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天然气水合物的上界面

———硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面
栾锡武

(中国科学院 海洋研究所海洋地质与环境重点实验室 ,青岛 266071)

摘要:定义了海域天然气水合物成矿带的上界面。指出在地球深部存在最原始的 、从根本上不依靠光合作用

来生存的生命系统。根据对 ODP岩心样品中微生物数量的统计 , 海底以下沉积层中的生物数量可能占据全球原

核生物总量的 70%,其生物总碳量和地球表面所有植物的碳总量相当。地球内部如此巨大的生物总量应该在地壳

中的气体分布等方面起着重要作用。甲烷在地壳层中广泛存在 , 并主要是微生物成因的。微生物产甲烷的途径主

要有两个 ,一是二氧化碳还原 , 另一个是醋酸盐发酵。相应地 ,参与产甲烷的微生物菌群主要是产甲烷菌和食醋酸

菌。甲烷在沉积层中的厌氧氧化是一个不争的事实。该过程发生在海底以下一个非常局限的区带 , 称为硫酸盐还

原-甲烷厌氧氧化区带。通常 ,这个区带很窄 , 仅为一个面 , 因此 , 硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化区带又称硫酸盐还原-

甲烷厌氧氧化界面。这是一个基本的生物地球化学界面 , 在功能上它起到屏蔽甲烷向海底和大气逸散的作用 , 是

一个巨大的甲烷汇。甲烷的厌氧氧化同样是一个由微生物介导的过程 , 参与此过程的微生物主要是食甲烷古菌和

硫酸盐还原菌。硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面在海洋沉积层中一般深可达海底以下上百米 , 浅可至海底。此界面

为天然气水合物的上界面 ,该界面以上没有甲烷水合物存在。
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　　天然气水合物实质上是一种水包气的笼形物 ,

外形似冰 。早在 1810年 ,科学家就在实验室中合成

了水合物 ,并开展了有关水合物合成条件 、分子结

构 、物理性质等方面的研究
[ 1]

。20世纪 30年代 ,石

油工业在天然气管道中发现了这类物质 ,并把它们

当作一种有害物质来对待 ,因为天然气水合物在输

气管道中形成 ,堵塞了天然气的管道运输 。20世纪

40年代 ,前苏联科学家预测自然界中可能存在天然

的水合物矿藏。自从 20世纪 60年代前苏联科学家

在西伯利亚梅索亚哈气田发现了天然状态存在的水

合物以后 ,世界各国已陆续在海域活动大陆边缘和

被动大陆边缘 、陆域的永久冻土带等获得了天然气

水合物样品 ,并估计天然气水合物在地球上的储量

相当巨大[ 2] 。随着世界经济的持续发展 ,各国对石

油的需求越来越大 ,油气供应持续紧张 ,天然气水合

物因其广泛的分布和丰富的甲烷储量而倍受重视 ,

并将其列为未来油气替代资源进行前期的研究与勘
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探 。

实验室合成实验表明 ,天然气水合物的形成需

满足低温 、高压的外部条件 。由于温度 、压力条件的

限制 ,在自然界中水合物只存在于一个由温度 、压力

条件构成的水合物稳定带内。在海洋环境中 ,随着

海水深度的增大 ,温度降低 、压力升高 ,当到达一定

深度时 ,温度 、压力满足水合物的形成条件 ,开始进

入水合物的稳定带内。通常 ,水合物稳定带的上界

面位于海水层中。海底以下 ,随着深度增大 ,压力增

大 、温度升高 ,当到达一定深度时 ,温度 、压力不再满

足水合物的稳定赋存条件 ,从而越过水合物稳定带

的下界面。在这个界面以下 ,天然气不再以固体水

合物的形式存在 ,而是以气体的形式存在 ,从而在界

面上下形成较大的波阻抗。固体和气体之间较大的

波阻抗在地震剖面上表现为明显的似海底反射

(BSR)
[ 3]

。目前 ,BSR已被公认为水合物稳定带的

下界面 ,同时 BSR也和水合物矿带的下界面相吻

合 。由于水合物稳定带的上界面通常位于海水层

中 ,一般地 ,人们会把海底默认为水合物矿带的上界

面 。最近 ,地质微生物的工作表明 ,海底以下一个较

大的范围是一个无甲烷或者贫甲烷的区域 ,从而在

该区域内不可能存在甲烷水合物 。本文将这个区域

的底界面定义为天然气水合物成矿带的顶界面 ,并
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将对该界面及其相关的生物 、地球化学过程进行详

细讨论。

1　地球深部的生命现象

在海底热液生命系统发现以前 ,光合作用理论

普遍为人们所接受。1977年 , Lonsdale 报道了在东

太平洋海隆格拉帕格斯扩张脊热液喷口周围发现生

命群落
[ 4]

,从而向世人展示 ,在没有阳光的情况下 ,

仍可以有生命系统存在。进而提出 ,除光合作用外 ,

化合作用同样可以向生命系统提供能量来源 。但进

一步的研究发现 ,海底热液系统仍需要氧作为系统

代谢过程中主要的电子受体[ 5] 。而海水中的氧气 ,

乃至整个地球上氧气的根源还是来自光合作用[ 6] 。

因此 ,从根本上来说 ,海底热液生命系统仍是依靠光

合作用来生存
[ 7]

。

科学家很早就猜测在地球的深部可能存在最原

始的 、从根本上不依靠光合作用来生存的生命系

统
[ 8]

