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摘要 沉积有机物的生烃实质是涉及内部(“有机”)氢转移的歧化反应.其中,初始沉积有机物中C的平均化合价为

−1~−2. 其生成的含C产物包含了高达+4价的氧化产物和低至−4价的还原产物. 尽管模拟实验证实外源(“无机”)
氢的贡献可促使沉积有机物生烃产率的增加, 但相关机理和外源氢的潜在来源仍不清楚. 在350℃和40MPa条件

下, 定量分析了氢逸度增加对寒武-奥陶系Alum页岩生烃行为的影响. 实验体系中氢逸度水平由磁铁矿-赤铁矿氧

化还原缓冲剂控制. 实验证实, 氢逸度的提高会增加整体的烃类产率, 并抑制CO2的生成. 同时会造成甲烷δ13C值
变重, CO2、乙烷和丙烷δ13C值变轻的现象. 这表明, 沉积盆地中受水-岩反应的制约, 较高的氢逸度会通过“加氢

裂解”路径促进烃类的生成. 这种基于有机-无机相互作用的生烃机理可能普遍存在于沉积盆地中较深的(约
4~10km)地层中. 随着深度的增加, 沉积盆地内受控于水-岩反应的氢逸度水平也会升高. 这可能使得高-过成熟沉

积有机物具有再活化生烃的潜力, 对应的生烃下限也会比传统理论预测深度更深. 可见, 与沉积有机物的氢指数

类似, 烃源岩的生烃范围还受无机矿物缓冲体系对应氢逸度和缓冲容量的制约. 因此, 在石油勘探中同样需要考

虑无机环境因素. 新认识拓展了当前石油生成理论的内涵, 为石油勘探领域扩大到沉积盆地超深层奠定了理论

基础.
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1 引言

学界当前的普遍共识认为, 油气是沉积有机质在

后生作用阶段中, 由干酪根热分解生成. 其化学本质

是歧化反应. 初始干酪根中C的平均化合价为−1~−2,
其中部分官能团获得氢, 形成还原产物烃类(化合价为

−2~−4), 剩余部分发生脱氢反应, 形成氧化产物(化合

价可高达+4). 这表明在热成熟作用下油气的生成是一

个复杂的内部氢转移过程.
外部氢源(特别是氢气)能够促进沉积有机质的热

分解(Speight, 2004; Sahu等, 2015). Love等(1997)证实

在高压氢气流的作用下, 生烃潜力低的高熟干酪根依

然能够转化生成可溶有机质, 并在其中鉴定出了常见

的生物标志物. Jin等(2004)证明了高压氢气的加入可

显著的增加泥岩(Ⅱ型干酪根)和煤(Ⅲ型干酪根)在含

水热解实验中的烃类产率.
需要注意的是, 热模拟实验中所用到的氢逸度水

平远高于地球岩石圈的氢逸度水平. 沉积岩中气体的

H2含量从4.2~98%均有分布(Headlee, 1962; Wood,
1972; Coveney Jr等, 1987; Rogers, 1921; Liu等, 2015;
Briere和Jerzykiewicz, 2016; Guelard, 2016; Deville和
Prinzhofer, 2017; Guélard等, 2017; Prinzhofer等, 2018;
Frery等, 2021). 天然气气藏中的H2比例则基本上小于

1%(Angino等, 1984; Moore和Sigler, 1987; Levshouno-
va, 1991; Smith, 2002; Smith等, 2005; Zgonnik, 2020;
Boreham等, 2021),但是富氢气藏中H2的含量则分布在

6~95.2%(Smith等, 2005; Zgonnik, 2020).沉积环境中的

分子氢主要由水-岩反应(Coveney Jr等, 1987; Stevens
和McKinley, 1995, 2000; Holland, 2002)、水的辐解作

用(Lin等, 2005; Lollar等, 2014) 和幔源氢(McCarthy Jr
等, 1986; Shcherbakov和Kozlova, 1986; Johnsgard,
1988)三种途径生成. 对应的氢逸度可根据地质体中的

氢含量、温压条件和相关的逸度系数计算获得(Shaw
和Wones, 1964). 基于前人的地质观察, 沉积盆地7km
深度天然气气藏中对应的氢逸度范围在0.001~10bar
(1bar=105Pa=10N cm−2). 因此, 沉积盆地的原位氢逸度

的确远低于前人热模拟实验所用的氢逸度(例如, 催化

加氢裂解可高达15MPa; 金管含水热解可高达35MPa;
Love等, 1997; Huang等, 2021).

地球岩石圈中的氢逸度往往较低, 其生成机理与

地质体中水-岩之间氧化还原反应有关. Klein等(2019)

