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摘要:从四个方面对现代海底热液活动输向大洋的热通量进行了初步估算. 热液系

统通过集中、高温的热液烟囱和低温、大面积漫溢热水的形式向海洋输送的热通量为

357 GW;由底热异常边界层计算出的热通量为 32 GW; 根据 Baker 提出的扩张洋脊

的扩张速率和扩张洋脊热液柱覆盖率之间的线性关系, 推算的热液通量为 1 086

GW;根据扩张洋脊岩墙冷却和扩张推算的热通量为 592 GW. 不同的方法给出的结

果有较大的差异. 一方面这些结果反映了热液系统向大洋的供热水平, 另一方面反

映了目前对现代海底热液活动的认识水平. 虽然热液系统向大洋的热输出比太阳的

热辐射小, 但由于其特殊的供热方式,这部分热能仍有可能对全球气候带来影响,应

在今后的研究中给予重视.
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1  引言

海洋是调节地球温度的一个巨大的调节器, 如果海洋的温度升高 1 e ,地球的温度将会升

高 6 e . 有人估计,如果地球的平均气温升高 6 e ,地球上大部分的生命现象将不复存在. 在

进行世界大洋环流的数值模拟计算时, 一般只是在大洋的上边界考虑太阳辐射和风等因素的

影响, 而把下边界取为水平绝热的边界, 即无热量交换. 在讨论大洋对全球气候的影响时,也

没有考虑海底对大洋的热输送. 长期以来, 海底向海洋的热流输送问题一直没有引起人们足

够的重视. 1979年 RISE 项目组在东太平洋海隆 21bN 处 2 600 m 的海底首次发现了温度高

达350 e 的黑烟囱[ 1] ,向人们揭示了海底高温热源的存在. 目前已知在大洋中的活动板块边

界、板内火山和弧后盆地普遍存在这种高温热源. 这样,合理地估算现代海底热液系统向大洋

的热流输入,从而对热液活动对大洋环流乃至全球气候的影响将有新的认识.



对热液系统输入海洋热通量的计算依赖于对热液系统多个物理参数的准确测定, 如热液

区的规模、热液流体的密度、定压比热容、热液流体的温度、热液流体的流速等. 这些参数确定

后,对热液系统输入海洋的热通量就可以准确地计算出,但由于热液活动区一般位于水很深的

大洋底,在这样的环境下测定这些参数是困难的. 再者,由于受现代海底热液系统的测量程度

和测量手段的限制, 我们对现代海底热液活动在大洋底的分布了解是很粗浅的,现在还不可能

对热液系统的热通量进行准确计算, 只能在现有资料基础上进行一个适当的估计. 对一些调

查程度较高的热液活动区,如胡安#得富卡热液活动区, 一些作者对其热通量进行了详细的估

算[ 2] ,但对全球的热液热通量,由于受到调查程度的限制, 只有一些很粗略的估计[ 3~ 4] .

1) 栾锡武. 现代海底热液活动的分布、成因及热液柱研究. 博士论文,中国科学院海洋研究所, 19991

2  现代海底热液活动在全球海底的分布

从 1963年美国/发现者0号在红海发现热液成因的多金属软泥到 1979年 A lvin 号在东太

平洋海隆发现热液黑烟囱再到现在,对现代海底热液活动的调查研究已经历了半个多世纪的

历程. 经过多年的调查和研究,人们已经认识到现代海底热液活动是一种普遍的海洋地质现

象,大洋中的三大构造背景(大洋中脊、板内火山和弧后盆地)普遍发育热液活动. 许多文章总

结了各个时期现代海底热液活区的分布,并在此基础上进行热液活动分布规律的研究[ 5~ 10] .

本文对现代海底热液活动区的构造背景、调查过程、分布情况进行了统计(表 1) . 由表 1 可以

看出,目前已知的现代海底热液活动区已有 490多个1) .

