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沿海土壤中铁和硫的地球化学对海平面
上升的响应：模拟研究
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(中国海洋大学 化学化工学院 海洋化学理论与技术教育部重点实验室 山东 青岛 266100)

摘要：海平面上升引起的海水浸没可显著改变沿海土壤氧化还原环境，并影响铁、硫地球化学过程。

为探明渐进式海水浸没过程中土壤中铁、硫的地球化学响应，本文以活性铁和有机碳含量不同的土壤

开展 160 d 的室内土柱培养实验，通过渐进式抬升海水水位模拟海平面上升，揭示孔隙水溶解铁

（DFe）、溶解硫化物及固相活性铁、硫化物形态变化。结果表明，海水浸没后，各处理土壤孔隙水

DFe 浓度均明显升高，而溶解硫化物整体维持在较低水平；活性铁含量低的土壤仅在底部出现少量总

还原无机硫（TRIS）积累，活性铁含量高的红壤中 DFe 积累更快、更高，并表现出 TRIS 更明显的积

累；有机碳含量升高进一步促进铁异化还原和硫酸盐还原，并缩短硫酸盐还原响应的启动时间。不同

深度间 DFe 和 TRIS 分布差异明显，其中，中层 DFe 浓度普遍高于底层和上层，各处理中 TRIS 均以单

质硫（S0）和酸挥发性硫化物（AVS）为主，黄铁矿形成有限。铁异化还原和硫酸盐还原对海水浸

没不同的响应时间、活性铁和有机碳含量共同影响土壤中铁、硫转化及其垂向分异。长期渐进式海水

浸没不仅使硫化物积累垂直上移、还可能减弱活性铁对有机碳保护的“锈汇”效应，同时影响地下水和

地表水化学。
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 0　引言

全球气候变暖背景下，海平面上升问题日益严

峻。观测数据显示，1993−2024 年间，全球平均海平

面上升速率已达 4.7 mm/a，且呈显著加速趋势 [1]。预

测表明，相对于 1995−2014，至 2100 年全球海平面可

能上升 0.28−1.01 m；若考虑冰盖不稳定性因素，上升

幅度可能超过 2 m[2]。海平面上升增加了海陆之间的

水力梯度，驱动咸水界面向内陆侧向运移，导致深层

土壤先于表层土壤在盐度、pH 值、氧化还原条件及

微生物群落结构与活性等方面发生显著变化，进而影

响相关的生物地球化学循环[3−4]。

NO−3

SO2−
4

SO2−
4

海水中高浓度阴、阳离子可导致土壤颗粒表面吸

附态重金属离子发生竞争性解吸，进入孔隙水，从而

增加重金属的环境迁移性与生物有效性 [5]。更重要

的是，海水浸没使土壤由好氧状态转变为厌氧状态。

浸没初期的氧化环境中，以 O2 为电子受体的好氧呼

吸是有机碳降解的主要过程。当 O2 消耗殆尽后，厌

氧微生物依次利用 、Mn(IV) 氧化物、Fe(III) 氧化

物、 、CO2 作为电子受体进行厌氧呼吸，这一过

程与淡水体系存在显著差异 [6]。在淡水体系中，由于

浓度极低（约为正常海水的 1/400），厌氧条件下
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的硫酸盐还原并非重要过程，硫化物含量极低。因

