
 

春季东海CO分布特征及表层源−汇过程研究
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摘    要：本文基于 2023 年春季东海的现场调查，对该海域一氧化碳（CO）的浓度分布、光生成速率、暗

反应速率、微生物消耗速率和海−气通量进行了研究。结果表明，大气中 CO 混合比范围为 137～

364 ppbv，平均值为（205 ± 58） ppbv；表层海水的 CO 浓度范围为 0.18～3.02 nmol/L，平均值为（1.4 ±

0.7） nmol/L；海水中 CO 的垂直分布整体呈现表层浓度高、随深度增加浓度逐渐减小的趋势，且各水层

中 CO 浓度的日变化明显。所有采样站位表层海水的 CO 均处于过饱和状态，表明东海是大气 CO 的

净来源。据计算，春季东海表层海水的 CO 全光谱太阳辐射光生成速率为（67.67 ± 4.38） nmol/(L·d)，

暗反应速率为（3.70 ± 0.45） nmol/(L·d)，微生物消耗速率常数为（2.34 ± 1.04） /d。东海春季表层海

水中 CO 的光生成量为（196.96 ± 12.75） Gg·(CO-C)，暗反应生成量为（19.62 ± 2.04） Gg·(CO-C)，微

生物消耗量为（23.98 ± 0.19） Gg·(CO-C)，结合海−气扩散通量的结果，本文估算得到东海春季向大气

输送 CO 为（1.57 ± 1.67） Gg·(CO-C)。本研究结果显示，在评估全球海洋 CO 排放量时，沿岸地区的排

放是不可忽视的重要一环。
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Distribution and surface source-sink process of CO in the East China Sea in spring
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Abstract: This  study  investigated  the  concentration  distribution,  photoproduction  rate,  dark  reaction  rate,
microbial  consumption  rate,  and  sea-to-air  flux  of  carbon  monoxide  (CO)  in  the  East  China  Sea,  based  on  a
field survey conducted in the spring of 2023. Results revealed that atmospheric CO mixing ratios ranged from
137 to 364 ppbv, with a mean of (205 ± 58) ppbv. In the surface seawater, CO concentrations varied from 0.18 to
3.02 nmol/L, with a mean of (1.4 ± 0.7) nmol/L. The vertical distribution of CO displayed higher concentrations
in  the  surface  layer,  decreasing  with  depth,  and  exhibited  noticeable  daily  variations  across  different  water
layers. In particular, the surface layer seawater showed CO supersaturation at all sampling stations, indicating
the role of the East China Sea as a net source of atmospheric CO. The findings underscore the significance of
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coastal  emissions  when  assessing  global  oceanic  CO  emissions.  Moreover,  the  full-spectrum  solar  radiation
photoproduction rate  of  CO in the surface seawater  of  the East  China Sea during spring was calculated to be
(67.67 ± 4.38) nmol/(L·d), the dark reaction rate as (3.70 ± 0.45) nmol/(L·d), and the microbial depletion rate
constant  as  (2.34  ±  1.04)  /d.  Notably,  the  photoproduction  of  CO  in  the  surface  seawater  during  spring
accounted  for  (196.96  ±  12.75)  Gg·(CO-C),  while  dark  reaction  production  and  microbial  consumption
contributed  (19.62  ±  2.04)  Gg·(CO-C)  and  (23.98  ±  0.19)  Gg·(CO-C),  respectively.  Combining  these  results
with  sea-to-air  diffusive  fluxes,  it  was  estimated  that  the  East  China  Sea  released  approximately  (1.57  ±
1.67) Gg·(CO-C) of CO into the atmosphere during spring.

Key words: carbon monoxide; sea-to-air flux; photoproduction; dark production; microbial consumption; East
China Sea

一氧化碳（CO）作为一种大气微量气体，在

全球气候变化中起着不可忽视的作用。作为一

种间接的温室气体 [1]，CO通过与大气羟基自由

基（·OH）反应，削弱了大气的氧化能力，进而延

长了其他强效温室气体如臭氧（O3）、甲烷（CH4）

和卤代烃的半衰期 [2]。诸多温室气体寿命的延

长以及伴随 CO氧化产生的二氧化碳（CO2），将

会导致地球温室效应加剧和全球气候改变 [3]。

CO主要分布在对流层大气底部和海洋中，在底

层大气中，CO几乎存在于所有含碳燃料产生的

废气中 [4-6]，在海洋中，CO是有色溶解有机物

（ chromophoric  dissolved  organic  matter,  CDOM）

降解过程中第二丰富的含碳产物 [7-8]，加之其迁

移转化路径较为单一，易于追踪，可以将其作为

大气和海洋中难以直接测量的 CO2 和生物活

性碳 [9-11] 的替代指标。因此，CO的生物地球化

学循环过程研究是全球碳循环中不可或缺的

一环。

海洋是大气中 CO的主要天然释放区，这一

点通过Bates等[12]、Lamontagne等[13] 和Swinnerton
等 [14] 的研究得到了验证。在确定了海洋是 CO
的天然来源之一后，海内外研究者对海洋中 CO
的来源过程和去除途径展开了半个多世纪的研

究，Conrad和 Seiler通过对大西洋海水进行过

滤、煮沸以及加入灭活剂等一系列处理[15]，证实

了特定微生物种群对 CO的消耗作用；Mopper
等的研究发现，CO在赤道太平洋海域呈现明显

的昼夜变化，并推论出 CO主要生成途径为光生

成 [16]。此后的工作陆续揭示了海洋 CO的主要

生成来源是 CDOM光化学降解 [17]，其他来源包

括有机物的热力学降解（暗反应）[18]、降雨释放[19]

