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夏季东、黄海沉积物中甲烷的分布和沉积物-水界面通量 

叶旺旺1, 2, 谷雪霁1, 2, 康绪明1, 3, 刘素美1, 2, 张桂玲1, 2 

(1. 中国海洋大学化学化工学院, 青岛 266100; 2. 海洋化学理论与工程技术教育部重点实验室, 青岛 266100; 

3. 中国水产科学研究院 黄海水产研究所, 青岛 266071) 

摘要: 沉积物释放是海洋环境中甲烷(CH4)的重要来源。通过 2013 年 7 月和 8 月两个航次, 对东、黄

海泥质区沉积物中 CH4 浓度的垂直分布和沉积物-水界面通量进行了研究。结果表明, 除个别站位外, 

黄海沉积物(50 cm 以浅)中 CH4 的浓度变化范围在 0.2~1.0 μmol/L 之间, 长江口及浙闽沿岸附近的沉积

物中 CH4 浓度则要更高(1.0~2.0 μmol/L), 而东海东部海域沉积物中 CH4 浓度波动范围为 0.2~3.0 μmol/L。

总体来说, 东、黄海沉积物中 CH4 浓度偏低, 这可能与观测到的高浓度硫酸盐(>20 mmol/L)有关。通过

整柱密室培养实验估算出东、黄海沉积物-水界面 CH4 释放速率在 0.64~2.12 μmol/(m2·d)之间, 东、黄

海沉积物 CH4释放总量为 6.7×108 mol/yr; 但采用菲克定律估算的 CH4扩散通量则要比现场培养的结果

低 2~5 倍, 表明不同的方法在估算沉积物-水界面 CH4 通量上还具有一定的不确定性。 
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甲烷(CH4)作为重要的温室气体之一, 其单分子

吸收红外辐射的能力比二氧化碳高 20 多倍。自工业

革命以来, CH4 在大气中的浓度从~750 ppb 增长到

1 803±2 ppb[1], 在全球变暖和大气化学中起着重要

作用, 对温室效应的贡献可达 20%[1]。海洋是大气 CH4

的净源, 对大气 CH4 的贡献仅为 2%。海水中的 CH4

虽然只是纳摩尔级, 但是在海洋沉积物中产生的 CH4

要远高于此[2]。然而海洋沉积物中大部分 CH4 通过微

生物驱动的 CH4 厌氧氧化过程而消耗, 在一定程度上

减缓了沉积物中 CH4 扩散进入水体中[3]。因此 CH4 厌

氧氧化和相伴发生的硫酸盐还原在全球 CH4 收支和海

洋 CH4 向大气逸散方面有着重要的作用[4]。近年来, 河

口、近海沉积物中 CH4 厌氧氧化和硫酸盐还原成为国

际海洋研究的热点[5-6], 而国内相关研究较少, 主要集

中在珠江口[7], 九龙江口[8]和南海东北部[9]沉积物中。 

陆架和海湾等近岸海区虽然只占全球海洋面

积的 16%, 但却贡献了全球海洋 CH4 释放总量的

75%[10]。这主要得益于较浅的水深和良好的上层通

风环境, 使得沉积物中 CH4 能够释放到上覆水体并

最终扩散到大气中[11]。东、黄海作为西北太平洋的

边缘海, 其面积约为 11.9×105 km2, 其中大陆架面积

约占总面积的 70%。海区的水文状况较复杂, 物质的

来源多样, 影响了整片海区的沉积环境 [12]和海水中

CH4 的分布。Zhang 等[13-14]报道了东、黄海水体中

CH4 的分布规律和海-气交换通量, 并指出水体中高

含量的 CH4 很可能来自于底部沉积物的释放。宋金

明和李延[15]分析了东海沉积物间隙水中硫酸盐的分

布并给出了“扩散-平流-反应”模式。Lin 等[16]计算

了东海陆坡沉积物中硫酸盐的还原速率。曹兴朋等[17]

和 Sun 等[18]分别估算了春、夏季和秋、冬季东、黄

海沉积物中 CH4 的释放通量。然而, 关于东、黄海沉

积物中 CH4 的垂直分布还鲜有报道, 已报道的沉积

物-水界面 CH4 交换通量也因观测站位太少而有较大

的不确定性。本文首次给出了东、黄沉积物中 CH4

的垂直剖面, 以期探讨陆架边缘海沉积物中 CH4 的

分布特征及其影响因素, 并利用整柱密室培养法和
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菲克扩散定律分别计算了 CH4 的沉积物-水界面交换