。早期的 DSDP 和 ODP 计划为探索地球深部

的生命活动做了很大的努力 ,但都因为不确定岩心

样品中发现的微生物是否源自污染而难以定

论[ 9-10] 。为避免微生物的污染问题 ,ODP185航次在

岩心样品微生物处理 、测试方面采用了一套标准化

的实验流程[ 11] ,并最终令人信服地证实地下生命的

存在 。此后 ,ODP 航次不断在其岩心样品中确认生

命现象的存在
[ 10]

。这些生命现象存活的深度从海

底以下几米 、几十米 、上百米 ,一直到几百米
[ 8]

。在

陆区 ,确认生命存活的最大深度已达 3 100 m 。南

非金矿在这个深度的孔隙水中发现活体细胞的存

在
[ 12]

(图 1)。生命体在地下深处分布的制约因素很

可能是其所能承受的最高温度[ 7] 。目前 ,实验室能

够培养的极端嗜热微生物能够耐受的最高温度为

121 ℃
[ 13]

。假定海洋沉积层中的温度梯度为 30

℃/km ,则直到海底以下 4 000 m 的深度都可能有

生命的存在。由于目前可以人工培养的细菌只占潜

在细菌的很少一部分[ 14] ,自然界中极可能存在可以

耐受更高温度的细菌 ,因此生命现象极有可能在地

表/海底以下一个很大的范围内普遍存在 ,并构成地

球上最大的生态系统 。

根据对 ODP 岩心样品中微生物数量的统计 ,

Whitman等估计 ,海底以下沉积层中所生存的微生

物数量可能占据全球生物圈原核生物总量的

70%[ 15] 。Gold则估计全球地表/海底以下的生物

总碳量约为 5.18 ×10
14
kg

[ 16]
,这一数值和地球表面

所有植物的碳总量 5.60×1014 kg[ 5] 相当。

图 1　地表/海底以下地层中细菌的

数量(据文献[ 10] 、[ 12] )

F ig.1　The number of bacterial counted in

the subsurface sediments(circles show marine

data based on Parkers et al., 2000;bars show the land

data b ased on Kotelnikova , 2002)

地球深部生物圈如此巨大的生物总量应该在地

壳岩石蚀变 、成岩作用 、油气资源形成 、地球化学循

环 、全球气候变化 、生命演化过程 、气体在地层中的

分布等方面起着重要作用。但到目前为止 ,我们对

深部生物圈的了解依然很少 。

地表/海底以下生命的主要生存环境是地壳岩

石裂缝及孔隙中的流体 。这些流体和地球表面的流

体相比主要的不同在于没有光照 、不含(或者少含)

氧气
[ 17]

、含盐度高 、承受压力大 、贫营养 、饱含气体

(如甲烷 、二氧化碳 、氢气等 ,其中氢气的含量要比其

他地表流体中的含量都要高 ,详见表 1);相同点在

于两者都有着大致相同的溶解有机碳含量[ 12] 。以

上这些特殊环境条件决定了地球深部生命的厌氧 、

嗜压 、嗜盐 、嗜低营养等基本特征 ,同时也预示着它

们可能从流体中吸取有机碳作为生命的碳源 ,从流

体饱含的气体中吸收能量作为生命的能源 。为解释

地下生命的生存机制 , Peder sen等先后提出这些地

下生命可能通过利用氢 ,而不依赖光合作用来生产

有机碳和氧气的假设[ 18] 。认为地下流体中如果存

在分子形式的氢并存在溶解有机碳的话 ,自养微生

物的发育就成为可能 。Kotelnikova 等根据在火成

岩区的实际实验数据证实了上述基于氢来产生有机
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质和氧气的假设
[ 19]

。这样 , 地层中只要有氢的供

应 ,就有可能存在生命[ 18] 。而 Apps等的工作告诉

人们 ,地球内部从来就不缺乏氢[ 20] 。

表 1　不同流体环境中氢的浓度[ 12]

Table 1　H ydrogen content in different subenvironments

环境 氢浓度(20 ℃条件下)

地
球
表
面
环
境

淡水 10～ 300 nM

富营养湖水 0.1～ 160 nM

土壤 0～ 0.4 nM

稻田 533 nM

大气 0.41 nM

污泥 28～ 203 nM

地
下
环
境

地热田 46～ 48 mM

淡水沉积物 0.047～ 0.75 nM

海洋沉积物 25～ 60 nM

芬诺斯堪迪亚地盾 60 μM ～ 28 mM

加拿大地盾 10 μM ～ 300 mM

哥伦比亚深玄武岩地下水 0.01～ 100 μM

阿索坡花岗岩地下水 0.05～ 100 μM

2　地壳层中的甲烷

甲烷 ,作为一种普通气体 ,其实它在大气中的含

量并不高 ,但作为一种温室效应气体[ 21] ,长期以来

却一直备受关注。众所周知 ,甲烷的温室效应是二

氧化碳的 20多倍 ,它在调节全球气候变化方面起着

非常重要的作用。近年来的观察数据显示 ,甲烷在

大气中的含量以每年大约 1 %的速率在增加[ 22] 。从

而使得甲烷的来源与循环研究在全球范围内成为地

学研究的前沿课题。

在地壳中 ,甲烷是一种常见的地壳组分 ,已在世

界各地被广泛发现[ 23] ,如北海海底以下 1.5 m[ 24] ,

黑海海底以下 35 m[ 25] , 巴伦支海海底以下 2 000

m[ 26] 等 。瑞典的超深钻更是在 6 700 m 深的地层中

发现甲烷气的存在[ 16] 。已知 ,出产甲烷的位置多种

多样 ,既有海岸平原 ,也有河口沼泽 ,既有沉积盆地 ,

也有火山岩带[ 23] ;发育甲烷气的地层类型既有碳酸

盐 、碎屑岩 、煤层 、白云岩 ,也有火成岩等[ 23] 。

一般认为 ,甲烷有有机成因和无机成因两种来

源[ 23] 。有机成因的甲烷是指甲烷是由埋藏于地层

中的有机质降解而来 ,无机成因的甲烷是指甲烷的

来源和有机质降解无关。

有机成因的甲烷来源又分为生物成因和非生物

成因(或叫热成因)两种来源。生物甲烷气是指在地

壳成岩作用早期 ,在浅层生物化学作用带内(地层的

温度低于微生物可以耐受的最高温度),由地层中的

微生物利用有机质和气体所产生的甲烷气
[ 27]

