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摘要：富甲烷浅层海相沉积物中的生物地球化学过程已引起了国内外学者的广泛关注。研究采用数值模拟的

方法对“海洋四号区”浅层沉积物中甲烷生物地球化学过程进行定量研究。依据研究区域实际地质资料，使用

Ｍａｔｈｅｍａｔｉｃａ建立起一维反应运移稳态模型。模拟结果认为研究区深层沉积物内赋存有甲烷源，释放的甲烷气以

气泡的形式运移至沉积物表层，并造成气泡淋滤现象。气泡淋滤使孔隙水中ＳＯ２－４ 等溶质浓度在海底以下０～２．８

ｍ的范围内保持不变。甲烷气泡在浓度梯度作用下向孔隙水中溶解，溶解通量为１６０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１，溶解甲烷

在微生物作用下被ＳＯ２－４ 氧化，氧化速率为１４０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１。甲烷通量与氧化速率均远小于水合物脊等甲烷

渗漏活跃地区，ＳＭＴＺ埋藏也相对较深，故推测甲烷源埋藏较深或规模较小，也有可能是良好的圈闭条件阻止了甲

烷逸出。作为ＡＯＭ过程的重要自生矿物，本地区碳酸盐和硫化物矿物沉淀速率都比较低（分别为３５ｍｍｏｌ·ｍ－２

·ａ－１和７０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１），且碳酸盐的沉淀受到了硫化物矿物的影响。
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　　海洋沉积物沉积至浅埋藏过程中，在沉积颗粒、
孔隙水及沉积介质之间发生一系列物理、化学及生
物地球化学过程。该过程在改造原生的地球化学记
录的同时，也形成了新的沉积记录，是全球大气—陆
地—海洋沉积旋回的重要环节［１］。这一旋回中，有
机质的降解是海底生物地球化学过程的能量来源和

动力，根据反应自由能大小，有机质依次被 Ｏ２、

ＮＯ－３ 、Ｍｎ（Ⅳ）、Ｆｅ（Ⅲ）、ＳＯ２－４ 等氧化，在沉积物剖
面上形成明显的分带现象：氧还原带、硝酸盐还原
带、锰还原带、铁还原带、硫酸盐还原带和产甲烷
带［２］。据估计，海洋中每年产生的甲烷量高达８５～
３００Ｔｇ，约占全球甲烷产量的３０％，使海洋沉积层
成为一个巨大的甲烷库［３］，在有利的圈闭条件下可
形成天然气藏、天然气水合物藏等重要的海底矿产。
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　　上覆沉积物快速堆积、构造挤压变形等过程可
使天然气藏、水合物藏、产甲烷带等源区快速释放出
甲烷，继而以气泡形式或溶于低温流体中向上运移，
直至被孔隙水中的氧化剂氧化。通常情况下，Ｏ２ 等
氧化剂在沉积物表层几厘米范围内即被耗尽，故海
洋沉积介质中的甲烷主要被ＳＯ２－４ 消耗。向上运移
的甲烷气与向下扩散的海水硫酸盐在海底附近的狭

窄区域内反应，形成硫酸盐—甲烷转换带（ｓｕｌｆａｔｅ－
ｍｅｔｈａｎｅ　ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ　ｚｏｎｅ，ＳＭＴＺ）。这是在甲烷厌
氧氧 化 古 菌 （Ａｎａｅｒｏｂｉｃ　ｍｅｔｈａｎｅ　ｏｘｉｄｉｚｉｎｇ　Ａｒ－
ｃｈａｅａ，ＡＮＭＥ）和硫酸盐还原菌（ｓｕｌｆａｔｅ　ｒｅｄｕｃｉｎｇ
ｂａｃｔｅｒｉａ，ＳＲＢ）共同作用下发生的甲烷厌氧氧化
（ａｎａｅｒｏｂｉｃ　ｏｘｉｄａｔｉｏｎ　ｏｆ　ｍｅｔｈａｎｅ，ＡＯＭ）—硫酸盐
还原过程［４－５］，其简化化学计量关系可表示为［６］：

