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内容提要：硅质浮游生物是海洋初级生产力的主要提供者，其死亡后所产生的硅质残骸（生物硅）向海底的传

输，是保持海洋硅循环动态平衡的重要环节。由于海洋沉积物中的硅质微体生物化石记录了古海洋初级生产力的

变化及其时空分布，因而生物硅也成为古环境重建的重要替代指标。本文对生物硅在水柱沉降和表层沉积物埋藏

过程中所发生的早期成岩转变及其主要影响因素进行了综述，为全面了解最近几十年来该领域的研究进展提供参

考。

关键词：生物硅；溶解；保存；早期成岩作用

　　生物硅是生物成因的硅质沉积物，它主要源于

硅藻、硅鞭毛藻、放射虫和海绵等四类生物群，硅石

是这些浮游生物重要的结构性组分。在地质历史

上，硅质动物早在寒武纪之前即已出现。关于硅质

海绵出现的证据是沉积岩石中所检测出的痕量２４

异丙基胆甾烷，这种物质是海绵脂类物质降解所产

生的特定的生物标记物，其年代至少可追溯至新元

古代的成冰纪，距今已有６３５Ｍａ的历史（Ａｍｏｓ，

２００９），而目前最早的海绵骨架化石记录则出现于埃

迪卡拉纪（６３０～５４２Ｍａ之前）沉积地层中（Ｎｉｃｈｏｌｓ

ａｎｄＷ̈ｏｒｈｅｉｄｅ，２００５）。放射虫最早也出现于前寒

武纪，通常认为它们最初生活于浅海环境，到志留纪

演化出深海种属。硅藻是一类主要以浮游生活为主

的单细胞植物，也有部分营底栖生活。硅藻种类繁

多，形态多种多样，分布极其广泛。几乎所有的水生

生境和大多数湿地生境都有硅藻的踪迹，在热带和

温带海域数量尤其丰富。化石证据表明，硅藻起源

于早侏罗世（距今约１９０Ｍａ），通常认为，早期的硅

藻生活于浅海环境，尽管淡水入侵事件主要发生在

新生代，但是最新的化石证据表明在中生代已有硅

藻的陆生移殖事件（Ｓｉｍｓｅｔａｌ．，２００６）。硅鞭毛藻

是一类可营光合作用或营异养生活的单细胞浮游生

物，所有的种属均生活于海洋中，且通常限定于真光

层内。其微体化石记录最早出现于早白垩世海相沉

积地层中，至晚白垩世已广泛分布。

目前，硅藻是最重要的海洋浮游生物，其对于全

球海洋初级生产力的贡献可达４５％（Ｍａｎｎ，１９９９），

这也表明海洋硅循环和碳循环有着紧密的耦合关

系。硅鞭毛藻在古近纪—新近纪曾广泛分布，而在

现代生物硅产量中居第二位，其含量约占深海生源

硅质沉积的１％～３％（ＭｃＣａｒｔｎｅｙ，１９９３）。与硅藻

和硅鞭毛藻一样，大多数放射虫生活在海洋表层几

百米范围之内，只有少数生活于深海。在某些沉积

速率较低的海域可形成放射虫沉积（放射虫残骸含

量超过３０％），其沉积分布受ＣＣＤ线和非晶质ＳｉＯ２

补偿深度的控制，通常在这两条线之间，平面上主要

呈东西向、条带状分布于赤道太平洋的钙质软泥和

褐色粘土之间。现代生物硅沉积的主要海域是南大

洋、北太平洋、赤道表层洋流分叉海域以及大陆边缘

（Ｃａｌｖｅｒｔ，１９８３）。沉积物中生物硅的积累与上覆水

柱中硅质浮游生物的生长繁殖密切相关。按照

Ｔｒéｇｕｅｒ等（１９９５）所提出的海洋硅循环稳态模型，

每年大约有４亿吨生物硅被埋藏于海洋沉积物中，

其总量仅次于生源钙质沉积。

由于海洋硅循环与全球碳循环密切相关，因此，

