


Earth:	  a	  habitable	  planet	  	

•  Ocean,	  Atmosphere,	  &	  Life	  

Are	  there	  any	  other	  
habitable	  planets	  in	  space?	  



Challenge	  for	  finding	  habitable	  planets	
•  Kepler	  space	  telescope	  (2009-‐)	

The	  Launch	  
of	  the	  Kepler	  
space	  
telescope	  on	  
March	  6,	  
2009	

The	  first	  Earth-‐sized	  habitable	  planet	  is	  
expected	  to	  be	  found	  soon!	



Today’s	  topic	

•  Earth	  is	  the	  only	  known	  habitable	  planet	  so	  far.	  
•  We	  need	  to	  know	  from	  Earth’s	  archive	  how	  the	  atmosphere,	  
oceans,	  interior,	  and	  life	  have	  interacted	  over	  its	  history.	  	  

•  Generalize!	  	  Understand	  what	  events	  are	  common/par;cular	  

Is	  there	  life	  there?	  	  

What	  are	  the	  signs	  of	  life?	  

Astronomy	
Chemistry	

Life	  science	 Earth	  science	

Physics	



Overview	  of	  chemical	  evoluHon	  of	  	  
Earth’s	  atmosphere,	  oceans,	  and	  life	
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Detrital	  iron	  sulfides	  (FeS2)	  
	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  uraninite	  (UO2)	

“Red	  beds”	  iron	  oxides	  (Fe2O3)	

Sulfate	  rocks	  (CaSO4)	



Mass-‐independent	  fracIonaIon	  
of	  sulfur	  isotopes	  (MIF-‐S)	

•  Sedimentary	  rocks	  >	  2.45	  Ga:	  large	  MIF-‐S	  

	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  <	  2.32	  Ga:	  essenIally	  no	  MIF-‐S	  
•  FracHonaHon	  of	  isotopes	  usually	  depends	  on	  the	  mass	  
•  Large	  MIF-‐S	  are	  produced	  by	  photochemical	  reacHons	  

(Kump, 2008)	
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Farquhar et al., 2000; 
Pavlov and Kasting, 
2003;  
Ono et al., 2004; 
Bekker et al., 2004 
Etc…	



Reducing	  atmosphere	  	  
⇒ contrasHng	  MIF	  between	  reducing	  &	  oxidizing	  sulfur	  

SO2	

SO3	S8	
Distinct 
isotopic 
signature 
of MIF	

MIF effects were 
preserved  
in sediments.	

O2-poor atmosphere 

(Farquhar et al., 2000; Pavlov and Kasting, 2003; Ono et al., 2004; Bekker et al., 2004)	

・Sulfur isotopes: 32S, 33S, 34S, and 36S 

FeS2	 CaSO4
	MIF	

Sulfur	  cycle	  in	  the	  atmosphere-‐ocean	  



Oxidizing	  atmosphere	  
	  Reducing	  sulfur	  is	  oxidized	  ⇒ No	  MIF-‐S	  is	  preserved	  

SO2	

SO3	S8	
MIF	

MIF effects are preserved  
in sedimentary rocks.	

O2-poor atmosphere 

(Farquhar et al., 2000; Pavlov and Kasting, 2003; Ono et al., 2004; Bekker et al., 2004)	

・Sulfur isotopes: 32S, 33S, 34S, and 36S 

FeS2	 SO3
2-	MIF	

SO2	

SO3	S8	
MIF	

MIF effects are 
homogenized.	

SO3	

O2-rich atmosphere 
(> 10-5 PAL: Pavlov & Kasting, 2003) 
   (the present atmospheric level)	

no-MIF	
CaSO4

	

O3	

O2	

Sulfur	  cycle	  in	  the	  atmosphere-‐ocean	  
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Age	  (billion	  years	  ago)	

	  The	  second	  
rise	  in	  O2	  &	  
deep	  ocean	  
oxygenaIon	

	  “The	  Great	  OxidaIon	  
Event	  (GOE)”	

Eukaryotes	  



Before	  the	  rise	  in	  O2:	  Archean	  (>	  2.5	  Ga)	
•  Methanogens:	  ancient	  &	  sensiHve	  to	  O2	  (Woese	  ＆	  Fox,	  1977)	  

•  Before	  2.5	  Ga,	  they	  would	  have	  been	  important	  primary	  
producer	  &	  decomposer	  in	  the	  ecosystem	  (Hayes	  et	  al.,	  1993)	

anoxic ocean Partially oxic ocean? 

CH4 methanogens 

CH4 

CO2 

(e.g.,	  Hayes	  et	  al.	  1993;	  Canfield,	  2005)	  

H2 

atmosphere 

CH2O 

photoautotrophs 

CO2 
CH4 pO2	  <	  10-‐5	  PAL	  



AYer	  the	  first	  rise	  in	  O2:	  Proterozoic	  (2.3–1.0	  Ga)	

•  Ocean	  would	  have	  been	  straIfied	  with	  respect	  to	  O2	  

•  Methanogens:	  anoxic	  deep	  oceans	  and	  sediments	  
•  Cyanobacteria:	  oxic	  shallow	  marine,	  producing	  O2	  

anoxic deep ocean 

oxic shallow marine 

methanotrophs 

CH4 

O2 

methanogens H2 
CO2 (e.g.,	  Hayes	  et	  al.	  1993;	  Logan	  et	  al.,	  1995;	  Canfield,	  2005;	  

Bekker	  &	  Kaufman,	  2007;	  Arnold	  et	  al.,	  2007)	  

cyanobacteria 
atmosphere 

CH2O CO2 

O2 

Organic matter from single cellular life sank 
slowly in the ocean, leading to consumption of 
O2  near the surface & inhibiting transport of O2  
to the deep 

CO2 
pO2	  ~	  10-‐2	  PAL	  



AYer	  the	  second	  rise	  in	  O2:	  Phanerozoic	  (0.5	  Ga-‐now)	

•  Whole	  of	  the	  ocean	  has	  been	  oxidized	  

•  EvoluHon	  of	  mulHcellular	  life	  at	  0.6	  Ga:	  some	  parts	  of	  large	  
organic	  maker	  (e.g.,	  pellets)	  escape	  from	  dissociaHon	  due	  
to	  fast	  sinking	  in	  the	  ocean.	  

oxic ocean 

CH4 

O2 

methanogens 

CO2 

(e.g.,	  Hayes	  et	  al.	  1993;	  Logan	  et	  al.,	  1995;	  Canfield,	  
2005;	  Bekker	  &	  Kaufman,	  2007;	  Arnold	  et	  al.,	  2007)	  

cyanobacteria 
atmosphere 

CH2O 

CO2 
O2 

Partially anoxic ocean 
planktons, animals 

Rapid removal of organic matter decreases consumption 
of O2 and increases transport of O2 to the deep ocean 

pO2	  ~	  1	  PAL	  



Elements	  &	  life	  evoluHon	
•  As	  O2	  levels	  increased,	  
element	  abundances	  in	  the	  
ocean	  also	  changed.	  

