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南海海马冷泉渗漏区的甲烷碳循环: 来自孔隙水和数

值模拟的约束 

朱金玉 1, 冯俊熙 3, 管红香 1, 2* 

(1. 深海圈层与地球系统教育部前沿科学中心, 海底科学与探测技术教育部重点实验室, 中国海洋大学海洋

地球科学学院, 山东青岛 266100; 2. 崂山实验室海洋矿产资源评价与探测技术功能实验室, 山东青岛 

266061; 3. 广州海洋地质调查局, 中国地质调查局, 广州 511458) 

摘 要: 在海底冷泉系统中 , 甲烷主要被甲烷厌氧氧化古菌和硫酸盐还原菌耦合的甲烷厌氧氧化作用 (AOM)所消耗。孔

隙水研究对于准确识别硫酸盐–甲烷转换带(SMT)、判断甲烷成因和量化甲烷通量至关重要。本次研究 , 我们对南海海

马冷泉渗漏中心两个代表性站位(ROV2A、ROV2Y)的孔隙水样品进行了详尽的地球化学分析 , 包括离子浓度(SO4
2–、Na+、

Cl–、Ca2+、Mg2+)、溶解无机碳(DIC)含量及其碳同位素(δ13CDIC)的测定。研究结果表明 , 两个站位的 SMT 普遍较浅 , 分

别在离海底 0.3 m 和 0.2 m 附近。进一步分析发现 , 在 SMT 处 , 两个站位的硫酸盐还原主要由 AOM 驱动 , 浅层沉积物

中由 AOM 和有机物氧化共同驱动。为了更深入地量化这些过程 , 我们采用一维反应运输模型对两个站位的离子浓度和

DIC 含量进行了数值模拟。模拟结果表明 , 两个站位的 SMT 下底界甲烷通量均较大 , 分别为 112.72 mmol/(m2·a)和 83.11 

mmol/(m2·a), 对 AOM 作用的贡献为 99%。此外 , 结合 DIC 及其 δ13CDIC 的四端员混合模型分析 , 我们发现两个站位的

甲烷成因主要为生物成因和热成因的混合 , 而各个生物地球化学过程对 DIC 的贡献则主要来源于 AOM 作用。孔隙水的

数值模拟和四端员混合模型为追踪冷泉环境下甲烷的来源、揭示冷泉系统中碳循环的动态变化 , 以及重建深海冷泉渗流

模式提供了重要的参考依据。  
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Methane cycling in Haima Seep, South China Sea: Numerical  

modeling insights 

ZHU Jinyu1, FENG Junxi3, GUAN Hongxiang1, 2* 

(1. Frontier Science Center for Deep Ocean Multispheres and Earth System , Key Lab of Submarine Geosciences and 

Prospecting Techniques, MOE and College of Marine Geosciences, Ocean University of China, Qingdao 266100, 

Shandong, China; 2. Laboratory for Marine Mineral Resources, Qingdao Marine Science and Technology Center, 

Qingdao 266061, Shandong, China; 3. MLR Key Laboratory of Marine Mineral Resources, Guangzhou Marine 
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Abstract: In submarine cold seep systems, methane diffusing upward from deep sediments reacts with downward-diffusing 

sulfate in shallow sediment pore water via anaerobic oxidation of methane (AOM), a process mediated by the collaboration of 

anaerobic methane-oxidizing archaea (ANME) and sulfate-reducing bacteria. The investigation of pore water is crucial for 

accurately identifying the depth of the sulfate-methane transition (SMT), determining methane origin, and quantifying methane 

flux. In this study, we conducted detailed geochemical analysis of pore water samples from two sites (ROV2A and ROV2Y) of 

the Haima cold seep seepage center in South China Sea, including determination of ion concentration, dissolved inorganic carbon 
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(DIC) content and δ13CDIC. The results indicate that the SMT at both sites are generally shallow, located around 0.3 m and 0.2 m 

respectively. Further analysis reveals that sulfate reduction at SMT is primarily driven by AOM at both sites, while in the shallow 

sediments, it is co-driven by AOM and organic matter oxidation. To further quantify these processes, one-dimensional reactive 

transport model was employed to simulate numerically the ion concentrations and DIC content at two sites. The modeling results 

demonstrate that these two sites exhibit considerable benthic methane fluxes, measuring 112.72 mmol/(m2·a) and 83.11 

mmol/(m2·a), with AOM accounting for 99% of these fluxes. In addition, a four-end-member mixing model analysis of DIC and 

its δ13CDIC, indicated that methane at both sites primarily originates from a mixture of biogenic and thermogenic sources, while 

AOM was found to be the dominant biogeochemical process contributing to DIC. Numerical simulation of pore water chemistry 

and application of four-end-member mixing model provide crucial insights into tracking methane sources, analyzing the dynamic 

carbon cycle, and reconstructing seepage models in cold seep environments. 