表 1  热液活动区统计

    热液活动区位置 纬度范围 个数 资料来源

东北太平洋海隆区 41b~ 50bN 43 栾锡武1)

东太平洋海隆热活动区 0b~ 27bN 234 栾锡武1)

东南太平洋海区 9b~ 22bS 99 栾锡武1)

大西洋中脊热液活动区 14b~ 63bN 47 栾锡武1)

印度洋中脊热液活动区 19b~ 42bS 16 栾锡武1)

西太平洋边缘热活动区 18b~ 28bN 7 栾锡武1)

西太平洋边缘热液活动区 3b~ 22bS 42 栾锡武1)

板内火山 6 栾锡武1)

3  现代海底热液系统输向大洋的热通量估算方法

热通量是单位时间内通过已知面积的物质所携带的热量的总和,如果这些物质的密度、定

压比热容以及与周围物质的温度差已知,则热通量可表示为

Qh = Qcpv S$T , ( 1)

式中, v 表示物质的迁移速率; S 表示已知的面积; Q, cp 分别表示迁移物质的密度和定压比热

容; $T 表示迁移物质与周围物质的温度差.
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311  热液系统通过高温热液烟囱和热液漫溢输入海洋的热通量

热液烟囱一般是一个热液活动区标志性的地质现象, 而且一个热液活动区中往往有多个

正在活动的热液烟囱. 深潜器所观测到的烟囱喷口处的热液温度可以高达 300 e 以上, 所以

通过持续不断的热液喷发,热液系统向海洋输入的这部分能量应是相当可观的.

对某一个直径为 d 的热液烟囱,其中温度为 T 的热液流体以流速 w 向上流出,周围海水

的温度为 T 0,则单个热液烟囱输入海洋的热通量可由式( 1)改变为

Qh= Qfcpw ( T - T 0)P
d

2

4
. ( 2)

取喷口处热液流体的温度为 350 e ,密度 Qf= 980 kg / m3,垂直向上的流速为 1 m/ s,定压比热

容 cp = 4 kJ/ ( kg# e ) ,周围海水的正常温度为2 e ,热液烟囱喷口的直径取为 011 m
[ 11~ 12]

,这

样单个热液烟囱输入海洋的热通量为 1017 M W. 假设目前发现的 494处热液活动区中, 每个

热液活动区中有 10个这样的烟囱(如 TAG 热液活动区
[ 13~ 14]

、胡安#得富卡热液活动区[ 15]
) ,

则全球的海底热液系统由烟囱向大洋输送的总的热通量为 53 GW.

热液系统除以集中、高温的形式通过热液烟囱向海洋输送热量外, 更多的则是以低温、大

面积漫溢热水的形式向海洋输送热量. 这种热液漫溢温度不很高, 通常为几度、几十度, 漫溢

流速很低,一般为几厘米每秒,但涉及的范围通常很大[ 16~ 17] . 以前人们往往只注意黑、白烟囱

这种较强的热液释热形式,没有对热液的漫溢热输出引起足够的重视. 从生物的角度来看,漫

溢热流似乎更为重要,因为它是海底热液生物群落生存的主要环境. 同样, 可以用式( 2)对漫

溢热液的热通量进行估计. 假设漫溢区的温度异常为 2 e ,热液漫溢的流速为 1 cm/ s,涉及直

径为 100 m的海底范围(如T amayo转换带低温热液区[ 18]、EPR 21bN的漫溢低温热液区[ 19] ) ,

可以算出单个热液活动区的漫溢热通量为 615 M W, 则全球 494个热液活动区的热液漫溢热

通量为 304 GW.

海底热液系统通过热液烟囱和热液漫溢两种形式向海洋输入总的热通量为 357 GW.

312  从底层海水的热异常估算的热通量

由于热液活动区对其上部海水的持续加热会在海底形成一个底热异常边界层, 这样的底

热边界层可由 CT D等测量仪准确测到. 既然这个底热边界层是由热液活动所引起,这样通过

计算底热边界层的热通量就可以相应地估算热液系统所输出的热通量.

