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渤海莱州湾沉积物中锰、铁、硫成岩循环及铁
和锰扩散通量研究
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摘要：通过莱州湾 4 个站点沉积物柱样固相和孔隙水化学分析，揭示了 Mn、Fe、S 的成岩循环及其对

陆源输入和人为扰动的响应。结果表明，水体富营养化未导致沉积物中有机碳富集，陆源低活性有机

碳输入以及自然过程和人为扰动导致的沉积物强烈再悬浮致使沉积物有机碳含量和活性低，不利于

硫酸盐还原，沉积物中总还原无机硫含量低（0.28～88 μmol/g）。孔隙水 Mn2+主要来源于无定形或弱

晶型锰氧化物的还原溶解，而 MnCO3 沉淀则是深部（>10 cm）孔隙水 Mn2+消耗的主要机制。有机碳

低活性以及沉积物强烈再悬浮有利于铁异化还原，该路径对有机碳厌氧矿化的平均贡献约为 51%。

在受黄河输入影响显著的站点（S6），动态的沉积环境促进了锰氧化还原，但抑制了铁和硫酸盐还

原。莱州湾沉积物孔隙水 Mn2+和 Fe2+扩散通量位于其他受河流输入影响海域的低值端，这可归因于

有机碳的低活性。
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1　引言

在地质时间尺度上，锰、铁和硫的生物地球化学

循环影响地表氧、碳、营养盐以及一系列微量元素的

长期演化及归趋 [1]。例如，在氧化环境中，铁锰氧化物

对有机碳、磷酸盐以及微量金属吸附作用显著，影响其

生物活性 [2–3]，尤其是对有机碳的吸附性稳定作用 [4–6]。

锰氧化物因其高的氧化能力，是硫化物和 Fe(II) 的重

要氧化剂，是铁和硫氧化还原循环的重要驱动者。在

厌氧条件下，微生物介导的铁锰还原和硫酸盐还原是

海洋沉积物中有机碳矿化的重要路径，因而在全球碳

循环中发挥着关键的调控作用 [7–8]。此外，铁硫化物

（主要为黄铁矿）在海洋沉积物中的永久埋藏还是大

气氧气和海洋总碱度的净积累过程 [9–10]，具有重要的

生物地球化学意义。可见，Mn、Fe 和 S 之间的成岩

循环密切相关，且受沉积环境的明显影响。因此，将

这 3 个元素的成岩循环相结合，不仅可示踪古海洋沉

积和成岩环境的演变，还可揭示底栖生态环境对自然

过程和人为扰动影响的响应。

大型河口及其邻近海域常具有较高的沉积速率

和初级生产力，其沉积物是有机质埋藏 /矿化的重要

场所，也是元素循环最活跃的场所 [11]。由于受人为活

动以及全球气候变化的影响日益显著，该海域的沉积

环境及成岩作用常表现出复杂性和空间差异性。例

如，水体富营养化可导致沉积物中活性有机质富集，

提高硫酸盐还原速率，溶解硫化物的积累可能导致生

物毒性 [12–13]。然而，沉积物强烈的再悬浮以及拖网捕

捞等物理扰动则起相反的作用，即促进悬浮颗粒有机
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碳的好氧氧化，并在沉积物更大深度范围内有利于铁