ＣＨ４＋ＳＯ２－ →４ ＨＣＯ－３ ＋ＨＳ－＋Ｈ２Ｏ
ＨＣＯ－３ 和 ＨＳ－是 ＡＯＭ 过程的重要产物。部

分 ＨＳ－可上升至沉积物表层被重新氧化成ＳＯ２－４ ，
另一部分则可能与碎屑矿物或矿物表层化学还原生

成的二价铁以单硫化铁（ＦｅＳ）的形式沉淀，或进一
步反应形成黄铁矿［７］。而 ＨＣＯ－３ 则可与Ｃａ２＋结合
形成自生碳酸盐矿物：

Ｃａ２＋＋２ＨＣＯ－３ＣａＣＯ３＋ＣＯ２＋Ｈ２Ｏ
自生碳酸盐岩在全球大陆边缘广泛分布，是海
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底天然气渗漏系统的重要标志，其矿物成分以方解
石、白云石和文石为主，主要以烟囱、结核、丘等形态
产出。自生碳酸盐矿物使甲烷碳以无机碳的形式埋
藏海底，是海底重要的“碳汇”［８－１０］。碳酸盐岩的形
态、组分记录了矿物形成时的流体特征和沉积环境，
是追溯甲烷来源、恢复古海洋环境和古气候的重要
媒介。
正是因为以上重要原因，富甲烷海相浅层沉积

物中的生物地球化学过程引起了国内外研究者的广

泛关注。近年来，国外研究者在甲烷形成、运移机
制、ＡＯＭ反应机制以及自生碳酸盐矿物的形成机
制等研究领域取得了重要进展［７，１０－１２］。我国研究人
员也对甲烷渗漏区域的生物群落以及自生碳酸盐岩

开展了大量调查，但大部分研究工作仍处于定性描
述阶段［１３－１５］，对甲烷循环各阶段生物化学过程的定
量研究只有零星报道［１６］。本研究选取“海洋四号
区”两个重力柱样，对研究区浅层沉积物中甲烷氧化
及自生矿物沉淀过程进行定量研究，拟回答以下问
题：（１）甲烷在沉积物中的运移机制；（２）沉积物中甲
烷通量、ＡＯＭ反应速率和碳酸盐岩生成速率。

１　研究区地质概况

南海为西太平洋最大的边缘海之一，位于欧亚
板块、太平洋板块和印度洋板块交汇处，呈 ＮＥ—

ＳＷ 向菱形展布。其北部陆缘在三大板块的相互作
用下，形成独特的边缘构造特征：东部为汇聚陆缘，
北部、西部为离散陆缘［１７－１９］。“海洋四号区”为ＳＯ－
１７７航次在南海北部水深约３　０００ｍ的深水冷泉活
动区划定的沉积体，位于东沙群岛东北部，东临台湾
岛，西与珠江口盆地相望，在区域构造上隶属于台西
南盆地。该盆地属于中新生代叠合型或残留复合型
断陷裂谷盆地，西北边缘为被动构造边缘，东部边缘
为主动碰撞边缘，在这两者的交汇处形成了主动和
被动陆缘侵蚀区［２０］。由于前古近纪区域上 ＮＥ—

ＳＷ 向张裂作用的结果，导致该盆地从北至南被分
割为北部凹陷、中央隆起带和南部凹陷等３个构造
单元［２１］。

２００４年，广州地质调查局与德国ＩＦＭ－ＧＥＯ－
ＭＡＲ合作实施ＳＯ－１７７航次，在东沙海域开展甲烷
循环及其对环境影响的研究调查，在“海洋四号区”
采集到大量沉积物样品。其沉积物孔隙水数据表
明［１７，２２］，表层沉积物顶空气中富含甲烷，孔隙水中

ＳＯ２－４ 浓度随着深度增加逐渐减小至接近零值，且随
着ＳＯ２－４ 浓度的降低 Ｈ２Ｓ（指孔隙水中 Ｈ２Ｓ、ＨＳ－和

Ｓ２－的总和）浓度迅速升高，而沉积物中有机质的含
量并没有出现随深度降低的趋势，可知“海洋四号
区”沉积体浅层沉积物中有机质驱动的硫酸盐还原
反应较弱，ＳＯ２－４ 主要通过甲烷驱动的硫酸盐还原反
应消耗。此外，在从海底表面到ＳＯ２－４ 开始降低的
深度之间，ＳＯ２－４ 、Ｃａ２＋ 等孔隙水成分含量保持不
变［１７］。这种现象在全球主动和被动大陆边缘均有
发现［１２，２３］，多被认为是由生物淋滤所造成，但气泡
淋滤也是可能造成孔隙水成分保持不变的重要原

因［１２］。

ＳＯ－１７７航次重力取样器取得的岩心岩性较一
致，根据颜色和沉积物颗粒粗细变化，从上向下可分
为４段：（１）灰棕色黏土；（２）深灰色含钙质超微化石
粉砂质黏土，出现少量斑状黑色硫化物沉积；（３）深
灰色含钙质超微化石粉砂质黏土与灰色富含贝壳碎

