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摘　要　海洋溶解氧及其同位素组成可有效示踪海洋氧循环过程中复杂的生物、化学和物理过程. 海洋

溶解氧的采集及提取过程需在严格的真空条件下进行，以避免大气中氧气带来的影响. 本文详细阐述了

利用特制的真空样品瓶采集海水，并在实验室真空管线上提取及纯化溶解气体的过程. 纯化后的溶解气

体在气体同位素质谱仪上测量，经过零点校正、质量干扰校正和空气标样校正后得到高精度的氧同位素

和氧氩比数据. 基于以上方法，本实验对长江口混合层海水及底层沉积物进行了呼吸作用暗培养. 通过在

不同的时间节点采集暗培养的海水，并测量其溶解氧同位素组成. 基于实验结果，计算出长江口特征的

水柱呼吸氧同位素分馏系数为-20.9‰，沉积物呼吸的氧同位素分馏系数为-8.8‰，二者具有明显的差

异，可被用作区分及量化分析长江口不同耗氧机制的端元值. 结合长江口原位采集的底层溶解氧的同位

素组成，及本实验确定的水柱呼吸和沉积物呼吸的氧同位素分馏端元值，基于呼吸过程中氧同位素分馏

的质量守恒，计算出长江口 F6站位（126.00°E，30.60°N）水柱耗氧占比约为 71%，沉积物耗氧的比例

约为 29%，说明发生在水柱中的生物呼吸作用为长江口 F6站位的主要耗氧机制.
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Abstract　Marine  dissolved  oxygen  (DO)  and  its  isotopic  composition  are  useful  tracers  for  the
biogeochemical and physical processes in marine oxygen cycling. DO sampling and extraction need
to  be  performed  under  strict  vacuum  conditions,  in  order  to  avoid  contaminations  from  the
atmospheric  O2.  In  this  study,  we  describe  the  detail  procedures  for  DO  sampling  using  vacuum
sample flasks, and its extraction and purification processes using a lab vacuum line. The purified DO
sample is analyzed on a gas mass spectrometer, isotopically corrected, and finally reported versus air.
Based  on  this  method,  we  performed  dark  incubation  experiments  using  mixed  layer  seawater  and
basal sediments collected from the Changjiang Estuary. During the course of incubation experiments,
we collected and analyzed the DO isotopic compositions of incubated water. Then, we calculated the
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oxygen  isotopic  fractionation  factors  for  water  column  reparation  (WCR)  and  sediment  oxygen
respiration (SOR), with values of -20.9‰ and -8.8‰, respectively. These two distinct fractionation
factor endmembers could be used for quantifying the oxygen consumption budget for the Changjiang
Estuary hypoxia. Based on the mass balance of oxygen isotope fractionations during respiration, we
estimate that WCR contributes to about 71% and SOR contributes to about 28% of the total oxygen
consumption at station F6 (126.00°E，30.60°N) off the Changjiang Estuary. Therefore, we conclude
that WCR is the dominate oxygen consumption process at station F6 during the Changjiang Estuary
hypoxia.
Keywords　dissolved  oxygen，oxygen  isotope， isotope  measurement， the  Changjiang  Estuary，
hypoxia.

  

海洋中的溶解氧对于维持海洋生物的生命活动及海洋生态系统的稳定具有重要作用[1 − 4]. 海洋溶

解氧的收支受物理、生物和化学等过程的共同影响，且这些过程所造成的氧同位素分馏效应是不同的

（图 1）[5 − 8]. 海洋溶解氧的主要来源为海洋表层的大气溶解氧和浮游植物光合作用产氧. 当混合层中的

氧气达到溶解平衡后，其氧同位素组成（δ18O）大约为+0.7‰，而光合作用产生的氧气其 δ18O 与源海水

相同，即 δ18O 约为-23.5‰ [7]. 大洋混合层中溶解氧的 δ18O 为二者的混合值，δ18O 越低指征该海域生产

力越高[9]. 河口或受冰川融水影响的海域海水的 δ18O 值偏低，如受长江冲淡水影响的长江口及其毗邻

海域[10]. 当夏季海洋表层的生产力较高时，长江口海洋溶解氧的 δ18O 值可能会低至-5‰[11]. 氧气的消耗

过程主要为生物呼吸作用耗氧. 由于生物在呼吸过程中倾向于消耗较轻的氧同位素（16O），使得水体中

剩余的溶解氧更富集较重的氧同位素（18O）. 因此，随着呼吸作用的进行，海洋溶解氧浓度降低，且剩余

溶解氧的 δ18O 升高. 海洋中的呼吸耗氧遵循封闭系统瑞利分馏的原则，与氧浓度呈现非线性的变化关

系（图 1）[12]. 不管是在开阔大洋还是在河口海岸的陆架区域，生物呼吸作用不仅能发生在水柱中（water
column respiration, WCR），也发生在底层沉积物中（sediment oxygen respiration, SOR） [13]，且这两种呼吸

