
 

天津市深部地热资源水文地球化学特征及循环模式
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勘查开发工程研究中心, 天津  300304）

摘　要：文章通过水化学和同位素分析，研究天津市深部热储地热流体水化学特征、水岩相互作用

及其形成的水文地球化学过程，以揭示深部地热过程和循环机理，定量评价研究区热储温度、冷水

混合比例以及地热流体最大循环深度等，建立天津市深部地热流体循环概念模型。结果表明：（1）天

津市地热流体主要来自北部蓟县山区大气降水入渗补给，补给高程 443.34~722.7 m；（2）大气降水经

由入渗作用及周边深大断裂带，进入南部平原区封闭、半封闭的热储层，在径流过程中与围岩发生

充分的溶滤、吸附、碳酸盐再沉淀、阳离子交换、脱碳酸等多重作用，同时地热流体发生冷水混入现

象，地热流体初始温度为 94.54~160.90 ℃，最大循环深度达 2 383.29~4 279.29 m，冷水混合比例介于

0.01~0.77之间，混合后热储温度 67.06~121.38 ℃，热循环深度为 1 828.27~3 150.24 m，最终形成了现今

高钠离子、高氯离子、高溶解性总固体（TDS）的地热资源特征。

关键词：天津市；深部地热；水文地球化学；热储温度；硅−焓混合模型；循环模式

创新点：结合水文地球化学方法与同位素地球化学方法，系统研究天津地热流体水化学特征的空间

变化，定量评价冷水混合比例，探讨岩溶热储的循环演化规律；研究结果相辅相成，弥补了单一研究

方法可能存在的不足，并建立了地下热水循环模式概念模型。
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0    引　言

天津市地处华北平原北部，地热资源丰富，自

1936年开发利用伊始[1]，被广泛应用于温泉洗浴、生

活用水、供暖、养殖等众多领域。热储流体的起源、

补给、循环运移、赋存环境及其可更新性一直是理

论界及地热开发部门关注的热点，也是可持续开发

利用地热资源的关键性问题，利用环境同位素水文

地球化学方法研究热储的成因和起源成为地热流体

研究的一个重要发展方向。

34SSO4

国内外学者利用水文地球化学方法对地下热水

做了大量研究。Pastorelli等 [2] 利用水化学结合 D、
18O、 等同位素对瑞士阿尔卑斯山哥达隧道内的

地热流体进行分析，研究不同水化学类型地热流体

中主要元素的来源；Yassine等[3] 对阿尔及利亚东北

部的地热流体进行了水化学和同位素特征调查，查

明了地热流体和温泉的成因；Tian等 [4] 通过分析喜

马拉雅东部地区地热系统的水化学特征，对地热流

体中的化学组分、地热流体的水化学类型、热源等

取得一定认识；王云[5] 根据滇东南温泉地热流体 (水
 
 

资助项目：国家重点研发计划“典型干热岩系统热循环持续供热发电试验”（2021YFB1507404）；中国地质调查项目“东部地区干热岩资源调查评价”

（DD20221680）；中国地质调查项目“天津东丽−河北牛驼镇地热资源调查与试验”（DD20190127）

第一作者简介：张秋霞（1990−），硕士，工程师，主要从事水文地质及地热地质工作。E-mail：edu652524@163.com。

通信作者：李胜涛（1982−），博士，正高级工程师，主要从事深部地热资源探测评价与热储工程工作。E-mail：list07@mails.jlu.edu.cn。

收稿日期：2024 − 04 − 03 

第 44 卷　第 3 期  中　国　岩　溶 Vol. 44　No. 3

2025 年 6 月  CARSOLOGICA　SINICA Jun.  2025

张秋霞，刘东林，岳冬冬，等. 天津市深部地热资源水文地球化学特征及循环模式[J]. 中国岩溶，2025，44（3）：445-461.

DOI：10.11932/karst20250301

mailto:edu652524@163.com
mailto:list07@mails.jlu.edu.cn
https://doi.org/10.11932/karst20250301


和逸出气)的地球化学特征，分析了地热流体中离子

来源及成因、深部热储温度、气体成因等；赵子锐等[6]

通过分析高阳地热田地热流体样品的水化学及同位

素数据，研究了深部地热流体的形成与演化过程等。

自 1981年天津市启动深部地热资源勘查评价

工作以来，已开展大量水化学分析研究，基本查明了

天津市地区地热流体的水质和地球化学特征。张百

鸣等[7] 通过水文地球化学和同位素方法研究了各储

层地热流体的来源，确定了补给区、补给高程和各储

层间的水力联系，得出了地热流体补给微弱、径流缓

慢的结论；高宝珠等 [8] 利用环境同位素技术确定了

天津各储层地热流体的补给来源和年龄，结合水化

学特征，初步分析了各储层间的水力联系和径流关

系，结果表明沧县隆起的基岩地热流体和黄骅坳陷

的孔隙型地热流体通过沧东断裂有较好的联通；宋

美钰等[9] 通过水化学和同位素特征分析了地热流体

的水化学特征及各储层间的水力联系程度，结果表

明雾迷山组热储大规模开采使得深部地热流体上涌，

孔隙型热储垂向上没有明显的连通；杨吉龙等 [10]

