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环礁沉积体系的过程-产物关系: 勘察式模拟初探* 
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摘要    海洋沉积体系的定量模拟可分为仿真和勘察式模拟, 后者的目标是建立沉积特征的连续

谱、凝练新的科学问题。本文提出一个勘察式模拟的方法论框架, 即根据控制方程确定自变量的定

义域, 进而由模拟计算给出应变量的值域, 并结合物质收支平衡原理和“圆台状环礁”几何模型, 以

此方法预估环礁及其海底阶地物质输运和堆积格局。环礁是珊瑚礁的独特类型, 其礁盘区提供了礁

体生长和礁外坡、海底阶地堆积的几乎全部物源。结果表明, 环礁自身生长受控于生物碎屑生产, 而

海底阶地的范围和沉积速率不仅决定于离礁悬沙通量, 而且受到环礁外水深和海盆环流的制约。悬

沙输运和重力流过程形成常态沉降和水下滑坡的交替沉积。此模型所预测的环礁沉积体系高程-面积

曲线与南海环礁的实际曲线相对照, 可获得环礁演化的机制信息。模拟结果还提示了需进一步研究

的科学问题, 如环礁生长规模及其控制机制、环礁沉积体系中周期性沉积的时间尺度、环礁外坡由

于珊瑚生长自组织机制形成的重力流事件与地震等极端事件的对比和机制识别、环礁群的海底阶地

沉积记录多样性、海面变化对环礁演化的影响和沉积记录、环礁人居环境安全等。 
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海洋沉积动力学主要研究: (1) 动力过程(如浅水

环境的波浪、潮流、陆架与河口环流过程, 以及深水

环境沉积物重力流和大尺度海盆环流过程; (2) 过程-

产物关系(如沉积体系的形成演化); (3) 沉积记录的

解释(沉积物既是全球环境变化的贡献者, 也是其见

证者)。在方法论层面, 现场观测数据分析与模拟(通

过物理模型和数值模拟)是主要手段, 其中数值模拟

日益成为过程分析、模型输出数据引导的现场观测、

工作假说构建的工具。 

数值模拟有两种方式 , 即仿真模拟和勘察式模

拟(Murray, 2003)。前者依据连续方程和动量方程, 并

辅之以颗粒态物质行为、地貌均衡态、跨时间尺度的

经验公式(Roelvink et al, 2012), 目的是获取特定沉积

体系的特征, 自从 20 世纪中期以来已经开发了多种

模型并被广泛应用。虽然其模拟构架是基于普适性方

程的, 但所获结果却是案例性的。个案信息的集成被

用以归纳和提炼沉积体系的理论 , 这是一种自下而

上的方式。 

勘察式模拟的目的主要是形成某一类沉积体系

的过程-产物连续谱, 发现新的科学问题或工作假说, 

其要点是分析那些表征系统特征和演化影响因素的

变量的定义域 , 进而确定刻画系统响应的因变量的

值域(高抒, 2013)。因此, 勘察式模拟是自上而下式的, 

与仿真模拟构成相辅相成的关系。 

就沉积体系而言 , 勘察式模拟的指向主要是砂

质、泥质和碳酸盐沉积。地球表面的沉积物主要来

自岩浆岩风化 , 其产物以砂岩和泥岩为主 (Davis, 

1983; Miall, 2010), 但生物作用形成的碳酸盐沉积

也不可忽视 , 其中相当大的一部分是来自珊瑚礁

(Fagerstrom, 1987)。 

珊瑚礁可分为岸礁、堡礁、环礁等类型(Gardiner, 

1931; McLean et al, 1995; Woodroffe, 2003)。环礁是珊

瑚礁的独特类型 , 其礁盘区提供了礁体生长和礁外

坡、海底阶地堆积体的几乎全部物源。研究者们早就

发现, 由于气候和洋流分布因素的缘故, 在热带大洋

西部易于形成环礁, 太平洋、印度洋环礁以群岛的方
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式存在(Wiens, 1962; Stoddart, 1965), 例如马尔代夫

和法属波利尼西亚的环礁群岛 (Brown et al, 2020; 

Duvat et al, 2020)。我国南海也是环礁形成的主要区域

之一, 其面积超过 8 000 km2 (曾昭璇等, 1997; 赵焕庭

等, 1999), 是新生代后期边缘海扩张历史中形成的。 

环礁物质来源于生物生产 , 而碎屑物质在环礁

沉积体系的各部分之间如何分配、受控于哪些因素, 

需进行沉积动力学的分析。因此, 本文拟针对环礁沉

积体系来探讨勘察式模拟的方法。选择环礁作为研究

对象的理由是: (1) 与岸礁和堡礁相比, 环礁的物质来

源更为单一, 其数据处理相对而言较为简单; (2) 环礁

作为一个源汇系统同时涉及浅水和深水过程 , 不像

河流三角洲那样只涉及浅水环境 , 也不像海底扇那

样只涉及深水环境, 在沉积动力过程上具有典型性; 

(3) 环礁对全球变化很敏感, 有利于评价环礁沉积作

为全球变化参与者和记录者的角色。 

本项研究的目标是根据沉积物收支分析和环礁

几何形态假设, 确定主控变量的定义域范围, 量化环

礁及其海底阶地物质输运和堆积而导致的地貌演化

和沉积层序特征, 进而讨论环礁对海面变化的响应、

沉积记录多样性、勘察式模拟流程等问题。 

1  方法 

1.1  过程-产物关系建模与基本假设 

环礁接近海面的部分属于“碳酸盐台地”, 而环礁

外围水深较大处形成海底阶地(Betzler et al, 1999; 

Busson et al, 2019)。环礁沉积物由台地上珊瑚礁生长

所提供, 来源于珊瑚骨骼以及依赖于珊瑚礁而生长的

藻类、有孔虫、双壳类、腹足类等生物(Stockman et al, 

1967; Chave et al, 1972; Meng et al, 2020)。物质总量随

时间的变化可表达为物质收支方程(Gao et al, 1995; 

Wang et al, 1997; Barry et al, 2008; 高抒等, 2022):  

dM/dt = P + Q·M,           (1) 
式中, M为沉积体系的物质总量, dM/dt为总量随时间

的变化率, P 和 Q 为时间的函数, 其物理意义是对物

质增减有贡献的因素, 其中 P 是独立于 M 的源汇项, 

Q是与 M相关联的源汇函数。 

环礁形态表现出多样性(曾昭璇等, 1997), 有接

近圆形的, 指示环礁生长的各向同性, 也有椭圆形、

长条形的, 指示生长的各向异性。对实际的沉积体几

何形态进行简化, 有助于提高模拟的效率(Gao, 2007; 

Li et al, 2021)。最为简化的环礁形态如图 1所示, 它

代表各向同性的类型, 形态为圆台状, 环礁顶部半径

为 r, 环礁底部(海底)半径为 R, 水深为 H, 礁外坡倾

角为 α。根据图 1中所示几何关系, 可知:  