报道了橄榄岩的蛇纹石化过程中, 在橄榄石流体包裹

体中可以观察到CH4和H2. Milesi及其合作者认为, 巴

西Solimoes盆地中天然气的一部分可能是由菱铁矿水

解生成磁铁矿时产生的CO2和H2经费托合成形成的

(Milesi等, 2015, 2016). 因此, “无机”氢主要来自水和

岩石之间的反应.
沉积盆地中水无处不在, 参与了诸如沉积岩成岩

过程中的溶解-沉淀、黏土矿物转化等地球化学过程.
通过对比美国卡特县Arbuckle背斜南侧Woodford页岩

样品在含水条件和无水条件下的热解产物, Lewan
(1997)指出水作为一种普遍存在的H元素供体, 对沉积

有机质热演化生烃过程中产率的增加具有重要的作

用. 然而, 含水热解实验中显著增加的CO2产率却与大

量油气储层中的地质观察不一致. 这暗示了含水热解

实验体系中的条件比自然体系中更偏氧化.
有机-无机相互作用会影响沉积有机质的热成熟过

程, 特别是沉积盆地的氧化还原条件. 在沉积盆地水热

条件下, 同碳数的短链烷烃和烯烃之间会形成一种亚

稳态热力学平衡. 该平衡受控于水-含铁无机矿物体系

限定的氧化还原条件(Seewald, 1994, 1996). 这意味着

沉积有机质后生作用阶段中, 水仅有媒介作用. 水氢无

法参与任何反应, 除非其体系内有还原性足够强的物

质(如Fe2+)存在, 才可能将水氢从氧的束缚中释放出来.
需要注意的是, Seewald等(1994, 1996)的实验研究

所用的简化体系, 无法准确反映沉积有机质生烃过程

所处地质体的实际环境. 为了模拟沉积盆地中真实烃

源岩的赋存状态, 有必要增加热模拟实验体系中沉积

有机质的丰度, 并将实验中的氢逸度水平限定在沉积

盆地中的实际范围内. 在本研究中, 我们选取在瑞典

Öland地区寒武-奥陶系Alum Shale组的烃源岩样品,
研究了氢在其生烃过程中的作用. 实验体系的氢逸度

用磁铁矿-赤铁矿氧化还原缓冲剂(magnetite-hematite
redox buffer, 简称MH缓冲剂)控制. 同时, 为了避免矿

物与有机质接触所产生的潜在的催化效应, 我们设计

了特殊的装样方式, 并通过实验对比不同的装样方式

对可溶有机质和烃类气体产率的影响.

2 方法

2.1 样品准备

本研究所用的烃源岩样品采自瑞典Öland地区寒
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武-奥陶系Alum Shale组地层, 平均深度为10m(Luo等,
2018). 岩性为黑色页岩, 页理极发育, 呈书页状(图1a).
样品的平均总有机碳(TOC)约为12wt%. 通过显微镜观

察, 发现沉积有机质的分布存在明显的非均质性, 其显

微组分主要由层状藻类体、矿物沥青基质和类镜质组

颗粒组成(图1b; Luo等, 2021).
页岩样品粉碎后过筛, 收集18~60目的矿物颗粒,

经去离子水清洗后, 用二氯甲烷(DCM)进行索氏抽提

3天. 回收抽提后的矿物颗粒, 风干后浸入稀盐酸中进

行20min的超声水浴, 以去除碳酸盐之类的酸溶性矿

物. 洗净后置于40℃的烘箱中干燥至恒重. 为了降低

样品的非均质性, 手工挑选出颜色相近的暗色颗粒,
记为样品A. 取其一半, 用玛瑙研钵磨至粉末, 记为样

品B.
干酪根按下列步骤提取: 先用盐酸溶解页岩样品

粉末中的氧化物或碳酸盐矿物, 然后用氢氟酸(HF)去
除硅酸盐, 酸处理过程重复两次, 最后用去离子水洗

净、烘干. 由于包裹在干酪根中的黄铁矿无法接触磁

铁矿, 不会反应形成磁黄铁矿-黄铁矿-磁铁矿(pyrrho-
tite-pyrite-magnetite, PPM)缓冲剂, 其存在并不会改变

MH缓冲剂限制的氧化还原条件, 所以未采取额外措

施除去黄铁矿. 分离所得干酪根(样品K)的TOC约
44wt%, 岩石热解参数Tmax=432℃, 氢指数(HI)为
395mg g−1 TOC, 为Ⅱ型干酪根.

2.2 氢逸度、样品腔设计和热模拟实验

热模拟实验中的氧化还原条件受控于磁铁矿-赤
铁矿缓冲对, 磁铁矿和赤铁矿均为上海麦克林生化有

限公司生产, 纯度分别为99%和99.9%. 将4.9152g磁铁

矿和5.0847g赤铁矿在玛瑙研钵中充分混合, 研磨

20min, 摩尔比约为2:3, 储存于带有硅胶干燥剂的真空

容器中.
在相同的温压条件下, 含MH缓冲剂的实验体系

比不含MH缓冲剂的具有更强的还原性(Frost, 1991).
在封闭系统中, MH缓冲剂在水热条件下存在下列两

个化学反应:

3Fe O 2Fe O + 1
2O (1)2 3 3 4 2

H O 1
2O + H (2)2 2 2

这两个化学反应的速率很快, 在实验条件下能够

快速达到平衡. 因此, 水的平衡常数和氢逸度可分别

表示为式(3)和式(4):

f f
fK =

×
, (3)w

H

1
2

H O

2 O

2

2

f f flg = lgK + lg 1
2lg , (4)H w H O O2 2 2

其中, Kw是水的分解平衡常数, fH2
、 fO2

和 fH O2
分别是

氢逸度、氧逸度和水逸度(Burnham等, 1969; Frost,
1991; Robie和Hemingway, 1995). 这些参数均可通过

文献中的方法和数据来确定, 进而计算对应的氢逸度.

