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摘 要 海洋沉积物的早期成岩作用是其沉积和埋藏过程中发生的一系列生物、物理和化学变化，其驱动力为有机质的降解，

根据反应自由能大小，参与反应的氧化剂顺序为：O2>NO-3>Mn4+>Fe3+>SO2 -4 。随着埋深增加，形成一系列氧化—还原化学带，并推

动着海底沉积物中部分自生矿物的生成及C、N、S、Fe、Mn等元素的地球化学循环和同位素分馏。一系列有机质降解反应会改变

原生沉积物中保存的地球化学信息，对古环境和古气候的研究具有重要意义。在早期成岩作用过程中，有机质降解产生的碳酸

根离子和钙离子、亚铁离子结合会形成方解石、文石、菱铁矿等碳酸盐矿物。硫酸盐还原产生的还原态硫最终与亚铁离子形成

黄铁矿。此外，目前常用于氧化还原环境重建的代用指标有：1）Fe组分；2）Corg/P比值；3）氧化还原敏感微量元素；4）Mo、U同位

素。围绕海洋沉积物早期成岩作用中的矿物和元素地球化学行为，评述了早期成岩作用过程中有机质降解反应机制，探讨了反

应进程中发生的元素地球化学循环和同位素分馏，以及相伴生的碳酸盐矿物和黄铁矿等自生矿物的形成机理。最后，总结了现

有研究的不足，并对未来的研究方向进行了展望。
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0 引言

早期成岩作用是指沉积物在温度较低（<25 ℃）

的环境沉积至浅埋藏过程中，在孔隙水完全充填的情

况下，沉积物颗粒、孔隙水及沉积环境水介质之间发

生的一系列物理、生物及化学变化[1]。早期成岩作用

的持续时间会因沉积物的堆积速率差异而相差很大。

比如，在快速堆积的沉积物中，其时间尺度最短约50
年；而在缓慢堆积的沉积物中，其时间尺度甚至和洋

盆相当[2]。早期成岩作用对海洋体系中的生物地球化

学循环起到了至关重要的作用，微生物的参与使得沉

积物中的有机质分解，随之发生元素的氧化还原以及

同位素分馏，并伴随有自生矿物的生成。

早期成岩作用的研究始于20世纪30年代，直到

20世纪70年代，学术界逐渐认识到早期成岩作用在

海洋生物地球化学循环中的重要意义，并且在元素

的地球化学行为及自生矿物的形成等方面取得了重

要进展[3]。

1 有机质降解的主要氧化还原反应

有机质降解是非常重要的早期成岩过程，是沉

积物中发生的大多数生物地球化学转化的主要驱动

力[1]，其在理想状态下，主要包括有氧呼吸、硝酸盐还

原、金属（铁、锰）氧化物还原、硫酸盐还原和甲烷生

成等反应（表1）。根据反应自由能大小，参与反应的

氧化剂顺序为：O2>NO-3>Mn4+>Fe3+>SO2 -4 [3,5-6]。因此随

着沉积物埋深的增加，形成了一系列理想状态下的

氧化还原带（图1）。
有机质的氧化降解是整个氧化还原反应系列的
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基础。作为主要电子受体，海底有机质（包括碳水化

合物、含氮化合物、脂类、腐殖质等）在有氧与厌氧两

种环境下的氧化降解过程明显不同[3,8]。有氧环境

下，需氧细菌利用自身产生的水解酶和高反应性的

含氧自由基（O-2、H2O2、OH等）将有机质氧化为H2O、
CO2等[3]。厌氧环境下，微生物则会先将有机质水解，

然后通过发酵作用将其转化为小分子化合物

（CH3COOH、H2等），最终这些小分子化合物与 O2、
NO-3、Mn4+ 、Fe3+ 、SO2 -4 等 氧 化 剂 反 应 生 成 H2O、
CO2等[3]。