锰异化还原，抑制硫酸盐还原 [14–15]。因此，开展大型

河口及其邻近海域沉积物 Mn、Fe 和 S 地球化学研究

可从多个角度揭示沉积环境对成岩作用的影响，并阐

明底栖生物地球化学过程对自然过程和人为扰动的

响应。

莱州湾为渤海南部典型的半封闭性海湾，除接收

黄河大量泥沙的输入外，还接收小清河、弥河、潍河

等河流的输入。近年来溶解无机氮及叶绿素含量测

定结果显示，莱州湾水体富营养化明显，且有加剧之

势 [16–17]。此外，该海域也受到污水排放、黄河调水调

沙、海水养殖和频繁拖网捕捞等人为活动的影响 [18]。

目前，该海域水体及沉积物环境地球化学及生态风险

评价已有较多研究，包括水体富营养化 [16–17] 以及表层

沉积物中重金属 [19] 和有机物污染物 [20] 积累。有关沉

积物成岩作用过程的研究却很有限，仅见表层沉积物

中硫化物形成及分布的研究 [21–22]。虽然表层沉积物中

硫化物的研究可揭示硫酸盐还原及影响因素，但不足

以全面揭示成岩作用过程之间的相互作用以及对沉

积环境变化的响应。我们在莱州湾 4 个站点采集沉

积物柱样，通过对沉积物固相和孔隙水分析，系统揭

示了 Mn、Fe 和 S 成岩作用之间的相互作用以及沉积

环境对三者的影响，从多元素循环的视角评价了沉积

物底栖生态系统对陆源输入和人为扰动的响应。该

研究有利于更全面认识全球气候变化背景下自然过

程和人为扰动对近海沉积物底栖生态系统的潜在影

响，可为陆海统筹管理提供理论依据。 

2　材料与方法
 

2.1    研究区及样品采集

莱州湾入海河流众多，包括黄河及其支流在内的

10 余条河流，如小清河、弥河和潍河等，年入海泥沙

量约 10 × 108 t[23]。该海湾毗邻老工业基地和环渤海

城市群，流域工业化以及城市化导致河口区富营养化

明显。河流总溶解氮的入海通量高达 (1.3～5.7) × 104

t/month，主要来自径流量较大的黄河和小清河，致使

溶解无机氮与磷酸盐比值高达 428[24]，远高于 Red-

field 值（16）。此外，黄河调水调沙改变了黄河冲淡水

及泥沙在河口的输出，影响有机质、营养盐等在河口

的分布，从而间接影响莱州湾初级生产力的空间分布[25]。

Wei 等 [16] 的观测结果表明 ，莱州湾溶解氧浓度在

137～315 μmol/L 之间，呈现显著的季节性变化，但无

缺氧（溶解氧小于 63 μmol/L）现象。

2021 年 10 月，用箱式采样器在莱州湾 4 个站点

采集沉积物柱样（图 1），每个站点采集两根。4 个采

样站点体现了沉积物物源、水动力学条件和富营养

化程度的差异，其中，S6 站点位于黄河口附近（水深

10 m），受黄河输入影响显著，沉积物再悬浮强烈 [26]，

N6、R4、S5 站点（水深分别为 6、17 和 10 m）的沉积

物再悬浮强度减弱。因受小清河及弥河等周边河流

输入影响的差异，N6、R4、S5 站点的沉积速率和富营

养化水平依次降低。根据该海域沉积速率空间变化

趋势 [27–28]，通过插值法估算 S6、N6、R4、S5 各站点的

沉积速率分别为 2.7、7.6、2.9 和 1.1 cm/a。

样品采集后，一根柱状样用 Rhizon 采样器抽取

孔隙水（间隔 2 cm），加入 10% HNO3（分析纯，国药集

团化学试剂有限公司）酸化至 pH < 2，于 4℃ 保存，直

至孔隙水 Fe 和 Mn 分析。另一根柱状样立即密封，

回到实验室后 ，在 N2 气氛中以 2～ 3 cm 间隔切割 ，

立即密封于塑料袋中于−20℃ 下冷冻，直至后续固相

分析。 
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图 1    莱州湾采样站点

Fig. 1    Sampling sites in Laizhou Bay
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2.2    样品测定

分析测试中所用化学试剂均为分析纯试剂。除

盐酸购自四川西陇科学有限公司外，其他试剂均购自

国药集团化学试剂有限公司。 

2.2.1    沉积物粒度、孔隙度、总有机碳、总氮测定

称取 3 份一定量（约 5 g）的湿沉积物冷冻干燥，

根据干燥前后质量差计算 3 份样品的干湿比平均

值。利用干湿比和海洋干沉积物平均密度（2.6 g/cm3）

估算孔隙度。取一定量 （约 0.3  g）干沉积物 ，加入

30% 的 H2O2 去除有机质，加入 0.1 mol/L 的 HCl 去除

无机碳，然后加入 0.5 mol/L 的六偏磷酸钠 [Na(PO3)6]
分散沉积物颗粒 ，超声振荡 30 s 后 ，用 Mastersizer
2000 激光粒度分析仪测定沉积物粒度。

取一定量（约 0.5 g）干沉积物研磨后加入 1 mol/L
的 HCl 反应 24 h 去除无机碳，然后洗涤、冷冻干燥并

再次研磨至约 100 目，用 Fario MACRO cube 元素分析

仪分析碳、氮含量，经质量校正后得到沉积物中总有

机碳 （ TOC）和总氮 （ TN）含量 ；用 Thermo  Scientific
MAT253 同 位 素 质 谱 仪 测 定 稳 定 碳 同 位 素 组 成

（δ13C）。随机抽取 40% 的样品进行重复测定，TOC 和

TN 重复测定的相对偏差小于 3.4%，δ13C 的相对偏差

在 3.2%～5.6% 之间。 

2.2.2    固相 Mn、Fe 和 S 形态分析

采用 Lenstra 等 [29] 顺序提取法测定 4 种不同形态

锰含量：（1）抗坏血酸（pH 7.5，24 h）提取无定形或弱

晶型锰氧化物（Mn-Asc）；（2）1 mol/L 的 HCl（4 h）提取

碳酸锰（Mn-HCl）；（3）连二亚硫酸钠（pH 4.8，4 h）和草

酸 （ pH 3.2， 6  h）连续两步提取晶型锰氧化物 （Mn-
(CDB + Oxal)）；（4）65% 的 HNO3（2 h）提取黄铁矿结

合态锰（Mn-HNO3）。每个提取步骤都进行平行样提

取，上一步提取后的残余沉积物经去离子水洗涤后用

于下一步提取。提取后离心并用聚醚砜滤膜过滤

（0.22 μm）。上清液中锰浓度用 Thermo Fisher ICAP-
6300 电感耦合等离子体原子发射光谱仪（ ICP-OES）
测定，平行样之间的相对偏差小于 3%。