例如, 在350℃、40MPa条件下, MH缓冲剂形成的 fO2

为10−26.59bar, Kw和 fH O2
分别为10−17.54

和131.5bar. 因此,

体系中 fH2
为10−2.19bar, 比 fO2

高24个数量级. 与此相对,

在不含MH缓冲剂的体系中, 利用式(3)以及氢、氧的

逸度系数计算发现, 水只能产生10−23.43bar的 fH2
和

10−23.74bar的 fO2
. 这表明在水热条件下MH缓冲剂限定

的氧化还原条件比纯水体系的还原性更强. 值得注意

图 1 样品照片
(a) 瑞典Öland地区Alum Shale组露头照片; (b) 在显微镜下样品典型的显微组分荧光照片
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的是, 上述氢逸度值仅由无机矿物的反应计算获得, 但
是实验体系中有机物自身也会形成还原环境. 因此, 实
验体系的瞬时氧化还原条件应由有机和无机反应之间

的竞争决定.
所有含水热解实验都在ST-120-Ⅱ型黄金管热模

拟装置中进行. 金管样品腔长60mm, 内径5.5mm, 壁厚

0.25mm. 装样前, 每根金管用丁烷-空气焰加热至约

800℃, 持续3min, 以去除管壁上的有机残留物, 再使

用PUK U4显微镜氩弧焊机(Lampert Werktechnik)焊封

金管一端.
由于组成MH缓冲剂的氧化物可能会与样品腔中

各种有机物发生反应, 导致可溶有机质产率失真, 因此

在实验中必须将样品与MH缓冲剂进行物理隔离. 并

且, 还需要保持样品腔中的流体对流, 确保样品所处

的氢逸度环境受MH缓冲剂控制. 为此, 我们设计了六

种金管装样方式(图2). 设计(a)为无缓冲剂的基础式;
设计(b)为接触式, 检验样品和MH缓冲剂直接接触是

否会导致可溶有机质的消耗; 设计(c)~(f)通过不同的

组装模式将样品与缓冲剂进行物理分离. 设计(c)和(d)
为层状分隔式: MH缓冲剂和样品粉末分别用圆形金

片或石英砂实现分隔, 并且保证实验过程中都浸没在

水下. 设计(e)和(f)是嵌套分隔式, 类似于传统活塞-圆
筒或多面顶大压机中使用的方法(Chou, 1986; Hewitt,
1977; Wu和Koga, 2013). 设计(e)和(f)的内管中装填的

分别为样品和缓冲剂. 内管顶部保持开放, 放入外管

中, 保证实验过程中样品和缓冲剂只与水相接触. 所

有样品腔在实验中均保持竖直状态.
本研究设置了5组实验探讨游离氢(H2)对干酪根

热演化的影响. 其中, 利用MH缓冲剂限定并保持体系

中氢逸度稳定是本研究的关键. A组和B组旨在通过可

溶有机质产率的变化, 评估不同层状分隔式和嵌套分

隔式样品腔设计的性能. C组和D组是通过定量测量热

解实验中气态产率, 以阐明在MH缓冲剂限定的氧化

还原条件下的生烃机理. D组和E组是为了验证金管中

总有机碳(TOC)质量对生烃产率的影响. 每组实验都

以仅含有样品和水的基础式(a)作为对照实验.
装样时, 将MH缓冲剂、分离装置(金片或内管)、

样品和水依次放入金管中. 通过电子秤(Mettler Tole-
do)确定每次加样前后的重量(精度为0.1mg), 再通过

差减法确定每种物质的质量(表1). 用氩气吹扫金管内

部3min,夹紧开口端并焊封.随后将密封的金管放入不

锈钢高压釜内. 热模拟的升温过程: 高压釜在30min内
升温至350℃, 并在该温度下保持48或72h, 然后自然冷

却至室温. 高压釜内的压力保持在40MPa, 以防金管因

生成物产生的内压过大而被撑破(Wu等, 2020).

2.3 实验产物分析

A组和B组实验中烃类气态产物C1-C5的相对丰度

和碳稳定同位素值测试在中国石油大学(北京)进行.
前者用TRACE 1300气相色谱仪(Thermo Fisher Scien-
tific)检测. 样品通过进样口注入仪器, 进样口温度

300℃, He(纯度99.999%)为载气, 流速为1.0mL min−1;
Agilent气相色谱柱HP-PONA(50m×0.20mm×0.5μm);
程序升温: 35℃恒温5min, 3℃ min−1

升至70℃, 再以

4.5℃ min−1
升至300℃. 在300℃下, 用火焰离子检测器

(FID)对各气体组分进行检测. FID运行的保护气为He,
流速40mL min−1, 燃烧气为40mL min−1

的H2和400mL
min−1

的空气混合气体.
A组和B组所有实验稳定碳同位素值 (δ 13C)用

TRACE GC ULTRA-GCISOLINK-MAT 253IRMS
(Thermo Fisher Scientific)进行测试 . 进样口温

度150℃, He作为载气, 流速为1.5mL min−1, 按分流

比 1 0 : 1进 样 ; A g i l e n t色谱柱 H P - P L O T Q
(30m×0.32mm×20μm); 程序升温: 40℃恒温6min,
15℃ min−1

升至80℃, 再以5℃ min−1
升至200℃, 恒温

5min. 经过色谱柱分离后, 烃类单体产物被依次注入

1000℃的氧化炉, 并转化成CO2. 稳定碳同位素分析

图 2 金管装样方式示意图
(a) 基础式: 只有样品和水; (b) 接触式: 样品直接放置在MH缓冲剂

的顶部; (c) 层状分隔式: 由金片隔开样品和MH缓冲剂; (d) 层状分

隔式: 由石英层隔开样品和MH缓冲剂; (e) 嵌套分隔式: 样品在内管

中; (f) 嵌套分隔式: MH缓冲剂在内管中. 在实验过程中, 内管始终

保持打开, 其内样品仅与上层水相接触. 在所有的实验中, 水都是过

量且覆盖所有固体
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采用电喷射离子化, 电离能70eV; 检测质量范围:
1~150dalton; 环境真空度: 2.0×10−6mbar(Zhu等,
2021).