通量, 评估了夏季该海域沉积物中 CH4 对水体的贡

献, 并比较了两种方法获得通量的差异。 

1  材料与方法 

1.1  采样站位 

于 2013 年 7 月和 8 月搭乘“东方红 2 号”科学

考察船用重力采样器(GC, 内径 90 cm, 长 4 m)和箱

式采泥器(BC)分别在东、黄海部分海域泥质区采集

了柱状沉积物, 采样站位如图 1 所示。其中, L06 站、

F10 站和 P01 站分别用重力采样管和箱式采泥器采

集沉积物柱状样, 其他站位均用箱式采泥器采集。 

 

图 1  2013 年 7 月和 8 月东、黄海采样站位(▽: 7 月; ○: 8

月; ×: 培养站位) 

Fig. 1  Sampling locations in the Yellow Sea and the East 
China Sea in July (black triangles) and August (red 
circles), 2013. Crosses represent the stations condu-
cted with incubations 

 

1.2  采样方法 

在 L06(114 cm)、F10(72 cm)和 P01(186 cm)站利

用重力采样管采集沉积物柱状样。采样后迅速用去头

的 5 mL 注射器插入重力采样管两侧每隔 6 cm 预先开

的小圆孔, 抽取 4mL 沉积物转移到盛有 6 mL 1 mol/L 

NaOH 的样品瓶中。随后用丁基橡胶塞和铝盖压紧密

封, 以测定沉积物中 CH4的含量。然后迅速在每个圆孔

中插入土壤溶液取样器(Rhizon Soil Moisture Samplers, 

荷兰), 并用真空管收集间隙水用于其他参数的分析

测定。所有间隙水取完后准确转移一定体积至预先

加入 0.5 mL 2%醋酸锌的离心管中, 以去除硫化氢的

干扰, 所有样品均分类冷冻保存。 

在所有站位(包括 L06、F10 和 P01)还用箱式采

泥器 (40cm×40cm)采集了沉积物 , 并用有机玻璃管

插管采集了沉积物柱状样(给出长度范围)。采集完毕

后迅速在现场分样, 前 10 cm 每隔 1 cm 分样, 之后

每隔 2 cm 分样, 并迅速转移到密封塑料袋中。再从

不同子样品中分别按不同需要预处理样品, 处理方

法和保存方法同上。 

1.3  分析方法 

沉积物中 CH4 的测定采取静态顶空法[19]。其原

理为通过震荡使得 CH4 在气相和液相之间达到平衡, 

随后取 2 mL 顶空气体注入气相色谱仪(岛津 GC-14B)

进行测定。通过 CH4标准气体(2.05、4.02 和 49.9×10–6, 

CH4/N2, 中国计量科学研究院 )来校正仪器的信号

值。沉积物 CH4 浓度根据沉积物的孔隙度换算为单

位体积间隙水含 CH4 摩尔数(μmol/L)。间隙水中硫酸

盐的含量采用滴定法测定[20]。沉积物孔隙度的测定

采用差量称重法[21]。 

1.4  沉积物-水界面 CH4 扩散通量 

1.4.1  整柱密室培养实验 

在部分站位 (图 1)现场开展了基于 Barnes 和

Owens[22]方法的整柱密室培养实验以测定沉积物-水

界面的 CH4 交换通量。选择上覆水干净且表层没有

扰动的沉积物用特制的聚氯乙烯管(直径 5 cm, 高度

30 cm)进行插管分样。分样结束后, 取 10~15 根沉积

柱放入培养箱内使上覆水体循环搅动并进行 8~12 h

的预培养以达到平衡, 然后每隔 4~12 h 取 2~3 根沉积

柱终止培养, 每次取4~5个上覆水样品分别装入50 mL

玻璃瓶中用于 CH4 和 DO 的测定。为了校正由于水

样本身的变化或者取样时造成的培养室水相中溶解

CH4 浓度的变化, 在沉积物培养的同时还进行了站

位底层水的培养。DO 采用 Winkler 滴定法[23]现场测

定。根据校正后的上覆水中 CH4 浓度随时间的变化

来估算沉积物-水界面 CH4 通量[18]。 

1.4.2  CH4 扩散通量 

为更全面的认识不同海域的沉积物-水界面 CH4

通量, 本文还根据 Fick 第一定律计算了所有站位沉

积物-水界面 CH4 扩散通量:  

d
Ds

d

c
J

x
     

 
,              (1) 

