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摘 � 要:磷酸盐氧同位素组成在古气候和磷的生物地球化学循环研究中都具有十分重要的意义。

测定方法和同位素的分馏机理是该类研究的基础。国际上已开展了一系列磷酸盐氧同位素的测定

方法和分馏机理研究。在测定方法上,由初期的间接法,经高温还原 /裂解法到氟化法,再演化到改

进后的高温还原法 (包括 TC /EA�IRM S法 ), 甚至激光原位技术, 样品由实验室纯化学试剂扩展到

各种复杂地质样品,在测量精确度、测量速度、样品用量、安全性和技术要求方面都有巨大改进。在

分馏机理上, �尽管 Long inelli等建立的关系式已获得了天然样品的验证, 并认为是平衡分馏,但实

验室模拟结果与其还存在较大差异 (即没有达到平衡分馏 )。  在地表温度和 pH条件下,无机过

程均不会造成水体中溶解态磷酸盐和水之间的氧同位素交换。在高温 ( > 70! )及不同 pH条件

下,即使没有生物作用也会造成溶解磷酸盐和水分子之间进行氧的同位素交换, 但不同实验室之间

结果不一致。∀ 在生物作用存在下, 溶解无机磷酸盐和水之间在地表环境会发生强烈氧同位素交

换,但除了 PPase外,其余均没有达到平衡值。#磷灰石的氧同位素组成要比形成它的溶解态磷酸

盐的值高 1∃ ~ 1. 4∃ ,因此在把 Long ine lli等关系式用于溶解态磷酸盐和水体系时,需要考虑该因

素。同位素平衡分馏和条件有关,认为无机条件下的高温 ( > 70! )实验结果不一致,以及有生物参

与的培养实验结果偏离平衡值,都是实验条件不同所致,包括 pH、磷酸盐浓度、生物种类、生物量等。
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� � U rey
[ 1]
奠定了稳定同位素地球化学的理论基

础。依据统计力学, 他对多种元素的同位素分馏系

数进行了计算,认为这些分馏可以提供有用的地质

信息 (测定古温度 ) ,并开展了碳酸盐氧同位素古温

度计研究
[ 2~ 5]
。在计算古温度时需要知道古海水的

氧同位素组成,这是很困难的。U rey
[ 3]
指出可以通

过联合碳酸盐古温度计和磷酸盐古温度计, 来消除

古海水氧同位素组成项来解决该问题。由于磷酸盐

氧同位素测定较碳酸盐困难,直到 1973年才建立起

较可靠的磷酸盐氧同位素古温度计
[ 6]
。但发现磷

酸盐古温度计和碳酸盐古温度计的斜率几乎相同,

因此解决不了古温度计中古海水氧同位素组成问

题。由于磷酸岩比碳酸岩稳定, 后期作用对其氧同

位素组成的影响较碳酸岩弱, 因此它仍被广泛用来

进行古气候研究
[ 7]

, Palaeogeography, Palaeoclima�
tology, Palaeoecology在 1996年第 126期还就该领
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域出版了专辑。

同时,磷又是一个重要的营养元素,它在主要的

生命过程中都扮演着重要角色。水体中磷的来源及

生物地球化学循环过程对海洋化学、环境科学及水

产养殖等都具有重要意义。然而由于磷只有一个稳

定同位素 (
31

P) ,研究手段比较单一, 因此海洋磷循

环研究的广度和深度都无法和碳、氮相比。磷酸根

中 1个磷原子和 4个氧原子相连, 它们结合很紧密

(键能 359. 8 kJ/m o l)。研究显示, 在地表无机 (无

生命活动 )条件下, 磷酸根和水分子不会发生氧交

换
[ 8~ 10]

,因此很多科学家将目标转移至具有 3个稳

定同位素的氧, 即磷酸盐的氧同位素组成研究。磷

酸盐的氧同位素组成可用来示踪水体中磷的来

源
[ 11, 12 ]

,同时也可示踪海洋中磷的生物地球化学循

环过程
[ 13~ 18 ]

,是海洋磷循环研究中一个不可多得的

示踪剂。

万德芳等
[ 19]
建立了生物残骸中磷酸盐氧同位

素组成的测定方法。 Zheng
[ 20]
利用增量法 ( incre�

m ent m ethod)对不同形态磷灰石 ( OH
-
、C l

-
和 F

-
磷

灰石 )与碳酸钙、石英及水之间的氧同位素分馏进

行了计算,结果说明磷灰石的氧同位素组成可以用

来计算古海水温度。L ing等
[ 21]
利用沉积岩中磷灰

石的氧同位素组成对古海水温度进行了估计。测定

方法和分馏机理是稳定同位素地球化学研究的基

础,鉴于国内磷酸盐氧同位素研究尚处于初级阶段,

因此本文对磷酸盐氧同位素的测定方法以及分馏机

理的研究现状和进展进行介绍,以期对国内该类研

究的开展有所促进。

1� 磷酸盐的氧同位素测定方法

1. 1� 早期 ( 1937∋ 1960年 )磷酸盐氧同位素组成的

测定方法

该阶段主要是利用富
18

O的水来示踪 PO
3-
4 �

H2O之间的氧交换
[ 22, 23 ]

以及有机磷的水解机

理
[ 24, 25 ]

,研究物质主要是实验室纯的化学试剂。在

初期是采用水密度变化法
[ 22, 23]

。Cohn等
[ 26 ]
首次根

据 H2O�CO2平衡法用质谱测定了水的氧同位素组

成,并用该法测定了 KH2 PO4的高温释放水, 然后计

算出 KH 2PO4的氧同位素组成
[ 25, 27]

。H 2O�CO2平衡

法远较水密度变化法准确, 但由于该方法有同位素

稀释效应, 因此样品的需要量比较大, 同时也要求

KH2 PO4必须完全脱水。之后 Cohn
[ 28 ]
将 PO

3-

4 转化

为 Ba3 ( PO4 ) 2, 并将 C和 Ba3 ( PO 4 ) 2混合加热到

1 350! ,用质谱测定释放的 CO。该方法比较直接、

方便,样品用量也较少, 是磷酸盐氧同位素组成测定

方法的一个重大突破,但空气中 N2会对 CO造成干

扰。W illiam s等
[ 29]
将 KH2 PO4和 H g( CN ) 2在 240 ~

300! 之间反应, 用质谱测定生成的 CO2, 克服了 N 2

干扰。Anbar等
[ 30]
将 PO

3 -
4 通过高氯酸银转化为

Ag3PO 4沉淀, 将 Ag3 PO 4在 Pt管中加热至 1 000! ,

对释放的 O 2用质谱直接测定。由此可以看出早期

是通过 %密度法 &和 %平衡法&测定水的氧同位素, 然

后去计算磷酸盐的氧同位素组成, 是间接法。后来

是通过 %高温还原 /裂解法 &, 直接测定释放的 O2或

把 O2转化为 CO /CO2测定。

1. 2 � 氟化法对磷酸盐氧同位素组成的测定

( 1960∋ 1995年 )

这一时期的研究对象主要是天然样品。由于天

然样品组成比较复杂, 必须先将样品中的 PO
3-
4 分

离出来, 转化为 B iPO4或 Ag3PO 4, 采用氟化法测定。

该方法是 Tudge
[ 31]
借鉴硅酸盐的方法创立的。他把

样品溶解并除有机质后, 将 PO
3-
4 先后转化为钼酸

铵和磷酸铵镁沉淀来除杂质。溶解沉淀, 并将 PO
3-
4

转化为 B iPO 4 ( H2 O沉淀 (在 75 ~ 175! 为 ��B i�
PO4 )。用 B rF3氟化 ��B iPO 4, 质谱测定释放的 O 2。