C组和D组实验的全组分气态产物(C1-C5、CO2、

H2S、H2和N2等)定量分析在中国石油勘探开发研究院

(北京)进行. 将金管放入具备穿刺功能的定制真空管

路中. 将管路抽真空, 直至内压P1小于5kPa, 然后刺破

金管, 释放出气体产物. 基于理想气体方程, 可推算出

金管中每种气体的产率. 利用特制管路中稳定后的压

强P2, 可计算实验总气体产量V=(P2−P1)×Vo/Po, 其中

Vo和Po分别为真空管路内部体积和常压(Zhang等 ,
2013).

气态产物中烃类和非烃类组分由Wasson-ECE装
置公司(Collins, CO.)改造的双通道Agilent 7890气相色

谱仪完成定量检测. 改造后的色谱仪配置了2根与六通

阀连接的毛细管柱、1个FID和2个热导检测器(TCD).
FID和检测CO2的TCD用高纯He作为载气, 另一个TCD
(用于检测H2和H2S)的载气为高纯N2. 加热炉的升温程

序: 初始68℃, 保持7min, 10℃ min−1
从68℃升至90℃,

并保持1.5min, 后以15℃ min−1
加热到175℃, 最后在

175℃下保持5min. 检测器的响应因子用标定过的标

准气体(BAPB公司)进行校准, 各组分的精度误差小于

±1mol%(He等, 2018).
完成气体产物检测后, 将刺穿的金管置于索氏抽

提器中, 用DCM抽提72h. 将抽提溶液浓缩至3~5mL,
转移至另一个干净的瓶子中, 并干燥至恒重, 称量抽

提物总质量. X射线衍射的结果确认了实验结束后MH
缓冲剂仍然都含有磁铁矿和赤铁矿. 由于MH缓冲剂

含有碳杂质, 且经测量, 每克MH缓冲剂可产生1.41mL
CO2.因此,含MH缓冲剂的实验需要据此对CO2产率进

行校正.

3 结果

在实验过程中, 样品腔中固体部分始终浸没在水

中, 金管内其余空间均充满水蒸气. 分析完气态产物

后, 将一根A组实验的样品腔从顶端(上)剪开, 能够清

晰地看到金管内壁上存在一条清晰的边界, 将内壁分

为接触油相的上半部分和接触水相的下半部分(图3).
该油-水边界总是出现于固体样品的上方, 意味着含

MH缓冲剂的水热体系所制约的氧化还原环境与单个

实验所用的样品装填方式无关.

表 1 实验条件a)

实验分组 实验编号 样品 装样方式
温度
(℃)

压力
(MPa)

时长
(h)

样品质量
(mg)

TOC
(wt%)

TOC
(mg)

水
(mg)

缓冲对
(mg)

A

ASQBW-350-1

样品A

d 350 40 48 236.0 n.d. n.d. 203.5 327.4

ASQBW-350-2 c 350 40 48 230.0 n.d. n.d. 200.6 275.7

ASWB-350 b 350 40 48 223.3 n.d. n.d. 231.1 316.4

ASW-350 a 350 40 48 225.5 n.d. n.d. 202.6 0

B

SR2-1

样品B

e 350 40 72 199.4 11.47 22.9 201.9 100.9

SR2-2 f 350 40 72 203.1 11.47 23.3 220.4 128.5

SR2-3 c 350 40 72 202.7 11.47 23.2 202.2 102.1

SR2-4 a 350 40 72 202.4 11.47 23.2 201.2 0

C
SR1-1

样品B
c 350 40 72 398.8 11.47 45.7 394.1 97.7

SR1-2 a 350 40 72 400.7 11.47 46.0 409.2 0

D
K1-3

样品K
c 350 40 72 199.7 43.54 86.9 197.3 103.4

K1-4 a 350 40 72 199.8 43.54 87.0 198.1 0

E
K1-5

样品K
e 350 40 72 80.3 43.54 35.0 81.6 100.5

K1-6 a 350 40 72 80.9 43.54 35.2 80.3 0

Buffer blank MH缓冲剂 a 350 40 72 0 0 0 n.d. 1183.2

a) 样品A: 18~60目岩屑样品经溶剂抽提、酸处理和手工挑选; 样品B: 粉末状样品A; 样品K: 干酪根

中国科学: 地球科学
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3.1 可溶有机质与气态产物的定量检测

如表2所示, 与不含缓冲剂的实验相比, 含MH缓
冲剂的热模拟实验中DCM可溶有机质的产率更高, 除
了ASWB-350和K1-3两个实验外(结果用斜体表示). 与
ASW-350(36.8mg g−1

岩石)相比, ASWB-350的抽提物

产率(29.6mg g−1
岩石)下降了19.6%. 同样, K1-3的抽提

物产率(181mg g−1 TOC)比K1-4的(233mg g−1 TOC)下
降了23%. 这些结果表明, MH缓冲剂的存在会形成更

高的氢逸度环境, 促进了烃类的生成. 含缓冲剂和不含

缓冲剂实验之间的另一个区别是, 前者的烃类气体产

物具有更高的干燥系数. 这归因于甲烷含量的增加

(表2).
为了进一步研究MH缓冲剂对生烃的影响, 我们

定量检测了C组和D组全组分气态产物(表3). 与对应

的对照组实验相比, SR1-1和K1-3的气态产物具有更

高的H2产率和较低的CO2产率, 且不含有H2S. 因为

H2S易溶于水, 且容易与金属氧化物发生快速反应, 所
以H2S很可能在实验过程中被体系中的铁氧化物完全

消耗. 不过, 在实验SR1-1中, MH缓冲剂的存在提高了

烃类气体的总产率, 但在实验K1-3中却起到了相反的

效果.