硅循环也是控制地球表生环境最重要的生物地球化



学过程之一，相关文献读者可参考 Ｎｅｌｓｏｎ 等

（１９９５）、Ｔｒéｇｕｅｒ等（１９９５）和Ｒａｇｕｅｎｅａｕ等（２０００）

等等。本文对生物硅在水柱沉降和表层沉积物埋藏

过程中所发生的早期成岩转变及其主要影响因素进

行了综述。生物硅的早期成岩过程对于沉积物中生

物硅的保存具有实质性影响，该过程也是海洋硅循

环的重要环节，对于保持海洋硅循环动态平衡具有

重要意义。硅质微体生物化石记录了古海洋初级生

产力的变化及其时空分布，因而可以作为追踪和探

寻古生态和古气候变化的一种有效的替代指标。由

于硅质沉积在现代和古代海洋沉积物中分布的广泛

性，对其所包含信息的准确解读将有助于从机制上

认识硅循环、海洋生产力、大气ＣＯ２浓度以及从季节

到冰期／间冰期时间尺度上全球气候变化之间的因

果关系（Ｒａｇｕｅｎｅａｕｅｔａｌ．，２０００）。

图１硅藻细胞中硅化过程示意图（据 Ｒａｇｕｅｎｅａｕｅｔａｌ．，２０００）

Ｆｉｇ．１Ｓｃｈｅｍａｔｉｃｏｆａｄｉａｔｏｍｃｅｌｌａｎｄｔｈｅｓｉｌｉｃｉｆｉｃａｔｉｏｎｐｒｏｃｅｓｓｅｓ

ｄｕｒｉｎｇｉｔｓｌｉｆｅｃｙｃｌｅ（ｆｒｏｍＲａｇｕｅｎｅａｕｅｔａｌ．，２０００）

１　生物硅的产生

由于海洋硅质生物沉积的积累主要受硅藻控

制，因此，这里以硅藻为例简要介绍其硅质介壳的形

成过程。现存的硅藻至少有２００个属，大约有１０万

种之多，每一种都有自己唯一的介壳形态。硅质壳

（细胞壁）分上壳和下壳，上壳来自母细胞，下壳来自

细胞分裂后的子细胞，两者由壳环连接在一起。硅

质壳被有机薄膜所包裹，该有机膜分内外两层，内层

为硅质膜，外层为质膜。硅石在子细胞的硅质膜内

矿化而成，该过程涉及硅酸的缩合和沉积作用。硅

石在硅藻细胞内的沉积并不是一个连续过程，而是

在细胞循环的特定时期内完成的（ＰｉｃｋｅｔｔＨｅａｐｓ，

１９９１；Ｓｃｈｍｉｄ，１９９４）。图１简要描述了硅藻细胞硅

化过程中的几个重要步骤。

在硅藻细胞循环的整个过程中，硅酸的吸收并

不是 连 续 的，也不 是以 某种 恒定速 率 进 行 的

（ＳｕｌｌｉｖａｎａｎｄＶｏｌｃａｎｉ，１９８１）。在营养充足的条件

下，硅藻对硅吸收的比速率（犞）和细胞的比生长速

率（μ）随环境水体硅酸浓度的升高而增加，其方式

服从 Ｍｉｃｈａｅｌｉｓ—Ｍｅｎｔｅｎ饱和方程（１）或 Ｍｏｎｏｄ饱

和方程（２）：

犞＝
犞ｍａｘ［Ｓｉ（ＯＨ）４］

犓ｓ＋［Ｓｉ（ＯＨ）４］
（１）

μ＝
μｍａｘ［Ｓｉ（ＯＨ）４］

犓μ＋［Ｓｉ（ＯＨ）４］
（２）

其中，犞ｍａｘ和μｍａｘ分别代表当培养基中不存在

抑制细胞生长的物质时，硅吸收的最大比速率和硅

藻的最大比生长速率；［Ｓｉ（ＯＨ）４］为环境水体的硅

酸浓度；犓Ｓ代表达到犞ｍａｘ的一半时的Ｓｉ（ＯＨ）４浓

度；犓μ代表达到μｍａｘ的一半时的 Ｓｉ（ＯＨ）４浓度

（Ｇｏｅｒｉｎｇｅｔａｌ．，１９７３；Ｇｕｉｌｌａｒｄｅｔａｌ．，１９７３；

Ｈａｒｒｉｓｏｎｅｔａｌ．，１９７６；Ｎｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，１９７６；Ｄａｖｉｓ

