
高 　校　地　质　学　报
Geological Journal of China Universities

2018 年 10 月，第 24 卷，第 5 期，734-746页
October  2018，Vol. 24，No.5， pp. 734-746

收稿日期：2018-03-27；修回日期：2018-04-19

基金项目：�中国地质调查局南海天然气水合物资源勘查项目（DD20160211）资助

作者简介：叶鸿，男，从事流体运移模型与海洋地质研究；E-mail: nergenda@gmail.com

                    *通讯作者：朱国荣，教授，主要从事地下水数值模拟技术方面的研究；E-mail: gwflow@nju.edu.cn

天然气水合物区多相流体运移模型：以南海神狐海域为例

叶  鸿1,2，杨  涛1，朱国荣2*，蒋少涌3

1. 内生金属矿产成矿机制研究国家重点实验室，南京大学 地球科学与工程学院，南京 210023；
2. 南京大学 地球科学与工程学院 水科学系，南京 210023；

3. 地质过程与矿产资源国家重点实验室，中国地质大学（武汉），武汉 430074

摘要：天然气水合物是重要的海洋油气资源，近年来利用孔隙水地球化学手段结合流体反应运移模型对水合物进行勘探已

成为研究热点。文章针对南海神狐海域钻探GMGS-1航次的数据资料，用孔隙水溴碘摩尔数比值拟合全新世流体运移速率，

构建了二期次非稳态水合物多相流体运移模型，并以SH7站位作为应用，发现自更新世以来研究区水合物成藏系统处于衰

退状态。通过模型参数敏感性分析，了解到影响模型输出的参数权重从高到低依次是沉积物孔隙度、有机质含量和沉积埋

藏速率。进一步数值分析表明，在水合物成藏系统中，有机质含量与水合物饱和度满足线性相关，其他主要参数与饱和度

的关系并非单调函数，且主导水合物稳定区内的甲烷物源是深部外源流体所携带的甲烷。多相流体运移模型对水合物资源

勘查具有一定的理论意义。
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Abstract: Gas hydrates are one of the significant offshore petroleum resources. The exploration of hydrates using combined 

porewater geochemistry and fluid reaction-transport modelling has become an important proxy in researches of recent years. 

Based on the data of GMGS-1 drilling project from the Shenhu area of the South China Sea, the advection velocity of porewater 

during the Holocene was fitted by the molar ratio of bromine to iodine, and a two-stage non-steady state multiphase fluid transport 

model of the gas hydrate zone was constructed. We found that the hydrate accumulation in the study area, i.e. Site SH7, was in 

decline since the Pleistocene. Through sensitivity analysis of model parameters, it was learned that the parameter weights affecting 

the output were sediment porosity, organic matter content and sediment burial rate in descending order. Further numerical 

analysis shows that in the hydrate accumulation system, hydrate saturation is proportional to organic matter content, but shows 

a non-monotonic dependence on other main parameters. Besides, it is the external methane from deep below dominates the 
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methane source in the hydrate stability zone. The multiphase fluid transport model of this study provides theoretical basis for the 

exploration of hydrate resources.
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天然气水合物(简称水合物)是由甲烷和水在

一定的温度和压力条件下形成的具有笼形包合结

构的结晶化合物（Sloan and Koh, 2007）。甲烷以

客体分子位于水分子构筑的笼中。水合物只能在

低温、高压的热力学条件下才能稳定存在（Paull 

et al., 1994）。除此之外，形成和维持水合物还依

赖足够的甲烷气源与合适的地质条件，因此，水

合物成矿区与油气成藏系统往往具有高度相关性

（吕宝凤和袁亚娟, 2008），它在自然界中比较理

想的赋存环境是海洋中的陆缘沉积物和陆地上的

冻土带（Sloan and Koh, 2007）。作为一种高效、

清洁的油气资源，天然气水合物正在引起国际社

会的高度关注（贾承造等, 2014）。

受温压条件的控制，海洋沉积物中的水合物

赋存区域自下而上可以粗略划分成游离气体区和

水合物稳定区（Liu and Flemings, 2007）（图1）。

沉积物–海水界面（即海底）以上是海洋水体以

及不断下落的沉积物质，界面以下则是多孔介质

沉积物。由于不断接受沉积，沉积物-水界面深度

动态变化。在水合物稳定区内，甲烷气以水合物

固体形态稳定存在；当深度超过稳定区底界，水

合物就会因地温升高而分解为甲烷气（Taylor et al., 

2000; Milkov et al., 2004）。因此，从水合物稳定区

底部再向下就是游离气体区。两者之间的界面可

以用热力学方法计算得到，即天然气水合物三相

平衡点的深度（Sloan and Koh, 2007）。该界面的

上、下两侧分别是固体与气体，密度差异导致地震

波反射速率不同，形成一个近似平行海底的强反射

层，称为似海底反射界面(Bottom-simulating reflection, 

BSR)(Hyndman and Spence, 1992)。

关于水合物勘探现已积累了丰富经验，识别

技术主要包括地球物理、地球化学、生物地质等

手段。地球物理手段主要是用地震回波探测水合

物稳定区底界的位置，即BSR深度（Bangs et al., 

1993）。地球化学手段对沉积物、孔隙水以及气

体样品进行化验分析，找出和水合物相关的证据

天然气水合物稳定存在的热力学条件由温度、压力和盐度等要素共同
决定。当深度超过稳定区底界，水合物就会因温度升高而分解为甲
烷气，从而出现典型的固相与气相之区隔，可通过似海底反射界面