	  	  	  	  -‐	  Fe2+	  → Fe2O3	  	  	  	  	  	  Mo	  → MoO4
2-‐	  

•  Change	  in	  availability	  of	  
bioessenHal	  elements	  

	  	  	  -‐	  Eukaryotes	  require	  more	  Mo	  &	  
Zn,	  whose	  abundances	  increase	  

	  	  	  	  	  Diversifica+on	  of	  eukaryotes	  
coincided	  with	  availability	  of	  
bioessen+al	  elements	  (Knoll	  et	  al.,	  2006)	

O2	  

S	  

(Anbar,	  2008)	  

Mo	  
Fe	  

Co	  



These	  components	  can	  influence	  on	  each	  other	  	  
→ there	  should	  be	  some	  feedback	  mechanisms	  

If	  a	  feedback	  is	  negaHve,	  the	  system	  would	  be	  stabilized	  
If	  posiHve,	  this	  can	  be	  a	  trigger	  for	  a	  runaway	  transiHon	  	

atmosphere	 ocean	 life	

O2,	  CH4	   BioessenHal	  elements	  

Organics	  burial	  OxidizaHon	  of	  metals	  

Too	  complicate	  to	  generalize!	  
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Overview:	  evoluIon	  of	  Earth’s	  atmosphere	  
・Irreversible	  oxidizaHon	  of	  the	  atmosphere	  &	  ocean	  
・Major	  transiHons	  &	  long	  periods	  of	  relaHve	  stability	  	  	  

Primary	  ques;ons	  
Why	  are	  the	  steady	  states	  stable?	  

How	  and	  why	  did	  the	  transi;ons	  occur?	  



1.	  reducing	  atmosphere	  on	  early	  
Earth	  &	  implicaHons	  for	  exoplanets	

How	  was	  a	  CH4-‐rich	  atmosphere	  maintained?	  

Why	  was	  Archean	  Earth	  habitable?	



How	  was	  a	  reducing	  atmosphere	  maintained?	  
Redox	  (reducing-‐oxidizing)	  states	  of	  atmosphere:	  
	  	  	  ・Inputs	  of	  oxidants	  (O2,	  SO2,	  OH,	  etc)	  	  
	  	  	  ・Inputs	  of	  reductants	  (CH4,	  H2S,	  H2,	  Fe2+,	  etc)	  

degassing	  

degassing	  

H2	  escape	

Inputs	

Inputs	

biological	 inputs	

Input	  sources:	  volcanic	  degassing	  (SO2/H2S,	  CO2/CH4)	  
	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  biological	  acHviHes	  (O2/CH4)	  
appearance	  of	  cyanobacteria	  may	  have	  occurred	  by	  2.7	  Ga	  
→ Inputs	  of	  reductants	  may	  have	  been	  higher	  in	  Archean?	  

O2	Photolysis	



1.	  Highly	  reducing	  early	  mantle?	  (KasHng	  et	  al.,	  1993;	  Holland,	  2002)　	  
→ Supplying	  reducing	  volcanic	  gas	  species,	  CH4,	  H2,	  and	  H2S	  

H2O	  +	  2FeO	  →	  Fe2O3	  +	  H2	  
Earth’s	  mantle	  may	  have	  been	  oxidized	  due	  to	  H2	  escape	  	  
→ Change	  in	  oxidaHon	  state	  of	  mantle	  induce	  the	  rise	  in	  O2?	

How	  was	  a	  reducing	  atmosphere	  maintained?	  

 Model	  of	  late	  Archean	  mantle	  
structure	  [Kump	  et	  al.,	  2001]	

Unlikely:	  OxidaHon	  states	  of	  basalts	  
and	  their	  mantle	  sources	  remained	  
constant	  since	  3.5	  Ga	  (Canil,	  2002;	  Li	  &	  Lee,	  
2004).　	  



2.	  Submarine	  volcanisms	  were	  predominated?	  	  	  	  	  	  	  	  
	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  (Kump	  &	  Barley,	  2007;	  Gaillard	  et	  al.,	  2011)	  

Submarine	  volcanoes	  emit	  more	  reducing	  gas	  species	  than	  
subaerial	  ones	  due	  to	  higher	  pressure	  and	  lower	  temperature	  

How	  was	  a	  reducing	  atmosphere	  maintained?	  

Reducing	

Oxidizing	

O
xy
ge
n	  
fu
ga
ci
ty
	

Thermodynamic	  equilibrium	  calculaHon	

subaerial	 submarine	



2.	  Submarine	  volcanoes	  were	  predominated?	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  
	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  (Kump	  &	  Barley,	  2007;	  Gaillard	  et	  al.,	  2011)	  

Absence	  of	  substanHal	  conHnents	  in	  the	  early	  Archean	  may	  
have	  played	  an	  important	  role	  to	  provide	  lots	  of	  reductants?	  	

How	  was	  a	  reducing	  atmosphere	  maintained?	  

Subaerial LIPs (large igneous provinces)	

Predominant	  
submarine	

Mix	  of	  submarine	  &	  
subaerial	



3.	  High	  levels	  of	  Methanogen	  acIviIes?	  (Konhauser	  et	  al.,	  2009)	
Ocean	  composiIon	  (High	  Ni	  concentraHon	  in	  the	  
oceans	  before	  2.5	  billion	  years	  ago)	

High	  Ni	  abundance	  
in	  the	  oceans	

Oceanic	  Ni	  
depleIon	

How	  was	  a	  reducing	  atmosphere	  maintained?	  