和藻类的直接释放[20]，海洋 CO的主要消耗途径

包括微生物作用 [21- 22] 和海−气扩散 [23-24]。近年

来，关于海洋中 CO的研究从宏观走向微观，开

始探究 CDOM光降解的 CO生成基团组分和异

养细菌消耗 CO的分子生物学过程模式[25-27]，例

如，使用超高分辨率质谱证明海洋样品中木质素

的存在[28]，通过宏基因组和宏转录组技术分析海

洋环境中存在的 CO消耗细菌的种类和群落构

成[29]；同时又从细微走向庞大，利用各种海洋动

力学模型或海洋生物地球化学循环模型从整体

上探究 CO的源−汇体系[30-31]，例如，使用海洋环

流与生物地球化学耦合模型（NEMO-PISCES）模
拟全球海洋的 CO收支，并估算通过海洋进入大

气的年均 CO释放量 [32]。虽然全球各大洋及其

边缘陆架海区的 CO研究已在众多论文中被广

泛提及[33-35]，自 2010年以来，国内研究者开始逐

步开展对中国近海 CO的时空分布和生物地球

化学过程研究 [36-39]，但是这些研究往往聚焦于

CO的时空分布及其单一的来源或去向，鲜见系

统性的源−汇过程报道，而这些系统性的数据的

缺失导致中国近海 CO完整的生物地球化学循

环过程的构建存在较大困难。东海的研究主要

集中在秋季和冬季，春季的研究较少，莫祥杰等

对 2021年春季东海进行了研究，但并未考虑

CO光化学生成和完整的源−汇过程[37]。

东海受到人类活动的影响较大，季节交替对

环境条件变化的影响很大，CO的时空分布和

源−汇过程呈现复杂的特征，在多方面因素的共

同影响下，东海海水中 CO的浓度在春季达到峰

值。本研究旨在描述 2023年春季中国东海

CO的时空分布特征，探讨研究海域的物理、化
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学、生物环境因素对 CO迁移和转化的影响，并

对表层海水中 CO的光化学生成、暗反应生成及

微生物消耗的速率进行测定并量化分析，对于深

化我们对陆架海域在全球海洋 CO循环中的生

物地球化学作用的理解具有积极的推动作用。 

1   材料与方法
 

1.1    样品采集

于 2023年 4月 18日至 5月 9日搭载“向

阳红 18”号科考船对东海进行了现场调查，各

个采样站位的位置、深度、采样时间和风速见

表 1。本航次共设 5个断面，43个采样站位，所

有站位均采集大气和全水层海水样品，对 2023
年春季东海全水层的 CO进行充分研究。

在现场调查中，海水样品由配备直读式温盐

深仪（CTD）的 Niskin采水器采集，然后通过硅胶

管注入经 10% HCl和Milli-Q水预清洗过的 50 mL
高硼硅玻璃样品瓶的底部，注意控制水流速度，

避免气泡和旋涡产生，并将玻璃瓶润洗 2～3次，

待海水溢出约 2倍样品瓶体积后使用压盖器迅

速将聚四氟乙烯瓶盖压紧，保证瓶内无气泡[40]。

采样完成后，立刻对海水中 CO混合比进行测

定。大气 CO样品在距离海洋表面约 10 m处的

甲板上采集，为降低船体带来的污染，采样时机

选择发动机关停但船仍滑行前进时，使用 10 mL
气密注射器迎风采集，采样结束立刻对大气中

CO混合比进行测定。 

1.2    样品测定 

1.2.1    CO浓度的测定

使用陆小兰等[41]2010年提出的顶空法处理

海水样品，具体方法如下：现场采集样品后，用

10 mL气密注射器向 50 mL样品瓶中精确注入

8 mL经纯化仪提纯后的氮气，并使用另一支无

 

表 1    采样站位的坐标、深度、采样时间和风速

Tab.1    The  location,  depth,  sampling  time  and  wind  speed  of
sampling stations