R = H/tanα + r.             (2) 

 

图 1  环礁形态的简化形态 
Fig.1  Simplified atoll morphology 

注: r为环礁顶部半径, R为环礁底部(海底)半径, H为水深, α为礁

外坡倾角 

 

在圆台状形态假定下, 环礁总质量为 

Ma = γ·V = π·γ·H·(R2+r2+R·r)/3,       (3) 
式中, Ma为圆台状环礁的物质总质量, γ 为沉积物干

容重, V为环礁体积。例如, 当 r=500 m和 H=1 040 m

时, Ma=9.5×1012 kg (γ=1 600 kg/m3)。假设环礁生长过

程中始终保持为圆台形态, 则随着 Ma 的增加, 环礁

顶部半径 r和底部半径 R也随之增大, 其随时间的变

化率为 

dMa/dt=πγH
d d d d

2R 2r R 3
d d d d

R r r R
r

t t t t
    
 

.  (4) 

要注意的是, 潟环礁顶部往往存在着 湖, 这可以

影响Ma的计算值, 但不影响 dMa/dt, 因此, 对于环礁

顶部平台简化假设 , 潟湖的存在不影响环礁生长的

计算结果。在水深和礁外坡倾角为常数的情形下 , 

dR/dt=dr/dt, 式(4)可改写为 

ad

d

M

t
=πγH(R+r)

d

d

r

t
,             (5) 

根据式(2)和(5)可知, 若 Ma的变化率为已知, 则 r 变

化率也可求出, 随着 Ma 增加, 圆台状环礁的体积也

是增大的。如前所述, Ma的增加是由于生物生长的贡

献; 由于珊瑚礁的主要生长范围是环礁水边线到 50 

m水深的范围, 因此, 其生物生长面积 S为 

S=S50–S0=π(50/tanα+r)2–πr2,       (6) 
式中, S50和 S0分别为 50 m和 0 m水深处的环礁面积。

若单位时间单位面积的生物物质生产为 Pt, 则 S范围

内的总生产率 M′为 

M′=Pt×S.                 (7) 
这部分物质形成之后 , 一部分留在圆台状环礁

之内, 另一部分则受到侵蚀、搬运作用影响, 被移出
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环礁范围, 被输往海底阶地(图 2)。图 2显示, 礁坪是

礁体物质的主要分布区, 位于珊瑚生长的地方, 其他

区域, 包括礁外坡上部 50 m 潟范围以外、中心 湖等

处, 为生物碎屑堆积; 海底阶地上, 靠近环礁处为生

物碎屑堆积, 到了外围则成为极细颗粒堆积。 

 

图 2  环礁生物物质的源汇特征示意图  
Fig.2  Source and sink characteristics of an atoll 

注: 珊瑚礁生长为主要物源, 成为环礁礁体的组成部分, 堆积于

圆台状环礁之内, 向海底阶地输出泥质碳酸盐岩颗粒, 形成层状

堆积体, 或者形成重力流沉积, 紧靠环礁外坡分布 

 
向海底阶地输出部分涉及两种机制 , 一是系统

内产生的细颗粒物质, 以悬沙方式向外扩散; 二是沉

积物重力流。细颗粒物质来源于生物生产、生物侵蚀

作用和物理侵蚀作用。例如, 在珊瑚礁上生活的微型

藻类生成泥质碳酸钙颗粒(Stockman et al, 1967); 鹦

鹉鱼啃食珊瑚礁体厚排泄出颗粒物质(Perry et al, 2015; 

Cramer et al, 2017); 在灰沙岛环境, 来自礁体的粗颗

粒物质可堆积成海滩(Illing, 1954; Ginsburg, 1956; Li 

et al, 2020), 而松散碎屑被波浪反复冲击、磨蚀, 最终

转化为悬浮颗粒, 此后可被水流带离环礁范围。 

环礁的物质来源和堆积方式还会引发沉积物重

力流。珊瑚生长区的物质越来越多, 最终导致块体的

崩落和下坡运动 , 此过程将带动先前堆积于礁外坡

的物质一起运动, 直至坡度达到新的平衡。重力流携

带的物质中, 较粗颗粒的组分堆积于礁外坡的底部, 

而较细颗粒以悬沙的形式继续向外扩散 , 广布到海

底阶地区域(Fagerstrom, 1987)。 

因此, 对于环礁而言, 其沉积物收支方程还可写为 

ad

d

M

t
=M′–Ms–Mg,             (8) 

式中, M′已由式(7)定义, Ms为细颗粒物质扩散造成的

损失, Mg为沉积物重力流造成的损失, Ma为圆台状环

礁的总质量。对于海底阶地而言, 后两者又成为堆积

体的物质来源, 其收支方程为 

td

d

M

t
 = Ms + Mg,             (9) 

式中, Mt为海底阶地沉积体的总质量。式(9)假定所有

来自环礁的物质均被圈闭于海底阶地范围。碳酸盐沉

积物在补偿深度以下受溶蚀作用影响 , 但环礁发育

的环境水深大多小于这个深度 , 故假定海底溶蚀造

成的损失可予以忽略。 

就堆积产物的悬沙扩散部分而言 , 细颗粒物质

扩散有两种情形。第一, 环礁周边的本底悬沙浓度由

于来自礁体的持续供给而保持在一定的水平 , 构成

本底沉积的来源。本底悬沙向外扩散时, 沿程接受的

垂向通量 F为 

F=∫T C Ws dt,            (10) 
式中, C 为局地悬沙浓度(环礁法向水平距离的函数), 

Ws为颗粒沉降速率, T为持续发生颗粒沉降的时间长

度。向外输送所能达到的范围取决于离开环礁海流的

强度和水深条件 , 这是由于悬沙从海洋表层沉降到

底部所需的时间 Ts决定于水深 H:  

Ts = H / Ws,             (11) 
而 Ts又决定了悬沙输运的水平距离 Ld:  

Ld = U × Ts,             (12) 
式中, U为物质扩散而导致的颗粒法向平均运动速度。 

悬沙扩散的第二种情形是周期性波动的悬沙输

出 , 它与水动力的季节性变化尤其是波浪或风暴事

件相联系, 在季节尺度上形成脉动式沉积。其沉降通

量也受到式(10)~(12)的制约, 所不同的是本底物质的

粒度较细且一致, 故颗粒沉速接近于常数, 而周期性

波动组分颗粒相对较粗, 随着沿程物质分选的进行, 

其颗粒沉速在输运方向上呈下降趋势。 

沉积物重力流是事件性的, 其强度-频率关系依

系统特征而定 , 同一系统内强度越高的事件发生频

率越低, 而不同系统之间的事件强度可有很大差别。

陆坡区域 103 km3量级的崩塌可在 105~106 a的周期上

发生 , 陆坡物质和能量的条件允许较大规模的重力

流发生, 其机制有多种, 包括构造运动、地震等极端

事件, 以及长期系统演化的积累效应等(Piper et al, 

2012)。河口区沉积体的势能有限, 松散物质又易于流

动 , 因此 , 重力流经常发生且规模较小 , 一般小于

10–1 km3量级(Talling, 2014)。碳酸盐岩台地的重力流

事件具有类似的特征(Reijmer et al, 2015), 构造运

动、地震等极端事件、长期系统演化的积累效应可造

成较大的事件, 规模为 0.01~100 km3量级(Busson et 

al, 2021), 输运距离可达 10 km 量级(Wunsch et al, 

2017, 2018; Busson et al, 2021)。 
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对于环礁, 由于物质总量有限, 因此, 单由礁体