Keywords: cold seep; anaerobic oxidation of methane; reaction transport model; South China Sea 

0  引  言 

甲烷是一种强效的温室气体, 其增温潜势远高于二氧化碳, 主要以气态、液态和固态形式储存在沉积物

中(Falkowski et al., 2000; Deng et al., 2020; Ferré et al., 2020)。海底沉积物中甲烷的释放, 对于环境研究至关

重要。冷泉, 主要分布于大陆坡, 因其携带大量甲烷, 被认为是研究天然气水合物分解和甲烷释放的理想场

所(Campbell, 2006; Boetius and Wenzhöfer, 2013; Suess, 2014; Ceramicola et al., 2018)。在冷泉流体向上迁移的

过程中, 其所携带的甲烷会受到甲烷厌氧氧化古菌(anaerobic methane-oxidizing archaea, ANME)和硫酸盐还原

菌(sulfate-reducing bacteria, SRB)的共同作用而被消耗 , 这一关键过程被称作甲烷厌氧氧化作用(Anaerobic 

Oxidation of Methane, AOM)(Boetius et al., 2000), 主要的化学方程式如下: 

CH4+SO4
2−→HS−+HCO3

−+H2O (1) 

研究表明, AOM 作用能够有效消耗将近 90%的甲烷, 从而显著减少甲烷这一强效温室气体向海洋和大气中的

排放(Reeburgh, 2007)。因此, 对 AOM 作用的研究对于理解全球甲烷碳循环, 以及评估其对气候变化的影响

具有至关重要的意义。 

在冷泉系统中, 发生 AOM 作用的层位被称为硫酸盐–甲烷转换带(Sulfate Methane Transition, SMT), 在

SMT 上方, 有机质在硫酸盐的参与下发生降解, 这一过程被称为有机质硫酸盐还原作用(Organoclastic Sulfate 

Reduction, OSR)(Berner, 1980)。OSR 作用将有机质中的碳转化为溶解态形式释放到孔隙水中, 其主要反应方

程式如下: 

2CH2O+SO4
2−→2HCO3

−+H2S (2) 

AOM 和 OSR 作用过程中都会产生大量的溶解无机碳(dissolved inorganic carbon, DIC)(Claypool and Kaplan, 

1974; Berner, 1980; Boetius et al., 2000)。DIC 的累积会导致孔隙水碱度显著增加, 促进 HCO3
−与 Ca2+、Mg2+

等阳离子结合并形成自生碳酸盐岩沉淀(Bradbury and Turchyn, 2019; Aloisi et al., 2000)。因此, 对 OSR 作用、

AOM 作用以及自生碳酸盐岩沉淀的研究, 对于理解冷泉的物质和元素循环, 以及其对深海碳封存的潜在作

用, 具有重要的参考价值。 

位于 SMT 底部的产甲烷作用以及冷泉流体所携带的甲烷是 AOM 主要的甲烷来源。然而, 对于这两部分

甲烷来源在 AOM 作用中所占的相对贡献, 仍然是科学家们持续关注的关键问题。为了更准确地追踪外部来

源的甲烷, 并量化流体来源的甲烷通量, 一维反应运输模型常被用于相关研究。该模型通过计算孔隙水中离

子通量和反应速率, 不仅可以量化深部来源的甲烷通量, 还能够评估其对 AOM 作用的相对贡献(Dale et al., 

2008; Chuang et al., 2013; Luo et al., 2015; Feng et al., 2019; Luo et al., 2020; Cao et al., 2023)。通过这些定量分

析, 我们可以更深入地理解冷泉环境中碳的迁移、转化和封存的动态变化过程。此外 , 冷泉系统中甲烷的成

因复杂多样, 主要分为微生物成因和热成因两大类(Bernard et al., 1977; Kennicutt et al., 1993)。然而, 并非所



有研究站位都具备直接测量甲烷浓度及其碳同位素的条件。针对这种情况, 一种有效的替代方法是利用 DIC

浓度及其 δ13CDIC 构建四端员混合模型。该模型通过定量分析各个生物地球化学过程对 DIC 的贡献, 进而推

算出 δ13CCH4 并判定甲烷的成因和来源(Hu et al., 2018; Feng et al., 2019)。这种方法可以在缺乏直接甲烷数据

的情况下, 为我们理解冷泉系统中甲烷的形成和迁移路径提供重要的线索。 

琼东南盆地位于南海北部大陆架西部, 是在中生代结晶基底之上发育形成的新生代被动大陆边缘断陷盆

地, 面积约 4.5×104 km2(翟普强等, 2013)。该盆地在构造上属于新生代大陆边缘裂谷形成的复合盆地(何家雄

等, 2006), 第四纪沉积层和新近系上新统海相泥岩富含有机质, 为油气生成提供了良好的生烃环境(Xie et al., 

2006)。此外, 盆地内构造发育, 多种与甲烷渗漏相关的地质特征被相继报道, 包括冷泉、羽流、气烟囱和麻

坑等(Liang et al., 2017; Wang et al., 2018; Ye et al., 2019)。丰富的气源、有利的生烃条件以及良好的地质构造