3.2 A组和B组中气体产物单体δ13C值

稳定碳同位素分析的结果表明, 与对照组相比,
CO2和甲烷的δ13C值变重, 乙烷和丙烷的δ13C值变轻

(表4). 在实验中, 气体产物显然会升至样品腔顶部, 而

图 3 使用装样设计(b)进行实验后沿纵向剪开并翻开的
金管内表面

该表面呈现出典型的分区: 边界上部的黑色是油相产物和金管接触

的区域, 发亮的区域是与水相接触的部分. 实验中形成的油-水界面

以内壁上水相之上的黑色环带为标志

表 2 可溶有机物产率和气态烃产物的相对含量a)

实验分组 实验编号

抽提物 烃类气体产物相对比例(%)
干燥系数

质量(mg) 产率(mg g−1

岩石
1 or TOC2) C1 C2 C3 iC4 nC4 iC5 nC5

A1

ASQBW-350-1 9.3 39.4 37.3 31.6 17.1 4.0 5.8 2.4 1.8 0.37

ASQBW-350-2 8.9 38.7 35.8 31.9 17.0 4.1 6.0 3.0 2.3 0.36

ASWB-350 6.6 29.6 38.0 31.3 16.2 4.1 5.6 2.8 1.9 0.38

ASW-350 8.3 36.8 29.4 30.8 19.6 5.0 8.0 4.3 3.0 0.29

B2

SR2-1 4.3 188 – – – – – – – –

SR2-2 3.7 159 40.9 25.4 16.8 4.1 6.9 3.1 2.7 0.41

SR2-3 3.5 151 34.6 27.2 20.4 4.5 8.1 3.0 2.3 0.35

SR2-4 3.3 142 35.6 26.2 19.0 4.3 8.1 3.6 3.2 0.36

C2 SR1-1 5.4 118 67.0 19.4 7.8 1.4 2.6 1.0 0.9 0.67

SR1-2 3.9 85 65.6 19.3 8.5 1.5 3.0 1.1 1.0 0.66

D2 K1-3 15.7 181 57.5 26.0 10.5 1.7 2.6 1.0 0.6 0.58

K1-4 20.3 233 54.4 26.6 11.8 2.1 3.1 1.3 0.7 0.54

E2 K1-5 7.3 209 – – – – – – – –

K1-6 6.4 182 – – – – – – – –

a) 粗体显示的结果为对照实验. 斜体的两个结果表明它们的提取物产率低于相应的对照实验
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非与下部的铁氧化物接触.
如前所述, 在本研究的实验条件下, MH缓冲剂中

的杂质碳可能会生成CO2, 其δ13C值(−16‰)明显重于

由沉积有机质生成的CO2, 并且将随着此类CO2产量的

增长进一步变重.

4 讨论

4.1 MH缓冲剂在实验中的效果

含MH缓冲剂的实验SR1-1和K1-3的H2产率较不

含MH缓冲剂的对照实验SR1-2和K1-4分别增长了137
和1.5倍(图4). 氢逸度受混合气体中氢分压、温压条件

和逸度系数的影响. 本研究中, 部分烃类在高温下为气

态, 因此难以准确估算实验条件下的氢分压. 利用已发

表的Alum Shale热解实验的轻烃产率数据(Lewan和
Buchardt, 1989; Li等, 2022), 我们初步估算了SR1-1、
SR1-2、K1-3和K1-4在实验条件下的氢逸度依次为

4.47、0.04、2.04和1.19MPa. 因为实验过程中体系内

压的气态烃贡献无法排除, 所以上面的氢逸度数据是

被高估了的. 因此, 上述4个实验的真实氢逸度水平基

本落在沉积盆地的氢逸度范围内(见引言部分). 这意

味着本研究所用的实验技术确实可以模拟沉积盆地地

质体的氢逸度水平.
同样值得注意的是, 对照组实验SR1-2和K1-4的

H2产率差异显著(图4). 实验条件上, 两者的主要区别

是金管中有机质的质量不同(K1-4: 87mg; SR1-2:
46mg), 说明它们的H2产率与TOC质量相关. 在热模拟

实验过程中, H2只可能来源于干酪根的脱氢反应,并且

之后会消耗在加氢裂解生烃反应中. 沉积有机质初始

含量越高, 体系中的氢逸度越高, 并将改变不同类型

反应(即脱氢和加氢裂解)的速率. 这可能导致封闭体

系中残余H2的差异. 因此, 沉积有机质作为氢源之一,
会影响含MH缓冲剂体系中氢的热力学平衡.

综上, 虽然H2产率并无法直接代表实验过程中体

系内的氢逸度水平, 但是本研究中估算的氢逸度值证

实了在热模拟过程中, 含MH缓冲剂的实验体系具有

表 3 C组和D组实验的全组分气体产率a)

实验分组 实验编号
产率(mL g−1 TOC)

CO2 H2 H2S C1 C2 C3 iC4 nC4 iC5 nC5 气体总产率 烃类总产率

C
SR1-1 14.8 13.7 0.0 5.7 1.6 0.66 0.11 0.22 0.08 0.08 36.9 8.5

SR1-2 15.2 0.10 2.6 5.0 1.5 0.65 0.12 0.23 0.08 0.08 25.6 7.7

D
K1-3 22.6 7.1 0.0 15.1 6.8 2.8 0.45 0.69 0.27 0.16 55.9 26.2

K1-4 25.3 4.8 5.0 18.9 9.3 4.1 0.72 1.08 0.45 0.26 69.8 34.8

a) 粗体显示的结果为对照实验.