式中 J 为沉积物-水界面 CH4 扩散通量[μmol/(m2·d)], 

是沉积物孔隙度, Ds 是 CH4 在沉积物中的扩散系数, 
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c 为 CH4 浓度(μmol/L), x 为沉积物深度(m)。扩散系

数 Ds 根据经验公式计算[24]:  

0Ds
1 (1 )

D

n 


 
,              (2) 

其中取 n=3(砂质黏土), D0 是 CH4 在水中的扩散系

数 [25], t=20℃时, D0=1.75×10–5 cm2/s。 

2  结果与讨论 

2.1  沉积物中 CH4 和 SO4
2–
的垂直分布 

位于黄海的 A02、C05 和 L06 站位沉积物中 CH4

的垂直分布见图 2。A02和C05站CH4浓度在 0.5 μmol/L

左右波动, 并未观测到 CH4 浓度随深度明显增大。但

L06 站则表现出不同的情况, 虽然在顶部 5 cm CH4

浓度较低, 之后 CH4 浓度随深度增加明显增大, 并

且在 40 cm 深度处浓度达到了 22.0 μmol/L。这与本

实验室之前在相同站位得到的结果是一致的(未发

表), 推测此处可能有特殊 CH4 来源, 但具体情况还

不清楚。L06 站重力管柱状样分析结果表明, 虽然在

上层 60 cm 沉积物中也观测到 CH4 浓度的明显增大, 

但是该柱状样中 CH4 含量总体上远小于用箱式采样

器在该站位获得的结果。L06 站重力管与箱式采样器

柱样中 CH4 浓度差别较大的原因, 可能是由于该站

沉积物中 CH4 含量较高, 重力管采样时不断的震动

导致沉积物中 CH4 气体大量溢出所致。另外, 在采样

过程中, 重力管柱状样和箱式柱状样采集的时间间

隔较长, 可能采样的具体区域有所差异。 

 

图 2  夏季黄海沉积物中 CH4 的分布(a 为 A02 和 C05 站; b 为 L06 站用箱式采样的分布图; c 为 L06 站用重力管采样的分

布图; BC: boxer corer, 箱式采泥器; GC: gravity corer, 重力采样器, 不标注的均为 BC) 

Fig. 2  Depth profiles of CH4 in sediments cores from the Yellow Sea during summer (a: profiles at stations A02 and C05; b: 
samples at station L06 by BC; c: samples at station L06 by GC; BC: boxer corer; GC: gravity corer) 

 

位于长江口及浙闽沿岸的 M0、O1、P01、C3、

D1 和 E1 站水深均小于 30 m, 其沉积物中 CH4 浓度

集中在 1.0~2.0 μmol/L 之间(图 3), 整体随深度增加

而缓慢增大。其中位于长江口的 O1 站 CH4 浓度明显

高于其他站位, 但硫酸盐浓度(平均值 24.2 mmol/L)

