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第一章 沉积物表层微环境的物理与化学特征 

    沉积物是一种广义上的固态物质，由于其自身质地的非均匀性、组成的复杂性以及含水

性等，使得沉积物的物理性质与一般固态物质性质存有明显差异。由于沉积物内部的固有差

异，以及在外力、温度和外来物质等的影响下，表层沉积物可形成纷繁的外观和多变的内部

物化性质。这些内外特征和性质及其时空变化，对沉积物界面微环境产生较重要影响和异质

效应。 

第一节 湖底界面尺度及微形貌特征 

一、 沉积物-水界面尺度 

界面是一个既具体又抽象的概念。宏观上，沉积物和水体这两种固液介质因物理接触

而形成沉积物-水“界面”，然而从中观和微观角度看，沉积物与水之间的物理关系并非简单

地以面的方式接触，而是两种介质在一定垂向尺度上的相互渗透和相互包含。这种渗透和包

含造成了这种所谓“界面”在垂向上的拉伸，使界面有了立体尺度。由于地心引力的作用，密

度大于水的沉积物置于水底，并在早期成岩作用和物理压实作用下，形成含水量和孔隙度不

同的沉积层，并随自然沉降作用使这一界面尺度在垂向上延展。因此从广义上而言，沉积物

与水组成的界面可包含到近水界面，下可以达到沉积物最底部。 

从水体这边分析界面尺度就必须与流体摩擦作用相联系，这时的界面尺度可参照水底边

界层（BBL）的厚度定义（Boudreau and Jørgensen, 2001），即主要由水体的平均流速、波浪

和湍流决定。在海洋和大型湖泊的深部区域，水底边界层的垂向尺度因地球自转效应使其扩

展到整个水柱，这与埃克曼层(Ekman layer)的高度相当(图 1-1)，即是 u/f 的比值，u 代表摩

擦速度，f 为科氏参数。由于埃克曼层与水-沉积物界面现象几乎没有相关性，因此界面尺度

也仅存在理论上的意义。在高于底床但小于底部边界层的区域，水体流动不受地球自转的影

响，并且平均速度的增加随高度呈对数形式增加，这层被称为对数层（logarithmic layer）。

在水底界面附近，物质以粘滞迁移为主，该层就是粘滞亚层（viscous sublayer）。尽管非常

薄，但由于这层对物质迁移的阻力最大，物质在该层的流动并不顺畅，有类似在粗糙平面上

运动的效果。在该层中剪应力相对恒定，溶质和热量相对充分混合。粘性亚层在沉积物表面

上的尺度大约在厘米级，但在最接近于界面处，即使存有波浪形成的重力流和水底涡流影响，
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沉积物表层仍会存有约形成约十分之一毫米厚的水膜。在该水膜内，分子扩散超过涡流扩散，

该层称为扩散边界层（diffusive boundary layer, DBL），也称为扩散亚层（diffusive sublayer）。 

往下穿过沉积物-水界面，就进入了由沉积颗粒组成的多孔渗水排列的布林克曼层

（Brinkman layer）。它是一个复合可流动相和多孔介质的广义边界层，如介质呈多孔渗水

状态，非常薄。该层由于上面湍流运动导致的切应力扩散影响，而形成一种因压力驱动

的达西流（Darcy flow）。 

图 1-1 广义沉积物-水界面边界层垂直结构示意图（修改自 Boudreau and Jørgensen, 2001） 

二、 湖底形貌特征 

在沉积物覆盖区，湖底地表形态是真正由沉积物本身形成的地貌外观，虽然这种外观主

要是由形成湖盆的强大内营力（如断陷、构造）和外营力（如冰成、河成、风成、堰塞、侵

蚀）等驱动因素塑造，但沉积物却处于表征湖床地势高低起伏变化的最表层位置，是水圈、

岩石圈和生物圈交互作用的活跃圈层。另外，在湖泊底部，虽然不如海底有明显的大陆架、

大陆坡、海沟、洋盆、洋脊等那样复杂和空间尺度变化那样大，但由于水深相对浅、受陆源

影响和人类活动干扰大、生产力高等，沉积物在湖盆上的相对厚度和对形貌的影响比海洋大

得多，所产生的界面生物地球化学效应不容忽视，因此其在湖底的外观特征在湖泊的界面过

程研究中非常重要。 

在湖底大的地形地貌形成后，外营力仍会通过对泥沙的搬运继续塑造着湖底形貌，湖底

形貌的后期塑造主要是由湖内可搬运的沉积物量及其位置，以及搬运沉积物的驱动因素等决

定的。湖内可搬运沉积物的量和位置，大致可决定受物源直接影响区底部沉积物的沉积量或

地球自转内流

Ekman 层

对数层

粘滞亚层

扩散边界层

Brinkman层

Darcy 流

沉积物-水界面

IuI
Z

～1mm
～ 1cm

～ 1 m或

流动深度

u/f



 

 3 

厚度，而水动力则是主要的物理作用，是对因沉积物堆积等因素影响造成的湖底堆积或不平

整进行动力搬运和使地表平滑化的主要驱动力。 

对于有泥沙输入的入湖河口，在泥沙输入位置相对不变的情况下，悬移质输入量的大小

将影响沉积区的面积和沉积厚度，使湖底形貌发生空间变化。不同区域获得的沉积物量（包

括此后的矿化和分解作用）是不同的，这使得湖床表面不可能十分平整。在有些湖泊入湖口，

水底因沉积物堆积形成三角洲，使得自河口向湖心的水下地形地貌变化极大。对物质来源丰

富的碎屑沉积还会使湖底形成砾石带、砂石带、粉砂带和淤泥带的环状分布（沈吉等，2010）。

生物沉积一般发生在生产力较高的滨湖水域，因此产生的沉积物会对滨岸带的沉积量产生贡

献，如贝壳、藻类和水草尸体等。 

水底丘陵型地貌差异实际上取决于沉积厚度的大小（Boudreau and Jørgensen, 2001）。波

浪和湖流对湖岸和浅水区地形有深刻的影响，高流速、波浪作用，或不稳定流会造成短暂而

强度罕见的剪应力，这对底部形态的刻画有着决定性作用，以致形成微小地形或地貌。在塑

造湖底地形的过程中，水动力侵蚀作用主要是对湖滨水域有较重要影响，湍流是造成湖底沉

积物搬运的最主要水动力运动方式，其结果都是使沉积物扰动悬浮后向异地迁移，改变着湖

底的形貌特征。 

   在自然湖泊岸边，一般存有一定坡度的湖滨区，这一区域的宽度大小与湖泊的类型和发

育有关。在我国的蒙新高原区，湖滨坡度通常极小，有的甚至一直可延伸到湖心，几乎没有

平坦的湖盆水域；而在我国东部湖泊，较多的则是浅蝶形态，坡型滨岸带较窄，有些岸带离

开湖边水线 5～10m 就可到达深水区，这样的湖泊水深多较浅，浅蝶形特征非常明显。 

实际上，湖底的宏观地形地貌一般不会有大的变化，能在较短时间内发生较大变化的

却是在底部的微地形和微地貌方面，而这些正是对界面具有重要的环境意义。在沉积物中，

真正与上覆水和底部生物直接相关的层不过数十厘米甚至数厘米，物质的有效状态或对生物

的危害性都是在这一深度的层内显现或作用，因此任何影响沉积物层理和外观的微小因素发

生，均可对湖泊系统内的物质迁移转化、生物吸收富集等产生影响。在影响湖底微形貌因素

中，沉积物的界面再悬浮和生物扰动作用被认为是最主要的（Håkanson and Jansson, 1983）。

底部水动力物理性扰动，可通过剪切力及湍流作用使得表层沉积物发生悬浮甚至侵蚀，结果

使得表层沉积物被分散和搬运，造成上层沉积物的减少或增加，有些还会发生层理变化，形

成新的湖底微形貌, 对沉积物界面或附近的生物地球化学反应产生影响（Denis and Grenz，

2003）。 
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生物扰动则多指以觅食沉积物的大型底栖动物, 由于摄食、匍行、筑穴、钻孔等生物活