表 4 A组和B组实验气态产物单体的δ13C值a)

实验分组 实验编号 装样方式
δ13C(‰)

CO2 C1 C2 C3

A

ASQBW-350-1 d −24.8 −40.3 −37.5 −33.7

ASQBW-350-2 c −25.4 −39.6 −36.3 −33.7

ASWB-350 b −25.3 −40.0 −36.4 −33.5

ASW-350 a −27.2 −40.8 −36.1 −33.4

B

SR2-1 e −30.5 −40.4 −37.3 −34.9

SR2-2 f −30.4 −40.2 −36.4 −33.4

SR2-3 c −30.1 −40.3 −35.6 −32.8

SR2-4 a −31.1 −40.7 −35.1 −32.8

a) 粗体显示的结果为对照实验

中国科学: 地球科学
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更还原的化学环境. 与我们的实验观察一致的是, See-
wald(2001)在含有烃类和MH缓冲剂的水热体系中发

现了H2含量增加的证据.

4.2 排除矿物催化效应对干酪根生烃产率增加的
影响

通过对比分析A组所有实验的产率, 发现有机物

与MH缓冲剂之间缺乏物理分隔的实验ASWB-350较
对照组实验ASW-350的液态烃产率降低19.6%(图5a).
早前的研究中已有关于MH缓冲剂中的铁氧化物能够

氧化烃类的报道. 例如, Hu等(2018)研究准噶尔盆地玛

湖凹陷下三叠系百口泉组方解石胶结物, 发现其δ13C
值异常偏轻, 认为这是由于甲烷被铁、锰氧化物氧化

成CO2后形成的. Wan等(2021)也通过实验证实了这一

氧化机理. 另一方面, 实验ASQBW-350-1和实验

ASQBW-350-2分别用石英砂和圆形金片将样品和MH
缓冲剂分隔开. 它们的可溶有机质产率较对照组依次

增加了7.1%和5.2%(图5a). 这种产率上轻微但可见的

差异很可能是由于金片较薄, 无法完全防止样品与

MH缓冲剂在水热体系强对流条件下的接触.
B组实验中, SR2-1和SR2-2采用嵌套装样模式, 其

可溶有机质产率相对与对照组(SR2-4)而言分别增加

了32.4%和12.0%. 对比而言, 用金片分隔的实验SR2-3
则仅增加了6.3%(图5b). 实验SR2-1增量最多的原因可

能与其样品腔设计有关. 内部小金管的上端开口高于

MH缓冲剂的上表面, 热模拟过程中产生的油气大部

分直接逃逸到水层之上, 避免了与底部金属氧化物的

接触, 从而减少了氧化损失.
Jin等(1999)利用火成岩中橄榄石矿物粉末, 研究

其在水热条件下对干酪根生烃的影响. 结果表明实验

中矿物中Fe2+转化为Fe3O4并释放氢气. 因此, 他们将

其研究中所观察到的生烃产率增加的因素归结与额外

氢供给和矿物催化效应. 本研究中, 任何潜在的矿物催

化作用均被有机物和MH缓冲剂之间的物理分隔所排

除, 所以生烃产率增加的唯一合理解释就是外源氢的

贡献.

4.3 高氢逸度通过加氢裂解路径促进生烃

A组和B组的所有实验中, 烃类气体相对含量按照

甲烷、乙烷和丙烷的次序依次降低, 并且稳定碳同位

素分析揭示了CO2(−24.8~−31.1‰)的δ13C值重于甲烷

(−39.6~−40.8‰)、乙烷(−35.1~−37.5‰)和丙烷

(−32.8~−33.7‰)(图6和表4). 这种气态单体烃δ13C值随

着碳数增加而变重的现象与通常沉积有机质热演化生

成气态烃的地球化学行为一致(Waples和Tornheim,

图 4 C组和D组实验中无机气体的定量产率

图 5 实验A组(a)和B组(b)的可溶有机质产率相对产率
横坐标为实验编号和对应的装样设计. 设计(a)为对照组(空心), 其相对产率为100%; 设计(c)~(e)为含MH缓冲剂的实验, 其相对产率增加(实
心); 而设计(b)的相对产率降低(网格)
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1978; Liu等, 2004). 然而, 与对照组实验结果相比, 含
MH缓冲剂的实验中, CO2和甲烷的δ13C值变重, 而乙

烷和丙烷的δ13C值变轻. 这意味着不同种类的气态产

物可能拥有不同的反应路径.

4.3.1 CO2生成机理

在本研究的实验条件下, CO2的生成有四条路径:
(1) 沉积有机质脱羧反应. CO2的氧来自与干酪根

本身. 该反应通常发生在成岩作用阶段和后生作用阶

段早期(Tissot和Welte, 1984).
(2) MH缓冲剂中的痕量杂质碳与磁铁矿或赤铁矿

在水热条件下反应生成的CO2.
(3) 含水热解过程中, 沉积有机质发生的水化反

应. 烃类经过一系列脱氢、水化和脱羧反应. 该过程

中所生成CO2的氧来自于水(Lewan, 1997; Seewald,
2001). 因此, Seewald(2003)提出过一个总反应式:
RCH2CH2CH3+4H2O→R–H+2CO2+CH4+5H2.