站位名 坐标 深度/m 采样时间 风速/m·s−1

SF-1 123°33.4′ N 31°09.2′ E 20 6:35 10.3

SF-2 123°40.1′ N 31°29.5′ E 30 13:29 13.2

S01-1 122°41.8′ N 29°59.8′ E 34.6 19:41 14.2

S01-2 123°9.2′ N 29°59.6′ E 51.9 6:00 9.7

S01-3 123°29.9′ N 30°00′ E 70 10:34 5.4

S01-4 123°54.1′ N 30°00′ E 56 15:34 7.4

S01-5 124°17.8′ N 30°00′ E 58 19:57 8.8

S01-6 124°41.7′ N 29°59.8′ E 58.6 5:59 9.2

S01-7 125°5.9′ N 29°59.8′ E 59 10:24 8.9

S01-8 125°30′ N 29°59.9′ E 60 14:42 9.1

S01-9 125°53.7′ N 29°59.9′ E 71 18:52 10.4

S12-1 125°32.4′ N 29°33.9′ E 97 6:07 /

S12-2 125°10.8′ N 29°4.2′ E 85 10:44 /

S02-8 124°46.6′ N 28°34.1′ E 97 17:16 7.6

S02-7 124°29.9′ N 28°43.2′ E 85 20:32 8.9

S02-6 124°13.3′ N 28°52′ E 73 6:06 14

S02-5 123°50.7′ N 29°1.1′ E 83 9:52 16.3

S02-4 123°39′ N 29°10.1′ E 73 15:25 10.7

S02-3 123°22.2′ N 29°19.1′ E 70 19:36 5.8

S02-2 123°6.2′ N 29°28.1′ E 60 5:58 4.9

S02-1 122°48.5′ N 29°37.2′ E 52 11:51 5.6

续表

站位名 坐标 深度/m 采样时间 风速/m·s−1

SF-3 122°51.2′ N 29°2.8′ E 59 18:47 5

S03-1 122°19.1′ N 28°37.2′ E 45 5:59 4.2

S03-2 122°34.8′ N 28°28.2′ E 68 11:01 4.2

S03-3 122°52.8′ N 28°18.5′ E 78 15:19 5.2

S03-4 123°10.8′ N 28°9.5′ E 83 18:55 5.3

S03-5 123°28.6′ N 27°59.9′ E 85 23:04 6.8

S23-1 124°9.7′ N 28°5.5′ E 94 6:05 7.3

S03-6 123°47.0′ N 27°50.5′ E 89 9:47 7.3

S34-1 123°11.5′ N 27°27.4′ E 97 5:54 7.5

S04-5 122°41.9′ N 27°5.9′ E 106 10:34 9.3

S04-4 122°25.7′ N 27°16.8′ E 90 14:55 8.6

S04-3 122°10.2′ N 27°27.1′ E 89 17:56 7.8

S04-2 121°54.1′ N 27°37.9′ E 70 22:20 8.1

S04-1 121°37.7′ N 27°48′ E 35 6:00 6.8

SF-4 121°19.1′ N 27°25.2′ E 37 10:46 9

S05-1 120°55.6′ N 26°59.9′ E 40 15:01 9.5

S05-2 121°13.7′ N 26°49.2′ E 65 20:22 6.5

S05-3 121°31.9′ N 26°37.8′ E 75 23:41 7.1

S05-4 121°49.1′ N 26°27.0′ E 100 6:00 8.7

S05-5 122°7.1′ N 26°16.2′ E 102 10:24 7.4

S05-6 122°25.1′ N 26°4.8′ E 105 14:54 10.2

S45-1 122°23.4′ N 26°40.8′ E 102 20:20 9.7

334 海    洋    环    境    科    学 第 44 卷



活塞 10 mL注射器收集溢出的海水样品。将处

理完的样品置于轨道式振荡仪上以 300 r/min的

速度振荡 5 min，使样品瓶中的高纯氮气与海水

样品快速到达气液平衡状态。振荡结束后，使

用 10 mL气密注射器从样品瓶中抽取顶空气体

6 mL（注意：抽取时不要抽取到海水，并再次通过

无活塞的 10 mL注射器将溢出的海水样品流注

回样品瓶内，以保持在抽取顶空气体时样品瓶内

外压强相同），将其通过 0.22 μm的聚四氟乙烯

（polytetrafluoroethylene，PTFE）阻水滤膜后注入

TA3000R痕量气体分析仪中进行测定。测得的

CO平衡时的顶空中 CO混合比（ppbv）通过公式

（1）转换为海水中溶解的 CO浓度（nmol/L），此
方法的最低检出限为 0.02 nmol/L，分析精度优

于 10%。 

1.2.2    CO微生物消耗速率的测定

Niskin采水瓶中采集的海水通过硅胶管与

装 PTFE三通阀接口的预先经过  10%  HCl和
Milli-Q水清洗过的 300 mL气密注射器连接，润

洗 2～3次后，无顶空采样，旋紧三通阀保持气密

性，随后把注射器置于使用该站表层海水水浴的

保温箱中避光培养。将现场采集后立刻测定得

到的 CO浓度作为微生物消耗实验的初始浓

度。30 min后取培养样品测定 CO浓度，作为第

二个时间点的浓度，之后每隔 30 min到 3 h（根
据 CO消耗速率的情况确定）测定一次培养样品

中的 CO浓度，共选取 5个时间点进行测定。 

1.2.3    光生成和暗反应速率的测定

收集到的表层海水样品通过 0.45  μm和

0.2 μm的聚醚砜（polyethersulfone，PES）膜过滤

后，用纯化仪纯化后不含 CO的高纯氮气鼓泡

20 min。然后将处理后的海水样品转移到几个

200 mL的石英瓶中，并测量初始 CO浓度以扣除

背景值。为了研究不同辐射波段下的海水中

CO的光生成和暗反应速率，预先对石英瓶进行

了以下几种处理：

（1）暴露在全光谱照射下，表面无覆盖；

（2）用Mylar-D薄膜覆盖，可过滤 280～320 nm
的紫外线 B辐射（ultraviolet  B radiation，UVB），
允许 320～400 nm的紫外线 A辐射（ultraviolet A
radiation，UVA）和 400～700 nm的光合有效辐射