ｅｔａｌ．，１９７８）。

尽管在野外观测中经常发现生物硅产量剖面通

常与初级生产力剖面呈现一致的形

态，但是在硅藻细胞内硅的新陈代谢

与光合作用并没有直接的耦合关系。

Ｗｅｒｎｅｒ（１９７７）指出，虽然硅酸的主动

运输需要能量，但是硅石矿化过程本

身并不需要额外的能量，这也是该种

藻类在其早期演化过程中选择硅质作

为细胞壁的主要原因之一（Ｒａｖｅｎ，

１９８３）。硅酸吸收和硅石矿化是两个

不同的过程，两者的调节机制通常是

没有耦合关系的。对于硅石矿化和其

他代谢过程而言，硅酸吸收是必需的

步骤；而对于细胞分裂和生长而言，硅

石矿化才是必要的。

２　生物硅的矿物学特征

从矿物学上来讲，硅藻、硅鞭毛

藻、放射虫和海绵等这些生物的硅质

壳通常被称为蛋白石 Ａ，其化学式可

用ＳｉＯ２·狀Ｈ２Ｏ来表示，含水率一般

０９ 地　质　论　评 ２０１０年



为８％～１７％，最高可达２０％，这取决于硅质生物的

类型及其沉积年龄（ＨｕｒｄａｎｄＴｈｅｙｅｒ，１９７７）。此

外，还含有Ａｌ２Ｏ３、Ｆｅ２Ｏ３、ＣａＯ和 ＭｇＯ等杂质。源

于硅藻和海绵骨针的蛋白石Ａ密度为１．９８～２．０４

ｇ／ｃｍ
３，而放射虫所产生的蛋白石Ａ一般在１．７０～

２．０５ｇ／ｃｍ
３之间。

一般认为，蛋白石 Ａ是一种非晶质矿物，高度

无序，近乎为无定形结构。在扫描电镜（ＳＥＭ）下，

呈由胶态ＳｉＯ２所组成的球体在三维空间作规则的

最紧密堆积结构，球体直径可达１００ｎｍ，在大多数

情况下，球体之间的孔隙为硅石所充填，并含有少量

的水，因而其表面看起来是平滑的（Ｋｒｏｇｅｒａｎｄ

Ｓｕｍｐｅｒ，２０００）。当蛋白石 Ａ开始溶解的时候，这

些充填的硅石通常首先溶解，进而产生一个多孔的

结构。气体吸附测定结果表明，现代和古代的生物

硅孔隙的平均直径一般在５～１０ｎｍ之间，其孔隙

度总体上可达３５％～５０％（Ｈｕｒｄ，１９８３），而比表面

积通常介于２５～１５０ｍ
２／ｇ之间。

Ｘ射线衍射分析表明，蛋白石Ａ的Ｘ射线衍射

峰很宽，中心介于２θ为２０°～２６°之间。红外光谱分

析显示，蛋白石 Ａ也存在几个红外光谱吸收峰，包

括在９．２μｍ的强吸收峰（这在许多硅质相中很普

遍）和１２．５５μｍ处的中等强度吸收峰（Ｋａｍａｔａｎｉ，

１９７１）。

海洋中所产出的蛋白石有蛋白石 Ａ、蛋白石

ＣＴ和蛋白石Ｃ三种变体。蛋白石ＣＴ是由低温方

石英与低温鳞石英两种结构畴成一维堆垛无序形态

所构成的超显微结晶质，是瓷状岩的主要组成矿物。

蛋白石Ｃ是呈超显微晶质的完全有序的低温方石

英，但常夹有少量低温鳞石英的结构层，较为少见，

主要产于与熔岩共生的沉积物中。

随着生物硅埋藏深度的加大，在较高的温度和

压力作用下，生物硅的结构会发生变化。通常随着

沉积年龄的增长，生物硅的溶解度和含水率会逐渐

降低，而密度则会逐步增大。经过漫长的地质年代，

无定形的蛋白石Ａ将转化为蛋白石ＣＴ，在某些情

况下最终会转变为燧石（由微晶石英组成）。通常，

当沉积深度达数百米、相应的温度为３５～５０℃时，

