稳定同位素地球化学

(研究生试用教材)

尹  观

二○○一年六月

第一章  同位素的基本概念和理论基础

一、基本概念

    同位素是指原子核内质子数相同而中子数不同的一类原子，它们具有基本相同的化学性质，并在化学元素周期表中占据同一位置。

    例如，H元素：1H、D、3H

          O元素：16O、17O、18O

          C元素：12C、13C

          S元素：32S、34S

          Sr元素：88Sr、87Sr、86Sr、84Sr

          Nd元素：142Nd、143Nd、146Nd、148Nd、150Nd

          Pb元素：204Pb、206Pb、207Pb、208Pb

          U元素：235U*、238U*

          Rb元素：85Rb、87Rb*

          Sm元素：144Sm、150Sm、152Sm、154Sm、147Sm*、148Sm*、149Sm*

    （注：“*”为放射性同位素）

    （一） 稳定同位素

    1．稳定同位素：指目前尚未发现存在放射性衰变的同位素。如：H、D、16O、17O、18O等。

2．同位素丰度：指自然界存在的某一元素中各同位素所占的原子百分比。

§5表1-3。    

3．同位素比值：指某一种元素的两种同位素丰度之比。用R表示，例：SMOW的D/H=155.75×10-6  18O/16O=1997×10-6；迪亚布洛峡谷铁陨石的陨硫铁34S/32S=0.0450045等。

    4．δ值：样品中两种稳定同位素的比值相对于某种标准对应比值的千分差值：

δ(‰)=
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    例如：硫同位素以迪亚布洛峡谷铁陨石中陨硫铁的硫等标准(CDT)，这个标准硫的34S/32S=0.0450045。它的同位素组成相当于整个地球的平均同位素组成。样品的δ34S为“+”时，表示样品比标准富34S，相反表示贫34S。

    定义δ值的目的在于：

    ① 因为自然界的稳定同位素组成的变化很微，用δ值可以明显表示变化的差异；

    ② 便于全世界范围内数据大小的对比。

    5．同位素分馏和同位素分馏系数(α)：

   （1）同位素分馏：是指在一系统中，某元素的同位素以不同的比值分配到两种物质或物相中的现象。例如：同一热液体系中，共存的硫化物和硫酸盐，二者的同位素组分不一致，前者富32S、后者富34S。又如：在蒸发过程中，蒸汽相富H、16O，液相中相对富D和18O。

   （2）同位素分馏系数(α)：

    某一化合物中两种同位素丰度之比与另一种化合物的相应比值之商。定义为
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。式中：RA为A物质的一种元素的同位素丰度之比；RB为B物质中同种元素的同位素丰度之比。α>1，表示A物质比B物质富重同位素，α<1表示富轻同位素。

    例如：硫化物——硫酸盐的硫同位素分馏系数，可以写成α硫化物-硫酸盐=(34S/32S)硫化物/(34S/32S)硫酸盐。

    注意：

    ① α只表示两种物质间同一元素的同位素组成相对差别的程度，不涉及造成这种差别的原因；

    ② 只涉及到同一元素的同位素组成。

   （3）同位素分馏系数(α)与δ值的关系

    根据δ的定义，可以分别写出：
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    6．同位素相对富集系数(Δ值)

    (1） Δ值也是用来表示两种物质间同位素组成差别的程度。定义为：ΔA-B=δA-δB。

    注意：① 同种元素的同位素组成的比较

          ② 绝对差。

    (2） ΔA-B、αA-B和δA、δB之间的关系：

        把αA-B=
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两边取对数

          lnαA-B=ln(δA+1000)-ln(δB+1000)

    再按麦克劳林对数幂公式展开，得出近似值：

     103lnα(A-B)≈δA-δB=ΔA-B
    8．标准样品及其值的换算：

    ① SMOW：标准平均海水、H、O同位素国际标准。

    ② V-SMOW(Vienna SMOW)，蒸馏海水和它量的其它水相混而成的。

    ③ Slap(Standard light Antarctic Precipitation)南极商原始的粒雪样品。

    ④ PDB(Pee Dee Belemnite)美国卡罗莱纳州白垩系Pee Dee组中氦箭石制成的CO2作的碳氧同位素标准，一般取PDB的δ13C=0,δ18O=0。

    PDB的δ18OPDB与SMOW的δ18OSMOW之间的换算：

    δ18OSMOW=1.03086δ18OPDB+30.86

    ⑤ CDT(Canyon Diablo Troilite)美国亚利桑那州Comyon Diablo铁陨石中陨硫铁相的硫同位素组成，34S/32S=0.450045，δ34SCDT=0。

    ⑥ 标准换算：

       δ样-标=δ样-工+δ工-标+10-3δ样-工·δ工-标
       δ样-标：以国际标准表示样品的δ值；

       δ样-工：以工作标准表示样品的δ值；

       δ工-标：以国际标准表示的工作标准的δ值。

（二）稳定同位素分类：

    1．轻质量稳定同位素：氢、氧、碳、硫

    特点：（1） 同位素组成变化大；

         （2） 同位素分馏及原因：在于元素的物理化学和生物作用。

    2．重质量数稳定同位素：锶、钕、铅等

    特点：（1）同位素组成的变化相对小些；

         （2）同位素组成变化的原因，主要是由于它们的放射性母体同位素的衰变所引起的。

二、同位素的分馏机理

(一) 同位素的物理化学性质

    1．元素的核外电子层结构决定元素的化学性质，核的内部结构决定元素的物理性质：

    同一元素的各种同位素由于质子数及核外电子层结构相同，所以它们的物理化学性质基本类似，但是由于中子数目不同，造成原子质量数的差异，因而，导致同一元素同位素之间在物理化学性质上的微小的差别。例如：热力学性质的差异，运动及反应速度上的差异。

    2．同一元素的同位素质量数不同，由它的形成的不同化合物之间的物理化学性质存在差异。

    例如：水由氢、氧同位素可以组成9种同位素水分子类型，分子量为18的H216O分子在天然水的含量中占绝对优势，而其它相对较重的同位素水分子则以不等的痕量形式存在。H2O和D2O的物理性质和分子量，密度、粘度以及一些热力学性质，如：蒸汽压、熔点、沸点、生成热、焓等）都存在明显的差别。

    (二） 同位素质量的差异是引起自然界各种物质中同位素丰度变化最本质的原因：

    1．量子力学的研究表明，分子的能量包括电子能、平动能、转动能和振动能。对于同一元素而言，各种同位素的核外电子层结构相同，电子能是相同的。平动能和转动能、虽有不同，但差别很小，对于同位素丰度的变化，影响极小。但是同一元素的各种同位素由于质量数的差异，引起振动能的差别十分明显，而振动能的大小却与它们的振动频率紧密相关。质量数大的、基态的振动频率小，质量数小的，相应的振动频率就大。这就从本质上决定了它们在运动、化学反应的速率、化合物键力强弱上的差别。

2．零点能的概念：不同的同位素组成的分子具有一些不连续的能级，其中最低的能级称之零点能。在化学式相同的分子中，由轻同位素组成的分子的零点能较大，而由较重同位素组成的分子的零点能较小。这意味着含重同位素分子的基本振动频率较低，要破坏一个含重同位素分子需要更多的能量。

一般来说，同位素的分馏效应与分子的平动能、转动能和振动能都有关，但与温度有关的同位素分馏效应却只取决于分子的振动能。

    例如：化学反应从本质上讲是化学键的断开和重新键合的过程。化学键的断开，吸收能量。含轻同位素的分子比含重同位素的分子，相对吸取的能量小些，就能达到断开之目的。这就导致同一温度条件下产生了同位素分馏，而低温下造成的分馏更为明显。高温下引起的同位素分馏相对小些。

三、同位素分馏效应：

    产生同位素分馏的各种作用统称为同位素分馏效应。

    根据同位素分馏的性质和原因分为两大分馏的类型：同位素热力学分馏和同位素动力学分馏。

(一） 同位素热力学分馏

    处于同一体系中的不同化合物或物相，由于它们的轻、重同位素原子的热力学性质(如内能、热容等)不同，在环境因素的驱使下，可自动调整它们在各种化合物或物相中的轻重同位素原子的分配比，以最大限度降低系统的自由能，实现系统的稳定状态。在不存在化学反应的前提下，调整(改变)各种化合物或不同物相中的轻重同位素原子分配比的过程，称为同位素交换反应。系统稳定时，导致轻重同位素原子在各化合物或物相中的分配的差异，称为同位素热力学平衡分馏。

    1．同位素交换反应：

    (1） 同位素交换反应的方式：

AX0+BX* 
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AX*+BX0
X0、X*——分别代表某一元素的较轻同位素和较重同位素原子；

A、B——分别代表参加交换反应的原子、原子团或分子数目

    例如：S18O42-+4H216O
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S16O42-+4H218O

    (2） 交换反应的特点：

    ① 可逆反应；

    ② 元素的各种同位素化学性质相同，只在不同化合物或物相之间产生轻重同位素原子或分子的重新分配，而不发生化学反应，交换前后系统中的同位素原子或分子的总数保持不变；

    ③ 交换只限于同一体系中，不同物相或化学组分的同一元素的不同同位素原子或分子，本质上是同位素原子或分子键的断开和重新键合；

    ④ 交换有平衡和不平衡之分，在一定的条件下，反应总是朝着平衡的方向进行。当建立平衡后，平衡被“冻结”。当条件(环境)变化时，平衡有可能被破坏，又可能产生新的交换，去建立新的平衡。

    (3） 同位素平衡常数（K）和同位素平衡分馏系数(α)的关系：

    κ：同位素交换反应达到平衡时，交换前后的轻重同位素原子或分子的分配关系。

    α：同位素交换达到平衡时，两种物质之间同位素原子或分子的数量关系。

    2．影响同位素交换速度的主要因素

    (1） 温度：T越高，交换速度越快，交换反应越易达到平衡；

    (2） 化学成分：取决化学键的性质、键力弱的交换快；

    (3） 晶体结构：晶体结构有序度高，堆积越紧密的，交换慢；

    (4） 溶液的性质：不同性质的溶液对交换速度的影响很大。例如：NaCl溶液中交换速度慢（同离子效应）；而KCl溶液中，交换速度快（盐效应）。

    3．在同位素交换达到平衡时，同位素分配的某些规律：

    (1） 价态规律：

    在热液系统中，硫、碳同位素组成常常呈价态规律分布，即价态高的化合物富重同位素。
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 EMBED Equation.3  [image: image20.wmf]-

4

C

13

C

d


+4价      0价     -2价    -4价

    (2） 矿物序列规律：

    ① 400~850℃条件下，氢同位素交换平衡时，D富集的递减系列为(Suzuoki, S.Epstein, 1976):

    白云母→金云母→硬柱石→绿泥石→角闪石→十字石→黑云母

    ② 氧同位素在矿物中富集程度的递降系列(S.Epstein和H.P.Taylor, 1967; G.D. Garlick, 1969; H.P.Taylor, 1967)：

    石英→白云母(硬石膏)→碱性长石、方解石、文石→石榴石→白云母、霞石→钙长石、(蓝晶石)→蓝闪石(十字石)→硬柱石→石榴石、普通辉石、闪石→黑云母→橄榄石(榍石)→绿泥石→钛铁矿(黑红石)→磁铁矿(赤铁矿)→烧绿石。

    ③ 硫化物矿物中δ34S的递降系列(D.J.Bachinski, 1969)：

    辉铜矿→黄铁矿→闪锌矿→磁黄铁矿→黄铜矿→斑铜矿→硫镉矿→铜兰→方铅矿→辰砂→辉铜矿→辉锑矿→辉铋矿→辉银矿。

    (3） 同位素相对富集系列的出现同矿物本身的化学成分和晶体结构特征有关：

    ① 矿物D的富集系列主要取决矿物晶体结构中八项配位体的阳离子成分，即在各种含氢与具有相同氢同位素组成的水处于平衡的条件下，Al-OH键型矿物明显富含D，Mg-OH键型矿物比Al-OH键型矿物的δD值低6‰，Fe-OH键型矿物比Al-OH键型矿物及δD低70‰左右；

    ② 18O的富集系列与矿物的晶体结构或不同键位与18O的亲合力的大小有关：

      Si-O-Si   Si-O-Al    Si-O-Mg

       石英    钙长石     橄榄石

      δ18O(富               贫)

       |← 低2‰  →|←     低2‰→|

(二） 同位素动力学分馏

    不同的同位素组成的分子具有不同的质量，由此而引起扩散速度、化学反应速度上的差异，由这些差异所产生的分馏效应称之为同位素动力学分馏。

    1．同位素动力分馏的主要方式：

    (1） 扩散过程中的动力分馏
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根据能量守恒：分子的扩散速度与其质量的平方根成反比。例如：CO2气体在扩散中，
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扩散作用可以存在于气、液、固三种状态中，其中以气体中所引起的动力分馏最明显。

    （2） 氧化还原反应中的动力同位素分馏

    氧化还原反应过程是一个不可逆的化学过程。在这一过程中，由于不同的同位素组成的分参与反应的速度不同而引起同位素分馏。反应速度的差别越大，所引起的动力分馏越明显。

    ① 硫化物的氧化反应：

    硫化物氧化成硫酸盐的反应中，有两种不同的反应速度，即
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    由于硫化氢或硫化物的氧化作用在低温条件下反应速度也很快，因而，它所引起的动力同位素分馏很小，分馏系数接近1。所以，由硫化物氧化而形成的硫酸盐，其δ34S与原始的硫化物的δ34S接近相等。

    例如：矿石硫化物与矿坑水的SO42-之间，某些温泉水的H2S与SO42-之间，及表生硫酸盐和内生硫化物之间的δ34S十分相似。因而，根据表生硫酸盐与同生硫化物的δ34S相似，内生硫酸盐比内生硫化物的δ34S大得多的特征去区分表生硫酸盐与内生硫酸盐。

    但是，要注意的是：在成矿溶液氧化过程中常引起内生硫酸盐矿物的δ34S值发生变化。例如：在成矿溶液中，硫化物和硫酸盐在250℃时已达同位素平衡，SO42-的δ34S为25‰，H2S的δ34S为0‰。如果在成矿时期内或稍前，H2S被部分氧化成SO42-，其结果硫化物的δ34S稳定不变(0‰左右)，而SO42-的δ34S变化很大，变化的程度取决于成矿溶液的初始氧化程度和终结氧化程度。

    在一些矿床中，例如科罗拉多的Creede矿床，硫化物的δ34S稳定，而硫酸盐矿物的δ34S变化明显，这一情况部分可能是由于上述原因造成的。

    ② 硫化物的水解：

    黄铁矿和磁黄铁矿是火成岩和沉积岩中最常见的矿物。温度升高时，容易发生水解，为成矿溶液提供硫源。水解反应如下：

    A. 6FeS2+11H2O→3Fe2O3+11H2S+SO2
       (水淋滤)

    B. 3Fes2+2H2O+6H+→3Fe2++5H2S+SO2
     （酸溶液分解）

    A 反应类型(在温度为350-550℃时)所产生的H2S的δ34S值与黄铁矿的δ34S相差1-3‰；而B反应类型(100℃时)产生的H2S的δ34S值与黄铁矿的δ34S值相差-1.0‰。

    ③ 硫酸盐的还原：

   A. 无机还原：这种作用出现在海底火山活动或海水通过热的火山岩并在其中循环过程中，或在深部高温条件下，硫酸盐离子与岩石中的Fe2+反应而还原为H2S。实验证明，δ34S值为20‰的海水通过上述方式还原的H2S的δ34S在-5~20‰之间。

    B. 有机还原作用：

    在地表和近地表的条件下，细菌还原硫酸盐的作用普遍存在。这种有机还原作用，可以引起明显的动力同位素分馏，对于硫同位素的组成影响很大，变化范围很宽。

细菌还原硫酸盐的机理：


    SO42-（外部）  SO42-（内部）   APS           SO32-            HaS

    A．细菌吸收SO42-(有机络合)，分馏不超过2.8‰；

    B．SO42-与A+P(三磷酸月先甘)反应形成APS(脉甘-5-磷硫酸盐)和焦磷酸盐，分馏很小；

    C．APS与H+、Fe2+反应还原为亚硫酸盐，在25℃时，可以产生25‰的分馏；

    D．SO32-与H+或Fe2+反应，可以产生明显的分馏。

    每一步均可产生一定程度的分馏，但大的分馏效应都与S—O键的断裂反应步骤有关。总的分馏，在一定条件达60‰以上。

    （3） 光合作用引起的动力分馏

6CO2+6H2O→C6H12O6+6O2
    光合作用的结果使植物中12C明显富集，而剩余的CO2相对富13C。

    大气CO2的δ13 C平均值大约为-6‰左右，植物的δ13C大约是-25‰。

    光合作用所引起的碳同位素分馏模式：

    第一步：在光合作用期间，植物优先从大气中吸收12CO2，平均分馏达-7‰；

    第二步：植物优先溶解含12C的CO2，并转换为磷酸甘油酸，其分馏程度依赖于CO2的利用率，如果全部利用，则分馏为0，部分利用引起的分馏最高达-17‰。

    两步总分馏达-24‰。

    2．同位素动力学分馏中的开放和封闭系统

    （1）开放系统：反应物的消耗与供给大致相等或消耗少于供给的体系。

    在滞水中，由于垂直混合不充分，导致水体缺氧。开始时，硫酸盐的还原细菌生长很快，但产生的H2S会很快超过这种细菌安全生存的限量，而抑制细菌的繁殖速度，于是还原速度就减慢，造成反应物和生成物的明显分馏。如：海洋深部，海水SO42-与沉积物中的S2-。

    （2）封闭系统：反应物的补给速度远远小于反应速度的体系。

    分两种情况：一种对反应产物开放，如：H2S的去气和金属硫化物的沉淀。反应产物开始时最大富32S，随着反应的进行，δ34S逐渐增大，反应结束时，反应产物的δ34S值大大超过硫酸盐的原始δ34S值。但是反应产物δ34S值随时间变化的曲线较为平缓。

    另一种对反应产物封闭：反应产物生成后，没有与系统脱离。开始时，反应产物贫34S，随后逐步升高，反应结束时，接近或等于SO42-的δ34S值。反应产物δ34S值对时间的曲线要陡些。

    3．动力同位素分馏的特点：

    ① 单相不同可逆反应；

    ② 反应物和反应产物之间不发生同位素交换；

    ③ 伴随化学反应和物相的转变；

    ④ 动力分馏不仅与同位素分子的反应速度有关，而且与初始反应物的消耗程度有关，即储存效应；

    ⑤ 反应产物优先富轻同位素。

    复习内容：§5~7

              §14~17, §24~27, §35~33

              §53~56, §190~193

   第二章  氢氧同位素在自然界的分布

           特征、变化规律及地质意义

    内容：分布特征、影响因素、在地质找矿中的应用。

    分布广，广泛出现在各种地球物质中，参与各种地质作用，与成岩成矿作用关系紧密。最为特殊重要的是，它们也是水的组分。水既是自然界各种天然化学反应和地质作用最基本的物质成分，又是传输物质、能量的媒介体。因此，氢氧同位素是同位素地球化学研究的最重要的对象。