（BSR）得以反映。通过热力学方法计算的甲烷溶解度曲线确定了孔
隙水溶解甲烷能够达到的浓度最大值，超出这个浓度，在水合物稳

定区和游离气体区分别形成甲烷水合物和游离甲烷气

图件改编自Liu和Flemings（2007）

图1　海洋环境天然气水合物稳定区示意图
Fig. 1　Schematic of marine gas hydrate stability zone

（Jiang et al., 2008）。其中，孔隙水对水合物勘

探的意义重大：一方面，许多地球化学反应发生

在溶液相，孔隙水提供了反应场所。另一方面，

水自身也会参与到部分化学反应或物理过程之中

（Hesse and Harrison, 1981; Emerson and Hedges, 

1988）。

孔隙水是指占据岩石和沉积物颗粒之间孔隙

的水溶液（薛禹群和吴吉春, 2010）。对于大多

数海洋沉积环境而言，孔隙水就是困入沉积物间

沉积物－水界面
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隙的海水，它被埋藏时继承了海水的化学成分

（Schulz and Zabel, 2006; Chester, 2012）。孔隙水

取样手段相对其他方法既经济又方便，并且可以

从化学组分的空间分布推断取样位置正在发生或

已经完成的主要流体过程。因此，用孔隙水地球

化学方法研究水合物形成过程具有灵敏指示意义

（Hesse, 2003）。

反应运移模型包括研究对象的平流、扩散和

反应过程的含时变化，可用来定量分析海洋沉积

物孔隙介质及其中的主要地球化学反应引起的状

态改变。其既可以模拟沉积物和孔隙水在特定地

质阶段的历时演化，又可以探索浅表层沉积物孔

隙水地球化学特征与深部水合物成藏状态之间的

空间联系（Bhatnagar et al., 2011）。

自20世纪以来，对水合物成矿区孔隙流体的

研究不断影响着反应运移模型的发展。例如：

Egeberg和Dickens通过反应项耦合了一组平流反应

扩散方程（氯离子和水合物），定量解释水合物

生长的排盐效应（Egeberg and Dickens, 1999）。

Rempel-Buffett模型分别在水合物稳定区底界之

上、之下考虑固液、固气之间的相变，并同时建

立组分的动量守恒、物料守恒和能量守恒，简化

为Stefan问题而给出了解析解（Rempel and Buffett, 

1997）。此后Xu-Ruppel模型大胆假设三相共存

系统，从而认为分情况讨论相变的Rempel-Buffett

模型只是其中一个特例（Xu and Ruppel, 1999）。

Davie-Buffet分模型亦从一组守恒方程出发，把

沉积物、流体、天然气、水合物等都当成组分看

待，各物理、化学和生物过程以子模型的形式展

现（Davie and Buffett, 2003）。从水合物地球化学

勘探的实际应用角度看，水合物的形成过程并不

是人们关心的重点，其空间分布和饱和度(水合物

占沉积物孔隙的体积分数)才是，这直接关乎资源

储量。因此，Davie-Buffett模型，即热力学计算和

反应运移模型的弱耦合方法，是一个行之有效的

思路。事实上，后续发展的数个水合物反应运移

模型框架，如Hensen模型（Hensen and Wallmann, 

2005）, Bhatnagar-Chatterjee模型（Bhatnagar et al., 

2011; Chatterjee et al., 2011）, Malinverno模型

（Malinverno et al., 2008）均采用这种处理方式。

然而，这些模型很少应用于中国南海。尽管

我国在水合物模型研究方面起步较晚，随着近年

来水合物勘探项目积累的丰富资料，水合物模型

已经取得一定的发展。不过，现有的模型很大程