动而对沉积物的原始结构造成的改变（Crusiusa et al., 2004），如图 1-2 所示。这种扰动的影

响作用常分为两类，即因底栖扰动等造成的界面完整性的破损称之为改造（reworking），而

造成沉积物界面深穴或井管作用则称为生物引灌（bio-irrigation）。生物扰动作用的直接结果

是对沉积物产生垂直搬运和混合（宋金明等，2003）、加速间隙水与上覆水的物质交换以及

加速微型生物和小型生物对有机质的分解、矿化和代谢过程等。这一过程导致沉积物物理、

化学性质发生变化, 并给沉积物-水界面的生物地球化学过程造成重大影响。在早期成岩过

程中，由底栖动物活动引起的颗粒物与液体传递可能显著地影响到表层沉积物中有机质矿化

速率与途径，底栖动物的存在能够使颗粒态有机质再分配并通过微生物降解作用加速降解去

除颗粒态有机质（Papaspyrou et al., 2007）。

生物扰动能够改变沉积物-水界面的溶解

氧状况和微生物分布，对沉积物-水界面的

物质循环过程产生影响（刘敏等，2003）。

在一些海洋区域，底栖生物对界面物质迁

移所产生的影响效应甚至可比水动力作

用更显著。此外，受生物扰动影响的沉积

物区，风驱动的水动力会很容易导致沉积

物的再悬浮。 

 

 

第二节 表层沉积物物理性质及其分布 

    从沉积物自身物理性质而言，较多的是涉及沉积物的可分个体物性及其组成沉积物后形

成的结构所具有的物理性质，这其中有粒度、比表面，含水率、容重、孔隙度等。另外还有

一类则是沉积物内部环境控制下所显现的物理性质，如酸碱性（pH）和氧化还原电位（Eh）

等。由于它们多与沉积物中的碳酸盐系统、铁锰系统、酸性基团含量、微生物活性状态甚至

水体的酸碱性等非物理性质有关，因此酸碱性和氧化还原电位等特征也在沉积物物性分析时

得到重视。 

一、 粒度 

湖底沉积物是由无数多个颗粒物堆积而成的，个体颗粒物就是沉积物的基本单元。但是

 

    图 1-2 刚采集出水体的沉积物表层外观 
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这些组成沉积物的颗粒物粒径大小会随着组成和结构性质的差异而不同，因此了解个体颗粒

物的粒度分布对研究沉积物的整体性质非常重要。 

粒度（grain size）是表征颗粒大小的量度，有体积值和线性值之分。体积值一般以标

准直径 dn表示（也有较多采用 φ 粒度值的方法，即 φ=-log2dn）；线性值是针对形态不规整的

颗粒，多以最长直径 dL、最短直径 dJ和中间直径 dI表示。自然样品（如沉积物）中的颗粒

数量极其巨大，粒度值几乎各不相同，实际采用的表达方式是给出两个标准直径之间的分级

所占总量的百分比。传统方法是以 95％的物料所通过的筛孔尺寸(mm或网目)表示，随着先

进分析仪器的出现，此类分析技术和表示方法也有了一定变化。 

以水作为液体介质分离或观察单个沉积物颗粒需要足够稀释和动力条件，较大的颗粒外

观多呈悬浮絮凝体，单个或较小的颗粒也多呈无规分布状态（图 1-3），其当量椭圆长轴和

短轴比介于 1.43～1.64之间，说明颗粒并非是规则的球体（刘会娟 等，2007）。颗粒物的

无规外形也使得人们很难在沉积物中找出两个外观完全相同的颗粒物，尤其是沉积物越是来

源于表层，外观的复杂性也越大。 

图 1-3 太湖闾江口沉积物不同动态条件下颗粒物显微图像（引自刘会娟 等，2007） 

沉积物颗粒的粒度对湖泊地貌学、沉积学和水动力学的研究具有重要意义。常见的沉积

物粒度分级方法采用 Muller 和 Forstner 方案，即：砂大于 63µm（φ＜-4）；粉砂为 2～63µm

（φ=-4～1）；黏土为 2µm（φ＞1）。一般而言，在湖泊的确定位置，沉积物的粒度基本保持

一致，即受时间的影响相对较小，这也就直接反映在沉积物垂向分布上的相对一致性。然而，

粒度的大小及其变化往往是受多因素影响的，这其中水动力条件的影响最为显著。 

搬运介质的动力大小和搬运方式是决定沉积物粒度组成的两个基本因子。对于封闭性的

湖泊,陆源碎屑物是沉积物的主要物质来源,沉积物来源比较单一,因而湖水物理能量成为控
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制沉积物粒度分布的主要因素。湖积物属于静水沉积，当没有河流穿越湖泊时，波浪力是唯

一的分选营力。在近岸浅水带波浪力影响所及的范围内，波浪反复淘洗沉积物，粗粒留在岸

边，细粒落于远岸处，波浪力所影响不到的湖心，则被细小的粘粒所占据，因此形成岸边浅

水处沉积物粒径粗，向湖心逐渐向黏土含量高的方向过渡，从湖岸至湖心大致出现砾-砂-

粉砂粘土的沉积规律。与封闭型湖泊相比，外流湖或洼地湖的湖面波动较小, 其水源补给主

要为降水和洪水,沉积物的粒度或许主要由其他因素而非距离湖岸远近控制的。洼地湖沉积

物的物质来源主要有以洪水为介质动力的河流冲积物来源和以地表径流为介质动力的陆源

碎屑物质来源，其沉积物应具有与冲积物相似的粒度分布,主要由悬移质构成；而以地表径

流为主要物源的洼地湖沉积物,因地表径流注入湖区的同时短距离搬运大量粗颗粒物质进入

湖泊堆积区,造成湖泊的多物源供应,由跃移质构成。另外，在生产力较高的湖区，由于水文

物理因素（如风浪、湖流等）的影响，粒度的垂向分布也会发生明显的不均匀性变化。 

与沉积颗粒粒度密切有关的一个重要参数是比表面（specific surface）。沉积物悬浮

在水中的单个颗粒很难认为是圆球体（图 1-3），但其在水中与其它物质进行表面作用时仍

被视作一球形物体，它的比表面 Ss=（4πr
2
）/(4/3πr

3
)=3/r，即颗粒物的粒径越小其比表

面越大。由于表层沉积物在很多情况下是通过表面吸附等行为与污染物进行物化甚至生化作

用的，因此粒度越小，对沉积物的环境意义也就越重要。 

二、 孔隙度 

对于沉积物而言，孔隙度（porosity）是指沉积物体积中颗粒之间的空隙体积所占的比

例。即使全部以粗黏土（d=0.2～2µm）和胶体黏土（d=～0.02µm）组成的沉积物，其形成

的孔径大小，对常见的氮、磷和重金属等原子、离子和分子而言都是非常宽敞的通道。另外，

物质向沉积物的渗透与沉积物的孔隙度密切相关。在湖底，沉积物孔隙几乎全部被渗透水填

充，溶解性污染物或极微小污染颗粒物可通过孔隙水渗透或流动而进入沉积物。接纳污染物

进入孔隙的沉积物，有可能在适当的条件下向水体释放孔隙中的污染物，因此沉积物孔隙度

具有间接的环境意义。 

离子或分子在孔隙中的通畅性是影响其向沉积物渗透或迁移的重要因素，通畅性的直接

表达形式就是扰曲度（tortuoisty，θ）。沉积物中，大部分孔隙是呈三维分枝网状分布的，溶

质包括水分子进入沉积物下部的路径都不可能呈直线（图 1-4），而是曲绕状前行。这种绕

曲性与沉积物孔隙度具有可数学式表达的关系：  ln2-12  （Boudreau，1996），从而以

Ds=D0/θ
2 关系定量地影响着离子和分子的扩散速率（Iversen and Jørgensen，1993）。 
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图 1-4  沉积物颗粒堆积形成的孔隙及其溶质迁移途径示意图 