一、陨石的同位素组成：

    1． 同位素组成：§67  图4-2

    （1）玄武质无球粒陨石、紫苏无球粒陨石、中铁陨石，其中辉石的δ34O为3.7~4.4‰。

    （2）紫苏橄榄球粒陨石，古铜橄球粒陨石、顽火球粒陨石、顽火无球粒陨石和透辉橄无球粒陨石，其中辉石δ18O为5.6~6.3‰。

    （3）I类、Ⅱ类和Ⅲ类碳质球粒陨石和橄辉无球粒陨石，其中橄榄石和辉石的δ18O变化大。说明它们与普通球粒陨石相比远没有达到同位素平衡(-1~12‰)。

    2．氧同位素组成的特点及意义

    （1）陨石中共生矿物的δ18O相差很小，表明陨石的形成温度很高(950±100℃)，同位素分馏小；

    （2）陨石中共生矿物之间的同位素富集顺序与地球岩石一致，说明陨石中也发生过同位素交换。

    3．陨石的δ18O与δ17O之关系研究

    （1）研究及依据

    氧同位素分馏过程中，分馏物的18O/16O和17O/16O的变化都与同位素组成的分子间的质量差成正比。在同一分馏过程中，18O/16O与17O/16O具有以下的关系：
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    当δ18O值变化不大时(n‰)，可简化为：

    δ17OA—δ17OB=0.52δ18OA—δ18OB)

    同一分馏过程中形成的物质，如果形成后没有混染，它们的δ18O和δ17O值应落在这一方程的直线上。

    （2）特征及意义

    ① 多种来源的地球岩石、月岩及顽火球粒陨石落在斜率为0.52的直线上(地球线)，表明它们成因上有联系；

    ② Ⅱ类(C2)和Ⅲ类(C3)碳质球粒陨石中无水高温矿物的数据落在与地球线完全不同的另一直线上，斜率为1，表明它们与地球物质有不同的成因；C2–C3线可能是二元混合：一个端员是地球样品的正常氧，另一端员则是接近于纯16O的氧，在太阳星云凝固前就存在，在不同样品中，两端员的混合比例不同。

    ③ C2陨石中，含水硅酸盐基质的氧同位素组成沿一条与地球线平行的分馏线上分布，但经16O变富的方向移动了4‰，表明它们与地球物质关系不密切，但基质间有成因联系。

二、月岩

    1． 氢同位素：§74 表4-2

静海区  H含量高，δD低；H2O含量低，δD高。     太阳风产物

风暴洋：H中δD变化范围大；H2O中δD变化范围相对小，H2和H2O的δD均高于静海区。      核散裂反应形成的

    2． 氧同位素：§75 表4-3

    （1） 组成

    （2） 特点：

    ① 全岩样品的氧同位素组成变化小，δ18O为5.67~6.3‰，岩石源区有相似的氧同位素组成，月岩的δ18O与地球玄武岩相近。表明有相似的成因；

    ② 月岩中单矿物的δ18O为3.80~7.15‰，其δ18O的富集系列按钛铁矿→橄榄石→辉石→斜长石→石英递增，这与地球岩石中的变化一致，表明月岩形成过程中也达到了同位素平衡。

    ③ 月球上没有富18O的火成岩，这与月球演化历史中，完全不存在富18O的沉积岩有关；

    ④ 月岩中同类矿物间或不同矿物间的δ18O变化小，说明形成温度高，分馏小，另外，月岩的水含量低，故δ18O变化小。

    ⑤ 风暴月壤样品的δ18O值(5.72~7.34‰)显然升高，可能与微陨石、重粒子、太阳风离子轰击月壤颗粒表面使其中轻同位素优先逸失有关。

    ⑥ 月岩δD比地球物质低，其中部分氘可能是散裂作用的产物。

三、天然水

    按其成因分为两大类型：内生水和表生水

    （一） 内生水：

    1．初生水：来源于地幔，作为与正常铁镁质岩浆(δD=75±10‰，δ18O=6±0.5‰,Taylor, 1979)在1200℃时处于同位素平衡的水而定义的。初生水的估计值为：δD=-65±20‰,δ18O=6±1‰。

    2．岩浆水：系指从岩浆熔融体中分离出来的水或是在岩浆温度下(大约700~1100℃)与岩浆系统或火成岩保持化学和同位素平衡的一种溶液。可以源于初生水，也可能来源于重熔的沉积岩和火成岩。

    根据花岗质岩浆的主痕量元素及化学成分和同位素组成(Nd,Sr,Pb,O)的分析证明，一些花岗质岩浆是由部分变质玄武岩熔融形成的，即I型花岗质岩浆，典型的I型花岗岩的δ18O值在6~8‰之间。另一些花岗质岩浆，则与部分沉积岩的熔融有关，即S型花岗质岩浆，典型的S型花岗岩的δ18O在8~12‰范围内。两者的δD值差别很小，典型值在-85~-40‰之间。

    通常估计岩浆水的δ值的一种做法是，分别将10‰和1‰加到花岗岩的δD和δ18O值上。这是因为它们是通过角闪石—水和长石—水在800℃时的氢和氧的平衡分馏方程计算所得的。岩浆水的典型值：δD=-75~-30‰； δ18O=7~13‰(Homoto,1985)。

    岩浆水还可能有这些范围以外的值，因为：

    ① 来自有关硅熔体—流体系统的实验研究表明，矿物(或熔融体)和流体之间的氧同位素分馏系数强烈地依赖于系统的化学组成(特别是Cl和F的含量)温度和压力。如果用Δ斜长石—水=Δ熔融体—水去计算，岩浆水的δ18O误差可能会超过±2‰，正常岩浆水δ18O范围可以延伸到5~15‰之间；

    ② 岩浆源岩的δ值可能偏离正常火成岩，这取决于成岩作用和变质历史。例如，经历了大规模与雨水互相作用和变质历史火山岩的部分熔融，可能导致花岗质岩浆和岩浆水具有相当低的δ值；与海水交代的变质火山岩的部分熔融，可能保存I型花岗岩源主痕量元素的组合特征，但氧同位素特征则与S型花岗岩浆一致；

    ③ 岩浆水在冷却期间可能与围岩发生同位素交换而改变δ值，例如：岩浆水与具有7‰δ18O值的火成岩交换，在300℃达到平衡时，其δ18O值可能为0‰。

3．变质水：

（1） 变质水的同位素组成：

    变质水系指在300~600℃的变质温度条件下，与遭受脱水作用的变质岩达到同位素平衡时的水。其δD值变化较小为-20~-65‰，δ18O变化较大，为5~2.5‰。

    （2） 特点：

    ① 由于同位素分馏系数与温度相关，因为矿物比流体(H2O)贫D富18O，所以低温变质水通常δD值高，δ18O值低，而较高温度的变质水具有较低的δD值，较高的δ18O值；

    ② 受变质源岩的同位素组成的影响大，δD值的影响不明显，但对δ18O影响大；例如变质沉积岩中，变质水的δ18O要高于变质火成岩，其δ18O值为10~14‰，在富18O的大理岩中，变质水的δ18O值高达17~24‰。

    ③ 变质水的δ值还受地其来源水的同位素组成，来源于雨水的变质水的δ18O值，要比来源于岩浆水的变质水的δ18O值一般要低些。

    4．各种内生水的同位素组成的确定方法：

    （1） 直接测量各类岩浆矿物中的原生液态包体水的同位素组成；

    （2） 测定各类岩浆矿物的同位素组成，再利用其它方法测得的温度资料，按矿物—水的分馏方程来计算各类水的同位素组成。

（二） 表生水：

    1．海水：海水占全球水圈总量的97%，它直接参与各种地质作用，并控制着全球大气降水的同位素组成的分布和演化。

    （1）分布特征：

    海水的氢氧同位素组成相对稳定。同位素随深度和降度的变化δD约为4‰，δ18O为0.3‰。

    ① 深层海水的同位素组成非常接近于SMOW的值，不同海洋区的δ值变化很小。

    见§136页表6-2、6-3。

    ② 表层海水的同位素组成相对变化大，通常两极地区的δ值低，赤道地区的δ值高些。

    ③ 海水同位素组成和盐度之间存在着相关关系。§136，§137图6-29。

    （2）影响海水同位素组成的主要因素：

    ① 蒸发量与降水雪之比。

    ② 冰雪的堆积和融化。

    ③ 海底火山活动及海水与海底岩石、洋壳沉积物的同位素交换：

    火山活动一面把地幔水带入，另一方面带入大量热量，加速海水与岩石的同位素交换。

    （3）整个地质时期海水的同位素组成

    ① 在整个显生宙时期内，没有明显的证据证明海水的氢氧同位素发生过明显的变化，海水的δ18O在-1~0‰，δD为-1~0‰。肯定这一点；对于了解雨水的氢、氧同位素组成的变化、海水与大洋玄武岩的相互作用以及雨水或海水在成矿过程中的作用是十分重要的。

    ② 前寒武纪时期的海水的氢氧同位素组成是否有变化，仍有不同看法：

    A）R. H. Becker和R. N. Clayton(1976) 研究西澳Hamersley山前寒武纪铁质建造中的燧石氧同位素组成时认为，前寒武时期海水的δ18O为-3.5~-11‰。

    B） Y. Kolodny和S. Epstein(1976)认为前寒武纪海水与现代海水的δ18O相似。

    2． 大气降水：

    （1） 同位素特征：§46① δD-δ18O呈线性变化，②③δ值与地理位置有关，随 合源的增加而变员。

    （2） 降水方程：δD=8δ18O+10大多数为负值。

    （3） δD-δ18O图。

    （4） 大气降水的同位素分布规律。

    ① 温度效应，② 深度效应，③ 高度效应，④ 大陆效应，⑤ 降雨量效应，⑥ 季节性效应。

    3．地热水

    （1）雨水成因的地热水

    §143，图6-34。

    特点：δD几乎保持不变，δ18O变化明显。

    （2）海水成因的地热水

    特别：δD、δ18O均高，含盐度几乎与海水一致。

    4．同生水

    同生水又称建造水或油田卤水，它既可在沉积物形成时就封存于沉积物的微孔隙中，又可在沉积物形成后才注入孔隙中。

    同生水的δD、δ18O值较雨水值高，变化范围较大，盐度高，δ值与盐度存在正相关关系；同生水的δD和δ18O落在蒸发线上，与雨水线的交点，是原始雨水的同位素组成，不同地区的同生水的δD、δ18O值和雨水一样，存在着纬度效应。在特定的盆地中，温度、盐度最高的同生水具有最高的δ18O值。

四、火成岩

    1．超寒性岩：（1） 同位素组成：

    超基性岩的氧同位素变化很小。全岩的δ18O值为5.4~6.6‰，多数集中在5.4~5.8‰之间。其中辉石的δ18O值为5.4~6.4‰，含羟基矿物的δD为-48~88‰。

    （2）特点及意义

    ① 与球粒陨石的δ18O值(5.0~6.0‰)相似，说明是上地幔的衍生物，同时说明地球、月球和石陨石在成因上有联系；

    ② 同位素组成变化范围很小，说明在高温条件下，形成的矿物之间的同位素分馏很小，同时也证明上地幔的氧同位素组成是相对均一的；

③ 整个地幔的氧同位素组成是不均一的；岩浆熔融体形成的深度越深，18O的含量越低；
④ 固体系统在熔融过程中，在高温时氧同位素分馏分出现“逆转”现象。例如：玄武岩熔融体与斜长石的Δ18O温度高于1380℃为正值，低于1380℃为负值；玄武岩熔融体与顽火辉石之间，温度高于1250℃，Δ18O为负值，低于1250℃，Δ18O值为正。

    因此，在1250~1380℃之间形成的岩浆熔融体比原始地幔物质贫18O。而在1250℃以下，两者的同位素分馏相反而抵消，不出现贫化现象。

    2．基性岩

    （1）氢、氧同位素组成

    δ18O：全岩—4.9~6.5‰

太平洋的大洋中脊拉斑玄武岩：5.4~6.2‰，
                碱性玄武岩：5.5~7.7‰。

    玄武岩中单矿物：

      辉石：4.9~6.4‰。

      斜长石：5.4~6.7‰ Δ辉石-斜长石≈0.6‰

    辉长岩中的单矿物：

      辉石： 5.7~6.6‰

      斜长石：6.7~7.2‰  Δ辉石-斜长石≈1.1‰

    δD：碱性玄武岩包本中的角闪石、全云母-23.1~-36.4‰。

    太平洋、大西洋海岭玄武岩：-75~-84‰。

    （2）变化特征及意义

    ① 正常基性岩无论全岩或单矿物，氧同位素组成几乎相同，据目前资料，未被混染的原始玄武岩浆的δ18O为5.9‰，与超基性岩的平均δ18O值相同，都符合来源于上地幔的假说；

    ② 深成火成岩的氧同位素分馏较玄武岩大。

    ③ 碱性玄武岩比拉斑玄武岩富18O含量，两者差异明显。

    原因：1）由它们源区物质具有不同同位素组成引起的；

          2）由两种成分不同的地幔物质按较不同比例混合产生的。

    据87Sr/86Cr、207Pb/204Pb、206Pb/204Pb和143Nd/144Nd比值的组合关系及年龄的研究认为，洋壳下的地幔，至少在10~30亿年前，就已经分离为亏损型（上地幔）和未亏损型（下和中地幔）地幔区，而海洋玄武岩浆，则是这两种地幔区的岩浆混合形成的。

    ④ 基性岩中δD的升高，可能是岩浆上升过程中产生的脱水作用引起的。

    3． 玄武岩氧同位素研究中应注意的问题：

    （1) 大洋地区的玄武岩，在海底火山喷发或洋下风化过程中，由于海水的作用、玄武岩的氧同位素组成可发生明显的变化。

    ① 洋下玄武岩甚至在它的主元素发生可感知的变化之前很容易由于水化作用或蒙脱石等粘土矿物的形成而富含18O。水含量越高，玄武岩的δ18O也越高；

    ② 海水与大洋玄武岩之间同位素交换引起δ18O值的变化取决于反应时的温度状态。

    200~1200℃时发生反应并处于同位素平衡时，大洋玄武岩及其反应产物的δ18O↓，海水的δ18O↑。

    200℃以下发生同位素交换时，交换朝相反方向进行，岩石的δ18O↑，海水δ18O↓。

     绝大多数玄武岩受低温蚀变的影响，其δ18O值明显升高，最高达22‰。

    （2）在风化或蚀变过程中，玄武岩中斑晶和氧同位素组成的变化是不同的。风化玄武岩的基质一般明显富18O，风化最强烈的玄武岩玻璃，即橙玄玻璃的δ18O值可高达25‰，但斑晶的δ18O值并没有较明显的变化；

    （3） 大洋玄武岩比大陆玄武岩的δ18O平均值低0.3‰。这一差异可能反映大陆玄武岩在其形成过程中受到了富18O地壳岩石的混染；

    （4） 虽然大多数新鲜玄武岩的δ18O值变化较小，但在某些地区已发现了具有异常的δ18O值的玄武岩，如意大利某些火山岩的δ18O大都大于10‰，冰岛的大多数拉斑玄武岩及其斑晶的δ18O值比未蚀变玄武岩的δ18O值至少低1‰。其原因可能主要是由富18O或贫18O的物质的混染引起的。

（三）中性岩(安山岩、粗面岩、正长岩类）

    1．同位素组成：

    中性岩的δ18O值(5.4~7.5‰)与基性岩的δ18O值十分相似。

    2．δ18O值及成因关系

    （1）中性岩或是由玄武岩浆通过结晶分异作用形成，或是由与基性岩同一源区的岩浆所形成，因而可以认为在这些中性岩的形成过程中，没有富18O的硅铝质地壳或洋壳沉积物的明显卷入。

    （2） 某些地区发现具有异常的δ18O值的中性岩，其中有些异常δ18O值是由分离结晶作用（钾长石、辉石、磁铁矿等先结晶出来）引起的，而另一些则可能是地壳物质混染的结果。

    例：Banda或某些安山岩的δ18O值高达16.7‰，初始87Sr/86Sr也高达0.7175，而且两者之间具有明显的相关关系现象。对于这一现象只有采用幔源岩浆与地壳物质二元混合模式才能作出合理解释(M.Magaritz1978)。此外，由于Banda弧的下伏基底是海洋壳，而不是大陆壳，因而最有可能的混染组分来自澳大利亚西北大陆架的陆源碎屑沉积物。由于这种碎屑沉积物被削减、熔融和随后被带入母岩浆，因而岩浆的同位素组成发生明显的变化。据估计，混入的陆源物质的数量高达25%以上。

（四）花岗岩类

    花岗岩类通常包括石英二长岩、花岗闪长岩、石英闪长岩、钙碱性花岗岩、碱性花岗岩、正常花岗岩、花岗成晶岩等深成岩以及英安岩、泫纹英安岩、石英粗安岩、统纹岩等火山岩。

    1．氧同位素组成

    花岗岩的同位素组成变化很大，全岩δ18O值可以从6‰到大于15‰。这样大的变化范围不可能仅由岩浆岩结晶分异作用引起，也不可能单独由源区物质成分的差异引起，而可能是包括上述因素在内的多种因素综合作用的结果，因此，研究花岗岩的氧同位素组成对于确定花岗岩的成因十分重要。

    2．氧同位素组成的分类及成因关系

    根据H. P. Taylor(1978)的分类：

    （1） 高18O花岗岩：

    这类花岗岩全岩δ18O值大于10‰。其成因有：

    ① 高18O的花岗岩类是由富18O的沉积岩、变质沉积岩形成的。

    它们的特点是：深成岩体中，每个岩体的全岩δ18O值的变化小；岩体中共生石英、长石、黑云母、磁铁矿等，特别是石英—长石间的Δ18O值与典型深成岩的相一致；全岩样品的δ18O值与其侵入接触带的距离以及围岩的δ18O值的高低，没有相关关系。这些特点表明，这类花岗岩类全岩δ18O值的升高不是岩体与周围变质沉积岩之间的同位素交换或岩体结晶后的低温蚀变引起的，而是由这些深成岩的源区物质(富18O大理岩、混层片麻岩、石英岩等)决定的。

