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摘要：洋中脊热液活动多产生于不同扩张速率洋中脊的局部高地形区域，基于达西流体充填的孔隙−弹
性热力学模型可以直观、有效地模拟出洋壳内部热液对流的形态、温度结构和喷发位置等信息。数值

模拟结果和所得解析模型表明：不同规模的洋底地形起伏会对洋壳内部的热液对流形态产生不同程

度的影响，高地形规模越大，起伏程度越大，下伏热液羽向地形高点的偏移就越明显。通过结合东太

平洋海隆 9°17′N 热液区和大西洋洋中脊 Lucky Strike 热液区实际的跨轴水深分布，也可获得与二者

实际喷发位置相吻合的模拟结果。地形起伏相关的洋中脊热液喷发模型揭示洋底低地形及其下伏渗

透性洋壳表现为主要的海水充注区域，而高地形由于上覆压力的减小，使其成为汇集热液释放和喷发的主要区域。
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1　引言

洋中脊热液对流循环是地壳热量输出的主要方

式，通过这种方式输出的总热量大致可占全球地壳热

输出的 25%[1]，也是新生洋壳产生和地球化学循环的

主要影响因素 [2– 3]。在洋中脊扩张中心，海水沿洋壳

内的断裂−裂隙系统向下渗透至岩浆侵入体附近，在

岩浆熔体等热源的加热和驱动下与围岩发生热化学

反应并逐渐汇集上涌，形成富集的热液矿体。

前人研究结果表明，影响洋中脊热液对流系统的

因素包括洋壳渗透率结构、热源位置与温度，以及洋

壳增生模式等 [4–9]。洋壳内部热液对流的形态直接取

决于各方向的流体压力梯度，热液流体倾向于沿高流

体压力梯度向低压区汇集、喷发。洋底地形起伏引

发的下伏洋壳流体压力梯度变化也导致了热液喷发

活动多发育于洋底高地形 [10]。发育于快速和慢速扩

张洋中脊的多个热液区（如东太平洋海隆（ EPR）

9°17′N 热液区和大西洋洋中脊 Lucky Strike 热液区）

直接证明了海底地形对其下伏热液对流系统的影

响。相关的解析模型和数值模拟研究表明洋底高地

形对热液上涌和喷发的汇聚作用 [11 – 13]。

然而，除了引起下伏洋壳内部流体压力梯度的变

化之外，洋底地形起伏相关的水深变化也直接导致了

洋底上覆海水压力的变化，即高地形上覆压力较低，

低地形则较高。这种海水压力的空间变化是否会对

洋壳内部热液对流形态产生影响，从而导致其沿高地

形汇聚、喷发仍不得而知。本文主要从这一方面入

手，通过基于弹性孔隙模型的数值模拟，主要聚焦于
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洋底地形起伏引起的上覆压力跨轴变化对下伏热液