称取两份一定量（约 60 mg）干沉积物加入 0.5 mol/L
的 HCl 反应 1 h，提取总活性铁（LFe） [30–31]。LFe 和二

价铁 LFe(II) 含量用比色法测定 [32]，提取液中加入盐酸

羟胺还原剂后测定 LFe，不加入盐酸羟胺测定的则是

LFe(II)。三价铁 LFe(III) 含量通过 LFe 与 LFe(II) 之差

计算获得，平行样之间的相对偏差小于 6.5%。

采用冷扩散−吸收装置提取沉积物中酸可挥发性

硫化物（AVS）、单质硫（S0）和黄铁矿硫（Spy） [33–34]。称

取两份一定量（约 5 g）冷冻湿沉积物，迅速转移至冷

扩散−吸收装置，充入 N2 立即密封，加入 6 mol/L 的

HCl 和 0.1 mol/L 的抗坏血酸提取 AVS，生成的 H2S 气

体被碱性 ZnAc2 溶液沉淀为 ZnS，利用亚甲基蓝法测

定 AVS 含量 [35]。然后向残余沉积物中加入丙酮提取

S0，离心收集上清液，将其蒸发至近干，用酸性 Cr(II)

溶液将 S0 还原为 H2S，测定步骤同 AVS。剩余沉积物

加入酸性 Cr(II) 溶液将 Spy 还原为 H2S，测定步骤同

AVS。总还原硫（TRIS）定义为：TRIS = AVS + S0 + Spy。

AVS、S0 和 Spy3 种硫形态平行样之间的相对偏差分别

在 1.8%～9.8%、2.5%～24.5% 和 0.2%～11.6% 之间。

提取的固相 Fe、Mn 和 S 各形态含量均以 μmol/g 表

示，即每克干沉积物中含有的微摩尔量。 

2.2.3    孔隙水铁锰分析及扩散通量的计算

将孔隙水样品用 0.1 mol/L 的 HNO3 稀释 5 倍后，

用 ICP-OES 测定 Fe 和 Mn 含量。因孔隙水体积有

限，仅 40% 的样品进行重复测定，相对误差小于 10%。

在海洋沉积物孔隙水 pH 下，铁锰氧化物的溶解度很

低，相较于孔隙水 Fe2+和 Mn2+浓度，Fe3+和 Mn4+通常

可忽略不计 [3, 8]，因此，孔隙水 Fe 和 Mn 可认为是 Fe2+

和 Mn2+。

利用基于一维稳态传输−反应成岩模型 [ 式（1）]

的 PROFILE 软件 [36] 拟合孔隙水 Fe2+和 Mn2+剖面，得

到 Fe2+和 Mn2+扩散通量以及不同深度的净积累或消耗

速率。
d
dx

(
φ (DS +Db)

dc
dx

)
+φη (c0 − c)−R = 0， （1）

式中： x 为沉积物深度，φ 为孔隙度，η 为灌溉系数，

c0 为底水溶质浓度，c 为深度为 x 处溶质浓度，R 为反

应速率；Ds 为沉积物中溶质扩散系数，通过 Ds = φ2 ×

D 计算获得，其中 φ 为孔隙度，D 为在海水中的扩散系

数：DFe
2+ = 6.3 × 10−6cm2/s，DMn

2+ = 6.1 × 10−6cm2/s[37]；Db 为

生物扰动系数，基于 Db = 15.7ω0.6 计算获得 [38]，其中

ω 为沉积速率。 

3　结果
 

3.1    沉积物粒度和 TOC 含量的垂直分布

4 个站点的黏土、粉砂和砂占比分别在 11.4%～

17.3%、77.1%～86.7% 和 1.2%～9.2% 之间 （图 2），均

以粉砂为主。同一站点各粒径组分占比随深度波动

小，4 个站点间的差异也小。

4 个站点沉积物 TOC 含量在 0.37%～ 0.61% 之

间（图 3），均值为 0.48% ± 0.06%，各站点 TOC 含量无

明 显 的 深 度 趋 势 。 N6 和 S5 站 点 TOC 均 值 均 为

0.52%  ±  0.03%，略高于 S6 站点 （ 0.45%  ±  0.06%）和
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R4 站点 （ 0.47%  ±  0.09%）站点的均值。 TN 含量为

0.03%～0.07%，其垂直变化与 TOC 基本一致。总体

而言，N6 和 S5 站点的 TN 含量高于 S6 和 R4 站点。

δ13C 变化幅度小（−25.46‰～−24.24‰），无明显深度

趋势。 

3.2    固相 Mn、Fe 和 S 垂直分布

4 个站点不同形态锰含量的深度分布如图 4。
Mn-Asc 含量除 N6 站点随深度无明显变化外，其他站

点均呈现随深度减小的趋势。在 S6、R4 和 N6 站点，从

表层或一定深度以下，Mn-HCl 含量随深度增加而增加，

但 S5 站点无增加的趋势。S6 站点的 Mn-(CDB + Oxal)
含量从表层的 1.38 μmol/g 减小到底部的 0.87 μmol/g，
但其他站点无明显随深度变化趋势。所有站点的