    ② 高18O花岗岩是由具有正常的18O的母岩浆和富18O围岩之间的同位素交换或同化混染形成的。

    例如：加里福尼亚南部的Domenigoni Valley花岗闪长岩，岩体中心部分具有正常的δ18O值(7.4±0.2‰)，但在岩体与董青石—硅浅石片岩(δ18O=19-20‰)接触处，花岗闪长岩的δ18O值不仅变化明显，而且明显高于岩体中心部分的δ18O值。H.P.Taylor(1978)认为，18O的富集是由岩体与围岩间的同位素交换引起的，这种交换作用既可能在岩浆阶段已部分发生，但更可能是在岩浆结晶之后，岩体和其周围片岩中析出的富18O的变质水进行交换的结果。

    ③ 高18O花岗岩是由岩体形成以后的低温蚀变作用形成的。

    如：密苏里州东南部St.Francois山花岗岩—流纹岩的δ18O值高达14‰，根据全岩的氧同位素组成与长石的红色蚀变程度呈相关变化认为，18O的富集是由该区域内低温循环地下热水与长石之间长期进行的同位素交换而引起的，因为地下热水中富含18O。

    （2） 低18O花岗岩

    ① 特点：δ18O小于6.0‰，(少见)，以小的侵入体为主。没有深成岩基。一般认为不可能通过“正常”玄武岩浆结晶分异方式形成。

    ② 低18O花岗岩的成因

    A.低18O花岗岩由低18O的母岩浆形成。其特点是：岩体有均匀分布的氧同位素组成，无同位素分带现象，共生矿物的氧同位素相对富集系数与岩浆温度下的正常值一致。

    例如：印度塞舌尔的花岗岩：主体深成岩的Δ18O石英—长石=1.2~1.5‰，δ18O=2.6~3.2‰, 全岩的δ18O值为4~4.5‰，含羟基矿物的δD值为-102~-109‰。

    B. 岩体形成后与低18O的雨水一热液发生晚期同位素交换的结果。

    （3） 正常18O花岗岩(6.0~10.0‰)

    特点：

    ① 共生矿物的δ18O值总是按磁铁矿→黑云母→角闪石→白云母→斜长石→碱性长石→石英的顺序递增，说明矿物是在接近同位素平衡的条件下生成的，且没有受后期地质事件的影响。这些花岗岩中，Δ18O石英—碱性长石，通常为1.0~1.5‰，Δ18O石英—斜长石等1.5~2.5‰左右；

    ② 在许多花岗岩基中，全岩δ18O值按辉长岩→英云闪长岩→花岗闪长岩→花岗岩的顺序逐渐从6‰升高至9‰左右，这一变化与从辉长岩到花岗岩，其中含18O的石英、碱性长石的相对比例逐渐增加，贫18O的铁镁矿物的量不断减少相一致。

    ③ 正常花岗岩的氧同位素组成与其形成时代之间有一定的关系。即按年轻的花岗岩具有较高的δ18O值，较老的花岗岩具有较低的δ18O值。

    如：加拿大地质内，同位素年龄为27-22×108a的Superior省花岗岩，全岩平均δ18O为7.8‰；20-15×108a的Churchile省花岗岩。全岩平均δ18O值为7.9‰；12-8×108a的Grenvill省花岗岩，全岩平均δ18O值为9.6‰。同时，该地沉积岩和变质沉积岩(以较少蚀变的火成碎屑为主)不仅具有低的δ18O值（9.0-11.7‰），而且其δ18O值也有随其形成时代变年轻而升高的现象。说明前寒武纪处于地壳演化的幼年期，地壳岩石中地幔来源组分所占的比例较高，因而由这些岩石经部分熔融或与之混染或同位素交换而形成的花岗岩类具有低的δ18O值。在显生宙时期，富18O的沉积岩和变质沉积岩广泛发育，因而由这些岩石形成的或与之混染而形成的花岗岩便具有高的δ18O值。

    ④ S型和I型花岗岩的全岩δ18O值两者的区别是明显的。在通常情况下，凡花岗岩的δ18O值大于10‰，称为S型花岗岩，小于10‰的称I型花岗岩。就不同地区而言，由于源岩富18O程度不同，部分熔融条件及成岩过程不同，因而不同地区的两种类型花岗岩的氧同位素组成有一些区别。

    3．火成岩氢氧同位素组成的影响因素

    （1） 源岩的物质成分

    各种火成岩是由不同来源的各种物质形成的。或者是上地幔的衍生物，或者是不同部位地壳物质经部分熔融或交代改造形成的，或者是地幔与地壳物质按不同比例混合形成的。由于不同来源的物质具有不同的氧同位素组成，并且在高温条件下形成的岩浆通常继承源岩的同位素组成，源岩同位素组成的差异势必影响到改造形成的各种火成岩的同位素组成。

    氧同位素可以有效确定成分不同的火成岩的成岩物质来源，即使对于成分相似的花岗岩类、氧同位素同样可以判断它们母岩物质的性质。

    ① 当沉积岩和变质沉积岩部分熔融时，难熔残余物为富18O的石英以及少量的董青石，石榴石、硅线石等矿物，因而由沉积岩和变质沉积岩部分熔融形成的岩浆，其18O的富集程度应低于源岩。但由于沉积岩和变质沉积岩中18O相当富集，因而由它们改造形成的花岗岩(S型)具有较高的δ18O值。

    ② 当火成岩发生部分熔融时，难熔残余物为钙质斜长石、辉石韭闪石，还有黑云母、磁铁矿。由于这些难熔残余物的δ18O值低于或近似于火成岩。因而由这些火成岩改造形成的花岗岩(I型)可能比源岩稍富18O，但与沉积岩和变质沉积岩相比，其δ18O值较低。

    （2）岩浆结晶分异作用

    岩浆结晶过程中，矿物结晶出来的顺序是不同的，不同的矿物又具有不同的氧同位素组成，随着矿物的不断结晶出来，剩余岩浆的氧同位素组成不断偏离原始岩浆的组成。偏离的程度和方向取决于结晶出来的矿物的类型和相对比例以及它们的δ18O值的大小。如果早期结晶的矿物比母岩浆富18O。则晚期的岩浆的δ18O值则低于母岩浆的δ18O值。反之亦然。在通常情况下，象磁铁矿、辉石、角闪石、钙斜长石这样一些贫18O的矿物总是先结晶而石英碱性长石等富18O的矿物结晶较晚。因而随着岩浆的结晶分异作用的进行。所形成的岩石δ18O值与岩石所含SiO2常显示出很好的正相关。由于岩浆的结晶作用是在高温条件下进行的，先行结晶的矿物与剩余岩浆之间的氧同位素分馏是很小的，由同一母岩浆结晶分异所形成的各种岩石，它们的δ18O差异不很显著。

    特点：

    ① 火山岩的斑晶和基质的氧同位素组成有差别，但分馏较小；

    ② 在火山岩套中，全岩δ18O值与岩浆固化系数SI=（MgO/MgO+FeO+Fe2O3+ Na2O+K2O）×100呈明显正相关；

    ③ 太平洋Galapagos扩张中心95°W区域内，从低钾拉斑玄武岩、铁钛玄武岩、安山岩到流纹英安岩形成一个完整的岩浆演化系列，全岩δ18O值从5.8‰逐渐升高至7.09‰，但在岩石成分单一，仅由铁钛玄武岩组成的85°W区域内，全岩δ18O值变化很小(5.68~6.22‰)，因此，95°W区域内岩石的δ18O的变化是由岩浆结晶分异作用所引起的。即在典型的岩浆温度条件下，贫18O的钛磁铁矿、橄榄石和辉石从岩浆中结晶出来，这使剩余岩浆相对富18O，并导致晚期形成的流纹质英安岩比早期形成的玄武岩富18O约1.3‰。§152表7-2。

    ④ 在花岗岩浆结晶分异所形成的岩石中，同样能观察到结晶分异作用的影响所产生的氧同位素组成变化：

    例如：阳储岭岩体的石英闪长岩、花岗闪长岩、花岗闪长岩I至花岗闪长斑岩II形成一个完整的演化系列。早期偏中基性的石英闪长岩的δ18O值为9.8‰，晚期偏酸性的花岗闪长斑岩的δ18O值为11.4‰，全岩δ18O值相差1.6‰。显然这一δ18O的差异是由当地母岩浆的结晶分异作用形成的。

    岩浆结晶分异过程中氧同位素组成变化的δ18O值计算：

    Y. Matsuhjsa等(1973)提出了公式：

    δ18O=δ18O°+1000(α-1)lnf

    δ18O—岩浆结晶分异形成的不同阶段岩石的氧同位素组成

    δ18O°—岩浆的初始氧同位素组成

    f—剩余岩浆的百分数

    α—结晶相与剩余岩浆相之间的同位素分馏系数

    α通过作图获得，即在以岩石的δ18O值和lnf为坐标，样品点构成一直线，斜率为(α-1)就可以求出δ18O°值。

    f值很难确定，Y.Matsuhisa等采用固化系数值SI代表，即

          lnf=a·(SI)+b

a和b为常数，其值随岩浆成分不同而异。如在Skaergaurd侵入体中，a=8.3，b=-3.4，则lnf=8.3×10-2×SI-3.4；在夏威夷碱性岩系列中a=5.4，b=-2.2,则lnf=5.4×10-2×SI-2.2。分别用上式的a、b计算日本4个火山岩套母岩浆的初始同位素组成，它们的值很接近，都落在上地幔的氧同位素组成范围内，表明这4个火山岩套都是由上地幔来源的岩浆演化形成的。

    （3） 同化—混染作用

    岩浆在形成以及上升侵位的过程中，常常和围岩发生程度不等的同化混染作用，这种同化混染作用实际上是包括岩浆、围岩和堆积岩在内的三元混合作用。使围岩同化并使其进入岩浆，所需的热由岩浆结晶过程中放出的潜热提供。围岩的热状态对于同化作用的影响十分明显。

    岩石中主要元素含量的变化受相图及多组分低共熔点与共结态位置所控制。同化—混染作用对所形成岩石的主要元素组成仅产生微弱的影响，但同化—混染对微量元素、特别是对同位素组成产生明显的影响。

    James(1981)认为，地壳物质按下列方式影响地幔岩浆的成因和演化：

    A.消亡到洋底地幔中的地壳物质、经部分或全部熔融，形成某些海洋玄武岩；

    B.消亡的地壳物壳与正常的地幔岩混合产生岛弧或大陆弧火山岩；

    C.来自地幔的岩浆，在上升过程中，同化了地壳物质或与地壳物质发生了同位素交换。

    ① 混合作用

    或是岩浆的直接混合，或是熔化之前或熔化期间源物质的混合。

    特点：

    A. 混合作用形成的岩体，往往会有异常的同位素年龄，同位素构成假等时线；

    B. δ18O和87/86
δ18O和εNd、εNd和εSr呈相关变化
正相关例1：澳大利亚  §154，图7-3a,3b

    负相关  2： Karibib   §155，图7-5

    ② 同化作用：

    同化作用至少是三元系统的、它的主要特点是同位素组不仅受原始岩浆、同化物质的初始同位素值的影响，而且还受堆积岩的数量的支配。这里有两种有代表性的情况：

    A. 下地壳混染(CC∶AR=1∶1)，δ18O与87Sr/86Sr,δ18O与143Nd/144Nd的同位素分布类似简单二端元组分混合，意味着混染过程中岩浆的总量不变，同位素组成在两端元之间均匀变化；

    B. 上地壳混染(CC∶AR=5∶1)，同位素分布曲线明显偏离同化物质的端元；

    87Sr/86Sr的分布曲线平缓，朝更高的方向逼近；

    143Nd/144Nd在岩浆和被同化的物质之间达到某个极限植后，就不再增加了，但δ18O随进一步同化而继续增大；

    见§157图7-6

    C. 在Nd-Sr坐标中，接近母岩浆端元87Sr/86Sr略有增长，143Nd/144Nd迅速变小，随着同化程度的增加，曲线变平缓，143Nd/144Nd略有增加，而87Sr/86Sr和δ18O值迅速升高。当CC∶AR=5∶1，分异结晶晚期时，堆积岩的143Nd/144nd比被同化物质高得多，87Sr/86Sr值接近于同化物质。CC∶R=1∶1时，δ18O的增长和143Nd/144Nd的下降速度都较快，87Sr/86Sr的增长却较慢。

    §158图7-7，图7-8。

    （4） 火成岩与雨水的同位素交换：

    许多火成岩，特别是花岗质岩石与雨水发生不同程度的氢、氧同位素交换。

    岩浆上升侵位过程中，侵入体周围的水被加热，温度越高、水和岩石中同位素之间的交换速度加快。由于原始雨水贫重同位素、岩体相对富重同位素，这种交换的结果，常常导致岩体的δ值降低，而被加热的雨水及δ值升高。

    ① D和18O强烈亏损的火成岩的主要特征：

    §159~161

    ② H.P.Taylor(1978)计算封闭系统内交换水/岩比的公式：

    根据同位素质量平衡关系可写出

    Wδi水+Rδi岩=Wδf水+Rδf岩
    i——水和岩石的初始δ18O或δD值。

    f——水和岩石交换后的最终δ18O或δD值。

    W——整个体系中雨水氧或氢的原子百分数。

    R——整个体系中岩石氧或氢的原子百分数

    当水—岩达到同位素平衡时

Δ岩-水=δ岩f​–δ水f
    则：W/R=(δ岩f-δ岩i)/［δ水i-(δ岩f-Δ岩-水)］

    从公式中可以看出：

    A. 对于给定的一组初始条件而言，如果W/R是常数(水量不变)，δ岩f值则完全取决于Δ值，则Δ值是温度的函数；

    B. 如果温度恒定，δ岩f值只受W/R所控制。

    注意：当岩石的数量远大于水时，岩石的同位素组成交换后，可以视为不变，水的同位素组成变化大。相反，当水量大大高于岩石时，交换后，岩石的δ值变化大，而水近似不变。当两者的量相当时，两者的同位素组成都要发生一定程度的变化。

    例：§161，图7-11。

五、沉积岩

    沉积岩主要由各种沉积物组成。在沉积过程中沉积物之间并没有达到同位素平衡，因此，要想知道沉积岩的氢、氧同位素组成，就必须先了解沉积物的同位素组成。由一种沉积物组成的岩石，如蒸发岩、纯碳酸盐岩，它们的同位素组成就等于沉积物本身的同位素组成。由两种或两种以上沉积物混合组成的岩石，其同位素组成较复杂，必须先弄清这类岩石中各种沉积组分的定量分布，再分别测出它们的各自的同位素组成，再根据这些沉积物各自所占的百分比例，计算全岩平均同位素组成。

    下面分为三类

（一）碎屑沉积岩：

    是火成、变质和沉积岩风化的产物。最常见的碎屑沉积物为石英、长石、岩屑及副矿物等。

    特点：碎屑矿物与周围介质(海水或淡水)之间的同位素交换相当缓慢，一般碎屑沉积物在风化、搬运和沉积过程中，能保其原始的同位素组成值，即它们可以反映源区的同位素组成特征，一般把碎屑沉积物作为判断沉积物源岩的同位素组成的证据。

（二）化学风化产物

    1．化学风化产物的氢氧同位素组成

    岩浆岩、变质岩和沉积岩的风化产物及沉积物中的自生矿物，18O含量都很高，几乎所有粘土矿物和氢氧化物都比其水贫D。粘土矿物的δ18O值为13.7~28.5‰左右，δD为-35~-125‰。

    它们的同位素组成特点是δ18O值明显高于火成岩和变质岩，δD的变化范围很大。

    2．影响粘土矿物同位素组成的主要因素

    （1）粘土矿物形成过程中与其相接触的水的同位素组成。由于参与风化作用及大气降水的数量比母岩的数量大得多，因而对粘土矿物的同位素组成影响大；

    ② 粘土矿物的性质及与水的分馏系数的大小；

    ③ 粘土矿物形成时的温度状态；

    ④ 粘土矿物形成后，其同位素组成的保存能力取决于粘土矿物颗粒的大小和沉积年龄。

    3．粘土矿物与水之间的同位素平衡分馏及其变化特征：

    （1） 地表条件下粘土矿物—水的同位素分馏系数

                 (据G.Fanre，1977)

	矿  物
	氧
	氢

	蒙脱石
	1.027
	0.94

	高岭石
	1.027
	0.97

	海绿石
	10.26
	0.93

	三水铝矿
	1.018
	0.984

	伊利石
	1.0234
	


表列表明，在地表温度条件下形成的粘土矿物的δ18O值比水的高，而δD值比水低。

    （2）粘土矿物的同位素组成同环境条件的变化密切相关，特别是易受大气降水的同位素组成所控制。

    （3）在特定温度条件下形成的粘土矿物的δD和δ18O之间存在类似于大气降水的线性方程关系：

   δD=Aδ18O+B

    A=8.0(αD/α18O)≈8.0

    B=8000(aD/a18O)-6990aD-1000

    αD、α18O——分别代 表粘土矿物–水的氢氧同位素分馏系数。

    地表温度条件下各种粘土矿物的δD和δ18O的关系为：

    蒙脱石：δD=7.3δ18O-260

    高岭石：δD=7.5δ18O-220

    海绿石：δD=7.3δ18O-260

    （4）高温条件下形成的热液深成粘土矿物同位素组成更接近于雨水线，而浅成粘土矿物更接近于高岭石线，其原因在于粘土矿物与水之间的同位素分馏系数随矿物形成温度的升高而变小。根据这一特点可以将深成和地表低温条件下形成的浅成粘土矿物区分开。土壤中粘土矿物的同位素组成可以反映它们形成时占优势的气候条件。

（三）化学沉积物

    化学沉积物主要包括碳酸盐、二氧化硅(燧石)、磷酸盐和硫酸盐。

    1．碳酸盐

    （1）碳酸盐的氧同位素组成

    ① 海相灰岩的δ18O值为22~30‰，淡水灰岩的δ18O值为18~25‰之间。

    ② 海相灰岩的δ18O值存在着时代效应，随地质时代的变老而逐渐降低。

    （2）海相灰岩δ18O值的时代效应的解释：

    ① 认为是与雨水同位素进行交换所造成的，理由是，时代越老的碳酸盐与雨水交换的时间长，机会多，重新平衡的程度高，所以，18O的含量低。

    但不能解释白云岩和共生方解石δ18O的变化情况。因为白云岩抗交换能力比方解石强，如果交换影响起主导作用，那么，白云岩的δ18O应该比共生方解石高。但是，大量的结果表明，白云岩的δ18O值，要么只略高于共生方解石，要么相当，甚至有时还低些。

    如：元古代白云岩的18O含量（平均）比同时代的石灰岩重5‰，显生代大多数白云岩的18O含量都落在同时代的石灰岩范围内。

    ② 用海水的18O含量逐渐升高来解释其时代效应，这一观点不能解释显生代白云岩和共生方解石δ18O相一致的情况。因为白云石和方解石如果是共处于平衡体系中，白云岩—水的平衡分馏系数高于方解石，白云石相对富18O根据高温条件下分馏系数的实测结果外推到低温的计算，白云石18O含量比共生方解石富5-7‰。

