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西太平洋典型弧后盆地的地质构造、 

岩浆作用与热液活动* 

曾志刚1, 2①  张玉祥1, 3  陈祖兴1, 3  马  瑶1  王晓媛1, 2  张丹丹1, 3  李晓辉1, 3 
(1. 中国科学院海洋研究所  海洋地质与环境重点实验室, 青岛  266071; 2. 青岛海洋科学与技术国家实验室  

海洋矿产资源评价与探测技术功能实验室, 青岛  266061; 3. 中国科学院大学, 北京  100049) 

摘要    本文研究了西太平洋典型弧后盆地冲绳海槽和马努斯海盆的区域地质背景、

岩浆岩、喷口流体、热液柱、沉积物及多金属硫化物。结果表明, 冲绳海槽在构造和

地球物理特征上南北分异, 从北向南地壳厚度减薄, 南部重力异常变化大, 发育条带

状磁异常, 中部则具有最高的热流值。马努斯海盆的重力异常变化较小, 磁力异常呈

东西向展布, 海底扩张中心附近出现磁异常条带。马努斯海盆已出现洋壳, 冲绳海槽

的地壳属于过渡性地壳, 在中南部的地堑中可能已出现洋壳。 

冲绳海槽与马努斯海盆玄武岩的岩浆是由源区地幔部分熔融产生的原始岩浆与板

块俯冲组分混合构成。中酸性岩与基性岩具有相同的岩浆物质来源, 是玄武质岩浆结晶

分异的产物。与马努斯海盆火山岩相比, 冲绳海槽火山岩存在不同程度的地壳混染。 

冲绳海槽的喷口流体为富含金属元素(Mn、Fe、Zn、Pb)的酸性高温(高达 320°C)

流体, 其热液柱中的 Zn2+、Cd2+、Pb2+、Cu2+离子浓度明显高于正常海水。马努斯海

盆的热液柱呈现出 CH4、Mn、Al、δ3He 正异常及 pH 负异常的特征。与马努斯海盆

PACMANUS 热液区的喷口流体(220~276°C、pH=2.5~3.5)相比, DESMOS 热液区的喷

口流体温度(88~120°C 或 120°C 以上)相对较低 , 酸性更强(pH≤2.1), 二者较低的
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H SS 和 δD 值表明, 岩浆演化过程中有酸性挥发分进入岩浆流体。冲绳海槽与马努

斯海盆含金属沉积物的分布及其元素含量特征具有差异, 相应地, 两个弧后盆地含金

属沉积物中的微生物群落也不同。冲绳海槽和马努斯海盆热液区均具富 Zn 型、

Ba-Pb-Zn 型、Si-硫化物型和 Si-硫化物-硫酸盐型热液产物。与冲绳海槽的多金属硫化

物相比, 马努斯海盆中多金属硫化物的 Pb 和 Au 含量较低。 

关键词    海底热液活动; 岩浆作用; 地质构造; 冲绳海槽; 马努斯海盆; 弧后盆地 
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西太平洋从北太平洋的阿留申海沟向南

经西太平洋的日本海沟、马里亚纳海沟, 一直

延 伸 到 南 太 平 洋 新 西 兰 南 部 的 普 伊 斯 哥

(Puysegur) 海 沟 , 贯 穿 南 北 ( 秦 蕴 珊 和 尹 宏 , 

2011), 其中分布着全球约 75%的弧后盆地(石

学法和鄢全树, 2013)。例如, 在陆壳基底上扩

张 而 成 的 冲 绳 海 槽 和 日 本 海 (Letouzeya and 

Kimura, 1985; Jolivet et al., 1994); 在洋壳基底

上发育形成的马里亚纳海槽和劳海盆(图 1)。 

 
图 1  西太平洋弧后盆地分布图 

Fig.1  The distribution of back-arc basins in the 
western Pacific   

弧后盆地可以构成大洋与大陆的天然边

界, 是活动大陆边缘沟-弧-盆体系的重要组成

部分, 其形成与板块俯冲有关。目前, 有两种

模 式 用于 阐述 弧 后盆 地的 扩 张机 制 (Tamaki 

and Honza, 1991; 任建业和李思田, 2000), 即: 

① 与 地 幔 对 流 有 关 的 主 动 扩 张 模 式 (Karig, 

1971; Miyashiro, 1986); ②与俯冲带后撤有关

的被动扩张模式(Carlson and Melia, 1984)。

Taylor(1995)进一步将弧后盆地的演化分为 4

个阶段: ①初始裂谷阶段(initial rifting), 岛弧开

始裂开; ②持续拉张阶段(continued stretching), 

裂谷持续扩张 , 如冲绳海槽北部 ; ③初始扩

张阶段(initial spreading), 幔源熔体涌出 , 扩

张中心开始形成 , 如冲绳海槽中南部 ; ④成

熟扩张阶段(mature spreading), 形成成熟的海

底扩张中心, 如马努斯海盆、马里亚纳海槽中

部和北斐济海盆。此外, 西太平洋弧后盆地自中

生代末期或新生代早期开始形成以来, 经历了

三个扩张幕(任建业和李思田, 2000): ①第一扩

张幕发生于始新世, 如西菲律宾海盆; ②渐新

世至中新世为第二扩张幕 , 如南海和四国海

盆 ; ③晚中新世至第四纪为第三扩张幕 , 如

冲绳海槽和马里亚纳海槽。 

不同的扩张阶段及复杂的动力学背景造

就了西太平洋弧后盆地复杂的地形地貌与构

造特征(Jolivet et al., 1989; 任建业和李思田, 

2000)。一方面, 尽管构造特征各异, 许多弧后

盆地的重力异常特征基本上与地形起伏特征

相对应(Kogan, 1976); 另一方面, 具有成熟扩

张中心的弧后盆地发育条带状磁异常与大洋

盆地的条带状磁异常类似, 如劳海盆、西菲律

宾海盆和四国海盆 , 表明弧后盆地扩张中心

与 大 洋 中 脊 体 系 具 有 相 似 的 地 壳 增 生 模 式

(Weissel et al., 1981)。不仅如此, 一些不成熟

的弧后盆地虽然也发育磁异常条带 , 但不规

则, 如马里亚纳海槽(Weissel et al., 1981)。 

作为现代海底热液活动的主要发育场所之

一, 西太平洋弧后盆地具有高的热流值(Taylor, 

1995), 尤其是那些年轻的弧后盆地 , 如马里

亚纳海槽、冲绳海槽等(Watanabe et al., 1977)。

另外, 弧后盆地岩浆作用频繁(石学法和鄢全

树, 2013), 不仅为热液活动提供了热源, 而且

其产物火山岩也是揭示弧后盆地地幔源区类

型及熔融程度、岩浆起源及其演变机制, 以及

地壳性质转变等地球内部动力学过程的重要

载体。不仅如此, 海底热液循环系统中反应带

内海水与岩石在高温下相互作用 , 可以改变

海水和岩石的化学物理性质 , 并使遭受改变

的海水演变为热液流体。热液流体在海底面的

(http://www-odp.
tamu.edu/publications/prelim/193_prel/193PREL.PDF)
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喷口释放 , 很快被周围海水稀释 104~105 倍

(Lupton et al., 1985), 稀释过程中发生一系列

的沉淀、氧化反应, 同时喷出的流体以热液柱

的形式挟带着颗粒物上升几百米甚至 1000m 

(Gendron et al., 1993), 直至达到中性浮力面, 

然后向侧面扩张, 最终形成一个明显的、具有

几 千 米 空 间 尺 度 的 特 殊 水 文 及 物 理 化 学 层

(Lupton and Craig, 1981; Baker and Massoth, 
1987; Speer and Rona, 1989)。喷口热液流体与

周围海水混合形成热液柱 , 并在周围海水中

扩散 , 这种过程是地球深部物质及能量向海

洋环境输运的表现之一 , 调查研究该过程也

是全面了解地球上各圈层之间物质和能量交

换过程及交换量的一个不可缺少的环节。因此, 

在深入了解喷口热液流体与热液柱之间耦合

关系的基础上 , 建立地球深部物质和大洋水

体的混合及其循环模式 , 揭示地球深部岩浆

作用对大洋水环境的影响 , 明晰热液体系内

各组分之间的相互作用、最终归宿及其对洋底

成矿的影响 , 将有助于示踪热液活动和把握

海底热液循环的深部过程。目前, 在对各个热

液活动区流体和热液柱调查研究的过程中 , 

更多的是注重其各自的特点(曾志刚 , 2011), 

对喷口流体与热液柱之间耦合关系的研究相

对较少。 

喷口热液流体或热液柱上浮和扩散 , 以

及海底多金属硫化物堆积体的后期蚀变及遭

受搬运均可导致含金属沉积物的形成(Boström 

et al., 1969), 且含金属沉积物的分布及其特

征在不同热液区具有差异 , 其中的微生物种

类和丰度也因含金属沉积物的不同而具有独

特性。此外, 弧后盆地热液区存在着热液成矿

和蚀变过程, 运用矿物、地球化学手段, 探讨

热液蚀变过程中蚀变矿物组合特征、元素的相

对 变 化 及 迁 移 (Whitbread and Moore, 2004; 

Urqueta et al., 2009), 有助于认识弧后盆地热

液蚀变强度、热液成矿和蚀变过程中元素迁

移规律及其成矿作用过程。总之, 西太平洋弧

后盆地具有复杂的地质构造特征、岩浆作用和

热液活动过程, 其扩张机制目前尚存争议, 研

究弧后盆地的地质构造特征、岩浆作用与蚀变

过程, 对于认识西太平洋边缘海的构造演化、

洋陆板块的相互作用和热液成矿机理具有重

要意义(Karig, 1971; Hilde et al., 1977; Watts et 

al., 1977; 秦蕴珊和尹宏, 2011)。 

本文在对典型弧后盆地冲绳海槽和马努

斯海盆区域地质背景、岩浆岩、喷口流体、热

液柱、沉积物, 以及多金属硫化物研究的基础

上, 初步揭示热液区及邻区的地球物理特征、

岩石类型及岩浆岩的成因、喷口流体与热液柱

的耦合关系、含金属沉积物及其微生物群落结

构的特征 , 以及热液成矿和蚀变过程中元素

富集的特点。 

1  典型弧后盆地热液区及其邻区的地

质构造背景 

1.1  扩张历史与扩张阶段 

冲绳海槽和马努斯海盆是西太平洋两个

正在活动的典型弧后盆地 , 均存在着海底热

液活动(Glasby and Notsu, 2003; Reeves et al., 

2011)与岩浆作用(Sinton et al., 2003; Yan and 

Shi, 2014)。其中, 冲绳海槽位于琉球岛弧和东

海大陆架之间 , 从台湾北部的宜兰平原延伸

至九州西南部的海域, 在形状上呈向 SE 凸出

的弧形, 与琉球海沟、琉球岛弧组成一个完整

的沟-弧-盆体系(图 2 见文后彩图)。马努斯海

盆位于西南太平洋俾斯麦海(Bismarck Sea)的

东北部, 新爱尔兰岛和新大不列颠岛之间, 在

构造位置上处于北部不活动马努斯海沟和南

部活动新不列颠海沟之间(图 3 见文后彩图)。

冲绳海槽仍处于弧后扩张的早期阶段(Sibuet 

et al., 1998), 而马努斯海盆虽然也较年轻, 但

已经形成海底扩张中心(Martinez and Taylor, 

1996), 因此这两个弧后盆地代表了西太平洋

弧后盆地不同的扩张阶段。 
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图 2  冲绳海槽及邻区构造和地形图
Fig.2  Tectonic and topographic map of the Okinawa Trough and adjacent region 

断层引自尚鲁宁等, 2016; 岩浆岩资料引自数据库 PetDB (http: //www.earthchem.org/petdb)及 GEOROC (http: //georoc. 

mpch-mainz.gwdg.de/georoc/); 热液区位置引自曾志刚, 2011 

 
冲绳海槽的扩张与菲律宾海板块的俯冲

有关(Lee et al., 1980; Kimura, 1985), 其扩张

可分为三个阶段(Sibuet et al., 1995, 1998)。第

一阶段 , 裂谷作用发生于中中新世至晚中新

世, 表现为琉球非火山活动带和台湾-新畿褶

皱带的抬升, 之后发生构造沉降, 发育正断层

(Letouzey and Kimura , 1986)。在该扩张阶段, 

冲绳海槽北部的扩张距离约为 50km, 南部的

扩张距离约为 75km(Sibuet et al., 1995)。第一

阶段扩张之后, 冲绳海槽经历了一段 5Ma 左

右的构造稳定期(Kimura, 1985)。菲律宾海板

块 的 俯 冲 在 晚 中 新 世 可 能 发 生 中 断 ( U t o , 

1995), 并在晚中新世的末期(约 6Ma)重新俯

冲(Seno and Maruyama, 1984), 俯冲方向由北

北西变为北西(Nakamura et al., 1985; Nakada 

and Kamata, 1991), 板块的俯冲速率也可能由

4~5cm/a 变为 6~8cm/a(Seno et al., 1993)。第二

阶段 ,  裂谷作用开始于上新世 -更新世之交 , 

断层切割晚上新世-早更新世的沉积地层, 形

成掀斜式正断层 , 且断层方向沿海槽逐渐发

生改变 , 在该阶段冲绳海槽北部的扩张距离

约为 25km, 南部的扩张距离约为 6km, 此时

冲绳海槽基本成型(Sibuet et al., 1995)。第三阶

段开始于晚更新世, 并持续至今(Furukawa et 

al., 1991), 小规模正断层切割晚更新世地层, 

海槽北部的扩张距离约为 6km, 南部的扩张 



曾志刚等: 西太平洋典型弧后盆地的地质构造、岩浆作用与热液活动 

7 

 