对流系统的形态和热液喷发位置的影响，即基于洋底

上覆压力的单因素研究。旨在探索一个可以定量描

述海底高地形和热液对流系统的横向偏移程度之间

关系的实验模型，并结合实际观测 [14– 18]，对比不同类

型洋中脊的热液活动。

2　研究方法与数据来源

本文应用基于弹性孔隙模型的有限体积模型，基

于 Matlab 计算平台运行。该模型通过孔隙介质中达

西流体的运动规律来模拟洋壳内部实际的热液对流

活动，具体的模拟方法与文献 [19] 相似，但采用不同

的初始、边界条件，来探讨海水压力的空间变化这一

单因素的影响。另外，我们选择 EPR 9°17′N 热液区

和 Lucky Strike 热液区作为对比实例，主要因为：（1）
两个研究区分别属于快速扩张洋中脊和慢速扩张洋

中脊，从而更具全面性；（2）二者皆发育有不同规模的

高温热液活动（前者喷发温度约 388℃，后者约 333℃，

引自 Interridge 数据库 [20]），且均喷发于洋底高地形；

（3）在二者下伏洋壳内均发现了可维持热液对流活动

的地震波速异常 [14, 17]，从而可以直观、合理地对比热

源的位置和规模。其中，EPR 9°17′N 热液区和 Lucky
Strike 热液区的跨轴地形数据均引自海洋地学数据库

系统（MGDS, http://www.marine-geo.org/portals/gmrt/[21]）。

3　热力学数值模拟

3.1    控制方程

本文的数值模型通过应用基于布辛涅司克近似

定义（Boussinesq Approximation） [19, 22] 的达西定律来解

孔隙介质中的流体和热量传导方程，以获得不同时间

的流体速度和温度。在这种基本框架内，模型中流体

的质量守恒定律可以表述为

∂
(
ϕρ f

)
∂t

+∇ ·
(
ρ f v⃗

)
= 0. （1）

v⃗

方程（1）对应基于单相流体充填、各向均一介质的对

流模型。式中，ρf 为流体密度；ϕ 为模型基质孔隙度；

为达西流体速度，可通过达西定律直接获得，即

v⃗ f = −
k
µ f

(
∇P⃗−ρ f g

)
. （2）

v⃗ f

P⃗

洋壳内部热液流体的对流速度（ ）取决于其所处介

质的渗透率（k）、流体性质（包括 ρf 和流体动力学黏

度 μf）和压力（ ）梯度等。

孔隙介质热传递方程 [23] 可表述为

ρmCpm
∂T
∂t
+ρ f Cp f v⃗ · ∇T = λm∇2T, （3）

式中，T 为温度；t 为时间；ρm 和 Cpm 分别代表流体−围
岩混合体的密度和比热容；Cpf 为流体比热容；λm 为流

体−围岩混合体的热传导系数。上覆箭头则代表矢量

参数。

关于流体参数，本文应用温度、压力相关的非线

性流体性质（密度、黏度、比热容等 [24– 26]）。而基于简

化的线性流体方程，流体密度可视为温度的线性函

数，即

ρ=ρ f 0 −ρ f 0α (T −T0) , （4）

式中，ρf0 和 T0 分别表示海水的密度和温度；α 为热扩

张系数；T 为洋壳内部流体温度。

在洋壳内部热传导的背景下，当热液流体的达西

速率远大于热传导速度时，洋壳内部明显的热液对流

循环得以发生，二者的比值即为瑞丽数（Ra），即

Ra =
α fλmgkH (TH −T0)

κmυ f

, （5）

式中，αf 为流体热扩张系数；κm 为流体−围岩混合体热

扩散系数；υf 为流体的运动学黏度；TH 为热源温度；

H 为模型高度；λm 为热传导系数。当瑞丽数大于特定

的临界值（Rac）时，热液对流最终产生，该临界值会随

着模型的形状、参数等变化，具体数值可由实验获

得。另外，瑞丽数的大小直接与热液对流系统的强度

呈正相关关系，瑞丽数越大，热液对流越剧烈，反之则

越微弱 [9, 27]。

热传导的输出功率（QC）可由海底热扩散温度与

下伏热源温度差、模型高度等参数获得，即

QC = λm

(TH −T0)
H

. （6）

洋底的总热量输出（Q）通常表现为洋壳内部热对

流与热传导功率的总和，与热传导输出量的比值称为

纳赛尔数（Nu>1），即
Q = NuQC . （7）

Nu 与 热 液 对 流 系 统 的 Ra 表 现 为 线 性 相 关

（ζ～0.1）：
Nu = ζRa. （8）

因此，可最终获得洋中脊总热量输出功率为

Q =
α fλmζgk
κmυ f

(TH −T0)
2. （9）

3.2    模型设置与边界条件

本文应用的模型为长方形块体，代表洋中脊轴向

或离轴一定距离（ l=20 km）和深度（h=10 km）的剖面

（图 1）。模型主体为具有固定孔隙度（3%）的渗透层[22]，

代表以喷发性玄武岩为主的洋壳。上界为海底面，设

置为对流体开放的边界，并赋予固定（20 MPa）或变化

的上覆压力和温度（0℃），代表固定或变化的海水深
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度和海底地形起伏。模型的边界和底界均被设置为