Mn-HNO3 含量随深度基本恒定，在 0.21～0.25 μmol/g
之间。Mn-Asc、Mn-HCl、Mn-(CDB + Oxal) 和Mn-HNO3

含量分别占可提取锰的 32.8%、52.3%、12.0% 和 2.8%。

4 个站点的 LFe(III) 和 LFe(II) 含量垂直分布如

图 5。4 个站点间表层沉积物 LFe(III) 含量差异明显，

R4 和 N6 站点的含量明显高于其他两个站点 ，且

LFe(III) 含量从表层的 51.6 和 86.7 μmol/g 快速减小

到 5 cm 深度处的 22.0 和 6.4 μmol/g，表明发生了铁还

原溶解，5 cm 以下缓慢降低至含量接近 0。S5 和 S6
站点的 LFe(III) 含量低，且随深度变化不明显。4 个站

点的 LFe(II) 含量随深度呈现不同程度增加的趋势。

4 个站点 AVS、S0、Spy 和 TRIS 垂直分布如图 6。
4 个站点表层 1～3 cm 范围内 AVS 含量都很低。R4、
N6 和 S5 站点的 AVS 含量随深度快速增加 ，其中

R4 站点的 AVS 分布为典型的最大值分布模式 [39]。

S6 站点 AVS 含量 （0.01～4.8 μmol/g）远低于其他站

点，且无明显深度变化。R4、N6 和 S5 站点的 S0 含量

整体上体现随深度增加的趋势，但波动较大；S6 站点

的 S0 含量极低，且无明显变化。R4、N6 和 S5 站点的

Spy 含量随深度增加，其中 R4 和 N6 站点的含量达到

一定深度后基本稳定，但 S6 站点的 Spy 含量低且无明

显增加。4 个站点的 TRIS 含量范围为 0.3～88 μmol/g，
均值为（27.2 ± 27.2）μmol/g，处于陆架海沉积物的下限

（0～734 μmol/g，平均值 188 μmol/g） [40]。其中，S6 站点

的 TRIS 均值仅为 （ 4.6  ±  2.2）µmol/g，明显低于其他
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图 2    4 个沉积物柱样中粒度的垂直分布

Fig. 2    Vertical profiles of grain-size distributions in four sediment cores
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Fig. 3    Vertical profiles of TOC, TN, and δ13C in four sediment cores
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3 个站点的均值 [（37.4 ± 27.5）μmol/g]。 

3.3    孔隙水中 Fe2+和 Mn2+的垂直分布

莱州湾 4 个站点孔隙水 Mn2+和 Fe2+浓度剖面如

图 7，PROFILE 拟合结果与测定结果吻合较好。需指

出的是，由于确定灌溉系数（η）困难，我们的模拟未考

虑生物灌溉。在忽略生物灌溉的情况下，拟合结果与

实测结果仍具有较好的吻合度，表明生物灌溉不是孔

隙水剖面十分重要的影响因素。在沉积物−水界面

Mn2+浓度在 0.2～56.3 μmol/L 之间，其浓度均随深度

增加而增加，当达到各自的最大值（56.0～210.7 μmol/L）
后开始下降，S6 站点的峰值浓度明显高于其他 3 个

站点，但峰值的深度（12 cm）明显大于其他 3 个站点

（4～6 cm）。需指出的是，S6 站点 14 cm 深度处 Mn2+

浓度的明显离群值可能是样品在保存或处理过程中

损失，导致浓度偏低。因此，该数据未包括在 PRO-
FILE 拟合中。

4 个站点沉积物−水界面处 Fe2+浓度均接近 0。随

深度增加，S5、N6 和 R4 站点孔隙水 Fe2+浓度以不同

速率增加 ，但 S6 站点在约 12 cm 深度处其浓度才

开始快速增加。各站点在不同深度出现 Fe2+浓度峰

值，N6 站点峰值最高（57.4 μmol/L），R4 站点的最低

（16.7 μmol/L）。S6 站点峰值所在深度约为 20 cm，其

余站点峰值所在深度均在上部 10 cm。在峰值深度以

下，Fe2+浓度以不同速率下降。

拟合得到 4 个站点的扩散通量以及在上部 12 cm
深度范围内的深度积分积累 /消耗速率如表 1。扩散

通量为正值表示向沉积物扩散，负值则表示向上扩散。 

4　讨论
 

4.1    有机碳来源及活性

莱州湾 4 个站点沉积物 TOC 含量均值（0.48% ±
0.06%）低于渤海海域 TOC 均值（0.65% ± 0.17%） [34]，且

明显低于典型受富营养化影响的沉积物 TOC 含量。

例如，在富营养化的 Peel-Harvey 河口（澳大利亚）沉

积物中，TOC 含量在 1.4%～5.2% 之间 [12]，在富营养化

的 Chesapeake 海 湾 （ 美 国 ） 沉 积 物 中 TOC 含 量 在

1.5%～3.7% 之间 [41]。这表明，尽管莱州湾水体富营养

化，但其沉积物有机碳并未表现出富集的现象。

陆源有机碳的活性通常低于海源有机碳，尤其是

在黄河输入的有机质中，67%～84% 的有机碳为化石
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图 4    4 个沉积物柱样中固相锰形态垂直分布

