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摘　要：地壳风化速率研究的理论基础是质量守恒原理和溶液与矿物反应动力学法则。元素在风

化过程中的行为受多种因素控制，主要包括基岩风化量、大气沉降量、径流量、生物的输出数量和人

为输入量（如施肥）。硅酸盐矿物化学风化过程中，矿物与溶液之间总的化学反应速率是单个反应

速率之和，其中涉及到 3个关键参数，即：酸中和能力（ ANC ）、基本阳离子/无机铝（ BC  / A l 无机）比

值和临界负荷（CL）。风化速率的研究主要采用四种方法，即  PROFILE 模型、基本阳离子损耗、元

素输入—输出指数和 Sr同位素比值等。 PROFILE 模型是一个稳定态的综合土壤化学模型，矿物的

分解速率、矿物的暴露表面积、土壤水饱和度和土壤层厚度决定着该矿物的风化速率，总的风化速

率为各种矿物的风化速率之和。元素损耗，主要是基本阳离子（Ca、Na、K 和 Mg）的损耗，假设 Ti、
Zr和 Nb在成土过程中含量稳定并不参与风化反应，那么对于给定的土壤层，化学风化损耗的基本

阳离子可以通过比较土层与成土母质之间元素组成的差异来计算。输入—输出指数的假设前提是

研究的流域处于稳定状态，一般认为输入指数是大气沉降，输出指数是河流搬运溶解部分、悬浮的

非岩屑成因部分和生物营养净吸收部分。Sr同位素在生物和化学作用过程中并不分馏，不同生态

系统阳离子场中 Sr同位素组成是大气和矿物风化来源的 Sr的混合物。
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　　引起近地表岩石和土壤母质分解和改变的风化

作用，是大陆上最为广泛的一种地质过程。作为联

系岩石圈、土圈、水圈、生物圈和大气圈层的一个重

要界面
［1］
，风化壳本身也是一个开放的、不连续的

多成因圈层，蕴涵了有关全球变化、环境变迁和层圈

相互作用等方面的重要信息：①全球变化方面，可以

提供有关区域环境演化、全球气候变化和全球碳循

环的信息；②地球表层层圈相互作用方面，通过风化

作用研究，能够提供各圈层之间的物质交换和物质

循环，以及生物、水和矿物之间的相互作用的信息；

③地球科学方面，有助于阐明古生物演化、地形演

化、海平面升降、构造运动、火山活动和古地磁旋回

等地质历史事件；④人类可持续发展方面，有助于深

入认识土壤养分释放规律及机理、地表水和地下水

的成分和演化规律以及土地退化的制约因素，直接

服务于风化型矿产资源的开发利用、土壤养分的合

理提取以及减轻有害组分的影响
［2］
，指导对核废料

和化学废料的合理贮藏等。

以土壤酸化为例。生态系统对酸沉降的敏感性

和土壤对输入酸的中和能力及其维持对酸的中和能

力，主要取决于硅酸盐矿物的化学风化产生的基本

阳离子量
［2 ～4 ］
。土壤中易风化的原生矿物含量越

高，对酸化的缓冲能力就越强。在一个流域，矿物风

化所提供的基本阳离子的补给速率若不能够补偿因
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生物吸收和排水所造成的损耗速率，则土壤的 pH

值和盐基饱和度将逐渐下降，土壤、地表水和地下水

必然出现酸化［
4］。目前，土壤、河流和湖泊的酸化

是西欧和北美许多地区所面临的最严重的环境问题

之一，中国也同样面临着酸沉降控制的问题。风化

速率低，土壤缓冲酸沉降的能力就弱；反之则强。因

此，风化速率的确定为酸沉降临界负荷划分提供了

基础数据，从而为酸沉降的控制提供科学而定量的

依据。可见，搞清楚地壳风化系统中风化速率的大

小就显得尤为重要。本文评述了风化速率研究的基

本原理和主要方法，并讨论了进一步的发展方向。

1　地壳风化速率研究的基本原理

在整个地壳风化系统中（图 1），根据质量平衡

原理和溶液与矿物反应动力学法则可以确定野外风

化速率，其基本参数列于表 1。

图 1　地壳风化系统综合示意图
［5，6］

 Fig.1　 Integrated  sketch  m ap  of the crust w eat  hering  system ［5，6］

表 1　控制风化速率的基本条件及参数［
2，5，15，16］

 Table  1　 The basic param  eters  that controlw ea  thering  rates  in the crust w eathering  system ［
2，5，15，16］

