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摘要    地形起伏及浮力两者都可以驱动地下水流动, 然而它们之间的相互作用仍然知之甚少.  

利用数值模拟方法, 针对变密度流体及热传导问题, 探讨了它们之间的相对重要性. 二维有限

元数值模拟结果表明地下水流的形态主要取决于单由地形驱动的流速和单由浮力驱动的流速的

相对大小. 当潜水面坡度较大而导致地形起伏产生的流速大于浮力产生的流速时, 地形驱动的

“强迫”对流会完全掩盖浮力驱动的“自由”对流. 当潜水面坡度较小而导致地形产生的流速小于

浮力产生的流速时, 会出现混合“自由”及“强迫”对流现象, 在这种情况下, 虽然自由对流占主导

地位, 但不能忽略地形影响. 这是因为地形驱动流体可以推动自由对流单元向坡下滚动, 因而

热液流体随时间呈周期性变化, 不存在稳态解. 近表存在的低透水性岩层可以抑制地形起伏对

下伏自由对流的影响. 
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地下水流在很多地质过程中都起着重要的作用

(如矿床成矿、油气运移、板块构造、地热传导、成

岩及变质作用等)[1]. 它在环境方面也有同样的重要

性, 因为地下水可以控制污染物质在水圈的迁移[2].  

影响地下水流动的机制有多种[3], 其中, 地形起伏和

浮力这两种驱动因素在现实中较常遇到, 特别在大

尺度的地下水流动系统中. 地形起伏使得潜水面的

高程及水的势能发生变化, 从而导致地下水从高处

向低处流动, 地形起伏所驱动的地下水流通常被称

为“强迫”对流. 流体温度及盐度在空间和时间上的

变化会导致其密度发生变化, 从而产生浮力, 浮力所

驱动的地下水流通常被称为“自由”对流[4].  

通常认为地形驱动作用大于浮力驱动作用, 因

为前者一般可使流速达到 1~10 m/a[3], 而后者通常只

能达到 1 m/a[5]. 然而, 在某些条件下, 浮力驱动的流

体可以改变或削弱地形驱动的流体, 这一观点已经

被许多沉积盆地中长期存在的蒸发盐和卤水所证  

实 [6,7]. 迄今为止, 这两个驱动力之间的关系尚未完

全清楚, 因此有必要做进一步的研究.  

Toth[8,9]针对加拿大阿尔伯塔省中部的沉积盆地, 

推导了地形起伏驱动地下水流的解析解, 但没有考

虑浮力的影响. 在解释海底热流变化及海洋地壳中

的热液循环时, 许多研究者探讨了海底及基岩起伏

对流体的影响. 例如, Hartline 和 Lister[10]利用实验模
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拟方法研究了海底起伏对地壳中热液循环的汇聚作

用, 他们发现只有当 Rayleigh 数小于其临界值时, 海

底起伏才有影响. Fisher和 Becker[11]的数值模拟结果

表明海底基岩起伏控制海洋地壳中的热液循环, 并

且基岩起伏波长与海底热流异常波长一致 . Wang  

等[12]数值模拟了稳态条件下不同 Rayleigh 值范围内

海底基岩起伏对洋中脊热液循环的影响. 然而, 所有

这些研究都是针对海底条件, 因而假定潜水面水平.   

近来的数值模拟研究表明, 在某些条件下地形

驱动的流体和浮力驱动的流体可以共存 . 例如 , 

Lopez 和 Smith[13]研究了陡倾断层内热驱动的自由对

流与围岩中地形起伏驱动的流体之间的相互关系 . 

Stanislavsky 和 Gvirtzman[14]针对死海盆地进行了水

力学模拟, 他们的结果表明当由于蒸发而盐浓度抬

高的海水向下渗透时, 浮力和地形驱动的流体可以

共存. 长期以来, 地形起伏一直被认为是后期隆升沉

积盆地中地下水流的主要驱动力, 但是 Thornton 和

Wilson[15]的数值模拟研究却表明浮力在这类盆地中

对驱动流体也有着重要作用. 然而, 所有这些数值研

究都假定稳态对流条件, 这在现实中并不总是合理, 

尤其是地形驱动的流体可以导致浮力驱动的自由对

流圈向下坡方向滚动, 因而稳态解通常并不存在(这

一点将在下面详细讨论). 此外, 先前的数值模拟研

究都是针对某种特定的情况, 因而无法轻易推广到

一般条件.  

本文的目的是探讨地形及浮力在驱动地下水流

中的相对重要性, 一系列二维有限元数值模拟实验

被用来确定在什么条件下二者可以共存, 在什么条

件下其中一种驱动力占主导地位.  