图 3  马努斯海盆及邻区构造和地形图
Fig.3  Tectonic and topographic map of the Manus Basin and adjacent region 

MM: 马努斯微板块; MSC: 马努斯扩张中心; METZ: 马努斯扩张转换带; WIT: Willaumez 转换断层; DT: Djaul 转换断

层; WT: Weitin 转换断层; SR: 南部裂谷; SER: 东南裂谷。板块边界、断层、俯冲带资料引自 Thal 等, 2014; 岩浆岩资

料引自数据库 PetDB(http: //www.earthchem.org/ petdb)及 GEOROC(http: //georoc.mpch-mainz.gwdg.de/ georoc/); 热液区

位置引自曾志刚, 2011 
 

距离约为 5km(Sibuet et al., 1995), 海槽南部

可能已经发生海底扩张 (Sibuet et al., 1987; 

Park et al., 1998)。总体来讲, 冲绳海槽仍处于

弧后扩张的早期阶段 , 但是海槽内部从南到

北扩张程度并不均衡。Yan 和 Shi(2014)根据

冲绳海槽的岩浆岩特征指出 , 冲绳海槽的北

部仍处于陆壳拉伸阶段, 中部处于裂谷阶段, 

而南部已进入初始海底扩张阶段。 

马努 斯海盆也经 历了复杂的 扩张历史 , 

最典型的特征是俯冲带在晚中新世以后发生

了极性反转 , 即由太平洋板块的向南俯冲转

变为所罗门海板块的向北俯冲(Martinez and 

Taylor, 1996)。在晚中新世(距今约 10Ma)之前, 

太平洋板块沿马努斯海沟向西南俯冲 , 形成

了一条连续的第三纪岛弧链 , 这条岛弧链后

来演变成了今天的马努斯岛、新爱尔兰岛、新

不列颠岛及新几内亚大陆的休恩半岛。在距今

大约 10Ma, 翁通-爪哇海底高原与新爱尔兰

岛、马努斯海沟和北所罗门弧发生碰撞, 导致太

平洋板块沿马努斯海沟的俯冲停止(Martinez 

and Taylor, 1996)。与此同时, 碰撞导致新爱尔

兰-北所罗门岛弧发生逆时针旋转及俯冲极性

倒转 , 所罗门海板块开始沿新不列颠海沟向

北俯冲(Kamenetsky et al., 2001; Sinton et al., 

2003; Beier et al., 2015)。在距今 3.5~4Ma, 新

不列颠岛弧-休恩半岛与新几内亚大陆碰撞之

后 发 生 逆 时 针 旋 转 , 导 致 俾 斯 麦 海 盆 张 开

(Taylor, 1979; Falvey and Pritchard, 1985), 在

距今约 3.5Ma, 东马努斯海盆形成。同时, 新

不列颠-休恩半岛与新几内亚大陆碰撞带的向

东 推 进 形 成 了 3 个 大 型 左 旋 转 换 断 层

(Willaumez、Djaul、Weitin 转换断层), 造成马

努 斯 微 板 块 发 生 顺 时 针 旋 转 (Martinez and 

Taylor, 1996)。在距今小于 0.78Ma, 马努斯海

盆抬升 , 在马努斯微板块北端的扩张转换带

(ETZ)及马努斯扩张中心(MSC)开始出现海底
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扩张(Martinez and Taylor, 1996; Park et al., 

2010)。现在马努斯海盆仍以较快的速度扩张

(115~145mm/a), 是世界上扩张速度最快的海

盆之一(Martinet et al., 2003)。此外, 位于马努

斯海盆东部边缘的东南裂谷岩浆活动较活跃, 

但是缺乏发育良好的磁异常条带及线性构造, 

表明其仍处于扩张的早期阶段(Sinton et al., 

2003)。 

1.2  地形与构造特征 

冲绳海槽南北扩张程度的不均衡导致了

从北向南地形和构造特征的差异。许多学者提

出冲绳海槽具有南北分段的特征 , 可以吐噶

喇断裂带和宫古断裂带(或庆良间断裂带)为

界, 将冲绳海槽分为北中南 3 段(金翔龙和喻

普之, 1987; 刘光鼎, 1992; Shinjo et al., 1999; 

张训华和尚鲁宁, 2014; Yan and Shi, 2014)。冲

绳海槽的地势整体上由北北东向南南西倾斜, 

北部水深 200~1000m, 中部水深 1000~2000m, 

南部更深, 最大水深约为 2300m(张训华和尚

鲁宁, 2014)。海槽地堑的宽度在南部为 60~ 

100km, 向 北 部 变 宽 , 最 大 宽 度 为 230km 

(Sibuet et al., 1987)。海槽南部沉降速率更快, 

轴部地堑发育更好 , 海槽北部沉降速率相对

较 慢 , 槽 内 断 裂 比 较 分 散 , 裂 谷 坡 度 较 缓

(Gungor et al., 2012)。不仅如此, 断裂构造已

成为冲绳海槽最重要的构造特征。冲绳海槽发

育两组断裂带(尚鲁宁等, 2016)(图 2), 一组平

行于海槽走向(纵向断裂), 呈北东向, 另一组

垂直于海槽走向(横向断裂), 为北西向。纵向

断裂主要为张性断裂 , 海槽沉积层内多发育

密集的正断层, 但缺少深切基底的大型断层。

纵向断裂明显受到横向断裂的控制 , 在海槽

的中部和南部比较稀疏 , 多分布在海槽两侧

的岛坡、陆坡, 以及海槽轴部附近, 在北部则

较为密集, 槽内发育多条左行雁列式断裂(尚

鲁宁等, 2016)。纵向断裂在海槽正北端呈北东

东向, 有学者认为, 这些断裂的东端与日本九

州的中央裂谷带相连 (Fabbri et al., 2004)。

Kimura 等(1991)从海槽中段到北段划分出 5

段活动的中央裂谷 , 这些裂谷沿海槽轴部呈

雁列式分布, 它们在早更新世已经开始活动, 

到晚更新世以来形成了现在的裂谷地貌。位于

海槽两侧的断层切割了上中新统到下更新统

的地层 , 而切割下更新统以上地层的断层则

局限分布于中央裂谷附近 , 说明早更新世以

来的扩张集中于海槽的轴部。横向断裂的规模

较大, 断面近于直立, 切割槽内纵向断裂及台

湾-新畿褶皱带, 从琉球岛弧向西北穿过海槽

进入东海陆架 , 有的甚至延伸到中国大陆的

东部(尚鲁宁等, 2016)。 

马努斯海盆的地形明显受构造作用的控

制, 形态上近似菱形(Kamenetsky et al., 2001), 

水深 2000~2700m(Taylor, 1979)。马努斯海盆

的扩张形成了几个重要的构造单元(Martinez 

and Taylor, 1996)( 图 3): 马 努 斯 微 板 块 、

Willaumez 转换断层、Weitin 转换断层、Djaul

转换断层、马努斯扩张转换带、马努斯扩张中

心、东南裂谷和南部裂谷。马努斯微板块位于

马努斯海盆的中部, 形状也近似一菱形, 其边

界 非 常 复 杂 : 北 部 边 界为 马 努 斯扩张 中 心 , 

东南边界为南部裂谷, 东北边界为 Djaul 转换

断 层 , 西 南 边 界 则 为 一 挤 压 构 造 带 。

Willaumez、Djaul、Weitin 三大左旋转换断层

为北西—南东走向, 呈左阶雁列式分布。西侧

的 Willaumez 转换断层位于 Willaumez 隆起带

的东部边缘 , 而后者构成了马努斯海盆的西

部边界。东侧的 Weitin 转换断层从东南裂谷

火山脊的最东端向东南延伸 , 穿过了新爱尔

兰岛的南端。马努斯扩张中心长度约为 120km, 

北东走向, 呈“S”形, 其南端向西弯曲, 东北

端向东弯曲 , 不发育转换断层及其他横切断

层 , 扩张速率快 , 南端的平均扩张速率大于

92mm/a。马努斯扩张转换带长度约为 90km, 

北西走向, 东南端与马努斯扩张中心的西南端

相接, 形成一个“V”形, 西北端与 Willaumez

转换断层相连。南部裂谷为宽阔的断裂带, 发
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育一个水深超过 2400m 的地堑, 裂谷向西逐

渐变窄。东南裂谷则位于 Djaul 和 Weitin 两个

转换断层之间, 由一系列地堑组成。 

1.3  地球物理特征 

1.3.1  重力场特征 

冲绳海槽自由空间重力异常为北东走向, 

北部的空间异常变化较大 , 在最北端发育北

东向低异常圈闭; 中部空间异常值为 20mGal, 

伴 有 高 的 正 异 常 圈 闭 ; 南 部 空 间 异 常 值 为

1~20mGal, 伴有低值圈闭(孟祥君等, 2015)。

冲绳海槽的布格重力异常呈北北东走向 , 北

部异常较为平缓, 到南部变化较大, 形成以南

部为中心、北北东走向的椭圆形异常圈闭; 深

部布格重力异常在东海陆架与冲绳海槽的过

渡地区变化较大 , 形成北北东走向的异常梯

度带(江为为等, 2003)。 

整个俾斯麦海的布格重力异常变化较小, 

异常值为 150~180mGal, 向陆地逐渐减小。但

是在 Willaumez—马努斯隆起带和新汉诺威—

马努斯隆起带两个区域存在布格重力异常的

低 值 , 异 常 值 分 别 为 130mGal 和 150mGal 

(Connelly, 1976)。马努斯扩张中心的自由空间

重力异常随水深的变浅而逐渐降低 , 而均衡

重力异常与其地形关系不大。南部裂谷的东部

具有高的均衡重力异常值 , 并且这种高异常

值向东穿过 Djaul 转换断层一直延续到东南裂

谷 ; 该异常高值区与东南边缘岛弧的异常低

值 区 之 间 形 成 一 条 狭 窄 的 重 力 异 常 梯 度 带

(Martinez and Taylor, 1996)。 

1.3.2  磁力场特征     

冲绳海槽的磁异常表现为北北东向的负

异常, 南北段有块状正异常的叠加, 具有明显

的南北分段的特点 , 海槽南段以正磁异常为

主, 北段则以负磁异常为主(孟祥君等, 2015)。

在海槽轴部, 磁异常梯度大、频率高(江为为

等, 2003)。另外, 有学者提出在海槽的中南段

存在条带状磁异常 , 并将此作为海底扩张的

证据(Lee et al., 1980; Kimura, 1985; Sibuet et 

al., 1987; 梁瑞才等, 2001)。 

俾斯麦海的磁力异常具有明显的东西向

展布趋势 , 且在东部的马努斯海盆区域表现

为广阔的负磁异常背景上叠加着强烈的正磁

异常(Connelly, 1976)。在马努斯扩张中心附近

存在条带状磁异常 , 并且能够与地磁转向年

表相对应(Taylor, 1979), 最老的地壳对应布容

期和松山期之交 , 推断海底扩张开始的时间

约为 0.78Ma(Martinez and Taylor, 1996)。 

1.3.3  热流特征     

冲绳海槽的热流值具有高且变化大的特

征, 低者小于 10mW/m2, 高者可达 105mW/m2 

(Yamano et al., 1989; Kinoshita and Yamano, 
1997)。总体而言, 高热流值主要集中在海槽

中 段 , 并 沿 海 槽 轴 部 分 布 , 热 流 值 多 处 于

102~103mW/m2; 南、北段的热流值相对较低, 

但 局 部 也 有 高 热 流 分 布 ( 栾 锡 武 和 张 训 华 , 

2003)。如此高的热流值, 可能与活跃的热液

活动及岩浆作用有关 , 也表明了冲绳海槽现

代构造活动强烈。由于缺乏马努斯海盆的热流

数据, 这里暂不予以介绍。 

1.4  岩浆作用与热液活动 

冲绳海槽的岩浆作用呈带状分布 , 类型

复杂, 总体上可分为 3 种类型(Sibuet et al., 

1998): ①冲绳海槽东部边缘的岛弧型岩浆作

用, 由一系列海底火山及火山岛组成, 属于现

今琉球岛弧的火山前缘 ; ②当前正在活动的

冲绳海槽弧后岩浆作用 , 主要出现在海槽中

部和南部的几个雁列式分布的中央地堑中 , 

火山岩的年龄一般小于 1Ma, 有些地堑有新

鲜玄武岩喷出 ; ③斜切弧后火山带 , 一条位

于海槽中部, 另一条位于海槽西南端, 可能分

别与 Daito 海脊和加瓜海脊的俯冲有关。冲绳

海槽的热液活动分布在中部和南部 , 以中部

居多(曾志刚, 2011)(图 2)。海槽中部的热液区

包括: ①夏岛(Natsushima)84-1 热液区, 位于

夏岛(Natsushima)84-1 海丘, 是冲绳海槽第一个

被发现的热液区; ②Jade 热液区, 位于 Aguni 地
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堑东端的伊是名海洼; ③Minami- Ensei Knoll