Fig. 4    Vertical profiles of solid-phase mn forms in four sediment cores
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有机碳和陈化土壤有机碳等惰性组分 [42]。陆源和海

源有机碳的相对分数可表征有机碳的活性（即可降解

性），有机碳 δ13C 值和 TN/TOC 摩尔比联用是解析有

机碳来源的有效手段，但仅在 TN 主要以有机氮形式

存在时才适用，此时 TN 与 TOC 呈现高度线性相关。

例如，在渤海、黄海和东海沉积物中，TN 与 TOC 的线

性相关系数 R2 在 0.82～0.98 之间 [34, 43–45]。然而，莱州

湾沉积物中 TN 与 TOC 之间的 R2 仅为 0.34（图 8），这

表明部分样品可能含有可观的陆源无机氮，或表明

TN/TOC 比值差异较大的多源有机质存在空间分布

差异。鉴于此，本研究仅用有机碳 δ13C 二端元混合模

型 [ 式（2），式（3）] 简单估算莱州湾沉积物中陆源和

海源有机碳相对分数。

δ13C = fM ×δ13CM + fT ×δ13CT, （2）

fM + fT = 1, （3）

式中： fT 和 fM 分别为陆源和海源有机碳分数，δ13C 为

沉积物有机碳同位素组成，δ13CM 和 δ13CT 分别为海源

和陆源有机碳端元碳同位素组成。δ13CM 取其通用均

值（−21.42‰） [46]；陆源有机碳通常分为土壤有机碳和

维管植物有机碳，两者的 δ13C 均值分别为−26.46‰和

−26.25‰[46]，差异较小，δ13CT 取两者的均值（−26.35‰）。

计算结果表明，S6、R4、N6 和 S5 站点 fT 均值分别为

0.72、0.68、0.67 和 0.69，表明沉积物有机碳以陆源组

分为主。尽管 S6 站点受黄河输入的影响最大，但该

站点陆源有机碳分数仅稍高于其他站点，这可能表明

所有采样站点的陆源有机碳都主要受黄河输入控制。

在稳定的沉积条件下，沉积物中活性有机质的矿

化通常导致 TOC 含量随深度下降。然而，莱州湾四

个站点 TOC 含量并非如此，且表现出明显的波动，反

映有机碳活性较低以及非稳定的沉积条件。这可归

因于：（1）河流输入（尤其是黄河调水调沙）和人为活

动（如养殖、拖网捕捞）引起的强烈再悬浮可导致非

稳定的沉积环境 [26]；（2）较高的陆源有机质以及悬浮

颗粒有机碳好氧氧化程度的提高可导致沉积物有机

碳活性较低，从而掩盖了活性有机碳降解的深度趋势。 

4.2    Mn 和 Fe 成岩循环 

4.2.1    Mn 成岩循环

4 个站点孔隙水 Mn2+浓度（图 7）随深度的增加与
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图 5    4 个沉积物柱样中铁形态的垂直分布

Fig. 5    Vertical profiles of fe forms in four sediment cores
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Mn-Asc 含量（图 4）的减小相对应，这表明无定形或弱