作用显示出不同的氧同位素分馏效应（图 1）. 观测到的海洋浮游生物 WCR 氧同位素分馏系数范围为-
26‰至-14‰[14]，而培养实验得到的 SOR 氧同位素分馏系数为-5‰至-1‰[15]. 因此，两种呼吸过程会造

成迥异的溶解氧 δ18O 演化趋势，且普遍认为 SOR 对于水体中溶解氧的氧同位素分馏效应较小. 利用这

个特征，前人区分及量化分析了海洋耗氧过程中水柱呼吸与沉积物呼吸的占比[11,16]. 另外，洋流导致的

物理输运，如平流、扩散等，也会影响海洋溶解氧浓度和同位素组成. 但物理作用引起的水团混合对

δ18O 和氧浓度的影响是线性的，与呼吸作用不同（图 1）. 基于溶解氧同位素在氧循环各过程中的特性，

尤其是在不同耗氧过程中分馏效应的差异，使得其成为研究海洋溶解氧收支平衡的重要指标之一[6].
 
 

图 1    海洋氧循环过程中的同位素效应示意图

Fig.1    Schematic diagram of isotopic fractionations during marine oxygen cycling
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由于人类活动的影响，河口海岸区域的营养盐输入激增，导致长江口及其周边海域富营养化，引发

海洋缺氧事件，且近年来观测到的缺氧区面积也在逐渐扩大[17 − 20]. 长江口缺氧区的形成机制复杂，海水

的层化、海底地形及富营养化引起的耗氧过程等都会加剧底层海水的缺氧程度[21 − 24]. 由于长江口海域

的整体水深较浅，底层沉积物中富含海洋自生及陆源输入的有机质[25]，底层水受沉积物再悬浮的影响

也会造成额外的有机质分解耗氧[26]. 因此，生物通过呼吸作用降解有机物消耗氧气的过程不仅发生在

水柱中，沉积物中的生物呼吸也是不容忽视的过程[27]. 探究 WCR 和 SOR 对长江口缺氧的贡献，对于探

讨该海域缺氧区的形成机制具有重要意义.
测量海洋溶解氧的同位素组成需要较为严格的采样、提取和纯化条件，具有一定的难度. 利用溶

解氧同位素探究海洋氧循环的研究多集中于美国东西岸及墨西哥湾等海域[28 − 30]，并没有在各大海域得

到广泛的应用.
本文详细描述了海洋溶解氧的采集、实验室提取和纯化及呼吸作用暗培养的方法，并阐述了氧同

位素的质谱仪测量和数据校正的具体过程. 同时，利用 2020 年于长江口采集的混合层海水和底层沉积

物，分别进行了暗培养实验，确定了长江口特定的 WCR 和 SOR 的氧同位素分馏系数，并估算了水柱呼

吸和沉积物呼吸在总耗氧量中的占比，分析了长江口缺氧区占主导的耗氧机制.

 1    实验部分（Experimental section）

 1.1    氧同位素的定义及公式

自然界中氧的稳定同位素有16O、17O、18O，丰度分别为 99.76%、0.04% 和 0.20%[31]. 氧同位素组成及

氧气氩气之间的气体比值通常用相对丰度 δ 值（‰）来表示.

δ18O =
(

18Rsam
18Rstd

−1
)
×1000 （1）

δO2/Ar =
[
(O2/Ar)sam
(O2/Ar)std

−1
]
×1000 （2）

其中， 18R = 18O/16O，即 18O 的丰度与 16O 丰度的比值，O2/Ar 指的是气体中氧气与氩气的含量比，下标

sam 和 std 分别代表样品和标样，δ 值的单位为千分比（‰） . 本研究以空气为标样，即所有样品的

δ18O 和 δO2/Ar 值都是相对于空气相应值的偏差. 因此根据定义空气本身的 δ18O 和 δO2/Ar 值为 0‰.
微生物在呼吸作用中倾向于先消耗轻的氧同位素（16O），使剩余的溶解氧中富集较重的氧同位素