依　　据 参　　　　　数

质量平衡 基本阳离子（ Ca  ＋ Mg  ＋ K ）；酸中和能力；NO－3 ；NH ＋4
水溶态平衡体系 碳酸；弱的有机酸（ DOC ）；Al（OH）3；Al（OH）4

n＋
4- n ；质子自递作用

动力学控制 化学风化；硝化作用

输入量 土壤成层

　 土壤溶液化学：土壤溶液中 CO 2 分压；溶解的有机炭；含 Al产物（三水铝石）平衡常数；氮吸收

　 土壤物理：总密度；土壤水含量；矿物暴露表面积；土壤温度

　 气候条件：气温；大气沉降

　 人为作用（如施肥）

输出量 大气平衡 pH；易交换的 Al、基本阳离子和 H ；酸中和；人为作用（如挖掘）

1.1　质量平衡原理

元素 i的质量平衡方程为：

 Wi ＋ Pi ＋ Ai －  Ri  －  Mi  －  Bi＝Σi［
7］
（1）

式中 Wi是基岩风化量，Pi是大气沉降量，Ai是人为

输入量（如施肥），Ri是径流量，Mi是由于微粒物质

的输出而引起的机械侵蚀量，Bi是生物的输出数

量，∑i是元素 i在风化层中的净堆积或净损耗。

系统由 3个储集层组成：基岩、风化层（包括土

壤层）和表面水。系统中非稳定态的质量平衡如图

2（a）所示。当风化层和表面水处于稳定态时∑i＝
0，如图 2（b）所示。

基岩总的风化分解速率（W  rock ）和风化层的机

械侵蚀速率（M  rgl th ）与元素 i的释放和机械侵蚀有
关：W  rock ＝Wi/xi， rock ；M  rglt h ＝ Mi / x i， rgl th 。式中 Xxi， rock 和
xi，r glt h 分别是元素 i在基岩和风化层中无纲量的浓

度。有关残余矿物的堆积速率和次生固体的形成速

率的信息无法直接获得。因此， MWi 、 CWi 和  SSi 的

年通量是无法用质量平衡的数据来估算的。然而，

假如每年风化层的形成速率和侵蚀速率之间的差异
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可以忽略不计，则  MWi  ＋ SSi ＋ ADSi＝ Mi 。既然这

样，方程（1）中非稳定态的∑i仅仅代表易交换阳离

子的损耗∑ i＝- EXi ，则风化作用中  ADSi＝ M  rglt h ·

xi，ex。

Wi≠ Ri ＋ Mi ＋ Bi- Pi- Ai　　　　　　　　　 Wi＝ Ri ＋ Mi ＋ Bi- Pi- A i

图 2　流域中元素 i的非稳定态（a）和稳定态（b）质量平衡［
7］

 Fig.2　 Non  steady- state （a）  and  steady- state （b）  m ass balance  of elem  ent i  in a hydrologicalbasin ［7］

 CWi 是基岩的化学风化量， MWi 是基岩的机械风化量， SSi 是次生固体的形成量， ADSi 是风化层中易交换离子池的离子交换量和损耗；
xi； rock 、xi； rglth 和 xi；ex分别是元素 i在基岩、风化层和风化层易交换离子中的浓度