(4) 铁氧化物与沥青或烃类之间的氧化反应(Hu
等, 2018; 马向贤等, 2014).

由路径(1)和(2)生成的CO2, 其产率仅与反应物(沉
积有机质和MH缓冲剂)的化学性质有关. 在相同的温

压条件下, 产率不变. 路径(3)和(4)在含MH缓冲剂的

实验体系中构成了对CO2产率的竞争关系, 因为只有

路径(4)能增加CO2的产率. 同时, 利用B组和C组的实

验数据, 对实验SR1-1中有机成因CO2的δ13C值进行校

正, 发现其轻于对照组实验SR1-2中的对应值. 这表明

SR1-1中CO2的同位素分馏程度高于同体系中的乙烷

和丙烷(图7). 这是因为路径(3)在含MH缓冲剂实验中

氢逸度更高,导致CO2的生成速率降低(Seewald, 2001).
由于路径(3)的反应位点与C-O键相关, 所以会优

先将轻烃中的
12C以CO2的形式反应掉(特别是在乙酸

进行脱羧反应的步骤), 而导致残留碳中的δ13C值更重.
并且, 还原条件越强, 反应速率越低, 路径(3)的同位素

分馏程度越高. 最终, 甲烷作为路径(3)的残留产物, 其
δ13C值会随着氢逸度增加而变重.

4.3.2 生烃机理

值得注意的是, 路径(3)的反应速率随着氢逸度的

增加而降低, 也会导致该路径的生烃速率降低(See-
wald, 2003). 因此, 含MH缓冲剂的实验中气态烃产率

的增加意味着存在其他的生烃路径. 含MH缓冲剂的

实验中, 乙烷和丙烷的δ13C值轻于其在对照组实验的

δ13C值. 这与一般人工加氢裂解实验的烃类地球化学

行为一致. 因此, 我们认为含MH缓冲剂实验中的生烃

产率增量就是基于加氢裂解反应.
另一方面, 含MH缓冲剂实验与对照组实验相比,

烃类气体具有更高的干燥系数和更大的H/C(表2). 这

与我们的推测相符: 在MH缓冲剂所限定还原性更强

的环境下, 倾向于形成H/C更大的产物, 尤其是甲烷.
Jin等(1999)分析了褐煤和湖相页岩在水热裂解实验后

的气态产物成份, 发现与对照组实验产物相比, 样品与

沸石或橄榄石混合体系实验中, 烃类气体产物的干燥

图 6 CO2和C1~C3的δ13C值
(a) A组实验; (b) B组实验

中国科学: 地球科学
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系数更大, H2含量也更高. 这进一步证实了我们的

推测.

4.3.3 干酪根生烃始于脱氢反应

含MH缓冲剂的实验中, 加氢裂解导致了生烃增

量, 而且很可能对照组中绝大部分可溶有机质的生成

机理也是如此. 因此, 干酪根生烃的过程至少可以分

解成两类基元反应: (1) 脱氢反应生成H自由基或H2;
(2) 加氢裂解形成可溶有机质小分子. H2作为重要的

中间产物, 在体系中必然会有一定的丰度. 如果H2被

其他反应消耗, 那么干酪根的加氢裂解反应则必然减

少. 在特定的封闭体系内, 热模拟实验初期干酪根丰

度越高, 氢逸度也会越高. 如果体系氢逸度高于氧化

还原缓冲剂所限定的氢逸度时, 那么额外的H2会被缓

冲剂所消耗. 最终, 干酪根的生烃产率会降低. 为了验

证以上的推测, 我们设计了D组和E组实验.
D组和E组实验所用的样品腔型号、温压条件、

干酪根样品和缓冲剂类型都完全一样. 唯一的区别是

干酪根的初始质量. D组实验取了200mg干酪根(TOC
约为87mg), 而E组实验只用了80mg干酪根(TOC约为

35mg). 与对照组实验K1-4相比, 实验K1-3生成烃类气

体各组分产率均减少, 并且其总产率减少了8.6mL g−1

TOC(表2), 并且其可溶有机质产率同样降低了22.3%
(图8). 相反, 含MH缓冲剂的实验K1-5, 其可溶有机质

产率为209mg g− 1 TOC, 较对照组实验K1-6的
182mg g−1 TOC产率增加了14.9%. 实验结果与上述理

论推测相一致.
综上所述, 含MH缓冲剂的实验体系中生烃产率

增加的主要机理是加氢裂解. 气态烃产物的δ13C值是

加氢裂解和CO2生成路径(3)的综合体现. 这些实验观

察暗示了干酪根生烃过程包含脱氢反应生成游离氢以

及之后的加氢裂解生烃反应.