1  二维理论模型及数值模拟方法 

为了简化所涉及的物理过程, 我们仅仅考虑山 

峰(分水岭)与相邻山谷(谷底)之间的一段截面. 如图 

1 所示, 该二维理论模型由位于谷底(右侧)和分水岭

(左侧)的两个垂直边界及位于基底之上的一个水平

边界所定义. 顶部边界代表潜水面, 假定它由分水岭

到谷底呈线性倾斜, 这在地形坡度小于 1°时是合理

的[8].  

从数学上讲, 热液流体是由流体连续性方程和

热能守恒方程所控制的, 这两个方程通过 Darcy 定律

耦合在一起. 如果多孔介质是不可形变的, 且在液相 

 

图 1  模拟分水岭和毗邻谷底之间横截面的二维理论模型 

和固相间存在热平衡, 那么在 x-z 坐标系统下流体方

程和热能守恒方程可以表达如下: 
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其中 , ( / )xq K h x= − ∂ ∂ , ( / )z rq K h z ρ= − ∂ ∂ +

(1 )
m w s

分别代

表 x及 z方向上的Darcy通量, h为等价纯水水头[16], ρr

为相对液体密度, 定义为ρr=ρw/ρ0−1 (ρ0 是纯水参考

密度), Ss为储水率, K 是渗透率(K=kρ0g/μw), k 是渗透

系数, g 是重力常数, θ θλ λ λ −=

m mc

 (λw和λs代表液相

和固相的热传导率 ), θ为孔隙度 , ρ = w wc ρ θ +  

(1s sc )ρ θ− , cw和 cs分别为液相和固相的热容, ρw 和ρs

分别为液相和固相的密度, t 为时间, T 为温度. 这些

控制方程本身不足以描述一个完整的热液循环系统, 

还必须定义流体的密度和黏度对温度和压力的依赖

性. 我们可以利用多项式插值函数去拟合实验数据

得到这种关系的经验公式, 并轻易的结合到计算机

程序中(例如, Yang[17]). 但是, 在本文的研究中我们

假定流体黏度是一个常数, 流体密度是温度的线性

函数 (如方程 (3)所示 ), 以便引入一个无量纲参数 , 

Rayleigh 数: 

0 (1 ),w Tρ ρ α= −              (3) 

其中, α是流体热膨胀系数. 当温度变化范围较小时

(像本文考虑的那样), 上述假定是合理的.   

本文采用标准的 Galerkin 有限元法计算这些方

程的数值解. 简言之, 从初始温度和流体条件出发, 

我们首先用前一步得到的最新温度数据来计算新的

流体密度; 然后解流体连续性方程求得纯水水头分

布; 再基于 Darcy 定律和新的流体参数计算流体速

度; 最后, 通过求解热能守恒方程来确定温度场分布, 
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上述这些步骤重复进行直到满足预设的收敛准则 . 

具体计算方法及步骤可以参见文献[17, 18]. 

参看图 1, 上部边界的水头从分水岭的 H+dH 呈

线性降低到谷底的H, 水头的垂向梯度在其他边界上

等于零. 至于热边界条件, 两侧垂直边界假定为绝热, 

上部边界温度固定为 20℃, 下部边界温度稍高, 取

决于深度 H 和地热梯度. 假定 H=200 m 和 L=800 m, 

选择不同的 dH 以反映不同的潜水面坡度, 根据典型

的地热梯度 30℃/km, 确定下部边界温度为 26℃. 计

算区域在 x 和 z 方向上用 40 行和 10 列的二维非直角

四边形进行剖分. 此外, 假定该二维多孔介质是均匀

各向同性的, 且设定以下物性参数以反映典型砂质

含水层的特征: cw=4174 J/(kg·℃), cs=800 J/(kg·℃), 

k=10−11 m2, α=5.0×10−4/℃, μw=1.787 kg/(m·s), g=9.8 

m/s2, λs=2.0 W/(m·℃), λw=0.5 W/(m·℃), ρs=2630 

kg/m3, ρo=1000 kg/m3, θ=10%.  
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2  数值模拟结果 

我们针对不同潜水面的坡度和其他条件, 进行

了一系列数值模拟计算.   

模型 1: 潜水面完全水平(dH＝0 m), 说明没有

地形影响, 浮力是地下水流动的唯一驱动力. 根据上

述的物性参数和模型尺寸, 无量刚 Rayleigh 数等于

35, 大于临界值 27.1[19], 因此自由对流可以发生并能

得以保持. 图 2 显示了稳态条件下温度场和流体速度

矢量分布, 从中可以看到已经形成了 4 个纵横比为一

的对流单元, 最大流体速度为 5.45×10−7 m/s. 

