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东太平洋海隆(EPR) 13°N 附近含金属沉积物孔隙率研究 
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摘要: 研究了采自东太平洋海隆 13°N(EPR 13°N)的一个热液成因含金属箱式沉积物岩心 E272 的孔隙

率变化特征。样品孔隙率在 70.0%~85.2 %之间, 顶部层位比底部层位高 14 %左右。孔隙率随深度增加

而指数式单调递减, 平均递减梯度约为−0.31%/cm。该岩心上部层位呈红棕色, 下部层位呈黄绿色, 表
明该岩心经历了显著的早期化学成岩作用。前人关于该岩心的元素地球化学, 粒度和年代学数据, 共
同证明该岩心孔隙率随深度变化特征受稳态压缩过程控制。其孔隙率随深度的变化关系符合稳态压缩

模型的经验拟合公式。E272 顶部沉积物-水界面处溶解物质与海水的交换以离子扩散机制为主, 而岩芯

内部溶解物质的迁移则可能主要受自下而上的孔隙水流动机制控制, 这与岩芯中活动元素含量上部高, 
下部低的分布模式一致。该研究对将来进一步讨论 E272 岩心在早期成岩作用中的化学过程具有指导

意义。 
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含金属沉积物是形成于海底的非固结沉积物 , 
以富 Fe, Mn 及多种其他金属和微量元素, 贫 Al, Ti
为重要特征[1]。含金属沉积物广泛分布于洋中脊两侧

的低洼地区, 它主要是由来自洋中脊热液活动的 Fe-, 
Mn-氧化物/氢氧化物与风尘碎屑, 生物钙质和/或硅
质, 以及火山物质等共同沉积于海底而形成[2-3]。含

金属沉积物沉积后, 由于环境物理、化学(有时伴有
生物作用)条件的变化, 而进入早期成岩活动阶段。
早期成岩活动是发生于水环境中的对新生沉积物有

改造作用的所有物理、化学以及生物过程[4]。早期成

岩过程中 , 溶解态物质(主要是溶解金属离子)有向
别处迁移的趋势。该过程有两种主要机制: 其一是分
子扩散, 由沉积物孔隙水中溶解物质的浓度差异引
起, 可由菲克扩散定律描述。其二是孔隙水整体定向
流动 [5], 由沉积物所受外力对孔隙水产生的超压引
起。两种机制的特征和对沉积物的影响有所不同。

第一种机制将引起沉积物孔隙水中元素浓度的差异

变化。而第二种机制则不会改变孔隙水的化学组成。

特别地, 在沉积物-水界面处, 两种机制哪一种占主
导将对底部海水的化学性质产生不同的影响。对孔

隙水运移机制的研究有助于丰富和深化人们对自然

环境中元素循环机理的认识。海洋沉积物与海水之

间的物质交换是元素地球化学循环的重要方面之

一。含金属沉积物相对于一般远洋沉积富含大量的

过渡金属等元素且分布广泛 [6], 早期成岩过程中这
类元素容易溶解于孔隙水中并向别处迁移。从而, 对
含金属沉积物中元素迁移机制的研究具有重要意

义。  前人曾对含金属沉积物孔隙水中的 O2, 3NO− , 
DOC(可溶有机碳), Mn2+, Fe2+等物质进行过直接测

量研究 [5,7-8], 但是通过对含金属沉积物孔隙率的变
化特征来反映孔隙水化学组分变化的研究至今未见

报道。孔隙率是沉积物的重要指标之一。影响沉积

物孔隙率变化的因素主要包括沉积物沉积时的初始

孔隙率大小和沉积后的早期成岩作用改造。后者包

括物理加重、化学交结、生物扰动等[4]。通过沉积物

(岩)孔隙率的研究有助于了解其沉积和成岩历史[9]。

国外学者在这方面进行了较多工作 [4-5,9-10], 而国内
学者对沉积物(岩)孔隙率的研究主要针对石油地质
展开[11]。本文研究采自 EPR 13°N的一个含金属沉积
物箱式柱状样 E272 的孔隙率特征, 并搜集和再分析
了袁春伟等 [12], 殷学博等 [13-14]所发表的该柱状样的