1.2　动力学速率法则

对化学风化动力学的研究已有很长一段历史，研

究内容从有关矿物表面单个络合物的形成速率的基

础研究［
8，9］到全部土壤样品溶解中基本阳离子释放的

宏观速率
［10～12 ］
，再到计算元素通量的区域风化速率

研究［
13，14］。硅酸盐矿物化学风化过程中，矿物与溶

液之间总的化学反应速率是单个反应速率之和
［15，16］
：

（1）与 H、Al和基本阳离子的反应；

（2）与 H 2O、Al和基本阳离子的反应；

（3）与 OH 离子和 Al的反应；

（4）与 CO 2 的反应；

（5）与强络合有机酸的反应。

迁移状态理论表明，活性络合物控制着化学反

应速率，单位面积和单位时间内矿物的净风化速率

与有活性的表面络合物的浓度成正比。其假设前提

是反应物和活性络合物都被吸附在矿物表面，并且

产物的分子被吸附在表面优先于其脱离。考虑到产

物与矿物之间热动力稳定性的差异，假设活性络合

物达到或近平衡，并且络合物的衰减是不可逆的，则

 Rothm und- Kornfeld 吸附等温线与  Chou 等［
17］
的表面

平衡表达式相一致。矿物表面的规则溶液由被吸附

的反应物、母质矿物、活性络合物和没有被溶入含水

溶液中的反应产物组成。而非理想的作用与化学反

应发生的具体表面位置和条件有关。

1.2.1　酸中和能力（ ANC ）

对于地下水和表面水来说，酸中和能力是与生

物有关的参数。在不考虑系统边界划分的情况下，

利用质量平衡方程计算从土壤系统中淋入水中的酸

中和能力
［2］
：

［ ANC ］ ＝（R N ＋R W － R D－ R BC）/Q （2）

式中 R N 是氮反应和吸收速率（ km ol / （m 2
·s）），R W

是风化速率（ km ol / （m
2
· s）），R D 是酸沉降速率

（ km ol / （m
2
· s）），R BC 是基本阳离子吸收速率

（ km ol / （m
2
·s）），Q 是流出速率（ m  / s ）。可见，氮

吸收和风化增强酸中和能力，基本阳离子的吸收和

酸的沉降减弱了酸中和能力。径流量也是一个关键

变量，增加的水通量稀释土壤溶液，使正值的  ANC 

减少，负值的  ANC 增加。

1.2.2　基本阳离子/无机铝（ BC  / A  l 无机）比值

土壤中的基本阳离子对无机铝的比值，结合

 ANC ，用于预测对生态系统的作用和结构的不利影

响。基本阳离子对无机铝的比值定义如下［
2］：

 BC  / Al 无机 ＝（［Ca
2＋
］＋［Mg

2＋
］＋［K ＋］）/［Al］无机 （3）

式中［Al］无机 ＝（3［Al
3 ＋
］＋2［Al（OH）

2＋
］＋［Al
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（OH）＋2］）/3。该表达式根据实验数据获得。假设