模型 2: 潜水面的坡度为 0.001 m/m (dH＝0.8 m). 

首先只考虑地形影响, 我们假定流体密度不随温度

变化, 且有一个恒值 1000 kg/m3 以消除浮力的影响. 

图 3 所示为稳态条件下温度场和流体速度矢量分布. 

与 Toth[8]先前的研究结果类似, 地形驱动的流体以分

水岭和谷底之间的中线呈反对称分布, 从分水岭到

中线之间的区域代表流体补给区, 从中线到谷底之

间的区域代表流体泄出区 ,  流体流速最大值为

1.11×10−6 m/s. 在分水岭附近(补给区)温度梯度随深

度增高, 而在谷底附近(泄出区)温度梯度随深度减小

(图 3(a)), 这由如图 3(b)所示的流体运动所致. 下面

我们仅仅考虑自由对流的情况, 这时流体密度随温

度呈线性变化, 如方程(3)所示, 但水头在顶部边界

固定为 200 m以消除潜水面坡度产生的影响. 在这种

情况下, 温度场和流体速度矢量与图 2 所示的几乎一

样, 浮力驱动流体的最大速度为 5.45×10−7 m/s. 显然, 

单由地形驱动的地下水流速大于单由浮力驱动的自

由对流流速. 注意到这一点, 现在我们同时考虑地形 
 

 

图 2  数值模拟１ 

对应于潜水面完全水平的情形. (a) 稳态条件下温度等值线; (b) 稳态条件下流体速度矢量(最大流速为 5.45×10−7 m/s). 注意形成了 4 

个对流单元 
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和浮力的影响. 稳态条件下的数值模拟结果与图 3 所

示的基本相同, 除了地下水流速最大值 1.6×10−6 m/s

稍高以外(这是由地形和浮力同时都起作用所致). 在

这种情况下, 不产生自由对流单元, 且地形驱动的流

体似乎已经完全抑制了浮力驱动的自由对流, 这显

然是由于地形驱动的流速超过了浮力驱动的流速所

 

 

图 3  数值模拟 2 

对应于潜水面坡度为 0.001 m/m, 且流体密度为常数的情形. (a) 稳态条件下温度等值线; (b) 稳态条件下流体速度矢量 

(最大流速为 1.11×10−6 m/s, 大于图 2 中浮力驱动的最大值) 

 

图 4  数值模拟 3 

对应于潜水面坡度为 0.00025 m/m, 且流体密度为常数的情形. (a) 稳态条件下温度等值线; (b) 稳态条件下流体速度矢量(最大流速为

2.76×10−7 m/s, 小于图 2 中浮力驱动的最大值) 
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致. 类似的结论已由 Raffensperger 和 Vlassopoulos[20]

获得, 他们在热对流系统中叠加了一水平流体后发

现, 当水平流体的速度大于自由对流的流速时, 水平

流体将完全掩盖自由对流运动. 当潜水面坡度超过

0.001 m/m 时, 我们的数值模拟结果(这里没有显示)

表明地形驱动力总是超过浮力.  

模型 3: 潜水面坡度为 0.00025 m/m(dH=0.2 m). 

当只考虑地形因素时, 稳态条件下数值模拟结果如

图 4 所示. 在这种情况下, 最大流速为 2.76×10−7 m/s, 

小于潜水面坡度较大的模型2(0.001 m/m)中的最大流

速值, 因而地下水流对温度场的影响变弱(对比图 3(a)

和 4(a)可见). 类似于前述数值计算, 当仅仅考虑浮力

时, 温度场和流体速度场与图 2 所示的基本一致, 最

大流速值为 5.45×10−7 m/s. 因此, 在这种情况下, 单

由地形起伏引起的流速小于单由浮力引起的流速 . 

我们发现在这种条件下, 热液流体总是随时间呈周

期性变化, 因而不存在稳态解. 图 5 和 6 分别揭示了

温度场和流体速度场在总模拟时间 50 万天内每 5 万

天的变化情况, 从中可以清楚地看到在整个模拟时

间内, 随时间变化的热液系统存在 3 个演化周期: 第

一周期为阶段(b), (c)和(d), 第二个周期为阶段(e), (f)

和(g), 第三个周期为阶段(h), (i)和(j). 同样清楚的  
 

 

图 5  数值模拟 3 温度等值线随时间的演化 

对应于潜水面坡度为 0.00025 m/m, 且流体密度随温度呈方程(3)所示的线性变化. (a) 5×104 d; (b)105 d; (c) 1.5×105 d; (d) 2×105 d; (e) 2.5×105 d; 

