
１．は じ め に

―地球史・炭酸塩岩・そして鉄―

炭酸塩岩は低緯度の浅海域を中心に広く世界に分布

し，露出面積においては全堆積岩の約２０％を占める。

炭酸塩岩の堆積は，海水中の炭酸カルシウムの溶解度

／飽和度や炭酸塩鉱物の生成速度に強く影響される。

海洋で形成される生物起源・非生物起源の炭酸塩岩の

時空分布や存在量は，海洋の地球化学組成や生物の進

化を反映する。これらは地球環境の進化を解明する上

で極めて重要な情報であり，そのために炭酸塩岩は時

代を通じて広く研究に用いられてきた。炭酸塩岩に関

して，大気・海洋の成分や酸化還元状態の進化を含め

た堆積環境の推定や炭酸塩鉱物の形成メカニズムを解

明する上で，地球化学的手法は主要なツールのうちの

１つである。炭酸塩岩の地球化学では，主に炭素や酸

素の安定同位体組成（δ１３C・δ１８O値）・微量元素組成

（Mg/Ca，Sr/Ca，Ba/Ca比等）・希土類元素組成が

用いられてきており，古環境の復元に関する研究にお

いては大きな力を発揮してきた。
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Iron-bearing carbonate minerals such as siderite (FeCO3) have formed throughout the
Earth’s history. However, its formational mechanism, in particular pathway (s) of Fe incorpora-
tion into carbonate crystals, have not been well constrained. Recent studies have demonstrated
that large fractionations of stable Fe isotopes occur during biogeochemical redox cycling (Fe3＋�
Fe2＋). Therefore, Fe isotope (bio) geochemistry is potentially useful, when applied to the Fe-
carbonate system, to understand the (bio) geochemical behavior of Fe during Fe-carbonate for-
mation in sediment diagenesis and to constrain its depositional environment. In this contribu-
tion, the current progress of Fe isotope geochemistry for the Fe-carbonate system is summarized
using examples from experimental studies and from field studies of Cretaceous, Jurassic, and
Archean carbonate rocks. Future studies of Fe isotope geochemistry of carbonate rocks are pro-
posed, with new hypotheses for the Neoproterozoic “Snowball Earth” and stromatolites. Experi-
mental determination of essential isotope fractionation factors between different Fe-bearing
carbonate minerals and between Fe-bearing minerals and Fe-bearing fluids are needed for bet-
ter interpretation of field data. Despite its infancy, Fe isotope biogeochemistry will be a promis-
ing new tool for the studies of the Fe-carbonate system.
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炭酸塩岩は主に方解石（カルサイト：CaCO３）や

アラレ石（アラゴナイト：CaCO３）や苦灰石（ドロ

マイト：CaMg（CO３）２；）からなり，カルシウムやマ

グネシウム等のアルカリ土類元素の他には，鉄やマン

ガンに代表される遷移金属や希土類元素を含むことが

ある。特に遷移金属を含む炭酸塩は，菱鉄鉱（シデラ

イト：FeCO３）・菱マンガン鉱（ロードクロサイト：

MnCO３）・藍銅鉱（アズライト：Cu３（CO３）２（OH）２）・

孔雀石（マラカイト：Cu２CO３（OH）２）等，Table１に

あるような特徴ある鉱物を作る。遷移金属元素は基本

的には酸化還元状態に敏感（redox-sensitive）であ

り，周囲の酸化還元状態によってその地球化学的挙動

が影響を受ける（例：Fe３＋ � Fe２＋）。鉄炭酸塩鉱物で

ある菱鉄鉱は，太古代～原生代の縞状鉄鉱層に多量に

含まれ（e.g., James, 1954; Klein and Gole, 1981;

Beukes, 1983; Ohmoto et al., 2004），また同じく太古

代～原生代の古土壌風化プロファイルや砂岩に含ま

れるとされている（Rasmussen and Buick, 1999;