在图 1-4 中，自沉积物-水界面 A 点起，溶质迁移到 C 点结束，实际沿着的是矢量 AC

的方向迁移，但由于沉积物堆积形成孔隙大小等因素的影响，溶质的迁移的实际途径如图

1-4 所示的三维方向弯曲状向下行进的。另外对于只分析溶质所处位置的研究来说，溶质迁

移到 C 点的那层相对于沉积物-水界面而言，其有效距离仅为以 A 为起点垂直于沉积物-水

界面下的 B 点之间的距离（AB）。因，此由于孔隙度影响的绕曲度差异，溶质离子或分子

在沉积物中完成迁移或渗透的距离，要远大于 AB 和 AC。 

决定沉积物孔隙度的主要因素主要是颗粒物的岩性、尺寸大小、分选程度、排列方式，

以及沉积物之间的胶结和压实程度等。如沉积物胶结程度高、所处沉积物层位较深，压实程

度大，孔隙度将小，绕曲度就大，不利于水中的离子和分子等向沉积物中渗透和迁移。底栖

的细菌，微藻和无脊椎动物粘稠物质等易于堵塞沉积物孔隙，强化对沉积物表层的封闭作用，

不仅使外部的离子和分子不能进入孔隙内，而且还会使得内部的介质（如气体）不能与水体

产生正常交换，从而也限制着沉积物-水界面的物质的迁移行为。 

孔隙度大小在不同岩性沉积物中的分布差异较大，对黏土而言，孔隙度一般在 40～70%；

粉砂为 35～50%；砾石为 25～40%。图 1-5 为 2003 年采自长江中下游湖泊沉积物表层孔隙

度分析结果，孔隙度分布范围为 31.3～74.1%。孔隙度较低的部分落入砾石范围，如洞庭湖

底部存有大量直径大于 2mm 的砾石，使得孔隙度明显减小；另外，表层沉积物孔隙度达到

或接近 70%的多为生产力较高的湖泊。由图还可见，所有沉积物的孔隙度大致随深度增加

而减小，仅有极少数变化较小或呈波动。前面所提到的多孔渗水介质中的达西流是将湖底表 

实际途径

有效距离

沉积物-水界面

迁移方向

B C

A
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层沉积物颗粒视作理想的多孔渗水状排

列，在长江中下游这样的湖群，表层沉积物均

表现为越整体接近表层其孔隙度越高，反映这

一地区的表层沉积物相对接近理想的多孔渗

水状态，沉积物界面上水动力形成的流，将会

带动近表层孔隙中达西水体流动，影响沉积物

-水界面的物质交换。 

三、 含水率 

含水率（water content）是指单位湿重沉

积物中水所占百分比。在湖底沉积物颗粒之间

的孔隙被水与气体所填充，沉积物的含水率的大小在某种程度上反映了沉积物颗粒间的孔隙

大小，也反映了沉积物的疏松程度。至今尚未发现含水量低于 10%的天然沉积物，即使在鄱

阳湖砂砾层，孔隙度也达到 31.3%（图 1-5），这也反映，沉积物上覆水向沉积物内部的渗透

能力非常强。在长江中下游地区湖泊，表层 20cm内底泥的含水率处于 15.2～84.3%。虽然

组成沉积物的一些矿物质本身就含有一定的结晶态水分子，但最主要的仍是储存于沉积物孔

隙水中的水分子。 

沉积物中的水是沉积物与上覆水之间发生物质与能量交换的中介。上覆水中的氧、硝酸

根、硫酸根等氧化物质可以通过沉积物中的水进入到沉积物相对较深的部位，促进沉积物中

有机质的矿化与营养物质的再生。沉积物内部的还原态物质也可以通过分子扩散、对流等过

程向沉积物表面或上覆水中发生迁移，比如，沉积物中的矿化产物氨氮可以通过扩散进入上

覆水中。含水率越高，沉积物中物质发生迁移的路径越多。 

沉积物含水率的测定通常采用烘干方法。一般将首先将待测湿沉积物混匀，取一定量湿

重(mw)置于一定温度下（60℃～105℃）至恒重(Cermelj et al., 1997; Zhong et al., 2010)，即得

沉积物干重(md)。沉积物含水率(W)可以通过式1-1计算得出，结果常表达成百分数形式

(Jepsen et al., 1997) 

w

dw

m

mm
W


                                             (1-1) 

沉积物的含水率与沉积物的颗粒组成相关，在砂或砂与淤泥组成的沉积物中，其含水

率一般 30-40%；在由粉砂黏土沉积而成的沉积物中，其表层含水率高达 90-95%，在个别表

层有机质含量高的富营养化湖泊中含水率甚至可以达到 99%(Mudroch and MacKnight, 

1994)。由于沉积物含水率与沉积物颗粒组成密切相关，不仅不同湖泊的沉积物含水率不一

样，即使同一个湖泊，其不同空间沉积物的含水率也会差别很大。比如太湖表层沉积物含水

率在 38.9-81.6%之间波动，空间分布不均 (范成新和张路，2009)。由于沉积物颗粒的压实

作用，沉积物含水率一般自表层向下逐渐减小(图 1-6)。但是在个别位置，可能由于生物活

动等因素，使含水率出现一定的波动。 

图 1-5 长江中下游部分湖泊表层沉积物孔隙度垂

向分布（2003 年 4 月） 
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0

4

8

12

16

20

0 20 40 60 80

孔隙率（％）

深
度
（
c
m
） 东 湖

0

4

8

12

16

20

鄱阳湖

0

4

8

12

16

20

石塘湖

0

4

8

12

16

20

洪 湖

0 20 40 60 80

西凉湖

0 20 40 60 80

鲁 湖

0 20 40 60 80

梁子湖

0 20 40 60 80

保安湖

0 20 40 60 80

大冶湖  策 湖 武山湖 太白湖 八里湖

泊 湖 龙感湖 大官湖 西武昌湖 巢 湖

菜籽湖 北太湖 太湖心 东太湖



 

 9 

0

10

20

30

40

0 50 100

含水率(%)

深
度

(c
m

)

(a)

0

10

20

30

40

0 50 100

含水率(%)

深
度

(c
m

)

(b)

 
图 1-6 湖泊沉积物含水率在垂向的变化 

(a)巢湖, 取样点位坐标：117.424490°E, 31.569417°N；(b)滆湖, 取样点位坐标：119.87645°E, 31.64705°N。 

 

     湖底表层沉积物含水率的分布与孔隙度一样有相应的关系。通常在近湖岸或河口区，

由于沉积物颗粒粗糙等含水率相对较低；向湖心的远离岸边区，含水率则较高（图 1-6）。

含水率的垂向变化取决于以下因素：新近和过去沉积速率及其变化、沉降物的性质、沉积物

的密实程度，以及生物扰动类型和程度。显然，影响含水率的因素都与沉积物表层的颗粒物

在过去一段时间的静态和动态因素有关，因而含水率不仅是反映沉积物界面特征的一个重要

物理参数，而且还可间接地反映沉积物内部物理结构已受环境影响的程度。 

四、容重 

容重（bulk density, BD）是指自然状态下单位体积沉积物的重量，也是反应沉积物松紧

程度的一个指标。容重可以表达为湿容重(BDw)与干容重(BDd)两种形式，湿容重与沉积物的

含水率和固体颗粒数量来决定，干容重则由沉积物孔隙和固体数量来决定。由于沉积物含水

率和孔隙度随浅层沉积物深度的增加逐渐下降，沉积物容重则表现为逐渐增高。但是这种变

化不是单调不变的，与含水率会发生波动一样，容重在某些位置也可能由于物理、化学、生

物等过程而出现变化。 

在表层沉积物的研究过程中，一些学者采用实验学的方法测定沉积物的干容重与湿容

重，一般将沉积物装填在一定体积(V)的容器中，通过称量称量沉积物湿重(mw)与烘干后的

沉积物干重(md)，根据容器体积即可计算出沉积物湿容重与干容重(BRASHER et al., 1966; 