屑的有孔虫砂浊流层互层；（４）深灰色含钙质超微化
石粉砂质黏土。沉积物表层散落分布着多孔凝块
状、结核状以及具有流体通道结构的烟囱状碳酸盐
岩，自生矿物主要为高镁方解石和文石，低镁方解石
和白云石含量较低。有些孔洞中发育垂直空洞壁生
长的方解石和文石［１７，２４］。苏新等［２４］通过对该海域
的冷泉碳酸盐岩自生矿物的碳同位素组成研究，得
到了极负的δ１３ＣＰＤＢ，表明其沉积物中的甲烷可能为
生物成因。于晓果等［２５］在ＳＯ－１７７航次ＧＣ１１站位
的沉积物样品中，检出了大量ＡＯＭ标志化合物，根
据其同位素组成特征认为，研究区内的甲烷主要来
源于微生物降解改造有机质，在缺氧环境下发生以
微生物为媒介的甲烷厌氧氧化作用。在ＳＯ－１７７航
次多个站位的沉积物中均发现了与裂隙、空洞以及
奶油泡沫糕点状等特殊结构，这些结构可能由于大
量气体膨胀或逸出形成。海底电视观测的结果表
明，“海洋四号区”沉积物中虽然有大量冷泉生物壳
体，但生物活动较为寂静，以生物活动遗迹为主，生
物扰动及生物淋滤活动微弱。说明在地质历史时
期，该区域曾经有大量甲烷渗漏，但现今甲烷渗漏活
动比较微弱或暂时停止。

２　工作方法

２．１　取样及分析方法

本文选取ＳＯ－１７７航次两个重力柱状取样站位

ＧＣ１和ＧＣ３为研究对象，ＧＣ１位于１１９°１１．９２６°Ｎ、

２１°１８．５４３°Ｅ，水深３　００２ｍ，岩心长４４０ｃｍ，ＧＣ３位
于１１９°１１．９１９′Ｎ、２１°１８．５３４′Ｅ，水深３００５ｍ，岩心

２８
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图１　研究区地质背景及取样位置

Ｆｉｇ．１　Ｓｋｅｔｃｈ　ｍａｐ　ｓｈｏｗｉｎｇ　ｔｈｅ　ｇｅｏｌｏｇｉｃａｌ　ｓｅｔｔｉｎｇ　ａｎｄ　ｓａｍｐｌｉｎｇ　ｓｉｔｅｓ　ｏｆ　ｒｅｓｅａｒｃｈ　ａｒｅａ

长５１３ｃｍ（采样位置见图１）。孔隙水样品在航次现
场采集，并进行部分指标分析，测试项目包括 ＴＡ、

Ｈ２Ｓ、ＣＨ４ 和ＳＯ２－４。ＴＡ含量通过滴定法测定，在样
品滴定前，以标准海水为标样进行试剂的标定。在
滴定过程中，向孔隙水样品中持续通入 Ｎ２ 以排出
产生的ＣＯ２ 和 Ｈ２Ｓ气体。ＳＯ２－４ 含量由离子色谱
仪测定，ＣＨ４ 含量则通过气相色谱仪进行测定［１７］。

Ｃａ２＋测试工作在亥姆霍兹基尔海洋研究中心
（ＧＥＯＭＡＲ）进行，其浓度由ＩＣＰ分析方法测定［２６］。
假设沉积物中的孔隙全部被孔隙水充填，可根据冷
冻干燥后的质量差计算沉积物孔隙度，再采用最小
二乘法得到表层沉积物孔隙度以及稳态压实后孔隙

度。孔隙水数据详见航次报告及后续文献［１７，２７］，部
分数据尚未公开发表。

３８
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２．２　数学模型

固体沉积物（ｓ）与孔隙水溶质（ｄ）质量守恒公式
如下：

［（１－Φ）Ｃｓ］
ｔ ＝－

［（１－Φ）ωＣｓ］
ｘ ＋

（１－Φ）∑Ｒｓ （１）

（ΦＣｄ）
ｔ ＝ΦＤｓ

２　Ｃｄ
ｘ２ －

（ΦｖＣｄ）
ｘ ＋

ΦＲｉ＋Φ∑Ｒｄ （２）

ｘ（ｃｍ）为埋深，ｔ（ａ）为时间，Φ 为孔隙度，Ｄｓ
（ｃｍ２·ａ－１）为分子扩散系数，Ｃｄ（ｍｍｏｌ·ｃｍ－３）为
溶质浓度，Ｃｓ（ｗｔ％）为固态成分所占比重，ｖ（ｃｍ·