Ohmoto et al., 1999）。古土壌中の菱鉄鉱の存在自体

が，大気中の二酸化炭素やメタン濃度の指標になると

されている（Rye et al., 1995）。よって，地球史初期

の大気―海洋システムの進化を考える上で，炭酸塩鉱

物を作る遷移金属の中では鉄が量的にも質的にも重要

であると言える。炭酸塩岩を形成する際の鉄の挙動を

理解することができれば，酸化還元状態を含めた当時

の堆積環境を大きく規定していた条件が得られる可能

性が高い。また，他の遷移金属に関しても同様の期待

が持てる。

そのような研究における新たな手法として注目を集

めているのは，遷移金属の安定同位体組成である。マ

ンガン以外の遷移金属には安定同位体が存在する。遷

移金属の安定同位体組成の高精度測定が，近年開発さ

れた多重検出器型誘導結合プラズマ質量分析装置

（MC-ICPMS: Multi-Collector Inductively Coupled

Plasma Mass Spectrometer）によって可能となって

きた（Halliday et al., 1998; Johnson et al., 2004）．

鉄同位体に関しては，ここ数年の先駆的研究により，

平衡状態では溶存する Fe３＋と Fe２＋の間に大きな同

位体分別が生じることや（Johnson et al., 2002;

Matthews et al., 2001），微生物による鉄還元・鉄酸

化に伴って大きな同位体分別が生じること（Beard et

al., 1999; Beard and Johnson, 2004; Croal et al.,

2004；Table２）などがわかってきた。これらの結果

をふまえると，炭酸塩岩中の鉄の起源を規定するため

に，その安定同位体組成は非常にパワフルなツールと

なる可能性が高い。炭酸塩岩の鉄の同位体組成に注目

する本稿では，鉄同位体比の表現方法や試料前処理方

法・測定方法について簡単に記した後，炭酸塩岩中の

鉄の安定同位体地球化学について研究例（室内実験，

白亜紀及びジュラ紀の炭酸塩，太古代の炭酸塩）を紹

介し，スノーボールアース・ストロマトライトに関す

る新たな研究の将来展望を述べ，新たな古環境指標と

しての可能性を探る。

２．鉄同位体比の表現及び測定方法

鉄は４つの安定同位体を持ち（５４Fe，５６Fe，５７Fe，
５８Fe），それぞれ５．８％，９１．８％，２．１％，０．３％の存在

度を持つ。鉄の安定同位体分別の程度の表現方法は，

炭素・水素・窒素・硫黄等の軽元素の安定同位体の場

合と同じく，一般にδ値を用いる。具体的には，存在

度の高い２つの鉄安定同位体（５６Fe及び５４Fe）の比（R

＝５６Fe/５４Fe）を用いて，その比がある標準と比べてど

の程度大きいか小さいかを次のような千分率（‰：

permil）で表す。

δ５６Fe＝［（Rsample/Rstandard）］－１×１０００［‰］

異なるMC-ICPMSでの測定・検出方法の相違のた

め，５６Fe/５４Fe比のかわりに５７Fe/５４Fe比を用いたδ５７Fe

値を用いている研究グループもあるが，両者間の近似

的関係δ５６Fe＝０．６６７×δ５７Feを用いて相互変換が可能

である。また，千分率のかわりに万分率（ε５７Fe＝１０

×δ５７Fe）を用いる研究グループもある。定義式の分

母にくる標準としては，主に火成岩の平均組成や

Table１ Carbonate minerals.
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IRMM―０１４という人工の標準物質が用いられている。