热液区, 位于 Minami-Ensei 海丘; ④Clam 热

液 区 , 位 于伊 平 屋 海脊东 段 北 坡的海 洼 中 ; 

⑤伊平屋北热液区, 位于伊平屋北海丘。南部

的热液区包括: ①Hatoma Knoll 热液区, 位于

Hatoma 海丘; ②Dai-Yon Yonaguni 热液区, 位

于海槽南端的 Dai-Yon Yonaguni 海丘; ③唐印

热液区, 位于 Yu hua 海山。 

马努斯海盆内岩浆作用活跃 , 主要沿一

系列裂谷及扩张中心分布, 如东马努斯海盆、

南部裂谷、马努斯扩张中心、扩张转换带及一

些海山 ; 岩浆岩成分类型复杂 , 包括岛弧型

岩浆岩、洋中脊型玄武岩(MORB)、弧后盆地

玄 武 岩 (BABB), 以 及 一 系 列 中 酸 性 火 山 岩

(Sinton et al., 2003)。马努斯海盆发育多处海

底热液活动区, 其分布在 30~2500m 的水深范

围内, 多数位于东马努斯海盆, 少数位于马努

斯海盆的中部(曾志刚, 2011)(图 3)。马努斯海

盆中部的 Vienna Wood 热液区, 位于马努斯扩

张中心的东北端 , 烟囱体具有现代洋中脊热

液硫化物的特征。东马努斯海盆的热液区包括

PACMANUS 热液区、Desmos 热液区及 Susu 

Knoll 热液区, 其中 PACMANUS 热液区规模

最大 , 靠近 Pual 海脊的顶部 , 包括 Rogers 

Ruins、Roman Ruins、Snowcap、Maker 14、

Satanic Mills 和 Tsukushi 等热液点(Binns et al., 

2007)。 

1.5  地壳结构与地壳性质 

马 努 斯 海 盆 具 有 成 熟 的 海 底 扩 张 中 心

(Martinez and Taylor, 1996), 发育洋中脊特征

的条带状磁异常(Taylor, 1979), 并有 MORB

型玄武岩产出, 地球物理资料显示, 马努斯海

盆 的 地 壳 具 有 类 似 洋 壳 的 结 构 (Connelly, 

1976), 表明马努斯海盆中已经出现洋壳。然

而, 冲绳海槽的地壳性质仍存在争议(张训华

和尚鲁宁, 2014)。为此, 可从两方面分析冲绳

海槽的地壳性质 , 一是海槽的中部和南部地

堑是否已出现洋壳 , 二是海槽其他部分的地

壳属于厚度减薄的陆壳, 还是结构、组成逐渐

向洋壳转化的过渡性地壳？ 

利用地球物理资料对冲绳海槽地壳厚度

的估算结果表明 , 海槽的地壳厚度从北向南

逐渐变薄, 北部为 21~28km, 中部为 16~21km, 

南部为 13~20km, 与东海陆架(26~30km)和琉

球岛弧(20~30km)的地壳厚度相比, 海槽中部

和南部的地壳已经发生了明显的减薄(张训华

和尚鲁宁, 2014), 这与广角反射/折射地震探

测揭示的冲绳海槽地壳速度结构表现出南北

差异一致(张训华和尚鲁宁, 2014)。海槽北端

地壳分为 4 个主要的速度层(Ludwig et al., 

1973; Iwasaki et al., 1990; Nakahigashi et al., 
2004), 自上而下为 1.6~3.5km/s(沉积层)、3.5~ 

5.0km/s(声学基底层)、5.7~6.2km/s(上地壳层)

和 6.5~7.0km/s(下地壳层)。中段地壳也分为 4

个 速 度 层 : 1.6~3.2km/s( 沉 积 层 ) 、 4.1~ 

4.4km/s(声学基底层)、~6.0km/s(上地壳层)和

~6.8km/s(下地壳层), 但是没有探测到下地壳

的底界 , 表明该地区可能存在地震波速较低

的异常上地幔(李乃胜等, 1998)。海槽南部的

地壳结构存在较大的不均一性 , 自上而下分

为 1.8~3.5km/s(沉积层)、4.5~4.9km/s(基底层)、

5.8~6.4km/s(上地壳层)和 7.0~7.2km/s(下地壳

层), 上下地壳的界限不明显 , 且从海槽边部

到中央, 地壳层明显变薄, 而沉积层则具有明

显增厚的趋势(Hirata et al., 1991)。总之, 冲绳

海槽各段上部地壳结构与东海陆架盆地的地

壳结构有相似性(栾锡武等, 2001), 但是中南

段的下部地壳结构表现出洋壳的特征 , 如南

部下地壳 7.0~7.2km/s 的速度层与辉长质岩层

相当(Christensen, 1978), 显示冲绳海槽的地

壳组成也在逐渐发生改变。从岩浆岩特征来看, 

冲绳海槽的玄武岩及中酸性岩的 Sr-Nd 同位

素组成明显比陆壳岩石的 Sr-Nd 同位素亏损, 

具 有 地 幔 来 源 的 特 征 (Shinjo et al., 1999; 

Shinjo and Kato, 2000; 黄朋等, 2006b; Zeng et 

al., 2010)。这些火山岩在冲绳海槽广泛分布
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(Yan and Shi, 2014), 其对应的深成侵入岩及

岩浆演化所形成的分异结晶相则可能构成了

冲绳海槽地壳的新生组分。以上内容表明, 冲

绳海槽的大部分地壳在厚度减薄的同时 , 地

壳成分也发生了改变 , 在地壳属性上已不是

传统意义上的陆壳, 应属于过渡性地壳。 

冲绳海槽中南段中央地堑的地壳虽然比

正常大洋地壳厚度大 , 但不能排除这些区域

出现洋壳的可能性。另外, 地壳厚度也不是区

分洋壳和陆壳的唯一标准 , 如大洋盆地中受

地幔柱影响的某些地区 , 其洋壳厚度超过了

18km(White et al., 1992)。一些学者认为, 冲绳

海槽中南段地堑中发育的磁异常条带 , 表明

了 这 些 地 区 已 出 现 洋 壳 (Lee et al., 1980; 

Kimura et al., 1986; 梁瑞才等, 2001)。但是, 这

些磁异常条带也可能是由基性岩脉的侵入造成

的, 而与海底扩张无关(Sibuet et al., 1987)。因此, 

对于海槽内是否出现洋壳仍需更多的地球物

理和岩石学调查研究资料证明。 

2  典型弧后盆地岩浆岩的成因 

2.1  火山岩类型 

冲绳海槽从北向南 , 各区段的火山岩类

型存在明显差异。北段主要出露流纹岩和英安

岩(Yan and Shi, 2014); 中段主要出露流纹岩

和玄武岩 , 伴有少量的安山岩 (Shinjo et al., 

1999; Shinjo and Kato, 2000); 海槽南段主要

出露玄武岩或玄武质安山岩(李巍然等, 1997; 

Shinjo et al., 1999; 马维林等, 2004), 其南端

主 要 分 布 中 酸 性 火 成 岩 (Chen et al., 1995; 

Chung et al., 2000)。 

东马努斯海盆受到俯冲带和扩张中心的

双重影响(Moss and Scott, 2001; Ortega-Osorio 

and Scott, 2001; Yang and Scott, 2002)。岩浆岩

在组分上表现为玄武岩至流纹岩的连续序列

(Binns and Scott, 1993; Yang and Scott, 2005), 
显著区别于马努斯扩张中心的洋中脊型玄武

岩(Kamenetsky et al., 2001)。 

2.2  冲绳海槽火山岩年龄 

确定弧后盆地火山岩的年龄对研究岩浆

活动的时代、旋回, 以及对探讨弧后盆地的构

造成因和演化历史具有重要意义。 

对于冲绳海槽年轻的火山岩 , 前人主要

采用 K-Ar 法(Kimura et al., 1986; Ishikawa et 

al., 1991; 李巍然等, 1997; Zeng et al., 2010)和

U 系组分测年法 (陈丽蓉等 , 1993; 黄朋等 , 

2006a)测定其年龄, 并划分岩浆喷发期次。浮

岩作为冲绳海槽内分布最为广泛的火山岩 , 

其形成时代最年轻。陈丽蓉等(1993)用铀系不

平衡法成功测出了浮岩的年龄, 结果表明, 在

距今大约 7 万年、3 万年及 1 万年分别有岩浆

喷发 , 说明从晚更新世到现在, 冲绳海槽存在

着多次火山活动。U 系测年结果显示, 海槽北部

酸性浮岩的年龄为(17.7±2.1)ka 和(88.7±5.9)ka, 

中部酸性浮岩的年龄为(53.7±3.6)ka 和(55.4± 

3.7)ka(黄朋等 , 2006a), 酸性熔岩(流纹岩)的

形 成 年 龄 为 0.22Ma(Kimura et al., 1986)和

(0.112±0.019)Ma(Ishikawa et al., 1991)。海槽

内玄武岩形成年龄相比酸性浮岩较老 , 海槽

南 部 玄 武 岩 的 年 龄 主 要 为 (0.505±0.453)Ma 

(Ishikawa et al., 1991)和 0.37Ma(马维林等, 2004), 

中 部 玄 武岩的 测 年 结果为 (0.29±0.78)Ma 和

(0.42±0.19)Ma (Kimura et al., 1986), 以及(1.58± 

0.42)Ma 和 0.3Ma(李巍然等, 1997)。用 K-Ar 法

测得东海陆架北部边缘玄武岩的年龄为 3.65~ 

3.86Ma(Zeng et al., 2010), 显示了冲绳海槽早

期岩浆活动及裂开的年代。此外, 由于菲律宾

海板块俯冲始于 8Ma(Hall, 2002), 暗示着现

有对冲绳海槽岩浆活动的年代学研究主要集

中在弧后扩张期后形成的火山岩 , 这限制了

我们对冲绳海槽初期构造演化史的认识。 

2.3  岩浆起源 

俯冲背景下形成的火山岩 , 其岩浆物质

来源相对复杂, 不仅涉及上覆地幔楔, 且受到

板块俯冲组分的影响, 包括俯冲蚀变洋壳、深

海沉积物(Plank, 2005)和俯冲流体, 甚至在岩
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浆上升过程中还可能混染了陆壳物质。因此, 

研究岩浆源区的地幔类型及部分熔融程度 , 

源区是否存在富集流体或沉积物的改造 , 以

及壳幔相互作用程度 , 已成为理解弧后盆地

火山岩成因的重要前提。 

2.3.1  源区地幔类型 

目前 , 关于冲绳海槽火山岩的源区地幔

类型仍存在不同看法。例如 , 黄朋等(2006b)

