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    地球化学学科的形成和发展已有一百多年历史。它与地质学、地球物理学

和大地测量学一起，目前已成为地球科学的四大支柱学科。对于这样一门重要学

科，百年发展历史已使它具有较为完善的理论和方法技术体系。与初创之时相
比，其基本研究内容、研究领域都大大拓宽，今后的发展空间也非常广阔。编写

《地球化学原理与应用》研究生教材之目的，是要概述好学科基本理论和基本研

究内容，使读者很方便地了解地球化学的主要原理，并能自如地应用。
    在安排本书的章节时有一个指导思想，即要充分体现地球化学基本原理和

应用示例相结合的特点。本书按化学组成原理、化学作用原理、化学演化原理这

样一条主线来安排章节，由四部分组成。第一部分为地球化学学科概况，由第
1章地球化学概述构成，主要介绍地球化学的基本概念、基本任务和研究内容、

学科特点以及地球化学的创立与发展历程。第二部分为化学组成原理与应用，由
第2章丰度原理、第3章晶体化学原理构成。第三部分为化学作用原理与应用，

由第4章 “地球化学作用的方向预测原理”、第5章 “地球化学作用的过程模拟

原理”构成。第四部分为化学演化原理与应用，由第6章 “化学元素的活化原
理”、第7章 “化学元素的迁移原理”、第8章 “化学元素的富集原理”、第9章

“地球化学示踪原理”构成。

    本书由倪师军总体构思和完成编写计划初稿，之后多次组织编写组成员集
体讨论和修改编写计划。在此基础上分工编写:前言 (倪师军);第1章 (倪师

军);第2章 (汪云亮、张成江);第3章 (李泽琴);第4章 (李泽琴);第5

章 (李泽琴);第6章 (徐争启);第7章 (徐争启);第8章 (徐争启、张成
江);第9章 (倪师军)。完成初稿后，编写组成员集体讨论，并对全书各章节

进行了修改，修改时做了少量删减和增写，完成了第2稿。吴香尧教授、尹观教
授审读了第2稿并提出了修改意见，编写组修改完成第3稿。

    本书是在成都理工大学研究生课程《地球化学原理与应用》10年教学基础
上，不断总结、改进的成果。成都理工大学研究生院 (部)对本教材的编写给

予了大力支持，10年教学过程中地球化学系的许多教师以及学习这门课程的研

究生对此也有很多贡献，谨此致谢!

          作者

2008年1月于成都理工大学
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第1章 地球化学概述

地球化学的概念

    地球是一个极其复杂的物质体系，地球科学中的各个分支学科都是从各自的观点和不

同的角度去认识和探索这个复杂物质体系的过去和现在。地球化学是地球科学传统学科，

它是着重研究地球及其各个组成部分的化学组成、化学作用和化学演化的科学。地球化学

是地质学和化学学科交叉的产物，同时还汲取物理学、数学、天文学、空间科学、海洋学

等学科的丰富营养。现在，地球化学与地质学、地球物理学和大地测量学一起成为地球科

学的四大支柱学科。

    瑞士化学家C. F.许拜恩于1838年首创 “地球化学”这个词，他说 “在使描述地质

学过渡为地质学之前，必须创立一门新学科，这就是地球化学”。“先有地球化学，然后才

能谈真正的地质科学”。自从地球化学创立以来，不同时期的著名地球化学家都对地球化

学做过定义，这些定义不同程度地反映了地球化学各个时期的发展水平。现分别介绍

如下:

    美国地质调查所主任化学师F. W.克拉克 (F. W. Clark, 1847一1931)在1924年第五

版 《地球化学资料》("The Data of Geochemistry")的序言中指出:“每一种岩石都可以看
成一个化学体系，在这个体系中，各种作用都可以引起化学变化，研究这些变化就是地球

化学的范畴。确定可能发生什么变化，怎样发生和什么时候发生，观察伴随这些变化所发

生的现象，记录它们的最后结果，就是地球化学的功能”。

    前苏联科学院院士B. H.维尔纳茨基 (B.14. BepxaAcxHH, 1863一1945)在1924年
出版的世界最早一部地球化学著作 《地球化学概念》中明确指出:“地球化学是用科学的

方法研究地壳中的化学元素，即研究地壳中的原子，并尽可能地研究整个地球上的原子。

它研究原子的历史，研究原子在时间上、空间上的运动和分布，研究原子在地球上相互间

的成因联系”。他的学生A. E.费尔斯曼院士 (A. E. (Depcmaa, 1883一1945)同样强调地
球化学研究原子历史的任务，他在1933年出版的 《地球化学》(四卷集)第一卷中指出:

“地球化学研究地壳中化学元素— 原子的历史及其在自然界的各种不同的热力学和物理

化学条件下的行为”。

    V. M.戈尔德施密特 (V. M. Goldschmidt, 1888一1947)在他所著 《地球化学》中也

阐明了地球化学的概念，他认为:“地球化学是根据原子和离子的性质，研究化学元素在

矿物、矿石、岩石、土壤、水及大气圈中的分布和含量以及这些元素在自然界的迁移。地

球化学的主要目的，一方面是定量地确定地球及其各部分的化学组成，另一方面是揭示每

种元素分布的控制规律”。



    我国在20世纪70年代以后出版的 《地球化学》也给地球化学做过明确的定义，如南

京大学刘英俊等编著的 《地球化学》(1979年)中对地球化学定义如下:“地球化学主要

是研究地壳 (尽可能整个地球)中的化学成分和化学元素及其同位素在地壳 (地球)中

的分布、分配、共生组合、集中分散及迁移规律的运动形式和全部运动历史的科学，也就

是研究地壳 (地球)中物质的化学运动和变化过程的科学”。

    20世纪40年代以后，修斯 (H. E. Suess)和尤里 (H. C. Urey)综合天体化学、天体

物理学、同位素地球化学和陨石学研究成果，提出了核素宇宙丰度的概念，把地球化学的

定义推广到天体化学研究领域。从50年代开始，由于空间探测技术和空间科学的发展，

宇宙化学成为地球化学领域中一项重要研究内容。美国全国地球化学委员会地球化学发展

方向小组 (1973年)在 《地球化学的发展方向》一书中对地球化学的理解大大扩展了其

研究范围，该书给地球化学定义如下:“地球化学是关于地球和太阳系的化学成分及化学

演化的一门科学，它包括了与它有关的一切科学的化学方向”。

    涂光炽等编著的 《地球化学》(1984年)对地球化学则作了如下定义:“地球化学就

是地球的化学，它是研究地球 (也包括部分天体)的化学组成、化学作用及化学演化的学

科。它是地学和化学边缘杂交的产物。它更多的是地学的，但也可以是化学的分支学科”。

这个定义，将地球化学精练地定位于研究地球和部分天体的化学组成、化学作用和化学演

化的科学。

    欧阳自远等在2001年出版的 《地球的化学过程与物质演化》中定义:“地球化学就是

研究各种地质体中的元素及其同位素的组成与时空变化的科学。它既探讨元素的共生组

合、赋存形式和元素的物态、化合物种类、形式、键型、价态与其在晶体构造中的配值位

置，也探索元素在时空上的宏观与微观的分散、集中、迁移的动态过程，以至太阳系的化

学组成与演化，即太阳星云的化学成分、分馏和凝聚，太阳系各行星与小天体 (卫星、小

行星、彗星、陨石与宇宙尘等)的化学组成与演化。”

    由上可见，地球化学的研究对象、研究范围逐步发生变化。经典地球化学的研究对象

以地壳中的原子和元素行为为主，而现代地球化学的研究对象在空间上和时间上都发生了

较大变化。在空间范围，现代地球化学的研究对象从地壳扩展到地球各部分 (包括大气

圈、海洋、地表、地壳、地慢等)、直至扩展到太阳系空间 (主要包括行星、月球、宇宙

尘和陨石等);在时间尺度上，现代地球化学的研究对象从现代追索到地球形成之初的远

古地质时代。

1.2 地球化学的三大目标和基本任务

1. 2. 1 地球化学的三大目标

    地球化学学科发展的基本目标可以概括为如下3个方面:

    (1)推动地球利一学的发展

    天体、地球、生命、人类及元素的起源和演化是当代地球科学面临的基本理论问题。

地球化学在解决这些地球科学基本问题时，有其重要的作用。例如，通过对陨石、月球、

火星以及近地行星等的地球化学研究，可以了解天体的组成和演化、元素的起源和演化等
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问题。通过对地球各层圈以及各种地质体中元素及其同位素的化学组成、化学作用及化学

演化的地球化学研究，可以了解原始地球的形成和演化、地球生命的起源和演化、全球环

境变化等科学问题。地球化学研究成果，直接推动着地球科学的发展。

    (2)为资源 (能源)勘查与评价利用提供理论依据和方法技术

    地球化学研究能够帮助缓解人类面临的能源及资源紧缺局面。例如，通过勘查地球化

学的理论和方法技术研究，可能直接或间接地找到深埋于地下的紧缺能源和紧缺矿产资

源。通过矿床地球化学、石油地球化学、海洋地球化学和气体地球化学的理论和方法技术

研究，可以提供能源及矿产资源勘查评价利用的理论依据，并可能探索新能源和新资源类

型，也可能预测能源及矿产资源潜力。通过工艺地球化学研究可以提高能源及矿产资源的

经济价值和利用率，可以生产出天然矿产资源的代用材料。

    (3)为环境评价与环境改造提供理论依据和方法技术

    地球化学的基本原理和方法技术应用于环境科学、生态学、第四纪地质和农业科学，

形成了环境地球化学、生态地球化学、第四纪地球化学、地球化学工程学和农业地球化学

等分支学科。这些分支学科，从不同的角度，对人类生存环境不同时空尺度出现的环境问

题作出科学评价，并提出改善环境和合理利用环境的科学建议。

    利用地球化学手段，还可以预测预报地震活动、火山爆发、滑坡、泥石流等地质灾

害。这也是为评价和改善人类生存环境做出贡献。

1.2.2 地球化学的基本任务

    地球化学研究内容经历了一个历史演变过程。地球化学创始阶段，其研究内容局限为

研究 “地壳中的原子 (包括自然界出现的90多种化学元素和常见的340多种同位素的原

子)”和 “元素的行为”。现代地球化学则强调 “地球的化学组成”、“化学作用”和 “化

学演化”。从目前地球化学研究对象来看，地球化学的基本任务主要如下:

    (1)研究地球 (也包括部分天体)的化学组成

    这是地球化学最基本的研究内容，它涉及地球 (也包括部分天体)中元素及其同位素

的组成和时空变化。20世纪30一40年代，地球化学学科建立之时，大量的工作是关于地

壳和地壳不同部位、不同地块、不同地质体中各种元素含量和分布的研究。后来，随着地

球化学的发展，认识步步深人，逐渐开展了地球各个层圈、地外部分天体的化学组成研

究。现在开展的区域地球化学研究、全球地球化学填图等科技计划是这一任务的现实

体现。

    (2)研究地球 (也包括部分天体)的化学作用

    地球化学的第二大任务是研究地球各个层圈中 (也包括部分天体)发生的地球化学作

用。这些地球化学作用丰富多彩、千变万化。地球上发生的陨石雨、地震、火山爆发、崩

塌、滑坡、泥石流等地质灾害是激烈的、易于发现或觉察的，但地壳运动、岩石风化、矿

床的形成、化学物质的迁移转化等是缓慢的、不易发现的。不管是激烈的还是缓慢的地质

作用过程，都包含了丰富的地球化学作用。描述这些地质作用，发现这些地质作用过程中

的化学作用规律，模拟并以简化的形式展示这些地球化学作用过程，将这些地质过程的化

学作用原理应用并解决人类工程技术问题 (例如地球化学工程等)等，是地球化学研究的

重要任务。
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    可以列举几个方面内容:

    1)研究地球演化过程的各种地球化学作用中化学元素的活动性。主要是阐明化学元

素在不同物理化学条件的介质中活化、迁移和集中分散的规律，这涉及个别元素化学性质

及其行为的研究，包括化学元素的来源，其活化的驱动力以及迁移途径和搬运形式，沉淀

富集的规律。着重研究地球演化历史和过程，研究地球各层圈化学元素及其同位素的分

布、迁移和集中分散规律，并运用这些规律去解决地学有关理论和实际问题。显然，这些

方面的研究成果是建立矿床地球化学模式和环境地球化学模式必不可少的资料。

    2)研究化学元素的结合规律。地球化学也研究化学元素在不同固相 (主要是各种地

质体，也涉及工业固体废物)中以各种形式相互结合在一起形成独立矿物的规律，也就是

研究元素的共生组合和赋存形式。这里面包括元素的分配及其晶体化学控制问题，包括元

素的物态、键型、价态、在晶体构造中的配位位置以及化合物种类和形式等等。

    3)研究不同地球化学过程的化学反应机理。地球化学还研究促使化学反应的物理化

学条件和元素地球化学参数，并据以阐述地球化学作用过程所发生的化学反应机理。应用

地球化学热力学方法研究地质作用的化学反应方向，运用地球化学方法研究地质作用的化

学反应过程和机理。

    (3)研究地球 (也包括部分天体)的化学演化

    地球是有生命的，已经演化了46亿年，还要继续演化发展。地外天体成员也是有生

命的，也存在过去的演化历史和将来的演化发展。地球化学的第三大任务是研究地球 (也

包括部分天体)的化学演化问题。对地球化学演化的研究，尤其要注重各层圈 (尤其地

壳)不同演化阶段的化学元素及其同位素的组成和演化特征，也要注重某区域、某地质

体、某组成岩石和某矿物中的化学元素及其同位素的组成和演化特征。对太阳系的化学演

化的研究，要注重太阳星云的化学成分、分馏和凝聚，太阳系各行星与小天体 (卫星、小

行星、彗星、宇宙尘等)的化学组成和演化特征。

1.3 地球化学的分支学科

    地球化学的产生和发展与地质学、化学、海洋学、天文学等学科的发展有着密切的关

系，同时，地球化学的发展也推动着这些学科的发展。地球化学以化学 (无机化学、有机

化学、物理化学、胶体化学、热力学、化学动力学、分析化学等)和地球科学 (地质学、

矿物学、岩石学、矿床学、地理学等)为基础，汲取了数学、物理学、计算机科学、海洋

科学、大气科学、天文学、比较行星学、环境科学、生态学、生物学、医学、农学、土壤

科学等学科的精髓。一方面，地球化学的发展促进了地球科学的向纵深发展，促进了社会

繁荣和可持续发展;另一方面，地球化学学科本身也在为完成这几大基本任务的奋斗中得

到迅速发展。

    由于地球化学是一门理论性和应用性并重并且不断发展的学科，地球化学和其他学科

不断相互渗透，于是便产生许多分支学科。这些地球化学的分支学科也具有生命力旺盛和

正在发展的特征。下面对地球化学一些主要分支学科作一简述。

    (l)元素地球化学

    元素地球化学是最早和最经典的地球化学分支学科。美国的克拉克、中国的黎彤等地
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球化学家早期的研究工作都是从元素地球化学人手的。现今元素地球化学的研究内容主要

有地球和部分天体中元素的性质、丰度、赋存状态、迁移形式、富集和分散规律、演化和

循环历史等地球化学特征。

    (2)量子地球化学

    量子地球化学是20世纪70年代初晶体化学、量子化学 (量子力学)、矿物学、固体

物理学等学科交叉的结果。它 “研究矿物中的化学键或 ‘电子结构”，矿物的晶体结构及

其稳定性，矿物的物理和化学性质，化学元素的地球化学分布，相平衡和元素分配，晶体

结构随温度、压力和成分的改变 (比较晶体化学)，矿物能量学以及矿物的谱学性质。量

子地球化学的核心问题是用量子力学理论和各种谱学方法研究矿物中的化学键或 ‘电子结

构”，。量子地球化学研究包括理论和实验两部分。理论研究就是应用量子力学理论，为所

研究的地球化学物种对量子力学运动方程 (薛定愕方程)求 (近似)解。实验研究就是

要用各种谱学方法来确定某物种的电子结构 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，1996)0
    (3)地球化学热力学

    地球化学热力学是应用热力学基本原理研究地学系统的状态变化所产生的一门地球化

学分支学科，它主要研究能量及其转换，解决自然界过程的方向和限度问题，即平衡态问

题。其主要研究内容有:自然热液体系的热力学;矿物相平衡;矿物热力学性质;矿物固

溶体热力学;硅酸盐熔体的热力学;流体一岩石相互作用;非平衡非线性热力学;计算机

模拟和模型化研究等 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，1996)0
    (4)地球化学动力学

    地球化学动力学是动力学基本原理应用到地球化学过程研究所产生的一门地球化学分

支学科，它研究自然过程的速度和机制问题，包括化学反应速率的化学动力学和物理运动

的动力学，主要指的是流体动力学、扩散和弥散等 (中国科学院地球化学研究所，1998).

目前地球化学文献中将化学动力学和动力学划分为两个学科。化学动力学 (Kinetics or

Chemical Kinetics)研究化学反应的速率和反应历程 (或反应机制，指反应物分子在变为
产物分子的过程中所经历的具体途径与步骤)。而动力学 (Dynamics)则是研究物体在力

的作用下宏观运动的速率和机制。在地球科学实际研究和应用中，化学动力学和动力学二

者兼而有之，不宜截然分割。所以，国内外学者用 “地球化学过程的动力学”(简称地球

化学动力学)来反映地球化学研究中的化学动力学和动力学问题 (欧阳自远，倪集众，项

仁杰，1996)。
    (5)同位素地球化学

    同位素地球化学主要采用地质年代测定和同位素示踪研究手段，研究地球和宇宙物质

中核素的形成、丰度，以及根据这些核素在自然作用中的衰变和分馏来追踪各种地质地球

化学过程。同位素地球化学包括放射性同位素地球化学和稳定同位素地球化学。放射性同

位素地球化学主要根据放射性同位素的衰变进行地质体系计时，以及根据放射成因产物子

体同位素组成进行示踪分析。稳定同位素地球化学主要利用轻稳定同位素在自然界中的分

馏进行地质作用示踪 (陈道公等，1994)。
    (6)实验地球化学

    实验地球化学是地球化学中一门比较年轻的分支学科，对其定义还没有统一的认识。

人们一般认为，实验地球化学是在实验矿物学和实验岩石学基础上发展起来的，它主要涉
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及流体相的地球化学过程中化学元素 (包括同位素和有机质)的行为和反应机理的实验研

究 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，1996) 0

    (7)天体化学

    天体化学又称空间化学 (Space Chemistry)或宇宙化学 (Cosmochemistry )，是地学、

空间科学与天文学相互交叉渗透而产生的一门新兴科学。空间化学研究宇宙空间元素及其

同位素的起源与分布、各类天体的化学组成与化学演化。浩瀚宇宙中的物质由基本粒子构

成了100多种元素、2000多种同位素和各种化学物，天体化学研究这几个层次物质的时空

分布、存在状态和演化规律 (欧阳自远，倪集众，’项仁杰，1996) 0

    (8)岩石地球化学
    岩石地球化学是近代岩石学与地球化学的交叉学科。它以地球化学的基本原理、实验

方法和研究成果，去探讨各类岩石学问题，从中引申出地质含义 (欧阳自远，倪集众，项

仁杰，1996)。岩石地球化学的研究内容主要涉及火成岩、沉积岩和变质岩中主元素、微

量元素与同位素的地球化学组成、作用与演化。从研究地球或天体物质的岩石成因人手，

进而研究地球的起源、演化与资源环境效应等问题。

    (9)区域地球化学

    区域地球化学的倡导者为A. E.费尔斯曼。根据费尔斯曼的意见，区域地球化学的任

务是研究化学元素在一定区域中的时间和空间分配、分布、迁移和集中一分散规律。现代

区域地球化学是以区域岩石圈— 全球岩石圈的子系统为对象，开展有关该子系统化学组

成、化学作用和化学演化综合研究的地球化学分支学科 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，

1996)。

    (10)构造地球化学

    构造地球化学思想萌芽于 19世纪 (H. C. Sorby )，在 20世纪 60年代由范菲

(W. C. Fyfe)和陈国达等人奠定理论基础。构造地球化学是构造地质学和地球化学的交叉
学科，它研究构造作用下地球 (主要是地壳)中元素在流体和固相岩石中的赋存状态、分

配和迁移、分散与富集等地球化学过程。陈国达在1976年和1984年多次指出:“构造地

球化学是一门介于构造地质学和地球化学之间，研究各种地质构造作用与地壳中化学元素

的分配和迁移、分散和富集等关系的学科。它的主要任务是研究地质构造作用与地球化学

过程之间，也就是运动和物质之间在时间、空间和成因上的联系，把形成与形变、建造与

改造统一起来加以研究”(吴学益，1998) 0

    (11)深部地球化学

    深部地球化学又称地球深部物质科学。这一分支科学主要研究地球深部 (特别是地慢和

地核)的化学组成、化学作用和化学演化。这方面包括理论研究和实验研究。理论研究主要

是运用地质学、地球化学、地球物理、岩石学、矿物学、构造地质学等基本原理，构筑深部

地球模型。实验研究主要依托金刚石压腔和大腔体实验技术、静态超高压实验技术、超深钻

探技术等的发展而发展。其研究内容为:①地球深部物质的物理和化学性质的研究;②地

球内部物理和化学性质的研究;③地球演化及地球动力学研究 (谢鸿森等，1997)。

    (12)矿床地球化学

    矿床地球化学以研究矿产资源为主要对象，是矿床学与地球化学相结合的一门交叉学

科，它主要是用地球化学的理论和方法来研究矿床学。矿床地球化学一方面包含和继承了

  石



经典矿床学、地球化学的理论和研究方法，同时也引进了地学领域以外的数理化等方面的

一些理论知识和研究手段。矿床地球化学不仅要研究矿床本身的化学组成、化学作用和化

学演化问题，而且还要研究矿床形成的成矿过程和矿床形成后的保存与演化 (李朝阳，

1999)。

    (13)勘查地球化学

    勘查地球化学 (Exploration Geochemistry)是从地球化学探矿学 (或地球化学找矿学
Geochemical Prospecting, Geochemical Exploration)发展起来的一门新兴应用学科。西方国
家对地球化学找矿的定义是:“地球化学找矿是基于系统地测定天然物质的一种或数种化

学性质的任何矿产勘查方法”(H. E. Hawkes et al., 1962)。前苏联学者认为:“地球化学

找矿是根据基岩及覆盖层中、地下水及地表水流中、植物中、土壤中和气体中的含矿物质

不明显的微观分散晕以发现矿床的一种找矿方法” ( B. q.克拉斯尼科夫，1955)。在早
期，地球化学产生了一门以矿产勘查为目的的应用学科，被称之为化探 (地球化学找矿)。

后来，地球化学找矿从理论上、方法上和技术上有了迅速进展，特别是应用领域发生了很

大的变化，从纯粹的找矿地球化学领域扩展到环境地球化学、工程地球化学、农业地球化

学等领域。所以，化探 (地球化学找矿)这一名词逐步被勘查地球化学所取代。

    (14)低温地球化学

    低温地球化学主要研究自然界中200℃以下的地球化学作用和演化过程，也包括常温

和零摄氏度以下的元素被萃取、活化、迁移与富集成矿的地球化学行为。过去，低温地球

化学研究领域之所以较长期处于薄弱状态，原因主要是:①过去的地球化学卖验大都是
在中高温条件下进行的;②过去成岩成矿测温数据不够多和不够完善;③长期以来人们

对元素活动性的理解存在片面性，未认识到低温条件下元素的较强烈的地球化学活动性;

④一些低温交代作用，过去被误认为是高中温热液的产物。20世纪90年代以来，在涂光
炽倡导下，我国开展了低温地球化学的研究。目前已建立和完善了低温地球化学实验研究

体系，总结了我国若干低温矿床和矿化层位的地球化学特点，研究了金、银、铂族金属、
稀土元素和某些分散元素的低温地球化学行为和某些非金属的低温成矿作用，分析成矿、

埋藏变质的低级变质作用中成矿元素的迁移和富集过程，进行了低温条件下某些成矿元素

的活化、迁移、沉淀实验，建立了低温开放体系中水一岩相互作用模型 (涂光炽，1998)0
    (巧)有机地球化学

    B. 14.维尔纳茨基在20世纪20年代初期先后发表了((生物圈》等著作，筹建了世界

上第一个有关有机地球化学的 “活质实验室”，标志着有机地球化学开始萌芽。之后，随

着石油地质学和石油工业的发展，由于地质学、沉积学、生物学、有机化学、石油地质学

等学科的发展和相互渗透，有机地球化学得到长足发展。其定义为:有机地球化学主要研

究天然产出有机质的组成、结构和性质，它们在地质体中的分布、转化和参与地质营力的

作用等 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，1996) 0
    值得指出的是，地球化学另一分支— 生物地球化学，与有机地球化学有一定的关

联。所以不单独列出。可以认为，生物地球化学也是在20世纪20年代初期萌芽的，它是

研究生物圈中在生物有机体参与下发生的地球化学过程，揭示有机体与其环境在化学元素

组成上的相关关系，查明地球化学省及其与地方病的关系，侧重生物和人类活动对碳、

氮、磷、硫等元素地球化学循环的影响 (国家自然科学基金委员会，1996) 0



    (16)环境地球化学
    环境地球化学研究人类活动与地球化学环境的相互关系，是地球化学与环境科学相互

渗透而产生的新兴边缘学科。它从地球环境的整体性和相互依存性的观点出发，以地质学

为基础，综合研究化学元素在地一水-气一生一人环境系统中的地球化学行为，揭示人为活动

干扰下区域及全球环境系统的变化规律，为资源开发利用、环境质量控制及人类生存、健

康服务 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，1996) 0
    (17)流体地球化学
    近十多年来，通过从火山、地震、海底热液、超深钻、非生物成因天然气、岩石矿物

中流体包裹体等直接探测和观察地球内部流体，同时进行流体一岩石相互作用的野外和室

内实验研究，获得许多重要发现和认识上的飞跃，完善了流体地球化学的研究体系 (欧阳

自远，倪集众，项仁杰，1996)。流体地球化学研究越来越引起人们的重视。例如，1993

年和1997年两次召开 “Geofluid”国际学术会议，“流体地球化学”19%年开始作为大学

(成都理工学院)研究生课程，1997年，“流体地质与成矿效用”被列为国家攀登计划预

选项目等等。流体地球化学主要研究自然界流体的形成、运移、定位 (改造、演化、卸载

和储存等)规律，重点探索流体地质作用过程中的地球化学规律、原理和效应。

    (18)气体地球化学
    气体地球化学主要是研究自然界各种气体的地球化学特征、成因类型、运移、聚集规

律及其所参与的地球化学动力学过程和表征的地质学意义 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，

1996)。

    (19)_农业地球化学
    农业地球化学主要研究土壤中元素分布、分配规律、成壤的地球化学过程、土壤的利

用和改良、农业污染及其防治，以及土壤地球化学环境与农产品 (特别是粮食)产量、质

量的关系。它在目前人口剧增、耕地锐减、土地负载力下降的严峻形势下有着重要的经济

意义 (国家自然科学基金委员会，1996) 0

    (20)海洋地球化学

    狭义的海洋地球化学是指海底地球化学。20世纪60年代以前一直处于资料积累阶段，

60年代之后，随着大洋锰结核的大规模调查、海底热水硫化物的发现、深海钻探、国际

海洋调查等一系列事件，推动了海洋地球化学的迅速发展 (国家自然科学基金委员会，

1996)。现代海洋地球化学的定义为:研究海洋环境下的各种地球化学作用过程和在这些

过程中化学元素的行为规律和自然演化历史 (欧阳自远，倪集众，项仁杰，1996)0

1.4 地球化学发展简史

    在人类长期探索地球和进行大规模矿产资源勘查、开发的过程中，地质学与化学、物

理化学等一系列基础理论学科及分析测试实验技术相结合，产生了地球化学。地球化学科

学思想源远流长，根据地球化学发展的特点，可将地球化学发展简史大致分为3个时期:

萌芽时期 (史前至19世纪末)、独立成型时期 (20世纪初到20世纪中叶)和稳定发展时

期 (1950年到现在) (国家自然科学基金委员会，1996;欧阳自远等，1996;欧阳自远

等，2001)。
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1.4.1 地球化学的起源

    这一时期的特点主要是对地壳的化学组成逐步有所认识，并进行一些工作，积累了一

定的资料，为地球化学兴起准备条件。这个时期历时最长，可以追溯到史前直至19世

纪末。

    17世纪中期以前 (或1661年以前)处于朴素的地球化学思想萌芽阶段。这个时期出

现一些金属矿产的野外找矿标志的定性描述，如公元前六百多年的 《管子 ·地数篇》:

“上有丹砂者，下有黄金，上有慈石者，下有铜金⋯⋯”。公元七百多年，唐朝的颜真卿曾

指出:“山上有葱，下有银;山上有韭，下有金;山上有薰，下有铜锡⋯⋯”。还有，在北

宋沈括的 《梦溪笔谈》(1092年)和明代李时珍的 《本草纲目》(1594年)中都有许多论

述涉及地球化学思想，反映了勘查地球化学思想或矿床地球化学思想的萌芽。

    1661年，英国化学家R.波义耳发表了 《怀疑派化学家》一文，提出了化学元素的

科学定义而开始了化学分析，从而为实际获得有关地壳某些部分化学组成的定量数据提供

了手段。这促进了地球化学思想萌芽的发展，推动了化学和地学的结合。在这个阶段中，

许多化学家、矿物学家都曾对地壳某些部分的化学组成进行过分析，取得了部分矿物、岩

石、水和陨石化学组成的定量资料。

    1838年，瑞士化学家C. F.许拜恩在 《论温度影响下某些物体颜色变化的原因》一

文中首次提出 “地球化学”一词，并明确指出:“总之一句话⋯⋯在揭开我们星球及组成

它的无机物质的形成奥秘之前，必须创立一门新学科，这就是地球化学”。1842年他再次

强调了建立地球化学这门学科的重要性。另外，这阶段不仅传统的重量分析和容量分析更

加完善，而且又新发展了比色分析，并出现光谱分析技术 (1859年 G. R.基尔霍夫和

R. W.本生设计制造了第一台以光谱分析为目的的分光镜);不久，,A. 14.门捷列夫

(1869年)发现了化学元素的周期律，这些都有力地促进了地球化学的发展。1882年，

F. W.克拉克作为美国地质委员会化学实验室负责人，选择了880个最典型的岩石分析计

算了10种化学元素在地壳中的平均含量，即克拉克值。1889年，F. W.克拉克发表了

《化学元素的相对丰度》一文，提出19种化学元素在固体地壳和大洋中的平均百分含量，

这是最早定量探讨地壳化学组成的尝试。

1.4.2 经典地球化学时期

    1908年，F. W.克拉克发表了 ((地球化学资料》，这是地球化学学科独立成型的标

志。该书一版再版，第五版与华盛顿 (H. S. Washington)合作，改名为 《地壳组成》。这
是世界第一部基础地球化学著作。这一时期地球化学不断地从化学、物理化学的发展中获

得坚实的理论基础和分析测试手段，在日益深人研究地壳化学组成的同时，对地壳的某些

化学作用和化学演化进行了研究，并逐步形成一门具独立的理论基础和研究方法的学科。

这一时期在地球化学发展史上属于经典地球化学发展时期。

    F. W.克拉克和H. S.华盛顿是代表人物，他们开创了研究地壳及其各部分化学组成

的工作，发表了第一份地壳元素平均含量，即克拉克值表。这一期间，地球化学研究机构

开始建立。如1907年成立的美国卡内基研究所地球物理实验室，该实验室的一些尖端领

域也包括地球化学研究工作 (“高温高压实验岩石学”、“氨基酸生物地球化学”和 “同位
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素地球化学”等)。这个阶段主要是化学家在进行地球化学工作和资料积累工作。1912年

A. E.费尔斯曼在莫斯科沙尼亚夫斯基人民大学设置了地球化学课程，标志着地球化学教

育起步了。A. E.费尔斯曼在27岁的时候晋升为矿物学教授;1912年，A. E.费尔斯曼在

讲课的时候一再特别强调说:“我们要做地壳的化学家。矿物只是各种元素暂时稳定的结

合体，所以我们不但要研究矿物的分布和生成的情况，而且还要研究元素本身，研究元素

的分布、变化和运动”。十月革命后不久，列宁格勒工艺学院开设了全世界第一个培养专

门地球化学人才的地球化学系。

    除了化学家以外，越来越多的地质学家、矿物学家投身于地球化学的研究行列，他们

应用光谱半定量分析等手段和物理化学，尤其是晶体化学原理和方法，研究矿物、岩石及

地质作用过程中元素的分配和运移规律，探讨元素一原子的运动历史。这一阶段的地球化

学工作者也非常重视野外科研。例如，35岁就荣任前苏联科学院院士的A. E.费尔斯曼

在阐述地球化学和矿物学的科学原理的时候都将野外调查资料列在第一位。在科拉半岛的

希宾苔原，植物茂盛的费尔干流域，炎热的中亚细亚的卡拉一库姆沙漠和克孜勒一库姆沙

漠，贝加尔湖沿岸和外贝加尔的大密林地区，森林密布的乌拉尔东部山坡，阿尔泰山，乌

克兰，克里木，北高加索，南高加索等地，都留下了他的足迹、汗水和成果。A. E.费尔
斯曼的著作是非常多的，他发表了将近1500种文章、书籍和长篇的专业论文，除了结晶

学、矿物学、地质学、化学、地球化学、地理学和航空摄影测量方面的著述以外，在天文

学、哲学、艺术、考古学、土壤学、生物学和其他方面也都有著述。A. E.费尔斯曼不仅

是地球化学科学家，而且也是出色的政治家、社会活动家和天才的作家。托尔斯泰称赞他

是 “写石头的诗人”。

    这一时期地球化学的主要代表人物还是挪威的V. M.戈尔德施密特，前苏联的B. 14.

维尔纳茨基和A. E.费尔斯曼，他们对地球化学的发展都做出了重要的贡献。在20世纪

40年代，美国学者修斯 (H. E. Suess)和尤里 (H. C. Urey)提出了核素宇宙丰度的概念，
为宇宙化学 (天体化学)的创立做出了贡献。另外，在这个阶段中，由于地球化学的发

展，系统的地球化学专著开始出版，如B. 11.维尔纳茨基的 《地球化学概论》 (1924),

《生物圈》(1926)和 《生物地球化学概论》(1940)，A. E.费尔斯曼1934一1939年完成

的四卷本 《地球化学》，B. B.谢尔宾纳的 《地球化学》 (1941)等。地球化学学术活动

明显增加。

    由上述可见，这一时期的研究领域是地球的岩石圈、水圈、大气圈和生物圈，也包括

部分天体化学。研究内容是化学元素 (呈原子或离子形式)的分布和迁移;研究手段主要
是无机化学、分析化学和晶体化学方法。这些都是地球化学兴旺发达的表现。

    经典地球化学分为三大学派。

    1) F. W.克拉克学派:这一学派着重研究化学元素在地壳中的分布及其丰度值，这

里所指的地壳包括岩石圈、水圈、大气圈和生物圈。

    2) B. 14.维尔纳茨基一A. E.费尔斯曼学派:这个学派认为地球化学应该研究地壳中

原子的历史、分布和迁移以及原子的成因，B.H.维尔纳茨基开创了生物地球化学和放射

性同位素地球化学的研究，首先提出地球化学旋回的概念，并用它阐述化学元素在前后相

继的地球化学作用中的演变历史。A. E.费尔斯曼开创区域地球化学和地球化学找矿法，

提出晶格能和共生序数等。
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    3) V. M.戈尔德施密特学派:被誉为现代地球化学之父的V. M.戈尔德施密特1917

年在挪威奥斯陆创立了晶体化学新学科。这个学派在晶体化学基础上开创了微量元素地球

化学的研究，揭示了微量元素在岩石及矿物中存在的形式和分布规律。1930年V. M.戈

尔德施密特在德国哥廷根大学建立了地球化学研究中心，将化学元素性状的概念引人地球

化学，创立了 “哥廷根大学”学派。1933年他提出了晶体化学第一定律，并拟定了元素

地球化学分类。后来他又提出了地球化学循环的概念 (国家自然科学基金委员会，1996)0
他有远见地指出地球化学不仅要研究元素的分布和丰度，而且要研究同位素的分布和丰度

以及支配其分布的规律。他指出不仅要研究地球的物质成分，还要研究宇宙的物质成分。

他提出的地球化学平衡的计算也是开创性的成果。

    这一时期，中国的地球化学先驱者做了不少工作。例如，谢家荣 (1923)、章鸿钊

(1927)、朱文鑫 (1933)收集和描述过中国的陨石。1924年，《中国地质学会会志》第

3卷第2期上，舒文博发表了 《河南北部红山侵人体地质调查结果》，李四光发表了 《火

成侵人体地质调查之新法》。谭勤余 (1935)将B. 14.维尔纳茨基的 《地球化学》译成中
文介绍给国人，促进了地球化学思想在中国科技界的传播。地球化学思想在近代中国开始

传播和兴起。

1.4.3 近现代地球化学时期

    从1950年德、美、英、瑞典的地球化学工作者联合发起创办第一个国际性地球化学

定期刊物— 《地球化学与宇宙化学学报》(Geochimica et Cosmochimica Acta)算起，地

球化学进人蓬勃发展时期。这时期由于分析测试技术、电子计算机技术及高温高压实验技

术的飞跃进步，同位素理论与方法以及热力学的新进展，使地球化学得到迅速发展。

    (1)地球化学研究手段更加先进，研究领域不断扩大

    原有的学科分支 (元素地球化学、勘查地球化学等)迅速发展，新的分支 (有机地

球化学、实验地球化学、宇宙化学、环境地球化学等)相继出现。当前，地球化学分支学

科达30多个。其中，在中国发展的较好较快的分支学科主要有矿床地球化学、环境地球

化学、有机地球化学、勘查地球化学、天体化学、构造地球化学、区域地球化学、同位素

地球化学、元素地球化学等等。

    (2)地球化学著作大量出版

    如A. A.萨乌科夫的 《地球化学》 (1950)，兰卡玛 (K. Rankama )和萨哈玛

(T. G. Sahama)的 《地球化学》(1950)，梅森 (B. Mason)的 《地球化学原理》(1952)，

缪尔 (A. Muir)编撰的V. M.戈尔德施密特的遗作 《地球化学》 (1954)，A. H.维格拉

多夫的 《土壤中稀有分散元素地球化学》 (1959), P. H.艾贝尔森的 《地球化学研究》

(1959, 1967), W. S.法伊夫的《固体地球化学》 (1964), J. V.勒斯勒的《地球化学
表》(1965)，C. M.曼斯卡娅的 《有机地球化学》 (1964) , E. T.迪更斯的 ((沉积物地

球化学》(1965)，K. B.克罗斯科普夫的 《地球化学导论》(1967)，K. A.克文沃尔登的

《地球化学与生命起源》(1974) , C. T.沃尔克的《硼的地球化学》(1975), H. L.巴恩

斯的 《热液矿床地球化学》(1967, 1979)，列文生 (A. A. Levinson)的 ((勘查地球化学
导论》(1974)，J. A. C.福蒂斯丘的 《环境地球化学》(1980)，A. H. Brownlow的 《地球

化学》(1996), H. H.特洛菲莫夫的 《金属矿床地球化学勘探》 (1998)，H. H.特洛菲
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莫夫的 《澳和碘的地球化学》 (1998)，Chen Zhu and Greg Anderso的 《环境地球化学模

型》(2002)等等。

    中国也出版了不少专著。例如，《地球化学》(南京大学地质系，1961),《稀土元素

地球化学》(郭承基，1963),《华南花岗岩类的地球化学》(中国科学院地球化学研究所，

1979),((铁的地球化学》(中国科学院地球化学研究所，1979),((地球化学》(武汉地质

学院地球化学教研室，1979),《有机地球化学》 (中国科学院地球化学研究所，1982),

《西藏南部花岗岩类地球化学》(中国科学院地球化学研究所，1982),《铀地球化学》(张

祖还，1984)，((铀地球化学教程》(王剑锋，1984, 1998)，《元素地球化学》(刘英俊等，

1984),《地球化学》(涂光炽等，1984),《中国层控矿床地球化学1 -3卷，》(涂光炽等，

1984, 1987, 1988)，《勘查地球化学》(刘英俊等，1987a)，《钨的地球化学》(刘英俊、
马东升，1987),《元素地球化学导论》(刘英俊等，1987b) ,《天体化学》(欧阳自远，

1988)，《环境地球化学》(陈静生等，1990)，《地球化学》(陈道公等，1994)，((环境有

机地球化学》(傅家漠等，1996),《矿床地球化学》(中国科学院矿床地球化学开放研究

实验室，1997),《高等地球化学》 (中国科学院地球化学研究所，1998),《低温地球化

学》(涂光炽等，1998),《微量元素地球化学》(赵振华，1998),《稳定同位素地球化
学》(郑永飞，2000),《地球的化学过程与物质演化》 (欧阳自远等，2001),《地球化

学》(陈骏、王鹤年，2004),《月球科学概论》 (欧阳自远，2005),《地球化学进展》

(张本仁、傅家漠，2005),《空间化学》(李春来、欧阳自远，2005)等等。
    (3)地球化学学术刊物大幅度增加

    如 《Chemie der Erde) (1919年创刊，德国)，(( heoxxmxa)) (1956年创刊，前苏联)，

((Geochimica et Cosmochimica Acta)) (1950年创刊，国际刊物)，((Geochemistry International))

(1964年创刊，国际刊物)，((Chemical Geology))  (1966年创刊，国际刊物)，((Journal of

Geochemistry)) (1966年创刊，日本)，(Geochronigue) (1968年创刊，法国)，(( Journal of
Geochemical Exploration)) (1972年创刊，国际刊物)，《地球化学》(1972年创刊，中国)，

(Organic Geochemistry) (1977年创刊，美国)，((Chinese Journal of Geochemistry)) (1982年
创刊，中国)，((Biogeochemistry) (1985年创刊，荷兰)，((Applied Geochemistry)) (1986年

创刊，国际刊物)，((Global Biogeochemistry Cycles)) (1987年创刊，美国)等等。

    (4)地球化学教学和研究机构、学术团体普遍建立，地球化学学术研究活动广泛开展

    1949年新中国成立了，一批年青科学家从国外学成归国，推动了中国地球化学的教学

和研究事业。1950年，涂光炽与 “中国核弹之父”邓稼先以及地质学家张炳熹、池际尚、

叶笃正等 (都是中国科学院院士)一批爱国科学家乘 “威尔逊总统号”轮船回国。1950

年代初在侯德封、涂光炽、叶连俊等一批老科学家的带动下，中国地球化学教学和科研事
业得到了长足的发展。

    新中国的成立促成了中国地球化学教学事业的起步和发展。地球化学课程、专业和地

球化学系在新中国逐步开始建立，为国家培养地球化学及化探方面人才。例如，1950年涂

光炽自编讲义，在清华大学首次开设地球化学课程。北京大学地质地理系和南京大学地质

系在1956年设置了我国第一个地球化学专业。中国科学技术大学在1958年设立了我国第

一个地球化学系。北京地质学院在1958年也设立了化探专业 (1985年中国地质大学地球

化学专业升格为系)。20世纪70年代之后，先后有北京大学、南京大学、中国科学技术
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大学、中国地质大学 (北京)、中国地质大学 (武汉)、吉林大学 (原长春地质学院)、成

都理工大学 (原成都地质学院)、西北大学、兰州大学、东华理工大学 (原华东地质学

院)、长江大学、大庆石油学院等高等院校招收地球化学专业本科生。上述12所高校，加

上中国海洋大学、中国石油大学、中国矿业大学、浙江大学、中山大学、西南石油大学、

桂林工学院、长安大学 (原西安地质学院)等高等院校，还有中国科学院地球化学研究

所、中国科学院广州地球化学研究所、中国科学院地质研究所、中国科学院兰州地质研究

所等科研单位，都招收地球化学专业硕士和博士研究生，很多高校或研究所还建设有地质

学一级学科 (含地球化学)博士后流动站。

    在科研方面，地球化学科研机构纷纷成立，科研工作也迅速发展。例如，1958年在中

国科学院地质研究所内建立了地球化学研究室。1966年建立了中国科学院地球化学研究

所。1961年中国科学院在中南大地构造所、兰州地质所和青海盐湖研究所内设立了地球化

学研究室。1957年成立的地质部地球物理探矿研究所在60年代也开展了地球化学探矿工

作 (80年代改名为地球物理地球化学勘查研究所)。现已建设有4个地球化学方面的国家

重点实验室。其中环境地球化学国家重点实验室 (State Key Laboratory of Environmental Geo-

chemistry)建在中国科学院地球化学研究所，矿床地球化学国家重点实验室 (State Key

Laboratory of Ore Deposit Geochemistry)建在中国科学院地球化学研究所，有机地球化学国
家重点实验室 (State Key Laboratory of Organic Geochemistry)建在中国科学院广州地球化
学研究所，气体地球化学国家重点实验室 (State Key Laboratory of Gas Geochemistry)建在
中国科学院兰州地质研究所。

    在学术交流方面，学术组织和学术交流活动也在迅速增长。例如，中国地质学会1963

年底召开了全国第一届矿物岩石地球化学学术会议。1978年，中国矿物岩石地球化学学会

成立，并于次年以中国国家的名义加人了国际地球化学与宇宙化学协会 (IAGC )及国际

矿物协会 (IMA )，与学会成立大会同时召开了全国第二届矿物岩石地球化学学术会议。

目前，全国主要的省 (市、自治区)也建立了矿物岩石地球化学学会。国际国内有关地球

化学的学术会议很多。常规的国际地球化学学术会议是每年一届的 “Goldschmidt Confer-

ence，由Geochemical Society and the European Association of Geochemistry学会主办。常规
的国内地球化学学术会议是每年一届的全国矿物岩石地球化学学术年会，由中国矿物岩石

地球化学学会主办。

    (5)近现代地球化学研究快速发展

    在研究对象、研究领域、研究范畴、研究的时间尺度、研究方法、技术和手段等方面

形成了以下几个特点:① 研究对象从地球单一层圈内的物质组成和作用研究发展到不同

层圈间及界面之间的相互作用;② 研究领域由地表、地壳向地球深部扩展，由大陆向海

洋扩展，由地球向月球及其他行星扩展;③ 研究范畴从三维空间向四维时空拓展，更加

注重对时空演化规律的研究;④研究的时间尺度有长有短、有老有新 (既注重对过去长

时间尺度古老地质事件的研究，也关注短时间尺度地质作用的把握;既注重对过去地质事

件的重建，更关注对未来的预测;⑤ 研究方法、技术和手段也发生了变化，从静态的半

定量描述转向动态的定量模拟，从大区域范围岩石矿物样品的综合测定研究向单矿物颗粒

内部的微区分析发展 (国家自然科学基金指南，2008) a



1.5 地球化学原理概述

    任何一门学科，必然有坚实的学科理论基础，既要从学科本身建立学科层面的原理，
也要有哲学层面的原理，地球化学研究所涉及所有对象、内容、方法技术等方面的概念和

原理，是学科层面的原理;指导地球化学学科建立发展的涉及整体思维的上层知识结构和
范畴体系，属于哲学层面的原理。

1. 5. 1 哲学层面的理解

    根据 《简明牛津词典》，哲学 “论述终极的实在或事物的最一般的原因和原理”。《环

境地球化学— 整体论观点》中，提出了环境地球化学哲学的概念 (约翰.A. C.福蒂斯
丘，198仇 李世粉、潘树荣译，1995)。该书提出了环境地球化学的层次原理和逐次近似