1.1 有氧呼吸作用

有氧呼吸作用发生于沉积物表层的几毫米至几

百米不等（图1）[5-7]。由深海向浅海，有机质的通量会

随着初级生产力的升高或水深的降低而增加，因此

随着水深的变浅，有氧呼吸的速率也就越大，活性有

机质会更快地消耗O2，进而抑制O2扩散的深度，因此

浅海有氧呼吸对有机质矿化的相对贡献度随之降

低。不过，强水动力条件下的再悬浮可以提高浅海

地区有氧呼吸对有机质矿化的相对贡献，如美国

Galveston海湾有氧呼吸对有机质矿化相对贡献甚至

可达 90%[9]。相比之下，在深海中，初级生产力和沉

积速率都很低，沉积到水体底部的有机质活性极低。

因此，O2在沉积物中的扩散速率大于消耗速率，几乎

所有的有机质都通过有氧呼吸被消耗，只是消耗速

率比较低，但对有机质矿化的相对贡献却很高，其相

对贡献最高可达到硫酸盐还原和其他途径的 100~
1 000倍[10-11]。

1.2 硝酸盐还原

如图 1所示，在有氧呼吸作用带之下，硝酸盐还

原开始出现，该层底部氧化还原环境逐渐变为厌氧。

其中由于Mn还原的自由能与硝酸盐还原的自由能

很接近（表 1），所以在硝酸盐还原带，二者的还原会

同时进行[5]。硝酸盐还原区发生的化学反应，对沉积

物有机质降解的相对贡献为 7%~11%[12]。在大部分

海洋沉积物中，O2和NH+4的含量决定了硝化作用的

速率，硝化作用一般发生于O2含量较高的区域，反硝

化作用则一般发生于O2含量较低的区域。

1.3 铁锰氧化物的还原

Fe、Mn氧化物的还原是有机质降解矿化的主要

反应。在近海厌氧沉积物中，铁锰氧化物的还原主

要有两种：生物还原，即在微生物（铁锰还原菌）作用

下，以有机质为电子供体的异化还原（DIR）[13]；非生

物还原，即铁锰氧化物被S2-和NH+4还原[14-15]。因为Fe
供给有限，所以两种还原途径是存在竞争的[10,16-18]。

在许多沉积物中，锰主要通过与铁或硫发生电

子交换从而间接地参与有机质分解[19]。在现代绝大

多数海域中，锰含量很低（地壳丰度仅为0.072%）[10]，

多以非生物还原为主要途径[20]，所以锰的异化还原对

有机质降解矿化的相对贡献很小。但在极少数高锰

海区，如巴拿马海盆和 Skagerrak海峡中的锰含量分

别可达10%和4%[18,21-22]，其锰异化还原对有机质矿化

表1 自然界有机质矿化主要途径的标准Gibbs自由能（醋酸盐为电子供体）（据文献[4]）
Table 1 Standard Gibbs free energy of main pathway of organic matter mineralization in nature

(acetate as electron donor)(after reference [4])
有机质降解作用

有氧呼吸

硝酸盐还原

锰还原（软锰矿）

铁还原（非晶态FeOOH）
硫酸盐还原

甲烷生成

化学反应

O2+1/2C2H3O-2→HCO-3+1/2H+
4/5NO-3+3/5H++1/2C2H3O-2→2/5N2+HCO-3+1/5H2O
7/2H++2MnO2+1/2C2H3O-2→2Mn2++HCO-3+2H2O
15/2H++4FeOOH+1/2C2H3O-2→HCO-3+6H2O+4Fe2+
1/2H++1/2SO42-+1/2C2H3O-2→1/2H2S+HCO-3
1/2H2O+1/2C2H3O-2→1/2CH4+1/2HCO-3

反应自由能Δ G(KJ)
-402
-359
-385
-241
-43.8
-19.9

图 1 早期成岩作用垂直剖面图解（据文献 [7]修改）

Fig.1 Vertical section of early diagenesis
(modified from reference [7])
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的相对贡献占主导，可达30%~90%[23]。近年来，现代