（18O）. 呼吸作用过程中造成的氧同位素分馏程度用分馏系数 α 或 ε 来表示 [12,32]，定义如下：

α =
18Rrespired
18Rresidual

（3）

ε = (α−1)×1000 （4）

其中，respired 代表生物呼吸作用消耗的氧气，residual 代表剩余的氧气. 呼吸作用的 α 值通常为略小于

1 的数值. 对于海洋生物来说，其观测的范围为 0.974–0.986，对应的 ε 值为-26‰至-14‰[12,14]，ε 是 α 的

千分比形式（‰）. 海洋生物的呼吸作用遵循封闭系统瑞利分馏的原则，即[33]：
18Rresidual

18Rinitial
= f α−1 （5）

[O2]/[O2]0

其中，residual 代表呼吸作用之后剩余的溶解氧，initial 代表初始的溶解氧，f 是呼吸作用后剩余溶解氧

占初始溶解氧的比例，即 . 由公式（5）可得，随着溶解氧被生物呼吸作用消耗，剩余溶解氧的

δ18O 逐渐升高，且与氧浓度呈非线性变化，其中的演化关系与分馏系数 α 相关. 若耗氧过程中的 α 为未

知量，在公式（5）两边取对数后可变换为：

ln
18Rresidual

18Rinitial
= (α−1) · ln (

[O2]/[O2]0
)

（6）

103ln(1+X) ≈ X结合公式（1）和（4）及  的近似关系，公式（6）可变换为：
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δ18Oresidual = ε · ln
(
[O2]/[O2]0

)
+δ18Oinitial （7）

ln
(
[O2]/[O2]0

)
通过观测呼吸作用过程中不同时间节点的氧浓度和 δ18O 值，利用 δ18O 和 作图，即可

通过二者间的斜率确认呼吸作用过程的氧同位素分馏系数 ε.
 1.2    溶解氧的采集方法

大气中氧气的 δ18O（0‰）与溶解氧的 δ18O 截然不同，因此溶解氧采集过程中需要严格防止大气污

染. 为保证采集过程中的真空条件，制作了带有真空阀门（LouwersHanique®）的容积为 500 mL 的样品

瓶（图 2a）. 采样前，清洗过后的样品瓶需根据采集海水的量加入氯化汞（HgCl2）饱和溶液. 最终采集的

海水样品中氯化汞浓度需大于 2×10−5 kg∙L−1，以确保氯化汞阻断所有生命活动，达到固定海水溶解氧的

目的. 加完氯化汞的样品瓶需在低温（< 40°C）、通风的条件下缓慢烘干，待饱和氯化汞溶液凝结为晶体

后，再将样品瓶移至实验室真空管线上抽真空（图 3）. 当样品瓶中的压力小于 10−3 Pa 后，关闭瓶上方的

真空阀门，并在阀门支管中注入蒸馏水、盖上橡胶帽. 阀门支管内的水可辅助真空阀门的 O 型圈保持

样品瓶的真空度. 样品瓶在取样前后都应将阀门支管内注满水. 如此，样品瓶的真空度最长可保持 6 个

月左右.
 
 

图 2    采集海洋溶解氧（a）的真空样品瓶和实验室呼吸作用暗培养所需的溶氧瓶（b）.
Fig.2    Vacuum sample flask （a） for dissolved O2 collection, and dissolved oxygen bottle for dark incubation experiment （b）. 

 

采 集 不 同 深 度 的 原 位 海 水 需 借 助 于 船 载 的 温 度 盐 度 探 测 仪 及 海 水 收 集 装 置 （Sea-bird Costal
Hydrocat, CTD）. 为防止大气污染，海水溶解氧样品需第一个于 CTD 上采样. 利用橡胶软管将 CTD 中

的水引入样品瓶的阀门支管内，冲洗 5–10 s，直至支管内原先注满的蒸馏水被替换为海水. 之后，在保

证支管内有水溢出的状态下缓慢打开真空阀门至最下方的 O 型圈解除密封，海水样品会沿阀门下方

的管壁进入真空瓶内. 此时可以观察到大量的气泡从海水中溢出，进入到样品瓶的顶空中. 在质谱仪上

测量溶解氧 δ18O 需约 2×10−5 mol O2，因此一般需采集约 100 mL 的海水. 但对于缺氧区等溶解氧含量极

低的海水，可根据其溶解氧浓度适当增加采集的海水量，确保溶解气体中的 O2 达到质谱仪的检测限.
但总的来说，采集的海水体积最好不超过样品瓶体积的 50%，此时残留在溶解态中的气体占比小于