（photosynthetically active radiation，PAR）通过；

（3）用 UF3有机玻璃薄膜覆盖，只允许 400～
700 nm的 PAR通过；

（4）用多层铝箔包裹，确保不透光。

海水样品在 UVB辐射下的 CO的光产量通

过处理 （ 1）减去处理 （ 2）的测量值计算得到 ，

UVA辐射下的 CO的光产量通过处理（2）减去处

理（3）的测量值计算得到，PAR辐射下的 CO光

产量是处理（3）的测量值，处理（4）是光照期间 CO
的暗反应部分，需在计算 CO的光产量时进行

扣除。

所有石英瓶都放置在甲板的循环海水水浴

中，在太阳下直接照射 2～3 h，可根据现场太阳

辐射强度酌情控制照射时长。在较短的太阳辐

射时间内，CO光生产随时间的变化可以被视为

一个常数。通过测量石英瓶内 CO的浓度扣除

背景值后，除以光照时间即得到 CO的光生成速

率 [Kphoto，nmol/(L·d)]，同理，暗反应速率（Kdark）

由处理（4）计算得到。本实验使用装有 OLIS-
270的 2英寸积分球的 OL756紫外可见光分光

辐射仪，每隔半小时测量并记录入射太阳辐射强

度（波长精度为± 0.15 nm；光谱辐射度精度为 1%）。 

1.3    数据分析 

1.3.1    大气和海水中 CO浓度的计算

大气样品中 CO的浓度（[CO]atm）即为仪器

面板上显示的数值，以 CO在氮气（N2）中的体积

分数（ppbv）表示。而海水中 CO的浓度（[CO]，
nmol/L），则需要利用平衡的顶空气体中 CO的

体积分数（ma）计算得到，公式如下[42]：

[CO]surf =
Pma(βPVw+Va)

101325RTVw
（1）

式中：P为取样站位的大气压强（atm）；Vw 为

样品瓶中海水样品的体积（mL），本文为 42 mL，
Va 为样品瓶中顶空气体的体积（mL），本文为

8 mL；R为气体常数，其值为 0.08206 atm·L/(mol·K)；
T为海水的开尔文温度（K）；β为本生系数[43]，代

表海水中 CO的溶解度常数，可由海水温度和盐

度计算给出 （当 S  =  34、 T  = 299.15  K时 ， β  =
0.01813）。 

1.3.2    CO海−气通量的计算

通过公式（2）使用双膜模型对海洋−大气界
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面之间 CO的瞬时海−气交换通量 F [nmol/(m2·h)]
进行计算[44]：

F = k
(
[CO]surf − [CO]eq

)
（2）

式中：k是气体交换常数（m/h），本文采用

E2011经验公式，其中风速 μ的范围为 0～18 m/s，
计算如公式（3）所示[45]：

k =
(
0.029µ3+5.4

) ( S c
660

)−0.5
（3）

Sc为气体施密特常数，由公式（4）计算得出[43]：

S c = −0.05537θ3+4.3825θ2−140.07θ+2134 （4）
θ式中： 为水样温度（℃）。

[CO]eq 是相对于原位大气 CO浓度的溶解

CO浓度，当大气与海水中的 CO达到平衡时[23]，

使用公式（5）计算海水中 CO的浓度：

[CO]eq =
[CO]atm×β

M
（5）

式中 ： [CO]atm 为大气中 CO的体积分数

（ppbv）；M为标准温度和压力下 CO的摩尔体积

（25.094 L/mol）[46]。
海水的过饱和系数用 α表示，计算公式如下：

α =
[CO]surf

[CO]eq
（6）

 

1.3.3    CO微生物消耗速率的计算

将每个时间点测量得到的 CO浓度时间序

列进行指数拟合得到如下公式[15]：

[CO](x, t) = [CO](x,0)× e−kCO×t （7）
[CO](x, t) x

t

式中： 表示采样水深为  m处的海

水； 为培养时间（d），其指数项的绝对值即为

CO微生物消耗率常数 kCO（/d）。 

1.3.4    CDOM吸收光谱分析

在已测量得到吸光度的基础上，本研究对

CDOM的吸光系数计算如下[47]:

aCDOM (λ) =
2.303ACDOM (λ)

L
（8）

aCDOM (λ)

ACDOM (λ)

式中： 是样品在 λ波长处的吸光系

数； 是样品在 λ波长处的吸光度；L为石

英比色皿的光程（0.1 m）。

本文采用了 CDOM在 350 nm处的吸光系

数 aCDOM(350)来表征 CDOM的丰度。基线校正

方法：每个波长下的吸光度等于该波长下吸光度

的测量值减去 683～687 nm范围内 5个波长下

的平均值[48]。 

2   结果与讨论
 

2.1    东海环境参数的水平分布

2023年春季东海表层海水 （水深 3  m）的

9项环境参数水平分布趋势如图 1所示。表层

海水的温度（sea surface temperature，SST）范围为

14.53 ℃～24.49 ℃，平均值为（18.13 ± 2.73）℃；

盐度（sea surface salinity，SSS）范围为 27.16～34.35，
平 均 值 为 （ 32.96  ±  1.51） ； 溶 解 氧 （ dissolved
oxygen，DO）范围为 8.02～11.01 mg/L，平均值为

（9.5  ±  0.85）  mg/L；硝酸盐（NO3
−）浓度范围为

0.03～29.47 µmol/L，平均值为（3.54 ± 6.72） µmol/L；
亚硝酸盐（NO2

−）浓度范围为 0.33～1.34 µmol/L，
平均值为（0.66 ± 0.2）  µmol/L；氨盐（NH4

+）浓度

范围为 0.03～ 3.68  µmol/L，平均值为 （ 0.96  ±
0.88）  µmol/L； 磷 酸 盐 （ dissolved  inorganic
phosphorus，DIP）浓度范围为 0.12～0.83 µmol/L，
平均值为（0.34 ± 0.13） µmol/L；硅酸盐（dissolved
silicate，DSi）浓度范围为 1.71～24.63 µmol/L，平
均值为（5.57 ± 4.67） µmol/L；叶绿素 a（Chl a）浓
度范围为 0.31～ 10.89  µg/L，平均值为 （ 1.92  ±
2.6） µg/L。如图 1所示，SST随纬度的降低呈阶