整体偏低, 该站底层水盐度为 26.1, 沉积物组成多

为粉砂、淤泥, 明显受到长江冲淡水的影响。P01 站

位利用重力管所取的沉积物样品最深为 200 cm, CH4

的含量在浅表层沉积物中比较低, 随着沉积物深度

增加, CH4 含量升高, 在 40~60 cm 深度升高明显, 并

达到最高浓度 2.5 μmol/L, 70 cm 以下的沉积物中

CH4 的含量变化则趋于平稳, 平均浓度在 1.9 μmol/L

左右(图 3)。而在 P01 站利用箱式采泥器采集的沉积

物样品中, CH4 含量随深度有明显的升高趋势, 特别

是在 5~16 cm 层(图 3), 但是其分布趋势与利用重力

管得到的上层沉积物中的分布结果并不完全一致 , 

表明这两种采样方法所得结果存在一定的差异。 

位于浙闽沿岸附近的 D1 和 E1 站沉积物中 CH4

平均浓度分别为 1.6 μmol/L 和 1.4 μmol/L, 要高于长

江口外的 C3 站(1.5 μmol/L)和长江口北部的 M0 站

(0.5 μmol/L), 呈现出由南向北逐渐降低的趋势。整

体上来说, 位于东海浙闽沿岸的 D1、E1 和 C3 站位

沉积物中 CH4 浓度要略高于黄海 A02 和 C05 站, 表

明在河口区及邻近海域丰富的有机质输入[26]会对沉

积物中 CH4 的分布造成一定的影响, 沉积物中有机质

的含量是决定沉积物中 CH4 向上扩散的重要因素[2]。

在长江口及浙闽沿岸附近, 一方面丰富的有机质通

过矿化分解加快硫酸盐的消耗。例如在东海的研究发
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现硫酸盐还原速率与有机碳的埋藏速率成正比[27-28], 

而东海南部区域有机碳埋藏速率较高, 说明该区域

内沉积物中硫酸盐的消耗较快, 浓度较低。这样较低

浓度的硫酸盐可能有利于上层沉积物中 CH4 的产生

和底部沉积物中 CH4 的向上扩散。另一方面丰富的

有机质含量有可能促进沉积物底部产 CH4 过程的发

生, 从而使得向上扩散的 CH4 浓度要高于其他地区。 

 

图 3  长江口及浙闽沿岸附近沉积物中 CH4 的分布(a 为

M0 和 O1 站; b 为 C3 和 D1 站; c 为 E1 和 P01 站; d 为

P01 站用重力管采样的分布图) 

Fig. 3  Depth profiles of CH4 in sediments cores from the 
Changjiang Estuary and adjacent areas. (a: profiles 
at stations M0 and O1; b: profiles at stations C3 and 
D1; c: profiles at stations E1 and P01; d: samples at 
station P01 by GC ) 

 