热液系统输出的热量可由热边界层的温度、盐度异常估算出. 按照 Thomson等
[ 20]
时间平

均的海洋热通量为

Qh = QcpQ
l

0 Q
d

0
u$Hd z dy , ( 3)

式中, d 为底边界层的厚度; $H( y , z )为温度异常,它是位置的函数, z 方向向上, y 方向垂直

流向并对整个热液区积分; u 是热异常边界层运动速率; Q为底层水的密度; cp 为底层水的定

压比热容. 由于底边界层的水流速度很小, 通常取为常数,因此如果能够确定底边界层的温度

异常 $H,则底边界层的热通量就可计算出. 底边界层的温度异常 $H由 CTD测定的温度- 盐

度关系确定. 由于

$H( S ) dS = $H( z )
9S
9 z

dz + o
9S
9 z

2

dz , ( 4)
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故忽略高阶项, 热通量为

Qh = ulQcpQ
S

t

S
b

$H( S )
9 S
9 z

- 1

dS , ( 5)

式中, Sb, S t 是底热边界层底和顶的盐度. 据式( 5)在确定了底热边界层的尺寸和温- 盐- 密

度分布的情况下,其热通量就可以估算出.

以Cascadia盆地为例,取 Qcp = 413 MJ( m3# e ) , y 方向积分的长度取盆地中火成岩露头

的直径 l= 0131 km,底热边界层的厚度为 50 m, 流速 u = 0101 m/ s,温度、盐度的资料取自

T homson等[ 20]的测量值,由此计算出该热液区的热通量约为6416 MW. 这是一个热液活动区

引起的上覆底边界层的热通量. 假定其他所有已知的热液活动区都在其上方引起类似的底热

边界层,则全球 494个热液活动区总的热通量约为 32 GW.

313  用扩张洋脊热液柱覆盖率估计的热通量

只有对全球海底热液活动区的分布有一个全面的了解,才能准确估计海底热液系统输向

大洋的热通量. 由于对大洋底调查程度的限制,目前我们对现代海底热液活动区的调查研究

远没有达到全面了解的程度, 但已知的热液活动区的分布表现出某些规律性,在目前的条件下

我们仍可以根据这些规律性, 推测全球海底热液活动区的分布情况, 从而根据已知热液活动区

的热通量(平均)估算全球海底热液系统的热通量.

设某几段扩张洋脊的总长度为 L , 其中有 n 处热液活动区,平均每处热液活动区的热液

柱覆盖的长度为 l ,则 n 处热液活动区的热液柱覆盖总长度为nl ,用 P 表示两者的比值,即

P =
nl
L

, ( 6)

容易看出, P 是一个无量纲的量, 它反映了扩张洋脊上热液活动出现的频度和影响范围, 称为

扩张洋脊热液柱的覆盖率[ 2] . 如在大西洋中脊 27b~ 30bN 间 330 km 的脊段上有 3个热液活

动区
[ 21]

,在大西洋中脊 36b~ 38bN 间 270 km 的脊段上有 9个热液活动区
[ 22]

, 这 12个热液活

动区的热液柱平均覆盖长度为 8 km,则这 600 km 长的脊段的热液柱覆盖率为 P = 0116. 再

如,在大西洋中脊 63bN处 750 km 长的脊段上只发现了一个热液活动区, 则 P = 0101[ 23] . 大

西洋中脊 27b~ 30bN 间和 36b~ 38bN 间的洋中脊 P 值较大,说明该段洋脊发生热液活动的概

率较高. 热液活动在扩张洋脊上出现的频度和该段洋脊的扩张速率密切相关. 一般来说,洋

脊的扩张速率越高, 出现热液活动的频率也越高. Baker注意到了扩张洋脊的扩张速率与热液

活动出现频率之间的关系,并把扩张洋脊的扩张速率 us 与扩张洋脊热液柱覆盖率 P 之间的

关系定义为线性关系,即

P = Aus, ( 7)

式中, A为常数, 取为 01004 Ma/ km[ 2] . 这样,根据式( 7) , 若给定某段扩张洋脊的长度和扩张

速率,就可以计算出该段扩张洋脊上热液柱覆盖的长度:

nl = LAu s. ( 8)

式( 8)反映了热液活动在扩张洋脊上的空间分布,即脊段上某点是热液活动区的概率为 Aus .