    ③ 碳酸盐δ18O的同位素时代效应取决于古温度的变化，但受到了成岩作用的影响。

    A. 成岩作用早期形成的白云石，如果白云石是通过交代碳酸钙形成的，则孔隙水的δ18O与沉淀方解石的溶液近似，所以两者的δ18O近似或略高于共生方解石；

    B. 成岩作用晚期形成白云岩，则孔隙水的δ18O值变化很大，则白云石的δ18O变化也大。

    2． 燧石：燧石的成因与前寒武纪条带状含铁建造的成因有关，保存有古温度和古海洋水的同位素组成的信息。

    （1）δ18O的变化特点：

    ① δ18O值的变化范围很大，达34‰，最高为44.1‰。海相燧石的δ18O下限为25‰，δD在-78~-95‰之间。显生代陆相燧石的δ18O值为17~36‰、δD值为-30~-150‰。

    ② 燧石的18O含量随盐度升高而增大。

    ③ 海相燧石的δ18O存在年代效应：随年代变老、δ18O值降低。

    （2）影响同位素组成的主要因素：

    ① 温度的变化

    ② 古海洋水氧同位素的变化

    ③ 淡水对海水的解稀
    ④ 成岩过程中同位素的变化

    成岩过程中随矿物相的转变，18O含量逐渐减少，例如：

	
	
	δ18O（‰）
	
	形成温度（℃）

	硅   藻
	
	37.4
	
	15

	方英石燧石
	
	29.5
	
	47

	石英质燧石
	低
	23.7
	高
	80


而孔隙水的δ18O相应逐步升高。

六、变质岩

（一）接触变质岩 

    岩浆侵入围岩，由于两者在化学成分，温度状态等方面存在明显的差异，因而在接触带部分，或者因为温度变化的影响而使岩石的结构、构造发生变化（狭义接触变质），或者由于岩浆与围岩间的化学反应而导致元素的带进、带出（接触交代变质）。由于岩浆和围岩（沉积岩或变沉积岩）的氧同位素组成差别明显，因而在上述接触变质过程中，接触带岩石的同位素组成肯定会发生变化，变化的程度及氧同位素交换带的宽度同一系列因素有关：侵入体的大小、岩浆的温度状态、岩浆与围岩在成分上的差异、围岩受热时间的长短、含氧对流循环流体的存在及循环的频繁程度等有关。

    1．狭义接触变质岩

    例1：以内华达州Sornta Rosa山花岗岩株与泥质岩石接触带的研究为例，观察狭义接触变质岩氧同位素组成的变化特征：

    （1）远离接触带的正常侵入体和围岩具有不同的δ18O值，前者比后者贫18O。接触带的岩石的δ18O值大致相当于正常侵入体和围岩的平均值；

    （2）在接触带附近氧同位素组成变化明显。由于交换作用的影响，围岩的18O含量降低而侵入体的18O含量升高。在侵入体和围岩中，18O的交换速度几乎相等。

    （3）不同的矿物具有不同的δ18O值，而且在横穿接触变质带的方向上，共生矿物间的δ18O差值几乎一致。说明氧同位素交换是在平衡的条件下进行的，计算获得的接触变质温度为555℃。

    （4）氧同位素交换带的宽度不大，约1米左右。

    从上述特征判断，接触变质过程中氧同位素交换基本上是在固态条件扩散作用（体积扩散和粒间扩散）控制的重结晶作用产生的。根据交换带宽度所估计的扩散系数比实验测定的固态扩散系数值大4~5个数量级，估计还有少量富水流体参与交换带的形成。这种流体是由接触变质过程中产生的脱水反应形成的，或是由岩浆结晶过程中释放出的水形成的。

    例2.多米尼戈尼谷的角闪石黑云母闪长岩§196

    2．接触交代岩

    当岩浆与碳酸盐围岩接触时，由于强烈的交代改造，形成各种类型的矽卡岩。在这一过程中，由于溶液的参与，氧同位素交换带的宽度显著增加。

    例如：内华达州Osgood山花岗闪长岩侵入于古生代地层中，在与碳酸盐围岩接触处，形成了板状或不规则状的矽卡岩(分三个阶段)，它们的氢氧同位素组成有如下特点：

    （1）远离接触带的侵入体具有正常的氧同位素组成。10~11.7‰，在离碳酸盐围岩1.5米范围内的花岗闪长岩体比侵入体中心部位的δ18O值高2‰，其升高是由岩浆和碳酸盐围岩（δ18O为20~28‰）之间的同位素交换引起的；

    （2）根据矽卡岩中共生矿物及包体水的分析资料，各阶段交代溶液的氢、氧同位素组成呈有规律的变化：

	
	I阶段
	II阶段
	III阶段

	温度
	550℃
	480~550℃
	300~500℃

	交代溶液
	降低
	

	δD
	-45‰
	-60~104‰
	-75~-107‰

	δ18O
	9.1~11.4‰
	
	7.9~11.6‰

	液态包体
	
	
	

	δD
	-90~-97‰
	-76~-107‰
	-75~-107‰

	
	降低
	


    ① δD逐步降低，是由于雨水的加入比例逐步增大，从第I阶段的岩浆水到Ⅲ阶段的接近100%的雨水；

    ② 交代溶液的δ18O的CO2的缓冲作用所致。

（二）区域变质岩

    研究区域变质岩氢氧同位素组成及其规律分布特征，目的在于根据区域变质过程中岩石和矿物的同位素信息，对变质温度、变质岩原岩的性质及变质流体的来源作出判断。

    1．区域变质岩的同位素变化特点：

    （1）氧同位素组成随变质程度的增高而降低；

    ① 在变质过程中，与同位素组成轻的外来流体发生同位素交换。

    ② 在碳酸盐变质过程中，脱碳酸盐作用，放出相对富18O的C18O2。

    （2）如果变质作用仅仅由于脱水反应而发生水的逸失，那么在前进变质过程中，变质沉积岩的氧同位素组成基本保持不变。

    （3）在某些情况下，矿物的18O含量随变质程度的增高而升高。这可能是在变质作用过程中，与变质程度较高的岩石发生相互作用的流体，含有更多脱碳酸盐作用释放出的CO2的原因。

    2．变质作用及温度：

    利用区域变质过程中形成的共生矿物对的同位素组成及同位素分馏方程可以计算出变质作用的温度。同位素地质温度计的建立的一个最重要的前提，就是这一体系中共生矿物对之间达到了同位素平衡。否则，就失去其意义。

    变质岩中共生矿物的同位素组成表明，变质温度越高，其共生矿物间的同位素平衡程度越高。主要依据是：

    ① 许多变质岩中，共生矿物有正常的氧同位素富集顺序；

    ② 氧同位素测定的温度，随变质程度降低而降低，并同其它方法测定的结果一致；

    ③ 矿物间的同位素相对富集系数随变质程度的增高而降低；

    ④ 在不同类型的变质岩中，相同矿物的同位素组成变化很小。

    例如：美国东北部和北爱达荷州等五个地区区域变质岩作用的同位素温度表明：同一变质带内，不同共生矿物对计算的同位素平衡温度是一致的；不同的变质带内，计算所得的同位素平衡温度随变质程度增强而升高。

    3．变质岩的原岩

    变质岩的原岩可以是沉积岩，也可以是火成岩，两者的氧同位素有明显的区别。它们随变质程度增强，岩石的氧同位素组成会发生明显的变化，但在无外来流体参与的情况下，尽管矿物的δ18O值会发生变化，但全岩氧同位素组成可能保持其原岩的特征。特别是对于低—中级的区域变质岩而言，遭受变质岩的岩石通常具有与原岩相似的同位素组成。因而可以由测定变质岩的δ18O值，推测未变质原岩的性质。

    D.E.Vogel对变质榴辉岩氧同位素组成的研究表明，有两种不同类型的榴辉岩：一是δ18O值特别低(1.3~2.1‰)，它们可能是玄武岩在高温条件下与贫18O雨水反应形成的；另一类δ18O值较高(8.6~10.5‰)，其同位素组成与钙硅质岩石的同位素组成相似，是由白云质泥岩经变质形成的。

    4．变质流体的来源

    在区域变质过程中，可以借助于氢氧同位素的研究来判断变质流体的来源。

    例如Wenner和Taylor(1974)对北美大陆蛇纹石化阿尔卑斯超基性岩的研究表明，无论是在低变质作用地区。还是在中、高级变质作用地区，利蛇纹石和纤蛇纹石的δD值不仅变化大(-59~-205‰)，而且这种变化与样品的地理位置和纬度有关。从南到北，δD的变化为：加勒比为-59~-71‰，中美州为-78~-97‰，加利福尼亚为-85~-108‰，俄勒冈为-107~-149%，华盛顿州为：-127~-142‰，不列颠哥伦比亚南部为-150~-163‰，北部为-162~-205‰。这种变化趋与现今北美大陆的雨水的δD值的变化相一致，因而它们的形成显然与雨水—热液有关。

    希腊Naxos变质杂岩的流体的δ18O值随变质程度降低而升高，从混合岩带的7.7‰升高到蓝闪石带的14.9‰。与深变质岩有关的变质流体的δ18O为7.7‰，落在岩浆水范围内。这种变质流体或来自火成岩（花岗闪长岩），或其它来源，但流体中的氧与火成岩氧处于同位素平衡状态。浅变质流体δ18O值的升高，或是深部流体与富18O的浅变质岩之间的同位素交换的结果，或是深部流体与岩石脱碳、脱水作用形成的流体相混合的结果。

第三章  碳同位素在自然界的分布特征、

        变化规律及地质意义

  碳有两种稳定同位素：12C和13C，前者的同位素丰度为98.892 %，后者为1.108%。
一、陨石和月岩

（一）陨石：

    1．含量：碳是陨石中的常见组分，其含量变化明显。

    各类陨石的碳平衡含量为：

    铁陨石：0.007~0.03%

    斜石陨石：0.06~0.08%

    源火球粒陨石：0.4%

    橄榄紫苏辉石球粒陨石：0.10%

    碳质球粒陨石：0.48%

    2．同位素组成：

    （1） 陨石的全碳δ13C值变化小，绝大部分介于-5.6~-11.6‰之间；(2) 同一陨石中不同含碳组分(如碳酸盐，可溶有机质、不溶有机质、石墨等)的δ13C变化明显；碳酸盐异常富13C为特征，δ13C值为41.6~70.2‰，大大高于地球上目前发现的最重的碳酸盐的值约20‰；(3) 陨石中的有机碳的δ13C与地球上的近似，不溶有机碳占陨石全碳量的95%以上，其δ13C值(-13.8~-17.1‰)的变化比可溶有机碳的δ13C小(-27.2~5‰)。(4) Δ碳酸盐-有机碳陨石(60~80‰)>>Δ碳酸盐-有机碳地球(23~30‰)。认为这是由于CO、NH3和H2在铁镍或磁铁矿存在时进行的Fischer-Tropsch反应产生的。

（二）月岩

    1．碳含量及δ13C值：

	地  区
	岩石类型
	碳含量ppm
	δ13C‰

	静  海
	月壤
	116~170
	16.3~20.2

	
	角砾岩
	101~260
	1.6~11.0

	
	结晶岩石
	11~77
	-18.8~29.8

	风暴洋
	月壤
	111~150
	-1.6~12.4

	
	角砾岩
	23~165
	-3.6

	
	结晶岩石
	21~86
	-25.4(表面)~-24.9(内部)


    2．特点

    （1）碳含量(11~260ppm)和δ13C(-29.8~20.2‰)变化大，δ13C有随碳含量增加而升高的趋势；

    （2）不同地区结晶岩石的含碳量和δ13C很相似；

    （3）同一岩石内部和表面的δ13C值相似，说明月球表面未发生碳同位素分馏；

    （4）月壤的碳含量和δ13C都比岩石高得多。可能说明月球表面经受粒子轰击而富含重同位素。

二、火山气体

    1． 碳同位素组成

    在火山气体中，δ13C主要研究CO2和CH4，世界上不同地区的火山气体的CO2的δ13C值为-1~-10‰，甲烷为-10~-28‰。

   地热区：
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    2．火山气体的来源：

    （1）上地幔去气作用的产物。

    （2）深部变质作用的气态产物，碳酸盐热分解等。

三、金刚石和石墨

（一）金刚石

    1．δ13C分布特点：

    δ13C：-34.4~2.7‰绝大多数δ13C值为-5~-7‰，它们主要由地幔源的碳形成的。

    2．δ13C值的差异，不仅取决于来源(地幔或再循环的地壳物质)，而且与它们的形成条件(封闭或开放体系的岩浆源)有关。

（二）石墨

    石墨的成因，还存在有机和无机成因之争，碳同位素组成的研究可以为判断石墨的成因提供证据。

    石墨主要出现在变质沉积岩中，一般认为这类石墨是有机物质经脱氢作用后，在进一步发生的碳重结晶作用过程中形成的。

    其成因机理是

    1．火成岩体侵入到含煤系时，接触带中的煤通过热变质作用转化为细粒石墨；硅质片岩中的石墨是在区域变质过程中同生有机碎屑转变成的。由于变质过程中，岩石的埋藏深度大，或由于透气性差，12C不易逸出，所形成的石墨保持原有机质的同位素组成，δ13C较大的负。在变质作用过程中，有机质与富13C的岩石(如碳大理岩等)发生同位素交换，由此形成的石墨相对富含13C。

    2．无机成因的石墨，某些前寒武纪变质沉积岩中，发现有较高的“重”石墨。如西格陵兰Isua含铁建造中，石墨的δ13C值为-9.3~-16.3‰，平均为-12.5‰，这种石墨中13C的富集是由：6FeCO3
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2Fe3O4+5CO2+C变质反应形成的。

    我国鞍山—本溪前寒武含铁建造中的石墨存在两组δ13C明显不同的石墨：平均δ13C值为-4.6‰的石墨属无机成因，是由原始沉积的菱铁矿在强还原条件下，经变质分解形成的。

四、火成岩

    1．火成岩中，氧化碳的含量（0—>>20000ppm）及δ13C值（-18.2~2.9‰）变化明显，变化范围大大超过岩浆成因的碳酸岩（-2~-8‰），而且，火成岩中的碳含量与长石蚀变程度呈正相关，这说明火成岩中的碳酸盐矿物可能主要不是岩浆成因的，而是后生作用形成的。这可能是由循环热液或地下水带去的。火成岩中碳酸盐和CO2的δ13C值可能反映该岩石结晶后流经它的溶液中含碳组分的同位素组成。

有些氧化碳可能是岩浆成因的，如科罗拉多地区闪煌岩墙内部的氧化碳比冷凝边缘的氧化碳富12C约1.3‰、δ13C的差异是由岩浆结晶过程中产生的同位素分馏造成的。

2．还原碳的含量（30~360ppm）较低，它们的δ13C值与生物成因的碳（-15~-30‰）十分相似，因此，还原碳可能也系后生成因的，或是由含生物成因碳的沉积岩经岩浆同化进入岩浆所造成的。而且，氧化碳和还原碳之间δ13C差值几乎是相同的。

3．碳酸盐：

δ13C值较稳定，一般为-2.0~8.6‰之间。Deines和Gold(1973)分析23个碳酸岩，其中碳酸盐矿物平均δ13C值为-5.4±1.4‰。分析13个金伯利岩，其中碳酸盐矿物平均δ13C值为-4.7±1.2‰，这与Fuex和Baker(1973)对上地幔的碳同位素组成所估计的值（-7.0‰）接近。它们的δ13C值变化有一定的范围说明这些碳酸盐矿物不是单一地幔来源。

有些碳酸盐的δ13C和δ18O值接近于正常海相沉积碳酸盐的δ13C（0±2‰）和δ18O值（25~30‰），表明这些碳酸岩形成时，有原始沉积成因的壳源CO2参加，在蒙古南部和东非喷发碳酸岩中δ13C和δ18O表现出良好的正相关，说明它们可能由两个不同来源的碳形成的。来源之一是从围岩中淋滤出沉积成因壳源碳，另一来源是12C较富的深源碳。在Κлаианго火山的某些碳酸岩中，放射性14C含量高，说明它们形成时，有大气CO2参与。

五、沉积碳酸盐岩石

（一）前寒武纪碳酸盐

1．迄今260个样品的测定结果，除罗德西亚前寒武纪lomagundi群具有高δ13C值（9.4±2.0‰）外，其余样品的平均δ13C值都和显生宙碳酸盐的相似，均在0值附近变化，而且比较稳定。这表明自早前寒武纪（33×108a）以来，全部沉积岩储中有机碳的相对比例（C有机/C全碳≈0.2）是相当稳定的。Lomagundi群白云岩异常的δ13C值可能有不同的认识，有人认为是沉积时期由于无机碳和有机碳比例的变化，而另外则认为是一次缺氧事件所造成的。

2．前寒武纪有机碳有以下的变化趋势：

（1）有机碳的δ13C值没有随时代表老而降低的趋势；

（2）绝大部分有机碳的δ13C值的变化与现代有机碳相似，在-25~-35‰之间变化；

（3）有机碳同位素组成的变化异常可能由不同原因所引起的；有些较高的δ13C值出现，可能同变质作用过程中12C的优先逸失有关。

（二）显生宙海相和非海相碳酸盐岩石

1．碳酸盐的δ13C值的变化

（1）海相碳酸盐：平均δ13C值为0.56±1.55‰（n=321）；

（2）非海相碳酸盐：平均δ13C值为-4.93±2.75‰，变化明显。

2．海相和非海相碳酸盐的巨分标志：

经验公式：Z=2.048(δ13C+50)+0.498(δ18O+50)(适用范围：侏罗纪以来)

以PDB为标准，Z>120为海相碳酸盐，Z<120为非海相碳酸盐。

3．碳酸盐岩石的碳、氧同位素组成与其沉积环境之关系：

氧化环境：有机质氧化形成富12C的CO2→12CO2与 12CO2-发生同位素交换→碳酸盐的δ13C降低；异常低的δ13C值往往可能与甲烷的氧化有关。

（三）成岩过程中碳酸盐同位素组成的变化

在成岩过程中，温度逐渐升高，碳酸盐的碳氧同位素组成发生一定的变化。

1．成岩过程中，由上覆沉积物厚度增加引起温度升高，使残留在岩层中的孔隙水（主要是大气成因水）与周围岩石发生明显的同位素交换，交换的结果，岩石中δ13C值变化不大。但δ18O明显降低；

2．后生作用（重结晶）的强度增加 ，δ13C和δ18O均降低。

（四）海相碳酸盐δ13C值的时代效应

1．时代效应：

晚古元代——古生代：δ13C贫化了2‰；

古生代——二迭纪；δ13C富集了2.5‰;