胡春华 et al., 2005; 古小治 et al., 2010)。公示如下： 

V

m
BD w

w                                    (1-2) 

 
V

m
BD d

d                                    (1-3) 

在上述两式中，如果将 mw、md 用 g 表示，V 用 cm
3表示，则容重可以表达为 g/cm

3。 

由于沉积物含水率、孔隙度与容重均能反应沉积物的松紧程度，就三者而言，含水率

的测定最为简单。虽然容重也可以通过上述体积-质量法测定，但这种方法存在对沉积物加

以人为压实的嫌疑，使用不多。孔隙度的测定也往往通过测定沉积物含水率加以计算实现。
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既然这三者具有类似的意义，那么它们在之间存在什么样的关系呢？ 

上述分析已经表明，沉积物主要由颗粒物、间隙水与少量气体组成。与颗粒物、水相

比，气体所占体积与质量很小，在分析、计算过程中一般可以忽略。基于此假设条件，我们

可以对沉积物含水率(W)、孔隙度(φ)、容重(BD, g/ cm
3
 )之间的关系加以推到。假设 OHV

2
、 SV

分别为沉积物中水、颗粒物所占体积(cm
3
)，V 为沉积物总体积； OH2

m 、 sm 分别为沉积物

中水、颗粒物质量(g)； wm 、 dm 分别为沉积物湿重与干重(g)； OH 2
 、 s 分别为水、颗粒

物密度(g/ cm
3
)。依据孔隙度的定义，有： 

V

V OH2                                   (1-4) 

孔隙度与含水率之间的关系为： 

  S

S

WρW

W

O2H








1
                          (1-5) 

沉积物容重和其孔隙度之间的关系为： 

  s-1 dBD                                  (1-6) 

)(
2ss OHwBD                              (1-7) 

沉积物干容重、湿容重与沉积物含水率之间的关系为： 

s
12

2



















W

W
BD

OH

sOH

d                            (1-8) 

W
BD

OHOH

sOH

w
)-(

22

2

s 




                           (1-9) 

在上述方程式中， OH 2
 一般取 1g/ cm

3， s 根据沉积物颗粒性质常取 2.5、2.6 或 2.65 g/cm
3 

(Cermelj et al., 1997; Jepsen et al., 1997; Murray et al., 2006; 古小治 et al., 2010)。 

 

第三节 表层沉积物主要化学性质分布特征 

    沉积物是容纳湖泊中化学物质最大的蓄积库，除水外，包括水体、植物和动物等生物体

在内的湖盆内所有物质，大部分储存于沉积物中。由于沉积物中绝大多数化学物质（包括溶

解性气体）的高含量区或变化最大的层位是位于表层，而表层沉积物又是沉积物和水交互作

用最为活跃的界面场所，因此环境意义相对重要的化学物质在表层沉积物中的分布和特征就

尤为值得重视。本书主要围绕的是以磷和氮为主的界面过程，除磷和氮的分布特征外，沉积

物中的氧以及控制和影响氧化还原反应因素的铁锰物质也将作为重要关注内容。 
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一、磷 

(一) 磷的输入与沉积 

磷被认为在控制湖泊初级生产力及水质中具有极为重要的作用(Correll, 1998; Schelske, 

2009)。湖泊生态系统中磷的来源主要有三个方面：一是基岩的风化作用，这一来源的磷以

磷灰石[Ca5(PO4)3(F,Cl,OH)]为主，它与天然的大气沉降磷一起构成磷的背景输入；二是面源

污染的输入，这一输入主要受农田排放水及表层土壤流失控制；三是点源污染，这在城市区

域尤其明显，来自城市生活与工业生产的点源排放对湖泊磷沉积起着重要作用(Pettersson et 

al., 1988; 郑光膺, 1992)。近几十年来，人口快速增长与社会快速发展加速了磷向湖泊的输

入。在湖泊水体内颗粒态磷可以直接沉积到水底沉积物中，溶解态磷可以被初级生产者利用，

然后以有机质的形态被沉积到沉积物中；溶解态磷也可以与碳酸钙发生共沉淀、或被铁氧化

物吸附而沉积到沉积物中。因此，湖泊沉积物是磷在自然界的一个重要“库”。 

在水平空间上，磷在沉积物中的沉积量与湖泊所处的环境有着密切的关系，不同地区湖

泊沉积物中磷的含量差异较大。比如在丹麦，一些湖泊沉积物中磷的含量不足1 mg/g dw，

而有些湖泊中磷则高达8 mg/g dw(Søndergaard, 2007)。对于面积大的湖泊，其不同湖区沉积

物中磷的沉积量也会存在显著差异。袁和忠等(2010)在太湖采集了40个点位的表层沉积物，

分析结果表明太湖表层沉积物总磷分布在295~913 mg/kg dw之间，西北部湖区含量显著高于

其他湖区；黄清辉等(2005)的研究则表明太湖五里湖的磷含量高达约3000 mg/kg dw。 

由于湖泊沉积物在垂向上反映的是历史沉积物累积及其在沉积物中的矿化结果，因此沉

积物中磷的垂向的分布，与湖泊的历史沉积与矿化过程密不可分。单位干重沉积物中磷的含

量一般随沉积物深度的增加而减小，在达到某一深度后趋于稳定(图1-7)。在武汉东湖表层10 

cm沉积物内，磷含量随沉积物深度的增加而迅速下降，然后逐渐趋于稳定（图1-8）。其原

因可能有以下几点：由于人类生产与生活的影响，新沉积到沉积物表层的物质中磷的含量较

以前高；同时，新沉积的物质尚未来得及矿化；底层厌氧环境下产生的磷酸盐浓度梯度的驱

使下向上扩散，在表层氧化还原电位高的沉积物中被金属氧化物吸附(Holtan et al., 1988)。 

 

惰性(闭蓄
态)磷

磷灰石磷

吸附态磷(主要是
非磷灰石结合态磷)

有机磷

总磷

 

图1-7 在沉积恒定情况下沉积物中磷的理想分布情况 

(根据Holtan et al., 1988重绘) 



 

 12 

 
图1-8 武汉东湖沉积物中的磷的垂向分布 

 (引自孟春红等，2008)) 