自重触发机制难以形成规模巨大的重力流。当单个礁

体生长到足够大时, 由于自重而形成根部的断裂, 崩

塌的物质顺坡而下, 就形成重力流, 而波浪尤其是风

暴大浪使得断裂更易发生。此类重力流的发生频率有

一定的随机性 , 当珊瑚生长区底坡接近于临界坡度

时, 断裂事件却不一定同步发生, 但仍然可以从礁外

坡的重力流堆积特征(曾昭璇等, 1997; Ou et al, 2021)

推知重力流是经常发生的。珊瑚体生长周期的时间尺

度为 102 a 量级, 而且波浪和风暴大浪发生频率还大

大高过于此, 故断裂事件应在此时间尺度内发生。在

102 a 时间尺度上, 环礁生长所形成的物质不足以形

成巨大规模的重力流。 

礁外坡重力流物质组成涉及多种粒径。大颗粒珊

瑚碎屑具有棱角状形态 , 因此主要堆积于礁外坡内

或坡底附近, 堆积层的厚度决定于重力流规模, 并且

向外尖灭:  

Dav = Vgdf / Sgdf,           (13) 
D = Fgdf /γ,              (14) 

式中, Dav为重力流沉积平均厚度, Vgdf为重力流体积, 

Sgdf 为重力流分布面积, D 为重力流沉积局地厚度, 

Fgdf为重力流事件垂向堆积通量。 

1.2  算法与模型输入参数 

根据式(1)~(14)构建环礁沉积体系计算流程(图

3), 计算由自编 Fortran程序“EMASS1.0” (Exploratory 

modeling of atoll sedimentary system -Version 1.0)完成, 

流程的具体操作步骤解释如下。 

1.2.1  模型输入参数    礁外坡的坡度较陡, 可达

30°以上(曾昭璇等, 1997), 礁体坡面甚至有局地近于

垂直的情形(于红兵等, 1999)。为简便起见, 选为松散

颗粒的休止角(34°, tan34°=0.674 51) (Rankine, 1857), 

因为礁外坡整体上是由有松散物质堆积而成的。环礁

沉积物干容重设为常数, 即 γ=1 600 kg/m3。 

选取环礁半径 r=20、500、1 000和 2 000 m来代

表环礁初始规模, 针对 130、260、520、1 040、2 080、

4 160 m水深条件, 分析水深因素对环礁生长的影响。 

海洋环境中细颗粒物质沉降速率为 103~107 m/s 

(Li et al, 1990)。由于碳酸盐沉积环境是以近源、颗粒

相对较粗、沉降快速的特征, 因此, 计算中采用较高

数值, 即 103 m/s量级。边缘海盆地的底层环流弱于

开敞洋盆环境, 因此细颗粒物质的扩散范围也较小, 

设置为 101 km 量级, 这相当于扩散导致的颗粒运动

速率为 102 m/s量级。 

 

图 3  环礁和海底阶地演化、沉积层序特征、高程-面积关

系变化的勘察式模拟流程 
Fig.3  The flow chart of the exploratory modeling to reveal atoll 

and underwater terrace evolution patterns, sediment sequence 
characteristics, and hypsometric relationships 

 
1.2.2  环礁的初始物质总量    根据式(2)和(3)计算

环礁的初始物质总量。以式(6)和(7)计算珊瑚生长区

面积和每年贡献给“圆台状”环礁生长的单位面积生

物生产量, 取为 P0=30 kg/(m2·a) (关于输出至海底阶

地部分的物质量, 详见下述)。这是珊瑚生物生产的较

高数值(Chave et al, 1972; Michel et al, 2019), 有助于

展示沉积特征的显著性。此后, 根据式(5)计算环礁生

长一个周期后环礁半径 r的变化量, 然后以更新的数

值计算下一个周期的珊瑚生长区面积、物质供给率、

环礁生长量, 直至模拟时段终止(时间尺度为全新世, 

12 ka)。 

1.2.3  输出至海底阶地部分的物质量    分别按照

物质总量的 1/16、1/8、1/4、1/2作为输出比例值, 例

如当输出比例为 1/2 时, 被输出的碳酸盐物质与滞留

于环境内的物质数量相同。此处将所有输出物质在本

底沉积、脉动沉积、重力流沉积进行先验分配, 分别

为 20%、30%、50%, 并确定三类沉积的各自分布范

围(详见下述)。由于靠近环礁处沉积速率高、远离环

礁处沉积速率低 , 因此海底阶地的堆积形态也成为
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近似的“圆台”形, 只是其坡度远小于礁外坡, 且坡面

线不一定是平直的。 

1.2.4  背景物质扩散和堆积     根据式 (10)~(12), 

其堆积速率决定于 3个因素: 局地悬沙浓度、颗粒沉

速、沉降持续发生的时间长度, 需要确定的是局地悬

沙浓度。如图 4 所示, 在悬沙向外扩散时, 从第 i 个

环状水域到第 i+1 个环状水域, 悬沙总量是守恒的, 

因此有 

Ci+1×2π H×Li+1=Ci×2π H×Li,       (15) 
式中, Ci和 Ci+1分别为水域面积 Li和 Li+1的局地悬沙

浓度。由于一定量的悬沙被分布到逐渐扩大的水体

中 , 因此悬沙浓度向外呈减小趋势。根据平面圆面

积公式, 有 

Li = 2π × ri Δr,             (16) 
式中, ri为环状水域到环礁中心的距离, Δr 为环状水

域的宽度。此外, 本底沉积的总量为 

M′=  ∫Ld C·2πH·dL,            (17) 
式中, M′为本底沉积的年堆积总量, 根据前述假设占

物质输出量的 20%。根据式(15)~(17), 局地悬沙浓度

的分布用“EMASS1.0”中给定的数值计算方法确定。

在堆积速率计算中 , 假定在一年时间内所有输入物

质全部从水层中沉降至底部, 即 

Dr=C×Ws×T/γ,               (18) 
Ws= H/T,                 (19) 

式中, Dr为堆积速率, Ws为颗粒沉速, T为一年的秒数

(3 600×24×365)。 

 