ａ－１）为孔隙水埋藏速率，ｗ（ｃｍ·ａ－１）为固体埋藏速
率。Ｒｓ、Ｒｄ为反应项，Ｒｉ为淋滤速率。
假设海洋沉积物为稳态压实过程，孔隙度随深

度增加呈指数降低［２８］：

Φ＝Φ∞＋（Φ０＋Φ∞）·ｅ－βｘ （３）

Φ０ 为表层沉积物孔隙度，Φ∞为稳态压实后的

沉积物孔隙度，β（ｃｍ
－１）为孔隙度衰减指数。根据

实测数据，采用最小二乘法拟合得到Φ０、Φ∞和β的
取值分别为０．８５、０．５５、０．０４。
稳态压实过程中沉积物和孔隙水均相对于海底

向下埋藏，埋藏速率分别为：

ｖ＝Φ∞·ω∞
Φ

（４）

ω＝ω∞
·（１－Φ∞）
（１－Φ）

（５）

ω∞（ｃｍ·ａ－１）为压实后沉积物与孔隙水埋藏速
率。参照地质环境类似的台西南地区，ω∞取０．０１
ｃｍ·ａ－１［２９］。
孔隙水中ＳＯ２－４ 等溶质的分子扩散系数（Ｄｓ）除

与温度、压力和盐度等因素有关外，还受到沉积颗粒
的影响［３０］：

Ｄｓ＝
Ｄｍ

１－２ｌｎΦ
（６）

Ｄｍ（ｃｍ２·ａ－１）为溶质在海水中的扩散系数。
海水与沉积物中水交换所引起的淋滤作用提高

孔隙水溶质的运移速率：

Ｒｉ＝α０·
ｅｘｐ（Ｌｉｒｒ－ｘα１

）

１＋ｅｘｐ（Ｌｉｒｒ－ｘα１
）
·（Ｃｏ－Ｃｘ） （７）

Ｃ０（ｍｍｏｌ·ｃｍ－３）为沉积物表层溶质浓度，Ｃｘ
（ｍｍｏｌ·ｃｍ－３）为埋深ｘ处的溶质浓度，α０（ａ－１）为
沉积物表层淋滤系数，ａ１（ｃｍ）为淋滤作用衰减系

数，Ｌｉｒｒ（ｃｍ）为淋滤深度。
甲烷在向上运移过程中同时在气相与溶解相间

进行交换［３１］：

ＲＭＢ＝ｋＭＢ·（ＣＭＢ－ＣＣＨ４） （８）

ＲＭＢ（ｍｍｏｌ·ｃｍ－３·ａ－１）为气体溶解速率，ｋＭＢ
（ａ－１）为气体溶解动力学常数，ＣＭＢ（ｍｍｏｌ·ｃｍ－３）

为甲烷饱和度［３１－３２］。
微生物作用下的ＡＯＭ过程的反应速率由双分

子反应动力学定义为［３３－３４］：

ＲＡＯＭ＝ｋＡＯＭ·ＣＳＯ２－４ ·ＣＣＨ４ （９）

ＲＡＯＭ（ｍｍｏｌ·ｃｍ－３·ａ－１）为 ＡＯＭ 反应速率，

ｋＡＯＭ（ｃｍ３·ａ－１·ｍｍｏｌ－１）为ＡＯＭ反应速率常数。

ＨＣＯ－３ 与孔隙水中Ｃａ２＋结合形成碳酸盐的速
率与碳酸钙溶度积有关：

ＲＣａ＝ｋＣａ·（
ＣＣａ·ＣＣＯ３
ｋｓｐ

－１） （１０）

ｋＣａ（ｗｔ％·ａ－１）为碳酸钙生成速率常数，ｋｓｐ
（ｍｏｌ　２·ｋｇ－２）为碳酸钙溶度积，由孔隙水温度、压力
以及盐度所决定［３５］。
硫化物矿物生成速率（ＲＳＲＥＭ）公式如下：