2%，对顶空中气态氧气 δ18O 值的影响可以忽略. 如果样品瓶顶空体积过小，导致其气压过高，将会阻碍

溶解气体从海水中的释放. 此时，需要根据 N2、O2、Ar 的溶解度和分压对气态和溶解态的气体同位素

组成及气体比值进行校正.
 1.3    呼吸作用暗培养实验

为确定 WCR 和 SOR 的氧同位素分馏系数，本研究在实验室中利用海水和海洋沉积物进行了生物

呼吸作用暗培养实验. 依托 2020 年夏季长江口共享航次（NORC2020-03），本研究于“浙渔科 2”号科考

船上通过 CTD 和箱式采泥器分别采集了原位的混合层海水和底层沉积物（122.56°E，29.4472°N）用于

实验室暗培养.
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 1.3.1    海水呼吸作用暗培养

ln
(
[O2]/[O2]0

)根据公式（7）可知，计算呼吸作用分馏系数 ε 需要初始、及不同时间节点的氧浓度和 δ18O 值，以得

到 δ18O– 的斜率. 培养实验的初始样品（t = 0）即为原位海水，经 CTD 直接采集混合层海水

至提前准备好的图 2a 的真空样品瓶中. 接着，需进行培养的海水会由 CTD 采集至图 2b 所示的带磨口

玻璃塞的、提前用锡纸包裹住瓶身的溶解氧瓶（250 mL）中. 待溶解氧瓶被注满后，塞上磨口玻璃塞并

确保槽口中留有一定的海水用于液封. 随后用封口膜（Parafilm）包裹住槽口防止液封的水在运输的过

程中从溢出. 取样后的溶解氧瓶必须全部以不透光的锡纸包裹，确保实验在无光的条件下进行，防止光

照引起光合作用. 当达到设定的培养时间时，需将溶解氧瓶中的海水取样至真空样品瓶中固定保存，供

后续同位素测量. 具体操作过程为，将槽口中液封的水倒掉后取下磨口玻璃塞. 然后将橡胶软管插至瓶

底，利用洗耳球把瓶内的海水吸出并利用虹吸作用形成固定的水流. 之后将橡胶软管迅速置于真空样

品瓶的阀门支管内，在确保支管有水流溢出的情况下缓慢打开阀门，培养后的海水样品随即被吸入加

有氯化汞的真空瓶内固定保存.
ln

(
[O2]/[O2]0

)
为获得准确度较高的 δ18O– 斜率，通过培养实验获得的海水最好能有较大范围的氧同

位素和氧浓度变化. 因此，本研究于航次中除初始样品（t = 0 的原位海水）外，采集了 3 个同站位同深度

的混合层海水样品，分别于培养的第 16 天、第 23 天、第 32 天取样至真空瓶内固定保存，供后续的同

位素测量.
 1.3.2    沉积物呼吸作用培养实验

为得到纯粹的沉积物呼吸作用分馏系数，排除海水中微生物的影响，沉积物培养的溶液为实验室

配 制 的 人 工 海 水 . 人 工 海 水 的 盐 度 是 35.00‰， 其 组 成 为 每 升 Milli-Q 水 中 加 入 35g NaCl 和 0.5  g
NaHCO3. 配制后的人工海水需加入磁力转子，在磁力搅拌器的作用下与大气平衡约 24 h，使人工海水

中的溶解气体与大气达到溶解平衡.
沉积物培养实验的流程与海水培养实验大致相同，具体操作为：于溶解氧瓶中加入 5 g 沉积物，再

加入溶解平衡后的人工海水并注满，塞上磨口玻璃塞并液封保存. 当培养达到目标时间后将水样取至

真空瓶中保存，供后续同位素测量. 需特别说明的是，沉积物培养实验的 t = 0 样品为达到溶解平衡的

人工海水，此时的溶解气体未受到任何沉积物呼吸的影响，可视作溶解氧的初始状态. 由于沉积物中的

生物含量及有机质含量较高，因此沉积物培养实验的呼吸速率比海水培养的呼吸速率快. 沉积物呼吸

暗培养的水样分别在培养开始后的第 1 天、第 2 天、第 3 天取样完成.
 1.4    溶解氧的提取和纯化

溶解氧的提取与纯化方法参照了气体溶解平衡取样法[34]. 首先，取样完成后的真空样品瓶需在摇

床上（2 r·s−1）摇晃至少 48 h，使顶空中的气体与残留在液态中的溶解气体达到同位素平衡. 之后，将样

品瓶连接到图 3a 所示的溶解氧提取线路上. 打开真空泵（Pfeiffer Vacuum Duo 3），抽真空 5 min 左右.
然后缓慢打开样品瓶上的阀门，样品瓶中的水会在内外压力差的作用下被排出到融水收集瓶内. 注意，