通过水化学和氢氧同位素特征分析了河北牛驼镇和

天津市地热流体的赋存环境，结果表明天津地热田

奥陶系和雾迷山组地热流体与浅部第四系地下水水

力联系较强，同时存在垂向和侧向径流补给；秦莉红

等[11] 从化学类型、特殊组分、热储温度及地热流体

成因等方面对天津市平原区不同构造单元蓟县系雾

迷山组样品进行了分析研究，结果表明研究区热储

属于贫溴的含盐岩地层溶滤水，并采用玉髓温标预

测了热储温度；岳冬冬等[12] 通过水化学方法研究了

山岭子地热田雾迷山组热储流体的水化学特征、形

成机理及其赋存环境，得出地热流体的主要成因为

混合、碳酸盐岩溶解、阳离子交替吸附作用等。

通过分析发现，前人研究成果尚未对地热流体

的混合作用进行定量评价，且较少对循环演化规律

进行系统总结。本文通过对天津深部地热流体的水

文地球化学和同位素地球化学特征开展研究，定量

评价地热流体混合比例，系统分析岩溶热储循环演

化规律，以期为今后地热资源的可持续开发利用提

供理论支撑。 

1    研究区概况

天津市地处Ⅰ级构造单元华北地台北缘，以宁

河−宝坻断裂为界分为北部山区和南部平原区。

地热资源主要赋存于宁河−宝坻断裂以南的南部

平原区，在构造上横跨冀中坳陷、沧县隆起和黄骅

坳陷三个Ⅲ级构造单元，被断裂切割形成了Ⅳ级构

造单元凸起和凹陷相间排列、轴向多呈北东向展布

的构造格局[13]（图 1）。其地温异常区呈低、高、低

相间展布，并与地质构造的凹、凸、凹分布相一致。

区域上发育的热储层从新到老有孔隙型热储：新近

系明化镇组（Nm）、新近系馆陶组（Ng）和古近系东

营组（Ed），基岩裂隙型热储：奥陶系（O）、寒武系

（∈）和蓟县系雾迷山组（Jxw）热储。基岩裂隙型热

储开发利用主要集中在沧县隆起区，以基岩埋藏较

浅、热储层裂隙发育为主要特征，地热资源条件得

天独厚，其中雾迷山组三、四段为当前的主力储层，

岩石组合为一套富镁碳酸盐岩，岩性以深灰色粗晶

白云岩、燧石条带状白云岩为主。沧县隆起上钻孔

揭露顶板埋深为 1 752~2016 m，揭露厚度为 480~
1 032 m，单井出水量为 70~120 m3·h−1，最大可达 204
 m3·h−1，出水温度为 88~102 ℃，孔隙度为 1.0%~5.8%，
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图 1　天津市构造单元区划及采样点分布图

Fig. 1　Division of structural units and distribution map of
sampling points in Tianjin
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渗透率为 5.52×10−14m2[14−15]。区域流场特征是从西

北向东南方向流动，受地热井集中开采影响，局部

形成降落漏斗区。同一构造单元内，各储层之间的

地热水年龄显著不同，相互之间无明显水力联系 [7]，

但在沧县隆起核部，馆陶组大面积缺失，明化镇组

直接覆盖在基岩之上，基岩热水对明化镇组地热流

体存在一定的顶托补给作用[8]。 

2    研究方法
 

2.1    样品采集与测试

研究区共采集地热流体水样 67件，其中地表水

2件，第四系冷水 3件，明化镇组 13件，馆陶组 18件，

奥陶系 6件，寒武系 3件，雾迷山组 22件（图 1）。采

集的样品委托核工业北京地质研究院进行水质全分

析和氢氧同位素测试，水质全分析中阳离子使用

ICP方法进行离子浓度检测，阴离子使用离子色谱分

析，阴阳离子平衡误差控制在 3% 以内。氢氧同位素

测试仪器为 MAT-253同位素质谱仪，δD和 δ18O测

试精度分别为±0.1‰、±1‰。 

2.2    分析方法
 

2.2.1    补给高程

按照稳定同位素的高程效应，δD值随着地热流

体补给高程的增大而逐渐亏损，地热流体补给高程

公式为：

H = h+ (D−Dp)/grdD (1)

式中：H 为地热流体补给区高程（m）；h 为取样点高

程（m）；D 为地热流体中 δD值（%）；Dp 为取样点附

近大气降水 δD值（%）；grdD 为大气降水 δD高程梯

度 [−δ·（100 m）−1]。本研究选取华北地区大气降水

D同位素作为参考值，δD值为−55.02‰；大气降水

中 δD 高程梯度为−3‰·（100 m）−1[16]。 

2.2.2    地热温度计

采用 SiO2 温标估算地热井的热储温度，石英温

标和玉髓温标的计算公式如下[17]：

T石英(◦C) =
1 309

5.19− lgSiO2
−273.15 (2)

T玉髓(◦C) =
1 032

4.69− lgSiO2
−273.15 (3)

 

2.2.3    循环深度

热储循环深度计算公式如下[18]：

H =
t1− t2

I
+h (4)

式中：H 为地热流体循环深度（m）； t1 为热储温度

（℃） ； t2 为年平均气温 （℃） ； I 为平均地温梯度

[ ℃·（100 m）−1]；h 为恒温带深度（m）。天津市恒温带

平均深度取 25 m，年平均气温 12 ℃，平均地温梯度

取 3.5 ℃·（100 m）−1[19−20]。 

3    结果与分析
 

3.1    水文地球化学特征

HCO−3
SO2−

4

研究区地热流体分析结果见表 1。地热流体 pH
为 7.08~8.43，呈弱碱性，溶解性总固体（TDS）位于

762.1~6 040.4 mg·L−1，平均值 1 768.97 mg·L−1；从北向

南沿着径流方向，地热流体阴离子由以 为主逐

渐变为以 Cl−、 直至以 Cl−为主，孔隙型热储的水

化学类型由 HCO3-Na 型逐渐变为 Cl·SO4-Na 型，基

岩裂隙型热储的水化学类型由 HCO3·SO4·Cl-Na 型
过渡到 Cl·SO4-Na型，具有明显的分带性（图 2），其
TDS也逐渐增大。此外，地热流体 TDS没有随着温

度的升高显著增大，二者没有显著的相关性，且存在

同储层内温度较高的地热流体的 TDS反而较低（图 3），
指示地热流体可能发生了冷水的混合作用。

HCO−3

根据研究区地热流体样品测试数据绘制 Piper
三线图（图 4）。从 Na-Ca-Mg三角图中可知，所有地

热样品的阳离子投影在图中都相对集中，主要体现

在靠近 Na+一端，除部分奥陶系和寒武系地热井外，

其余样品 Na+含量在整个阳离子含量中占 60%~80%；

阴离子三角图显示，雾迷山组地热流体样品点分布

在 Cl−含量较高的区域，指示雾迷山组样品所处的地

质环境较为封闭，经过长时间的溶滤作用，Cl−含量较

高，TDS也较高。孔隙型热储样品的阴离子分布范

围较大，由以 为主，逐渐过渡到以 Cl−为主，指

示所处的地质环境由开放逐渐变为封闭。

通过对比多年地热流体水质分析成果可知，在

开采条件下，虽然个别离子组分含量因取样时环境

条件的差异表现出略微增大或减小的动态特点，但

这些变化没有影响地热流体的化学特征和水化学类

型，地热流体化学特征基本稳定，并没有因人为开采

扰动而出现离子成分的明显变化（图 5）。 
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表 1　研究区地热流体主要离子测试结果一览表