湖泊沉积物中磷含量在垂向上实际会受到很多因素干扰影响而变化。流域内土壤侵蚀加

强后，沉积到湖底的颗粒物量增大，土壤中磷含量与沉积物中磷含量的差异，都可能造成沉

积物中磷沉积量的增大或减小。水生植物的繁盛和消亡过程也会强烈地影响沉积物中磷的含

量等。此外，湖水pH的变化也会影响磷与金属离子共沉淀，以及悬浮颗粒与沉积物表面对

磷的吸附作用。水力条件与生物扰动等过程也可以改变沉积物原有的分层结构，进而改变沉

积物矿化的环境与矿化速率，影响磷在沉积物中的分布。 

（二）形态磷分析 

湖泊水环境演变过程表明，当水体中磷过量时，浮游植物得到迅速增长，从而对水环境

质量与生物多样性带来众多负面影响，因此减少磷的输入，对控制湖泊富营养化有积极作用。

但对具有不同结合形态的磷而言，并非所有形态的磷都重要，在控制湖泊富营养化问题中，

人们更为关注的是弄清那些生物可利用态或是有潜力转化为生物可利用态的磷。这就需要把

握沉积物中形态磷的分布特征、结合形态及其相对丰度状况，对研究磷的归趋、进而深入揭

示富营养化问题的本质都将大有裨益(付永清和周易勇, 1999)。 

磷在沉积物中的结合形态与磷的生物地球化学特征密切相关(Lukkari et al., 2007)。磷在

沉积物中的存在形态主要有：磷灰石；与无机化合物共沉淀，比如铁、锰、铝的氧化物，方

解石等；以有机物形式存在(郑光膺, 1992)。其中磷灰石一部分来自于输入湖泊的他生磷灰

石，另外一部分来自于沉积物成岩过程所形成的自生磷灰石，与有机质结合的磷在很大程度

上被矿化成自生磷灰石(Pettersson et al., 1988)。以上不同组分的相对重要性，取决于各种磷

的输入情况及湖泊生态系统的生产率，以及磷在沉积物中的矿化过程。 

磷形态分级是弄清沉积物磷形态及其迁移的一个重要手段，其中化学连续提取法十分有

效。它利用不同性质的化学提取剂，依次提取出沉积物中某种形态/相态的磷，达到分离的

目的。不同提取剂的提取能力，反映了不同的溶解性、氧化还原特性以及酸碱性等理化特征，

故而提取的形态能够反映沉积物磷的生物地球化学特征(黄清辉, 2005)。沉积物中磷形态主

要可分为无机磷与有机磷两个种类，其中无机磷可以再分成活性无机磷与非活性无机磷。活

性无机磷主要包括弱结合态磷，铁结合态磷（Fe-P），铝结合态磷(Al-P)；非活性无机磷包含

钙结合态磷（Ca-P）与闭蓄态磷。 

沉积物中磷

有机磷

无机磷

活性无机磷

非活性无机磷
钙磷

闭蓄态磷

弱结合态磷

铁锰结合态磷

铝结合态磷
沉积物中磷

有机磷

无机磷

活性无机磷

非活性无机磷
钙磷

闭蓄态磷

弱结合态磷

铁锰结合态磷

铝结合态磷

 

弱结合态磷(Labile P)，也称可交换态磷(Exchengeable P)指沉积物间隙水中的磷以及那
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些因物理吸附作用被固定在沉积物颗粒表面的磷，以下简称 Lab-P。间隙水中磷可以与上覆

水直接发生交换，当上覆水中磷浓度发生变化时，被吸附在沉积物颗粒表面的磷也很容易被

解析，因此，这部分磷的活性较高，易被生物生长所利用。但是这部分磷在沉积物总磷中的

比例很低，例如我国长江中下游一些湖泊表层沉积物中 Lab-P 含量往往不足 10 mg/kg，仅占

总磷的千分之一至百分之几之间(张路, 2004; 孟春红和赵冰, 2008)。 

铁结合态磷(Fe-P)组分通常与沉积物中的铁/锰的氧化物/氢氧化物（如 Fe(OOH)）结合

在一起。Fe-P 在不同湖泊及同一湖泊不同位置沉积物中的含量存在很大差异。比如，在我

国长江中下游湖泊中表层沉积物 Fe-P 平均含量为 112±267 mg/kg，其中太湖五里湖 Fe-P 的

含量高达 1149.4 mg/kg，而洞庭湖所调查点表层沉积物 Fe-P 含量仅 0.5 mg/kg，两者相差 2000

多倍(朱广伟等, 2005)。太湖沉积物中 Fe-P 水平空间差异也很大，太湖西北部湖区表层沉积

物 Fe-P 显著高于湖心与东部湖区；巢湖西北部湖区表层沉积物中铁结合态磷含量也略高于

东部；并且均表现为受污染严重区域 Fe-P 含量较高(王绪伟等, 2007; 袁和忠等, 2010)。 

Fe-P 容易受到环境变化的影响，在氧化条件下，铁氧化物吸附磷沉积到沉积物中。在

还原条件下，三价铁被还原成溶解态的二价铁，原本与三价铁结合的磷被释出来，从而可以

从沉积物间隙水或沉积物表面返回到水体中。因此，沉积物中的 Fe- P 是与磷在湖泊中迁移

转化联系最为密切的一种形态，是沉积物磷释放潜力的一个重要指标。 

一般认为铝结合态磷(Al-P)主要是与铝氧化物和铝土矿物结合的磷。铝磷也容易受沉积

物氧化还原条件与pH条件的控制，容易在还原条件下容易重新释放进入间隙水与上覆水中。

在有些形态磷分级研究中，并未对 Al-P 与 Fe-P 加以区分(Ruban et al., 1999; 付永清和周易

勇, 1999)。已有研究表明，Al-P 在沉积物中含量也比较小。在太湖及其入湖河流沉积物中，

Al-P 平均含量与 Lab-P 含量相当，比 Fe-P 含量小了两个数量级(范成新和张路, 2009)。我国

东湖沉积物中Al-P 比 Lab-P 高一个数量级，但是比 Fe-P 低一个数量级(孟春红和赵冰, 2008)；

巢湖 Al-P 含量也比 Fe-P 含量小一个数量级(王绪伟等, 2007)。 

上述三种形态磷是沉积物中的活性无机磷，容易被生物所利用。活性无机磷在沉积物中

的含量与水体富营养化程度有良好的关系，比如，梅梁湾是太湖富营养化严重的区域，其沉

积物中活性无机磷在总磷中的比例显著高于贡湖、东太湖、湖心区等其它湖区(范成新和张

路, 2009)。在活性无机磷中，Fe-P 占据主导优势，Fe-P 的含量基本可以反映出沉积物磷的

潜在释放量，而这种潜在的内源性磷负荷与水体富营养化程度有十分重要的关系(张路, 

2004)。 

钙结合态磷(Ca-P)包含了原生碎屑磷(主要是他生磷灰石)、自生磷灰石、生物磷灰石磷

等, 是无机磷的主要形态之一。湖泊沉积物中 Ca-P 主要受湖泊所处流域的地质、地球化学

背景的影响，同一湖泊沉积物中 Ca-P 的含量差异往往不大，比如我国太湖沉积物中 Ca-P

含量的空间变异系数显著小于 Fe-P。而不同湖泊沉积物中 Ca-P 的含量则可能相差很大

(Pettersson et al., 1988; 朱广伟 et al., 2005)。钙磷一般被看作永久性的磷汇，在短时间尺度

内难以参与湖泊磷循环过程；但在沉积环境处于弱酸状态下时，也可能产生一定的释放。钙

结合态磷的提取普遍采用 HCl 提取，其中自生磷灰石、生物磷灰石则采用醋酸-醋酸钠缓冲

液提取，以与原生碎屑磷灰石磷区别开来(Ruttenberg, 1992)。 

闭蓄态磷通常指被固定在矿物晶格内的磷，且往往被铁氧化物(Fe2O3) 胶膜所包被。在

化学连续提取法中, 一般认为闭蓄态磷与钙的沉积有关, 非强烈还原条件下很难释放。通常

采用连二亚硫酸钠-柠檬酸钠提取液去除 Fe2O3 胶膜, 用 NaOH 溶液提取闭蓄态磷(孙境蔚, 

2007)。 

有机磷(Org-P)是沉积物中磷的重要组成部分(Pettersson, 2001)。按照其来源，可以分为

他生有机磷与自生有机磷，他生有机磷来自于湖泊流域有机质的输入，自生有机磷来自湖泊

内部的初级生产(Reitzel et al., 2007)。有机磷在沉积物中经过矿化过程不断减少（关于沉积
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物中有机磷详见本书第五章）。 