图 4  环礁海底阶地区域由于扩散作用而形成的悬沙浓度

环状分布 
Fig.4  Circular distribution of suspended sediment 

concentration due to dispersion over the submarine terrace area 
 

1.2.5  季节性物质扩散和堆积    关于季节性物质

扩散, 仍根据式(10)~(12)处理, 但不同的是颗粒沉速

不再为常数 , 因为季节性部分物质的产生与较强的

波浪水动力相联系, 其粒径相对较粗。粒径较大的颗

粒首先沉降, 而较细的物质可到达扩散范围的外缘, 

因此假定其沉速从 2×103 m/s 随距离线性下降至

1×103 m/s。由于差异性沉降可影响悬沙浓度, 故式

(15)和(17)调整为 

Ci+1 ×2πH ×Li+1 = Ci ×2πH ×Li + S′I,   (20) 
M″ = K2∫Ld C·2πH·dL,          (21) 

式中, S′I 为影响悬沙浓度的源汇项(由于靠近环礁边

缘沉速较大或导致, 在计算中定性地设为式(20)右边

第一项的 10%), Ci和 Ci+1仍分别为水域面积 Li和 Li+1

脉动组分的局地悬沙浓度, 参数 K2的处理与 K1相同, 

M″为脉动组分的年堆积总量, 根据前述假设占悬沙

输出量的 30%。 

1.2.6  重力流事件沉积    较显著的重力流事件设

为每 100 a 发生一次, 因此在 104 a 时间尺度上发生

100 次。对于此时段产生 100 个不同的随机数, 作为

重力流发生的年份。此外, 由于重力流难以在各个方

位上同步发生, 因此, 按照 4 个方位随机确定其发生

的方位, 即在 1 和 4 之间产生一个随机数, 分别代表

北、东、南、西 4 个方位, 并按照物质守恒原理, 然

后根据两次事件的时间间隔将物质总量的 25%分配

给本次重力流事件。根据这一算法, 虽然重力流的平

均供给假设为年度物质输出的 50%, 但随机年份代

表的重力流却使得其规模有所不同。 

关于重力流沉积的数据展示 , 假设最大输运距

离为 2 km, 此处重力流沉积层尖灭。根据式(13)用重

力流沉积分布范围确定平均堆积。重力流沉积层在环

礁与海底阶地之间的边界上最大 , 其值根据重力流

事件的物质量计算:  

Dmax = Vsgf / (4 Vm γ),        (22) 
Vm = π [R2+R×(R+Rsgf)+Rsgf

2] /3 – πR2,   (23) 
式中, Dmax为边界上的重力流沉积厚度, Vsgf为重力流

体积, Rsgf为重力流堆积范围。 

1.2.7  高程-面积关系曲线    根据更长时间尺度的

累计沉积层厚度计算结果, 展示环礁、海底阶地的高

程-面积关系曲线。从环礁顶部海底阶地外缘起算, 确

定礁坪边缘、环礁底部外缘、海底阶地重力流沉积分

布外缘、海底阶地外缘等关键点以上面积的占比, 以

海底阶地最大水深处作为曲线的 100%位置。 

2  结果 

2.1  环礁生长特征 

 数值实验算例表明, 环礁本身的生长深受周边水

深的影响。以初始半径为 500 m的环礁为例, 在生物沉

积物产出率(环礁滞留部分)为 30 kg/(m2·a)条件下, 环礁

生长速率随着水深的加大而快速减小(表 1)。130、260

和 520 m水深大致代表陆坡区, 1 040~2 080 m是南海环
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礁区水深的大致范围。在 104 a时间尺度上, 陆坡区生

长幅度较大, 而后两个水深条件下环礁半径只分别增

长了 1.2%和 0.4%。对于更大的水深(大于 4 000 m), 即

便忽略碳酸盐补偿深度的效应, 也能看出其生长是及

其缓慢的。由于所假设的物质滞留率为实际环礁环境的

较大值, 因此可以推论, 在 104 a尺度上, 环礁的顶部半

径和生物沉积生产总量的较大变化要在 106 a尺度上才

能发生, 即便如此, 环礁半径也只有算术级的增长, 对

于 1 040 m水深大致为原来的 2倍。根据圆台形态假设, 

初始规模的环礁物质总量为 9.5×1012 kg, 半径加倍后, 

物质总量增大为 17.4×1012 kg; 同时, 环礁生长的物质

供给率从 7.5×106 kg/a增加到 5.1×108 kg/a, 因此, 虽然

式(3)和(6)指示了环礁随时间的非线性生长, 但其效应

要在超过 104 a的尺度上才变得较为显著。 

若将环礁半径取为不同的初始值 , 则在全新世

时间尺度上 , 环礁半径增长量在不同水深条件下有

很大差异(表 2)。陆坡区增长幅度相对较大, 而深水

区较小: 130 m水深时, 4 km初始半径环礁半径的增

幅比 20 m初始半径环礁大 49.6 m; 2 080 m水深时, 

两者之间的差距减小至 5.56 m。另一方面, 环礁半径

增长量的比值则是陆坡区相对较小, 而深水区较大: 

130 m 水深时 , 4 km 初始半径环礁的半径增幅是 

20 m初始半径环礁的 1.6倍; 2 080 m水深时, 两者之

间的比值增大到 19.7倍。另一个趋势是, 随着初始半

径的增加, 环礁半径的增长幅度逐渐靠近, 这在陆坡

区尤其明显。 

表 1  不同水深条件下环礁生长中的 r增量随时间的变化 
Tab.1  Change of r increment with time in atoll growth at different water depths  

环礁顶部半径 r增量/m 
环礁生长时间/a 

H=130 m H=260 m H=520 m H=1 040 m H=2 080 m H=4 160 m 

10 0.096 0.042 0.016 0.005 8 0.001 83 0.000 61 

20 0.193 0.083 0.032 0.011 6 0.003 66 0.001 22 

40 0.386 0.166 0.065 0.023 2 0.007 32 0.002 44 

80 0.771 0.332 0.129 0.046 4 0.014 7 0.004 88 

160 1.54 0.664 0.259 0.092 8 0.029 3 0.009 77 

320 3.09 1.33 0.518 0.186 0.058 6 0.019 5 

640 6.17 2.66 1.04 0.372 0.117 0.039 1 

1 280 12.3 5.31 2.07 0.742 0.234 0.078 1 

2 560 24.7 10.6 4.14 1.48 0.469 0.156 

5 120 49.5 21.3 8.28 2.97 0.938 0.313 

10 240 99.4 42.8 16.7 5.94 1.88 0.625 

注: H表示礁外坡之外的水深(图 1); 初始值: r=500 m, 生物生长面积 S=0.25×106 m2, 每年单位面积生物生产量 P0=30 kg/(m2·a) 

 

表 2  环礁生长(12 000 a 时间长度)与其初始规模和周边

水深的关系[初始值: P0=30 kg/(m2·a)] 
Tab.2  Relationship between atoll growth (in a 12 000 a period) 

and its initial size and surrounding water depth [initial value: 
P0=30 kg/(m2·a)] 