之后 Long inelli研究组和 Lo lodny研究组在 Tudge
[ 31]

方法基础上对现代生物骨骼及生物化石中的磷酸盐

氧同位素组成进行了大量研究
[ 32 ~ 37]

。 Long inelli
[ 32]

方法改进之处是将 O2转化为 CO2进行测定 (之后其

他氟化法均采用该方法 )。Ko lodny
[ 35]
与 Tudge

[ 31]

不同之处是采用 BrF5氟化。万德芳等
[ 19]
也是采用

BrF5进行氟化。Tudge
[ 31]
方法的主要缺点是: 样品

处理步骤麻烦,样品需要量大 ( 20 ~ 40 m g B iPO4 ),

��B iPO4很容易吸水。

��B iPO4吸水对结果影响很大。Karhu等
[ 38]
将

��B iPO4在高温条件下 ( 420! )转化为 ��B iPO4, 后

者的吸水性较 ��B iPO4弱。用氟化法 ( B rF5 )对 ��
B iPO4进行氧同位素测定,发现 ��B iPO4的测值较 ��
B iPO4的测值低, 说明吸附水对 ��B iPO4造成了影

响。B axter等
[ 39]
很早就发现 Ag3 PO4具有纯度高、稳

定、不吸水的特征。 F irsching
[ 40 ]
也建立了从均相溶

液中沉淀大晶体 Ag3PO4的简便方法 (氨挥发法 ) ,因

此 Ag3PO 4是一个很好的选择。

W right等
[ 41]
将正磷酸盐转化为 Ag3 PO4, 首次

用 BrF5对 Ag3PO4进行氟化来测定磷酸盐的氧同位

素组成。C row son等
[ 42 ]
延用并改进了该方法, 也对

Tudge
[ 31]
的 PO

3 -
4 分离过程进行了改进,该方法需要
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Ag3 PO4的量为 10~ 25 m g。

1. 3� 高温还原法对磷酸盐氧同位素组成的测定
( 1995年至今 )

尽管氟化法可以将 A g3 PO4中的氧 100%的提取

出来, 但由于要使用到危险试剂 B rF5或 BrF3, 因此

不少研究者一直努力寻找替代方法。

O)Ne il等
[ 43]
改进了 Anbar等

[ 30 ]
建立的 Ag3 PO4

高温裂解法。将一定量的石墨和 Ag3 PO 4混合封在

石英管中,在高温 ( 1 200! )下裂解 Ag3PO 4, 用质谱

测 CO 2, 与 Anbar等
[ 30]
方法不同之处在于 O)Ne il

等
[ 43]
测定的是天然样品,对化学处理流程也进行了

改进, 并将释放的 O2转化为 CO2进行测定。该方法

Ag3 PO4的氧释放率为 25%, Ag3 PO 4的需要量为 20

~ 30 m g,避开了危险试剂 B rF5或 BrF3,获得广泛应

用
[ 8, 44~ 46 ]

。与此同时, 部分学者也尝试了其他方

法,如 Stuart�W illiam s等
[ 47]
建立的 Ag3 PO 4和 B r2加

热法, H olmden等
[ 48 ]
建立的负热离子质谱法 (N ega�

t ive therm al ion m ass spectrom etry), 这 2种方法的测

量精度较低 ( 1∃ ) ,技术要求较高,故应用较少。

随着 TC /EA�IRM S技术的问世, 可以实现

O)Ne il等
[ 43 ]
方法的自动化。Kornex l等

[ 49]
首次通过

改进的元素分析仪 ( EA )在 1 400! 高温还原
Ag3 PO4,用同位素比值质谱仪 ( IRM S)对形成的 CO

进行了在线同位素测定, 分析精度为 0. 2%, 氧的回

收率为 87%。W enzel
[ 50 ]
也采用红外 ( CO2 )激光 ( in�

frared /CO2 laser)加热 Ag3PO4和石墨的混合物, 对形

成的 CO 2通过 IRM S测其氧同位素组成。

V ennem ann等
[ 51]
以 Ag3 PO4为对象, 对 BrF5氟

化法、石英管石墨加热还原法
[ 43]
和 TC /EA�IRM S 3

种方法进行了比较研究。结果显示 B rF5氟化法具

有最好的精密度和准确度, 可以作为评价其他方法

的基础。石英管石墨加热还原法具有 B rF5氟化法

类似的准确度,但需要对石墨的型号、用量以及石英

管的型号、尺寸等进行校正。TC /EA�IRM S的准确

度较前面二者低,但可通过间隔测定标准进行校正,

精密度可以达到 0. 3∃。TC /EA�IRM S法最大优点

是操作简便, 测定速度快, 样品需要量少 ( 2 mg

Ag3 PO4 )。尽管近年来还有少数研究继续采用 B rF5

氟化Ag3 PO4的方法
[ 9, 52]

, 但 TC /EA�IRM S将是最有

前景的方法。如 B lake的实验室起初采用 O)Ne il

等
[ 43]
的封闭石英管石墨加热还原法

[ 44, 45]
, 在 2005

年之后就改用 TC /EA�IRM S法
[ 10, 17, 53 ]

。 Pay tan实

验室, 先前采用 BrF5氟化 B iPO4法
[ 54]

, 而在之后的

研究中都采用 TC /EA�IRM S法
[ 11, 12, 55]

。

激光剥蚀法具有快速、样品用量少、不破坏样

品、可微区高分辨原位分析、无需化学分离等优点,

特别适合古气候研究的微量固体样品 (如牙釉等 )。

通常采用 CO2激光剥蚀氟化法 ( CO2 �1aser f luor ina�

tion)
[ 57 ]
或紫外激光剥蚀氟化法 ( U ltravio let laser

fluorinat ion)
[ 58]

, C erling等
[ 59]
也通过 CO2激光直接

加热测试目标来产生 CO2, 然后用 IRMS测定。对

目标区含氧杂质的干扰进行准确校正是激光剥蚀法

的主要困难。

1. 4� 海水中溶解磷酸盐的氧同位素测定

海水的组成十分复杂, 因此海水中溶解磷酸盐

的氧同位素测定方法和地质样品很不相同。海水样

品首先需要将磷酸盐进行富集, 然后将磷酸盐和海

水中的其他离子以及溶解有机质进行分离。早期是

将分离纯化后的磷酸盐转化为 ��B iPO4用氟化法测

定
[ 60]

, 现在都是将磷酸盐转化为 Ag3PO 4用 TC /EA�

IRM S法测定
[ 17, 55, 61]

。

Long ine lli等
[ 60]
首次对海水中溶解磷酸盐的氧

同位素进行测定。他用附着 Fe ( OH ) 3的聚丙烯纤

维吸附 PO
3-
4 。将 PO

3 -
4 先后转化为钼酸铵和磷酸铵

镁沉淀来除杂质,然后按 Long inelli
[ 32 ]
测定地质样品

的方法进行。他们发现尽管太平洋和大西洋中磷酸

盐的氧同位素组成有所不同, 分别为 20. 6∃ 和
19. 7∃ ,但没有发现其随深度和纬度发生变化,这个

结果在某种程度上造成人们对水体及有机质中磷酸

盐氧同位素组成研究的忽视。但 Long ine lli等
[ 60]
采

用附着 Fe( OH ) 3的聚丙烯纤维也可能会吸附部分

溶解有机磷及颗粒有机磷, 之后对有机物的数次氧

化会使得这些有机磷水解成 PO
3-
4 。B lake等

[ 46]
研

究显示聚丙烯纤维上吸附的磷可被生物利用, 若没

有特别保存处理,也会造成氧同位素组成的变化。

随着测试水平的提高, 水体及有机物中磷酸盐

氧同位素组成的研究, 近几年来又重获重视。国际

上该方面的研究主要集中在加州大学 ( Santa Cruz)