海洋陆架沉积物中的异化铁还原受到越来越多的关

注[24]。如我国大河控制的东部边缘海，接收了大量含

活性铁的陆源沉积物，异化铁还原可能比硫酸盐还

原更加重要[25]。

1.4 硫酸盐还原与甲烷生成

据估计，在近海沉积物中，硫酸盐还原对有机质

矿化的平均相对贡献可达（62±17）%[20]，其还原效率

与有机质的含量、活性和沉积速率均呈正相关[10,26]，

且已有相关的定量研究[27]。

在硫酸盐还原中主要存在两个反应：甲烷厌氧

氧化作用（AOM）和有机质硫酸盐还原作用[26]。通常

存在甲烷时，孔隙流体中可用的大部分硫酸盐通过

甲烷厌氧氧化作用进行还原[28-29]，而在无甲烷海洋沉

积物中，有机质硫酸盐还原则是有机质再矿化和硫

化物形成的主要机制[30]。

最近研究表明，在硫酸盐甲烷转化带（SMTZ）
中，有机质硫酸盐还原作用和甲烷厌氧氧化作用是

在硫酸盐还原细菌和甲烷氧化古菌作用下同时发生

的[31-33]，且两种细菌大多会以一种共生体的形式存

在，但仍有少数甲烷氧化古菌是以单体形式存在[34]。

不过，硫酸盐并非AOM的唯一电子受体，Fe3+、
Mn4+、NO-3、NO-2等都是AOM的电子受体，且在热力学

上相对于硫酸盐更容易参与AOM[35-36]。有研究表明，

铁 氧 化 物 还 原 和 甲 烷 厌 氧 氧 化 之 间 的 耦 合

（铁-AOM）可能会对沉积物铁循环及其相关过程产

生重要影响[37]，比如，在硫酸盐甲烷转化带（SMTZ）之

下，发现的自生蓝铁矿就与铁驱动的AOM有关[38]。

但目前对于海洋中有利于铁-AOM的环境条件的了

解仍知之甚少[39]。又比如在缺氧区，如果存在硝酸

盐，那么硝酸盐相关的甲烷厌氧氧化可能是冷泉或

含天然气水合物沉积物中的主要甲烷汇[40]。对于该

过程，目前已经明确两种相关微生物：甲基奥米拉

毕 菌（Methylomirabilis oxyfera）和 甲 烷 八 叠 球 菌

（Methanosarcinales）。此外，目前关于锰参与AOM的

证据仍显不足，还有待进一步研究[41]。

硫酸盐还原带之下由产甲烷细菌产生甲烷是有

机质降解的最终阶段。在早期成岩作用中，硫酸盐

还原与甲烷生成是相互抑制又相互关联的[42]。相互

抑制是因为硫酸盐还原反应需要消耗氢，而只有硫

酸根被消耗完（<1 mmol/L）之后，在微生物的作用下，

氢才会被用来生成甲烷[43]。但二者又相互关联，因为

在氧化带系列中，硫酸根的浓度是影响甲烷生成带

深度的重要影响因素[10,44]。

2 早期成岩作用中的自生矿物

在海洋沉积物早期成岩过程中，随着一系列氧

化还原反应的进行，沉积物和孔隙水中元素会发生

扩散和迁移，在沉积物中会形成硫化物和自生碳酸

盐矿物（图1）。
2.1 黄铁矿的形成过程

在海洋沉积物早期成岩作用过程中，草莓状黄

铁矿[45]是特征矿物（图 2），其主要出现在缺氧环境

中[47]，但在热液喷口附近也可能出现[48]。自生黄铁矿

可依据形成环境的不同分为两种：形成于海水中的

同生黄铁矿和形成于沉积物孔隙水的成岩黄铁矿[43]，

其形成主要受活性有机质含量、硫酸盐的还原和活

性铁含量的限制[49]。

Wilkin et al.[50]对草莓状黄铁矿的特征和形成机

理进行了详细的研究。其形成机理目前主要有以下

两种认识：第一种形成机理认为黄铁矿的形成需要

以硫复铁矿（Fe3S4）等为中间产物[50-51]。即海洋沉积

物中出现FeS微晶结核并逐渐生长至形成硫复铁矿

（Fe3S4），之后粒度相近的硫复铁矿微晶聚合形成草

莓状结构。最后聚合而成的硫复铁矿发生加硫反应

形成黄铁矿。第二种形成机理则认为黄铁矿的形成

不需要经过硫复铁矿生成的中间过程[52]。

图 2 英格兰东南部始新世伦敦黏土中的草莓状黄铁矿

（扫描电子显微照片由 Stephen Grimes拍摄）（据文献 [46]）
Fig.2 Strawberry pyrite from Eocene London clay in

southeastern England (SEM photograph by Stephen Grimes)
(after reference [46])
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另外，草莓状黄铁矿的形貌和粒度特征可以很

好的反映其形成环境。在相同时代，同生草莓状黄

铁矿的粒度大小要小于成岩黄铁矿[31,46]，在纵向时间

线上，古代沉积物和现代沉积物中草莓状黄铁矿的

几何平均直径却没有显著变化[46]，因此粒度大小不能

用来指示形成时代，但可以粗略推测其形成环境。

2.2 自生碳酸盐矿物的形成及同位素特征

海洋中的自生碳酸盐矿物多与冷泉活动有关，

主要包括镁方解石、白云石和文石（图 3），可分为两

大类[57-58]：1）以文石为主要矿物的碳酸盐形成于海水

—沉积物界面；2）以高镁方解石或白云石为主要矿

物的碳酸盐形成于产甲烷带和硫酸盐还原带附近。

Magalhães et al.[58]绘制了加的斯湾甲烷自生碳酸盐岩

形成的图解模型，可以很好地展示其形成过程

（图4）。自生碳酸盐矿物的形成必须保证碱度够高，

甲烷厌氧氧化作用产生的HCO-3，刚好为碳酸盐沉淀

提供了足够高的碱度。近年来的研究表明，文石更

倾向于出现在 SO2 -4 和碱度都偏高的偏氧化环境中，

而 SO2 -4 浓度过高则会抑制白云石和高镁方解石的

形成[59]。

菱铁矿（FeCO3），作为富铁的碳酸盐矿物，如果

在海洋沉积物大量出现，则是孔隙水硫酸盐减少和

早期成岩过程中形成的水硫化物完全反应的证据[60]。

陈惠昌等[61]在神狐海域发现沉积物中有菱铁矿充填

黄铁矿晶间空隙的现象。此外，在大陆边缘沉积物

的产甲烷带中也发现有菱铁矿[62]。在海洋厌氧环境

中的自生菱铁矿指示的是缺硫（或硫化物分解缓

慢）、Fe2+和HCO-3含量高、Ca2+含量低的沉积环境[63]。

图 3 （a，b）墨西哥湾 SS296站位微晶半自形低镁方解石（据文献 [53]）；（c，d）墨西哥湾 GB382站位冷泉碳酸盐岩

中半自形白云石晶体（据文献 [54]）；（e）墨西哥湾深水区 Alaminos Canyon油气渗漏区中孔洞充填的针状文石晶体

（据文献 [55]）；（f）南海东北部 GMGS2⁃16站位石膏晶体（棱柱状）（据文献 [56]）
Fig.3 (a, b) Microcrystalline hypidiomorphic low⁃Mg calcite at station SS296 in gulf of Mexico (after reference [53]); (c, d)
hypidiomorphic dolomite crystals in cold seep carbonate rocks at station GB382,gulf of Mexico (after reference [54]); (e) acicu⁃
lar aragonite crystals filled with holes in Alaminos Canyon oil and gas leakage area, gulf of Mexico deepwater area (after refer⁃

ence [55]); (f) gypsum crystals (prismatic) at station GMGS2⁃16, northeastern South China Sea (after reference [56])
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冷泉中的甲烷主要有两种：生物成因甲烷和热