Table 1　List of main ions test results of geothermal fluids in the study area

样品 热储层
K+ Na+ Ca2+ Mg2+ Cl− SO2−

4 HCO−3 SiO2 TDS D 18O

mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 ‰ ‰
DB1 地表 30.3 552.0 62.9 68.6 657.0 353.0 408.0 9.7 1 930.2 −32.9 −4.4

DB2 地表 31.0 560.0 64.4 69.9 654.0 352.0 408.0 7.5 1 937.5 −27.8 −4.0

DS1 第四系 0.7 142.0 8.3 2.4 24.2 8.8 319.0 13.5 359.1 −70.4 −9.0

DS2 第四系 0.8 151.0 7.5 1.5 23.1 12.9 324.0 16.4 375.1 −71.2 −9.3

DS3 第四系 1.0 199.0 6.0 2.5 84.6 27.9 307.0 14.8 496.9 −72.4 −9.6
DR1 Nm 37.7 209.0 18.8 5.9 76.5 56.3 437.0 30.3 642.2 −69.8 −9.3

DR2 Nm 5.16 499.0 14.6 1.9 353.0 248.0 395.0 38.5 1 338.9 −72.1 −8.6

DR3 Nm 77.4 416.0 29.2 11.6 385.0 268.0 377.0 68.5 1 389.3 −66.7 −8.9

DR4 Nm 77.5 437.0 33.6 12.6 337.0 277.0 489.0 40.2 1 429.8 −67.9 −9.0

DR5 Nm 75.8 408.0 33.7 10.8 350.0 303.0 373.0 69.5 1 377.1 −67.5 −9.0

DR6 Nm 4.71 369.0 12.4 1.5 263.0 154.0 373.0 41.1 995.6 −68.5 −9.2

DR7 Nm 1.61 240.0 7.9 0.7 142.0 78.8 262.0 32.5 618.7 −71.8 −9.3

DR8 Nm 5.0 476.6 13.7 1.6 250.3 374.3 371.0 37.5 1 344.5 / /

DR9 Nm 9.1 792.9 55.7 11.0 633.1 798.5 227.0 31.6 2 445.4 / /

DR10 Nm 28.0 1 003.5 294.9 61.3 1 043.6 1 717.3 165.4 22.0 4 253.3 / /

DR11 Nm 4.7 715.4 70.7 7.8 351.7 971.0 260.6 28.0 2 279.6 / /

DR12 Nm 4.0 466 14.2 1.1 329.7 237.4 390.5 31.0 1 287.7 / /

DR13 Nm 3.1 403.8 11.5 1.1 210.9 241.4 414.9 27.5 1 118.8 / /

DR14 Ng 1.0 313.0 2.5 0.3 117.0 0.9 549.2 27.4 763.7 −64.0 −8.9

DR15 Ng 1.3 243.6 3.0 0.3 46.1 57.8 457.6 30.6 629.5 −35.1 −6.3

DR16 Ng 11.0 496.3 16.3 2.7 356.3 236.3 509.5 35.2 1 408.9 −70.5 −8.6

DR17 Ng 57.6 445.5 28.8 6.2 390.0 240.9 463.8 51.0 1 451.9 −72.0 −9.1

DR18 Ng 41.8 454.7 38.0 6.5 390.0 225.3 488.2 44.5 1 444.9 / /

DR19 Ng 1.4 384.8 4.1 0.5 241.1 0.9 610.2 27.8 980.7 −70.0 −9.4

DR20 Ng 28.1 512.0 28.2 6.3 374.0 252.6 506.5 34.5 1 501.0 / /

DR21 Ng 4.1 607.9 10.9 0.9 528.2 201.9 482.1 41.5 1 648.5 / /

DR22 Ng 4.0 610.0 10.7 0.8 531.8 202.6 500.4 39.0 1 661.1 / /

DR23 Ng 2.4 268.9 3.9 0.3 74.4 82.8 463.8 34.6 705.2 / /

DR24 Ng 19.7 498.5 30.9 6.1 372.2 239.7 524.8 30.5 1 460.0 −68.0 −9.0

DR25 Ng 3.9 515.6 10.5 0.6 320.8 232.9 518.7 40.5 1 402.2 −73.0 −9.2

DR26 Ng 3.8 479.1 9.1 1.0 351.0 220.2 482.1 38.5 1 355.8 −72.0 −9.1

DR27 Ng 31.6 465.0 24.9 5.5 356.3 228.2 463.8 39.4 1 406.8 / /

DR28 Ng 1.5 324.6 4.9 0.3 108.1 124.2 485.1 32.4 844.6 −71.0 −9.4

DR29 Ng 3.6 565.4 12.2 1.0 379.3 272.8 463.8 35.0 1 516.2 / /

DR30 Ng 3.1 238.4 9.3 3.0 53.2 36.3 506.5 48.5 657.1 / /

DR31 Ng 1.9 245.9 3.2 0.4 58.5 14.8 494.3 50.5 634.4 / /

DR32 O 77.8 399.9 28.7 8.5 361.6 257.7 396.6 71.5 1 404.0 −38.2 −6.7

DR33 O 46.2 810.3 479.4 99.6 828.5 1 845.2 247.1 27.0 4 259.8 / /

DR34 O 42.5 821.5 530.3 92.8 822.8 1933.0 211.7 34.0 4 382.8 −66.0 −9.1

DR35 O 51.9 892.2 569.6 114.5 1 031.6 2 231.4 180.1 0.0 5 016.3 / /

DR36 O 54.6 451.9 43.0 7.9 382.9 278.0 463.8 48.5 1 498.7 −65.0 −12.9

DR37 O 7.2 406.3 14.4 2.3 319.0 89.4 494.3 29.5 1 115.3 / /

DR38 ∈ 76.0 419.0 33.1 10.4 379.3 268.2 408.8 67.5 1 457.9 −72.0 −10.0
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续表 1
 