原理。实际上这两个原理也是地球化学学科的重要哲学原理。下面加以介绍并移植发展其

观点。

1.5.1.1 层次原理

    地球化学研究，其目标是多元化的，研究内容和方法也是多样化的，因此层次性的问

题应运而生。一般可以从空间等级层次、时间等级层次、化学复杂性等级层次和科研工作

等级层次4个等级层次 (hierarchy)的分级组织 (graded organization)来加以说明。
    空间等级层次:地球化学研究对象是地球 (也包括部分天体)。在空间范围，现代地

球化学的研究对象从地壳扩展到地球各部分 (包括大气圈、海洋、地表、地壳、地慢等)

直至扩展到太阳系空间 (主要包括行星、月球、宇宙尘和陨石等)。我们可以依据地球化

学研究对象划分空间等级层次。例如，根据研究对象所属范围可以划分:① 地方层次

(面积一般小于100 km2 );②区域层次 (面积大于102 km2，小于106 km');③全球层次

(跨区域的、涉及一个大陆或整个地球表面或结构部分);④天体层次 (牵涉到地外空间
和星球的地球化学研究)。诚然，在每一个层次之下还可以细分出次级层次。

    时间等级层次:在时间尺度上，现代地球化学的研究对象从现代追索到地球形成之初

的远古地质时代，还有对于未来的预测。这里的哲学思想是 “将今论古”，“依今测未”。

一种划分应该是:① 过去层次 (过去的化学组成、化学作用、化学演化的 “考古式”的

研究);②现在层次 (现在的化学组成和正在发生的化学作用);③未来层次 (通过化学

演化研究预测未来)。还有另一种划分是:①地质时期 (geological time，涉及数百万乃至

数千万年内缓慢发生的事件或过程);②土壤时期 (pedological time，为特定地方的土壤
发育所需要的时间，而且包括同气候的大变化有关的一次或更多次的风化循环);③生态

时期 (ecological time，表示在一定的植被型影响下的景观的发展);④技术时期 (techno-
logical time，表示人们通过物理干扰、化学干扰或更复杂的活动对环境的影响，即人们常

说的人类地质作用等)。根据研究需要，在每一个时间层次之下还可以细分出次级的时间

层次。

    化学复杂性等级层次:在地球化学研究中，天然物质是具有化学复杂性的。以硫为

例，硫元素在地球化学环境中具有多个等级的化学复杂性:①元素丰度中的硫，我们要

考虑硫的地球丰度、地壳丰度、月球丰度、宇宙丰度等等;② 硫的同位素，要分别研究
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34S， 32S等同位素地球化学行为等;③单离子形式的硫;④络离子形式的硫;⑤有机质中

的硫;⑥ 持久性化学物质中的硫等。事实上，根据研究需要，化学复杂性层次还有常量

元素和微量元素之分。总之，天然物质在自然界的化学赋存状态和化学存在形式多种多

样，也就导致了化学复杂性的层次之分。

    科研工作等级层次:科研工作的等级层次取决于两方面:一方面涉及地球化学原始资

料和二次开发数据资料，另一方面涉及实验手段和研究方法。首先，‘地球化学数据就有等

级层次之分。获得的地球化学数据的精度取决于国际参考标准物质 (International Refer-
ence Standard Materials, IRSM)。在IRSM基准下，化学测试数据的变差系数小于1%，被

认为是定量数据 (Quantitative Data, QD )。在IRSM基准下，化学测试数据的变差系数大

于1%而小于10%，被认为是半定量数据 (Semi-quantitative Data, SQD )。之外的数据被
认为是定性数据。还有一种层次，根据对国际标准材料 (ISS, International Standard Sub-

stances)的对比分析得到有关信息的数据，称为实验数据 (Test Data, TD)。不具有国际

标准材料 (ISS )对比信息得到的有关数据，称为估计数据 (Appraisal Data, AD)。就工
作方法来看，还有一种四分的等级层次:①描述级 (Descriptive Level)，一般来说，这是
最初级别的原始的资料，往往是经验性占主导地位，克拉克的经典著作 《地球化学资料》

中的全部资料，都属于描述级内容;②统计级 (Statistical Level)，指的是用统计方法收集

处理过的地球化学资料;③系统模型级 (System Modeling Level)，指的是根据系统模型收

集处理过的地球化学资料，系统研究的数学方法与统计学方法不同，永远是基于来自现实

世界过程的假说，基于这种假说的研究方法，多采用流程图或流程表来将复杂的系统简单
化，复杂的地球化学过程用简单的模型图或模式图等明快的图件就可以给出高显示度的描

述;④系统模型模拟级 (System Model Simulation Level)，根据系统模型，采用系统分析的

数学方法、地球化学热力学方法、动力学方法等，模拟过去和现在的地球化学过程，预测

未来的地球化学进程。这是地球化学科研工作的最高层次。

1.5.1.2 逐次近似原理

    为了了解局部地球化学 (local geochemistry)和全球地球化学 (global geochemistry)
之间的关系，还有从研究地球本身发展的地球化学 (geochemistry)和与研究部分天体化

学有关的地球化学 (cosmochemistry & geochemistry)之间的关系，自然就要了解连接它们
的一般原理，即逐次近似原理。

    地球化学研究对象复杂。为了取得研究资料和数据，科研工作者受到空间无限大、时

间无限长的基本条件限制。就空间无限大来说，超深钻只能钻到地壳的表层一定深度，我

们的海洋作业能力和深空探测技术也还达不到随心所欲、随处可去的水平，我们要了解地

球内部、海洋深处、宇宙空间物质的化学组成、化学作用和化学演化，不可能是一句 “上

天”“人地”“下海”口号就能解决的。就时间无限长来说，地球化学工作比考古工作的

难度大得多，因为你所研究对象的时间竟然长到地球年龄46亿年甚至更长。尽管如此，

地球化学研究还是要进行和发展的，科技工作者想了很多办法，“将今论古”、“由地表论

地下”、“由浅海至大洋”、“由地球论天体”等等研究思维和实践，包含着逐次近似原理

的基本思想。

    此外，在研究过程中，分阶段方法 (phased approach)使逐次近似原理形式化。一般
来说，可以分3个阶段来逐次近似和逼近:①可行性研究阶段，以较少的投资或投人进行
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可行性研究论证，是一次近似过程，提交可行性报告;②发展阶段，常常要求时间、人力

和资金等实际投资，是二次近似过程，提交研究报告，以学术会议报告和学术论文形式交

流;③确定阶段，得到的认识和成果、研究方法技术等已经证明在其可应用的大多数情
况下是可靠的，可以建立新的理论、新的认识、新的方法技术标准等，是三次近似过程，

以专著、教材等形式加以传播。

1.5.2 学科层面的理解

    地球化学研究的三大任务是研究地球和部分天体的化学组成、化学作用和化学演化。

从学科生存和发展角度来看，必须要在化学组成、化学作用和化学演化方面建立地球化学

学科的原理。

1.5.2.1 关于化学组成的原理

    化学组成原理主要是元素丰度原理和晶体化学原理:

    1)元素丰度原理:研究地球和部分天体的化学组成，关键是化学元素的丰度。元素

的丰度通常是指元素的平均含量，有时将元素含量的倒数、比值也称为元素的丰度 (汪云

亮等，1993)。对元素的地球丰度及丰度规律的研究有着很长的历史。1889年，美国学者

克拉克发表了 《化学元素的相对丰度》一文，首先提出了19种元素在固体地壳和大洋中

的平均含量。近代地球化学关于元素丰度的研究主要是克拉克工作的延伸，其发展主要表

现为3个方面:优化计算方案，开展区域性元素丰度研究，扩大元素丰度的应用范围 (赵

振华，1996)。经过长期研究，必然形成元素丰度原理。

    2)晶体化学原理:研究地球和部分天体的化学组成，除了元素丰度外，另外一个重

要方面是研究矿物中元素的分配与结合规律。包括戈尔德施密特在内的地球化学研究先驱

的经典地球化学研究的精华，建立了晶体化学原理并被应用于地球化学研究实践。

1.5.2.2 关于化学作用的原理

    地球各个层圈中 (也包括部分天体)每时每刻都在发生丰富多彩、千变万化的地球化

学作用。有激烈的地震、火山、崩塌、滑坡、泥石流等地质作用，也有缓慢的地壳运动、

岩石风化、矿床的形成、化学物质的迁移转化等等。要描述、揭示、模拟这些地质作用过

程中的化学作用，有两个地球化学原理是必须要掌握的，即:

    1)地球的化学作用的方向预测原理;
    2)地球的化学作用的过程模拟原理。

1.5.2.3 关于化学演化的原理

    天体是不断运动的，地球也是不断运动的。要揭示天体运动和地球运动过程中的化学

演化历史和演化趋势，首先必须建立一个观点，地球或天体是有 “生命”不断运动的，构

成地球或天体物质的化学组分也是有 “生命”和不断运动的。因此，元素或化学组分的固

化与活化、滞留与迁移、分散与富集就是研究化学演化规律中的基本问题。因此，地球化

学研究就有以下一些关于化学演化的基本原理:

    1)化学元素的活化原理;

    2)化学元素的迁移原理;

    3)化学元素的富集原理;
    4)地球化学示踪原理。



第2章 丰 度 原 理

    元素丰度是元素地球化学研究中一个最基本的问题，自然界各种地质体中元素丰度关

系规律研究是地球化学研究的核心。

2. 1 元素的丰度及丰度坐标系

2.1.1 元素丰度的概念

2.1.1.1 元素丰度

    元素丰度 (abundance of elements)是指化学元素在一定自然体系中的相对平均含量。

这里的自然体系，可以是太阳、地球、月球、行星等天体，也可以是地壳、地慢、水圈、

大气圈、生物圈等地球的各个圈层体系，但地球化学研究中常常指次级的天然地质体系，

如岩浆岩、沉积岩、变质岩等，有时还指更低层次的自然体系，如不同岩石单位、某地层

单位、某生物种群以及某物种等等。研究地球及其圈层的元素丰度，本教材常用某岩石作

为自然体系，因为对于微量元素而言，样品所代表的地质体本身就是一个宏观的体系。经

典地球化学就是在研究地壳元素丰度的基础上发展起来的。1889年美国化学家F. W.克拉

克发表了第一篇关于元素地球化学分布的论文，他将来自不同大陆岩石的许多分析数据分

别求得平均值，进而得出陆壳中元素的丰度。为了表彰他的卓越贡献，国际地质学会将地

壳元素丰度命名为 “克拉克值”。

    不同自然体系的元素丰度，是根据组成该体系的主要物质的化学成分，用加权平均法

计算出来的。例如，岩石是组成地壳的主要物质，地壳元素丰度就是根据各种岩石的化学

成分用加权平均法求得的。

    计算元素丰度可采用不同的单位，按照计算单位的不同，元素丰度可分为质量丰度、

原子丰度和相对丰度。质量丰度以重量单位表示;原子丰度以原子百分数表示;相对丰度

以相对于一百万个硅原子数表示，单位写作原子数/106Si原子。其中质量丰度单位是最基

本的数据，它是直接从自然体系中主要物质的化学成分计算出来的数值，原子丰度和相对

丰度都是根据质量丰度换算出来的。

    用不同计算单位表示的元素丰度，各有不同的用途。例如，质量丰度常用来表示自然

体系的背景值，或用来求出任一元素在自然体系中的分布量;原子丰度可用来求出各元素

在自然体系中的同位素丰度，以及原子或离子的体积百分数;相对丰度则主要是用来对比
两个或两个以上自然体系的原子数。

    在过去的地球化学文献中，常以PPM作为质量丰度单位。它表示百万分之一，即

1 ppm =1群t=1 x10-6。现在我国规定用1 x10一“或1 x 10-4%表示质量丰度单位，国际上
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仍广泛用PPM为质量丰度单位。由于宇宙元素丰度常常以相对丰度表示，所以又称相对丰
度单位 (原子数/106 Si原子)为宇宙丰度单位，缩写成Cauo

    在微量元素地球化学研究中，元素丰度是该自然体系 (可以是某岩石，下同)中某一

种元素的含量，用符号C表示。

2.1.1.2 元素丰度的广义概念

    元素丰度是该自然体系中i个元素含量的幂函数的连乘，用符号A表示

A=‘二II， Cn,,
(2.1)

    对于元素含量，当i=1, n二1时

                                                    A=C

由上式，元素的含量常用符号C表示。除元素的含量外，由式 (2.1)知，常见的广义的

元素丰度 (用符号A表示)还包括:

    1)该自然体系中某两种元素含量的比值 (如:Th/U)称元素含量比。此时C, = Th

含量，C2=U含量;幂n, =1, n2=一1，则:

                                    A=C, /CZ

    2)该自然体系中某种元素含量的倒数 (如:1/La)，称元素含量倒数。此时i=1,

幂n=一1，则:
                                                    A=1/C

    3)该自然体系中某两种或两种以上元素含量的乘积 (如:Sm"Th)称元素含量积。

此时含量C, = Sm，含量C2 =Th;幂n, =n2 =1，则:

                                  A=C, x C2

    4)该自然体系中某种元素含量的平方值 (如:Ce2)称元素含量平方。此时i二1,
n=2，则:

                                          A=C2

    5)该自然体系中某种元素含量的开方值，称元素含量方根。此时i二1, n=1/2，则:
                                          A=Cl/2

    6)该自然体系中两种以上元素有积、商、平方和开方值的多种组合，其中一类组合:

                            A=C,/(C, x C3)I/2
式中元素的广义丰度A称C,异常，如Eu异常:

                          Eu0=Eu/ (Sm x Gd )’/，
此时，元素的广义丰度A =Eu0; i =1，2, 3; C, =Eu, C2 =Sm, C3 =Gd;幂n,=l n2 = n3=
一1/20

    另一类组合:

                            A=(C, x C2)/(C3 x C4)

式中元素的广义丰度A称C, C:异常，如Sm Tb异常或中稀土异常:

                              M0=(SmxTb)/(LaxYb)

此时，A = M'; i =1, 2, 3, 4 ; C, = Sm, C2 = Tb, C3 = La, C4 = Yb ;幂n, = n2=1，n3=

n4=一1。
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2.1.2 元素丰度的数值特征

    丰度是一个物理量，它在数值上有以下特征:① 丰度是一个正物理量，它的数值从

正无穷小到正无穷大，当丰度为岩石中元素含量时，数值上从正无穷小到1，当丰度为含

量的倒数时，数值上从1到正无穷大;②丰度在数值上没有负值;③丰度在数值上没有
零值。有的元素在地壳中尚未发现 (如:得 (Tc)和框 (PM)),但锡 (Tc)在S型、M

型和N型恒星的光谱中被发现，枢 (Pm)在仙女星座的恒星46' HR光谱中被探测到了。在

该恒星表面PM元素正在形成。PM有13种同位素 (141 -154)， '4' Pm半衰期最长。因为
它们的半衰期短:145 PM为17.7年，97 Tc为2.6百万年，98 Tc为1.5百万年，使碍 (Tc)和枢

(Pm)在地壳中含量少到探测不出来，但理论上等于某一正的无穷小值。

2.1.3 丰度坐标系

    由丰度的数值特征看出，这一数值特征具有对数中真数的特征，即对数的真数是正

数，零和负数没有对数。因此对数镜像地反映了元素丰度值，用对数坐标系研究元素间丰

度关系能镜像反映丰度变化特征。我们把对数坐标系叫做丰度镜像坐标系 (简称丰度坐标

系)(图2.1)0

图2.1 元素丰度坐标系

    丰度坐标系 (双对数坐标系)是一个正无限空间，岩石中某一元素丰度在这一正无限

空间中占据某一定部位，并在某一定范围内变化。

    丰度坐标系没有原点 (o, o)，为了方便，规定一个准 “原点”(1, 1)。丰度坐标系



是研究元素丰度及其变化规律的基本坐标系。

    其他坐标系，如线性坐标系、三角图等叫做丰度的变形坐标系。用线性坐标对丰度作

图，坐标系所利用的空间不到1/4，即只利用了其中第1象限空间 (不包括坐标原点和坐

标轴)。变形坐标系在研究元素丰度及其变化规律的某些情况下加以利用。

2.1.4 与元素丰度有关的几个概念

2.1.4.1 化学位

    热力学讨论封闭体系时，体系的成分不变，体系与环境没有物质交换。由于质量不

变，所以热力学函数变化公式中，只写两个变量，而略去了物质的摩尔分数 (n)。但是地

球化学过程中恰恰涉及元素迁移和富集，即涉及质量的变化。这可以是体系与环境之间的

交换，如地慢部分熔融产生的原生岩浆的地壳混染作用;也可以是一个封闭体系中某一相

与另一相间的交换，如岩浆分离结晶作用中结晶相和残余岩浆相。在后一情况下，常把各

相单独作为一个体系考虑，这样，对这个体系内部各相可看为开放体系。吉布斯和路易斯

引进了化学位 (拼)的概念来处理开放体系。
    化学位:

      ，aZ、

Ai=、丽’T,P,Ynj
(2.2)

化学位扭)的意义是保持体系的温度、压力和除物质i以外的其他物质数量 (Snj)不
变，物质i改变do‘摩尔，体系的吉氏函数变化dx与do‘的比率，即化学位。由上式可见，

化学位 (川 就是偏摩尔吉氏函数。吉氏函数 (Z)是基本热力学函数之一。

    设体系由a和刀两相组成，两相中有n种元素，若两相要保持平衡，首要条件是两相

温度、压力必须相等。在恒温恒压下，设月相中有微量的第i种元素do尸转移到。相，此
时体系吉氏函数总变化为

                      dZ=dZ"+d尸=/-ti"dni" +/uil6dnip                                  (2.3)
由于a相所得等于9相所失，即:

                                dni"=一dnip
重新达到平衡时dZ =0,

                            ( I""i一Ai0)dni"=0                          (2.4)
                                      dni" =A0

                                }}}‘ " -_l'e'i aI'̂'i                                 (2.5)

    如果上述元素i的迁移过程是自动进行的，则因(dZ)T,p <0，故式 (2.3)可写成:

                            (Ai"一Ai") dni+<0
又因为已假设元素i申0相迁移到a相，故dni" > 0，由此得C"i“   </'̂'i“  o
    由此可见，对于自发变化的方向是，元素从化学位井‘较大的相自动流向化学位林‘较

小的相，直到元素i在两相中化学位相等为止，此时元素i在两相中的分配达到平衡。这

个结果可以推广到多相体系中，各相之间建立平衡的条件是任何一个元素i在各相中化学

位相等，即‘=衅二·....   -}} O

    在热量传递时，温度高低可以决定变化方向;在体积变化时，压力的大小可以决定变

化方向;在质量传递时，即元素迁移和富集时，化学位的大小决定了元素迁移和富集的
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方向。

2.1.4.2 亨利定律

    亨利在1803年根据实验总结出稀溶液的一条重要定律— 亨利定律。

    亨利定律:在定温和平衡状态下一种气体在液体中的溶度 (摩尔分数)和该气体

(元素)的平衡分压 (浓度)成正比。

    在地球化学中，亨利定律可叙述如下:

    在定温和平衡条件下，一种元素在凝聚相 (如岩浆)中的溶度 (质量摩尔活度a.)

和该元素质量摩尔浓度 (m)成正比:

                            am=ymm/me                                                                                                         (2.6)
式中:y。为质量摩尔活度系数;m。为标准质量摩尔浓度 (1 mol/kg) o
    当元素为微量元素时，对于该元素，岩浆可被视为稀溶液。

    此时，该体系

(2.7)a一m一。m

lim
﹃

或

                            am=m/me                                                                                                               (2.8)
2.1.4.3 微盆元素

    微量元素定义:在矿物、岩石、岩浆等地质体中含量低于十万分之一并遵守亨利定律

的元素。

    地壳中氧占47%，硅占28%，铝占8%，加上铁、钙、钠、钾和镁约占地壳总质量的

99%，这是岩浆体系中相当于溶剂的组成成分。周期表中大多数其他元素不到地壳总质量

的1%，这些元素多为微量元素，在地质过程中，符合亨利定律，相当于岩浆中的溶质。

2.1.4.4 分配系数D

    在两个相A和B之间一种元素 (i)的分配，可以用分配系数 (D)来表示。两个相

可以是矿物/液相、矿物/矿物或熔浆/熔浆。分配系数 (D)在遵守亨利定律的浓度范围

内与元素的浓度无关:

D =
A相中元素的浓度
B相中元素的浓度

          Ca
或 D 二偏

          C: i
(2.9)

    式(2.9)可以由热力学导出。令斌，斌分别代表两相中的化学位。在定温定压下，

当平衡时，a=      bAl -Ai

A卜}}}i 0(a)I'̂' +RT In C0y0

林b _林  0(b)Ai -Ai+RT In Cbyb

}}}‘ 0(a)/̂i +RT In Ca y卜}}}‘ 0(b)f̂'i

      下      a Ca   }}}0(ayi Ci ，一}}}0(b)ILi
      yibC万e    RT

+RT In Cbyb

=D (2.10)

当各相元素 (i)含量都很小时，y,-1，就得到式 (2.9)。
可见，影响刀的因素有温度、压力、元素的性质和两个相各自的性质。



2.1.4.5 元素的分类

    按元素是否遵守亨利定律，将元素分为两大类:

1)非亨利元素，如Si, 0, Al等造岩元素。

2)亨利元素，即遵守亨利定律的元素。这类元素按分配系数大小可以进一步分为:

    .相容元素 (D>1)，在固、液相分配中，该类元素趋向于在固相富集 (相容)，在

液相亏损。如Cr, Ni, C。等。在岩浆体系中，相容元素又称憎岩浆元素。

    .不相容元素 (D<1)，在固、液相分配中，该类元素趋向于在固相亏损 (不相容)，

在液相富集。在岩浆体系中不相容元素又称亲岩浆元素。

    不相容元素中D.<l的 (一般D<0.1)称强不相容元素或强亲岩浆元素。如Th,

U4十，K, Rb, Cs, Nb, Ta和La, Ce等。

    .中性元素，(D二1)。自然界不存在真正的中性元素，一般将D--.i的相容元素和不

相容元素称为中性元素，如Ga和Zn等。

2.2 丰位

2.2.1

2.2.1.1

丰位的概念

丰位与化学位的关系

    丰位是化学位 (A)的度量尺度。在质量传递时，即元素富集和亏损时，丰位的大小

度量了质量传递 (元素富集和亏损)的能力和质量传递方向的潜力。
    依据亨利定律，对微量元素来说，当岩浆具有稀溶液特征时，活度 (am)为:

                                            am=m/m0

式中:m为元素质量摩尔浓度，m二C/M, C和M分别为该元素质量百分比和原子量。这

样，某一元素的化学位符合下列公式:

                          拼=拜                          0/} =N-+RTIn(m/m0)
式中:矿为标准化学位;R为气体常数;T为绝对温度。

                        拼=拼                        0+RT1n [(C/M) /me]

                        =挤                        0--A+RTLnC一RTIn(M/m0)
这样

RT1nC =A,一拼0A+RTIn (M/me)
=井 一林

式中:

A =A0+RTln(M/m
                      0

In C --/' ---"
          xr

上式变自然对数为常用对数:

1gc=
              0

  产一u
2. 303RT

我们用l表示丰位，并定义丰位:l=log C (2.11)



    丰位是具稀溶液性质的天然体系中元素质量的传递能力的潜力，数值上等于该体系形

成的物质中元素含量 (C)的对数。

2.2.1.2 零丰位和丰位零刻度

    (1)零丰位

    由一种元素组成的纯物质中该元素含量 (C)等于1，其丰位等于零:

                                                    l=0

除此之外，一切物质中元素含量均小于1 (100%)，其元素丰位均为负值，即丰位没有

正值。

    (2)丰位零刻度

    微量元素含量最常用的计量单位是10-6，我们将丰位的零刻度刻在含量1 x 10 -6的丰

度值上即定l =1og10 -6刻度为零。用这种刻度，纯单质金属中的元素丰位 ((l)是一个正

值，l = log。 106;将丰位的零刻度刻在含量1 x10一“的丰度值上，物质中元素丰位有正、负
和零值，但均小于纯单质金属中的元素丰位值。例如，四川冕宁碱性花岗斑岩牡含量为

44、10一“，其丰位l=to酬 =。(丰位单位)。
    (3)丰位单位

    丰位单位为logm m，丰位单位的符号为fm。要得出丰位的值，需要对丰位单位 (fm )

进行刻度，即确定logmm中底m的值。

2.2.1.3 丰位单位的刻度

    因为丰位在数值上等于物质中元素含量 (C)的对数，丰位单位 (fm)的计量刻度取

决于对数logmm的底 (m)的选择。

    (1)以10为底的刻度

    1)以10为底的零刻度:由丰位零刻度规定，l = 1 x log10 -6为零。以10为底时l=

logo 10一‘=一6刻度为零。
    2)以10为底的丰位刻度单位:当元素含量C=n x10-6 (n=100)时，由丰位定义:

                          l=logo C=logo n+logo 10一6

因为我们将丰位的零刻度刻在含量1 x 10 -6的丰位值 (logio 10 -6)上，这样丰位为:
                                l=logion=alog,o 10

这里，丰位的刻度单位为loglo 10 0
    3)丰位以10为底的刻度单位 (logo 10 )称为 “常丰”，简称 “丰”，用符号f表示。

常丰 (f)是最常用的刻度单位。

    4)以丰 (f)为刻度单位时，物质中元素的含量 (C)每递增或递降10倍，其丰位

增高或降低一个单位(图2.2)。例如，四川冕宁碱性花岗斑岩社含量 (C,)为44x10-6,

其丰位 (l,)为1. 64f;铅含量 (C2)为4.4 x 10-6，其丰位 (12)为0. 64f,, CZ/C, =0. 1，

12一l,=一to

                                              元素的含量 (C) /10-6
                        1                        10               100              1000

            卜一如畸一南州叶一一脚印咖州            .1 *w
                      0                         1                        2                        3

                                                    丰位 (1) /f

图2.2 以10为底时元素的含量 (C)与丰位 (l)的关系



    (2)以2为底的刻度

    1)以2为底的零刻度:由丰位零刻度规定，I= 1 x log10 -6为零。所以以2为底时，l=

log' 10 -6 =一19.93刻度为零。
    2)以2为底的刻度单位:当元素含量C二nx10-6 (n=26)时，由丰位定义:

                  l=log' C=log'(nx10一“)=1092 n+109210-6
    因为我们将丰位的零刻度刻在1 x 10 -6的丰位值 (109210 -6)上，这样丰位为:

                                  11092 n=b log'2

    这里，丰位的刻度单位为10922
    3)丰位的以2为底的刻度单位 (10922)称为 “倍丰”，用符号f2表示。
    4)以倍丰 (f2)为刻度单位时，物质中元素的含量 (C)每成倍递增或递降一次，

其丰位 (1,)增高或降低一个单位 (图2.3)。

元素的含量 (C) 110

卜一叶-~十由分孵标~尸铀咋~肉
0 1       2 3       4       5       6       7       8       9      10

丰位 (1) /f2

图2.3 以2为底时元素含量 (C)与丰位 (l)的关系

    例如甘肃省金川橄榄岩Ta含量C1 = 0. 09 x 10 -6，其丰位11 =10920. 09 + 109210 -6=
10920. 09 =一3. 47f2;煌斑岩Ta含量C2 =0. 36 x 10-6，其丰位12=一1. 47f2,,
    CZ =4C,，煌斑岩Ta含量 (CZ)较橄榄岩Ta含量 (C,)成倍递增两次;1,一l, = 2f2 ,

后者丰位较前者增高两个单位，即两个倍丰。

    (3)两种刻度单位丰 (f)和倍丰 (f2)之间的换算关系
    元素含量为C的物质，元素含量按以不同底的幂函数表示

                                C=100=2b，
                          a=0. 3010b 或b=3. 3219a

丰位 (l)按不同刻度单位 (f, f2)表示，其丰位值换算关系为:

    l=logs=of=3. 3219a几或
    l=b几=0. 3010bf

    (4)以自然数e为底的刻度

    1)以自然数e为底的零刻度:由丰位零刻度规定，l=1 xlogl0-‘为零，则以自然数e
为底时l二loge 10 -6=一13.82刻度为零。
    2)以自然数e为底的丰位刻度单位:当元素含量C=nx10-6 (n二e0)时，由丰位

定义:

                          l=loge C=log, n+loge 10一6
因为我们将丰位的零刻度刻在含量1 X 10-6的丰位值(loge 10一“)上，这样丰位

                                  l = log, n=a loge e

    这里，丰位的刻度单位为loge e
    3)丰位的以自然数e为底的刻度单位 (loge e)称为 “自然丰”，用符号fe表示。

    4)以自然丰 (f.)为刻度单位时物质中元素的含量 (C)每增高或降低e (2.7183)
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倍，其丰位 (l)增高或降低一个单位 (图2.4)。

元素的含量 (C) /1o

2         3 4

            丰位 (I) /f

5         6         7

图2.4 以自然数e为底时元素含量 (C)与丰位 (l)的关系

    例如美国俄勒冈州Klamath山变辉长岩中Sr含量C, = 218 x 10一“，其丰位l, =1oge218+

loge 10 -6 = loge218=一2. 338f = 5. 38 fe;石英辉长岩Sr含量C2 =5W x 10 -6，其丰位12=
2. 699f = 6. 310 f,. CZ =2. 29C,;石英辉长岩Sr含量 (CZ)较变辉长岩Sr含量 (C,)增

高近e倍;12一l, =0. 92f,，后者丰位较前者增高近一个单位，即一个自然丰。

    (5)以不同丰度单位表示的丰度值之间的关系
    自然丰 (fe )、丰 (f)和倍丰 (f2)是丰位 (l)的不同刻度单位，其丰位 (l)值换

算关系为:

    l=log C=n f, =0. 4343n f=1. 4427n f2 或

    l=of=2. 3026a f,=3. 3219a f2 或

    l=b f2 =0. 6931b f,二0. 3010b f

    例如，法国中央地块粗面岩钡含量为470 x 10一“，其丰位l二log470(丰度单位)。丰
度单位以丰 (f)、倍丰 (f2)和自然丰 (f")表示时，其丰位值分别为:2.672f, 8.876f2

和6. 152爪。

2.2.1.4 丰位的细刻度

    1)以最常用的以10为底的丰位刻度单位丰 ((f)为例，若

                                  l=log" I x 10"

    当n=1时，丰位l=1f,,

    当n分别等于0.1, 0.01和0.001时丰位 (l)分别等于0. if, 0. Olf和0. 001f。丰的

细刻度称为分丰、厘丰和毫丰。

                        1丰=10分丰=100厘丰=100(〕毫丰

    相应的符号为:丰f，分丰df，厘丰cf，毫丰mfo

    2)以丰 (f)为刻度单位时，物质中元素的含量 (C)每递增或递降10倍，其丰位

增高或降低一个丰 (if);物质中元素的含量 (C)每递增或递降25.9%，其丰位增高或

降低一个分丰 (ldf);物质中元素的含量 (C)每递增或递降2.3%，其丰位增高或降低

一个厘丰 (cf);物质中元素的含量 ( C)每递增或递降0.21%，其丰位增高或降低一个

毫丰 (mf)。

2.2.2 丰位的加和性— 广义丰位

    以上讨论的是物质中一种元素的丰位，由丰位定义

                                        Z=log C

    丰位是具稀溶液性质的天然体系中元素质量的传递能力，数值上等于该体系形成的物

质中元素含量 (C)的对数。此时，元素丰度指元素含量Co
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2.2.2.1 广义丰位

    当元素丰度指广义的丰度A时，由式

                                                    A

(2.1)

=nC犷.-CI.

    由丰位定义知，广义丰位为广义丰度的对数值:

                                    l,=log A                                (2.12)

由上式看出，物质中不同元素的丰位 ((1} , 12...1沪 具有加和性，广义的丰位lc为物质中
不同元素的丰位 (11, 12...1翩 的加和值。

lc=

l,=

G'ni

(2.13)

n
︸
乏
=l--m2.2.2.2 广义丰位计算方法

    求广义丰位2。，即物质中不同元素丰位的加和值方法有两种:

    1)由式 (2.12)，先求物质中元素广义丰度值A，然后求广义丰位l,，即物质中不同

元素的丰位 (11, 12...1翩 的加和值;
    2)由式 (2.13)，先求物质中不同元素的丰位 (l,，12...1m )，然后求广义丰位lc，即

物质中不同元素的丰位 (11 1 12...1.)的加和值。

    对加和后的丰位值，即不同的广义丰位lc值，根据其地球化学含义，给于不同名称。
以下列举常见的几种广义丰位。

2.2.2.3 分离位

    当广义丰度 (C)为两个元素 (2, 1)含量的比值 (CZ/ C,)时，其广义丰位称为这

两个元素的分离位。元素 (2)叫做分离元素，元素 (1)叫做参照元素。分离位等于分

离元素丰位与参照元素丰位之差，用符号if表示 (图2.5):

                                      1,=l:一l,

-

.介

-

1|
|
|
|
J

分离位 (if )

图2.5 分离位、

    偶合位 (le )

偶合位与丰位的关系

    如果广义丰度 (C)为C, /CZ，元素 (1)叫做分离元素，元素 (2)叫做参照元素。

分离位if=l，一lea

    例如，西藏玉龙夏日多斑岩针 (1)和铀 (2)的含量分别为Th=16.4x10-6, U=
5.6x10一“。牡和铀的丰位分别为l, =1215 rnf, 12 =748 rnf, Th对U的分离位为:

                                      if=467 mf

2.2.2.4 偶合位

    1)当广义丰度为两个元素 (1，2)含量 (C,，C2)的乘积时，其广义丰位称为这两

个元素的偶合位，偶合位等于两个元素丰位之和，用符号l。表示 (图2.5):
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                                  1e=l,+1,

    例如，晋北中元古代辉绿岩墙斓 (1)和镜 (2)的含量分别为La二50.4 X 10一“，Yb=
3.71 x 10 -6 0斓 (1)和镣 (2)的丰位分别为l,=1702 mf, 1, = 569 mf。  La和Yb的偶合
位为:

                          1e=l,+12=1702+569=2271 mf

    2)平均丰位:n个元素丰位的平均值或n个元素偶合位除以偶合元素的个数，称为

各元素的平均丰位，用符号l表示:

                            l=(l,+12+⋯+1,)/n

    例如，中天山石炭纪玄武岩稀土元素的含量和丰位分别为:

                La        Ce          Nb       Sm       Eu       Tb       Yb       Lu

C/10一6      9.01      18.63     13.0       4.27   1.48    0.925     3.50     0.535

  l/mf         955       26?5      1139       630     170 一34      544 一297

    8个稀土元素的平均丰位为:

                l=(l,+12+⋯+1,)/n

                  =[955 +2625+1139+630+170+(一34) +544+(一297) ] /8

                      =5732/8=716 mfo

    3)当元素 (1)丰位自加时，即l, + l,叫做自偶合。偶合后的丰位lze = 2l，称为自
偶位。

    例如，上例中玄武岩元素铺的含量和丰位分别为1.48 x 10“和1=170 mf,,铺的自偶位

l:。=21=340 mf,,

2.2.2.5 异常位

    这里提的元素的异常不是地球化学勘查中的元素的异常，而是指同一类地球化学性质相

近的元素中，反映异常元素对相关的另两个背景元素的富集和亏损情况。元素异常值涉及3

个元素 (a, b,。)含量的复杂关系，如Eu异常 (Eu0 )。令a=Sm, b=Gd, c=Eu，则:

Ed

其中Eu为异常元素，Sm和Gd为背景元素。

    c

va万b

其丰位1, = log Eu0称为异常位。异常位为异
常元素的丰位 (1,)减两个背景元素的平均丰位 (lab)(图2.6)0

图2.6 异常位((1,

                1,(Eu0) =1。一1 a6，式中1,=(1.+l,)/2

异常位常用21, (Eu0 )，即异常元素。的自偶位 (I Ee =21,)与背景元素。和b的偶合



位 (1e=1.

    例如，

10-6，元素
Eu异常位:

+ l6)之差表示:

                21Y(Eu0)=21‘一(la+1b)
西藏玉龙多霞松多斑岩，元素Sm, Eu和Gd的含量分别为6.34, 1.09和4. 43 x

Sm (a)，Eu (c)和Gd (b)的丰位分别为l� = 802 mf, 1b = 646 mf, l, = 37 mfo

1Y=Z。一l ,,=37一(802+646)/2=37一724=一687 mfa

2.3 标准丰位

2.3.1 标准丰位

2.3.1.1 标准含f— 物质中元素含A的标准化值

    上面讨论的丰位只涉及一种物质。与丰位不同，标准丰位涉及两种物质:被研究的某

种物质和某种标准物质。求物质中元素含量 (C)标准化值时，最常用的标准物质为C,

型球粒陨石 (其元素含量为C.)。物质中元素含量的标准化值

                                    C.=C/C, (2.14)

C0叫做标准含量。
2.3.1.2 标准丰位定义

    由丰位定义，标准丰位为标准含量的对数值，标准丰位用1.表示

                                    l0=1g C0                             (2.15)

由式 (2.15)，当物质中某一元素丰度为标准含量 (C0)时，其丰位称为该元素的标准丰位。

                              l0=1gC/C,=1g C一1g C,

                                    l0=l一lc                             (2.16)

式中:l0为某物质中某元素的标准丰位;l为某物质中该元素的丰位;lc为球粒陨石中该
元素的丰位。

    由式 (2.16)，物质中元素的标准丰位为某物质中元素丰位与C,型球粒陨石中该元素
丰位之差。

2.3.1.3 标准丰位计算方法

    求标准丰位l0的方法有两种:

    1)由式 (2.14)，先求某物质中某元素的标准含量值C0，然后由式 (2. 15)求该物

质中该元素的标准丰位l0

    2)先求某物质中某元素的丰位l和球粒陨石中该元素的丰位lc，然后由式 (2.16)

求该物质中该元素的标准丰位loo

    例如，浙江拔茅流纹岩，元素铆的含量为161 x 10-6, C，型球粒陨石中该元素含量为
2.30 x 10 -6。求其标准丰位。

    方法1:先由式 (2.14)求流纹岩中元素铆的标准含量值

                      Co=C/C,=161 x 10一6/2. 30 x 10一6=70
    然后由式 (2. 15)，得流纹岩中元素铆的标准丰位:
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                            l0=1g C0=1g 70=1845 mf

    方法2:先求流纹岩中元素铆的丰位
                                                l=2207 mf

再求C，型球粒陨石中元素铆的丰位
                                                l=362 inf

然后由式 (2.16)得流纹岩中元素铆的标准丰位

                            10=l一lc=2207一362=1845 mf

2.3.1.4 标准丰位的零值

    当物质中元素含量 (C)等于C，型球粒陨石中元素含量 (C,)，即

                                          C=C,

时，该物质中元素丰位等于C,型球粒陨石中该元素丰位，即
                                          l二lc

此时该物质中元素的标准丰位为零

                                    l0=l一l,=0

2.3.1.5 标准丰位的单位

    标准丰位的单位和丰位的单位相同，可选用丰 (f)、倍丰 (f2)或自然丰 (fe )。标准

丰位有正值和负值。标准丰位的单位最常用的是丰 (f)和毫丰 (mf) o

    例如西藏玉龙花岗斑岩La含量C =65. 77 x 10-6 ; C，型球粒陨石中元素La含量C,=

0. 235 x 10一“。花岗斑岩元素La丰位与C，型球粒陨石中La丰位分别为
                            l=1818 mf,     lc=一629 mf

斑岩中La的标准丰位为斑岩中元素La丰位与C;型球粒陨石中La丰位之差:

                                l0=l一lc=2447 mf

2.3.1.6 标准丰位的图解法

    上例可用图2.7求标准丰位值:西藏玉龙花岗斑岩La含量 (图2.7a中La轴上空心方

点)C=65.77 x10-6; C，型球粒陨石中元素La含量 (图2. 7a中La轴上实心方点)C,=

丰度(C>

  10-6
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    f

 
 
丰
位
(I)
-f

 
 
丰
度
叼
10-

 
 
祥摊(lo)
一f

标
准
丰
度
Co)

      1000

65.刀100

0.2347

1000

280。

  100

图2.7 元素丰位与标准丰位的关系



0. 235 x 10一“。令C，型球粒陨石中该元素丰位l, = 0，即将图2. 7a中La
使C,型球粒陨石丰位值 (U 1.37指向图2. 7a左坐标轴丰位零刻度

轴垂直向上移动

的标准丰位l0二2. 45f，标准丰度 (C0)为280(图2. 7b左坐标轴)。
(l二0)，这样斑岩

2.3.2

2.3.2.1

标准丰位的加和性

广义的标准丰度

以上讨论的是某一种物质中一种元素的标准丰位，由标准丰位定义 (式2.15)

                                1.=1g C0
元素标准丰度指物质中某一元素标准含量C.。标准含量C0是一个比值

                                        C0=C/C,

式中:C为物质中元素含量;C，为标准物质 (如C,

    当元素标准丰度指广义的标准丰度A“时，由式

                          A0=nA; i/A

(2. 17)

型球粒陨石)中元素含量。

  (2.1)和式 (2.14)

n;c; (2.18)

2.3.2.2 广义的标准丰位

由丰位定义，广义标准丰位为广义标准丰度的对数值，用符号lc表示

                                l急二log A 0 (2.19)

lc=log 11 A;'/A-i.

叉n;1;nil'

n;(l‘一lc:)
由上式看出，物质中不同元素的标准丰位 (1, , 12...1m)具有加和性

准丰位l0Go
    因此

            (2.20)

              (2.21)

，加和值为广义的标

二

艺
仆

z

=

1G==艺n; l;- nil'.
广义丰位定义

                                  l急=lc一lcc
式中:lc为某物质中不同元素的广义丰位;1r。为标准物质

素的广义丰位。由式 (2.22)知，广义标准丰位lc

2.3.2.3 广义标准丰位咫计算方法

                      (2.22)

(如C,型球粒陨石)中相应元

为某物质和标准物质广义丰位之差。

求广义标准丰位lG，即物质中不同元素标准丰位的加和值的方法有3种:

    1)先由式 (2.