成因甲烷（图 4）[58]。生物成因甲烷中的 δ13C通常

在 -110‰~ -50‰[64]，而 产 热 甲 烷 的 δ13C 值 通 常

在-50‰~-30‰[65]。冷泉碳酸盐岩中的碳元素主要

来源于甲烷中的碳，因此其 δ13C值偏负[66]，一般

在-70‰~-35‰[67]，但目前很难根据 δ13C值确定详细

的甲烷源[65]。

冷泉碳酸盐的氧同位素组成偏重，δ18O通常

为-0.7‰~7‰，这是因为天然气水合物释放的流体富

含 18O[59,68]。此外黏土矿物的脱水作用也会释放富

含 18O的层间水。但也有研究认为冷泉碳酸盐富

集 18O是沉淀时周围孔隙水与深部富集 18O的流体发

生混合所致[69]。

菱铁矿的 δ13C 可以用来判断其形成环境。

Mozley et al.[70]认为 δ13C值小于-8‰的菱铁矿可能是

海洋成因，因为其碳元素基本来自沉积物中的有机

质，δ18O值小于-13‰且 δ13C值为正值的菱铁矿更可

能为陆相成因。此外，钙、镁、锰的含量也可以用来

判断菱铁矿的形成环境，因为大洋中含有更多的

Mg2+、Ca2+和更少的Fe2+、Mn2+ [71]。

3 早期成岩作用中的元素地球化学
行为

在早期成岩作用过程中，有机质的降解矿化，自

生矿物的形成，以及微生物的存在，都会改变沉积物

和孔隙水中的元素化学组成，影响元素的迁移转化

和同位素分馏。

3.1 C、N、S同位素

海洋中的碳元素分为有机碳和无机碳。按照

δ13C的值可以将有机碳分为以下几种：可水解氨基酸

（平均值-19.93‰）和碳水化合物（平均值-20.74‰）

中的 δ13C较高，而脂类（平均值-25.37‰）和酸不溶部

分（平均值-22.94‰）的 δ13C较低[72]。这种同位素的

分馏是在生物大分子合成时期就已形成，对此不做

过多讨论。在早期成岩作用过程中，碳水化合物和

可水解氨基酸优先降解，导致有机质中 13C的贫化[73]。

但细菌生长会优先吸收 13C，因此高 δ13C的细菌成因

有机质的加入，会提高残留有机质中的δ13C值[74]。

残留有机质中氮元素在早期成岩过程中分馏的

主要原因有：1）不同同位素组成的有机质的差异分

解；2）含氮化合物水解过程中的氮分馏；3）细菌有机

图 4 加的斯湾甲烷自生碳酸盐岩形成的图解模型（据文献 [58]修改）
天然气水合物常见于流体管道附近，以文石为主的碳酸盐岩形成于海水—沉积物界面附近，而以白云石为主的碳酸盐岩形成于沿流体通道及其周围的沉积柱内

Fig.4 Graphical model of the formation of methane authigenic carbonates in the gulf of Cadiz (modified from reference [58])
natural gas hydrates are common in the vicinity of fluid pipelines. Aragonite⁃dominated carbonate rocks are formed near the seawater/sediment interface; dolomite⁃dominated
carbonate rocks are formed along the fluid channels and surrounding sedimentary columns
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质的加入[75]。其中含氮化合物主要是蛋白质，蛋白质