样品 热储层
K+ Na+ Ca2+ Mg2+ Cl− SO2−

4 HCO−3 SiO2 TDS D 18O

mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 mg·L−1 ‰ ‰
DR39 ∈ 61.8 507.8 26.6 9.3 437.1 311.6 370.4 61.0 1 600.7 / /

DR40 ∈ 56.2 1 171.1 470.5 97.7 1 397.1 1 798.4 205.6 0.0 5 124.6 / /
DR41 Jxw 111.7 1 650.1 367.9 82.8 2 217.4 1 375.1 195.9 0.0 5 942.5 −61.6 −9.6

DR42 Jxw 76.4 424.2 30.3 9.0 375.8 270.2 408.8 68.5 1 458.8 −56.4 −8.4

DR43 Jxw 65.4 410.5 35.3 9.1 414.8 286.1 311.2 67.0 1 443.8 −71.9 −9.2

DR44 Jxw 73.9 426.4 28.0 10.1 397.0 269.7 369.2 66.5 1 456.2 −71.9 −9.3

DR45 Jxw 79.4 397.0 31.9 8.2 358.0 256.6 390.5 71.0 1 397.4 −67.2 −9.1

DR46 Jxw 78.9 396.1 41.9 9.0 354.5 258.8 427.1 73.0 1 425.8 −60.6 −8.2

DR47 Jxw 69.1 505.9 30.2 11.2 432.8 368.1 360.0 68.0 1 665.3 −69.0 −9.4

DR48 Jxw 59.8 594.9 40.4 12.3 522.2 403.5 374.1 51.0 1 871.2 −68.0 −9.5

DR49 Jxw 72.0 516.7 30.8 11.3 450.2 355.7 357.0 66.0 1 681.2 / /

DR50 Jxw 72.2 600.9 39.3 14.5 577.8 355.7 350.9 0.0 1 890.4 / /

DR51 Jxw 64.3 617.0 43.3 15.9 610.5 392.1 349.6 55.0 1 972.9 / /

DR52 Jxw 74.2 772.0 90.3 16.8 762.2 607.2 312.4 74.5 2 553.4 / /

DR53 Jxw 65.8 454.1 31.0 10.9 439.9 262.3 409.4 59.5 1 528.2 −65.0 −9.4

DR54 Jxw 61.3 547.7 38.5 11.5 509.8 377.5 379.5 57.0 1 793.1 / /

DR55 Jxw 65.7 447.8 28.0 11.1 429.3 247.4 422.3 62.5 1 503.0 −74.0 −8.7

DR56 Jxw 45.5 508.9 30.3 5.7 428.9 244.9 494.3 63.5 1 574.9 −66.0 −8.1

DR57 Jxw 76.7 436.6 24.6 10.9 425.4 281.8 332.6 68.0 1 490.3 / /

DR58 Jxw 76.8 410.1 28.0 9.1 365.1 263.8 384.4 62.5 1 407.6 / /

DR59 Jxw 78.5 404.4 28.8 9.1 368.7 271.5 378.3 67.5 1 417.7 / /

DR60 Jxw 74.5 414.9 28.5 9.0 375.8 266.9 357.0 69.0 1 417.1 / /

DR61 Jxw 71.1 457.6 33.6 10.6 411.2 288.8 402.7 35.5 1 509.8 −68.0 −9.4
DR62 Jxw 69.8 477.2 32.7 12.2 439.6 306.2 399.7 60.5 1 598.1 / /

注：“/”表示该指标未测试。
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图 2　明化镇组（a）、馆陶组（b）和雾迷山组（c）地热流体水化学类型空间分布图

Fig. 2　Spatial distribution of hydrochemical types of geothermal fluids in Minghuazhen (a), Guantao (b) and Wumishan formations (c)
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3.2    同位素地球化学特征

氢氧同位素在地热流体循环过程中可保持相对

稳定，是地热流体运动分析的良好示踪剂[21−23]，可有

效识别地热流体来源和混合过程[24]。研究区地热流

体和地表水以及第四系冷水均落在全球大气降水线

（GMWL，δD=8δ18O+10）[25] 和当地大气降水线（LMWL，

δD=7.45δ18O+6.6） [26] 附近（图 6），显示大气降水为区

内地热流体的主要补给来源。大部分地热流体的氢

氧同位素表现出一定的漂移，表明地热流体不是直

接来源于当地大气降水的就近补给，而是经历了较

长时间的深循环[27]，其水循环以侧向补给为主，地热

流体在循环过程中与围岩存在氧同位素交换。

根据地热流体补给高程公式计算可得出研究区

热储地热流体的补给高程为 443.34~722.7 m，与蓟县

山区海拔相吻合，指示地热流体的补给区位于北部

蓟县山区，与前人的研究结论一致。
 

3.3    水−岩相互作用

利用 Gibbs 图解可判断地下水化学组分的成因
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图 3　研究区地热流体温度与 TDS 关系图

Fig. 3　Relationship between temperatures and TDS of
geothermal fluids in the study area
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Fig. 5　Variation trend of major parameters in typical geothermal wells of Minghuazhen Formation (a) and the Wumishan Formation (B)
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类型，如岩石风化型、蒸发−结晶型以及大气降水型[28]。

由图 7可知，样品点均落在蒸发−结晶和岩石风化

作用控制区，考虑到工作区并不属于干旱区，气候类

型为温带季风气候，年平均气温 11.4~12.9 ℃。年平

均降水量为 520~660 mm，表明水−岩作用是控制研

究区地热流体化学组分的主要因素[29]。
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图 7　研究区地热流体 Gibbs 图（左图为阴离子图，右图为阳离子图）

Fig. 7　Gibbs diagram of geothermal fluids in the study area (left:anion diagram; right:cation diagram)
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岩石矿物溶解过程是控制地热流体水化学特征