度受制于数据质量，并且对水合物成藏理论本身

贡献不大。为此，我们开发水合物区多相流体运

移模型，着重于反应运移模型在天然气水合物成

矿过程的应用。并用南海北部陆坡区的神狐海域

钻探资料为应用，阐述模型的理论内涵、参数意

义和实践价值。

1　区域地质背景

南海在构造上位于欧亚板块、太平洋板块和

印度板块的交汇处，是西太平洋最大的边缘海之

一。南海西北部是典型的被动陆缘，东北部则带

有主动陆缘的聚敛性质（姚伯初, 1996）。中中

新世以后，南海北部陆坡区在构造沉降作用下，

形成了以海相沉积为主的区域性沉积层，自西向

东发育了琼东南盆地、珠江口盆地和台西南盆地

等多个大中型新生代盆地（Lüdmann and Wong, 

1999）（图2）。区域构造主要为NEE和NW向两

组断裂，前者为张性断层，后者为张剪性断层

（吴能友等, 2009）。南海北部陆坡区现已积累了

丰富的海洋地质资料，为验证反应运移模型提供

了有利条件（黄永样, 2008; Wu et al., 2011; Zhang et 

al., 2014; Yang et al., 2015, 2017）。现有资料包括

已获水合物实物样品的钻探区和处于勘探阶段的

成矿远景区。钻探区站位所提供的沉积物岩芯比

较完整地展现了各沉积阶段的信息，包括沉积物

年龄、成分、结构、孔隙度等理化性质，从中我

们可以在宏观上把握从浅表层到深部的沉积物及

孔隙水特征。

研究区神狐海域位于南海北部陆坡中段的神

狐暗沙和一统暗沙以东，即西沙海槽与东沙群岛

之间海域（图2），地质构造上属于珠江口盆地

珠二坳陷白云凹陷（吴能友等, 2009）。研究区水

深1000~3000 mbsl（图3），是南海北部陆坡和中

央海盆的过渡带，沉积速率大，新生代沉积厚度

达1000~7000 m，以海相为主的巨厚沉积体中有

机碳含量约0.2%~1.9%（何丽娟等, 2011; Su et al., 

2012）。有机质含量在浅层较低，到深部则相对

较高。神狐海域是南海北部新构造运动最活跃的

地区之一，新生代断层极其发育。晚中新世活动

的NW向断层向下可延至古近纪地层，为深部流体
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神狐地区位于南海北部陆坡中段的神狐暗沙和一统暗沙以东海域（图2），属于珠江口盆地，沉积速率大，深部有机质含量较高；广州海洋地质调

查局的水合物航次GMGS-1在该海域内对SH1，SH2，SH3，SH5 与SH7共5个站位进行取样；其中位于BSR范围之内的SH2, SH3 和SH7站位，成功钻

获天然气水合物实物样品，以均匀分散状态成层分布在未固结的细粒黏土或沙质黏土中；图件改编自Wu et al., 2011和Su et al., 2016

图3　神狐钻探区及取样站位
Fig. 3　Shenhu drilling area and sampling sites

中中新世以后，南海北部陆坡区在构造沉降作用下，形成了以海相沉积为主的区域性沉积层，自西向东发育了琼东南盆地、珠江口盆地和台西南盆
地等多个大中型新生代盆地，盆地边界参考广州海洋地质调查局《南海地质地球物理图系》(个人交流)；由广州海洋地质调查局主导的

GMGS-1航次于2007年在神狐海域开展海上钻探，调查区位置参考Yang等, 2017

图2　南海北部陆坡区新生代盆地和GMGS-1航次调查区域示意图
Fig. 2　Schematic map of the Cenozoic basins and the GMGS-1 survey area in the northern slope of the South China Sea
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向高位运移提供了通道，而浅部广泛分布着数量