排水至最终阶段时需留存约 1 mL 的液体没过阀门最下端的 O 型圈，此时快速关闭阀门，以防止瓶内

的气体被真空泵抽走.
排水后的样品瓶内即为需要纯化和收集的溶解气体. 将样品瓶连接到溶解氧纯化线路上（图 3b），

瓶身底部没入-30°C 的乙醇浴中，将剩余在样品瓶中的水全部冻结. 在真空管线的另一端接入样品收

集阀，收集阀中填充有干燥并去气的硅胶颗粒（45–60 mesh, Sigma）. 打开真空管线上所有的阀门使样

品瓶与真空泵之间形成通路并抽真空，最终管线的真空度需达到 10−3 Pa. 之后，关闭图 3b 中的 V1,
V2 阀门，使管线与真空泵隔绝，并将两个冷肼及样品收集阀都没入到液氮（-196°C）中. 此时打开样品

瓶上方的真空阀门，使溶解气体扩散至真空管线内. 溶解气体中的水蒸气、二氧化碳会经由两个液氮

冷肼去除，纯化后的气体为氧气、氮气和氩气，最终被收集于样品阀中的硅胶颗粒上，整个过程持续约

45 min.
 1.5    溶解氧的同位素测量和校正

溶解气体的同位素及气体比值是在双路进样的气体同位素质谱仪（Thermo Fisher Delta V Plus）上

进行的. 将样品收集阀连接到质谱仪双路进样系统的样品气缸侧，加热硅胶 10min 使气体充分混合. 之
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δvs.ref

后打开样品收集阀，纯化后的氧气、氮气、氩气即扩散进入质谱仪的样品气缸. 参考气侧为氮气、氧

气、氩气占比（N2:O2:Ar）分别为 63.93%、34.35%、1.72% 的混合气体（纯度均为 99.999%）. 该气体比值

与平衡溶解气体的 N2:O2:Ar 比值接近，会减小因参考气与样品之间气体比值不同而对氧同位素值造

成的质量干扰 . 开始同位素测量后，设置质谱仪的测定时间为 26 s, 循环 15 次为一次测量，共测定

3 次，总耗时约 45 min. 质谱仪配备有质量数为 28、29、 32、 34、40 的法拉第杯，因此可同时测定溶解

气体的 δ15N、δ18O、δO2/Ar 的组成. 由同位素质谱仪得到的初始数据为相对于参考气的同位素及气体

比值的数据（ ）.
 
 

图 3    溶解氧的提取（a）和纯化（b）线路.
Fig.3    Dissolved oxygen extraction line （a） and purification line （b）. 

 

高精度高准确度的同位素及气体比值数据需遵循严格的同位素校正流程. 具体需要四个步骤：零

点校正、质量干扰校正、空气标样校正和第二标样对比验证[35].
（1）零点校正（zero enrichment）：在样品气缸和参考气气缸中都引入参考气，对比测量. 若两侧的气

缸及毛细管流速都能够在长时间测量中保持平衡，且没有明显的偏移，则最终零点校正的 δ18O,
δO2/Ar 平均值都应接近于 0. 在 2020.06 —2020.10 和 2020.10—2021.03 两个测量周期（每根离子源灯丝

的寿命期为一个测量周期）共做了 79 次零点校正测量，观测到的 δ18O, δO2/Ar 均接近于 0（表 1）. 之后，

将所有样品的 δ18O 和 δO2/Ar 值都减掉零点的 δ18O 和 δO2/Ar 平均值，即完成零点校正. 如果长时间、多

次观测到偏离于零点较大的 δ18O, δO2/Ar 值，应及时检查仪器状态是否正常.
（ 2） 质 量 干 扰 校 正 （mass  interference  correction  or   “chemical  slope ”  correction） ： 由 于 样 品 的

N2:O2:Ar 比会随着氧气组分的不同而改变，因此会与参考气的 N2:O2:Ar 产生差异. 样品与参考气气体

组分的差异会引起质量干扰（mass interference），观测的结果表明氮气越多，实测的 δ18O 值越低（表 1）.
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因此，在每个测量周期中，都应该首先确定质量干扰的斜率. 具体操作方式为，两侧都加入参考气，并在

样品气缸中少量多次加入高纯氮气，改变样品侧的 N2:O2:Ar 比值，并测定每个节点 δΝ2/O2 值对应的

δ18O 和 δO2/Ar 值，即可分别得到 δ18O – δΝ2/O2 和 δO2/Ar – δΝ2/O2 的质量干扰斜率（m）. 校正公式为：

δMI-corr = δZE-corr−m×δN2/O2 （8）

δMI−corr δZE−corr其中 和 分别为质量干扰校正后和零点校正后的 δ18O 或 δO2/Ar 值. 在两个不同的测量周期，

质量干扰斜率相差接近两个数量级，这是因为质谱仪每次更换灯丝后的线性（ linearity）及灵敏度

（sensitivity）都会发生变化. 经验表明，质谱仪的线性斜率越高，质谱仪的灵敏度会提高，但质量干扰的

斜率也会升高. 因此，在样品气体量足够的情况下，可适当牺牲仪器的灵敏度，防止质量干扰的斜率过

高，有助于提高同位素数据的准确性.
 