Pay tan的实验室
[ 11~ 16, 54~ 56]

和耶鲁大学 B lake的实

验室
[ 10, 17, 44~ 46, 53, 61, 62]

。

耶鲁大学的 Co lm an
[ 61]
首次对 Long inelli等

[ 60]

的方法进行了改进。他先通过 3 ~ 4次的 MAG IC

(氢氧化镁共沉淀 )来富集、纯化海水中的 PO
3 -
4 。

再先后通过阴离子交换树脂柱和阳离子交换树脂分

别除溶解有机质和 NaHCO3。最后将磷酸盐转换为

Ag3 PO4沉淀, 用 TC /EA�IRMS测定。 L iang
[ 62]
在该
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方法的基础上测定了沉积物间隙水中溶解态磷酸盐

的氧同位素组成。

M cLaughlin等
[ 55]
也是通过 MAG IC法来富集

PO
3 -
4 ,但是她通过将 PO

3 -
4 转化为 C ePO 4沉淀来除

杂质, 然后用阳离子交换树脂除 Ce
3+

, 再将磷酸盐

转换为 Ag3 PO4沉淀用 EA�IRM S测定。该方法需要

Ag3 PO4的量为 0. 7 mg,平均标准偏差为 0. 3∃。

L iang
[ 62]
对有机磷化合物及沉积物中的无机磷

的氧同位素组成进行了研究。对于有机磷, 他采用

不同方式将不同组分有机磷水解,形成无机磷酸盐,

对于沉积物, 他用硝酸提取无机磷酸盐, 然后将

PO
3 -
4 先后转化为磷钼酸铵和磷酸铵镁沉淀进行纯

化,最后转化为 Ag3 PO 4用 TC /EA�IRM S测定。

可以看出 Colm an
[ 61]
方法可以成功地去除溶解

有机质,而阴离子杂质的去除 (特别是 C l
-

)主要是

通过数次 MAG IC共沉淀来实现,这样会造成回收率

降低, 同时也会增大溶解有机物的水解,操作流程也

比较复杂, 费时费力。M cLaugh lin等
[ 55]
在 MAG IC

共沉淀之后用 C ePO 4沉淀将大部分杂质 (特别是

C l
-

)除去, 用阳离子树脂除去 Ce
3+
后就可以进行

Ag3 PO4沉淀,该方法流程相对简单, 对阴离子的去

除效果较好,但没有讨论溶解有机质的影响。因此

将 Co lm an
[ 61]
和 M cLaughlin等

[ 55]
方法结合使用应该

是比较理想的方案。磷钼酸铵和磷酸铵镁沉淀是经

典的磷酸盐纯化方法,若样品中磷酸盐的含量较高,

可尝试采用该方法来分离纯化磷酸盐。

2� 水分子 ∋ 溶解态磷酸盐 ∋ 磷灰石之
间的氧同位素分馏

生物通过吸收和代谢水体中的溶解态磷酸盐,

造成水分子和溶解态磷酸盐之间氧同位素的分馏,

它是磷酸盐氧同位素示踪水体磷循环的基础。同样

通过生物作用,水体中的溶解态磷酸盐可以形成磷

灰石, 造成水分子和磷灰石之间氧同位素的分馏,这

又是磷酸盐氧同位素在古气候研究中的基础。图 1

为地球表层天然条件下 (温度、pH )这些过程及其同

位素效应的示意图。表 1对该领域的主要研究进行

了总结。

2. 1� 水分子和磷灰石之间的氧同位素分馏
Long inelli等

[ 6 ]
首次通过对生活在不同温度范

围的活生物壳体、海洋生物化石及海洋磷酸岩的氧

同位素进行测定,结合水样的氧同位素组成及温度

数据, 给出了磷酸盐氧同位素古温度计:

图 1� 水分子、溶解态磷酸盐和磷灰石之间的

氧同位素分馏示意图

F ig. 1� D iagram of oxygen isotope fraction between

water, dissolved phosphate and apatite

T ( ! ) = 111. 4- 4. 3 (  
18

OP -  
18

OW )

T代表海水温度,  
18

OP和  
18

OW分别代表磷灰

石中磷酸盐和磷灰石形成时周围水分子的氧同位素

组成。

Ko lodny等
[ 35 ]
和 Lecuyer等

[ 63 ]
分别用活鱼骨

头、牙齿和 L ingulide的壳体中磷灰石的磷酸盐氧同

位素组成验证了 Long ine lli等
[ 6]
关系式,一般认为该

式代表平衡分馏
[ 9]
。本文其他地方所提到的平衡

分馏均指测量值与该式计算的理论值相吻合的

情况。

B lake等
[ 44 ]
首次对此进行了实验室模拟研究,

她将磷源分为有机磷 (可溶 RNA )和无机磷

( KH 2PO 4 )。实验分为 2组, 一组有生物 (细菌 )参

与, 另一组无生物参与 (控制实验 ) , 对形成的磷灰

石和水分子的氧同位素组成进行测定。结果显示,

对于有机磷实验, 生物活动可以有效分解利用

RNA, 使水体中溶解无机磷含量大幅增高。当水分

子氧同位素组成在 - 5. 5∃ ~ - 6. 6∃之间时, 形成

的磷灰石和水分子之间的氧同位素属于平衡分馏,

但当水分子氧同位素组成不在该范围时,则偏离平

衡分馏。她认为在 RNA水解产生无机磷酸盐的过

程中,有 50%左右的有机磷结合氧被保留了下来。

没有生物活动时水体中溶解无机磷酸盐含量几乎没
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有增加 (即 RNA没有被水解 ), 也没有形成磷灰石。

对于无机磷酸盐实验, 有生物参与条件下形成的磷

灰石的氧同位素组成变化较大,说明生物活动可以

使磷灰石和水分子之间发生强烈氧交换, 但仍没有

达到平衡分馏。而没有生物参与条件下形成的磷灰

石的氧同位素组成比较稳定, 但均比加入的KH 2PO4

的值高 2∃左右, 水分子的氧同位素和温度的变化

对其没有影响。 B lake等
[ 45]
也采用葡萄糖�1�磷酸

酯 ( g lucose�1�phosphate)作为磷源用细菌做培养实

验, 发现磷灰石的氧同位素组成也和平衡分馏预测

值不一致。当她采用碱性磷酸酶 ( APase)对磷酸单

脂 ( phosphom onoester)进行水解研究时
[ 53]

, 发现磷

灰石和水之间的氧同位素分馏远没有达到平衡值,

通过计算认为和有机磷结合的氧有 75%左右被保

留了下来。

可以看出,尽管 Long inelli等
[ 6]
关系式已获得了

天然样品的验证,并认为是平衡分馏,但实验室模拟

结果与其还存在较大差异 (即没有达到平衡分馏 )。

表 1� 磷灰石、溶解态磷酸盐和水之间氧同位素分馏研究统计表

Tab le 1� The studies of oxygen isotope fraction betw een apat ite, d issolved phosphate and water

体

系
磷源 生物

温度

范围

/!