。产

甲烷微生物所利用的有机质主要是降解后低分子量

的脂肪酸 ,所利用的气体主要是二氧化碳和氢气。

产甲烷的途径主要有两个 ,一是二氧化碳还原 ,反应

式如下:

CO2 +4H2 ※CH 4 +2H 2O

另一个是醋酸盐发酵 ,反应式如下:

CH 3COOH ※CH4 +CO 2

从上面两个反应式可以看出 ,沉积地层中要生

成生物甲烷气 ,地层中含有有机质和氢气是两个前

提条件 。当地层中含有有机质时 ,通过有机质降解

和发酵可以产生甲烷。有机质发酵除生成甲烷外 ,

同时还生成二氧化碳。二氧化碳气体和地层中已有

的氢气通过二氧化碳还原反应同样也可以产生甲烷

气 。应该指出 ,虽然醋酸盐的发酵可以产生二氧化

碳气体 ,从而为二氧化碳的还原提供气体来源 ,但这

并不意味着沉积地层中的甲烷生产是首先从醋酸盐

的发酵开始的。因为地层中的二氧化碳气体并非单

一地来源于醋酸盐的发酵。在一定条件下 ,先期存

在的二氧化碳可以和先期存在的氢气反应先于醋酸

发酵生成甲烷。二氧化碳还原和醋酸发酵产生的甲

烷气都称为生物甲烷气 ,是因为这两个过程分别依

赖产甲烷菌和食醋酸菌的参与。可见生物甲烷气形

成的前提条件是地壳层中存在活体的能产甲烷的微

生物 ,并且地壳层中埋藏的有机质较为丰富 ,沉积速

率较高 。较高的沉积速率可以保证地层的孔隙度较

大 ,从而使活体产甲烷细菌(平均尺寸 1 μm)有足够

大的居住空间[ 28] 。最有利于生成甲烷气的有机母

质是草本腐殖型—腐泥腐殖型 ,这些有机质多位于

埋藏浅 、时代较新 、演化程度较低的岩层中 ,分布于

陆源物质供应丰富的大陆边缘带 ,通常含陆源有机

质的砂泥岩系列最有利 。

非生物成因(热成因)甲烷则是指由地壳层中的

干酪根高温降解而来
[ 29]

。干酪根一词首先被用来

描述苏格兰油页岩中的有机质 ,它经蒸馏后能产出

似蜡质的黏稠石油。现在为人们普遍接受的概念

是:干酪根是沉积岩中的有机质经历了复杂的生物

化学及化学变化 ,通过腐泥化和腐殖化过程形成的。

在数量上 ,干酪根是沉积有机质的主体 ,在结构上 ,

它是一种高分子聚合物 ,没有固定的化学成分 ,主要

以碳 、氢 、氧三种成分为主。干酪根是石油和甲烷气

的先驱 。从根本上 ,在高温条件下 ,甲烷的生产机制

和在低温条件下由微生物介导的甲烷产生机制有相

似之处
[ 30]

。热解甲烷是在高挥发性含沥青阶段开

始产生的 ,此时的温度大于 120 ℃,镜质体反射率一
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般在 0.6%左右 ,并在镜质体反射率 0.8%～ 1.0 %

开始达到产甲烷高峰
[ 31]

(图 2)。可见 ,热解气基本

上是在微生物所能耐受的温度上限开始产生的 ,是

一个没有微生物参与的过程 。但因干酪根为有机

质 ,所以 ,热解气仍属有机气的范畴 。

图 2　干酪根热解生成甲烷气(据文献[ 30-31] )

Fig.2　Methane produced f rom heating o f ke rogen[ 30-31]

无机成因的甲烷也可以分为两类。一类是原始

甲烷 ,是指原本就存在的甲烷 ,并在地球形成的过程

中被保存在地球的内部 。在后期地球脱气过程中 ,

这些原始甲烷经由各种断裂体系运移至地球表

层[ 16] 。另一类是在一定条件下经无机合成的甲

烷[ 32] 。主要的途径有高温条件下岩浆无机反应合

成 、高温条件下岩石无机反应合成 ,以及橄榄岩在高

压俯冲条件下蛇纹石化合成等 。在高温高压条件

下 ,以下反应均可发生。

2FeO +H 2O ※Fe2O3 +H 2

C+2H2 ※CH 4

CO 2 +4H 2 ※CH4 +2H2O

CO +3H2 ※CH 4 +H 2O

即在一定条件下 ,地球深部的岩浆活动 、变质岩反应

等首先可以产生氢气
[ 20]

,氢气与碳在一定条件下则

可以产生甲烷。很明显这个过程生成的甲烷是无机

的。

无机甲烷的研究并不仅仅停留在理论和实验室

阶段 。Wclham 等早在 1978年就在东太平洋海隆

热液喷口观测到无机成因的甲烷气 ,从实践上证实

了地球深部无机甲烷气的存在[ 33] 。后来 ,She rw ood

等 、Floden等也都报道了无机甲烷气的发现[ 17 , 34] 。

在中国 ,云南腾冲 、四川甘孜等火山岩区发现的甲烷

气均已证实为无机甲烷气
[ 35]