的关键因素[30]。通过离子比例系数，可进一步分析

发生在地热含水层中的地球化学反应[31-32]。从图 8a
可知，研究区地热流体的 r（Na+） /r（Cl−）的比值在

1∶1附近偏向 Na+一侧，表明地热流体中 Na+和 Cl−

除受到岩盐溶解影响外，还受到硅酸盐溶解的影响。

地热样品的 r(Ca2++ Mg2+)/r(SO  + )＞1（图 8b），
表明地热流体离子主要受碳酸盐矿物溶解影响[33-34]。

Ca2+/SO 比值远离石膏溶解线（图 8c），呈明显的正

相关关系，说明地热流体水化学成分受围岩中石膏

矿物溶解的影响，地热样品偏向 一侧。此外，岩

溶热储地热流体中 浓度随 Ca2+浓度升高而降

低（图 8d），两者具有一定的负相关关系，同时

与 SO 也呈负相关关系（图 8e），表明地球化学过程

受到共离子效应控制，也就是石膏的溶解促进了

CaCO3 沉淀，长期的再沉淀作用使得 Ca2+和 浓

度差异较大。

地热流体中的 Na+/Ca2+比值很大，Mg2+/Ca2+均小

于 1（图 8f），这是由于 Na+性质稳定，不易形成沉淀，

随着溶滤作用含量逐渐增大，而封闭的还原环境中

pH较大，Ca2+和 Mg2+易形成沉淀，同时 Ca2+和 Mg2+含
量也受温度控制，在地热流体向深度循环过程中，

CO2 随着温度的升高而逸出，钙镁离子由于脱气作

用含量急剧减少。另外，Mg2+极易和高温下稳定的

黏土矿物结合[35]，随着温度升高 Mg2+含量比 Ca2+含
量更小。

水−岩作用中的阳离子交换吸附可以通过氯碱

指数（CAI）来识别 [36]，研究区地热流体 CAI均＜0
（图 9），说明地热流体 Ca2+和 Mg2+ 与围岩中  Na+和
K+发生了阳离子交换[37]，这也会进一步导致 Na+含量

增加而 Ca2+和 Mg2+含量减小。同时孔隙型热储的

CAI绝对值大于碳酸盐岩型热储，表明孔隙型热储

的阳离子交换作用强于碳酸盐岩热储。 

4    深部地热流体循环过程
 

4.1    地热流体平衡状态

使用地热温标法判断热储温度的前提是用作地

热温标的物质和热储中的矿物达到平衡。有时由于

浅层冷水的混入或者其他一些化学反应的发生可能
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导致作为地热温标的化学组分与热储中的矿物不平

衡，因此需要检验热水和矿物的平衡状态。Na-K-Mg

三角图常被用来评价水−岩平衡状态 [38]，图中将水

分为完全平衡，部分平衡和未成熟水（与矿石的溶解

过程很少或者没有达到平衡）三种类型。利用这张

图可判断地热流体是否适合应用阳离子地热温标法

计算热储温度。图 10展示了研究区内地热流体的

Na-K-Mg三角图分布情况，结果显示所有样品均落

在部分平衡水和未成熟水区域，说明地热流体水−

岩之间尚未达到离子平衡状态，溶解作用仍在进行，

或地热流体由深部向地表上升过程中有冷水的混入，

从而使得离子含量被稀释变小，不适合利用阳离子
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地温计估算储层热储温度。

矿物饱和指数可用来评价矿物与水体的平衡程

度[39]。本文使用 PHREEQC软件计算了部分地热流

体样的矿物饱和指数（SI）（图 11）。地热流体中卤化

物矿物岩盐和钾盐的 SI远远小于 0，说明卤化物持

续溶解。硬石膏和石膏均处于未饱和状态，说明硫

酸盐还将继续溶解。大部分地热流体中文石、方解

石、白云石过饱和，表明碳酸盐出现明显的沉淀现象，

与水化学分析结论一致。控制热水中 SiO2 浓度的石

英、玉髓等矿物处于过饱和或近饱和状态，说明

SiO2 地热温标法可用于研究区地热流体的热储温度

的估算。
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Fig. 11　Box diagram of the partial mineral saturation index of
geothermal fluids in the study area

  

4.2    热储温度估算
 

4.2.1    地球化学温标

在地热流体形成与演化过程研究中，利用地热

温标计算地热流体的热储温度被广泛应用[40−42]。

SiO2 地热温标的理论基础为含硅矿物在热液中的沉

淀−溶解平衡理论，当 pH＜8.5时，温度起着决定性

的影响，石英和无定型二氧化硅的溶解度在 100~300 ℃

内随温度升高而迅速变大，当热水温度下降到 180 ℃
以下时，温度越低，SiO2 沉淀速率越慢，上述特点使

得 SiO2 可作为地热温标[43]。石英温标和玉髓温标估

算的热储温度见表 2。从计算结果可知，利用石英温

标估算的温度整体比玉髓温标高，石英温标估算温

度均大于地热井出水温度，由于玉髓处于近饱和状

态，未完全饱和，故玉髓温标估算温度大部分略小于

地热井出水温度。取石英温标计算结果代表储层温

度，研究区热储温度为 67.06~121.38 ℃。 

4.2.2    硅−焓混合模型

研究区地热流体均为部分平衡水或混合水和未

成熟水，表明其存在浅部冷水混合的可能 [44]。冷水

混入的原因推测为：（1）深大断裂沟通了深部地热流

体，使储层内地热流体受到深部地热流体补给，赵苏

民等[14] 的研究表明在沧东断裂附近的深部热储层以

水为介质，通过断裂破损通道机岩体裂隙以对流的

方式传递到浅部，并对松散盖层的热储层产生影响；

（2）地热流体在上升过程中，有浅层冷水混入，大量

的研究表明地热流体在上涌过程中可能与浅层冷水

发生混合[45−49]。利用硅−焓混合模型及方程可消除

冷水混入的影响，计算出地热流体深部循环温度及

冷水混合比例[50−51]。

石英的溶解度控制着地热系统溶解硅的含量，

因此根据热力学平衡，可通过混合水中的硅含量来

反演混合前处于平衡态的深部热水端元的初始条件，

进而通过混合模型得出各热水中冷水端元及深部热

水端元各占的比例（该方法适用于混合前未发生蒸

汽损失的情况）。饱和水的焓和 SiO2 含量与温度的

关系见表 3，本次计算采用的冷水为第四系冷水样的

平均值，温度为 15 ℃，SiO2 含量为 14.87 mg·L−1。

根据硅−焓混合模型公式分别作出焓和 SiO2 含

量与温度的函数关系（图 12），其交点对应的横纵坐
 

表 2　研究区热储温度估算

Table 2　Temperature estimation of heat storage in the study area

热储层
T石英/ ℃ T玉髓/ ℃

最小值 最大值 平均值 最小值 最大值 平均值

明化镇组 67.06 117.80 87.92 35.13 89.18 57.15
馆陶组 75.71 102.74 88.70 44.17 72.88 57.91
奥陶系 75.11 119.27 91.63 43.55 90.78 61.12
寒武系 111.32 116.35 113.84 82.14 87.60 84.87