特征, 使得琼东南盆地成为一个巨大的天然气水合物资源远景区(陈多福等, 2004)。 

本次研究样品采自南海海马冷泉的两个活动站位。通过详细的地球化学分析(包括阴阳离子浓度、DIC 浓

度以及 δ13CDIC测定), 并结合一维反应运输模型, 对两个站位进行数值模拟, 从而量化各站位中主要生物地球

化学反应的反应速率和离子通量。为了进一步识别甲烷的成因和来源, 以及 DIC 的来源和去向, 我们还采用

了四端员混合模型进行分析。通过这些综合分析, 本研究旨在深入理解南海海马冷泉的生物地球化学过程 , 

并揭示其复杂的碳循环动态。 

1 样品与方法 

1.1  分析方法 

研究样品于 2021 年 5 月, 在“海洋地质”六号执行的海马冷泉航次中, 通过插管(ROV2A: 35 cm)和液压管

(ROV2Y: 50 cm)采集。这两根岩心分别取自南海海马冷泉渗漏中心(16°43.8'N, 110°28.5'E), 其中 ROV2A 位于

贻贝分布区, ROV2Y 位于管虫分布区。样品采集后, 在 PVC 管上分别以 3 cm(ROV2A)和 5 cm(ROV2Y)的间

隔钻孔, 随后采用 Rhizon 取样器进行孔隙水抽取。所获得的孔隙水样品立即封装于 15 mL 离心管中, 并于

4 ℃条件下保存, 以备后续分析。 

为测试阴、阳离子浓度, 取 0.1 mL 孔隙水样品, 与超纯水以 1: 100 的比例进行稀释。阴离子(SO₄²⁻、Cl⁻)

的分析采用美国戴安公司(Dionex)ICS-2100 型离子色谱仪, 色谱柱为 Dionex IonPac AS18(4 mm×250 mm), 淋

洗液为超纯水, 流速设定为 1.0 mL/min。阳离子(Na⁺、Ca²⁺、Mg²⁺)的分析则采用瑞士万通(Metrohm)1–930–2360

型离子色谱仪, 色谱柱为 Metrosep C4–150/4.0, 淋洗液为 1.6 mmol/L 硝酸和 0.75 mmol/L 吡啶二羧酸的混合

溶液, 流速设定为 0.9 mL min⁻¹。上述阴、阳离子测定的标准偏差均小于 2%。 

溶解无机碳 (DIC)及其碳同位素组成 (δ13CDIC)的测定采用美国赛默飞世尔科技公司 (Thermo Fisher 

Scientific)生产的 MAT 253 型同位素比值质谱仪, 并联用 GasBench II 进样系统。具体分析步骤如下: 首先, 向

15 mL 的顶空瓶(Labco)中注入适量无水磷酸(H3PO4), 经氦气排空后注入 0.2 mL 水样。水样与磷酸充分反应

产生二氧化碳(CO2)气体, 将产生的CO2经毛细管色谱柱除杂后, 由氦气载入同位素比值质谱仪进行分析, 测

定其碳同位素比值。δ13C 值以国际标准 VPDB(Vienna Pee Dee Belemnite)为参考标准。DIC 浓度和 δ13CDIC的

测定精度分别优于 2%和 0.1‰。 

1.2  反应运输模型 

为了量化两个站位中的甲烷通量, 运用一维反应输运模型模拟了 ROV2A 和 ROV2Y 站点的离子浓度数



据。本模型包含了以下生物地球化学过程: 颗粒有机碳(Particulate Organic Carbon, POC)的降解、AOM、OSR、

产甲烷作用以及自生碳酸盐岩沉淀。表 1 列出了各离子速率表达式: 

表 1  离子速率计算方程 

Table 1  Rate expressions describing the biogeochemical reactions 

变量 速率 

SO4
2– –0.5RSR–RAOM 

CH4 0.5RMG–RAOM 

DIC ds·(1–φ)/φ/12·RPOC–0.5RMG+RAOM–RCP–RMP 

Ca2+ –RCP 

Mg2+ –RCP 

POC –RPOC 

 

 

孔隙水中溶质运移和反应 , 以及沉积物中 POC 的降解过程 , 均采用偏微分方程进行数值模拟计算

(Boudreau, 1997; Berner, 1980): 
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式中: t 为时间(a); x 为模拟的沉积物深度(m); φ 为孔隙度; C 为孔隙水中不同溶质的浓度(mmol/L); Ds为特定

溶质在孔隙水中的有效扩散系数(cm²/a); upw 为溶质在压实埋藏和流体渗漏共同作用下的净速度(cm/a); us 为

稳态埋藏条件下的沉积速率(cm/a); ΣR 为反应速率之和; POC 表示颗粒有机碳的含量。 

由于压实作用, 沉积物孔隙度随着埋藏深度的增加而逐渐降低(Boudreau, 1997): 