二、氮 

与磷在沉积物中的赋存相比，氮在沉积物中的分布相对简单，这是因为，除固定态铵外

（Nommik et al., 1982），无机态氮难以真正与沉积物中物质或基团形成稳定结合。但是沉积

物是一个巨大的氮汇，蓄积或埋藏着来自上覆水的中的溶解的或沉降而来的颗粒态氮。另一

方面，沉积物还是湖水中氮的来源，由于生物作用和环境条件的变化，沉积物中有机质降解

和固定态铵挣脱矿物晶层的束缚等，氮也会成为源向水体释放，使氮进入水体参与再循环（宋

金明等，2004；Gälman,V and Rydberg, J. 2008）。 

沉积物中蓄积多少量氮素物质将取决于沉积物，特别是表层沉积物在单位时间内，接纳

了多少氮源物质和转化释放了多少氮物质。一般认为，沉积物表层接纳最多的固态或颗粒态

氮是有机质，特别是那些死亡生物残体、碎屑和含氮矿物（Kristensen，E. 2000），同时通过

沉积物的物理特性和季节性源-汇转换过程向上覆水吸收形态氮（范成新等，2004）。在孔隙

水中，组分的吸附或吸收对某些组分（如铵）的迁移是极为重要的。如受纳水体颗粒物动态

沉降过程中对铵的吸收、沉降后所产生的

氧化屏蔽层给孔隙水中铵离子的扩散形成

阻碍，以及有机质已深度降解的表层沉积

物又处于较高的 pH 环境等，均对铵的吸附

有利。在太湖间隙水中，明显表现出氨氮

的含量与沉积物中总氮的含量呈线性相关

（图 1-9）。在 Na
+、Ca

2+和 Fe
2+含量较高粉

砂质沉积物中，沉积物间隙水中含量较高

的铵离子还会进入沉积物矿物晶层被“固

定”（Scherer et al., 1999），成为沉积物的备

用氮源。 

在沉积物中对总量贡献最大的是有机

氮，占有较大比例，是沉积物中主要氮的物质基础。在长江中下游湖泊，沉积物中总氮、可

交换态氮与固定态铵的赋存含量可分别达到 768.5～5190.6 mg /kg、150.9～342.0mg/kg 和

186.5～462.5 mg/kg，其中储存于晶格中的固定态铵占 TN 的 比例达到 8. 40%～35. 02%水

平（王圣瑞等，2008）。另一方面，沉积物赋存的氮也会在一定的条件下释放进入上覆水体。

沉积物中由于微生物的活动以及底栖生物和植物根系的作用，有机质矿化分解，使得有机氮

降解产生 NH4
+
-N，然后可能由 NH4

+
-N 在硝化细菌作用下被氧化为 NO2

-
-N 和 NO3

-
-N, 

NO3
-
-N 则通过反硝化作用或铵化作用转化为 N2 和 NH4

+
-N 进入大气和水体。在沉积物间隙

水中，由于 Fick 定律的支配作用，含量相对较高的间隙水中溶解氮会向含量低的上覆水迁

移。界面处水温、波浪、湖流和微小生物的活动等都有可能对表层沉积物的氧化还原、扰动

和埋藏、吸附和解吸，甚至生物矿化和分解等产生影响，从而改变着释放环境（范成新等，

2004）。当矿化生成的氮不足以满足沉积物中生物生存需要时，储存于沉积物中一部分固定

态铵会参与释放，进入水体（封克等 , 1994）。 

湖泊沉积物中，即使处于相同层位的沉积物，不同的湖区所含氮的量差异较大。2002

年 8 月在太湖主要湖区采集的柱样，以同样的取样厚度并分层（第一层 0～5cm；第二层 5～

10cm；第三层 10～20cm；第四层 20～50cm；第六层 50～100）分析各层的总氮含量，结果

反映：同样的沉积层位氮的含量各不相同，这种差别在上部的第一层和第二层尤其明显（图

1-10）。由于大型水生植物死亡残体的多年聚集，东太湖表层 0-5cm 沉积物中总氮含量远高

于其他湖区，达到 0.3%的含量水平；但第二层 5-10cm，东太湖含量已回到全湖平均水平，

y = 720.58x + 22.413

R
2
 = 0.4536
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图 1-9 太湖表层间隙水氨氮含量底泥中总氮含量关系 
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但位于梅梁湖北部、竺山湖和贡湖等水域沉积物出现了较高的总氮含量，这可能与北部受到

强烈的人为污染排放和藻类聚集影响有关。这些现象至少说明，沉积物表层是氮的主要蓄积

层位；湖区的不同，即使同深度层，由于氮的影响或来源不同，赋存的含量将有很大差别。

这些有关氮在沉积物中的空间分布特征和原因，将为研究沉积物界面营养盐的界面过程和行

为提供必备的认识。 
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图 1-10 太湖不同湖区分层沉积物总氮含量垂向分布（数据来源：水利部太湖流域水资源保护局） 

四、 有机质 

(一）有机质来源 

沉积物中有机质的来源分内源输入和外源输入两种。内源有机质主要是水体生产力本身

产生的动植物残体、浮游生物及微生物等沉积所得，外源输入主要是通过水体补给过程从湖

泊外部携带进入的颗粒态和溶解态的有机质。 

在人类活动干扰较小的湖泊中，沉积物有机质以内源输入为主。天然湖泊沉积物中内源

输入的有机质可占沉积物总有机质的90%以上（陈文新等，1990）。在我国典型草型湖泊东太

湖、梁子湖和乌梁素海，死亡水草虽经微生物分解，但仍有大量残体年复一年的沉积于湖底，

为沉积物增加有机质来源；在富营养化湖泊的藻类易聚区，藻体的死亡也会沉降到水底的沉

积物表层，微生物可降解掉大部分藻类残体，但也可有部分被沉积物埋藏或以难降解骨架参

加沉积物的早期成岩过程。另一方面，人为活动会大大增加沉积物有机质的外源输入。废水

直接排放入河流甚至湖体是人类对湖泊沉积物有机质外源输入增加主要影响方式。例如我国

湖泊的主要水体污染物来源乃为工业和生活废水排入、城镇等地的地表径流、湖泊养殖投饵

和水面娱乐等（国家环境保护局科技标准司，1997）。 

（二）有机质富集与迁移 

有机质在沉积物的累积是沉降、分解和转移共同作用的结果。在浅水湖泊，藻类残体还

未完全分解就已沉降到沉积物表面，使沉积物对有机质的富集相对容易（Martinova 1993）。

富营养化湖泊沉积物有机质的富集与湖泊营养水平有关，不同营养等级的湖泊沉积物有机质

含量一般存有差异。如湖北省月湖和莲花湖沉积物有机质含量比太湖和巢湖的有机质含量高

一个数量级（Yunbing Liu,2009）；即使是在同一湖泊，有机质含量在不同湖区也有明显的

变化。在巢湖，有机质含量较高的采样点大多分布在污染较为严重的西湖区，而在水质相对

较好的东湖区，有机质含量也相对较低。陈芳等（2007）对湖北省 7个浅水湖泊表层沉积物
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的调查研究发现：与远离城市的湖泊相比，富营养化较为严重的城市湖泊，沉积物有机质含