此，铁还原主要以厌氧微生物介导的异化还原为主[6]；

还原性溶解产生的 Fe2+大部分可向上扩散，在氧化还

原界面被再氧化，一部分 Fe2+则在还原条件下沉淀为

溶解度较高的铁 (II) 碳酸岩或铁 (II) 磷酸盐[7−8]。海水

浸没输入大量 ，可使厌氧微生物介导的硫酸盐还

原成为重要的还原过程 [9]，由此产生的硫化物对铁氧

化物进行非生物还原（又称化学还原），将与铁异化还

原成为相互竞争的路径 [10]。该过程不仅是缓冲孔隙

水中毒性硫化物积累的重要过程，也使 Fe2+和硫化物

主要以铁硫化物沉淀的形式在还原环境中积累 [11−12]。

上述铁还原路径的差异以及铁与硫化物的相互作用

是驱动一系列相关元素（如营养盐、重金属、有机碳）

生物地球化学行为发生改变的根本原因 [13−14]。在海

水浸没的土壤中，硫酸盐还原程度、铁还原路径以及

硫化物积累等主要受有机碳含量及活性、铁氧化物

含量及活性的控制[15−16]，这是因为活性有机碳的降解

是硫酸盐还原和铁还原的共同驱动力[15]，铁氧化物的

含量及活性决定铁异化还原和化学还原的程度及动

力学特征[16]。

目前，关于土壤遭遇海水浸没初期铁-硫相互作

用的启动机制及其随时间的演化认识仍十分有限，尤

其不清楚土壤中有机碳及活性铁氧化物含量如何影

响上述过程。本研究通过室内土柱模拟培养实验，采

用阶梯式水位上升方式模拟海平面渐进式上升过程，

并设置活性铁和有机碳不同含量的土壤组，旨在探究

渐进式海水浸没对沿海土壤铁-硫循环的影响机制。

通过测定不同深度孔隙水中溶解铁（DFe）、溶解硫化

物含量及固相铁、硫形态的时空变化，阐明活性铁与

有机碳含量及海水浸没时间对铁还原与硫酸盐还原

的调控作用，揭示铁-硫形态转化的垂直分布规律，评

估渐进式海水浸没下土壤硫化风险及潜在生态环境

效应，以期为沿海地区应对海平面上升提供科学依据。

 1　材料与方法

 1.1    样品采集与预处理

本研究使用两种铁含量不同的土壤：土壤 A 为低

铁含量的普通土壤，采集于青岛鳌山卫附近未被海水

浸没的沿海区域；土壤 B 为富铁土壤，采集于江西省

鹰潭市中国科学院南京土壤研究所红壤生态站。尽

管红壤采样点远离海岸，但该类型土壤在我国南方沿

海地区广泛分布，可作为沿海富铁土壤的代表性样

品。两种土壤的采样深度均为表层 20 cm，土壤经风

干后去除碎石及植物根系，研磨并过 20 目筛，混合均

匀后密封保存备用。实验所用天然海水采集自青岛

市石老人海域（120.70°E, 36.39°N），采用 150 μm 纱绢

过滤以去除悬浮颗粒杂质，随后保存于聚乙烯桶中，

于 4℃ 条件下储存备用。本研究未对土壤样品进行

灭菌处理，以保留土壤原有微生物活性，模拟自然条

件下海水浸没过程中铁、硫地球化学过程的变化。

需指出的是，由于不同来源土壤的微生物群落组成和

丰度可能存在差异，培养过程中铁异化还原和硫酸盐

还原过程可能同时受到土壤本底微生物差异的影

响。因此，本研究结果可反映不同土壤在其原有微生

物群落参与下对海水浸没的综合响应。

 1.2    培养实验

采用 PVC 管（内径 9 cm）填装土柱，开展自下而

上的渐进式海水浸没培养实验。实验共设置 4 个处

理组，分别为：土壤 A（A 柱）、富铁的红壤（B 柱）、有

机碳含量较高的红壤（C 柱），以及有机碳含量高的红

壤（D 柱），每组设置 2 个平行柱。本研究通过加入烘

干的浒苔粉末（粒径  < 0.85 mm，有机碳质量分数为

37.9%[17]）以增加红壤中有机碳含量。各土柱均准确

称取 3 750 g 目标土壤，其中 C 组和 D 组分别均匀混

入 98.94 和 197.89 g 浒苔粉末，按浒苔粉末有机碳质

量分数（37.9%）折算，其有机碳添加量分别相当于土

壤质量的 1% 和 2%。为保证浒苔粉末与土壤混合均

匀，混合时先将浒苔粉末与少量目标土壤充分预混，

再逐步加入剩余土壤，通过反复多次手工混匀后装

柱。装填时采用分层压实，以模拟自然压实状态。填

装后，各柱的最终高度介于 50–59 cm 之间（图 1）。
在 PVC 管壁的三个高度（7.5、22.5 和 37.5 cm）处

预留孔隙水采样孔（密封）。管底部密封，并通过 PT-
FE 软管（直径 20 mm）与外部海水容器相连。柱底铺

设有高密度聚丙烯棉滤片，以防止土壤颗粒堵塞管

路，并促进海水均匀上浸。实验通过抬高外部海水容

器产生水力压差，使海水从柱体底部向上浸没土柱。

实验采用渐进式水位上升方式模拟海平面上升过程：

培养期间，外部海水容器依次抬高至距土柱底部 15、
30、45 和 60 cm 四个高度，每个高度维持 40 d。在预

留采样孔处用 Rhizon 采样器（孔径：0.12–0.18 μm）采

集孔隙水后再密封，随后将水位抬升至下一高度，重

复上述操作，直至 60 cm 高度处土柱完全浸没，累计

培养时间为 160 d。
培养实验结束后，在氮气氛围中切分土壤柱，为

精细表征垂向剖面上的地球化学梯度，对土柱上部

（ 40–50 cm 高度间 ）以 3–5 cm 间隔切分 ，对中下部

（0–40 cm 高度间）以 7.5 cm 间隔切分。切分后的样品
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在氮气条件下装入 PE 袋并密封冷冻（‒20℃）保存，用