众多的NE向小断层进一步提供含烃流体运移上升

的可能性（Su et al., 2016）。此外，该海域底辟构

造广泛发育，气体渗漏作用十分强烈，对天然气

水合物成藏也有影响（吴能友等, 2009）。

2　分析方法和数值模型

2.1　取样与分析方法

为了探明南海北部陆坡区天然气水合物赋

存与分布情况，由广州海洋地质调查局主导的

GMGS-1航次于2007年在神狐海域开展了海上钻

探，在SH1，SH2，SH3, SH5与SH7共5个站位进行

取样，其中SH2, SH3与SH7站位成功钻获天然气

水合物实物样品，以均匀分散状态成层分布在未

固结的细粒黏土或沙质黏土中（Wu et al., 2011）

（图3）。孔隙水样取自沉积物小段的中部，以压

榨方式获得。孔隙水的盐度和氯离子浓度分别用折

光仪（精度±0.5×10-9）和银量法（重复性±0.5 %） 

在船上进行测试。水合物饱和度通过孔隙水氯离

子实测浓度和通过氯离子浓度曲线推导的基线浓

度的差值来计算。

溴(Br)、碘(I)含量使用Finnigan Element II高

分辨率电感耦合等离子体质谱仪测定。由于在传

统的酸性介质中，碘的稳定性极差；同时，内标

铑只有在酸性与中性介质中稳定。为了兼顾溴、

碘、铑的稳定性，测试时使用低浓度氨水（0.1 % 

NH3·H2O） 作介质，具有记忆效应低、淋洗时间

短、稳定性高、检测精度高的优点。

2.2　数值模型

作为反应溶质的流体，孔隙水地球化学组分

会随着时间和空间发生变化。无论是流体化学特

征示踪源区，还是沉积物早期成岩引起的孔隙水

成分变化均是动态过程，流体的平流和扩散会改

变其中的组分（Bear, 1972）。水合物多相流体运

移模型包括水合物稳定性的热力学计算和描述早

期成岩过程的质量守恒方程。

水合物的稳定性用甲烷溶解度表示，其稳定

区底界可以用地温曲线和水合物三相平衡的温度

曲线相交得到（Miller et al., 1991; Gorman et al., 

2002）。在三相平衡点，天然气水合物可以与液

相、气相共存；当温度低于三相平衡曲线、或压

力高于三相平衡曲线时，水合物保持稳定。从海

底到稳定区底界的沉积物区段，水合物与液相共

存，缺失气相；从稳定区底界再往下，游离气与

液相共存，缺失固相（Liu and Flemings, 2007）。

水合物的三相平衡温度曲线可以用拟合公式求得

（Brown et al., 1996）。甲烷在三相平衡时的溶解

度是温度、压力和海水/孔隙水盐度的函数，一种

比较实用的简化计算方法可以用线性化状态方程

（Davie et al., 2004）：

C T P C T P C
T T T C

P P P3 3 0 0
3

0
3

0, , �( ) = ( ) +
∂
∂

−( ) +
∂
∂

−( )

式中 C3 代表甲烷在三相平衡点的浓度， T 和 P 分

别是温度和压力， T0 和 P0 分别是表示参考状态下

的温度和压力。

根据质量守恒，早期成岩过程可以用物质质

量的平流、扩散和反应来表示，它们满足方程

（Berner, 1980）：

( )ˆˆ̂ ˆii i
i

vCC CD Rt z z z
∂ ∂ ∂∂= − + ∑  ∂ ∂ ∂ ∂ 

ˆ

式中 代表单位体积总沉积物中的某物质质量（质

量浓度），D和v分别表示该物质的扩散系数和平

流速率， 表示反应引起的单位体积总沉积物

中的质量产出率。根据方程参数是否随时间t发
生变化，模型分为稳态和非稳态两类（Boudreau, 

1997）。钻探区水合物多相流体运移模型应包括

固相沉积物中的物质守恒方程、甲烷的多相单

组分方程以及指示水合物成藏变化的盐度变化

方程。

有机质分解反应项采用对有机质浓度的一阶

依赖表示。因此，固相的有机质输入过程可以表

示为：

∂ −( )
∂

= ∂
∂

−( ) ∂
∂









 −

∂
∂
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1
1

1

φ ρ
φ

ρ ρ

φ ρ

s G
B

s G s s G

s G G

w
t z D w

z
u w

z

k w

式中符号见附表。

用 θ 表示水合物饱和度（Zheng and Bennett, 

2002），则水合物稳定区中的二相共存状态甲烷

质量守恒表示为：

模型运行时，二相共存体系中的主变量可以
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切换。当流体相中的甲烷浓度小于甲烷溶解度，