0( ) px
f fx e           (5) 

式中: φ
0
为海水–沉积物界面的孔隙度; φ

f
为沉积压实后的孔隙度; P 为孔隙度随埋藏深度增加的递减速率。 

孔隙水中溶质的有效扩散系数由其在海水中的扩散系数和孔隙度共同限定(Oelkers and Helgeson, 1991; 

Boudreau, 1997): 

1 2ln
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式中: Di为任意溶质在海水中的扩散系数, 其数值受温度的影响。 

沉积物的沉积速率受控于沉积速度和孔隙度, 孔隙水中溶质的迁移速度由沉积物的沉积速率和流体渗漏

速度共同决定(Wallmann et al., 2006; Reeburgh, 2007)。 
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模型中各项生物地球化学反应的反应速率计算如下(Wallmann et al., 2006; Chuang et al., 2019): 

4

c
POC POC

DIC CH c

POC
K

R K
C C K

  
 

 (9) 

0.95
POC 00.16 ( )

f

x
K a

u

    (10) 

2
4

2 2
4 4

6
SOs

SR POC

SO SO

(1 ) 10

12

Cd
R R

C K







 

  
  

 
 (11) 



2
4

2 2
4 4

6
SOs

MG POC

SO SO

(1 ) 10

12

Kd
R R

C K







 

  
  

 
 (12) 

2
4 4

AOM AOM CH SO
R K C C     (13) 

CP CP Ca Ca(OBS)( )R K C C    (14) 

MP MP Mg Mg(OBS)( )R K C C    (15) 

 

式中: a0 代表有机质的初始年龄, Kc为 POC 降解的动力学速率常数, ds表示沉积物的密度, KSO
4

2–是硫酸盐还原

的动力学速率常数, KAOM 为 AOM 的动力学速率常数, KCP, KMP 分别是钙镁沉淀的动力学速率常数。具体的参

数如表 2 所示。 

 

 

 

 

 

 

 

表 2  ROV2A 和 ROV2Y 站位模拟参数 

Table 2  Simulation parameters of sites ROV2A and ROV2Y  

参数 名称 ROV2A ROV2Y 单位 

物理参数 

T 底水温度 3 3 ℃ 

P 海底压力 100 100 bar 

S 底水盐度 34.7 34.7 - 

ds
a 沉积物密度 2.5 2.5 g/cm 

uf 
a 沉积埋藏速率 0.017 0.017 cm/a 

v0 流体渗漏速率 40 50 cm/a 

φ0
b 沉积物表层孔隙度 0.7 0.7 - 

φf
b 压实后的孔隙度 0.54 0.54 - 

pb 孔隙度随深度降低速率 0.005 0.005 - 

L 模拟深度 200 200 cm 

DSO4
2–c SO4

2–扩散系数 177 177 cm2/a 

DCH4
c CH4扩散系数 276 276 cm2/a 

DCa2+c Ca2+扩散系数 125 125 cm2/a 

DMg2+c Mg2+扩散系数 174 174 cm2/a 

生物地球化学参数 

KSO4
2−d SO4

2–动力学常数 0.2 0.2 μmol/cm3 

KAOM AOM 动力学常数 0.01 3*10–3 μmol/(cm3·a) 

KCP
d Ca2+沉淀动力学常数 0.5 0.5 a−1 

KMP
d Mg2+沉淀动力学常数 0.5 0.5 a−1 

rN
e N: C 16/106 16/106 - 

a0 有机质初始年龄 80 80 ka 

KC
f POC 降解动力学常数 35 35 μmol/cm3 

边界条件 

CSO4
2– x=0, L SO4

2–上、下边界浓度 28/0.0 28/0.0 μmol/cm3 

CCH4
 x=0, L CH4上、下边界浓度 5×10–4/10 1×10–4/20 μmol/cm3 



CNH4+ x=0, L NH4
+上、下边界浓度 1/1 1/1 μmol/cm3 

CDIC x=0, L DIC 上、下边界浓度 1/10 1/8 μmol/cm3 

CNa+ x=0, L Na+上、下边界浓度 430/430 430/430 μmol/cm3 

CCl– x=0, L Cl–上、下边界浓度 580/580 580/580 μmol/cm3 

CCa2+ x=0, L Ca2+上、下边界浓度 10/2.325 10/2.325 μmol/cm3 

CMg2+ x=0, L Mg2+上、下边界浓度 52/49 49/46 μmol/cm3 

注: a 据 Hu et al., 2019; b据 Luo et al., 2015, Wang et al., 2000; c 据 Boudreau, 1997; d 据 Chuang et al., 2019; e据 Chuanng 