目前全球扩张洋脊各段的长度和扩张速率是已知的[ 24] ,这样利用简单求和的方法即可得到全

球扩张洋脊上热液柱覆盖的总长度. 如果已知热液柱覆盖区单位长度上热液通量, 就可以求

出全球热液通量.
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  每个热液活动区输入大洋的热通量应是高温

热液烟囱输入和热液漫溢输入热通量的和. 根据

311节的计算知每个热液活动区输入大洋的热通

量为 716 M W,每个热液活动区热液柱覆盖的脊

长按 8 km 计算, 则热液柱覆盖区单位长度洋脊

上的热通量为 88 M W,将此值乘以 Aus ,即得扩张

速率为 us 的扩张洋脊单位长度的热通量,由此可

以计算出全球总的扩张洋脊热液系统输向海洋的

热通量约为 1 086 GW(表 2) .

314  基于地壳结构的热液通量估计

1985年 Low ell和 Rona指出,要维持热液系

表 2 不同扩张速率的扩张洋脊的热通量

(不同扩张速率的洋脊的长度据文献[ 2] )

全扩张速率

/ km#M a- 1
脊长/ km

热通量(据覆

盖率) / GW

热通量(据热

结构) / GW

10 14 800 52 28

30 15 700 165 90

50 6 000 105 57

70 10 700 263 144

90 6 400 202 110

110 600 23 12

130 400 18 10

150 4 900 258 141

总和 58 500 1 086 592

统持续不断的热流输出, 需要岩浆热源的存在
[ 25]

. 扩张洋脊上的多道地震测量、ESP 剖面和

OBS 阵列观测[ 26~ 27]基本为人们建立起了扩张洋脊地壳结构模型. 该模型揭示了扩张洋脊地

壳结构中岩浆热源的存在,从而建立了扩张洋脊岩浆热源与热液系统的关系,这样要了解海底

热液系统输入大洋的热通量,可以从了解扩张洋脊岩浆由内向外的热通量入手. 对实际的地

壳结构情况作一些简单假设可以对扩张洋脊岩浆由内向外的热通量进行粗略估计.

在扩张洋脊主要考虑两种热源,即侵入潜热和侵入过热. 当岩浆房中含有过量的岩浆体

时就必须有岩墙的侵入. 此时的扩张轴具有最高的热通量,之后的热通量逐渐降低,直到下一

次岩墙的侵入为止. 对于整个循环周期来说岩墙的侵入时间是短暂的.

我们用扩张洋脊的半扩张速率来平均整个循环周期中热液热损失的情况. 设扩张洋脊的

扩张速率为 us,则扩张洋脊的热液通量为

Qh = us h dQL ( l + cp$T ) , ( 9)

式中, hd为岩墙的厚度; Q为岩浆的密度; l 为岩浆的潜热; cp 为定压比热容; $T 为岩浆从侵

入到准稳态时温度的降低; L 为扩张洋脊的长度.

根据地震资料揭示的洋中脊地壳结构模型[ 28~ 30] , 取岩墙的厚度为 2 km, 岩浆密度为

3 000 kg/ m
3
,岩浆潜热为400 kJ/ kg,定压比热容为1 kJ/ ( kg#e ) ,岩浆侵入后温度降低600 e . 根据

表2给出的扩张洋脊的长度和扩张速率可计算出全球扩张洋脊上的热液热通量约为 592 GW.

4  讨论与结论

从前面的计算结果来看,不同的计算方法有不同的计算结果. 根据热液烟囱计算的全球

热液系统输向海洋的热通量仅为53 GW,而根据热液漫溢计算得到的热通量为 304 GW, 后者

要比前者大,这也许说明热液系统向海洋输出热量的主要形式是热液漫溢,而广为我们观测到

的热液烟囱的形式虽然突出, 但它并不是热液系统向海洋供热的主要形式. 两者之和约为 357

GW,这应该是整个热液系统输向大洋的热通量. 从底层海水热异常估算得到的热通量最低,

只有 30 GW. 实际上, 热液从海底进入海洋后, 引起的水体温度、盐度异常往往是很难精确测

量的, 所以这种计算方法也必将带来较大的计算误差. 通过概率估算和地壳结构估算的热通

量分别为 1 086和 592 GW,比由烟囱和漫溢计算的结果要大,这可能是由于我们对现代海底

热液活动的调查程度还很低, 目前可能还有很多的热液活动区没有被我们发现.
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由前面四种计算方法计算的结果知,热液通量最小为32 GW,最大为 1 086 GW,四种估算