土壤溶液中的 Al
3＋
浓度与三水铝石达到平衡，这就

简化了具体描述土壤溶液中 Al
3＋
的实际浓度。根

据与 Al
3 ＋
反应平衡来计算铝的氢氧化物的浓度。

1.2.3　临界负荷（CL）

临界负荷是当前国际上公认的进行有关酸沉降

计量的科学手段和重要依据
［15］
。实际的酸的临界

负荷定义为
［2］
：

 CL  ＝R W -［ ANC ］·Q （4）

2　地壳风化速率研究的主要方法

风化速率计算的基本方法概括为：① PROFILE 

模型；②元素损耗；③元素输入—输出指数；④Sr同

位素比值。实验获得的风化速率
［18］
在此不作探讨。

2.1　 PROFILE 模型
 PROFILE 模型是一个稳定态的综合土壤化学模

型
［2，16，19，20］
。 Sverdrup 等［

15，16，20］
在 20 世纪 80 年代首

先提出该模型，其理论基础是迁移状态理论和森林生

态系统中土壤酸化的动力学速率法则。该模型以土

壤溶液中  BC  / A l 无机比值作标准，计算森林土壤中

酸和氮的 CL，进而评估酸的沉降对森林的危害。

该模型最大的特点是能用一组独立的土壤性质

来计算风化速率，这不仅降低了模型计算风化速率

的随意性，同时也避免了数学上的循环验证。 PRO-

 FILE 模型已经成为全世界应用最广泛的酸化模型。

在天然的土壤环境中，风化速率方程定义如下［
16］：

R W ＝Σ
矿物

j＝1
rj·A exp ·xj·θ·z

或 R W ＝ Σ
风化层

Σ
矿物

j＝1
rjA exp xjθz （5）

式中 R W 是土壤层总的风化速率（ km ol / （m
2
ss·s）），

rj是矿物 j的分解速率（ km ol / （m
2
·s）），A exp 是矿物

的暴露表面积（m 2 /m 3
），xj是矿物 j的表面积，θ是

土壤水饱和度（m
3 /m 3

 soil ），z是土壤层厚度（m）。下

标 ss指示土壤面积，总的风化速率为不同土壤层的

风化之和。

根据数据的综合和迁移状态理论，矿物分解速

率 r的实验计算如下：

 r ＝ k H ＋·
［H ＋］nH

fH
＋
K H 2O

fH 2O
＋K CO2·P

n co2
CO 2

＋K R·
［R－］nR

fR
（6）

式中 K H ＋、K H 2O、K CO 2和 K R 分别是与 H ＋、H 2O、CO 2

和溶解的有机碳（ DOC ）反应的速率常数（ m  / s 、 keq / 

（m·s）、 keq / （Pa·m·s）和  m  / s ），nH，nCO 2，nR 是单

个反应的反应级数，［i］是种类 i（如［H ＋］、［R－］）

的活动性（ km ol / m 3
），P CO2是土壤溶液中 CO 2 的分压

（Pa），R－是有机阴离子，fH、fH 2O和 fR 是产物速率阻

碍因子：

fH ＝（1 ＋［Al
3＋
］/kAl）

xAl·（1 ＋［BC］/kBC）
xBC

fH2O ＝（1 ＋［Al
3＋
］/kAl）

zAl·（1 ＋［BC］/kBC）
zBC

fR ＝1 ＋（［R－］/kR）
0.5 

式中 kAl、kBC是阻碍溶解或分解的饱和系数，kR 是有

机酸半速率饱和常数，xAl，xBC，zAl，zBC是反应级数。

在模型计算中，一个关键量是化学风化的暴露

表面积及其活性。每种矿物的活性可表示为 A exp ·

xj·θ。土壤中矿物总的暴露表面积 A exp ＝8.0 x clay ＋

2.2 x s ilt ＋0.3 x sand 。其中各微粒部分之和为 1，即 X  clay 

＋x s ilt ＋x sand ＋x coarse ＝1。式中 x clay 是小于 2 μm 的粘

粒，x sil t 是 2 ～60 μm 的细粒，x sand 是 60  ～250 μm 的

砂粒，x coarse 是大于 250 μm 的粗粒。化学风化过程

中，化学反应只发生在湿的矿物表面，而矿物表面湿

度与土壤水饱和度成正比比例。利用土壤浓度和测

定体积水含量计算土壤中的水饱和度：θ＝ρ solids ·φ/

（ρ solids ＋100 ·φ－ρ bulk ），式中ρ sol ids 是固体微粒浓度

（ kg / m 
3
），ρ bulk 是土壤总浓度（ kg / m 

3
），φ是土壤水含

量（m
3 /m 3

 soil ）。

 Sverdrup 等［16］利用机械地球化学模型剖面计

算斯堪的纳维亚、中欧和北美地区的 15 个风化壳剖

面的野外风化速率，从土壤矿物学、土壤结构和土壤

地球化学等方面入手，研究在化学风化过程中基本

阳离子的淋失速率。研究表明，暗色矿物（如绿帘

石、角闪石）和斜长石的含量、土壤 pH 值和溶解的

 DOC 对野外风化速率起决定作用。 Sverdrup 等进一

步指出，未来对硅酸盐矿物动力学的研究，重点应放

在角闪石和绿帘石，而不是黑云母、绿泥石和长石等

矿物，因为要么其研究程度已经很高（如长石），要

么其对风化作用影响较小。

J� nsson 等［
2］
利用  Monte   Carlo 方法，对挪威西

南部的  Hō ylandet 、瑞典中部的  Risfallet 和瑞典的西

南部的  Fō rahall 三个风化壳剖面进行不确定性分

析，土壤类型基本都是冰成灰化土。Jō nsson 等认

为，在所有的输入参数中，土壤浓度、土壤水含量和

矿物暴露表面积对风化速率有着重要影响，其次是

一些不易测定的土壤溶液的化学参数，如土壤溶液

中 CO 2 的分压和溶解的  DOC 等。

 Hodson 等［19］对苏格兰中部凯尔蒂（ Kelty ）流域
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的单矿物土壤剖面敏感性进行了分析。 Hodson 等