 

表 1    氧同位素测量校正参数及标样精度

Table 1    Isotopic correction parameters and precisions
 

2020.06 — 2020.10 2020.10—2021.03

零点校正a

Zero enrichment

Nd 66 13

δ18O/‰ -0.005 -0.005

δO2/Ar/‰ +0.018 -0.011

质量干扰斜率
Mass interference slope

δ18O – δΝ2/O2 −5.514×10−5 −2.112×10−3

δO2/Ar – δΝ2/O2 −7.958×10−3 −1.341×10−2

空气标样精度b

Precision of air standards

Nd 60 54

δ18O /‰ ±0.035 ±0.035

δO2/Ar /‰ ±0.4 ±0.5

平衡溶解气标样c

Dissolved gases

Nd 7 5

δ18O /‰ 0.753 0.846

δO2/Ar /‰ -92.7 -90.8

　　a测量周期中所有零点校正的平均值；b空气标样精度为实验室测量的外部精度（1σ）；c 实验室所制的平衡溶解气的氧同位素及气体
比值平均值；d N代表标样数量
　　a Mean values of zero enrichments during the same analytical session; b External precisions （1σ） are established on air standards; c Mean
values of lab equilibrated dissolved gases; d N represents numbers of analyses
 
 

（3）空气标样校正（correction versus air standards）：由于各实验室所用的参考气组成各不相同，因此

同位素及气体比值数据需相对于同期测定的国际标样空气的数据进行标准化. 即，将公式（1）, （2）中的

分母由参考气的18R 值替换为空气的18R 值. 由于空气的存留时间远大于其大气混合时间，因此全球大

气是混合均匀的，其氧同位素及气体比值组成也具有全球均一性. 在本研究测样过程中，每天都会于实

验 室 外 采 集 空 气 ， 在 真 空 管 线 上 干 燥 、 纯 化 ， 并 在 质 谱 仪 上 测 量 其 δ18O 和 δO2/Ar 值 . 在 2020.06
—020.10 和 2020.10—2021.03 两个测量周期共分别测量了 60 次和 54 次空气标样，δ18O 和 δO2/Ar 的测

量精度如表 1 所示，均与国际上同等的气体氧同位素实验室的精度达到一致[36 − 38]. 观测到的空气标样

精度即为本实验室同位素测量的外部精度（external precision）. 之后，需要将质谱仪上得到的相对于参

考气的样品数据转换为相对于空气标样的数据，公式为：

δvs.air =

(
δMI-corr+1000
δair+1000

−1
)
×1000 （9）

δMI-corr δair

δvs.air

其中 为零点校正和质量干扰校正后的，相对于参考气的 δ18O 或 δO2/Ar 值， 为测量周期所有空

气数据相对于参考气的平均值（同样需进行零点校正和质量干扰校正） . 最终得到的相对于空气的

即为最终所需的样品的 δ18O 或 δO2/Ar 值数据.
（4）第二标样对比验证：本研究以实验室制作的平衡溶解气体为第二标样，验证了溶解氧提取、纯

化方法及同位素矫正流程的准确性. 取 1 L 去离子水，加入 400 μL 饱和氯化汞溶液阻断生命活动. 在磁

力搅拌器的作用下使溶解气与大气在室温（22°C）平衡至少 24 h，注意磁力搅拌器转速不能过快，以防

造成溶液的过饱和状态. 后续取样和提取纯化过程与“1.3”和“1.4”中描述的类似，即利用软管和虹吸作
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用将水取至真空样品瓶中，并于真空管线上完成提取和纯化，最终于质谱仪上测量. 基于本方法测得的

平衡溶解气的 δ18O 和 δO2/Ar 值如表 1 所示，与 22 °C 下的理论值 0.73‰和-93‰接近[39 − 41]，证明本研究

所述的溶解氧同位素及气体比值的测定方法是准确可靠的.

 2    结果与讨论 （Results and discussion）

 2.1    呼吸作用氧同位素分馏系数

ϵWCR ϵSOR

ln
(
[O2]/[O2]0

)
通过对长江口采集的混合层海水和底层沉积物进行呼吸作用暗培养，分别测定了长江口水柱呼吸

作 用 （ WCR） 和 沉 积 物 呼 吸 作 用 （ SOR） 的 氧 同 位 素 分 馏 系 数 和 . 根 据 公 式 （ 7） 可 知 ，

δ18O– 之间的斜率即为 ε. 通过对不同培养时长的溶解氧瓶取样，本研究获得了从呼吸作用

尚未开始（t0 样品），到溶解氧消耗至约 50% 的一系列样品，并测量了其 δ18O 和 δO2/Ar 组成（表 2）.
 