梯式上升，受高温、高盐、寡营养盐的黑潮水团

和台湾暖流的影响，研究海域东部和南部海水温

度有明显的升高。表层海水的盐度受黑潮和台

湾暖流影响而明显升高，近岸受长江的淡水输入

以及浙闽沿岸上升流的影响，盐度显著降低，最

终海水盐度表现出由近岸向外海逐渐升高的空

间分布特征。而营养盐的浓度分布特征与盐度

基本相反，呈现由近岸向外海逐渐降低的趋势。

表层海水中 Chl a与 DO具有相似的分布特征，

二者均在舟山群岛附近（Chl a：10.89 µg/L，DO：

11.01  mg/L）和浙闽沿岸（Chl a：4.71  µg/L，DO：

10.65 mg/L）有高值出现，且这些高值区也伴随了

较高的营养盐分布。虽然长江口附近营养盐水

平很高，但该区域水深较浅，加之长江入海输入

的大量泥沙使得该区域悬浮颗粒物搅动程度高，

浊度升高，海水中的太阳辐射衰减迅速，进而影

响了浮游植物的生长，以至于该区域 Chl a的浓

度水平相对较低（1.02 µg/L）。
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图 1    春季东海表层海水中环境参数的水平分布

Fig. 1    Horizontal distribution of environmental parameters in the surface waters of the East China Sea in spring
 
 

2.2    东海 CO的浓度分布 

2.2.1    东海大气和海水中 CO的空间分布

如图 2所示，2023年春季东海上空大气中

CO的体积比（[CO]atm）范围为 137～364 ppbv，平
均值为（205 ± 58）  ppbv。由于本次采样时间在

4月末 5月初，逐渐减弱的西北季风和逐渐增强

的东南季风在本区域交会，长江流域、浙闽沿海

以及台湾北部人口密度大，陆上工业区和海上作

业区密集，因此两岸的离岸风和人为排放导致

[CO]atm 的高值分布主要集中在近岸长江入海

口、浙闽沿岸和台湾北部海域，总体上呈现出离

岸越远 [CO]atm 越低的分布特征。最高值 364 ppbv
出现在 S01-8站位上空，相较于本航次的平均风

速 8.3 m/s，此站位受到较高的风速（9.1 m/s）和海

水 CO浓度（3.02 nmol/L）以及人为影响等多重因

素的共同控制。相比于往年的观测结果，本航次

测得的春季东海 CO大气混合比（205 ppbv）与莫

祥杰等 [37]2021年在春季东海的测量结果相近

（191 ppbv），低于巩春燕等[36]2019年冬季的测量

结果（483 ppbv）和任春艳等 [49]2009年秋季的测

量结果（263 ppbv），高于徐冠球等[50]2012年夏季

东海的测量结果（87 ppbv）。总结来看，东海上空

大气中 CO的季节变化明显，年际差别不大，总

体变化趋势为冬季>秋季>春季>夏季，季节变化

幅度可达 400 ppbv。
在垂直方向上按照采样标准层将本研究区

域分为表层、10 m、20 m、30 m、50 m、75 m和

100  m层 ， 不 同 深 度 的 海 水 中 CO的 浓 度

（ [CO]xm，nmol/L）变化较大，结果如图 2所示。

整体上看，CO的垂直分布趋势是表层最高，平均

浓度为（1.3 ± 0.71 nmol/L），水深越深浓度越低，

其中表、底差值最大的站位出现在 S05-6（[CO]surf
为 2.30 nmol/L，[CO]bot 为 0.82 nmol/L）。浓度差

值最大的水层为 30 m层，最大差值为 3.84 nmol/L，
最高值和最低值分别出现在 SF-2站位（采样时

间为 14:00）和 S05-3站位（采样时间为 0:00）。
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按 照 采 样 时 间 进 行 分 组 ， 采 样 时 间 6:00到

18:00为日间组，18:00到次日 6:00为夜间组，因

为日间组太阳辐射对海水 CO光生成有很强的

促进作用，日间各水层海水 CO浓度普遍高于夜

间，日间组表层的浓度范围为 0.69～3.02 nmol/L，

平均值为（1.78 ± 0.58） nmol/L；夜间组表层的浓

度范围为 0.15～1.94  nmol/L，平均值为（0.83  ±

0.48） nmol/L，平均差值达到 0.94 nmol/L。

表层海水 CO的浓度高值在舟山群岛、浙闽

沿岸和外海均有出现，表层海水中 aCDOM(350)平

均 值 为 （ 0.32  ±  0.14）  /m， 当 地 时 间 12:00～

14:00的平均太阳辐射强度为（420.5 ± 72.2） W/m2，

近岸的高值主要受海水中陆源输入 CDOM的浓

度控制，外海站位（S01-8和 S04-5）的高值则是由

较强的太阳辐射（510 W/m2）和较高的 CDOM含

量 [aCDOM(350) = 0.51 /m]共同促进 CO的光生成

所导致的。此外，S04-5站位 75 m以下的水层也

测出了海水 CO的高值。一方面，该站位的深层

水受到低温、高盐的东海深层水和黑潮水的混

合水团所影响，由于这种环境条件，微生物的活
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图 2    春季东海昼夜海水中 CO浓度的垂直分布、大气中 CO的体积比（[CO]atm）和各层海水中 CO的浓度