的敏感性分析不同于 Jō nsson 等的不确定性分析，

 Hodson 对模型剖面的敏感性分析中，所有输入变量

都相互独立并同时存在，其目的是确定模型对输入

数据变量的灵敏度，而不是如何确定模型中输入变

量间的相互作用。 Hodson 等的研究表明，在酸性土

壤中，矿物的易风化次序为：方解石＞磷灰石＞绿泥

石＞黑云母＞石榴石＞角闪石＞辉石＞钙长石＞钠

长石＞绿帘石＞钾长石＞白云母＞蛭石＞石英。方

解石和磷灰石为非硅酸盐矿物，绿泥石、黑云母、蛭

石和白云母为层状硅酸盐，绿帘石和石榴石为正硅

酸盐，辉石和角闪石为链状硅酸盐，长石为架状硅酸

盐。假如不考虑层状硅酸盐和绿帘石，则根据硅酸

盐的结构，其风化速率为正硅酸盐 ＞链状硅酸盐 ＞

架状硅酸盐。该顺序与鲍文（ Bowen ）反应系列相一

致，模型剖面的敏感性分析说明矿物从岩浆中的结

晶顺序与其易风化顺序粗略地对应。他们也指出，

对不同的输入参数的敏感性，各种矿物之间也不同

（表 2），最敏感的输入参数是土壤温度、土壤水的含

量和矿物暴露表面积，最不敏感的输入参数是阳离

子载荷和降水量。

　　表 2　 PROFILE 模型中输入参数及其对应的最敏感和

最不敏感矿物［
19］

 Table  2　 M ost and  least sensitivity m inerals t  o changes 

 in individual inputparam  eters  w ithin 

 the  PROFILE  m odel ［19］

输入参数 最敏感矿物 最不敏感矿物

降水量 钾长石 绿帘石

温度 钾长石 辉石

阴离子负荷 钾长石 方解石

阳离子负荷 钾长石 方解石

土壤层厚 蛭石 钙长石

土壤水含量 白云母 磷灰石，角闪石

土壤密度 钾长石 角闪石

矿物暴露表面积 白云母 角闪石
CO 2的分压 方解石 磷灰石，钾长石

溶解的有机碳 辉石，绿帘石 方解石，磷灰石
pK 三水铝石 钠长石 方解石，磷灰石

段雷等［
21］对我国南方的广东、江西和江苏以及

东北的黑龙江等地区的  ANC 进行了分析。南方富

铝土区域土壤类型主要是发育于花岗岩和玄武岩之

上的红壤、砖红壤和赤红壤，东北硅铝土区域土壤类

型主要是白浆土和暗棕土。分析表明，南方和东北

的风化速率较低，通常小于 1.0   keq / （hm 2
·a），反

映土壤缓冲酸沉降的能力较弱；尽管成土母质存在

极大差异，但风化速率差别却并不大，也说明成土母

质并不是决定土壤风化速率的最主要因素。

2.2　元素损耗和输入—输出指数法

元素损耗，主要是基本阳离子（Ca、Na、K 和

Mg）的损耗，用于计算土壤剖面的长期风化速率［
3］
，

有的学者也称为过去风化速率
［22］
或历史风化速率。

其假设前提是已知土壤剖面的风化年龄。对于给定

的土壤层，由于化学风化损耗的基本阳离子可以通

过比较土层与成土母质之间元素组成的差异来计

算。在这里，假设土壤中尚未风化的部分（土壤 C

层的底部）代表成土母质，并且认为 Ti［3，22～25 ］、

Zr［4，22，26，27］、Nb［
28］
和石英

［17］
在成土过程中含量稳定

并不参与风化反应。于是基本阳离子含量相对于

Ti、Zr、Nb和石英的改变量就是基本阳离子的损耗。

该损耗用土壤层的年龄除，就可以得到土壤的风化

速率。

元素输入—输出指数法主要用于计算流域的当

前风化速率，输入—输出指数的假设前提是研究的

流域处于稳定状态。一般认为输入指数是大气沉

降，输出指数是河流搬运溶解部分、悬浮的非岩屑成

因部分，如化学沉淀的 Fe－、Mn－氢氧化物和吸附在

这些微粒之上的物质和生物的营养吸收部分之和。

对研究区域的大气输入和地表水的水文和水化学状

态长期检测和有规律的采样（如每隔一周或一月），

应用质量平衡原理，根据元素的输入量与输出量之

间的差异来计算当前风化速率的平均值。该技术在

小区域的研究中得到广泛的应用。

对长期风化速率和当前风化速率的研究，常常

紧密结合在一起，人们关心的是长期风化速率与当

前风化速率有无本质的联系，其相互关系如何。不

同的学者提出了不同的计算方法，也得出了不同的

结论。

 Taylor 等［
3］
计算了 6 个土壤剖面的基本阳离子

损耗，这些剖面发育在美国怀俄明（ W yom  ing ）州
 W ing   River 山脉北部的弗里蒙特（ Frem  m ont ）汇水盆

地中的阿尔卑斯（ Alpine ）式的冰碛物之上，其基岩

和冰碛沉积物为太古代的花岗岩和片麻岩，土壤年

代序列从 0.4   ka 到≥297   ka 。对于单个剖面而言，

假设风化过程中 Ti为稳定元素，通过对比土壤层与

未风化母质计算长期风化速率。

首先，计算每个土壤样品中＜2  m m 部分的损耗

因子（xi，j），xi，j＝（C i，j/C i，p）/（T ij/T ip），式中 C i，j是元

素 i在土壤样品 j中的浓度，T ij和 T ip分别是 T i在风

化样品 j和母质中的浓度。
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第二，计算土壤样品 j中＜2  m m 粒级中元素 i