水解时 14N先被释放。这部分 14N被细菌合成有机质

时优先利用，导致细菌成因有机质中 δ15N偏低[76]。沉

积物有机质中易分解的成分多富集 15N，所以随着有机

质的降解，沉积物中 δ15N也会逐渐减小[76]。但也有学

者发现沉积物中δ15N随着有机质降解逐渐增加[77]。如

亚热带大西洋的研究表明早期成岩过程中有机质的

消耗是导致沉积物中δ15N随深度增大的原因[78]。不过

也有学者观察到沉积物中的 δ15N变化极小[79]。因此，

有机质分解转化中氮分馏的研究还有待进一步深入。

对于硫元素，在早期成岩过程中，硫元素的循环

始于H2S的形成。活性 Fe（III）氧化物会与部分H2S
形成 FeS，另一部分H2S则与O2、NO-3、铁锰氧化物等

氧化剂反应形成一系列中间态硫（S2 -n 、S0、S2O-3、SO2 -3
等）和硫酸盐，之后中间态硫发生氧化还原反应或歧

化反应，最终以黄铁矿（FeS2）或有机硫的形式保存

下来[80-81]。

在硫酸盐还原反应中，硫还原细菌优先还原 32S，
使之固定于金属硫化物中，导致剩余海水中硫酸盐

相对富集 34S。最近研究发现，在部分沉积物中草莓

状黄铁矿的 δ34S均为很大的负值（-40‰~-20‰），说

明这类黄铁矿中的硫元素的来源可能与细菌成因

的 32S2-有关[82-83]。而 Lin et al.[84]则认为 34S亏损的黄铁

矿代表早期成岩产物（有机质硫酸盐还原），因为后

期成矿利用的是水体中富含 34S的硫酸盐，所以富 34S
黄铁矿代表后期成岩产物（甲烷厌氧氧化）（图5）。

近年来对南海冷泉沉积物和碳酸盐岩中含硫矿

物同位素组成的研究，增加了对海底冷泉环境中生

物地球化学硫循环的认识[65]。学者们分析了南海不

同区域冷泉碳酸盐中的可还原铬硫化物的硫同位素

组成[84-87]，结果显示 δ34S值在−51.3‰~114.8‰之间大

幅度变化。而−50‰至−40‰的下限值接近无甲烷海

洋沉积物中黄铁矿的 δ34S值[84,86,88]。过去，这种低的

δ34S值归因于微生物硫歧化[89]。然而，最新研究表明，

图 5 硫酸盐驱动甲烷厌氧氧化（SO4⁃AOM）对甲烷渗漏区黄铁矿的影响（据文献 [84]修改）
（a）在硫酸盐—甲烷过渡带（SMTZ）中，由于溶解硫化物的存在，管状黄铁矿聚集体含量特别丰富。早期有机质硫酸盐还原（OSR）生成的微结核广泛分布于整个沉

积物柱中；（b）不同沉积层的成岩作用；（c）黄铁矿在SMTZ内的生长机制。早期黄铁矿的形成受OSR控制，产生黄铁矿微结核（OSR阶段：1）。当甲烷向上扩散（持

续或不连续）并遇到向下扩散的硫酸盐时，甲烷被消耗，释放溶解的硫化物，从而使黄铁矿继续沉淀，δ34S值增加（SO4⁃AOM阶段：2~4）。由此产生的黄铁矿特征为：

内部为微结核，核外继续形成黄铁矿结晶，最终形成自形晶体。左图为黄铁矿管横截面图，右图为显微镜下黄铁矿结构

Fig.5 Effect of sulfate⁃driven methane anaerobic oxidation (SO4⁃AOM) on pyrite in methane leakage zone
(modified from reference [84])

(a) in the sulfate/methane transition zone (SMTZ), tubular pyrite aggregates are particularly abundant due to the presence of dissolved sulfides. Early organic matter sulfate re⁃
duction (OSR) micro⁃nodules are widely distributed in the whole sediment column; (b) diagenesis of different sedimentary layers; (c) growth mechanism of pyrite in SMTZ. The
formation of early pyrite is controlled by OSR, resulting in pyrite nodules (OSR stage 1). When methane diffuses upward (continuously or discontinuously) and encounters sul⁃
fate diffused downward, methane is consumed, releasing dissolved sulfide; thus pyrite continues to be precipitated and δ34S value increases (SO4⁃AOM stages 2 ⁃ 4). The result⁃
ing pyrite has micro⁃nodules inside the core, pyrite crystals outside the core, and eventually euhedral crystals. Left⁃hand picture shows a cross-section of pyrite pipe; right-
hand picture shows the structure of pyrite under microscope
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与细菌硫酸盐还原相关的硫分馏程度可高达

72‰[31,90-92]，而在富甲烷环境中，硫酸盐驱动的甲烷厌

氧 氧 化 作 用（SD-AOM）的 34S-32S 分 馏 通 常 小 于

40‰[29,93-94]。在典型的硫酸盐—甲烷过渡带（SMTZ）
中，用于SD-AOM的硫酸盐以 34SO2 -4 为主，这导致SD-

AOM衍生黄铁矿的δ34S值非常偏正，通常高于21‰[65]