绝热、封闭的边界。

为了研究洋壳上覆海水压力的单因素影响，排除

包括难以预测的洋壳渗透率结构 [28– 29] 和洋壳增生方

式对洋壳内部热液对流形态的潜在影响，并鉴于模型

运行的时间成本，本文赋予模型各向均一分布的渗透

率值（ k=1×10−15 m2）。依据前人研究结果 [30]，高于

600℃ 的洋壳层位可被视为非渗透层，且在发育有稳

定岩浆透镜体的快速−中速扩张洋中脊，其透镜体的

宽度均在 1 km 左右 [31–32]。基于上述原因，我们将固定

温度（600℃）、固定宽度（1 km）的高温区域设置于模

型底界的中心位置，代表驱动、维持上覆热液对流循

环的热源。海底上覆压力的变化及其代表的海底地

形起伏作为数值模拟的唯一变量，主要通过设置一定

高度（H）和宽度（W），且两侧固定的高地形（图 1a）来
实现，高地形之外统一设置为平坦地形。与洋底地形

相关的海水深度直接决定了海底上覆压力的分布

（图 1a）。其中，高地形高度值分布范围为 5～150 m，

宽度则分别为 2 000 m、4 000 m、6 000 m 和 8 000 m，

且高地形左侧起点与热源中心位置保持在相同的水

平位置（图 1b）。
为了研究稳态下热液喷发位置和地形高点间的

关系，我们将各模型分别运行至 1～10 Ma 不等，以确

保其全部达到稳态。

4　研究结果

4.1    数值模拟结果

经过模拟不同规模高地形引发的海底上覆海水

压力变化对其下伏热液对流系统形态的影响，本文最

终获得约 120 组稳态数值模拟结果（海底高地形起伏

值 5～150 m，以 5 m 为间隔，高地形起伏宽度值分别

为 2 000 m、4 000 m、6 000 m 和 8 000 m）。基于数值

模拟结果，不同规模的地形起伏会使下伏热液系统产

生不同程度的横向偏移，最终致使洋壳内部热液羽向

海水压力低值点（地形高点）汇集。

综合所有模拟结果，洋壳内部上升热液羽表现为

大致相同的宽度（约 3 km）和相似的热液喷发温度

（约 250℃）以及热流输出功率。当海水压力低值为

19.5 MPa（对应地形高度约 50 m），压力低异常区宽度

为约 2 km 时（图 2a），下伏高温热液羽表现为一定程

度地向海底低压区转移的现象，具体表现为偏离原始

热源位置约 800 m（图 2b）。保持海底低压区的规模

不变，将其谷值减小至 19 MPa（图 2c，对应 100 m 的

地形高度），洋壳内部热液羽则表现为明显的偏移，完

全汇聚并喷发于海水压力低值点（地形高点，图 2d）。

将地形起伏区增加至 4 km 宽，最大高度保持为

50 m（图 2e），洋壳内部热液羽表现为偏离热源位置

约 1 700 m，并向海底压力低值区（高地形点）转移的

特征（图 2f）。相似地，在地形起伏规模不变的基础

上，进一步减小地形高点的海底压力极值（至约 19 MPa，

对应 100 m 高的地形高点，图 2g），洋壳内部热液对流

系统则表现为完全程度的偏离和汇聚效应，即海底热

液喷发位置完全与海底高地形点重合（图 2h）。

综合上述现象，并结合所有的模拟输出结果（图 3），

海底地形起伏的横向宽度和纵向高度均会对洋壳内

部热液对流系统的形态产生不同程度的偏移影响，具

体表现为海底高地形规模和地形起伏程度的增加均

会明显提升其对洋壳内部热液对流系统的偏移影

响。在特定海底高地形宽度的情况下，洋壳内部上升

热液羽会在某一特定临界高度值形成完全程度的偏

移效果，即海底热液喷发完全集中于地形高点的位置

（图 3a），并且此临界值表现为随海底高地形宽度的

增加而增加的趋势。同理，洋壳内部热液羽的横向偏

移角度可根据相应的偏移距离得出（图 3b），并表现

出类似的规律。

4.2    解析模型

依据模拟得出的洋壳内部热液羽偏移距离和偏

移角度的统计结果（图 3），我们可以通过一定的统计

学规律来获得可以定量描述海底地形起伏（海底上覆

压力变化）与洋壳内部热液羽偏移程度以及热液喷发

位置的解析模型，

f (W) = (W/2)2.3 ×2×10−6 +25, （10）
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图 1    模型设置与边界条件

Fig. 1    Model setup and boundary conditions

a. 上覆压力分布与其所代表的海底地形起伏示意图;

b. 模型尺寸与边界条件

a. Schematic sketch for the distribution of overlying pressure and bathy-

metric relief; b. model size and boundary conditions
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g (W) = 0.9−W/10 000, （11）
D = f (W) ·Hg(W), （12）