Fig. 2    Vertical distribution of CO concentration in seawater during day and night, volume ratios of atmospheric CO and CO

concentrations in various layers of seawater of the East China Sea in spring
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性相对较低，进而导致了微生物对 CO的消耗量

下降；另一方面，该站位温跃层出现在 70 m附

近，暗反应生成的 CO因这一跃层的存在无法通

过垂直混合转移并在深层水中累积。对比往年

的研究，本航次测得春季东海 [CO]surf（1.78 nmol/L）
略低于莫祥杰等[37]2021年春季相同区域的测量

值（2.07 nmol/L）和 Yang等 [38]2009年的测量值

（2.24 nmol/L），高于徐冠球等[50]2012年夏季东海

的测量值（1.48 nmol/L）、Yang等 [39]2007年秋季

的测量值（0.68 nmol/L）和巩春燕等 [36]2019年冬

季东海的测量值（1.23 nmol/L）。总的来说，东海

[CO]surf 春、夏季高于秋、冬季，其中又以春季最

高。对比冬季，春季海水温度升高，部分洋流水

团的强度变弱，地表径流输入增加，光照时间延

长；对比夏季，本研究采样时间为 4月下旬和

5月上旬，太阳辐射强度与夏季类似，初级生产

旺盛，而且夏季水温相对较高，微生物活动旺盛，

对 CO的消耗更加剧烈。在多重因素的共同作

用下，春季东海海水中 CO的浓度最高，说明

CO的生成途径或去除途径可能存在低浓度促

进、高浓度抑制的相互作用，这对于我们认识

陆架海域在全球 CO循环中的作用具有重要

意义。 

2.2.2    东海海水中 CO与各环境参数的相关性

分析

春季东海表层和底层海水中DOC、aCDOM(350)
和细菌丰度的测量结果如图 3所示。为了验证

东海海水中 CDOM浓度和微生物丰度对 CO浓

度的源−汇作用是否显著，本文结合采集到的海

洋物理、化学和生物参数，对春季东海表层海水

（ [CO]surf，nmol/L）和底层海水 （ [CO]bot，nmol/L）
中 CO的浓度、aCDOM(350)、细菌丰度以及部分

海洋水文环境参数做 Spearman相关性分析，结

果见表 2。
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图 3    春季东海各采样站位的 DOC、aCDOM(350)和细菌丰度分布

Fig. 3    Distribution of DOC, aCDOM(350) and bacterial abundance at each sampling station in East China Sea in spring
 

相关性分析显示，海洋表层和底层 CO的浓

度均与 aCDOM(350)呈显著正相关关系（表层 R2 =

0.987，p < 0.0001；底层 R2 = 0.656，p < 0.0001），海
水中 CDOM的浓度越高，CO浓度就越高，说明

在东海海域的 CDOM可以有效降解产生 CO。

细菌丰度在研究海域与表层和底层海水的

CO浓度均呈现显著负相关关系 （表层 R2  =

−0.475，p = 0.001；底层 R2 = −0.883，p < 0.0001）。
[CO]surf 与 [CO]atm 的正相关关系也很明显（R2 =

0.859，p < 0.0001），这是因为海洋是大气中 CO

的重要天然来源，CO在海−气界面上发生剧烈的

交换和扩散。此外，研究还发现 [CO]bot 与 Chl a
呈正相关关系（R2 = 0.314，p = 0.040），Chl a是反

映水体初级生产力的直接证据，初级生产力高则

会导致水体中 DOC和 CDOM的浓度增加，从而

间接导致 CO的浓度升高；与 SST呈负相关关系

（R2 = −0.348，p = 0.022），这是因为东海沿岸流自

北向南带来的低温、高盐海水不但会降低微生

物的活性进而降低 CO的微生物消耗量，而且会

形成温跃层屏障[51]，阻碍 CO通过垂直扩散转移。
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2.2.3    东海 CO的海−气扩散通量

对 2023年春季东海海域所有采样站位的

CO瞬时海−气通量 F、 [CO]surf、风速（μ）和 CO
的过饱和系数（α）进行分析，结果如图 4所示。

本区域CO的海−气通量范围为 1.24～174.31 nmol/
(m2·h)，平均值为（33.66 ± 35.75）  nmol/(m2·h)，而
CO的过饱和系数 α范围为 1.64～12.10，平均值

为 7.95 ± 2.64，这表明该区域海水中的 CO呈现

显著的过饱和状态。整个航次 CO海−气通量的

最 低 值 出 现 在 东 海 南 端 的 S05-3站 位 ， F  =
1.24 nmol/(m2·h)，最高值出现在东边的 S02-5站

位，F = 174.31 nmol/(m2·h)。观测表明，海−气通

量受到风速和温度的共同控制。一方面，在整个

航次过程中风速较大 [（8.3 ± 2.7） m/s]，导致表层

海水的浪花破碎，更多的 CO释放到底层大气

中，同时气温的变化比较大 [（18.31 ± 3.28）℃]，
气温高时会加剧 CO分子的热运动，更快地与空

气混合；另一方面，变化较大的水温 [（17.73 ±
2.54）℃]通过影响表层海水中 CO的溶解度来控

制 CO的海−气扩散。 

2.3    东海 CO的表层源−汇平衡估算

本研究选取了 6个站位的海水样品，现场

培 养 并 测 量 了 表 层 海 水 在 3个 波 段 （ PAR、
UVA、UVB）下的 CO光生成速率（Kphoto），结果

见表 3。表层海水在 UVB、UVA、PAR以及全

光谱下光降解生成 CO的速率分别为（21.01 ±
8.06）  nmol/(L·d)、 （ 29.03  ±  7.54）  nmol/(L·d)、
（17.63 ± 3.59） nmol/(L·d)和（67.67 ± 4.38） nmol/
(L·d)。在表层海水中 UVA波段的 CO光生成速