。

在微生物成因天然气中 ,甲烷含量可高达 98 %

以上 ,重烃气(C2 +)含量极低 ,一般<2%,干燥系

数(C1/C2+)在数百以上 ,甚至上万 ,属于典型的干

气 。热解成因的天然气中 ,甲烷仍是主导性的气体

成分 ,但没有微生物成因天然气中甲烷的含量高 ,重

烃气的成分相对加大。实验室中 ,模拟无机反应生

成的无机气体成分相对复杂 ,除甲烷外 ,还包括二氧

化碳 、氮气 、氦 、汞的蒸汽等[ 32] ,相对含量也不明确 ,

很可能因温度 、压力条件的不同而不同。

不同成因的甲烷气体在同位素组分上具有明显

的特征
[ 35]

。一般认为 , 甲烷的 δ
13
C 在 -60‰～

-90‰之间为生物成因甲烷 ,在-30‰～ -50‰之

间为热成因甲烷 ,高于-30‰的一般为无机成因甲

烷
[ 2 7 , 35-37]

(图 3)。可见 ,生物甲烷气 、热解气以及无

机甲烷气的δ13 C 值依次增大 。这样根据甲烷气的

δ13C 值则可以判别甲烷气的成因[ 35] 。

图 3　生物甲烷气和热解甲烷气的稳定同位素区分

Fig.3　Stable carbon iso tope content of bio genic methane

and thermogenic methane

从甲烷在天然气中所占的数量(一般占 99%)

以及甲烷碳同位素的数值来看 ,甲烷的来源主要是

微生物成因的[ 38] 。

3　甲烷的厌氧氧化

海底冷泉广泛发育于陆架 、陆坡 、俯冲带及深海

盆地 , 是大陆边缘地区一个普遍的海洋地质现

象
[ 3 9]

。实测数据表明 ,海底冷泉喷出的气体 99%为

甲烷气[ 38] 。详细的地质调查及沉积物样品分析显

示 ,海底冷泉区往往伴生自生方解石 、文石 、镁方解

石和原生白云石等矿物
[ 40-42]

。对这些伴生矿物的稳

定碳同位素测量结果显示 ,其δ13 C值一般较轻 。如

在美国墨西哥湾水深 647 m 处一个冷泉喷口附近
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海底以下 4.4 m 发现的冷泉碳酸盐岩结核其δ
13
C

值为-60.2‰,同位置孔隙水中溶解无机碳酸盐的

δ13 C值为-63.2‰[ 43] 。2001年德国“太阳号”在我

国南海发现大片的冷泉碳酸盐岩结壳区 。对所采获

的碳酸盐岩结壳稳定碳同位素测量结果显示 ,其碳

酸盐岩结壳的δ13 C 值和墨西哥湾冷泉碳酸盐岩结

核的δ13 C 值相当 ,为-67‰(金庆焕 ,个人通讯)。

这些结果都和生物甲烷气的δ
13
C 值相当 。冷泉碳

酸盐岩结核 、结壳较轻的碳同位素结果被解释为冷

泉区甲烷气体在向上迁移过程中的碳同位素分馏 。

较轻的碳同位素首先被分馏 ,并沉降形成自生方解

石 、文石等冷泉伴生矿物
[ 42]

。这实际上是一个甲烷

氧化的过程 , 冷泉伴生矿物即是甲烷氧化的产

物[ 44] 。地质微生物学的观察与研究进一步证实了

甲烷的氧化。地质微生物学家在冷泉伴生矿物附近

普遍观察到高密度的细菌群落 。这些细菌群落在很

大程度上参与甚至主导了沉积地层中甲烷的氧

化[ 42] 。

在海底冷泉区 ,向上对流的流体携带甲烷和其

他一些化学物质由地层的深部向上迁移 ,而同时 ,底

层海水则携带硫酸盐由海底向下扩散。两者相遇

后 ,深部流体中的甲烷和海水中的硫酸盐发生反应 ,

甲烷被硫酸盐氧化 ,并向孔隙水中释放重碳酸盐

(HCO-
3 )和硫化物(HS-)[ 45] 。反应式如下[ 46] :

CH 4 +SO 2-
4 ※HCO-

3 +HS- +H 2O

这一反应将甲烷中的碳转化为重碳酸盐

(HCO
-
3 )中的碳。起初由甲烷转化来的重碳酸盐溶

于孔隙水中 ,从而使孔隙水中的溶解无机碳富集 ,并

使孔隙水的碱度增大 。当孔隙水溶解无机碳的浓度

和碱度增大到一定程度时 ,孔隙水中溶解的碳酸盐

开始析出 、沉降 ,形成自生方解石 、文石等矿物。反

应式如下[ 47] :