両者の差はたかだか０．０９‰程度であり（Beard et al.,

2003b），δ５６Fe値が０‰に近い多くのケースで，次式

を用いて近似が概ね可能である。

δ５６Feigneous rock std＝δ５６FeIRMM－０１４std－０．０９［‰］

なお本稿では，特にことわりがない限り，火成岩平均

組成を標準に用いたδ５６Fe値を用いることとする。

炭酸塩鉱物や炭酸塩岩に含まれる鉄の安定同位体組

成を分析するためには，まずそれらの試料から鉄を適

切に分離することが必要となる。試料の前処理方法に

ついては Beard et al.（2003a）や Yamaguchi（2006）

に詳しいので，ここでは簡潔に述べる。前処理の基本

は，鉄を含む岩石及び鉱物試料を酸分解して完全に溶

解し，陰イオン交換樹脂を用いて鉄を分離し，最後に

濃度調整をすることである。酸分解の際には，蓋付き

テフロンビーカーの中に秤量した粉末試料を入れ，超

高純度・高濃度のフッ酸や硝酸や塩酸や過塩素酸を必

要に応じて少量加え，ホットプレート上にて高温で数

時間（分解が終わるまで）反応させる。蒸発乾固した

試料を高純度塩酸で溶き，陰イオン交換樹脂を用いて

濃度の異なる高純度塩酸を通して段階的にイオン交換

分離を行う。再び蒸発乾固した試料を高純度硝酸で溶

き，測定条件に即して鉄と硝酸の濃度調整（鉄：数１００

ppb～数 ppm）を行う。以上のプロセスは必要に応じ

て繰り返す。MC-ICPMSを用いる測定の際には，妨

害となるアルゴンの干渉（４０Ar１６O：５６Fe，４０Ar１７O：
５７Fe，４０Ar１８O：５８Fe等）を極力排除する必要がある。

特に炭酸塩岩を扱う際は，アルゴン同位体の中で最も

存在度が高い４０Arとほぼ同じ質量を持つ４０Ca（カルシ

ウム同位体の中で最も存在度が高い）を排除する必要

がある。カルシウムの除去は，繰り返しイオン交換を

することによって，鉄の収量とカルシウム濃度を確認

しながら試料を純化することが効果的である。また，

イオン交換の際にカラム中で鉄が同位体分別を起こす

ことが実験的に確認されていることから（Roe et al.,

2003），それを抑えるためにイオン交換の際の鉄の収

率を１００％に極力近付けることが大前提である。

３．炭酸塩の鉄同位体地球化学：

これまでの研究例

３．１ 菱鉄鉱の有機的・無機的生成に関する室内実

験

鉄を含む炭酸塩鉱物で，最も一般的なものは菱鉄鉱

（siderite, FeCO３）である。菱鉄鉱は有機的（微生物

が間接的に関与した場合を含む）にも無機的にも生成

する。菱鉄鉱の有機的・無機的生成に関しては，以下

のようにウィスコンシン大学の研究者らが先駆的な結

果を発表している。菱鉄鉱の有機的生成では，鉄還元

バクテリア（Shewanella putrefaciens, Shewanella

alga）にフェリハイドライトを基質として与えて行っ

た室温での室内実験によると（Johnson et al.,

2004），溶存鉄（Fe２＋aq）と沈殿生成した菱鉄鉱の間

の平衡状態での鉄同位体分別はδ５６Fe＝０‰であると

報告されている（Table２）。一方で，菱鉄鉱の無機

的な生成メカニズムについての研究を鉄同位体の観点

から行ったのがWiesli et al.（2004）であり，同様に

Fe２＋aqと沈殿生成した菱鉄鉱の間の平衡状態での鉄同

位体分別はδ５６Fe＝＋０．４８‰であったと報告している

（Table２）。この値は，メスバウアーシフト等の分

光学的研究から理論的に予測される室温での予測値

（δ５６Fe＝～＋２．１‰；Polyakov and Mineev, 2000;