晶型锰氧化物的还原溶解是孔隙水 Mn2+的主要来

源。在 R4、N6 和 S5 站点，在整个深度范围内 Mn-
(CDB + Oxal) 含量基本无变化，表明活性较低的晶型

锰氧化物未参与还原溶解，但 S6 站点的 Mn-(CDB +
Oxal) 含量随深度增加明显减小，表明该站点活性较

低的晶型锰氧化物也参与了还原溶解，使得孔隙水

Mn2+含量及深度积分速率最高。

在 S6、R4 和 N6 站点，10 cm 深度以下 Mn-HCl 随
深度的增加与孔隙水 Mn2+浓度降低相对应 ，表明

MnCO3 沉淀是孔隙水 Mn2+消耗的主要过程。尽管

S5 站点也呈现孔隙水 Mn2+浓度随深度减小的趋势，

但 Mn-HCl 并无增加趋势，可能是该柱样采样深度较

浅（12 cm），MnCO3 沉淀还未充分表现出来。4 个站

点的 Mn-HNO3 含量低，且随深度无明显变化，表明

黄铁矿结合态锰不是固相锰的重要形态，这与 Len-
stra 等 [29] 的结果一致。 

4.2.2    Fe 成岩循环

孔隙水 Fe2+浓度峰值的深度比 Mn2+的更深（图 7），
这与锰氧化物优先于铁氧化物还原的热力学推断一

致 [2]。在 S6 站点，孔隙水 Fe2+在 12 cm 深度才开始有

积累，这表明在受黄河输入影响较大的海域，沉积物

强烈再悬浮导致沉积物更大深度范围内有利于锰

氧化物还原，从而可将铁氧化物还原限制在更大的深

度 [8]。此外，该站点高含量的活性锰氧化物（图 4）可
有效氧化向上扩散的 Fe2+，从而抑制 Fe2+在上部孔隙

水中积累 [2]。

在海洋沉积物中，铁还原分为以有机质为电子供

体的异化还原和以溶解硫化物为还原剂的化学还原

两种相互竞争机制。只有当活性 Fe(III) 氧化物含量

较高且活性有机质含量较低时，异化还原才是铁还原

的主要路径，从而抑制硫酸盐还原。这是因为沉积物

中较高的活性有机质会促进硫酸盐还原，产生大量硫

化物，更有利于 Fe(III) 氧化物发生化学还原 [8]。在此

情况下，铁异化还原产生的 Fe(II) 主要以非硫化的

Fe(II) 形态存在。在富含硫化物的沉积物中，铁的化

学还原通常占主导地位，生成的 Fe(II) 多以铁硫化物

形式存在。在本研究中，LFe(II) 为除黄铁矿外的所

有 Fe(II)[47]，其中铁硫化物（Fe(II)AVS）含量可通过 AVS
含量来估算，因为 AVS 主要由 FeS 组成 [39, 48]。估算结
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Fig. 6    Vertical profiles of solid-phase reduced sulfur forms in four sediment cores
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果表明，莱州湾 4 个站点 Fe(II)AVS 含量仅占 LFe(II) 的

9.4% ± 11.7%，这意味着 LFe(II) 主要由非硫化的 Fe(II)

构成。由此推断，铁异化还原是铁还原的主要机制。

利用 Jensen 等 [49] 提出的经验公式 [ 式（4） ] 可估算铁
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图 7    沉积物柱样中孔隙水 Mn2+和 Fe2+浓度剖面（圆圈）、拟合浓度剖面（实线）以及拟合生成速率（虚线）

Fig. 7    Vertical profiles of porewater Mn2+ and Fe2+ (circle), model-fitted concentration (solid line), and production rate (dashed line)

 

表 1    PROFILE 拟合得到的孔隙水 Mn2+和 Fe2+深度积分

生成速率和扩散通量

Table 1    Depth-integrated rates of porewater Mn2+ and Fe2+

production, and diffusive fluxes fitted by PROFILE

站点

12 cm深度的深度积分速率/
（nmol·cm−2·d−1）

扩散通量/
（μmol·m−2·d−1）

Fe2+ Mn2+ Fe2+ Mn2+

S6 0.5 6.0 −1.0 −62.1

R4 1.3 2.6 −12.6 −14.2

N6 6.9 4.4 −38.9 −39.8

S5 1.9 5.7 −17.8 −53.7
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图 8    沉积物柱样中 TN 与 TOC 相关性

Fig. 8    Correlation between TN and TOC in sediment cores
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异化还原对有机质厌氧矿化的相对贡献（%FeR）：