Ca2+ +2HCO -
3 ※CaCO 3 +CO 2 +H 2O

沉积层中 ,从孔隙水中沉降形成的自生方解石 、

文石等冷泉伴生矿物不断生长 、堆积 、聚集 ,最终形

成形态各异的碳酸盐岩结核 、结壳(图 4)。

通常 ,在海水或者是淡水条件下形成的碳酸盐

岩结核 、结壳 ,其稳定碳同位素都较重 ,δ
13
C 值一般

为-30‰～ 20‰[ 49] 。海底冷泉区碳酸盐结核 、结壳

较轻的稳定碳同位素值说明这些结核 、结壳主要来

自生物甲烷的氧化作用。特别是在甲烷向重碳酸盐

转化的过程中 ,较轻的
12
CH4会首先被转化

[ 50]
,从而

HCO
-
3 中拥有更多较轻的

12
C 同位素 ,这样孔隙水

中的溶解无机碳酸盐以及由之形成的碳酸盐岩结

核 、结壳同样拥有更多较轻的12 C 同位素。这会进

一步降低其稳定碳同位素的δ
13
C 值。反过来 ,海底

冷泉区碳酸盐岩结核 、结壳较低的δ
13
C 值也证实沉

积层中甲烷氧化过程的存在 。

图 4　鄂霍次克海海底冷泉区采集到的碳酸

盐岩结核结壳(据文献[ 48] )

F ig.4　Authig enic carbona te crusts and nodules from

co ld seepage a rea of Okho tsk Sea[ 48]

我们通常所了解的甲烷氧化是这样进行的:

CH 4 +2O 2 ※CO 2 +H2O

这是甲烷被氧气氧化形成二氧化碳和水的情况 。我

们知道 ,海洋沉积层中通常是一个缺氧或无氧的环

境 ,前面给出的甲烷氧化反应式中也没有氧的参与。

因此 ,海洋沉积层中的甲烷氧化是在无氧的条件下

进行的 ,称为甲烷的厌氧氧化。在厌氧条件下 ,甲烷

被硫酸盐氧化 ,而不是被氧气氧化 ,所形成的产物不

是二氧化碳和水 ,而是重碳酸盐和硫化物 。但当重

碳酸盐从孔隙水中析出形成碳酸盐结核或结壳后 ,

附带形成的产物和甲烷有氧氧化的产物一样 ,为二

氧化碳和水 。

其实 ,早在 1976年 , Reeburgh 等就发现海洋沉

积层中甲烷的浓度由下而上在靠近海底的区域迅速

降低 ,并接近于零 ,推测甲烷在这个区域可能发生了

厌氧氧化[ 46] 。1985年 ,Alperin等发现 ,海洋沉积层

中硫酸盐浓度由上而下迅速降低 ,并在甲烷浓度开

始上升的位置接近于零[ 50] 。后来 ,不少的文章报道

了在各种海洋沉积环境中甲烷浓度和硫酸盐浓度相

伴变化的现象 ,并确认这种伴生关系是由于甲烷的

厌氧氧化是一个主要消耗硫酸盐的过程 ,在数量上 ,

向上迁移的甲烷氧化的数量与向下扩散硫酸盐的消

耗相平衡[ 51] 。

虽然 ,甲烷在海洋沉积层中的厌氧氧化已是不

争的事实 ,但对于更详细的甲烷厌氧氧化过程仍不

十分清楚。特别是在冷泉碳酸盐岩结核 、结壳周围
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发现的微生物菌群已明确显示微生物参与了甲烷的

厌氧氧化过程 ,但在此过程中 ,微生物的种类 、具体

功能与工作机制等目前仍是极具挑战性的研究课

题。Hoehler 等的工作发现 ,参与甲烷厌氧氧化的

微生物主要是由食甲烷古菌和硫酸盐还原菌构成的

菌群 ,并推断 ,在甲烷的厌氧氧化过程中 ,甲烷可能

首先被氧化 ,食甲烷古菌可能首先将水作为电子受

体 ,经过一个二氧化碳还原的逆过程将甲烷氧化 ,生

成二氧化碳和氢气
[ 52]

。如下式:

CH4 +2H 2O ※CO 2 +4H 2

此过程中 ,古菌使用甲烷作为碳源 ,通过消耗甲烷并

产生氢气来释放多余的能量。这其中 ,氢气作为甲

烷厌氧氧化反应第一步产生的活性中间体。这个活

性中间体随后又被硫酸盐还原菌所消耗 ,如下式:

H
+
+4H2 +SO

2-
4 ※HS

-
+4H 2O

两式相加即为甲烷厌氧氧化的总反应式 。

2000年 ,Boe tius等用分子学的方法给出了食

甲烷古菌和硫酸盐还原菌的形态 ,并发现两者总是

聚合在一起形成一个共养聚合体(图 5)。图 5中染

成红色的为食甲烷古菌 ,位于共养聚合体的中央;染

成绿色的为硫酸盐还原菌 ,包裹在食甲烷古菌的外

侧。聚合体的尺寸约 10 μm ,构成这个聚合体的每

一个菌株的尺寸都在 1 μm 以下。在这个共养体系

中 ,食甲烷古菌首先消耗甲烷 ,放出氢气 ,包裹在外

面的硫酸盐还原菌利用氢气来还原硫酸盐[ 45] 。

图 5　食甲烷古菌和硫酸盐还原菌组成的

共养聚合体(据文献[ 45] )

Fig.5　Sy nt rophic agg regate formed by methanot rophic

arch aea an d su lfate reducing bacteria [ 45]