Schauble et al., 2001）よりかなり低い。一方で，縞

状鉄鉱層中の菱鉄鉱等の各種鉄鉱物の鉄同位体組成に

関する研究（Johnson et al., 2003）から示唆される室

温での値の上限値（δ５６Fe＝－１．７～＋０．３‰）に近い。

この理論的な予測値と実際の測定値の差異に対する説

明として，理論計算に用いられたパラメタの誤差やモ

デリングの際の仮定が単純すぎることに原因がある可

能性が指摘されている（Wiesli et al., 2004）。今後，

より精度の高い実験と理論計算が必要であることは明

白だが，鉄を含む炭酸塩鉱物に関する鉄同位体分別係

数を初めて提示した点で，これら一連の研究の意義は

大きい。

３．２ ジュラ紀・白亜紀の炭酸塩岩

Matthews et al.（2004）は，イギリスに産するジュ

ラ紀の Kimmeridge Clay Formation中の泥岩のシー

クエンスに着目し，カルサイト・黄鉄鉱（FeS２）・菱鉄

鉱を含む泥岩及びフェロアンドロマイト中の鉄の同位

体組成を測定した。前者はδ５６Fe＝－０．２～＋０．２‰の

値を示し，後者はδ５６Fe＝０．０～＋０．４‰の値を示すこ

とがわかった（Table２）。この結果から，Matthews

らは以下のように結論づけた。堆積物の続成作用中

に，陸起源（lithogenic）の Fe３＋酸化物（δ５６Fe＝～

０‰；Table２）が鉄還元バクテリア等の微生物に

よって還元されて，その結果軽い鉄同位体に富む Fe２＋

のプールが堆積物の間隙水中に生じた。その Fe２＋の

プールが泥岩中の黄鉄鉱や菱鉄鉱の生成に使われ，
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残った重い鉄同位体に富む Fe２＋のプールが，フェロ

アンドロマイトの生成に使用された。Matthewsらに

よって，堆積物の続成作用中に鉄が微生物によってリ

サイクルされるという以前の結果（Yamaguchi et al.,

2003）が確認され，鉄の挙動を規定する際に鉄同位

体組成が有効であることを示した。

イタリア産の白亜紀 Cenomanian～Turonianの

OAE２シークエンス（OAE: Oceanic Anoxic Event）

中の石灰岩・黒色頁岩・チャートに関しても，鉄同位

体分析が行われた（Yamagui et al., in prep.）。その

結果，石灰岩はδ５６Fe＝＋０．１±０．２‰（average±１σ

；n＝４），黒色頁岩はδ５６Fe＝－０．１±０．２‰（n＝６），

そしてチャートはδ５６Fe＝－０．４±０．２‰（n＝４）で

あった（Table２）。上に示したジュラ紀の例のよう

に，異なる岩相で鉄同位体組成に明瞭な差異が存在す

ることが確認された。試料グループの中では，石灰岩

中の鉄の同位体組成が最も高い特徴があるが，この点

は上記ジュラ紀の研究例と同じ傾向である。各岩相間

で異なる鉄同位体組成は，上記したMatthewsらの

考えのように，異なる鉄の起源や続成作用を反映して

いる可能性が高い。

３．３ 太古代の炭酸塩岩

Yamaguchi et al.（2005）では，南アフリカ産の約

３２億年前の菱鉄鉱に富む炭酸塩岩と約２６億年前の炭酸

塩岩・オーストラリア産の約２６億年前の炭酸塩に富む

頁岩を用いて，鉄同位体比を測定した。加えて，カナ

ダ産の約３０億年前のストロマトライト中に含まれる鉄

の同位体組成を分析した。以上の試料では，ストロマ

トライトが最も大きな鉄同位体分別を示し（δ５６Fe＝

～－２．４‰），その他の試料はδ５６Fe＝－１～０‰の値を

示した（Table２）。このストロマトライトと同程度

の鉄同位体分別は，現生のバイオマット・バクテリア

起源の黄鉄鉱・有機物に富む堆積物に見られる

（Yamaguchi et al., 2005; Yamaguchi and Ohmoto,

2006）。これらに共通なのは，微生物と水が関与した

ために鉄の酸化還元状態が変化し，堆積環境で鉄がリ

サイクルされている点である（Yamaguchi et al.,

2005）。室内実験による FeCO３-Fe２＋aqの鉄同位体分別

は約＋０．５‰であること（Wiesli et al., 2004）・現代

の海底熱水の鉄同位体組成はδ５６Fe＝～－０．５‰である

Table２ Summary of Fe isotope compositions.
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こと（Sharma et al., 2001; Beard et al., 2003a）・砕