4.4 沉积盆地氢逸度水平下的生烃行为

沉积有机质热演化是一个歧化反应的过程, 伴随

着有机C原子的氧化与还原反应(Helgeson等, 2009).
其中, 干酪根加氢裂解生成石油是还原反应路径. 虽

然本研究中所用的氢逸度水平与自然沉积盆地条件同

样低, 但是依然可以看到它对生烃是有促进作用的.
沉积盆地中氢气生成的路径都与水相关. 最普遍

的一种是水-岩相互作用. 水与橄榄石、菱铁矿、磁黄

铁矿或磁铁矿反应都可能产生氢气. 例如, 橄榄石矿物

中富含氢或甲烷的流体包裹体是分布广泛的橄榄岩蛇

纹石化过程的证据(Klein等, 2019). 巴西Solimoes盆地

中菱铁矿水解反应产生的氢可能对天然气的生成有贡

献, 该观点获得了同位素和热模拟实验的证据支持

(Milesi等, 2015, 2016). 另一方面, 南非Witwatersrand
盆地深部硅质碎屑和火山岩地质体的裂隙水中H2浓

度远远高于浅部地下水或海相沉积物中的浓度, 这些

高浓度H2可能是基岩中的铀、钍和钾的放射性衰变

导致水发生辐解而生成的(Lin等, 2005).
无论H2是由水-岩相互作用还是水的辐解效应生

成的, 其高活性导致所处体系能快速达到对应的热化

学平衡状态. 例如, Kishima和Sakai(1984)利用Dickson
型封闭水热装置研究了含MH缓冲剂体系中H2含量与

时间的关系. 300℃时, 体系中的氢浓度可以在12h之内

达到平衡态水平. 同样, 水的辐解反应可在更短的时间

图 7 校正后的C组实验CO2和C1~C3的δ13C值

图 8 D组和E组实验可溶有机质的相对产率

吴嘉等: 氢逸度对沉积有机质热演化的影响: 超深层生烃的启示
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内达到平衡态. Agayev等(2019)在100、200和400℃条

件下, 研究了ZrO2和Al2O3存在的体系内辐射、热和催

化效应对水分解反应的影响. 结果表明辐射效应使得

水的分解平衡常数增高, 进而导致氢的辐解产率增加.
同时, 因为体系抵达平衡所需的时间变短, 所以水分解

的速率也增加了. 较干酪根热分解生烃而言, 特殊的无

机环境供氢的速率满足生烃反应对氢的消耗.
沉积盆地内的水-无机矿物相互作用能够提供并

维持一定的氢逸度水平, 其大小满足促进沉积有机质

生烃的门槛. 有机-无机相互作用的潜在生烃机理表明

沉积盆地的外源氢可以参与沉积有机质的生烃过程.
这种新的理解会拓展由Tissot和Welte(1984)提出的传

统油气生成理论的内涵. 因此, 与沉积有机质类型和化

学组成一样, 由无机水-岩体系所限定的氧化还原条件

也是预测烃源岩的生烃行为必须考虑的因素之一.

4.5 对超深层油气勘探的启示

在沉积盆地中, 自然矿物组成的氧化还原缓冲剂

有MH、PPM和FMQ(铁橄榄石-磁铁矿-石英). 在水热

条件下, 特定的氧化还原矿物缓冲剂所对应的氢逸度

水平会随着温压条件的升高而增加. 随着地层加深,
水-岩体系所限定的氢逸度不断升高, 有可能使得高-
过成熟沉积有机质通过加氢裂解反应生成更多的烃类

物质, 从而沉积盆地中的生烃下限可能进一步向下

延伸.
为了验证该假设, 我们选取了高熟的Alum Shale

组烃源岩做了探索性实验.样品采自丹麦Bornholm,其
TOC约为5wt%. 岩石热解分析表明其S2小于0.3mg g−1,
HI小于5mg g−1 TOC. 由于S2太低, 因此测得的Tmax值
并不准确. 该样品的成熟度用固体沥青反射率(Rb)表
征, 约为2.0%(Luo等, 2021). 热模拟实验结果显示含

MH缓冲剂的实验中, 抽提物产率为6.8mg g−1
岩石, 是

对照组实验产率(3.0mg g−1
岩石)的2倍多. 因此, 实验

证实当高熟沉积有机质处于还原性化学环境下依然有

一定的生烃潜力.
超深层油气勘探对世界油气工业发展至关重要.

全球范围内, 深度大于6000m的工业性油田已经发现

了近200个(白国平和曹斌风, 2014). 例如, 著名的美国

墨西哥湾Tiber油田的油气藏深达8740m; 中国塔里木

盆地的顺北油气藏深达7800m; 轮探1井深度为8882m,
并且有工业性油流和气流产出(杨海军等, 2020). 另外,

在四川盆地的元坝气田深度可达6500m. 同时, 马深1
井、川深1井和角探1井这三口风险探井打到了8000m
以下. 其中, 在川深1井8140m的筇竹寺组烃源岩抽提

物中, 依然可以检测到较完整的正构烷烃分布(梁霄

等, 2021). 这些新发现的油气资源所处地层超出了传

统的晚期干酪根生烃理论预测的范围. 还原性矿物与

水反应产生的无机氢会参与生烃, 特别是在沉积有机

质演化的后生作用阶段晚期和变生作用阶段. 本研究

的实验证实了体系还原性强弱对生烃产率增幅的影

响. 总之, 本研究取得的认识在新的理论框架下促进了

对生烃过程的理解.

5 结论

本文通过一系列封闭体系含水实验, 以MH缓冲

剂限定了体系的氧化还原条件, 定量研究了氢逸度对

Alum Shale组烃源岩生烃行为的影响. 研究表明, 沉积

盆地水热条件中的氢逸度水平能够提高烃源岩的生烃

产率. 烃类气态产物的干燥系数升高, 除甲烷外的其他

主要气体产物δ13C值均变轻, 表明导致沉积有机质生

烃产率增加的主要机理是加氢裂解. 这种潜在的有机-
无机复合生烃机制, 拓展了Tissot提出的晚期干酪根成

烃理论的内涵. 随着地层加深, 水-岩体系所限定的氢

逸度不断升高. 这使得生烃潜力很低的高-过成熟沉积

有机质, 能够通过加氢裂解反应生成更多的烃类, 故沉

积盆地中的生烃下限可进一步向下延伸. 本研究揭示

的新机理将扩大沉积有机质生烃的温压范围, 为超深

层油气勘探奠定理论基础.
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