et al., 2013; f 据 Wallmann et at., 2006。 

2  研究结果 

2.1  测试结果 

ROV2A 和 ROV2Y 两个站位中的 SO4
2−在沉积物–水界面的浓度均为 28 mmol/L, 与海水中 SO4

2−的浓度

(28~29 mmol/L)接近。随后, SO4
2−浓度随沉积深度的增加呈现近线性的降低趋势, 并在 28 cm(ROV2A)和 18 

cm(ROV2Y)处降至零(图 1)。两个站位中 Na+、Cl−的浓度变化幅度较小, 均稳定在 430 mmol/L 和 570 mmol/L

左右。DIC 浓度变化趋势与 SO4
2–相反, ROV2A 站位的 DIC 从沉积物–水界面的 1.6 mmol/L 逐渐增加, 在 SMT

处达到峰值 16.4 mmol/L; ROV2Y站位的DIC浓度从 2.5 mmol/L逐渐增加, 在 SMT处达到峰值 10.8 mmol/L。

ROV2A 站位中的 δ13CDIC从沉积物–水界面随埋藏深度逐渐降低, 由−5‰降至−37‰, ROV2Y 站位中的 δ13CDIC

从−9‰降至−38‰后趋于稳定, δ13CDIC 的垂直剖面与 DIC 的浓度剖面呈现出明显的镜像关系。此外, ROV2A

和 ROV2Y 两个站位中的 Ca2+和 Mg2+浓度由于与 DIC 结合而逐渐降低, 分别从 10 mmol/L 降低到 2 mmol/L

和从 7.5 mmol/L 降低到 1.5 mmol/L。两个站位详细的地球化学参数测试结果见表 3。 

 
图 1  离子浓度剖面图 

Fig.1  Concentration profiles of SO4
2–, DIC, Na+, Cl–, Ca2+, Mg2+and δ13CDIC 



表 3  研究区 ROV2A 与 ROV2Y 站位地球化学参数测试结果 

Table 3  Geochemical Data of sites ROV2A and ROV2Y in the Study Area 

深度(m) SO4
2− DIC Na+ Cl− Ca2+ Mg2+ δ13CDIC(‰) 深度(m) SO4

2− DIC Na+ Cl− Ca2+ Mg2+ δ13CDIC(‰) 

ROV2A ROV2Y 

0.06 28.29  1.55 441  574  10.33  51.38  –4.02 0.05 28.26  2.57 434  580  9.40  50.17  –9.51 

0.06 28.08  1.65 439  582  10.10  51.92  –5.36 0.1 21.14  6.24 434  578  7.58  48.58  –20.75 

0.09 27.93  1.87 426  565  8.95  49.13  –6.66 0.15 5.34  10.26 431  577  3.78  47.50  –38.95 

0.12 25.19  3.25 436  584  8.23  49.96  –8.09 0.2 0.96  10.89 429  579  3.00  44.96  –37.30 

0.12 24.69  3.14 436  580  8.25  49.67  –7.57 0.25 0.42  8.79 430  579  1.93  43.42  –35.41 

0.15 23.37  3.51 435  583  7.73  49.88  –10.07 0.3 0.92  8.21 420  566  2.55  44.29  –39.52 

0.18 19.46  3.86 434  577  6.28  48.50  –15.92 0.35 0.77  9.72 439  599  2.99  47.25  –40.01 

0.21 14.28  7.04 426  572  4.45  48.38  –21.59 0.4 0.71  10.81 436  584  2.30  46.33  –40.82 

0.24 11.61  5.50 443  568  3.18  49.08  –15.46 0.45 0.57  10.61 433  570  1.55  44.63  –40.92 

0.27 4.10  11.51 432  556  1.93  47.54  –35.28         

0.3 1.65  16.43 432  564  2.20  46.50  –36.98         

0.3 1.60  9.35 423  553  1.68  45.54  –33.60         

0.33 1.59  11.16 428  550  2.03  45.13  –37.77         

注: 单位为 mmol/L。 

2.2 模拟结果 

本研究中, ROV2A 和 ROV2Y 两个站位的数值模拟深度均设定为 0.5 m, 以覆盖主要的生物地球化学活

动区域。对于大多数离子, 模型的模拟曲线与实测数据均表现出较好的一致性, 表明模型能够较好地重现沉

积柱中的离子浓度分布特征。然而, 由于 ROV2Y 站位 DIC 的浓度实测数据离散性较高, 导致其模拟曲线与

实验数据的拟合程度相对较低。尽管如此, 数值模拟结果仍然提供了有价值的认识, 并为理解该区域的地球

化学过程提供了依据, 详细的模拟结果如图 2 所示。 

基于反应运输模型计算得到 ROV2A 和 ROV2Y 中生物地球化学过程的反应速率以及各离子的边界通量, 

汇总如下表 4 所示。结果显示, 两个站位中的颗粒有机碳降解速率(𝑅𝑃𝑂𝐶)基本一致, 分别是 2.03 mmol/(m2·a)

和 2.56 mmol/(m2·a)。ROV2Y 站位的硫酸盐还原速率(RSR; 1.86 mmol/(m2·a))为 ROV2A 站位(0.93 mmol/(m2·a))