粒度 , 年代学和地球化学数据 , 以探讨早期成岩过
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程中该柱状样孔隙率的变化规律及其意义。期望能

为将来进一步研究 E272岩心在早期成岩过程中的地
球化学过程提供线索。 

1  材料和方法 
研究样品为2003年9~11月, 中国大洋协会DY105- 

14 航次中国首次东太平洋海隆热液硫化物调查航段
(第六航段)获得的含金属沉积物箱式柱状样, 编号
E272。站位(见图 1, 等深线数据引自 : http://www. 
geomapapp.org/)位于海隆西侧 45 km 处(12°36′39″N, 

104°19′28″W), 上部 1~27 cm为红褐色, 28~48 cm为灰
绿色。样品自海底采集上船后, 及时以 1 cm顺序等间
隔分割, 共取得 48 个子样品, 并对分割得到的子样品
进行了孔隙率、含水率、干密度等的测定。孔隙率测

量方法为: 将分割后的子样品分别放入 5 mL的容器内, 
使用万分之一天平准确称量其总质量 m1。低温(60℃)
烘干样品, 然后 105℃继续烘干 2 h, 称量烘干后样品
和容器总质量 m2。得到的质量差为孔隙水的质量: 
mw=m1-m2, 则孔隙率为: Φ= (mw/5ρw)×100%。其中
ρw为孔隙水的密度, 设为常数, 且等于 1 g/cm3。 

 

图 1  温表 EPR 13°N等深图 
Fig. 1  Bathymetric chart of EPR 13°N 

 

2  结果和讨论 
测试结果 (表 1)表明 E272 孔隙率在 70.0%~  

85.2 %之间, 顶部层位比底部层位高 14 %左右(表
1)。孔隙率随深度变化散点图(图 2a)显示, 孔隙率随深
度增加而单调递减, 平均递减梯度约为−0.31%/cm。 

该岩心的元素地球化学数据 [12]显示, 过渡族元
素在上部层位含量较高, 而在下部层位含量较低。这
与手标本上该岩心上部层位显示红棕色而下部层位

显示黄绿色的特征一致, 表明该岩心经历了早期化
学成岩作用。该岩心粒度数据[13]显示, 中值粒径和平
均粒径指标相似 , 其变化趋势也相似 , 两者相关程
度很高(R2=0.88)。总的来讲 , 不同层位粒径变化很 
小(4.81~11.84 μm), 中值粒径平均为 6.35 μm, 且粒
度组成也比较均一, 几乎不含砂组分(<0.3%), 样品
为松散的黏土质粉砂, 说明虽然 E272经历了化学成

岩作用 , 样品并未因此而发生交结 , 化学成岩作用
对样品的孔隙率特征不产生显著影响。样品不同层

位元素含量[12]的差异表明样品未受过显著的生物扰

动影响, 否则层位之间的地球化学指标将趋于均一
化。而稳定均一的沉积速率[14]则表明物质供给速率

也稳定均一, 从而排除了产生偶然超压的可能。所以
推断沉积物孔隙率的变化主要受控于上覆沉积物对

下伏沉积物的稳定增重而产生的压缩效应, 即样品
孔隙率变化可能由稳态压缩过程控制。 

研究表明 , 稳态压缩过程中 , 孔隙率随深度增
加而呈指数降低, 符合经验公式[15]:  

Φ=Φ(x)= A exp(Bx) + C       (0) 
其中Φ为孔隙率, x为深度, A, B, C为拟合系数。

其中 A, C>0, B<0。Φ(x)是一个单调递减函数。且当
x趋于无限大时, 存在极限 C。它表示在某深度以下, 
孔隙率的变化率将非常小, 如图 2b所示。 
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表 1  样品孔隙率测试结果 
Tab. 1  The porosity of the sample 

X 
(cm) 

Φ 
(%) 

X 
(cm) 

Φ 
(%) 

X 
(cm) 

Φ 
(%) 

X 
(cm) 

Φ 
(%) 

1 84.7 13 81.3 25 76.3 37 73.2 
2 85.2 14 79.7 26 76.7 38 73.1 
3 84.0 15 80.6 27 76.7 39 71.8 
4 83.3 16 79.6 28 75.9 40 72.1 
5 83.7 17 79.8 29 75.7 41 72.2 
6 82.4 18 78.9 30 75.9 42 71.7 
7 82.2 19 78.3 31 75.7 43 71.8 
8 83.1 20 78.3 32 75.5 44 70.2 
9 82.1 21 77.5 33 75.0 45 70.8 