丰位lG;
几8)求物质中元素广义标准丰度值A0，然后由式((2.19)求广义标准

    2)先求物质中不同元素的标准丰位 (l0，  l. .17 z二《);
位Z�;

然后由式 (2.21)求广义标准丰

3)先求物质中不同元素的广义丰位 (lc)和标准物质

广义丰位 ((lcc)，然后由 ((2.
(如C,型球粒陨石)中元素的

对加和后的标准丰位值
22)求广义标准丰位lc。

即不同的广义标准丰位l。值，根据其地球化学含义，给予



不同名称。以下列举常见的几种广义标准丰位。

2.3.3 标准分离位

2.3.3.1 标准含t比及标准分离位的含义

    如前所述，当物质中某一元素丰度为标准含量 (C0)时，其丰位称为该元素的标准丰

位。当标准丰度为分离元素 (1)的标准丰度与参照元素 (2)的标准丰度的比值 (拼/
C2 (称为标准含量比)时，其标准丰位称为分离元素 (1)对参照元素 (2)的标准分离

位，用符号群表示。标准分离位为分离元素与参照元素的标准丰位之差 (图2.8a),

                                    l早=l了一102

    例如，西藏玉龙马牧普斑岩 (图2. 8b中空心方块)，元素La含量C, =104. 48 x 10-6,

Yb含量C2 =1. 62 x 10 -6 ; C。型球粒陨石(图2. 8b中空心圆点)中La含量C,c =0. 235 x
10-6, Yb含量C21 = 0. 163 x 10 -6。斑岩中元素的标准丰度C0=(La/Yb )。二44. 7, La对

Yb的标准分离位片二1650 mf(图2. 8b中右坐标轴)。
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图2.8 标准丰位的加和关系

    斑岩中元素La的丰位，l, = 2019 nlf, , Yb的丰位l:二210 mf; C,型球粒陨石中元素La
的丰位lic=一629 mf, Yb的丰位12c二一789 mf(图2. 8b中La轴和左坐标轴间，Yb轴和

右坐标轴间)。斑岩中元素La的标准丰位l了= 2019 mf一(一629 mf)二2648 mf, Yb的标准

丰位程= 210 mf一(一789 mf) = 0. 999f(图2. 8b中左坐标轴)。斑岩中元素La对Yb的标准

分离位l卜l卜l盆= 2648 mf一999 mf =1649 mf(图2. 8b中La和Yb轴间)。

2.3.3.2 标准分离位值域

    标准分离位值有正、负和零。为正值时，相对于C,型球粒陨石物质中分离元素对参

照元素分离富集;为负值时分离元素对参照元素分离亏损;为零值时，两个元素没有
分离。

    物质中两个元素 (1, 2)标准分离位也等于该物质中两个元素 (1, 2)的分离位

(l,)减去C，型球粒陨石中该两个元素 (1, 2)的分离位 (l')
                                                                                                              了1



                                    if=if一lfc

上例斑岩中La对Yb的分离位if =1，一1, = 2019 mf一210 mf二1809 mf; C,型球粒陨石中La

对Yb的分离位lfc = lic一12c =%371f一、0.211f=160mf。斑岩中元素La对Yb的标准分离

位if=if一lfc=1809 mf一160 mf=1649 mfo
2.3.3.3 标准分离位替换式

                                  if一102=l;一lfc

等式两边可以相互替换。

    由上述标准分离位 (l了)的两种表述式知，物质中两个元素 (1, 2)标准丰位之差，

等于该物质中两个元素 (1, 2)的分离位减去C,型球粒陨石中该两个元素 (1, 2)的分
离位:

              1i一102=(l,一lic)一(l:一12c )==(l,一12)一(lic一12c )=l;一lfc

上例斑岩中La和Yb的标准丰位之差，等于斑岩中La对Yb的分离位减去C，型球粒陨石
中该两个元素的分离位:

                              if一102=l,一lrc=1. 65f

2.3.4 标准偶合位

    1)标准含量积和标准偶合位的含义

    当标准丰度为两个元素 (1, 2)标准丰度 (CC)的乘积 (称为标准含量积)时，

其标准丰位称为这两个元素的标准偶合位，用符号le表示。标准偶合位为两个元素标准丰
位之和:-

                                    1e=l了+102

例如，江西相山流纹英安岩稀土元素Sm含量C, = 7. 23 x 10-6 , Gd含量C2 =7. 67 x 10一‘;

C，型球粒陨石中元素Sm和Gd的含量C, =0. 147 x 10-6, C21 =0. 197 x 10-6。流纹英安

岩中Sm和Gd的标准丰度C了= 49. 18, C2 ' = 38. 93，标准丰位l了=1. 692f, l2=1. 589f。流

纹英安岩中元素Sm和Gd的标准偶合位1e二3. 281f0

    2)标准偶合位值有正、负和零。

    3)物质中两个元素 (1, 2)标准偶合位也等于该物质中两个元素 (1, 2)的偶合位

减去C,型球粒陨石中该两个元素 (1, 2)的偶合位。

                                    le=l。一leC

上例流纹英安岩中稀土元素Sm含量C,=7.23x10一‘，Gd含量C2 =7. 67 x 10一‘;Sm和Gd

的丰位1, = 859 mf, , 12 = 885 mf;偶合位1e = l, + 1, =1744 mf。  C,型球粒陨石中C, =0. 147 x

10一‘，几。=0.197x1q一‘，Sm和Gd的丰位lic=一833 mf, 1,=一705 mf;偶合位lec=he+lzc=
一1538 mf。流纹英安岩稀土元素Sm和Gd的标准偶合位l' = l。一lec=1744 mf一(一1538) mf=
3282 mf

    4)标准偶合位替换式:

                                  Ii+l2==l。一lec

等式两边可以互相替换。

    上述标准偶合位的两种表述式表明，物质中两个元素 (1, 2)标准丰位之和，等于该

  了2



物质中两个元素 (1, 2)的偶合位减去C，型球粒陨石中该两个元素 (1, 2)的偶合位:

              h +l2=(l，一lic )+(l2一12c )=(h +l2)一(l,e + lee )
                    =l。一l,c

上例流纹英安岩中稀土元素Sm和Gd的标准丰位之和，等于流纹英安岩稀土元素Sm和

Gd的偶合位减去C，型球粒陨石中该两个元素的偶合位。
    5)平均标准丰位

    n个元素标准丰位的平均值或n个元素标准偶合位除以偶合元素数，即为n个元素的

平均标准丰位，用符号l0表示。

                              l0=(l了+102+⋯+ln)/n

上例江西相山流纹英安岩中稀土元素Sm和Gd的平均标准丰位

                          l0=(l了+l盆)/2=3282/2=1641 mf

    6)当元素 (i)标准丰位 (1‘。)自加时，即1i0 + li0 p月做自偶合。偶合后的标准丰位

1%, = 21i。叫做标准自偶位。
    上例江西相山流纹英安岩中稀土元素Eu含量为0.06 x 10-6 , Eu的丰位lc二一1222

mf; C，型球粒陨石中Eu含量为0.056 x 10 -6 , Eu的丰位lcc=一1252f;流纹英安岩Eu的
标准丰位片=30mfo Eu的标准自偶位

                                  L'..=21j-=60 mf

2.3.5 标准异常位

    元素的异常反映异常元素对相关的另两个背景元素的富集和亏损，涉及3个元素 (a,

b，c)。

    1)当标准丰度为异常值时，涉及一个异常元素和两个背景元素 (a, b,。)丰度的复

杂关系，如Eu异常 (C0 = Eu0 )。令a=Csm , c=C,. ,  b=Cam,，其标准丰位

Eu 0==es一-c
      丫万万万

称为异常元素Eu的标准异常位，用符号盯表示。例如，江西相山流纹英安岩稀土元素Sm含量
C, =7.23 x 10"6, Gd含量q= 7.67 x 10-6, Eu含量几二0.06 x 10-6; C;型球粒陨石中元素

Sm, Gd和Eu的含量C,, =0. 147 x 10-6,q。=0. 197 x 10-6,几。=0. 056 x 10-6。流纹英安岩中

Eu异常的标准丰度C0 = Eu。二0.0245，流纹英安岩Eu的标准异常位心二一1611 mfo
    2)异常元素的标准异常位为异常元素c的标准丰位与背景元素a和b的平均标准丰

位 ((l二+l艾)/2)之差 (图2.9):

标准异常位



                          l;(Ed)=l:一(la+1,') /2
    上例，江西相山流纹英安岩中稀土元素Sm和Gd的平均标准丰位 (图2.10中Eu轴

上空心圆点)为

                            l"ab=(la+l艾)/2=1641 mf

流纹英安岩Eu的标准丰位咒= 0. 030f(图2.10中Eu轴上空心方块)。流纹英安岩Eu的
标准异常位

                    ly=l:一(la+lb)/2=30一1641=一1611 mf

图2.10 流纹英安岩的标准 Eu异常位

    3)标准异常位值有正、负和零。为正值时，相对于C，型球粒陨石物质中异常元素对

背景元素出现富集异常;为负值时异常元素对背景元素出现亏损异常;为零值时异常元素

对背景元素没有出现异常。

    4)物质中元素的标准异常位也等于该物质中元素的异常位减去C，型球粒陨石中该元

素的异常位

                                l了=l，一lyc

上例流纹英安岩中稀土元素Sm, Gd和Eu含量分别为:C，二7.23 x 10一‘，含量q=7.67 x 10-6，

几=0. 06 x 10一“;Sm, Gd和Eu的丰位分别为:11 =859mf, 12二885 mf, 1,=一1222 mf;流纹英安岩

Eu的异常位ly = l。一((l1 +l2)/2=一2094 mfo C，型球粒陨石中Sm, Gd和Eu含量分别为:CIc=

0. 147 x 10一“，暇=0 197 x 10一“，几。=0. 056 x 10一“;Sm, Gd和Eu的丰位分别为:l,。二一833 mf,

12C=一705 rrmf, 13C二一1252 mf; C，型球粒陨石Eu的异常位气=l,一((1,,+1,)/2=一483 mf。流纹

英安岩Eu的标准异常位刃=l，一气=一2094 mf一(一483 mf)=一1611 mfo
  34



    5)标准异常位替换式:

                          103一(1,+12')/2=l，一lyc
等式两边可以互相替换。

    由上述标准异常位的两种表述式知物质中异常元素 (3)标准丰位与背景元素 (1,

2)平均标准丰位 (1} +l') /2之差，等于该物质中元素的异常位减去C;型球粒陨石中元
素的异常位

              103一(1} +l2)/2=(13一13C)一[(l，一hc)+(l:一12c ) ] /2
                          =[13一(1,+12)/2」一[Z3C一(lic+12C ) /2]

                        =1，一lyc
上例中，流纹英安岩异常元素Eu标准丰位与背景元素 (Sm, Gd)平均标准丰位 ((片+

程)/2)之差，等于流纹英安岩元素Eu的异常位减去C，型球粒陨石中元素Eu的异常位。

2.3.6 稀土元素的标准丰位图

    球粒陨石的稀土元素丰度及丰位见表2. 10

表2.1  C，型球粒陨石的稀土元素丰度及丰位

元素 La Cc Nd Sm Eu Tb Yb Lu

丰度(C) /10一6 0.234 0.603 0.4524 0.147 0.056 0.0362 0.163 0.0243

丰位 (l,)/m# 一 632 一220 一345 一832 一 1252 一 1441 一789 一 1614

    1)令C，型球粒陨石中各元素丰位lc二0，即将各元素轴垂直向上移动，使各元素的

C，型球粒陨石丰位值位于丰位零刻度 (l=0)线上，如图2. lla得出稀土元素的标准丰位

基准图 (图2. 11b)。
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    2)稀土元素的标准丰位图，如西藏玉龙扎多沟东下三叠统流纹岩墙稀土含量、丰位

和标准丰位如表2.2所示。

表2.2 玉龙扎多沟下三.统流纹岩的稀土元素丰度及标准丰位

元素 La Ce Nd Sm Eu Th Yb Lu

丰度(C) /10-6 44.0 72.0 29.0 7.0 1.0 1.5 3.6 0.92

丰位 (l) /mf 1644 1857 1462 845 0 176 556 一36

l,/mf 一 632 一 220 一345 一832 一 1252 一 1441 一789 一 1614

标准丰位 (l0) /mf 2276 2077 1807 1677 1252 1617 1345 1578

    流纹岩稀土元素的标准丰位图的作图:将岩石中各稀土元素含量 (C)直接投到稀土

元素的标准丰位图相应的该稀土元素轴上，得出该岩石样品稀土元素的标准丰位曲线 (图

2. llc中空心方块)。

2.4 迁移位

2.4.1 元素迁移度和广义元素迁移度

2.4.1.1 元素迁移度

    在微量元素地球化学研究中，元素迁移度是自然体系 (可以是某岩系，

状态 (1, 2，下同)同一种元素含量 (C,, C2)的比值，用符号q表示

                                    q=C, /CZ
2.4.1.2 广义元素迁移度

    元素迁移度的广义概念:广义元素迁移度是该自然体系 (可以是某岩系

种状态下i个元素的各自迁移度幂函数的连乘，用符号口表示。

                            Q=nq:

下同)中两种

(2.23)

，下同)中两

(2.24)

式中:n为迁移度的幂。

2.4.1.3 常见的广义元素迁移度

    对于元素迁移度，元素的个数i二1，迁移度的幂n二1。由式 (2.24)得

                                          Q=q

由上式知，元素迁移度 (两种状态下同一种元素的含量的比值)是广义元素迁移度的特

例。除元素迁移度外，常见的广义元素迁移度还包括:

    1)迁移度比:自然体系中两种状态下某两种元素迁移度的比值 (如:Th/U )，称元

素迁移度比。此时qI = Th迁移度，q2 = U迁移度，幂n，二1, n2=一1。由式 ((2.24)得

                                    Q=ql /q2 (2.25)

    2)迁移度倒数:自然体系中某种元素迁移度的倒数 (如:1/La)，称元素迁移度倒

数。此时，i=1,幂n=一1。由式 (2.24)得

                                      Q=1/q (2.26)
  了6



3)迁移度积:自然体系中某两种或两种以上元素迁移度的乘积，称元素迁移度积。

此时，i=1一m,幂n=1。由式 (2.24)得

Q=n、‘ (2.27)

如:Sm x Tb

                                    Q=q, x q: 二 (2.28)

由式 (2.27)知，此时，i=2, q, =Sm迁移度，q2 = Tb迁移度;幂n, =n2 =10

    4)迁移度平方:自然体系中某种元素迁移度的平方值 (如:Ce2 )，称元素迁移度平
方。此时，i=1, n=2。由式 (2.24)得

                              Q=。， (2.29)
    5)迁移度方根:自然体系中某种元素迁移度的开方值，称元素迁移度方根。此时，

i=1，n=1/2。由式 (2.24)得

                                Q=q"2                              (2.30)
    6)自然体系中两种以上元素的迁移度积、商、平方和开方值有多种组合，最常见的

两类组合如下:

    .q;异常迁移度

                            Q=qi/(q2 xq3)1/2             (2.31)
此类元素的广义迁移度为3种元素迁移度组合。如Eu异常迁移度

                            Eu0=Eu/ (Sm x“)‘/， 一(2.32)

由式 (2.24)知，式中Q = Eu0 ; i = 3, q, = Eu, q2 = Sm, q3 = Gd ;幂n, = 1, n2 = n3=
一1/20

    .q, q:异常迁移度

                            Q=(q, x q2)/(q3 x q4) (2.33)
此类元素的广义迁移度为3种元素迁移度组合。如:中稀土异常迁移度

                            M0=(SmxTb)/(LaxYb)                     (2.34)

由式 (2.24)知，式中，Q=M*; i=4, 4i =Sm, 42 =Tb, 43二La,，;= Yb;幂ni =n2 =1,
n3=n4=一1。

2.4.2 元素迁移位

2.4.2.1 丰位的变化

    前几节我们讨论了丰位，丰位是化学位 (拼)的度量尺度。我们用l表示丰位

_ fL一IL
                                                  2. 303RT

                              A . =/a .+RT1n M
式中:R为气体常数;T为绝对温度;M为元素的原子量。

(2.35)

    气体常数R=8.3166x10'尔格/(度·摩尔)
    1尔格=1 x10一7焦耳=2. 3901 x 10一’卡。

    在质量传递时，即元素富集和亏损时，丰位的大小度量了体系中某一种物质的质量传

递 (元素富集和亏损)的能力和质量传递方向的潜力。数值上等于该体系形成的物质中元

素含量 (C)的对数

                                                                                                              了7



                                    l=logs (2.36)

    丰位是具稀溶液性质的天然体系中某一种物质的元素质量的传递的潜力，研究的是体

系中的个体，即体系中一种状态，一个相的元素质量的传递的潜力。

    体系中一种状态的丰位和体系的另一状态的丰位有关。例如，同一天然体系中，某一

元素在某一种状态下的元素丰位等于1000 tnf，那是对丰位的零刻度而言;但是对于该元

素在丰位为600 mf的另一种状态而言，它的丰位的差值就应该是400 rnf。又如以该元素在

丰位为2000 mf的状态为标准，则它的丰位的差值是一1000 mf，因为该状态下该元素的丰

位比标准状态还低。由此看来，元素丰位到底是多少并不是唯一重要的问题，更重要的是

元素丰位的改变。

2.4.2.2 元素迁移位的定义

    在具稀溶液性质的天然体系中，在两种状态下，某一种元素质量的传递能力，叫做该

元素的迁移位，简称迁移位，用符号L表示。迁移位是在两种状态下元素质量的传递能

力，即元素迁移 (富集和亏损)能力。

    元素迁移位总是与元素丰位的变化相联系的。元素迁移位等于在具稀溶液性质的天然

体系中，从一种状态 (1)变化到另一种状态 (2)时，元素丰位 ((l,,  1z)之差

                                    L=l:一l,                             (2.37)

由上式及式 (2.35)

拼z一拼1

2. 303RT
(2.38)

在具稀溶液性质的天然体系中，从一个状态 (1)变化到另一种状态 (2)时，元素迁移

位与化学位 (N'1 I Az)之差呈正比，比例常数为1/ (2. 303RT)。元素迁移位在数值上等

于元素迁移度的对数

                                    L=log q                             (2.39)

因此，元素迁移位是具稀溶液性质的天然体系可实测的体系物理量，是微量元素地球化学

研究的重要数据基础之一。单位为毫丰 (mf)、丰 (f)，1 f =1000 mfo
2.4.2.3 元素迁移位的计算方法
    元素迁移位的计算方法有两种:

    1)先计算迁移度q，然后由式 (2.39)计算迁移位;

    2)先分别计算体系中两种状态下的丰位，然后由式 (2.37)计算迁移位。

    例如，在四川冕宁耗牛坪稀土矿床中，萤石从状态1变化到状态2,萤石中斓 (La)

含量C, = 66. 07 x 10一6，CZ=11.727 x 10 -6，求斓的迁移位。
    1)由式 (2.23),斓的迁移度为

                                ，=CZ/C,二0.178

然后由式 (2.39)得

                                L=log q=一751 rnf

    2)由式

                                      l=logs

得两种状态下斓的丰位分别为1,=  1820 mf, 12二1069 inf。然后由式 ((2.37)得
                                L=12一l,=一751 mf



    氟碳钵矿 (富含轻稀土的矿物)一霓辉石一萤石一重晶石矿脉是含F一和SO, 2一的热液体
系的产物，萤石是体系中主要代表物之一，氟是萤石和稀土元素矿物 (如氟碳饰矿)的一
种主要成分。在稀土矿物结晶过程中，萤石中稀土元素含量的变化，是含氟热液体系中稀

土元素浓度变化的代表之一。

    元素迁移位常用图解法求得。萤石从状态1变化到状态2(图2.12中La轴上空心
方块和空心圆点)，萤石中斓 ( La)含量C, = 66. 07 x 10一‘，C, =11. 727 x 10 -6;斓的

迁移度q=C2/C, =0. 1780斓的丰位1, = 1820 inf, 12 =1069 mfo斓的迁移位L=一751 mf
(图2.12右)。

丰
位
1)
一f

丰
度
回
10-标

丰

(c0)

图2.12 两种状态下萤石中La的迁移位

2.4.2.4 迁移位的零刻度

    将体系起始状态的丰位值定为迁移位的零刻度。对不同体系，起始状态的丰位值不

同，迁移位的零刻度也不同。体系中的一个矿物相，如上例氟碳钵矿 (富含轻稀土的矿

物)一霓辉石一萤石一重晶石矿脉中的萤石，也可以看作一个小体系。代表体系起始状态的

物质，相当于一种标准物质，它的元素丰位 (L)刻度为零。如萤石状态1(图2.12右迁

移位坐标0值)。

2.4.2.5 迁移位的大小和元素迁移的方向

    迁移位的数值有正、负和零。从一个状态 (1)变化到另一种状态 (2)，迁移位为正

值时，该元素迁移富集，叫做正迁移;迁移位为负值时元素亏损，叫做负迁移;迁移位为

零值时元素不活动，叫做无迁移。

    上例中，从一个状态 (1)变化到另一种状态 (2)，萤石中斓的迁移位为负值。这是

由于富含轻稀土的矿物 (如氟碳柿矿)结晶，含氟热液体系中元素斓 ( La)亏损，含氟

热液体系中斓负迁移。

    又如，从一个状态 (1)变化到另一种状态 (2)，萤石中镜 ( Yb )、含量C, = 4. 083 x



10-6, C2 =6.772 X 10-6;德的迁移度。= CZ/C, =1. 660镜的丰位1, = 611 mf, 12 = 831 mf;
III的迁移位L = 220 mf。萤石中fa的迁移位 (L)为正值。这是由于含氟热液体系中元素

fle迁移富集，镜正迁移。

2.4.2.6 迁移位的物理意义

    迁移位指同一种元素 (例如La)，在同一地质体系两种状态 (状态1和状态2)中丰

位之差。它反映了某一地质过程同一地质体系中元素迁移的方向和强度。

    如上例从一个状态 (1)变化到另一种状态 (2)，萤石中稀土元素的迁移方向和强度

见表2.30

表2.3 两种状态变化中稀土元素迁移方向和强度 单位:mf

La     Ce     Pr     Nd    Sm    Eu     Gd     Tb 伪 Ho      Er     TM     Yb     Lu

一751 一383 一182 一106   38    128    183    198     202                   231     258    225    220    228

    由表2.3看出，从一个状态1(图2.13中空心方块)变化到另一种状态2(图2.13中

空心圆点)，由于富含轻稀土的矿物 (如氟碳柿矿)结晶萤石中轻稀土元素La, Ce, Pr, Nd

亏损，含氟热液体系中元素为负迁移，迁移强度逐渐减弱;从中稀土元素Sm到重稀土元

素Lu，萤石中元素富集，含氟热液体系中元素为正迁移。中稀土元素迁移强度从Sm到Dy



逐渐增强 ;重稀土元素 (从Ho到Lu)迁移强度最强，但元素迁移强度差别不大。

    某一地质过程可以是一个地质体中一种地质作用，也可以是空间邻近的地质体中相同

或相近的地质作用。同一地质体系指地球化学性质相同或相近的体系或成因相关的岩石

系歹1。

    例如，云南弥渡金宝山碳酸盐化橄榄岩忆 (Y)含量 (C,)为2.95 x 10 -6,忆丰位

(l,)为470 mf ;碳酸盐化蛇纹岩Y含量 (CZ)为5. 81 x 10一6，丰位 (12)为764 mf。橄榄
岩蛇纹岩化后形成蛇纹岩，Y的迁移度9=q/C, = 1. 968, Y的迁移位L二12一l,=
764一470二294 mf o Y迁移位 (助 的值说明，由碳酸盐化橄榄岩形成碳酸盐化蛇纹岩，在

蛇纹岩化过程中忆 (Y)正迁移，迁移强度为249 mf,,

    对于元素饰 (Ce )，碳酸盐化橄榄岩Ce含量 (C,)为16.0 x 10 -6, Ce丰位 (l,)为

204 rnf;碳酸盐化蛇纹岩Ce含量 (C2)为23.0 x 10 -6，丰位 (12)为362 rnf。橄榄岩蛇纹

岩化后形成蛇纹岩，Ce的迁移度4=C21C,=1. 3421Ce的迁移位L二l:一l, = 362一204=

156 mf。迁移位 (助 的值说明，由碳酸盐化橄榄岩形成碳酸盐化蛇纹岩，在蛇纹岩化过

程中，钵 (Ce)的迁移强度 (156 mf)比忆 (Y)的迁移强度 (249 rnf)小。

2.4.2.7 迁移位与体系外的标准的关系

    迁移位与体系外的标准无关— 迁移位的替换式:体系从状态1变化到状态2，某一

个元素丰位 (l,，12)的差值等于该元素标准丰位 川，1.2)的差值

                        102一l;=(l:一lc)一(l,一lc) =l:一11

    所以迁移位 (L)等于两种状态 (状态1和状态2)中某一个元素丰位差，也等于该

元素标准丰位差
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    因此，一个元素丰位差 (l:一l,)可以和该元素标准丰位差 忧一心)相互替换，方便

了在标准丰位图 (图2. 13)上研究迁移位;另一方面，研究迁移位不一定要计算标准丰

位，即不一定参照体系外的标准物质，如C，型球粒陨石等 (图2.14)。

2.5 迁移位的加和性 广义迁移位

2.5.1 广义元素迁移位

    以上讨论的是天然体系中一种元素的迁移位。由迁移位定义

                                    L=l:一l,                             (2.40)

知元素迁移位等于在具稀溶液性质的天然体系中，从一个状态 (1)变化到另一种状态

(2)时，元素丰位 (l,，12)之差。迁移位等于元素迁移度的对数
                                          L=logq

式中:q为元素迁移度。当元素迁移度指广义迁移度Q时，由式 (2.24)得

式中:L

2.5.1.1

                              Q

为元素的个数;n为迁移度的幂。

=n、niqi

广义元素迁移位定义

由元素迁移位定义，广义元素迁移位为广义元素迁移度的对数值

(2.41)

由上式看出，物质中不同元素的迁移位 (L, , L2 ... Lm)具有加和性。

            (2.42)

广义的元素迁移位

Lc

Lc

L,，为物质中不同元素的迁移位 (L, , L2 ... L.)的加和值。

2.5.1.2 广义元素迁移位计算方法

    求广义元素迁移位L,，即物质中不同元素迁移位的加和值的方法有两种:

    1)先求物质中元素广义元素迁移度值Q，然后由式 (2.41)求广义元素迁移位Lc.
即物质中不同元素的迁移位 (L, , L2 ... Lm)的加和值;

    2)由式 (2.37)，先求物质中不同元素的迁移位 (L, ,  L2 ... L.)，然后由式 (2.42)
求广义迁移位Lc，即物质中不同元素的迁移位 (L, , L2 ... L.)的加和值。

    我们对加和后的迁移位值，即不同的广义迁移位Lc值，根据其地球化学含义，给予
不同名称。以下列举最常见的几种广义迁移位。

2.5.2 分离迁移位

2.5.2.1 分离迁移位

    两种元素 (a,的 迁移位之差叫做分离迁移位，用符号L,表示。

                                    Lf=L。一Lb

由式 (2.42)得
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(2.43)



L,.= 丫 n:L
    、， J‘.日 ‘

式中:i二2, n. = 1, n,=一1时得式 (2.43)。元素a叫做分离元素，元素b叫做参照元

素;L，叫做a对b的分离迁移位，或a一b分离迁移位，或ab分离迁移位，或元素分离迁
移位，简称分离迁移位。

    例如重晶石一钡天青石系列矿物中，由重晶石 (图2.巧中空心方块)到钡天青石 (图

2.巧中空心圆点)，Ce和Y的迁移位分别为Lce
(2.43)，Y对Ce的分离迁移位等于Y和Ce的迁移位

=一224 mf, L,.=一1498 mf;由式

(Ly, Lc.)之差。

0.0532

丰
位
1)
一f

含
量

(C)
10-0

(C)
10-0

口 重晶石;0 钡天青石

丰
位
1)
-f

图2.15 重晶石一钡天青石系列中Ce一Y的分离迁移位

Lf=Lv一Lce

一1498一(一224)

一1274 mf

反之，Ce对Y的分离迁移位等于Ce和Y的迁移位 (Lce 9  Ly)之差，等于1274 mf,,
2.5.2.2 分离迁移位的数值范围

    分离迁移位的值有正、负和零。为正值时，从状态1到状态2，分离元素对参照元素

分离富集;为负值时，分离元素对参照元素亏损;为零值时，分离元素相对于参照元素不

活动。

2.5.2.3 主动分离和被动分离

    分离元素较为活动，参照元素较为稳定，分离元素迁移位绝对值大于参照元素迁移位

绝对值;此时，该分离元素为主动分离。如图2. 15, Y较为活动，亏损率大;Ce较为稳

                                                                                                              4了



定，亏损率小。当用Y为分离元素，Ce为参照元素时，分离元素Y迁移位绝对值大于参

照元素Cc迁移位 (Lce)绝对值，Y对Ce为主动分离。反之，分离元素较为稳定，参照

元素较为活动，分离元素迁移位绝对值小于参照元素迁移位绝对值;此时，该分离为被动
分离。如图2. 15, C。较为稳定，亏损率小;Y较为活动，亏损率大。当用Ce为分离元

素，Y为参照元素时，分离元素Ce迁移位 (Lce)绝对值小于参照元素Y迁移位绝对值，

Ce对Y为被动分离。

    在同一体系，从状态1到状态2，分离迁移位 (L1)等于状态2元素的分离位 (1. )

与状态1元素的分离位 (l�)之差。

                                    Lf二1,一l,

上例中，状态1为重晶石，状态2为钡天青石;分离元素为Y，参照元素为Ce;重晶石中

Y一Ce分离位

                      l,=lyl一'Cel=1.563一2.835=一1. 272f

钡天青石中Y一Ce分离位

                        la='Y2一lc, =0. 065一2.611=一2. 546f

在重晶石一钡天青石系列矿物体系中，从状态1到状态2, Y一Ce分离迁移位

                    Lf=l。一In=一2.546一(一1.272)=一1. 274f

2.5.2.4 分离迁移位互换式

    状态1元素分离位对状态2的元素分离位之差，等于分离元素的迁移位 (La)与参照

元素迁移位 (Lb)之差。
    由分离位定义，分离位等于两种元素 (a和b)的丰位之差:

                            lfl = la.一lb,     1Q = l‘一1,

所以分离迁移位 (Lr)

              Lf=(la;一lbl)一(l‘一l。)=(la,一l,)一(1b，一lbz) =L。一Lb
这样从状态1到状态2，元素a对b分离位之差，等于元素a和b的迁移位之差。

    上例中，从重晶石 (状态1)到钡天青石 (状态2)，Y对Ce分离位 (l�，1Q)之差

为一1. 274f, Y和Ce的迁移位 (Ly，Lce)之差也为一1. 274f，两者相等。

2.5.3 偶合迁移位和平均迁移位

(1)偶合迁移位

不同元素迁移位之和，叫做偶合迁移位，用符号L。表示。

Le二I Li (2.44)

由式 (2.42)得:

                                    Lc=

当式中i=2一m, n; =1时，得式 (2.44) o

艺n;L;

偶合迁移位的平均值叫做平均迁移位，用符号L。表示:
                              Lp=Le/m

式中:。为元素数。由式 (2.42)
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                          L,=艺n;L;

当式中i=m (m>2)，n; =1 /m时，得式 (2.43) a

例如，从一个状态 (1)变化到另一种状态 (2)，萤石中稀土元素的迁移位见表2. 4

表2.4 萤石中稀土元紊的迁移位

REE La Cc Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er TM Yb Lu

丰位 (l,)/mf 1820 20(刃 1191 1901 1321 765 1331 448 1161 418 802 一76 61 328

丰位 (屯)/mf 1069 1677 1009 1795 1359 893 1514 646 1363 649 1060 149 831 100

迁移位 (L) /mf 一751 一383 一182 一106 38 128 183 198 202 231 258 225 220 228

    REE偶合迁移位

                    L。二L,A+Lc.+⋯+LL�

                                = 489 mf

    REE平均迁移位

                              Lp =489/14=35 mf

    平均迁移位 (Lp)反映了元素组的平均迁移能力。当某元素的迁移位L<L。时，元素
在元素组中相对亏损;当L=L。时，元素在元素组中相对不活动;当L > Lp，元素在元素
组中相对富集。

    例如，萤石 (图2.16b)形成过程中，从状态 1到状态2, REE元素组轻度富集，

REE平均迁移位L，二35 mf。在REE元素组中，轻稀土元素 (La, Ce, Pu, Nd)相对亏
损，L<Lp;元素Sm相对不活动，L-LP;从中稀土元素到重稀土元素 (Eu, Gd, Tb,
Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu)相对富集，L > Lp。方解石(图2.16a)形成过程中，从状态
1到状态2, REE元素组亏损，REE平均迁移位L。二一485 mf。在REE元素组中，中稀土
元素Eu, Gd, Tb相对亏损，L < Lp;元素Dy相对不活动，L-Lp;轻稀土元素La, Ce,
Pu, Nd到Sm和重稀土元素H。到Lu相对富集，L > Lp。重晶石 (图2. 16c)形成过程中，
从状态1到状态2, REE元素组亏损，REE平均迁移位Lp=一699 mf。在REE元素组中，
重稀土元素(Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu)相对亏损，L < Lp;元素Nd相对不活动，L=}-
Lp;从轻稀土元素(La, Ce, Pu)到中稀土元素Sm, Eu, Gd, Tb相对富集，其中Eu异
常富集，L>Lp0

    (2)偶合迁移位

    在同一体系，从状态1到状态2，偶合迁移位 (Le)等于状态2元素的偶合位 (1, )

与状态1元素的偶合位 ("e1)之差。
                                Le=l‘一lel

例如，状态 (1)和状态 (2)中，萤石中稀土元素的丰位见表2.4中第一、二栏，状态

(1)和状态 (2)萤石中稀土元素的偶合位 (la , let)分别为
                      lel=1lAl+l'Cel+⋯+l,u,
                                  =13425 mf

肠=1,+'Ce2+⋯+l,�0
=13914 mf
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            图2.16 方解石 (a)、萤石 (b)和重晶石 (c)中稀土元素的迁移位变化

从状态1到状态2, REE偶合迁移位 (Le/

                    Le=l‘一lo
                                  =489 mf

    (3)偶合迁移位互换式
    状态2的元素偶合位 (lel)和状态1元素偶合位 (暇)之差等于元素迁移位 (动

之和。

    由偶合位 (1e)定义，偶合位 (1e)等于两种或n种元素的丰位 (la 1 l6...1.)之和，

                                lel=la,+lbl+⋯+lnl

                                let=l a2+l b2+⋯+ln2

所以:

              l、一lel=( lag + l62+⋯+ 1,2)一(1.1 + lbl+⋯+ lal)

                    =(1.l一lag )+( lbl一lb2 )+⋯+(1n:一la)

                      =La+Lb+⋯+La

这样，从状态1到状态2，元素 (a, b"二n)偶合位 (lei，1e,)之差，等于元素 (a, b

n)的迁移位 (La，Lb...Ln)之和。
    上例中，从状态1到状态2, REE偶合位 (lel，l}2)之差为498 mf, REE迁移位之和

也等于498 mf，两者相等。

2.5.4 异常迁移位

    (1)异常迁移位?

    异常元素迁移位和背景元素平均迁移位之差，叫做异常迁移位，用符号L，表示。
                            Ly=L。一1/2 (La+L,) (2.45)

异常涉及3个和3个以上元素。由式 (2.42)

                          L,=艺niLi
                                                                                              i=1-m

当式中i=3, n。二1, n。二n。=一1/2时，得式 (2.45)0
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    例如，Eu异常 (Eu0 )(图2.17)涉及3个元素:a=Sm, b=Eu, c=Gd(其中元素

b为异常元素，a和。为背景元素)

Ed
va·。

其异常迁移位为异常元素Eu的迁移位和背景元素Sm和Gd平均迁移位之差:

                        Ly(Eu0)=L。一1/2(L.+L,)
式中:L，为异常迁移元素Eu的迁移位;L。和L。分别背景元素Sm和Gd的迁移位。
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图2. 17  Eu的异常迁移位

其他有Ce异常迁移位L, (Ce)，U异常迁移位Ly (U)，中稀土异常迁移位Ly (M)等。
    (2)异常迁移位的数值范围和物理意义

    异常迁移位的值有正、负和零。为正值时，从状态1到状态2，异常元素对背景元素

出现富集异常;为负值时，异常元素对背景元素出现亏损异常;为零值时，异常元素对背

景元素不活动。

    (3)主动异常和被动异常

    异常元素较为活动，背景元素较为稳定，迁移位 (L..)绝对值大于背景元素平均迁

移位 ((Ls. + L,,)/2)绝对值，此时，该异常为主动异常。如图2.17左，Eu的亏损率
大，Sm和Gd的平均亏损率小，形成Eu的负异常;反之，当异常元素较为稳定，背景元

素较为活动，异常元素迁移位 (LE�)绝对值小于背景元素平均迁移位 ((Ls。十L,,)/2)

绝对值，此时，该异常为被动异常。如图2.17右，Eu的亏损率小，Sm和Gd的平均亏损

率大，形成Eu的正异常。

    (4)两种状态的异常迁移位

    在同一体系，从状态1到状态2的异常迁移位等于状态2元素的异常位与状态1元素

的异常位之差。
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                                Ly=lye一lyl
    (5 异常迁移位互换式
    状态2元素的异常位与状态1元素的异常位之差，等于异常元素迁移位和背景元素平

均迁移位之差。

    由异常位定义，异常位等于异常元素 (b)的丰位 (1b)和背景元素 (a，。)平均丰

位 ((Z。十1}) /2)之差。这样，状态1和状态2的异常位分别为

                lyl = lb，一(lal + lcl ) /21          ly2=l。一(lag+1,) /2
                lye一lyl==(l。一lbl)一〔(1, +1}2)/2+(1al +1,1)/2]               (2.46)

异常元素迁移位:

                                  Lb=42一lbl
背景元素平均迁移位:

          (La+L})/2=〔(l二一lay)+(l二一l,)1/2

                      =(l,+l}2 ) /2一(la,+l, ) /2

所以，L。一(La +L,)/2 = (l二一lbl)一[(1,+1,)/2一(la, +1,,)/2]                (2.47)

由上式和式 ((2.46)知，状态2元素的异常位与状态1元素的异常位之差肠一人，等于异常
元素迁移位 (Lb)和背景元素平均迁移位 ((La+L,) /2)之差。



第3章 晶体化学原理

    元素之间的结合方式取决于原子之间的作用力及其性质，即化学键。元素以何种化学

键相结合，结合之后的化学键的性质特征，都是由元素原子的性质及外部条件所决定的。
    在地球化学发展的早期阶段，以戈尔德施密特为代表的地球化学家基于晶体的 “离子

模型”，认为矿物晶体均是由具有一定半径的带电荷的球体紧密堆积而成的，将离子电位

和离子半径作为衡量元素地球化学行为的基本参数。1937年戈尔德施密特以阳离子的大小

(半径)和电荷为基础提出了支配微量元素分布的3条规则 (著名的戈尔德施密特规则)。

这是一种以离子键模型为依据的经验规则。以后许多学者如Ringwood与Ramberg和Ahrens
增加了电负性、电子亲和力等元素的地球化学参数作为对离子模型偏离的修正

(A. E. Ringwood，1955;H. Ramberg, 1952;C. H. Ahrens，1952，1953;J. A. Tossell and

D. J. Vaughan，1992)。

    过渡元素，特别是第一过渡元素的地球化学行为的解释是戈尔德施密特规则及其修正

规则遇到的第一个最大的质疑。过渡金属元素的地球化学行为除了与原子的离子电位、电

负性、电子亲和力、离子半径相关外，还与这些过渡元素的价轨道 (d轨道)部分充填、

引起d轨道在晶体场中的分裂、产生晶体场稳定能 (CFSE)有关。20世纪50年代发展起

来的晶体场理论 (J. A. Jossell and D. J. Vanghan, 1992; L E. Orgel, 1966; R. G. Buns,
1993)应用于过渡金属元素地球化研究获得了巨大的成功，使地球化学从早期的资料积累

和描述发展到中期的定性解释。

    将量子力学理论应用于地球化学系统中，就不再需要用像电子亲和力等这样一些参数

简单地对物质的化学键类型进行机械地估计，而是能精确地计算物质的电子结构、化学键

的能量、键长、键角等，从而重新评价已有的元素地球化学行为、分布、分配规律，建立

起新的元素地球化学行为及元素分布分配的地球化学理论。

3. 1

3.1.1

元素原子的性质与化学键类型

元素原子的性质

    决定元素之间相互结合的最主要的原子性质包括原子外电层的构型、原子的电离势及

电负性、离子半径。

    (1)原子外电层的构型

    原于由原子核及核外电子两部分组成。原子核包括不带电荷的中子和带正电荷的质

子，核外电子呈云雾状的 “电子云”弥漫于原子核周围的空间。核外电子排列或 “电子

云”的结构是由n, l, m, m。四个量子数来确定的 (White, 2005 )。主量子数n取值为1,
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2, 3...⋯相应的 “壳层”名称为K壳层，I壳层，M壳层，N壳层，0壳层，P壳层⋯⋯

主量子数的取值越高，电子所处的轨道能级越高，电子的能量越高，距离原子核的距离越

远。角量子数l的能量与电子在轨道中旋转的总角动量和轨道形状相关，取值0, 1, 2,

3, 5...n一1，其相关的符号为、，P, d, .f, g...⋯磁量子数m指示出轨道角动量是如何相

对某些固定方向取向的，它粗略地表征空间中电子云的最大伸展方向，它可以取+l到一l

间的全部整数值，共有 (2n+1)个值 (廖立兵，2000)。自旋量子数m。取值为一1/2或
+1/2，取决于电子的自旋方向。对于量子数n, l, m的每一个空间轨道，一般都可以容

纳两个自旋方向相反的电子 (廖立兵，2000)。原子中核外电子运动 (或 “排列”)必须
遵守4个量子数条件和两个基本原理:泡利不相容原理和最低能量原理 (廖立兵，2000;

White, 2005)。在上述条件和原理的基础上，图3.1示为元素周期表与元素原子核外最外
层电子 “层”的构型 (White, 2005) o
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图3. 1元素周期表与元素原子核外最外层电子 “层”的构型

                        (引自White, 2005)

    (2)离子电位、电子亲和能与电负性

    由于原子核对最外层的电子束缚力弱，能量较高，当其相互作用时，有可能参与成键

作用。一般用离子电位、电子亲和力、电负性来表征元素原子在成键作用中的性质。其中

离子电位是用于表征元素原子失去最外层电子的势位，如:
                                    Na-+Na++e一 (3.1)

    图3.2所示为元素的第一离子电位 (White, 2005) o

    离子电位越小，越容易失去电子。元素的金属性愈强，离子电位愈低，愈容易失去电

子而成为阳离子。

    电子亲和能用于表征元素原子获得电子的能力:

                                    F+e一、F一 (3.2)

    元素的电子亲和能愈大，非金属性愈强，愈易获得电子而成为阴离子 (图3.3)0



图3.2 元素周期与第一离子电位

        (引自White, 2005)
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(310 De Leon N., 2008)

    电负性用于表征在成键过程中元素对共用电子的吸引能力 (图3.4)0

    (3)离子半径

    传统晶体化学认为，晶体是由大量微观物质(原子、离子、分子等)按一定规则排列

成有序结构的物质，认为原子或离子是某种刚性球体。图3.5是White (2005)给出的离

子半径相对大小示意图。多年来离子具有一定的大小及其加和性的观念已渗入到地球化学

的各个方面。在以离子状态为主的元素和以离子键为主的体系 (离子晶体、熔体、水溶

液)中，比较成功地说明了离子的行为和组构现象，如晶体中原子的最紧密堆积原理、配

位多面体结构、离子间类质同象现象以及胶体对离子的吸附规律等。
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  (引自White, 2005)

图3.5

(引自

元素离子半径

White, 2005)

3.1.2 化学键类型

    (1)离子键
    离子键是正、负离子之间的静电相互作用力，键力中等至强，主要取决于离子的电价

和半径。由于离子的静电场为球形对称，所以离子键没有方向性，也没有饱和性。

    元素周期表中碱金属与碱土金属元素离子电位低，易于形成正离子，非金属元素电负
性大，易于形成负离子，这些元素相互结合形成典型的离子键。以离子键结合起来形成的

晶体称为离子晶体。离子晶体中离子被当作球体，力求作最紧密堆积，形成对称性高的

晶体。

    (2)共价键

    同种原子或电负性相差很小的原子结合成分子或晶体时，原子间的键合不能用离子键

的静电作用力来解释，而是形成了另一种键，即共价键。共价键的形成是由于原子在相互
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靠近时，原子轨道相互重置，形成分子轨道，原子核之间的电子云密度增加，电子云同时

受到两核的吸引，因而使体系的能量降低。由两个以上原子共用若干个电子构成的共价键称

为多原子共价键。共价键具有饱和性和方向性，键力中等至强，主要取决于原子价、原子间

距和极化强度。原子晶体不作最紧密堆积，配位数较低，决定于键的饱和性和方向性。

    (3)金属键

    金属晶体中的金属原子最外层电子的电离势较低，易于脱离原子核的束缚，在整个晶

体空间内运动，形成自由电子。它们和晶体中 “正离子”构成的体系能有效地降低体系的

能量，因而，金属晶体被描写为浸泡在自由电子气中的正离子集合，而金属正离子和 “自

由电子”之间的静电相互作用力被看作是金属键。金属键无饱和性和方向性，键力一般不

强，主要取决于原子间的距离与自由电子的多少。由此可见金属键一方面和共价键类似，

靠共用自由电子产生原子间的凝聚力，另一方面又和离子键类似，是正负电荷之间的静电

作用力。要从本质上深刻地揭示晶体周期势场中金属的本质，必须了解晶体的能带理论

(廖立兵，2000)。金属晶体通常成最紧密堆积，具有最高的配位数。
    (4)分子键

    分子键是一种比离子键、共价键和金属键弱得多的化学键，键能比上述3种键能小

1一2个数量级 (约几个千卡/摩尔)，它不会引起分子晶体内任一原子的电子运动状态出现

实质性的改变，是由分子的偶极之间引力相互作用形成，无饱和性和方向性。分子晶体为

非球形分子作紧密堆积。

3.2 晶体场理论与过渡金属元素

    晶体场理论是化学键的一种模型，它把过渡元素与其周围的阴离子或偶极分子配位体

的作用视为静电力，把配位体当作负点电荷。

3.2.1 过渡元素的电子层结构及晶体场理论

    过渡元素是指元素周期表中第四、五、六、七周期第三副族至第二副族之间的元素，

这些元素一般都具末充满的d电子层，例如，第四周期过渡元素Sc, T1, V, Cr, Mn,

Fe, Co, Ni和Cu的电子层结构为(1s22s22p63s23p6) 3 d，一’04s，或，，d电子层共有5个轨道，

d=y f  d_,  dP I dx2 _ y2 ,  dig，其中dx2 _ y2和心轨道沿坐标轴方向伸展，称d,或e‘和d2轨道，
而dxy, d_, d、轨道则沿坐标轴对角线方向伸展，称为d，或坑轨道。当一种过渡元素呈孤
立状态时，或当它处于球形对称势场中时，5个d轨道是五重简并的，即它们都具有相同

的能量 (图3.6)。当过渡元素的离子处于晶体场中，其配位体形成非球形势场时，由于5

个d轨道作用方向不同，使得d轨道的能级发生分裂，分裂的性质和程度取决于配位体的

类型及空间构型。

    当一种过渡金属离子处于八面体配位体的中心位置时，6个配位体都位于3个主轴上。

此时，5个轨道的电子都受到配位体负电荷的排斥，而使轨道能级都有所提高，但电子云

密度沿坐标轴延伸的es轨道 (dx2 _ y2 , d.2)上的电子受到配位体负电荷的排斥力大，能级
提高得多，而t28轨道 (峨，，d_, d户 能级提高得少，这两组轨道的能级差 (△。=19D, )，
称为八面体晶体场分裂能。如果以全部d轨道的平均能量为标准，则3个t2,轨道，每个都
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                  (引自戚长谋，1994)

降低了4D9，而两个es轨道每个都升高了6D9(图3.7)0
    当过渡金属离子处于四面体配位或立方体配位中心时，则d轨道的能级分裂与八面体

配位中的情况相反，t28能量要高于。(图3.8)。并且由于配位体负电荷数目(配位数)的
不同及空间构型差异，晶体场分裂能的大小也不相同。根据静电学计算，当阳离子、配位

体以及金属一配位体距离都相同时，四面体晶体场分裂能△t，立方体晶体场分裂能△。与八
面体晶体场分裂能A。的关系为:

              二 8  4

vo}v}}a,==1:百:9 (3.3)

    当配位体组成其他类型的多面体时，d轨道的能量分裂将更为复杂，例如配位体为正

方形时，dx2 _Y2轨道电子受到了最大的斥力，而d。轨道电子所受斥力次之，d二和d，再次
之，而心轨道电子所受斥力最小，因此，5个d轨道在能量上就分异成为4个能级了。
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图3.8 在立方体、四面体和八面体配位中的过渡金属离子d轨道的相对能级

                            (引自戚长谋，1994)

    由于d轨道能级的分裂，晶体场中过渡金属元素离子的d电子排布将出现两种可能状

态，当晶体场很弱时，洪特规则要求电子尽可能占据不同的轨道，趋向于电子自旋量子效

最大，呈高自旋状态;而当晶体场很强时，d电子将首先占满低能量8轨道，而使电子呈

低自旋状态。

    由于d轨道在晶体场作用下发生能级分异，d电子首先占据低能量轨道，这就使过渡
金属离子处于更稳定状态，由此获得的能量称为晶体场稳定能 (CFSE )。当所有d轨道都

充满或半充满时，晶体场稳定能为零，因为电子充填低能轨道所获得的能量和充填高能轨

道所消耗的能量相互抵消。在八面体晶体场中每一个低能轨道 (t29)上电子所获得的晶体
场稳定能为2/5A.，而每个高能e‘轨道上的电子更多消耗3/5A。的能量。因此，离子具有
以‘e弓电子层结构时，整个离子的八面体晶体场稳定能△U. (CFSE)为:

                            Au.

而四面体晶体场稳定能△认(CFSE )

  1 2    3 \.

