该较低，否则硫酸盐还原菌

会将硫酸盐还原成H2S并与铁结合形成硫化物而非

氧化物。Bekker等(2014)认为，海底火山作用向海洋

中输送大量铁和锰等成矿物质有利于成矿，因此在

很多富铁锰地层中常出现具有紧密时空联系的

VMS型矿床。除了火山作用提供成矿物质以外，地

球上强烈的温室-冰室环境交替促使海平面变化强

烈，海平面下降时会导致静水压力下降并促使海底

热液体系中Fe/H2S升高，有利于Fe2+在水体中富集，

而海平面上升则会引发氧化还原界面上移，从而在

界面附近由于溶解度的变化而发生沉淀。众多证据

表明，新元古代 BIF 铁矿多形成于海平面下降的成

冰期，如加拿大维多利亚岛的 BIF 铁矿（Macdonald

et al., 2010）和中国南方的富禄铁矿（Wei et al.,

2018），而沉积型锰矿则多形成在冰期之后的温室环

境，较少在冰期形成，如中国的大塘坡式锰矿（Yu et

al., 2017）。虽然新元古代沉积型锰矿在巴西、纳米

比亚、中国、印度、摩洛哥均有发育（Roy, 2006; Ca-

bral et al., 2011），但以中国大塘坡式锰矿和巴西

Urucum锰矿规模最大。中国贵州-湖南-重庆交界地

区赋存的大塘坡式锰矿赋存在 Sturtian 冰期之后的

间冰期黑色页岩中，传统的成矿模型认为，菱锰矿是

原生锰的氧化物和氢氧化物在成岩作用过程中与有

机质发生氧化还原反应形成的（Yu et al., 2017; 瞿永

泽等，2018）。根据菱锰矿矿石 Cr 同位素微弱正异

常特征，Xu等(2019)认为，在间冰期南华盆地整体处

于缺氧环境，但是在间冰期初期古海洋表层水体经

历了短暂、微弱的氧化，从而形成氧化还原分层的海

水。巴西Urucum锰矿的主要矿石矿物是氧化锰，并

与 BIF 型铁矿互层产出，矿体赋存在海侵地层之中

（Klein et al., 2004）。Frei 等(2017)通过铁锰矿 Cr 同

位素研究，同样得出间冰期大气增氧环境下铁锰矿

在氧化还原界面富集的结论。然而，中国大塘坡式

锰矿和巴西Urucum锰矿的Cr同位素分馏程度不同

（Frei et al., 2017; Xu et al., 2019），一方面，可能反映

了新元古代不同时期大气氧含量有所差异；另一方

面，可能反映了锰矿的成矿作用更加受到区域性沉

积盆地化学性质的影响。

4.5 显生宙

显生宙地球经历了剧烈变化，如超大陆的聚合

与裂解、多次的生物灭绝与再次繁盛、大气中CO2和

氧气浓度剧烈波动等。罗迪尼亚超大陆在显生宙早

期最终完成裂解并聚合形成Pangaea联合大陆，超大

陆的裂解和快速移动导致了全球气候、海平面的剧

烈变化和强烈的海洋对流。显生宙大气中氧气的含

量为 12%~35%，在石炭纪—二叠纪时期达到峰值

（Berner, 2004; Lenton et al., 2018）。虽然整个显生

宙大气圈和表层海水都处于氧化状态，但是深层海

水的氧化还原状态则变化动荡，表现为显生宙发生

了数次海洋缺氧事件（OAE）。显生宙海洋缺氧事件

是大气圈、水圈、生物圈和岩石圈等多圈层协同演化

的结果，如泥盆纪早期大气中 CO2浓度的降低促使

地球形成冰室环境，到了晚泥盆世 CO2浓度升高导

致全球变暖，并形成与冰川消融有关的海侵层序。

海侵作用加速了洋流的对流循环，大量营养物质被

携带到表层水体使生物原始产率增加，有机质的降

解作用消耗了氧气导致海洋形成缺氧环境，同时，缺

氧环境也有利于有机质的保存（Arthur et al., 1994）。

新生代气候变化更加频繁，在古新世和早始新世为

温室环境，在中晚始新世到早渐新世变为冰室环境，

自晚渐新世再次变暖，直到约 10 Ma 年前地球再次