Hot	  early	  Earth’s	  mantle	  ⇒ ErupHon	  of	  ultlamafic	  Ni-‐rich	  
volcanic	  rocks	  (komaHite)	  &	  Ni	  input	  to	  the	  oceans	

CH4	  CO2	   CO2	  

Fe2+	  

CH4	  

Fe2+	  

CO2	  

Ni2+	  Ni2+	  
Ni2+	  

Ni2+	  

CH4	  

Mt	Methanogen	  

High	  methanogen	  acIviIes	  in	  Archean	

Mt	 Mt	 Mt	

CO2	  CO2	  

Before	  2.5	  Ga:	  Archean	

(Konhauser	  et	  al.,	  2009)	

Mt	



CO2	   CO2	  

Fe2+	  
Fe2+	  Fe2+	  

CO2	  

Ni2+	  Ni2+	  

CH4	  

Mt	Methanogen	  

Mt	

CO2	  CO2	  

AYer	  2.5	  Ga:	  Cooling	  Earth’s	  mantle	  
⇒ A	  decline	  in	  Ni	  concentraIon	  in	  the	  oceans	  at	  2.5	  Ga	  
⇒ a	  methanogen	  famine	  and	  a	  decrease	  in	  CH4	

CH4	  

(Konhauser et al., 2009)	

High	  methanogen	  acIviIes	  in	  Archean	

Mt	



How	  was	  a	  reducing	  atmosphere	  maintained?	  

Geological	  &	  biological	  inputs	  of	  reductants	  >	  2.5	  Ga	  
may	  have	  been	  higher	  than	  today	  because	  of	  hot	  
mantle	  and/or	  lack	  of	  substan;al	  con;nents	  

Con;nuance	  period	  of	  reducing	  atmosphere	  on	  Earth	  	  
→ Interior	  ac+vi+es:	  thermal	  evolu+on	  &	  con+nental	  

growth	  

	  	  What	  types	  of	  atmosphere	  do	  exist	  on	  Earth-‐like	  exoplanets	  as	  
func+ons	  of	  stellar	  age	  and	  planet	  mass?	  	

Was	  early	  Earth	  with	  a	  CH4-‐rich	  atmosphere	  
clima;cally	  stable	  &	  habitable?	  



(e.g.,	  Walker	  et	  al.,	  1980;	  Tajika	  &	  Matsui,	  1992)	

CO2	

HCO3-	Ca2+	

CaCO3	CaCO3	

Chemical	  
weathering	  degassing	  

degassing	  

Carbonate	  
formaHon	  

Carbonate-‐silicate	  cycle	  
Surface	  T↑	  

Weathering	  
rate↑	  

pCO2↓	  

Surface	  T↓	  

Weathering	  
rate↓	  
pCO2↑	  

NegaIve	  feedback	  

Why	  was	  early	  Earth	  habitable?	  
•  On	  present	  Earth,	  CO2	  is	  essenHal	  greenhouse	  effect	  
gas	  to	  stabilize	  climate	  on	  long	  Hme	  scales	  (Walker	  et	  al.,	  1981)	  

•  Possible	  soluHon	  for	  the	  Young	  Faint	  Sun	  problem	  (Walker	  et	  

al.,	  1981)	  



•  Paleosol	  evidence:	  CO2	  levels	  may	  not	  have	  been	  high	  
sufficient	  to	  keep	  the	  surface	  warm	  (Rye	  and	  Holland,	  1998)	  

•  High	  levels	  of	  CH4?	  But,	  CH4	  may	  not	  have	  been	  enough?	  

Haqq-Misra et al., 2009	

pCO2 < 10-2–10-3 bar 
at 2.8 Ga  	

Why	  was	  early	  Earth	  habitable?	  

pCH4	  must	  have	  
been	  several	  
thousands	  ppm	  
(10-‐2–10-‐3	  bar)	  ?	  
⇔	  high	  CH4	  inputs	  	  

If	  so,	  a	  new	  
quesIon	  arises…	



Organic	  haze	  on	  early	  Earth	  	  
•  Haze	  producHon	  at	  CH4/CO2	  >	  0.1?	  (Zahnle	  et	  al.,	  1990;	  Sagan	  &	  Chyba,	  

1997;	  Pavlov	  et	  al.,	  2001;	  Trainer	  et	  al.,	  2006)	  

•  AnHgreenhouse	  effect	  cools	  the	  surface?	  (Haqq-‐Misra	  et	  al.,	  2009)	  

	  	  	  	  e.g.,	  Titan	  haze	  cools	  the	  surface	  about	  9	  K	  (McKay	  et	  al.,	  1991)	  

•  Indirect	  greenhouse	  keeps	  the	  surface	  warm?	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  
(Sagan	  &	  Chyba,	  1997;	  Wolf	  &	  Toon,	  2010)	  

Absorbing	  &	  
scakering	  solar	  VIS	  
light	  

Haze	  layer	  
AnH-‐greenhouse	  
effect	  

Earth	  
NH3	 NH3	 NH3	

Strongly	  depending	  on	  opIcal	  properIes	  
and	  producIon	  rate	  of	  haze	  

UV	  shielding	  by	  haze	  
may	  have	  prevented	  

NH3	  dissociaHon	  

Indirect	  greenhouse	  
effect	  



Cassini-‐Huygens	  mission	  (2004-‐)	



Insights	  from	  Cassini-‐Huygens	

FormaHon	  of	  monomers	  
(100-‐8000	  Da)	  at	  high	  alHtudes	  
(1000	  km)	  by	  EUV	  &	  Lyman	  α	  
(Waite	  et	  al.,	  2007)	

Growth	  of	  monomers	  (50-‐100	  
nm)	  by	  surface	  reacHons	  with	  
hydrocarbons	  (Lavvas	  et	  al.,	  2010)	

CoagulaHon	  forming	  aggregates	  
with	  fractal	  structure	  (200-‐1000	  
monomers:	  1	  μm)	  at	  300-‐500	  km	  
(Niemann	  et	  al.,	  2005)	