 18 Ow

范围

溶解态

 18Op

(初始 )

溶解态

 18Op

(终了 )

磷灰石

 18 Op
SRP*

持续

时间
主要结论 文献

水

|

溶

解

态

磷

酸

盐

无机 无生物

活动

50~ 135 - 28. 3

~ 14. 7

11. 60

~ 11. 82

- 16. 07

~ 26. 83

183 d 50! 时,磷酸盐的氧同位素组成没有变

化,而在 75~ 135! 范围内,磷酸盐的

氧同位素组成发生明显变化, 并认为

属于平衡分馏,而生物参与的磷酸或

磷灰石体系可能属于动力分馏

[ 8]

无机 无生物

活动

70~ 180 - 10. 9

~ 16. 8

12. 8 - 4. 2

~ 32. 9

1~

20 040 h

交换程度高温大于低温,低 pH大于高

pH,低磷酸盐浓度大于高磷酸盐浓度,

重水大于轻水,低 pH 磷酸盐形态较高

pH磷酸盐形态富集 18O

[ 9]

无机 无生物

活动

20~ 45 - 21. 21

~ 99. 07

10. 6

~ 11. 0

11. 1

~ 13. 2

4~ 24 m in溶解磷酸盐和水分子之间的氧同位素

交换很弱 ( < 2∃ )。

[ 10 ]

无机 PPase 5. 7~ 22 - 19. 5

~ 14

9. 7

~ 15. 1

2. 0

~ 36. 6

5~ 20

m ol/L

0~

417 h

溶解磷酸盐和水分子之间氧交换快

速、充分,达到平衡分馏

[ 53 ]

无机 Escherich ia

coli

37 - 6 13. 5

~ 15. 6

60

~ 1 050

!mol /L

0~ 539 h 随着生物量的增加,溶解磷酸盐的含

量由 1 050 !m ol/L下降到 600 !m ol /L

左右,然后再增高并维持在 900 !mo l/

L左右。磷酸盐氧同位素和溶解磷酸

盐含量呈反相关, 在磷酸盐含量趋于

稳定时氧同位素也趋于稳定。机理尚

不清楚,或许是生物动力分馏

[ 53 ]

天然海水

+鱼饲料

各类

生物

16. 8~ 22. 5 1. 3 17. 6

~ 21. 2

3~ 7. 5

!mol /L

5 m in 较平衡值低,并且和温度没有相关性 [ 54 ]

无机 A. arct i�
cum,等

5. 7~ 35 - 18. 8

~ 99. 0

13. 5 10. 7

~ 74. 8

5 m ol /L 7~ 68 d 溶解态磷酸盐氧同位素有小量变化,

但和平衡值相差甚远

[ 45 ]

溶

解

磷

酸

盐

|

磷

灰

石

无机
无生物

活动
20~ 45

- 21. 21

~ 99. 07

10. 6~

11. 0

11. 1~

13. 2

11. 1~

12. 3

14d

~ 4a

溶液水分子的氧同位素组成和温度变

化对磷灰石氧同位素影响很小。新形

成的磷灰石倾向吸收轻同位素,而随

时间增长及经过重结晶, 磷灰石又倾

向吸收重同位素, 磷灰石与溶解态磷

酸盐氧同位素值的差在 - 2∃ ~ + 1∃
之间

[ 10 ]

无机
无生物

活动
10~ 45

- 19. 8

~ 10. 2
11. 6

13. 4

~ 13. 9
1 w eek

磷灰石氧同位素组成比较稳定,比原

始加入的 KH 2PO 4高 2∃ 左右,不受温

度和水的氧同位素影响

[ 44 ]

天然海水

+鱼饲料

各类

生物
18. 5~ 21. 0 1. 3

17. 6

~ 21. 2

21. 0

~ 22. 3

3~

7. 5

!mol /L

5 m in

鱼骨和 C lam shell中磷灰石的值较海水

中溶解态磷酸盐高 ~ 1. 4∃ ,低于平衡

值, 与温度的关系不明显

[ 54 ]
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续表

体

系
磷源 生物

温度

范围

/!

 18Ow

范围

溶解态

 18Op

(初始 )

溶解态

 18Op

(终了 )

磷灰石

 18 Op
SRP*

持续

时间
主要结论 文献

水

|

磷

灰

石

天然水体 有壳类 3. 5~ 27. 3
- 7. 7

~ 1. 0

14. 7

~ 24. 4

利用天然样品, 建立了水生生物壳体

中磷酸盐氧同位素与温度、水分子氧

同位素之间的关系

[ 6]

天然水体 鱼 3. 5~ 25
- 15. 9

~ 1. 9

6. 0~

25. 2

利用鱼的骨头和牙齿中磷灰石氧同位

素组成, 验证了 Longinelli等 ( 1973 )关

系式

[ 35 ]

天然水体 L ingu lid e 12~ 28 - 1~ 1
19. 5~

23. 1

利用 L ingul ide壳中的磷灰石氧同位素

组成, 验证了 Longin elli等 ( 1973 )关

系式

[ 63 ]

无机
细菌,

未分类
25

- 17. 7

~ 12. 6
11. 6

9. 3~

33. 9

10

m ol/L
68 d

磷灰石和水分子之间发生强烈氧同位

素分馏,但没有达到平衡分馏
[ 44 ]

RNA 细菌 15~ 35
- 19. 5

~ 10. 4

7. 2~

21. 8
1~ 68 d

生物分解利用 RNA, 使溶液中无机磷

含量大幅增高。 18Ow在 - 5. 5∃ ~ -

6. 6∃ 之间时,磷灰石和水分子之间氧

同位素分馏接近平衡分馏。在该范围

之外,则偏离平衡分馏。没有生物的

控制实验显示溶解磷酸盐的含量几乎

没变化,出没有磷灰石形成

[ 44 ]

G lucose�1�
phosph ate

K. aer�
ogenes

25
- 18. 2

~ 42. 2

6. 5

~ 53. 3
125 h

生物活动可以有效分解利用有机质,

使水体中溶解无机磷含量大幅增高。

磷灰石和水分子之间发生强烈氧同位

素分馏,但没有达到平衡分馏

[ 45 ]

Phospho�
m onoester

APase 35~ 37
- 19

~ 44

- 6. 9

~ 13

几天

∋ 几周

偏离平衡分馏。认为水解产生的无机

磷酸盐有 75%左右的氧原子来源于原

有机分子。

[ 53 ]

* 溶解活性磷酸盐浓度

这可能是由于模拟实验中磷含量比较高, 生物没有

对磷进行充分代谢造成的
[ 53]
。一般认为生物对磷

酸盐的吸收代谢, 会造成 PO
3-
4 中的 O�P键不断地

断裂和形成, 因此会造成 PO
3-
4 和周围水分子发生

氧交换
[ 27]
。因此生物对磷的吸收代谢越充分 (磷含

量低 ), 磷被循环利用次数越多, 磷酸盐与水之间的

氧同位素分馏越接近平衡分馏。而实验室模拟研究

由于测量上的限制, 所采用的磷酸盐浓度远大于天

然浓度
[ 53]
。

2. 2� 无机条件下溶解态磷酸盐 ∋ 水分子之间的氧

同位素分馏

基于对生物代谢磷酸盐的机理研究的兴趣,溶

解态磷酸盐与水分子之间的氧同位素分馏很早就被

关注
[ 22, 23, 31]