环礁顶部半径 r增量/m 
水深/m 

r=20 m r = 500 m r=1 000 m r=2 000 m r=4 000 m

130 77.4 117 122 125 127 

260 19.1 50.2 55.7 59.8 61.5 

520 4.67 19.6 24.2 27.8 29.3 

1 040 1.17 6.96 9.52 11.7 14.6 

2 080 0.298 2.18 2.93 4.39 5.86 

4 160 0.068 7 0.732 0.979 1.46 2.93 

 
上述结果表明, 在深水条件下, 环礁无论其初始

半径大小如何, 后续的生长都是较为缓慢的。南海的

大型环礁, 其直径最大者可超过 100 km (曾昭璇等, 

1997), 不一定是小型环礁生长而成的。在南海边缘海

形成演化的时间尺度约束下, 从半径为 20 m 的环礁

发展为大型环礁, 有演化时间不足的问题, 因而有些

大型环礁可能是继承性的。 

2.2  礁外坡海底阶地细颗粒碳酸盐物质堆积速率 

环礁底部半径之外接受输出细颗粒物质堆积的

范围为海底阶地。其背景物质供给和季节性物质输运

的效应可用平均或局地堆积速率来表征。不同台地物

质输出比率取值所对应的平均堆积速率列于表 3。在

所假设的条件下, 悬沙扩散范围与水深成正比, 这导

致了堆积速率的大幅度减小 , 这是由于堆积速率与

海底阶地面积成正比 , 而后者与扩散半径有着非线

性的关系。从表 3可看出, 当水深从 1 040 m增大到
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2 080 m , 平均堆积速率降低了一个数量级。台地物

质输出比率代表物源的规模, 表 3 的计算结果表明, 

海底阶地“年层”(即一年时间里四个季节物质堆积而

形成的沉积层)的平均厚度是较小的, 即便取最高的

物质输出比率值, 1 040 m水深下每年的背景沉积和

季节性沉积平均值之和小于 101 μm/a量级, 相当于每

十万年形成一层约 0.53 m厚的堆积体。 

关于局地沉积速率, 针对 1 040 m水深、台地物

质输出比为 1/2 的情形所计算数值列于表 4。在所假

设的条件下 , 由于悬沙扩散导致的向外浓度下降和

沉降时长减小, 沉积速率也向外降低, 呈环状分布。

紧靠环礁边缘 , 每年的背景物质和季节性物质的沉

积速率平均值之和小于接近于 20 μm/a, 而到海底阶

地外缘降低至 1 μm/a 以下。前者相当于每十万年形

成约厚 2.0 m的沉积, 后者相当于每十万年形成厚约

0.075 m的沉积。 

表 3  不同水深条件下的环礁海底阶地沉积层特征 
Tab.3  Characteristics of atoll seafloor terrace sediment associated with different water depths 

背景沉积 季节性沉积 

H=1 040 m H=2 080 m H=1 040 m H=2 080 m 
台地物质输出

比率 
Sf D Sf D Sf D Sf D 

1/16 0.22 0.14 0.066 0.041 0.33 0.21 0.099 0.062 

1/8 0.48 0.30 0.142 0.089 0.72 0.45 0.213 0.133 

1/4 1.13 0.70 0.327 0.204 1.70 1.06 0.491 0.307 

1/2 3.39 2.11 0.991 0.619 5.09 3.18 1.490 0.931 

注: H=1 040 m, 扩散距离 10 km; H=2 080 m, 扩散距离 20 km; 初始值 r=500 m, S=0.25×106 m2, P0=30 kg/(m2·a); Sf=10–3 kg/(m2·a), 表示空间

平均垂向沉积通量; D=10–3 mm/a, 表示空间平均沉积速率 

表 4  环礁海底阶地沉积速率的环状分布 
Tab.4  Circular distribution of deposition rates over the submarine terrace 

背景物质沉积/(mm/a) 季节性物质沉积/(mm/a) 
相对距离/% 

悬沙浓度/(×10–6 kg/m3) 沉积速率/(×10–3 mm/a) 悬沙浓度/(×10–6 kg/m3) 沉积速率/(×10–3 mm/a) 

00 9.04 5.88 20.8 13.52 

10 6.49 4.22 13.4 8.71 

20 3.24 2.11 6.05 3.93 

30 2.53 1.64 4.25 2.76 

40 1.69 1.10 2.55 1.66 

50 1.38 0.90 1.81 1.18 

60 1.04 0.68 1.27 0.83 

70 0.88 0.57 0.97 0.63 

80 0.70 0.46 0.70 0.46 

90 0.61 0.40 0.54 0.35 

注: H=1 040 m, 扩散距离 10 km, 台地物质输出比率为 1/2; 初始值 r=500 m, S=0.25×106 m2, P0=30 kg/(m2·a) 

 
背景沉积、季节性沉积在礁外坡的分布格局如图

5 所示, 分别以绿色和黄色表示, 两者合在一起构成

年层。如前所述, 当礁缘物质供给率取最大值的情形

下, 年层厚度达到 101 μm/a量级, 是易于识别的。若

海底阶地同时接受周边多个环礁的物质 , 则年层厚

度可进一步提高。在更多的情形下, 由于物质供给率

的下降, 海底阶地的沉积速率也大幅度下降, 尤其是

在阶地外侧。当年层厚度与最小颗粒的粒径相当时, 

例如 1 μm, 纹层可能难以识别, 沉积层可能以“块状

沉积”的形式出现。但是, 这不能得出沉积层的时间

分辨率不能达到 100 a 的结论, 在沉积速率为已知的

情况下, 即使年层的形态不能被识别, 时间分辨率仍

与年层相当。 

2.3  重力流事件沉积 

在本次实验中, 按照“随机数”方法, 环礁东侧在

10 ka 内发生了 23 次重力流事件 ; 以环礁半径为

500 m、生物沉积物总生产为 60 kg/(m2·a)、物质输出

比为 1/2 为假设条件, 计算了每次事件的规模。重力

流事件规模和发生时间如图 6所示。此类事件中的最

显著者 , 其规模也没有超过 106 m3, 大多数小于
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105 m3, 说明较小规模的环境难以通过珊瑚生长的自

组织机制生成大规模重力流事件 , 比地质记录中的

较大事件要小得多(Principaud et al, 2015, 2018; Busson 

et al, 2021)。因此, 如果在环礁周边区域出现巨厚的

重力流沉积 , 则不能用百年尺度的由珊瑚生长而造

成的礁外坡滑坡来解释, 而应考虑地震、火山喷发等

极端事件(Canals et al, 2004; Piper et al, 2012; Alves, 

2015; Shanmugam et al, 2015; Babonneau et al, 2017)。 

 

图 5  靠近礁外坡处的环礁海底阶地年周期沉积特征示

意图 
Fig.5  Schematic diagram of annual cycle deposition 

characteristics of the submarine terrace near the outer slope 
注: r=500 m, H=1 040 m, 礁缘物质输出率为 1/2; 黄色为背景物质

沉积层, 绿色为季节性物质沉积层 

 