ApplicaIons	  to	  early	  Earth	
•  Fractal	  structure	  of	  aggregate	  has	  strong	  effect	  on	  radiaHve	  

properHes	  of	  haze	  
•  IncorporaHng	  haze	  producHon	  &	  coagulaHon	  in	  a	  general	  

circulaHon	  model	  (GCM)	  (Wolf	  &	  Toon,	  2010)	

Average	  haze	  mass	  concentraIons	
LaItude	

A
lI
tu
de

	  (k
m
)	

Spherical	  haze	  	

OpIcal	  depth	  due	  to	  haze	  layers	

Strong	  UV	  shielding	  

minimal	  anIgreenhouse	  effect	  

Protect	  NH3	

Aggregate	  haze	  	

Titan-‐like	  haze	  would	  cause	  effecIve	  UV	  shield	  
not	  causing	  anIgreenhouse	  effect	  	  

(Wolf & Toon, 2010)	



Experiments:	  OpIcal	  constants	  of	  aerosols	  
•  実験装置	  

H2/He	  plasma	  lump	  

CH4/CO2	  gas	  mixture	  

•  エアロゾル光学的厚さ	  	  

Titanʼ’s	  aerosol	  
formed	  from	  CH4	  	  
(Khare	  et	  al.,	  1984)	  

Early	  Earth	  haze	  
	  (CO2/CH4=0.2)	  

High	  UV	  opacity	  

Low	  VIS	  opacity	  →	  	  
weak	  anI-‐greenhouse	  

(Sekine	  et	  al.,	  2008a,	  in	  prep.)	  

Ex
Hn

cH
on

	  c
oe

ffi
ci
en

t	  (
k)
	  

・Indirect	  greenhouse	  effect	  would	  be	  much	  
stronger	  than	  anIgreenhouse	  effect:	  	  

If	  haze	  formed,	  Earth	  would	  become	  warm	  	  



Laboratory	  experiments	  on	  Earth’s	  haze	  	

H2/He	  plasma	  lump	  

CH4/CO2	  gas	  mixture	  	  

Aerosol	  producIon	  rate	  for	  CH4/CO2	  

CH4	CO2	

0.01	  	  	  	  	  	  	  	  	  0.1	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  1	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  10	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  100	  

Sekine	  et	  al.	  (in	  prep.)	  



Haze,	  CH4	  &	  surface	  temperature	  
We	  introduced	  our	  experimental	  results	  into	  microphysical	  model	  (Wolf	  &	  

Toon,	  2010)	  	  S/S0=0.8	  (2.8	  Ga),	  CH4=3000	  ppm,	  fNH3=1011	  cm-‐2s-‐1	  (Pavlov	  et	  al.,	  2001)	  

Atmospheric	  pCO2	  (bar)	  

Su
rf
ac
e	  
te
m
pe

ra
tu
re
	  (K

)	  

270	

280	

290	

Without	  aerosol	  effect	  
(Haqq-‐Misra	  et	  al.,	  2009)	  

3	3	  x	  10-1	3	  x	  10-2	3	  x	  10-3	

With	  aerosol	  
effect	  

CH4/CO2<1	  
No	  substanIal	  aerosols	  
→CO2	  greenhouse	  	  

CH4/CO2=1-‐10	  
Increasing	  aerosol	  
indirect	  greenhosue	  	  
→Surface	  T	  increase	  

CH4/CO2>	  10	  
Aerosol	  producIon	  
reaches	  plateau	  	  
→Surface	  T	  

decrease	  as	  CO2	  
decrease	  

CH4/CO2	  	  
0.001	0.01	0.1	1	

Paleosol	  



Haze,	  CH4	  &	  surface	  temperature	  

Atmospheric	  pCO2	  (bar)	  

Su
rf
ac
e	  
te
m
pe

ra
tu
re
	  (K

)	  

270	

280	

290	

Without	  aerosol	  effect	  
(Haqq-‐Misra	  et	  al.,	  2009)	  

3	3	  x	  10-1	3	  x	  10-2	3	  x	  10-3	

With	  aerosol	  
effect	  

CH4/CO2	  	  
0.001	0.01	0.1	1	

Surface	  T	  	  
down	  

Lowering	  indirect	  
greenhouse	  effect	  

Low	  levels	  of	  silicate	  
weathering	  

CO2	  increase	  

Aerosol	  
producHon	  down	  

CH4/CO2	  decrease	  

H-‐C	  (Haze-‐climate)	  instability	  

Paleosol	  

PosiIve	  feedback	  



Haze,	  CH4	  &	  surface	  temperature	  
Because	  the	  yellow	  region	  is	  unstable,	  Earth	  might	  have	  been	  in	  the	  red	  

region	  in	  the	  diagram	  in	  Archean	  given	  paleosol	  constraints	  

Atmospheric	  pCO2	  (bar)	  

Su
rf
ac
e	  
te
m
pe

ra
tu
re
	  (K

)	  

270	

280	

290	

3	3	  x	  10-1	3	  x	  10-2	3	  x	  10-3	

With	  aerosol	  
effect	  

Stable	  Unstable	  Stable	   CH4/CO2	  	  
0.001	0.01	0.1	1	

Ni	  depleHon	  in	  the	  oceans?	  
(Konhauser	  et	  al.,	  2008)	  

subaerial	  volcanisms?	  (Kump	  &	  Barnery,	  2009)	  

Paleosol	  



The	  repeated	  severe	  glaciaIons	  from	  2.5	  to	  
2.2	  Ga	  at	  the	  transiIon	  from	  reducing	  to	  

oxidizing	  atmosphere	  

N2	

CO2	

O2	

CH4	
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Age	  (billion	  years	  ago)	
(Holland,	  1984;	  Tajika	  &	  Matsui,	  1992;	  KasHng,	  1993;	  Rye	  &	  Holland,	  1998;	  Farquhar	  et	  al.,	  2000;	  Pavlov	  &	  
KasHng,	  2002;	  Canfield,	  2005;	  Hoffman	  &	  Schrag,	  2002;	  Kump,	  2008;	  Holland,	  2006)	