蛋白石 Ａ即开始向蛋白石ＣＴ转变。在某些沉积

环境中，该转变温度可降至１７～２１℃（Ｍａｔｈｅｎｅｙ

ａｎｄＫｎａｕｔｈ，１９９３），甚至０～４℃也可发生（Ｂｏｔｚ

ａｎｄＢｏｈｒｍａｎｎ，１９９１）。蛋白石ＣＴ向燧石的转变

与温度密切相关。Ｂｌａｔｔ等（１９８０）的实验研究表明，

在２００℃时，蛋白石ＣＴ向微晶石英的转变经过几

十年的时间即可发生，在１００℃时，该转变需要４０

ｋａ，而在５０℃时，这种固态相变就要约４Ｍａ的时

间，在２０℃时，则将长达约０．２Ｇａ。

３　生物硅在水柱中的变化

３．１　生物硅的溶解

生物硅在水柱中所发生的最显著的变化就是溶

解。研究显示，真光层内产出的硅藻介壳平均约有

５０％～６０％可在表层１００ｍ水深内溶解（Ｎｅｌｓｏｎｅｔ

ａｌ．，１９９５），未溶解的部分穿越水柱向下沉降，直至

海底，而其溶解作用持续进行。

生物硅的溶解速率方程最早由Ｏ’Ｃｏｎｎｏｒａｎｄ

Ｇｒｅｅｎｂｅｒｇ（１９５８）提出：

ｄ犆
ｄ狋
＝犓１犛－犓２犛犆ｔ （３）

式中，犓１、犓２分别为正向（溶解）、逆向（沉淀）反

应的速率常数，犛为表面积，犆ｔ为时间狋时环境水体

溶解态硅酸浓度。该表达式为净溶解速率方程，是

溶解反应和沉淀反应的综合结果。

ＨｕｒｄａｎｄＢｉｒｄｗｈｉｓｔｅｌｌ（１９８３）的蛋白石比溶解

速率方程为：

犞ｄｉｓ＝犓犃ｓｐ｛［Ｓｉ（ＯＨ）４］ｓａｔ－［Ｓｉ（ＯＨ）４］｝ （４）

式中，犓 是一级速率常数（ｃｍ／ｈ），［Ｓｉ（ＯＨ）４］ｓａｔ

表示蛋白石溶解度，［Ｓｉ（ＯＨ）４］为环境水体的硅酸

浓度，犃ｓｐ为蛋白石的比表面积（ｃｍ
２／ｍｏｌ）。犞ｄｉｓ的

单位是ｈ－１。根据该方程，犞ｄｉｓ的增长与犓 值、犃ｓｐ和

｛［Ｓｉ（ＯＨ）４］ｓａｔ－［Ｓｉ（ＯＨ）４］｝线性相关。这些关系

可用来估计海洋中最有可能影响犞ｄｉｓ的因素。迄今

为止，该模型的应用最为广泛。

最近，Ｔｒｕｅｓｄａｌｅ等（２００５ａ）指出了 Ｏ’Ｃｏｎｎｏｒ

ａｎｄＧｒｅｅｎｂｅｒｇ（１９５８）方程中所存在的问题，并提出

了一种溶解机制和数学方法来描述逆反应过程中硅

酸沉 淀 所 表 现 出 来 的 分 数 级 速 率 常 数。Ｖａｎ

ＣａｐｐｅｌｌｅｎａｎｄＱｉｕ（１９９７ｂ）和Ｒｉｃｋｅｒｔ等（２００２）将此

现象归因于蛋白石的表面缺陷，但是他们并未给出

数学方法来进行修正。Ｔｒｕｅｓｄａｌｅ等（２００５ｂ）所提

出的沉淀机制将其解释为硅石表面稳态中间体的形

成。生物硅的溶解速率方程一直在向精细化方向发

展，试图包含更多的系统参数，然而目前进展并不

大，这与生物硅溶解机理的认识程度密切相关。

上述溶解速率方程是在较为理想的条件下得出

的，并且只涉及到较为有限的参数。现场观测结果

表明，影响生物硅溶解速率及其表观溶解度的因素

较为复杂，主要涉及环境因素（如温度、ｐＨ值、溶解
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态硅酸浓度等）和硅藻介壳的自身性质（如比表面