 

表 2    培养实验取样时间及同位素数据

Table 2    Sampling information and isotopic data of dark incubation experiments
 

采样时间
Sampling time δ18O / ‰ δO2/Ar / ‰

溶解氧浓度/ （μmol∙kg−1）
Dissolved oxygen concentration

混合层海水呼吸作用暗培养

2020.08.06a −3.858 29.9 259.4

2020.08.18 7.474 −401.4 150.8

2020.08.24 10.638 −484.7 129.8

2020.09.07 11.768 −514.0 122.4

沉积物呼吸作用暗培养

2020.09.15a 0.835 −125.9 210.1

2020.09.16 2.848 −293.0 169.9

2020.09.17 4.547 −406.3 142.7

2020.09.17 4.810 −427.3 137.7

2020.09.18 5.529 −490.9 122.4

2020.09.18 6.488 −530.8 112.8

　　a 该组培养实验的t0样品. a Initial incubation samples （t0）
 
 

各时间节点的溶解氧浓度可通过对应的 δO2/Ar 值计算得到. 氩气与氧气的物理性质较为相似，比

如溶解度、扩散速率、对温度的敏感度等[42]. 但是 Ar 是惰性气体，海洋中 Ar 的含量主要受物理因素如

压力变化、海水温度变化和气泡注入等影响，而不受生物过程的影响[43]. 在整个培养实验过程中，温盐

条件已知，Ar 浓度保持不变，即为其饱和溶解度. 因此，可以通过海水的温度和盐度，精确计算出 Ar 的

浓度，再根据 O2/Ar 比值，计算得到海水中氧气的浓度. Ar 浓度（μmol∙kg−1）计算公式为[39]：

[Ar]=EXP[A0+A1TS +A2TS
2+A3TS

3+S
(
B0+B1TS +B2TS

2
)
] （10）

TS = ln
(

298.15− t
273.15+ t

)
A0 A1 A2

A3 B0 B1 B2

其 中 ， ， t 代 表 温 度 （℃ ） ， S 代 表 盐 度 （‰,  PSS） ， =  2.79150，   =  3.17609,   =

4.131116,  = 4.90379，  = −6.96233×10−3，  = −7.66670×10−3，  = −1.16888×10−2. 本实验的培养实验温

度为 22℃，混合层海水的盐度为 27.84‰，沉积物培养的人工海水盐度为 35.00‰. 由氩气浓度、公式

（2）及大气中的 O2/Ar 比值（0.21:0.00934），即可计算溶解氧的浓度（μmol∙kg−1）为：

[O2] = (103 ·δO2/Ar+1)×22.484× [Ar] （11）

ln
(
[O2]/[O2]0

)
ϵWCR ϵSOR αWCR

αSOR

αWCR

最后，通过对 δ18O– 作图，其斜率即为分馏系数 ε（图 4）. 基于本实验，测定出长江口水

柱中生物呼吸的分馏系数 为-20.9‰，沉积物呼吸的分馏系数 为-8.8‰. 对应的分馏系数 和

分别为 0.9791 和 0.9912. 水柱呼吸和沉积物呼吸本质上都是微生物通过分解有机质消耗氧气，但

是二者对溶解氧的消耗所产生的氧同位素分馏效应却有约 12‰的明显差异. 这是由于沉积物呼吸耗

氧时，氧同位素的分馏不仅由生物呼吸作用引起，氧气在沉积物中的扩散也会造成同位素分馏. 扩散作

用的氧同位素分馏系数为 0.9978[41]，远高于不受扩散作用影响的水柱呼吸作用的 值. 基于扩散-呼
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αSOR =
√
αWCR = 0.9894

αSOR =

吸的模型可推演出理论的沉积物呼吸氧同位素分馏系数为[5]： ，与本实验的观测

值 0.9912 接近. 然而，本实验观测到的沉积物分馏系数与基于美国普吉特海湾（Puget Sound）的沉

积物暗培养实验观测值（-5‰ — -1‰）[15] 有一定的差异. 当氧气在沉积物中被完全消耗时，并不会对上

层水体的溶解氧同位素产生影响，即同位素分馏系数为 0‰. 氧气全部被消耗的情况在沉积物有机质

含量较高、呼吸作用速率较快或沉积物有机质表面结构复杂阻碍氧气向上层水体扩散等条件下更容

易发生. 当氧气在沉积物中的有机质表面被完全消耗，且整个沉积物耗氧层中“完全耗氧”的比例较高，

则会导致沉积物耗氧的表观分馏系数由大约 -10‰升高至接近 0‰. 因此沉积物耗氧的表观分馏系数

应该在理论值-10.6‰与 0‰之间. 美国普吉特海湾的沉积物的有机质含量的质量百分比为 1%[15]，远高

于本实验长江口海域沉积物中的有机质含量（质量百分比约 0.3%）. 因此，高有机质含量的呼吸暗培养

实验观测到的沉积物耗氧分馏系数更接近氧气被全部消耗的极限值 0‰，而本实验的观测值更接近扩

散-呼吸模型的理论值，即沉积物耗氧仍会对上层水体产生同位素分馏效应.
 