于后续固相铁及硫化物形态分析。鉴于四根土柱实

际高度的差异，为便于各柱孔隙水或固相化学之间的

直接比较，仅考虑从底部到上部 50 cm 高度范围内的

结果（图 1）。

 1.3    分析方法

 1.3.1    土壤柱孔隙度及有机碳分析

取一定量培养实验后的湿沉积物样品一式两份

冷冻干燥，测定干湿比。该干湿比用于将沉积物中各

形态硫含量转换为每克干沉积物中的含量（μmol/g），

并用于孔隙度计算。取已知质量（约 0.5 g）的干沉积

物样品，用 1 mol/L HCl 处理以去除无机碳。处理 24 h

后，用去离子水洗涤 3 次后离心，将残留物冷冻干燥

并研磨，用总有机碳分析仪（岛津 TOC-L）分析总有机

碳（TOC）含量，相对偏差在 1%−5% 之间。

 1.3.2    孔隙水处理及测定

采集的孔隙水在氮气条件下立即分为两份：一份

加入 HCl 酸化 ，用邻二氮菲比色法测定总溶解铁

（DFe） [18]，另一份加入 5% 的醋酸锌溶液沉淀硫化物，

用亚甲基蓝比色法测定溶解硫化物浓度[19]。

 1.3.3    固相硫形态分析

沉积物中三种还原硫形态，即酸挥发性硫化物

（AVS）、单质硫（S0）和黄铁矿硫（Spy），采用冷扩散-吸

收装置提取后测定 [20−21]。对于 AVS 提取，将一定量

冷冻的湿沉积物（约 5 g）快速置于经氮气吹扫的反应

器中，密闭后注入 6 mol/L 的 HCl 和 0.1 mol/L 的抗坏

血酸混合液。抗坏血酸用于抑制沉积物溶出的 Fe3+

对硫化物的氧化 [20]。在反应器中放置含有碱性 ZnAc

溶液的吸收瓶，用于吸收并沉淀 H2S 为 ZnS。24 h 后，

采用亚甲基蓝法测定硫化物含量 [19]。残余沉积物在

氮气氛围下用丙酮提取 S0，24 h 后离心并收集上清

液；将 S0 提取物置于通风橱中将丙酮挥发至近干。

随后用酸性 Cr(II) 还原剂将 S0 还原为 H2S，并沉淀为

ZnS 后测定硫含量 [21]。剩余沉积物用酸性 Cr(II) 还原

剂将黄铁矿还原为 H2S，并沉淀为 ZnS 后测定硫含量。

AVS、S0 和 Spy 重复测量的相对偏差分别< 11%（平

均 5.6%）、15%（平均 9.0%）和 9%（平均 6.6%）。总还

原无机硫化物（TRIS）定义为三者之和：TRIS = AVS +

S0 + Spy。

 1.3.4    土壤活性铁及总铁分析

采用顺序提取法提取土壤样品中两种操作定义

的活性 Fe[22−23]。准确称取一定量（约 0.12 g）冻干研磨

的土壤样品于离心管中，加入 20 mL 浓度为 1.0 mol/L

的醋酸钠缓冲溶液（pH = 4.5），反应 24 h 以提取固相

Fe(Ⅱ)（黄铁矿除外，记为 Feaca）；随后加入 20 mL 浓度

为 50 g/L 的连二亚硫酸钠（pH = 4.8），反应 2 h 以提取

活性铁氧化物（记为 Feox）。提取后离心（4 800 rpm，

10 min）并过滤（0.22 μm），收集上清液用邻二氮菲比

色法测定 Fe 含量。每一步提取后的样品用去离子水

洗涤，然后开始下一步提取。Feaca 和 Feox 平行样测定

的相对偏差分别小于 6.1% 和 6.2%。总还原 Fe(II) 定

义为 Fe(II) = Feaca + Fepy，其中，Fepy 为黄铁矿结合态

铁，根据 Spy 计算获得。假定 AVS 主要以 FeS 形式存

在（FeAVS），则硫化 Fe(II) = FeAVS + Fepy，非硫化 Fe(II) =

Feaca − FeAVS。

沉积物总铁含量经 HNO3-HCl-HF 消解后测定。
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图 1    海平面上升模拟实验装置图