2002年我国学者闵航等已在稻田土壤中成功

分离出甲烷厌氧氧化菌株[ 53] 。结果显示 ,甲烷厌氧

氧化菌株单体尺寸较小 ,约 0.8 μm ,呈杆状 ,可形成

直径约 0.2 mm 的菌落。碳源利用实验表明 ,该菌

株能够很好地利用甲醇 、甲酸 ,确为甲基营养型细

菌 。菌株的生长 pH 值范围为 5.5 ～ 7.5 ,最适 pH

值为 6.5 ,低于 5.5或高于 7.5 时均不能生长。菌

株生长的温度范围为 20 ～ 35 ℃,最适生长温度为

30 ℃,低于 20 ℃或高于 35 ℃均不能生长 。菌株不

能利用硝酸盐 ,不产硫化氢 ,没有固氮能力 。该实验

没有有关硫酸盐还原菌及甲烷厌氧氧化菌与硫酸盐

还原菌共养的报道 。高爱国等(2008)在邻北极地区

的加拿大海盆和楚科奇海水深 50 ～ 3 850 m 的 10

个站位的沉积物样品中培养出硫酸盐还原菌。培养

实验表明 ,在 4 ℃和 25 ℃条件下 ,硫酸盐还原菌都

可以繁殖[ 54] 。

Michaelis等于 2001年在黑海海底冷泉区发现

了大量的冷泉烟囱体。这些烟囱体高可达 4 m ,直

径达 1 m
[ 55]

。室内样品分析发现 ,这些庞大的烟囱

体竟是由食甲烷古菌和硫酸盐还原菌构成 。这是科

学家首次发现由细菌构成的庞大地质体 。如图 6a

即为黑海海底的冷泉烟囱体 。断口显示了冷泉烟囱

体的圈层结构 。图 6a中的内圈颜色较深 ,为碳酸盐

岩 ,这是甲烷厌氧氧化的产物;包裹在碳酸盐岩外围

的肉色部分由细菌构成 。图 6b和 6c为细菌体逐级

放大的图像 。图 6c同样清楚地显示了食甲烷古菌

和硫酸盐还原菌的共养现象 ,其中红色的部分为食

甲烷古菌 ,呈杆状;绿色的部分为硫酸盐还原菌 。

图 6　共养的食甲烷古菌和硫酸盐还原菌

构成的冷泉烟囱体(据文献[ 55] )

Fig.6　Reef-like structure built by synt rophic agg regate

of me thanot rophic archaea and sulfate reducing bacteria

(based on Michaeli s et al., 2002)

作为海洋沉积中碳酸盐岩结核 、结壳形成中无

机碳的来源 ,甲烷厌氧氧化作为一种重要的生物地
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球化学过程已越来越引起人们的注意。已经知道 ,

在海洋沉积物中 , 甲烷的厌氧氧化过程普遍存在 。

由于能够有效地将甲烷转化为碳酸盐岩并以结核 、

结壳的形式沉积于海洋沉积中 ,因此 ,该过程被视为

甲烷和碳地球化学循环中的重要一环 。据估计 ,在

甲烷向海底传输的过程中 ,甲烷的厌氧氧化过程消

耗了约 90%的甲烷[ 56] ,也即只有 10%的甲烷可以

从地壳的深部向上传输到达海底。这样甲烷的厌氧

氧化过程就成了一个巨大的甲烷汇 ,同时也成了甲

烷从海洋逸出到大气的一个最有效的屏障[ 57-58] 。考

虑到甲烷在厌氧沉积层中的巨大储量 ,再加上甲烷

对全球气候变化的潜在冲击
[ 59]

,从全球来讲 ,甲烷

的厌氧氧化过程是一个非常重要的过程 ,从而在调

节全球气候变化过程中扮演非常重要的角色 。

4　硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面

总体来说 ,甲烷厌氧氧化描述了由微生物介导

的甲烷在厌氧条件下被硫酸盐氧化的过程。这一过

程发生在海底以下一个非常局限的区带 ,称为硫酸

盐还原-甲烷厌氧氧化区带。该区带以上是富硫酸

盐的沉积层 ,以下是富甲烷的沉积层 ,其标志性的特

征是微生物活动非常活跃 ,且甲烷的氧化速率和硫

酸盐的还原速率都在此区带达到峰值[ 46] 。通常 ,这

个区带很窄 ,仅为一个面 ,因此 ,硫酸盐还原-甲烷厌

氧氧化区带又称硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面 。

在该界面 ,由甲烷厌氧氧化形成的 HS
-
由此向上迁

移 ,在海底 ,和海洋底层水中的氧气结合形成 SO 2-
4 。

反应式如下:

HS
-
+3O 2 ※SO

2-
4 +H2O

该反应为海底硫酸盐的重要来源。当沉积层中

的硫酸盐被消耗后 ,不断地会有硫酸盐从海底补充

进来;可见 ,在硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面以上 ,

硫酸盐来源稳定 。相反 ,该界面以上 ,甲烷的浓度非

常低 ,通常接近于零 ,为一个贫甲烷的区域。这是因

为 ,在富硫酸盐的区域 ,硫酸盐对产甲烷菌有明显的

抑制作用 。甲烷氧化产生的氢气 ,以及由深部向上

迁移而来的氢气优先还原硫酸盐形成金属硫化物或

H 2S等 ,因此 CO 2不能被 H2还原为 CH 4 ,从而不可

能有大量的甲烷产生[ 60] 。

在硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面以下 ,由于硫

酸盐已经在硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面上被消

耗掉 ,所以基本没有硫酸盐透过这个界面继续向下

迁移 ,界面以下的产甲烷菌不会受到硫酸盐的抑制

作用 ,从而是一个富甲烷的区域(图 7)。

图 7　硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面示意图

(图中简称为 SM 界面)