The	  first	  major	  glaciaHons	



ImplicaIons	  for	  exoplanets	
Oxidizing	

Reducing	

Time	  

CH4/CO2	  >	  0.1?	  (Trainer	  et	  al.,	  2007)	

CH4/H2	  >	  0.05?	  (Khare	  et	  al.,	  1984)	

Haze	  formaIon	

CH4	  recycle	  by	  H	  &	  H2	  	

OxidizaHon	  by	  O	  &	  OH	
Mass	   ComposiHon	  	  

CH4	
H2	

CO2	O2 	

Early	  Earth?	  (e.g.,	  Sagan	  &	  Chyba,	  
1997;	  Wolf	  &	  Toon,	  2010)	  	  	

super-‐Earths?	  (Miller-‐Ricci	  et	  al.,	  
2012)	  	  	

Low	  

Massive	  



Organic	  haze	  on	  terrestrial	  exoplanets?	
What	  is	  an	  important	  parameter	  to	  determine	  the	  redox	  
condiHons	  of	  atmosphere?	  → Earth-‐mass	  planets	  can	  have	  
oceans	  with	  a	  wide	  range	  of	  water	  mass:	  Ocean	  mass?	  	  

(Peng et al., in prep.)	

High T & low P, CO2-
rich	

Low T & high P, CH4-
rich	

Observational data 
on current Earth	

(Kump & Barley, 2007)	

Earth	

Earth’s	  hydrothermal	  
vent	  model	  	



H2O	  (T	  =	  15℃)	

1	  bar	  N2	

•  Atmospheric	  composiHon	  of	  planets	  with	  ocean	  depth	  100	  km	  	
Organic	  haze	  on	  terrestrial	  exoplanets?	

Degassing	  flux	  (molecules/cm2/s	

M
ol
e	  
fr
ac
I
on
	

Current	  Earth	

H2	

CO2	

CO	

CH4	

Blue	  
Earths	  
CH4+OH→ 
CO2,	  CO	

CH4+CH
→ haze	

Orange	  
Earths	  	  
(super-‐Titans)	  

C2H6	

CH4	

H2	

CO2,	  	  

haze	

UV	

1-‐D	  photochemical	  model	



Habitability	  of	  ocean	  planets	

Abe	  et	  al.	  (2011)	  

Surface	  temp	  up	

H2O	  (OH)	  up	

Haze	  down	

NH3	  down	

Surface	  temp	  down	

H2O	  (OH)	  down	

Haze	  up	

NH3	  up	

NegaIve	  feedback:	  extensive	  
habitable	  zone	  for	  orange	  Earth	  

Habitable	  zone	  for	  deep	  
ocean	  planets	  	  
→	  very	  narrow	  because	  
of	  the	  absence	  of	  carbon-‐
silicate	  cycle	  and	  posiHve	  
feedback	  of	  water	  



Summary:	  Archean	  Earth	
•  Hot	  mantle	  and/or	  submarine	  volcanisms	  on	  early	  Earth	  
→ Reducing,	  CH4-‐rich	  atmosphere	  	  

	  	  	  	  → Evolu;on	  of	  the	  interior	  affect	  the	  chemical	  
condi;ons	  of	  the	  atmosphere	  and	  ocean	  

•  Organic	  haze	  may	  have	  kept	  early	  Earth	  habitable:	  

	  	  	  	  	  A	  hidden	  instability	  between	  climate	  &	  haze	  
　　CH4↓ → haze	  ↓ → low	  T	  &	  CO2	  ↑ → haze	  ↓・・・	  
　→ Any	  decrease	  in	  CH4	  triggered	  severe	  glacia;ons	  	  



conHnent	

Summary:	  system	  diagrams	

atmosphere	 ocean	 life	

Temperature	  (+)	  

haze	
climate	

Weathering	  (+)	  

CO2	  (-‐)	  

NegaHve	  feedback	  

greenhouse	  (+)	  

PosiHve	  feedback	  

Current	  Earth	Early	  Earth	

producHon	  
(+)	  



Summary:	  system	  diagrams	

atmosphere	 ocean	 life	

Temperature	  (+)	  

climate	

H2O	  (+)	  

PosiHve	  feedback	  

greenhouse	  (+)	  

Deep	  ocean	  “blue”	  Earths	



Summary:	  system	  diagrams	

atmosphere	 ocean	 life	

Temperature	  (+)	  

haze	
climate	

H2O	  (+)	  

producHon	  
(-‐)	  

NegaHve	  feedback	  

greenhouse	  (-‐)	  

Deep	  ocean	  “orange”	  Earths	



2.	  How	  and	  why	  did	  atmospheric	  
O2	  levels	  rise?	



Age	  (billion	  years	  ago)	

(Holland,	  1984;	  Tajika	  &	  Matsui,	  1992;	  KasHng,	  1993;	  	  
Rye	  &	  Holland,	  1998;	  Farquhar	  et	  al.,	  2000;	  Pavlov	  et	  al.,	  2001;	  Hoffman	  &	  Schrag,	  2000;	  Zahnle	  et	  al.,	  2006)	
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Why	  &	  how	  did	  O2	  increase	  rapidly?	
The	  Great	  OxidaIon	  Event	  (GOE):	  	  

the	  most	  significant	  chemical	  transiHon	



Age	  (billion	  years	  ago)	

Why	  did	  O2	  increase	  so	  rapidly?	

The	  Great	  OxidaHon	  Event	
N2	
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O2	
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Key:	  Climate	  change	  (decline	  in	  CH4⇒ severe	  glaciaHon)	

GlaciaIons	  
(Huronian	  glaciaIon)	

RelaIonship	  between	  climate	  change	  &	  rise	  in	  O2	  	  
increase	  O2	  → decrease	  in	  CH4,	  trigger	  a	  glaciaHon	  

climate	  change	  → shiz	  in	  balance	  of	  oxidant	  &	  reductant	  

⇒ detailed	  change	  in	  O2	  in	  response	  to	  glaciaIon	  	



2.5         2.4          2.3          2.2         2.1     
Age	  (Ga)	  

Problems	  	  
10-2 

10-3 

10-4 

10-5 

10-6 

At
m
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	  O

2	  l
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	  (P
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?	