雾迷山组 86.49 121.38 112.41 55.54 93.09 83.35
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标即为热储温度和冷水混合比例。根据硅−焓混合

模型计算样品的热储循环温度和冷水混合比例（表 4，
图 13）。结果显示：研究区地热流体均存在不同程度

冷水混入的情况，冷水混入比例在 0.01~0.77之间，

地热流体循环深部温度为 94.54~160.90 ℃，上部热

储冷水混合比例较下部的高，下部热储的循环温度

总体比上部的高，推测是由于上部热储距离地表更

近，更容易受到冷水的混入。此外，奥陶系热储

DR34冷水混入比例为 0.77，远远高于其他奥陶系地

热井，DR34测试数据显示其 3H含量高达 20.77±
3.30TU（未发表），远大于一般地热流体的3H含量，高

宝珠等[8] 的研究中，与 DR34井距离较近的 NK14其
3H含量也高达 11TU，推测该区域受第四系地下水影

响较大，可能发生了冷热水的直接串通。

 

表 3　焓和 SiO2 含量与温度关系表

Table 3　Relationship between enthalpy, SiO2 content, and temperature

温度/ ℃ 焓/J·g−1 SiO2/mg·L
−1 温度/ ℃ 焓/J·g−1 SiO2/mg·L

−1

50 50.0 13.5 200 203.6 265.0

75 75.0 26.0 225 230.9 365.0

100 100.1 48.0 250 259.2 486.0

125 125.1 80.0 275 289.0 614.0

150 151.0 125.0 300 321.0 692.0

175 177.0 185.0
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图 12　研究区各储层典型地热井硅−焓模型

Fig. 12　Silicon-enthalpy model of typical geothermal wells in the reserviors of the study area
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对比硅−焓模型和 SiO2 温标计算结果，两者相

差较大，主要原因是地热流体经过深循环增温后，在

径流过程中有冷水混入，混合后地热流体在热储层

中重新达到相对平衡，采集的地热样品直接利用

SiO2 温标计算的是储层中部的温度，硅−焓模型去

除了冷水混入的影响，计算的是地热流体循环的深

部热储温度。如果地热流体与冷水混合前发生扩容

从而发生蒸汽损失导致 SiO2 含量过高，也会导致计

算结果有误差。但整体来说硅−焓模型计算结果相

对更能代表地热流体循环的真实温度。 

4.3    循环深度计算

天津市地热资源为沉积盆地型，其地热流体由大

气降水入渗后，在高大地热流背景下经深部径流加热

形成，温度主要受地热增温控制，地热流体循环深度

越大，温度就越高。根据石英温标和混合模型估算的

热储温度，结合平均地温梯度计算地热流体的最大循

环深度（表 5）。依据石英温标计算结果得出的是储层

中部的热循环深度，范围在 1 828.27~3 150.24 m，依据

混合模型计算结果得出的是深部热储的最大热循环

深度，范围在 2 383.29~4 279.29 m[52]。

对比二者计算结果可知，部分地热井（带*地热

井）基于石英温标计算的循环深度小于井深，而基于

硅−焓模型计算的循环深度除 DR53外均大于井深。

例如，DR18井深 2 496 m，基于 SiO2 温标计算的循环

深度为 2 437.94 m，而基于硅−焓模型计算的循环深

度为 3 121.29 m；DR52井深 3 801 m，基于 SiO2 温标

计算的循环深度为 3 150.24 m，而基于硅−焓模型计

算的循环深度为 4 279.29 m；DR62井深 3 249 m，基

于 SiO2 温标计算的循环深度为 2 851.25 m，而基于硅

−焓模型计算的循环深度为 3 605.00 m。这也进一

步说明基于硅−焓模型的计算结果更能代表地热流

体真实温度和循环深度。 

4.4    建立循环概念模型

研究区发育砂岩与基岩两类热储系统。砂岩热

储形成于新近纪陆相碎屑沉积环境，沉积厚度大，渗

透性好，广泛接受大气降水补给，与第四系盖层构成

封闭储集系统，地热流体以垂向热传导为主，只在局

部地区受基岩热储顶托补给或在断裂附近有深循环

热水的混入（如馆陶组热储的 DR18井），循环深度

2 448.43~3 201.57 m；基岩热储起源于中−新元古代

海相碳酸盐岩建造，经多期构造运动和岩溶作用形

成以构造−溶蚀缝洞为主的储集网络，进入新近纪

重新沉积封闭，但北部蓟县山区基岩裸露，构成半开

放深循环对流环境，大气降水沿断裂、裂隙等通道向

深部运移，循环深度 2 383.29~4 279.29 m。

根据水化学和同位素研究结果，初步建立研究

区地热流体循环概念模型（图 14），以宁河−宝坻断

裂为界，补给区主要位于北部蓟县基岩裸露区，大气

 

表 4　硅−焓模型计算地热流体循环温度和冷水混合比例结果统计表

Table 4　Statistics of geothermal fluid circulation temperatures and cold water
mixing ratios calculated by silicon enthalpy model

热储层
T循环/ ℃ 冷水混合比例

最小值 最大值 平均值 最小值 最大值 平均值

明化镇组 103.18 154.26 120.49 0.40 0.71 0.54
馆陶组 96.82 136.99 117.34 0.41 0.73 0.54
奥陶系 94.54 139.36 120.06 0.01 0.77 0.37
寒武系 126.57 143.52 135.04 0.31 0.43 0.37

雾迷山组 123.18 160.90 135.85 0.25 0.54 0.37
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图 13　硅−焓模型估算的热储循环温度和

冷水混入比例统计图

Fig. 13　Statistics of reservoir temperatures and cold water
mixing ratios estimated by silicon enthalpy model

第 44 卷　第 3 期 张秋霞等：天津市深部地热资源水文地球化学特征及循环模式 455



 