图 6  “随机数”方法形成的环礁东侧重力流事件规模和发

生时间 
Fig.6  Magnitude of gravity flow event and occurrence time that 

assumed in the eastern side of the atoll using the “random 
number” method 

 

根据所设置的数值实验条件 , 上述重力流事件

在海底阶地上的堆积格局如图 7所示。在 10 ka时间

尺度上, 环礁外坡附近的总堆积厚度为 100 m 量级, 

可见重力流堆积的厚度没有超过 101 m量级。图 6、

图 7 的结果表明, 以本文的勘察式模拟方法, 能够给

出假定机制下的重力流事件发生的频率-强度关系 , 

它与地震、火山喷发等极端事件造成的重力流事件频

率-强度关系应有很大的差异, 据此可以判别地层中

出现的重力流沉积的类型和控制机制。 

 

图 7  假想环礁东侧海底阶地重力流和泥质灰岩沉积的模

型输出结果 
Fig.7  Model output of sediment gravity flow and lime mud 
deposition on the submarine terrace in the eastern side of the 

hypothetical atoll 

 
2.4  沉积层序特征与高程-面积关系 

环礁形态和沉积更长时间尺度演化的结果可以

用高程-面积关系曲线来概括。该曲线的横坐标为不

同高程所占平面面积的累积百分比 , 纵坐标为床面

高程。随着长时间沉积过程的进行, 高程较大部分所

占的面积将逐渐增加 , 因此曲线的形态有从下凹形

向上凸形发展的趋势。 

勘察式模拟结果中, r=500 m、H=1 040 m的假设

是有代表性的, 经过 107 a 的环礁生长和海底阶地堆

积(包括细颗粒物质沉降和重力流堆积), 靠近环礁外

坡处地层厚度超过 100 m, 而海底阶地大部分面积上

均小于 100 m, 曲线的形态仍呈现明显的下凹形(图

8a)。这说明珊瑚生长区提供的物源较小, 因而难以在

此时间尺度上快速增加海底阶地地层的厚度。 

与之形成鲜明对比的是 , 南海中沙群岛海区和

南海南沙群岛海区的高程-面积关系曲线(图 8b、8c)

却显示了较显著的改变 , 尽管南海海盆的形成历史

表明这两个区域的珊瑚生长具有相同的时间尺度

(Briais et al, 1993; Wang et al, 2009; Barckhausen et al, 
2014)。南海中沙群岛海区的背景水深为 2km量级, 将

近一半的面积高程有显著增高 ; 南沙群岛海区的曲

线是以 1 000 m水深为外界的(与图 8a相近)这里 2 m

水深以浅的礁坪占了总面积的 7.2%。造成差异的因

素有多种可能, 值得进一步探讨, 如图 8a 针对的是

单个环礁体系, 而图 8b、8c却涉及多个环礁, 尤其是

南沙群岛区域, 而且其中许多环礁规模很大(曾昭璇

等, 1997), 可能是有继承性的(Wu et al, 2020)。 

在本文算法上, 107 a之前的海底阶地地面高程假
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设为处处一致 , 而实际的地面高程可能已经由于前

期堆积过程而有了一定的高程差异(于红兵等, 1999; 

徐东海等, 2018; 杨朝云等, 2018; 黎雨晗等, 2020), 

这也会有所影响。假设一个倾斜的原始地面是一个可

能的解决方案 , 但在操作层面上此前的地形如何假

设, 还缺乏根据。所幸图 8a与图 8b、8c之间的差异

较大, 因而可以排除这一因素的影响, 即图 8 对照中

显示的差异是真实的。本文的分析并非专门针对南海, 

但上述问题值得未来进行进一步探索。 

 

图 8  环礁和海底阶地高程-面积关系 
Fig.8  Hypsometric curves of the atoll-submarine terrace system 
注: a: 勘察式模拟结果(r=500 m, H=1 040 m, 时间尺度 107 a);  

b: 南海中沙群岛海区实测结果; c: 南海南沙群岛海区实测结果 

3  讨论 

3.1  海面变化影响 

虽然在前述模拟实验中考虑了水深的因素 , 但

海面变化速率没有专门作为变量加以考虑。海面位置

影响水深, 这一点包含在水深因素里了, 而海面变化

影响还需从能量、物质角度进行更加全面的预估

(Woodroffe, 2008)。由于当前正处于全球变暖、海面

上升的阶段, 因此, 环礁地貌、沉积的响应问题广受

关注 , 潮流 (Wasserman et al, 2014; Rasheed et al, 

2021)、波浪(Shope et al, 2017)、风暴和海啸(Kench et 

al, 2006; Engel et al, 2016)是沉积物输运的主要动力, 

环礁海滩冲淤和岸线进退成为研究热点。环礁的物质

来源是另一个热点 , 珊瑚生长能否提供充足的供给

(Betzler et al, 2015; Liang et al, 2016)是珊瑚礁能否在

海面上升中生存下来的关键。 

上述两个方面的论点对于岸礁和堡礁而言是成

立的, 由于有海岸的依托, 沉积物在通常的水动力条

件下有向岸输运的趋势 , 珊瑚的持续生长状况决定

了礁体可以有维持、追赶、淹没等三种状态(Woodroffe, 

2003)。但对于环礁, 本文模型中礁外坡是一个重要因

素 , 它制约了礁体向上生长的速率 , 如果生长加快 , 

沉积物重力流也更易于发生(Trofimovs et al, 2010)。

从几何形态的角度看 , 海面上升就相当于加大了水

深, 所以向上生长是否保持环礁的规模很成问题。例

如, 在灰沙岛的情形下, 对于当海面上升 6 m, 如要

保持海面附近的 500 m 环礁半径, 在 34°休止角下, 

就必须在 6 m水深之处将半径扩大 8.9 m, 而根据表 1

的计算数据, 这是不可能的。因此, 即便珊瑚向上生

长的速率与海面上升保持同步 , 半径也必须要有收

缩 8~9 m, 如果海面上升幅度高达 130 m, 则需要收

缩 193 m, 也就是说, 半径小于 193 m的环礁必然会

被淹没。图 9给出了灰沙岛在海面上升阶段的生长情

潟况。如果环礁是属于其中心部位有 湖的那种类型, 

那么环礁顶部平台假设不再成立 , 新生成的物质将

潟用于填充 湖(范德江等, 2018), 而非用于向上生长, 

被淹没是必然的。 

海面下降情形下, 礁外坡也有重要影响(图 9)。

礁坪高程接近于海面者, 如果海面下降, 则必有一部

分礁体暴露于睡眠之上, 经受溶蚀作用, 甚至形成喀

斯特地貌。同时, 暴露的礁体重力作用增大, 更易发

生礁外坡的滑坡。 

值得注意, 为了应对太平洋、印度洋的环礁区域
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的海面上升, 尤其是马绍尔群岛(Gerhardt, 2020)、马