式中，W 为海底高地形起伏的宽度；H 为海底高地形

起伏极值的高度；D 表示洋壳内部热液羽的偏移距离。

依据获得的基于统计学的解析模型，洋壳内部热

液羽向高地形的偏移距离（图 4a）和偏移角度（图 4b）

均由海底高地形的规模决定。基于该模型（图 4），洋

壳内部热液羽的偏移程度表现为最大偏移距离约

5 km 和最大偏移角度约 26°，二者均表现为海底高地

形起伏的宽度和高度的函数，且海底地形越高，规模

越大，下伏热液羽向高地形的偏移程度就越大，符合

上述模拟结果（图 2）。

5　讨论

上述数值模拟结果表明海底上覆海水压力的不

均一分布会最终导致洋壳内部热液对流系统向海底

高地形区域汇集并喷发，这也符合前人的研究结果[11–13]。

本节主要聚焦于现今仍在活动的洋中脊热液系统，应

用热液系统相关的实际海底地形剖面和已知的岩浆

热源尺寸与位置，来探究实际的海底地形对热液对流

系统的偏移影响。

5.1    EPR 9°17′N 热液区热液活动

东太平洋海隆是典型的快速扩张洋中脊（全扩张

速率约 110～150 mm/a[33]，EPR 9°17′N 及其相邻区域

表现为相对平缓的跨轴地形变化和洋脊轴处相对较

高的地形 [18, 34– 35]（图 5a），并在下伏约 1.5 km 的深度发

育连续的透镜状岩浆熔融体 [3]，EPR 9°17′N 热液区即

为发育于该研究区轴部高地形 [15]（图 5a）的高温热液

活动区（约 388℃, 引自 Interridge 数据库 [20]）。依据研

究区跨轴水深分布，我们计算出研究区跨轴海水压力

剖面（图 5b），并将其设置为模型上界的压力边界条件。

基于 EPR 9°17′N 热液活动区的实际情况（包括

上覆海水压力的跨轴变化和下伏岩浆热源的规模、

位置），我们将模型设置为 10 km×3 km，代表 10 km 的
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图 2    数值模拟结果

Fig. 2    Simulation results

a. 2 000 m×50 m 高地形数值模拟结果; b. 2 000 m×100 m 高地形数值模拟结果; c. 4 000 m×50 m 高地形数值模拟结果; d. 4 000 m×100 m

高地形数值模拟结果

a. Simulation with a bathymetric high of 2 000 m×50 m; b. simulation with a bathymetric high of 2 000 m×100 m; c. simulation with a bathymetric high of

4 000 m×50 m; d. simulation with a bathymetric high of 4 000 m×100 m

64 海洋学报    42 卷

 



跨轴距离和 3 km 的洋壳厚度，高温（约 600℃，宽度约

为 2 km）热源位于模型底界中央，代表 EPR 9°17 ′N
热液活动区下伏的连续性岩浆透镜体（图 5c），同时

将模型渗透率设置为均一值（约 11×10−15 m2）。运行

该模型至 100 ka，确保其到达稳定状态。

依据稳态数值模拟结果（图 5c），EPR 9°17 ′N 下

伏洋壳发育约 1 km 宽的高温（约 330℃）热液羽，并离

轴向洋脊轴高地形偏移约 1 km 的水平距离，最终的

热液喷发位置与实际的 EPR  9°17 ′ N 热液区位置

（图 5a）保持高度一致，表明这一模型较好地展示了

高地形对实际热液活动喷发位置的影响。

5.2    大西洋 Lucky Strike 热液区

Lucky Strike 热液区位于慢速扩张（全扩张速率约

为 21 mm/a[36]）的大西洋洋中脊 37°17′N，是全球范围

内最大规模的热液循环系统之一。受到其北东方向

Azores 热点的影响 [37]，该热液区范围内发育大量玄武

质熔岩 [38] 和明显的高地形起伏，Lucky Strike 热液区

便位于区内较高的地形上（图 6a）。文献 [17] 通过地

震反射波速异常揭示了在 Lucky Strike 热液区下伏

3 km 的深度范围内发育约 4 km 宽的透镜状岩浆部分

熔融体，可认为其为维持上覆 Lucky Strike 热液对流

系统运行的岩浆热源。

基于 Lucky Strike 热液区的实际情况，我们将模

型设置为 10 km×3 km，高温热源（600℃，宽约 4 km）位

于模型底界中央，对应实际的岩浆部分熔融体 [17]。通

过研究区跨轴水深分布计算得出对应的跨轴海水压

力剖面（图 6b），并将其设置为模型顶界的压力边界

条件，其他边界条件则保持不变。考虑到 Lucky

Strike 热液区位于慢速扩张洋中脊的构造背景下，更

加充分的洋中脊构造伸展作用使其洋壳渗透率较快
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Fig. 4    Experimental model of the deviation of plumes
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a. Model of the deviation distance of plumes; b. model of the deviation degree of plumes
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速扩张环境明显提升 [39]，因此，我们赋予模型相对