(f) 3×105 d; (g) 3.5×105 d; (h) 4×105 d; (i) 4.5×105 d; (j) 5×105 d. 注意在整个模拟时间内存在 3 个演化周期 
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图 6  数值模拟 3 的流体速度矢量随时间的演化 

对应于潜水面坡度为 0.00025 m/m, 且流体密度随温度呈方程(3)所示的线性变化. 最大流速 8.38×10−7 m/s. (a) 5×104 d; (b) 105 d; (c) 1.5×105 d; 

(d) 2×105 d; (e) 2.5×105 d; (f) 3×105 d; (g) 3.5×105 d; (h) 4×105 d; (i) 4.5×105 d; (j) 5×105 d. 注意在整个模拟时间内存在 3 个演化周期 

是地下水在分水岭附近得到补给, 这种地形驱动流

体推动浮力驱动自由对流圈向右侧坡下滚动. 对流

圈以 3.56×10−8 m/s 的速度从左侧横向迁移到右侧, 

此速度略小于单由地形起伏驱动的流体速度. 当水

平流体叠加到热驱动自由对流上时, 前人曾得到过

类 似 的 周 期 性 变 化 现 象 ( 如 , Combarbous 和 

Bories[19], Prats[21]). 我们也针对 dH=0.4 m(即, 潜水

面坡度为0.0005 m/m)的条件进行了数值模拟计算(这

里没有显示结果), 在这种条件下, 自由对流的流速

略高于单由地形起伏引起的流速, 因此出现混合自

由对流和强迫对流现象, 热液流体随时间也呈周期

性变化, 其变化方式与上述的相似.  

模型 4: 潜水面坡度为 0.001 m/m(dH=0.8 m), 与

模型 2 的相同, 所不同的是在此模型中, 潜水面下 20 

m 处有一个横跨整个模型的低透水性岩层, 厚度为

20 m, 其渗透率比围岩小 3 个数量级, 其他条件和以

前的一样. 稳态条件下的温度等值线和流体速度场

如图 7 所示. 可以看到该低渗透性岩层像一个屏障把
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图 7  数值模拟 4 

对应于潜水面坡度为 0.001 m/m, 且近表有一低透水性岩层的情形. (a) 稳态条件下温度等值线; (b) 稳态条件下流体速度矢量. 注意低渗透

层像一个屏障, 在其上部流体由地形驱动(最大流速为 5.47×10−7 m/s), 在其下部流体由浮力驱动(最大流速为 1.68×10−7 m/s) 

整个模型区域划分为两个流体系统, 在其上面的流

体完全由地形起伏所驱动, 最大流速为 5.47×10−7 m/s; 

而在其下面的流体完全由浮力所驱动, 最大流速为

1.68×10−7 m/s. 当潜水面坡度增高时, 数值模拟结果

与上述相似(这里没有显示). 然而, 与模型 1 中的自

由对流相比较, 可以发现在此情况下自由对流相对

弱一些, 这一点可以从较小的等温线曲率和较低的

流速中得到证实, 这是因为在这种情况下, 对流单元

的垂直厚度减小, 所以 Rayleigh 值变小. 

3  讨论与结论 

本文通过一系列二维有限元数值模拟实验定量

确定了浮力和地形起伏在驱动地下水流中的相对重

要性. 我们的数值模拟结果表明当潜水面坡度较低

(小于 0.0005 m/m)而使得单由浮力驱动的地下水流速

高于单由地形驱动的流速时, 自由对流和强迫对流

可以共存, 自由对流占主导地位, 但地形的影响不可

忽视. 这是因为地形引起的流体可以推动自由对流

圈向坡下滚动, 因而热液流体随时间呈周期性变化,

不存在稳态解. 当潜水面坡度较高(超过 0.001 m/m)

而使得单由地形驱动的地下水流速大于单由浮力驱

动的流速时, 强迫对流完全掩盖自由对流, 仿佛热液

流体完全由地形起伏所控制一样 . 这些结果与

Prats[21]及 Comnarnous 和 Bories[19]先前的理论计算相

一致, 他们的理论研究揭示水平流体的存在能导致温

度和流体速度场随时间波动, 并且热液流体的形态取

决于水平流体流速和浮力驱动流速的相对大小. 因

此, 我们的数值模拟研究证实在驱动地下热液流体的

迁移过程中, 地形起伏似乎比浮力更重要. 但是, 当

近表存在一个低渗透性岩层时, 地表地形影响可以完

全被屏蔽掉, 其下部热液流体迁移完全由浮力所控制.  
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