Fig. 1    Schematic diagram of the experimental setup for simulating sea-level rise
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准确称取一定量 （约 0.05 g）冻干研磨的土壤样品

于消解罐中，加入 6 mL HNO3、3 mL HCl 和 2 mL HF，

经过 1 h 微波消解，随后置于加热器蒸干。冷却后加

入 1% HNO3 溶解并定容 ，过滤 （ 0.22  μm）后用 ICP-

AES（Thermo Icap 6 300）测定总 Fe（FeT）含量，平行样

测定相对偏差小于 6%。

 2　结果

 2.1    土壤的基本性质

培 养 前 ， 土 壤 A 和 红 壤 B 中 FeT 含 量 分 别 为

442.8 和 589.8  μmol/g；活性铁 Feox 含量分别为 237.9

和 542.8  μmol/g， 后 者 为 前 者 的 2.3 倍 。 土 壤 A 中

Fe(Ⅱ)aca 含量为 4.2 μmol/g，而红壤 B 中 Fe(II)aca 含量

可忽略不计。两类土壤中初始硫化物含量均接近

零。 A、 B、 C、 D 柱中 TOC 质量百分含量分别为

0.63%、0.79%、1.25% 和 1.83%。

 2.2    孔隙水溶解铁和溶解硫化物

在土壤 A 柱中（图 2a），随海水浸没高度的提升

和浸没时间的延长，距底部 7.5 cm 高度处孔隙水 DFe

浓度逐步升高，从 40 d 时的 0.47 mmol/L 增加到 120 d

时的 2.15 mmol/L，但当培养时间继续延长至 160 d，

DFe 浓度无明显增加。距底部 22.5 cm 和 37.5 cm 处

DFe 浓度也随海水浸没时间的增加而增加：22.5 cm

高度处 DFe 浓度从 80 d 时的 0.036  mmol/L 上升至

160 d 时的 0.44 mmol/L；37.5 cm 高度处 120−160 d 期

间由 0.005 mmol/L 增至 0.016 mmol/L。总体而言，随

高度的增加及海水浸没时间缩短，DFe 浓度明显下降。

在富铁土壤 B 柱中（图 2b），随着海水浸没高度

的提升和浸没时间的延长，不同高度处孔隙水 DFe 浓

度变化复杂。在 7.5 cm 高度处，DFe 浓度 40 d 时为

4.19 mmol/L，至 80 d 时达到最大值（8.78 mmol/L），随后

逐步下降，至 160 d 时降至 3.51 mmol/L。在 22.5 cm 高

度处，DFe 的浓度介于 6.64−8.16 mmol/L 之间，同样在

海水浸没 80 d 时达到最大值，在浸没 120 d 时略有下

降。在 37.5 cm 高度处，DFe 浓度在海水浸没 40−80 d

时逐渐增加。总体而言，在不同高度处，海水浸没 80 d

时 DFe 浓度达到最大值。

在有机碳含量较高的富铁土壤 C 柱中（图 2c），孔

隙水 DFe 浓度的变化趋势与 B 柱大致相似。各高度

处均在海水浸没 80–120 d 期间出现较高的孔隙水
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图 3    培养结束后土壤柱中两种 Fe(Ⅱ) 形态（硫化 Fe(Ⅱ) = FeAVS + Fepy；非硫化 Fe(Ⅱ) = Feaca – FeAVS）（a−d）以及

三种还原硫形态（AVS、S0、Spy）（e–h）净增加量

Fig. 3    Net increases in two Fe(Ⅱ) species (sulfidized Fe(Ⅱ) = FeAVS + Fepy; non-sulfidized Fe(Ⅱ) = Feaca − FeAVS) (a–d) and three
reduced sulfur species (AVS, S0, and Spy) (e–h) in soil columns after incubations
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图 2    孔隙水溶解铁含量（a–d）和溶解硫化物含量（e–h）随培养时间和海水上升高度的变化，虚线表示不同时间海水水位

到达的高度，灰色表示溶解硫化物浓度低于检测限（1 μmol/L），×：无数据

Fig. 2    Changes in porewater dissolved iron (a–d) and sulfide (e–h) concentrations with incubation times and seawater heights. The dashed
lines indicate the height reached by the seawater level at different times, and gray indicates dissolved sulfide concentrations below the

detection limit (1 μmol/L), ×: no data.
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DFe。在相同高度和相同海水浸没时间条件下，C 柱