的两倍。同样地, ROV2Y 站位的产甲烷速率(RMG; 0.71 mmol/(m2·a))也高于 ROV2A 站位(0.09 mmol/(m2·a))。

然而, ROV2Y 站位中的 AOM 速率(RAOM; 75.86 mmol/(m2·a))则低于 ROV2A 站位(111.24 mmol/(m2·a))。值得

注意的是, 两个站位的 SMT 下底界甲烷通量(FCH4(x=L); 112.72 mmol/(m2·a)和 83.11 mmol/(m2·a))均显著大于深

度整合的产甲烷速率(0.09 mmol/(m2·a)和 0.71 mmol/(m2·a))。此外, 硫酸盐还原速率(分别为 0.93 mmol/(m2·a)

和 1.86 mmol/(m2·a))明显低于 AOM 作用的速率(分别为 111.24 mmol/(m2·a)和 75.86 mmol/(m2·a)), 其中

ROV2A 站位中的 RSR 比 RAOM低约两个数量级。 



 
圆点: 实测数据; 曲线; 模拟曲线; 灰色阴影区域; SMT 层位。 

图 2  阴阳离子模拟剖面图 

Fig.2  Modeling results of ions profiles 

表 4  ROV2A 和 ROV2Y 站位模拟结果: 深度整合速率(R)及各离子的边界通量(F) 

Table 4  Modeling results of sitesROV2A and ROV2Y: depth-integrated rates (R) and benthic flux (F) of different ions. 

站位 RPOC RSR RMG RAOM FDIC(x=0) FSO4
2–

(x=0) FCH4(x=0) FCa(x=0) FDIC(x=L) FSO4
2–

(x=L) FCH4(x=L) FCa(x=L) 

ROV2A 2.03 0.93 0.09 111.24 –3.42 –24.2 –0.16 –9.23 12.35 34.05 112.72 25.29 

ROV2Y 2.56 1.86 0.71 75.86 –151.33 –361.53 –1.72 –142.96 39.49 1.05 83.11 31.9 

注: 单位为 mmol/(m2·a)。 

3  讨  论 

3.1  AOM 作用与 OSR 作用 

在 ROV2A 和 ROV2Y 两个站位中, SO4
2–的浓度均自沉积物–水界面向下递减, 且呈现近似线性的递减趋

势。基于 SO4
2–浓度耗尽深度, 确定 ROV2A 和 ROV2Y 站点的 SMT 深度分别为 28 cm 和 18 cm。研究表明, 

SMT 的深度与甲烷通量及流体渗漏速率密切相关, 较浅的 SMT 通常对应着较大的甲烷通量和流体渗漏速率

(Borowski et al., 1997)。根据一维反应运输模型的模拟结果, ROV2A 站位的甲烷通量和流体速率分别为 112.72 

mmol/(m2·a)和 40 cm/a, ROV2Y 站位的甲烷通量和流体速率分别为 83.11 mmol/(m2·a)和 50 cm/a。研究区两个

站位的甲烷通量与冷泉渗漏边缘站位相比要大得多(Chuang et al., 2013; 邬黛黛等, 2013; 吴雪停等, 2016), 这

与研究站位位于冷泉渗漏中心, 大量甲烷流体渗漏相关。 

OSR 作用和 AOM 作用过程中均会产生大量的 DIC。浅表层沉积物中, DIC 的浓度与海水值相近, 随着

OSR 和 AOM 作用的进行, DIC 浓度逐渐增加, 并在 SMT 处分别达到最大值 16.43 mmol/L(ROV2A)和 10.89 

mmol/L(ROV2Y)。与此同时, 孔隙水的碱度也因 DIC 浓度的增加而升高, 从而促进了自生碳酸盐岩的沉淀



(Bradbury and Turchyn, 2019; Aloisi et al., 2000), 这种沉淀作用在孔隙水剖面上体现为 Ca2+和 Mg2+浓度的降

低。此外, Na+和 Cl–浓度在剖面上保持稳定, 表明研究区域内未发生天然气水合物分解(Hesse and Harrison, 

1981; Hesse, 1990)。 

由于 OSR 和 AOM 作用过程中, 硫酸盐的消耗量(ΔSO4
2–)与 DIC 的生成量(ΔDIC)比例(RC: S)不同, 分别为

2∶1 和 1∶1。因此, 可以根据 RC∶S的比值区分这两种生物地球化学过程(Luo et al., 2013; Hu et al., 2015; Hu 

et al., 2018; Hu et al., 2020)。然而, 随着反应的进行, DIC 含量逐渐增加, 孔隙水的碱度显著升高, DIC 更易与

钙、镁离子结合形成碳酸盐岩(Bradbury and Turchyn, 2019; Aloisi et al., 2000)。因此在进行 RC∶S 计算时, 应将

钙、镁离子的沉淀考虑在内(ΔDIC+ΔCa+ΔMg)(Luo et al., 2013; Wu et al., 2013; Hu et al., 2015; )。两个研究站