A7、F10 和 C12 位于东海东部, 比较靠近外海

海区。在 A7 站位的垂直变化图可看出(图 4), 浅表层

的沉积物中 CH4 的含量很低, 最低值仅为 0.2 μmol/L, 

之后开始随深度而升高, 在 14 cm 层面达到最大浓

度 2.7 μmol/L, 然后在 14~26 cm 范围内趋于平稳并

在 26 cm 后呈现出 CH4 的持续降低。在 10~30 cm 内

出现的这一段较宽的 CH4 峰值有可能是受到了较强

的生物扰动的结果。上层沉积物中产 CH4 古菌有可

能利用了硫酸盐还原菌不予竞争的电子受体, 例如

甲醇等[7]进行产 CH4 活动, 从而引起沉积物特定区

域内 CH4 含量的增加。F10(BC)和 C12 站的 CH4 含

量在 0.1~1.0 μmol/L 之间变化, 要显著小于河口及沿

岸附近的站位(1.0~2.0 μmol/L)。F4 站位于东海陆架

西南边, 水深 73 m, 底层盐度 33.9, 水温 24.6℃, 有

可能长期受到台湾暖流的影响, 其沉积物 CH4 的含

量变化并不明显。总体来说这些站位沉积物中 CH4

含量基本处于稳定状态, 一方面表明这些站位受陆

源输入的影响较少 , 有机质的含量比较稳定 ; 另一

方面说明由于水深较深, 较高活性的有机质可能在

沉降过程中被微生物分解了, 而埋藏在沉积物中的

主要是难降解的高分子化合物, 致使通过有机质矿

化分解消耗的硫酸盐较少 [2], 同时也使沉积物底部

通过有机质降解的 CH4 较少, 低活性的有机质和高

浓度的硫酸盐限制了沉积物底部 CH4 的含量和向上

扩散的强度, 使得表层沉积物中 CH4 含量基本稳定。 

在海洋沉积物中, CH4 的厌氧氧化是主要的 CH4

消耗过程, 且通常伴随着硫酸盐的消耗[2]。图 5 是黄

海的 C05、东海的 A02 和 P01 站沉积物中 CH4 和硫

酸盐的垂直剖面。可以看出, 近海陆架区沉积物中

CH4 浓度较低, 硫酸盐浓度较高。沉积物中硫酸盐的

分布主要受上覆水中向下扩散的硫酸盐速率和再矿

化过程中消耗的硫酸盐速率的制约。由于采样深度

所限, 未能观测到显著的 CH4 厌氧氧化-硫酸盐还原

过程。各个站位硫酸盐和 CH4 的相关关系并不明显

(r2<0.1), 可能是因为硫酸盐的浓度受再矿化过程的

影响较大。但是从不同采样深度中 CH4 和硫酸盐的

分布趋势可以看到其分布具有一定的关系, 表现为

在硫酸盐浓度较高的层次, CH4 相对较低; 而在硫酸

盐浓度较低的层次, CH4 浓度则较高(在层次上出现

1~2 cm 的滞后性, 可能是由于不同柱状样在分样过

程中造成的层次上的误差)。一方面, 高浓度的硫酸

盐可以与沉积物中 CH4 发生耦合作用使 CH4 消耗; 

另一方面, 硫酸盐还原菌还可以竞争产 CH4 基质从

而限制 CH4 产生。因此, 在浅表沉积物中硫酸盐含量

对 CH4 分布特征具有重要影响。 

2.2  沉积物-水界面 CH4 扩散通量 

2.2.1  整柱密室培养法测定沉积物-水界面 CH4 扩

散通量 

于 C05、A7 和 D12 站位进行了沉积物整柱密室

培养实验, 结果如图 6 所示。随着时间的推移, 培养

柱上覆水中 CH4 浓度有了明显的增长。D12 站位于

东海东南边, 临近冲绳海槽, 水深 780 m。其沉积物

培养实验表明, 在前 20 小时, CH4 增长缓慢, 到 56
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小时, 有了迅速的增加。同样的情况发生在 A7 站, 

即在 0-48 小时内, CH4 浓度有了明显的增长, 并且伴

随 DO 消耗的同时在 48 小时达到了最高值。C05 站

DO 的消耗速度比 A7 站更快, 在培养结束后达到低

值, 同时 CH4 浓度也达到了最高值。根据实验结果和

校正后的 CH4 浓度, 估算出 D12 站沉积物-水界面

CH4 释放通量为 0.64 μmol/(m2·d), 而 A7 站和 C05 站

分别为 1.30 μmol/(m2·d)和 2.12 μmol/(m2·d), 这与之

前在相同海域相同季节观测到的结果类似 (1.05- 

5.52 μmol/(m2·d))[18], 表明东、黄海夏季沉积物是水

体 CH4 的源, 并且不同区域之间沉积物 CH4 释放量

有明显的不同, 表现出较大的空间差异性。 

 

图 4  东海陆架泥质区沉积物中 CH4 的分布(a 为 A7 和 F4 站; b 为 C12 和 F10 站; c 为 F10 站用重力管采样的分布图) 

Fig. 4  Depth profiles of CH4 in sediment cores from continental areas in the East China Sea (a: profiles at stations A7 and F4; 
b: profiles at stations C12 and F10; c: samples at station F10 by GC) 

 

图 5  东、黄海沉积物中 CH4(BC, 见图 2 和图 3)和硫酸盐在 C05(a)、A02(b)和 P01(c)站的分布 

Fig. 5  Depth profiles of CH4 and sulfate in the sediment cores at stations C05 (a), A02 (b), and P01 (c) in the East China Sea 
and the Yellow Sea 
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图 6  CH4(nmol/L)和 DO(mg/L)在 D12(a)、A7(b)和 C05(c)站沉积物培养实验中的变化及沉积物-水界面 CH4 扩散通量(d) 

Fig. 6  CH4 (nmol/L) production and DO (mg/L) consumption in the incubation experiments. (a) D12, (b) A7, (c) C05; (d) 
sediment-water CH4 fluxes at those stations 

 

表 1 汇总了文献报道的不同环境沉积物-水界面

CH4 扩散通量, 结果显示, 不同区域沉积物释放的速

率有较大的不同。在海底极端环境中 CH4 的扩散通量

要比陆架边缘海高几个数量级 [29], 如冷泉渗漏区 [30]

沉积物释放通量可达 1.37×105 μmol/(m2·d)。而河口

海湾区的变化范围则较大(0.1~8 000 μmol/(m2·d)), 其

沉积物中 CH4 扩散通量也要比陆架边缘海高很多[31]。

Segarra 等[31]研究表明乔治亚州海岸沉积物中 CH4 的

产生和释放在冬季处于一个低值, 这可能与不同季

节温度的变化[32]、CH4 的溶解度[33]和初级生产力[34]