此时水合物相并没有生成，因此 θ = 0 ，方程可简

化为关于主变量 wm
f 的二阶偏微分方程：

当流体相中的甲烷浓度超过局部甲烷溶解度

时，在水合物稳定区生成固相水合物，从而方程

主变量分别切换为θ；同时根据状态方程计算甲烷

溶解度，把质量分数 wm
f 换算成流体相中最大甲烷

质量分数 wm
eq (Bhatnagar et al., 2011)。此时关于θ是

一个一阶偏微分方程，不妨视作纯平流问题，从

中可以解得非流体相组分的饱和度。

含有饱和度θ的二相水合物方程中的角标h改

成g，即可表示水合物稳定区之下的游离气体带，

方程不再赘述。由此模型的多相实际包括固相水

合物、孔隙流体和气体甲烷三相。

天然气水合物形成和分解引起孔隙水地球化

学组分产生变化，其中最显著的即是盐度异常

（杨涛等, 2017）。用保守元素如氯、钠、钾的质

量分数作为指标即可代表盐度。以氯离子为例，

其反应运移方程如下：

∂ −( )
∂

= ∂
∂

−( )
∂

∂








 −

∂
∂

φ θ ρ
φ θ

ρ ρ1
1f c

c
f c f f cw

t z D
w
z

u w
z

氯离子的化学保守性体现在方程并无额外源

汇项，其变化主要依赖平流和扩散作用，以及水

合物饱和度θ引起的变化。氯离子观测值与实际

值的关系采用Hesse的表达式（Hesse and Harrison, 
1981）：

C wc f c= −( )1 θ ρ

式中Cc是氯离子浓度观测值，可以用来与实验分

析结果相比较。

笔者对GMGS-1航次的SH7水合物站位应用模

型考察水合物钻探区孔隙水地球化学特征的变化

（Wu et al., 2011）。通过综述文献数据和实测资

料，该站位模型参数见表1。各溶液相组分的边界

条件均为Dirichlet边界，其中氯离子的上、下边界

采用对应的SH7基线值。溶解甲烷的上边界是硫

酸盐-甲烷过渡带，这里由于发生微生物介导的甲

烷厌氧氧化而致使甲烷在此过渡带之上变为痕量

（Iversen and Jørgensen, 1985; Reeburgh, 2007）。

因此其上边界可设为零，下边界由于存在外源流

体，于是设为该深度处的甲烷溶解度。水合物是

固相组分，只有溶解甲烷超过对应深度的溶解度

才会生成，该组分的边界条件设为自由边界。关

于模型初始条件，溶液组分取海水值，并假设初

始时刻不存在固相有机质，之后随模型运行而逐

渐积累，以此呈现水合物形成的非稳态过程。从

盐度和纵波推算的SH7站位水合物赋存情况表明，

该站位在地质历史上发生过流体活跃性的改变

（Wu et al., 2011; 宁伏龙等, 2013）。因此模型中

的平流速率参数分为两个不同期次。通过拟合溴

离子和碘离子的摩尔数之比，可以得到该站位现

阶段流体速率（Egeberg and Dickens, 1999）。流体

运移模型用Python编程迭代求解。

3　结果

溴碘离子分析结果见表2，模型输出结果如图

4所示。在更新世之前为低埋藏速率时期，此时细

粒沉积物中由于深部含烃流体活跃，积累了平均

饱和度达18.3 %的天然气水合物；之后流体活动

强度逐渐降低至现代值约20 cm kyr-1，水合物生成

速率变缓，同时向更深部埋藏，当超过稳定区底

表1　神狐海域SH7站位天然气水合物区多相
流体运移模型参数

Table 1　Parameters of the multiphase fluid transport model for 
gas hydrate zone at Site SH7 of Shenhu area

参数 取值 单位 参考文献

水深(海底深度) 1105 mbsl (Wu et al., 2011)

海底温度 6.44 ℃ (Su et al., 2016)

地温梯度 43.65 ℃ km-1 (Su et al., 2016)

海水盐度 30.5 ppt (Wu et al., 2011)

沉积物固体密度 2650 kg m-3 (Davie and Buffett, 2001)

水合物固体密度 930 kg m-3 (Davie and Buffett, 2001)

孔隙水密度 1030 kg m-3 (Davie and Buffett, 2001)

游离气密度 930 kg m-3 (Davie and Buffett, 2001)

海底处孔隙度 56 % (Su et al., 2012)

无穷深处孔隙度 36 % (Su et al., 2012)

上新世沉积埋藏速率 3.8 cm ky-1 (Wu et al., 2013)

更新世之后沉积埋藏速率 11.0 cm ky-1 (Wu et al., 2013)

有机质分解反应速率常数 3×10-7 yr-1 (Davie and Buffett, 2001)

溶解甲烷扩散系数 309.9 cm2 yr-1 (Boudreau, 1997)

氯离子扩散系数 374.2 cm2 yr-1 (Boudreau, 1997)

溴离子扩散系数 386.9 cm2 yr-1 (Boudreau, 1997)

碘离子扩散系数 379.4 cm2 yr-1 (Boudreau, 1997)

模拟时长 5 Ma

模拟深度 350 m

沉积物初始有机质含量 2.4 wt %

外源流体中甲烷质量分数 0.0017 wt %
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界深度后分解产生甲烷气，因而在水合物稳定区