ＲＳＲＥＭ＝ｋｒｅＳ·ＣＨ２Ｓ （１１）

ｋｒｅＳ（ｗｔ％·ａ－１）为反应速率常数。

２．３　数值模型

２．３．１　网格划分
按照生物地球化学反应强度在沉积物剖面上的

分布，将沉积柱划分为不均匀网格。反应速率较大
的区域网格多，分辨率高（最小层厚度为１．４ｍｍ），
其他位置网格少，分辨率低。

ｄｘ＝０．１＋１２．８８７３＊［１－ｅ－
５．８４６１
Ｌ ＊（ｎ２．８－ｉ）

２］（１２）

ｘｉ＝∑ｄｘ＝∑
ｉ

ｊ＝１
０．１＋１２．８８７３＊［１－

ｅ－
５．８４６１
Ｌ ＊（ｎ２．８－ｊ）

２］ （１３）

ｄｘ（ｃｍ）为网格长度，Ｌ（ｃｍ）为沉积柱模拟长
度，ｎ为网格数目，ｘｉ（ｃｍ）为第ｉ层埋深。网格在沉
积柱内的分布见图２。

２．３．２　边界条件与初始条件

ＧＣ１和ＧＣ３相距约１０ｍ，地质背景基本一致，
因此，将ＧＣ１和ＧＣ３站位数据集合，其表层沉积物
与孔 隙 水 溶 质 含 量 设 为 模 型 的 上 边 界 条 件

（Ｄｉｒｉｃｈｌｅｔ型边界），下边界处的物质浓度梯度为零
（Ｎｅｕｍａｎｎ型边界）。根据航次报告的孔隙水资料
可知，主要反应带分布在海底以下２．８～５．５ｍ，故
沉积柱长度取１０ｍ，包含整个反应带。温度、压力
和盐度数据均采用野外实测数据［１７］。边界条件及
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初始条件见表１。

图２　沉积柱内的网格分布

Ｆｉｇ．２　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ　ｏｆ　ｕｎｅｖｅｎ　ｇｒｉｄ

表１　初始条件及边界条件

Ｔａｂｌｅ　１　Ｉｍｐｏｓｅｄ　ｐａｒａｍｅｔｅｒｓ　ａｎｄ　ｂｏｕｎｄａｒｙ　ｃｏｎｄｉｔｉｏｎｓ

参数 值 单位

沉积柱长 １０ ｍ

网格数 １００

温度 ２．１ ℃

压力 ３０７ ａｔｍ

盐度 ３４．６ ＰＳＵ

干燥沉积物密度 ２．５ ｇ·ｃｍ－３

孔隙水浓度 １．０４１ ｇ·ｃｍ－３

表层沉积物孔隙度 ０．８５

稳态压实后沉积物孔隙度 ０．５５

孔隙度衰减系数 ０．０４ ｃｍ－１

ＣＨ４饱和度 ０．２１７　７ ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

沉积速率 ０．０１ ｃｍ·ａ－１

上边界条件

Ｃａ２＋ ０．０１ ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

Ｈ２Ｓ １×１０－９　 ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

ＣＨ４ １×１０－６　 ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

ＳＯ４２－ ０．０２８　５ ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

ＴＡ　 ０．００２　４ ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

ＴＣ　 ０．００２　２ ｍｍｏｌ·ｃｍ－３

ＣａＣＯ３ ４ ｗｔ％

２．３．３　模型求解
按照２．３．１的网格划分方法，将沉积柱划分为

１００层，结合数学模型中的物理化学反应方程式，利
用有限差分法，将质量守恒方程（ｅｑ．１）、（ｅｑ．２）离散
化，转化为常微分方程。最后代入边界条件和初始
条件，使用 Ｍａｔｈｅｍａｔｉｃａ　１０．１的ＮＤｓｏｌｖｅ功能对离
散化的常微分方程求解，得到反应物含量在不同深
度的分布情况。通过以下方法对模拟结果进行检
验：（１）观测模拟的固相沉积物和孔隙溶质含量与实

测值拟合程度；（２）根据Ｂｅｒｇｅｒ－Ｈｅａｔｈ箱式模型，计
算沉积体系中固相沉积物或孔隙水溶质输入量与输

出量是否符合物质守恒关系。

３　结果与讨论

模型检验的结果显示如图３。模拟的物质浓度
曲线与ＧＣ１和 ＧＣ３站位实际测得的数据高度吻
合，固相沉积物与孔隙水溶质物质守恒度均达

９９％，表明本研究建立的数值模型及模拟结果可以
反映研究区的甲烷生物地球化学过程。
表２为最佳拟合状态下的地质参数，各参数值

均与Ｃｈｕａｎｇ等在台西南盆地海底增生楔获得的相
应的参数值接近［２９］。反应速率及物质通量见表３。
模拟过程中还发现，研究区内 ＡＯＭ 过程对甲烷溶
解速率常数（ｋＭＢ）的变化最为敏感，当ｋＭＢ为零时，

ＳＯ２－４ 浓度梯度极小，表明沉积柱内的溶解甲烷不足
以消耗ＳＯ２－４ ，必定存在额外的来自沉积物深部的甲
烷补给。因此，推测在沉积物深部可能赋存有甲烷源
（油气藏、天然气水合物藏等）。而确定具体甲烷源类
型则需要更多的碳氧同位素、矿物组合等数据辅助。
碳酸盐作为ＡＯＭ过程的后续产物，除与ＡＯＭ过程
有关外，还受到硫化物矿物的影响。硫化物矿物的形
成降低孔隙水碱度，不利于碳酸盐矿物沉淀。