的总量（Si，j），Si，j＝（C i，p）（ρ）（F j）（Tj），式中 C i，p是

母质中元素 i的浓度，ρ是母质的密度（g·cm －3
），

F j是风化样品 j的＜2  m m 部分的重量，T j是风化样

品 j的厚度。

第三，加和每一层土壤的 Si，j，得元素 i的原始

的总量（Ii）。

第四，计算土壤层 j中元素 i的当前的总量

（Li，j），Li，j＝（xi，j）（Si，j）。加和每一层土壤的 Li，j，整

个土壤剖面当前的总量（P i）。

最后，计算土壤剖面中元素 i的风化量（W i），

W i＝Ii－P i。根据土壤剖面年龄分离 W i，应用每个

基本阳离子的损耗来计算长期风化速率（R LT）。

上述计算的假设前提是：①土壤样品中＞2  m m 

部分和母质未被风化；②Ti在花岗质土壤中为稳定

元素，不参与风化反应；③没有风成物质的加入；④

土壤剖面保存完好，未被侵蚀或搬运。

 Taylor 等［
3］
研究认为，长期风化速率随着土壤

年龄的增大而减小，即 R LT ＝215 t（－0.71 ），通式为 R LT

＝k· t－n
，R LT是长期风化速率（ keq / （m

2
·a）），t是

时间（ka）。当前风化速率（R PD）与长期风化速率相

比较，根据关系式 R PD /R LT ＝1－n得经验公式：

R LT ＝（1 /t）∫
t

0
R PD（t`）dt` （7）

因此，当前风化速率 R PD ＝62 t－0.71 
。基于上述结论，

在没有受到第四纪输入的影响、并处于稳定态的流

域，其长期风化速率高于当前风化速率，前者约为后

者的 3.4 倍。

 Land 等［
22］
研究了瑞典北部卡利克斯（ Kalix ）河

分水岭的 17个冰碛物灰壤剖面，基岩主要为前寒武

的花岗岩类、云母片岩和变质的镁铁质岩。对于长

期风化速率的计算，假设风化过程中 Zr为稳定元

素，土壤年龄为 8 ．7   ka （该地区冰川消失年龄），从

未风化的母质层到风化层，对比不同层各种元素的

浓度计算元素氧化物之和与基本阳离子的损耗。则

风化层总的质量改变量为△m  tot ＝（［Zr］c/［Zr］w－

1） ×100 （％），或△M  tot ＝（1－［Zr］w /［Zr］c） ×d×

r（g·m －2
）；风化层中元素 i的质量改变量为△m i＝

（［i］w ×［Zr］c /［i］c /［Zr］w－1）×100 （％），或△M i

＝（1－［i］c ×［Zr］w /［i］w /［Zr］c）×［i］w ×dw ×rw

（gm
2
）。△m  tot 和△M  tot 分别指示风化层中相对和绝

对总质量改变量，△m i和△M i 分别指示土壤层中

元素 i的相对和绝对质量改变量。式中 d是土壤层

厚度，r是土壤密度，c和 w 分别指示母质层（C 层）

和风化层。

对于当前风化速率的计算， Land 等在卡利克斯

河分水岭从 1991 年 9 月开始至 1992 年 8月底系统

采样，分析土壤剖面中各个元素的输入—输出指数。

元素 i年风化淋失量 W i＝R i－P i＋U i，式中 R i、P i和

U i分别是元素 i在卡利克斯河中的年通量与非岩石

成因的悬浮物之和、年沉降量和被植被年吸收量。

其中，非岩屑成因的悬浮物是自生的化学沉淀物和

吸附在这些沉淀物之上的离子，而岩屑成因的微粒

是外来的矿物或岩石颗粒。则元素 X 在悬浮物中

非岩屑成因部分 X nd ＝X  m eas －（X /A  l ） detr ·Al meas ，式

中 X  meas 和 Al m eas 分别指示元素 X 在悬浮物中的测定

浓度和 Al在每个样品中的测定浓度，（X /A l ） detr 指

示岩屑成因的微粒中元素 X 与 Al的比值。
 Land 等［22］研究表明，根据基本阳离子损耗计

算的长期风化速率是 0.36   keq  / （hm
2
·a），根据基

本阳离子通量计算的当前风化速率是 0.65  ～0.75 

 keq / （hm
2
·a）。该结论反映当前风化速率高于长

期风化速率，且前者是后者的 1.8  ～2.1 倍，与  Tay-

 lor 等［
3］
所得的结论完全相反。其他学者对长期风

化速率和当前风化速率的研究结论倾向于  Land 

等
［22］
的观点。例如， Bain 等［

4］
分别利用酸的输入和

矿物的风化对苏格兰高原 7 个流域中基本阳离子损

耗及输入—输出指数的影响，来研究土壤剖面长期

风化速率与当前风化速率之间的差异，其基岩主要

为花岗岩、杂砂岩和片岩。 Bain 等［
4］
认为，当前风

化速率高于长期风化速率，甚至达到一个数量级以

上，表明目前该地区基本阳离子的损耗是增加的。

有关当前风化速率高于长期风化速率的原因，

 Paces ［13］对易北（ Elbe ）河盆地的研究认为是酸化造

成的， Mazzarino 等［29］和  April 等［23］分别对中德和潘

瑟（ Panther ）湖分水岭的研究认为是大气降水使 H ＋

的通量增加造成的， Bain 等［
4］
对格兰高原的研究认

为是人为的输入造成的， Land 等［
22］
对瑞典北部卡

利克斯河分水岭的研究认为是气候条件造成的。有

关长期风化速率高于当前风化速率的原因， Taylor 

等
［3］
对怀俄明州  W ing   River 山脉北部的弗里蒙特

汇水盆地的研究则认为是土壤年龄造成的。

2.3　Sr同位素比值法
Sr同位素比值法本质上也是用来计算长期风

化速率和当前风化速率。对野外土壤剖面的风化速

率研究中，Sr同位素比值法与其他方法相结合，互

为验证。例如，Jō nsson 等［
2］
对瑞典中部的  Risfallet 

灰化土剖面的研究，Sr同位素和 Si指数方法测得的

576 第 5 期　　　　　　　　　　　　　　　续海金等：地壳风化速率研究综述　　　　　　　　　　　　　



风化速率分别为 0.25 和 0.27   keq  / （hm
2
·a）。

岩石中
87 Sr / 86Sr比值取决于  Rb / Sr 比值和岩石

年龄，因为
87Sr是