 

图 4    水柱呼吸和沉积物呼吸的氧同位素分馏系数

Fig.4    Oxygen isotope fractionation factor of water column respiration and sediment oxygen respiration 

 

αWCR αSOR综上，本实验观测到的 值在大洋生物的呼吸作用分馏系数范围内（0.974—0.986）[12]， 值与

理论值接近，再次验证了实验方法的可靠性. 同时，实验结果表明长江口底层沉积物耗氧对溶解氧的分

馏效应远小于发生在水柱中的呼吸作用耗氧. 因此，可以利用二者迥异的氧同位素分馏效应，区分并量

化分析缺氧事件中水柱呼吸和沉积物呼吸的占比.
 2.2    利用氧同位素分馏系数量化分析耗氧过程

αAPP

过去对大洋溶解氧同位素的研究表明，大洋当中的氧同位素与氧浓度之间的表观分馏系数往往大

于 0.980，有时甚至接近或高于纯水柱呼吸作用氧同位素分馏系数的最高值. 这是由于大洋中的溶解氧

同时还受到物理混合及沉积物呼吸作用的影响. 对于长江口沿岸，水体的缺氧往往伴随着表层的水华

作用. 大量的有机质由海洋表层沉降至底层，水柱和沉积物中的海洋生物通过呼吸作用快速地分解有

机物消耗氧气，造成水体缺氧. 若以混合层溶解氧的 δ18O 或 δO2/Ar 为初始值，以底层溶解氧的 δ18O 或

δO2/Ar 为呼吸消耗后的值，即可计算出特定站位由表层至底层溶解氧同位素变化的表观分馏系数 .
此表观分馏系数可被视作是水柱呼吸和沉积物呼吸共同作用的结果. 基于本实验得到的两个呼吸作用

端元值，和同位素质量守恒的原理，即可量化分析水柱和沉积物呼吸在整个耗氧过程中的占比. 氧同位

素的质量守恒公式为：

αAPP = αWCR fWCR+αSOR fSOR （12）

fWCR fSOR fWCR+ fSOR = 1和 分别为水柱呼吸和沉积物呼吸在总耗氧量中的占比，且 . 因此，根据公式

（12），沉积物耗氧占比的计算方式为：

fSOR =
αAPP−αWCR

αSOR−αWCR
（13）
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ln
(
[O2]/[O2]0

)
ϵAPP = αAPP = αWCR αSOR

以 Zhou 等[22] 汇报的 F6 站位（126.00°E，30.60°N）为例，其底层海水的 δ18O 值分别为 6.834‰，由氧

氩比计算的氧浓度为 160 μmol∙L−1. 假设该底层海水的初始溶解氧来源为等密度层海水在海洋混合层

与大气达到平衡时的氧气，其 δ18O 值和氧浓度分别为 0.7‰和 264 μmol∙L−1. 根据混合层和底层的

δ18O 与相应的溶解氧饱和度的对数 [ ] 之间的斜率值，计算出 F6 站位耗氧过程的表观耗氧

分馏系数 −12.3‰，对应 0.9877. 根据公式（13）及  = 0.9791 和  = 0.9912，计算得出水柱

耗氧的占比约为 71%，沉积物耗氧为 29%. 说明水柱耗氧是长江口 F6 站位的主要耗氧方式.

 3    结论（Conclusion）

本研究详细描述了海洋溶解氧的提取、纯化和同位素测量的流程. 介绍了氧同位素及气体比值的

具体校正方式，并用实验室制备的第二标样验证了方法的准确性和可靠性. 通过对海水和沉积物进行

暗培养，本研究测量出长江口特定的水柱呼吸和沉积物呼吸的分馏系数别为-20.9‰和-8.8‰. 二者之

间的差异可被用作衡量这两种耗氧过程的端元值，结合同位素质量守恒的原则，即可实现对长江口缺

氧区耗氧过程的量化分析. 基于已发表的数据和氧同位素质量守恒，推算长江口缺氧区的耗氧过程为

水柱呼吸主导. 溶解氧同位素在各耗氧过程中的独特性质，使其成为示踪海洋氧循环复杂过程的重要

指标之一，具有较大的应用前景.
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