底部有少量水合物继续生成（Garg et al., 2008）。

最终，模型运行时长为5 Ma 时，水合物饱和度匹

配文献推算值（宁伏龙等, 2013），拟合度较好

（图4a实线）。钻探取样得到的水合物实物样品

赋存层位处于我们的模型预测范围之内（Wu et al., 
2011）。

4　讨论

4.1　水合物形成的非稳态过程

神狐海域浅表层全新世沉积物中的有机质含

量并不算高，如果用现代溴碘比拟合的速率值代

入稳态模型试算，得到的水合物饱和度与通过盐

度基线和测井推算结果拟合度很差。一种可能的

解释是外源流体带来大量深部甲烷，另一种解释

认为地质历史上已埋藏高有机质含量的沉积物，

从而形成高饱和度水合物。南海北部陆坡构造活

动较多，浅部发育有数量众多但规模不大的断裂

系统，外源含烃流体很容易通过这些导水断裂而

继续运移上升。第二种解释实际上假设了一个衰

退的水合物成藏系统，早期的高饱和水合物在甲

烷供给不足的情况下向更深处埋藏从而超出水合

物稳定区底部而分解，因之形成的游离甲烷被上

覆水合物封盖，造成稳定区内靠近底部处局部饱

和度增大。本文认为，在参数设置符合地质事实

的前提下，以SH7站位为代表的神狐海域应该同时

考虑两种观点，即分更新世之前和更新世以来两

个期次作非稳态模拟：前期是有机质的积累和水

合物大量成藏，后期水合物成藏系统开始衰退。

表2　神狐海域SH7站位溴与碘离子分析结果
Table 2　Analytical results of bromide and iodide at 

Site SH7 of Shenhu area

样品编号 深度/(mbsf) Br/mM I/μM

GMGS1-SH7-1 1.75 0.70 21.5

GMGS1-SH7-2 5.95 0.55 7.5

GMGS1-SH7-3 9.7 0.92 35.3

GMGS1-SH7-4 13.95 0.84 42.5

GMGS1-SH7-5 17.7 0.76 47.4

GMGS1-SH7-6 21.95 0.85 61.2

GMGS1-SH7-7 97.7 0.93 212.2

GMGS1-SH7-8 131.85 0.79 214.0

GMSS1-SH7-9 166.4 0.59 171.6

GMSS1-SH7-10 182.55 1.06 431.0

(a) 水合物饱和度采用非稳态模拟，最终结果与盐度基线和测井数据推

算的结果较为吻合。虚线表示上新世以来早期积累的水合物，实线表

示流体速率改变后的水合物状态；(b) 氯离子浓度在水合物发育层位出

现负异常，与实测数据对应较好；(c) 甲烷浓度(实线)一旦超过其溶解

度曲线(虚线) 就会产生水合物；(d) 通过拟合溴离子和碘离子的摩尔数

之比得到的目前该站位的流体速率

图4　神狐海域SH7站位水合物分布的非稳态模拟结果 
Fig. 4　Non-steady state simulation results of gas hydrate 

distribution at Site SH7 of Shenhu area

两个期次的主要区别是流体通量和有机质含

量。对于流体通量，一方面沉积埋藏速率从上

新世到更新世发生改变，另一方面深部外源流

体速率也有变化。由于水合物的形成和分解不影

响孔隙水溴、碘离子的相对分布，所以其摩尔比

值可以用来估计平流速率（Egeberg and Dickens, 
1999）。维持SH7现阶段(全新世)沉积物埋藏速

率数值不变，在5~50 cm kyr-1范围内对深部外源

流体速率调参以拟合实测孔隙水溴、碘数据（图

5a）。结果表明该站位全新世流体速率约21.5 
cm kyr-1，与埋藏速率11cm kyr-1数量级相当。

然而地质历史上的平流速率不能通过现代孔

隙水溴碘比来确定，这里采用模型参数率定的方

深
度
/(m
bs
t)

深
度
/(m
bs
t)

水合物饱和度/% 氯离子/mM

甲烷/mM

(c) (d)

(b)(a)

溴碘比/(mol/mol)
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法得到。显然，以SH7站位的全新世深部流体速率