87Rb 放射衰变的产物，而
86Sr是非

放射成因的。大气气溶胶中的
87  Sr / 86 Sr比值被海

洋
87 Sr / 86Sr比值所控制，而陆地粉尘来源是87 Sr / 86Sr

比值的内在时空变量，因此，雨水和河水中
87 Sr / 86Sr

比值明显不同。不像 H、C、N、O 和 S 同位素，Sr同

位素在生物和化学作用过程中并不分馏。不同生态

系统阳离子场中 Sr同位素组成是大气和矿物风化

来源的 Sr的混合物，如果能获得风化来源 Sr的可

靠的
87 Sr / 86Sr比值，则可以计算 Ca的风化速率，因

为 Ca和 Sr有着相同的地球化学行为［
4，6，25］
。

 Miller 等［
6］
研究了纽约怀特蒙斯（ W hiteface ）山

脉  Spruce- fir 森林的冰碛物土壤剖面，土壤母质是沉

积于 12  ～14   ka   BP 之前的冰碛物，基岩为斜长岩。

 Miller 等认为，该地区植被、土壤交换场和河流水的
Sr同位素组成是大气沉降和矿物风化来源的混合

物。在每个端元组分和混合物的 Sr同位素知道的

情况下，两组分混合物中各端元组分对分馏的贡献

可以根据同位素混合方程求得
［6］
：

Δ
87 Sr  ＝［

87 Sr / （
87 Sr  ＋ 

86Sr）样品

－［
87 Sr / （

87 Sr  ＋ 
86Sr）标样］×10 

4
（8）

选海水为标样。端元组分 A 对 A 和 B 的混合物

（M）的分馏贡献 x为：
x ＝（Δ

87SrM－Δ
87SrB）/（Δ

87SrA－Δ
87SrB）（9）

利用同位素混合方程区分 Sr的通量，根据［∑Ca
2＋

＋Mg 2 ＋＋Na ＋＋K ＋］/Sr 2＋计算土壤剖面交换阳离

子的淋失通量。 Miller 等［6］的研究结论表明，该地

区生态系统中营养阳离子的年平均剥蚀速率为 1.2 

 km ol / （hm 2
·a），低于长期风化速率的平均值 1.7 

 km ol / （ hm 2
·a）。

3　评述与展望

在风化速率计算的这 4 种基本方法中， PRO-

 FILE 模型适用于单个土壤剖面，重点是测定土壤及

土壤矿物的物理性质；基本阳离子损耗法主要应用

于大的流域研究，元素输入—输出指数法对小流域

的研究得到广泛的应用；而 Sr同位素比值法既可以

用于大的流域，也可以用于小流域的研究。每种方

法既有其优点，也有其局限性。

 PROFILE 模型是一个稳定态模型，它并不考虑

本身的酸化作用，而是直接评估土壤的最终化学状

态。因此，它并不能解决土壤的酸化速率或者土壤

的恢复速率，这就意味着植被吸收、大气负荷和河流

水输出的短期变化并不影响当前稳定状态。如此获

得的风化速率是非常粗略的，误差达 40％。加之，

该方法是在实验条件下测定风化速率，利用阿雷尼

乌斯（ Arrhenius ）关系式在 8℃下实验获得的速率系

数为标准，计算在不同温度条件下的天然土壤中的

风化速率，其校正表达式为：ln（kt/k8℃）＝E A /R·

（1 /281  －1/T）［
8］
。式中 E A 是活化能（ kJ/km ol ），R

是气体常数（ kJ/（ km ol ·K）），T 是温度（K）。对于

速率常数的计算，假设阿雷尼乌斯因素和活化能在

实验室和野外条件是等同的，则速率方程一般是有

效的。而在很多情况下，实验室和野外条件是不等

同的。为此，今后的工作应建立与之匹配的动力学

模型，而不是单纯的稳定态模型。

基本阳离子损耗法计算流域的长期风化速率，

前提是已知土壤剖面的风化年龄。对于土壤的成土

年龄，欧洲学者通常认为土壤都是在第四纪冰川时

开始形成的［
17］，因为第四纪冰川对欧洲土壤形成的

影响极为深刻。但对于中国南方大多数地区来说，

由于历史上可能不存在冰川作用或冰川作用较弱，

土壤的年龄则不受冰川年代的限制
［30，31］
。 Taylor 

等
［3］
对弗里蒙特汇水盆地中发育于阿尔卑斯式的

冰碛物之上的风化壳研究中，假设其它变量为常数，

只讨论土壤年龄与没有物质输入—输出的理想的风

化壳的风化速率之间的关系，并且把所得的结论推

广应用于全球冰河作用之后的北美、欧亚地盾的广

大地区。但是，风化壳风化年龄的精确测定至今是

困扰风化壳研究的一大难题
［32，33］
，而且天然风化壳

剖面也存在着物质的输入—输出，基本阳离子的损

耗量是风化淋失、植被吸收和大气沉降之和而不是

实际的风化淋失量。可见，该方法应用简便，但过于

简化。所以，今后的研究应该系统的考虑影响风化

速率的因素和实际的风化壳剖面特征。

元素输入—输出指数法计算流域当前风化速

率，前提也是研究的流域处于稳定状态。输入—输

出信息都是时间和空间的函数，要求对所研究的流

域在数年内广泛、系统的采样。 Land 等［
22］
对瑞典

北部卡利克斯河分水岭河流搬运量的研究，也只是

从 1991 年 9月到 1992 年 8 月一整年的时间而已。

可见，该方法缺少所得风化速率的系统变量数据和

背景信息。因此，以后的工作应该建立数据库，积累

研究地点的系统精确的信息。

Sr同位素比值法的关键因素是 Sr同位素在地

壳风化系统，如植被、土壤交换场、河流水、大气沉降

和矿物风化中的分配模式和标样的选择。难点是如
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何客观系统地采样。该方法目前报道的成果较少。

综上所述，近年来对地壳风化系统中风化速率

的研究发展较快，许多学者用各种不同的方法进行

了尝试，并取得了一些令人鼓舞的成就。但每一种

方法都还存在一定的局限性，试图通过某一种方法

得到准确的风化速率是不太现实的。因此，必须同

时依靠多种方法进行研究，才可能较为准确地确定

地壳风化系统的风化速率。
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 Abstract ： W eathering  rates  play  a significant role  in  th  e evolution  of geochem  istry of  the   Earth ＇ s sur  face  and 