中 DFe 浓度均高于 B 柱。在有机碳含量最高的富铁

土壤 D 柱中（图 2d），7.5 cm 高度处的孔隙水 DFe 浓

度随海水浸没时间增加而升高，120 d 后趋于稳定

（10.2 mmol/L）。22.5 cm 高度处的 DFe 浓度也在 120 d
时间内逐渐增大，达到 15.74 mmol/L。需指出的是，

由于有机碳含量高、黏度大，且因部分阶段海水浸没

时间短，导致孔隙水含量少，无法有效抽取足量的孔

隙水测定 DFe，导致有两个数据缺失。

在培养期间，仅在个别高度和采样时间点检测到

溶解硫化物（图 2e-h），其浓度在 5.9−176.6 μmol/L。在

其它高度和采样时间点，溶解硫化物浓度均低于检测

下限 (1 μmol/L)[19]。

 2.3    固相铁和固相硫

培养实验结束后，各土壤柱中固相硫化 Fe(Ⅱ) 和
非硫化 Fe(Ⅱ) 含量较培养前均有不同程度升高，但其

含量和高度分布存在差异。在 A 柱中，总 Fe(Ⅱ) 仅在

底部 20 cm 高度以内有所升高（图 3a），硫化 Fe(Ⅱ) 和
非硫化 Fe(Ⅱ) 的最大值分别为 1.19 和 4.69  μmol/g。
富铁的 B、C、D 柱中各个高度 Fe(Ⅱ) 含量均有明显

增加：在 B 柱中，硫化 Fe(Ⅱ) 在 20 cm 高度以内的增

加量为 0.023–2.8 μmol/g（图 3b）；整个高度范围内，非

硫化 Fe(Ⅱ) 含量的增加量为 2.64–3.99  μmol/g。在

C 柱中，硫化 Fe(Ⅱ) 含量在 35 cm 高度以内开始积累

（图 3c），其增加量为 0.15–3.93 μmol/g；非硫化 Fe(Ⅱ)
含量在 26 cm 高度处达到最大值（11.01 μmol/g）。在

有机碳最高的富铁土壤 D 柱中，硫化 Fe(Ⅱ) 含量在

40 cm 高度以内开始积累（图 3d），其增加量为 0.092–
7.13 μmol/g；非硫化 Fe(Ⅱ) 含量随高度的变化趋势与

C 相似，在 26 cm 高度处达到最大值（17.66 μmol/g）。
总体而言，B、C 和 D 柱中硫化 Fe(Ⅱ) 和非硫化 Fe(Ⅱ)
含量在相同高度逐步增加，表明固相 Fe(Ⅱ) 含量与