积、杂质含量和生物硅的老化程度等）（Ｈｕｒｄａｎｄ

Ｔｈｅｙｅｒ， １９７５； Ｋａｍａｔａｎｉ ａｎｄ Ｒｉｌｅｙ， １９７９；

Ｋａｍａｔａｎｉ， １９８２； Ｈｕｒｄ， １９８３； Ｈｕｒｄ ａｎｄ

Ｂｉｒｄｗｈｉｓｔｅｌｌ，１９８３； Ｖａｎ Ｃａｐｐｅｌｌｅｎ ａｎｄ Ｑｉｕ，

１９９７ａ，ｂ；Ｄｉｘｉｔｅｔａｌ．，２００１；Ｇｒｅｅｎｗｏｏｄｅｔａｌ．，

２００１；ＤｉｘｉｔａｎｄＶａｎＣａｐｐｅｌｌｅｎ，２００２；Ｒｉｃｋｅｒｔｅｔ

ａｌ．，２００２）。这些因素对于生物硅在海洋表层、水

柱过程以及海底沉积物中的溶解性能具有重要影

响。

生物硅的溶解性能与海水温度密切相关，其溶

解度和溶解速率常数随水温急剧上升（Ｈｕｒｄ，

１９７２；Ｋａｍａｔａｎｉ，１９８２）。蛋白石 Ａ的溶解度可从

３℃时的８００～１０００μＭＳｉ增加至２３℃时的１５００～

１７００μＭ Ｓｉ（Ｌａｗｓｏｎｅｔａｌ．，１９７８；Ｋａｍａｔａｎｉ，

１９８２）。当水温从０℃增加至２５℃时，犞ｄｉｓ值可上升

５０倍（ＨｕｒｄａｎｄＢｉｒｄｗｈｉｓｔｅｌｌ，１９８３）。压力也会影

响生物硅的溶解性能，随着水深的加大，溶解度也会

逐步增加。但是，考虑到目前海洋的最大深度，其总

的影响程度仅有约 ２００μＭ（或 ２０％）（Ｗｉｌｌｅｙ，

１９７４）。综合考虑水温和压力的影响，在中低纬度的

海洋表层，生物硅的最大溶解度为１６００μＭ；在

１０００ｍ水深处，其最小溶解度为１０００μＭ；在４０００

～５０００ｍ水深处，溶解度中间值约为１１００μＭ。

环境水体的硅酸浓度对生物硅溶解性能的影响

较难估计。这是因为在海洋的水温范围内蛋白石Ａ

的溶解度均在１０００μＭ之上（如上所述），所以当水

体硅酸浓度从０升至１００μＭ 时，根据上述方程，对

于给定的生源硅质颗粒计算出的犞ｄｉｓ值将降低不足

１０％。

活体硅藻的硅质壳外部被有机膜所包裹，这大

大降低了生物硅的溶解度。因此，清除硅质壳表面

的有机膜以及由此导致硅石直接暴露于海水之中的

任何过程都将提高生物硅的比溶解速率。据Ｇｒｉｌｌ

ａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓ（１９６４）估算，硅藻死亡之后，保护硅质

壳的有机膜可在几天之内被完全清除掉。Ｎｅｌｓｏｎ

ａｎｄＧｏｅｒｉｎｇ（１９７７）研究显示，在非洲西北部海域真

光层内，生物硅从表层沉降至６０ｍ水深时，其比溶

解速率即可增加５～６倍。这种在真光层内生物硅

比溶解速率随深度增加而迅速上升的主要原因就是

浮游动物的捕食活动和微生物降解对硅石表面的清

洁作用所致。

生物硅基质中痕量元素的加入能够显著降低蛋

白石的溶解度并由此降低其比溶解速率。目前，铝

的介入对于生物硅溶解性能的影响已得到较为深入

的研究（如 Ｌｅｗｉｎ，１９６１；ＶａｎＢｅｎｎｅｋｏｍｅｔａｌ．，

１９８９，１９９１；ＶａｎＢｅｕｓｅｋｏｍｅｔａｌ．，１９９７）。Ｖａｎ

Ｂｅｎｎｅｋｏｍｅｔａｌ．（１９９１）对不同海洋环境所采集的

硅质生物样品的狀（Ａｌ）／狀（Ｓｉ）值进行了研究，发现

该比值介于０．６‰～７‰之间，相应地，生物硅的溶

解度从１０８０μＭ降低至６６０μＭ。与无铝的生物硅

相比，如果硅质壳中每７０个硅原子中有一个被 Ａｌ

原子所替代，那么这种含铝硅质壳的溶解度将会降

低２５％（Ｄｉｘｉｔｅｔａｌ．，２００１）。生源硅质骨骼的铝含

量取决于硅质生物的种属及其所处水体的Ａｌ／Ｓｉ比

值。由于近海水体溶解态铝浓度相对较高，因此，近

海环境产出的生物硅的溶解度一般都会低于开阔大

洋海域类似种属硅质骨架的溶解度。

硅藻不同种属之间的比溶解速率是不相同的，

在相同的外界条件下，其跨度甚至会超过一个数量

级（Ｋａｍａｔａｎｉ，１９８２；Ｔｒéｇｕｅｒｅｔａｌ．，１９８９）。硅质

生物的特定种属在比溶解速率方面的差异反映了比

表面 积 （Ｌｅｗｉｎ，１９６１；Ｌａｗｓｏｎｅｔａｌ．，１９７８；

Ｋａｍａｔａｎｉａｎｄ Ｒｉｌｅｙ，１９７９）、介 壳 形 态 和 结 构

（Ｋａｍａｔａｎｉｅｔａｌ．，１９８０）以及有机或无机表层皮膜

（Ｌｅｗｉｎ，１９６１；Ｌｕｃｅｅｔａｌ．，１９７２；Ｌａｗｓｏｎｅｔａｌ．，

１９７８；Ｋａｍａｔａｎｉｅｔａｌ．，１９８８）的可变性。

另外，水溶液的电解质组成也是影响介壳溶解

性能的重要因素。Ｂａｒｋｅｒ等（１９９４）的研究表明，水

溶液离子组成及其浓度对于硅藻介壳的溶解及其早

期成岩作用具有重要影响，对于盐度波动较大的水

体的古环境重建问题需要注意由于硅藻微体化石的

差异性溶解所导致的对于古生态环境的错误解读。

３．２　生物硅的化学转变

一般认为，几乎所有的生物硅成岩转变都发生

于海底埋藏过程（Ｒａｇｕｅｎｅａｕｅｔａｌ．，２０００）。然而，

Ｇａｌｌｉｎａｒｉ等（２００２）和Ｒｉｃｋｅｒｔ等（２００２）的研究最早

揭示了生物硅在水柱中所发生的化学转变。

Ｇａｌｌｉｎａｒｉ等（２００２）采用流通式反应器（Ｆｌｏｗ

ｔｈｒｏｕｇｈｒｅａｃｔｏｒ）对１０００ｍ和３０００ｍ水深所收集

到的深海捕获器中的生物硅溶解度进行了测定。结

果表明，在高颗粒物通量时期（三月至六月），所有生

物硅的表观溶解度在１０００ｍ水深处约为９００μＭ，

而在３０００ｍ处则仅为６３０μＭ。将温度变化所引起

的较小差异剔除后，生物硅溶解度的变化主要归因

于生物硅在水柱中的“老化”，这种老化很可能是硅

石表面吸附了阳离子或者粘土矿物形成所致。在低

通量时期，捕获器硅质颗粒物在这些深度的溶解度
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约为５００μＭ，研究者将其归因于颗粒物在水柱中较