=(SP一5 4)Do
  为:

(3.4)

AU,=(_395一5 P)}}
    当晶体场的场强不同时，d电子排布方式不同，即P, 4值不同，

不同。

              (3.5)

当然晶体场稳定能也

    由于八面体晶体场分裂能 (Au.)一般远大于四面体晶体场分裂能 (Au')，因此，每
一种离子的八面体晶体场稳定能一般也远大于四面体晶体场稳定能，这两者的差为八面体

择位能(OSPE)。如:Fee+的八面体择位能高于Fe 3+，所以在磁铁矿Fee + Fe，十04中占据
八面体位置，而形成反尖晶石结构。

3.2.2 晶体场理论在过渡元素结合中的应用

    1)磁铁矿的反尖晶石结构:在尖晶石类矿物中，FeF 2十一Mg 2+，eF 3书一Cr 3+的类质同象
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即是一个很好的例子。MgAIZ 04及FeCr2 04都形成正尖晶石结构，是由于Cr，十和Al'‘电价

高，同时c尸十的八面体择位能远大于Fe2+的八面体择位能，这样Mg 2十一eF 2+都处于四面

体配位位置。所以在尖晶石一铬铁矿系列中m扩+一Fe 2+和Al'十一cr 3+都能形成类质同象的
连续系列。而在磁铁矿中，由于Fe 3+的八面体择位能小于 eF 2+的八面体择位能，磁铁矿

构成反尖晶石结构，Fe2 +处于八面体配位位置中，这就使MgAIZ 04一FeFe, 04间的类质同

象受到很大的限制，磁铁矿中Fe'+只有1/2在八面体配位位置中，也使Cr3 +一Fe 3+的类质

同象成为不连续系列 (戚长谋，1994)。

    2)黄铁矿FeS:的分子轨道与低自旋:图3.9所示为黄铁矿的分子轨道能级图。具有

3 23 6S 3p外层电子构型的对硫基团形成2 x sp，共6个杂化轨道。过渡金属离子有5个3d,

1个4:和3个3p轨道，它们具有近似的能量。这些轨道中有6个，即d}2和dxz _y2  (e，组)，
、，P. I P, I p:轨道，沿着直角坐标有其波函数的分量。当金属阳离子处于硫的八面体配位
中心时，它的6个在直角坐标轴方向上伸展的原子轨道与配位体 3SP杂化轨道重叠形成
6个成键犷和6个反键尹分子轨道 (图3.9)。对于Fe Z+的情况，只有3对电子占5个

3d轨道，其中4个d轨道是半空的，因此FeSZ中的扩轨道主要由S配位体提供电子与

Fez‘的3d中的es轨道重叠形成能量上更有利的分子轨道。而3d轨道上的t2g轨道被原有
的6个电子充满形成非键轨道，能量未有盈亏。如图3.9示，总共18个电子按洪特规则

充填轨道形成低自旋态的FeS2分子轨道组态 (赵伦山，1988) 0

t2g*‘三三三、

三三三:4p 价三三孚

、一。。。”、

，
*I
，
，
1
1
1

 
 
4s

- ，， ~了

、奎 卦d

粉
冷
八
出
以、叭﹄

一了
︸
仁
一一

tes;刁，!:

场

-
-A
l
l

w

es
es
，
三

-
-
.

0

，

一
-
一

、
、
“
汽
口
、、

助

4s 
 
 
 
 
 

!

啊
提

、爵}m 3s,3p
S-S键

其他Fez*

1
了
护
护
111
111
11
1

{
、、七==.一eg--一 :犷
、一 一 4p一任三三三，
  L一 一一4s一--一一 -l

自由Fe+离
子的轨道

配位体对
硫杂化轨道

图3.9 黄铁矿中，分子轨道能级图

        (引自赵伦山，1988)



3.3 分子轨道理论与元素分布和结合规律

    量子力学理论应用于地球化学系统中，可以精确地计算物质的电子结构、化学键的能

量、键长、键角等，以研究元素地球化学行为、分布、分配规律，建立起新的元素地球化

学行为、元素分布分配的地球化学理论。对于应用分子轨道理论研究元素分布与结合规

律，属于理论地球化学的范畴，主要是应用量子力学原理和计算方法进行研究。

3.3.1  Schrodinger定态方程与量子力学原理

    量子地球化学以理论研究为主。理论研究就是将量子力学理论应用于地球化学系统，

其核心则是进行量子力学计算，即所研究的地球化学物种对量子力学运动方程— Schrod-

inger定态方程求 (近似)解。
    分子轨道中的电子运动规律遵循量子运动力学规律，可用Schrodinger方程来描述。

Schrodinger定态方程的算符形式如下:

                          Ht/, ( x，y, z)二即(x，y, z) (3.6)

式中:[H」是哈密顿算符:

“=‘=12m(尸二)’
力2 a2

一 2m ax 2

式中:E为能量本征值;q为描写电子的运动状态的波函数
律。波函数的平方正比于电子在空间各点 (用x, y,:标志)

地方电子出现的几率大，波强度小的地方电子出现的几率小。

出现几率密度为I功(y, 0,币)1  20

                      (3.7)

。它反映电子运动的统计规

出现的几率。波的强度大的

电子在空间 (y, e,中)处

    求解Schrodinger定态方程即是求解满足于式 ((3.6)的波函数4.
    对于每一种化学物质，原则上均可根据其分子特征，获得Schrodinger定态方程;通过

一定的计算方法求解Schrodinger定态方程，求得描述其电子运动状态的波函数q。由波函

数4即可获得分子的“电子结构”，从而计算出键长、键角、键能等等，以进行有关的地
球化学研究。

3.3.2 模型和计算方法

    由于物质分子通常包含有不止一个电子，所以求解分子的定态Schrodinger方程时，就

会遇到一个难解的多体 (J. A. Tossell and D. J. Vaughan, 1992;唐敖庆等，1979;江逢霖，

1987)问题。量子地球化学吸取了量子化学、理论固体物理学的新成果，使得求解复杂物

质的Schrodinger方程成为可能。从1927年Heitler和London首先近似解出氢分子的量子力
学方程，到20世纪70年代末，量子化学、理论固体物理学计算方法的研究工作基本完成，

80年代计算软件陆续问世，但其计算方法仍是量子化学和理论固体物理学的主要研究领

域之一。有关详细的计算方法请参考相关学科的专门著作。在这里仅简要概述有关量子地

球化学研究中所涉及的主要计算方法的纲要。

    求解Schrodinger定态方程，首先是选择物理模型和适合的计算方法。
    物理模型可分为非局域 (delocalized )和局域 (localized)两大类:前者是将周期性结
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构的固体作为整体处理，属于无限分子模型，并用离子晶格 (点阵)理论和能带理论进行

模拟计算;后者则是将结晶固体视为由许多分子簇 (molecular clusters)所组成，选择有

限的分子簇来代表所研究的矿物的性质，如选取Si04代表石英模型，为有限分子簇模型。
非局域模型主要用于固体物理学的计算中。由于地球化学系统物质的复杂性，量子地球化

学主要以局域有限分子簇模型进行计算研究，以减少计算中所处理的电子的个数，简化

计算。

    在局域有限分子模型下，用以描述电子系统的方法有三大类方法体系，一类为独立电

子近似法 (Independent Electron Approximation IEA )，另一类为局部交换能量法 (Xa)，第

三类为相关波函数法 (Correlated Wave Functions, CWF)。在量子地球化学的研究中，独立

电子近似法和交换势能法 (MS一X司 应用较广，其精度一般可满足地球化学研究的需要。

但对于一些精度要求较高的量子地球化学研究则需采用相关波函数法进行较为精确的

计算。

    (1)独立电子近似法 (IEA )
    独立电子近似法是应用鲍林不相容原理，以单个电子波函数的积来替代体系中的多电

子波函数，以解决难解的多体问题。它假定每一个电子是在原子核和其他电子的平均电荷

密度所产生的势场中运动。在量子力学中，这种单电子的运动状态可由Hartree-Fock方程

来描述:

                                      娜‘=二功; (3.8)

式中:F为哈密顿算符;e为单个电子的能量本征值;q‘为描写第i个电子运动状态的波
函数。

    这样就把一个N电子体系的多体电子问题，简化为若干个单电子Hartree-Fock方程问

题。求解单电子Hartree-Fock方程比求解一个N电子的定态Schrodinger方程要容易得多。
    在进行了Hartree-Fock近似之后，可根据研究精度的要求而选取求解Schrodinger方程

的解的方法，主要有严格、精确的Ab Inito Hartree-Fock法 (也称为从头计算法)和简化

近似计算方法，如全略微分重叠法 (CNDO)和间略微分重叠法 (INDO) o
    Ab Inito Hartree-Fock计算产格、结果精确，但同时也难解、费时。Ab Inito Hartree-Fo-

ck法是首先选取一组波函数作为基组 (basis set )来表示这些原子轨道，然后用自洽场

(SCF)的方法求解出Schrodinger方程的解，从而获得描述所研究的物质分子的电子结构

的波函数q。由从头计算法得到的可直接与实验结果相比较的量，有轨道能量和体系总能
量，所以由从头计算法可以直接获得被研究对象的游离电势、分子的平均几何构型、化学

反应的势能面以及紫外与可见光谱的谱带位置等。虽然，从头计算法具有计算严格、结果

精确的特点，但是，由于从头计算法中有大量的中心积分计算，其计算量大得惊人，难解

耗时。因而，在量子地球化学研究中，在不失去基本准确性的情况下，亦谋求一些简化的

近似计算方法，如CNDO法和INDO法。
    CNDO法是在解方程中作零微分重叠，即只按最简单方式引进电子一电子排斥能，而

对两个具有平行或反平行自旋的电子间实际存在的相互作用未予以适当考虑。CNDO法虽

然大大地简化了计算，但其所得的结果较为粗糙 (J. A. Tossell and D. J. Vaughan, 1992) o
INDO法是CNDO法的改进方法，其保留了单中心积分中的单原子微分重叠，而略去了其

他微分重叠。这样使得 INDO法既提高了结果的可靠性而又不增加太多的计算工作量。
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CNDO法和INDO法对只包含轻原子的小分子和大分子计算结果均很成功，但对包含重原
子 (例如过渡元素、稀有元素)的分子或晶体的计算结果不佳。

    (2)局部交换能量法 (Xo)

    局部交换能量法是定量、半定量地考虑电子的交换作用能的统计平均方法。其计算工

作量低于Ab Inito法，高于CNDO方法，以Muffin-Tin平均分子 (唐敖庆等，1979;江逢

霖，1987)分别求解Schrodinger方程应用较广，也称为MS-XU法。1qs一X。主要应用于

对称性高的分子，计算结果十分令人满意，如MnO 4，CH;等对称性高的分子。

    (3)波函数法 (CWF)

    用相关波函数法求解定态Schrodinger方程，所得的结果在局域 (localized)有限分子
簇模型计算方法中是精度最高的。主要有组态相互作用 (CI)和多体微扰理论 (MBPT )

CI是目前计算相关能的主要方法。CI是把波函数按组态展开，而把组态函数按激发程度

分类，在具体计算时，由于无法展开到包含很高激发程度的组态函数，三重激发以上的组

态函数都被忽略 (唐敖庆等，1979;江逢霖，1987 )

3.3.3 深部地球化学作用及其演化研究

    量子力学的 “计算实验”可以模拟高温高压条件下的矿物电子结构变化，从而开始了

应用量子地球化学对地慢乃至地核的物质、环境和地球化学作用及其化学演化的研究。尽

管对该方面的研究才刚刚起步，但其研究成果已引起地质学界极大的兴趣。以下仅举两例

(龚荣州、岑况，1997)。
    (1)地慢的温度压力与矿物结构

    镁橄榄石MgSi04和尖晶石被认为是地慢形成的矿物，势能模型模拟温度压力对
Si-0键共价性的贡献得到的总体积模量及Si0和MgO的体积模量、弹性参数与实验结

果完全一致。

    MgsiO,的钙钦矿结构被认为是下层地慢和过渡区域的主要矿物结构，它的Ab Initio
LCAO SCF CO计算研究表明，地慢过渡区域的压力为70一109 GPa，从上层地慢经过过渡

区域到下层地慢存在Il =Pv, II =St+Pc, Pv=St+Pe的反应 (引自龚荣州、岑况，

1997);同时，MgO, CaO的LMTO和APW计算研究表明，MgO, CaO的B,--+B:的状态转

变过程的压力分别为>2000Pa和约60GPao
    (2)地核中心的物质及状态

    地核中心的实验和理论研究更多的是推测的论点。其。一Fe的立方面心为地核中心状

态是建立在低压力的实验结果对地核状态的推测基础上。对。一Fe的量子力学能带结构理

论的计算表明，两倍至4倍压缩下的a一Fe的电子结构是稳定的。

    LMTO计算S在高压下的电子结构，其结果支持 (Fe, S)固溶体的存在;MS一Xa

对Fe, S, K及其化合物高压条件下的计算结果显示，其地核中心的Fe及 (Fe, S)固溶

体的电子结构排斥K或K十的进人，当然，量子力学在地核中心的模拟计算还是十分近似

的，有待于进一步发展。

3.3.4 硅酸盐熔体、水溶液 、矿物表面

硅酸盐熔体、水溶液、矿物表面的研究，由于实验条件和技术的限制而困难重重。由



于量子地球化学研究地球化学系统中微观质点之间可能的相互作用 (离子之间电子云重叠

的程度、角度、结合能量的大小等)，原则上可应用量子地球化学 “计算实验”来研究地

球化学系统的物质的存在形式和状态、化学反应机制和过程，给这些研究领域的研究提供

最有价值的理论指导 (h'?崇文，1996; J. A. Tossell 1996; J. A. Tossell and D. J. Vaughan

1992;Y. Xiao and A. C. Iasaga, 1996，1994a, 1994b)。

    (1)硅酸盐熔体的性质和晶体一熔体平衡
    很多矿物和岩石由硅酸盐熔体结晶而成。因此硅酸盐熔体对于地球化学有极重要的意

义，而对熔体结构的认识则是揭示岩浆及相关的液一固系统物理、化学和热学性质的前提。

    1)硅酸盐熔体有关的结构和化学键:通常人们将硅酸盐熔体中的金属阳离子划分为

两种，一种是成网络阳离子，它们在构成熔体的聚合单位内出现在四次配位中;另一种是

变网络阳离子，它们将上述单位连接在一起。近年来许多学者已经对铝、碱金属、碱土金

属、过渡金属和挥发性物种在硅酸盐熔体中的作用进行过广泛的研究。

    2)晶体一熔体平衡:对于硅酸盐熔体中的结构和化学键的进一步了解将可深人揭示和

预测岩浆结晶作用的化学过程及熔体与晶体之间化学元素的分配，这方面已经积累了大量
的实验资料。较重要的理论研究主要集中在两个方面:化学键理论对于简单离子模型的应

用及晶体场理论对于过渡金属的应用。

    (2)水溶液

    水溶液是地球表层中化学元素迁移和再分配、矿物和岩石形成的最重要的介质。

    1)水溶液的分子和电子结构:自由气相H20分子的基态、激发态和响应性质 (如极化

性)是一个极精确的量子力学计算课题。对于水分子群及与少数水分子相互作用的简单阳离

子或阴离子也已获得精确的计算结果。对于阳离子M"十，曾进行过M"+一H2O距离 (M"+一。
键长)、键能和M"十水化能计算，这类研究原则上可以推广到阳离子M0+和存在于成矿溶液

中的Cl-, H2 S, HS一和CO;一或硅酸盐熔体中的Si04一等阴离子物种之间的相互作用。
    2)溶液中配合物的形成及其稳定性:大多数金属矿床是在相对较高温度下从热水溶

液中沉淀而成的，其中配位离子是多数热液中金属迁移的重要载体。因此研究水溶液中金

属配合物在一定的温度和压力范围内的形成及其稳定性，对于热液中金属的迁移、反应和

沉淀机理，即热液矿床的成因，具有关键性的意义。

    热液矿床中比较重要的金属包括第一过渡系列元素，特别是Mn, Fe, Cu, Zn及其后的

过渡系列中的Mo,崛，Cd, Au, Hg，此外还有Sn, Pb, As, Sb, Bi等非过渡金属。配合

物中最重要的配合基有Cl-, OH一和HS一以及H2O，以及有机酸，NH,, F - , S童一，S2 o22  3一和
HC03。这些配位离子都是确定的分子实体，具有特定的几何构形和配位结构。利用光谱技

术和MO的量子力学计算即可将现代的电子结构理论应用于金属配合物的研究中。

    (3)矿物表面

    最近几十年来，主要由于来自半导体物理、化学催化作用和金属腐蚀等不同领域的技

术需求，固体表面的研究发展异常迅速。矿物 (或其他结晶固体)的表面在晶体结构和电

子结构方面均和整体物质有所不同。现在许多实验新技术，如多种光谱方法、电子衍射、

扫描电子显微镜和扫描隧道显微镜等均已用于固体表面的研究。虽然目前对矿物表面进行

的专门研究尚相对较少，但自然界中的许多反应现象都发生于矿物表面，因此矿物表面反

应性的研究对于许多地球化学现象的发生具有重要意义，并且有广阔的发展前景。
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第4章 地球化学作用的方向预测原理

    地球化学热力学是应用经典热力学的原理来研究地球化学系统的演化。自Van't Hoff

在20世纪初将热力学应用于地球化学研究开始，到六七十年代以来，通过Helgeson等人

卓越的工作，地球化学热力学迅速发展，使热力学理论和方法成为地球化学工作者研究地

球化学体系的主要工具之一。热力学特别是在阐明成岩、成矿作用的机理和物理化学条件

及其演化过程，从定性研究到定量、半定量计算研究等方面起着至关重要的作用。近十几

年来，在国外发展起来的地球化学系统化学反应演化过程数字模拟研究，成为地球化学热

力学发展的新起点。

4.1 地球化学热力学的研究方法

4.1.1 热力学与地球化学的特点

    热力学以大量实验事实和生产经验中总结出的三大定律为基础，用演绎的方法，通过

严密的逻辑推理而得出相关的结论，具有高度的普适性和可靠性。热力学研究的对象是宏

观体系，而不考虑物质的微观结构;只考虑物质体系的始态和终态，而不涉及其变化的微

观机理和变化速率。

    地球化学是研究地球和天体物质的化学组成、化学变化和化学演化历史的一门科学

(涂光炽等，1984)，其研究对象具有空间上的巨大性，时间上的漫长性和演化过程的多阶

段多旋回性等特点。其成因和演化又往往具有不可直接观察性，甚至也难以在实验室里重

现。地球化学家只得采用反序的思维方法，即根据地质地球化学过程中产生的遗迹，反演

地球化学演化过程中发生过的各种地质地球化学作用的性质及其物理化学条件，甚至是化

学反应演化途径。

    正是由于热力学的上述特点才使其成为研究地球化学有用的理论工具。

4.1.2 平衡态与可逆过程

    自然界发生的地球化学过程一般都不是可逆过程，也没有达到平衡状态。一方面，正

是因为有亚稳态的存在，地质历史上的地球化学过程所形成的结果才得以保存到现在;另

一方面，与地质作用的时间相比，许多地球化学过程从动力学角度是可以认为达到或接近

平衡的。自然界大多数均相反应在瞬间到一小时，气相反应与石英沉淀需一天到几十年，

硫化物的沉淀和溶解为几秒钟到上百年，硫化物和硫酸盐的平衡及与Na; K和Ca的反应

为几天到几千年，氧化物、固相反应和难熔硫化物的反应从几天到几万年 (B. J.伍德，

D. C.弗雷泽，1978)。虽然，几千年到几万年这样的时间尺度在实验室条件下是不可能实
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现的，但与地质作用的时间尺度 (以百万年计)相比，也可以说是瞬时作用。因此，在很

多情况下，地球化学过程是可以用可逆过程和平衡态的结果近似模拟的，同时可逆过程和

平衡态的研究结果也是不可逆过程和非平衡态热力学研究的基础和参照系。

    体系的热力学平衡包含四种平衡，即热平衡、力学平衡、相平衡、化学平衡。就天然

地球化学体系的状态而言，从整体来看，常常是非平衡状态，例如热液体系和岩浆体系，

在宏观上它们是在不断运动演化着的，或是通过结晶作用，或是通过交代作用，或者通过

同化混染作用等，而使体系最终达到与环境平衡而完成其作用演化过程。自然条件是不断

变化的，为适应变化了的自然条件，刚建立的平衡状态又要向新的平衡状态过渡。特别是

当体系中的地球化学过程进行得十分缓慢时，某一时刻体系的状态就可近似地认为处于平

衡状态。

    一个地球化学体系，总是经一种状态到另一种状态而发展演化，这种发展变化即可

称为地球化学过程。地球化学过程是不可逆的自然过程，也就是说，在自然体系中不存
在某过程反向进行而外界条件不发生任何变化的情况。例如，要使结晶岩石再变成岩

浆，不改变环境条件是不可能的。但是，一个过程的进行总是以最接近始态的方式渐渐

达到终态，因而，虽然从整体看，一个地球化学过程是不可逆的，但在过程进行的极短

瞬间内，可看作是可逆的，这就意味着一个不可逆过程可以看作是无限多个可逆过程

之和。

    因此，在地球化学研究中，是通过合理地把所研究的地球化学体系的演化状态近似作

为平衡态，把其演化过程近似为可逆过程，进而用平衡态热力学的原理进行分析研究的。

4.2 平衡态热力学的基本原理

4.2.1 热力学三个基本定律

    (1)热力学第一定律和内能

    能量守恒定律是自然界的基本规律之一。该定律指出:自然界的一切物质都具有能

量，能量表现为各种不同形式，他们能够从一种形式转化为另一种形式，在转化过程中能
量的总量不变。第一定律引人了内能 (U)状态变量，确定了内能与热 (Q)和功 (W)

之间的能量守恒关系。体系中内能变化与体系和环境之间以功和热形式的能量变换具有定

量关系，用数学公式表示如下:

                                    dU=d口+dW                               (4. 1)

    其中，若体系对环境做功和输出热量，使体系的内能降低，则Q和W为正值;反之

环境对体系做功和输人热量，使体系内能增加，则口和W为负值。
    (2)热力学第二定律和嫡

    自然界的自发过程常常具有一定的方向性。例如热量只能从高温物体传递到低温物

体;溶解的盐类总是从高浓度溶液向低浓度溶液扩散;水流总是从高压向低压流动等等。

热力学第二定律引人了嫡 (S)状态变量，提出了自发过程发生方向的判据。其定量表

述为:

                                    (dS)二。=0                             (4.2)



    由此可获得定量描述热力学平衡的嫡判据:孤立体系自发演化的方向为 (dS ),v >0s
当孤立体系抵达平衡时，(dS )o.v=0o  (4.2)式也称为平衡态热力学的一般演化判据。
它表明处于近平衡态的热力学体系，不管体系的动力学机制如何，发展过程总是单向地趋

于平衡态 (李如生，1986)。

    (3)热力学第三定律和绝对嫡

    热力学状态函数中，嫡函数可以有绝对值，这意味着在确定体系摘值时，存在零嫡参

考态。零嫡参考态的存在是热力学第三定律的内容。第三定律表明，每一种完全有序的纯
结晶物质在绝对零度时都有相同的嫡，即嫡值为零。以零嫡参考态为标准，计算所得物质
在其他温度时的嫡值，称为第三定律嫡，又称规定嫡或绝对嫡。

    体系嫡值的实际意义可以理解为体系的有序度。体系的嫡值增大表示体系的无序程度

增加，或称混乱度增加。在孤立或封闭体系中自发过程通常是倾向于形成更加无序 (或更

加混乱)的结构。但对于一个开放的与外界环境有物质能量持续交换的体系，则自发过程

可以是有序之源。

4.2.2 状态函数

    热力学体系的性质是随体系状态的变化而变化的，体系的这些性质又称为状态函数。

用以描述地球化学体系的状态函数主要有自由能 (G)、功函 (F)、内能 (U),熔 (H),
嫡 (S)、温度 (T)、压力 (P)、体积 (V)、化学位 扭)。

    由式 (4.1)，对于封闭体系，第一、第二定律的结合式可表述为:

                                  dU=TdS一PdV                           (4.3)

    式 (4.3)称为第一和第二定律的联合形式，它适用于封闭体系的可逆过程。此式中
包括了描述体系热力学性质的所有主要变量P, V, T, U, S。其他热力学变量，如烩

(H)、功函 (F)和自由能 (‘)都可以由它们推演而得，它们的表达式的微分形式分

别为:

                            烩(H): dH=TdS一VdP                      (4.4)

                          功W4(F):dF=一SdT一PdV                    (4.5)

                        自由能(G) : dG=一SdT + VdP                    (4.6)
    对于多相多组分体系，上述表达式中还应加人化学位的贡献:

dU=TdS一PdV+艺二‘dn;

dH = TdS+VdP

dF =一SdT一PdV

dG =一SdT+VdP

+叉二、dn;

十艺二‘dn;

+艺二‘dn,

不同类型变量表征的特征函数用于处理不同条件下的热力学问题。

            (4.7)

            (4.8)

            (4.9)

          (4.10)

地球化学研究中主

要涉及T和P及与化学位有关的组分活度a‘为变量的热力学问题，因而自由能‘在地球
化学热力学中具有重要地位。

4.2.3 自由能及其他平衡态热力学判据函数

由于嫡判据只能适用于孤立体系，难以在地球化学热力学中应用。，在地球化学热力学
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的研究中，多采用自由能 (G)作为在一定温度和压力下体系平衡状态和演化方向的判

据。由热力学第二定律和 (4.6)式，可推得在一定温度和压力下平衡态热力学的自由能
判据:

                            (dG)T,P,ni  -:C 0                           (4.11)

式中:(dG)T,P,n, =0表示体系呈平衡态或为可逆可程;(dG)TP，n. <0，为自发过程，即在
一定的温度和压力下，体系将自发地向着自由能减少的方向演化，最终达到(dG),,,P,�.: =
0，而呈平衡状态，体系的性质不再随着时间的变化而变化，达到一个确定的量值。

    类似于自由能判据，适用于其他条件的热力学判据函数还有:

(dF) T,v,n; - 0

(dU)s,v,n; - 0

(dH) S,P,n, - 0

(4.12)

    但是，它们所要求的条件，如下标所示，在处理自然界的问题中很少遇到，所以在地

球化学热力学研究中通常不使用它们。因而自由能判据就成为地球化学过程最重要的热力

学判据函数。

4.2.4 地球化学热力学分析基础

    由平衡热力学的基本原理可知，在平衡或近平衡的条件下，体系的发展过程总是自发

地向平衡态演化。一旦体系最终达到平衡，体系的性质就不再随着时间的变化而变化，而

具有确定的值。这正是地球化学热力学分析的基础之所在。在地球化学研究中，是以假设

所研究的体系处于平衡或近平衡为前提条件，分析体系呈平衡时的热力学性质，即可以获

得所研究的地球化学系统的成岩成矿的物理化学条件。或者，把所研究的系统的化学作用

过程合理地假设为可逆过程，即可用平衡态热力学的原理模拟其地球化学演化过程。

4.3 质量作用定律与平衡常数

    质量作用定律的含义是:当一反应达到平衡时，各物种的活度积是一个常数，称为平

衡常数 (K)，表达式如下:

1nK=艺ln(a;̀)

式中:a，为第i组分的活度 (可以是i组分在某固溶体相中、

                    (4.13)

溶液中的活度或在气相中的

逸度)，v‘为其反应计量系数，规定产物为正，反应物为负。
    平衡常数 (K)与自由能 (‘)的关系为:

                          RT1nK(T, P)=一△G0(T,P)               (4.14)

    其中，AGO为系统在温度T和压力P条件下的标准反应自由能的增量。由此获得了:

                              AGO=f(T,P, a;)

的确切关系式。因此，可以通过 (4.13)和 (4.14)式获取所研究体系的有关参数，如

T, P, a;，或相关参数变量之间的关系，如T一P, T一a� P一a;, a‘一aj，以分析成岩
成矿过程中这些相关量的变化关系。有关标准反应自由能的具体表达式和计算方法及公式

见参考文献 (陈道公等，1994;江培漠，1989;孙作为、李鹏九，1979等)。
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4.4 活度、逸度

    在平衡态热力学中，通过引人活度和逸度概念，将由理想模型所推导的有关热力学关

系式及定律应用于实际体系的研究中。

4.4.1 活度和逸度

    在理想混合气体中i组分的化学位与成分的关系式为:

                            Ai=IL'i(T,P)+RT1nxi                       (4.15)

式中:A0i(T, P)表示在一定的温度和压力条件下，气态纯i组分的化学位 (即在一定
的温度压力条件下，气态纯i组分的摩尔自由能);x‘为气体溶液中i组分的摩尔分数。

    在理想溶液体系 (包括液体溶液和固体溶液)中i组分的化学位与成分的关系也与上

式类似，即

                            Ai=A,i(T,P)+R71nxi                       (4.16)

式中:A0i(T, P)为一定的温压条件下，固态或液态纯组分i的化学位 (亦即同样条件下

纯组分i的摩尔自由能);x‘即溶液体系中i组分的摩尔分数。
    在研究实际气体、液体、固体溶液时，为了使上述公式仍保持有效，Lewis引人了逸

度和活度两个重要概念。对于实际气体溶液，体系i组分的化学位为:

                            /'̂'i=I'' i(T,P)+R71吠 一(4.17)

式中:关为组分i的逸度。对于溶液和固态溶液体系，i组分的化学位为:

                            Ai=N-0 i(T,P)+RT1nai                        (4.18)

式中:a‘为组分i的活度。逸度和活度与i组分在溶液体系中的真实浓度之间的关系分别为:

                                    关=yixi                              (4.19)

                                      ai=yixi                              (4.20)

式中:y‘分别为逸度系数和活度系数。
    y‘是衡量实际体系对于理想模型偏离程度的一个物理量，可以由下式清楚地看出:

                            Ai=A,i(T,P)+RTlnai

                              =N-0 i(T, P)+RTlnyixi

                              =N-0(T,P)+RTlnx;+RTlnyj
    上式右端前两项即为理想溶液体系中组分的化学位;第三项为修正项。因此活度又称

为有效浓度，逸度又称为有效压力。

    可见将理想模型应用于实际体系的关键是如何确定活度系数和逸度系数。精确地确定

活度系数和逸度系数一直是热力学和电解质溶液领域重要的研究内容。在现有的科学技术

发展水平条件下，气体的逸度系数主要靠实验确定。对于电解质溶液中各溶解类型的活度

系数可据不同的电解质理论所推得的公式确定。

4.4.2 电解质溶液理论与活度系数的计算

    (1) Deby Hulckel离子互吸理论

    Deby Holckel理论认为:强电解质在低浓度溶液中完全电离，并认为强电解质与理想
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溶液的偏离主要是由于离子之间静电引力所引起的，提出离子氛模型，并在此基础上推导

出稀溶液中平均活度与离子强度的关系:

lnyt=
A·}Z十,Z一卜J

    1+万
(4.21)

式中:A是与溶剂性质有关的常数，25 9C，溶剂为水时，A =0. 509; Z' , Z一是正、负离

子的价数;I是离子强度。Deby Hulckel公式适用于常温常压下的稀溶液，其离子强度
I<0. lmo

    (2) Helgeson-HKF模型与活度系数一温度关系式
    Helgeson等发展了Deby Hillckel理论，除考虑离子间长程相互作用 (Deby Hiilckel理

论)外，同时考虑溶剂的水化作用及离子之间相互混合的短程作用，以及温度的影响，推

得HKF一活度系数方程:

    对于阳离子:

1g ri=
A,Zi厂
  A +r;+衅“艺bkYk I+艺(bi,Y, Il(Pj) (4.22)

对于阴离子:

1g r,

-1

r·I'r·衅!万b,Yklk ·军(bilYj II(PiI ) (4.23)
才
-A

A

一 
 
 
 

一

对于中性分子:

        lg r�=r,+ bkYk I+艺(bnjyi I/(pi)+艺(b�,Yi I/(pi) (4.24)艺

k
︿
久

衅

式中:Tr__  T,丽; b.'  2. 303RT ' ̀l2. 303RT b�,

n

b ni
2. 303RT

  1981;

  and  H.

bna

      n

  b.,
2. 303RT

其他有关参数及数

据请参考文献 (H. C. Helgeson et al. ,
J. W. Johnson et al.，1992;E. H. Oclkers

H. C. Helgeson，1988;E. L. Shock et al.，1989，1992

D. A. Sverjensky et al.，1979)。

    (3)Pitzer方程

J. Tanger and H. C. Helgeson，1988;

C. Helgeson，1993;E. L Shock and

E. L Shock and C. M. Koresky，1995;

    基于Deby Hiilckel电解质理论所得出的有关活度系数的关系式均只适用于稀溶液。因
而1973年Pitzer引人了新的电解质溶液结构理论模型称为Pitzer理论，由Pitzer理论得到

半经验的Pitzer方程:

lnym=Z'F+Ima (2Bm8+ZCma)+Sm}(Zf-+Sma呱ca)

      +SSmema"Paa' m+}Zm}SSM}m.Cca (4.25)

              lnyx=Zx F+Sm}(2Bmcz+ZCcx)+S ma ( 2f..+S_ fk.C)

                  +SSmcm, f,+】Z!SSmeme Cc8                       (4.26)
    用于计算多组分电解质溶液的渗透系数和单个离子活度系数。其中，m为质量摩尔浓

度;Z为离子电荷，下标c表示阳离子，a表示阴离子;式中F和Z的定义见参考文献

(黄子卿，1983;李以圭等，1998) 0

    Pitzer方程的最大特点是其适用于广泛的浓度范围，特别是浓电解质溶液。
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4.5 多相多组分系统化学反应途径数字模拟

    多相多组分系统化学反应途径数字模拟是以Helgson为先驱。他所提出的部分平衡和
局部平衡的概念是多相多组分系统化学反应途径模拟的基础。有关多相多组分系统化学反

应途径模拟有两种类型，一类为平衡态模型，另一类为动力学模型。本节简述平衡态热力

学模型。动力学模型将在本章第五节中讨论。

    自20世纪60年代末Helgson提出第一个单途径平衡模型以后，相继有Moral和Mor-

gon (1972), Walery (1979), Reed (1982), Spycher和Reed (1989)等提出了各具特点
的新模型。

4.5.1 多相多组分系统与部分平衡

    多相多组分体系的最显著特征是其体系的非平衡和化学反应的不可逆特征。Helgson
(1968)的部分平衡概念使得近平衡态体系的化学演化过程可以用平衡态热力学模型进行

模拟。所谓部分平衡，是描述在一个非平衡体系中，存在有至少一种化学反应是热力学平

衡的，而相对于其他过程 (或反应)是热力学非平衡的。即虽然整个热力学体系是处于非

平衡状态，但其中部分化学反应是可逆的。

    一般在模拟多相多组分体系化学反应途径时，将液相中的反应视为平衡反应，固相与
液相之间的反应为不可逆反应。通过部分平衡的概念，可以用部分平衡反应来表达不可逆

反应。其中不可逆反应的相对速率由部分平衡反应所控制。

    Helgeson (1968 )部分平衡的概念，是模拟多相多组分体系化学反应的基础。

4.5.2 化学反应途径数字模拟

    在多相多组分化学反应途径模拟平衡模型中，Reed和Spycher的模型 (CHILLER)设
计精巧，计算简便，易于实现，适用性强，并成功地运用于地球化学的研究中 (Li Zegin

et al.，1999;Lu C. et al.，1991;G. S. Plumlee et al.，1994a, 1994b，1995;M. H. Reed

1983，1995;N. F. Spycher and M. H. Reed，1989)。

    Reed和Spycher拚弃了Helgeson等人用反应进程的偏微分来描述体系的反应进程，从

而在计算中避免了复杂的偏微分方程组求解，而是采用 “滴定”法的方式，用质量作用方

程和质量平衡方程来规定每一步反应的反应物和产物，实现了在计算机上做 “实验”，以

数字模拟地球化学系统化学演化过程。

4.5.2.1 热力学组分和次生物种

    热力学组分是用以表示多相多组分体系化学成分的一组组分，用离子，如H+，C1一，

SO互一，HS-, Na十，K+, A13+...⋯等，以及S'02和Hz0等中性分子表示。这些组分也称
为组分物种，以Ni表示总的组分物种数。

    次生物种，是存在于体系中除组分物种以外的其他溶解类型。Nj表示其物种数。
4.5.2.2 同时方程及其解

    (1)质量作用方程

    当一个给定成分的多相多组分体系处于平衡状态时，可用质量作用方程和质量守恒方
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程加以定量地描述。

    对于第j个次生物种，有质量作用方程:

=旦0,H  v9m+y;
miyi

=1,2,3 ...Ni,j二1,2,3-二Nj ) (4.27)

对于体系中的第k个矿物或气体相有质量作用方程:

                  Kk=nm0ik下  0iki/ay      k(k=1,2,3 ... N,) (4.28)

式中:Kj为由组分物种来表示的次生物种的方程的平衡常数;m‘和y‘为组分物种的摩尔
浓度和活度系数;mi和y;为次生物种的摩尔浓度和活度系数;凡是与固相和气相有关的
平衡常数。若为纯固相和气相，则a. =1o

    (2)质量守恒方程

对各热力学组分，可以写出下式的质量守恒方程:

M"=n.,[mi+尹ifm;l+于ik nk (4.29)

将 (4.27)式代入 (4.29)式则有
                                                                              +

‘=一L mi·军v +I }  / 1 1 mHiyyv+JJ] + y;Kj               k一 (4.30)

    这样由式 (4.28)和式 (4.30)就构成一套Ni + Nk个独立线性方程组，可求解出
从_，个未知的热力学组分的摩尔浓度 (mi)和n.,(溶剂水的质量)和从个未知的矿物的

质量。然后由式(4.27)可求出戈个未知次生物种的摩尔浓度 (mj)。所求出的这套组分
和矿物相，又可作为反应物，进行新的滴定，如温度下降 (或上升)，压力下降 (或上

升)，加人一定量的反应岩石、矿物、水及溶液等，循环往复即可模拟所研究体系的所有

可能的化学反应途径。

4.6 应用实例

    李泽琴 (2007, 2002)以中国云南西部上芒岗金矿床为例，应用CHILLERR软件包，

对上芒岗金矿床的成矿作用过程进行了化学反应途径数字模拟。研究结果表明，上芒岗金

矿床成矿作用过程化学反应途径数字模拟与地质事实高度吻合，与地球化学研究结果相互

印证，再现了上芒岗金矿床的成矿作用过程。

    上芒岗金矿床位于三江褶皱系怒江大断裂西南段，龙陵一瑞丽大断裂 (F,)南东盘，

上芒岗次级断裂 (F4)之中。赋矿地层为下二叠统沙子坡组 (Pis)和中侏罗统勋嘎组
(Jzm)。矿石主要有两种类型，硅质矿石和粘土质矿石;前者主要由石英和少量黄铁矿组

成，金品位平均为2x10-6;后者主要由伊利石、高岭石和黄铁矿组成，金品位一般为2x

10-6一4 X10一“。矿石中金呈次显微状态，主要元素组合为Au, Ag, As, Sb, Hg, Ba。矿
床以强烈的黄铁粘土岩化为特征，热液蚀变作用过程即是金矿化作用过程。根据热液蚀变

的矿物共生组合及其生成序次，将金矿化作用过程分为5个阶段:黄铁矿一石英阶段 (I);

镁贝得石一白云石阶段 (II);辉锑矿一石英阶段 (111 );黄铁矿一高岭石一伊利石阶段

(W); 网脉状石英阶段 (V)。其中黄铁矿一高岭石一伊利石阶段 (w)是金矿化的主成矿
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阶段。该矿床属于卡林型金矿床。

    所展示的成矿作用过程为:大气降水沿断裂带下渗，加热循环，获取成矿物质 (但不

排除有深源成矿物质加人的可能性)，形成起始成矿热液。成矿热液在构造作用的驱动下，

上升进人上芒岗断裂上部含水构造破碎带，并与下渗雨水混合而淬冷，形成沿上芒岗断裂

呈线状分布的早期硅化石英岩 (成矿阶段I);继而热液扩散进人下盘破碎带，与白云岩

反应，形成矿体下盘的白云石化。此后成矿热液上升充填裂隙空间，油于热传导而缓慢冷

却，成矿体系的温度由189℃降为165 9C，形成含辉锑矿的梳状石英脉 (成矿阶段111)。成

矿热液继续上升进人上盘碎屑岩破碎带，停积于构造揉皱的泥质岩，并与之反应，形成上

芒岗矿床金矿化的主体— 粘土质矿石。最后成矿残液逐渐冷却，同时伴随CO:的起泡，

形成晚期石英网脉 (成矿阶段V)，至此热液金矿化过程结束 (图4.1至图4.5)。
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              图4.4 成矿阶段 (W)— 成矿流体/泥质岩 (JZm)反应

在成矿热液 (meud)中，逐渐加人中侏罗统动嘎组 (JZ m.)泥质岩石40g，其固相沉淀产物可分为3个有序

的亚矿物共生组合:早期为高岭石 (44.78%)一石英 (50.95%)一黄铁矿 (4.12%)一炭质 (1.06%)

自然金银以及砷锑的硫盐;主期为伊利石 (27.15%a)一高岭石 (19.03%)一石英 (47.77%)一白云石

(2.07%)一菱铁矿 (3.94%)一重晶石 (微量)一黄铁矿 (微量)一自然金银，另外可有砷锑的硫盐和

辉铜矿 (痕量);晚期为伊利石 (27.15%)一高岭石 (19.03%)一石英 (47.77%)一白云石

(2.07%)一菱铁矿 (3.94%)一重晶石 (微量)一赤铁矿 (微量)一自然金银，黄铁矿被赤铁矿所取代

Q一石英;P9一黄铁矿;IIli一伊利石;Kao一高岭石;C一炭质;Dolo-白云石;Sid-菱铁矿;Bari一重晶

石;Hm一赤铁矿;Gold一金;Silvez--银;Stib-辉锑矿;Cop一黄铜矿;纵坐标表示沉淀出的矿物的质量，

                                      箭头表示反应进程方向

    由上述可见，上芒岗金矿床的成矿作用过程经历了:(初始)成矿热液与下渗大气降

水混合 (I) -+成矿热液与沙子坡组白云岩反应 (II)、成矿热液缓慢冷却 (111 )、成矿
热液与动嘎组泥质岩石反应 (IV)、成矿热液冷却致沸腾 (V)等5个演化阶段。模拟结

果进一步证实了上芒岗金矿床的热液成因。
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            图4.5 成矿阶段 (V)— 成矿流体冷却起泡 (165. 5--+145. 5 % )

在成矿热液 (lve,)由165℃冷却至145̀C，降至155.5℃时开始大量CO:起泡，典型的矿物共生组合为:

                              石英 (99.9%)一重晶石 (微量)

    Q一石英;Bari一重晶石;Sid-菱铁矿;纵坐标表示沉淀出的矿物的质量，箭头表示反应进程方向
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第5章 地球化学作用的过程模拟原理

    地球化学动力学 (geochemical dynamics)是以不可逆过程热力学原理为基础，应用化

学动力学 (chemical kinetics)和流体输运动力学 (fluid dynamics or hydrodynamics)的原
理，来研究地球化学体系化学演化过程及其机制的一门学科，它是继地球化学热力学之

后，随着地球科学的发展而形成的一门地球化学的基础理论学科。地球化学动力学研究包

含定量考察地球化学作用过程中物质和能量的输运、作用速度和机制，以及应用数学模型
描述作用的动态过程和相互制约关系。

    地球化学动力学主要涉及三方面的研究内容:一是地球化学作用过程动力学，如水一

岩相互作用、风化作用、成岩作用、变质作用和岩浆结晶作用等过程的速率、物质传输和

机制的研究;二是矿物结晶过程动力学，研究矿物结晶的速度，矿物内部的分带、缺陷、

有序气无序及扩散等问题，对恢复其过程的热历史有很大帮助;三是全球地球化学循环动
力学，研究元素 (碳、氧和硫等)在全球生物圈中循环的速率、机制和模式 (张哲儒，

1992)。

5.1 非平衡态热力学基本原理与不可逆过程演化方向分析

    经典热力学的基本原理指出:在平衡或近平衡条件下，不管体系的动力学机制如何，

发展过程总是单向地趋于平衡态。但是，由热力学第二定律可知，一切自发过程都是不可

逆的，因而其演变过程中所经历的状态都是非平衡的。当体系处于非平衡态时，用平衡态

热力学的原理就不能得到其不可逆过程演化方向的一般性结论，而需应用非平衡态热力学

对其不可逆过程的演化方向进行判断和分析。对于偏离平衡态不太远的体系可用线性非平

衡态热力学的过程判据进行判别分析。对于那些远离平衡态的地球化学体系的演化过程则

要用非线性非平衡热力学进行分析研究。

5.1.1 热力学流与热力学力

    体系发生不可逆过程通常是因为体系的某种性质的不均匀性而引起的输运过程。任一

不可逆过程可由下式来描述:

                                        J=LX                       (5.1)

式中:J为热力学流，是各种过程在单位时间由通过单位截面所输运的物理量的统称;

X是引起热力学流的体系的某种性质的梯度，称为热力学力。
    若在一不可逆过程中，同时存在一种以上的流和一种以上的力，则会发生不同过程的

藕合作用。如果体系热力学驱动力小，偏离平衡态不是太远，其热力学力和流的唯象关系

可用下述线性方程式表示:
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                          Jk=艺L,X,                            (5.2)

    该式称为线性输运过程的动力学方程。其中，几为第k种热力学流;凡为第l种热力

学力;L‘是由于第k种热力学力所产生的第l种热力学流的唯象系数;当l=k时，与或

L**都是单纯的唯象系数，L,则表示交叉唯象系数。
    如果体系远离平衡态，或者体系发生输运过程的同时还发生化学反应，则体系的演化

过程常常是非线性过程，其动力学方程一般可写为:

                      Jk=艺LkIX!+艺Lk,.X, X�,                      (5.3)
    因此，热力学流与力的关系式可用来表征体系偏离热力学平衡态的程度:①热力学流

和热力学力皆为零，体系处于平衡态，其过程为可逆过程，适用于孤立或封闭体系;②热

力学流和热力学力皆不为零的开放体系，边界条件迫使体系离开平衡态，于是发生宏观不

可逆过程，此时，如果热力学驱动力很弱，体系偏离平衡不远，热力学流与热力学力之间

满足线性关系，体系处于非平衡态的线性区;③当热力学驱动力不是很弱时，体系远离热

力学平衡态，此时热力学流是热力学力的非线性函数，体系处于非平衡态的非线性区。

5.1.2 线性非平衡热力学原理

(1)嫡产生与最小嫡原理

不可逆过程分析的起点是嫡产生。一般地，体系的总嫡变由两部分贡献组成:

                                  dS=diS+deS 一 (5.4)

    其中，deS为嫡流，是由体系与环境之间物质与能量的交换过程所引起的嫡变对体系
总嫡的贡献，其值可正可负;diS为嫡产生，是体系内部不可逆过程所引起的嫡产生对体

系总嫡的贡献，其值恒为正 (李如生，1986)0
    对于孤立或封闭体系的不可逆过程，由于deS二0，则有:

                                    dS=diS〕0 (5.5)

    这就是热力学第二定律的另一表达式，即自发过程总是向着嫡增加的方向发展，最终

达平衡，体系的嫡值达到最大值。

    对于开放体系的不可逆过程，则deS =A 0，有:

                                  dS=diS+deS                            (5.6)

    按照线性非平衡态热力学，由系统内部不可逆过程引起的嫡产生的强度，可定义为，二

diS/dz。单位体积内的嫡产生速率，，可写为:

                          ，=艺JkXk                            (5.7)

    其中几代表第k种不可逆过程的速率。整个体系的嫡产生率P为，的体积积分，即:

”=介dV，“ (5.8)