表 5　地热流体不同方法计算温度及深度对比表

Table 5　Comparison of temperatures and depths calculated by different methods for geothermal fluids

样品 储层 T1/℃ T2/℃ T3 /℃ H1/m H2/m H3/m 样品 储层 T1/℃ T2/℃ T3/℃ H1/m H2/m H3/m
DR3 Nm 79 117.12 154.26 1 510 3 028.50 4 089.57 DR43 Jxw 91 115.98 139.07 2 546 2 995.82 3 655.57

DR8 Nm 69 88.86 106.33 891 2 220.87 2 720.14 DR44 Jxw 97 115.60 131.58 2 707 2 985.08 3 441.57

DR12 Nm 55 80.76 103.18 1 290 1 989.69 2 630.14 DR45 Jxw 99 118.91 136.95 2 328 3 079.68 3 595.00

DR14 Ng 49 75.71 99.08 1 571 1 845.21 2 513.00 DR46 Jxw 98 120.34 140.68 2 373 3 120.31 3 701.49

DR15 Ng 63 80.23 96.82 1 916 1 974.29 2 448.43 DR47 Jxw 85 116.72 146.20 2 442 3 017.13 3 859.29

DR16 Ng 63 86.12 107.15 1 750 2 142.83 2 743.57 DR48 Jxw 79 102.74 123.18 2 500 2 617.48 3 201.63

DR17 Ng 79 102.74 123.18 1 325 2 617.48 3 201.57 DR49 Jxw 95 115.22 133.01 1 623 2 974.28 3 482.43

DR18* Ng 71 96.45 120.37 2 496 2 437.94 3 121.29 DR51 Jxw 78 106.31 132.69 1851 2 719.58 3 473.40

DR20 Ng 51 85.27 121.82 1 393 2 118.31 3 162.71 DR52* Jxw 82 121.38 160.90 3 801 3 150.24 4 279.29

DR24 Ng 48 80.09 114.71 1 314 1 970.42 2 959.57 DR53* Jxw 83 110.10 135.41 3 658 2 827.99 3 551.06

DR32 O 99 119.27 138.24 2 760 3 089.92 3 631.86 DR54* Jxw 79 108.02 135.67 3 282 2 768.55 3 558.43

DR33 O 56 75.11 94.54 1 388 1 828.27 2 383.29 DR55 Jxw 91 112.52 131.13 1 673 2 896.91 3 428.66

DR34 O 43 84.64 139.36 1 516 2 100.57 3 663.86 DR56* Jxw 84 113.30 141.15 3 102 2 919.34 3 714.89

DR36 O 100 100.40 101.59 1 312 2 550.59 2 584.71 DR57 Jxw 93 116.72 138.52 2 650 3 017.13 3 639.86

DR37 O 78.71 126.57 1822 1 931.14 3 298.43 DR58 Jxw 97 112.52 124.31 2 538 2 896.91 3 233.86

DR38 ∈ 50 116.35 143.52 2 200 3 006.50 3 782.71 DR59 Jxw 96 116.35 134.52 2 876 3 006.50 3 525.57

DR39 ∈ 92 111.32 126.57 2010 2 862.77 3 298.43 DR60 Jxw 97 117.46 135.91 2 176 3 038.20 3 565.29
DR41* Jxw 84 105.96 123.97 2 778 2 709.62 3 224.14 DR62* Jxw 83 110.92 137.30 3 249 2 851.25 3 605.00

注：T1为出水温度；T2为基于石英温标估算的热储温度；T3为基于硅−焓模型估算的热储温度；H1为地热井成井深度；H2为基于SiO2温标计算的地热流体循

环深度；H3为基于硅−焓模型计算的地热流体最大循环深度。
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图 14　研究区地热流体循环概念模型图

Fig. 14　Conceptual model of geothermal fluid circulation in the study area
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HCO−3