%FeR = 1− e−a[Fe(III)], （4）

式中，a 为经验常数，在陆架海沉积物中 a = 0.054[50]，

[Fe(III)]（μmol/cm3）为活性铁 (III) 氧化物含量，可根据

海 洋 干 沉 积 物 平 均 密 度 （ 2.6  g/cm3） 和 孔 隙 度 由

LFe(III) 含量（μmol/g）换算得到。估算结果表明，S6、

R4、 N6 和 S5 站 点 %FeR 分 别 为 43.6%  ±  28.4%、

40.1% ± 34.7%、71.6% ± 21.3% 和 54.1% ± 15.3%，4 个

站点的均值（51% ± 29%）远高于全球大陆边缘海沉积

物的均值（约 22%） [8]。莱州湾较高的 %FeR 并非个

例，东海沉积物中 %FeR 的范围在 38%～87%[50]，世界

其他多个海域也有较高的 %FeR[7–8, 49]。这说明莱州湾

沉积物中铁异化还原在有机质厌氧矿化中占重要地

位，这是沉积物强烈再悬浮以及较低的有机质活性有

利于铁异化还原的结果。 

4.3    孔隙水 Fe2+和 Mn2+在沉积物中扩散通量及影响

因素

4 个 站 点 孔 隙 水 Fe2+和 Mn2+扩 散 通 量 分 别 在

1～38.9 μmol/(m2·d）和 14.2～62.1 μmol/(m2·d）之间（表

1），均在其他受河流输入影响的河口及邻近海域通量

范 围 的 低 端 [Fe2+扩 散 通 量 高 达 4.0  mmol/(m2·d)，

Mn2+扩散通量高达 2.3 mmol/（m2·d） ][51–54]。莱州湾较

低的 Fe2+和 Mn2+扩散通量应是沉积物有机质活性较

低所致，这是因为有机质氧化（电子供体）是早期成岩

作用的驱动力，其低活性必将导致铁锰还原溶解受到

限制[2]。4 个站点 Mn2+扩散通量与表层沉积物（0～2 cm）

中活性锰含量呈显著正相关（R2 = 0.75）（图 9），这一

现象在波罗的海的芬兰湾也有报道 [55]。这主要由两

方面因素导致：（1）扩散到水体中的 Mn2+被氧化为锰

氧化物后返回到沉积物表层 [29]；（2）孔隙水 Mn2+向上

扩散至沉积物表层时一部分被氧化为锰氧化物，但该

过程的贡献应有限，因为 Mn2+被氧气氧化的速率较慢[56]。

4 个站点中，S6 站点孔隙水 Mn2+扩散通量最高

（表 1），可归因于以下两方面原因：（1）该站点可提取

的锰氧化物（即 Mn-Asc + Mn-CDB + Oxal）含量最高，

可为锰还原提供充足的物质条件，其高含量应是黄河

直接输入的结果。（2）该站点受黄河输入影响最显

著，沉积物强烈再悬浮可促进孔隙水 Mn2+释放。该

站点 12 cm 深度范围内 Mn2+的深度积分速率也最高

[6.0 nmol/（cm2·d）]，应是高含量的无定形或弱晶型锰

氧化物（即 Mn-Asc）提高了 Mn2+的净生成速率。虽然

S6 站点 Mn2+扩散通量最高，但 Fe2+扩散通量却最低，

这是因为该站点锰氧化物还原速率高，抑制了铁氧化

物还原，孔隙水 Fe2+积累深度较深（图 7）。此外，向上

扩散的 Fe2+可被高含量的活性锰氧化物有效氧化，导

致 Fe2+向上扩散通量大大减小。

孔隙水 Mn2+的氧化速率慢，在表层沉积物中的氧

化程度有限，Mn2+可有效地扩散进入上覆水中，因此

计算的扩散通量可近似看成是释放到上覆水体中的通

量，这已被原位通量测定和通量计算结果所证实 [57–59]。

与孔隙水 Mn2+不同，向上扩散的 Fe2+在不同深度被锰

氧化物、硝酸盐和氧气氧化，因此，大部分 Fe2+无法进

入上覆水体。因此，计算的 Fe2+扩散通量仅代表最大

的潜在底栖通量。正因为此，Fe2+扩散通量与表层沉

积物中 LFe 含量无相关性（图 9）。 

4.4    硫化物积累及影响因素

4 个站点沉积物 2 cm 深度范围内 AVS 含量都很

低（< 10 µmol/g）（图 6），这表明表层沉积物为较氧化

的环境，不利于硫酸盐还原和硫化物积累，表层沉积

物中 S0 的普遍存在也进一步表明硫化物氧化过程的

存在，因为 S0 是 AVS 氧化的产物。在深部厌氧环境，

硫酸盐还原速率增加以及硫化物氧化程度降低，有利

于 AVS 积累。由于 AVS 可被铁锰氧化物氧化，因

此，S0 含量也随 AVS 含量的增加而增加。通常， AVS
含量在一定深度达到峰值，然后随深度的增加而下
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图 9    孔隙水 Mn2+和 Fe2+扩散通量与表层沉积物活性锰和活性铁含量的相关性

Fig. 9    Correlations of diffusive fluxes of porewater Mn2+ and Fe2+ with extractable Mn and Fe contents in surface sediments
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降 [39]，R4 站点即如此。AVS 峰值深度指示硫酸盐还