We	  need	  new	  proxy	  for	  invesIgaIng	  conInuous	  
records	  of	  O2	  in	  response	  to	  glaciaIon	  



Redox	  sensiHve	  elements	  (Fe,	  Mn,	  Mo,	  Re,	  V)	  show	  
variaHons	  in	  solubility	  as	  a	  funcHon	  of	  redox	  states	  	  

(e.g., Tribovillard et al., 2000)	

FeS2	 FeCO3	

anoxic	 oxic	

(immobile)	
   (mobile)	

Proxy	  for	  reconstrucHng	  O2	  levels	  



CaSO4	 CaCO3	

anoxic	 oxic	

(immobile)	
   (mobile)	

(e.g., Tribovillard et al., 2000)	

Proxy	  for	  reconstrucHng	  O2	  levels	  
Redox	  sensiHve	  elements	  (Fe,	  Mn,	  Mo,	  Re,	  V)	  show	  
variaHons	  in	  solubility	  as	  a	  funcHon	  of	  redox	  states	  	  



TransiIon	  from	  reducing	  to	  oxidizing	  condiIons	

•  ReducHon	  of	  oxidaHve	  Mo	  &	  Re,	  oxidaHon	  of	  Fe	  &	  Mn	  
might	  have	  occurred	  around	  the	  redox	  boundary	  in	  
shallow	  marine	  	  

	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  	  → Enrichments	  of	  redox	  sensiHve	  elements	  	  	  

anoxic deep ocean 

oxic shallow marine 

HMoO4
2- 

(e.g.,	  Hayes	  et	  al.	  1993;	  Logan	  et	  al.,	  1995;	  Canfield,	  2005;	  
Bekker	  &	  Kaufman,	  2007;	  Arnold	  et	  al.,	  2007)	  

Redox boundary 

Fe2+ 

ReO4
2- 

Mn2+ Deposit	  &	  
enrichment	  



PotenIals	  for	  oxidizaIon	  
Average value of the  
Paleoproterozoic upper crust Eh (V)	

MoS2	

HMoO4
-	

ReS2	

ReO4
-	

UO2	

UO2(CO3)2
2-	

0.4	

0.3	

0.2	

0.1	
   0	

-0.1	

pH = 7 (Brookins, 1988)	

oxidizing	

reducing	

Mn(II)	

MnO2
	

Fe(II)	

Fe(III)	

(immobile)	
   (mobile)	

10-‐2	  PAL	  

10-‐4	  PAL	  

10-‐6	  PAL	  

Comparison	  of	  enrichments	  and/or	  depleIon	  would	  
aid	  in	  the	  reconstrucIon	  of	  O2	  levels	  	  

Required	  O2	  levels	  



A	  Whiff	  of	  O2	  at	  2.5	  Ga?	  	  
(before	  the	  Great	  OxidaIon	  Event)	  (Anbar	  et	  al.,	  2007)	

•  Enrichments	  of	  Mo	  &	  Re	  
→ pO2	  >	  10-‐6	  PAL	  

•  No	  enrichments	  of	  U	  &	  Fe	  
→ pO2	  <	  10-‐4	  PAL	  

•  MIF-‐S	  → pO2	  <	  10-‐5	  PAL	  

•  	  	  	  	  	  	  	  10-‐6–	  10-‐5	  PAL	  

Mo	 Re	 U	
Marine	  sediments	  at	  2.6	  
–	  2.5	  Ga:	  temporal,	  weak	  
increase	  in	  O2	  
(Anbar	  et	  al.,	  2007;	  Kaufmann	  et	  al.,	  2007:	  
Kendall	  et	  al.,	  2010) 



Osmium	  (Os)	  isotopic	  composiIons	  in	  
oceans	  (Sekine	  et	  al.,	  2011	  Nature	  Comms.)	  

・Point	  1:	  ConHnental	  crusts	  have	  high	  concentraHons	  of	  
radiogenic	  187Os	  decayed	  from	  187Re	  in	  conHnents.	

192Os	
190Os	

189Os	
188Os	

187Os	
187Re	

β	  decay	  (λ=1.66X10-11)	  

・Point	  2:	  Os	  is	  a	  redox-‐sensiHve	  element:	  under	  oxidizing	  
condiHons	  (>	  10-‐4	  PAL),	  mobile	  in	  water	  as	  oxidized	  ion	

HOsO5
-‐	Os	

Oxidizing	Reducing	

(mobile)	(immobile)	

radiogenic	  187Os	  	



Oxidizing	  atmospheres	  ⇒ radiogenic	  Os	  delivered	  to	  ocean	

Reducing	  atmospheres	  ⇒ non-‐radiogenic	  Os	  

ConHnental	  radiogenic	  Os	  
187Os/188Os	  ~1.4	  (high)	  

(Peucker-‐Ehrenbrink	  &	  Ravizza,	  2000)	  Non-‐radiogenic	  Os	  	  
187Os/188Os	  ~0.12	  (low)	  

OxidaHve	  
weathering	  

No	  input	

Current	  seawater	  Os	  
187Os/188Os	  	  ~1.06	  

Osmium	  (Os)	  isotopic	  composiIons	  in	  
oceans	  (Sekine	  et	  al.,	  2011	  Nature	  Comms.)	  



Sedimentary sequences in Paleoproterozoic 
 2.5 ‒ 2.0 Ga 



Huronian	  Supergroup	  
Most continuous sedimentary sequence of GOE.	



Huronian	  Supergroup	  

carbonate 
　diamictite 
sandstone 

shale 
diabase 

Huronian Supergroup 
(ON, Canada) 

2217Ma 

2450 Ma 

Lorrain fm 

Bruce fm 

Gowganda 
fm 

Ramsey  
lake fm 

Gordon Lake fm 

Espanola fm 

Redbeds 
(>10-4 PAL) 
(Young et al., 2001) 

No MIF-S  
(>10-5 PAL) 
(Papineau et al., 2007) 

MIF-S (<10-5 PAL) 
(Papineau et al., 2007) 

Detrital UO2 
& pyrite 
(Young et al. 2001) 

(Young et al., 2001; Papineau et al., 2007) 

(Oxic)	

(Anoxic)	

. 