分析了冲绳海槽北段和中段火山岩的 Sr-Nd

同位素组成 , 认为冲绳海槽岩浆物质来源于

PREMA 地幔源区。Shinjo 等(1999)研究了冲

绳海槽玄武岩的 Sr-Nd 同位素特征, 表明海槽

中段玄武岩的地幔源区具有 E-MORB 特征。

马维林等(2004)对比研究了海槽中部和南部

的玄武岩 , 提出海槽南部源于近亏损或富集

型的地幔, 中部源区地幔性质为过渡型。曾志

刚等(2009)认为, 冲绳海槽北部的玄武岩是由

印度洋型地幔与富集的次大陆岩石圈相互作

用形成的。Hoang 和 Uto(2006)认为, 太平洋

MORB 型地幔与 EM Ⅱ型地幔物质混合形成

了海槽中部的源区地幔, 并受到少量或无 EM 

Ⅰ型地幔物质的影响。Yan 和 Shi(2014)认为, 

冲绳海槽西南段玄武质岩石的源区地幔主要

为亏损地幔(可能为印度洋 MORB 型地幔), 

但受到了 EM Ⅱ型地幔物质的影响, 而冲绳

海槽中段源区地幔可能包含以下 3 种地幔物

质的混合: DMM(印度洋型地幔混染了极少量

的太平洋型地幔)、EM Ⅰ和 EM Ⅱ型地幔, 

北段则主要为 DMM(PREMA 型地幔)与 EM 

Ⅱ型这两个地幔源区物质的混合。 

上述内容表明 , 冲绳海槽火山岩的源区

地幔类型主要有亏损地幔和富集地幔两种。其

中, 亏损地幔主要包括印度洋型地幔和太平

洋型地幔 , 而富集地幔主要为 EM Ⅰ和 EM 

Ⅱ两种类型。EM Ⅱ型地幔可能是随菲律宾

海 板 块 俯 冲 循 环 的 深 海 沉 积 物 造 成 了 该 源

区的富集 , 而 EM Ⅰ型地幔则是板块俯冲

脱 水 流 体 交 代 次 大 陆 岩 石 圈 形 成 的 富 集 型

源区地幔(Yan and Shi, 2014)。此外 , 以上研

究均基于冲绳海槽年轻的火山岩 , 目前仍缺

乏 8Ma 以前及海槽基底的岩石样品分析结

果 , 致使对菲律宾海板块俯冲前该区域的地

幔性质尚不明确 , 且冲绳海槽地幔楔本身是

否就存在 EM Ⅰ和 EM Ⅱ型富集地幔 , 还

有待进一步研究。不仅如此 , 这种富集型地

幔 特 征 也 有 可 能 是 岩 浆 在 向 上 运 移 过 程 中

混染地壳物质造成的 , 而非板块俯冲所挟带

的沉积物造成源区的富集 , 即是否涉及源区

混染和地壳混染的问题也需分析和辨别。为

此, Chen 等(1995)曾利用 87Sr/86Sr 和 εNd 与

δ18O 的混合模拟 , 判别出龟山岛安山岩是地

壳混染而非源区混染 , 且认为亏损地幔混染

30%左右的地壳物质即可形成冲绳海槽西南

端龟山岛的安山质岩浆。  

另外, 印度洋-太平洋型地幔是在西太平

洋地区并存的两大地幔域, 其最明显的界线在

澳大利亚-南极不整合线处(Australian-Antarctic 

Discordance)(Klein et al., 1988)。印度洋型地幔

是亏损地幔(太平洋型地幔)受到大陆下地壳物

质不同程度混染而形成的(Escrig et al., 2004; 

Hanan et al., 2004; Meyzen et al., 2005), 其本

身就是受俯冲流体交代过的地幔楔 , 通过地

幔对流的形式进入洋脊的下方(Kempton et al., 

2002)。因此, 印度洋型地幔是受过富集组分

不 同 程 度 混 染 后 的 太 平 洋 型 地 幔 ( 李 正 刚 , 

2015), 所以相比于太平洋型地幔 , 印度洋型

地 幔 具 有 更 高 的 87Sr/86Sr 比 值 和 更 低 的
143Nd/144Nd 比值(图 4; Hart, 1984; Mahoney et 

al., 1992)。如果源区是太平洋型地幔但受到俯

冲组分的改造 , 也可能表现出印度洋型地幔

的“假象”, 这表明用 Sr-Nd 同位素组成区分

两种地幔比较困难, 遗憾的是, 目前对冲绳海

槽火山岩的同位素组成研究主要集中于 Sr-Nd

同位素(孟宪伟等, 1999; Shinjo et al., 1999, 

2000; 马维林等, 2004; 黄朋等, 2006b)。此外, 

Nd-Hf 同位素体系受俯冲组分影响较小, 是区
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分两种地幔域最有效的手段(Hergt and Woodhead, 

2007; Pearce et al., 2007), 而截至目前在冲绳

海槽鲜有报道。与冲绳海槽玄武岩相比, 马努

斯海盆的玄武岩具有更高的 143Nd/144Nd 比值

和更低的 87Sr/86Sr 比值, 落入印度洋型 MORB

区域附近(图 4 见文后彩图), 其铅同位素组成

具有印度洋型 MORB 和太平洋型 MORB 特征

(图 5 见文后彩图), 暗示马努斯海盆存在地幔

的不均一性。而且, Beier 等(2010)认为, 东马

努斯海盆的岩浆源于印度洋型地幔和俯冲组

分的混合 , 其中俯冲源组分来自所罗门海洋

壳(95%)和俯冲沉积物(5%)。 

 

图 4  冲绳海槽、马努斯海盆火山岩样品 Sr-Nd 同位素图解
Fig.4  Nd and Sr isotopic compositions of volcanic rocks in the Okinawa Through and Manus Basin. 

冲绳海槽北部流纹岩引自 Zeng et al., 2010; 冲绳海槽中部、南部玄武岩引自 Shinjo et al., 1999; 海槽中部流纹岩引自

Shinjo and Kato, 2000; 南部流纹岩引自陈祖兴等, 数据未发表; 龟山岛安山岩引自 Chen et al., 1995; 马努斯玄武岩引

自 Sinton et al., 2003; 地幔演化线引自 DePaolo, 1981; O’Nions et al., 1977; DM、HIMU、EMI 和 EMII 引自 Zindler and 

Hart, 1986; 印度洋型 MORB 和太平洋型 MORB 引自 Shinjo et al., 1999 

 
2.3.2  地幔部分熔融程度 

目前 , 主要认为冲绳海槽玄武质岩石是

来自部分熔融的上地幔物质(翟世奎和干晓群, 

1995; Shinjo et al., 1999; 马维林等, 2004; 张

家强等, 2000)。导致上地幔物质发生部分熔融

的原因主要有两种 : 一种类似于洋中脊地区

地 幔 物 质 的 绝 热 减 压 熔 融 (McKenzie and 

Bickle, 1988), 如张家强等(2000)根据对海槽

中段玄武岩及其碱性熔体包裹体的研究指出, 

造成海槽上地幔物质部分熔融的因素主要是

构造条件, 即构造裂隙引起的地幔物质上涌, 

从而导致减压熔融。另一种是由于板块俯冲带

入或释放的流体降低了地幔物质熔点导致的

部 分 熔 融 (Peate et al., 2001), 如 于 增 慧 等

(2001)通过对浮岩岩浆包裹体的研究认为, 造

成海槽上地幔物质部分熔融的因素主要是俯

冲板片脱水。与此不同, Beier 等(2010)认为, 

马努斯海盆岩浆形成的主要机制是减压熔融

作用, 而非俯冲流体诱发的部分熔融。 

目前 , 对导致冲绳海槽上地幔物质部分

熔融的因素尚未统一 , 但根据玄武岩中微量

元素的模拟计算 , 可对上地幔物质的部分熔

融程度有初步的认识。从冲绳海槽玄武岩源自

尖 晶 石 二 辉 橄 榄 岩 的 部 分 熔 融 可 见 ( 图 6  
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图 5  冲绳海槽、马努斯海盆火山岩铅同位素组成(Yan and Shi, 2014)

Fig.5  Conventional Pb isotope diagram of the Okinawa trough and Manus basin volcanic rocks, modified by Yan 和 Shi(2014) 

(a) 207Pb/204Pb-206Pb/204Pb 图解; (b) 208Pb/204Pb-206Pb/204Pb 图解。冲绳海槽北部流纹岩引自 Zeng et al., 2010; 中部玄武岩

引自 Hoang and Uto, 2006; 南部流纹岩(数据未发表); 琉球岛弧玄武岩引自 Shinjo et al., 2000; 龟山岛安山岩引自朱秋

红, 2005; 马努斯玄武岩引自 Sinton et al., 2003; 底图引自 Yan and Shi, 2014 

 

图 6  冲绳海槽玄武岩 Zr-Nb/Y 图解
Fig.6  Zr-Nb/Y diagram of basalts from the Okinawa Trough  

 

见文后彩图), 南部玄武岩部分熔融程度(7%~ 

18%)大于中部(6%~14%), 熔融压力(深度)也

大于中部(国坤, 2016)。中、南部玄武岩部分

熔融程度的不同 , 可能与扩张程度的差异有

关。在东马努斯海盆, 岩浆岩受俯冲组分影响

的特征显著, 具有非常低的高场强元素(HFSE) 

 

含量 , 这些特征是轻微亏损地幔熔融形成的

熔岩所不具备的 , 因此其不可能是由相对亏

损 程 度 较 低 的 地 幔 源 区 物 质 熔 融 产 生 的

(Sinton et al., 2003)。另外, 东马努斯海盆岩浆

岩较低的 Y 和 Zr 含量及其异常的 Sr 和 Pb 同

位素比值等特征 , 也不可能由低程度的上地 

 
① 1ppm=1mg/kg。 
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幔物质部分熔融作用形成(Sinton et al., 2003)。 

2.3.3  俯冲组分的影响 

弧后盆地的形成与板块俯冲作用有关。一

方面板块俯冲作用导致了弧后地幔的次生对

流, 从而引起弧后张裂, 形成弧后盆地; 另一

方面俯冲板块的脱水去气作用促进了上覆地

幔物质的部分熔融 , 同时俯冲组分的加入改

变了地幔楔的组成(国坤, 2016)。在冲绳海槽

玄武岩微量元素平均值 N-MORB 标准化蛛网

图上, 大离子亲石元素(LILE, 如 Ba、Rb、K、

Sr)和 Pb 元素表现出富集的特点, 而高场强元

素(HFSE, 如 Nb、Ta、Zr、Hf)呈现出亏损的

特征(国坤, 2016), 这是受板块俯冲作用影响

的岩浆岩所具有的典型微量元素的分布模式

(Pearce and Stern, 2006)。与冲绳海槽类似, 马

努斯海盆的岩浆岩也表现出相对于高场强元

素(HFSE)和稀土元素(REE)强烈富集 Pb 和大

离子亲石元素 (LILE)的特点 , 表明其地幔源

区 中 也 存 在 一 定 量 的 俯 冲 组 分 (Park et al., 

2010)。 

俯冲组分主要包括俯冲洋壳、俯冲流体及

俯冲沉积物(Tatsumi and Takahashi, 2006; Ge 

et al., 2015)。首先, 可以排除俯冲洋壳对冲绳海

槽和马努斯海盆岩浆岩的直接贡献, 因为洋壳

的部分熔融会产生埃达克质的岩石(Defant and 

Drummond, 1990), 目前在冲绳海槽和马努斯

海盆尚未有该类型岩石的报道。在 206Pb/204Pb- 
207Pb/204Pb[图 5(a)]和 206Pb/204Pb- 208Pb/204Pb 图

解[图 5(b)]中, 冲绳海槽玄武岩呈现出一个向

EMⅡ型地幔演化的趋势。EM Ⅱ型地幔与上

部大陆地壳有亲缘关系 , 反映出沉积物的再

循环(Shinjo et al., 2000), 也表明俯冲沉积物

对冲绳海槽岩浆源区的贡献。 

对于如何鉴别俯冲流体与俯冲沉积物的

贡献 , 本文常采用不同活动性质的微量元素

比值来示踪, 如用 Ba/La、Pb/Ce、Ba/Th 比值

(流体迁移元素/熔体迁移元素)识别含水流体, 

用 La/Sm、Th/Nd 比值(熔体迁移元素之间的

比 值 ) 识 别 沉 积 物 熔 体 (Plank, 2005), 用

Pb/Nb、Ba/Nb 比值(俯冲迁移元素/俯冲不迁移

元 素 )讨 论 俯 冲 组 分 的 加入 程 度 (Pearce and 

Peate, 1995; Pearce et al., 2005; Elliott et al., 
1997; 国坤, 2016)。Shinjo 等(1999)研究发现, 

与冲绳海槽中部玄武岩相比 , 南部玄武岩受

俯冲组分影响更大。Beier 等(2010)认为, 东马

努斯海盆岩浆存在俯冲沉积物的影响(图 7 见

文后彩图), 且马努斯海盆玄武岩受俯冲沉积

物影响程度大于冲绳海槽玄武岩。 

 

图 7  Ba/Rb-Nb/La 俯冲组分判别图解
Fig.7  Ba/Rb vs. Nb/La of volcanic rocks 

冲绳海槽玄武岩引自 Shinjo et al., 1999; 马努斯玄武岩

引自 Sinton et al., 2003; 底图据 Wang et al., 2004 

 
2.4  演化机制 

岩浆演化方式主要有 3 种: 结晶分异作

用、同化混染作用及岩浆混合作用。对于冲绳

海槽的玄武岩, 马维林等(2004)认为, 冲绳海

槽中、南部玄武岩在岩石学、岩石化学方面的

差异 , 以及各自源区地幔性质的不均一与各

自的岩浆演化程度有关 , 且中部岩浆结晶分

异程度较高, 同化混染较弱, 而南部岩浆结晶

分 异 程 度 较 弱 , 同 化 混 染 较 强 。 李 巍 然 等

(1997)研究冲绳海槽南部的橄榄拉斑玄武岩
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认为 , 其初始岩浆源自上地幔 , 分异程度低 , 