屑性堆積岩の鉄同位体組成はδ５６Fe＝～０‰であるこ

と（Beard et al., 2003b）から（Table２），δ５６Fe＝－２

～０‰の値を持つ太古代の炭酸塩岩試料中の鉄の起源

は，以下のものを含むと考えられる。�堆積時／続成
作用時に微生物によって（酸化）還元された大陸起源

の Fe２＋aq；�海底熱水起源の Fe２＋aq（炭酸塩岩中への

直接的取り込み）；�酸化―沈澱除去―還元された海
底熱水起源の Fe２＋aq（炭酸塩岩中への間接的取り込

み）。本研究で用いた試料の多くは，一般に有機炭素

に富む（Corg＝～２wt．％）ことから，鉄の起源とし

て�の可能性が比較的高いと考えられる。
３．４ 縞状鉄鉱層（Banded Iron Formation: BIF）

Johnson et al.（2003）は，南アフリカ産の約２５億

年前の BIF（Kuruman Iron Formation）のドリルコ

ア試料中の各種鉄鉱物の鉄同位体組成を測定した。そ

の結果，全体として大きな範囲で変動（δ５６Fe＝－２．５

～＋１．０‰）することがわかった（Table２）。この変

動幅は，火成岩が持つ狭い変動幅（δ５６Fe＝０．００±

０．０５‰；Beard et al., 2003b；Table２）と比べると

際立っている。BIF試料中で隣りあう菱鉄鉱と磁鉄

鉱の鉄同位体比からみた両者間の同位体分別は０～１

‰であり，菱鉄鉱の方が磁鉄鉱よりも～１‰低い値を

示す（Beard and Johnson, 2004）。この結果は，同

時代のオーストラリア産の BIFにおけるデータと調

和的であり（Beard and Johnson, 2004），理論的に

予測されたδ５６Fe菱鉄鉱＜δ５６Fe磁鉄鉱という関係と同じであ

る（Polyakov and Mineev, 2000）。しかしながら，

�後者の関係でのδ５６Fe値は菱鉄鉱と磁鉄鉱の両方に

おいて理論値と測定値で大きく異なる事，�BIF中

の菱鉄鉱と磁鉄鉱のそれぞれの形成タイミングがわか

らない事，�鉱物間あるいは鉱物―水間の同位体分別
係数に関する基礎データが不足している事などから，

BIF中の菱鉄鉱の鉄の起源は規定できないままであ

る。事態を更に複雑にする要因として，鉄炭酸塩鉱物

の鉄イオンサイトの部分的置換（カルシウム，マグネ

シウム，マンガン等）が鉄同位体組成に及ぼす影響が

挙げられる。例えば，純粋な菱鉄鉱 FeCO３は，Ca（Fe,

Mg, Mn）（CO３）２という組成を持つアンケル石と比

べて，δ５６Fe値が高いという理論的な予測がある

（Polyakov and Mineev, 2000）。同位体分別係数の

制約手段として，地質試料中の共存鉱物間の同位体組

成の差を調べることは有効であるが，今後はより詳し

い研究が必要とされる。

４．炭酸塩の鉄同位体地球化学：

研究のアイデア

４．１ スノーボールアース

後期原生代には地球全体を覆うような大規模な氷河

が発達したと言われており，「スノーボールアース」

と呼ばれている（例：Hoffman et al., 1998；Fig．１）。

スノーボールアース期には，海洋表層は長期にわたり

厚い氷の層で閉ざされてしまったとされる。しかし，

海洋底層では，地熱・熱水等の影響で少なくとも局所

的には海水が氷結せずにいたであろう。そこでは，海

洋氷結前に存在していた溶存酸素（DO）が有機物の

分解等により消費され，海水が非酸化的／還元的と

なった可能性が高い。堆積物中の Fe３＋は還元溶解（re-

ductive dissolution）されて，δ５６Fe値の低い Fe２＋が

間隙水／海洋底層水に放出され，熱水起源の Fe２＋aq

（δ５６Fe＝～－０．５‰；Sharma et al., 2001; Beard et

al., 2003a）と合わせて海洋深層に蓄積していったで

あろう。この Fe２＋aqの同位体組成は，堆積物還元溶解

起源の Fe２＋aqと熱水起源の Fe２＋aqの量比にもよるが，

恐らく－１～０‰程度であったであろう。

火山ガス等に起因する大気中 CO２濃度の上昇による

温室効果の高まりで，スノーボールアース期は終焉を

迎える（Hoffman et al., 1998）。温暖化に伴って氷が

融解し始めると，表層海洋では光合成活動が再び盛ん

になり，発生した酸素が海洋循環や鉛直混合等のメカ

ニズムにより海洋深層にもたらされるようになる。還

元的であった海洋深層は徐々に酸化的になり，Fe２＋aq

は DO等によって Fe３＋に酸化され急速に沈殿する。

キネティックな同位体分別効果（Table２）により，

この Fe３＋のδ５６Fe値は，Fe２＋aqのδ５６Fe値と比べて，

プラス側に大きくふれる（０～＋１‰？）可能性が高

い。

スノーボールアース期の終焉期には「キャップカー

ボネート」として炭酸塩岩が急速かつ大量に堆積する

イベントがある（Hoffman et al., 1998）。これは，大

気中に蓄積していた CO２が海洋に溶け込み，大陸氷河

の融解と温暖化によって増大した大陸風化により海洋

にもたらされたカルシウムやマグネシウムと結びつく

ことによって形成されたと解釈されている（Hoffman

et al., 1998）。キャップカーボネートの堆積／続成作

用の際，鉄を含む炭酸塩岩及び微量の黄鉄鉱が形成さ

れる（Hurtgen et al., 2002）。鉄炭酸塩の起源として

は，海洋中で沈殿したものと堆積物続成作用中に形成
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したものが考えられる。その Fe２＋の起源としては，