二迭纪——中生代：δ13C 贫化了1.5‰。

2．原因：

（1）晚古元代—古生代：处于氧化环境，石灰岩和白云岩等碳酸盐沉积物大量发育，富含有机碳的页岩被大量风化、剥蚀，大量富含12C的有机碳被氧化成碳酸盐，导致δ13C值的下降；

（2）早古生代至二迭纪：碳酸盐岩石与页岩的相对比例逐步降低，富含有机质的页岩大量沉积，逐步从氧化环境过渡到还原环境，碳酸盐的δ13C逐步增大。

（3）二迭纪至今，δ13C降低原因与前同。

δ13C值用于研究大洋缺氧事件是非常有效的，世界上的一些主要油田的地层，往往与已知的大洋缺氧事件所形成的地层密切相关。

六、变质岩

在温度和压力不同程度升高的条件下发生的变质作用，岩石的碳同位素组成会发生变化。

1．接触带变质岩石的δ13C和δ18O变化：

围岩→接触变质带→侵入体、方解石的δ13C和δ18O值逐渐降低。

2．碳酸盐矿物δ13C降低的原因在于存在脱碳反应，从岩石中释放的CO2优先富集13C，其13C含量比在方解石中高6‰。

如：方解石+石英→硅灰石+CO2
2白云石+石英→2方解石+铁镁榄石+2CO2
3白云石+钾长石+水→含云母+3方解石+3CO2
5白云石+8石英+水→3方解石+透闪石+7CO2
七、沉积矿床的碳同位素组成

以（澳大利亚Hamer Sley Range铁矿为例。它是一个十分有名的沉积矿床，尽管作过详细研究，但矿床成因仍有争论。

1．同位素组成的特点

（1）铁矿层中绝大多数碳酸盐矿物的δ13C值为-9~-11‰。

（2）位于铁矿层上下的Duck Creek和Wittenoom白云岩中，大部分碳酸盐矿物的δ13C值为-2~2‰，与现代海相碳酸盐的δ13C值相似。

（3）水平之间几公里范围内，碳酸盐矿物的δ13C变化仅为0.n‰。

2．解释：

（1）铁矿层和上、下层围岩间的δ13C值差异达10‰以上，成岩过程中的碳同位素分馏或去碳酸盐作用不可能造成如此大的分馏；

（2）铁矿层和上下层围岩在垂直方向不到1cm范围内，δ13C值变化达2.5‰，而水平方向上变化极小，因而，也排除了循环地下水所造成的δ13C值的影响；

（3）铁矿层富12C在于它的沉积环境，即铁矿层形成于一个离海洋很近但又是封闭的不受海洋碳影响的盆地中，铁矿层中轻碳主要来自由风化作用带入沉积盆地的有机物。

八、石油、天然气的碳同位素组成

    （一）原油的同位素组成，与生成原油的母岩、成油环境和后期的演化等有关。

    1．原油的碳同位素组成

原油的δ13C集中在-20~-33‰范围内，呈双峰态分布，多数样品落在- 27~-30‰之间。类似于现代海洋沉积中有机碳的δ13C值的变化，但略低3~5‰。

2．特点

（1）与沉积物质中的有机碳相比，贫13C；

（2）δ13C存在“年代效应：总的趋势是：δ13C随时代变老而降低，三叠纪原油的δ13C出现了贫13C的异常值；

（3）δ13C与同时代的沉积有机碳δ13C呈正相关变化；

（4）原油的δ13C值随成熟度的增高而富13C。

1 从饱和烃开始，经芳香烃、非烃至沥青质，δ13C值依次增高；

2 异构石腊比正构石腊富13C；

3 环烧烃比石腊富13C；

4 芳香烃的δ13C值随环数增多而富13C。

3．影响原油δ13C值的主要因素：

（1）成油地层沉积有机物的原始同位素组成

1 全球碳库中不同地质时期有机/无机碳的转化率；

2 地壳演化过程中，不同地质时代地壳稳定的程度及全球性的地质突变事件；

3 沉积地层形成的环境；

4 显生宙以来，生物种群的演化。

（2）成岩过程中后期地质作用：物理化学条件的变化（温度、压力、氧化还原态）和生物作用（细菌分解）。

4．应用：

（1）确定原油的有机物质来源及形成环境；

（2）油源对比 ；

① 原油与沥青“A”（原始生油物质）的对比：根据原油与沥青“A”的碳同位素组成的亲缘关系，确定原油的生油层；

② 同位素类型曲线对比。

A．原油类型曲线：原油中所含的分子具有完全不同的结构，其中重要的有饱和烃、芳烃、非烃和沥青，它们的相对浓度变化大，同位素组成的差别明显，由它们各自的δ13C值构成的曲线，称为原油类型曲线。同源石油的原油类型曲线应有相似的变化。否则属非同源。§97，图 5-15b，5-16。

B．同位素类型曲线：将原油和生油层中母质的同位素组成进行直接对比。具体方法为：a.作出原油类型同位素曲线（图5-15b），并外推获得与原油有成因联系的干酪根的大致的δ13C值；

b. 绘出不同深度的干酪根的δ13C曲线（实测值）；

c. 用外推获得的干酪根的δ13C值，在实测不同深度的干酪根δ13C曲线上找到相应的δ13C值的点，确定生油层的深度，并对应找出其生油层。

（3）判断原油的成熟度：原油随成熟度升高而富重同位素。

（二）天然气的碳同位素组成

1．天然气的碳同位素组成及主要特征：

（1）甲烷的δ13C：δ13C为-20~-95‰，δ13C小于-55‰的天然气为细菌分解产物，接近-25‰的天然气，相当于煤化过程中形成的甲烷，两者均有较低的ΣCn/Ci值；与石油共生的气的δ13C值为-55~-30‰。

（2）天然气中C2+碳氢化合物的δ13C为-45~-20‰，变化小，δ13C随有机分子团中碳原子数的增多而增大，即按甲烷、乙烷、丙烷、丁烷的顺序，逐渐富13C；它们分别与甲烷的相对富集系数Δ值，存在明显的相关性；ΔCn-Cn+1（n分别为1，2，3……碳原子数）随n的增加，相邻间的Δ值将逐步变小；甲烷的δ13C的变化随形成温度的增高而逐步富13C。

（3）天然气中CO2的δ13C最富13C，δ13C变化小，若δ13CCO2与δ13CCH4之间存在正相关变化时，可用同位素平衡分馏方程计算温度。

2．应用：

（1）确定天然气的成因类型。

1 生物成因：δ13CCH4一般小于-60‰。

2 混合成因：δ13CCH4在-65~-50‰之间，δ13CCH4与C2+含量值呈相关变化。
3 与原油共生的热成因：δ13CCH4值在-65~-30‰之间，C2+的含量>5%，与封闭系统内原油和干酪根热裂解产生的CH4的δ13C近似。

（2）判定成熟度和气源对比

    ① 成熟度：δ13CCH4随成熟度的升高而增加，在δ13CCH4—R（成熟度）关系图上，用作图法，根据天然气CH4的δ13C值，作图求出成熟度。

② 气源对比：利用钻孔岩心中岩屑吸附的CH4的δ13C值，绘出不同深度的δ13C曲线，再根据天然气中CH4的δ13CCH4值，对比后在岩心δ13C曲线上找出对应的位置，确定
生气母岩。
第四章  硫同位素在自然界的分布特征，变化规律及地质意义

硫的原子系数为16，原子量为32.06。在自然界以多种形式和价态存在，而且各种形式和价态的硫可以通过有机和无机的作用相互转化，在转化中往往发生明显的同位素分馏。同时，在地质体形成后会受到不同程度的迭加改造，而导致原有同位素组成的畸变。

自然界硫有4种稳定同位素，其同位素丰度为：

32S：95.02%

33S：0.75%

34S：4.21%    (N. E. Holden, 1980)

36S：0.025

在地质研究中，主要采用32S、34S两个同位素，一般用δ34S表示。

δ34S的最大变化范围达160‰，“最轻”的硫化物δ34S为-65‰，大多数（98%以上）的δ34S在-34~37‰之间变化。

一、陨石和月岩

（一）陨石的硫含量及同位素组成
主要呈陨硫铁FeS形式，δ34S的变化稳定
无球粒陨石：  6.35~0.65%
碳质球粒陨石：1.02~5.96%
球粒陨石：    1.28~6.67%
铁陨石：      10.8~35.7%

所有陨石的平均δ34S值相似，说明尽管存在有同位素分馏效应，但是处于封闭系统条件下，并具有单一的硫源，也没有发生过生物硫酸盐的还原作用。

（三）月岩的硫含量及硫同位素组成

1．几乎完全呈陨硫铁的形式，从未见有单质硫及硫酸盐。

2．月球物质的硫含量及δ34S的组成特点：

（1）月球表面的结晶岩石、角砾岩和月壤的δ34S值是不同的。结晶岩石的δ34S值接近陨石硫的δ34S值，月壤的δ34S（4.4~9.7‰）明显升高，这可能是太阳风粒轰击月球表面的结果。

（2）硫含量与δ34S之间有一定的关系：

硫含量为0.23%的细粒玄武岩中δ34S值接近于陨石硫的δ34S值，而硫含量低于0.08%的月壤、δ34S值高达10‰左右，显示出一定的负相关关系。

二、海相硫酸盐

（一）现代海水硫酸盐

1．海水硫酸盐比其它硫源更富含34S；

2．海水硫酸盐的δ34S十分稳定，平均值为20.0±0.8‰左右。

其原因在于：

（1）大陆带入，海底火山喷发、地幔去气等来源硫以富32S为特征。

（2）海底还原作用的影响，使还原产物高32S，剩余硫酸盐相对富34S。

（二）整个地质时期内海水硫酸盐的硫同位素组成的变化特征：

1．各地质时间的蒸发岩的δ34S可以代表相应时期古海水硫酸盐的δ34S值：

（1）实验证实，与溶解硫酸盐处于同位素平衡的结晶硫酸盐，其δ34S值仅比溶解硫酸盐高1.6‰；

（2）现代海相蒸发岩的δ34S值与现代海水硫酸盐的δ34S值近似。

2．不同地质时期内，海水硫酸盐的δ34S的变化特征：

（1）前寒武的δ34S相对稳定，其δ34S稳定在15~23‰左右；

（2）早古生代时期δ34S最高，最高值达35‰左右，然后逐步下降；

（3）到泥盆纪，δ34S有所起伏，到二迭纪降到最低点，δ34S值在10‰左右；

（4）中生代以后，δ34S值又不规则地增加到现代值20‰左右。

3．同一地质时期内，海水硫酸盐的δ34S值也显示出一定程度的变化，这归因于：细菌还原硫酸盐程度的差异；由陆地或地幔带入的硫的含量上的不同及同位素分馏的大小。

例如：从寒武—二迭纪，海洋中总硫量增加了近二倍，从二迭纪—现在约下降了30%。

三、沉积岩的硫同位素组成

（一）沉积岩中硫同位素的分布主要受氧化还原作用所控制

1．氧化过程中引起的硫同位素分馏不明显。

2．还原作用，特别是细菌还原作用引起的硫同位素组成分馏明显。

（二）沉积旋回中，硫化物和硫酸盐的分馏特征：

1．20×108a前的太古代和早元古代岩石中硫化物硫和硫酸盐都具有相同的、接近于陨石硫值的同位素组成。这表明在没有生物作用参与的情况下，地幔来源物质经风化、搬运、沉积而转变为沉积岩的过程中，含硫化合物之间的硫同位素组成没有产生明显的差异；

2．在20×108a以后形成的沉积岩中，由于出现硫酸盐还原细菌，含硫化合物间的硫同位素组成发生明显的变化。

四、变质岩

（一）在变质过程中硫化物分解时，硫同位素的变化特征：

含32S的分子被优先带走，残留的硫化物相对富34S。§211

（二）变质过程中在水存在的条件下，硫化物被分解成H2S，它的残留的硫化物更富34S。

§212最后一段。

（三）在变质过程中，硫化物的重结晶作用不会引起明显的硫同位素分馏。

§213③

（四）变质作用会使变质岩和矿石中的硫同位素组成趋于均一化。变质程度越高，均一化程度也越高。

（五）与生物成因有关的矿床和地层，均一化并不能掩盖变质前的硫同位素组成特点：

§213

五、火成岩

（一）超基性岩及基性岩

超基性岩δ34S为-0.4~1.7‰

无论是侵入还是喷发的超基性岩，其硫同位素组成绝大部分都与陨石硫的同位素组成相似。表明这些岩石是地幔成因，而且地幔硫的同位素组成相当均一。

基性岩：δ34S 为-5.7~7.6‰，平均2.7‰，比陨石硫和超基性岩的变化大，这可能与地壳硫的污染或岩浆分异过程中的去气作用引起的分馏有关。

（二）酸性岩
δ34S值的最大变化范围为-13.4~30.2‰。

原因：1、母岩浆的多源多成因：

如：加拿大一些前寒武纪花岗岩具有不同的硫同位素组成与它们母岩浆的来源不同有关。Dome岩株和Rice Lake岩基具有异常高的δ34S值（6.9~30.20‰），表明系由早期沉积物改造或地壳物质重熔形成的。Pearl lake岩基的δ34S值接近于陨石硫（-1.70‰），表明该岩体是通过地幔物质熔融和分异方式形成的。

2．I型和S型花岗岩的同位素组成

（1）I型花岗岩δ34S值：-3.6~5.0‰，表明花岗岩结晶过程中没有发生明显的同位素分馏，接近于陨石硫；
（2）S型花岗岩δ34S值为-9.4~7.6%，与陨石硫差别大，表示形成过程中没有发生硫同位素均一化；（New England）

（3）日本磁铁矿系列花岗岩δ34S为0.5~9.1‰，钛铁矿系列的δ34S为-2~-11‰。

前者：富含δ34S的洋壳沉积物因削减作用而被带至地壳深部而熔融，并与地幔硫混合，形成具有壳幔混合硫特征的花岗质母岩浆。

后者：32S的富集可能是由这种花岗岩的母岩浆与富32S的围岩（δ34S为-1.4~-21.5‰）相互作用造成的，这种作用不仅表现在岩浆形成过程中，而且也反映在岩浆上升侵位时期内，这可以由富含32S的花岗岩样品中常见有大量围岩捕虏体得到证实。

（三）影响岩石硫同位素组成因素

1．岩浆源区的物质成分：

地壳中各种火成岩都是由不同源区物质（地幔，下部地壳和上部地壳）通过部分熔融方式形成的。在高温下，源岩和熔融体之间不可能产生明显的硫同位素分馏，结晶分异造成的分馏很小，其变化不超过2‰。酸性岩的硫同位素组成变化较大，主要由于形成酸性岩的源岩物质的硫同位素组成的不同所致。

2．岩浆结晶分异作用

在岩浆结晶分异过程中，如果去气作用使（SO2）大量逸失，由晚期岩浆形成的岩石的δ34S值将高于母岩浆的δ34S值。

在岩浆中：H2S+2H2O
[image: image29.wmf]Û

SO2+2H2
在H2S和SO2同时存在时，高温下可发生

H234S + 32SO2
[image: image30.wmf]Û

 H232S + 34SO4
随着硫化氢转化为硫化物，反应朝左移动，由SO2部分转化为H2S，相对于前面的H2S富34S，因而由这些H2S生成的硫化物就具有较高的δ34S。

3．同化混染作用

在通常情况下，超基性岩和基性岩的δ34S变化小，接近于陨石硫的δ34S值，但迄今发生一些具有异常高的δ34S值的超基性岩和基性岩。Sasaki(1969) 认为，这一异常的δ34S值正是由地壳硫的混染引起的。

第五章  矿床同位素地球化学

一、成矿溶液的来源

（一）氢氧同位素和成矿溶液来源

1．研究成矿溶液中水的来源是研究热液成矿理论的关键。

不同来源的水具有明显不同的氢氧同位素组成，因此研究成矿溶液中水的氢氧同位素，可以有效地判断它们的来源，为矿床成因研究提供十分重要的信息。

2．成矿溶液氢、氧同位素的测定方法

（1）直接测定法（包体水）

（2）同位素平衡分馏方程计算法

（二）不同来源成矿溶液的同位素组成特征

1．与大气降水有关的矿床

（1）大气降水对成矿溶液的形成和演化所起的作用

（2）特征：δ值较负

① 无论矿物或是与矿物平衡的水，它们的氢氧同位素组成有随矿区地理位置而变化的规律趋势；

② 成矿溶液的δD相对稳定，而δ18O产生漂移，其程度取决于W/R、T，及围岩的氧同位素组成；成矿溶液盐度低，成矿温度低于300℃。

③ 矿物共生组合或矿化类型明显依赖于主岩的成分；

④ 在矿床中，成矿物质具有多源特点。

⑤ 矿床的形成深度浅（0~5km）、矿体主要赋存于构造裂隙发育地段。

2．与海水有关的矿床

火山成因的块状硫化物矿床，被认为是在海底热液系统中形成的，成矿溶液是来源于海水的典型代表。它的同位素组成特点是：

（1）成矿溶液的δD、δ18O接近海水的同位素组成，不随地理位置变化；

（2）成矿溶液的δ34SΣS值接近于同时代海水硫同位素组成；

（3）矿床中的硫化物的δ34S值常为正值。单个矿床中，δ34S值的变化范围比斑岩型铜矿大，矿床中硫化物的平均δ34S比同时代海水低，硫酸盐矿物的δ34S往往比同期海水高；

（4）矿床围岩中有机碳的含量很大。

（5）硫化物矿物的δ34S值朝向层位的上部有降低的趋势，正好与生物成因矿床的变化趋势相反，说明海水硫酸盐是在炽热的火山岩中被二价铁还原为成矿溶液的；

（6）矿物或岩石中初始锶同位素比值接近同期海水。矿石铅的同位素组成随淋滤的母岩不同而异。

（7）盐度有时较高，有时有少量的岩浆水参与成矿作用。

3．与卤水有关的矿床

通常同位素组成变化大，盐度较高，δD、δ18O值较高；

以密西西比河谷型矿床为例，这个与盆地热卤水有关的矿床有如下特点：

（1）包体均一化温度较低。伊利诺东南包体均一化温度为70~170℃，上密西西比河谷为50~75℃，三诈地区为80~125℃。盐度相应分别为19~23.4‰,3.1%（晚期方解石）和高于22%。除晚期矿物和交作画包体外，盐度一般高于15%，多数超过20%，包裹体中甲烷含量高（~800ppm），有时还见到一些不可混合的褐色油珠，密度接近或大于1，完全不同于岩浆热矿床（密度<1.0 ，盐度<10%，不含有机物）；