３．１　气泡淋滤

如图３所示，孔隙水中ＳＯ２－４ 等溶质浓度在海
底以下０～２．８ｍ范围内保持不变，沉积块体的快
速堆积和淋滤作用都可能导致这一现象。
边坡的削峭作用、海底地震、油气充注、水合物

分解等过程可能造成边坡滑塌，滑块在搬运过程中
与海水混合，并在重力作用下在海底形成浊流沉积。
通过分子扩散，浊流层与下伏沉积物之间的骤变逐
渐被抹平。但本地区岩心上部为正常的深海沉积，
并没有发现厚达３ｍ的浊流沉积层，故该过程基本
不存在。
生物淋滤是指底栖生物为了呼吸和觅食造成的

海水与洞穴水的交换作用，导致海水被快速引入深
层沉积物，进而通过分子扩散与孔隙水混合［３６］。由
于生物淋滤现象与底栖生物的活动有关，所以一般
仅限于沉积物上层几厘米到几十厘米范围内，虽然
曾发现深达几米的现象［３７－３８］，但至今未发现相应的
底栖生物，即大尺度的生物淋滤作用本身存在较大
的争议。本区生物活动较为寂静，故生物淋滤作用
十分微弱。
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　海 洋 地 质 与 第 四 纪 地 质 ２０１６年　

（红色圆点代表ＧＣ１站位，绿色圆点代表ＧＣ３站位，实线代表模拟结果）

（Ｔｈｅ　ｒｅｄ　ｃｉｒｃｌｅｓ　ａｒｅ　ｍｅａｓｕｒｅｄ　ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｓ　ｏｆ　ＧＣ１，ｔｈｅ　ｇｒｅｅｎ　ｃｉｒｃｌｅｓ　ａｒｅ　ｍｅａｓｕｒｅｄ　ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｓ　ｏｆ　ＧＣ３，

ｔｈｅ　ｒｅｓｕｌｔｓ　ｏｆ　ｓｔｅａｄｙ　ｓｔａｔｅ　ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ　ａｒｅ　ｓｈｏｗｎ　ｗｉｔｈ　ｓｏｌｉｄ　ｌｉｎｅｓ）

图３　ＧＣ１和ＧＣ３站位ＣＨ４、ＳＯ４２－、Ｈ２Ｓ、Ｃａ２＋、ＴＡ和ＣａＣＯ３ 的浓度分布特征

Ｆｉｇ．３　Ｄｅｐｔｈ　ｐｒｏｆｉｌｅｓ　ｏｆ　ｍｅａｓｕｒｅｄ　ａｎｄ　ｍｏｄｅｌｅｄ　ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｓ　ｏｆ　ｄｉｓｓｏｌｖｅｄ　ｍｅｔｈａｎｅ，ｓｕｌｆａｔｅ，ｓｕｌｆｉｄｅ，ｔｏｔａｌ　ａｌｋａｌｉｎｉｔｙ　ａｎｄ　ｃａｒｂｏｎａｔｅｓ

表２　气泡淋滤系数及反应速率常数

Ｔａｂｌｅ　２　Ｄｅｒｉｖｅｄ　ｐａｒａｍｅｔｅｒ　ｖａｌｕｅｓ

参数 值 单位

沉积物表层淋滤系数 （а１） ４．５ ａ－１

淋滤作用衰减系数 （а２） ２５ ｃｍ

淋滤作用深度（Ｌｉｒｒ） ２８０ ｃｍ

ＡＯＭ反应速率常数 （ｋＡＯＭ） １５０ ｃｍ３·ｍｍｏｌ－１·ａ－１

硫化物矿物生成速率常数（ｋｒｅＳ） ０．０１１ ｗｔ％·ａ－１

气泡溶解常数 （ｋＭＢ） １．４×１０－４　 ａ－１

碳酸盐生成速率常数 （ｋＣａＰ） ２．７×１０－６　 ｗｔ％·ａ－１

全球陆坡环境多次发现气泡通过沉积物表面进

入上覆海水的现象［３９－４０］。水合物分解释放甲烷或富
含有机质的沉积物经过生物或热解过程形成甲烷，

甲烷气泡可在毛细管力作用下向上运移［４１］，在松软
的沉积物中留下运移通道，提高沉积物渗透率，最终
可导致上覆水与孔隙水发生混合［１２］。因此，研究区
内溶质稳定达２．８ｍ的现象最有可能是由甲烷气
泡淋滤造成的。该深度与Ｃｈｕａｎｇ等［２９］在台西南盆
地获得的气泡淋滤深度（１．２～２．８ｍ）接近。