    其中尸是系统内部的嫡产生速率，等式对应于平衡过程，不等式对应于不可逆过程。

    如果系统内部的非平衡过程的非平衡程度比较弱，即在所谓的非平衡态的线性区，在

该区内热力学流大与力!Xk I之间具有线性唯象关系，则不可逆过程总是朝着嫡产生减

小的方向进行，到达定态时嫡产生最小。这就是线性非平衡态热力学中的一个重要定

理— 最小嫡产生定理。
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    按照这个定理，在近平衡的条件下，和外界强加的限制相适应的非平衡定态的嫡产生

具有极小值。这一定理反映了非平衡系统的一种惰性行为:当外部条件不允许系统到达嫡

产生为零的平衡态时，系统将发展到一个嫡产生最小的定态。在系统从非定态向定态发展

的过程中 (假定外部条件不变)，系统内部的总的嫡产生速率随时间减小，即有:
                                    dP/dt -,-- 0                              (5.9)

    其中等式对应于定态。定态是不随时间变化的极限状态。式 (5.9)即是线性非平衡
态热力学中过程演化方向的嫡判据。最小嫡原理表述了在非平衡态的线性区，不可逆过程

的自发演化方向。

    因此，由最小嫡原理可以得出如下结论;在热力学流和力之间满足线性关系的条件

下，非平衡的定态是稳定的。如果体系受某种扰动而偏离定态，则体系随时间的变化总是

沿着嫡产生减少的方向进行，直至嫡产生率dP/dt二0，体系回到定态。

    (2) Onsager倒易关系
    线性热力学的另一个重要结果是，当体系的热力学流和力是独立的，满足线性唯象关

系即式 (5.2)，则动力学系数矩阵具有对称性，即:
                                      Lkl=Llk                                            (5.10)

    该式称为Onsager倒易关系。Onsager倒易关系是微观可逆的结果，反映了运动方程的

时间反演不变性。

    Onsager倒易关系具有普适性，表明线性非平衡态热力学和平衡态热力学一样可以产
生与特定的微观模型无关的一般性结果。从实践的观点看，Onsager关系的重要性还在于
它大大减少了实验分析的困难和工作量。因为虽然线性唯象关系恰当地关联了各种缓慢的

不可逆过程，它们的应用仍有很多困难，有了Onsager关系，为确定唯象数所需确定的唯
象系数的数目大为减少，所需的实验工作也大为简单。Onsager倒易关系使得体系演化的
动力学系数由 zn个减少到 (n2 + n) /2个。

5.1.3 非平衡态非线性热力学原理

    非平衡态的非线性区与线性区的一个重要差别在于:后者是接近平衡的，因此不论该

体系演化的动力学机制如何，其演化过程总是单向地趋于平衡态或者在一定程度上类似于

平衡态的定态，可以用热力学函数，或尸来表征。但是对于远离平衡态的非线性非平衡体

系的不可逆过程不适用，不再具有普适性的演化规律，必须寻求新的热力学判据。

    (1)超嫡产生率与非平衡定态的稳定性判据

    在平衡态热力学中，热力学第二定律规定了体系演化的不可逆过程发展的极限状态为

平衡态;在非平衡态的线性区，最小嫡产生原理保证了体系演化的不可逆过程发展的极限
状态为稳定的定态。若以平衡态作为参考态，非平衡态线性区的定态则是对平衡态的偏离

(偏离最小)。这是由于体系消耗了环境的能量而转换为体系内部的嫡产生所引起的。

    类似地，在分析非平衡态在非线性区的不可逆过程的变化特征时，考虑远离平衡态的

热力学体系对定态的偏离，用超嫡产生率S=P来描述:

dt( 2 SZs)=f, I一革"Ji'S(0 T)·I SJk吟)IdV
f} } SJk .二*dV=Szp (5.11)



式中:SJ、称超热力学流 (简称为超流);SXk称为超热力学力 (简称为超力);Sy为超嫡
产生率。

    在局域平衡成立的条件下，8's < 0，根据Lyapounov稳定性理论 (李开泰等，1986;
王江海等，1993)，可以选取S'S 为体系的Lyapouno、函数，氏p的值可以分别为:

          ,,, 1_，。 、 _， d，1_，。、 ‘_， ，1_一 。、、二 ，， _ 、，，，_，_，_，，~一 .，、_，
    1)当令62s ----。，3}p二杀(去-S ̀S)>0时，体系是稳定的，因为此时Sts的值在扰动
          一 2--一 ’一x一 dt、2-一产-一 J’., - 11- 1，~/咬~一‘U一曰‘二wiuy}

之后逐渐重新趋于零，即扰动态逐渐回到定态;

    ，、 、，，1，，。 _八 ，。 d，1，，。、 八.， 。， 。一，、一，。 ， 、，d，1_，。、 ，.，‘
    2)当-S̀S - O,S,p 二-(-S̀S) <0时，体系是不稳定的，因为-(-S ̀S <0将
    一/一 2-- 一一’一‘一 dt、2-一2 一 『’J’『，习、~一’-- l’~'廿 dt、2“一尸

使s2s的值越来越负，即体系的状态将越来越偏离定态，或者说定态对这样的扰动是不稳
定的。但是，可以因形成耗散结构而稳定化。

3)当1 s22、二0,*，=影2 s 2s卜”时，体系处于临界状态(支、。
    上述3种情况即称为非线性非平衡热力学稳定性的一般判据，也称为超嫡判据。Szp

为正、负或零，取决于体系演化动力学的具体内容。

    (2)耗散结构与自组织

    由一般嫡判据分析可知，当体系远离热力学平衡态时，即在非平衡态的非线性区，若
体系偏离平衡态超过某个临界距离，非平衡定态有可能失去稳定性。在发生不稳定性之后

的可能行为可用以下一般的动力学方程式来讨论:

                                  dx/dz=.f(x,A) (5.12)

    当体系的状态接近于平衡时，人值接近于临界值d}，最小嫡产生原理保证非平衡定态

的稳定性，体系不可能自发产生任何时空有序结构。而当体系远离平衡态时，人值超过某

一临界值A,，导致处于定态的体系失稳并演化到与原来定态结构上 (时空结构)完全不
同的新的稳定态。普利高津把这种建立在不稳定之上的新的有序稳定结构叫做耗散结构。

    可见，耗散结构是在体系远离平衡的条件下，系统与外界环境交换物质和能量的过程

中，通过能量耗散过程和内部的非线性动力学机制形成和维持的宏观时空有序结构。耗散

结构是非平衡定态失稳和演化的结果，因此耗散结构的形成过程是一种导致时空结构有序

化的自发过程。所以也把这种非平衡体系中由于非线性动力学机制引起的时空有序结构的

自发过程称为自组织过程，耗散结构也称为自组织现象。

    应该注意到，耗散结构所描述的是宏观的时空有序结构，这种有序只有在非平衡条件下

通过和环境之间的物质和能量交换才能实现。而另一类有序结构为微观尺度上的有序结构，
如晶体的点阵结构。这种有序结构可以在平衡的条件下形成，并可以在平衡的条件下稳定。

    对于远离平衡的体系，热力学分析只能从原则上说明非平衡体系发展中可能出现不稳

定性，并由此导致产生时空有序结构的自组织现象的可能性，并不能确定到达和超过不稳

定临界点后体系会发展到一个什么样的状态和结构。为此必须进行具体的动力学过程分

析，在数学上，对应的动力学速度方程是一个 (组)非线性方程。

5.2 地球化学动力学过程

地球化学动力学过程包括化学反应动力学过程、流体输运动力学过程，以及化学反应
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一流体输运祸合动力学过程。下文介绍内容主要来自中国科学院地球化学研究所 (1998),

赞崇文等 (1993)、王江海 (1992)等文献。
    地球化学作用是一种开放的、非线型性复杂系统，定量模拟地球化学演化过程的时空

演化特征及其动态藕合机制是地球化学动力学的核心课题。在这一方向已进行了大量的研

究探索，建立了多种描述具体地质过程的动力学模型，并进行了数值模拟。

5.2.1 化学反应动力学

5.2.1.1 化学反应速率与化学反应动力学方程

    化学反应动力学方程主要以速率方程的形式表达。

    化学反应一般的化学计量表达式可表示为:

I v; Yi=0

式中:。‘为化学计量系数;Y;为参加反应的物质。。‘对产物为正值，
反应速度定义为:

            (5.13)

对反应物为负值，其

R=玺
      dt

1 d l Y,]
”， dt

(5.14)

式中:e为反应进程度，定义为:

                          e(，)={〔Y;]一〔Y;]。}/。‘

当离开平衡状态时，

      吐二R=
            dt

总反应速度为:

R;一R,=kf(T,P)簇[Y,〕一’‘一k,(，，”)a[Y;]0i      (5.15)
显然化学反应速度方程是非线性的。其中Rf和R，分别正、逆反应速度，[矶〕的指数叫做
该反应对物质i的反应级数，。‘二1称为一级反应，。、二2称为二级反应，其余类推。

对于一级反应速度方程为:

dA
-犷一 = k IA !一
dt

(5.16)

对于简单可逆一级反应A二B，速度方程为:

dAdt=一dBdt=‘·[A]1.0·“一〔B] 1.0 (5.17)

对于不可逆二级反应，速度方程为:

dA
份下- = 一 klA I-
dt

(5. is)

对于简单可逆二级反应，速度方程可有下列5种形式:

  k十【A] 2.“一k_[C]‘·“

  k,, [A]‘·“[B]’·“一k-[c]‘·”

一瓮=‘+[A] 2.0一‘一〔C ] 2.0 (5.19)

k+ [A]’·“[刀]‘·“一k-[c]

k+ [A]"o[B]"”一k_ [C]，·”[刀]‘”
5.2.1.2 化学反应速度理论与化学反应速率常数

    地球化学反应速率的获得一般有3个方面的途径:一是实验测定，其指导思想是唯象
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方法，即力图将一个体系的反应速率与体系的可观测的宏观物理量 (如成分、温度、压

力、体积和时间等)联系起来，用宏观参数表达其速度常数，根据体系的不同，可分别采

取初始速率法、唯象速率的积分一弧立法、弛豫法、多级反应方法等;二是通过分子结构

理论，由单相的性质推导出多相反应的速率及其机制，即在原子和分子的级别上，了解反

应进行的本质;三是精细矿物学工作，获得矿物的精细结构、缺陷、内部分带及有序无序

的分配等方面的性质，以推导出矿物晶体生长及物质扩散的速率及机制。第一个和第三个

途径分别属于实验地球化学和实验矿物学的范畴，不在此讨论。这里主要涉及与速率理论

有关的第二方面的内容。

    反应速度理论主要有 “碰撞理论”和 “过渡态理论”。

    (1)碰撞理论

    碰撞理论是在分子运动论基础上，接受了阿累尼乌斯关于 “活化分子组”和 “活化

能”的概念而发展起来的。以简单反应A+B-.C为例，认为A和B分子的碰撞接触是发

生化学反应的前提，而且只有那些能量较高的活化分子组的碰撞即所谓 “有效碰撞”，并

能满足一定空间配置几何条件时反应才能发生。

    反应物分子的碰撞以乙，代表A和B两种分子在单位时间、单位体积内的碰撞数，并

称为碰撞频率;nA和n，分别代表每毫升中A和B的分子数;心，代表A和B分子半径之

和;V代表分子平均相对速度;M代表分子量，从 与叽 分别代表分子A与分子B的分子
量，则据分子运动论求得:

ZA。二nAnBdABTr V=nAnBdABA/8-rrRT (M  + M.)   /(mL二)
          =ZAB CA CB(mol/L·，)

式中:ZAB为当认=C，二1 mol/L时，每升每秒内A和B发生碰撞的摩尔组数。

(5.20)

有效碰撞频率是指活化能指数ZAR在总碰撞数ZA。中所占比例，即有效碰撞频率为:
Z.̀o    r  1 ‘ :

    丹口 . 几 一 孟二 】 1， 一 节二

歹万 =}石下e“’‘aL'=e“‘
~ 月召 一 诬t止

(5.21)

因此有:

2*AB=ZAR·e-aT (5.22)

从而反应速率为:

V=ZAR Z 0，e  - IFTABC ·CA Cl

它与质量作用定律应用于简单反应A十B--+C所得速率方程

k=Z0e                           -)TABC

                  (5.23)

V二kCAC，相比较得:

                  (5.24)

 
 
 
 

一一

E
-RT
 
 
 
 

-
 
 
 
 

e 
 
 
 
 
 

.

    (2)过渡态理论

    过渡态理论，又称为活化络合物理论。它认为在一个反应中，先形成一种过渡态物质

不稳定的活化络合物，这种活化络合物一方面能迅速地与反应物达到热力学平衡，另一方

面可分解为产物，化学反应的速度就是单位时间、单位体积内活化络合物分解的量。

    反应式可写成:

                              A+BC =A ...B...C-CAB+C                      (5.25)

式中:A, B, C各代表一个原子，⋯代表不稳定结合。由A与BC反应生成AB +C的反应
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速率主要由A + BC反应形成活化络合物A...B...C的速率决定，其反应速度为:

dNA
NANB乒〔’今(,) exp(一恙)dP

4AYB'N   I-L"                   glnI

式中:凡和凡为A和B的分子数;q，和4B分别为A和B络合物的配分函数;

(5.26)

为除反

应模外络合物所有其他模内能量分配的配分函数;K(r)为穿透系数;
YMAMB/(MA+MB);P为反应动量。其反应速度常数为:

拜二dx/P, u,二

K(T)
qAB[. P。
— I_ , A(,) expl一
9AgB"'拼n

      z

和 )“” (5.27)

    若以平均穿透系数K近似代替速度常数K(r)，并用单位体积和摩尔配分函数Q=4A/
( VN6)，(5.27)式可近似为:

K(T)”
                          + +

exp(一箭)K (5.28)

    这就是艾林方程，它表明利用反应物及活化络合物的结构数据就可计算出反应的速度

常数K(T)。

    过渡态理论可以运用于气相、液相和复相反应，目前地球化学中的反应动力学理论主

要建立在过渡态理论上。

5.2.2 流体输运动力学

    (1)多孔介质中的均质流体动力学模型

    多孔隙介质中的流体可当作连续介质处理。当流体的流速较慢时，流体的运动服从达

西定律，此时，流体渗流速度与压力梯度呈线性关系。这种流动称为达西型流，把所有偏

离这种线性关系的流动称为 “非达西型流”，显然非达西型流是非线性的。

    均质流体在孔隙介质中的运动，当其为稳定的慢速流动时，可用达西定律来描述，其

动力学方程如下:

    质量守恒方程:

a，二 、 。 。
下l，脚)+V ‘P4=U
口公

(5.29)

动量守恒方程 (达西定律):

        K ，，。
4=一一 .}vr 一Pg)

          林
(5.30)

能量守恒方程

at(CET)+D·(P9弓T)=0·(KEDT) (5.31)

式中:。为孔隙度;=P为流体密度;K为渗透率;A为流体赫度;P为流体内压力;g为重

力加速度;CE为等效热容;Ci为流体的定压比热容;K。为等效热传导系数;T为温度;
9为流体速率。

    在上述动力学方程中，与介质有关的参数如介质热导率、渗透率和孔隙度等在一定规

模的地球化学区域内是可变的;但在实际研究工作中，我们可以采用Boussinesq近似法
(焚崇文等，1993)进行研究，即将研究区划分成若干个小区，在每一个小区中上述参数

视为确定的值。也就是说，上述参数是分片定常的，可以从微分号中移出。由于研究区内
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温度的不均匀性所导致的流体密度的变化率川t或Op均较小，也可从微分号中移出。于
是 (5.29)式、(5.31)式分别变为:

        甲·q二0

        K ，__
q=一一 .}vr一pgK)

          拼

(5.32)

(5.33)

。 aT 。 _ ， ，，_，，
(J E -,+P-jq v I=八E v一L

        口乙

    (5.34)式表明，热液流体的驱动力除内压梯度OP外，

力gpKo

                    (5.34)

尚有由密度变化引起的热浮

    此外，流体密度是温度的函数:

                    P=Poll一。(T一To)一6(T一To)2]                 (5.35)
式中:P。为几时的参照密度;a, 8为常数 (热膨胀系数)。
    (5.32)式、(5.33)式、(5.34)式、(5.35)式构成了多孔介质中热液运动的完整

动力学方程。不同的热液成矿作用体系，除表征热液和介质特征的动力学参数不同外，还

在于不同的边界条件和初始条件。

    (2)断裂裂隙中的流量动力学模型与双扩散对流理论

    双扩散对流是指由于热扩散和物质扩散的双重扩散所引起的流体对流运动。当流体中

受热不均匀而存在温度梯度、成分不均匀而存在组分的浓度梯度，并且由于温度梯度引起

的密度梯度和由于浓度梯度引起的密度梯度方向相反时就会产生双扩散对流。流体沿陡倾

断裂裂隙的流动可简化为两个直立无限大平板之间的运动。热液流体的温度和浓度梯度均
平行于此平板。此时，热液流体运动的动力学方程组如下:

    连续性方程 (质量守恒方程):

                                      divv==0 (5.36)

    运动方程 (Navier-Stokes方程):

                a，‘ 、 J田a(oa) J，a ‘， aT     ac _ ，___、
              -(0(P)一气毛二公专誉二+诱 二,17一。0̀  (p+ag 一acg =0       (5.37)
              at‘一了’ ay az 一az ay 一 ，’~ ay 一。aY 一 、-一 /

一KOT =0 (5.38) 
 
 
 

一
打
-刃

亚
瑟

热传导方程:

扩散方程:

·器acaz ay一豁aCay az一”△“=” (5.39)

aT
-at

韶
一决

    状态方程:

                      P=Poll一a(T一To )+ac(C一Co) ]                 (5.40)
    上述动力学方程组中包含一系列表征热流体物理特征的参量，如流体的密度p，豁度

系数v，扩散系数D，定压比热容C，热导率K，热膨胀系数a，溶质膨胀系数ac，在实际
研究工作中，根据NaCl电解质水溶液的性质，并利用动力学参数的偏摩尔数或表观摩尔

数及矿物气液包裹体的成分计算可得到上述动力学参数的值。

5.2.3 化学反应与流体输运祸合动力学模型

    针对地球化学作用多为多重藕合过程，如物质的输运、化学反应、流体运动以及热质
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传输等，对这样的复杂系统进行模拟必须解决多组成祸合过程的处理问题。近年来这一领

域做了大量的工作，以Lichtner (1985 , 1988, 1993, 1992a, 1992b) , Lichtner and Bino

(1992 ) , Steefel和Lasaga (1994)的工作最具代表性。以下以Steefel和Lasaga的研究成

果为例作一简要介绍。

    下面一组质量守恒微分方程描述在多孔介质中流体流动与围岩发生化学反应的地球化

学过程:

a((PCi )
    fit

+甲(Jdisp+Jsdv+Jdiff )=Ri (i=1,2 ...Ntot)

式中:职是孔隙度;N,o,是流体中溶解类型的总数;Ci为溶液中溶解类型

Jdisp ,  Jdi。和Jsdv分别代表渗透、扩散和对流通量，分别为:
                                      Jadv二/.cci

                              几isp二一Dh ̀7 Ci

                              儿itf=一D*0C

      (5.41)

的体积浓度;

(5.42)

(5.43)

(5.44)

式中:W为达西流量;N-=}pv,。为流速;D,,和D*分别为渗透系数和扩散系数，可合在

一起写作Do R‘是溶解类型i的总反应速度，可分成非均相溶解一沉淀反应速度R黔和均

相反应 (溶液内部反应)速度R 8q，有

                                Ri=RnunRi+R势 (5.45)

    非均相反应速度Rmin更进一步写成:
                Nm

丑mmRi=一YL.r vimym

式中:下二为矿物m溶解或沉淀的反应速率，沉淀反应定义为正值，

vi。是组分i在矿物m中的摩尔数;弋是含有组分i的矿物的总数。
    这样方程 (5.40)可简化为:

              (5.46)

溶解反应定义为负值;

a((PC;)
    ac

+0 (Iucj一DOCK)=R0"0+R8q

    由方程 (5.43)，在给定一定的初始条件、边界条件和有关的常数时，

多种作用的固定条件下流体流经岩石时发生的地球化学过程。

    溶液中的均相化学反应一般比矿物与溶液内的均相化学反应要快得多。

程数，将溶液中溶解类型分成两组，一组是主要类型，另一组为次生类型，

      (5.47)

可模拟在考虑

为减少独立方

这两个组的划

分不是唯一的，可以指定含i组分的任何类型为主要类型，两者的联系如下:
        Nc

”‘=直v}jAj
式中:人和A‘分别为主要类型和次生类型的分子式，v。为主要溶解类型I在1 mol
型中的摩尔数;N,为系统中主要溶解类型数。

(5.48)

次生类

5.3 应用实例— 成岩作用中流体一矿物反应的动力学模型

    成岩过程中活性元素的地球化学行为实质上受流体一矿物反应的控制，因此在时空坐

标系上定量地描述成岩过程中流体一矿物反应，可以揭示成岩过程中流体与矿物相互作用
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机理、探讨活性元素的地球化学行为 (倪师军等，1995 )

    所谓成岩作用中流体一矿物反应，是由于流体流人岩石中，流体与矿物之间原有的平

衡遭到破坏，矿物发生新的组合，相应地流体也发生成分的变化，直到流体与矿物处于

新的平衡状态。一般地，在流体与岩石反应过程中，存在两种不同的反应:络合离子之

间的可逆非均匀反应及流体与矿物之间的不可逆均匀反应。倪师军等 (2002)应用准

态一化学反应一时空连续法对拖市油田的含油地层下古近系新沟嘴组地层岩石的成岩作

进行了模拟。

    拖市油田赋存于新生代江汉盆地，其储油地层储油层为古近系的新沟嘴组湖相砂岩，主

要岩性为砂岩、粉砂岩、粉砂质泥岩、油页岩、泥岩、泥质膏岩层。其中砂岩储油层主要为

长石杂砂岩。物质组分为:石英41%一69%，长石24%一51%，岩屑2%一5%，基质4%-
7%。随埋深的增加，胶结物含量增高，变化范围为3%一46%。胶结物主要为石英、长石、

高岭石、伊利石、石膏、方解石、白云石等。长石杂砂岩埋藏深度为3200一3500 m。孔隙度

9%一巧%。其主要的成岩特征表现为钾长石、钠长石碎屑被溶蚀，同时沉淀出石英，少量
长石、碳酸盐石膏、粘土矿物 (主要为高岭石、伊利石)等呈胶结物或呈碎屑颗粒的生长

边。长岩杂砂岩的成岩作用过程可分为3个阶段:早期成岩作用阶段为钾长石、钠长石溶

蚀，沉淀出石英作为矿物碎屑的生长边，蒙脱石转换为伊利石，局部有微量方解石胶结

物，埋藏深度为500一1500 m。中期成岩作用阶段表现为钾长石、钠长石进一步溶蚀，大

量的石英为生长边/胶结物，蒙脱石转换为伊利石，埋藏深度为1500一2300 m。晚期成岩

作用阶段的特征主要为石英碎屑颗粒和呈胶结物的石英的溶蚀，蒙脱石完全转变为伊利

石，埋藏深度为2300一3500 m。这些成岩作用的数字模拟结果见图5.1至图5.6.
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成岩流体的主要离子形态随着埋藏深度增加的变化曲线

    由这些图可见，在早期成岩阶段，孔隙流体呈弱酸性，致使钾长石、钠长石溶解，因

而释放出K' , Na + , Al + , Si02(eq)进人流体 (图5.1)。由于成岩流体中K十，Na' , Al十，

Si02}eq)的增加，而使得石英、高岭石、伊利石沉淀 (图5.2)。在中期成岩阶段的初期，
由于有较高的H十浓度而使有机物分解 (图5.3)，并导致钾长石、钠长石进一步溶蚀，大
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量的石英为生长边/胶结物，蒙脱石转换为伊利石 (图5.4)。晚期成岩作用阶段，由于孔

隙流体呈弱碱性 (图5.5)，钾长石、钠长石在弱碱性条件下稳定，仅伴随有石英和粘土

矿物的沉淀 (图5.6)。当埋藏深度大于3000 m时，孔隙流体转变为钠长石饱和、石英不

饱和而导致钠长石沉淀、石英溶蚀。可见模拟结果与野外调查及岩石岩相学研究结果高度

吻合，展现了成岩作用过程中流体一矿物相关作用的历程。
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图5.6 晚期成岩作用模拟结果，成岩作用过程中，

成岩矿物的反应速率随着埋藏深度增加的变化曲线



第6章 化学元素的活化原理

    化学元素自形成之日起就处于不断的演化之中，元素演化的根本原因在于元素在一定

的条件及作用下发生了活化。化学元素的活化是指元素在各种内外界条件作用下引起元素

发生变化的过程，该过程使得元素由原来 “死”的、不活动的状态变为 “活”的、活动

的状态，进而使元素可以以各种形式进行迁移、变化。元素活化的根本原因在于元素从外

界获得了一定的能量，在外界能量的作用下，元素原来稳定状态被破坏，导致元素活跃起

来。本章主要就化学元素的活化问题进行探讨。

6.1 化学元素的存在形式

    化学元素的存在形式复杂多样，不同的研究者从不同的角度进行了探讨。本书以不同

介质为对象分析元素在不同介质中的存在形式。

6.1.1 元素在流体相中的存在形式

    元素在水流体相中有多种存在形式，首先它们可以按基本单位和聚合体的大小分成颗

粒物、胶体、絮状物和分子，在真溶液中则仅包括分子和离子。由于水溶液中的水分子

H2O在任何条件下都会发生一定程度的电离，生成H+和OH一离子，因此离子在水溶液中

就有与H+或与OH一结合的倾向性。根据这种倾向性将离子分为两种:倾向与H+离子结

合的为酸性离子，倾向与OH一结合的为碱性离子。离子的酸碱性强弱与它们的离子电位

有关。

    天然水一般含有可溶性物质和悬浮物质，且可溶性物质成分十分复杂。由于各水体所

处的自然环境不同，所含的化合物也就不同。从宏观看，化学元素在水体中以真溶液、胶

体或悬浮状态3种形式存在。真溶液的特点是粒径小于1 nm，透明，扩散很快，超显微镜

下也看不见;胶体的粒径在0. 1 Rm一1 nm之间，扩散极慢，光照下可看到浑浊;悬浮体

的粒径大于1 Jim，不能通过滤纸，不扩散，肉眼可见浑浊。
    从微观上看，水体中物质存在形式有以下几类:

    1)游离离子和水合离子，如NH4 , K+, Na+, Mg (H20)e+, Fe (HZO)6+, C1一 ,

HCO3 , COs一 , SOa一等;
    2)无机络离子或无机络合物，如Fe (OH )2+，CdCl十，Hg (S04);一，Ag ( S04 )夏一，

Cu(C03):一，AIF-4，AI C131   6一，CaH2po4'，MgH3 Si04，CaH2 Si04等;
    3)有机络合物或鳌合物，如RCOOM和氨9赘合物等简单有机配位体形成的络合物;

    4)金属与大分子有机物相结合形式，如M一腐殖酸、M一多糖、M一类脂聚合物等;
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    5)高度分散的胶体形式，如Fe00H, Fe (OH),, Cr, Mn, Al等水合氧化物溶胶，
各种硫溶胶、硅酸溶胶等;

    6)吸附形式，主要是吸附在胶体上或粘土上，离子、氧化物、碳酸盐、硫化物等都

可以以吸附的形式存在;

    7)与活的生物体相结合形式，如含碘的藻类、海带、富集镐和铬的贝类、富含钒的

海生生物等。

    上面7类中，水合离子和络离子是主要存在形式 (表6.1)。其中Na'，K+，Ca z +，
Mg z+ , Cl- , S02- , HCO3 和C优一等8种离子是天然水体中构成矿化度的主要物质。在
一般情况下，这几种离子在水中占全部化学组成的95% 99%。这些离子在水中的积累过

程称为天然水的矿化过程。海水的组成与淡水有所不同，最主要的特点是盐分含量很高，

同时成分比淡水更复杂。组成海水的十大主要元素是:0, H, Cl, Na, Mg, S, Ca, K,

Br和C，它们的总量占海水中溶解盐类的99.9%以上。

表6.1 天然水体中的离子概况

类别 阳离子 阴离子 浓度的数量级

I

Na+ HC03

n mg/L到n x 105 m岁L

K+ Cl

Ca z + S02-

Mgt + HSio丁

n

NH4 F-

0. 1 mg/L到nm留L

Fe + N03-

F,31 C03

Mn 2 +

III

Cu2+ Hs-

<0. 1 mg/L

Zn2十 B02

Nit + N02 -

c02 + HPO4-

A13十 HZ POa

Crz十 Br-

I-

    严格地讲，水中真正以简单无机离子形式存在的元素是很少的，大多数是水合离子，

无机络离子的形式也极为普通。因为水中含有多种配位体，其中较重要者是H20, OH一和

C1一，其次是SO'-, CO3'-, HCO3 -, F-, Br-, HZPO4 , HSi02等，几乎所有重金属和半
径较小的碱土金属和碱金属，原则上都可以形成各种稳定程度不同的无机络合物 (表
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6.2)。水中有机络合物最主要的是金属与腐殖酸形成的络合物。

    胶体存在的形式有特别的重要性。因为胶体粒径小，而且都带电荷，吸附能力强，常

成为污染物质迁移的载体，对污染物在食物链中的循环和富集都有密切关系。

表6.2 水中某些元素的溶存形式

元素 主要溶存形式 固相形式 }元素 主要溶存形式 固相形式

H H20 一} Mg Mgt十，Mgs04 硅酸盐

一   A13* ,Al(OH)2十

AL(OH)2 ,AL(OH)4
All S'201 ( OH),B B(OH)3 ,B(OH)4

一
Si(OH)4，

SiO(OH) 3
Si02C HC03 , C03 , C02，

      有机碳

CaC03 , M薛03，

CaMg(C03)2

N
NZ, N03 , N02，

  NHa，有机氮 一 HP04一，Po3a一，
H2PO4 ,H3P04

Ca3 (P04) 2

一 S02一，HS040
H20,02,504一，C03
  等含氧阴离子

IFai C1-F F一，MgF十，AIF2十

{ K K* 硅酸盐Na Na' 碳酸盐

一 Ca Cat * , CaS04 CaCO3 ，硅酸盐Ba Bat * BaS04,BaCO3

} Br Br-Cr Cr3十，Cr(OH)3 ,CIO二-

_一 I一，103Mn
Mn 2 + , MnCl+，MnS04，

Mn(OH)2,Mn(HC03)2
Mn02,Mn00H

一
HAS02一，H2 As04，

H3 As04 , As(OH) 3，

H3 A803 , H2 As03

Fe
Fe(OH)2十，Fe(OH)2

Fe(OH)犷,Fe(OH)4

Fe00H,

Fe(OH)3

i一 H邪124',H薛12

HgC13 , HgCl +
HgOCo Cot + , COC03 , COS04 Co00H

一
PbC03,PbCl+

PbC12 , P62 +
Pb02 , PbCO3Ni Nit + , NiC03, NiS04

}Ag AgC12, AgC13一，Ag+
Cu

Cu(OH)十，Cu(OH)2

  CU(CO)了,Cu2+
Cu(OH)2，

Cu(OH)CI 一
CdCl+ ,Cd2+ ,CdCl2，

      CdC13

一
U02(OH)3，

U02 ( C03) 3
铀的水解产物

Zn
Zn(OH)2 ,Zn(OH)十

ZnZ十，ZnCl十，ZnC03
ZnZ ( OH) Z C03

}Ra Ra * , RaS仇

(据樊邦棠，1991)

6.1.2 元素在固相中的存在形式

    元素在固相中的存在形式基本能反映固相形成时的物理化学环境。因此研究元素的存

在形式可以作为判断已发生过的地球化学作用的条件、元素迁移一演化历史特征的依据。

    从地质意义来看，元素的赋存形式主要有独立矿物、类质同象、超显微混人物、吸附

和与有机质结合的s种形式 (韩吟文，2002)0



6.1.2.1 独立矿物形式

    独立矿物是指能用肉眼或能在显微镜下进行研究的矿物，粒径大于0. 001 mm。对许多
造岩元素及相容微量元素而言，独立矿物是其在自然界重要的存在形式。如Si, Al, 0,

K, Na, Ca等造岩元素可以形成广泛存在的石英、长石等矿物;Fe, Cu, Pb, Zn等容易

形成黄铁矿、黄铜矿、方铅矿、闪锌矿等常见矿物。

6.1.2.2 类质同象形式

    类质同象，或称为结构混入物，是指不同的元素或质点占据相同的晶格结点位置、而

晶格类型和晶格常数不发生明显变化的现象。在类质同象中，当微量元素进人主元素的晶

格后，如不通过破坏矿物晶格的手段，采用机械和化学的方法都不能使两者分离。类质同

象是自然界普遍存在的一种现象，许多微量元素都会以不同形式的类质同象形式存在。如

稀土元素矿物中，稀土元素之间可以产生类质同象，甚至完全类质同象。在橄榄石中，Fe

和Mg可以形成不同程度的类质同象 (Mg, Fe) Si04，当只有Fe时，形成铁橄榄石;当
只含有Mg时，形成镁橄榄石。

    类质同象是元素共生组合形式之一，它决定着矿物形成的可能性及其成分的复杂性，
也决定了微量元素的分散与富集。例如，碱金属元素Rb的克拉克值 (150 x 10-6)与Zr
的克拉克值 (170 x 10 -6)差不多，但Rb几乎完全处于分散状态，而Zr则形成独立矿物

错石，以副矿物形式产出于岩石中。无论常量元素还是微量元素都可以发生类质同象，这

决定了自然界几乎没有纯化合物。研究类质同象的意义很广泛，下面介绍其中的几个

方面:

    (1)确定了元素的共生组合

    以岩浆岩为例，大部分微量元素在不同类型岩浆岩中的结合一分配规律受类质同象规

律的控制，如:Ni, Co, Cr等元素主要集中在超基性岩中，这与在超基性岩中Fe和Mg
矿物的大量结晶析出有关;在酸性岩中，Li, Be, Rb, Cs, 11, Ba, Y, W, Sn, Pb元素

含量的高低往往与K, Na, Si矿物的富集有关。在各类岩浆岩中微量元素的含量高低及其

变化实际上反映了元素间的结合规律。微量元素和常量元素的组合及微量元素对常量元素

的依赖主要受类质同象规律的制约。

    又如在沉积岩中，绝大多数微量元素在页岩和粘土类岩石中有较高的丰度，这是因为
粘土矿物的成分比较复杂，晶格构造比较松弛，在多种晶格构造位置上可以容纳不同类型

的元素。当然，某些元素在其中的高含量也可能与粘土矿物有较强的吸附能力有关。相对

上述规律的例外情况是:S:与Mn等元素显著地富集在碳酸盐类岩石中，这主要是Sr 2+和

Mn 2十类质同象置换Ca，十和Mgt+的结果。
    (2)决定了元素在共生矿物间的分配

    元素在同一岩石中各组成矿物间的分配往往是极不均匀的，这种不均匀分配受结晶化

学和热力学多方面因素的控制。可归纳为主要受类质同象规律和分配定律的控制。

    岩石中元素在不同矿物中分配的差异很大，以花岗岩中元素的分配为例，Si, Al, K,

Na, Mg, Ca等元素是硅酸盐矿物的主要成分，但它们在不同矿物中的含量不同。微量元
素Ba, Rb, Cr, Pb, Zn在不同矿物中的含量差异取决于它们是否能与各矿物中主量元素

间发生类质同象置换。如Ba和Rb在硅酸盐矿物中主要呈类质同象置换K，因此在富K的

长石和黑云母中Ba和Rb的含量也高。由于在黑云母、角闪石和磁铁矿中Zn和Fe可以在
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同一个晶格构造位置相互置换，Zip的高含量也因此出现在这些矿物中。Ba和Rb在各矿

物中的含量与K同起伏，Zn在各矿物中的含量与Fe共消长 (表6.3)0

表6.3 花岗岩主要组成矿物中部分元素的含， (WB/%》

氧化物 石英 (。) 长 石 黑云母 角闪石 磁铁矿

Si02 >99 62.79 -65.76 33.06 -43.43 42.05 -53.94 0.15-2.73

TiO2 0.048 一0.09 一3.60 0.05-2.20 0.04-0.50

A12 03 0.042 17. 80 - 22. 12 11.95 -22.13 2.42~14.69 一1.40

K20 2.98~16.15 5.12一9.07 0.12~1.53 0.02-0.17

Nat 0 0.44-8.44 0.20~1.53 0.54-2.05 0.00 -0.41

FeO 0.007 0.03-2.93 18.27一28.99 5.61~18.17 李99%

Mg0 0.008 一0.10 0.46一11.51 9.72-22.42 0.03-3.63

BaO 0.11 -0.98 0.02~1.57

Rb20 一3.30 0.以 -0.30

Cr2 03 一0.015

    (3)支配微量元素在交代过程中的行为

    在热液作用下岩石常发生交代变质过程，该过程中系统是开放的，有元素的迁出和带
入。在常量元素发生迁移的同时与常量元素发生类质同象置换的微量元素也会发生相似的

迁移活动。如钾长石交代岩石中的钠长石时，S产十随Na+迁出而Rb十随K+带人。
    (4)类质同象的元素比值可作为地质作用过程和地质体成因的标志

    黄铁矿中常有Co和Ni等元素呈类质同象混人，在内生条件和外生条件下生成的黄铁矿

中Co和Ni的含量是不同的，应用黄铁矿的Co/Ni(质量分数，下同)比值可以确定矿床的

成因。按克拉克值，Co/Ni比值为25/89 =0. 28;在沉积岩中Co/Ni比值为0.28一0.20，沉积

黄铁矿中Co/Ni < 1;在岩浆热液中，由于Co比Ni有更强的亲硫性，Co/Ni > 1

    (5)标型元素组合

    有些矿物中含有大量类质同象的 “杂质”仍与一种矿物在特定的成因下往往只富含某

些特征的类质同象元素组合，据此可以推断矿物的形成环境，故可以将有成因意义的元素

组合称为标型元素组合。

    例如磁铁矿矿物通式为 eF 2十F 3+e2 04，它有两个类质同象系列:Fe2十系列和FC3+系列。

Fe 2+可被Mg 2+g  , Zn，十，Cot + , Nit + , Cue + (r = 0. 078 - 0.091 nm)置换;Fe，十可由A13 +
Cr3 +，v3干，Mn，十，In 3 +，Ga，十，Ti4十，Ge4 + (r =0. 050一0. 076 nm)置换。

    不同成因的磁铁矿具有不同的标型元素组合，常见的组合方式为:①基性、超基性岩

富Cr 3 +，V3+，Ti 4 +，Mgt +，Nit +，Cot +，贫A13 +;②酸性、碱性岩富A13 +，Sn4+，而贫
Mgt + ,③接触交代型碳酸盐岩富Mg 2+ > Zn2+ > Cue十，Ga，十;④沉积变质岩富Mn 2+n
v3+，Ge 4+。

6.1.2.3 超显微混入物形式

    超显微非结构混人物 (或称为超显微包裹体)，指被包裹在其他矿物中、粒径小于

0. 01 mm的物质。由于它不占据主矿物的晶格位置，因此是独立矿物，但又不形成可以进

行矿物学研究的颗粒。如在岩浆岩中的Au, Ag, Pb, Bi, Hg等，常可以呈超细硫化物存

在于其他矿物中。

                                                                                                              89



6.1.2.4 吸附形式

    吸附形式是在胶体、晶体表面或解理面上由于电荷不平衡而吸附异性离子的现象，是

一种结合力较弱、易被交换和分离的存在形式 (活性赋存形式)。此外，在粘土矿物表面

由于表面张力也容易形成对离子的吸附。

6.1.2.5 与有机质结合的形式

    元素加人到有机物中，如血液中的Fe，骨骼中的Ca和脑细胞中的P都完全进人到有

机质中。此外，微量元素常与有机物结合形成金属有机化合物或金属有机络合物，如铜乙

二胺配离子([Cu (CH),]2+)，汞元素容易形成有机汞(CH3Hg' )。大量的金属有机络
合物或金属有机化合物都可以溶于水，进而进人环境之中。
    同种元素在同一类地质体中可以有多种存在形式，如Nb等微量元素在花岗岩中主要

以类质同象形式存在，但当其含量较高时也可以与Nb的独立矿物共存。又如Pb在热液矿

脉中主要以方铅矿和铅硫盐形式存在，部分Pb也可以以类质同象形式进人其他硫化物矿

物中。

    同样，元素的存在形式不是一成不变的，以Pb为例，在岩浆熔体中呈简单离子Pb2*

或PbS分子;在岩浆结晶时主要以类质同象方式进人钾长石，少量呈微细PbS分子;在热

液作用过程中与Cl- , F- , HS一等结合成配离子;在热液脉中形成方铅矿和铅硫盐，部分

类质同象进人其他硫化物矿物中;在地表风化后转变成白铅矿;在还原的沉积盆地中又可
以生成方铅矿。

    讨论元素的存在形式，其目的在于研究元素的化学活动性。若元素的结合形式不同，

将具有不同的化学活动性。例如，不论是常量元素还是微量元素，若是存在于矿物的晶格

中，相对是比较稳定的，基本上不受外界环境和化学条件的影响，例如不会因环境酸碱度
的改变而从矿物中析出。但是，如果元素不是存在于矿物中，而是以被粘土矿物吸附的形

式存在，当环境变为酸性时，H+离子将和重金属离子争夺粘土矿物表面的可交换位置，

结果使被吸附在粘土矿物表面的部分重金属离子释放出来;H+离子浓度愈大，释放出来

的重金属离子就愈多。在环境变得极酸性时，粘土矿物吸附的重金属离子几乎全部被释放

出来，进人环境或流体。

    对矿产资源的可利用性，元素的存在形式有时比元素的含量更有意义。如在超基性岩中镍

的含量一般较高，但即使达到了矿床的工业品位，也不等于其就有开采价值。因为如果镍存在

于硅酸盐中，其基本不能被利用，但如果镍以硫化物形式存在，就具有良好的利用价值。

6.1.3 元素在不同相中的分布

6.1.3.1 形态及其类型

    污染物在环境中的迁移、转化规律及最终归宿是环境科学研究的重要内容之一。然

而，污染物的迁移转化规律，并不取决于污染物的总浓度，而是取决于它们化学形态的本

性 (韦进包，钱沙华，2002)。化学形态在环境研究中的两个领域是 (Szpunar&Lobinski,
1999):①通过测定潜在有毒元素的化学形态，进行环境风险评价;②评价无机金属离子
和单一无机组分的生物转移机制。

    在环境研究中，大家更注重污染元素在环境中的存在形式，因为污染元素在环境中的

存在形式直接决定该元素能否产生污染以及污染程度。对于环境中元素形态的研究，众多
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学者主要研究土壤和水系沉积物中重金属元素的存在形式— 形态。然而关于元素的形

态，不同学者有不同的理解。在本书中，将根据目前大家广泛应用的形态分析方法来研究

元素在环境样品中的形态。

    关于元素的形态研究，最早由吉布斯 (Gibbs) (1973)、福斯特纳 (Forstner)和帕契

尼拉姆 (Patchineelam) (1976)等在对沉积物中重金属元素进行研究时从元素的键合机制
人手，研究了沉积物中重金属元素的存在形态。根据他们的研究，沉积物中重金属的键合

机制有5种 (图6.1)0

自然岩石碎屑物中的矿物 键合于惰性位置上的金属

(大于溶度积时)

图6.1沉积物中重金属的键合机制

    图6.1表明，沉积物中的重金属除一部分是来源于岩石及矿物风化的碎屑产物外 (未

受污染的水体中往往是主要的)，相当一部分是在水体中(特别是在污染严重的水体中)，
由溶解态金属通过吸附、沉淀、共沉淀及生物作用转变而来。这是目前对沉积物中重金属

形态进行划分的主要依据。

    根据以上依据并结合当前形态分析中重金属形态的划分方法，环境样品中重金属形态

一般分为5种:①可交换态，由沉积物中矿物 (粘土矿物、铁锰水合氧化物、腐殖酸及

二氧化硅)对重金属的吸附作用而形成;②碳酸盐结合态，与沉积物中的碳酸盐联系在

一起的重金属;③铁锰氧化物结合态，与铁锰水合氧化物共沉淀，或被铁锰水合氧化物吸

附，或其本身即为氢氧化物沉淀的这部分重金属;④有机结合态，与有机物或硫化物结合的
重金属;⑤残渣态，包含于矿物晶格中而不能释放到溶液中去的重金属。也有人将形态分为

6种，即在可交换态前加上水溶态 (这对于土壤中的重金属形态分析是有用的，但在水系沉

积物中一般不采用)。

    上述分析表明，元素在环境样品中的形态根本原因在于元素的键合状态，实际上是元

素在不同相中的分布状态。

6.1.3.2 形态分析方法

    (1)一般重金属的形态分析方法
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    目前一般重金属的化学形态的分析方法主要有3种:仪器直接测定、化学平衡模拟计

算和模拟实验。最常用的是模拟实验方法，即顺序提取 (sequential extraction)法，它是
根据样品的物理性质 (如粒度、溶解度等)或化学性质 (如结合状态、反应活性等)把

样品中一种或一组被测定物质进行分类提取的过程。顺序提取法又分为多步提取和一步提

取 (刘晶等，2007)。其中比较常用的有Tessier流程、BCR(the Community Bureau of Ref-
erence)三步提取法、改进的BCR法 (Tessier et al.，1979;Hall et al.，1996; Hall&Pel-

chat, 1999;王亚平等，2005)，这3个流程的共同特点是都将元素形态分为酸可溶态 (其
中Tessier流程将其进一步划分成可交换态和碳酸盐结合态)、可还原态、可氧化态和残留

态。各流程的区别主要在于试剂和操作条件的选取。

    针对改进后的BCR顺序提取方案仍然存在流程长、耗时多、元素再分配等问题，一
些学者开始尝试把超声波振荡、微波、连续流等技术的优点引人顺序提取中，对BCR方
案做了改进，显著提高了1作效率(Pazos一Capeans et al.，2005; Campos et al.，1998) 0
    顺序提取法中的一步提取法，即用酸性试剂、鳌合剂、缓冲试剂等作为提取剂对样品

进行一步提取。常用的酸试剂有HOAc, HCI, HN03等。其中HOAc对Cd, Co, Cr, Ni,

Pb, Zn等元素的浸提效果比较好。鳌合剂用作萃取剂来萃取土壤和沉积物中可被植物直

接吸收和利用部分的重金属元素，是因为它能同大多数的金属离子形成稳定的水溶性赘合

物。常用的鳌合剂有:DTPA(二乙烯三胺五乙酸)，TEA(三乙醇胺)，EDTA (pH二7)

等。常用缓冲试剂有:NH40Ac+HOAc (pH为4.8或5.0)，H2C204+(NH4) 2 C204 (pH>
5.0), CaCI:和NaN03等。比较常用的方法是毒性淋滤试验程序法 (TCLP法)，它是美国
“固体废弃物试验分析评价手册”中的标准方法之一，是美国法庭所通用的生态环境风险