,这些研究显示在无机条件下 (没有生

物参与 ) ,溶解态磷酸盐与水分子之间的氧同位素

没有分馏或分馏很小, 近年来一系列相关研究验证

了该结论。

Lecuyer等
[ 8]
将已知氧同位素组成的去离子水

和 KH2 PO4在 50~ 135! 范围内混合并密封 ( pH =

5) ,定时测定 (最长 183天 )磷酸盐的氧同位素组

成。实验结果显示在 50! 时,磷酸盐的氧同位素组

成没有变化,而在 75~ 135! 范围内, 磷酸盐的氧同

位素组成发生了明显变化,并且反应速度很快,他认

为属于平衡分馏, 并计算了分馏系数。通过图 2可

以看出他的分馏系数 ∋ 温度关系线位于生物成因磷

灰石关系线的上方。他认为这可能是由于生物活动

优先利用轻同位素造成的, 即生物成因磷灰石和水

分子之间的氧同位素分馏可能是动力分馏。若真是

这样则动摇了磷酸盐氧同位素古温度计的基础。

为此, O)N eil等
[ 9]
专门设计了一组实验来研究

不同形态磷酸盐的同位素效应。研究发现, 在

70! , pH = 9的溶液中溶解态磷酸盐和水之间没有

氧同位素交换, 而在 pH = 1溶液中则有明显交换。

在温度为 115和 150! 时, 各种条件下都有明显交

换, 交换规律是高温大于低温、低 pH大于高 pH、低

磷酸盐浓度大于高磷酸盐浓度、重水大于轻水。同

时他也发现低 pH 的磷酸盐形态 (含 H离子多, 如

H 3PO 4等 )比高 pH 的磷酸盐形态 (含 H 离子少, 如

PO
3-
4 )富集

18
O(图 3), 富集程度随着分子中 H离子

的减少而减小。该现象在碳酸盐、硫酸盐等多元酸

中都存在。 O)N eil等
[ 9]
认为 Lecuyer等

[ 8]
实验中

pH为 5, 磷酸盐形态以 H2 PO
-
4 为主, 而生物一般是
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利用 NaHPO
-
4 形成壳体, 因此造成 Lecuyer等

[ 8 ]
实

验值高于生物成因磷灰石 (图 2), 即它是由于磷酸

盐的形态不同造成的, 而不是 Lecuyer等
[ 8]
认为的

生物优先利用轻同位素造成的。

L iang等
[ 10]
在 20~ 45! 进行了 4 ~ 24个月实

验,结果显示在无生物活动条件下,溶解磷酸盐和水

分子之间的氧同位素交换很弱 ( < 2∃ )。

可以看出,在地表温度和 pH条件下,无机过程

均不会造成水体中溶解态磷酸盐和水之间的氧同位

素交换。在高温 ( > 70! )及不同 pH 条件下, 即使

没有生物作用也会造成溶解磷酸盐和水分子之间进

行氧的同位素交换,但不同实验室实验结果有所不

同。这些实验都是在封闭体系,没有发生相变,没有

生物参与,反应进行的也较快,因此这些反应可能都

代表平衡分馏。结果的不一致可能是由于实验条件

的差异造成的。同位素的平衡分馏要求是在特定的

物理、化学条件下, 若实验条件不一致,结果不一致

就不难理解了。

2. 3� 生物或酶作用下溶解态磷酸盐 ∋ 水分子之间

的氧同位素分馏

生物作用几乎参与了磷循环的每个过程。既然

已证明在地表自然条件下, 无机过程不会造成溶解

态磷酸盐和水之间氧同位素的交换, 这使得有生物

或酶作用下溶解态磷酸盐 ∋ 水之间氧同位素交换研
究变的单纯且更有意义。一般认为生物或酶的作用

会大大加速磷酸盐和水之间氧的交换。

B lake等
[ 45]
采用 5 mm o l/L KH 2 PO4作为磷源,

水分子的氧同位素组成在 - 18. 8∃ ~ 99. 0∃之间,

在 5. 7~ 35! 范围内用细菌培养实验 7~ 68天, 发

现溶解态磷酸盐的氧同位素组成与原始加入的

KH 2PO4的值 ( 13. 5∃ )相差不大, 与理论计算的平衡

值不一致,有的高于平衡值, 有的低于平衡值。尽管

在 25! 、水分子值最高 ( 99. 0∃ )、培养时间最长 ( 68

天 )的条件下有较大交换 (值为 74. 8∃ ) ,但仍与计

算的理论平衡值 ( 119. 1∃ )相差甚远。

Pay tan等
[ 54]
的实验比较接近自然条件。她对

鱼池中溶解态磷酸盐的氧同位素进行了 5个月的监

测, 温度在 16. 8~ 22. 5! , 但发现测定值较平衡值

低, 并且和温度之间也没有相关性。

B lake等
[ 53]
发现无机焦磷酸酯酶 ( PPase)会大

大增强溶解无机磷和水之间的氧同位素交换, 使反

应在 5. 7~ 22! 范围内, 不到 500小时就可以达到

平衡。她也研究了大肠杆菌 (E scherichia coli)对溶

解无机磷利用过程中的同位素效应。发现随着生物

量的增加,溶解磷酸盐的含量由 1 050 !m o l/L下降

到 600 !m o l/L 左右, 接着又增高并维持在 900

!m o l/L左右。在溶解磷酸盐含量的下降及增高过

程中,磷酸盐氧同位素组成与其呈反相关关系,在磷

酸盐含量趋于稳定时 ( 900 !m ol/L )氧同位素组成

也趋于稳定,但一直高于平衡值, 她认为这可能是生

物动力分馏造成的
[ 53]
。

通过上述实验可以看出, 尽管在生物作用存在
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下,溶解无机磷酸盐和水之间在地表环境会发生大