海洋に溶存するものと，堆積物続成作用中に Fe３＋が

還元されたものが考えられる。その鉄同位体組成

（δ５６Fe）は，前者の場合は前述のように－０．５‰～＋

０．５‰（非生物起源の場合；Wiesli et al., 2004）程度

と予想され，後者（微生物による鉄還元）の場合は

－１．５～－０．５‰程度と考えられる（Johnson et al.,

2004）。両者を端成分と仮定すると，実際のキャップ

カーボネート中の鉄の同位体組成は恐らく－１～０‰

程度であろう。この値幅は，上記 BIF中の菱鉄鉱の

鉄同位体組成と似たものである（Johnson et al.,

2003）。

スノーボールアース終焉期の海洋においては，

Fe２＋aqの同位体比は一定ではなく，酸化による海洋か

らの鉄の除去に伴って変化する可能性が高い。平衡状

態にある Fe３＋と Fe２＋の間の同位体分別はδ５６Fe＝３‰

程度（Johnson et al., 2002）であることから，海洋か

らはδ５６Fe値の比較的高い鉄が Fe３＋として徐々に除去

されていき，残った Fe２＋aqは徐々にδ５６Fe値が低く

なっていくことが予想される。従って，上記のメカニ

ズムでは，鉄炭酸塩のδ５６Fe値も時間と共に徐々に低

くなっていくことが予想される。また，鉄炭酸塩形成

メカニズムを単純化して考えると，鉄炭酸塩のδ５６Fe

値の時間変化率から，スノーボールアースの終焉に伴

う海洋からの鉄の除去速度，すなわち海洋の酸化速度

を見積もることが可能となる。また，炭酸塩中に微量

で含まれる硫酸の硫黄同位体組成（Hurtgen et al.,

2002）及び黄鉄鉱の鉄―硫黄同位体組成と合わせる

と，鉄炭酸塩の鉄同位体組成は，スノーボールアース

仮説を検証するツールとなる可能性を持っている。

４．２ ストロマトライト

ストロマトライトは，ドーム状・柱状・マット状の

特徴ある縞状組織を持つ炭酸塩岩であり（Fig．２），

その堆積作用にシアノバクテリアのような光合成バク

テリアが関与したものである。ストロマトライトは，

現代では西オーストラリア沿岸域のハメンリンプール

Fig．１ Glacial deposits (dropstones) of the Chuos Formation of the Otavi
Group, Namibia, indicating the “Neoproterozoic Snowball Earth”
period. (a) Scattered distribution of dropstones (orange or gray in
color) emphasized in white rectangles, hosted by “cap carbonates”.
Scale: Dr. Takeshi Kakegawa, Tohoku Univ. (b) Up-colse view of
dropstones hosted by “cap carbonates”. A pen is used for scale. “Cap
carbonate” deposited during deglaciation stage of the “Snowball
Earth” period. See Hoffman et al. (1998) for “cap carbonate”.
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等で形成が確認されており，約３５億年前の地層中から

も産出している。