（2）矿化阶段的δD（-5~35‰）和δ18O值（~4‰）很高。

如：伊利诺期狄尔多夫矿山，沉淀石英的热液溶液δ18O为4±2‰，包体测定δD为-5~-35‰，在上密西西比河谷，形成晚期碳酸盐的热液溶液δ18O为0.4~-1.6‰，三州地区的δ18O为-3‰，其同位素组成与伊利诺盆地现代油田卤水类似，且晚期有雨水的解释作用。

（3）硫同位素组成变化很大。

如上密西西比河谷硫化物的δ34S为5~25‰，密苏里东南为-10~25‰，三州地区为0~-10‰，重晶石的硫δ34S在25~32‰之间，结合当地无火成岩的情况，排除成矿溶液源于岩浆水的可能性。加之，成矿温度高于50℃，也没有生物成因的可能性。

（4）每个矿床的δ34S的特点不一样，表明矿床的硫源和H2S的形成机理不同。

（5）δ34S与铅同位素组成呈反相关。

如密苏里东南，富含放射性成因铅的方铅矿，δ34S较低，相反，放射性成因铅低的方铅矿，δ34S高。这意味着硫和铅来自两个端员：一是蒸发岩，它的铅同位素组成和同时代的海水类似，这类蒸发岩被溶解后，经过还原转变为成岩溶液，因而有较高的δ34S值；二是淋滤沉积岩中的硫化物形成的含硫溶液，这种溶液δ34SH2S低，富含放射性成因铅。这两类溶液混合，导致δ34S值与铅同位素组成明显相关。

（6）铅同位素组成有明显的分带性。从伊利诺——肯塔基、密苏里东南，经三州地区向上密西西比河，铅同位素变化逐步增大，放射性成因铅的含量越来越多，这种情况暗示出成矿溶液流动方向，表明矿石铅由低放射性成因铅和高放射性成因铅混合而成的异常铅。

4．成矿溶液为岩浆水的矿床。

特征：（1）成矿溶液的δD、δ18O的值变化范围很小，落在岩浆水的同位素组成范围内。

（2）δD、δ18O不随地理位置而异；

（3）共生矿物的同位素组成常常达到平衡；

（4）盐度较高，沸腾的热液盐度可达40%；

（5）利用锶、钕、铅同位素可以判断是否来自S型的花岗质岩浆。

例如：西华山石英脉型黑钨矿位于燕山期复式花岗岩株的顶部，矿脉进入外接触带寒武系浅变质岩就急剧贫化尖灭：

岩浆水                                       成矿溶液

	δD
	δ18O
	δD
	δ18O

	-64.8
	9.8
	-62.3~68.6
	6.87~7.36

	
	8.5~10.5
	-43~-58
	4.7~8.0

	-66.7
	9.7
	-63.6
	7.8

	-65~-69
	9~10
	-40~-80
	4.2±1.6


特点：δD落在西华山花岗岩体岩浆水范围内，但δ18O偏离了此范围。

解释：

① 在较低温度下，岩浆水与已固结火成岩发生同位素交换，使岩浆水的18O亏损。再在300~350℃的成矿温度内，西华山花岗岩（全岩平均δ18O为10.3‰）经同位素再平衡的岩浆水的合理下限为4.5~5.0‰，表明西华山矿床I~II阶段由岩浆水组成、仅有极少量大降水混入。

② 如果认为上述的设想是成立的，那么水/岩比值十分小，然而情况是：成矿条件是在岩体顶部所形成的大量开放的空间条件下进行的；西华山花岗岩、云英岩和石英脉中石英的δ18O值十分相似，并未显示出随温度降低而升高的现象。因此，成矿溶液的δ18O低于岩浆水的值是由成矿溶液中混入大气降水所引起的。

许多矿床都发现在岩浆水组成的成矿溶液中，混入了不同数量的大气降水。虽然这两种类型的水都参与成矿溶液的组成，但它们在成矿作用中所起的作用是不同的。高温阶段的岩浆溶液，含挥化组分高，它们使含矿岩体或矿源层中的成矿元素，特别是那些热力学活度接近于1的成矿元素，如铜、铅、锌、铁、钨等发生活化转移。这种活化转移不发生在岩浆熔融体中，而发生在岩浆已冷凝成岩石后所经受的自变质或碱交代蚀变过程中，通过活化转变，高温岩浆溶液中的成矿元素越加富集。混入的大气降水，可能使成矿溶液的物理化学条件发生明显变化，导致络合物形成搬运的成矿元素处于不稳定状态，随后发生解体，导致成矿元素以矿物形式沉淀下来形成矿床。当然，大气降水在对流循环中，也可以获得一部分成矿元素，特别是在热液蚀变的情况下。

大气降水可能以两种方式混入：第一，是在岩浆源冷却、结晶并出现断裂的过程中，高温岩浆溶液随着其向上运移而和不断下渗的大气降雨相混合；另外是当岩浆侵入于富水的沉积岩中，沉积岩中所含的同生水受热后便离开沉积岩而和岩浆溶液混合。§224。

5．与变质水有关的矿床

由于在长期的区域变质、特别是中—高级区域变质过程中，同位素组成易于实现均一化，因而区域变质成因矿床的一个最明显的特征是：矿体与其毗邻的变质围岩具有相似的同位素组成。

例如：在Ducktown块状硫化物矿床中，矿石含羟基矿物的δD（黑云母的δD为-68~-77‰，绿泥石为-62~-69‰，白云母为-51~-54‰）类似于含矿主岩中含羟基矿物的δD值（-49~-79‰）；经计算获得的成矿溶液的同位素组成与矿床围岩在区域变质时期内存在的变质水十分相似；

                   围岩计算的变质水         矿体蚀变带计算的成矿溶液

	δ18O
	7.2
	8.5
	5.4
	7.0

	δD
	-31
	-32
	-33
	-36

	裂解CO2的δ13C
	-12.7
	-16.7
	-11.4
	-14.9


根据矿脉中的石英——磁铁矿计算所得的同位素平衡温度为492~541℃，与岩石学研究得出的最高变质温度一致。因此认为，该矿床的成矿溶液是由变质水形成的，矿床与区域变质作用有密切的成因关系。

    6．混合成因的成矿溶液

许多矿床的成矿溶液有多种来源，特别是矿化的晚期阶段，其它水参与成矿的现象很普遍。因此如何判别不同成因水的混合是成矿溶液同位素组成研究中十分重要的问题。

判别的方式：见图5-27。

§228~230

二、成矿溶液的硫同位素组成及其变化规律

（一）热液矿床的硫同位素组成

热液矿床的成矿溶液有多种来源，如大气降水、海水、岩浆水、变质水、同生水以及相互间按不同比例混合形成的溶液都可演化成为成矿溶液。不管成矿溶液是通过什么方式形成的，各种矿物从成矿溶液中沉淀出来都是由于成矿溶液本身的物理——化学条件发生了变化。从成矿溶液中沉淀的各种硫化合物的硫同位素组成不仅取决于成矿溶液的总硫同位素组成，而且更主要取决于这些矿物沉淀时的物理——化学条件，如温度、氧逸度、酸碱度、金属阳离子强度等的变化。由于这些参数的变化常常使类型相同的矿床具有很不一致的硫同位素组成，或者类型不同的矿床却具有很相似的硫同位素组成。因此，研究成矿溶液的物理——化学性质以及硫同位素的平衡与演化，对于合理解释矿床的硫同位素组成具有十分重要的意义。

1．热液系统的硫化学平衡

在成矿溶液中具有重要意义的水溶含硫原子团有H2S、HS-、S2-、SO42-、HSO4-、KSO4-和 NaSO4-，其它的含硫原子团在大多数情况下可以忽略不计。这些含硫原子团在热液中达到了化学平衡，其反应式可以写出：

H2S（水溶）==H+ + HS-
2H+ + SO42- == H2S（水溶） + 2O2
HSO4- == H+ + SO42-
KSO4- == K+ + SO42-
NaSO4- == Na+ + SO42-
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上式的平衡常数分别可以写出KH2S、KSO42-、KHSO4-、KKSO4-、KNaSO4-。令
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第
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类含硫原子团对液相总硫的摩尔分数，即
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，令
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为第
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类的活度系数，根据化学平衡，质量作用定律得出：
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上述各式中平衡常数
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是温度T的函数，即
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[image: image47.wmf]T
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——温度T时生成物与反应物标准生成自由能之差；

R——气体常数。

由此可以计算出定温条件下的
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值。
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分别为第
[image: image51.wmf]i

类含硫原子团的重量摩尔浓度和活度系数。

上式表明，在热液中，水溶含硫原子团与液相总硫的比值（摩尔分数）取决于反应的平衡常数、水溶含硫原子团的活度系数、fO2、pH 值、溶液中的碱金属离子的重量摩尔浓度。而平衡常数是T、流体的活度系数和溶液中离子强度的函数。在碱金属氯化物溶液中，离子强度可近似为：
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因此得出：        
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2．热液系统中的硫同位素平衡

当一个热液系统中，水溶含硫原子团之间的同位素组达到同位素平衡时，根据同位素质量平衡原理，写出下列式子：
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设第
[image: image56.wmf]i

类含硫原子团的同位素组成为δ34Si，
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类含硫原子团对于全硫的摩尔分数为
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，即
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根据Δ的定义，设
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此式表明，热液系统中含硫原子团的同位素组成取决于：

（1）各种含硫原子团之间的同位素相对富集系数；

（2）水溶含硫原子团的摩尔分数（§60图3-12）。

（3）溶液中含硫同位素组成。

由于
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上式可以简化为：
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故
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由此可知，热液系统中含硫化合物之间同位素平衡时的同位素组成同该系统的温度，fO2、pH、I及δ34SΣS等因素有关，从这一系统中沉淀的任意一种硫化合物的δ34S或它们的平均值并不简单地等于热液的全硫同位素组成。

     H．Ohmoto(1972)采用不同温度和离子强度条件下的lgfO2
[image: image68.wmf]pH
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图来说明热液中硫的存在形式以及对沉淀硫化物同位素组成的影响。

见图7-10，图大致分为三个区域：

（1）图上方高氧区：fO2、ΣSO42-离子>99%；

（2）图左下方为酸性低氧区：pH<4.7，fO2<10-37，可溶性的H2S>99%。

（3）图右下方为碱性低氧区：pH>8，fO2<10-39溶液中以
[image: image69.wmf]-

2

S

为主；

（4）三个区之间，SO4+2-、H2S；S2-，HS-等离子都以较大的比例共同存在，它们之间的相对比例随fO2和pH值的变化而变化。（§61卢：图7-12）

图7-11表示在不同fO2和pH值条件下H2S硫同位素组成的变化：

（1）酸性纸氧区：硫主要呈H2S状态，从溶液中沉淀的硫化物的同位素组成与全硫同位素组成相似；

（2）碱性低氧区：硫主要以S2-离子形式存在，在此情况下，形成的硫化物，其δ34S值为一个不大的正值；

（3）高氧区域：溶液中以SO42-离子为主，SO42-与少量的H2S之间出现强烈的同位素交换，其结果SO42-大量富集34S，而H2S则富32S。这三个区域内，fO2和pH值的变化都不影响所沉淀矿物的硫同位素组成。但在三个区域之间的、水溶含硫原子团的较大比例存在的区域内，fO2、pH的微小变化都会直接影响沉淀矿物的硫同位素组成。例如：温度为250℃时，fO2增加一个对数单位或pH值增加一个单位，沉淀矿物的δ34S值降低20‰左右。在低温条件下，由于同位素分馏明显, fO2、pH的变化对矿物的硫同位素组成影响更大。由此可见，在此情况下，不能简单地用矿物的硫同位素组成来代表成矿溶液的总硫同位素。只有在热液的T、fO2、pH等参数确定的条件下,首先根据矿物的δ34S值，确定成矿溶液的全硫δ34SΣS ，然后才能推测热液系统中硫的来源。

（二）热液系统中全硫同位素组成的确定

成矿溶液的全硫同位素组成可以由以下方法确定：

1．物理——化学平衡分析法：

（1）根据温度和离子强度资料，确定选择的lg fO2
[image: image70.wmf]S
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图，成矿温度通过包体测温、矿物温度计或同位素温度计获得，离子强度I一般根据包裹体盐度值估计：当盐度为5，10，20，30%时，相应的I值为0.5,1.0,2.0,3.0；

（2）根据液体包裹体分析和矿物共生组合研究的信息（
[image: image71.wmf]pH

, fO2, fS2, fCO2,mΣS,等）确定矿床中硫化物在lgfO2
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图上的稳定区；

（3）根据所测定的矿物的δ34S值与所选用的lgfO2
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图对比, 确定成矿溶液的全硫同位素组成。

例如，Krouse等用同位素地质温度计和包裹体测温法所确定的kuroko矿床的成矿温度为250℃；绢云母化围岩蚀变反映成矿溶液的pH 值介于4~6之间；出现重晶石以及在lg fO2
[image: image74.wmf]pH

-

图上,黄铜矿和黄铁矿的稳定界线、黄铁矿—磁铁矿—赤铁矿及稳定界线表明，在成矿溶液中，硫的总浓度约为0.01mmol,δ34SΣS值为20.0‰,该矿床的δ34SΣS值与海水的硫同位素组成相吻合，说明矿床的硫源为海水硫。

2．矿物共生组合比较法：

这一方法是根据矿物沉淀时的化学环境来估计成矿溶液的全硫同位素组成。

§327，表10-9
3．Pinckney和Rafter法

基本原理是：在一定的温度条件下，从成矿溶液中同时沉淀析出矿物之间以及它们与剩余成矿溶液之间处于同位素平衡状态，因此，矿物的硫同位素组成可看作是成矿溶液温度和全硫同位素组成的函数，当温度无限高时，Δi≈O则δ34Si≈δ34SΣS。如果有两个以上的矿物对是从化学和同位素组成都很均一但温度是变化的热液中晶出时，相关样品在δ34S—1000lnα(或Δ)图上构成一直线，直线在δ34S轴上的截距则为沉淀出的这些矿物的成矿溶液的全硫同位素组成。

矿物沉淀的化学环境与热液硫、碳同位素组成之关系（据H.Ohmoto,1972）
	氧化态
	可能的矿物组合
	同位素组成；矿物的与热液的对比
	fO2与pH改变所引起的矿物同位素组成的变化

	
	
	δ34S
	δ13C
	δ34S
	δ13C

	高
	重晶石
方解石
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如图7-14所示：Upper Mississippi valley铅锌矿的全硫δ34S为8~11‰，Blackstome和elmo为13.5~14.5‰。

（三）热液矿床中硫的来源

1．硫源的分类

（1）地幔硫：δ34S接近于0。

（2）地壳硫：由地幔分异形成的，但在沉积作用，变质作用和岩浆活动的反复改造过程中，尤其是在表生作用中，受细菌还原硫酸盐作用的影响，原始的硫同位素组成发生了很大的变化，在各类地壳岩石中δ34S变化很大，可以是正值，也可以是负值。

（3）混合硫：由地幔来源岩浆在上升侵位过程中混染了地壳物质而形成的。这种硫源的同位素组成视其混染地壳物质的性质和数量而异：如果混染了海水或海相硫酸盐硫，混合硫则富34S为特征；混染生物成因硫，混合硫以32S为特征；混染了接近陨石硫的硫，混合硫的δ34S值则接近0。

注意：①在一个矿床形成过程中，硫的来源可能是一个，也可能是两个或两个以上的硫源；②要紧密结合地质、地球地学研究，特别是成矿溶液来源的研究密切配合，以排除多解性。

2．某些典型热液矿床的硫源：

R.Orye和H.Ohmoto(1974)对世界上著名的14个热液矿床的硫同位素组成进行了研究，根据全硫同位素组成（图7-13）矿床分为3种类型：

（1）成矿溶液全硫δ34SΣS接近于0不大的正值，2、5、3等矿床。在成因上与花岗岩类侵入体有关，硫可能来源于侵入体本身，硫源为地幔硫或均一化地壳硫。研究此类矿床中的硫来源，首先应确定侵入体的成因类型：如果侵入体是地幔物质分异的产物，硫源应为上地幔；如果侵入体是地壳物质改造形成的，硫源应为均一化的地壳硫。

（2）成矿溶液的δ34 SΣS值为20‰左右，接近于海水硫酸盐的δ34S值，如：10、12，来源于海水硫，11则来源于海相蒸发岩的硫；

（3）成矿溶液的δ34SΣS值为5~15‰，介于上述二者之间，硫的来源较复杂。9、8、矿床的硫源可能来的围岩；7矿床的硫源可能为蒸发岩和沉积硫化物的混合物，因此研究这种类型矿床的硫源时，应结合具体矿床的地质条件进行分析，切忌将数据解释简单化。

我国华南某花岗岩型铀矿床，其矿物共生组合简单，与沥青铀矿伴生的金属除黄铁矿外，其它硫化物少见。由此，黄铁矿的δ34S可近似代表成矿溶液的δ34SΣS。

矿床中的δ34S变化主要取决于含矿岩石的性质。如位于花岗岩中的H. J. A、G（内带）四个矿床，矿床中的黄铁矿的δ34S值分别与含矿花岗岩中的黄铁矿的δ34S相似。位于沉积岩或变质沉积岩中的B、D、A（外带）、G（外带）四个矿床，黄铁矿的δ34S明显不同于花岗岩中黄铁矿的δ34S值, 而与含矿围岩中的黄铁矿的δ34S相似, 以富32S为特征。表明矿床中硫的主要来源于地层中沉积硫化物。

矿床中硫源“就地取材”的特点在G、A矿床中反映尤为明显：当矿脉产于内接触带花岗岩中时，其中黄铁矿的δ34S值与花岗岩中的黄铁矿类似,当矿脉产于外接触带沉积或变质沉积岩中时，其中绝大部分黄铁矿均富34S,且与围岩中黄铁矿的δ34S相似。E矿床位于花岗岩体内，矿脉中黄铁矿的δ34值与含矿花岗岩中δ34S区别明显，以富32S为特征，表明硫来源于外接触带沉积岩中沉积硫化物。对上述矿床进行的氢氧同位素证实，成矿溶液主要来源于大气降水。因此，矿床中的硫来自大气降水循环过程中所流经的岩石（主要是含矿岩石）。在I铀矿床中，黄铁矿的δ34S值虽然分散，但空间规律分布明显,因为矿脉中黄铁矿的δ34S为-2.3~6.6‰; 角岩化蚀变带中的黄铁矿δ34S为0.2~
9.8‰；砂岩中黄铁矿的值为-1.7~20.5‰；因而认为,硫同位素的空间变化是由岩浆水带来的深源硫（δ34S≈0‰）和大气降水带来的地壳硫相混而成。硫同位素研究为阐明这些热液矿床的成因提供了重要的同位素信息。