有关。从表 1 也可以看出, 不同模型和计算方法对沉

积物-水界面 CH4 的释放通量会有一定的影响。东、

黄海属于西北太平洋的陆架海, 既受到河流陆源输

入的影响 , 也受到外海黑潮水入侵的影响 , 所以其

有机质来源有较大不同。而沉积物培养站位都处于

陆架外部与外海相连的地方, Lin 等[16]发现东海南部

陆坡沉积物有机碳埋藏速率较高, 但是对应的硫酸

盐浓度并不高。他们认为陆架陆坡处沉降的有机物

经过长距离的输送会使容易降解的有机质先分解 , 

而难于降解的有机质则埋藏于沉积物底部。这些活

性不高的有机质则会影响到沉积物底部 CH4 的扩散

速率, 因此其沉积物-水界面 CH4 扩散通量会处于一

个比较低的范围。 

将本文结果的平均值[1.35 μmol/(m2·d)]和以往

东、黄海沉积物 CH4 扩散速率以及东、黄海海域面

积(11.9×105 km2)可以估算出东、黄海沉积物 CH4 释

放量为 6.7×108 mol/a。当然这种初步的估算没有考

虑到区域性的变化所来带的误差。从表 1 也可以看

出, 不同模型和计算方法对沉积物-水界面 CH4 的释

放通量会有一定的影响(见 2.2.2 节)。 

2.2.2  菲克定律计算沉积物-水界面 CH4 扩散通量 

利用菲克第一定律估算得到各个站位沉积物中

CH4 扩散通量范围为 0.03~1.84 μmol/(m2·d), 平均值

为 0.68±0.68 μmol/(m2·d), 其中位于河口区的 O1 站

CH4 扩散通量最高, 其次为黄海的 L06 站和长江口

附近的 P01 站(图 7), 这表明陆源输入对沉积物 CH4

释放有明显影响。扩散速率最小的站是黄海南部的

M0 站和东海西部的 C3 站。这些站位较低的扩散通

量可能是由于水深较浅, 受水动力因素的影响较大

所致。特别是 C3 站可能在采样过程中受到的扰动较
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大。其他站位也表现出不同的 CH4 扩散速率, 表明沉 积物中 CH4 的扩散通量具有较大的空间差异性。 

 
表 1  不同区域沉积物-水界面 CH4 扩散通量 
Table 1  Sediment-water CH4 fluxes in different areas 

调查区域 类型 时间 通量/[μmol/(m2·d)] 计算方法 参考文献 

孟加拉湾东北海岸 红树林 2003.12 1.97~134.6 现场测定 [30] 

卡斯卡底古陆边缘 冷泉渗漏区 1999.7 1.37×105 数值模型 [35] 

黑海水槽 泥火山 2007.2—3 4.6×105 密室培养 [36] 

乔治亚州海岸 淡水河流 2008—2009 (0.1~55.8)×103 密室培养 [31] 

东地中海 冷泉渗漏区 2006, 2007, 2009 (36~881)×103 密室培养 [29] 

西班牙南海岸 河流 2013 1.2~8300 菲克定律 [37] 

珠江口 河口 2004.11—12; 2006.3 0.1~0.4 菲克定律 [7] 

南海 陆架边缘  0.03~23.8 菲克定律 [38] 

东、黄海 河口陆架 2002.4—5 1.73~2.21 密室培养法 [14] 

  2011.3 –0.08~1.67 密室培养法 [18] 

  2011.5 0.72~2.51 密室培养法 [18] 

  2011.8 1.05~5.52 密室培养法 [18] 

  2011.10 0.54~0.94 密室培养法 [18] 

  2011.12 0.38~0.72 密室培养法 [18] 