10 81.7 22 78.1 34 74.3 46 71.0 
11 81.8 23 77.1 35 73.8 47 70.2 
12 80.7 24 77.1 36 74.1 48 71.1 

 
将测试数据代入(0)式, 得到了满意的拟合效果

(图 2c)。从而断定, 样品的孔隙率的确符合稳态压缩
模型。 

稳态压缩 [4]下 , 某一指定深度的沉积物孔隙率
不随时间变化。这是稳态压缩的最重要特征。图形

上表示为任意时刻, 沉积物孔隙率随深度变化曲线
的形状都相同。而某一指定层位孔隙率的变化是由

于上覆沉积物不断沉积使得下伏沉积物承受的重量

不断增加而引起。即稳态压缩情况下, 孔隙率的变化
主要受控于上覆沉积物对下伏沉积物的增重, 本文
关于指定深度, 指定层位的概念见图 3, 在不同时刻, 
指定深度距沉积物-水界面的距离不发生变化, 而指
定层位则会随着时间推移而不断掩埋到更深的地方, 
据沉积物-水界面的距离不断增加。 

 

图 2  孔隙率对深度散点图 
Fig. 2  Scatter plots of porosity vs. depth 

 
 

压缩过程属于早期成岩作用范畴, 根据成岩作 用的一般描述方程, Berner[4]给出了描述沉积物中压
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缩效应的方程组:  

ts
ts

ts ts
ts

( ) ( )
CDC Cx R

t x x
ω

∂
∂∂ ∂∂= − +

∂ ∂ ∂
     (1) 

w
w

w w
w

( ) ( )
CDC C νx R

t x x

∂
∂∂ ∂∂= − +

∂ ∂ ∂
     (2) 

这里所有未知数都是时间 t(ka)和深度 x (cm)的
二元函数 , 且以沉积物 -海水界面为原点建立坐标
系。其中, Cts 为单位体积沉积物中固相物质的质量

(g/cm3); Cw 为单位体积沉积物中孔隙水的质量

(g/cm3); ω为相对于沉积物-水界面, 固相物质的掩
埋速率(cm/ka); v 为孔隙水的掩埋速率(cm/ka)。Dts

为固相沉积物的总扩散系数(cm/ka)。Rts为固相物质

的化学生成速率, Rw为孔隙水的生成速率。该方程组

表示, 某一组分在指定深度的浓度变化由三方面因
素决定: 扩散, 对流和化学反应。 

需要强调的是, 该方程适用于无生物扰动下沉
积物孔隙率变化情况的描述。有关生物扰动对孔隙

率的影响可见其他作者的研究成果[16-17]。由于本次

研究的样品没有生物扰动迹象, 故而可用上述方程
来描述。 

 

图 3  指定深度和指定层位的概念 
Fig. 3  The concepts of specific depth and specific layer 

 
由于:  

ts ts (1 )C Φρ= −            (3) 

w wC Φρ=               (4) 
其中ρts, ρw 分别表示固相沉积物密度和孔隙

水密度(设为常数)。又因为样品为松散沉积物, 没有
发生化学交结。对于固体而言扩散效应也可以忽略

不计。所以(1), (2)式中右边的第一和第三项都为 0。
将(3), (4)代入简化后的(1), (2)便有:  

(1 ) [(1 ) ]Φ Φ
t x

ω∂ − ∂ −
=−

∂ ∂
         (5) 

( )Φ Φv
t x

∂ ∂
=−

∂ ∂
            (6) 

对于稳态压缩, 指定深度孔隙率将不随时间变
化, 即有:  

0Φ
t

∂
=

∂
               (7) 

将(7)代入(5)和(6)则有:  
[(1 ) ] 0Φ

x
ω∂ −

=
∂

          (8) 

( ) 0Φv
x

∂
=

∂
           (9) 