 region  environm ents.  The  basic theories  ofca  lculation  ofw eathering  rates  are the  m ass  bal  ance  and  the  law  ofreac-

 tions betw een  solutions and  m inerals.  The  beh  avior  of the  elem  ent in  w eathering  is influenc  ed  by  m any  factors in-

 cluding  w eathering  ofbedrock ， atm ospheric precipitation ， runoffofwater ， exportofbiom  ass  and  anthropogenic in-

 puts （ such  as  fertilization ）.  Chem  icalreactions between  m inerals and  sol  utions contribute to the  base  cation  release 

 rate due  to chem  icalw eathering  of  silicate  m i  nerals ， and  the  total  specific  rate  of reaction  will be  the  sum  of  the 

 rates  of the  individual reactions.  Three  key  p  aram  eters of reactions betw een  solutions and  m inerals are  Acidic  Neu-

 tral  Capacities （ ANC ）.  Base   Cation  / A lum inium  ratio （ BC  / A ） and   Critical  Loads （CL）.

 Methods of calculation  ofw eathering  rates  m a  inly include ① PROFILE  m odeling ；② basic cation  depletion ；③
 input- outputbudget ； and ④ Stronium  isotope  ratio.  The   PROFILE  m odeling  is a steady- stated  and  integrated  soil 

 chem  istry m odel.  W eathering  rate ofa m ineral  is controlled  by  dissolvable rate ofthe  m iner al， exposed  surface  area 

 of the  m ineral.  soilm oisture saturation  and  s  oil layer  thickness ， and  the  total w eathering  rate is obtained  by  ad  ding 

 the  contributions from  allm inerals.  The  elem  entdepletion  is m ostly the  depletion  ofbase  c  ation  such  as   Ca ，Na，K

 and   Mg.  In the  calculation  ofweathering  rate ， it ＇ s assum ed  that Ti ， Zr or   Nb is resistant ， and  thus   Ti ， Zr or   Nb is 

 considered  to be  im m obile during  w eathering.  W eathering  rate  is calculated  as  the  differen  ce  betw een  outputs and 

 inputs ， provided  that the  study  area  is in  steady  state .  In general ， the  input is considered  as  the  contribution  fr om

 precipitation ， while the  outputis calculated  as  the  sum  of ① river- transported  dissolved  fraction ；② river- transported 

 suspended  non- detrital fraction ； and ③ biotic nutrientnetuptake.  It is suggested  th  at Sr isotope  is not fractionated 

 during  biotic and  chem  icalprocesses ， and   Sr isotopic com  positions in  differenteco  system  exchangeable- cation  pools 

 are m ixtures  derived  from  m ineralweathering  reactions and  atm ospheric aerosol.

 Key  w ords ： W eathering  rate ； PROFILE  m odel ； Input- outbudgets ； Base  cation  depletion ； St- isotope  ratio.
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