TOC 含量呈显著正相关。Fepy 含量仅占总 Fe(Ⅱ) 含量

的 0–5%，说明培养实验过程中生成的黄铁矿量很少。

与海水浸没前相比 ，浸没后各土壤柱中 AVS、
S0 和 Spy 三种硫形态均有所增加（图 3e–h）。在 A 柱

中（图 3e），三种硫形态仅在底部 20 cm 高度内有少量

积累，且随深度的增加而增加。土壤柱底部 S0、AVS
和 Spy 含量分别增加至 1.62、1 和 0.39 μmol/g。富铁

土壤 B 柱中（图 3f），三种硫形态的垂直分布特征与

A 柱相似，同样仅在底部 20 cm 高度以内有积累且随

深度的增加而增加，土壤底部 S0、AVS 和 Spy 含量分

别增加至 3.62、2.43 和 0.73 μmol/g。在有机碳含量较

高的富铁土壤 C 柱中（图 3g），约 35 cm 高度内三种硫

形态含量随深度的增加而增加，土壤底部 S0、AVS 和

Spy 含量分别增加至 4.77、3.46 和 0.7 μmol/g。在有机

碳含量最高的富铁 D 柱中（图 3h），约 40 cm 高度以内

三种硫形态含量随深度的增加而增加，土壤柱底部 S0、

AVS 和 Spy 含量分别增加至 7.62、6.26 和 1.74 μmol/g。
整体而言，同一土壤柱中，三种硫形态的含量随海水

浸没时间的延长而增加，富铁土壤 B、C、D 柱中的含

量均明显高于 A 柱。在富铁土壤柱中，随有机碳含

量的增加，AVS 和 S0 含量显著增加，而 Spy 含量的增

加则很有限。

 3　讨论

 3.1    不同活性铁含量土壤中铁和硫循环对海平面上

升的响应

A 柱底层孔隙水 DFe 浓度从 40 d 时的 0.47 mmol/L

增至 120 d 时的 2.15 mmol/L（图 2a），表明海水逐步浸

没后，铁氧化物发生还原溶解。在培养过程中，A 柱

中孔隙水硫化物仅在 80 d 时可被检出（图 2e），而在

120 和 160 d 时均低于检测下限；此外，仅在柱体下部

20 cm 高度内有少量 AVS、S0 和 Spy 积累（图 3e）。以上

结果表明，硫化物通过与活性铁反应被快速消耗，因

而无法在孔隙水中有效积累 [11, 24]。较低的 TRIS 含量

也表明硫酸盐还原程度有限，且主要发生于下部 20 cm

高度以内。 A 柱中非硫化 Fe(Ⅱ)（ 0.37–4.69  μmol/g，
图 3a）的存在进一步证实了溶解硫化物被有效缓冲。

DFe 大量存在以及极低的溶解硫化物含量表明，DFe

并非硫化物还原铁氧化物所产生，而是源于铁异化还

原作用。在硫酸盐还原程度较大的底部，DFe 和非硫

化 Fe(Ⅱ) 含量均达到最高，这表明铁异化还原和硫酸

盐还原并存，但前者速率高于后者，从而对后者形成

竞争性抑制，也可能是硫酸盐还原菌在海水浸没初期

的活性较低，使 TRIS 含量维持在较低水平 [10, 11]。我

们的结果表明，海水浸没初期土壤以铁异化还原为主

导，只有在经历足够长的浸没时间后，硫酸盐还原才

逐步发生 [9]。可见，海水浸没时间（而非浸没高度）是

硫酸盐还原发展更重要的因素。因此，在海水浸没初

期，孔隙水 DFe 积累可能使地下水溶解铁含量显著升

高。这一特征与边缘海沉积物中明显不同：在后者

中，硫酸盐还原速率通常较高，孔隙水中丰富的硫化

物使铁氧化物的还原以化学还原为主，铁异化还原受

到抑制，Fe(II) 主要以铁硫化物形态存在[12]。

海水浸没 40 d 时，富铁土壤 B 柱底层孔隙水 DFe
浓度（4.19 mmol/L）即为 A 柱同期的 9 倍（0.47 mmol/L）
（图 2a、b）；培养结束时，B 柱底层 DFe 含量虽有所下
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降，但仍为 A 柱的 1.7 倍，表明活性铁氧化物含量的