尔代夫(Brown et al, 2020)、法属波利尼西亚(Duvat et 

al, 2017, 2021; Montaggioni et al, 2021)等脆弱区域, 

人们试图在环礁岛屿上抬高地面或其他阻止岸线后

退的工程, 这将增加岛屿边缘区域的水下滑坡风险。

自然状况下, 海面上升使得高于面积缩小, 人为地保

持岛屿面积, 外坡的失稳更易发生。环礁上的各种试

图改变礁体地貌的措施都有此种风险 , 需要充分的

评估。 

在长时间尺度下, 海面变化是引发重力流强度-

频率变化的因素(Trofimovs et al, 2010), 对环礁外围

海底阶地沉积也有影响。当海面上升, 环礁顶部半径

收缩, 因此生物生产减少, 外缘阶地沉积速率也下降; 

反之, 当海面下降, 环礁顶部半径加大, 因此, 生物

生产增加, 外缘阶地沉积速率也上升。因此, 海底阶

地沉积速率的周期性变化可含有海面和气候变化的

信号。此外, 当风暴较多较强时, 年层厚度可能增加, 

可作为风暴过程的指示物。 

 

图 9  海面上升或下降对灰沙岛地貌的影响 
Fig.9  The effect of sea level rise or fall on the morphology of 

the lime sand Island 
 

3.2  沉积记录多样性 

从勘察式模拟结果看 , 环礁及其海底阶地的沉

积记录有着显著的多样性 , 其特征和环境演化的指

示意义值得深入研究。环礁“圆台体”的演化历史被反

映在其内部的层序中(罗云等, 2022)。环礁规模的增

大伴随着整体的沉降 , 珊瑚生长带的半径也向上扩

大, 因此, 沿环礁半径的系列钻孔应能揭示这一生长

过程。海面变化周期叠加在总体演化趋势之上, 表现

为珊瑚生长带的周期性收缩和扩大(海面上升与收缩

对应 , 海面下降与扩大对应), 因此钻孔中礁体和碎

屑堆积体之间的界线可能呈现锯齿状的垂向变化。此

外, 实际的环礁并非都接近于圆台形状, 而是表现出

椭圆、长条形多边体等多种形状, 这代表环礁生长的

各向异性或基底原始地形的影响 (曾昭璇等 , 1997; 

Chabaud et al, 2016; Wu et al, 2020)。 

在海底阶地上 , 逃逸离环礁的生物碎屑构成细

颗粒物质本底沉积 , 而在靠近礁外坡处还形成本底

物质与重力流的交替沉积。海底阶地的范围和沉积速

率决定于悬沙输运格局 , 因而受到环礁之外水深和

海盆环流的制约(Chabaud et al, 2016)。在本文模拟中, 

采取了 10 km扩散范围的假设, 在表 4所示的典型案

例中, 输出物质通量为物源总量的 1/4, 其输运宽度

是 500 m环礁的周长, 水深为 103 m量级, 在 1 a时间

内发生, 由此可估算出平均输运通量的量级。与此同

时, 10 km范围内的悬沙浓度梯度为 105 kg/m3量级

(表 4)。因此 , 根据扩散方程 , 相应的扩散系数为

101 m2/s 量级, 介于河口海岸环境(Lewis, 1997)和开

敞海洋环境(Apel, 1987)物质输送的分子扩散系数和

弥散系数之间。不同扩散系数条件下的输运计算超越

了本文的目标, 没有能够进行, 但未来可对这个问题

进行专门的探讨, 特别是考虑潮汐(姜锦东等, 2018)、

中尺度涡旋(徐茗等, 2019)和海盆尺度的环流(蔡树群

等, 1999)等因素。此外, 在环礁密集分布的区域, 本

底沉积的物源与多个环礁有关, 这增加了“年层”样式

的复杂性。前已述及, 年层的特征也与海面位置有关, 

因而含有海面变化信息。 

年层的不同组合可以周期性层序的形式出现 , 

每个周期均含有多个年层。这与水层中的环境变化有

关, 而后者又可与构造运动和/或气候变化相关联。图

10a 展示了叠加在年层之上的水层事件的沉积产物, 

一个可能的过程是, 构造运动、气候变化造成水层生

物生产和沉降通量变化 , 因而使年层中出现生物沉

积的周期性变化(参见图 10a 中的红色层)。此类现象

在地质历史上很普遍 , 如南京地区广泛分布的早三

叠系“红色层面”薄层石灰岩(图 10b), 其层厚过大 , 

不可能是年层 , 因此红色层面极有可能是环境变化

的产物。关键问题是, 如何从年层的识别中确定周期

性沉积的时间尺度 , 这个论题的研究可能从勘察式

模拟中获益。 



1期 高抒: 环礁沉积体系的过程-产物关系: 勘察式模拟初探 11 

 

 

图 10  环礁沉积记录的不同时间尺度的周期性 
Fig.10  The cyclicity of atoll sedimentary records at different 

time scales 
注: a: 海底阶地夹在年周期沉积之中的水层环境变化信息; b: 早

三叠系薄层灰岩中超越年层的周期性沉积(原位地层, 拍摄于南

京仙林地区, 对角线距离为 0.45 m) 