ストロマトライトの多くは浅海（浅い湖を含む）で

堆積し，フィラメント状の微生物（シアノバクテリア

など）が表面に付着している。微生物は，自身の粘液

によって堆積物を捕獲したり，海水中からの炭酸塩結

晶の沈殿を誘導したりする働きを持つ（e.g., Walter,

1994）。ストロマトライト最上部の数ミリ厚の層で

は，日中には光合成バクテリアが光合成によって酸素

を発生し，夜間にはその酸素が有機物の分解等により

消費される。このように，ストロマトライト表層部で

１日のスケールで急激に変化している酸化還元状態

は，鉄の挙動にも大きく影響を及ぼしている。さらに

鉄の酸化還元状態の変化に伴って，同位体組成も大き

な変動を示す（Johnson et al., 2004）。

太古代中期の約３０億年前のカナダ産のストロマトラ

イト（Steep Rock Formation）について鉄同位体分

析を行った予察的研究（Yamaguchi et al., in prep.）

では，そのδ５６Fe値は平均で約－２‰という非常に特

異な値を示すことがわかった（Table２）。これは，１

日のスケールで急激に変化している酸化還元状態にお

かれた鉄が，Fe３＋ � Fe２＋のように非常に活発にリサ

イクルされたことを示している可能性がある。その際

には，ストロマトライト表層下部に生息したと推察さ

れる鉄還元バクテリアが，重要な役割を果たしていた

であろう。ここで考えられるプロセスとは，有機物分

解等によって酸素が消費され周囲が還元的（非酸化

的）になった夜間等に，鉄還元バクテリアが Fe３＋を

還元し，還元された Fe２＋は光合成により周囲の酸素

濃度が高くなる昼間に再び Fe３＋に酸化され，そして

夜間に再度 Fe２＋に還元されるというものである。ス

トロマトライト表層部の堆積物中では，Fe２＋aqは拡散

等のプロセスにより動きうるが，溶解度の非常に低い

Fe３＋微粒子は動かない。低いδ５６Fe値を持つ Fe２＋aqは

ストロマトライト下部に炭酸塩鉱物として固定される

一方で，δ５６Fe値の高い非溶存 Fe３＋微粒子はストロマ

トライト上部に残留したであろう。潮の満ち引きに

よって海面上に露出したストロマトライトは乾燥し，

Fe３＋微粒子は風によってストロマトライトから除去さ

れたであろう。このようなプロセスでは，常にδ５６Fe

値の低い鉄がストロマトライトに固定されうる。

ストロマトライト表層部では一般に，多種多様なバ

クテリアが共同体を形成している。そこでは鉄だけで

なく炭素や硫黄の循環も活発であり，密接に関連し

あっていると考えられる。ストロマトライト表層部の

鉄―硫黄―炭素の挙動を，存在種別存在量や安定同位

体組成から規定することができれば，ストロマトライ

ト形成に関する微生物コミュニティの役割及び生態に

関して，有用な知見が得られるであろう。研究対象と

して，過去のストロマトライトだけでなく上述のよう

Fig．２ 2.7 Ga stromatolite in the Tumbiana Formation of the
Fortescue Group, Western Australia. Note mat-like tex-
ture in the lower portion and domical texture in the upper
portion.
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な現代のものやバイオマット等を含めることができれ