量也相对较高。水平上的集中式分布也会体现在垂向上的累积性。在大明湖（邹丽敏等，

2007）、昆明湖（王文华等，1995）等一些浅水湖，沉积物有机质含量随深度变化趋势大致

为表层大于下层。  

沉积物中有机质通过再悬浮进入水体而随河流迁移或为水生生物分解是沉积物有机质

迁移的主要形式。Gale 和 Reddy（1994）研究中发现,沉积物中通过再悬浮进入水体的 C 通

量为 720g/(m
2
·a) ,而以 DOC 扩散形式进入水体的 C 通量仅为 1g/(m

2
·a) ,通过矿化为 CO2 、

CH4 、DIC(溶解性无机碳) 等形式释放的 C 通量也只有 196g/ (m
2
·a) ,再悬浮而迁移的沉积

物有机质在沉积物有机质总迁移量中占绝对优势。 

（三）影响有机质分布的因素 

    在表层沉积物中，温度、金属离子组成、pH 值和阳离子交换量是影响有机质分布的主

要因素。温度可以影响有机质的生成和释放，但是影响机制和过程特别复杂，所以不同研究

者得到的结论并不相同。如 Mulholland 等(1990)报道，温度可以通过影响沉积物中微生物的

活性，进而影响到有机质的分解和释放；Dosskey(1997)则认为，温度对有机质基本没有影

响。沉积物中的重金属元素可与有机质胶体发生吸附、分配和络合反应，进而影响沉积物中

有机质的成分和含量。如张敏等(2000)对运河(杭州段)底泥进行研究发现有机质与 Mn 元素

有显著的负相关性，此结果在对大明湖的研究中亦得到证实。pH 值既可以直接影响有机质

胶体的分布和组成，也能够影响到沉积物的理化过程。但由于沉积物有机质大多分子量大，

含有多种官能团，其在沉积物溶液中的溶解能力受电荷密度的影响，而电荷密度主要受 pH

值的影响，所以，pH 值对沉积物有机质的影响比较复杂，其研究结果也不一致。沉积物的

阳离子交换量是沉积物最重要的特征之一，它由沉积物胶体表面性质所决定，由有机的交换

基与无机的交换基所构成，前者主要是腐殖质酸，后者主要是粘土矿物。它们在沉积物中互

相结合，形成了复杂的有机无机复合体，所能代换的阳离子总量包括交换性盐基(K
+、Na

+、

ca
2+、Mg

2+
)和水解性酸，对沉积物的性质起到极为重要的作用。 

（四）有机质与氮、磷关系 

有机质是一类组分复杂的有机化合物，除碳原子为主要骨架元素外，还有一定比例的氮

和磷原子参与骨架的组建，因此有机质在沉积物中的含量与总氮和总磷含量呈显著正相关

（陈芳, 夏卓英等 2007），是水体生物摄食的主要营养来源。有机质含量与间隙水溶解态反

应性磷浓度间具有非线性增长的关系（Martinova，1993）。D’Angelo 和 Reddy(1994)的研究

发现,沉积物中 NH4
+
- N 和可溶性 P 的释放通量是沉积物有机质矿化速率的函数，同时

Eckerrot 和 Petterson（1993）研究发现湖泊沉积物孔隙水中可溶性反应磷的浓度受沉积物有

机质输入的影响，同时受 Fe
2+浓度、细菌活性及水深的影响。可见，有机质的数量和可分解

性是影响间隙水溶解态反应性磷浓度的重要因素。 

印度 Dal 湖沉积物的磷释放率很高，而该沉积物中的磷及氨氮的释放依赖于储量丰富的

有机质的分解（Solim,S.U. et al.,2009);对波罗的海东北部几个浅海岸的沉积物采样研究发现，

有机质富集的地方有机磷含量高，即使沉积物-水界面处于好氧状态，沉积物依然向水体释

放磷（Lukkari,K. et al,2009)。 

从 Schultz ,p.等（2009）建立的早期成岩作用的新模型可以预测，有机物质数量的大量

输入，导致沉积物中细菌数量的增加和营养释放率的增加；Liu,Y.B.et al.（2009）通过室内

试验发现向沉积物中添加有机质之后，推动了碱性磷酸酶的活性和溶解磷的释放；对阿根廷

莫拉里斯河的研究发现，有机负荷的增加会影响沉积物磷的动力学：（1）随着沉积物中有机

质数量的增加导致有机态磷增加，而这些有机态磷由于缺氧状态下细菌的活性而释放出来；

（2）铁磷浓度的减少（Garcia, A. R. and A. F. de Iorio ，2003)；对瑞典的 Finjasjon 湖研究得
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到夏季上覆水 SRP、Fe
2+的增加是由细菌活性和有机质输入调节的（Eckerrot 和 Pettersson，

1993）；对摩洛哥 Deroua 农场的养鱼池塘研究得到，在缺氧条件下，沉积物有机质易积累，

从而促进磷的释放（Kassila,J.,et al.,2001)。对两个沿海环礁湖的对比研究发现，Laguna Nueva

湖的有机质含量较高，但由于 Laguna Nueva 湖维管植物的大量分布导致有机质的生物降解

能力较低，从沉积物向间隙水的磷循环较慢（de Vicente, et al.，2003）。对 Courtille 湖 2000

个样的研究发现，尽管沉积物的 TP 浓度不同，但夏季末的有机矿化影响了磷的释放（Van 

Hullebusch, E., F. Auvray, et al. ，2003）；同样，对 Yarra 河、塞纳河的研究也发现有机质的

矿化会导致营养的释放。 

 

四、氧 

氧（O2）是地球上高等动物与植物生存的先决条件，同时也是全球元素循环的核心分

子。对湖泊水体而言，来自大气与水生植物光合作用的氧气溶解在水体中，从而满足水中生

物呼吸与有机质降解的需要，因此氧对水体生产力与营养水平有着重要的影响。湖水可在一

定深度内溶解足够的氧气供生物生长，并可到达沉积物-水界面，维持较充足的沉积物-水界

面氧含量（DO＞3mg/L）。如在生产力较高的太湖梅梁湾（水深约 2 m），即使在水底的沉积

物表层，O2饱和度仍可达到 95%水平（图 1-11）。在深水湖，由于水柱压力、水柱和底部耗

氧，以及氧通过水-气界面向深部的复氧力不足等，相对难以维持沉积物界面处有足够的氧

含量。 

氧进入沉积物表层主要用于沉积物中生物的呼吸、有机物质的降解和一些还原性物质的

氧化需要。底栖生物在水底需要氧的供给维持其生长，一些有机物质在微生物好氧作用下加

快其在沉积物中的降解，还原性物质（还原态铁、锰和硫等）在氧参与下变成高价态或氧化

性物质，如此等等使得水底沉积物表层需要源源不断地提供足够量的氧。对于有底栖生物或

藻体复苏生长需要的沉积物表层，还必须不能切断供氧，否则生命将终结。因此氧在沉积物

表层的状态是研究沉积物界面处物质转化行为、生命活动的重要信息。 

现在人们提高应用溶解氧微电极系统可较精细地获取沉积物中 O2含量信息及其在沉积

物-水界面的微小变化。氧通过水体传递到沉积物表层，然后随沉积物深度的增加而逐渐减

小，直至消失。自沉积物表层至氧气降低到 0 的深度被称为氧气渗透深度(oxygen penetration 

depth, 简称 OPD)。 
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不同湖泊沉积物中 OPD

变化范围很大。在富营养化湖

泊中，由于表层沉积物富含有

机质、微生物活性高，因此，

进入沉积物的氧气在很短时

间内即被消耗完毕，OPD 一

般仅有数个毫米。如我国南四

湖与太湖梅梁湾湖区沉积物

OPD 在 3.92-7.60 mm 之间(王

建军  et al., 2009) ；非洲

Malawi湖沉积物OPD 一般也

小于 4 mm(Martin et al., 1998)。而俄罗斯Baikal湖沉积物OPD分布范围很大，最小的 0.6 mm，

最大的超过 50 mm (Martin et al., 1998)；南极洲一个溶解氧过饱和湖泊中沉积物 OPD 则高达

15 cm，个别地方 OPD 甚至达到 25 cm(Wharton Jr et al., 1994)。 

沉积物 OPD 除与沉积物性质有关外，还与上覆水中氧气浓度有关，上覆水中氧气浓度

降低后，通过扩散进入沉积物氧也将减少，OPD 随之减小。水体中的氧浓度往往与水温(日

变化、季节变化)有关，因此，在复氧条件良好的水体中，沉积物 OPD 会随温度或季节的变

化而发生变化(Rasmussen and Jørgensen, 1992)。比如在太湖大浦口，10.8℃时沉积物 OPD 为

4.8 mm，温度升高到 21.6℃时沉积物 OPD 则降低到 3.3 mm (图 1-12)。 

氧在沉积物-水界面上的扩散性是氧在沉积物表层的一个重要的性质，随环境的变化而

有差异。沉积物-水界面处存在着扩散边界层(Diffusive boundary layer, 简称 DBL)，这是控制

溶解物质在沉积物-水界面交换的重要层位。可以利用 Fick 第一定律与沉积物-水界面氧剖面

数据计算氧在沉积物-水界面扩散通量。若 DBL 厚度用 zδ来表示，Cw表示混合上覆水 O2 浓

度，C0 表示沉积物-水界面处 O2 浓度(图 1-13)，则： 

z

CC
DJ w )( 0

                           (1-10) 