（四）热液矿床硫同位素组成的时间和空间的变化

在热液矿床形成过程中，随着成矿作用在时间和空间上的演化，成矿溶液的温度、氧逸度，pH值，硫逸度等物理——化学条件有可能发生变化，因而从成矿溶液中沉淀析出的硫物的硫同位素组成也随时间和空间而发生有规律的变化，变化的方向和程度在不同矿床中有明显差异的。如图7-15：

例如： Echo Bay铀矿床从成矿作用的早期至晚期，成矿溶液氧逸度不断降低，因而从中析出的硫化物的δ34S值逐步增加；Darwin矿床由于ph值变化、晚期形成的硫化物趋向于富32S；Kuroko矿床由于氧逸度升高，晚期形成的硫化物富32S。其它矿床的硫化物δ34S值，如Pine Point、Providencia、Casapalca和Pasto Bueno等，几乎不随时间、空间变化。

德兴斑岩铜（钼）矿床的硫同位素研究表明：

在时间上：从成矿作用早期至晚期形成的各种类型矿石中，硫化物的δ34S值有逐步升高的趋势：较早形成的浸染型与细脉浸染型硫化物的δ34S值变化于-1.7~0.4‰之间，晚期形成的宽脉型硫化物的δ34S值为0.4~3.6‰,晚阶段硫化物富含34Ｓ（平均1‰左右）主要是由上地幔来源岩浆在上升、结晶和成矿过程中出现的硫化氢和二氧化硫之间的同位素交换作用引起的。

在空间上：矿田内硫化物的δ34S值呈明显的带状分布，从东南向西北，即从硫磺矿（0.97‰）→富家坞（0.48‰）→铜厂（0.15‰）→朱砂红（-0.48‰）硫化物的δ34S值有规律地降低。

其变化原因有：

（1）斑岩接触构造裂隙带及其旁侧是矿化、蚀变的中心，由于受多次蚀变、成矿作用的迭加，晚期以富34S的硫化物为主，随着远离矿化中心，晚期硫化物的相对数量减少故δ34S值也相应降低。

（2）矿田的成矿作用以多期次，持续时间长为特点。因此，在矿化持续时间长、矿化期次多、晚期矿化活动相当强烈的地段，硫化物的δ34S值相对升高；

（3）由接触带向内或向外，成矿溶液的pH值降低，成矿环境由还原逐渐变为氧化。从而导致硫化物的δ34S值逐渐降低。

（4）在成矿溶液运移中，就H2S和SO2的运动速度而论，富34S的比富32S的慢些，也是导致自矿化中心向外硫化物δ34S降低的一个因素。

三、几种主要矿床类型的硫同位素组成特征

（一）铜镍硫化物矿床

1．矿床形成的条件

铜镍硫化物矿床与超基性、基性岩体在成因上有密切的联系，虽然对此类矿床的成因还有岩浆矿床和热液矿床说之争，但是对于此类矿床是在高温、低pH值和低fO2条件下形成的已有明确的定论。
2. 同位素组成的特点：绝大多数矿床具有陨石硫相似的同位素组成，δ34S值变化范围小（一般不超过5%）。不论这类矿床的形成时代、地质产状、矿体形态和构造、含矿岩体的成分、含矿程度以及其它特征都不相同，这些矿床具有共同的硫源，含矿的超基性、基性岩体一样都来源于上地幔或地壳深部。由于成矿温度高，pH和fO2均低，不会明显引起硫化物和硫酸盐、硫化物之间明显的同位素分馏。但是硫化物和陨石硫的δ34S物值仍有3—4%的差异，其原因可能是岩浆结晶分异、地壳硫的混染、或晚期岩浆期后成矿物质的再沉积造成的。

一些硫同位素组成不接近于陨石硫值的铜镍硫化物矿床，存在两种情况：

① 具有负的δ34S的值：

如：南非的Insizwa矿床、苏联的ЛBHO矿床和我国金厂矿床，硫同位素组成异常是由矿床成因中硫源不同引起的。

苏联的ЛOBHO矿床,硫化物富32S是由于变质作用过程中，硫化物在再沉积时34S优先被成矿溶液带走造成的。
② 具有明显正的δ34S值：

如：苏联的Hopилъск、Имангда矿床、我国煎茶岭、力马河矿床等。这类矿床的34S富集被认为是由于地壳中硫酸盐的混染引起的，是含镍岩浆依赖于硫化作用时从当时侵入体所处的围岩中吸取了富含34S的硫。

例如：我国煎茶岭矿床硫化物的δ34S值为6.1~13.2‰明显偏离陨石硫,但与中生代酸性脉岩中硫化物(δ34S=9.6~13.1‰)和盖层碳酸盐岩石中硫化物（δ34S=10.3~16.5‰）的值十分相似。中生代时期强烈的酸性岩浆活动，一方面带来的热液，使超基性岩体发生强烈的交代改造，并使分散在橄榄石、辉石等矿物晶格中的镍活化转移。为随后的成矿作用做好充分的物质准备；另一方面，中生代岩浆活动带来的热能使泥盆、石炭系富硫灰岩中的硫转移进热液。然后，这种富硫的热液沿构造裂隙进入超基性岩体，和已经活化转移出来的镍、铁反应，形成相应的硫化物：

3NiSiO4+2S2→2Ni2S2+3SiO2+3O2
2Fe2SiO4+2S2→4FeS+2SiO2+2O2
由于这些硫化物是从富34S的热液中的沉淀出来，因而也就相应富34S。

（二）斑岩型矿床的硫同位素组成：

1．δ34S值的分布特征

这类矿床中硫化物的δ34S值基本上都在陨石硫δ34S值附近10‰的范围内变化。现在一般都认为，这类斑岩型矿床中的硫除主要来源于上地幔外，还有一部分来源于地壳岩石，某些矿床中的硫具有混合来源的特点。

一般而言，上地幔来源的硫，由于在岩浆温度条件下，同位素分馏小，形成的硫化物的δ34S值的变化不大大于5‰,有些矿床的δ34S值已大于5‰,这样大的变化可能是不同来源的硫混合引起的。

2．初始87Sr/86Sr的变化特点

大部分小于0.706，但也有一些岩体大于0.706，甚至高达0.709（如阳储岭岩体）。较高的87Sr/86Sr表明，在母岩浆的演化过程中，有地壳物质混入。

3．成矿溶液来源的研究

氧同位素研究证实，虽然在主要成矿阶段成矿溶液以岩浆水为主，但在成矿作用晚阶段成矿溶液已有相当数量的大气水混入。故此，地壳硫的混入，既可能发生在母岩浆上升侵位的过程中，也可能在成矿过程中。由大气降水在其循环过程中，从岩石中浸取硫，然后带入成矿溶液。如果混入的是沉积硫化物硫，矿床中的硫化物的δ34S便降低；如果混入的是硫酸盐硫，矿床中的硫化物的δ34S便升高。

（三）矽卡岩型矿床的硫同位素组成

与上述两类矿床的δ34S值相比，具有较大的变化范围，总的趋势显示出34S不同程度的富集，表明有地壳硫的加入。

这类矿床硫同位素组成有两个明显的特点：

1．硫化物δ34S值的变化与其形成阶段有一定的关系：

在同一大地构造单元范围内的矽卡岩型矿床，δ34S 值的变化范围：早期硫化物为-15.8~0.9‰ ，中期硫化物为2~6.5‰，晚期硫化物最富34S，δ34S值为6.7~17‰左右。

2．在一个具体的矿床中，各阶段形成的矿物常呈带状分布。例如月山岩体的西马鞍山矿床中，从内接触带到外接触带，硫化物的δ34S值由15.8‰变化到-5.3‰。如果硫化物是同一矿化阶段的产物，则δ34S值变化很小，例如矶头矿床的内外接触带的δ34S值为3.8~5.3‰。

对于这些变化特征，有些人认为是由成矿溶液的pH值、fO2、fS、T引起的。但另外也有人认为，从内接触带到外接触带的δ34S值的变化是由成矿溶液的pH值逐渐增加引起的，而造成pH值的变化主要是成矿溶液与碳酸盐围岩的交代作用，而fO2的变化不是主要原因。

（四）火山型矿床的硫同位素组成

这类矿床主要与海底火山作用（细碧一角斑岩）和陆相火山作用（玄武—流纹岩）有成因关系。

它们硫同位素组成特点：

1．这类矿床中的硫化物的δ34S值比上述三类矿床的变化都大，但大多数矿床δ34S值的变化范围为10‰左右；

2．矿床中硫化物的δ34S值绝大部分为正值，显示出34S的不同程度的富集。

这类矿床含有不同数量的海水硫酸盐或蒸发岩中的硫酸盐。根据Sangster(1968)25个矿床的统计, 每个矿床中硫化物的δ34S值的比同期海水的δ34S值低17‰，说明矿床中的硫是岩浆硫和细菌还原海水硫酸盐产生的硫化物硫的混合物。但有些矿床矿石中的硫主要还是来自海水硫酸盐。

（五）层控矿床的硫同位素组成

层控矿床的情况较复杂，这里只介绍原始同生分散沉积，后来由各种地质作用重新组合形成的，并受一定地层层位控制的矿床。不包括典型的沉积矿床。下面仅就两种矿床讨论。

1．多金属矿床

有人将这类矿床的硫同位素组成分为4种类型：

（1）δ34S值变化小，相对稳定在陨石硫δ34S值附近，这类矿床中的硫大部分是通过火山喷发从地壳深部或上地幔带来的。

（2）δ34S值变化大，几乎全部为正值的矿床，其中有些矿床的δ34S值从0附近变化到较大的正值，属“重硫型”，它们多数是在比较封闭的沉积环境中形成的，没有足够的硫酸盐补给，细菌还原作用使剩余硫酸盐越来越富34S，因而稍晚时候通过还原作用形成的硫化物具有较高的δ34S值；

（3）硫化物明显富集32S，δ34S值全为负值的矿床，属“轻硫型”，它们主要是在比较开放的系统中，有充分的海水硫酸盐补给的沉积盆地中形成的。

（4）δ34S值变化很大,可从较低的负值变化至较高的正值的矿床。属“混合型”，它们或是在开放系统和封闭系统交替变化，或是在既具备开放系统特征又具有封闭系统特征的沉积环境中形成的。

（2）、（3）、（4）类矿床中的硫均来自赋矿母岩（沉积岩）。它们取决于赋矿母岩的沉积环境是封闭或开放。或是二者兼之。沉积环境的变化往往具有区域性的特点，在大范围内的层控矿床往往具有相似的硫同位素组成。例如：粤北地区泥盆系碳酸盐地层中的凡口、马口、红岩和西牛等层控矿床都是“重硫型”；湘中地区的铺头、洪水坪和禾青等矿床属“轻硫型”。据沉积岩相和古地理的研究，粤北地区是一个受限制的滨海—浅海环境，生物礁和堤岛（沙滩）联合构成的障壁，形成封闭或半封闭的沉积环境。在这种环境中形成的硫化物是富含34S的。湘中地区属远岸台地边缘中的生物礁滩亚相，是一个相当开阔的浅相沉积环境，因而在这种开放系统中形成的硫化物相对富含32S。

2．砂岩型矿床

这里所指的包括砂岩铀矿（卷型铀矿）和砂岩铜矿（红层铜矿）。

（1）硫同位素组成特点：矿床硫化物δ34S值变化范围大，以富32S为特征。

（2）解释：目前存在有机和无机成因之说；以砂岩铀矿为例。

① M.L.Jensen(1958) 认为，砂岩铀矿床中，硫同位素组成的明显变化是由细菌还原硫酸盐引起的。含矿砂岩中普遍存在的有机质残体为细菌的生存提供了必需的养料，细菌还原硫酸盐产生的硫化氢气体所造成的还原环境使溶解在水中的六价铀还原为四价，并以沥青铀矿、铀石等形成沉淀下来，硫化氢与溶液中的铁结合，形成沥青铀矿中常见的伴生矿物黄铁矿。硫酸盐最有可能来源于砂岩中同生水, 或来源于氧化前缘黄铁矿的氧化。由于还原作用是在硫酸盐补给有限的情况下进行, 故还原硫酸盐形成的硫化物δ34S值有较大的变化。

② C.G.Werren(1972)就Gas Hills砂岩铀矿的研究认为，δ34S值（硫化物）的明显变化是由硫酸盐的还原作用形成的。经实验证实，硫化物的有限氧化生成的是亚硫酸盐和硫代硫酸盐，而不是通常的硫酸盐。这种亚硫酸盐和硫代硫酸盐能自发地分解形成富34S的硫酸盐和富含34S的硫化物：

Fe2++7SO32-+2H+ = FeS2+5SO42-+H2O

4Fe2++7S2O32-+3H2O = 4FeS2+6SO42-+6H+
由于低温下硫酸盐不发生氧化还原反应，而且也不参与黄铁矿的形成，因而这部分溶解的硫酸盐被流动的地下水从矿体中带走。通过上述无机还原形成的黄铁矿，由于在反应过程中，硫同位素动力分馏的影响，可以和细菌还原硫酸盐形成的黄铁矿一样，δ34S值具有大幅度波动变化的特点。

（六）与硫均一化有关的矿床

最近的研究认为，接近于陨石硫的δ34S值的硫，除地幔硫外，还有均一化的硫。

所谓均一化硫是指地壳硫在变质作用和花岗岩化或重熔过程中硫同位素组成发生了重新分配。均一化硫的δ34S值总的受区域含硫背景的控制。如果均一化作用所涉及的范围很大，这种均一化硫的δ34S值更接近陨石硫的δ34S值。

1．我国某些变质岩型铜矿床在硫同位素组成方面出现两种极端的情况：

（1）在变质程度最轻的一些铜矿床中，如：东川、易门矿床，属埋藏变质相，硫化物δ34S的变化很明显，前者δ34S为-10~16.7‰,变化幅度为26.7‰，后者为-5.1~19.5‰，变化幅度为24.7‰。说明在成矿过程中沉积作用占主导地位；

（2）变质程度最深的红透山铜矿、属角闪岩相，强烈的区域变质作用所造成的高温条件，使原始地壳硫的同位素组成发生明显的均一化，其δ34S值为1.6~4.6‰，变化幅度为3‰，塔式分布明显，接近于陨石硫的δ34S值。

2．地壳物质的花岗岩化或重熔过程，也导致地壳硫的均一化。

如：华南地区许多与花岗岩有密切成因联系的钨矿床中的硫就可能来源于这种均一化的硫。

第二部分 氢、氧、碳、硫同位素在水和沉积地层中分布特征、变化规律及地质意义

氢、氧同位素
氢、氧同位素广泛出现在各种地球物质中，参与各种地质作用，与成岩成矿作用关系紧密。最为特殊重要的是，它们也是水的组分。水既是自然界各种天然化学反应和地质作用最基本的物质成分，又是传输物质、能量的媒介体。因此，氢氧同位素是同位素地球化学研究的最重要的对象。

一、天然水

    按其成因分为两大类型：内生水和表生水

    （一） 内生水：

    1．初生水：来源于地幔，作为与正常铁镁质岩浆(δD=75±10‰，δ18O=6±0.5‰,Taylor, 1979)在1200℃时处于同位素平衡的水而定义的。初生水的估计值为：δD=-65±20‰,δ18O=6±1‰。

    2．岩浆水：系指从岩浆熔融体中分离出来的水或是在岩浆温度下(大约700~1100℃)与岩浆系统或火成岩保持化学和同位素平衡的一种溶液。可以源于初生水，也可能来源于重熔的沉积岩和火成岩。

    根据花岗质岩浆的主痕量元素及化学成分和同位素组成(Nd,Sr,Pb,O)的分析证明，一些花岗质岩浆是由部分变质玄武岩熔融形成的，即I型花岗质岩浆，典型的I型花岗岩的δ18O值在6~8‰之间。另一些花岗质岩浆，则与部分沉积岩的熔融有关，即S型花岗质岩浆，典型的S型花岗岩的δ18O在8~12‰范围内。两者的δD值差别很小，典型值在-85~-40‰之间。

    通常估计岩浆水的δ值的一种做法是，分别将10‰和1‰加到花岗岩的δD和δ18O值上。这是因为它们是通过角闪石—水和长石—水在800℃时的氢和氧的平衡分馏方程计算所得的。岩浆水的典型值：δD=-75~-30‰； δ18O=7~13‰(Homoto,1985)。

    岩浆水还可能有这些范围以外的值，因为：

    ① 来自有关硅熔体—流体系统的实验研究表明，矿物(或熔融体)和流体之间的氧同位素分馏系数强烈地依赖于系统的化学组成(特别是Cl和F的含量)温度和压力。如果用Δ斜长石—水=Δ熔融体—水去计算，岩浆水的δ18O误差可能会超过±2‰，正常岩浆水δ18O范围可以延伸到5~15‰之间；

    ② 岩浆源岩的δ值可能偏离正常火成岩，这取决于成岩作用和变质历史。例如，经历了大规模与雨水互相作用和变质历史火山岩的部分熔融，可能导致花岗质岩浆和岩浆水具有相当低的δ值；与海水交代的变质火山岩的部分熔融，可能保存I型花岗岩源主痕量元素的组合特征，但氧同位素特征则与S型花岗岩浆一致；

    ③ 岩浆水在冷却期间可能与围岩发生同位素交换而改变δ值，例如：岩浆水与具有7‰δ18O值的火成岩交换，在300℃达到平衡时，其δ18O值可能为0‰。

3．变质水：

（1） 变质水的同位素组成：

    变质水系指在300~600℃的变质温度条件下，与遭受脱水作用的变质岩达到同位素平衡时的水。其δD值变化较小为-20~-65‰，δ18O变化较大，为5~2.5‰。

    （2） 特点：

    ① 由于同位素分馏系数与温度相关，因为矿物比流体(H2O)贫D富18O，所以低温变质水通常δD值高，δ18O值低，而较高温度的变质水具有较低的δD值，较高的δ18O值；

    ② 受变质源岩的同位素组成的影响大，δD值的影响不明显，但对δ18O影响大；例如变质沉积岩中，变质水的δ18O要高于变质火成岩，其δ18O值为10~14‰，在富18O的大理岩中，变质水的δ18O值高达17~24‰。