量级和沉积物有机质含量（0.2%~1.9%），难以形

成局部层位饱和度接近50%的水合物分布现状。

可能的气源是上新世至更新世存在高通量深部甲

烷输入。鉴于孔隙水中甲烷溶解度的制约，我们

认为比较合理的解释是上新世以来存在数量级较

高的深部孔隙流体（图5b蓝色线），从而带来更

多甲烷，以均匀分散状态在沉积物颗粒之间积累

了大量水合物。这种假设是合理的，与神狐地区

的断裂活动时间相互印证（吴能友等, 2009）。之

后（即更新世以来），沉积物埋藏速率增大，水

合物随沉积物一起向深部推移而分解为游离气。

除了在稳定区底界附近因游离气回流，水合物饱

和度稍有增长，其他层位饱和度随时间变化逐渐

降低。该过程与同一研究区附近站位SH2的模拟结

果接近（Su et al., 2012）。最后，晚更新世至全新

世以来，研究站位的断裂系统不再导水，流体速

率降至现阶段溴碘比拟合的数值。在上述SH7站位

非稳态反应运移模型中，埋藏速率随时间的改变

是通过沉积物测得的实测参数，但是深部外源流

体速率是通过模型率定得到的，它从流体活跃期

开始逐渐降到现阶段值。模型结果肯定了沉积物

埋藏速率和深部外源流体速率的改变影响神狐地

区水合物分布层位。在稳态模型中，由于无法动

态反映沉积速率或外源流体速率随模拟时间的改

变，也就不能模拟水合物成藏系统演化。

4.2　参数敏感性分析

反应运移模型属于物理定律驱动的模型，其

中大部分参数属于实测性质。敏感性分析可以帮

助确立模型调参的范围，对模型识别和校正的意

义较大。作者构建的反应模型主要包含孔隙度、

初始有机质含量、有机质分解反应速率常数、埋

藏速率、外源流体速率和外源甲烷浓度等需要模

型率定的参数，构成一组输入参数。n组输入参数

即可张成一个参数空间（图6）。用这些参数运行

模型，得到n个输出结果。若在参数空间上随机取

样并代入模型计算，用输出结果对每个输入参数

的作散点图可视化敏感性（Saltelli et al., 2005）。

相比于单纯用输出结果对输入参数求偏导数的方

法，散点图更便于直观、全局地得到参数敏感性

信息（Saltelli et al., 2008）。一般来说，如果散点

表现出明显的线性特征，说明参数敏感性越大。

作者以模型运行至水合物稳定区充满水合物

为终止时刻（即稳态），通过参数敏感性分析

考察影响饱和度的输入参数。使用500组随机参

数，输出结果用稳定区的水合物饱和度均值表

示。散点图呈现线性程度从高到低依次是沉积物

孔隙度、有机质含量和埋藏速率三个参数。孔隙

度体现了沉积物孔隙体积对其总体积的占比，水

合物形成会占据孔隙体积，因此孔隙度影响了稳

态模型的水合物饱和度上限值。有机质是水合物

赖以形成的最终物源，其含量对水合物生长产生

全新世和上新世两个阶段的外源流体速率采用不同方式确定：(a) 用孔隙水溴离子和碘离子的摩尔数之比拟合全新世深部外源流体速率(v)，结果表明

现阶段速率大小约21.5 cm/kyr; (b) 用参数率定的方法推测上新世深部外源流体速率(v)，在上新世沉积物埋藏速率为3.8 cm/kyr的前提下，外源流体速

率高达200 cm/kyr，流体所携甲烷气源才能积累至SH7站位水合物层位的平均饱和度. 图中实线表示水合物稳定区之内的固相水合物饱和度，虚线表

示水合物稳定区之下的游离气饱和度

图5　SH7站位全新世、上新世的外源流体速率拟合
Fig. 5　Fitting the advection velocity of porewater at Site SH7 during the Holocene and Pliocene, respectively

（a）溴碘比/(mol/mol) （b）饱和度/%

深
度
/(m
bs
t)
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(a) 外源甲烷浓度对模型运行至稳态时的解几乎不敏感；(b) 埋藏速率既影响有机质的输送通量，又影响生成的水合物向稳定区底部推移的速率；

(c) 外源流体速率决定了外源甲烷输送的平流通量，但对模型运行至稳态的结果影响不大；(d) 有机质含量决定了系统内部生成甲烷的总量；

(e) 有机质分解速敏感性不大；(f) 反应运移模型中的孔隙度是敏感性最大的参数

图6　天然气水合物多相流体运移模型参数敏感性分析结果
Fig. 6　Results of parameters sensitivity analysis of multiphase fluid transport model for gas hydrate

饱
和
度
/%

饱
和
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饱
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较大影响（Burdige, 2006）。对稳态模型而言，