利用该式进行计算氧在沉积物表层扩散通量时，最重要的是确定 Cw值。在测定氧剖面

时，上覆水中的氧需维持在一个稳定或相对稳定的水平(Cw)，当进入 DBL 后溶解氧浓度开

始逐渐、显著下降，可以据此确定 Cw值，从而可以同时确定出 zδ。 

图 1-14  溶解氧在太湖梅梁湾沉积

物-水界面分布（样点坐标：

120.17528°E, 31.50864°N）  
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图 1-15 不同温度下氧在太湖大浦口沉积物-水界面分析（样点坐

标：119.94783°E, 31. 31186°N） 

沉积物-水界面 
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图 1-13  氧剖面及 DBL 层位置图 

（水平实线表示沉积物-水界面；水平虚线表示 DBL 层上限位置） 

 

结合 Fick 第二定律与氧在沉积物中浓度曲线，可以计算出单位体积沉积物的好氧速率。

根据 Fick 第二定律有： 

2

2

svol
z

C
D

t

C
R









                           (1-11) 

式中，Rvol 为单位体积沉积物好氧速率，C 为氧浓度，t 为时间，z 为沉积物深度。Ds是氧在

沉积物中扩散系数，与沉积物曲扰度(θ)与孔隙度(φ)有直接关系(Berner, 1980; Boudreau 

1996)： 

 ln21

0

2

0




DD
Ds                                  (1-12) 

由于氧是最受欢迎的电子受体，且在沉积物中的出现受扩散过程的限制，因此沉积物中

的氧会很快被消耗掉。在此基础上，如果假设沉积物中氧的消耗速率遵循零级反应动力学，

即氧的消耗速率与氧在沉积物中的浓度无关，即与深度无关，则可以对式 1-11 做出一个巧

妙的解答(Rasmussen and Jørgensen, 1992)。利用抛物线方程拟合沉积中氧气剖面，为得到较

好的拟合结果，可以将剖面分段拟合，将其表达为： 

cbzazC  2
                         (1-13) 

则有： 

svol aDR 2                             (1-14) 

从而得出单位体积沉积物的好氧速率。 

根据 Fick第一定律与 Fick第二定律计算出的分别是氧在沉积物-水界面的扩散通量与沉

积物本身对氧气的消耗速率，由于底栖生物呼吸作用的存在，这两者还不足以反应沉积物总

好氧速率。总好氧速率的测定常采用密封上覆水法，测定上覆水中 O2随时间的变化，取其

初期的线性变化部分加以回归(范成新等, 1998; Glud, 2008)，再结合上覆水体积与沉积物表

面积计算得沉积物总好氧速率。 

提到表层沉积物氧含量和耗氧就须引出氧化还原反应和铁锰硫循环的问题。由于氧化
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还原电位对包括溶解氧、有机碳、氮、铁、锰、硫在内的许多元素的浓度和存在形式具有重

要影响，因此对沉积物-水界面系统中生物转化的任何研究，都需要考虑氧化还原反应的作

用。通常可用溶解氧的存在与否来推断某种元素的氧化还原状态，据上世纪 40 年代 Mortimer

的研究，当水中氧的含量为 4.0mg/L 时，反硝化作用就已经开始，到氧含量约为 0.1mg/L 时，

Fe
3+还原为 Fe

2+，溶解氧完全消失时，对应的氧化还原电位（Eh 约为 200mV）。尽管不能用

氧化还原电位精确地进行计算实际反应组分的含量，但它还是可用于定性地来研究矿物元素

形成的地球化学反应在沉积物中的溶解作用，以及用作对低氧敏感的无脊椎动物生存的指示

物（古滨河等，2011），电位的优势在于它整合了各种来源的有机物，并为沉积物中生物的

活动提供了指标。 

实际上氧作为氧化剂使沉积物中还原性物质氧化仅可发生在非常薄的近表层，并非渗

透到沉积物所有层。在氧作为氧化剂开始消耗（或还原）其本身不久（此时 Eh 约为+500mV）

后，Mn(Ⅳ)就作为氧化剂使自己还原（图 1-14）。随着沉积物中的 Mn(Ⅳ)含量以及体系氧化

还原电位的下降，NO3
-又作为新的氧化剂出现，如此渐进，沉积物内部还可能出现 Fe(Ⅲ)、

SO4
2-等作为氧化剂来从系统中获取电子，在使自己还原的同时还使其它电极电位更低的还

原物氧化。 

图 1-14  湖泊沉积物中可发生的氧化还原反应与电位的关系（修改自古滨河等，2011） 

但这一切并非都可在沉积物内部发生，主要是受相关敏感物质的基质情况、以及氧化

还原反应进行过程中的氧化还原电位控制的影响。自然沉积物的成分非常复杂，大量的有机

和无机氧化还原反应都可能同时进行。物质在沉积物表层上的沉降式输入和物理扰动等都会

对氧化还原反应产生干扰，使得边界层被破坏而产生以电位控制的边界层转移

（Duport,2007）。另外，有很多反应是可逆的或不可能进行完全的，在实际环境中难以达到

真正意义上的平衡，因此采用氧化还原电位来指示沉积物表层和内部敏感性组分的活性状态

和反应进程有很大的帮助。 
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在沉积物中既与氧含量有关又与营养物含量相联系的氧化还原敏感元素主要是 Fe、

Mn、S 三种元素。在有溶解氧而无大量溶解性有机质下，Fe(Ⅲ)可形成难溶性氧化物和过氧

化物（FeOOH）。这些絮凝聚集体因不稳定会沉降到沉积物表层。当表层沉积物中有机质被

微生物氧化时，O2、Mn(Ⅳ)和硝酸根中氮(V)将首先作为电子受体，在接近剩余的情况下，

Fe(Ⅲ)也会得到电子而被还原成 Fe(II)。即使在满足形成难溶性氧化物和过氧化物中，除絮

凝聚集物中也仅有约 40%的铁和有机物，其它还含有磷、氮、锰、硫等物质（Tipping et al., 

1981），其中可形成 FeOOHP 吸附物。在缺氧条件下，沉积物表层 FeOOHP 中的磷将随随着

Fe(Ⅲ)转化为 Fe(II)而释放到水体中。 

锰和铁在水中的循环过程相似，即都是以金属氧化物、金属盐类晶体及与有机物共沉

淀的形式归属到沉积物表层。但是沉积物呼吸速率较大时，即使上层水体处于有氧状态，絮

凝状的锰与铁仍有可能被还原为 Mn(II)和 Fe(II)。由于 Mn(Ⅲ,Ⅳ)能在高于 Fe(Ⅲ)、SO4
2-的

氧化还原电位上被还原（图 1-13），因此在沉积物界面上，即使还有 FeOOH 和 FeOOHP 等

絮凝物质存在，近沉积物表层上覆水中已经有可能出现较高含量的 Mn(II)。铁和锰在沉积物

表层的作用相当重要，两者通过与硫、有机物和其它元素之间的物理化学和生物作用，影响

着沉积物中磷、氮与痕量金属的生物可利用性。无机硫是决定湖底铁和多数痕量金属的溶解

度和循环的最重要元素（Yin，et al., 2008）。当 SO4
2-在微生物呼吸作用氧化有机物的过程中

被还原时，形成的 S
2-能和很多重金属（包括 Fe、Mn 等痕量重金属）结合，在缺氧条件下

都将形成不可溶的沉淀物，其中形成的 FeS、PbS 和 HgS 由于呈黑色，已被认为是太湖一些

“湖泛”发生水体的主要致黑物质（刘国峰等，2010）。随着对沉积物界面和沉积物中电子

受体的剖面分布和变化与界面各反应类型过程响应研究的深入，将为微界面过程和营养盐转

化定量化提供进一步的重要信息。 
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