降水经由入渗作用及周边深大断裂带，进入南部平

原区封闭、半封闭的热储层中，在径流过程中经深部

热源加热温度逐渐升高。地下热水经过漫长的地质

时代，方解石、白云石溶解达到平衡， 处于平衡

状态，Ca2+、Mg2+由于发生阳离子交换、吸附等作用

逐渐减少，而水中的岩盐溶解度大，Na+和 Cl−在长时

间运移过程中大量聚集，不断富集，具有高 Na+、高

Cl−和高 TDS的特征。地热流体在径流中还发生了

冷水混入，最终形成了现今的地热资源特征。 

5    结　论

（1）天津市深部地热流体呈弱碱性，水化学类型

沿着径流方向具有明显的分带性，由重碳酸钠型向

氯钠型逐渐演化；垂向上，孔隙型热储和基岩裂隙型

热储由于地层岩性不同，在水−岩作用过程中水化

学特征也表现出明显差异；多年监测资料表明地热

流体主要离子浓度和 TDS基本稳定。

（2）水−岩作用是控制研究区地热流体化学组

分的主要因素。地下热水经过漫长的地质时代，在

径流过程中与围岩发生了充分的溶滤、吸附、碳酸

盐再沉淀、阳离子交换、脱碳酸等多重作用，最终形

成高 Na+、高 Cl−和高 TDS的地热流体。

（3）研究区地热流体的补给来源主要为大气降

水，补给高程 443.34~722.7 m，补给区为北部蓟县山

区基岩裸露区。大气降水经由入渗作用及周边深大

断裂带，进入南部平原区封闭、半封闭的热储层，在

径流过程中经深循环加热形成深部地热流体，地热

流 体 初 始 温度 94.54~160.90 ℃， 最 大 循 环 深 度

2 383.29~4 279.29 m，地热流体在径流过程中有冷水

混入，混合比例在 0.01~0.77，混合后热储温度为

67.06~121.38 ℃，热循环深度为 1 828.27~3 150.24 m。

（4）硅−焓模型去除了冷水可能混入的影响，计

算结果更能代表地热流体循环的真实温度，其计算

结果显示研究区地热流体均存在不同程度冷水混入

的情况，因上部热储距离地表更近，更容易受到冷水

的混入，下部热储的循环温度总体比上部的高，冷水

混合比例上部热储较下部的高。
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Abstract    Geothermal  resources,  as  a  pivotal  renewable  and  environmentally  benign  energy  source  for  advancing
green development and establishing a clean energy system, hold immense potential for exploitation in Tianjin. Tianjin
is situated in the northern region of the North China Plain, and its geothermal resources are predominantly distributed
in  the  southern  plain  area,  south  of  the  Ninghe–Baodi  Fault.  These  resources  encompass  porous  thermal  reservoirs
within  the  Neogene  Minghuazhen  Formation  and  the  Guantao  Formation,  as  well  as  bedrock  fracture-type  thermal
reservoirs  in  the  Ordovician,  Cambrian,  and  Mesoproterozoic  Wumishan  Formation  (Jixian  System).  By  integrating
hydrochemical and isotope geochemical signatures, this study aims to quantitatively evaluate the mixing proportions of
deep geothermal fluids and to systematically elucidate the circulation patterns of deep geothermal reservoirs, thereby
providing a theoretical basis for the sustainable development of Tianjin’s geothermal resources.
　　Sampling and analytical testing of geothermal fluids indicated a pH range of 7.08 to 8.43, suggesting a weakly
alkaline nature. The TDS ranged from 762.1 to 6,040.4 mg·L−1, averaging at 1,768.97 mg·L−1. Along the flow path, the
anionic composition of the geothermal fluids exhibited significant shifts,  transitioning from   dominance to Cl−

and  dominance. This transition was accompanied by an increase in TDS. Both porous geothermal reservoirs and
bedrock fracture-type geothermal reservoirs displayed distinct spatial  zonation in their hydrochemical characteristics.
An in-depth analysis using Gibbs plots and ion ratio coefficients demonstrated that water-rock interactions are the key
factors influencing the chemical composition of geothermal fluids. Specifically, Cl− and Na+ primarily originate from
the  dissolution  of  salt  rocks.  In  contrast,  Ca2+  and  Mg2+  ions  are  mainly  affected  by  the  dissolution  of  carbonate
minerals.  Furthermore,  cation  exchange  processes  resulted  in  an  increase  in  Na+  concentrations  and  a  corresponding
decrease in Ca2+ and Mg2+concentrations. Gypsum dissolution also served as a significant source of   in geothermal
fluids.  The  dissolution  of  gysum  induced  a  common  ion  effect  that  promoted  the  precipitation  of  CaCO3,  further
reducing the concentrations of  Ca2+ and  .  Isotopic  analysis  of  hydrogen and oxygen revealed that  atmospheric
precipitation  is  the  primary  source  of  recharge  for  geothermal  fluids.  However,  the  isotopic  drift  observed  in  most
geothermal fluids indicated that they did not originate directly from local precipitation. Instead, these fluids underwent
deep  circulation,  with  lateral  recharge  serving  as  the  main  mode  of  replenishment.  During  circulation,  these  fluids
exchanged oxygen isotopes with the surrounding rocks.
　　Plotting the geothermal fluids on the Na-K-Mg ternary diagram showed that all samples fell within the partially
equilibrated and immature fields, indicating that either (i) the fluid–rock system has not reached cationic equilibrium,
or (ii) the ascending deep fluids have been diluted by shallow cold water. Consequently, cationic geothermometers are
not  recommended  for  estimating  reservoir  temperatures.  Calculations  by  PHREEQC  software  showed  quartz  and
chalcedony  to  be  in  supersaturation  or  near  saturation,  suggesting  that  SiO2  geothermometry  can  reliably  estimate
temperatures. Reservoir temperatures derived from the quartz geothermometer were generally higher than those from
the chalcedony geothermometer and exceeded the measured wellhead temperatures. Therefore, we adopted the quartz
geothermometer results as representative of the reservoir temperature. The estimated thermal storage temperature range
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in the study area was between 67.06 °C and 121.38°C.
　　Using  the  silicon-enthalpy  hybrid  model,  we  analyzed  deep  circulation  temperatures  and  cold  water  mixing  in
geothermal  fluids.  The  cold  water  mixing  ratios  ranged  from  0.01  to  0.77,  resulting  in  estimated  deep  circulation
temperatures of the geothermal fluids between 94.54 °C and 160.90°C. To ascertain the maximum circulation depth of
the geothermal fluids, we integrated the reservoir temperatures derived from both the quartz geothermometer and the
hybrid  model,  along  with  the  average  geothermal  gradient.  The  quartz  geothermometer  results  indicated  that  the
thermal circulation depth of the middle reservoir  ranged approximately from 1,828.27 m to 3,150.24 m. Conversely,
the  hybrid  model  calculations  revealed  a  deeper  maximum thermal  circulation  depth  for  the  deep  reservoir,  ranging
from 2,383.28 m to 4,279.28 m.
　 　Based  on  the  aforementioned  study,  we  have  developed  an  initial  conceptual  model  for  geothermal  fluid
circulation.  This  model  divides  the  area  along  the  Ninghe–Baodi  Fault,  designating  the  recharge  zone  mainly  in  the
bedrock-exposed region of Jixian county to the north.  Atmospheric precipitation infiltrates through this  and adjacent
deep faults, entering enclosed and semi-enclosed thermal reservoirs in the southern plain. As the precipitation flows, it
is  progressively  heated  by  underlying  heat  sources.  Over  extended  geological  periods,  the  dissolution  of  calcite  and
dolomite reaches equilibrium in the groundwater, maintaining a stable HCO3

− concentration. Meanwhile, Ca2+ and Mg2+

undergo  processes  such  as  cation  exchange  and  adsorption,  leading  to  their  gradual  reduction.  In  contrast,  highly
soluble  rock  salt  results  in  significant  accumulation  of  Na+  and  Cl−  during  prolonged  migration.  Consequently,  the
geothermal  fluids  exhibit  high concentrations  of  Na+,  Cl−,  and TDS.  Furthermore,  the  mixing of  cold water  with  the
geothermal  fluids  along  their  flow  path  has  contributed  to  the  current  characteristics  of  geothermal  resources  in  the
study  area.  This  study  is  of  great  significance  for  understanding  the  genetic  mechanisms,  occurrence  modes,  and
geochemical evolution patterns of underground thermal water.

Key words    Tianjin,  deep  geothermal  resources,  hydrogeochemistry,  geothermal  reservoir  temperature,  silicon-
enthalpy hybrid model, circulation model
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