混染作用弱 , 是冲绳海槽海底扩张导致地幔

物质快速上涌的结果 , 而海槽中部的玄武质

岩浆起源于上地幔尖晶二辉橄榄岩的部分熔

融 , 且岩浆在上升过程中不同程度地受到地

壳物质的同化和混染作用(张家强等, 2000)。

对于冲绳海槽的中酸性火成岩 , 目前大多数

学者支持其酸性火成岩和基性火成岩具有统

一的岩浆物质来源 , 酸性火成岩是玄武质岩

浆结晶分异的产物 (孟宪伟等 , 1999; Shinjo 

and Kato, 2000; 于 增 慧 等 , 2004; 黄 朋 等 , 

2006b; Zeng et al., 2010), 其在演化过程中受

到 了 不 同 程 度 的 地 壳 混 染 , 如 Shinjo 和

Kato(2000)提出Ⅰ型流纹岩由玄武质岩浆结

晶分异而成 , Ⅱ型流纹岩由玄武质岩浆经同

化混染和分离结晶作用(AFC)形成, 且混染程

度低 ; 黄朋等(2006b)认为 , 形成冲绳海槽北

中部酸性火成岩的岩浆主要源于地幔 , 且结

晶分异作用是岩浆演化过程中最主要的地质

作用, 但岩浆不同程度地受到了上地壳与/或

俯冲板片物质的混入。此外, Zeng 等(2010)研

究认为 , 冲绳海槽北部的流纹岩是通过玄武

质岩浆混染地壳的富集组分形成的。 

可见 , 在冲绳海槽 , 无论形成玄武岩还

是流纹岩的岩浆都不同程度地受到了地壳混

染的影响。对于火山岩记录的明显“地壳信号”, 

其形成机制可能有两种 : ①幔源岩浆在上升

过程中混染了地壳的物质 ; ②随着板块俯冲

下去的沉积物造成源区的富集 , 即地壳混染

与源区混染(James, 1981; Chen et al., 1995)。

冲绳海槽岩浆演化中地壳混染扮演着不可或

缺的角色 , 而马努斯海盆的岩浆活动则以分

离结晶作用为主(Beier et al., 2015)。 

3  喷口流体与热液柱的耦合关系 

3.1  喷口流体 

海底热液喷口流体一般偏酸性 , 温度相

对较高, 化学组成多样, 明显受深部来源物质

和海水的影响。按温度可将喷口流体分为高温

(＞300°C)流体、中温(100~300°C)流体和低温

(＜100°C)流体(Glasby and Notsu, 2003)。喷口

流体的温度变化范围较大 , 低可至 3°C(Von 

Damm, 1995), 高可达 464°C。在西太平洋, 海

底高温热液系统主要出现在弧后盆地扩张中

心(如劳海盆、北斐济海盆、马里亚纳海槽和

冲绳海槽), 其 pH 低至 1.52。在劳海盆和马努

斯海盆中 , 喷口流体在相对高温的情况下具

有高 Cl 浓度的特点。关于喷口流体的成因, 普

遍接受的是海水与岩石或/和沉积物相互作用

的产物, 其与岩浆的侵位深度、岩浆房及输出

物质的物理化学特征、构造格架和流体运移的

动力学特征有关。 

3.1.1  冲绳海槽喷口流体特征     

冲绳海槽的热液活动区主要集中分布于

断裂构造发育、岩浆活动频繁的中部。在热液

活动区 , 流体一般沿海底的断裂和裂隙喷出

或涌出(翟世奎等, 2001)。伊是名海洼东北坡

的 Jade 热液区被丰富的块状硫化物、硫酸盐

烟囱体或热液丘状体所占据 , 个别黑烟囱体

喷出温度高达 320°C 的热液流体, 含细粒的

硫化物颗粒, 而大多数低温(＜220°C)烟囱体

中流出的是“清澈的”流体。位于伊平屋海脊东

部的 Clam 热液活动区, 清澈的热液流体从烟

囱体或热液丘状体(高 1~2m)的裂隙中溢出 , 

最高温度可达 220°C。南奄西海丘热液活动区

与 Jade 热液区相似, 分布着 3 个较大的烟囱

体群 , 所喷出的热液流体最高温度为 280°C

左右, 接近于当地海水的沸点 285°C。Hatoma 

Knoll 热 液 区 的 流 体 温 度 变 化 范 围 为 195~ 

236°C(Kishida et al., 2004)。 

冲绳海槽的海底热液流体中普遍富含 Li、

K、Rb、Ba、Mn、Fe、Zn、Pb、SiO2、H2S

等多种组分 , 为富含金属元素的酸性高温流

体, 且含有较丰富的 NH3, 反映出该热液流体

曾与沉积物中的有机质发生过反应。同时, 冲

绳海槽酸性火山岩与海水的相互作用使得热
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液流体中的 K 相对富集(Sakai et al., 1990)。此

外, 冲绳海槽喷口流体中 CO2 含量与 Mg 含量

呈现出负的线性关系 , 进一步证实了该区存

在岩浆去气作用和流体-岩石相互作用。 

Jade 热液区所喷出的热液流体含有大量

的 CO2 气泡。其中, 86%的 CO2 气泡为岩浆成

因, 其余的来自硫化氢、甲烷及氢气之间的平

衡反应。冲绳海槽热液流体的 87Sr/86Sr 比值异

常高, 接近于海水或海槽区的沉积物, 说明在

热液循环过程中 , 除了热液与基底火山岩的

反应外 , 热液在喷出海底之前还发生了与沉

积物的蚀变反应和与海水的混合作用。 

Zeng 等(2013)报道了冲绳海槽西南端龟

山岛热液区的黄泉流体、白泉流体, 以及由两

泉流体分别喷出形成的热液柱中硼(B)的含量

和同位素组成。结果表明, 黄泉中的 B 含量从

0mbsl( 水 平 面 以 下 米 数 ) 的 4.01mg/L 到

8.2mbsl 的 4.52mg/L(图 8), 且黄泉(喷口流体

温度为 108°C)中 B 的最大含量为 4.64mg/L, 

δ11B 为 36.22‰±0.09‰。白泉中的 B 含量从

0mbsl( 水 平 面 以 下 米 数 ) 的 3.97mg/L 到

15.1mbsl 的 4.59mg/L(图 8), 且白泉(喷口流体

温度为 51°C)中 B 的最大含量 4.59mg/L, δ11B

为 33.27‰±0.22‰。 

 

图 8  白色泉和黄色泉中从喷口流体到热液柱的 pH 变化图(Zeng et al., 2013) 
Fig.8  Variation of pH (a), boron concentration (b), and δ11B value (c) from hydrothermal fluid to  

plume in the white spring and the yellow spring (from Zeng et al., 2013) 
(a) pH 变化图; (b) B 含量变化图; (c) δ11B 值变化图 

 
Wang 等(2013)对龟山岛热液区热液流体

中 pH 和稀土元素的特征进行了分析, 结果显

示, 龟山岛黄泉流体的 pH 较低, 白泉流体由

于附近孔隙较发育 , 导致其 pH 高于黄泉流

体。龟山岛热液区中热液流体的REE 浓度为

813~1212ng/L, 热液流体中 REE 的富集反映

了热液流体与周围岩石之间存在着相互作用, 

尽管如此, 实验研究表明, 热液流体并未完全

继承宿主岩石中 REE 的配分模式, 其组成主

要受流体物理化学性质(如温度、pH、氧化还

原组成、有效配体)、富含稀土元素矿物的沉

淀和溶解、次生矿物形成, 以及矿物颗粒表面

吸附等因素的控制(Wang et al., 2013)。 

龟山岛热液区中黄泉热液流体具有轻微

的 Eu 负异常, 可能与其相对低温(108°C)有关

(Wang et al., 2013)。此外, 温度是控制 Eu3+/ 

Eu2+氧化还原电位的重要因素 , 低温更利于

Eu 以+3 价的形式存在。而且研究表明, 低温

酸性流体(<120°C)中 REE 主要以 3 价自由离

子的形式存在(Craddock et al., 2010)。因此, 

在低温条件下 , 龟山岛热液区黄泉热液流体

中的 Eu 和其他 REE 相同, 主要表现为+3 价, 
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从而使得 Eu 异常减弱或几乎消失。白泉附近

的裂隙较为发育, 相对富氧的海水不断下渗, 

与海底下的流体混合 , 增强了流体的相对氧

化性, 降低了流体的温度, 从而使龟山岛热液

区白泉流体的温度(51°C)比黄泉流体更低, 处

于相对氧化的状态, 致使白泉流体中的 Eu 主

要以+3 价存在, 进而导致无 Eu 异常(Wang et 

al., 2013)。 

3.1.2  马努斯海盆喷口流体特征     

马努斯海盆内分布着 4 个正在活动的热

液区和 1 个停止活动的热液区(Binns et al., 

2007)。其中, PACMANUS (Papua New Guinea- 

Australia-Canada-MANUS)热液区位于东马努

斯海盆西部 , 是已知东南裂谷带上最大的热

液区, 分布着多个热液活动点, 每个热液点的

直径为 100~200m。尽管 PACMANUS 热液区

各热液点之间距离只有几百米 , 但是不同热

液点之间喷口流体的温度、化学组成都有明显

的 差 异 (Roberts et al., 2003; Reeves et al., 

2011)。硫化物烟囱体喷口喷出的黑色-灰色流

体的温度为 220~276°C, 且端元流体酸性非常

强(pH=2.5~3.5, 25°C), 并具有较高的 K/Ca 比

值, 其 Mn、Fe、Pb 的含量也较洋中脊热液流

体的含量高。同时, PACMANUS 热液区喷口

流体的盐度也具有较大的变化范围 , 暗示流

体经历了相分离过程 , 表明烟囱体下部的温

度可能超过 350°C(Bach et al., 2003)。此外, 

PACMANUS 热液区喷口流体的
2H OD 呈现负

值, 说明在 Pual 火山脊下部有岩浆组分加入

(Reeves et al., 2011)。某些喷口流体的 pH(25°C, 

2.6~2.7)较低, CO2 含量较高(达 274mmol/kg), 

2

34
H SS 值(低至2.7‰)较低, 均说明在岩浆演

化过程中有酸性挥发分进入热液流体(Reeves 

et al., 2011)。 

在东马努斯海盆 DESMOS 热液区则发现

了富含硫酸盐的低温(88~120°C 或 120°C 以上)

酸性(pH≤2.1)热液流体 , 并在喷口附近观测

到了大量的硫酸盐(≥32.8mmol/L, 高于其在

海水中的值 28mmol/L)和单质硫沉淀, 且该处

的热液流体具有极低的 δD(H2O, 8.1‰)和

δ34S(H2S, 5.6‰)值(Gamo et al., 1997), 显示

出岩浆中出溶的 SO2 发生了歧化反应, 并与

岩浆流体混合。此外, DESMOS 热液区中的热

液流体可能与陆上火山作用相关的酸性热液

流体的起源类似(Gamo et al., 1997)。而且, 与

Mg 含 量 为 0 的 典 型 热 液 流 体 端 元 不 同 , 

DESMOS 热液流体中富含 Mg(46~52 mM), 这

可能是由于酸性流体使 Mg 从镁硅酸盐矿物

中溶解出来的结果。 

3.2  热液柱 

热液喷口喷出的热液流体会以热液柱的

形式在海水中漂移一段时间。虽然每个热液区

的喷口流体化学特征不完全相同 , 但共同点

是这些喷口流体的物理化学性质都明显不同

于周围的海水。当热液流体夹带周围海水上升

形成热液柱时 , 虽然热液流体被稀释或者期

间发生某些物理化学反应 , 但热液柱仍能显

示出与周围海水明显不同的化学特征(曾志刚, 

2011)。热液柱与周围海水的不同主要表现为

物理、化学方面的异常, 即温度、盐度、浊度

异常, 以及 NH4
+、CH4、H2、Mn 和 Fe 等异常。

此外, 按照热液柱能否形成中性浮力面, 可将

其分为两大类: 成熟热液柱 , 即深水热液柱; 

非成熟热液柱, 即不具中性浮力面的热液柱。

关于热液柱的形态, 一般认为可呈椭圆体、透

镜体和不规则状 , 或者类似一个旋转的透镜

或漩涡。 

热液柱的上升高度一般为 200~400m, 其

结构与喷口流体的活动状况及水深有关。在深

水环境, 喷口流体持续喷出, 所形成的热液柱

具有典型的“颈”和“帽”结构 ; 若喷口流体阶

段性喷出, 加之不同阶段的喷口流体在流速、

流量和组成上有差别 , 可使同一地段的热液

柱在“颈”和“帽”上呈现多层结构。喷口流体喷

出海底形成热液柱后 , 热液柱与周围海水在

相互混合的同时 , 也会产生热液柱的扩散和
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旋转运动, 形成独特的温度、浊度、光透射和