Fig.7　Schema tic illustration o f sulfate-methane interface

硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面是一个基本的

生物地球化学界面 。在功能上它起到一个过滤甲烷

和硫酸盐的作用。向上迁移的甲烷不能通过此界

面 ,向下迁移的硫酸盐也不能通过此界面 。在理论

上 ,该界面的功能和特征都很明确 ,但在实际上 ,此

界面的确定并不容易 ,可用的数据通常只有 ODP

(IODP)钻井 、石油钻井及重力柱状岩心样品数据。

在获得岩心样品数据时 ,用地球化学的方法 ,通过识

别孔隙水中硫酸盐和甲烷的浓度变化可以确定此界

面的位置 。图 8为我国南海北部陆坡 70GC-9柱状

站位的孔隙水甲烷浓度和硫酸盐浓度曲线(金庆焕 ,

个人通讯)。数据显示 ,硫酸盐浓度从海底到海底以

下 3.5 m都保持为 28 mmol/ L ,从海底以下 3.5 m

往下浓度迅速降低 ,到海底以下 6.7 m 浓度降低到

1 mmol/ L ,再往下 ,浓度逐步降低为零;甲烷的浓度

在海底以下 8.5 m 处为 7 000 μmol/L ,从该位置往

上到海底以下 6.7 m 浓度降低到 300 μmo l/L ,再往

上 ,浓度逐步降低为零。这样 ,海底以下 6.7 m 的

位置即为70GC-9柱状站位的硫酸盐还原-甲烷厌氧

氧化界面。该界面以上基本没有甲烷存在 ,而该界

面以下则基本没有硫酸盐存在。

硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面在海洋沉积层

中普遍存在 。从已有的数据来看 ,这个界面的深度

有较大变化 ,深可达 100多米 ,如 ODP184航次在我

国南海的 1145 站位 ,此界面深度为 185 m ,浅可到

几十米 ,如 ODP184航次在我国南海的 1146站位 ,

此界面深度为 65 m[ 61] ,ODP164航次在美国东南布

莱克海台的 994站位 ,此界面深度为22 m
[ 62]

。南海

E02重力柱状样品采样站位 ,此界面的深度为 7.5

m[ 63] ,甚至海底 ,如鄂霍次克海海底冷泉喷口[ 48] ,我

国南海南奥岛附近
[ 64]

。由于目前海洋中的钻孔资

料有限 ,对硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面深度的变
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化 ,仍没有一个规律性的认识 。但在宏观上 ,深度较

大 、构造稳定的洋盆地区 ,此界面的深度较大 , 在

100 m 左右;构造活跃的陆坡地区则深度较浅 ,在几

十米 、十几米 ,或者几米[ 65] 。

图 8　硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面的

确定(据金庆焕 ,个人通讯)

F ig.8　Schematic illustr ation showing the de te rmination

of sulfa te-methane inte rface(data f rom JIN Qing huan ,

personal communicat ion)

5　讨论

硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面深度变化的具

体原因应该是多方面的。其中关键的控制因素应该

是甲烷由深部向上的供应 。虽然我们并不十分清楚

硫酸盐在底层海水中分布的具体情况 ,但由于大洋

底流的普遍存在 ,因此 ,在普遍存在底流交换 、混合

的情况下 ,底层海水中硫酸盐的分布可能不会有较

大的差异 ,这样 ,硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面深

度的变化应该起因于下部甲烷供应的变化。当海洋

沉积层中下部甲烷的供应充足时 ,此界面的深度会

变浅 ,反之 ,深度变大。甲烷的供应包括两个方面 ,

一是深部甲烷的来源 ,另一个则是甲烷向上迁移的

通道 。当地层中生产甲烷的条件优越时 ,如较快的

沉积速率 、较大的孔隙度 、有机质含量丰富 、产甲烷

菌群密度高等 ,地层中的甲烷来源就丰富。甲烷向

上迁移的通道则包括孔隙度较高的松散沉积层 、断

层构造 、泥底辟构造 、泥火山构造等 。当地层中发育

这样的构造 ,甲烷沿着这些构造比较容易向上迁移 。

因此 ,在断层 、泥底辟 、泥火山以及高速沉积等区域

硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面深度一般较浅。

控制该界面深度变化的另一个因素可能是温

度 。因为此界面是以硫酸盐还原菌和食甲烷古菌为

主导的地质微生物界面。闵航等的实验结果显示 ,

甲烷厌氧氧化菌株生长的温度范围在 20 ～ 35 ℃之

间 ,最适生长温度为 30 ℃,低于 20 ℃或高于 35 ℃

均不能生长
[ 53]

。虽然该实验样品来自稻田 ,但仍可

能对海洋有一定的指导意义。我们估计 ,海洋沉积

层中生活的食甲烷古菌也可能有其适宜生长的温度

范围 ,高于某温度不能繁殖 ,低于某温度也不能繁

殖 ,从而古菌的繁殖温度首先可以界定海洋沉积层

中该界面的深度范围。这样 ,我们可以推测 ,虽然我

国南海中多个站位(如 ODP1145 , E02)该界面深度

相差很大 ,但这些不同的深度可能处于同一个温度

范围内 ,即适合古菌繁殖的温度范围 ,如 30 ±5 ℃

(和稻田一样的温度),或者是 10 ±5 ℃(考虑到压

力 、盐度变化而和稻田的温度不一致)等等 。

已有学者
[ 51 , 62-63 , 65-66]

提出 ,硫酸盐还原-甲烷厌

氧氧化界面的上浮可以成为天然气水合物发育的一

个标志 ,认为该界面的上浮标志着下部甲烷通量增

大 ,而增大的甲烷通量是由于存在天然气水合物的

结果 ,从而该界面的抬升是下伏天然气水合物赋存

的标志 。本文认为 ,该界面的抬升是下部甲烷充足

供应的结果 ,这样的区域主要发生在断层 、泥底辟 、

泥火山以及高速沉积等区域 ,而这样的区域也是水

合物通常发育的区域。因此 ,该界面的抬升通常可

以作为下伏水合物的一个标志 。但严格地讲 ,该界

面的抬升只说明下部甲烷充足的供应 ,并不能再进

一步说明下伏有天然气水合物存在 。同样 ,当该界

面没有抬升时 ,也不能说明下伏不发育天然气水合

物 。如在南奥岛 ,该界面的深度只有海底以下 0.5

m
[ 64]