结果相互之间有很大的差异. 实际上,热液系统输向大洋的热通量应该是海底所有高温喷口

和低温漫溢热水区的热通量总和, 即方法一给出的结果,当然前提是我们已经了解每一处热液

喷口和低温漫溢热水区的热参数. 鉴于我们目前对现代海底热液活动调查认识的程度, 要由

该方法给出一个真实的热通量值是困难的. 用方法三的目的是通过统计规律来估计现代海底

热液活动区的总数目,从而根据它来估算总的热液通量. 在还没有完全掌握热液活动在海底

详细分布的情况下, 这应是从整体上了解热液热通量的好思路. 这种方法的局限性在于热液

活动在海底分布是否存在统计规律性和能否找出这种统计规律性. 用方法二和方法三是企图

从另外两个侧面去反映热液通量. 方法四计算的实际上是扩张中心通过地壳冷却引起的热通

量,这部分热通量即是热液系统的热源,它最终还是通过高温热液喷口和低温漫溢热水输入到

海洋中. 从热液系统进入海洋中的热量首先要在海水层底部引起一个底热异常边界层, 这即

是方法二所要计算的热通量. 因此,从理论上来说,这四种方法应给出同样的计算结果. 计算

结果的差异,反映了目前我们对现代海底热液活动的认识水平. 正是由于我们对热液活动调

查的局限性才造成了不同的方法估计结果的差异. 我们认为, 本文提出的几种方法用于估算

热液系统输向海洋的热通量是有效的, 但问题在于,要对现代海底热液系统向海洋的热量输送

进行精确计算,还依赖于对热液系统精确、全面、长期的观测, 在目前条件下还难以做到这一

点,因为我们对整个世界海底的热液调查仍然是很少的,在这种情况下不同的计算方法给出不

同的计算结果也是难以避免的.

假设太阳辐射每天能引起全球 10%的海洋面积表层 1 m 的水体温度变化 1 e ,则太阳辐

射输入海洋的热通量约为 425 TW,这一结果还远高于由概率估计和地壳热结构估计得到的

热液系统向大洋的热输出. 应该看到,与太阳辐射向海洋的热输入不同, 热液系统向海洋的热

输入大部分集中于扩张洋脊的中轴很小的范围内,而太阳辐射则较为平均. 虽然热液系统向

海洋的热输入比太阳辐射要低得多,但鉴于其供热方式不同,因而它对海洋的影响乃至对全球

气候变化的影响还应进一步研究.
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Heat flux estimates from hydrothermal system to the ocean
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( 11 Inst itute of Oceanology , Chinese Academy of Sciences , Qingdao 266071, China ; 21 Second I nsti tu te of Oceanography ,

S tate Ocea nic A d mini st rat ion , Hangz hou 310012, China )

Abstract: Four metho ds are used to estimate the heat flux from the hydrothermal system to the ocean. T he heat flux

from hig h temperature vents and low temperature warm water diffusion fields is about 357 G W. T he heat flux from

bottom thermal boundary layer is 32 G W. Based on Baker. s linear relationship between spreading rate and plume

incidence, the possibly total hydrothermal fields on the w hole world ocean are calculated and then t heir heat flux

estimate is about 1 086 GW . Based on the spreading ax is crust cooling mo del the result is about 592 G W. F rom the

r esults it can be seen that the heat flux from the hydrot hermal system to the world ocean may be tens to thousands

g iga- watt on one hand, and on the ot her hand it is well known that it is not easy to estimate it actually now . T he

g reat differ ence comes mainly from limited knowledg e about the distr ibution of the hydrothermal fields on the world

ocean. T he abov e- mentioned analysis is shown that though t he heat flux from the hy drothermal system to the ocean

is much smaller than the heat flux from the solar radiation to t he ocean, but concerning the different ways of

supplying the world o cean with heat, much attent ion should be paid to the effects of the hy drothermal activity on the

w orld ocean curr ent and world climate.

Key words: moder n hydro thermal act ivity; distribution; heat flux estimate
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