率最大，约占全光谱光生成速率的 43%，其次为

UVB波段，约占 31%，PAR波段的 CO光生成速

率最小，约占 26%。对比在相似的太阳辐射强

度下 [（411.4 ± 10.7）  W/m2]的近岸和外海光化

学生成 CO的光生成速率发现，近岸采样站位

 

表 2    春季东海表层海水和底层海水中 CO 与 aCDOM(350)、微生物丰度以及部分海洋水文环境参数之间的相关性分析

Tab.2    Correlation  analysis  between CO and aCDOM(350),  bacterial  abundance  and some marine  hydro-environmental  parameters  in  surface
and bottom seawater of the East China Sea in spring

[CO]surf SST SSS DO Chl a DOC aCDOM(350) 细菌丰度 [CO]atm

表层

[CO]surf 1.000

SST −0.207 1.000

SSS −0.148 0.708** 1.000

DO 0.243 −0.745** −0.720** 1.000

Chl a 0.107 −0.139 −0.293 0.360* 1.000

DOC −0.251 −0.630** −0.549** 0.438** 0.156 1.000

aCDOM(350) 0.987** −0.185 −0.104 0.197 0.093 −0.257 1.000

细菌丰度 −0.475** −0.313* −0.214 0.143 0.253 0.506** −0.474** 1.000

[CO]atm 0.859** −0.104 −0.140 0.030 0.111 −0.255 0.857** −0.438** 1.000

底层

[CO]bot 1.000

SST −0.348* 1.000

SSS 0.033 0.582** 1.000

DO 0.200 −0.741** −0.577** 1.000

Chl a 0.314* −0.624** −0.553** 0.649** 1.000

DOC −0.051 −0.420* −0.529** 0.394* 0.440* 1.000

aCDOM(350) 0.656** −0.338* 0.012 0.137 0.223 −0.120 1.000

细菌丰度 −0.883** 0.306* −0.061 −0.154 −0.314* 0.002 −0.525** 1.000

注：n=43；**表示p<0.01；*表示p<0.05
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（S01-2、S02-2和 SF-3）表层海水的平均 Kphoto 为

70.25 nmol/(L·d)，比外海采样站位（S23-1和 S05-6）
的平均值高约 5 nmol/(L·d)。近岸站位 aCDOM(350)
的平均值为 0.45 /m，外海站位仅为 0.17 /m。因

为近岸站位陆源输入的 CDOM具有较高的光化

学反应活性并且 CDOM浓度相对较高，所以在

基本相同的太阳辐射强度下，单位时间内其

CO光生成速率更高。 
 
 

表 3    东海现场来源过程培养站位表层海水中 CO 的光生成速率（Kphoto）和暗反应速率（Kdark）

Tab.3    Photo-production rate (Kphoto), dark reaction rate (Kdark) for surface seawater CO in situ source process incubation stations of the East
China Sea

站位 位置
Kphoto / nmol·L

−1·d−1
Kdark / nmol·L

−1·d−1
PAR UVA+PAR UV+PAR UVA UVB

S01-2 123.10°E, 30.00°N 24.08 69.45 74.03 45.37 4.59 3.05

S02-2 123.09°E, 29.47°N 15.19 40.95 65.21 25.76 24.26 3.16

SF-3 122.57°E, 29.17°N 19.56 42.48 71.50 22.92 29.02 3.74

S23-1 124.28°E, 28.21°N 13.27 42.06 69.67 28.78 27.61 3.97

S04-3 122.17°E, 27.45°N 18.54 42.93 64.01 24.39 21.07 4.09

S05-6 122.42°E, 26.08°N 15.12 42.08 61.61 26.96 19.52 4.21
 

图 5是典型站位（近岸 S01-2，外海 S05-6）
的 CO浓度−培养时间图像，包括全光谱太阳辐

射下 CO的光生成和暗反应生成培养实验的线

性拟合（斜率即为 CO生成速率）和微生物消耗

培养实验的指数拟合 （指数项的绝对值即为

CO消耗速率常数）。在所有的培养站位都观测

到了 CO的暗反应生成，表层海水的 CO暗反应

速率（Kdark）的范围为 3.05～4.21 nmol/(L·d)，平均

值为（3.70 ± 0.45） nmol/(L·d)，在表层海水中暗反

应的 CO产量仅占总产量的一成，CO的光生成

速率比暗反应速率高出一个数量级。对 Kdark 与

其他海洋环境参数（温度、盐度、Chl a、DOC和

CDOM）进行相关性分析，发现其与温度存在正

相关关系（R2 = 0.685，n = 6，p = 0.152），海水的温

度通过影响微生物消耗速率和 CDOM暗反应生

成速率，进而影响海水中 CO的浓度，直观表现

为：在一定范围内，温度升高会导致 CO的浓度

升高。

东海现场 CO去除途径培养实验的结果见

表 4。采用黑暗培养法测得的研究海域中 CO微

生物消耗速率常数（kCO）的范围为 0.82～3.91 /d，
平均值为（2.34 ± 1.04） /d，所有站位的 CO微生

物消耗均为一级反应动力学，略低于莫祥杰等[37]