３．２　生物地球化学过程

３．２．１　甲烷溶解与厌氧氧化
甲烷气泡上升至沉积物表层过程中向孔隙水中

扩散（图４）。沉积柱１０ｍ范围内，甲烷溶解通量为

１６０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１（表３），是孔隙水中溶解甲烷
的主要来源，该值比水合物脊等甲烷渗漏活跃地区
低几个数量级［１０，４２］。

图４　甲烷溶解速率、ＡＯＭ反应速率及碳酸盐生成速率分布曲线

Ｆｉｇ．４　Ｏｘｉｄａｔｉｏｎ　ｒａｔｅ　ｏｆ　ａｎａｅｒｏｂｉｃ　ｍｅｔｈａｎｅ，ｍｅｔｈａｎｅ　ｇａｓ　ｂｕｂｂｌｅ　ｄｉｓｓｏｌｕｔｉｏｎ　ｒａｔｅ，ａｎｄ　ｒａｔｅ　ｏｆ　ｃａｒｂｏｎａｔｅ　ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ
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表３　生物化学反应速率及ＣＨ４、ＳＯ２－４ 、Ｈ２Ｓ通量

Ｔａｂｌｅ　３　Ｄｅｐｔｈ－ｉｎｔｅｇｒａｔｅｄ　ｔｕｒｎｏｖｅｒ　ｒａｔｅｓ　ａｎｄ

ｂｅｎｔｈｉｃ　ｆｌｕｘ　ｏｆ　ＣＨ４、ＳＯ２－４ ａｎｄ　Ｈ２Ｓ

参数 值

气泡溶解速率（ＦＭＢ） １６０

ＡＯＭ反应速率（ＦＡＯＭ） １４０

硫化物矿物生成速率（ＦｒｅＳ） ７０

碳酸盐生成速率 （ＦＣａＰ） ３５

沉积物－海水界面 Ｈ２Ｓ通量 ７０

沉积物－海水界面ＣＨ４通量 ２０

沉积物－海水界面ＳＯ４２－通量 １４０

甲烷埋藏通量 １．３

　　　单位：ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１

　　溶解甲烷在ＳＭＴＺ内的厌氧氧化过程是海洋
浅层沉积物中非常重要的生物地球化学过程，显著
影响孔隙水溶质组成和含量。ＡＯＭ 反应速率由孔
隙水中ＣＨ４ 和ＳＯ２－４ 浓度以及反应速率常数决定
（ｅｑ．９）。ＡＯＭ强度在沉积柱内的分布见图４。海
底以下１０ｍ范围内ＡＯＭ反应速率为１４０ｍｍｏｌ·

ｍ－２·ａ－１（表３），消耗８５％的溶解甲烷，其余大部
分进入上层海水（２０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１）。虽然

ＡＯＭ过程消耗了大部分甲烷，其反应速率仍远小
于流体活跃的水合物脊、Ｅｃｋｅｒｎｆｏｒｄｅ等地区（反应
速率数量级为１０４　ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１）［７，４２］。

因此，研究区内的海洋沉积物中甲烷通量小、

ＳＭＴＺ埋藏深、ＡＯＭ 反应速率低，推测甲烷源可能
埋藏较深或规模较小，即使甲烷源具有一定的规模，
也处于其活动的间歇期。也可能因为甲烷源圈闭条
件较好，尚无有效的运移通道向深水海底浅层沉积
物中供给甲烷，而只有少量甲烷逸出。此外，作为沉
积物中重要的运移机制，气泡淋滤作用可提高溶质
运移速率，导致向下扩散的ＳＯ２－４ 通量增大，进而使

ＳＭＴＺ埋藏地更深。
深海浅层沉积物中的甲烷气的成因类型主要包

括生物成因气、热成因气和混合型气体，可根据

ＡＯＭ反应过程中形成的碳酸盐矿物或生物标志物
等的地球化学数据判断具体的甲烷成因。但目前尚
未有ＧＣ１和ＧＣ３两个站位的碳酸盐及更多矿物的
地球化学数据，故难以准确判断甲烷气的成因。于
晓果等［４１］采用ＳＯ－１７７航次取得的ＧＣ１１站位的沉
积物样品，对其 ＡＯＭ 生物标志物的碳同位素组成
进行研究，认为ＧＣ１１站位的甲烷为生物成因。本
文工作站位距离 ＧＣ１１约１４０ｍ，地质条件极为类
似，故其甲烷极可能与ＧＣ１１类似为生物成因甲烷，