盐度等物理特征, 并会对上覆水体产生影响, 

这种影响也可通过热液柱的水体化学特征反

映出来,如 He 同位素组成、CH4、NH4
+、Mn 和

Fe 含量等。此外, 影响热液柱分布、扩散的因

素有很多, 主要为海流、Rossby 半径、热液柱

上升高度、潮汐流和海底地形等(曾志刚, 2011)。 

3.2.1  冲绳海槽热液柱特征    

在冲绳海槽的调查采样中, 曾分别对现代

海底热液喷溢点和附近非热液喷溢点上方的水

体进行采样。可以看出, 热液喷溢点上方海水中

的 Zn2+、Cd2+、Pb2+、Cu2+离子浓度明显高于非

热液喷溢点上方水体中相应离子的浓度。 

冲绳海槽西南端龟山岛热液区白泉和黄

泉热液柱中 B 含量及其同位素研究(Zeng et al., 

2013)的结果显示, 白泉热液柱 B 含量(3.94~ 

4.17mg/L)相对黄泉热液柱(4.01~4.14mg/L)显

示出稍微大的范围(图 9), 两泉热液柱中 B 含

量均比远离龟山岛热液区海水中的 B 含量

(3.81mg/L)稍高。黄泉热液流体中 B 含量范围

(4.10~4.64mg/L)大于白泉热液流体中 B 含量

范围(4.28~4.59mg/L)(图 9), 两泉热液流体中

B 含量都明显高于周围海水 , 且两泉喷口流

体中的 B 含量明显高于各自对应的热液柱中

B 的含量(图 9)。不仅如此, 黄泉热液柱中 δ11B

值为 40.37‰±0.21‰, 白泉热液柱中 δ11B 值为

40.05‰±0.15‰, 两种热液柱中 δ11B 值相似, 

它们稍低于周围海水中的 δ11B 值 40.05‰± 

0.01‰。黄泉喷口流体中 δ11B 值处于 36.22‰± 

0.09‰与 36.84‰±0.11‰之间, 而白泉喷口流

体中的 δ11B 值范围较宽, 为 33.27‰±0.22‰ 

至 36.73‰±0.24‰(图 9)。此外, 龟山岛热液区

喷口流体和热液柱中的 B 含量和 δ11B 值与东

劳海盆扩张中心喷口流体(B 含量范围: 5.49~ 

11.99mg/L, δ11B 值范围: 17.4~30.2‰)相比, B

含量和 δ11B 值范围较小。 

 

图 9  海底热液系统中热液流体和热液柱中的 B 含量和 δ11B 值图(Zeng et al., 2013) 
Fig.9  Boron concentrations and δ11B values of hydrothermal fluids and plumes from seafloor  

hydrothermal system (modified from Zeng et al., 2013) 
Y: 黄泉; W: 白泉; KST: 龟山岛; EPR: 东太平洋海隆; MAR: 大西洋中脊; JdFR: 胡安德富卡洋脊;  

趋势线表示热液流体中 δ11B 值随扩张速率的减小而增大 

 

3.2.2  马努斯海盆热液柱特征     

马努斯海盆分布着多处热液活动区 , 首

次在东马努斯海盆发现热液区是基于热液柱

中异常的 CH4 和 3He 含量。东马努斯海盆的

热 液 柱 呈 现 明 显 的 多 层 结 构 (Gamo et al., 

1993): 深层热液柱水深约为 1700m, 浅层热
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液 柱 水 深 约 为 1100m, 中 层 热 液 柱 水 深 为

1400m 左右。热液柱表现出 CH4、Mn、Al、δ3He

的正异常及 pH 的负异常, 但是不同深度的热

液柱具有不同的物理和化学特征。深层热液柱

具有更强的 CH4、Mn、Al 正异常(比背景值高

约 100 倍), 且其 pH 负异常也更明显(异常值

约为0.1)。深层热液柱的 CH4/Mn 比值(0.02~ 

0.05)比浅层热液柱的 CH4/Mn 比值(0.29)低一

个数量级, 与全球其他地区的热液柱相比, 该

地区的深层热液柱也具有较低的 CH4/Mn 比

值。同时 , 该区域深层热液柱具有非常高的

Al 正异常, 甚至比 TAG 热液区的热液柱高两

个数量级, Gamo 等(1993)认为, 其归因于喷口

流体具有非常低的 pH, 从而能够溶解大量的

Al, 而 Resing 和 Sansone(1996)则认为, 高 Al

异常与岩浆作用有关。不仅如此, 深层热液柱

还表现出温度正异常, 异常最大值为 0.03°C。

而且不同时间的观测结果表明 , 深层热液柱

的存留时间较长, 至少可稳定存在 4 年, 而浅

层 热 液 柱 的 出 现 具 有 间 歇 性 。 Resing 和

Sansone(1996)认为 , 浅层热液柱的间歇性出

现与火山喷发或地震活动有关。此外, 马努斯

海盆中部也存在深层热液柱(约为 2400m), 表

现出 CH4 和 Mn 的正异常, 但是无 Al 和 pH 的

异常。 

3.3  冲绳海槽喷口流体与热液柱之间的关系 

3.3.1  热液柱颗粒物对喷口流体与热液柱关

系的指示 

已有研究表明 , 热液柱中颗粒物的粒径

变化范围为<0.05μm 或 0.05~59.5μm, 组成复

杂, 可以由 Fe-羟基氧化物、Fe 氢氧化物、Fe

氧化物、有机质、碎屑矿物颗粒和富含多元素

(Fe、Ni、Cr、Sr、Al、Cu、Zn、Si、K、Ca、

S 等)的颗粒物组成。热液柱中的颗粒物主要

有两种形成过程: ①首先 Fe 和 Cu 元素以硫化

物颗粒物的形式在上浮热液柱中存在 ; ②随

后 Fe 的氧化导致 Fe 氢氧化物颗粒的形成

(Edmond and German, 2004)。热液柱中颗粒物

的微量元素主要有初始喷口流体和周围海水

两个来源(German et al., 2002), 这些元素可分

成 3 类: ①亲铜元素等以硫化物形式沉淀并在

热液柱中快速消失 , 该过程是由于元素优先

沉降或者是由于氧化分解 ; ②在海水中主要

以氧阴离子形式存在的元素与 Fe 氢氧化物共

沉淀, 并表现出不变的元素/Fe 比值; ③颗粒物

活性元素, 如 Be、Y、Th 和 REE, 与 Fe 的曲线

表现出正弯曲, 表明这些元素从海水中被持续

吸收到沉降的氢氧化物颗粒上(Klinkhammer et 

al., 1983; Olivarez and Owen, 1991; Rudnicki 
and Elderfield, 1993; Edmond and German, 
2004), 指示了喷口流体与海水的混合。 

3.3.2  冲绳海槽西南端龟山岛热液区 B 元素

及其同位素对喷口流体与热液柱关系

的指示     

Zeng 等(2013)对冲绳海槽西南端龟山岛

热液区喷口流体及热液柱的研究发现 , 喷口

流体 pH 范围为 2.29~5.11, 而热液柱的 pH 范

围为 5.51~6.15。热液柱和喷口流体的 pH 明显

低于周围海水的 pH (8.02), 且从海底喷口流

体至海表面的热液柱 pH 显示出增加的趋势

(Zeng et al., 2013)。热液柱和喷口流体 B 含量

与 pH(R2=0.95~0.99, P<0.01)和 δ11B(R2=0.91~ 

0.97, P<0.01)呈显著负相关。从喷口流体到热

液柱, pH、B 含量和 B 同位素组成显著相关, B

含量随着 pH 的增加而减少, 这一关系暗示热

液柱 δ11B/B 和 pH/B 比值在从喷口处的流体到

热液柱的小距离范围内(<15m)处于一个稳定

的值, 表明热液柱中 B 含量和 B 同位素组成

能够用来描述海水环境中热液柱化学组成的

变化。 

4  含金属沉积物及其微生物群落结构

特征 

4.1  含金属沉积物特征 

含金属沉积物常分布于扩张洋中脊两翼

或者轴部地区 , 以及正在发生海底热液活动

或者以前产生过海底热液活动的区域 , 其富
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含 Fe、Mn、Cu、Pb、Zn 和 As, 亏损 Al 和

Ti(杨耀民等, 2011)。含金属沉积物在各个大洋

中均有分布, 以热液活动区为中心, 呈辐射状

分布于热液区及其邻近区域 , 且含金属沉积

物在太平洋分布最广泛, 厚度最大, 印度洋和

大西洋次之, 北冰洋极少。 

4.1.1  冲绳海槽含金属沉积物 

由于冲绳海槽的现代海底热液产物类型

及热液流体的成分与其他海区(如洋中脊、劳

海盆等)不同 , 加之热液系统的差异性 , 以及

冲绳海槽内具有丰富的陆源、火山源和生物源

沉积 , 使得冲绳海槽的含金属沉积物具有显

著特性。在冲绳海槽南部, 热液柱中的 Mn 优

先进入氧化相, 形成细粒富 Mn 的热液沉淀物, 

并进入沉积物中, 形成富 Mn 的沉积物(Hsu et 

al., 2003)。翟世奎等(2007)对冲绳海槽中部的

沉积物进行了地球化学研究, 结果表明, 冲绳

海槽的海底热液活动导致其区内沉积物中富

集多种微量元素, 且 Mn、Pb、Sb 和 Hg 元素

尤为富集。 

4.1.2  西南太平洋含金属沉积物 

在西南太平洋弧后盆地(马努斯海盆、北

斐济盆地和劳海盆)中, 含金属沉积物稀少、

厚度较薄, 且主要分布于热液活动区。同时, 

由于非生物成因物质的高沉积速率所产生的

稀释作用 , 致使含金属沉积物中热液物质含

量低。以 Al 元素的沉积速率作为成岩物质的指

标 , 那么其堆积速率可达 20~250mg/(cm2·ka), 

甚至更高(Walter et al., 1990; Daesslé et al., 

2000; Daesslé and Cronan, 2002), 且西南太平

洋中 Al 的沉积速率明显高于东南太平洋含金

属沉积物的沉积速率 , 东南太平洋的含金属

沉积物的平均沉积速率为 1.75mg/(cm2·ka)。此

外 , 西南太平洋中热液活动区非碳酸盐成因

的沉积物中, Fe、Mn 和其他元素的高含量(表

1)与富含金属元素的热液流体相关 , 其与东

太平洋海隆的含金属沉积物相比, Fe、Mn 和

Cu 含量较低。 

表 1  西南太平洋热液活动区非碳酸盐成因的沉积物中的化学元素平均含量 
Tab.1  Average contents of chemical elements in carbonate-free matter of sediments from the areas of hydrothermal 

activity in the Southwest Pacific 

北斐济海盆 
元素 劳海盆 

全样 <2 µm >2 µm 
马努斯海盆 轴向海山 

Si(%) 25.4 24.1 20.5 25.2  19.8 

Al(%) 6.5 7.8 7.4 7.9 9.8 5.25 

Ti(%) 0.40 0.51 0.61 0.48  0.56 

Fe(%) 7.7 8.9 13.6 7.4 7.5 11.9 

Mn(%) 1.4 0.93 1.88 0.61 1.4 3.13 

Cu(ppm) 230 300 491 240 153 204 

Zn(ppm) 140 179 356 128 192  

Pb(ppm) 51 69 126 51 55  

Cd(ppm)  0.58 1.4 0.32   

As(ppm) 40 19 55 9.3   

Ni(ppm) 96 129 192 111 116 272 

Co(ppm) 35 75 136 55  63 

Cr(ppm) 42 74 106 65  104 

V(ppm) 250     208 

Ba(ppm) 580     8450 

Li(ppm) 11 20 24 19   

资料来源: Cronan, 1983; Walter et al., 1990; McMurtry et al., 1991; Daesslé et al., 2000, 2002; Lukashin et al., 1990 
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4.2  微生物群落结构特征 