Comparison	  with	  South	  Africa	  

carbonate 
　diamictite 
sandstone 

shale 
diabase 

Huronian Supergroup 
(ON, Canada) 

2217Ma 

2450 Ma 

Lorrain fm 

Bruce fm 

Gowganda 
fm 

Ramsey  
lake fm 

Gordon Lake fm 

Espanola fm 

Redbeds 
(>10-4 PAL) 
(Young et al., 2001) 

No MIF-S  
(>10-5 PAL) 
(Papineauet al., 2007) 

MIF-S (<10-5 PAL) 
(Papineau et al., 2007) 

Detrital UO2 
& pyrite 
(Young et al. 2001) 

(Young et al., 2001; Papineau et al., 2007) 

(Oxic)	

(Anoxic)	

hiatus 

Makganyene 
fm 

Timeball hill 
fm 
Duitschland  
fm 

2222Ma 
~11º (lat.) 

2316Ma 

hiatus 

Transvaal Supergroup 
(South Africa) 

Mn oxides 
(> 10-2 PAL) 
(Kirschvink et al., 2001) 



Boundary	  between	  Bruce	  &	  Espanola	  fms	  

Bruce Fm. 
(Glacial deposits) 



Analysis	  
•  Measurements	  of	  the	  concentraHons	  and	  isotope	  
composiHons	  of	  both	  Re	  and	  Os	  with	  a	  TIMS	  (JAMSTEC)	  
(e.g., Suzuki & Tatsumi, 2001; Kato et al. 2005) 

CCl4 

TIMS (Triton) 
(at JAMSTEC) 

Aqua regia 

230℃ 
24 hrs 

Re 
Os OsO4 

Re 

Os 
Os 

Re 

Fe 
Mg Re 

Re 

Micro-distillation	

Column separation	

Bulk rock  
  powders	



Levels	  in	  typical	  conInental	  crust	  and	  oceanic	  basalt	  

Abundances	  of	  Os	  &	  redox-‐sensiIve	  metals	  

2.5	  Ga	  organic-‐rich	  shales	  
(Anbar	  et	  al.,	  2007)	  

⇒	  Authigenic	  enrichment	  of	  Os	  in	  the	  sediments	  
deposited	  during	  climaIc	  recovery	  from	  glaciaIon.	  

(Sekine	  et	  al.,	  2011	  Nature	  Comms.)	



VariaIon	  in	  iniIal	  187Os/188Os	  (age	  =2.3±0.2	  Ga)	  

⇒	  A	  marked	  
increase	  in	  the	  

input	  of	  
radiogenic	  Os	

⇒	  No	  input	  of	  
radiogenic	  Os	(non-‐radiogenic)	  

Mantle-‐derived	  
value	  at	  2.3	  Ga 

O2	  level	  increased	  sufficient	  to	  occur	  the	  
oxida;ve	  weathering	  of	  Os	  during	  clima;c	  

recovery	  from	  the	  second	  glacia;on	  

Increasing 
radiogenic Os	

(Sekine	  et	  al.,	  2011	  Nature	  Comms.)	



VariaIon	  in	  iniIal	  187Os/188Os	  (age	  =2.3±0.2	  Ga)	  

Mantle-
derived value 
at 2.3 Ga	

Increasing 
radiogenic Os	

MnO	
(～10-‐2	  PAL)	

⇒	  O2	  levels	  aYer	  the	  second	  glaciaIon	  would	  
have	  been	  between	  10-‐4–10-‐2	  PAL.	  

(～10-‐4	  PAL)	



Huronian	  Supergroup	  

carbonate 
　diamictite 
sandstone 

shale 
diabase 

Huronian Supergroup 
(ON, Canada) 

2217Ma 

2450 Ma 

Lorrain fm 

Bruce fm 

Gowganda 
fm 

Ramsey  
lake fm 

Gordon Lake fm 

Espanola fm 

Redbeds 
(>10-4 PAL) 
(Young et al., 2001) 

No MIF-S  
(>10-5 PAL) 
(Mojzsis et al., 2007) 

MIF-S (<10-5 PAL) 
(Mojzsis et al., 2007) 

Detrital UO2 
& pyrite 
(Young et al. 2001) 

(Young et al., 2001; Papineau et al., 2007) 

(Oxic)	

(Anoxic)	

. 



Mn	  concentraIon	  throughout	  the	  
Paleoproterozoic	  glaciaIons	  (Sekine	  et	  al.,	  2011,	  EPSL)	  

Mn	  enrichments:	  
immediately	  aYer	  the	  last	  
Paleoproterozoic	  glaciaIon	  	  

pO2 >10-2 PAL 	

Mn	

Mn	  oxides	  also	  found	  in	  South	  Africa	  ⇒	  global	  
appearance	  of	  highly	  acIve	  aerobic	  biosphere	  

aYer	  the	  last	  Paleoproterozic	  glaciaIon	  



(～10-‐6	  PAL)	 (～10-‐4	  PAL)	

Re	  enrichments,	  No	  conInental	  Os	  inputs　⇒ 
pO2	  ～10-‐6–10-‐4	  PAL	  	

VariaIons	  in	  Os	  &	  Re	  in	  the	  aYermath	  of	  the	  first	  
Paleoproteroozoic	  glaciaIon	  (Goto,	  Sekine	  et	  al.,	  in	  prep.)	  	  

Glacial 
deposit	

Climatic 
recovery	

(non-‐radiogenic)	  
mantle-‐derived	  
value	



EvoluIon	  of	  O2	  levels	  during	  the	  GOE	  

2217Ma	  

2450	  Ma	  

Lorrain	  fm	  

Bruce	  fm	  

Gowganda	  
fm	  

Ramsey	  	  
lake	  fm	  

Espanola	  fm	  

10-‐6	   (PAL) 10-‐5	   10-‐4	   10-‐3	   10-‐2	   
MIF-‐S redbeds	  

&	  pyrite 

(Young	  et	  al.,	  2001;	  Papineau	  et	  al.,	  2007;	  Sekine	  et	  al.,	  2010;	  2011a	  b;	  Goto	  et	  al.,	  in	  prep) 

Mn 
Os 

Re 

global	  glaciaIon 

glaciaIon 

glaciaIon 

O2	

Step-‐like	  increases	  in	  O2	  in	  response	  to	  glaciaHons	  
→ Why	  did	  clima;c	  recovery	  accelerate	  oxygena;on?	  