增加显著提高了铁还原溶解及 DFe 的积累 [25]。B 柱

中 20 cm 高度内 TRIS 含量较低、该高度以上则无

TRIS 积累，而在整个海水浸没高度范围内 DFe 积累

明显，这说明异化还原仍为铁还原的主要路径，且其

强度增加，使得该高度范围内非硫化 Fe(II) 含量显著

大于 A 柱。值得注意的是，在 B 柱的 7.5 和 22.5 cm
高度处，DFe 浓度均在海水浸没 80 d 时达到最高值，

此后逐步下降。我们推断，在海水浸没 80 d 后，硫酸

盐还原开始显著增强，硫化物与 DFe 发生沉淀，导致

DFe 浓度逐步下降。这一结果再次印证，硫酸盐还原

对海水浸没初期的响应远慢于铁异化还原 ，使得

DFe 能够更有效地缓冲溶解硫化物，从而使溶解硫化

物浓度维持在检测限以下。此外，在土壤柱顶部，

B 柱中 DFe 浓度明显高于 A 柱（图 2a、b），这表明在

海水浸没后，活性铁含量高的 B 柱中，铁异化还原的

响应时间显著快于活性铁含量低的 A 柱。

在 B 柱底部，TRIS 含量略高于 A 柱，这可归因于

B 柱中稍高的有机碳含量促进了硫酸盐还原强度 [26]。

值得指出的是，尽管黄铁矿为最稳定的铁硫化物，但

A、B 两柱中固相还原态硫均呈现 S0 > AVS > Fepy 的

特征，表明在 160 d 培养时间内，亚稳态硫化物尚未有

效地转化为稳定的黄铁矿。其原因可能在于孔隙水

条件抑制了黄铁矿转化的两种主要路径 ：（ i）活性

Fe(III) 氧化物对 H2S 的持续快速氧化使孔隙水溶解

硫化物浓度长期处于极低水平，H2S 的持续匮乏抑制

了 FeS + H2S → FeS2 + H2 反应 [27]；（ ii）尽管有 S0 积累，

但 FeS 与 S0 之间固−固反应速率缓慢，也抑制了 FeS +

S0 → FeS2 反应的进行[28]。

 3.2    不同有机碳含量土壤中铁硫循环对海平面上升

的响应

除活性铁含量外，有机碳含量也是影响厌氧土壤

中元素循环的重要因素[16]。培养结果显示，在相同浸

没时间和高度条件下，有机碳含量较高的 C、D 柱中

DFe 积累量明显高于 B 柱 ，且底部土壤中总还原

Fe(Ⅱ)、非硫化 Fe(Ⅱ) 以及 TRIS 含量均与有机碳含

量呈显著正相关（图 4）。这表明有机碳含量的增加

同时促进了铁异化还原和硫酸盐还原强度。

在培养 160 d 时，TRIS 积累的最大高度从 B 柱的

20 cm 升至 C 柱的 35 cm 和 D 柱的 40 cm（图 3f、g、h），

表明有机碳含量的提高缩短了硫酸盐还原响应的启

动时间。在海水完全浸没 40 d 后，C 柱的 40 cm 高度

处仍未检测到 TRIS 积累；在相同高度处，D 柱中 TRIS

积累量也极低。这表明，在有机碳含量较高的土壤

中，硫酸盐还原对海水浸没的响应仍缓慢，TRIS 显著

积累仍需至少 40 d 以上，而 DFe 的快速积累则表明

铁异化还原能快速响应。造成这一差异可能原因有：

（1）在海水缓慢上升所形成的还原环境中，硫酸盐还

原菌的活性恢复速度明显慢于铁异化还原菌；（2）铁

异化还原的优势地位对硫酸盐还原产生了抑制作

用 [9, 29]。与 A 和 B 柱相似，C 和 D 中三种固相硫形态

的分布也是  S0 > AVS > Fepy，且 Fepy 含量增加幅度很

有限，这再次表明，即使在有机碳含量较高的富铁土

壤中，160 d 海水浸没后，亚稳态硫化物仍难以有效地

转化为稳定的黄铁矿[28, 30]。

尽管 C、D 柱中孔隙水 DFe 浓度明显高于 B 柱，

但并未随有机碳含量的进一步增加而持续升高（图 2c、

d）；相比之下，固相 Fe(II) 含量则持续上升（图 3a–d）。

这表明，新生成的 Fe(II) 并未在孔隙水中不断积累，

而是主要以非硫化 Fe(II) 赋存于固相中。其主要原

因在于，在 160 d 的培养期间，铁异化还原始终占据主

导地位，硫酸盐还原程度较低。在此条件下，孔隙水

生成的少量硫化物与活性铁氧化物或 DFe 反应被有
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Fig. 4    Correlations of contents of total reduced Fe(Ⅱ), non-sulfidized Fe(Ⅱ), and TRIS with TOC contents at bottom (height: 3.75 cm)
and middle layers (height: 25 cm) of soil columns B, C, and D after incubations
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效消耗，导致铁的硫化程度低，孔隙水硫化物浓度始