ば，地球史を通じた鉄―硫黄―炭素のシステマティク

スの理解につながり，地球環境と生命の共進化に関す

る新たな知見を得ることができるであろう。特に，大

気中に酸素が存在しなかったとされている太古代で

は，ストロマトライトが生息しうるような海洋沿岸域

表層に，上記の元素循環に関して酸素が局所的にでも

重要な役割を果たしてきたかどうかを探る上で，非常

に興味深い。

５．炭酸塩の鉄同位体地球化学：将来展望

炭酸塩鉱物は，海洋・河川・陸上・洞窟・（熱水）

鉱脈・鉱床・鉱泉・温泉・生体の内外等，様々なセッ

ティングで生成する。上記のようなスノーボールアー

ス時のものやストロマトライトはむしろ特殊な炭酸塩

と言え，比較的最近（顕生代後半）の「古」環境復元

のための試料としてより一般的なものは，造礁生物

（サンゴ）・有孔虫殻・鍾乳石等である。これらを形

成する炭酸塩鉱物中の鉄の含有量はごく少ないが，一

部のものには比較的多く含まれている。もし鉄が含ま

れている場合，またその起源を規定することが古環境

復元にとって重要な場合，鉄の同位体組成が有力な

ツールとなる。炭酸塩岩の鉄同位体地球化学はまだ黎

明期にある故，古環境復元のための新たな指標として

の可能性は未知数であるが，今後様々な研究が行われ

ることにより，炭酸塩岩の鉄同位体地球化学の研究対

象は大きくひろがっていくだろう。その前に認識すべ

き現状は，あらゆる鉄同位体データ解釈の基礎となる

各種鉱物―鉱物間及び鉱物―溶液間の鉄同位体分別係

数のデータが，まだまだ大幅に不足しているというこ

とである。まず，これらの基礎データを系統的な室内

実験によって精度よく求めることが必要である。この

種のデータに支えられて，フィールド試料における鉄

同位体データの説得力のある解釈が可能となる。ま

た，常に注意しなければならない点として挙げられる

のが，得られた鉄同位体データの解釈がいったいどの

空間サイズにおいて有効であるのか，つまり（例えば

スノーボールアースの例で見たように）堆積盆サイズ

あるいはグローバルな環境の情報として有効なのか，

あるいは（例えばストロマトライトの例で見たよう

に）局所的な環境の情報として有効なのかである。

炭酸塩鉱物の中で，量的に最も重要なものは方解石

と苦灰石である。それぞれの鉱物を構成する主要な陽

イオンはカルシウムとマグネシウムであるが，前者に

は６つの安定同位体（４０Ca，４２Ca，４３Ca，４４Ca，４６Ca，
４８Ca）が存在し，後者にも３つの安定同位体（２４Mg，
２５Mg，２６Mg）が存在する。本稿の主題からは範囲を逸

脱するが，炭酸塩鉱物中のカルシウムやマグネシウム

の安定同位体地球化学も大きな注目を集めている分野

であり，特にカルシウムにおいては大陸風化フラック

スの推定や過去の海水の温度の推定等，応用範囲は広

い（例：DePaolo, 2004）。炭酸塩鉱物を構成する元

素（Table１）の同位体組成が概ね測定可能となった

現在，炭酸塩鉱物の起源を理解する同位体地球化学の

ツールは整ったと言え，今後の研究の大いなる発展が

期待される。
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