长的沉降时间。Ｒｉｃｋｅｒｔ等（２００２）采用流通式扰动

实验进行了深海颗粒物捕获器中生物硅的溶解动力

学研究，结果表明，硅质壳体内部的缩合反应降低了

表面反应性点位的数量并且部分导致了其溶解度随

深度的降低。目前，尚不能排除生物硅在水柱过程

中向粘土矿物转变的可能性（Ｍｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓａｎｄ

Ａｌｌｅｒ，１９９５）。

沉降时间是影响水柱中生物硅化学变化的一个

重要因素，然而，对于沉降时间的控制则主要取决于

沉降过程中生源硅质团块的性质。如果硅质颗粒物

被包 裹 成 小 球 状 粪 便 颗 粒 （Ｓｃｈｒａｄｅｒ，１９７１；

Ｓｍｅｔａｃｅｋ，１９８５），那么在开阔海域其沉降速率可达

每天数百米，１５天即可沉降至３０００ｍ水深处。另

外，许多浮游动物的球状粪便颗粒，通常直径在５０

～２５０μｍ之间，外面被有机膜包裹，这可以有效阻

止溶解产物与外界海水的交换，进而降低硅质碎屑

的溶解。如果硅质颗粒以海洋雪的方式沉降，则颗

粒物表面通常很少或者无保护膜，而且其沉降速率

通常也小于粪便颗粒的沉降速率（Ｂｒｚｅｚｉｎｓｋｉｅｔａｌ．，

１９９７；ＡｌｌｄｒｅｄｇｅａｎｄＧｏｔｓｃｈａｌｋ，１９８９）。如果硅质

壳以单颗粒形式沉降，那么其在水柱中的停留时间

可长达数年，大部分硅质壳都会溶解掉（Ｗｏｌｌａｓｔ，

１９７４）。例如，根据 Ｗｏｌｌａｓｔ（１９７４）的动力学模型，直

径１０μｍ 及其以下的生源硅质颗粒在到达水深

３０００ｍ之前将全部溶解。

４　生物硅在表层沉积物中的早期成岩

作用

４．１　生物硅的溶解和孔隙水硅酸分布

生物硅在海洋沉积物中的溶解以及孔隙水中硅

酸浓度的分布可采用数学模型进行描述。目前已见

诸报道的模型主要包括Ｓｃｈｉｎｋ等（１９７５）、Ｈｕｒｄａｎｄ

Ｂｉｒｄｗｈｉｓｔｅｌｌ（１９８３）、Ｂｏｕｄｒｅａｕ（１９９０）、Ｒａｂｏｕｉｌｌｅ

ａｎｄＧａｉｌｌａｒｄ（１９９０）和 ＭｃＭａｎｕｓ等（１９９５）等。

蛋白石比溶解速率虽然总体上取决于反应性蛋

白石的含量及其表面的反应性和孔隙水硅酸的饱和

程度等，但是，不同学者对于生物硅溶解动力学机制

的认识并不相同，不同的假设条件将引入不同的参

数，得到的数学模型也就不同。目前所建立的模型

有三种：平衡模型、反应性蛋白石模型和表层皮膜模

型。这些模型成立所依据的假设条件分别为：

（１）平衡模型：由于孔隙水硅酸浓度随沉积深度

的增加而逐步趋于生源蛋白石的饱和浓度，因此孔

隙水硅酸浓度被认为是控制生物硅比溶解速率的主

要因素，硅酸渐近浓度（犆ｄ）被假定为固相硅石的溶

解度（Ａｒｃｈｅｒｅｔａｌ．，１９９３）。

（２）反应性蛋白石模型：生源蛋白石被认为至少

包含两类组分，一类是非反应性的，并将保存于沉积

记录之中；另一类具有较高溶解度（＞犆ｄ），最终将

全部溶解。印度洋索马里海域沉积物中的硅藻组合

与其上部深海捕获器中的硅藻组合存在显著差异

（Ｋｏｎｉｎｇｅｔａｌ．，２００１）即是上述观点的明确例证。

由此，孔隙水硅酸剖面和犆ｄ反映了到达海底的可溶

性蛋白石通量、蛋白石溶解动力学和沉积物混合速

率的综合结果（Ｓｃｈｉｎｋｅｔａｌ．，１９７５）。

（３）表层皮膜模型：蛋白石的溶解取决于蛋白石

的有效比表面积以及硅酸在该表面附近的扩散速

率。蛋白石和硅酸盐的溶解实验显示，孔隙水硅酸

浓度随沉积深度增加所形成的抛物线型溶解动力学

剖面的出现可以解释为固相表面皮膜生长的结果

（Ｌｕｃｅｅｔａｌ．，１９７２；Ｋａｍａｔａｎｉｅｔａｌ．，１９８８）。一旦

皮膜发育完全，犆ｄ值将由生物硅的缓慢溶解过程和

具有较低溶解度的硅石相沉淀过程之间的动态平衡

所控制（Ｍａｃｋｉｎ，１９８７）。

ＭｃＭａｎｕｓ等（１９９５）的模型是该领域最新的研

究进展，同时对上述假设条件也进行了检验。他们

采用成岩反应—传输模型来描述孔隙水硅酸的分

布，并进而建立了生物硅的溶解动力学模型，该模型

尤其适用于深海沉积环境。

在忽略沉积物中孔隙水和生物硅的水平对流的

情况下，ＭｃＭａｎｕｓ等（１９９５）推导出的孔隙水硅酸浓

度公式为：

犆ｚ＝犆ｄ－（犆ｄ－犆０）ｅｘｐ（－β狕） （５）

其中，狕表示沉积物深度，犆ｚ表示深度为狕时的

硅酸浓度，犆ｄ为硅酸渐近浓度，犆０是底层水体的硅

酸浓度，参数β可能有几种物理含义，这取决于对上

述蛋 白 石 溶 解 机 制 的 选 择 （ＭｃＭａｎｕｓｅｔａｌ．，

１９９５）。将费克定律引入上述公式可得出沉积物—

水界面的硅酸通量（犑）公式：

犑＝－Ф
狀

０犇ｍβ（犆ｄ－犆０） （６）

其中，Ф代表沉积物孔隙度（孔隙水体积与沉积

物总体积的比值），Ф０表示狕＝０时的孔隙度，狀代

表扩散过程中曲率效应和孔隙度效应的指数，犇ｍ代

表硅酸的分子扩散系数，负号则表示硅酸通量流向

上覆水体。

假设沉积物孔隙度Ф和沉积物的混合系数（仅

指固相）犇ｂ不随深度而变化，则反应性生物硅在沉
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积物中随深度的分布可表示为：