量氧同位素交换,但除了 PPase外,其余均没有达到

平衡值,暗示溶解无机磷酸盐和水之间的氧交换可

能和生物种类、生物量以及磷酸盐浓度有关。

2. 4� 磷灰石 ∋ 溶解态磷酸盐之间的氧同位素分馏
近年来用磷酸盐氧同位素组成对现代海洋磷循

环的示踪研究也普遍采用 Long inelli等
[ 6 ]
关系式。

理论上只要溶解态磷酸盐在形成磷灰石的过程中没

有发生氧同位素分馏, 该式可以用于溶解磷酸盐和

水分子之间的氧同位素分馏研究。

B lake等
[ 44]
发现若没有生物活动, 由溶解磷酸

盐形成的磷灰石的氧同位素组成比较稳定, 不受温

度和水的同位素组成影响, 但均比加入的原始

KH2 PO4的氧同位素值高 2∃左右。 Liang等
[ 10]
首次

专门就该问题进行了研究,他在 20~ 45! 无生物活

动条件下,向 KH 2 PO4和 N aF混合溶液中加入碳酸

钙粉末,形成自生磷灰石。结果显示磷灰石及其平

衡溶液中溶解无机磷酸盐的氧同位素值均较初始磷

酸盐的氧同位素值高, 水分子的氧同位素组成和温

度变化对其影响很小, 和 B lake等
[ 44]
的结果一致。

他也发现新形成的磷灰石倾向吸收轻同位素, 而随

时间增长及重结晶作用, 磷灰石又倾向吸收重同位

素,磷灰石与溶解态磷酸盐氧同位素值的差在 - 2∃
~ + 1∃之间变化。因此在长时间尺度,磷灰石较溶

解磷酸盐氧同位素值高大约 + 1∃。Paytan等
[ 54]
也

发现鱼池中鱼骨与生物壳体中磷灰石的氧同位素值

较溶解态磷酸盐的高 1. 4∃左右。
可以看出磷灰石的氧同位素组成要比形成它的

溶解态磷酸盐的值高 1∃ ~ 1. 4∃ , 因此在把

Long inelli等
[ 6]
关系式用于溶解态磷酸盐和水体系

时,需要考虑该因素。当然最好的方法是直接建立

海水中溶解态磷酸盐、水分子氧同位素及温度之间

的关系式。

3� 展 � 望

磷酸盐氧同位素在古气候和现代磷循环方面都

有巨大的应用前景。当前还有很多基础问题需要研

究。如: �直接建立海水中溶解态磷酸盐和水分子

间氧同位素平衡分馏关系式是磷酸盐氧同位素示踪

水体磷循环的基础。  分馏机理研究。生物优先吸

收碳、氮的轻同位素并固定在组织内,因此生物的代

谢会对水柱中碳、氮产生明显的动力分馏。而磷酸

根所含的氧不同,首先,生物组织所固定的磷量相对

较少, 并且由于 ATP是重要的能量载体, 因此生物

代谢磷酸盐速度较快,即生物在不停地吸收和排放

磷酸盐,在该过程中磷酸盐和水分子之间氧同位素

也在不断发生交换,因此对于磷酸盐氧同位素,生物

活动可能不会造成动力分馏或可以忽略,有生物参

与的溶解态磷酸盐和水分子之间氧同位素属于平衡

分馏。但需要更详细的研究来验证。∀ 在有机质分

解和生物代谢磷酸盐过程中, 磷酸盐和周围水分子

间氧同位素的具体交换方式仍不清楚。

4� 结 � 论

( 1) 磷酸盐氧同位素测定方法由初期的间接

法, 经高温还原 /裂解法到氟化法,再演化到改进后

的高温还原法 (包括 TC /EA �IRM S ), 甚至激光原位

技术,样品由实验室纯化学试剂扩展到各种复杂地

质样品,在测量精确度、测量速度、样品用量、安全性

和技术要求方面都有巨大改进。

( 2) 尽管 Long ine lli等
[ 6 ]
关系式已获得了天然

样品的验证,并认为是平衡分馏, 但实验室模拟结果

与其还存在较大差异 (即没有达到平衡分馏 )。这

可能是由于模拟实验中磷含量比较高,生物没有对

磷进行充分代谢造成的。

( 3) 在地表温度和 pH条件下, 无机过程均不

会造成水体中溶解态磷酸盐和水之间的氧同位素交

换。在高温 ( > 70! )及不同 pH 条件下, 即使没有

生物作用也会造成溶解磷酸盐和水分子之间进行氧

的同位素交换。

( 4) 在生物作用存在下, 溶解无机磷酸盐和水

之间在地表环境会发生大量氧同位素交换, 但除了

PPase外, 其余均没有达到平衡值。

( 5) 同位素平衡分馏是和条件有关的, 无机条

件下的高温 ( > 70! )实验结果不一致, 以及有生物

参与的培养实验结果偏离平衡值, 都说明环境的重

要性, 环境包括 pH、磷酸盐浓度、生物种类、生物

量等。

( 6) 磷灰石的氧同位素组成要比形成它的溶解

态磷酸盐的值高 1∃ ~ 1. 4∃ , 因此在把 Long inelli

等
[ 6]
关系式用于溶解态磷酸盐和水体系时, 需要考

虑该因素。

参考文献 (References):

[ 1] � U rey H C. The thermodynam ic propert ies of isotop ic substan ces

[ J] . Jou rnal of the C hem ica l Society ( R esumed ), 1947, 5: 562�

581.

[ 2] � U rey H C. Oxygen isotop es in natu re and in the laboratoryc[ J ].

S cience, 1948, 108( 2 810) : 489�496.

1047第 10期 � � � � � � � � � � � � 陈志刚等:磷酸盐氧同位素组成的测定方法及分馏机理研究进展 � � �



[ 3] � U rey H C, Low enstam H A, E pstein S, e ta l. M easu rem ent of pa�

leotemperatures and tem peratu res of the upp er C retaceous of Eng�

land, Denm ark, and the southeastern Un ited States [ J] . G eolog�

ical S ocie ty of Am erica Bu lletin, 1951, 62( 4 ): 399�416.

[ 4] � M cK inney C R, M cC rea JM, Eps tein S, e t a l. Im provem en ts in

m ass spectrom eters for the m easurem ent of sm all d ifferen ces in iso�

tope abundan ce rat ios [ J] . R eview of S cien tif ic Instrum en ts, 1950,

21( 8) : 724�730.

[ 5] � E pstein S, Bu ch sbaum R, Low en stam H A, et al. Rev ised car�

bonate�w ater isotop ic tem peratu re scale[ J] . G eolog ical Society of

America Bu lletin, 1953, 64 ( 11) : 1 315�1 325.

[ 6] � Long inelli A, Nu ti S. Revised phosph ate�w ater isotopic temp era�

ture scale [ J] . E arth and P lanetary Sc ience L etters, 1973, 19:

373�376.

[ 7] � B lake R E, Chang S J, Lep land A. Ph osphate oxygen isotop ic evi�

dence for a temp erate and b iologically act ive A rchaean ocean[ J] .

Na ture, 2010, 464: 1 029�1 032.

[ 8] � Lecuyer C, Grand jean P, Sh eppard S M F. Oxygen isotope ex�

change b etw een disso lved phosphate and w ater at tem peratures∗

135! : Inorgan ic versu s b iolog ical fract ionat ions [ J] . Geoch im ica

et C osm och im ica Acta, 1999, 63( 6 ) : 855�862.

[ 9] � O)N eil J R, Vennem ann T W, M cKen zieW F. E ffects of sp ecia�

tion on equ il ibrium fract ionat ion s and rates of oxygen isotope ex�

change betw een ( PO 4 ) aq and H2O [ J] . G eochim ica etC osmoch im �

ica A cta, 2003, 67( 17 ): 3 135�3 144.

[ 10 ] � L iang Y H, B lake R E. Oxygen isotope fractionat ion betw een ap�

at ite and aqueous�phase phosphate: 20�45! [ J] . Chem ica lG eol�

ogy, 2007, 238 ( 1 /2) : 121�133.

[ 11] � Young M B, M cLaugh lin K, KendallC, et al. Ch aracterizing the

oxygen isotopic compos it ion of phosphate sou rces to aquat ic eco�

system s [ J ] . E nvironm en tal S cience & T echnology, 2009, 43

( 14) : 559�568.

[ 12 ] � E lsbury K, Paytan A, O strom N E, et a l. U s ing oxygen isotopes

of phosph ate to trace phosphorus sources and cycling in lake E rie

[ J ] . E nvironmen ta l Science & T echnology, 2009, 43 ( 9 ) :

3 108�3 114.

[ 13 ] � Paytan A, M cLaugh l in K. Th e ocean ic phosphorus cycle[ J] .

Ch em ical R ev iew s, 2007, 107( 2 ) : 563�576.

[ 14 ] � M cLaughl in K, Cade�M enun B J, Paytan A. The oxygen isotop ic

com pos ition of phosph ate in E lkhorn S lough, C aliforn ia: A tracer

for phosphate sources[ J] . E stuarine, Coa sta l and She lf Sc ience,

2006, 70( 3) : 499�506.

[ 15] � M cLaugh lin K, Kenda llC, S ilva S R, e ta l. Phosphate oxygen i�

sotope ratios as a tracer for sources and cycling of phosphate in

n orth San Fran cisco bay, Cal iforn ia[ J] . Journa l of G eophysical

R esearch (B iogeoscience), 2006, 111, G03003, do:i 10. 1029 /

2005JG000079.

[ 16 ] � M cLaughl in K, Chavez F, Penn ington J T, et al. A t im e series

inves tigation of the oxygen isotopic com posit ion of dissolved inor�

gan ic phosphate in M onterey b ay, C aliforn ia[ J] . L imnology and

Ocean og raphy, 2006, 51( 5) : 2 370�2 379.

[ 17] � Colman A S, B lake R E, K arlD M, et al. M arine phosph ate ox�

ygen isotopes and organ ic matter rem ineral ization in th e oceans

[ J] . P roceed ings of theNa tionalA cad emy of S ciences of the Un it�

ed S tates of Am erica, 2005, 102( 37 ): 13 023�13 028.