  2013.7—8 0.64~2.12 密室培养法 本研究 

  2013.7—8 0.03~1.84 菲克定律 本研究 

 
与整柱密室培养法计算得到的 CH4 扩散通量

相比 , 菲克第一定律计算的结果低 2~5 倍 (A7= 

0.66 μmol/(m2·d)和 C05=0.38 μmol/(m2·d), 图 7)。这

是因为菲克定律计算的 CH4 扩散通量只考虑了沉积

物中 CH4 扩散的物理过程, 并且利用沉积物中不同

层次的 CH4 浓度的差值来估算的。受采样条件的限

制, 我们的沉积物表层只取到 1 cm 的地方且分样过

程时间较长, 即使是在沉积物 4~5 cm 的深度, 其不

确定因素也有很多, 因此这种近似的估算忽略了沉

积物和沉积物 -水界面中生物化学过程的影响 , 如

CH4 的产生等。更重要的是, 在取样和分样过程中不

可避免的会对沉积物造成扰动, 从而引起沉积物中

CH4 与大气的交换, 进而降低估算的结果。所以基于

菲克定律计算的速率仅代表了 CH4 在沉积物中的扩

散速率并且还有相当大的不确定性。 

由于实验方法的局限和现场条件的限制 , 本文

采用的整柱密室培养法也存在一定的误差。例如采

样过程中对扰动小的沉积物的把握和培养过程中温

度的控制等。虽然尽量避免人为因素对其培养过程

的影响, 但是培养过程中生物扰动等未知因素也会

使结果产生一定的偏差。此外, 由于培养是在沉积物-

水界面重新达到平衡后开始, 因此经过之前的采样

处理过程以及预培养环节, 并不能完全复原现场的

环境 , 最后可能预测的是重新平衡后的潜在结果 , 

会让实验结果更大的偏离实际值。因此要在以后的

研究中获得更准确的数据和更真实的结果, 需要改

进实验方法 , 同时提高操作可行性 , 减少各方面的

干扰。综合考虑, 通过现场整柱密室培养估算的结果

更加接近真实值。 

 

图 7  不同站位沉积物-水界面 CH4 扩散通量 

Fig. 7  Sediment-to-water CH4 fluxes at different stations 
 

3  结论 

本文通过两个航次的观测数据, 总结了东、黄海
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不同泥质区沉积物中 CH4 和硫酸盐的垂直分布规律, 

结果表明河口区及浙闽沿岸附近的沉积物中 CH4 浓

度较高, 而陆架及外海附近沉积物中 CH4 浓度较低。

夏季东、黄海沉积物表现为水体 CH4 的源, 基于培养

实验估算其向水体释放 CH4 的速率为 6.7×108 mol/a。

沉积物底部向上扩散的高浓度 CH4 有可能在沉积物

浅表层被大量氧化, 有效的阻止沉积物中大量 CH4

进入上覆水体。基于不同方法和模型估算的沉积物-

水界面通量会有较大的差异。例如, 通过菲克定律计

算的沉积物-水界面 CH4 通量由于没有考虑存在的生

物化学过程可能会处于较低的水平, 其估算的结果

要比整柱密室培养实验的结果低 2~5 倍, 而通过现

场整柱密室培养估算的结果更加接近真实值。 
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Abstract: Sedimentary release is an important source of marine and atmospheric CH4. of CH4 concentrations in the 

sediment cores in the East China Sea and the Yellow Sea were determined to investigate its vertical profiles and 

sediment- water CH4 fluxes. CH4 concentrations in the Yellow Sea sediments ranged from 0.2 μmol/L to 1.0 μmol/L 

(depth<50 cm) except for station L06 under 40 cm (22.0 μmol/L). CH4 concentrations in the sediments in the 

Changjiang River Estuary and the adjacent areas ranged from 1.0 μmol/L to 2.0 μmol/L. In the eastern area of the 

East China Sea, CH4 concentrations in the sediments varied greatly, ranging from 0.2 μmol/L to 3.0 μmol/L. In 

general, low CH4 concentrations observed in the study areas may relate to the high concentration of sulfate 

(>20 mmol/L). We estimated the sediment -water CH4 fluxes as 0.64~2.12 μmol/(m2·d) by conducting the intact 

core incubation experiments. Our results combined with the previous studies indicated that the sediment-to-water 

CH4 emission in the East China Sea and the Yellow Sea was estimated as 6.7×108 mol/a. However, the emission 

rates estimated by Fick’s law were 2~5 times lower than that calculated by the incubation experiments, suggesting 

the uncertainties when estimating the sediment- water CH4 fluxes due to different models. 
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