于 2021年春季测得的东海 kCO 平均值（2.64 /d）。
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图 4    春季东海各站位 CO瞬时海−气通量、过饱和系数、风速和表层海水浓度（[CO]surf）

Fig. 4    Instantaneous sea-to-air fluxes of CO, saturation coefficients, wind speed, and surface seawater CO concentrations in

the East China Sea in spring
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表层海水中 CO的微生物消耗周转时间（τbio）范
围为 0.46～2.26 d，平均值为（0.95 ± 0.62） d，这意

味着在我们选定观测的站位表层海水中，CO通

过微生物消耗有很大可能实现一个日循环。

通过对 2023年春季东海 CO的来源和去除

途径的速率测定结果可以看出，表层海水中

CO的平均 Kphoto 远高于使用相同位置上采集的

表层海水进行暗反应培养实验测量的 Kdark，表层

海水中的 CO生成速率也远高于包括微生物消

耗和海−气扩散等途径 CO的总去除速率。结合

东海面积（约为 77 × 104 km2）推算 [52]，不考虑海

水对太阳辐射的衰减，东海春季表层海水中

CO的光生成量为  （196.96 ± 12.75）  Gg·(CO-C)，
暗反应生成量为（19.62 ± 2.04） Gg·(CO-C)，微生

物消耗量为（23.98 ± 0.19）  Gg·(CO-C)，海−气扩

散量为（1.57 ± 1.67） Gg·(CO-C)。这一现象说明

表层海水中 CO是过剩的 ，表明东海是大气

CO的来源。因为东海海水中水分子、CDOM、

浮游植物以及悬浮颗粒物的吸收和散射，太阳辐

射在海水中的传播总体呈现指数模型衰减的趋

势[53-55]。随着太阳辐射在海水中的衰减，所有光

化学过程都迅速衰减。因此，尽管在表层海水

中 CO的光生成量远高于其消耗量，但随着深度

逐渐增加，上层海水中过剩的 CO受到下沉水团

的控制，在垂直方向上进行扩散转移，并在弱光

或无光的深层水中被微生物消耗，进而使得整个

东海海洋环境中 CO的源−汇过程达到平衡。 

3   结 论

（1）春季东海上方大气中的 CO浓度受到人

类活动和离岸风的共同影响，高值出现在长江入

海口、浙闽沿岸和台湾北部海域。海水中 CO受

到陆源输入和太阳辐射强度的影响较大。水平

方向上，各水层的 CO高值集中在近岸区域和白

天采样的站位，低值集中在外海区域和夜间采样

的站位；垂直方向上，CO的分布特点是表层高、
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图 5    典型站位 CO的光化学生成、暗反应生成以及微生

物消耗培养实验的浓度变化曲线

Fig. 5    Concentration  change  curves  for  photochemical

generation,  dark  reaction  generation,  and  microbial

depletion  incubation  experiments  for  typical  station

CO

 

表 4    东海现场去除途径培养站位表层海水中 CO 的微生物消

耗率常数（kCO）、微生物周转时间（τbio）、回归系数（R2
）和

日海−气通量（F）
Tab.4    Microbial  consumption  rate  constant  (kCO),  microbial

turnover  time  (τbio),  regression  coefficients  (R
2)  and  daily

sea-to-air fluxes (F) for surface seawater CO in situ removal
pathway incubation stations of the East China Sea

站位 经纬度 kCO/d
−1

τbio/d R2 F/μmol·m−2·d−1

S01-2 123.10°E, 30.00°N 0.82 2.26 0.98 1.17

S02-2 123.09°E, 29.47°N 1.63 1.10 1.00 0.29

SF-3 122.57°E, 29.17°N 3.91 0.47 0.90 0.34

S23-1 124.28°E, 28.21°N 2.09 0.71 0.98 0.38

S04-3 122.17°E, 27.45°N 2.21 0.46 0.99 0.42

S05-6 122.42°E, 26.08°N 3.38 0.68 0.99 2.05
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底层低，并且各水层的 CO浓度日变化明显，日

间采样的浓度普遍高于夜间。

（2）全部站位表层 CO均呈过饱和状态，且

表层 CO浓度与大气中 CO浓度存在显著的正相

关关系，表明东海是其上空大气中 CO的来源。

此外，CO在海−气界面上的扩散还受到风速和温

度的影响，风速越大，温度越高，CO扩散越剧烈。

（3）[CO]surf 和 [CO]bot 均与细菌丰度呈显著

负相关关系，微生物的消耗过程为一级动力学过

程，春季本海域微生物消耗 CO的周转时间约为

1 d。
（4）CO的光反应速率受到 CDOM浓度和太

阳辐射强度的共同控制，暗反应速率与温度相

关。表层海水中 CO的光生成占据主导地位，

CO生成速率也远高于包括微生物消耗和海−气
扩散等途径 CO的总去除速率，若不考虑太阳辐

射在水体中的衰减，春季东海表层海水的 CO生

成量约为去除量的 8倍，过剩的 CO可能通过垂

直混合扩散进入下层海水中被微生物消耗。
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