终维持在低水平。

海水浸没时间、铁异化还原和硫酸盐还原不同的

响应时间、以及活性铁与硫化物的相互作用共同控

制了 DFe、Fe(II) 以及 TRIS 的垂直分布格局。具体而

言，在 C、D 柱中层（22.5 cm 高度处），DFe 浓度在不

同浸没时间下均高于浸没时间最长的底部（图 2c、d），
也高于浸没时间较短的上部。这一垂直分布差异与

海水自下而上的浸没方式所驱动的地球化学过程密

切相关：海水优先在底部形成持续时间最长的厌氧环

境，使其在铁还原基础上进一步发展硫酸盐还原 [29]；

而中层海水浸没时间较晚，其厌氧演替进程相对滞

后。受此影响，底层溶解硫化物与 DFe 发生反应并形

成固相铁硫化物，使更多 DFe 被消耗，进而使 DFe 浓

度下降，并伴随 TRIS 富集 [22, 31]。相比之下，在中层，

铁异化还原主导，而硫酸盐还原程度较低，溶解硫化

物对 DFe 的消耗较小。在上部，由于海水浸没时间更

短，铁异化还原尚未达到高峰，使 DFe 浓度明显低于

22.5 cm 高度处的浓度。

 3.3    海水浸没对土壤环境的潜在影响

本研究表明，海水浸没后，铁异化还原过程响应

迅速，而硫酸盐还原响应迟缓，孔隙水 DFe 浓度持续

升高。这可能会促使与铁氧化物结合的重金属以及

铁结合态有机碳释放，显著增加 Fe2+、溶解有机碳以

及重金属向地下水迁移和积累的风险，也减弱活性铁

对有机碳保护的“锈汇”效应 [32−33]。该现象在红壤广

泛分布的我国南方沿海地带可能尤为突出。铁硫化

物（尤其是黄铁矿）的形成能有效共沉淀重金属，因此

是重金属的汇 [14]。本研究发现，当海水浸没后，有机

碳含量较高的土壤在进一步提高 DFe 含量的同时，也

促进了铁硫化物的积累，后者对重金属的共沉淀作用

可在一定程度上降低重金属的活性。在有机碳含量

较高的土壤中，海水浸没水位的上升会加速硫化物积

累的垂直上移。在此情况下，水位垂直波动引起的硫

化物反复的氧化还原循环将加剧地表土壤的酸化，并

对地表水化学产生潜在影响[34]。

 4　结论

160 d 渐进式海水浸没培养表明，海水浸没后土

壤首先发生铁异化还原，而硫酸盐还原响应相对滞

后，导致 DFe 积累及对少量生成的硫化物有效缓冲，

培养期间孔隙水溶解硫化物始终维持在极低水平。

土壤中活性铁含量增加可使铁异化还原对海水浸没

的响应更快、更强，导致 DFe 积累进一步增加；有机

碳含量的增加则可同时促进铁异化还原和硫酸盐还

原，并缩短硫酸盐还原响应的启动时间，使总固相

Fe(Ⅱ)、非硫化 Fe(Ⅱ) 和 TRIS 积累增加，并推动还原

态硫的累积由深层向浅层扩展。海水自下而上的渐

进式浸没方式控制铁、硫循环的垂直分异：底层因浸

没时间最长，促进硫酸盐还原和铁硫化物积累，中层

则因相对较弱的硫酸盐还原，可使 DFe 维持较高水

平。总体而言，海平面上升引起的海水浸没将促使过

渡带土壤先进入以铁还原增强和 DFe 积累为特征的

阶段，随后逐步发展为硫酸盐还原增强和铁硫化物积

累的阶段。这一过程可能提高与铁氧化物结合的重

金属以及铁结合态有机碳的活化及向地下水迁移的

风险，活性铁和有机碳含量是控制该环境效应强弱的

关键因素。
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Geochemical responses of iron and sulfur in coastal soils to sea level rise:
A simulation study

LI Sha，WANG Mingjun，GOU Zhihao，SUI Jiawei，LI Tie，ZHU Maoxu

(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: Seawater immersion caused by sea-level rise can significantly alter the redox conditions of coastal soils
and affect the geochemical processes of iron (Fe) and sulfur (S). To investigate the geochemical response of Fe and
S in soils under progressive seawater immersion, a 160-d soil column incubation experiment was conducted using
soils  with  different  reactive  Fe  and  organic  carbon  contents.  Seawater  table  was  progressively  raised  to  simulate
sea-level rise, and the changes in pore water dissolved Fe (DFe), dissolved sulfide, and solid-phase reactive Fe and
sulfide species were analyzed. The results showed that after seawater immersion, DFe concentrations in pore water
significantly  increased  in  all  soil  treatments,  while  dissolved  sulfide  remained  at  relatively  low levels  overall.  In
soils  with  low reactive  Fe content,  only minor  accumulation of  total  reduced inorganic  sulfur  (TRIS)  occurred in
the  deeper  layers.  In  contrast,  reactive  Fe-rich  red  soil  exhibited  faster  and  higher  DFe  accumulation,  as  well  as
more pronounced TRIS accumulation. Higher organic matter content further promoted dissimilatory iron reduction
and sulfate reduction,  and shortened the initiation time of sulfate reduction.  Distinct  vertical  distributions of DFe
and TRIS were  observed:  DFe concentrations  in  the  middle  layer  were  generally  higher  than  those  in  the  bottom
and top layers. TRIS was dominated by elemental sulfur (S0) and acid-volatile sulfide (AVS) in all treatments, with
limited  formation  of  pyrite.  The  different  response  times  of  dissimilatory  iron  reduction  and  sulfate  reduction  to
seawater immersion, together with the contents of reactive Fe and organic matter, jointly control the transformation
and vertical differentiation of Fe and S in soils. Long-term progressive seawater inundation not only shifts the sulf-
ide accumulation layer upward but also weakens the “rusty sink” effect of reactive Fe on organic carbon protection,
while simultaneously affecting the chemistry of both groundwater and surface water.

Key words: Sea-level rise；iron dissimilatory reduction；sulfate reduction；sulfide；dissolved iron；organic carbon
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