全球范围内洋中脊、弧后盆地, 以及陆内

裂谷中热液活动广泛存在(吴世迎, 2000)。在

西太平洋 , 热液活动及热液环境中的微生物

得到广泛关注。研究表明, 在热液喷口周围生活

着密集的嗜热微生物和超嗜热微生物(Deming 

and Baross, 1993), 且不同区域微生物群落的

种类及丰度不同。 

4.2.1  冲绳海槽的微生物群落     

前人对冲绳海槽微生物的研究做了大量

工作。对冲绳海槽伊平屋北和脊部深海沉积物

中细菌和古菌的多样性研究发现 , 沉积物样

品中的微生物群落由细菌主导 , 其中变形菌

门的多样性最高 , 随后是绿弯菌门、厚壁菌

门、酸杆菌门、放线菌门、芽单胞菌门和硝化

螺旋菌门, 这些加起来占了总分类的 64.6%。

相比之下, 古菌的多样性较低, 以奇古菌门为

主 , 占 据 了 总 分 类 的 22.9%(Zhang et al., 

2015)。 

4.2.2  马努斯海盆的微生物群落     

马努斯海盆的热液区不仅含有丰富的微

生物类群, 且存在着未被认识的新物种。格根

塔娜 (2010)对马努斯海盆热液区沉积物中细

菌和古菌进行了多样性分析, 结果显示, 热液

区沉积物中古菌含有 8 种类群, 以深海古菌类

群(MBG-B)为主。细菌类群多样性较高, 一共

有 15 个门类, 包括变形菌门(Proteobacteria)、

拟 杆 菌 门 (Bacteroidetes) 、 硝 化 螺 旋 菌 门

(Nitrospiraceae)、螺旋体门(Spirochaetaeeae)、

芽 单 胞 菌 门 (Gemmatimonadetes)、 放 线 菌 门

(Actinobacteria)、绿弯菌门(Chloroflexi)、绿茵

门(Chlorobi)、疣微菌门(Verrucomicrobia)、疣

霉 菌 门 (Planctomycete) 、 脱 铁 杆 菌 门 

(Deferribacteres)及 4 个待定门类。其中, 变形

菌门又包括 α-、γ-、δ-、β-和 ε-变形菌纲, 且

以 γ-和 δ-变形菌纲为主。 

深海热液活动对生物群落的存亡有着重

要影响。海底热液活动呈现出阶段性, 并且具

有不稳定性和突变性 , 可能在短时间内经历

喷发或消亡过程(付伟等 , 2005)。Suzuki 等

(2004)对西太平洋热液已停止活动的黑烟囱

体样品进行了研究, 发现热液停止喷发后, 构

成黑烟囱体结构的硫化物能提供足够的能量

供一些化能自养微生物生长 , 形成一个与先

前黑烟囱体中热液活动时期不同的微生物群

落 , 因此推测黑烟囱体的细菌和古菌群落结

构在热液喷发停止后发生了明显改变(王丽玲

等, 2008)。 

5  热液成矿和蚀变过程中的元素富

集特点 

通过总结冲绳海槽及马努斯海盆岩石样

品的分布情况 , 并利用统计方法对多金属硫

化物样品中主成矿元素包括 Cu、Pb、Zn、Au

和 Ag 及 REE 等元素进行分析和归纳, 初步总

结了冲绳海槽和马努斯海盆等弧后盆地热液

成矿和蚀变过程中的元素富集特征。 

5.1  冲绳海槽热液区金属元素富集特征 

在冲绳海槽热液区, 分布富 Zn 型、Pb-Zn

型、Ba-Pb-Zn 型、Si-硫化物型、Si-硫酸盐型

和 Si-硫化物-硫酸盐型等至少 6 种类型的热液

产物(曾志刚, 2011)。 

曾志刚等(2009)对冲绳海槽 Jade 热液区

的多金属硫化物中主成矿元素进行研究 , 结

果表明, 多金属硫化物中 Zn、Pb、Cu 和 Fe

含量分别达到 65%、6%、6%和 19%, 且大多

属富 Zn 型硫化物(图 10)。同时, 冲绳海槽 Jade

热液区的多金属硫化物具有相对高 Cd 含量, 

低 Al、Sr、Te、Ba 和 Tl 含量, 以及 Mn、Ag、

Au、Hg 和 Bi 含量一致的特点。与东太平洋

海隆 21°N、13°N、16°43′S、7°24′S 和 1°50′S, 

胡安德富卡洋脊中南勘探者洋脊 , 以及劳海

盆的富 Zn 型硫化物相比, 冲绳海槽 Jade 热液

区的多金属硫化物具有相对高 Ag、Cd、Au、

Hg 和 Bi 含量, 低 Cr、Co、Ni、Cs、Tl 和 U

含量, 以及 Mn、Sr、Ga、In 和 Ba 含量一致
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的特点。此外, 冲绳海槽 Jade 热液区的多金

属硫化物具有较低的 Li、Be、Sc、V、Rb、

Zr、Nb、Hf 和 Ta 含量, 且远低于陆壳。 

   

图 10  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物的

Cu-Pb-Zn 三角图(曾志刚等, 2009) 
Fig.10  Cu-Pb-Zn triangle chart of polymetallic sulfide 
at Jade site in the Okinawa Trough (Zeng et al., 2009) 

 

冲绳海槽 Jade 热液区的多金属硫化物中

元素之间存在相关性(曾志刚等, 2009)。例如, 

在以闪锌矿为主的多金属硫化物样品中 , Au

与 Fe、Sc 呈正相关关系(R2>0.75), 与 Zn、Cd

呈负相关关系(R2>0.84)(图 11), Ag 与 Fe、Bi

呈正相关关系(R2>0.93), 与 Zn、Ga、Cd、V

呈负相关关系(R2>0.83)(图 12)。在重晶石和黄

铁矿组合样品中, Au、Ag 的含量最高, 表明多

金属硫化物中的 Au、Ag 主要与 Fe-硫化物有

关, 且低温阶段有利于 Au、Ag 的富集。另外, 

当矿物组合变化时 , 会对上述元素之间的相

关性产生明显影响。在以闪锌矿为主的多金属

硫化物样品中, Zn 与 Ga、Cd 呈正相关关系

(R2>0.85), 与 Fe 、 Sc 、 Bi 呈 负 相 关 关 系

(R2>0.85)(图 13), 同时, Fe 与 Sc、Bi 呈正相关

关 系 (R2>0.82) 、 与 Cd、 Ga 呈 负 相 关 关 系

(R2>0.91)(图 14), 均表明 Ga、Cd 等元素主要

存在于 Zn-硫化物中, 而 Sc、Bi 等元素主要存

在于 Fe-硫化物中。而且, 在矿物组成不同的

样品中, Fe 与 Bi 及 Zn 与 Cd 之间均保持正相

关关系(图 13, 图 14), 进一步说明了 Bi 和 Cd

分 别 存 在 于 Fe- 硫 化 物 和 Zn- 硫 化 物 中

(Axelsson and Rodushkin, 2001; Abraitis et al., 
2004)。另外, 在冲绳海槽 Jade 热液区以闪锌

矿为主的多金属硫化物中, 稀有元素 Zr、Nb、

Hf、Ta 与 Al 元素之间均存在正相关关系

(R2>0.89)(图 15), 且 Hf 与 U 和 Mn 元素之间

也存在正相关关系(R2>0.81)(图 16)。矿物组合

变化时, 将对稀有元素 Zr、Nb、Hf、Ta 与 Al

元素之间, 以及 Hf 与 U、Mn 之间的相关关系

产生明显影响(图 15, 图 16)。 

对 Jade 热液区闪锌矿的流体包裹体的研

究表明, 均一温度为 270~360°C, 盐度变化不

大。该流体可以使 Pb、Zn、Fe 和 Cu 等元素

迁移 , 导致在海底下网脉区形成复杂的黝铜

矿/砷铜矿和含硫砷钢矿(曾志刚, 2011)。 

 

图 11  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物中 Au 与 Fe、Sc、Zn、Cd 的相关性 
1ppm=10–6, 下同 

Fig.11  Correlations between Au and Fe, Sc, Zn, Cd in polymetallic sulfide at Jade site in the Okinawa Trough 
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图 12  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物中 Ag 与 Fe、Bi、V、Zn、Ga、Cd 的相关性 
Fig.12  Correlations between Ag and Fe, Bi, V, Zn, Ga, Cd in polymetallic sulfide at Jade site in the Okinawa Trough 

 

图 13  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物中 Zn 与 Fe、Sc、Bi、Ga、Cd 的相关性 
Fig.13  Correlations between Zn and Fe, Sc, Bi, Ga, Cd in polymetallic sulfide at Jade site in the Okinawa Trough 

 

冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物的稀

土元 素组成中 ,  其轻重稀土 元素分馏明 显 , 

LREEs 之间的分馏程度要比 HREEs 之间的分

馏程度高, 具 LREEs 富集程度相对较高的特

点。结合硫酸盐矿物(重晶石和硬石膏)的硫同

位素组成测定结果, 表明冲绳海槽 Jade 热液 
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图 14  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物中 Fe 与 Sc、Bi、Ga、Cd 的相关性 
Fig.14  Correlations between Fe and Sc, Bi, Cd, Ga in polymetallic sulfide at Jade site in the Okinawa Trough 

 

图 15  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物中 Al 与 Zr、Nb、Hf、Ta 的相关性 
1 ppb=10−9, 下同 

Fig.15  Correlations between Al and Zr, Nb, Hf, Ta in polymetallic sulfide at Jade site in the Okinawa Trough 

 

图 16  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物中 Hf 与 Mn、U 的相关性 
Fig.16  Correlations between Hf and Mn, U in polymetallic sulfide at Jade site in the Okinawa Trough 

 
区中含硫酸盐矿物的多金属硫化物形成时 , 

海水与流体相互作用 , 可导致所形成的含硫

酸盐矿物的多金属硫化物具有 LREEs 相对富

集的特点(图 17)。此外, 冲绳海槽的伊平屋脊, 

烟囱体主要由碳酸盐、硅酸盐及少量硫化物组

成 , 呈黑色或白色。黑色富硫化物部分 , 其

REEs 含量比白色部分高 2~3 个数量级, 具有

Eu 正异常和 LREE 富集的特征, 显示出与无

沉积覆盖洋脊喷出的高温流体相似的 REEs 特

征。白色部分的 Eu 异常比黑色部分的大, 表

明 Eu2+比热液流体中的 3 价 REEs 更活跃, 可

以通过交代方解石晶格中的 Sr2+进入烟囱体的

白色部分中。碳酸盐形成时, 热液流体中 HREE

含量可能比周围海水的低, 导致烟囱体白色部

分中的 HREEs 略低(Hongo and Nozaki, 2001)。 

5.2  马努斯海盆热液区金属元素富集特征 

在东马努斯海盆的 PACMANUS 热液区

中, 至少分布富 Cu 型、富 Zn 型、Ba-Zn-Pb



海 洋 科 学 集 刊 

26 

型、Si-硫化物型和 Si-硫化物-硫酸盐型 5 种类

型的热液产物(曾志刚, 2011)。 

 

图 17  冲绳海槽 Jade 热液区多金属硫化物的球粒

陨石标准化 REE 配分模式(曾志刚等, 2009) 
Fig.17  Chondrite-normalized REE patterns of polymetallic 
sulfide at Jade site in the Okinawa Trough (Zeng et al., 2009) 
海水和 Jade 热液区块状硫化物的数据分别引自 Piepgras

和 Jacobsen(1992)与曾志刚等(2001)的文献报道 

 
热液产物中, 硬石膏具有富集 MREE 和

HREE, 以 及 变 化 的 Eu 异 常 的 特 征 。 在

PACMANUS 热液区, 流体中逐渐增高的氟化

物及增高的硫酸盐浓度可能影响其 REE 的络

合, 同时, 硬石膏中 REE 的变化反映了流体

中存在着岩浆挥发分(HF, SO2)的加入, 大部

分硬石膏中没有显示出正 Eu 异常, 则表明该

区流体比典型洋中脊热液系统更加氧化 , 而

较大的 REE 含量变化及配分模式可能与流体

组分的变化及 REE 的络合方式有关(Bach et 

al., 2003) 。 PACMANUS 热 液 区 硬 石 膏 中
87Sr/86Sr 值为 0.7050~0.7086, Mg 浓度为 20μmol/L, 

Sr 浓度与海水类似(Douville et al., 1999), 说

明 硬 石 膏 是 在 热 液 流 体 与 海 水 (87Sr/86Sr= 

0.70918)不同程度混合(2%~86%)的过程中形

成的(Roberts et al., 2003)。 

5.3  Cu、Au 元素的富集规律 

众所周知 , 不成熟弧后盆地中岩浆流体

的出熔可以直接影响金属元素, 如 Cu、Ag 等

进入海底热液系统 , 且不同弧后盆地热液区

中的岩浆物质供应程度存在差异。Li 等(2016)

通过对马努斯海盆 Eastern Ridge(ER)和劳海

盆 Valu Fa Ridge(VFR)中硫化物堆积体 Cu 和

Au 的富集特征进行对比研究发现, 当大量金

属元素进入出熔的蒸汽相时 , 可以产生富含

金属元素的岩浆流体(Jenner et al., 2010)。VFR

地区缺乏 Cu-Au 富集的硫化物堆积体是由于

Cu-Au 亏损的岩浆演化产生了较少的含金属

岩浆流体, 但是在 ER 地区, 岩浆 Cu-Au 富集, 

因此有可能产生富含金属元素的岩浆流体 , 

从而形成 Cu-Au 元素富集的硫化物堆积体(Li 

et al., 2016)。 

高的氧逸度可以有效避免硫化物的饱和

程度, 从而成为 Cu 在演化岩浆中富集的主要

因素(Li et al., 2016)(图 18)。由于沉积物的熔 

 

图 18  ER 和 VFR 原始岩浆的氧逸度与 S6+/S 相

关图(修改自 Li et al., 2016) 
Fig.18  Projection of oxygen fugacity (fO2) for the 

primary ER and VFR magmas in the S6+/S (modified 
from Li et al., 2016) 