    ③ 变质水的δ值还受地其来源水的同位素组成，来源于雨水的变质水的δ18O值，要比来源于岩浆水的变质水的δ18O值一般要低些。

    4．各种内生水的同位素组成的确定方法：

    （1） 直接测量各类岩浆矿物中的原生液态包体水的同位素组成；

    （2） 测定各类岩浆矿物的同位素组成，再利用其它方法测得的温度资料，按矿物—水的分馏方程来计算各类水的同位素组成。

（二） 表生水：

    1．海水：海水占全球水圈总量的97%，它直接参与各种地质作用，并控制着全球大气降水的同位素组成的分布和演化。

    （1）分布特征：

    海水的氢氧同位素组成相对稳定。同位素随深度和降度的变化δD约为4‰，δ18O为0.3‰。

    ① 深层海水的同位素组成非常接近于SMOW的值，不同海洋区的δ值变化很小。

    见§136页表6-2、6-3。

    ② 表层海水的同位素组成相对变化大，通常两极地区的δ值低，赤道地区的δ值高些。

    ③ 海水同位素组成和盐度之间存在着相关关系。§136，§137图6-29。

    （2）影响海水同位素组成的主要因素：

    ① 蒸发量与降水雪之比。

    ② 冰雪的堆积和融化。

    ③ 海底火山活动及海水与海底岩石、洋壳沉积物的同位素交换：

    火山活动一面把地幔水带入，另一方面带入大量热量，加速海水与岩石的同位素交换。

    （3）整个地质时期海水的同位素组成

    ① 在整个显生宙时期内，没有明显的证据证明海水的氢氧同位素发生过明显的变化，海水的δ18O在-1~0‰，δD为-1~0‰。肯定这一点；对于了解雨水的氢、氧同位素组成的变化、海水与大洋玄武岩的相互作用以及雨水或海水在成矿过程中的作用是十分重要的。

    ② 前寒武纪时期的海水的氢氧同位素组成是否有变化，仍有不同看法：

    A）R. H. Becker和R. N. Clayton(1976) 研究西澳Hamersley山前寒武纪铁质建造中的燧石氧同位素组成时认为，前寒武时期海水的δ18O为-3.5~-11‰。

    B） Y. Kolodny和S. Epstein(1976)认为前寒武纪海水与现代海水的δ18O相似。

    2． 大气降水：

    （1） 同位素特征：§46① δD-δ18O呈线性变化；②大多数为负值；③δ值与地理位置有关，随蒸气源距离的增加而变负。

    （2） 降水方程：δD=8δ18O+10。大多数为负值

    （3） δD-δ18O图。

    （4） 大气降水的同位素分布规律。

    ① 温度效应，② 深度效应，③ 高度效应，④ 大陆效应，⑤ 降雨量效应，⑥ 季节性效应。

    3．地热水

    （1）雨水成因的地热水

    §143，图6-34。

    特点：δD几乎保持不变，δ18O变化明显。

    （2）海水成因的地热水

    特别：δD、δ18O均高，含盐度几乎与海水一致。

    4．同生水

    同生水又称建造水或油田卤水，它既可在沉积物形成时就封存于沉积物的微孔隙中，又可在沉积物形成后才注入孔隙中。

    同生水的δD、δ18O值较雨水值高，变化范围较大，盐度高，δ值与盐度存在正相关关系；同生水的δD和δ18O落在蒸发线上，与雨水线的交点，是原始雨水的同位素组成，不同地区的同生水的δD、δ18O值和雨水一样，存在着纬度效应。在特定的盆地中，温度、盐度最高的同生水具有最高的δ18O值。

二、沉积岩

    沉积岩主要由各种沉积物组成。在沉积过程中沉积物之间并没有达到同位素平衡，因此，要想知道沉积岩的氢、氧同位素组成，就必须先了解沉积物的同位素组成。由一种沉积物组成的岩石，如蒸发岩、纯碳酸盐岩，它们的同位素组成就等于沉积物本身的同位素组成。由两种或两种以上沉积物混合组成的岩石，其同位素组成较复杂，必须先弄清这类岩石中各种沉积组分的定量分布，再分别测出它们的各自的同位素组成，再根据这些沉积物各自所占的百分比例，计算全岩平均同位素组成。

    下面分为三类

（一）碎屑沉积岩：

    是火成、变质和沉积岩风化的产物。最常见的碎屑沉积物为石英、长石、岩屑及副矿物等。

    特点：碎屑矿物与周围介质(海水或淡水)之间的同位素交换相当缓慢，一般碎屑沉积物在风化、搬运和沉积过程中，能保其原始的同位素组成值，即它们可以反映源区的同位素组成特征，一般把碎屑沉积物作为判断沉积物源岩的同位素组成的证据。

（二）化学风化产物

    1．化学风化产物的氢氧同位素组成

    岩浆岩、变质岩和沉积岩的风化产物及沉积物中的自生矿物，18O含量都很高，几乎所有粘土矿物和氢氧化物都比其水贫D。粘土矿物的δ18O值为13.7~28.5‰左右，δD为-35~-125‰。

    它们的同位素组成特点是δ18O值明显高于火成岩和变质岩，δD的变化范围很大。

    2．影响粘土矿物同位素组成的主要因素

    （1）粘土矿物形成过程中与其相接触的水的同位素组成。由于参与风化作用及大气降水的数量比母岩的数量大得多，因而对粘土矿物的同位素组成影响大；

    ② 粘土矿物的性质及与水的分馏系数的大小；

    ③ 粘土矿物形成时的温度状态；

    ④ 粘土矿物形成后，其同位素组成的保存能力取决于粘土矿物颗粒的大小和沉积年龄。

    3．粘土矿物与水之间的同位素平衡分馏及其变化特征：

（1） 地表条件下粘土矿物—水的同位素分馏系数

                 (据G.Fanre，1977)

	
	
	氧

	蒙脱石
	1.027
	0.94

	高岭石
	1.027
	0.97

	海绿石
	10.26
	0.93

	三水铝矿
	1.018
	0.984

	伊利石
	1.0234
	

	
	
	

	


	


表列表明，在地表温度条件下形成的粘土矿物的δ18O值比水的高，而δD值比水低。

    （2）粘土矿物的同位素组成同环境条件的变化密切相关，特别是易受大气降水的同位素组成所控制。

    （3）在特定温度条件下形成的粘土矿物的δD和δ18O之间存在类似于大气降水的线性方程关系：

   δD=Aδ18O+B

    A=8.0(αD/α18O)≈8.0

    B=8000(aD/a18O)-6990aD-1000

    αD、α18O——分别代 表粘土矿物–水的氢氧同位素分馏系数。

    地表温度条件下各种粘土矿物的δD和δ18O的关系为：

    蒙脱石：δD=7.3δ18O-260

    高岭石：δD=7.5δ18O-220

    海绿石：δD=7.3δ18O-260

    （4）高温条件下形成的热液深成粘土矿物同位素组成更接近于雨水线，而浅成粘土矿物更接近于高岭石线，其原因在于粘土矿物与水之间的同位素分馏系数随矿物形成温度的升高而变小。根据这一特点可以将深成和地表低温条件下形成的浅成粘土矿物区分开。土壤中粘土矿物的同位素组成可以反映它们形成时占优势的气候条件。

（三）化学沉积物

    化学沉积物主要包括碳酸盐、二氧化硅(燧石)、磷酸盐和硫酸盐。

    1．碳酸盐

    （1）碳酸盐的氧同位素组成

    ① 海相灰岩的δ18O值为22~30‰，淡水灰岩的δ18O值为18~25‰之间。

    ② 海相灰岩的δ18O值存在着时代效应，随地质时代的变老而逐渐降低。

    （2）海相灰岩δ18O值的时代效应的解释：

    ① 认为是与雨水同位素进行交换所造成的，理由是，时代越老的碳酸盐与雨水交换的时间长，机会多，重新平衡的程度高，所以，18O的含量低。

    但不能解释白云岩和共生方解石δ18O的变化情况。因为白云岩抗交换能力比方解石强，如果交换影响起主导作用，那么，白云岩的δ18O应该比共生方解石高。但是，大量的结果表明，白云岩的δ18O值，要么只略高于共生方解石，要么相当，甚至有时还低些。

    如：元古代白云岩的18O含量（平均）比同时代的石灰岩重5‰，显生代大多数白云岩的18O含量都落在同时代的石灰岩范围内。

    ② 用海水的18O含量逐渐升高来解释其时代效应，这一观点不能解释显生代白云岩和共生方解石δ18O相一致的情况。因为白云石和方解石如果是共处于平衡体系中，白云岩—水的平衡分馏系数高于方解石，白云石相对富18O根据高温条件下分馏系数的实测结果外推到低温的计算，白云石18O含量比共生方解石富5-7‰。

    ③ 碳酸盐δ18O的同位素时代效应取决于古温度的变化，但受到了成岩作用的影响。

    A. 成岩作用早期形成的白云石，如果白云石是通过交代碳酸钙形成的，则孔隙水的δ18O与沉淀方解石的溶液近似，所以两者的δ18O近似或略高于共生方解石；

    B. 成岩作用晚期形成白云岩，则孔隙水的δ18O值变化很大，则白云石的δ18O变化也大。

    2． 燧石：燧石的成因与前寒武纪条带状含铁建造的成因有关，保存有古温度和古海洋水的同位素组成的信息。

    （1）δ18O的变化特点：

    ① δ18O值的变化范围很大，达34‰，最高为44.1‰。海相燧石的δ18O下限为25‰，δD在-78~-95‰之间。显生代陆相燧石的δ18O值为17~36‰、δD值为-30~-150‰。

    ② 燧石的18O含量随盐度升高而增大。

    ③ 海相燧石的δ18O存在年代效应：随年代变老、δ18O值降低。

    （2）影响同位素组成的主要因素：

    ① 温度的变化

    ② 古海洋水氧同位素的变化

    ③ 淡水对海水的解稀
    ④ 成岩过程中同位素的变化

    成岩过程中随矿物相的转变，18O含量逐渐减少，例如：

	
	
	δ18O（‰）
	
	形成温度（℃）

	硅   藻
	
	37.4
	
	15

	方英石燧石
	
	29.5
	
	47

	石英质燧石
	低
	23.7
	高
	80


而孔隙水的δ18O相应逐步升高。

碳、硫同位素
碳、硫在自然界以多种形式和价态存在，而且各种形式和价态的硫可以通过有机和无机的作用相互转化，在转化中往往发生明显的同位素分馏。同时，在地质体形成后会受到不同程度的迭加改造，而导致原有同位素组成的畸变。

自然界碳有两种稳定同位素：12C和13C，同位素丰度为：   

12C：98.892 %
13C：1.108%
在地质研究中，一般用δ13C表示。

硫有4种稳定同位素，其同位素丰度为：

32S：95.02%

33S：0.75%

34S：4.21%    (N. E. Holden, 1980)

36S：0.025

在地质研究中，主要采用32S、34S两个同位素，一般用δ34S表示。

一、沉积碳酸盐岩石

（一）前寒武纪碳酸盐

1．迄今260个样品的测定结果，除罗德西亚前寒武纪lomagundi群具有高δ13C值（9.4±2.0‰）外，其余样品的平均δ13C值都和显生宙碳酸盐的相似，均在0值附近变化，而且比较稳定。这表明自早前寒武纪（33×108a）以来，全部沉积岩储中有机碳的相对比例（C有机/C全碳≈0.2）是相当稳定的。Lomagundi群白云岩异常的δ13C值可能有不同的认识，有人认为是沉积时期由于无机碳和有机碳比例的变化，而另外则认为是一次缺氧事件所造成的。

2．前寒武纪有机碳有以下的变化趋势：

（1）有机碳的δ13C值没有随时代表老而降低的趋势；

（2）绝大部分有机碳的δ13C值的变化与现代有机碳相似，在-25~-35‰之间变化；

（3）有机碳同位素组成的变化异常可能由不同原因所引起的；有些较高的δ13C值出现，可能同变质作用过程中12C的优先逸失有关。

（二）显生宙海相和非海相碳酸盐岩石

1．碳酸盐的δ13C值的变化

（1）海相碳酸盐：平均δ13C值为0.56±1.55‰（n=321）；

（2）非海相碳酸盐：平均δ13C值为-4.93±2.75‰，变化明显。

2．海相和非海相碳酸盐的巨分标志：

经验公式：Z=2.048(δ13C+50)+0.498(δ18O+50)(适用范围：侏罗纪以来)

以PDB为标准，Z>120为海相碳酸盐，Z<120为非海相碳酸盐。

3．碳酸盐岩石的碳、氧同位素组成与其沉积环境之关系：

氧化环境：有机质氧化形成富12C的CO2→12CO2与 12CO2-发生同位素交换→碳酸盐的δ13C降低；异常低的δ13C值往往可能与甲烷的氧化有关。

（三）成岩过程中碳酸盐同位素组成的变化

在成岩过程中，温度逐渐升高，碳酸盐的碳氧同位素组成发生一定的变化。

1．成岩过程中，由上覆沉积物厚度增加引起温度升高，使残留在岩层中的孔隙水（主要是大气成因水）与周围岩石发生明显的同位素交换，交换的结果，岩石中δ13C值变化不大。但δ18O明显降低；

2．后生作用（重结晶）的强度增加 ，δ13C和δ18O均降低。

（四）海相碳酸盐δ13C值的时代效应

1．时代效应：

晚古元代——古生代：δ13C贫化了2‰；

古生代——二迭纪；δ13C富集了2.5‰;

二迭纪——中生代：δ13C 贫化了1.5‰。

2．原因：

（1）晚古元代—古生代：处于氧化环境，石灰岩和白云岩等碳酸盐沉积物大量发育，富含有机碳的页岩被大量风化、剥蚀，大量富含12C的有机碳被氧化成碳酸盐，导致δ13C值的下降；

（2）早古生代至二迭纪：碳酸盐岩石与页岩的相对比例逐步降低，富含有机质的页岩大量沉积，逐步从氧化环境过渡到还原环境，碳酸盐的δ13C逐步增大。

（3）二迭纪至今，δ13C降低原因与前同。

δ13C值用于研究大洋缺氧事件是非常有效的，世界上的一些主要油田的地层，往往与已知的大洋缺氧事件所形成的地层密切相关。

二、石油、天然气的碳同位素组成

    （一）原油的同位素组成，与生成原油的母岩、成油环境和后期的演化等有关。

    1．原油的碳同位素组成

原油的δ13C集中在-20~-33‰范围内，呈双峰态分布，多数样品落在- 27~-30‰之间。类似于现代海洋沉积中有机碳的δ13C值的变化，但略低3~5‰。

2．特点

（1）与沉积物质中的有机碳相比，贫13C；

（2）δ13C存在“年代效应：总的趋势是：δ13C随时代变老而降低，三叠纪原油的δ13C出现了贫13C的异常值；

（3）δ13C与同时代的沉积有机碳δ13C呈正相关变化；

（4）原油的δ13C值随成熟度的增高而富13C。

5 从饱和烃开始，经芳香烃、非烃至沥青质，δ13C值依次增高；

6 异构石腊比正构石腊富13C；

7 环烧烃比石腊富13C；

8 芳香烃的δ13C值随环数增多而富13C。

3．影响原油δ13C值的主要因素：

（1）成油地层沉积有机物的原始同位素组成

5 全球碳库中不同地质时期有机/无机碳的转化率；

6 地壳演化过程中，不同地质时代地壳稳定的程度及全球性的地质突变事件；

7 沉积地层形成的环境；

8 显生宙以来，生物种群的演化。

（2）成岩过程中后期地质作用：物理化学条件的变化（温度、压力、氧化还原态）和生物作用（细菌分解）。

4．应用：

（1）确定原油的有机物质来源及形成环境；

（2）油源对比 ；

① 原油与沥青“A”（原始生油物质）的对比：根据原油与沥青“A”的碳同位素组成的亲缘关系，确定原油的生油层；

② 同位素类型曲线对比。

A．原油类型曲线：原油中所含的分子具有完全不同的结构，其中重要的有饱和烃、芳烃、非烃和沥青，它们的相对浓度变化大，同位素组成的差别明显，由它们各自的δ13C值构成的曲线，称为原油类型曲线。同源石油的原油类型曲线应有相似的变化。否则属非同源。§97，图 5-15b，5-16。

B．同位素类型曲线：将原油和生油层中母质的同位素组成进行直接对比。具体方法为：a.作出原油类型同位素曲线（图5-15b），并外推获得与原油有成因联系的干酪根的大致的δ13C值；

b. 绘出不同深度的干酪根的δ13C曲线（实测值）；

c. 用外推获得的干酪根的δ13C值，在实测不同深度的干酪根δ13C曲线上找到相应的δ13C值的点，确定生油层的深度，并对应找出其生油层。

（3）判断原油的成熟度：原油随成熟度升高而富重同位素。

（二）天然气的碳同位素组成

1．天然气的碳同位素组成及主要特征：

（1）甲烷的δ13C：δ13C为-20~-95‰，δ13C小于-55‰的天然气为细菌分解产物，接近-25‰的天然气，相当于煤化过程中形成的甲烷，两者均有较低的ΣCn/Ci值；与石油共生的气的δ13C值为-55~-30‰。

（2）天然气中C2+碳氢化合物的δ13C为-45~-20‰，变化小，δ13C随有机分子团中碳原子数的增多而增大，即按甲烷、乙烷、丙烷、丁烷的顺序，逐渐富13C；它们分别与甲烷的相对富集系数Δ值，存在明显的相关性；ΔCn-Cn+1（n分别为1，2，3……碳原子数）随n的增加，相邻间的Δ值将逐步变小；甲烷的δ13C的变化随形成温度的增高而逐步富13C。

（3）天然气中CO2的δ13C最富13C，δ13C变化小，若δ13CCO2与δ13CCH4之间存在正相关变化时，可用同位素平衡分馏方程计算温度。

2．应用：

（1）确定天然气的成因类型。

4 生物成因：δ13CCH4一般小于-60‰。

5 混合成因：δ13CCH4在-65~-50‰之间，δ13CCH4与C2+含量值呈相关变化。
6 与原油共生的热成因：δ13CCH4值在-65~-30‰之间，C2+的含量>5%，与封闭系统内原油和干酪根热裂解产生的CH4的δ13C近似。

（2）判定成熟度和气源对比

    ① 成熟度：δ13CCH4随成熟度的升高而增加，在δ13CCH4—R（成熟度）关系图上，用作图法，根据天然气CH4的δ13C值，作图求出成熟度。

② 气源对比：利用钻孔岩心中岩屑吸附的CH4的δ13C值，绘出不同深度的δ13C曲线，再根据天然气中CH4的δ13CCH4值，对比后在岩心δ13C曲线上找出对应的位置，确定
生气母岩。
三、沉积岩的硫同位素组成

（一）沉积岩中硫同位素的分布主要受氧化还原作用所控制

1．氧化过程中引起的硫同位素分馏不明显。

2．还原作用，特别是细菌还原作用引起的硫同位素组成分馏明显。

（二）沉积旋回中，硫化物和硫酸盐的分馏特征：

1．20×108a前的太古代和早元古代岩石中硫化物硫和硫酸盐都具有相同的、接近于陨石硫值的同位素组成。这表明在没有生物作用参与的情况下，地幔来源物质经风化、搬运、沉积而转变为沉积岩的过程中，含硫化合物之间的硫同位素组成没有产生明显的差异；

2．在20×108a以后形成的沉积岩中，由于出现硫酸盐还原细菌，含硫化合物间的硫同位素组成发生明显的变化。
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