评价方法，此法评价重金属生态环境风险在美国已经开展研究多年。

    Tessier (1979 )的连续提取法是应用比较多的方法之一。该方法是目前从事环境中

重金属形态研究的基础，许多学者在此基础上结合研究对象进行了多种重金属形态的

研究。

    Tessier连续提取法的一般步骤 (六步提取法)如表6.4所示。不同研究者根据研究对
象不同，对该方法有一些改进，如加人的试剂量可能不同。

表6. 4  Tessier连续提取法的一般步骤

形 态 分析方法

I 水溶态 称1.00009样品，用去离子水萃取，振荡，离心;取出上清液，过滤定容，测试

11 可交换态
在I的残渣中加1 mol/L的M邪I:溶液8 mL, 25℃下连续振荡，离心;取出上清
液，过滤定容，测试

III 碳酸盐结合态
在II的残渣中加1 mol/L的N&A。溶液8 mL, 25℃下连续振荡，离心;取出上清
液，过滤定容，测试

IV 铁锰氧化物结合态
在III的残渣中加0. 04 mol/L的NH2 OH·HCI的25%的Hac溶液20 mL, 96℃下恒

温连续振荡，离心;取出上清液，过滤定容，测试

V 有机结合态

在IV的残渣中加0. 02 mol/L的HN035 mL, 30%的H2023mL, 85℃下振荡;再加

30%的H2023 mL，振荡;冷却到室温后加3. 2 moUL的NH4 Ac和20%的HN03溶
液5 ml,，稀释，振荡30 min，离心;取出上清液，过滤定容，测试

vi 残渣态 用HF+HC104+HNO3 硝解所剩残渣，过滤定容，测试



    除Tessier的连续提取法之外，近年来欧洲学者提出了 “三步提取法”，主要分为可氧
化态、可还原态及残渣态。

    1987年，欧共体标准局 (现名为欧共体标准测量与检测局)在Tessier方法的基础上提
出了BCR三步提取法，并将其应用于包括底泥、土壤、污泥等不同的环境样品中。同时也
有学者对BCR提取法进行了改进 (表6.5)。

表6.5 改进的BCR顺序提取程序

步骤 形态 提取程序

1 FA:可交换态 0. 11 moUL HAc, 20 mL

2 FB:还原态 0. 5 moUL NH2 OH·HCI, 20mL，用HNO3 调节pH至1.5

3 FC;氧化态 0. 8 moUL HZ OZ，5 mL, 85℃水浴1 mol/L NH4 Ac, 25 mL, HN03调节pH至2

4 FD:残渣态 2 mL HN03+1 mL H202+0. 5 mL HF, 16090

    (2) Hg的形态分析方法
    上述元素的形态分类及方法适用于大部分重金属元素如Cu, Pb, Zn, Cd等，而对于

部分特殊的元素如Hg和Se等则有不同的形态分类及分析方法。

    土壤汞的形态及其生物有效性:

    1)研究表明，土壤总汞含量与植物吸收汞量之间并无显著的相关关系，这说明土壤

汞的生物有效性与其形态的活性有关。汞在土壤中具有多种无机和有机化合形态，同时也

具有种类繁多的有机及矿物胶体结合态。存在于土壤中的各种汞化合物由于其溶解性不

同，它对植物的有效性也有很大差异。喜田村正次等的研究指出，不同形态的汞化合物被

植物吸收的顺序为CH3 HgCl > C2 HS HgCl > HgCl2>HgO > H蟒，这个顺序显然与化合物的

溶解度相一致。王庆敏等的试验也显示，水稻对汞化合物的吸收与其溶解性能有关，水稻

对不同形态汞化合物吸收强弱的结果是醋酸苯汞PMA > HgCl2 > HgO > H爵。就有机物结合

态汞对植物的有效性而言，小分子量的腐殖质结合汞的活性较高，但其活性低于可溶性的

Hg 2‘离子，蔬菜对不同有机结合态汞的吸收顺序为:Hg，十>富里酸一Hg>胡敏酸一Hg >
柠檬酸一Hg>胡敏素一Hg。高分子的腐殖质对土壤汞的活性有抑制作用。

    2)影响土壤汞生物有效性的因素主要有:pH, E,,，有机质含量与种类，粘土矿物，

微生物等。一般来说，在土壤pH较低，即土壤酸度较高时，有利于汞化合物的溶解，因

而土壤汞的生物有效性较高，但当pH > 8时，由于Hg 2十离子可与OH一离子形成络合物而
提高溶解度，也使其活性增大。当土壤氧化还原电位较低时，由于有S2一离子的产生，

Hg Z+与之形成难溶的HgS而降低其有效性。低分子的有机质会提高土壤汞的有效性，而

大分子的有机质则对其有抑制作用。粘土矿物因对Hg，十有吸附作用，相应地降低了土壤
汞的活性。微生物可将一些无机汞化合物转化为甲基汞等，使其有效性相应提高。

    汞的形态类型及分析方法:

    1)水溶性汞 (形态I:水溶性汞):称取土样0.5000一1. 5000 g，于40 mL具磨口的

离心管中，加入20 mL去离子水，在振荡器上振荡30 min，离心机离心15 min;取上层清
液过滤于25 mL容量瓶中，滴加1 +1盐酸2滴，用去离子水定容。

    2)酸溶性汞 (形态II:盐酸无机汞和溶于酸的有机汞):在上一步残留物中，加人

1. 0 mol/L的盐酸10 mL，振荡30 min，离心15 min，取上清液，过滤于25 mL容量瓶中，
并再浸提一次，合并两次上清液，加人澳化剂嗅化，用0.5%盐酸定容。，

                                                                                                              93



    3)浸提碱溶性汞 (形态lu:有机质结合汞):在前一步的残留物中加人1 % KOH溶

液30 mL，振荡10 min，放置过夜，离心分离，移人50 mL容量瓶中，用1%的KOH溶液

定容。取上述碱浸液2 mL于10 mL容量瓶中，加人1 +1盐酸和去离子水到5 mL，使其盐

酸酸度为0. 6 mol/L，加0.1mL澳化剂摇匀，加人5 mL后加 1滴盐酸经胺，用稀盐酸定

容，使其浓度为0.5%。

    4)硝酸溶汞 (形态W:元素汞):在上一步的残留物中加入2 moUL的HN0310 mL,
振摇20 min，放置2h，离心分离、过滤于25 mL容量瓶中，用5%盐酸定容。

    5)王水溶汞 (形态V:硫化汞为主的惰性汞):在上一步浸提后的离心管换上具通

气管的磨品塞 (即王水消化管)，在其残留物中加人8 mL王水，稍振荡后，放人40℃水

浴中，浸提2h，冷却后离心分离、过滤于25 mL容量瓶中，用稀盐酸定容。

    上述汞的形态分类方法及分析方法是目前对土壤汞形态分析中最常用的方法，当然也

有不同学者提出其他形态分类，关键是根据研究对象来确定。

    (3) Se的形态分析方法

    硒的形态分析仍然采取连续浸提操作流程，将环境样品中的Se选择性地连续提取到5

个 “操作定义”的相态中，具体操作如下:

    1)水溶态:称取2. 000 g样品于15 mL离心管中，加人蒸馏水8 mL，加盖，平放于康

式振荡器上，室温下振荡1h，然后以4000 r/min转速离心30 min，把上层清液倒人10 mL
容量瓶中，再向离心管中加人2 mL水，振荡离心分离后上清液还倒人同一个10 mL容量瓶

中。定容待测。

    2)可交换态:在上述含有残渣的离心管中加人0. 1 mol/L KHZP04一悦HP04溶液8 ML,

室温下振荡2h，以4000 r/min转速离心30 min，把上层清液倒人10 mL容量瓶中，再向离心

管中加人2 mL水，振荡离心分离后上清液还倒人同一个10 ML容量瓶中。定容待测。

    3)酸溶态:在上一步含有残渣的离心管中，加人3 mol/L HCI 8 mL，于90℃的恒温水

浴中加热50 min，并间歇振荡，然后以4000 r/min转速离心30 min，把上层清液倒人10 mL

容量瓶中，再向离心管中加人2 mL水，振荡离心分离后上清液还倒人同一个10 mL容量瓶

中。定容待测。

    4)有机物结合态:在上一步含有残渣的离心管中，加人0. 1 moUL K2S201 10 mL，于
90℃的恒温水浴中加热2h，并间歇振荡，然后以4000 r/min转速离心30 min，把上层清液

倒人10 mL容量瓶中，再向离心管中加人2 mL蒸馏水，振荡离心分离后上清液还倒人同一

个10 mL容量瓶中。定容待测。

    5)残渣态:取出上一步中的残渣，置于聚四氟乙烯柑涡中，用少量水润湿，加人

5 mL浓HN03, 2 mL HC10a和2 mL HF，于低温电热板上加热，至冒白烟，蒸至小体积。视
情况补加酸，再蒸至近干。冷却，用10 - 15 mL 5 moULHCI浸取，转移至50 mL容量瓶中，

定容待测。

    上述样品用原子荧光分光光度计进行分析。

6.2 元素的活化

元素的活化是在一定条件下元素从一种稳定存在形式变化成为不稳定的存在形式的过



程。在所有的活化中，都需要一定的能量才能实现。不同键型被活化的难易程度不同，所

需要的能量不同。影响元素活化的因素非常多，同时元素活化是在各种因素发生变化的条

件下发生的。下面将重点介绍对元素活化有重要影响的因素及元素活化行为。

6.2.1 氧化还原条件

    氧化还原条件是影响变价元素发生活化的重要因素。氧化还原环境条件的改变直接影

响到元素价态的变化。元素的价态直接影响元素在自然界的存在形式，因为价态不同就会

形成不同的化合物或矿物，其化学活性也就不同。因此元素的价态是影响元素存在形式的
重要因素。如二价铁在自然界一般很难迁移，而一旦氧化形成三价铁的硫酸盐则以溶液形

式非常容易迁移;又如0价汞以气态存在于自然界，而二价汞则以化合物或矿物或有机结

合物 (甲基汞)形式存在。

    在成矿作用过程中，许多元素在氧化条件下发生活化迁移，而在还原条件下发生沉

淀。最常见的如原生矿物 (硫化物)中元素比较稳定，但是当原生矿物暴露于地表或近地

表环境时，就会发生氧化，生成新的矿物，其中一部分元素被活化而发生迁移。如黄铁矿

在地表发生氧化是常见的现象之一，在氧化之后会形成 “铁帽”而成为找矿标志。黄铁矿

的氧化过程如下:

                        2FeS2+702+2H2 0-+2FeSO,+2H2 S0,

    又如铀矿成矿过程中，在还原环境下铀以原生铀矿沥青铀矿 (U02)形式稳定存在，
但是当环境发生变化，成为氧化环境时，原生铀矿被氧化为六价铀矿物而活化，进而发生

迁移。在迁移过程中遇见还原环境，可被再次还原为四价铀而发生沉淀。

                      U02+1/202+H2O--+(U02)z++20H-

6.2.2 酸碱性

    酸碱性是元素发生活化的重要因素之一。很多矿物在中性或碱性条件下是稳定的，但

在酸性环境中就会发生反应、溶解，进而活化迁移。比如在碳酸盐岩中，不仅溶解度影响

着Ca 2+ , CO;一，HC03和C02在自然界中的存在形式，同时，酸碱度对它们的存在形式
也有一定的影响。

    自然界中，存在着以下的平衡关系:

                                C02+H2OgH2C03

H2C03<-HC03

HC03 NCO互-

+H+ K,

K2

=4.5x10一7

+H =4.7 x 10一11

若C,.=[H2CO31+[HC03+[C02
其分配系数:

    [H2CO31

a,== C,.
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a3=
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(图6.2)。从图

就可以制作以pH为主要变量的HZC03- HC03一C02一体系的形态分
6.2可见:pH =1一6时，H2 C03是占优势的离子;pH = 6一10时，

是主要离子;pH =10 - 14时，CO2一是主要离子。

图6.2 碳酸的a一pH曲线

6.2.3 键型

    元素相互之间结合的化学键类型主要有离子键、共价键、金属键 (原子键)。由于元

素本身的地球化学性质，在结合成化合物时会以不同的键型结合。化学键的类型极大地影

响着元素的存在形式，同时也影响着元素的活化。以离子键结合的化合物溶解性较高，极

易溶于水，容易活化，进而以离子形式存在于溶液中，如食盐NaCl是典型的离子键，溶

于水之后活化以Na+和Cl一的形式存在于水溶液中。众多的以共价键形式结合的化合物以

气态或液态形式存在，如C02和烃类化合物。以金属键结合的元素一般会形成固体矿物，

如金刚石、金属单质等，这些元素不易活化。

    在自然界中发生的地球化学反应，主要是金属离子与氧或硫产生的反应。因此，阳离

子吸引力的大小决定着矿物中的化学键。根据现代化学理论，不论阳离子还是阴离子，极

化和变形的加强都会使化合物中化学键的共价性趋向增加因而不易活化。例如，在硅酸盐

矿物及氧化物中，由于氧阴离子的变形不大，金属元素与氧主要形成离子键的化合物;而

在硫化物中，由于硫阴离子的强烈变形，故金属元素与硫主要形成共价键的化合物。

6.2.4 电离能

    电离能主要影响弱电解质在溶液中的存在形式，进而影响元素的活化。电离能对强电

解质影响不大。对于弱电解质，其电离过程是可逆的。当电离达到动态平衡时，弱电解质

的分子和离子都处于均匀的液相中。一旦平衡破坏，则处于一种活动状态。对于一元弱酸
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弱碱，它们在水中存在着电离平衡。例如:HAc在水溶液中存在着离解平衡:

                            HAc+HZO<*H30十+Ac-

    则HAc在水中的存在形式即在HAc一Ac一之间动态循环。

    而NH3·H2O在水溶液中存在形式则是在NH3·H2O-NH犷之间循环转换。
    对于多元弱酸的电离平衡，其电离是分级的，如H's

                          一级电离 H2 St*H + + HS

                          二级电离 HS一}#*H+ +S2-

    K.1和K二分别表示H2S的一级电离常数和二级电离常数。在一般情况下，二元酸的

戈1 >>K.2，这表明H's的第二步电离比第一步电离困难得多。因为带有两个负电荷的s2-

对H+的吸引比带一个负电荷的HS一对H十的吸引要强得多，又由一级电离所产生的H+能

促使二级电离的平衡强烈地偏向左方。因此，溶液中 「HS-]》 〔S2 ，溶液的酸性主

要由第一步电离所决定。对于二元弱酸，如果Kg1 ;K.2，则二级电离产生的H+可以忽略，

溶液中H+浓度计算方法与一元酸溶液中H+浓度计算方法相同。实际而言，整个溶液系统

中H2S的存在形式即在H2S-HS --S2一之间转换，主要是以HS一存在。
    上述存在形式的不同决定了离子的迁移性，也决定了元素的活化程度。

6.2.5 溶解度

    溶解度是决定物质在溶剂中能否较多地进人溶液中的重要因素。如果固体物质在溶液

中的溶解度较大，则这种物质就容易进人溶液，进而导致元素容易活化和迁移。通常，沉

淀的生成和溶解，总是在其他电解质存在的环境里进行，沉淀的溶解度不仅受离子强度的

影响，而且还受到因共存离子引起的副反应等的影响 (表6.6) 0

表6.6 不同离子强度时各种相同价数离子的平均活度系数

离子强度 0.001 0.005 0.01 0.05 0.1

一价离子 0.96 0.95 0.93 0.85 0.80

二价离子 0.86 0.74 0.65 0.56 0.46

三价离子 0.72 0.62 0.52 0.28 0.20

四价离子 0.54 0.43 0.32 0.11 0.06

    以AgCl在纯水和在0. 1 mol/L HN03溶液中的溶解度为例。在纯水中，AgCl的溶解度很

小，由它溶解产生的Ag十和Cl一很少，离子强度I-0，活度系数'Yt --1，所以其溶解度S;

S= K,一丫K.P= 10-9."mol/L=1.3‘10一，mol/L
在0. 1 mol/L HN03溶液中，溶液的离子强度可以仅从HNO，溶液的离解来考虑，则

I =0. 1，由表6.6得、:+=0. 80, y,,_ =0. 80，所以

、=。Ag +] =;C，一l =  Ks, =振    K.P丁   =1. 67,q, 'I_·1。-5 mol/L
    可见AgCl在0. 1 mol/L中的溶解度比在纯水中大。难溶电解质在含有其他电解质溶液

中的溶解度比同温度下在纯水中溶解度增大的现象，称为盐效应。因此，盐效应会增加物

质的溶解度，也会增加元素活化的能力。
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6.2.6 共同离子效应

    当沉淀反应达到平衡后，若向溶液中加人含有共同离子的电解质 (通常指过量沉淀

剂)时，沉淀的溶解度将减小，这种影响称为共同离子效应。共同离子效应实质上也是影

响物质的溶解度，进而影响元素的活化程度。表6.7是PbSO;在含不同浓度Na,SO,溶液

中的溶解度，随Na, SO,浓度的增加，PbSO,溶解度呈现先减小后又增大的趋势。这是由
于最先是共同离子效应，而后又是盐效应影响占优势之故。

表6. 7  PbSO。和Na, SO:在溶液中的溶解度

6.2.7 离子电位

    离子电位yr是离子大小和离子电荷的综合作用效果，决定了离子吸引价电子的能力，

7T为离子电价与离子半径 (单位为10 nm)的比值。在水溶液中阳离子与OZ一之间争夺价

电子的能力，或与OH一争夺价电子的能力的相对高低，决定了离子的酸碱性。阳离子吸

引价电子的能力低于H+的显碱性，以简单阳离子或氢氧化物的形式存在;而吸引价电子

的能力大于H+的阳离子显酸性，在水溶液中以酸根配离子形式存在;吸引价电子能力与

H十相近的离子显两性，即在酸性溶液中呈碱性，在碱性溶液中呈酸性，在正常的天然水
溶液中易以氢氧化物形式沉淀，难于迁移;高价阳离子离子电位高，在水溶液中可呈多种

形成的配合离子。常见离子的离子电位见图6.30
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                            图6.3 元素的离子电位图

I一形成自由离子;II一形成复杂络离子;III一形成多元酸阴离子;IV一形成C帐一和S0;-型阴离子



    在图6.3中，离子的性质和行为可按二进行分类:

    1)二<2.5，为电价低、半径大的碱性阳离子，在水溶液中同H+争夺OZ一的能力弱，

其氧化物溶于溶液，带出OZ一，形成简单阳离子和OH一，如:

                          CaO+H2O--*Ca 2十+20H-

    2) 7r=2.5一8.0，为两性离子，多偏高价和具中等半径，在水溶液中与H+争夺O2_

的能力弱，其氧化物易与H2O形成氢氧化物沉淀，如反应:

                          Fee 03+3H20--}-2Fe(OH)，

    这类元素在强酸性条件下呈简单离子，在正常天然水溶液中生成氢氧化物沉淀。如果

体系中出现高浓度的具高电负性的配合剂，如F一和 C1一等，则配合剂可以从氢氧化物中

夺取阳离子，形成复杂的配离子使之溶解、迁移。

    3) 7r>8，离子半径小的高价阳离子，在水溶液中争夺02一的能力比H+强，会夺取

H2O中的。“一并与之结合成配阴离子，由于使H+游离，溶液显酸性，称为酸性离子。反
应方式如:

                          so,+H20,2H++SO互-
    这组离子在正常天然水溶液中主要呈易溶的酸根离子形式迁移。其中二=8一13的一

组离子易形成多元酸复杂配离子。

    总之，离子的基本性质决定了其在化学反应中的行为及在自然环境中的活化迁移

习性。

6.2.8 温度

    无机化学中很多内容都试图去说明各种化学体系的不同稳定性。若一个体系不随时间

呈现变化，就称它是稳定的。但究其根本，稳定性分为两大类，其一是指体系处于平衡状

态，不能自发进行可察觉的变化，属热力学稳定;其二是指体系并非处于平衡状态，而只

是表观上的稳定，即指至少有一种可自发进行的可察觉变化，以难以量度的缓慢速率进

行，属动力学稳定。相对于热力学稳定，存在着一种热力学的不稳定，即元素的活化受温

度的影响。

    化合物分解成单质的稳定性，可以用△f Gem来衡量。一般说来，如果化合物的△,嘿

0，该化合物是稳定的，且越小越稳定;若化合物的戊嗽 >0，则该化合物是不稳定的。

即越不稳定，活性越大;越稳定，活性越弱。表6.8列出了卤化氢 (HX)的戊此值。

表 6.8

        HX/g

O,G0./(kJ·mol一’)

  HF

一275.4

HX的4G.9

  HCl

一95.3

HBr

一53.4

    由表6.8中数据可以看出，气态HX的△f此值，从HF->HBr依次增大，直到HI成为

正值。其稳定性按HF-HI顺序依次减小。事实上，HI在573 K已明显分解，是较不稳定

的，而HBr, HCI在1273K时才稍有分解，HF在此温度还相当稳定。但化合物的分解不

能仅从△fef Gm考虑，稳定性大小是针对这个化合物对应于某一特定变化而言的。
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6.3 不同地质作用中元素的活化

    元素的存在形式直接影响着元素的活化方式及程度。在讨论了元素的存在形式之后，

本节重点讨论化学元素在不同地质作用中的活化方式。

6.3.1 表生环境中元素的活化

    表生环境中元素的活化主要受外界环境的变化而引起元素由原来的活动性不强甚至没

有活动性变为活动性。表生环境元素活化与表生地质作用有关，特别是与风化作用有关。

表生环境中元素受外界氧化还原环境和酸碱度的影响尤为明显，同时气候条件也有一定的

影响。

6.3.1.1 表生作用中元素活化的方式

    (1)潮解和溶解

    化合物的潮解和溶解会释放出元素，使元素发生活化，进而发生迁移。一些易溶的化

合物，如ZnCl:和氢氧化钠等化合物，在湿度较大的环境中容易发生潮解，锌和钠等元素
就会被活化、流失。潮解一般是物理作用过程。

    物质溶解可以使固相的化合物进人溶液相，从而使原来在固相中比较稳定的元素容易

发生迁移。物质溶解有几种方式:一些容易溶解的化合物或者单质，在水溶液中就可以溶

解，通过溶解进人水溶液中的元素就会容易迁移，发生各种反应及地质作用，这种溶解的

多少关键在于化合物的溶解度;另一种方式就是不容易溶于水的物质 (矿物)在酸或者碱
性条件下可以溶解，元素因此进人液相，发生活化、迁移，这种溶解关键因素在于物质的

性质和环境的酸碱性。溶解既可以是物理作用过程，也可以是化学作用过程。

    (2)价态变化

    变价元素可以在环境氧化还原条件发生变化时，由一种价态变为另一种价态。如果变

价元素从一种稳定的价态转变为一种活动的价态，那么这个变价元素就被活化。如铁元

素，在原生矿物中铁以二价铁存在，且稳定性较好，一般不易发生迁移，但是一旦环境发

生变化，即由还原环境变为氧化环境，则二价铁就会被氧化为三价铁，而三价铁与硫酸根

离子结合的活动性大大增加，铁就会以三价形式进行迁移。又如铀元素，铀在内生作用中

形成的往往是四价铀矿物，在还原环境下比较稳定，一旦四价铀矿物周围环境发生变化，

暴露在地表，或者有含氧溶液流经四价铀矿物，则四价铀矿物被氧化为六价铀矿物，六价

铀矿物的活动性较强，容易迁移。

    价态变化引起的元素活化最根本的原因在于环境氧化还原条件的变化，而价态变化过

程中可以有化学作用，也可能有生物化学作用。

    (3)生物活化

    生物活化是指元素在生物生命过程中，由于生物体生命的代谢而导致元素由不活动

的状态转变为活动的过程。在生物活化的过程中，最显著的是生物化学作用，如一些微

生物在生存过程中消耗原生矿石中的硫，使原生矿物被氧化，金属元素活化而进人环境

之中。

    另一方面，生物体中所含的元素从无机质中而来，构成新的活动成分，其本身就是一
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种活化。在人类现已发现的109种化学元素中，生物有机体一般需要30一40种化学元素，

其中C, H, 0, N是主要的元素。生命系统的兴衰多取决于这些元素的供应、交换和转

化，因而被称为关键元素或能量元素。其他元素可划分为两类:一类是大量元素，包括

P, K, S, Mg, Ca等，生物体对这些元素的需要量较大;另一类是微量元素，包括Mo,

Co, 1, F, Se等，生物体需要量虽少，但它们具有特殊的生理功能，是维持生命必不可少
的。这些元素都是由生物作用过程中活化、吸收而来。因此生物活化是一种十分重要的化

学元素活化形式。

6.3.1.2 元素在表生作用中的活化过程

    在风化作用中一些元素会以化合物的形式溶解于地表水，如碱金属元素在风化过程中

自铝硅酸盐格架中解离出来，并以离子形式为自然溶液带至水体之中;在表生风化作用过

程中，铭和钡的内生矿物绝大部分分解成为可溶性的重碳酸盐、氯化物和硫酸盐，参加到

表生作用的循环中去。

    铁族元素在表生作用中有以下共同的特征:① 当基性和超基性岩 (或基性变质岩)

遭受风化作用时，暗色矿物 (橄榄石、辉石和角闪石)解体，Ti, V, Cr, Mn, Fe, Co,
Ni等都能被释放出来，进而转人水体之中，或者土壤之中;② 由于铁族元素的变价特征，

在表生氧化条件下大都能形成络阴离子，形成易溶解的盐类在水体或土壤中进行迁移;

③ 一般来说，酸性和还原的介质有利于铁族元素金属离子的迁移，而在碱性和氧化的环

境下则发生沉淀;④在各类沉积岩中，以页岩和粘土岩中铁族元素的含量最高，特别是

在富有有机质的黑色页岩中有更大的富集。

    许多稀土矿物，如氟碳酸盐岩及某些硅酸盐岩，它们抗风化能力较差。在表生条件下

容易发生风化、分解，释放出稀土元素。释放出来的稀土元素，有时在条件适宜的情况

下，也可以形成表生稀土矿物。岩石、矿床在风化过程中释放出来的稀土元素，大部分以

碳酸盐及有机络合物的形式进行迁移。含碱金属的稀土碳酸盐及有机络合物的稳定性，以

从斓到噜的顺序增加。在潮湿环境的天然水中，当HC03的含量比较高时，可以引起重稀
土比轻稀土的溶解度更高，故风化过程中的迁移能力前者较后者为强。气候条件对风化过

程中稀土元素的活动性有一定影响，在温暖潮湿条件下发生的强化学作用，可以使稀土的

活动性增加。

    岩石风化过程中，铜、铅、锌均有不同程度的淋失。铜的化合物溶解度较大，岩石风

化时可失去50%一70%的铜，酸性淋滤可使铜大量淋失。锌的化合物溶解度也大，易被淋

失。铅的化合物溶解度较小，淋失较少。它们都易被风化产物如粘土矿物、氢氧化铁胶

体、有机酸等吸附，因而控制了自然水体中这些元素的活化。腐殖酸吸附能力为Cu > Pb

> Zn。铜、铅、锌在内生作用过程中，都以硫化物为主要的存在形式，这些硫化物在表生

作用条件下迅速被氧化，形成相应的硫酸盐。不同的溶解度对它们在表生带的富集有着重

要的影响。原生铜矿床以黄铜矿为主，氧化后形成的硫酸铜溶液部分被地表水带走，部分

在矿床附近形成次生铜矿物，部分硫酸铜溶液向下渗透到达地下水面以下，在缺氧的条件

下，Cu z+，Pb，十，Znz+的硫化物进行交代 (取代的可能性决定于它们的氧化还原电位的高

低)，生成铜的次生硫化物，如辉铜矿、铜蓝等。原生铅矿以方铅矿为主，锌矿以闪锌矿

为主。在风化作用过程中，方铅矿被氧化生成铅矾 (PbSO,)，活动性差，不易迁移。在
碳酸盐地层中则形成白铅矿，铅矾及白铅矿性质稳定，在水中溶解度小，比重大，可以在
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原生矿床附近的残积、坡积及冲积层产生富集，形成有工业价值的砂矿。而闪锌矿氧化电

位低，易被氧化，氧化时生成的ZnSO;易溶解，能强烈地被水带走，它在中性、酸性及碱

性条件下均能迁移较远。Zn2+与C1一和 〔N03〕一形成的化合物溶解度也大，所以在锌矿床

氧化带中锌的硫酸盐不残留，而且被迁移出矿床以外较远地区。因而，在风化过程中锌是

趋向分散的，只有当碳酸盐非常发育的地区，才形成规模不大的菱锌矿矿床。内生作用带

铅锌紧密共生，表生作用使二者彻底分离，其主要原因是它们的硫酸盐溶解度有差别。

6.3.2 沉积埋藏后元素的活化

    沉积物埋藏后，在矿物相变化与自生矿物形成的同时，时常伴有元素的活化迁移与重

组。不同的沉积物，活化迁移的元素类型与形式不同。下面以几种主要的沉积类型为例分

别述之。

    (1)砂岩

    砂质沉积物埋藏后，与地层中的水相互作用，导致一些元素的活化迁移与重组。由于

砂质沉积物的矿物成分主要是石英、长石和其他一些铝硅酸矿物，因此，活化迁移进人流
体的元素主要有Si, Ca, K等。

                                Si02+2H20--+H,Si04

            CaA12 Sit Os+2H20+2CO2--+A12Si205(OH),+Cat'+2HC03

          2KAISi0$+2002+7H20,2K十+A12Si205(OH), +4H4Si04+2HCO3
    埋藏成岩阶段，一些元素进人流体的同时，另一些元素 (Ca, Fe, Mg, Na等)则从

流体转人固体:

                      Cat十+2HCO3-+CaC03+co,+H20

                      Fee十+2HCO3 -+FeC03+co,+H2O

                                  Fe +2HZS->FeS2

    2Si02 +0. 5H20+H++Na ++CaA12 Sit Og-NaAISi3 OS+0. 5A12Si20s(OH) 4+Cat'
        5 M9CO3+A12 Sit OS(OH),+Si02+2 HZ O-+Mgs A12 Si3 01o(OH):+5 CO,

    稳定同位素研究表明 (Longstaffe, 1983)，砂质沉积物埋藏后，物质的迁移与重组有

一定的规律。在浅埋低温 (20 - 409C)条件下，生成绿泥石矿物;在中低温 (50一6090 )

条件下，生成碳酸盐矿物;埋深继续加大，依次出现石英的次生加大 (65一8090)和钠长
石化 (150℃土)。当然这一规律不是绝对的，物质的迁移与重组除受温度、压力影响外，

还与沉积物成分及与之作用的流体性质有关。

    (2)粘土岩

    粘土质沉积物在埋藏成岩阶段，除可发生砂岩中所发生的元素迁移与重组外，还有一

些自身的特点。

    构成粘土质沉积物的矿物主要是粘土矿物，它们在埋藏成岩阶段最显著的变化是脱

水、脱硅:

      (Al，Mg) 2 Si4 0 to(OH):·nH2 O+K-+KA12(Si，Al)401o(OH) 2+Si02+nH20
            A14(S'4010)(OH)。+K->KA12(Si，A1)4010(OH):+Si02+nH20

    研究表明，除上述变化外，还有表6.9所列元素的带进带出 (以蒙脱石转变为伊利石

为例)(Hower, 1976)。
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表6.9 蒙脱石转变为伊利石反应中元素的带进带出

元素 蒙脱石/(mol/l00g) 伊利石/(mol/l00g) 元素带进 (一)带出 (+). (mol/100g)
Si 1.002 0.960 +0.229

Al 0.478 0.578 0.000

Fe 0.079 0.049 +0.以 5

Mg 0.083 0.058 十0.040

Ca 0.031 0.007 =+0. 030

Na 0.027 0.加 9 +0.023

K 0.054 0.115 一0.051

*以Al不变折算。

    (3)碳酸盐岩

    最常见的碳酸盐岩是石灰岩和白云岩。因此，参与作用的金属元素主要是Ca, Mg;
其次是Mn, Fe, Sr等。
    研究表明，最初形成的碳酸盐沉积物的组成矿物主要是文石或高镁方解石。而这两种

矿物在埋藏成岩阶段是不稳定的，因此必然向稳定的矿物相转变。

    文石是方解石的同质多相变体，在埋藏成岩阶段向稳定的方解石转变。这种转变主要

表现为结构的变化，化学成分变化不大。

    高镁方解石与普通方解石比较，Mg的含量较高 (MgC03摩尔含量可达18%)、晶格
稳定性较低。在埋藏成岩阶段，高镁方解石有两种变化趋势:① 去镁转变为普通方解石;

②加镁转变为白云石。前者往往是高镁方解石与低盐度流体相互作用所致，后者则往往

是高镁方解石与富镁高盐度流体相互作用的产物。

    需要指出的是，混入原始碳酸盐沉积物晶格的微量元素，如Fe, Mn, Sr, Ba等，经

成岩变化，往往被排出而进人流体。

6.3.3 改造作用中元素的活化

    改造作用中元素的活动规律是很复杂的。简言之，元素的活动规律就是元素在活化一

迁移一定位这一改造作用过程中的演变。

    改造作用中元素的来源主要是矿源层 (岩)。除部分沉积改造矿床和复合型改造矿床

外，改造之前不存在元素的工业富集。只有当元素从矿源岩 (层)中活化出来，再经迁

移、沉淀富集才有可能形成工业矿床。因此，元素活化是改造作用中元素活动的第一幕。

    (1)矿源岩 (层)中成矿元素的赋存状态及可活化性

    据现有资料，改造型矿床的矿源岩可以是任何一种岩石，其主要特点是岩石中成矿元

素含量高出地壳克拉克值的几倍甚至几十倍，如华南含铀花岗岩铀含量>9 x 10-6(胡瑞

忠，1990)，江西双桥山群下亚群千枚岩、变玄武岩等含金4. 7 x 10 -9一1.44x10一，(刘英

俊等，1989)，东坪金矿碱性岩含金5.44 x 10-9一1. 254 x 10-'(卢德林等，1993)，江西

留龙金矿矿源岩(火山一次火山岩)含金1. 5 x 10一‘，银2.89 x 10-6，铅5.4 x 10一，，锌
1.33 x 10-4(张乾等，1990)，广东茶洞银矿寒武系片岩含银1 x 10 -6一8 x 10 -6(张乾等，
1994)，等等。

    一般来说，岩石中成矿元素的高含量对改造成矿是有利的，但是作为矿源岩，成矿元

素的活化析出，其主要条件之一是岩石中成矿元素的存在形式和可析出性。
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    矿源岩中成矿元素的赋存状态一直是众多学者关注的热点和难点。由于岩石中成矿元

素的含量低且受测试手段灵敏度的限制，目前还没能取得完全可靠的研究结果。从现有资

料来看，矿源岩中成矿元素的存在形式大致有两种情形:① 存在于造岩矿物晶格中 (如

长石中的铅)或存在于岩石中呈分散状态的细粒硫化物中 (如银、铅、锌等)，以这种形

式存在的元素，只有当寄主矿物晶格被破坏时才有可能被活化出来，变质及蚀变作用中这

种现象是常见的，在改造成矿作用中这也是矿质来源的主要方式之一，如煎茶岭、大坪等

金矿，金都是通过对矿源岩的热液蚀变而活化析出的;②呈吸附、游离状态存在于矿源
岩中，以这种状态存在的成矿元素可活化性高，是改造成矿最主要的矿质来源，以简单的

淋滤即可将其从原岩中活化带出进人热液。

    表6.10和表6.11列出了部分矿床矿源岩中成矿元素淋滤实验的结果。不难看出，矿

源岩中成矿元素的可活化性是相当高的。粗略地估算，若矿源岩中平均含金1.5 x10-$,

银1 x 10 -6，铅4x10一，，锌1 x 10 -4，铀1.5 x 10-6，活化率以30%计，每吨岩石即可析
出金4. 5 x 10-9，银3x10一，，铅1.2 x10一，，锌3x10一，，铀4.5 x10一‘，每立方公里矿源
岩可析出金 11. 25 t，银750 t，铅30000t，锌75000 t，铀11250 t。对于活泼性更强的汞、

锑、砷等成矿元素，活化析出量可能更高。王秀璋等 (1992)的实验显示，贵州册亨沉积

粉砂岩在0. 5 mol/L NaCl + 0. 1 moUL HCI + 500 mg FeCl3 的溶液中经12个月的淋滤，金的

析出率达63%。由此可见，尽管不同学者采用不同条件得出不同的结论，但可以肯定的
是，矿源岩之所以为矿源岩，是因为在热液淋滤改造的过程中有大量的成矿元素活化被

带出。

表6.10 部分金矿床矿源岩中金的淋滤实验结果

矿 床 岩 性
原样含金 滤液含金 活化率

  % 实验条件
10-9 协g

治岭头 片麻岩 25 0.21 28 1 mol/L NaCl +0. 1 mol/L HCI, 12个月

小秦岭 斜长片麻岩 21 0.19 30.2 1 moUL NaCl +0. 1 moVL HCI, 12个月

册亨 粉砂岩 21.9 0.14 63 0. 5 mol/L NaCl +0. 1 mol/L HCI +500 mg FeCl3，12个月
粤西 混合岩 19 0.15 36 0. 5 mol/L NaCl +0. 1 mol/L HCI +500 mg FeCl3，12个月

表6.11  540铀矿床铀的淋滤实验结果

岩 石 pH值 样品量/9 U3 08含量/10-6 U, O。浸出量/mg 浸出率/%

黑 色

角砾状

硅化岩

3 4.3728 490 1.64 76.0

6 4.3018 490 1.13 53.3

9 4.3655 490 0.69 32.3

弱蚀变

白云岩

3 5.9198 300 1.25 70.6

6 6.5323 300 0.21 10.7

9 4.5177 300 0.22 16.2

(据涂光炽等，1984资料)

    (2)流体和矿化剂对元素活化的作用

    流体和矿化剂是改造作用中元素活化必不可少的两个重要因素。从目前的研究来看，

改造型矿床成矿流体的最主要来源为大气降水，对沉积改造矿床而言，可能有一部分沉积

物沉积时封存了海水。变质改造矿床的成矿流体除大气降水外，可能还有少量变质热液参

与。火成改造矿床的成矿流体大致可分为两种情形:其一为大气降水来源，代表性矿床有
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额仁陶勒盖银矿、金窝子金矿、庞西洞银矿、桃林铅锌矿、留龙金矿等，这种矿床在火成

改造矿床中占多数;其二为与主岩不同期的岩脉侵人带来的岩浆水，如大坪金矿、煎茶岭

金矿等。无论哪种类型的改造型矿床，都有一些矿床的成矿流体是多来源的，这种情形的

矿床也是常见的。

    可以这样理解流体在改造成矿中所起的作用:所有改造型矿床的形成，都是在溶液状

态中进行的，只有矿源岩中的成矿元素活化进入流体才有可能形成成矿流体，目前还未发

现没有流体参与的改造成矿作用。能够活化成矿元素的流体必须是含有矿化剂的热流体，

这已由大量流体包裹体研究资料所证明。

    可以这样认为:没有矿化剂的流体不可能将大量的成矿元素从矿源岩中萃取出来。元

素活化起重要作用的矿化剂主要有F, Cl, C, S等。大量的研究证实，CO:在金、铀改造
成矿中起重要作用，F在钨、锡等的成矿中起重要作用，Cl在铅锌汞锑成矿中起重要作

用，在沉积改造成矿中不可忽略的是有机质的作用。热液中矿化剂元素的来源主要有对膏

盐层的溶解、岩石与热液作用使分散的矿化剂元素进人流体、地慢去气等。据资料，Ka-

vati lien火山岩含so:可达5.06%一6.02%, Cl达2.02%一2.05%, F达0. 13% (Delr-

nelh et al.，1994)，这种岩石当有流体作用时，是矿化剂元素的潜在来源。不过，矿化剂
的研究目前还不深入。

    Bottomley等 (1992, 1994)对地下卤水的研究发现，位于地下1000 m以内的大气降
水的来源中，地下卤水含C1可高达64000 mg/L，但可以不含金、银、铅、锌等成矿元素，

而含成矿元素的流体，矿化剂元素含量一定高。从这一现象推测，大气降水一开始下渗可能

就从岩石中汲取了矿化剂组分，但这时金属元素不一定能够进人溶液。根据地质、地球化学
及实验资料，含矿化剂的流体当温度升至200一300℃以上时才能有效地萃取金属元素。

    (3)元素活化的地质条件

    1)构造变动频繁的地带、构造破碎剧烈的岩石有利于流体的增温、流动及反复环流，

水一岩比高，岩石中成矿元素易于被溶解出来。

    2)在相同条件下，火成岩及变质岩中的成矿元素比沉积岩中的元素易于活化。贾叶

飞等 (1993)的实验显示，火成岩、变质岩在450℃和50MPa的弱碱性流体中，金的浸出

率为14%一15%，比沉积岩中金的浸出率高出21倍。

    3)流体包裹体研究证实，大多数改造型矿床形成深度小于2000 m，其围岩中不存在

明显的成矿元素析出带。20世纪80年代前苏联在科拉半岛深钻中于4000 m以下发现液体

富金层 (王秀璋等，1992)，德国1993年的超深钻，在地下4000 m深度打出高温高矿化

度流体。Henley等 (1983)认为，地表来源的热水可下渗到地下5000 m以下。据此可以推
测，矿源岩中成矿元素最有利的活化深度应该在3000 - 5000 m的深度范围内，由此也可得出

这样一个结论，即改造型矿床的成矿元素 (金属)不一定就是矿体旁侧的围岩所提供。

6.4 研究方法与实例

6.4.1 化学元素的价态研究实例

元素价态是研究元素存在形式及能否活化的重要内容。元素价态研究是比较困难的，
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其原因在于部分元素的价态较多，成分较复杂，同时分析手段也限制了价态的研究。下面

以攀枝花土壤中钒元素为例介绍元素价态研究的方法 (曾英，2006;吴涛，2005)。
6.4.1.1 样品采集与处理

    攀枝花以钒钦磁铁矿著称，因此钒的含量相对较高，是研究钒元素地球化学性质的理

想场所。根据攀枝花矿山、尾矿坝等主要污染源及城市居民分布状况，确定在攀枝花采集

昔格达组粘土的土壤样品，采集点见图6.4所示。PZH一1为攀枝花钒钦磁铁矿区;PZH

一3为尾矿坝上方区域;·PZH一4为尾矿坝下方区域;PZH一12, PZH一16及PZH一21为
远离矿区和冶炼区的农业生产区;PZH一31为冶炼区。

_匀oPHZ-21,W)
n‘/-

"PHZ-12

PHZ-不 \
    .} 沙

*PHZ-4

*PHZ-3

oPHZ-16

图6.4 攀枝花土壤样品采集点示意

          .采样点及编号

    每个采样点根据土壤剖面特征分4层分别采样，采样层示意见图6.5。其中，A层
样品取样深度为0一5 cm的土壤表层，以垦殖层和耕作层为主，该层每个取样点采集3

个样点 (A,A�A2)，据土壤利用分类，其中A为荒草地的表层土壤，A,为旱田的表

层土壤，A:为水田的表层土壤。B层样品的取样深度为15一25 cm，为土壤淀积层。C

层样品的取样深度为30一50cm，为土壤母质层。D层样品的取样深度>50cm，为基岩。

从土壤发生学角度来看，该区土壤的分层现象不十分明显，即土壤A, B, C, D分化不

明显。因此，采集的A层 (0一5cm), B层 (15一25 cm) , C层 (30一50cm)及D层
( > 50cm)的样品不能完全代表各自的土壤发生层，而更大程度上反映的是相对深度对

样品的影响。

    采样过程中，使用铁锹挖开新鲜的土壤剖面，在上述的各个不同深度采新鲜的样品

1一1. 5kg，用聚乙烯塑料袋盛装，系紧袋口，以防止污染。采样位置尽量选择在无公路、

铁路、建筑物等明显人为干扰的地区。

6.4.1.2 实验过程

    由于四价钒和五价钒在生物体内很容易相互转化，所产生的生物效应很难区分，因而

在钒的价态研究中，将四价钒和五价钒作为整体加以考虑。

    (1)钒价态分离原理

    钒的价态分离利用呈不同价态钒在酸、碱液中的溶解度差异而实现。土壤样品首先用

碱溶液分解，三价钒不溶解而与四价、五价钒分离，过滤，从滤液中即可测得四、五价钒

含量;将含三价钒的碱不溶残渣洗净四、五价钒后，用硝酸一硫酸分解，以高氯酸将三价

钒氧化为五价，然后用极谱法测定便得三价钒含量。
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A:荒草地的表层土壤
A1:农田旱地的表层土壤

A2:农田(水田)的表层土壤

B:淀积层

C:风化层 (母质层

腼
scm

俪

ocm

ocm
D:基岩

图6.5 攀枝花采样层位示意

    (2)土壤样品中不同价态钒的溶解浸出

    土壤样品中三价钒的溶解浸出及测定:称取2. 0000 g试样于250 mL烧杯中，加人150

mL氢氧化钠溶液 (100 g/L)，加热分解至约20 mL体积，加人100 mL水，加热至沸，取
下，静置20 min后倾出上层清液，再加人100 mL水，加热至沸，取下，静置20 min，用中

速滤纸过滤，以热水洗至pH = 7一8，用热硫酸 (1+50)洗3一5遍，将滤液及前述上层
清液合并浓缩后，冷却至室温，定容于100 mL容量瓶中，混匀。供测定四、五价钒含

量用。

    将上述碱液不溶残渣连同滤纸转人250 mL烧杯中，加人15 mL硫酸、5 mL硝酸，缓

慢加热至硫酸冒烟，取下稍冷，加人2 mL高氯酸，加热至高氯酸烟冒尽，微冒硫酸烟，
取下稍冷，加人20 mL水，冷却至室温，加入5 mL磷酸，用中速滤纸过滤，定容于100 mL
容量瓶中。测定三价钒含量。

    土壤样品中四、五价钒含量的测定:准确分取50. 00 mL“三价钒的溶解浸出液”中的

滤液于500 mL烧杯中，加人20 mL硫酸酸化后，加人5 mL磷酸、20 mL水，加2g过硫酸

按，煮沸氧化至约50 mL。取下冷却至室温，然后定容于100 mL容量瓶中。测定四、五价

钒的含量。

6.4.1.3 实验测定结果

    攀枝花地区不同取样点、不同取样深度所采取的土壤样品经处理后，对其所含不同价

态钒分离浸出，并用示波极谱法进行了测定，测定结果见表6. 12a

表6.12 攀枝花地区土坡样品中v (V, iv)和v (m)含f测定值 (单位:Mg/g)

样号 总 v v(V)+V(N) V(1)

PZH一I#

IA, 117.83 77.38 40.45

1B 117.52 82.88 34.64

1C 100.90 89.05 11.85

1D 100.96 77.11 23.85

平均 109.30 81.61 27.70

注:PZH一la表示1号采样点，下同。
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续表

样号 总V V(V)+V(W) V(I)

PZH一3#

3A 101.93 68.45 33.48

3A, 109.89 73.64 36.25

3B 113.82 78.16 35.66

3C 92.23 68.92 23.31

3D 100.84 55.33 45.51

平均 103.74 68.90 34.84

PZH一4"