点的 RC: S 整体上都位于 1: 1, 说明两个站点主要以 AOM 作用为主。但在浅表层沉积物中, RC∶S接近 2∶1, 指

示 OSR 作用占主导地位(图 3)。数值模拟的结果有力地佐证了这一结论, 在整个深度剖面上, RAOM 显著高于

RSR。在 ROV2A 站位, RAOM(111.24 mmol/(m2·a))比 RSR(0.93 mmol/(m2·a))高约两个数量级, 显示出 AOM 作用

在该站位的主导地位。ROV2Y 站位中, RAOM 和 RSR 分别为 75.86 mmol/(m2·a)、0.71 mmol/(m2·a), 虽然差距略

小于 ROV2A 站位, 但也接近一个数量级之差, 同样突显了 AOM 在该站位厌氧分解过程中的重要性。综上所

述, AOM 是研究站位中消耗硫酸盐的主要生物地球化学过程。 

δ13CDIC 与 DIC 浓度的变化呈现显著的镜像特征。沉积物–水界面的 δ13CDIC 值与海水的 δ13CDIC(0; Zeebe, 

2007)基本一致, 表明初始沉积物中 DIC 的碳同位素组成主要受海水混合影响。随着沉积深度的增加, δ13CDIC

开始降低, 并在 SMT 处分别达到最小值−37‰(ROV2A)和−39‰(ROV2Y), 反映了 SMT 内部强烈的生物地球

化学活动。SMT 内部的 δ13CDIC 与南海正常海相有机质碳同位素数值(δ13CTOC; 20‰; 陈法锦等, 2012)相比更为

亏损, 暗示了除有机质分解以外的其他 DIC 来源。SMT 内部的 δ13CDIC 亏损与 AOM 过程中的碳同位素分馏

效应密切相关, 在 AOM 过程中, 微生物会优先利用轻的 12C, 从而使得残余 DIC 的碳同位素组成向负值偏移

(Zeebe, 2007; Meister et al., 2019)。本研究站位中 δ13CDIC的极值普遍位于−40‰左右, 较南海有机质的碳同位

素组成值更为负偏, 这有力地表明, 这些 DIC的主要来源为 CH4, 并且进一步印证了 AOM作用是该区域 DIC

产生的主要途径。 

 

图 3  钙镁沉淀校正的溶解无机碳生成量(ΔDIC+ΔCa2++ΔMg2+)与硫酸盐消耗量(ΔSO4
2−)关系图 

Fig.3  DIC vs. sulfate concentration cross plot, corrected for carbonate precipitation at ROV2A and ROV2Y 

3.2  甲烷来源与 DIC 碳循环 

两个站点的 RC: S 和数值模拟得到的 SMT 下底界甲烷通量共同指示着外部甲烷的输入。RC: S 能够区分

AOM 作用过程中消耗的甲烷究竟是来源于原位的产甲烷作用 , 还是外部输入的甲烷输入 (Burdige and 

Komada, 2011; Komada et al., 2016)。在产甲烷作用过程中, DIC 和甲烷以 1∶1 的比例产生, 随后, 产生的甲



烷在 AOM 作用过程中被 SO4
2–以 1∶1 的比例消耗。因此, 在产甲烷作用和 AOM 作用的耦合作用下, 该过程

的最终 RC∶S 值应为 2∶1(Burdige and Komada, 2011; Wu et al., 2016), 与 OSR 过程的 RC∶S 值一致。由此可见, 

当系统中没有外部甲烷输入时, RC∶S 值应为 2∶1。然而, 在 SMT 以深的层位中, 研究站位的 RC∶S值小于 2∶

1, 表明存在外部来源的甲烷输入, 打破了产甲烷作用和 AOM 作用之间的平衡。此外, 数值模拟得到的 SMT

下底界甲烷通量也进一步印证了外部甲烷输入的观点。ROV2A 和 ROV2Y 两个站点中的产甲烷速率(RMG)分

别为 0.09 mmol/(m2·a)和 0.7 mmol/(m2·a), 而 AOM 作用过程中消耗的甲烷通量 (RAOM)分别为 111.24 

mmol/(m2·a)和 75.86 mmol/(m2·a)。这一结果表明, 在这两个站点, AOM 作用过程中消耗的甲烷约 99%来自于

外部输入, 而非原位产生。外部输入的甲烷在这两个站点的碳循环中具有至关重要的意义。  

孔隙水 DIC 主要有以下四个来源: 一是通过扩散作用而来的海水 DIC; 二是 OSR 过程中产生的 DIC; 三

是 AOM 过程中产生的 DIC; 四是产甲烷作用过程剩余的 DIC(Oelkers and Helgeson, 1991)。基于以上四个来

源, 采用四端员混合模型, 并结合孔隙水中的 DIC 和 δ13CDIC 定量计算各碳源对 DIC 的贡献比例, 从而对孔

隙水中 DIC 的来源进行定量解析(Hu et al., 2018; Feng et al., 2019): 