（图 5）。因此，甲烷渗漏环境中黄铁矿的平均 δ34S值
总是高于南海和其他地区非甲烷成因黄铁矿的平

均值[95]。

相比之下，微生物硫酸盐还原过程中的 δ18OSO4倾
向于与孔隙水达到氧同位素平衡[96-98]。尽管硫酸盐

不容易与水交换氧原子，但已证明微生物硫酸盐还

原过程中形成的中间价态的硫可与水交换氧

原子[99-100]。

3.2 Fe、Mn价态

上文提到，硫酸盐还原会产生硫离子，铁离子在

成岩过程中的行为之一就是通过和硫离子结合形成

自生矿物（如黄铁矿）来影响硫的循环。另外对于

磷，铁的行为也会影响其在海水中的循环。由于Fe
（III）氧化物会通过吸附作用捕获有机质分解过程中

产生的磷，因此铁氧化物的减少利于磷的输入，从而

提高初级生产力[101-102]。

海洋中的Fe（III）氧化物是很重要的电子受体，

在海洋表层沉积物中有多种赋存形式：无定形或弱

晶形的铁氧化物是参与微生物还原的最重要铁相，

占铁氧化物相的一半左右[20]。铁的无机还原过程中，

Fe（III）氧化物被还原并与硫酸根还原产生的硫离子

结合形成硫化物沉淀；在铁的异化还原中，被细菌还

原的铁则以离子形式进入溶液。海洋中的Fe（II）主

要以FeS和FeS2为主要固相形态。

对于铁同位素，研究表明铁的异化还原会产生

具有较轻同位素组成的Fe2+（-3‰~-1‰），但硫化物

的存在会优先将轻铁同位素沉淀出去，因此孔隙水

中的Fe2+同位素组成较重[102-104]。

在海洋沉积环境中，C、S、Fe之间存在着相互制约

的关系。首先，在早期成岩作用过程中，硫酸盐还原

和铁锰氧化物还原的相对贡献程度取决于有机质的

活性和含量[10,16]。其次，硫酸盐还原产生的S2-影响着

铁氧化物的异化还原和黄铁矿等铁硫化物的生成[16]。

最后，铁氧化物的活性和含量也会影响硫的反应进

程，比如在海底厌氧环境中，如果Fe含量不足，硫元素

可能会以有机硫作为最终形态储存在沉积物中[80-81]。

锰在海水中主要以Mn2+和MnCl+存在，但Mn2+易
被氧化成锰（IV）固相（主要为MnO2和MnOOH）[105-106]。

在氧化—缺氧界面下方，锰（IV）固相被还原溶解释

放出的可溶性 Mn2+可在沉积物中向上或向下扩

散[107]。向下扩散可形成菱锰矿（MnCO3）[108-109]，向上扩

散会回到水体，但如果遇到富氧孔隙水可重新被氧

化为锰（IV）固相[110-111]。其循环模式可以总结为“沉

积—扩散—沉积”[112]（图6）。
海洋沉积物中，Fe2+、Mn2+主要来源于沉积物

Fe3+、Mn4+的还原，其扩散取决于孔隙水和上覆水的浓

度差，但Mn2+与 Fe2+不同之处在于，Mn2+向上覆水扩

散的量与上覆水盐度呈正相关，而Fe2+向上覆水扩散

的量则与有机碳呈负相关，与上覆水盐度无关。因

此相对于Fe2+，Mn2+随着沉积物厚度的增加会逐渐减

少，而且上覆水盐度越高，Mn2+随着沉积物厚度增加

而减少的幅度就越大。但在金属还原过程中，会发

生多种反应，如锰还原可以通过微生物和化学途径

直接发生，因此目前还很难评估不同反应及其相关

速率[19]。

4 早期成岩作用中的氧化还原环境
重建

根据上文所述，早期成岩过程中，随着沉积物深

度的增加，反应条件逐渐从有氧过渡到贫氧最终成

为缺氧环境。对于氧化还原环境的定义，目前应用

最广泛的一个版本是四种氧化还原相：氧化（富氧）

（>2 mL/L）、亚氧化（贫氧）（2~0.2 mL/L）、缺氧（0.2~
0 mL/L）、硫化（0 mL/L）[114-116]。而氧化还原环境的识

图 6 锰循环（a）和沉积孔隙水氧化还原剖面（b）
（据文献 [113]修改）

Fig.6 (a) Manganese cycle and (b) redox profile of sedimenta⁃
ry pore water (modified from reference [113])
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别通常无法直接观测，更多的是通过一些代用指标，

根据其溶解度或元素和矿物组成随氧化还原环境改

变的性质，来反演古氧化还原条件。目前常用于氧

化还原环境重建的代用指标有以下几个：1）Fe组分；

2）Corg/P比值；3）氧化还原敏感微量元素；4）Mo、U同

位素。

4.1 Fe组分

Fe的各种形态被广泛使用于评估古沉积体系中

的氧化还原条件[117-119]。最初采用的指标是黄铁矿矿

化度（DOP）[49,120-121]，具体表达式：

DOP=Fepyrite/（Fepyrite+Feacid-solube） （1）
式中：Fepyrite代表黄铁矿中的铁，Feacid-solube代表1M盐酸