Evidence	  for	  a	  hot	  &	  humid	  condiIon	  

δ13C org 

Minerals Chemicals Intensely	  chemical	  weathering	  

(‰) 
Lo

rr
ai

n 
fm

. 
G

ow
ga

nd
a 

fm
. 

Input	  of	  light	  carbon＋
rapid	  warming	  

⇒ large	  scale	  dissociaHon	  
of	  methane	  hydrate? 

Sekine	  et	  al.,	  2010,	  G-‐cubed	  

The last 
Paleoproterozoic 
glaciation	



Marquere	  Range	  
Supergroup,	  USA 

Finland,	  Karelian	  
Supergroup 

Sedimentary	  sequences	  in	  Paleoproterozoic	  
2.5	  –	  2.0	  Ga	  



VariaHons	  of	  carbon	  isotope	  in	  organic	  maker	

Rapid	  global	  warming	  occurred	  immediately	  
azer	  the	  glaciaHons	  

Sekine	  et	  al.,	  in	  prep.	  



RelaIonship	  between	  climate	  &	  O2	

CO2	   CO2	  

Fe2+	  
Fe2+	  Fe2+	  

CO2	  

Ni2+	  
CH4	  

Cy	

Cy	 Mt	Cyanobacteria	   Methanogen	  

O2	  

Mt	

CO2	  CO2	  

CH4	  

CO2	  

CO2	  

CH4	   CH4	  

Greenhouse	  condiIon	  



RelaIonship	  between	  climate	  &	  O2	

CH4	  decline	

GlaciaHon	

O2	  increase	

Cyanobacteria	  
blooming	

MiHgaHng	  the	  
greenhouse	  effect	

Atmospheric	  reacHons	

CO2	   CO2	  

Fe2+	  
Fe2+	  Fe2+	  

CO2	  

Ni2+	  
CH4	  

Cy	

Cy	 Mt	Cyanobacteria	   Methanogen	  

O2	  

Mt	

CO2	  CO2	  

CH4	  

CO2	  

CO2	  

PO4
3-‐	  

PO4
3-‐	  

PO4
3-‐	  

Cy	 Cy	 Cy	Cy	

O2	O2	
O2	O2	

O2	

A	  posiIve	  feedback:	  A	  driving	  force	  for	  the	  rapid	  	  
transiIon	  to	  the	  oxidizing	  world	  associated	  with	  

mulIple	  glaciaIons	

Greenhouse	  condiIon	  
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What	  determines	  the	  steady	  states?	  
Redox	  (reducing-‐oxidizing)	  states	  of	  atmosphere:	  
	  	  	  ・flux	  of	  oxidants	  (O2,	  SO2,	  etc)	  	  
	  	  	  ・flux	  of	  reductants	  (CH4,	  H2S,	  H2,	  Fe2+,	  etc)	  

degassing	  

degassing	  

H2	  escape	

Inputs	

Inputs	

biological	inputs	

O2	

flux	  of	  oxidants	  (=	  photosynthesis	  +	  H2	  escape	  –	  weathering	  (pO2))	
Simplified	  C-‐H-‐O	  system:	  steady	  state	  (Goldblak	  et	  al.,	  2006)	

flux	  of	  reductants	  (=	  methanogenesis	  –	  CH4	  photolysis	  (pO2))	



What	  determines	  the	  steady	  state?	  

Redox	  (reducing-‐oxidizing)	  states	  of	  the	  atmosphere	  

MulHple	  steady	  states	  (Goldblak	  et	  al.,	  2006)	  

pO2	  vs.	  O2	  flux	

pO2	  in	  atom.	  CH
4d
is
so
ci
at
io
n	  
ra
te
	

ヘイズUV遮蔽?	  

UV	  shielding	  by	  O3	

Greenhouse	  
condiHons	  in	  
deglaciaHon	

Present	  level	  of	  
photosynthesis	

ClimaIc	  perturbaIons	  in	  the	  Paleoproterozoic	  	  →	  triggering	  a	  jump	  
to	  another	  steady	  state	  of	  the	  redox	  states	  of	  the	  atmosphere	



What	  determines	  the	  steady	  states?	  
Redox	  (reducing-‐oxidizing)	  states	  of	  the	  atmosphere	  
	  	  	  ・Inputs	  of	  oxidants	  (O2,	  SO2,	  etc)	  	  
	  	  	  ・Inputs	  of	  reductants	  (CH4,	  H2S,	  H2,	  Fe2+,	  etc)	  

Net	  primary	  producIvity	  from	  O2	  photosynthesis	  
(=	  inputs	  of	  nutrients	  (phosphate)	  ∝ surface	  T)	

O2	  levels	



Enceladus’	  plume	  &	  interior	  ocean 

Primary	  ques;ons:  Is life there? 
Are	  there	  any	  hydrothermal	  systems?	  
What	  is	  its	  temperature	  condi;on?	  

What	  kinds	  of	  metabolic	  energy	  sources?	  

(Schumidt	  et	  al.,	  2007;	  Postberg	  et	  al.,	  2011)	



Mars	  geochemistry	  
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How	  can	  Earth’s	  evoluIon	  be	  seen	  from	  space?	  

(Holland,	  1984;	  Tajika	  &	  Matsui,	  1992;	  KasHng,	  1993;	  Rye	  &	  Holland,	  1998;	  Farquhar	  et	  al.,	  2000;	  Pavlov	  &	  
KasHng,	  2002;	  Canfield,	  2005;	  Hoffman	  &	  Schrag,	  2002;	  Kump,	  2008;	  Holland,	  2006)	

CharacterizaHon	  of	  evoluHon	  of	  Earth’s	  atmosphere	  →	  
Modeling	  spectra	  from	  Earth-‐like	  exoplanets	  with	  TPF	  &	  
Darwin	  	  (e.g.,	  Kaltenegger	  et	  al.,	  2007)	  
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