13 13 13 13 13
EX SW SW OSR OM AOM EM MG OMC C C C CX X X X          (16) 

式中: X 为各种来源的 DIC 在总 DIC 库中的占比, 分别是海水来源 DIC 的比例(XSW)、OSR 过程产生的 DIC

比例(XOSR)、AOM 过程产生的 DIC 比例(XAOM)、产甲烷作用过程中剩余的 DIC 比例(XMG)。各部分的碳同位

素组成(δ13C)以不同的下标加以区分, 以表示不同生物地球化学过程中的碳同位素数值, 具体包括: 典型海水

的 δ13CDIC(δ13CSW; 0‰)、有机质的碳同位素(δ13COM; −20‰)、外部甲烷的碳同位素(δ13CEM)。 

由于渗漏甲烷对孔隙水的影响显著, 导致 DIC 与 DIC×δ13CDIC 之间呈现线性相关关系(Hu and Burdige, 

2007; Ussler and Paull, 2008; Hu et al., 2010)。因此, 可以通过线性回归分析确定外部来源的 DIC 的碳同位素

组成(δ13CEX)。根据图 4 中的回归结果, 两个站点的 δ13CEX 分别为−42.77‰(ROV2A)、−52.05‰(ROV2Y)。XSW

通过典型海水的 DIC 浓度(2.1 mmol/L)除以 SMT 处的 DIC 浓度获得, 两个站点的 XSW为 12.8%和 19.3%。根

据反应模型的数值模拟结果, ROV2A 站点的 XOSR、XAOM、XMG分别是 0.73%、87.85%、0.07%, ROV2Y 站点

的相应比例则分别为 1.99%、81.08%、0.76%。基于上述参数和四端员混合模型, ROV2A 和 ROV2Y 站点的外

部甲烷碳同位素组成(δ13CEM)计算结果分别为−42.59‰和−51.37‰。 

海洋沉积物中的甲烷主要通过两种途径生成: 一是微生物成因, 包括二氧化碳还原和碳底物还原发酵

(Whiticar, 1999); 二是热成因, 即有机物和重质烃的热裂解(Sackett, 1978)。这两种途径产生的甲烷具有显著

不同的碳同位素组成(δ13C), 微生物成因的甲烷 δ13C 值通常在–50‰至–110‰之间(Whiticar, 1999), 而热成因

的甲烷 δ13C 值则–30‰至–50‰之间(Sackett, 1978)。南海南部海洋沉积物中的甲烷主要来源于生物气, 而南海

北部的甲烷来源复杂, 主要来源于生物气和热成因甲烷(Huang et al., 2022; Zhang et al., 2021)。在缺乏直接甲

烷取样的情况下, 孔隙水中的 DIC 浓度及其 δ13CDIC 结合四端员混合模型可作为推断甲烷来源的重要指标

(Chen et al., 2010)。本研究中, 四端员混合模型的数值结果表明, ROV2A 和 ROV2Y 站点的甲烷来源很可能是

热成因和生物成因的混合。 



 

图中 δ13CEX 为外部来源 DIC 的 δ13C。 

图 4  DIC 与 DIC×δ13CDIC 线性回归计算 δ13CEX 

Fig.4  δ13CEX calculated from the linear regression of DIC vs. DIC×δ13CDIC at ROV2A and ROV2Y 

4  结  论 

本研究选取了南海海马冷泉渗漏中心两个代表性站位的孔隙水样品, 进行了详细的地球化学分析, 包括

阴阳离子浓度、DIC 含量以及 δ13CDIC 的测定。在此基础上, 我们采用一维反应运输模型对上述参数进行了数

值模拟。主要研究结论如下: ①硫酸盐还原机制的垂直分异: 通过对 RC∶S 的分析, 我们发现两个站位中硫酸

盐还原作用在浅表层沉积物中主要由 OSR 驱动; 在 SMT 内部, 则主要由 AOM 驱动。②浅层 SMT 和高甲烷

通量: 两个站位的 SMT 深度均较浅, 分别位于 0.3 m 和 0.2 m 处。数值模拟结果显示, 两个站位的 SMT 下底

界甲烷通量均较大, 分别为 112.72 mmol/(m2·a)和 83.11 mmol/(m2·a), 这表明海马冷泉渗漏中心具有显著的甲

烷释放潜力。③DIC 碳库的甲烷来源主导: 分析结果表明, 研究区域 DIC 碳库中的碳主要来源于甲烷的氧化

分解, 这突显了甲烷在冷泉碳循环中的重要作用。④甲烷成因的生物和热成因混合: 通过 DIC 的四端员混合

模型分析, 我们计算出两个站位中 δ13CH4 分别为−42.59‰和−51.37‰。根据同位素特征, 我们推断两个站位

的甲烷成因主要为热成因甲烷和生物/热成因的混合, 这为理解该区域甲烷的来源提供了重要的同位素证据。 
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