[ 18] � M ark el D, Ko lodny Y, Luz B, e t al. Phosphorus cycling and

phosphoru s sou rces in lake K inn eret: Tracing by oxygen isotopes

in phosphate[ J] . Israe l Jou rnal of Earth Sc iences, 1994, 43:

165�178.

[ 19] � W an Defang, D ing T ip ing. Determ ination of oxygen isotopes in

the phosphate[ J ]. Bu lletin of M inera logy , P etrology and G eo�

chem istry, 2001, 20( 4) : 448�450. [万德芳, 丁悌平. 磷酸盐

中的氧同位素测定 [ J] . 矿物岩石地球化学通报, 2001, 20

( 4) : 448�450. ]

[ 20] � Zheng Y F. Oxygen isotop e fract ionat ion s involving ap at ites: Ap�

p licat ion to paleotem perature determ in at ion [ J] . Ch em ical G eolo�

gy, 1996, 127: 177�187.

[ 21] � L ing H ongfe,i Jiang Shaoyong, Feng H ongzhen, e t al. Oxygen i�

sotope geochem istry of phosph orite and dolom ite and palaeo�ocean

tem peratu re es tim ation: A case study from the Neoproterozoic

Dou shan tuo form at ion, Gu izhou provin ce, sou th Ch in a[ J] . P ro�

gress inNa tu ral S cien ce, 2004, 14 ( 1) : 77�84.

[ 22] � B lum en th alE, H erbert J B M. Interchange react ion s of oxygen.

1. Interchange of oxygen betw een water and potass ium phosphate

in solu tion[ J ]. Tran saction s of the F araday S ociety, 1937, 33:

849�852.

[ 23] � W inter E R S, Carlton M, B riscoe H V A. The interchange of

heavy oxygen betw een w ater and inorgan ic oxy�an ions[ J] . Jour�

nal of the Ch em ical S oc ie ty (R esum ed ), 1940: 131�138.

[ 24] � H erbert J B M, B lum enthal E. M echan ism of hyd rolys is of inor�

gan ic es ters[ J] . N a ture, 1939, 144: 248�248.

[ 25] � Cohn M. M echan ism s of cleavage of glucose�1�phosphate [ J ].

The Jou rnal of B iological Ch em istry, 1949, 180: 771�781.

[ 26 ] � Cohn M, UreyH C. Oxygen isotop e exchange reactions of organ ic

com pounds and w ater[ J] . Journa l of th eAm erican Chem ica l So�

ciety, 1938, 60: 679�682.

[ 27] � Cohn M. A study of ox idative ph osphory lation w ith 18O� labeled

inorgan ic phosph ate[ J]. Journa l of B iolog ical Chem istry, 1953,

201: 735�750.

[ 28] � C ohn M, D rysdale G R. A study w ith O�18 of adenosin e triphos�

phate form ation in oxidat ive phosphory lation[ J] . Journal of B io�

log ical Chem istry, 1955, 216 ( 2) : 831�846.

[ 29] � W illiam sF R, H ager L P. M ethod for d eterm in at ion of oxygen�18

conten t of inorgan ic phosphate[ J] . S cien ce, 1958, 128 ( 3 336 ):

1 434.

[ 30] � AnbarM, H alm ann M, S ilver B. Determ inat ion of oxygen�18 in

Phosphate ion [ J] . Ana lytical Chem istry, 1960, 32 ( 7 ) : 841�

842.

[ 31] � TudgeA P. A m ethod of analys is ofoxygen isotopes in orthophos�

ph ate�Its use in th e m easu rem en t of paleotemp eratures [ J ].

G eoch im ica et Cosm ochim ica A cta, 1960, 18: 81�93.

[ 32] � Longinell iA. Oxygen isotop ic composit ion of orthophosphate from

shells of living m arine organ ism s[ J] . N a ture, 1965, 207: 716�

719.

1048 � � � � � � � � � � � � � � � � � 地球科学进展 � � � � � � � � � � � � � � � � � � � � 第 25卷



[ 33 ] � Longin elliA, Nu ti S. Oxygen isotop ic ratios in phosph ate from

foss ilmarine organ ism s[ J] . Sc ience, 1968, 32: 879�884.

[ 34 ] � Longin elliA, Nut iS. Oxygen isotope m easu rem ents of ph osphate

from f ish teeth and bones [ J] . E arth and P lane tary Sc ience L e t�

ters, 1973, 20: 337�340.

[ 35 ] � K olodny Y, Lu z B, N avon O. Oxygen isotope variat ion s in phos�

phate of b iogen ic ap at ites I. F ish bon e ap at ite�recheck ing the

ru les of the gam e [ J ] . E arth and P lane tary S cien ce L etters,

1983, 64: 398�404.

[ 36 ] � Shem esh A, Kolodny Y, Luz B. Isotope geochem istry of oxygen

and carb on in phosphate and carbonate of phosphorite francol ite

[ J]. G eoch im ica etC osm och im icaA cta, 1988, 52: 2 565�2 572.

[ 37 ] � Shem esh A, Kolodny Y, Lu z B. Oxygen isotope variat ion s in

phosphate of b iogen ic apatites, II, Phosphorite rocks [ J] . Earth

and P lanetary S cience L etters, 1983, 64: 405�416.

[ 38] � Karhu J, E pstein S. The im p lication of the oxygen isotope records

in coexisting ch erts and phosphates [ J ] . Geoch im ica et Cosm o�

chim ica A cta, 1986, 50: 1 745�1 756.

[ 39 ] � Baxter G, JonesG. A revision of the atom ic w eigh t of phosphor�

us. F irst paper�the ana lysis of silver phosphate[ J] . Journa l of the

Am erican Chem ical S ociety, 1910, 32( 3 ) : 298�318.

[ 40 ] � F irsch ing F H. Precip itat ion of silver phosphate from hom ogene�

ou s solut ion[ J] . Ana ly tical Ch em istry, 1961, 33: 873�874.

[ 41 ] � W righ t E K, H oering T C. S eparation and pu rif icat ion of phos�

phates for oxygen isotope analys is[ J]. Annual R eport of the G eo�

physical L abora tory, C arneg ie Institu te, Wash ing ton DC 1988∋

1989, 1989, 2 150: 137�141.

[ 42 ] � Crow son R A, Show ersW J, W righ t E K, e t a l. P reparation of

phosphate sam p les for oxygen isotop e an alysis [ J ] . Ana lytical

Ch em istry, 1991, 63: 2 397�2 400.

[ 43 ] � O)N eil J R, Roe L J, Reinhard E, e t a l. A rap id and precise

m ethod of oxygen isotope analys is of b iogen ic phosphate[ J] . Is�

rael Jou rnal of E arth Sciences, 1994, 43: 203�212.

[ 44] � B lake R E, O)Ne il JR, Garcia G A. Oxygen isotop e system at ics

of biologically m ed iated reactions of phosphate: I. M icrob ial deg�

radat ion of organophosphorus com pounds[ J] . Geoch im ica et Cos�

m och im ica Ac ta, 1997, 61: 4 411�4 422.

[ 45 ] � B lake R E, O)N eil JR, Garcia G A. E ffects ofm icrob ialactiv ity

on the 18O ofd isso lved inorganic phosphate and textu ral features

of synthetic apat ite [ J ] . Am erican M ineralogi st, 1998, 83:

1 516�1 531.

[ 46 ] � B lake R E, A lt JC, Martin iA M. Oxygen isotope rat ios ofPO4:

An inorgan ic ind icator of en zym at ic activity and P m etabolism and

a new b iom ark er in the search for life[ J] . Proceeding s of theNa�

tiona lAcademy of S ciences of th e Uni ted S ta tes of Am erica, 2001,

98( 5) : 2 148�2 153.