上面两式表示在任意选定的某个时间剖面上 , 
任意深度的沉积物都有:  

ons(1 )Φ Cω− =  
onsΦv C=  

特别地:  
ons lim lim(1 ) (1 )C Φ Φω ω= − = −      (10) 

ons lim limC Φv Φ v= =          (11) 
这里下标 lim 表示孔隙率接近极限的位置, Cons

意为常数。由于在极深的地方, 压缩达到极致, 孔隙
率不再发生变化, 此时 limv 近似等于 limω , 即孔隙水
相对于包含它的沉积物不发生相对移动。所以上两

式可以写成 

lim
lim

(1 )
(1 )
Φ
Φ

ω ω
−

=
−

          (12) 

lim
lim

Φ
v

Φ
ω=             (13) 

(12)式表示在固定时间剖面上, 固相掩埋速率ω
也是一个单调递减的函数, 且当Φ达到极限Φlim 时, 
ω也取得相应的极限ωlim。而仔细观察(13)式可以发
现:  

lim
lim lim lim lim0

Φ
Φ v

Φ
< < = < <ω ω ω ω     (14) 

实际上(13)和(14)式表明, 孔隙水掩埋速率 v 是
关于深度 x 的单调递增函数。相对于沉积物-水界面
(指定深度)有 v>0, 也就是说孔隙水不会越过该界面
而流入底部海水。另一方面, 沉积物内部, 孔隙水的
掩埋速率小于对应的固相物质的掩埋速率, 即: v < 
ω。表明相对于指定层位, 孔隙水总是自下而上流动
的, 即表明, 稳态压缩过程中, 沉积物所含孔隙水量
是守恒的。 

E272 遭受了显著的早期化学成岩作用, 使得某
些活动元素在下部层位的含量明显低于上部层位含

量。下部层位由于缺乏 O2, 3NO−等氧化剂使得 Fe, 
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Mn 等的高价离子在有机碳等还原剂作用下被还原
而呈游离态大量进入孔隙水, 由于扩散或者孔隙水
的流动而发生迁移。菲克定律指出, 控制扩散机制的
主导因素是浓度梯度, 但是浓度梯度的方向可由多
种因素决定, 带有不确定性。以上讨论显示, E272内
部孔隙水的流动方向总是自下而上的单向流动, 这
与其上部层位活动元素含量高, 下部层位活动元素
含量低的观察事实相一致。这种一致性说明, 孔隙水
自下而上的定向流动可能是 E272早期成岩过程中溶
解物质迁移的主导机制 , 但是由于孔隙水守恒 , 沉
积物与底部海水在沉积物-水界面处的物质交换则由
浓度扩散机制起主要作用。该推论对进一步理解

E272 在早期成岩过程中所经历的地球化学过程具有
指导意义。 

3  结论 
E272 经历了显著的早期化学成岩作用, 而其孔

隙率变化受稳态压缩过程控制。沉积物内部的孔隙

水量守恒。孔隙水只在沉积物内部自下而上流动, 不
会越过沉积物-水界面, 故而化学成岩过程中, 溶解
物质在沉积物-水界面的交换主要受浓度扩散机制控
制 , 而在沉积物内部 , 孔隙水自下而上的定向流动
可能是早期成岩过程中溶解物质迁移的主导机制。 
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Abstract: The porosity of a metalliferous sediment core E272 collected from 13°N East Pacific Rise (EPR 13°N) 
was studied. The porosity of this core monotonically decreases with increasing depth rangeing from 70.0%~85.2% 
with difference of about 14% between its top layer and its bottom and an average decreasing gradient of about 
−0.31%/cm. The red-brown color of the upper layers and yellow-green color of the lower layers of this core indicate 
early chemical diagenesis has exerted significant influence on this core. A combined analysis of reported geo-
chemical, grain-size and chronological data of this core suggests that the porosity of this core might be controlled 
by steady-state-compaction process. The profile of its porosity versus depth fits well with the steady state compac-
tion model. Exchanging mechanism of dissolved materials between bottom sea water and the sediment at the wa-
ter-sediment interface is dominated by molecular diffusion, while under that interface, the mechanism controlling 
the transportation of dissolved materials is the directed flow of the interstitial water from the bottom up, and this is 
consistent with the profiles of labile elements versus depth of this sediment core. This study is instructive for further 
study on the chemical diagenesis of this sediment core. 
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