4A 108.39 75.73 32.66

4A, 123.32 88.20 35.12

4C 127.72 96.16 31.56

4D 143.41 108.24 35.17

平均 125.71 92.08 33.63

PZH一12"

12A, 78.52 47.80 30.72

12A 92.90 69.65 23.25

12B 83.51 51.91 31.60

12C 76.21 54.97 21.24

12D 91.93 70.79 21.14

平均 84.61 59.02 25.59

PZH一16"

16A 90.27 68.71 21.56

16A, 91.27 75.92 15.35

16B 84.68 73.73 10.95

16C 81.67 60.46 ， 21.21

平均 86.97 69.71 17.27

PZH一21"

21A1 96.36 76.37 19.99

21B 107.22 83.39 23.83

21D 126.86 103.49 23.37

平均 110.15 87.75 22.40

PZH一310

31A 138.32 116.74 21.58

31B 91.58 71.68 19.90

31C 151.90 103.08 48.82

31D 100.19 76.02 24.17

平均 120.50 91.88 28.62

(据曾英，2006)

6.4.1.4 不同地点钒价态数据分析

    根据表6.12土壤中钒的价态结果，将各取样点不同取样深度处各价态钒量绘制成柱
形图，分别见图6.6至图6.120
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图6.6  PZH一1#采样点不同采样层各价态钒量 图6.7  PZH一3#采样点不同采样层各价态钒量
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图6. 10  PZH一16"采样点不同采样层各价态钒量

              21A,

图6. 11               PZH一21#采样点不同采样层各价态钒量

                31A

图6.12                PZH一31

31D样号

采样点不同采样层各价态钒量

    (1) PZH一1#点— 攀枝花钒钦磁铁矿矿区

    图6.6为PZH一1#取样点不同取样深度钒总量及不同价态钒量值的柱形图。由图6.6

可见，在该取样点的表层土壤 (< 20 cm)中，全钒含量较高，表明钒钦磁铁矿开采过程

中，钒随矿尘进人大气，并以降尘形式沉于表层土壤，从而使表层土壤含钒量增加。而在

该取样点的不同取样深度处，土壤中的钒主要是以五价和四价形式存在，三价钒较少。在

不同取样层，五价和四价钒量之和的分布特征为1C>1B>M:> ID，三价钒分布特征为

1A, >>B >>D >>C，C昆饥亮恢讯忌她唤劝愧淞规劝%Ah干钱愧取样尾。

    (2) PZH一3#点— 尾矿坝上方

    图6.7为PZH一3#取样点不同取样深度处钒总量及不同价态钒量值的柱形图。由6.7

可见，该取样点的3B层即淀积层钒含量最高，可能是由于地表钒元素随地表水的淋滤作

用而在该土壤层沉积。在该取样点的不同深度处，五价、四价钒量>三价钒量。但3D

(基岩层)层的三价钒量相对其他取样点偏高，四、五价钒量相对其他取样点偏低。各值

的分布特征分别为:三价钒为3D>3山>3B>3A>3C，四、五价钒为3B>3A,>3C>3A

  >3Do
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    (3) PZH一4"点一尾矿坝下方
    图6.8为PZH - 4"取样点不同取样深度处钒总量及不同价态钒量值的柱形图。由图

6.8可见，该取样点含钒量较其他取样点高，在不同取样层中，旱地表层土壤全钒量最

低。该取样点位于尾矿坝下游，尾矿中所含可溶性钒可在雨水、地表水的浸渍作用下进

人水中，并通过水循环而渗人土壤层，从而导致土壤中钒含量的增加。而该取样点的不

同取样层间，五价、四价及三价钒的含量相差不是很大，没有出现明显的层间分布

差异。

    (4) PZH一12'、  PZH一16#点— 农业生产区
    图6.9为PZH一12#取样点不同取样深度处钒总量及不同价态钒量值的柱形图。由图

6.9可见，在该取样点土壤钒呈现深层富集特征，D层含钒量较高。但在表层土壤中，荒

草地表层土壤 (助 含钒量明显高于旱田的表层土壤 ( A, )。这在一定程度上说明了旱田

种植作物对土壤中钒的吸收，实现了钒从土壤至作物的迁移过程。

    同时，该取样点虽位于尾矿坝下游河道区，但由于其远离冶炼区及尾矿坝，其总钒含

量明显低于受矿山开采活动干扰较严重的取样点。这在一定程度上说明，飘尘、降尘仍是

造成钒在环境体系中迁移的主要媒介。飘尘、降尘中可溶解态钒可在雨水及地表径流水冲

刷作用下渗人土壤，从而导致该取样点D层土壤中含钒量较高。

    在各取样层间，D层的五价、四价钒量较大，三价钒相对量及绝对量均小，即D层的

钒主要是以高价钒存在。但在旱地表层土壤 (A,)中，三价钒含量明显偏高。
    图6.10为PZH一16#取样点不同取样深度处钒总量及不同价态钒量值的柱形图。该取

样点远离矿区和冶炼区，因而钒的含量相对较低，在不同取样层土壤中，钒含量相差不

大。旱地表层土壤中的钒主要以五价和四价形式存在，三价钒量较少，从而说明该取样点

旱地表层钒的潜在毒性较大。

    (5) PZH一21#点— 远离矿区和冶炼区
    图6.11为PZH -21#取样点不同取样深度处钒总量及不同价态钒量值的柱形图。该取

样点的3个取样深度三价钒含量比较接近。受风化作用的影响，该取样点不同取样层中五

价、四价钒量都较高，且表层土壤中五价、四价钒的相对含量更高。

    在该取样点附近，没有矿山或其他矿业活动存在，但土壤中钒的含量较高，平均值达

110. 15岁g，高于PZH一1#和PZH一3#取样点。对于该测量结果，需要做进一步分析和
研究。

    (6) PZH一31#点— 冶炼区
    图6.12为PZH一31#取样点不同取样深度处钒总量及不同价态钒量值的柱形图。该取

样点位于冶炼区，因冶炼产生的废气、废渣、废水等对土壤的渗人，使土壤含钒量明显高
于其他地区。

    在该取样点的不同深度处，土壤中的钒均主要以五价形式存在，三价钒较少。各层间

四、五价钒量分布特征为31A >31C >31D >31B;而三价钒分布特征为31C>31D>31A>

31B，即在B层，钒主要是以毒理性较强的高价钒存在。
6.4.1.5 各取样点土壤样品中各价态钒f比较

    各采样点不同价态钒量及它们间的百分比分别见图6.13和图6.14。从图可看出，所

测土壤样品中的钒主要是以五价及四价钒存在，三价钒含量相对较少。究其原因，可能是
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在表生带中，内生的含钒矿物遭受到风化作用后，其中的V3+离子很容易被氧化为含VS十

的 (V0,)3一络阴离子。
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6.4.1.6 不同取样层各价态钒的分布状况分析

    将所取土壤样品中元素钒的测定值按不同层次计算其平均值，其初步统计分析结果见

表6.13。由表6.13可知，各取样点不同取样深度全钒量测量值大小顺序为:D>C>A>

A, >B;而五价钒含量在不同取样层含量大小为:D>A>C>B>A,;三价钒量大小顺序

为:A, >D>A>C>B。由此可见，土壤中钒含量及其赋存价态与取样深度间没有较明显
的相关性，原因有二:① 正如前所述，在0一75cm深度间所采土壤的分层现象不十分明

显，各层土壤样品并不能代表各自的土壤发生层，而更大程度上反映的是取样的相对深

度;② 土壤中钒含量高低及其赋存价态是多因素共同作用的结果。矿山开采、运输及冶

炼可使钒以V201尘埃形式进人大气，又经大气沉降、雨水夹带等作用而降落在土壤地表

层，可使地表层钒含量增加;地表径流水的夹带可实现钒在不同区域间的迁移;地表水的

渗透、溶解作用可将钒由土壤表层向深层扩充;耕作层土壤中钒可被植物吸收，且吸收的

量大小随植物种类不同而产生差异;土壤溶液的氧化性能及吸附性能又将影响土壤中钒的

迁移能力及其赋存价态。所有这些因素都将导致钒含量的高低及价态间的转化，因而很难

从采样层上发现钒的分布规律。但同时从表6.13也可看出，相对而言，D层钒含量较高，

这可能是因为D层已达基性岩区，地表水淋滤作用开始减弱，水中所夹带的钒将在该土壤
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层产生沉积区，同时该层土壤易受风化作用、氧化作用的影响，因而相对而言，总钒量及

高价钒含量偏高。

表‘.13 不同取样层各价态钒的平均值

.s--l)总钒/(P9，9一‘) V(N，V)/(119
  73.22

  88.20

  40.45

  79.86

  116.74

  68.45

87
32
27
--36
犯
27
一-72
52

102
[23
91.
一1106
[38
90
1一99.
117

  A,

(N二6)

    A

(N=5)

    B

(N=6)

平均值

最大值

最小值

平均值

最大值

最小值

平均值

最大值

最小值

平均值

最大值

最小值

平均值

最大值

最小值

73.62

83.39

    C

(N=6)

    D

(N=6)

83.51

105.11

151.90

76.21

110.70

126.86

100.19

51.91

78.77

103.08

54.97

81.83

108.24

55.33

V (1Q)/(w9·B一’)
        29.65

        47.80

        15.35

        26.51

        33.48

        21.56

        26.10

        35.66

        10.95

        26.33

        48.82

          11.85

        28.87

        45.51

        21.14

注:A, B, C, D, A，为采样层位;N为样品个数;平均值二艺X;/No (据曾英.2006)

6.4.2 元素的 “形态”分析实例

    形态分析是近年来环境研究的热点之一，形态分析的核心和重点是研究元素的易活化

性。下面以成都市表层土壤中锡为例研究元素的化学形态特征 (曾英，2006;吴涛，

2005) 0锅的环境化学行为除同其总量有关外，更受其赋存形态的影响。不同形态的锡，

其迁移活性和生物有效性各不相同，因而对环境和人类健康的影响也存在差异。某形态福

的迁移活性越高，生物有效性越高，则表明以该形态存在的A越易从土壤向水、大气等环

境介质中迁移，越易被植物、动物和人直接或间接吸收，其对环境、动植物生长和人类健

康造成的影响就越大。因此，对成都市表生土壤总镐含量进行测定和研究，具有重要的

意义。

6.4.2.1 样品采集及处理

    选取表层土壤为研究对象，研究 Cd的形态特征。所采土壤样品取自成都市城乡结合

部的种植土壤，所种植的农作物为红薯、葛笋和萝卜。采样深度1 - 20 cm，该深度正是三

种农作物根系所在深度且容易受周围环境影响。采样均使用木制工具，所采集样品用塑料

袋盛装。

    野外采回的土壤样品经登记编号后，经风干、磨细、过筛、混合、保存后制成分析样

品，进行分析。处理样品的目的是:①使分析样品可较长期地保存，不致因微生物活动

而变质;② 挑去非土部分，使分析结果能代表土壤本身的组成;③ 将样品适当磨细并充

分混匀，使分析时所取样品具有较高的代表性，减少称样误差;④将样品磨细，增大土

粒的表面积，使制备待试溶液时分解样品的反应能够完全。

    样品处理、风干和保存的场所应该与化验室隔离，严防NH,, HZS, SOZ和各种酸、
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碱、蒸汽的侵人，以免土样吸附污染。

6.4.2.2 实验过程

    土壤样品中锅不同化学形态的提取采用Tessier连续提取法。具体操作如下:

    1)水溶态:称取处理的样品1. 0000 g，加人10 mL去离子水，置于水浴恒温振荡器
上，将水温调节至25℃连续振荡2h后，离心，取上层清液于50 mL容量瓶中，定容后测

定镐的含量。残渣用少量去离子水冲洗，离心分离，作下一步形态提取用。

    2)离子交换态:取上步残渣，加人10 mL 1 mol/L MgCl:溶液，置于水浴恒温振荡器
上于25℃恒温连续振荡2h后，离心，取上层清液于50 mL容量瓶中，定容后测定锡的含

量，冲洗残渣。

    3)碳酸盐结合态:取上步残渣，加人10 mL 1 mol/L NaA。溶液 (HA。调至pH=5)
放置8h后，置于水浴恒温振荡器上于25℃恒温连续振荡2h后，离心，取上层清液于50 ML

容量瓶中，定容后测定福的含量，冲洗残渣。

    4)铁锰氧化物结合态:取上步残渣，加人10 mL 0. 25 mol/L NH3 OH·HCl，置于水浴
恒温振荡器上于95℃恒温间歇振荡3h，冷却后离心，取上层清液于50 mL容量瓶中，定

容后测定福的含量，冲洗残渣。

    5)有机结合态:取上步残渣，加人3 mL, 0. 02 mol/L HN03和5mL30%HZ OZ(用
HN03调节pH二2)置于水浴恒温振荡器上于85℃恒温间歇振荡2h，再加人2 mL 30%

HZOZ (pH=2)于85℃恒温水浴中，间歇振荡2h，冷却后离心，取上层清液于50 mL容
量瓶中，定容后测定镐的含量，冲洗残渣。

    6)残留态:取上步残渣，用HF + HN03 + HC10;混合酸体系消化处理，离心后取上
层清液于50 mL容量瓶中，定容后测定锅的含量。

6.4.2.3 分析结果

    35个土壤样中各形态镐含量的测定结果见表6.14，各土壤样各形态镐含量的柱形图

见图6.15及图6.16a
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国有机结合态锡 口残留态锅

图6.15 一18号土壤样品中各形态福含量柱形图
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表6.14 成都市表生土壤各形态锡含f及pH值

样 号   C可交换态福

(mg·吨一‘)
C碳酸盐结合态娜

(mg·kg一’)

CF,Mn筑化物结合态铭

  (mg·kg一’)
C有机结合态偏

(mg·kg一’)

  Cnwilim

(mg·kg一’)
pH值

1 0.1960 0.0100 0.0100 0.0410 0.1000 6.14

2 0.0740 0.0090 0.0000 0.0280 0.1005 6.29

3 0.3479 0.0250 0.1500 0.0830 0.1645 7.00

4 0.1145 0.0185 0. 1375 0.0765 0. 1865 7.12

5 0.2844 0.0280 0.2285 0.0845 0.3075 6.43

6 0.以 95 0.0050 0.00(洲) 0.0230 0.1015 6.91

7 0.1010 0.0105 0.0000 0.0260 0.0810 7.16

8 0.0600 0.0050 0.0(X10 0.0635 0.0705 7.07

9 0.1115 0.0100 0.0700 0.0255 0.1205 7.00

10 0.1605 0.0105 0.0000 0.0100 0.0500 6.86

11 0.0720 0.0075 0.0500 0.0155 0.0510 7.03

12 0.0520 0.0075 0.0500 0.0275 0.1020 7.12

13 0.1010 0.0070 0.咤力 0 0.0115 0.0520 6.70

14 0.0920 0.0035 0.11X犯 0.0325 0.0700 7.28

15 0.0750 0.0060 0.0000 0.0360 0.1390 6.97

16 0.0960 0.0085 0.0000 0.0275 0.1005 7.09

17 0.2325 0.0270 0.2500 0.0465 0.0705 6.65

18 0.0710 0.0100 0.0300 0.0290 0.1100 7.09

19 0.0565 0.加 45 0.弓100) 0.0210 0.1000 7.15

20 0.0465 0.0100 0.0750 0.0310 0.1270 7.20

21 0.0660 0.以160 0.0500 0.0220 0.0710 7.32

22 0.1250 0.0090 0.0000 0.0145 0.0515 6.37

23 0.0920 0.0085 0.0(执刃 0.0380 0.1600 6.91

24 0.1090 0.0125 0.1500 0.0650 0.1025 7.25

25 0.0945 0.0090 0.0200 0.0185 0.0765 6.77

26 0.1625 0.0205 0.1400 0.0815 0.2635 7.17

27 0.0405 0.0060 0.砚r洲l0 0.0075 0.1805 6.98

28 0. 1805 0.0205 0.3300 0.0440 0.1250 7.33

29 0.0600 0.0070 0.0700 0.0320 0.1410 6.82

30 0.1370 0.0155 0.1465 0.0585 0. 1365 7.98

31 0.1145-       0.0125 0.0100 0.0480 0.1650 6.17

32 0.1225 0.0075 0.0000 0.0280 0.1040 6.98

33 0.0975 0.0075 0.0000 0.0395 0.1835 6.97

34 0.0595 0.0055 0.0000 0.0370 0. 1385 7.40

35 0.0770 0.0045 0.以)00 0.0325 0.0705 1 6.86
(据吴涛，2005)
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目残留态锅
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口FeMn氧化物结合态锅

图6.16           19一35号土壤样品中各形态福含量柱形图

    由表6.14和图6.15及图6.16可见，各土壤样品中各形态镐的含量有较大差异。

    总福含量小于或等于自然背景值 (0. 20 m岁kg)的6, 10, 11, 13, 19, 35号土壤
样，它们的总锡含量相差不大，含量范围为0.18一0. 20 mg/kg。但各形态锅含量的测定
结果表明，这6个土壤样中生物有效性最高，迁移转化能力最强的可交换态镐含量相差较

大，分别为0.0495 mg/kg, 0.1605 mg/kg, 0.0720 mg/kg, 0.1010 mg/kg, 0.0565 mg/kg,
0. 0770 m群kg，最高值是最低值的3.24倍，这意味着6个土壤样中的福在生物有效性、迁
移转化能力、对环境和人体健康危害等方面的差异可能会远大于它们总镐含量的差异。再

如10号土样，其总镐含量为0. 18 mg/kg，是35个土壤样中的最低值，而其可交换态锅含

量达0. 1605 mg/kg，与总福含量为0. 72 mg/kg的26号土样的可交换态含量 (0. 1625 mg/
kg)接近，两个土壤样中所含锅的生物有效性、迁移转化能力等方面的差异可能远小于它

们总锡含量的差异。这也印证了福的形态研究对镐的环境化学行为研究来说是十分必

要的。

    总镐含量达中度、重度污染水平的3, 5, 17, 26, 28号土壤样，它们的可交换态锅

含量也存在一定差异，分别为0.3479 mg/kg, 0.2844 mg/kg, 0.2325 mg/kg, 0.1625 mg/
kg, 0. 1805 m扩kg，在35个土壤样中也处于最高或较高水平，这5个土壤样总福含量的高
低与可交换态镐含量的高低也并非一一对应。

    1，4, 9, 14, 20, 23, 24, 29, 31，33号共10个土壤样总镐含量达轻度污染水平，
除1号土壤样外，其余土样的可交换态镐含量在35个土样中处于较低水平。1号土壤样的

可交换态镐含量为0. 1960 mg/kg，是35个土壤样中第四高值，且可交换态锅含量占总镐

含量的百分比为51.58%，高于本次研究的大多数土壤样。

    2, 7, 8, 12, 15, 16, 18, 21, 22, 25, 27, 30, 32, 34号共14个土壤样未受镐污

染，它们的可交换态福含量也比较低，因而它们所含福的生物有效性和对人体、环境的危

害程度与其余土壤样相比，可能都较低。但由于环境的变化和含镐污染物排放的增加，对

这些土壤所含锅发生形态转化而导致高生物有效性形态锅含量增加的可能性也不可忽视。

    通过以上分析可见，各土壤样中总锅含量的高低与可交换态镐含量的高低并无一一对

                                                                                                                了15



应关系，土壤样总锡含量的高低并不能完全反映其对环境、人体健康可能造成危害的

程度。

    土壤中可交换态锡含量与环境污染程度有一定相关性，从总体来看，采样地周围环境

污染越严重，土壤中可交换态镐含量越高。

    碳酸盐结合态镐也较易发生迁移、转化，生物有效性较高。在土壤pH值较低时，碳

酸盐结合态锡可转化为可交换态锡，生物有效性进一步增强。在研究所涉及的35个土壤

样中，碳酸盐结合态福含量范围为0.0035一0.0270 mg/kg，占总铜含量的比率范围为
1.09% 一5.83%，绝对含量和所占比例均很低。

    通过对取样过程和监测数据进行分析后认为，土壤样品中Fe和Mn氧化物结合态、有

机结合态及残留态镐的含量多少更多地是受耕作因素和土壤母质的影响。如采用磷矿石制

造的磷肥含锡量较高，粗磷肥含锡量可达100 mg/kg，过磷酸钙含锡50一170 mg/kg，这

些肥料中所含锡的形态多为Fe和Mn氧化物结合态和残留态，大量施用含镐磷肥可导致土

壤中Fe和Mn氧化物结合态福和残留态福含量升高。广泛使用的农药和杀虫剂、锄草剂中

含有机结合态锡，残留在土壤中的这些药剂是土壤中有机结合态铜的来源之一。

    可交换态和碳酸盐结合态是土壤锡各形态中最易迁移转化、生物有效性最高的两种形

态。将35个土壤样中可交换态锡含量和碳酸盐结合态镐含量占总锡含量的百分比进行计

算，结果见表6.巧。

表6.15 各土坡样可交换态编、碳酸盐结合态铜含，占总铜含f的百分比

样 号 1 2 3 4 5 6 7

(C,}/Cca)/% 51.58 30.83 43.49 20.45 29.63 24.75 42.08

(Cc_/Cca) /% 2.63 3.75 3. 13 3.30 2.92 2.50 4.38

样 号 8 9 10 11 12 13 14

(CE_/Cca)/% 27.27 30.97 89.17 36.00 20.00 56.11 28.75

(C,_/Cca)/% 2.27 2.78 5.83 3.75 2.88 3.89 1.09

样 号 巧 16 17 18 19 20 21

(CE_/Cca) /% 26.79 36.92 37.50 26.30 28.25 14.53 28.70

(C,-/C") /% 2.14 3.27 4.35 3.70 2.25 3.13 2.61

样 号 22 23 24 25 26 27 28

(CE_/Cca)/% 56.82 28.75 23.70 39.38 22.57 15.58 24.39

(Cc_/Cca) /% 4.09 2.66 2.72 3.75 2.85 2.31 2.77

样 号 29 30 31 32 33 34 35

(Ce_/Cca) /% 17.65 26.35 30. 13 43.75 27.08 22.88 38.50

(Cc_/Cca) /% 2.06 2.98 3.29 2.68 2.08 2.12 2.25

注:CE-, CC- CCd分别代表土样中可交换态锡、碳酸盐结合态im、总IN含量。 (据吴涛，2005)

    由表6.15可见，35个土壤样的可交换态福占总锡含量的百分比范围是:14.53%-

89.17%，平均值为32.79%;碳酸盐结合态福占总福含量的百分比范围是:1.09%-

5.83%，平均值为3.00%。可交换态锡所占比例较高，碳酸盐结合态锡所占比例很低。由

于可交换态锡最易迁移转化，因此土壤样中较高的可交换态福比例也反映了成都市表生土

壤锡污染的严重程度。

    通过对35个土壤样品中各形态锡含量的测定和分析，可以看出，土壤中锡的生物有
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效性、迁移转化能力、对人体健康和环境的危害程度等，不仅与总锡含量有关，更与各形

态镐的含量相关。可交换态锡含量与采样地周围环境污染程度存在一定联系。对总r,liiel含量

高而可交换态锡含量较低的土壤样，不能忽视其由于形态转化造成可交换态锅含量升高、

生物有效性增强的可能性。

6.4.2. 4 土壤性状同土壤镐赋存形态的关系研究

    (1)土壤腐殖质与锡赋存形态的相关性研究

    土壤腐殖质中由于存在多种含氧和含氮的功能团，因此可与土壤中所含锡生成配合

物，从而对锡的赋存形态产生影响。尤为显著的是腐殖质与游离镐离子生成配合物后，将

极大地降低其生物有效性和对人体、环境的危害。腐殖质在土壤中也有不同的结合态:松

结态、稳结态、紧结态，这3种结合态腐殖质在土壤中的结合稳定程度依次增强，则相应

地，它们同土壤中的rw结合生成配合物的能力就依次减弱。因此，通过测定土壤中的腐殖

质总含量 (即总有机碳含量)和不同结合态腐殖质的含量，来研究土壤中腐殖质与锡赋存

形态的相关性是十分必要的。

    35个土壤样品中腐殖质的含量测定结果见表6.16。由表6.16可见，成都市表生土

壤腐殖质含量范围为3. 16一6. 19 g/kg，均低于10岁kg，这说明成都市表生土壤的腐殖
质含量较低。同时，表生土壤中紧结态腐殖质含量占3种结合态腐殖质含量之和的比例

均高于50% (50.20% 一65.61%)，表明成都市表生土壤中所含的腐殖质多数不易

同锡生成配合物，从而不利于降低锡的生物有效性，不利于减少土壤中的锡向环境的其

他部分迁移。

    依据表6.16，成都市表生土壤中有机结合态锡的含量范围为0.0075一0. 0845 m留kg,
同可交换态锡和总锡相比，含量非常低，这与成都市表生土壤中腐殖质含量较低，且生成

锡一有机配合物能力最弱的紧结态腐殖质占腐殖质总量的比例超过一半的情况相对应。

表6.16 成都市表生土坡腐殖质含f

样 号 ct有机rAi(g·kg一’) ctML/(g·kg一’) c检结态/(g·kg一I) citm&/(g·kg一I)
1 3.67 1.18 0.43 2.06

2 4.25 0.91 1. 11 2.23

3 3.35 0.27 1.31 1.77

4 4.68 1.45 0.57 2.66

5 3.16 0.24 1.25 1.67

6 3.72 0.77 0.74 2.21

7 3.77 1.10 0.65 2.02

8 4.63 1.15 0.78 2.70

9 3.93 1.15 0.78 2.00

10 3.60 0.46 0.78 2.36

11 4.55 1.26 0.76 2.53

12 4.11 0.77 1.24 2.10

13 3.52 0.32 1.25 1.95

14 4.35 1.06 1.02 2.27

15 3.64 0.57 1.12 1.95

16 4.02 0.59 0.87 2.56

17 3.82 0.85 0.68 2.29
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续表

样 号 C总有机破/(g·kg一’) cams/(g·kg一’) Camz/(g·kg一’) Cxtaz/(g·kg一’)
18 4.05 1.12 0.61 2.32

19 3.71 0.37 1.26 2.08

20 3.96 0.64 1.14 2.18

21 4.17 0.73 1.09 2.35

22 3.59 0.51 1.11 1.97

23 3.78 0.60 1.00 2.18

24 4.38 1.33 0.65 2.40

25 3.62 0.65 1.15 1.82

26 6.19 1.88 0.79 3.52

27 5.04 1.41 0.97 2.66

28 3.81 0.74 0.76 2.31

29 3.91 1.02 0.79 2.10

30 3.86 0.76 1.05 2.05

31 4.12 0.58 0.86 2.68

32 3.77 0.53 1.03 2.21

33 3.89 0.54 0.97 2.38

34 4.00 0.85 0.88 2.27

35 4.09 0.84 0.86 2.39

(据曾英，2006)

    根据35个土壤样中各形态福含量数据和腐殖质含量数据，计算得成都市表生土壤中

各形态锡与腐殖质的相关性系数，见表6.17.

表6.17 成都市表生土滚中各形态锦与土坡腐殖质的相关性系数

  锅形态

相关性系数

可交换态

一0.2973

碳酸盐结合态 I铁锰氧化物结合态 } 有机结合态

一0.0510 0.0334 0.2025

残留态

0.2314

    由表6.17可见，成都市表生土壤中可交换态、碳酸盐结合态锡与腐殖质呈负相关，
铁锰氧化物结合态、有机结合态、残留态锡与腐殖质呈正相关。与土壤腐殖质相关性最小

的是铁锰氧化物结合态锡，相关性系数为0. 0334;与土壤腐殖质相关性较大的是可交换

态、有机结合态、残留态rN。这说明成都市表生土壤中腐殖质含量的高低对铁锰氧化物结

合态锡的含量影响最小，对可交换态、有机结合态、残留态锡的含量影响相对较大，腐殖

质含量低是成都市表生土壤中有机结合态铜含量低的可能原因之一。

    根据以上结论，向土壤中添加腐殖质可能对土壤中锡的形态产生影响，使土壤中部分

游离锅离子与腐殖质结合生成有机结合态锅，将具有高生物有效性的形态转换为生物有效
性较低，存在较为稳定的形态，这使锅的生物有效性降低，有利于镐污染的防治。因此，

对于成都市表生土壤的锡污染可采取的防治措施之一就是在农田中增加富含腐殖质的农家

肥的用量，这不仅可以转化土壤中锅的形态，降低锅的生物有效性，而且还可以增加土壤
肥力，改善土壤理化状况，同时减少化肥的用量，由于部分磷肥中含有一定量的锡，这无

异于又减少了进人土壤的锡污染物，有利于进一步增强防治效果。
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    (2)土壤pH值与锡赋存形态的相关性研究
    土壤pH值对土壤锅的存在形态和转化有一定影响，这是指土壤pH值发生变化时，

可引起土壤中的锡形态转化。本书仅就土壤样的pH值与土壤锡形态的相关性进行讨论。

    根据35个土壤样的各形态锡含量数据和pH值数据，计算得成都市表生土壤中各形态
锡与pH值的相关性系数，见表6.18。由表6.18可见，可交换态、碳酸盐结合态和残留

态镐与土壤pH值呈负相关，铁锰氧化物结合态、有机结合态锡与土壤pH值呈正相关。

所有形态福与pH值的相关性系数都很低，说明各形态锡与土壤pH值的相关性不显著，

土壤pH值对锡赋存形态的影响不明显。

表‘.18 成都市表生土壤中各形态铜与土坡 pH值的相关性系数

锡形态 可交换态 碳酸盐结合态 铁锰氧化物结合态 有机结合态 残留态

相关性系数 一0.2321 一0.0845 0.2224 0.1021 一0.0144

    (3)土壤全铁与福赋存形态的相关性研究

    土壤的全铁含量是土壤的基本性状之一，它反映了土壤的矿化程度。成都市表生土壤

的全铁含量见表6.19。根据相关数据，计算得各形态锡与全铁的相关性系数，见表6.200

表‘.19 成都市表生土坡全铁含，

样 号 8 9 10 11 12 13 14

CF,/( g·kg一’) 51.90 44.72 23.66 125.94 39.27 47.83 38.01

样 号 巧 16 17 18 19 20 21

CF,I(g·kg一’) 45.26 20.77 41.89 47.28 41.44 43.06 51.81

样 号 22 23 24 25 26 27 28

CeeA g·kg一’) 41.15 41.65 40.69 40.56 46.23 41.69 40.28

样 号 29 30 31 32 33 34 35

Cee1( 9·kg一’) 39.69 45. 15 41.19 39.16 40.32 40.24 38.54

(据曾英，2006)

表6.20 成都市表生土壤中各形态锅与全铁的相关性系数

锡形态 可交换态 碳酸盐结合态 铁锰氧化物结合态 有机结合态 残留态

相关性系数 一0.0874 一0.0021 0.0629 一0.0326 一0.0613

    由表6.20可见，除铁锰氧化物结合态锡与土壤全铁呈正相关外，其余各形态锅均与

土壤全铁呈负相关。所有形态锡与土壤全铁的相关性系数都极低，这说明各形态锡与土壤
全铁的相关性极不显著，土壤全铁对锡赋存形态的影响极不明显。
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第7章 化学元素的迁移原理

    物质的运动是绝对的，静止是相对的。地球化学体系中元素也是这样，随着时间的

推移，体系物理化学环境不断改变，早先形成的矿物、岩石及其组合将不断转变为新的

矿物、新的岩石和新的组合，相应地元素也发生转移和再分配。地球化学体系中，元素

的迁移明显表现为元素在空间上的运动，即元素在不同地圈、不同地质体或不同地段进

行迁移。在迁移过程中，元素之间将发生分离与重新组合，即进行再分配，出现分散与
富集。

    在地球化学体系中，元素呈气态、液态、固态存在，气态或液态 (包括岩浆与水溶
液)为活动态，固态 (包括各种矿物与岩石)为相对的稳定态。元素在固相中的扩散迁

移速率极小，实际不起明显作用。某些固态化合物也可发生迁移，但都是借助其他流体的

作用，例如砂矿物随水流共同迁移。因而地球化学体系中元素迁移规律的中心问题是元素

的固态化合物与液态 (气态)的转换问题，即主要为岩浆的形成和结晶问题与水溶液中化

合物的溶解和沉淀问题。

    元素的分布规律、元素的丰度值决定了硅酸盐岩浆及水溶液是元素地球化学迁移最主
要的两大体系。水溶液是一种极性分子集合体，它与硅酸盐岩浆具不完全混溶的特性，这

决定了水溶液与硅酸盐岩浆为两大有关的独立体系。此外，元素还可以以固相及气相形式

迁移。本章将首先讨论元素的迁移形式，然后分别讨论元素在液相、气相、固相和熔体中

的迁移规律。

7.1 化学元素迁移形式

    地壳中元素以不同的形式相互结合，组成各种矿物和岩石 (包括土壤及有机质等)，

这是元素在一定的物理、化学条件下相对稳定，暂时存在的一种形式。稳定是相对的，

运动是绝对的。由于环境的改变，已经形成的矿物和岩石就会失去稳定性，构成它们的

元素也会重新活动，并在新的条件下以新的方式重新组合，构成新的集合体固定下来。

随时间的推移，物质不断组合，不断解体，组成它们的元素也随着环境的改变而不断

转移。

    元素的迁移是指元素从一种存在形式转变成另一种存在形式并伴随着一定的空间位

移的运动过程。元素的迁移总是包含在各种地质作用之中，是各种地质作用的有机组成

部分。各种地质作用 (如岩浆作用、热液作用、变质作用、各种表生作用等等)的发

生，都伴随了不同程度的元素迁移。正是由于元素的不断迁移才形成了元素的再分配。

因此查明不同地质体中元素的分布、分配、分散、集中的实际情况，便成为研究元素迁

移的事实基础;搞清元素迁移的途径和化学机理是研究元素分布、分配、分散、集中的
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理论指导。

    元素迁移可以通过不同的物质运动形式来实现。根据迁移机理及驱动力，地壳中元素

的迁移可以分为3种基本形式，即物理迁移、化学迁移和生物迁移。

7.1.1 物理迁移

    物理迁移是指物质 (元素)以物理形式进行迁移，迁移过程中物质保持原有的化学性

质。物理迁移是地壳表层元素的重要迁移形式之一，包括机械迁移、扩散与渗滤。

    (1)机械迁移

    机械迁移是由于物质 (元素)在迁移过程中依靠外力或外部介质的作用，本身的物质

组成没有发生变化。如自然灾害中的崩塌、滑坡、泥石流等发生时，物质 (元素)在势能

及动能的作用下发生迁移，但这种迁移距离有限。另一种机械迁移方式如河流、湖泊、海

洋中的泥沙随着水体由高处向低处迁移，这也是在水体的势能和动能共同作用下的迁移，

但这种迁移一般距离较大。物质 (元素)以悬浮物或气溶胶形式在气相中的迁移也是一种

典型的机械迁移，它主要依靠风能进行迁移。

    (2)扩散迁移

    扩散迁移是一种常见的物理迁移，主要发生在相对静止的流体相 (包括液体和气体)

中。如在静止的水体中加一种有色物质如墨水，过一会就会发现加人的墨水完全混溶了。

扩散迁移的主要动力是体系中物质 (元素)的浓度差。一般来说，扩散迁移是在一个相对

稳定的体系中物质从浓度高的地方向浓度低的地方迁移的一种现象。在一个系统内，元素

或物质的浓度不同，元素或物质的质点将自动地从高浓度向低浓度迁移，直到均一为止，

这种现象称为扩散。扩散的实质是使系统内部各部分达到均一化的过程。扩散是自动发生

的一个连续的物质迁移的过程。

    扩散作用有一个速度问题，扩散的速度往往与介质的性质有关，比如在气体或液体介

质中扩散的速度大于在固体介质中扩散的速度。此外，扩散速度还与介质的豁滞性及岩石

的孔隙度有关。

    在岩石裂隙不发育的地方，成矿、成晕、围岩蚀变以及其他一些变化过程，扩散迁移
起了很重要的作用。例如矽卡岩的形成，是由于侵人岩中的硅、铝和碳酸盐岩中的钙、镁

借助于孔隙溶液的沟通，相互扩散发生交代作用的结果。地球化学找矿，也就是根据扩散
原理，从浓度低的地段追溯找寻浓度的中心，再结合其他地质条件来预测成矿地段。至于

扩散范围的大小，主要与元素本身的活动性、成矿作用的强度、矿化的规模、原始溶液的

浓度、作用时间的长短等因素有关。

    (3)渗滤迁移

    渗滤迁移也是一种物理迁移方式，它主要发生在具有一定孔隙度的物质的两侧及其附

近。如在用滤膜进行过滤时，水分子及溶解在水中的物质可以通过滤膜进行迁移，而溶液

中的杂质则不能透过。渗透迁移的动力主要是压力差，浓度差也可以导致在可渗透介质的

两侧进行迁移。

    渗滤作用是指溶液沿着岩石中细小的毛细管空隙运动时 (这种细小的毛细管孔隙相当
于一种半透膜)溶质和溶剂的速度不同而发生分异的现象。引起渗滤的主要原因是由于

“半透膜”两侧所存在的压力差。和扩散作用不同，渗滤作用发生时溶液是流动的，元素
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随溶液的流动而迁移。

    为了表示岩石渗透性的强弱，用过滤效应系数。来表示:

                                        0=V./ V,

式中:Vz为溶质质点的平均速度;Vf为溶剂质点的平均速度。

    如0二1，说明无过滤效应;0<1时，有过滤效应。0值愈大，说明渗滤速度愈快;
中值愈小，说明渗滤速度愈慢，甚至被 “半透膜”阻挡在另一侧而造成局部地段的相对浓

集。例如汞矿的形成，除了其他条件外，许多富矿体多赋存于薄层页岩之下。这种薄层页

岩，实际上也就起到了 “半透膜”的作用。

    在一般溶液中，由于阴离子的活动性大于阳离子，因此阴离子比阳离子更容易通过

“半透膜”，而阳离子在通过 “半透膜”时，总要不同程度地受到阻碍。通过实验测得了

几种主要阳离子的过滤效应系数如下:

                      Fe z+>A1，十>Zn2十>Nit +>Cu2+>M扩十
                                0.88  0.86      0.79   0.76  0.74  0.66

    需要指出的是，在各种地质作用的地球化学过程中，元素迁移的方式绝对不是单一

的，它们总是随着时间、地点、条件的不同而采取不同的迁移方式。就以扩散和渗滤而

言，两者是密切结合但又因条件不同而有所侧重。当溶液沿着通道上升时，需要有压力
差。初期，由于压力较大，溶液在构造破碎带及裂缝中运动时，溶液的流动性和渗滤作用

占主导地位，而此时扩散作用表现得不明显;随着流动和渗滤作用的不断进行，压力差会

逐渐降低，以致最后消失，这时岩石中大规模的溶液流动相对停止，此时溶液中所含的物

质成分和围岩中物质成分之间的浓度差就表现出来了，于是扩散作用开始占主导地位。矿

体周围存在的原生晕，实际上就是扩散和渗滤相结合作用的产物。

    当扩散和渗滤作用发生的时候，常常伴随着化学作用的发生、围岩蚀变的产生、交代

带的形成、元素的迁移和沉淀等等，它们都是含矿溶液在扩散和渗滤的过程中，与围岩发

生各种化学反应的结果。

7.1.2 化学迁移

    化学迁移是地壳中最常见、最主要和最复杂的一种迁移形式。化学迁移的本质是元素

在外界物理化学条件发生变化时由原来相对比较稳定的状态变为不稳定状态，即元素发生

了活化。活化了的元素活动性大大增强，容易迁移，元素从活化到富集之前的过程就是元

素的化学迁移，化学迁移往往伴随着元素性质的变化。如铁在黄铁矿中是以二价形式存

在，当黄铁矿暴露在地表环境中，黄铁矿中的二价铁被氧化成为三价铁，硫元素则被氧化

成为六价硫，以硫酸根离子的形式存在，最终一部分铁被以Fee ( S04 ) 3的形式带走导致铁

的迁移，另一部分继续氧化在原地形成铁帽 (褐铁矿)，成为一种最常见的找矿标志。化
学迁移最常见的是元素在水溶液和熔体中的迁移，此外，元素也可以在气相中进行化学迁

移。根据元素化学迁移所处的介质的不同，元素的化学迁移可以分为:①熔体迁移;②溶

液迁移;③气体迁移。7.2一7.5节将详细描述元素在这3种介质中的迁移过程。

7.1.3 生物迁移

    生物迁移是元素迁移的重要形式。生物迁移是指元素通过生物作用而发生转化、迁移
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的现象。生物迁移的最大特点是元素在生物生命活动过程中发生的迁移。最典型的生物迁

移是植物的光合作用和微生物的分解作用及生态系统中元素在生物链中的传递。

    生态系统中最基本的要素是生物群落，在生物群落中最重要的是维持各种群生命的生

物链。通过生物链，元素就会在植物— 低等动物— 高等动物之间进行迁移转化。

    生态系统中流动着的物质是生命中化学能的运载工具，又是有机体维持生命活动所进

行的生物化学过程的结构基础。生物地球化学循环是指各种物质在天一地复合系统各圈层
之间的迁移和转化。它是在全球地质大循环和地球化学背景上，有生物活动驱动的物质循

环。地质、气候、生物因素都是循环的重要驱动力量。当今，大气成分、土地利用等全球

变化的内容都是通过生物地球化学循环作用实现的。元素在生物之间的循环转化就是最重

要的元素迁移方式。

    植物的光合作用是最典型的元素的生物迁移。在光合作用过程中，植物在太阳能的作

用下吸收CO:和H2O，最终合成糖类，过程如下:

                          6C02+6H20-;C6HI206+602

    在这一过程中，大气中的C经过生物作用转化迁移到了植物中。

    细菌的分解作用实际上是一种生物化学作用，原来稳定的物质在细菌的作用下，变成

活动的物质，进而发生迁移。如在进行金矿原生矿的堆浸过程中，由于原生矿未被氧化，

难以从矿石中被浸出来，如果在矿堆中加人适当的专门细菌，细菌就会在生存过程中不断

地消耗原生矿中的硫，最终使原生矿中的金容易被浸出来。

7.2 元素在液相中的迁移

    元素在水中可以呈真溶液状态，也可以呈胶体状态或者形成一种稳定性较高的络合物

状态。一方面，这和元素本身的地球化学性质有着密切的关系;另一方面形成这些产物的

外界条件也有很大的影响。

7.2.1 水的结构及水溶液的基本性质

    水分子是一个键能很强的偶极分子，这是氢与氧原子的电子层结构决定的。氧的电负性

很大，为3.5,氢的电负性也较大，为2.1，且两者的离子半径接近。H一0之间属离子一共

价键，共价键成分约占70%。由于氢与氧的电负性差，氧带有一定的负电荷，氢具有一定

的正电荷，正负电荷中心不重合，因而水分子为偶极分子。

    由于水偶极分子间的分子键强大，使水具有较高的溶点 (冰点)和沸点。而其他分子

化合物如C02, S02, CH,, NH,, H2S, HF, HCl等的熔点与沸点都低得多。这样就使水

成为地球化学体系中唯一的重要液相流体。而其他的分子化合物都是呈气相存在，或成水

溶液中的溶解物。

    水的沸点与水的饱和蒸气压有关，随压力的增加，沸点不断增高 (图7.1)，而随着

温度的提高，水的密度不断降低。高压条件下的高温水遇到压力骤降时，水将发生沸腾、
汽化而导致温度骤降，这在地球化学热液体系中具有重要的意义。当温度与压力超过临界

点时 (374. 15℃和221 x 105 Pa)，水转化为超临界流体，H2O以超临界流体存在，不再有

两相平衡。此时液体的密度主要决定于压力。
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图7.1液体水的密度和蒸气压的变化

          (据戚长谋，1994)

    在这些条件下，从气体状态到液体状态的转变具有连续性。水蒸气和超临界流体的密

度是随压力而改变的。在高温时一个给定相的水的密度是物质在这个相溶解度的主要控制

因素。

    常温常压下中性水pH二7，天然水中pH值可变动在0.8到11之间。水的解离程度随

温度的升高而增大，在100℃时 仁H'] x [OH一」二10一‘，，于是100℃时中性水的pH值
为60

    由于水是偶极分子，使水具有很大的介电常数，常温常压下水的介电常数高达81，即

离子间的静电引力在水中将比在空气中降低81倍，这导致离子键化合物在水中极易溶解。

与此相反共价键化合物在水中的溶解度则很小。

    水溶液中溶质的增加导致与之平衡的溶液蒸气压的减小，这使水溶液的冰点降低，沸

点增高。随溶液中盐度的增加，水溶液的临界温度和压力也将增加。在一般热液矿床形成

的温度、压力以及常见的那种盐度条件下，成矿热液基本上是处于液体状态的。

7.2.2 元素在水溶液中的迁移

7.2.2.1 水中化合物的存在形式

    盐类化合物溶解于水中，呈中性分子及离子状态。例如，方解石在水中溶解后极少量呈

CaC03，大多数由于水的介电常数很大而成Ca'+及C碳一离子状态。随着元素的电价增高，
或化学键成分中共价性增强，化合物的解离程度迅速减小。例如Fe(OH)3,Fe，十+30H-

的解离程度就很小，其溶度积为4 x 10-40 (25 T , 101325 Pa)，所以溶液中Fe (OH)。是
主要的存在形式，而Fe3十和OH一则很少。

    溶于水中的元素的存在形式，即化合物在水中解离成什么离子，取决于元素本身的性
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质，如离子的电价、半径、离子电位及它们的电负性等。

    电价低、半径大的阳离子 (碱金属、碱土金属)在水中争夺02一的能力比H+弱，它
们的氧化物、氢氧化物或其他盐类化合物在水中溶解后，呈自由阳离子形式存在。

    化合价高、半径又小的阳离子 (B3十，C4+ , NS十，Si4十，PS十，S6+等)争夺OZ一的能

力比H+大得多，所以一般与0，一能结合成稳定的酸根CO圣一，SO互一，PO二一等，因而在水
中呈酸根离子团形式存在。

    离子电价介于这两类元素之间的元素 (Fe3 + , Zr 4十等)，它们与H+争夺OZ一的能力相

近，因此它们的存在形式随水中H+的浓度不同而变化，在H十浓度很大时 (酸性溶液)，

它们才能成简单自由离子形式，否则将形成各种复杂的配离子。元素在水溶液中存在形式

可用离子电价一离子半径组成的离子电位 (p = Z/r)图清楚地表示出来 (图7.2)0

不9-成配离子
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图7.2 离子电位图解

(据戚长谋等，1994)

7.2.2.2 水溶液中离子浓度的控制因素

    水溶液中离子浓度最根本的控制因素是化合物的溶度积、离子强度、酸碱性及氧化还

原条件。

    (1)溶度积的控制作用

    溶于水中的离子的可能存在量 (离子浓度)受难溶化合物溶度积的控制。例如Cat十

与F一在水溶液中将形成CaF:沉淀，反应式为:

                          Ca2+ +2F一*CaF2(固)

    其溶度积即摩尔浓度的乘积为10 -9.8(常温、常压下)，所以Cat十和F一的浓度是相互制

约的:[Ca2+]  [F-]2=10-9.s。假定Cat‘在水中的离子浓度为10-2 mol/L，则F一的含量不

能超过10-3.9，即水中F一含量约等于。. 0001 mol/L(相当于1. 9 x 10 -6 )。钙在自然界是一种

大量元素，这就限制了在一般水溶液中F有巨大富集的可能性。C1与K,- Na, Ca, Mg的化
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合物在水中极易溶解，解离程度极大，所以只有Cl一是水溶液中常见的大量阴离子。电价高、

共价键成分高，其化合物的溶度积就小。溶度积随离子键程度的增高而增加。

    由于硫化物的溶度积普遍很低，显然呈简单离子状态迁移的浓度是极低的。在含s2-
溶液中许多金属 (如Pb, Zn, Cu, Ni等)的浓度最低，表明它们最易被沉淀为硫化物，

这也就是野外调查中在炭质岩层及煤层等沉积岩中或在一些热液矿脉中看到的情况。这些

金属如果是同时以简单离子迁移，浓度一定很低，根本无法形成矿床。

    当水中有许多其他离子存在时，化合物的溶解度将增加 (盐效应现象)，例如CaS认

在水中的溶解度约2 g/L，而在0. 1 mol NaCl溶液中它的溶解度增为3. 3 g/L;当NaCl在溶
液中的浓度达到130岁L时，CaSO;的溶解度增加到7.48盯Lo
    (2)溶液中离子强度的意义

    产生盐效应的原因是由于水中带有正、负电荷的离子间的相互作用，使Cat‘和SO互-
离子活动性有所降低，它们能起作用的浓度 (有效浓度)减小了。在热力学中讨论多种化

学反应的平衡常数等问题时都要用有效浓度，即活度 (a)。活度a=y·c,。为实际浓度，

y为活度系数。活度系数与溶液中的离子强度 (I)有关，I为溶液中离子电场强度的
总和:

      1。
1 二 叹:行 ) c:z:

      2州 ”

式中:c‘为各种离子的摩尔浓度;:‘为各离子的电荷。随离子强度的增加，活度系数将逐
步减小，且离子电价愈高，活度系数减小愈快。只有在很稀的溶液中活度系数才等于to

不同离子强度的溶液中离子活度系数见表7. 10

    在高矿化溶液中，难溶化合物的溶解度将有较大的增长。当离子强度过大时，反而会

使y值增加，甚至大于1，以致造成相反的影响。
    溶度积还随温度而改变，例如重晶石 (saSO,)的溶度积在25℃时为1.1 x 10一’”，而

到100℃时增至2.8 x10一’”，但一般说来温度影响较小。

表7.1 (Y)

溶液离子强度

具不同离子强度的溶液中的离子活度系数

                              活度系数

  一价离子 ) 二J疥属孚 三价离子

0.峨Xto

0.001

0.002

0.005

0.81

0.76

0.70

0.62

0.084

0.041

0.014

﹄j0

‘.三

2

11
︺

 
 
 
 
 
 
 
 

.