犉狉＝（犉狉０－犉狉∞）ｅｘｐ［－（β＋狆狀）］＋犉狉∞ （７）

为保持沉积物—水界面上硅酸通量的连续性，

假定向上的硅酸分子扩散通量与向下的蛋白石的生

物扰动扩散通量处于动态平衡状态，则有：

犉狉０＝
犿Ф

狀

０犇ｍ

ρｓ犇ｂ（１－Фａ）
（犆ｄ－犆０）＋犉狉∞ （８）

在上面两个方程中，犉狉表示固相中反应性蛋白

石的重量分数，犉狉０表示狕＝０时的犉狉，犉狉∞代表狕

接近于无限深度时的犉狉，狆代表孔隙度衰减系数，犿

代表蛋白石（即ＳｉＯ２）的摩尔质量，ρｓ表示沉积物密

度，Фａ表示沉积物表层几厘米内的平均孔隙度。

４．２　生物硅在海洋沉积物中的保存及其早期成岩

转变

　　总体上来看，全球海洋真光层内所产出的生源

蛋白石只有１０％能够穿越水柱降落到海底，而最终

能被保存下来的仅为３％（Ｔｒéｇｕｅｒｅｔａｌ．，１９９５）。

生物硅在沉积物中的保存效率主要取决于沉积速

率、生物活动以及影响蛋白石溶解动力学（溶解速

率）和热力学（溶解度）性质的过程。

４．２．１　沉积速率对生物硅保存的影响

沉积速率对于生物硅的保存及其早期成岩作用

具有实质性影响，这是因为该参数控制着硅质颗粒

暴露于沉积物—水界面附近硅酸不饱和孔隙水中的

时间。以南极洲边缘罗斯海沉积物中生物硅的保存

为例（ＤｅＭａｓｔｅｒｅｔａｌ．，１９９６），当沉积速率为０．２５

ｃｍ／ａ时，沉积在海底的生源蛋白石有多达８６％被

最终保存下来，而当沉积速率为０．００１～０．００３ｃｍ／

ａ时，生物硅的保存效率仅为１％～５％（图２）。

Ｒａｇｕｅｎｅａｕ等（２０００）给出了蛋白石海底保存效率和

沉积速率之间更为普遍的关系，其结果与ＤｅＭａｓｔｅｒ

等（１９９６）的研究相类似。

４．２．２　生物活动对生物硅保存的影响

底栖动物的扰动可将沉积物表层更高反应性和

更多数量的生物硅与下部沉积颗粒相混合，因此，高

强度的生物扰动可导致沉积物深部更高浓度的硅酸

渐近浓度，进而影响生源硅质颗粒的溶解性能和成

岩过程（Ｒａｇｕｅｎｅａｕｅｔａｌ．，２００１）。Ｒａｂｏｕｉｌｌｅａｎｄ

Ｇａｉｌｌａｒｄ（１９９０）检验了在生物扰动和浊流沉积情况

下孔隙水—沉积物体系中硅石稳态溶解的假设条

件，结果表明，扰动之后在数月的时间尺度内固相将

重回稳态分布，而孔隙水剖面在数天内即可复原。

生物扰动也会通过灌溉作用的增强（Ａｌｌｅｒ，１９８２）或

者生源碎屑上所吸附的溶解态物质的再分布

图２罗斯海沉积速率与生物硅保存效率

的关系（据ＤｅＭａｓｔｅｒ等，１９９６）

Ｆｉｇ．２Ｓｉｌｉｃａｐｒｅｓｅｒｖａｔｉｏｎｅｆｆｉｃｉｅｎｃｙｐｌｏｔｔｅｄａｓａｆｕｎｃｔｉｏｎ

ｏｆｓｅｄｉｍｅｎｔａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎｒａｔｅｉｎＲｏｓｓＳｅａｄｅｐｏｓｉｔｓ（ｆｒｏｍ

ＤｅＭａｓｔｅｒｅｔａｌ．，１９９６）

（ＳｃｈｉｎｋａｎｄＧｕｉｎａｓｓｏ，１９７８）来影响孔隙水通量。

另外，生源硅质颗粒也是底栖动物和微生物重要的

有机质来源，摄食活动也将影响生物硅的保存。总

体上，生物活动对生物硅保存及其早期成岩过程的

潜在影响和综合结果需要进一步研究。

４．２．３　孔隙水ｐＨ值对生物硅保存的影响

在ｐＨ值６～９的范围内，生物硅溶解度及其比

溶解速率两者都随ｐＨ 值的升高而增大（Ｈｕｒｄ，

１９７３；ＶａｎＣａｐｐｅｌｌｅｎａｎｄＱｉｕ，１９９７ａ，ｂ）。然而，

在海洋水体和沉积物中ｐＨ 值通常的变化范围内

（７．５～８．２），ｐＨ 值的变化所引起的溶解度的变化

小于５％，这使得该参数相对来讲并不重要。

４．２．４　生物硅比表面积的变化对生物硅保存的

影响

　　生物硅在从真光层向海底沉降的过程中，其比

表面积从２５～１５０ｍ
２／ｇ逐步降低，而后在沉积埋藏

过程中继续下降（＜２５ｍ
２／ｇ）。水柱中比表面积的

下降主要源于高比表面积生物硅的优先溶解（即具

有纤细骨架结构的生物），该过程在海底继续存在。

另外，硅石和含铝硅石在骨架孔隙内的沉积也会导

致比表面积的下降（Ｈｕｒｄ，１９７３）。仅仅由于比表

面积的差异即可导致海底硅质颗粒物的溶解速率比

海洋表层产出的硅质颗粒低６倍（ＶａｎＣａｐｐｅｌｌｅｎｅｔ

ａｌ．，２００２），这也是孔隙水硅酸渐近浓度（２００～８００

μＭ）明显低于无定形硅石溶解度（≥１０００μＭ）的重

要原因之一。

４９ 地　质　论　评 ２０１０年



４．２．５　生物硅的早期成岩转变及其潜在影响

在海洋沉积物中，生物硅所发生的早期成岩转

变将影响蛋白石自身的物理化学性质，是促进生物

硅保存的重要过程。在沉积物—水界面上，粘土矿

物对于生物硅的早期成岩过程具有决定性的影响，

这是因为它既可提供溶解态铝离子也可以固相颗粒

的形式与生物硅发生相互作用，进而导致自生矿物

的形成（ＶａｎＢｅｎｎｅｋｏｍａｎｄｖａｎｄｅｒＧａａｓｔ，１９７６；

ＭａｃｋｉｎａｎｄＡｌｌｅｒ，１９８４ａ，ｂ，１９８６；ＶａｎＢｅｎｎｅｋｏｍ

ｅｔａｌ．，１９８９；Ｍｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓａｎｄ Ａｌｌｅｒ，１９９５，