VFR 岩浆的氧逸度落入 MORB 和 BABB 的下限区域。

根据 S 形成曲线(Jugo et al., 2010)计算的 S6+/S 值不超过

0.42, 表明硫化物在流体中是主要相, 认为 Cu 在 VFR 岩

浆中的连续亏损是由硫化物从岩浆中连续迁移造成的 
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化在地幔中比在蚀变洋壳释放的含水流体中表

现出更为高效的运输氧化物的能力(Parkinson 

and Arculus, 1999; Evans and Tomkins, 2011), 
因此俯冲相关的岩浆由于大量沉积物的输入

应具有较高的氧逸度。事实上, 这些岩浆与富

Cu-Au 硫化物堆积体的形成相关。例如, 与富

Cu-Au 硫 化 物 堆 积 体 相 关 的 东 马 努 斯 海 盆

(Binns and Scott, 1993)和南克马德克群岛(De 

Ronde et al., 2011)等。这些硫化物堆积体都临

近陆地并且在靠近海沟位置都有陆源沉积物

不同程度的富集(Plank and Langmuir, 1998)。 

水的含量和结晶压力的结合是影响 Cu 元

素富集的次要因素(Li et al., 2016)。由于 Cu

元素的富集与斜长石结晶同步 , 而高的水含

量和高压抑制了斜长石的结晶 , 同样也抑制

了 Cu 在岩浆演化过程中的富集。因此, 浅的

岩浆房与较深的岩浆房相比具有低的岩浆水

含量和较低的压力, 从而更有利于 Cu 的富集

(Li et al., 2016)。 

劳海盆和马努斯海盆中 Cu 的行为具有显

著差别(Li et al., 2016)。在马努斯海盆 ER 区, 

Cu 最初表现出不相容性, 而在富 Cu 岩浆流体

中含量增加至最初的 5 倍。相反, 在劳海盆

VFR 区岩浆中, Cu 表现为相容性, 并随岩浆

演化含量逐渐减少, 产生贫 Cu 的岩浆流体。

由于 Cu 在两个盆地中的不同行为, 导致 ER

和 VFR 中最初岩浆的氧逸度有所差别(Li et 

al., 2016)。硫化物在 VFR 岩浆分异早期阶段

就达到饱和, 而相对氧化的 ER 岩浆由于 Cu

在熔体中的迁移却没有经历早期硫化物饱和

阶段。初始岩浆的氧逸度不同, 可能是由沉积

物熔体输入地幔源区的不同导致的。另外, 研

究发现, 直到斜长石结晶, Cu 的含量才会发

生显著的增加 , 表明高水含量和高压抑制了

斜长石的结晶, 也不利于 Cu 在发生演化的氧

化性岩浆中富集(Li et al., 2016)。 

通过对马努斯海盆和劳海盆中 Cu 与 Au

的行为进行研究, 表明 Cu 和 Au 在岩浆演化

过程中具有相似的行为特征(Li et al., 2016)。

另外, 海底浅部岩浆房具有低的岩浆水含量, 

更可能产生 Cu-Au 富集的岩浆流体, 从而形

成富含 Cu-Au 的硫化物堆积体(Li et al., 2016), 

这对海底资源勘探具有一定的指示作用。 

6  主要认识 

(1) 西太平洋边缘海的形成和演化是国

际重大科学问题 , 也是深海科学研究的重要

着力点之一。其中, 冲绳海槽和马努斯海盆均

是正在活动的弧后盆地 , 冲绳海槽处在弧后

扩张的早期, 而马努斯海盆的扩张程度较高, 

深入对比两个弧后盆地的地质构造特征 , 有

助于揭示西太平洋弧后扩张的早期演化规律。

另外 , 两个弧后盆地的扩张演化是多种地质

作用共同影响的结果。例如, 冲绳海槽的扩张

可能受到了菲律宾海板块俯冲方向和速率的

改变, 以及台湾地区弧-陆碰撞等因素的控制, 

马努斯海盆在双俯冲带背景下可能同时受到

板块旋转形成的剪切构造应力的影响。不同控

制作用的叠加造就了冲绳海槽和马努斯海盆

各自地壳结构、扩张阶段、构造特征、地球物

理特征、岩浆活动等方面的区域性差异, 这正

是西太平洋弧后盆地体系构造演化复杂性的

一个缩影。正因如此, 冲绳海槽和马努斯海盆

已成为了解西太平洋弧后扩张动力学机制的

天然实验室。 

(2) 在冲绳海槽和马努斯海盆, 俯冲背景

下形成的火山岩岩浆的来源主要为亏损地幔

端元物质和富集地幔端元物质的混合 , 亏损

地幔端元可以是 DM、太平洋型地幔或印度洋

型地幔 , 富集地幔端元主要是由于俯冲组分

的加入。在减压熔融或板片脱水熔融的机制下, 

地幔楔发生部分熔融 , 岩浆上升过程中发生

分离结晶作用或有地壳的混染作用。同时, 由

于冲绳海槽与马努斯海盆源区地幔的不均一

性 , 部分熔融程度的不同及受俯冲组分影响

的差异 , 导致同一弧后盆地不同区段同一类
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型岩石地球化学特征的不同。在以上基础上, 

进一步深入了解弧后盆地岩浆岩的成因有必

要着重解决 3 个问题, 即岩浆的“源-运-储”问

题。“源”, 即岩浆的起源, 对于弧后盆地主要

是俯冲板片及板片之上地幔楔物质的部分熔

融; “运”, 即“源”部分熔融所产生的岩浆, 其

在上升过程中发生演化(分离结晶、同化混染

或岩浆混合); “储”, 则是岩浆喷出海底后能否

“保藏”好, 是否存在蚀变及海水的影响。 

(3) 冲绳海槽的喷口流体为富含金属元

素的酸性高温流体, 其温度普遍高于 200°C, 

可高达 320°C, 富含 Li、K、Rb、Ba、Mn、

Fe、Zn、Pb、SiO2、H2S 等多种组分, 并且含

大量的 NH3 和 CO2。冲绳海槽热液喷溢点上

方海水中的 Zn2+、Cd2+、Pb2+、Cu2+离子浓度

明显高于正常海水。马努斯海盆热液区不同喷

口的热液流体, 其温度、pH 及化学组成具有

较大差异。PACMANUS 热液区的流体温度较

高 , 为 220~276°C, 酸 性 较 强 (pH=2.5~3.5, 

25°C), 并具较高的 K/Ca 比值、Mn、Fe 和 Pb

含量。DESMOS 热液区以富含硫酸盐的低温

(≥88~120°C)、酸性(pH≤2.1)的热液流体为特

征 , 并在喷口附近发现了大量的硫酸盐和单

质硫沉淀, 其热液柱则表现出 CH4、Mn、Al、

δ3He 的正异常及 pH 的负异常特征。此外, 冲

绳海槽西南端龟山岛热液区喷口流体和热液

柱中 B、δ11B 及 REE 与周围海水的不同, 其

REE 的相对富集反映了热液流体与周围岩石

之间产生了相互作用 , 且喷口流体喷出后与

海水混合并不是迅速达到平衡 , 而是需要以

热液柱的形式在海水中漂移一段时间 , 其距

离可达几百米, 甚至上千米。 

(4) 海底含金属沉积物富含 Fe、Mn 元素, 

构成了独特的物理、化学及生态环境, 孕育着

独特的微生物体系。冲绳海槽和马努斯海盆的

微生物群落呈现出一致性 , 均表现为细菌多

样性高于古菌, 且由细菌主导, 微生物种类有

差异。 

(5) 在冲绳海槽和马努斯海盆均分布着

富 Zn 型、Ba-Pb-Zn 型、Si-硫化物型和 Si-硫

化物-硫酸盐型热液产物, 与其他海区的富 Zn

硫化物相比, 具高 Ag、Cd、Au、Hg 和 Bi 含

量, 低 Al、Cr、Co、Ni、Sr、Te、Cs、Tl 和

U 含量的特点。冲绳海槽 Jade 热液区多金属

硫化物中的元素之间存在相关性, LREEs 富集

程度相对较高。与冲绳海槽相比, 马努斯海盆

热液产物中 Pb 和 Au 的含量相对较低。 

7  研究展望 

20 世纪 60 年代末以来, 科学家对西太平

洋边缘海盆开展了大量的调查研究, 取得了许

多重要成果, 但仍有众多研究工作亟待开展。 

(1) 冲绳海槽和马努斯海盆扩张机制的

研究包括以下几个方面 : ①菲律宾海板块俯

冲方向和速率的改变对冲绳海槽扩张的控制

作用; ②台湾地区弧-陆碰撞对冲绳海槽南部

扩张的影响机制 ; ③冲绳海槽南北差异性构

造演化的控制因素 ; ④太平洋板块与所罗门

板块俯冲对马努斯海盆扩张的控制作用。此外, 

争取“国际大洋发现计划”(IODP)航次的实施, 

获取基底岩石样品 , 开展年代学与岩石地球

化学研究, 并与地球物理解析相结合, 揭示弧

后盆地的形成演化机理。 

(2) 弧后盆地火山岩的锆石 U-Pb 年龄和

非传统同位素研究。一方面, 结晶锆石可以确

定火山岩的形成年龄 ; 另一方面 , 如发现老

的继承锆石, 将对确定弧后盆地基底的年龄、

探讨其形成历史与演化过程具有重要意义。同

时 , 开展冲绳海槽和马努斯海盆火山岩的非

传统同位素(如 Li、Ta 等)研究, 可揭示俯冲过

程中的壳-幔物质循环过程, 有助于更好地理

解弧后盆地火山岩的成因。 

(3) 提高热液喷口实时监测传感器的性

能 , 获取高精度的原位喷口流体的组成和物

理化学特征。在此基础上, 通过实测资料和室

内数值模拟相结合 , 揭示热液柱的空间形态
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特征及变化过程。 

(4) 含金属沉积物是热液活动的产物之

一, 其分布范围广泛, 富含 REE 等有用元素, 

对其规模、资源潜力, 以及记录的热液活动信

息亟待进一步调查掌握。同时, 对含金属沉积

物中微生物的分布及多样性进行深入研究 , 

发现新的微生物种类 , 将有助于了解热液环

境下的生物地球化学过程。 

(5) 调查弧后盆地多金属硫化物的分布

及规模 , 分析热液成矿系统中的物质来源及

元素富集规律 , 揭示热液成矿和蚀变过程中

元素地球化学行为, 可为开发、利用海底多金

属硫化物资源提供研究支撑。 
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Abstract    The regional geological setting, magmatic rock, vent fluid, hydrothermal plume, 

metalliferous sediment and polymetallic sulfide of the Okinawa trough and the Manus basin in the western 

Pacific have been studied. The Okinawa Trough exhibits different tectonic and geophysical characteristics from 

the north to the south with crustal thickness decreases. The southern part of the trough shows variable gravity 

anomalies and linear magnetic anomalies, while the middle part owns the highest heat flow value. The gravity 

anomalies in the Manus Basin exhibit small variations while the magnetic anomalies show a pronounced E-W 

trend, and there exist linear magnetic anomalies near the seafloor-spreading center. Oceanic crust has already 

appeared in the Manus Basin, while the most part of the crust in the Okinawa Trough belongs to transitional 

crust, and oceanic crust probably appears in some grabens in the middle and southern part. 

The magma source of basalts from Okinawa trough and Manus basin are both formed by partial 

melting of mantle source and mixed with subduction composition. Intermediate-acid volcanic rocks with 

the same magma source of basalt, are products of crystallization differentiation of the basaltic magma. 

Compared to Manus basin volcanic rocks, volcanic rocks in the Okinawa trough are affected by different 

degree of crustal contamination.  

Vent fluid in Okinawa Trough is high temperature (up to 320°C), acid fluid and is enriched in metal 

elements (e.g., Mn, Fe, Zn and Pb). Concentrations of Zn2+, Cd2+, Pb2+ and Cu2+ in hydrothermal plume of 

Okinawa Trough are significantly higher than those in seawater. The Manus hydrothermal plume showed 

positive CH4, Mn, Al and δ3He anomalies and a negative pH anomaly. Compared with the vent fluid 

(220~276°C, pH=2.5~3.5) of PACMANUS hydrothermal field, the vent fluid of DESMOS hydrothermal 

field is lower temperature (88~120°C or ≥120°C) and more acid (pH≤2.1). The lower values of 

2

34
H SS  and δD imply the mixing of acid volatile component and magmatic fluid. The distribution and 

element concentrations of the metalliferous sediments from the Okinawa trough and the Manus basin are 

different, and the microbial community in the metalliferous sediments from the two areas aslo are different. 

The hydrothermal products are divided into four types: Zn-rich type, Ba-Pb-Zn type, Si-sulfide type and 

Si-sulfide-sulfate type in the Okinawa trough and the Manus basin. The Pb and Au concentrations of the 

polymetallic sulfides in the Manus basin are significantly lower than those in the Okinawa trough. 

Key words    Seafloor hydrothermal activity;  magmatism;  geological tectonics;  Okinawa trough;  

Manus basin;  back-arc basins 