但需要更多的地球化学数据加以佐证。
在本研究区，沉积物中甲烷通量较小，只有少量

甲烷进入上层海水并进一步扩散、分解，几乎没有甲
烷进入大气圈，对区域气候影响极小。但是，一旦海
底大规模释放甲烷，即使ＡＯＭ反应速率大大增加，
孔隙水中的硫酸盐依然不足以消耗全部甲烷，将会
导致甲烷进入上层海水，甚至最终进入大气圈，从而
对区域气候产生影响。

３．２．２　自生碳酸盐与硫化物矿物的沉淀
自生碳酸盐矿物是海洋碳循环的重要“碳汇”。

如图３所示，沉积物样品中碳酸盐含量的实验室测
量值高于模拟值。这是因为，模拟值是在当今地质
条件下的计算结果，而实际测量值则代表着过去年
代的沉积累积，两者之间的差异表明，该地区历史上
可能曾发生自生碳酸盐矿物沉淀。此外，海底甲烷
渗漏以及ＡＯＭ过程会在海底造成某些底栖生物和
微生物种群的繁荣，形成的生物碳酸盐矿物也可能
对自生碳酸盐矿物的含量造成干扰。
图３显示，随着甲烷厌氧氧化，孔隙水碱度升

高，碳酸盐含量也随之升高。但碳酸盐沉淀速率仅
为３５ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１（表３），远低于水合物脊等
地区（１　２００ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１）。碳酸盐的沉淀显
然受到了较弱的ＡＯＭ过程的制约。较低的碳酸盐
沉淀速率导致本地区并未发育巨型的碳酸盐建造

体，只有块状碳酸盐岩孤立地分散在海底表面。一
旦甲烷气大规模释放，可能会使沉积物中碳酸盐矿
物含量快速增加，甚至形成巨厚的碳酸盐沉积，如九
龙甲烷礁等。随着碳酸盐的沉淀，沉积介质孔隙度
逐渐减小，甲烷的上升受到影响，上升甲烷逐渐向碳
酸盐壳周围孔隙度较大的沉积物中水平转移，直到
该地区沉积物孔隙同样被碳酸盐所填充。因此，利
用碳酸盐形成速率以及沉积物的岩性特征可以反演

区域碳酸盐的沉积历史。

Ｈ２Ｓ与沉积物中的活性金属离子铁反应生成
硫化物矿物的速率为７０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１，在沉积
柱上部４～２０ｃｍ 沉积了少量斑状黑色硫化物矿
物［１７］。由于硫化物矿物的不稳定性，相关研究大多
仍处于实验室阶段，定量研究条件尚不成熟，难以实
施精确模拟，但本研究得到的硫化物矿物生成速率
仍为黄铁矿等含硫矿物的研究提供了一定参考。

４　结论

根据ＳＯ－１７７航次实测数据，通过数值模拟方
法对“海洋四号区”浅层沉积物中的甲烷生物地球化

７８
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学过程进行模拟，得到了研究区沉积物中 ＣＨ４、

ＳＯ２－４ 等物质的运移速率和化学反应速率等数据。
根据模拟结果推测本区沉积物深部可能赋存有甲烷

源，甲烷源释放的甲烷气以气泡的形式向上运移，并
最终穿过沉积物—海水界面，在沉积物浅层形成气
泡淋滤现象，使孔隙水中ＳＯ２－４ 等溶质浓度在０～
２．８ｍ的范围内保持不变。
甲烷气泡上升至沉积物表层过程中溶解于孔隙

水中，溶解速率为１６０ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１。溶解甲
烷在微生物作用下被ＳＯ２－４ 氧化，氧化速率为１４０
ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１。作为 ＡＯＭ 过程重要的自生矿
物，碳酸盐和硫化物矿物形成速率分别为３５和７０
ｍｍｏｌ·ｍ－２·ａ－１。上述反应速率均远小于水合物
脊、Ｅｃｋｅｒｎｆｏｒｄｅ等流体活跃地区。
研究区内较低的反应速率以及埋藏相对较深的

ＳＭＴＺ表明，甲烷源可能埋藏较深或规模较小，也可
能是在圈闭条件较好的情况下，只有少量甲烷气逸
出。此外，本研究还发现，碳酸盐矿物的沉淀除受

ＡＯＭ反应制约外，还受到硫化物矿物的影响，硫化物
矿物的形成使孔隙水碱度降低，不利于碳酸盐沉淀。
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