提取出的沉积物中的铁。由于黄铁矿在富含溶解氧

的环境中容易被氧化，所以黄铁矿的富集成矿与溶

解氧的含量呈负相关。Raiswell et al. [122]曾提出以

DOP为标准，将沉积物的原始环境划分为三类：富氧

环境（DOP<0.46）；贫氧环境（0.46<DOP<0.75）；缺氧

环境（0.75<DOP<1）。然而DOP分析是在泥盆纪、侏

罗纪和白垩纪的少量古海洋单元上进行的，没有与

现代系统进行任何比较，因此存在局限性。最近的

铁形态研究经常使用（Fepy/FeHR）与（FeHR/FeT）的交会

图（图 7）（Fepy为黄铁矿中的铁，FeHR为总活性铁，FeT
为总铁），以便对氧化还原相进行更详细的分

类[118,123]。FeHR/FeT用于区分富氧相（<0.22）、可能缺氧

（0.22~0.38）和缺氧相（>0.38），而 Fepy/FeHR用于区分

含铁边缘海相（<0.7）和硫化相（>0.8）。正如Poulton
et al. [118]所总结，富氧海相产生的 FeHR/FeT平均值为

0.14±0.08[124]，但不超过 0.38[122]，而缺氧相的 FeHR/FeT
比值大多大于0.38，但偶尔会出现较低的值（可能是

由于快速沉积导致的 FeHR稀释，或由于深埋藏环境

中未发生硫化反应的铁矿物部分转化为活性较低的

片状硅酸盐矿物而耗尽FeHR）[124-125]。

4.2 Corg/P比值

Corg/P即沉积物有机碳含量和磷元素含量的比

值，比值以摩尔为单位计算，以便于与浮游藻类来源

进行比较：Corg/P=（TOC/12）/（P/30.97），其中 12 和

30.97分别是 TOC和 P的摩尔重量。海藻的碳/磷摩

尔比为 106（Redfield比）[126]。含磷化合物在沉积物/
水界面或附近分解后，磷的去向取决于底层水的氧

化还原条件：在缺氧条件下，供磷吸附的铁氧化物和

氢氧化物较少，所以磷会重回水柱，同时缺氧条件下

有机碳含量升高，最终使沉积物的Corg/P大于Redfield
比；在富氧条件下，有机质多被分解，释放出的磷吸

附在氧化铁或铁氢氧化物表面而保留在沉积物中，

导致沉积 Corg/P小于 Redfield比[127-129]。需要指出的

是，即使是在氧化还原条件相当稳定的沉积环境，

Corg/P也会因样本不同而产生较大的波动[127]。因此，

单一样本Corg/P的古氧化还原估算是不可靠的，而不

同样品的平均Corg/P可以进行较准确的古氧化还原

评估[130]。

4.3 氧化还原敏感微量元素

不同的痕量金属在不同的氧化还原条件下会产

生不同的地球化学行为，比如在具有相对简单氧化

还原历史的沉积物中，Cr、U和V在反硝化条件下会

被还原并富集，而Ni、Co、Cu、Zn、Cd和Mo主要在硫

酸盐还原条件下富集[111]。因此我们可以利用不同元

素的行为对比，来识别某些沉积体系中的氧化还原

程度。但使用痕量金属元素进行氧化还原重建时需

考虑锰的地球化学行为对其富集程度的影响[105-106,111]，

尤其在亚氧化—缺氧环境中[131]。

对于如何评估痕量金属的富集程度，早期研究

使用单元素含量或双金属元素含量比值，如V/Cr、V/
（V+Ni）和Ni/Co[132]，而最近的研究倾向于将铝标准化

富集因子（EF）作为评估痕量金属富集的最佳

方法[111,133-135]：

XEF=（X/Al）sample/（X/Al）standard （2）
图 7 （Fepy/FeHR）与（FeHR/FeT）的交会图

（据文献 [119]修改）

Fig.7 Fepy/FeHRvs. FeHR/FeT (modified from reference [119])
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式中：X是待用痕量金属，标样通常是后太古代澳大

利亚页岩（PAAS）[136]或上陆壳（UCC）[137]。富集因子表

示的是样品中目标元素相对于标样中目标元素平均

值的富集程度[116,133]。XEF<1表示亏损，XEF>3表示明显

富集，XEF>10表示中—强烈富集[116,133]。如U和Mo，U
富集始于Fe还原带，被活化后进入沉积物，而Mo在
有H2S的环境中才开始富集，因而二者富集程度差异

可用来判断水体处于缺氧还是硫化条件，即缺氧条

件下UEF>MoEF，硫化条件下UEF<MoEF[116,138]。
Algeo et al.[130]总结了Re、U和Mo的富集对应于

氧化还原阶梯（图 8）上的三个不同阈值（T1到 T3），

其中Re富集开始于亚氧化/亚还原阈值，U富集在亚

还原区的中间，Mo富集在硫化/缺氧阈值附近（图8）。
但是这些代用指标不能统一代入，在标定时必

须参考所研究的地层数据，针对所调查的每个沉积

体系，分别按照沉积环境的氧化还原程度进行标定。

Algeo et al.[130]给出的方法是首先使用ReEF、UEF和MoEF
来确定关键的氧化还原阈值，然后根据这些氧化还

原阈值校准额外的代用指标（如Fe、Corg/P和其他痕量

金属富集因子）。具体是用ReEF、UEF和MoEF分别与其

他代用指标做相关图，观察二者富集开始的先后，即

可知该代用指标的富集是在 T1-T3阈值之前或

之后[130]。

4.4 Mo、U同位素

Mo、U在海水中停留时间均较长（Mo:0.8 Ma；U:

200~400 ka）[139]，且其在沉积物中的同位素值与氧化

还原条件变化具有较好的相关性，因此可被用来指

示海水氧化还原条件[138]。

对于Mo同位素，在氧化环境下，沉积物中锰的

氧化物会优先吸附轻的Mo同位素，所以 δ98Mo偏负，

而在缺氧—硫化环境中，Mo大量富集在沉积物中导

致 δ98Mo偏正[140-141]，具体分馏情况如图 9。对于U同

位素，因为在缺氧—硫化环境中U会被还原成正四

价并在沉积物中富集，所以 δ238U偏正；相反，在氧化

环境中 U以易溶的正六价形式存在，所以 δ238U偏

负[143-144]，具体分馏情况如图10。
5 总结与展望

海洋沉积物的早期成岩作用对于古沉积环境重

建和古气候还原具有重要作用，伴随着早期成岩过

程中的有机质降解，沉积物中形成众多自生矿物，同

时发生着元素的迁移和同位素分馏，改变了沉积物

中的原始地球化学记录，产生新的地质信息。与此

同时，随着早期成岩作用研究的深入，研究手段和技

术均获得了重要突破，对于地球化学信息的解读更

加详细和深入，为人们探索地质过程和机理做出了

重要贡献。虽然目前对于早期成岩作用的研究成果

卓越，但仍然在部分领域存在着尚未突破的理论或

技术问题。

图 8 氧化还原阶梯和阈值（pH=7时）（据文献 [130]修改）
氧化还原电位是一种强度因子，为相对于标准氢电极的测量电位（Eh）或电子活度（pE）的负对数。黄色区域（T1到T3）是三个氧化还原阈值

Fig.8 Redox step and threshold at pH=7 (modified from reference [130])
redox potential is an intensity factor, i.e., negative logarithm of measured potential (EH) or electronic activity (PE) relative to standard hydrogen electrode
(redox thresholds T1, T2, T3 shown in yellow)
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（1）在有机质降解过程中的氧化还原反应序列随

深度的分布目前已经逐渐明了，并且每个氧化还原反

应带所对应的生物地球化学进程研究也取得一系列

成果，各个反应带之间的联系也获得一定认识。相对

于硫酸盐还原，铁锰还原的研究还稍显薄弱，它们在

海洋沉积物早期成岩过程中的作用需要进一步评估。

（2）以黄铁矿和碳酸盐矿物等为代表的自生矿

物的形成过程与海洋的氧化还原状态有关，并且受

到全球或者局部C-S-Fe生物地球化学过程的控制，

并能在地质记录中很好地保存。因此理解海洋沉积

物早期成岩过程中自生矿物的形成机理对解读地质

历史记录信号具有重要意义，需要进一步研究。

（3）稳定同位素的分馏是地球化学研究的重要

方法之一，通过研究同位素分馏可以还原沉积物来

源以及古环境变化，因此对于稳定同位素的分馏也

是不容忽视的研究内容。但部分元素如氮的分馏机

制尚不完全明确，今后可以开展高维同位素、原位测

试及数值模拟等方向的研究，进而更深入地理解其

过程和影响因素。
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Research Progress on Geochemical Behavior of Minerals and Elements
in Early Diagenesis of Marine Sediments

DONG HongKun1，2，WAN ShiMing1，3，LIU XiTing3，4
1. Key laboratory of Marine Geology and Environment, Institute of Oceanology, Chinese Academy of Science, Qingdao, Shandong 266071,
China
2. University of Chinese Academy of Science, Beijing 100049, China
3. Laboratory for Marine Geology, Qingdao National Laboratory for Marine Science and Technology, Qingdao, Shandong 266061,China
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Abstract：The early diagenesis of marine sediments is a series of biological，physical and chemical changes during
the process of their deposition and burial. The driving force is the degradation of organic matter. According to the free
energy of reaction，the order of oxidants involved in the reaction is O2> NO3->Mn4+> Fe3+> SO2 -4 . With increasing buri⁃
al depth，a series of redox chemical zones are formed，which promote the formation of some authigenic minerals and
the geochemical cycle and isotopic fractionation of C，N，S，Fe，Mn，etc. The series of organic matter degradation
reactions change the geochemical information preserved in primary sediments，which is of great significance to the
study of paleoenvironment and paleoclimate. In early diagenesis，carbonate ions produced by organic matter degrada⁃
tion combine with calcium and ferrous ions to form carbonate minerals（e.g.，calcite，aragonite and siderite）. The
reduced sulfur produced by sulfate reduction finally forms pyrite with ferrous iron. In addition，four surrogate indices
commonly used in redox environment reconstruction are summarized：（1）Fe component；（2）Corg/P ratio；（3）redox-
sensitive trace elements；（4）Mo and U isotopes. The mechanism of organic matter degradation during the early dia⁃
genesis is reviewed based on the geochemical behavior of minerals and elements in the early diagenesis of marine sed⁃
iments. The geochemical cycle and isotopic fractionation of elements in the reaction process，and the formation mech⁃
anisms of accompanying authigenic minerals such as carbonate minerals and pyrite，are discussed. Finally，the short⁃
comings of the existing research and future research directions are discussed.
Key words： marine deposits； early diagenesis； organic matter degradation； authigenic mineral； isotope
fractionation；redox reconstruction
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