表征有机质活性的分解反应速率常数对模型最终

结果输出不敏感。若是非稳态模型，则反应速率

可能影响达到稳态的模型运行时间。埋藏速率是

一个反映区域沉积过程的参数，对沉积物（包括

其中的水合物固相物质）和孔隙水均产生作用

（Boudreau, 1997）。直观来说，它仅使输出结

果在空间上整体向深部“平移”，当模型运行到

稳态作为评判时，对结果不会构成显著影响。然

而，由于存在水合物稳定区这一空间限制，当水

合物埋藏超出范围就会分解，所以不同埋藏速率

仍然可以影响稳定区内的水合物饱和度均值。

4.3　水合物饱和度

结合前文对水合物流体运移模型的非稳态过

程与参数敏感性分析，本节具体讨论这些参数如

何影响水合物理论饱和度。图7用曲面图形象地展

示了有机质初始含量、有机质反应活性分别与水

合物饱和度的关系。在其他参数不变的条件下，

有机质含量和水合物饱和度的关系近似线性正相

关。天然气水合物归根到底是埋藏有机质在早期

成岩作用下形成的固相烃类资源，有机质含量及

其反应活性和烃产量有着直接的因果联系。如果

固定有机质初始含量这个参数，则有机质分解反

应速率常数和水合物饱和度的关系并非线性，通

常饱和度随着速率常数增加而达到某一极大值随

后继续增加速率常数只会导致饱和度下降。

对同一区域相似地质条件的站位模拟时，有

机质初始含量与反应活性、沉积物孔隙度不是率

定参数，流体运移通量成为建模过程中应该重点

关注的变量。本文模型使用体积运移通量，它具

有速度的量纲。运移通量包括沉积物埋藏通量us、

压实孔隙造成的流体通量uf,in以及来自深部的流体

通量uf,ex：

埋藏通量 us ， u f in, 中起主要作用的参数是埋藏

速率 ω � (Berner, 1971)。在固相平移过程中只有 us 起

作用，水合物生成后随沉积物以相同速率埋藏，

当埋藏深度大于水合物稳定区底界就会分解，因

而影响水合物饱和度。在通常的参数组合中（图

8），饱和度随着沉积物埋藏速率增大而减小。流

体通量由 u f in, 和 u f ex, 两个分量组成，前者同样受 ω

制约。假设不存在深部流体，当 ω 较小时扩散占

优，有机质转化的甲烷停留时间较长，因此能够

原位生成水合物。 ω 较大时， us 和 u f in, 同时增大，

如果把水合物饱和度视为有机质初始含量与分解反应速率常数的二元

函数，采用三维曲面表示，可以发现水合物饱和度和有机质初始含量

近似线性正相关，然而它和反应速率常数的关系存在函数极大值

图7　有机质初始含量、有机质反应活性与

水合物饱和度的关系
Fig. 7　Relationship between initial organic matter content, 

organic matter reactivity and hydrate saturation

存在外源流体的情况下，维持其他参数不变，沉积物埋藏速率越大，

水合物饱和度越低

图8　沉积物埋藏速率和水合物饱和度的关系
Fig. 8　Relationship between sediment burial rate and hydrate 

saturation
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造成水合物在稳定区留存时间缩短。不过，由于

还受有机质反应活性的影响，埋藏速率和水合物

饱和度的关系并不总是单调函数。对于复杂的水

文地质条件，深部上升流体通量 u f ex, 及其中所含

甲烷质量分数的参数范围更广。在缺失原位产甲

烷反应的虚设场景模拟中，可以观察到深部外源

含烃流体独立形成天然气水合物（Bhatnagar et al., 

2011）。然而当模型运行至稳态时，水合物饱和

度并不依赖于外源甲烷浓度。因此深部流体向海

底的流动速率起到输送甲烷的主导作用。

5　结论

天然气水合物流体运移模型可用来研究水合

物的物源、产量等实用信息，也可以通过拟合观

测值来推断水合物成藏系统当前所处演化阶段。

水合物的形成和分解是动态的，利用非稳态模型

可以研究其变化过程。南海北部陆坡区神狐海

域GMGS-1航次的SH7 站位为例，对水合物饱和

度、氯离子及甲烷浓度建立非稳态数值模型。并

深入讨论模型主要参数对结果的影响。本文结论

如下：

（1）通过站位实测溴碘比值确定现代沉积物

中的流体速率，通过参数率定估算历史时期的流

体速率，构建二期次非稳态模型，对SH7站位水合

物成藏系统演化阶段作出判断，即自更新世以来

处于衰退状态；

（2）以水合物稳定区饱和度均值为输出参

数，通过模型参数敏感性分析，得出影响模型结

果的主要参数从高到低依次是沉积物孔隙度、有

机质含量和埋藏速率；

（3）以数值模型作理论分析，结果表明，在

SH7站位水合物成藏系统中，有机质含量和水合物

饱和度近似线性正相关，有机质分解反应速率常

数、沉积物埋藏速率和水合物饱和度的关系并非

单调函数，深部外源流体速率主导水合物稳定区

内的甲烷物源。

多相流体运移模型对水合物成矿区资源勘查

具有一定的理论参考价值。以流体模型为工具评

估孔隙水地球化学组分的空间分布和历时演化，

是今后海洋地质研究的发展方向之一。

感谢：中国地质调查局南海天然气水合物资源勘

查项目（DD20160211）资助。
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附表 本文数学符号说明

符号 量纲 说明

C NL-3 (摩尔)浓度

C3 NL-3 甲烷三相平衡点浓度

Cc NL-3 氯离子浓度的观测值

         ML-3 单位体积总沉积物中的组分i质量(质量浓度)

D L2T-1 扩散系数

DB L2T-1 生物扩散系数

Dc L2T-1 孔隙水中氯离子的扩散系数

Dm L2T-1 孔隙水中甲烷的扩散系数

e – 孔隙比

kG T-1 有机质分解(一阶)反应速率常数

P ML-1T-2 压强

P0 ML-1T-2 参考状态的压强

         ML-3T-1 反应引起的单位体积总沉积物中的质量产出率

Rm ML-3T-1 涉及甲烷物质变化的反应

T Θ 温度

T0 Θ 参考状态的温度

t T 时间

u f LT-1 流体体积通量

u f ex, LT-1 外源流体体积通量

u f in, LT-1 埋藏流体体积通量

us LT-1 固体体积通量

符号 量纲 说明

v LT-1 速率

v f ex, LT-1 外源流体相对海底速率

w MM-1 质量分数

wc MM-1 氯离子质量分数

wG MM-1 有机质质量分数

wm
eq MM-1 甲烷达到溶解度时的质量分数

wm
f MM-1 甲烷在流体相的质量分数

wm
h MM-1 甲烷在水合物相的质量分数

wm
g MM-1 甲烷在气相的质量分数

z L 深度
θ L3L-3 饱和度
ω LT-1 沉积埋藏速率
ρ ML-3 密度

ρ f ML-3 孔隙水流体密度

ρh ML-3 水合物密度

ρg ML-3 游离气密度

ρs ML-3 沉积物固体颗粒密度

φ L3L-3 孔隙度

φ0 L3L-3 海底处的孔隙度

        L3L-3 无穷深处的孔隙度