变冷并形成南极洲冰盖。强烈的海平面升降和海洋

缺氧等因素对沉积型锰矿的形成都具有重要意义。

沉积型 BIF 铁矿在显生宙消失，取而代之的是

鲕粒状含铁建造，主要由针铁矿和褐铁矿组成，石英

含量极少，通常富含锰、磷等。而沉积型锰矿在显生

宙广泛发育并形成一系列大型-超大型矿床，如匈牙

利Úrkút、墨西哥Molango、澳大利亚Groote Eylandt、

摩洛哥 Imini-Tasdremt、格鲁吉亚Chiatura，以及乌克

兰 Nikopol锰矿等（表 1）。在成矿时代上，鲕粒状含

铁建造以奥陶纪—泥盆纪和侏罗纪—古近纪为主，

与沉积型锰矿床、VMS型多金属矿床以及黑色页岩

在形成时代上具有一定的一致性，反映了铁和锰的
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成矿过程受海洋缺氧事件、温室环境、火山作用等综

合因素影响（Bekker et al., 2014）。但对于沉积型锰

矿床，其成矿时代与全球性海洋缺氧事件并不完全

一致，如海洋缺氧事件 OAE1 主体发生在早白垩世

（约 115 Ma, Jenkyns, 2010），而澳大利亚 Groote Ey-

landt 锰矿中原生锰矿石则形成于晚白垩世（Dam-

mer et al., 1996）；但也有海洋缺氧事件与锰矿沉积

近同时发生的情况，如 OAE2 和摩洛哥 Imini-Tas-

dremt 锰矿形成都发生在 93 Ma 左右（Force et al.,

1986; Jenkyns, 2010），说明导致锰矿形成的缺氧古

海洋不一定是全球性的，局部受限制沉积盆地的氧

化还原分层海水同样能导致大型沉积型锰矿的形

成，并由于海水化学性质变化会形成矿物相分带，如

乌克兰的 Nikopol 超大型锰矿床，从近海岸到远海

岸，可划分为氧化物相、氧化物和碳酸盐混合相，以

及碳酸盐相，这种矿物相分带现象反映了沉积环境

从近岸的氧化环境向远岸的还原环境过渡的特征

（Kuleshov, 2017）。

5 结 语

作为锰矿床中最重要的成矿类型，海相沉积型

锰矿具有明显的时控性特点，形成了古元古代、新元

古代和显生宙 3次成矿爆发期。古海洋的氧化还原

性质对沉积型锰矿的形成具有至关重要的作用，区

别于沉积型铁矿反映全球性古海洋特征，沉积型锰

矿对区域性古海洋化学性质更加敏感。太古代早期

地球整体处于缺氧环境，这个时期虽然古海洋可能

已经富 Mn2+，但由于海水缺乏氧化还原梯度的变化

而不成矿，仅当太古代晚期光合作用使局部海洋表

层水体被氧化，才形成规模较小的锰矿床。古元古

代和新元古代大氧化事件导致形成氧化还原分层的

古海洋结构，超大陆的聚合与裂解过程造成海平面

强烈的升降变化并造成氧化还原界面随海平面迁

移，受溶解度变化的影响，在氧化还原界面附近形成

大规模锰矿。虽然中元古代也具有氧化还原分层的

古海洋结构，但这一时期地球处于稳定期，Mn2+在不

同氧化还原性质的海水中迁移能力受到限制，因此

没有发生大规模成矿。显生宙地球整体富氧但非常

动荡，经历了数次海洋缺氧事件，频繁的冰室-温室

环境交替导致海水的化学性质剧烈变化，在局部沉

积盆地的氧化还原分层海水体系中形成了大规模沉

积型锰矿床。由于沉积型锰矿的形成与古海洋环境

关系密切，而古海洋化学环境与地球气候、板块构造

活动和生物演化等具有紧密的联系，因此针对富锰

地层开展沉积学、年代学、地球化学和生物地质学等

多学科交叉研究，不但可以深入认识锰矿的成矿过

程，还为深入探索地球板块活动、海洋环境演化、生

命过程等一系列重大基础地质问题提供了绝佳

契机。
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