原速率最大值的深度，在该深度以下，因活性有机碳

含量下降导致硫酸盐还原速率下降，硫化物生成速率

也随之降低。此外，AVS 转化为黄铁矿也导致 AVS
含量减小，Spy 含量随深度的持续增加也证明这一

点。在 N6 和 S5 站点，AVS 含量未出现峰值，可能表

明采样深度尚未达到硫酸盐还原最大速率的深度。

在同一站点（S6 站点除外），S0 含量明显低于 AVS 含

量，且波动更大，反映了 S0 动态周转特征，这是因为

由硫化物氧化形成的 S0 是黄铁矿形成重要底物 [60]。

相较于其他站点，S5 站点表层沉积物中 Spy 含量

较高（13.1 μmol/g）。该站点 TOC 含量及海源有机碳

含量与其他站点相差无几，活性有机碳含量不应是

Spy 含量较高的原因。其可能原因是该站点远离河流

输入，较低的沉积物再悬浮强度有利于硫酸盐还原及

黄铁矿积累。与此相反，在受黄河输入影响最显著

的 S6 站点，极低的 AVS 和 Spy 含量应是沉积物强烈

再悬浮所致。沉积物强烈再悬浮不仅提高悬浮颗粒

有机碳的好氧氧化，还有利于在沉积物更大深度范围

内形成易于铁锰还原的条件，从而抑制硫酸盐还原和

硫化物积累 [14–15]。

4 个站点多数样品的 TRIS 含量位于正常海洋沉

积物 TRIS-TOC 趋势线以下（图 10），表明 TRIS 积累

受活性有机碳含量限制，这与受强烈物理扰动影响的

长江口及其邻近海域以及亚马孙河口及其邻近海域

的特征相似 [48, 61]。该含量远低于典型受富营养化影响

的近海沉积物中 TRIS 含量 （ 110～ 479 μmol/g） [12, 41]。

尽管莱州湾水体受到富营养化影响，但其沉积物未表

现出有机碳和 TRIS 富集。这一“反常”现象不应是沉

积物粒度较粗所致，因为 4 个站点的沉积物均以粉砂

质细粒组分为主（图 2），可归因于如下两方面因素：

（1）黄河输入的颗粒有机碳（含量：0.37%～0.79%）主

要为惰性组分 [42]，此外，黄河巨量泥沙输入可导致海

源活性有机碳被稀释；（2）河流输入以及人为活动（如

拖网捕捞、调水调沙）引起的沉积物强烈再悬浮可提

高悬浮颗粒有机碳的好氧氧化，最终导致沉积物中有

机碳活性较低 [6, 34]。上述两因素都会使有机碳的厌氧

矿化无法有效驱动硫酸盐还原和 TRIS 积累。由此可

见，虽然水体富营养化驱动的初级生产可大幅度提高

沉积物中活性有机质积累和硫酸盐还原速率，但自然

过程和人为扰动可减弱甚至消除上述影响，使底栖生

物地球化学过程（特别是厌氧成岩作用）对水体富营

养化无明显响应。莱州湾这一“反常”现象并非个例，

在胶州湾，高强度底栖养殖引起的生物扰动以及拖网

捕捞引起的物理扰动使该沉积物的厌氧成岩作用对

水体富营养化也无明显响应 [62]。 

5　结论

结果表明，尽管莱州湾存在水体富营养化，但沉

积物 TOC 含量并未富集。陆源低活性有机碳的输入

以及自然过程和人为扰动引起的沉积物强烈再悬浮

可能是导致沉积物中有机碳活性低的原因，进而对成

岩循环产生显著影响，尤其是抑制了硫酸盐还原和硫

化物积累。孔隙水 Mn2+积累主要来源于无定形或弱

晶型锰氧化物的还原溶解 ，而其消耗则主要通过

MnCO3 沉淀，特别是在受黄河输入影响显著的 S6 站

点，强烈的沉积物再悬浮使锰还原更活跃。铁异化还

原是铁还原的主要机制，其对有机质厌氧矿化的相对

贡献为 51% ± 29%。有机质低活性致使孔隙水 Mn2+

和 Fe2+扩散通量较低，位于其他受河流输入影响的河

口及邻近海域通量范围的低端。水体中 Mn2+再氧化

沉淀导致表层沉积物中活性锰富集，为锰的持续还原

和释放提供物质基础。
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Manganese, iron and sulfur diagenesis and diffusive fluxes of porewater
iron and manganese in sediments of Laizhou Bay, Bohai Sea

Sun Beibei1，Ren Jianhua1，Zhang Jiawei1，Sun Wenxuan1，Li Tie1，Zhu Maoxu1

(1. Key Laboratory of Marine Chemistry Theory and Technology, Ministry of Education, College of Chemistry and Chemical Engineering,
Ocean University of China, Qingdao 266100, China)

Abstract: Based on analyses of solid-phase and porewater chemistry of sediment cores at four sites collected from
Laizhou Bay of the Bohai Sea, we revealed diagenetic cycles of iron, manganese and sulfur and their responses to
terrestrial inputs and anthropogenic perturbations. Results suggest that water eutrophication of the bay has not giv-
en rise to organic carbon (OC) enrichment in the sediments. Actually, contents and lability of sediment OC are gen-
erally low, largely due to the inputs of terrestrial refractory OC and intense sediment resuspension induced by natur-
al processes and anthropogenic perturbations in the river-dominated area. This feature greatly dampens sulfate re-
duction,  resulting  in  low  accumulation  of  total  reduced  inorganic  sulfide  (0.28−88  μmol/g).  Porewater  Mn2+ is
mainly from reductive dissolution of amorphous and poorly crystalline Mn oxides, while precipitation of MnCO3 is
mainly  responsible  for  Mn2+ consumption in  sediment  below 10  cm depth.  Intense  sediment  resuspension  and  re-
fractory nature of sediment OC encourage dissimilatory iron reduction, with relative contribution of this pathway to
total  anaerobic  OC mineralization  of  about  51%,  on  average.  At  the  site  (S6)  heavily  influenced by  the  Huanghe
River input, dynamic depositional regime facilitates reductive dissolution of manganese oxides, but dampens reduc-
tion of iron oxides and sulfate to some extent. Upward diffusive fluxes of porewater Mn2+ and Fe2+ in the sediments
are at the lower end for sediments of other areas dominated by major river inputs, which is attributable to overall
low lability of sediment OC.

Key words: Diagenesis；porewater；sulfide；diffusive flux；marine sediment；iron；manganese；Laizhou Bay
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