 
3.3  勘察式模拟的流程 

如前所述, 在沉积地质学研究中, 仿真模拟和勘

察式模拟的共同点, 都是针对系统的过程-产物关系

的, 但在研究目标上有较大的不同。仿真模拟是针对

一个具体的系统行为的 , 如长江三角洲的沉积体系

的形成、演化。而勘察式模拟是要获得系统行为的谱

系, 提炼重要的科学问题。为了实现这一目标, 勘察

式模拟具有独特的流程。 

以本文环礁模拟实例 , 勘察式模拟有以下几个

步骤。首先, 需要构建控制方程。针对环礁的问题, 

控制方程是基于物质守恒定律的沉积物收支方程和

环礁几何形态假设而构建的 , 在此理论框架下水动

力学的控制方程是缺失的 , 但这并不影响勘察式模

拟的进行 , 这是因为在后续模拟流程中只需要确定

基本变量的定义域 , 而无需表征水动力变量的具体

数值。 

其次, 确定控制方程中的基本自变量, 并确定其

定义域。对于环礁沉积体系而言, 生物沉积物的供给

率是一个基本变量。在本项研究中, 为了获得最显著

的沉积记录, 尤其是代表年沉积记录的纹层, 搜寻了

文献中给出的生物沉积物产出率最大值。其他重要的

变量, 如水深、环礁初始规模、从环礁输出的沉积物

数量、悬沙扩散距离、沉积物重力流频率和强度、重

力流沉积与沉降物质沉积的相对比率等 , 也确定了

其变动范围。 

第三 , 针对基本变量定义域范围所有可能的排

列组合, 进行遍历式的模拟。具体到环礁问题, 本文

给出了每一种组合的沉积产物 , 包括沉积速率及其

空间分布格局和随时间的变化 , 以此建立起基本变

量与最终沉积产物之间的联系。 

第四, 对勘察式模拟的结果进行综合、集成, 确

定哪些结果是实际上可能发生的、哪些是不可能的。

例如, 在环礁的问题上, 由于受到最大生物沉积物供

给的限制, 因此在环礁沉积体系内, 无论是在圆台状

环礁内部, 还是在海底阶地处, 特别高的沉积速率是

不能发生的。沉积速率决定了年层和周期性沉积层的

厚度, 这说明在单个环礁体系的海底阶地上, 特别厚

的纹层是难以形成的。再如, 由于珊瑚礁生物沉积本

身作用的限制, 在百年的周期上, 礁体每年的向上生

长以 102 m为限。由于这个原因, 生物自组织作用形

成的重力流的规模也是有限制的。在百年尺度上形成

的沉积物重力流, 其厚度是在 102~101 m量级。因此, 

如果在环礁周边发现更厚层的重力流沉积 , 则说明

有其它的动力机制。 

最后 , 在数据集成的基础上 , 构建新的科学问

题。针对环礁的模型输出结果, 本文提出了值得今后

进一步研究的科学问题: (1) 环礁的规模有较大的变

化范围 , 那么大的环礁是由小环礁生长而成的吗？

小环礁发育为大环礁 , 需要什么样的物质供给和沉

积动力条件？如果这些条件不符合 , 大环礁如何形

成？与继承性的地形有关吗？(2) 海底阶地年层的

厚度如何识别？如果沉积速率过低 , 年层可能难以

识别, 在这种情况下, 如何确定周期中沉积单元的时

间尺度？ (3) 环礁外坡沉积物重力流的规模有多

大？除了生物生长的自身机制之外 , 地震等极端事

件触发的重力流规模是由哪些因素决定的？如何识

别不同的重力流机制？(4) 关于环礁沉积的周期性, 

其内部的沉积记录中 , 有哪些可以提取的信息？海

底阶地的周期性沉积与气候变化周期是什么关系？

在年层之上 , 哪些过程可以引发更长时间的周期

性？这些沉积层的界面是由什么因素决定的、代表多

长时间的周期性？(5) 海面变化如何影响环礁的过

程-产物关系？如何从环礁钻孔中获得海面变化周期

的信息？对于海面上升 , 环礁的响应与岸礁和堡礁

有何不同？海面下降过程中, 礁边缘的失稳状态、沉

积物重力流的发生是否会更加频繁？(6) 应对海面

变化 , 环礁人居环境的安全如何保障？环境稳定性

如何评价？ 

4  结论 

(1) 本文基于物质守恒原理和环礁形态假设构

建勘察式模型 , 以计算环礁和海底阶地形成演化中

的物质输运和堆积。针对环礁初始规模、水深、悬沙
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输出通量等变量不同的取值范围, 对环礁生长、海底

阶地沉积等因变量的相应进行遍历式的计算。 

(2) 模拟结果表明, 环礁本身的生长受控于生物

物质生产 , 而海底阶地的沉积范围和速率决定于悬

沙输运, 受到环礁外水深和海盆环流强度的制约。悬

沙沉降和重力流过程形成常态垂向通量和重力流交

替沉积。此简化模型所预测的环礁沉积体系高程-面

积曲线可与实际曲线进行对比, 进而分析环礁-海底

阶地体系演化的不同机制。 

(3) 相对于岸礁和堡礁, 海面变化对环礁的影响

更大。当海平面上升时, 灰沙岛的规模减小, 大幅度

上升将导致小型环礁的淹没。海面下降则使得礁外坡

更易发生水下滑坡, 并使海面之上的部分发生溶蚀。

总体上, 海面变化加大地貌环境失稳的风险, 不利于

人居环境的维持。 

(4) 环礁及其海底阶地的沉积记录有着显著的

多样性。环礁演化历史被反映在其内部的层序中, 如

生长过程、海面变化等。海底阶地上, 从环礁输出的

生物碎屑构成细颗粒物质本底沉积 , 其年层的特征

也与海面位置有关, 因而含有海面变化信息。年层的

不同组合可以周期性层序的形式出现 , 每个周期均

含有多个年层; 周期性沉积与构造运动和/或气候变

化相关联。 

(5) 探索性模拟的步骤包括: 建立控制方程, 确

定基础变量; 确定基础变量的定义域(对于环礁而言, 

需要给出初始规模、水深、生物物质产出量、物质输

出比率、扩散距离、重力流频率和强度等因素的变动

范围); 计算应变量的值域(如环礁生长速率、沉积速

率、沉积层空间分布等); 评估系统中可能和不可能发

生的现象, 解释相关的过程-产物关系; 发现需进一

步研究的科学问题(如环礁生长规模及其控制机制、

环礁沉积体系中周期性沉积的时间尺度、环礁外坡由

于珊瑚生长自组织机制形成的重力流事件与地震等

极端事件的对比和机制识别、环礁群的海底阶地沉积

记录多样性、海面变化对环礁演化的影响和沉积记

录、环礁人居环境安全等)。 
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PROCESS-PRODUCT RELATIONSHIPS OF ATOLL DEPOSITION SYSTEMS: A 
PRELIMINARY TESTING OF EXPLORATORY MODELING 

GAO Shu 
(Key Laboratory of Coastal and Island Development, Ministry of Education, School of Geographic and Oceanographic Sciences, 

Nanjing University, Nanjing 210023, China) 

Abstract    The quantitative modeling of marine sedimentary system can be divided into simulation and exploratory 

approaches, and the latter aims at establishing a continuous spectrum of sedimentary pattern and identifying new scientific 

questions. In the present contribution, a methodological framework of exploratory modeling was proposed to determine the 

definition domain of the independent variables contained in the governing equations, and then to define the range of 

dependent variables. In combination with the sediment budgeting principle and an assumption for the atoll geometry, the 

sediment transport and accumulation pattern over the atoll proper and its submarine terrace are predicted. Atoll is a unique 

type of coral reef, and its top part provides almost all the source of materials for reef growth and accumulation on reef 

slope and over the terrace. Results show that the growth of atolls is controlled by bioclastic production, and the extent and 

deposition rate at the terraces are controlled by the suspended sediment flux off the atoll, which is in turn controlled by 

water depth outside the atoll and the circulation of the ocean basin. The process of suspended sediment transport and 

gravity flow forms the alternating deposits. The hypsometric curves predicted by the model can be compared with the 

actual curves, to reveal the various mechanisms of the atoll evolution. Furthermore, the modeling output implies a number 

of scientific questions for further research, e.g., the magnitude of atoll growth and its control mechanisms, the temporal 

scale associated with the cyclisity of the deposits, the differentiation between the sediment gravity flows due to the coral 

self-organization mechanism and those due to earthquakes and other extreme events, the diversity of atoll-terrace 

sedimentary records in relation to the information on atoll evolution and environmental changes, and the influence of sea 

level changes on the atoll living conditions. 

Key words    coral reef;  material budgeting;  geometric assumption;  suspended sediment transport;  gravity flow;  

carbonate deposition  

 