２００４；Ｍｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓｅｔａｌ．，２０００；Ｄｉｘｉｔｅｔａｌ．，

２００１；ＤｉｘｉｔａｎｄＶａｎＣａｐｐｅｌｌｅｎ，２００２）。

在开阔大洋表面真光层内所产出的生物硅的狀

（Ａｌ）／狀（Ｓｉ）值通常介于０．１‰～１‰之间，即使在实

验室较高铝离子浓度下培养，该值也不会超过８‰

（Ｖｒｉｅｌｉｎｇｅｔａｌ．，１９９９）；然而，海底硅质生物遗骸的

狀（Ａｌ）／狀（Ｓｉ）值通常大于１‰，甚至高达１６％（Ｖａｎ

Ｂｅｎｎｅｋｏｍ ｅｔａｌ．，１９８９；Ｄｉｘｉｔｅｔａｌ．，２００１；

Ｋｏｎｉｎｇｅｔａｌ．，２００２），两组数据至少相差一个数量

级。Ｋｏｎｉｎｇ等（２００７）通过模拟沉积物—水界面环

境所做的培养实验表明，硅藻死亡后，其硅质壳的铝

含量随其在海水中的暴露时间而增长，而壳体孔结

构则逐步缩小。Ａｌ、Ｋ边 Ｘ 射线吸收近边结构

（ＸＡＮＥＳ）谱显示，不论海水铝离子浓度有多大、暴

露时间有多长，生物硅中的 Ａｌ大多数以四次配位

的形式存在，而以六次配位形式存在的 Ａｌ不足

１０％。Ａｌ、Ｋ边 扩 展 Ｘ 射 线 吸 收 精 细 结 构

（ＥＸＡＦＳ）谱则显示生物硅骨架内铝的结构性渗入。

所有这些结果都意味着生物硅表面铝的富集以及铝

硅酸盐相的形成。

ＤｉｘｉｔａｎｄＶａｎＣａｐｐｅｌｌｅｎ（２００２）采用电位滴定

和铝吸附实验对生物硅的表面化学性质进行了研

究，结果显示，南大洋表层沉积物中的生物硅的表面

化学性质与实验室培养出的硅藻蛋白石有显著不

同，在ｐＨ值４～８．５范围内，后者表面的电荷密度

系统性地低于前者。一般情况下，海洋沉积物中生

物硅表面反应性硅羟基团的密度要比新鲜的硅藻介

壳表面的该基团密度低４～８倍。该结果与现场观

测到的生物硅反应性的逐步缺失或老化现象相一

致。

目前已有一系列研究表明，生源蛋白石可以在

大陆边缘三角洲沉积物早期成岩过程中转化为自生

粘土矿物（ＭｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓａｎｄＡｌｌｅｒ，１９９５，２００４；

Ｍｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓ ｅｔ ａｌ．， ２０００； Ｐｒｅｓｔｉ ａｎｄ

Ｍｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓ，２００８）。Ｍｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓａｎｄ Ａｌｌｅｒ

（２００４）指出，在亚马逊河口弱氧化—还原环境中的

生源蛋白石颗粒可以不发生溶解，或者只有部分溶

解，而由铝硅酸盐或富含金属的氧化物膜所覆盖，或

完全转化为富含Ｋ、Ｆｅ的自生粘土矿物。扫描电镜

（ＳＥＭ）、透射电镜（ＴＥＭ）和透射电镜—Ｘ射线能谱

仪（ＴＥＭＥＤＳ）的观测结果证实了生物硅颗粒所发

生的这些化学转变。培养实验表明，这种转变在１

年之内即可发生。基于埋藏过程中生物硅早期成岩

变化的考量，ＭｉｃｈａｌｏｐｏｕｌｏｓａｎｄＡｌｌｅｒ（２００４）将亚马

逊河溶解态硅酸在河口环境中的积累速率由占河流

硅酸通量的４％提高至２２％。生物硅向自生粘土矿

物的转变已作为反向风化反应的重要例证重新开启

了海 洋 反 向 风 化 作 用 的 研 究 （Ｍａｃｋｅｎｚｉｅａｎｄ

Ｋｕｍｐ，１９９５）。

大陆边缘沉积环境具有多种因素有助于生物硅

的积累和保存：高营养盐通量和高初级生产力，通常

可以维持大量硅藻藻华的发生（Ｂｅｒｇｅｒｅｔａｌ．，

１９８９）；沉积速率很高，有利于生物硅的迅速埋藏；水

柱较浅，可避免生物硅在沉降过程中的大量溶解；碎

屑物丰富、孔隙水较高的铝离子浓度以及自生粘土

矿物的沉淀可降低生物硅表面的反应性。因此，陆

缘环境是生物硅埋藏的潜在区域。Ｔｒéｇｕｅｒ 等

（１９９５）的海洋硅循环稳态模型是目前公认的、引用

最多的硅循环模式，然而，Ｐｏｎｄａｖｅｎ等（２０００）的研

究显示，其对于南大洋海域蛋白石积累速率的估算

值明显偏高。ＤｅＭａｓｔｅｒ（２００２）认为，Ｔｒéｇｕｅｒ等

（１９９５）所得出的海洋硅酸收支平衡表将南大洋生物

硅积累速率高估了３５％，而以前被忽视的陆缘环境

将成为与南大洋基本相当的生物硅埋藏海域。
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