,但其下没有水合物发育 。

由于硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面以上没有

甲烷存在 ,从而该界面以上不可能发育天然气水合

物 ,从而本文将该界面定义为天然气水合物的上界

面 。一个很好的例子是德国 Meteo r 航次在北刚果

扇附近两个重力取样站位的取样结果(Kasten ,个人

通讯)。如图 9所示 ,这两个站位分别是 GeoB6520

站位和 GeoB6521站位 ,水深都为 3 100 m ,取样长

度分别为 5.5和 11.5 m ,前者在大约 5 m 的位置取

到水合物样品 ,后者除发现碳酸盐岩结核外 ,没有发

现水合物样品。孔隙水地球化学结果显示 ,两个柱

状样品站位的硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面深度

分别为 2.7和 11.2 m 。这样 ,GeoB6521 站位采获

的所有样品都位于硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面

以上 ,不可能有水合物发育。而 GeoB6520站位的

硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面较浅 ,只有 2.7 m ,
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以下都位于水合物发育区内 ,所以就有可能采到天

然气水合物样品 。

图 9　硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面和天然气水合物

的关系(据 Kas ten ,个人通讯)

Fig.9　The rela tionship o f sulfate-methane interface and gas

hydrates (data f rom Kas ten , pers onal comm unicat ion)

6　结论

(1)在地球深部存在最原始的 、从根本上不依靠

光合作用来生存的生命系统。根据对 ODP 岩心样

品中微生物数量的统计 ,海底以下沉积层中的生物

数量可能占据全球原核生物总量的 70%,其生物总

碳量和地球表面所有植物的碳总量相当 。地球内部

如此巨大的生物总量应该在地壳岩石蚀变 、成岩作

用 、油气资源形成 、地球化学循环 、全球气候变化 、生

命演化过程 、气体在地层中的分布等方面起着重要

作用 。

(2)甲烷在地壳层中广泛分布 。从甲烷在天然

气中所占的数量以及甲烷碳同位素的数值来看 ,甲

烷的来源主要是微生物成因的 。微生物产甲烷的途

径主要有两个 ,一是二氧化碳还原 ,另一个是醋酸盐

发酵 。相应地 ,参与产甲烷的微生物菌群主要由产

甲烷菌和食醋酸菌。

(3)甲烷在沉积层中的厌氧氧化是一个不争的

事实 。该过程发生在海底以下一个非常局限的区

带 ,称为硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化区带。通常 ,这

个区带很窄 ,仅为一个面 ,因此 ,硫酸盐还原-甲烷厌

氧氧化区带又称硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面。

这是一个基本的生物地球化学界面。在功能上它起

到屏蔽甲烷向海底和大气逸散的作用 ,是一个巨大

的甲烷汇。甲烷的厌氧氧化同样是一个由生物介导

的过程 ,参与此过程的微生物主要是由食甲烷古菌

和硫酸盐还原菌构成的菌群 。

(4)硫酸盐还原-甲烷厌氧氧化界面在海洋沉积

层中广泛分布 ,一般深可达海底以下上百米 ,浅可至

海底。此界面为天然气水合物的上界面 ,该界面以

上没有甲烷水合物存在 。
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SULFATE-METHANE INTERFACE:THE UPPER BOUNDARY
OF GAS HYDRATE ZONE

LUAN Xiwu

(Key Lab of M arine Geology and Environment , In sti tu te of Oceanology , C hinese Academy of Sciences , Qingdao 266071 , China)

Abstract:A new upper boundary of gas hydrate zone in marine sediment is def ined by this paper.ODP da ta

show that the amount of biomass in the marine sediments is among 70% of the to tal global prokary o ta , and

i ts carbon content is comparable to carbon content o f terrestrial plants.So the huge microbial life in the

marine sediment must play a very impo rtant ro le in the geolog ical processes like methane gas dist ribution in

the earth crusts.Methane is w idely distributed w ithin the ear th' s crust and mainly the source is f rom bac-

terial or biogenic rather than thermogenic o rigin.There a re tw o w ays fo r the microo rganism to produce

methane , one is f rom carbon dio xide reduction and one is f rom acetate fermentation , and according ly , the

methane producing bacteria is mainly methanogenic archaea and aceto t rophic me thanogen.Anaerobic

methane oxidation in marine sediment envi ronment has been conf irmed and accepted fo r a time.This proce-

dure happens wi thin a ve ry limited zone namely sulfate reduction and methane anaerobic oxidation zone and

usually sulfate-methane interface.T his is a basic bio geochemical interface w ithin the marine sediment.It

largely limits the release of methane f rom marine sediment up to the seafloo r.The anaerobic methane oxi-

dation is also a microbial mediated procedure , dominated by methanot rophic archaea and sulfate reducing

bacteria.The sulfate-me thane interface in marine sediment can be more than one hundred meter deep below

seaflo or , however , some time it can be up near to the seaf loor.This inte rface serves as the upper bounda ry

of gas hydrate zone in marine sediment , and there w ill be no gas hydrate above this interface.

Key words:subsurface biosphere;origin of methane;anae robic methane oxidat ion;the uppe r boundary o f g as

hydrate zone
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