EPR  9°17 ′ N 热液模型更高的均一渗透率 （约 5×

10−15 m2）。将模型运行至 100 ka 以确保其到达稳态。

在稳态的数值模拟结果中，洋壳内部稳定发育一

个规模相对较小（宽度约为 500 m）的高温（约 300℃）

热液羽，并发生约 800 m 的离轴偏移（图 6c），最终导

致热液海底喷发位置与 Lucky Strike 热液区的实际位置

保持很好的吻合效果。因此，该模型可以较好地模拟

出实际的 Lucky Strike 热液对流系统的形态和喷发位置。

5.3    对流模型的建立

基于上述地形起伏相关的热液系统偏移程度的

解析模型（图 4）和符合实际热液系统的模拟结果

（图 5，图 6），关于洋底地形起伏聚集上涌热液流体的

理论模型最终得以建立（图 7）。在该模型中，洋壳内

部辉绿岩墙底界的透镜状岩浆熔融体作为上部新生

洋壳的来源 [3] 和维持区内热液循环系统的热源，低地

形部分及其下伏渗透性洋壳表现为主要的海水充注

区域，而高地形由于上覆海水压力的相对减小，使其

成为热液上升、释放和喷发的主要汇集区域（图 7）。

6　结论

（1）基于达西流体充填的孔隙−弹性热力学模型

可以直观、有效地模拟出不同环境下的洋壳内部热

液对流形态、温度结构和热液喷发位置等信息。

（2）结合数值模拟结果所获得的解析模型可以定

量地表现不同规模的洋底地形起伏对洋壳内部热液

对流形态的影响，且洋底高地形规模越大，地形起伏

程度越大，下伏热液羽向洋底高地形的偏移就越明显。

（3）通过结合 EPR 9°17′N 和 Lucky Strike 热液区

实际的跨轴水深剖面，可以获得与二者实际喷发位置

相吻合的模拟结果，表明洋底高地形对下伏热液羽的

实际偏移影响。

（4）地形起伏相关的洋中脊热液对流模型揭示洋

底的平坦低地形及其下伏渗透性洋壳表现为主要的

海水充注区域，而高地形由于上覆压力的减小，使其

成为汇集热液释放和喷发的主要区域。
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Study on the influence of bathymetry on hydrothermal convection under
mid-ocean ridges: Based on the spatial variation of

overlying pressure of seawater

Fan Qingkai 1,2，Li Jianghai 1,2

(1. MOE Key Laboratory of Orogenic Belts and Crustal Evolution, School of Earth and Space Sciences, Peking University, Beijing 100871,
China; 2. Institute of Oil and Gas, Peking University, Beijing 100871, China)

Abstract: Hydrothermal  venting  systems  mostly  develop  on  the  localized  bathymetric  highs  of  mid-ocean  ridges
with  different  spreading  rates,  and  porous-elastic  thermodynamic  numerical  models,  which  is  filled  with  Darcian
fluid can intuitively model the geometry, temperature structure and venting location of the hydrothermal systems in
oceanic crust.  Simulation results  and the experimental-analytical  model reveal that  bathymetric highs with differ-
ent sizes show a varied influence on the geometry of hydrothermal convection, the greater and wider bathymetric
highs, the greater deflection of underlying plume to the bathymetric highs. Adopting the cross-axis bathymetry of
the EPR 9°17′N and Lucky Strike hydrothermal fields into the model, our simulations produce vents fitting the real-
istic  location  of  these  two  fields  well.  Finally,  our  schematic  model  for  bathymetric  relief  deflecting  underlying
plumes indicates that the lower bathymetry and its underlying porous oceanic crust act as the main recharge zone,
while the bathymetric high focuses the most of the discharge hot fluid due to the reduce of the overlying pressure of
seawater.
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