[ 47 ] � S tuart�W illiam sH L Q, S chw arczH P. Oxygen isotop ic analysis

of s ilver orthophosphate us ing a react ion w ith b rom ine [ J ] .

G eoch im ica et C osm och im ica Acta, 1995, 59: 3 837�3 841.

[ 48 ] � H olm den C, Papanastass iou D A, W asserburgG J. Negative ther�

m al ion m ass spectrom etry of oxygen in phosphates[ J] . G eoch im �

ica et Cosm ochim ica A cta, 1997, 61: 2 253�2 263.

[ 49] � Kornexl B E, GehreM, H of ling R, et a l. On�lin e 18 O m easu re�

m ent of organ ic and in organ ic substances[ J] . R ap id C omm unica�

tions inM ass Spectrom etry, 1999, 13: 1 685�1 693.

[ 50] � W enzel B, Lecuyer C, Joach im sk iM. Com paring oxygen isotope

records of s ilu rian calcite and phosphate18O com pos itions of b ra�

ch iopods and conodon ts[ J] . G eoch im ica et C osm och im ica A cta,

2000, 64( 11) : 1 859�1 872.

[ 51] � Vennem ann T W, F ricke H C, B lake R E, e t al. Oxygen isotope

analys is of phosph ates: A comp arison of techn iques for analys is of

Ag3 PO4 [ J] . C hem ica lG eology, 2002, 185: 321�336.

[ 52] � Gru au G, LegeasM, Riou C, et a l. The oxygen isotop ic com po�

s it ion of d isso lved anthropogen ic phosph ates: A new tool for eu�

trophicat ion research? [ J] . Wa ter R esearch, 2005, 39( 1) : 232�

238.

[ 53] � B lake R E, O)Neil J R, Surkov A. B iogeochem ical cycling of

ph osphoru s: In sights from oxygen isotope effects of phos�

phoenzym es[ J ]. Am erican Journa l of Sc ience, 2005, 305 ( 6 /

8 ) : 596�620.

[ 54] � Paytan A, Ko lodny Y, NeoriA, et a l. Rap id b io log ical ly m ed ia�

ted oxygen isotope exchange betw een w ater and phosphate [ J ].

G lobal B iogeochem ica l Cycles, 2002, 16( 1) : 8.

[ 55] � M cLaugh lin K, S ilva S, K endallC, e t a l. A precisem ethod for

the analysis of 18 O of d issolved inorgan ic phosphate in seaw ater

[ J] . L im nology and Oceanog raphy, M ethod s, 2004, 2: 202�

212.

[ 56] � M cLaugh lin K. The Oxygen Isotop ic C ompos it ion of Phosph ate in

M arine and E stuarin e System s: A T racer for Phosphate S ources

and C ycl ing [ D ] . S tanford Un iversity, Stan ford, C aliforn ia,

2005.

[ 57] � Kohn M J, Schoen ingerM J, Val ley JW. H erb ivore tooth oxygen

isotope composit ion s: E ffects of d iet and phys iology [ J ].

G eoch im ica et Cosm ochim ica A cta, 1996, 60: 3 889�3 896.

[ 58] � JonesA M, Iacum in P, Y oung E D. H igh�resolu tion 18O analy�

s is of tooth enam el phosphate by isotope ratiom on itoring gas ch ro�

matography m ass sp ectrom etry and u ltraviolet laser fluorination

[ J] . Chem ica l Geology, 1999, 153: 241�248.

[ 59 ] � Cerling T E, Sharp Z D. S table carbon and oxygen isotope analy�

s is of fossil tooth en am el us ing laser ab lation[ J] . P alaeogeogra�

phy, P alaeoclima tology, Pa laeoecology, 1996, 126: 173�186.

[ 60] � Long inelliA, Bartel lon iM, C ortecciG. The isotop ic cycle of o�

cean ic phosphate [ J ] . Ea rth and P lan eta ry S cien ce L etters,

1976, 32: 392�398.

[ 61] � C olm an A S. The Oxygen Isotop e Composit ion of D issolved Inor�

gan ic Phosphate and theM arin e Phosph oru sCycle[ D] . YaleUn i�

vers ity, 2002.

[ 62] � L iang Y. Oxygen Isotope S tud ies of B iogeochem ical Cycling of

Phosphorus[ D] . Y ale Un ivers ity N ew H aven, 2005.

[ 63] � Lecuyer C, Grand jean P, Em ig C C. Determ ination of oxygen i�

sotope fractionation b etw een w ater and phosphate from living lin�

gu lid s: Poten tia l app licat ion to paleoenvironm ental stud ies [ J ].

P alaeogeography, Pa la eoclima tology, P alaeoecology, 1996, 126:

101�108.

1049第 10期 � � � � � � � � � � � � 陈志刚等:磷酸盐氧同位素组成的测定方法及分馏机理研究进展 � � �



Advances in theM easurementM ethods and FractionationM echanism

of theOxygen Isotope Composition of Phosphate

CHEN Zh igang
1
, HUANG Y ipu

1
, L IU Guangshan

1, 2
, CA IY ihua

1
,

LU Yangyang
1
, L IU Run

1

( 1. C ollege of O ceanography and Environm ent, X iamen University, X iamen� 361005, Ch ina;

2. S tate K ey Laboratory of M arine E nvironment Science, X iamen� 361005, Ch ina)

Abstract: Oxygen iso tope com position of phosphate is an important tracer for paleoc lim ato logy and phosphorus

cyc le studies. Them easurem entm ethods and the fractionation m echanism are the basis of th is k ind o f study. There

have been a lo t o f these kinds o f research. Them easurem entm ethods are enve loped from the ind irect ly m ethods, to

high tem perature reduction or pyro lyze, then to fluorinat ion, to im proved h igh tem perature reduction, at las,t to

TC /EA�IRM S, and even to the laser in situ techno logy. The sam ples are ex tended from pure chem ical regents to

the geo logy sam ples. The m easurem ent precision, samp le am oun,t data outpu,t sa fety and techn ical requirem ent

are a ll im proved greatly. For the isotope fractionation m echan ism, � A lthough Long ine lli)s formu law as confirm ed

by nature samp les, and w as regarded as equilibrium fractionation, but the results o f cu lture exper im ents d id no t a�
gree w ith the form ula ( no t equilibrium ).  Fo r the nature tem perature and pH o f the earth surface, non�b io log ica l

processes can notm ake the oxygen exchange betw een the phospha te and w ater. But at h igh tem perature ( > 70! ),

phosphate and w ater can exchange oxygen intensive ly at d ifferent pH, even w ithout bio log ica l activity. And the re�
su lts of d ifferent laboratory disag reew ith each other. ∀ The phosphate can exchange oxygen w ater intensive ly under

biological process. But a ll are aw ay from equ ilibrium fractionation except the PPase. # The oxygen isotope of apa�
t ite w as h igher than the d isso lved phosphate by 1∃ ~ 1. 4∃ . Therefore, w hen the Long inelli)s form ula was used to

the disso lved phosphate attention shou ld be pa id to this. The equ ilibrium fract ionation is condition depended, so the

disagreem ent of non�b io log ical experim ent resu lts at h igh tem perature ( > 70! ) , and the non�equ ilibrium fract ion�
ation o f the bio log ica l culture experim ents, are a ll the results of cond ition change, inc lud ing pH, concentration o f

phosphate, kinds of organism, biom ass and so on.

Key words: Phosphate; Oxygen isotope; Phosphorus cyc le; Isotope fractionation.
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