…

0

0

0

0

(据戚长谋等，1994)
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    综上所述，由于水是极性分子的集合体，盐类化合物在水中的溶解可以呈分子状态

(含量极低)和离子状态。离子状态浓度受溶度积控制，温度与溶液离子强度将影响溶度

积，但高价阳离子及电负性高的阳离子在水中呈简单离子的浓度都是很低的，只有K+,

Na +，Ca，十，Mgt+及Cl一，so聋一，HC03才能在真溶液中作大规模长距离迁移。
7.2.2. 3 水溶液的酸碱度

    水溶液的酸碱度对元素在水中的存在状态及迁移有重大影响。常温常压下纯水的pH

值等于7，天然水的pH值一般变动在4一9之间，在少数情况下可具更大或更小的pH值。

某些水的pH值大致范围见表7. 2
    (1)天然水溶液酸碱度的控制因素

    控制天然水溶液酸碱度的主要因素是CO:和电解质的含量。经物理化学方程计算，与

大气圈平衡的雨水，其pH值为5.7左右;河水、湖水在植物稀少的地区，pH值变动在
7.2一8.4之间。

    在一些特殊情况下，溶液的酸碱度决定于某些特殊因素。例如，火山气体含有大量的

HF和HCl，它们极易溶于水，而使某些火山热液成为强酸性，pH值可达1。而一些硫化

矿床的氧化带，由于大量黄铁矿 (FeS2)的氧化而形成Fe2(S04)3，它的水解也形成强酸

性溶液。在强还原介质中有大量H2S产出时，由于H2S的溶解度比CO:为大，H2S一HS-

- S2一体系使这些溶液呈酸性。

表7.2 各种天然水的pH值

(引自H. J. Rosler和H. Lange (Geochemical Tables》, 1972)
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    (2)水溶液中pH值的地球化学意义
    金属元素的氢氧化物从水溶液中沉淀主要受溶液酸碱度的控制。表7.3列出了某些金

属元素的氢氧化物溶度积及它们从溶液中开始沉淀时的pH值。从表7.3中可以清楚地看

到，随元素阳离子电价的增高、半径的缩小以及电负性的增大，元素的氢氧化物的容积迅
速减小，所以只有在强酸性的溶液中这些阳离子的存在才有重要意义。

表7.3 金属氮权化物的溶度积及其开始沉淀时的pH值

氢氧化物 溶度积 pH }氢氧化物 溶积物 pH

}La (OH),
}Be (OH)2
INi (0H)2
}CU(OH) 2
}Zn (0H)2
I’‘(OH)2
{Pb‘OH) 2
}Co(OH) 2
{Mn (OH) 2
}Cd (0H)3
}“‘(OH) 2
} AgOH
ICe (OH) 3
I   Nd(OH)一
}UO2(OH) 2
}

  1 x 10 -20

  1 x10一汾

8.7x10一19

1.6x10一19

4.5x10一17

4.8X10一16

  7x10一16

1. 3 x 10一15

4.1x10一14

2.3x10一14

  5x10一12

  2x10一8

8

5.7

6.7

5.4

5.2

5.5

6.0

6.8

9.0

6.7

10.5

9.0

  7.4

7

4.5

0.4

Sn(OH) 4

Zr (0H)4

Th (0H)4

Co (OH) 3

Sb (0H)3

Fe(OH) 3

Ga (OH) 3

A1 (OH) 3

In (OH) 3

Cr (OH) 3

Ti(OH),

Bi ?OH),

Sn (0H)2

Sc (OH) 3

Hg(OH),

Y(OH),

  1 x10一57

  8x10一52

  1x10一，

  2.5 x 10 -43

  4 x t0 -42

  4x10一38

  5x10一37

  1. 9 x 10一33

  1x10一33

  7x10一31

  1 x10一30

  1 x10一刃

  1 x10一27

  1 x 10 -27

  3x10一26

  1 x 10 -24

    2

    2

  3.5

  0.9

  2.5

  3.5

  4.1

    3.7

    5.3

1.4~1. 6

  4.5

    3.5

  4.9

    7.0

  6.8

(据A.n.HepeiamaH, 1968)

    pH值与化合物溶解度的关系:许多化合物的溶解度与溶液pH值有密切关系。酸性氧

化物，例如Si02，随溶液碱性程度增加而溶解度增大。中性 (两性)氧化物，例如A1203

则是在强酸与强碱介质中溶解度增高，而在中性水中溶解极少。

    在酸性的温泉水及矿水中 (pH <4), A1203易溶，而Si0:溶解度小，因而有硅华沉

淀;当地表水pH值为5一9时，Si0:的溶解度增大，而A1203不溶，导致铝相对富集形成

红土型风化壳。

7.2.2.4 氧化还原反应

    地球化学作用中，在相互作用的离子间发生电子转移的反应称为氧化一还原作用。氧

化一还原是一种变价反应。元素的变价也是一种存在形式的变化，伴随着元素物理、化学

性质的截然改变，因此在元素的迁移、沉淀活动中起十分重要的作用。

    (1)氧化还原电位

    在地球化学作用中，如果发生电子的得失转移，就同时发生了氧化和还原两种反应，
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这一对反应构成一个自然化学电池。氧化还原反应是自然界元素迁移过程中的重要反应，

它决定元素在水中的电价状态。水溶液中氧化还原电位 (En)定义为:

                                  Eh=一△rG/n/F

式中:n为反应中原子间发生转移的电子数;F为法拉第常数 (96. 55 kJ/mol " V) , ArG

为反应自由能。

    氧化一还原电位是一个相对值，电化学中规定在25℃溶液中氧化态和还原态的浓度均

为1 mol时平衡共有所测出的半反应的电极电位称为标准电极电位，以Eho标示。任意规定

反应:1/2H2-.H' + e的Eho = 0. 00 V，称为氢电极。
    将地壳中常见的各元素氧化一还原半反应作为一个电极与氢电极构成电池，测得标准

电极电位值，如表7.4所示。表中统一按半反应的还原态一氧化态+e一的反应方向E。由低
到高的顺序排列，标准氧化一还原电位表的应用如下:

表7.4 标准氛化一还原电位表

半反应 (pH =0) Eho/V { 半反应‘pH =14) Ehu/V

Ca +20H一*Ca (0H)2 +2e-

U (0H)3+OH一。U(OH),+e -

Tee一-.Te+2e-

HP02一+30H一*P03一+2H20 +2e-

S03一+20H一、S04 +2H20+2e-

See一}Se' +2e-

Sn(OH)3 +20H一*Sn(OH)若一+2e

PH3}p+3H十+3e-

H2 +20H一)2H20 +2e-

As02 +40H一*As03一+3H20+2e-

Sb +40H一、Sb (0H)4 +3e-

VO (OH)2+20H一。COf+2H20 +e-

Re02 +40H一*Re04 +2H20 +3e-

Te + 60H一*TeO3一+3H20 +4e-

Fe(OH) 2+OH一、Fe(OH)3 +e-

U (OH)4+20H一*U02 (0H)2 +2H20+2e-

S2一。S+2e-

Se +60H一。Se02一+3H20 +4e-

2Cu +20H一}Cu2 0+H2O +2e-

Cr (0H)3 +50H一、C 2'4一+4H20 +3e-

Cu2 0 + 20H一+H20}2Cu(OH)2 +2e-

TIOH +20H一-.Tl (0H)3 +2e-

Mn(OH一):+20H一*Mn02 +2H20+2e-

N02 +20H一*N03-+H2 O+2e-

一3.03

一2.20

一1.14

一1.12

一0.93

一0.92

一0.91

一0.89

一0.828

一0.67

一0.66

一0.64

一0.594

一0.57

一0.56

一0.49

一0.48

一0.37

一0.358

一0.13

一0.08

一0.05

一0.05

+0.01

H2Te-Te0 +2H十+2e-

1J3+-.U4++e-

AsH3-Aso +3H十+3e"

Fe0}Fe + +2e-

H2Se}Se0 +2H+ +2e-

H2 P03+H20}H3P04 +2H十+2e-

V2+-.V3++e-

Sn-Sn2十+2e-

Pb-Pb 2+ +2e-

HZ,2H++2e-

TO ++H20_TiO2+ +2H++e-

H2S-S+2H++2e-

Sn2+-Sn4+ +2e-

Cu+}Cu2+ +e-

H,S03+H2 O_SO22         4一+4H+ +2e-

U4+ +2H20-UO圣+ +4H+ +2e-

Cu_Cu2+ +2e-

V3++H20'VO2+ +2H十+e-

U4+ +2H20'U呢十+4H+ +2e-

Re02 +2H20-ReO4 +4H一+3e-

Mo+_M0十+e"

Te+2HZ0-TeOZ +4H十+4e-

Fe z+ -Fe 3++e-

2Hg->Hg呈++2e-

一0.72

一0.61

一0.60

一0.44

一0.40

一0.276

一0.255

一0.136

一0.126

  0.00

+0.1

+0.141

+0.15

+0.167

+0.17

+0.334

+0.337

+0.361

+0.407

+0.51

+0.53

+0.53

+0.771

+0.789
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续表

半反应 (pH =0) Ena/V } 半反应‘pH =14) Eho/V

2Hg,Hg2十+2e-

Ag}Ag ̀ + e -

V02十+3H20}V (OH)4 +2H十+e-

Te02 +4H20}H6TeO6 +2H' +2e-

2Br一-Br2 +2e-

2H20-+02 +4H++4e-

Tl +叶   T13十+2e-

Mn 2+ +2H20}Mn02 +4H十+2e-

2Cr3+ +7H20}Cr20季一+14H+ +6e-

2C1一}C12 +2e-

Pb2十+2H20}P602 +4H+ +2e-

Au}Au3+ +3e-

Mn2十+4H20}Mn04 +8H十+5e-

Ce3 + }Cea十+e-

Pb2 + -Pb0十十2e-

Au}Au' + e

Nit十+2H20-NiO2 +4H++2e-

Co + }Co3十+e-

02+H2O=+03 +2H+ +2e-

+0.789

+0.799

十1.00

+1.02

+1.07

+1.229

+1.25

+1.28

+1.33

+1.36

+1.45

+1.51

+1.52

+1.61

十1.69

+1.70

+1.75

+1.82

+2.07

So   2e03一+20H一、S   2e04一+H20 +2e-

Hg +20H一、Hg0+H20+2e-

Mn(OH) 2+OH一*Mn (0H)3 +e-

Co (OH) 2+OH一*Co (OH) 3 +e"

Pb+2 (OH)一、P602+H2O +2e-

I一+60H一、103 +3H20 +6e-

TeO;一+20H一*Te02一+H2O+2e-

40H一-.02 +2H20 +4e-

Ni (0H)2 +20H一*Ni02 +2H20 +2e-

MnO2 +40H一*MnO盆一+2H20+2e-

30H一。H02+H2O +2e-

02 +20H一-03+H20 +2e-

+0.05

+0.098

+0.10

+0.17

+0.248

+0.26

十0.40

+0.401

+0.49

十0.60

+0.88

+1.24

    1)确定电子转移的方向，即反应进行的方向。根据标准电极电位表，任一对氧化一还

原反应，位于表上方的半反应为 (一)极，位于下方的半反应为 (十)极，反应的驱动

力决定于电位差，即E、二E扁一E扁。
    2)当Eh < 0时，反应正向进行，即 (一)极半反应向右进行，(+)极半反应向左

进行。当E,, > 0时，反应向相反方向进行。

    (2) pH一E,,相图
    在氧化还原反应中，电极电位 (氧化还原电位Eh)高的元素被还原，而电位低的元

素被氧化。由于自然界许多化学反应同时受Eh及pH值的控制，所以，Eh一pH值图解得
到了广泛的应用。

    以E,,为纵坐标，pH为横坐标，图7.3示氧化一还原反应的Eh与pH的关系。作图法

是首先根据不同存在形式建立氧化半反应方程，查表或通过计算反应△G,求算Eho ;按反
应方程中出现的H+或OH一关系代人能斯特方程，得Eh和pH关系具体表达式并作图。

    (3)氧化一还原反应的地球化学意义

    自然氧化一还原反应对变价元素的迁移、共生、沉淀有重要控制作用;变价元素的价

态组合及其浓度比值定量地推示地质作用的环境条件。

    元素的变价使其化学性质截然改变;氧化一还原反应改变元素原有的迁移状态，在短

距离内发生沉淀，称为氧化障或还原障。如Fe, Mn, Cu, Eu, Ti等弱碱性元素在低价状
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                            图7.3 铁的离于及其化合物稳定范围

                            (据Garrel。和Christ, 1965，转引自戚长谋，1994)

曲线表示处在25℃和总压为101325 Pa时暂时稳定的几个铁的氢氧化物和菱铁矿之间的关系。固体和离子之间的

分界线在溶解物质的总活度为10-6时，总的溶解的碳酸盐物质为10-2;虚线是以离子为主的领域间的分界线

态易于在水溶液中迁移，它们的高价离子具两性，迁移能力弱，因此还原条件 (不含

H2S)有利于这类元素迁移，氧化作用导致沉淀。而另一类元素，如U, Mo, V, S, As

等低价离子具两性，易于水解沉淀，高价状态则形成易溶解于水的酸根络离子迁移，因此

氧化作用导致这类元素迁移活化。S是典型的代表，氧化态的S02一是金属元素络合剂、

携带剂，还原态S2一是成矿元素的沉淀剂。氧化一还原反应性质的差别导致共生元素间的分

离，如Fe, Co, Ni, Mn的表生分离作用。

    根据矿物的共生组合推断作用的氧化一还原条件地球化学中把常见的变价元素价态及其

相应矿物作为氧化一还原条件的标型矿物。根据标型矿物组合及某些矿物的不出现推测作用

的氧化还原条件。由变价元素S和Fe的价态及其组合粗划分氧化-还原性质如表7.5所示。

表7.5 变价元素的标型价态及矿物组合

环境

标型价态

共生矿物

    强还原

Fe3十，S2一，Fe0

    自然铁

    黄铁矿

    磁黄铁矿

  金属硫化物

        弱还原

Fee'，Fe 3十，S0，S2_

        黄铁矿

    金属硫化物

        磁铁矿

      菱铁矿

        自然硫

      弱氧化

Fe3十，Fee'，SZ

      磁铁矿

      褐铁矿

    菱铁矿

  硫酸盐矿物

  强氧化

Fe3十，S  2-04

  赤铁矿

  针铁矿

硫酸盐矿物
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7.2.2.5 配合作用对元素迁移的影响

    由一个简单的离子和几个异号离子或中性分子结合而成的复杂离子叫络离子，由络

离子和其他带相反电荷的离子结合而成的化合物称为络合物。图7.4即为亚铁氰化钾

(K4 [Fe (CN)6])及硫酸四氨络铜 ([Cu (NH3)41 S04)两种络合物的结构示意图。

④
图7.4 络合物结构示意图

(据饶筑平，1990)

    在络合物的分子中，有一个叫做离子形成体的带正电荷的离子占据中心位置，通常称

之为中心离子 (有些络合物是中性分子)，在直接靠近中心离子的周围，配置着一些带负

电荷的离子或中性分子，称为配位离子。这些配位离子构成了络合物的内配位层。不在内

配位层的其他离子，距中心距离较远，构成外配位层。

    当元素形成络合物以后，它在溶液中的溶解度便会大大增加，同时也提高了它在溶液

中的稳定性。例如角银矿 (AgCl)是极难溶于水的，但当水溶液中含有较高的NaCl时，

含NaCl的水溶液便和角银矿生成Na [ AgCl,」络合物，这种络合物在水中的溶解度较大，
这实际上提高了银的迁移能力。经多方面研究证明，许多成矿元素是在不同的条件下形成

各种不同的络合物被迁移的。表7.6为成矿元素可能形成的各种络合物。

表7.6 成矿元素可能的各种络合物

元素 [Me ( HS)二〕“-

ECU(HS),〕-

〔Cu(HS), ]3-

[Pb(HS),]-

Pb(HS),

[Me (5203)二〕“-

[Cu(乓仇)2]2-

[MeS. ]“一][ Me (C03)二〕”一![Mecl ]“一1[ MeF. ]“一】[Si(Me0)二〕”-

〔CUS2]2一】[Cu(C03)2]2一1[C.CI,]2-

[Pb (S3C3)2]2- 汇Pbcl]+}仁PbF]+
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续表

元素 [Me(HS) m]0-[ Me (S203)二]“-[Mesm]"-[Me (C03)二]”-[ Mecl ] "-[McFm]"- [ Si(McO)m]“-

Zn
[Zn(HS) 3]-

Zn(HS) 2
[Zn (S, O3):]2-

Cd

[Cd (HS)]+

Cd(HS),

[Cd(HS) 3〕-

[Cd(HS), ]2-

月 ‘

        t

Hg

[Hg(HS) 2」

[珑 (HS)3]-

[lkS (HS)2]2-

[珑 (S203)2]3-[+'S'2]2-

Ag
AgHS

[Ag (HS)2]-
["̀S (5203)2]3_ [Ag$]- [A薛l3 ] 2 -

Au 1Au (5203)2]3-
[ AuS ]-

[AUS3]3
[ AuCl4〕-

As HASS2 [ ASS3 ] 3 -

Sb
HSbS2

[HSb2 S,〕-

仁SbS]-

[ SbS3]3-
[ SbCl,]-

Fe
Fe(HS),

[Fe (HS)3」-
[Fe (S203)3]2- [ FeC16 ] 3 -

Co
[Co(HS)〕+

Co(HS),
[Co (S2 03):]2-

Ni [Ni (S203):]2-

W, Mo [MOS]2-
[ Si(巩Olo)4]4-

[ Si(甄010)6]4-

[Mn (S203):]2-[SnS3]2
[u02  (CO3)3 ]4-

[Sn (C03)3]3

[BeF,]2-

[ NbF6〕-
其他元素

(据饶筑平，1990)

    一般来说，普通的络合物都是在水溶液中形成的，这自然和水的性质有关，但并非

所有的络合物在水中的稳定性都一样。这首先取决于络离子的稳定性，而络离子在水中

的稳定性，又取决于它们电离能力的大小。络离子在水中的电离情况，可用下列通式来

表示:

                      [Mn+ .AMx一〕(X.一“，— Mn ++xA0̀ -
式中:M为中心阳离子;A为配位离子。

    根据质量作用定律，当达到平衡时:

                  ([ M0 +]·[A’一〕)/[M·Ax ] (x-一“)一K,,
式中:K不为平衡常数。K愈大，表示络离子的电离能力愈强，即溶液中会出现较多的简
单金属离子，这样，络合物就受到了破坏，所以，K值愈大，络合物就愈不稳定，因此，

把平衡常数K不称为络合物不稳定常数，以心 表之。络合物不稳定常数K不愈小，络合
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物愈稳定，它在地球化学运动中就愈被迁移。表7.7为某些重金属元素不同络合物的不稳

定常数。

表7.7 某些重金属不同类型络合物的不稳定常数

        络合物

[Co(HS)]+
Fe (HS),

[Cd (HS)]+

[Fe (HS),]-

Co(HS),

Pb(HS),

[Pb (HS),]-

Zn(HS),

AgHS

Cd (HS)2

[Zn (HS)3]-

[Cd(HS) 3]-

[Ag (HS)2]-

[Cu (HS)3]-

Hg (HS)2

〔Hg(HS) 3]-

      不稳定常数K

1.62x10一7

4. 73 x 10一8

3. 61 x 10 -9

3. 56 x 10一20

1. 13 x 10一to

6. 02 x 10一15

2. 77 x 10一13

3. 13 x 10一15

0. 75 x 10一15

2. 68 x 10一16

1. 88 x 10一16

3.24x10一18

0.90x10一19

2. 98 x 10一27

1.39 x 10 -4'

5. 69 x 10 -43

不稳定常数K

大

一

小

        络合物

[Mn (S203):]2-

[ Co (S203):]2-

[Ni (S203):]2-

[Zn(S, 03):]2-

〔Fe                                                                                                          (S203)2]2-

[p6 (S203)2]2-
[Cu (S203)2」-

[Ag (S203):]3-

[Au (S203):]3-

[Hg(S, O,)。]3-

                                                                                  (据饶筑平，1990)

    有些地球化学性质相近的元素在地壳中分离，除了一些其他的原因外，和它们所形成的

不同络合物具有不同的心 也有一定的关系。例如Cu，其硫氢络合物的不稳定常数K不=

2. 98 x 10 -27，而C。的硫氢络合物的不稳定常数K不仅有1. 13 x 10 -'o。因此，Cu可以迁移

得很远，而Co却较差。又比如Hg，具硫氢络离子的不稳定常数K不二5.69 x 10 -43，因此
汞的溶解度虽然很小，但它的硫氢络合物却很稳定，能够迁移得很远。

    在卤水及内生热液中，由于K', Na十，Mg 2+，ca       2g  , Ca+及F-, Cl-, CO爹一，HS-, S，一及

S2 022  3一等离子的大量存在，络离子成为许多金属的主要迁移形式。
    决定络合物稳定性的因素包括两个方面的因素:一是中心原子及配位体的性质，另一

是介质浓度、温度、压力及pH值、E,,值等条件。
    以离子键为主的络合物中，中心阳离子电价愈高，半径愈小，即离子电位愈高，络合

物愈稳定，所以在地球化学中只有三价及三价以上的稀土元素及U, Th, Nb, Ta等的氟

络合物和CO爹一络合物才有重要的意义。
    随化学键中共价键程度的增高、中心离子电负性的增加，络合物的稳定程度明显增

高。这是Cu+比Na* , Cd2+比Ca，十的络合物要稳定得多的根本原因。所以，Cu, Ag, Hg

的HS一络合物的稳定程度更高一些的原因也在于此。.

    在多元素多相地球化学体系中，亲氧元素主要形成氟络合物或含氧酸根络合物，而亲

硫元素主要形成Cl-, HS-, SZ- , 5208一的络合物。

    配离子的稳定性还受介质环境的温度、压力、组分浓度、pH值、人和凡值等的影响，络
合物只能稳定在一定浓度的溶液中，随着配位阴离子浓度的降低，络离子将迅速分解。这样减
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少阴离子浓度的地球化学反应都将破坏络离子的迁移形式。难溶化合物的形成，例如Cat+与

F一形成萤石，将破坏氟络合物(NbF, )’一等。pH值的变化，将改变Hco    -/C02-,         HS-/S2C03       3 一离
子的浓度比;压力的骤降，H,S和C02的逸出等者倒舟影响络离子的稳定性。
    共同迁移、共同沉淀决定了自然界元素的共生组合。REE, Zr, Hf, Nb, Ta, U, Th

等都能以氟 (F, 0)的络合物形式迁移，而形成常见的稀有元素组合。在CO璧一介质中能
形成稳定络合物的只有REE及U和Th，这样它们又能单独形成稀土元素及放射性元素的

碳酸盐脉。络合物不稳定常数的差异又带来自然界元素的分离，Hg, AS, Sb的S，一络合
物不稳定常数最小，它们常有更远距离迁移，从而与Cu, Pb, Zn等元素在空间发生分离，

引起矿床中元素呈现带状分布。

7.2.3 元素在胶体溶液中的迁移

    一种物质的细小质点分散在另一种物质中所组成的不均匀的分散系，称为胶体。这种

细小的质点称为分散相，分散相周围的物质称为分散介质。

    分散相和分散介质可以是固体，也可以是液体或气体。地壳中对元素的迁移有着重要

作用的是以水为分散介质的水溶胶。这种水溶胶具有两个重要特征:

    1)质点细小:其质点粒径为10-3一10-' mm。机械悬浮体、胶体以及真溶液的主要区

别之一也就在于质点大小不同。机械悬浮体的质点一般>100 [Lm，真溶液质点的大小为

< 1 [LM，而胶体质点的大小则介于两者之间。
    2)质点带电:胶体质点的表面往往有过剩的电荷，带正电者称为正胶体，带负电者

称为负胶体。胶体粒子带有电荷是由于粒子表面具有较大的吸附能力，并选择液体中某一

种离子吸附在它上面，在吸附离于的同时，获得了这些离子的电荷。

    胶体的构成是这样的:胶体的中心是一个由

许多分子聚集而成的固体颗粒，称为胶核。胶核

表面吸附了一层与胶核具有相同组成的离子，由

于这层离子的静电吸引力，又吸附了一些带相反

电荷的离子，称为反离子。在其附近形成了双电

层。一般将胶核与吸附层称为胶粒;胶粒与扩散

吸附离子 日 反离子 }}反离子 }}
、，.....，‘尸口....口 、...、沪~..尹

胶核 吸附层 扩散层

层合称为胶团。图7.5为胶体结构示意图。

    根据胶体化学原理，胶核表面所吸附的离子

主要是那些与胶核的组成有共同元素的离子，而这样的

离子有正有负，因而也就造成了胶体带不同的电荷。现

以Fe (OH)。胶体为例 (图7.6)，说明胶体的不同带
电性。

    由于胶体具有质点细小及表面带电的特点，所以胶

体具有很大的吸附性，它可以吸附周围的正离子或负离

图7.5 胶体结构示意图

[mFe(OH)3].nFeO'-xCr](n-x)Cl-
[mFe(OH)3]-nOH"-xNa' ](n-x)Na'

胶核 吸附离子 反离子 反离子
、，...-，、声~~...护 、..~、声..尹

          胶核 扩散层

                        胶团

图7.6  Fe (OH),胶体结构示意图

子。胶体的这种吸附性，除了电性的引力而外，胶体质点的细小，使表面积增大，也是一

个重要的原因。例如lc耐的肥皂在水中形成胶体以后总表面积将是原来的1000万倍。胶

体质点带电是胶体稳定的重要原因，这对许多元素的搬运和迁移起了重要作用。

    由于胶体带电性质不同，从而分为正胶体和负胶体。自然界常见正、负胶体组成见表7.80
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表7.8 自然界常见正、负胶体组成

正 胶 体 负胶 体

Fe(OH),，Ti (OH), 粘土胶体，Si02，As2 03，Au

Al (0H)3，Zr(OH), 腐殖质，Sn02，Sb, S3，Pt

Cr(OH), V203，ZnS

    胶体系统的分散程度常与胶粒的表面积有很大关系，而且表面积可以反映出胶体的许

多重要性。在胶体化学中常用粒子的表面积与其体积之比来表示分散程度，该比值称为比

面 (或比表面)，以So表之，即

                                        So=S/V

式中:S。为比表面积;S为表面积;V为体积。

    胶体带电就能吸附反号离子，例如，Si0:负胶体的结构如下:
                                                                      胶粒

·2xH+

                                一 一一面旎片一一一
    固定层与扩散层中的反号离子都是水合离子，所以胶粒周围构成一个水化层。当胶粒

接近时，水化层表现出 “弹性”，成为胶粒接近的机械阻力，防止溶胶胶粒的聚结。而胶

粒间的静电斥力，将使两个胶粒相碰撞后又分开，从而保持了溶胶的稳定性。粒间与扩散

层之间的 “动电位”的绝对值 (2x)可以作为溶胶稳定性的量度，“动电位”愈大，即反

号离子分布在扩散层越多、分布在紧密层越少，胶粒带电愈多，则溶胶愈稳定。胶粒带电

所产生的静电斥力是溶胶稳定性最重要的因素。

    在内生作用中，胶体对元素的迁移并不重要，因为胶体具有一定的豁度，很难在岩
石的细小裂隙中运动。同时，热液本身是一种很强的电介质，它可以破坏胶体的稳定

性。然而在外生作用下，胶体对元素的迁移则起着很重要的作用。在表生作用下，各种

物理风化可以使矿物和岩石的颗粒变细，极易形成胶体。另一方面，胶体的核心常常是

由一些高价的阳离子组成，在地表条件下，具有较高的氧化电位，也有利于凝聚成胶体

的各种化学反应。所以在地表条件下，一些很难溶解的Fe, Mn, Al等高价氧化物和氢

氧化物多呈胶体溶液的形式被大量搬运，并在腐殖胶体的保护下可以迁移相当远的

距离。

    胶体的破坏，主要因素是电解质溶质浓度的增高，反号离子被挤进固定层，降低 “动

电位”，最后使胶粒去电而发生聚沉。这就是大陆河水带有的各种胶体一进人海洋就迅速

沉淀的原因所在。海水中可溶性离子有大量聚集的同时，Al, Fe, Mn, Si等含量反比河
水中平均含量要低。两种电性相反的溶胶互相混合时。由于胶粒电性平和，也可发生聚沉

作用，例如带正电荷的Fe (OH),溶胶与带负电荷的Si0:溶胶发生聚沉，或带正电荷的

Fe (OH),溶胶与带负电荷的AS2 S3溶胶相互聚沉等。
    温度增高，使粒子运动加速，粒子间碰撞机会增多，同时离子水化程度降低，胶核的

稳定剂离子解析，胶体亦将迅速聚沉。再考虑到热液中带有高浓度的电解质溶质，所以目

前认为胶体迁移对热液作用没有重要意义。但热液作用中在某些情况下可能有胶体的产

生，例如，热液进人张裂隙，由于压力骤降，溶液大量气化，温度迅速降低，可能发生溶

液的过饱和而形成胶体，这已在许多矿石结构中得到证实。这对某些微量元素的分布却有
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重要意义，因为胶体具有巨大的吸附力。

    吸附作用是风化及沉积作用中决定微量元素分布的主要因素之一。胶体具有强烈的吸

附作用:正胶体吸附阴离子，例如Fe (0H)3胶体能吸附V, P, As, Cr, M。等配阴离
子;MnO:负胶体可以吸附Cu, Pb, Zn, Li, Ba, Co, Ni等40余种阳离子;而腐殖质胶

体吸附Cu, Ni, Co, Zn等。Mo, V, U, Co, Ni, Pb等在黑色页岩及煤、褐煤中富集可
能也与此有关。当然有机物的还原作用是这些元素沉淀的更重要因素0

    在表生条件下形成的许多粘土矿物，其质点也是很细小的，许多粘土矿物就是由胶体

凝聚而成。因此，它们也具有很大的吸附性。当含有某些元素的溶液长期流经富含粘土矿

的岩石中时，可以因吸附作用而导致某些元素的富集。粘土矿物作为一个负胶体，能吸附

大量阳离子。被吸附能力:Li<Na<K<Rb<Cs, Mg<Ca<Sr<Ba。上述系列后面离子水

合能的减弱和被吸附能力的增强，导致Na/K, K/Rb, Rb/Cs比值在海水中比地壳平均值

大得多，而在沉积岩 (页岩)中碱金属得到富集。

    不同粘土矿物吸附能力不同，蒙脱石比高岭石吸附能力大，这与不同粘土矿物的成分

结构差异有关。粘土矿物的吸附作用是土壤中金属元素形成地球化学异常的重要因素之

一。这样，含蒙脱石的土壤地球化学异常一般更为明显。

7.3 元素在气相中的迁移

7.3.1 气体的组成及其在水中的溶解

    (1)气体组成

    地表水直接与大气圈接触，N,, 0,, CO,, Ar, He等气体都能部分溶于水中。随水质
的不同，以及温度、压力等变化，溶解于水中的气体与气圈中的气体处于动态平衡之中。

在一些有机物富集的沼泽水中，常有CH4, HZ, HZS等还原气体存在。
    火山气体分析结果表明，除90% -99%为水外，最常见的是co,，还有少量的C0;

含硫气体有SO:及HZS等，前者在高温时占优势，后者在低温时更多一些。卤素气体中主

要是HC1，其次为HF。此外还有H:及CH;和NH3等。在不同压力下形成的热液中，这些

气体都将部分被溶解，有的是气液共存相，水溶液中常有HC03 , F一 , Cl一等离子，其中

Cl一含量可达最高值。

    显然，在地球化学体系中N21 02 , H21 C02, S02, HZS, NH3 1 CH4, HF, HC1等是
最重要的溶于水的气体，其中许多气体对金属元素在水中迁移有着重要的影响。

    (2)气体的溶解度

    不同气体在水中的溶解度很不相同，这与气体分子的成分及结构有关。一些气体分子
在水中的溶解度见表7. 9

    单原子气体 (惰性气体)及同核双原子分子气体 (NZ,  02,  HZ)都是非极性分子，
在水中的溶解度都比较小。

    异核多原子分子气体在水中的溶解度相对较高。这是因为这类分子的键中有离子键成

分，在水中能发生解离，而与水分子形成水合离子，而且许多气体分子本身又是偶极分

子，这样溶于水时与水分子能发生较大的放热反应。

                                                                                                              137



    表7.，

气 体

气体在水中的溶解度 (20 9C , 101325 Pa)

溶解度 (体积比)

0.0088

0.01819

0.01570

0.03103

  0.878

40

  2.582

702

He
氏
、
仇
Coz
soz
HzS
NHs

    HF及HCl的气体分子都是极性分子，键中离子键成分高，电负性差值为1.9及0.9,

化合价又都是一价，因而它们在水中解离度较高，从而导致在常温常压下，HF的溶解度

为35.3%, HCl为42%。所以水溶液中可有大量的C1一和F一离子存在，尤其是Cl一在地表

水及矿物的气液包裹体中含量都很高。

    C02和SO:溶于水中都能形成含氧酸H2 C03及H2SO4。前者为弱酸，后者为中强酸，

所以它们的溶解度比同核双原子分子要高。而SO:又比CO:高50倍。这里还有分子的极

性因素，因为C02为非偶极分子，0一C一0键角为1800，而S02为偶极分子，0一S一。

键角为1200a
    综上所述，地球化学体系中异核多原子分子的溶解度增长序列为:CO,, H2S, S02,

NH3 , HF, HC1。所以与水溶液平衡的常见气相为C02及H2S，而HF及HC1等分子只有
在高温低压条件下，水转变为水蒸气时，才能大量呈气相出现。

    (3)影响气体溶解度的因素

    气体的溶解还受温度与压力的控制及水中其他组分的影响。在绝大多数情况下，温度

增高，气体的溶解度减小。在固定温度条件下，气体的溶解度与压力的增加成正比。被溶
解的氧气是水中能够有生命体的基础，也是地球化学作用中许多氧化反应的条件。构造运

动中压力变化很快，这对水中气体的影响很大，例如构造裂隙的发生，压力骤降，将导致

气体从水中迅速逸出。

    电解质浓度的增高将降低气体在水溶液中的溶解度。此外，与水分子能形成水化物及
发生电离现象的气体分子，水中溶解气体的实际浓度，还受气体分子间及气体分子与溶液

离子间化学反应的控制。最明显的例子是H,S与0:的反应，它控制了水中氧与H2S的浓
度。黑海海水中H's与02的含量见图7.7。表层水与大气圈接触，因而水中的氧含量高。

深海淤泥中的H2S大量生成，使深部水含有大量的HZS，而氧气的含量极微。对于过渡族
元素 (Fe, Mn等)及金属元素 (Cu, Pb, Zn)等易于发生电价变化的元素，它们的地球

化学行为将受到水中H,S与0,含量的重大影响。

7.3.2 气相迁移的过程

元素在气相中能够迁移。各种气体是以气相形式进行迁移的，这是已经被大家公认的
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图7.7 黑海海水溶解气体的浓度

        (据戚长谋等，1994)

事实。气体在迁移过程中受气体的成分、浓度、溶解度以及外界气候条件的影响。对于矿

床地球化学研究而言，气相迁移仍然有重要的意义。下面主要讨论成矿作用过程中，成矿

元素以气相迁移的可能及方式。

    众多证据表明，在绝大多数热液成矿系统中，金属矿物是从溶液中沉淀聚积形成的，

而且几乎所有的热液矿床成因模式均认为液态流体是金属迁移的主要因素。然而，越来越

多的来自火山气体、陆上和海底的地热系统、富气相的流体包裹体及实验研究的证据表

明，在一些热液矿床体系中气相迁移可能有着重要的甚至是决定性的作用，气相迁移在矿

床形成中的地位已经引起了越来越多学者的关注 (Ulrich et al., 1999; Williams-Jones

et al.，2002;Williams-Jones and Heinrich，2005)。

    早在1644年Ren6Descartes就提出了金属的气相迁移，但由于绝大多数金属元素在液相

中的溶解度远大于气相，并且对于金属元素在气相中的行为了解甚少，因此在对热液矿床的

研究中，长期以来一直认为成矿物质是以络合物的形式在溶液中进行迁移的，金属成矿的实

验研究也主要集中在水热体系中。随着新测试技术的发展 (XRF, PIXE, IA一ICP一MS},
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可以测量流体包裹体中金属元素的含量，以及气体运移金属能力的数据积累 (主要来自于

对活火山的研究，尤其是火山喷口的凝聚物的分析)，使人们对于金属的气相迁移有了重

新认识，认为气相搬运也是成矿的一种可能机制。最近关于金属在水蒸气相中溶解度的研

究，从实验的角度又给了我们进一步的证据，水蒸气的参与使得金属在气相中的溶解度增

大。因此某些金属在气相中的溶解、迁移是特定环境中的一种重要成矿机制，从而为我们

研究矿床成因提供了一条新思路。

    包志伟 (2007)在总结了金属气相运移的规律之后，根据金属元素在火山喷气中的含

量、热液矿床流体包裹体、熔融包体的最新证据以及有关金属元素在蒸气中的溶解度实验

研究进展，对热液矿床成矿过程中金属气相运移的可能贡献进行了一些分析和评述。

7.3.2.1气体迁移金属能力的地质证据

    近些年来，新方法和分析手段的应用，以及实验数据的积累使人们认识到气相迁移在

火山热液等成矿系统中可能起到重要作用。地质证据主要来自两个方面，即活火山的研究

和包裹体成分的分析。

    (1)活火山研究

    火山气的主要成分是HZO(摩尔百分含量大于90%)，水是主要的金属溶剂，摩尔百分含

量高的气体还有C仇，有时可达到10%，SO:和HCI含量为6%左右，而其他气体坎与HF和
HZS的含量<1%。尽管水是火山气的主要成分，但它不一定是控制金属溶解的主要因素，金属

与C仇，SO,, HCI, HZS等的络合作用有可能是增强金属溶解能力的有效机制。

    火山气中含量 (分析火山喷口凝聚物)较高的金属元素主要有Cu, Sn, Pb, Zn, As,纯，
Au, Mo, W,垅等。金属浓度在火山气中变化很大，这种变化除与元素在自然界的丰度及产
生火山的岩浆成分有关乡卜，还与金属在气相中形成稳定的气体化合物的能力有关。

    火山气的升华物大于450℃高温时主要有Fe3 0,, MoS,, ReSn, US, (Fe, Mn) W0,

等，而NaCl, KCl, NH, Cl , Nat S0, , K3 Na (SO,) a和Si02(方石英)的沉淀，从高温
800一900℃到低温200℃均有出现，FeCUS2, ZnS和FeS:一般在低于450℃时凝聚;小于
450℃低温时主要有PbS, As, Te, Se，而S的沉淀温度更低，小于200℃时，以液态形式

存在;小于120℃时，则以结晶固体沉淀。Korzhinsky等 (1994)用石英管法首次发现了
徕的矿物ReSn，并与辉钥矿Mos:共生在一起;Taran等在石英管的内壁观察到了自然金
的晶体，温度范围为550一600 9C o

    从火山气升华物的矿物组成可以得出以下几点重要结论:① 辉钥矿、黄铜矿、闪锌

矿、硫锅矿和黄铁矿在高温条件下沉积，表明只有从高温的火山喷气中收集的冷凝物才能

可靠地反映火山气中相应金属元素的含量;②石盐和钾盐的高含量显示氯的络合物对金
属在火山气中的迁移可能起着重要的作用;③ 普遍存在的无水芒硝和氯化钱亦表明硫酸

根和氨也可能是金属络合物的重要配位体;④矿物组成随岩浆类型和构造环境的变化证明火

山气的化学组成也存在相应的变化;⑤与氯化钱相伴的矿物种类比与石盐和钾盐相伴生的矿

物种类要丰富得多，说明氨也许可以络合比氯更多的金属 (Willians-Jones et al., 2002) o
    总之，从升华矿物可以看到NaCl和KCl的主导地位说明氯络合物可能是金属在火山

气中的重要形式;根据Nat SO;和NH, Cl的普遍出现，可以推断硫酸盐和钱亦可能是重要

的金属络合剂。以气相形式释放的大量金属成矿物质，都是在火山喷发中因岩浆脱气释放

出的，可见深部岩浆脱气可提供大量的挥发分和金属成矿物质。

  140



    (2)包裹体研究

    流体包裹体的数据给我们提供了新的信息。通过用PIXE分析富气相流体包裹体，发现

Fe, Cu, Pb, Zn已达成矿浓度 (几百克/吨)，而铜的浓度超过了其在共存的液相包裹体中

的浓度。铜在岩浆气体中的浓度是其在共存的碱流岩熔融体中的数百倍，最近用LA一ICP -
MS分析得到铜在富气相流体包裹体中的浓度达到3. 3% o Heinrich等通过分析流体包裹体发

现，Na, K, Fe, Mn, Zn, Rb, Cs, Ag, Sn, Pb和Ti易于分配在卤*rp (可能以氯络合物
的形式存在)，而Cu, As, Au和B(可能是以硫氢络合物形式)选择性地进人气相。他们
指出流体的相分离对于元素在气液相之间的分配可能是重要的，同样Andreas Audetat等认为

热液相分离成为富盐卤水和低密度气体是造成金属分馏的原因之一，其中Cu, B, Li, As
(土S, Ag, La)优先进人气相。Zhang等通过减压使超临界流体实现相分离的实验，研究证

实了金可以出现在富CO:的气相中，从而指出了气相可以携带和迁移金属。
    因此，我们有理由相信在特定的条件下，气相对于那些易于进人其中的金属元素的搬

运及成矿有着重要的作用，并用相分离机制可合理解释岩浆一热液等体系中元素选择性的

富集及元素的共生分异。

    LA - ICP - MS法对一系列岩浆一热液矿床中单个流体包裹体的主、微量元素组成分

析显示，高温热液流体相分离 (沸腾)过程中，不同元素有着完全不同的地球化学行为。

尽管绝对含量上存在一定的差异，但各样品均显示出明显一致的元素分配趋势。Na, K,

Fe, Mn, Zn, Rb, Cs, Pb, Ag, B, Ba, Sr, Sn, W, U, Ce优先进入液相，而Cu, As,

Au, S, Sb, B及Li则选择性进人气相。地质过程中两种最重要的配位离子氯和硫呈相互

分离的趋势，前者强烈选择进人液相而后者选择性地进人气相之中 (Drummond and Ohmo-

to, 1985 )。那些优先进人液相的元素与Cl一有较高的亲和性，主要以氯的配合物形式存在

于液相卤水中，而Cu, Au, As和Sb易与HS一形成稳定的配合物而进人气相。流体的相

分离过程可能是一个过去一直被低估了的重要的化学分离过程，它对从岩基到斑岩型和云

英岩型矿床、浅成低温热液矿和火山喷气等岩浆一热液体系中元素选择性富集有着重要的

控制作用 (Heinrich et al.，1999)。
    在流体沸腾和不混溶相的分离过程中，Cu和Au，尤其是Au可以通过蒸气相大量迁移至远

离斑岩体数公里的地方。在很多情况下，也许正是由于这种蒸气相强烈的活动性使得一些斑岩

核部形成低品位的Cu一Au矿化，甚至是无经济意义的或流产的斑岩Cu成矿系统。

    (3)熔融包体与岩浆沸腾作用

    熔融包体是研究岩浆去气或沸腾作用的重要途径之一。由于减压作用或结晶作用导致

挥发分过饱和，挥发分小气泡发生汇聚增大。熔体中气泡的数量及大小与熔体中挥发分的

含量、岩浆结晶的程度、岩浆的压力或侵位深度，及由喷发或与岩浆房相连的活动构造薄

弱带 (如断裂)引发的减压作用有关 (Cashman and Mangan, 1994)。沸腾作用所形成的
挥发分气泡极易附着在晶体的表面 (Hurwitz and Navon, 1994)，在晶体生长过程中被捕获

而成为熔融包裹体。由于所经历的沸腾的次数和强度的差异，不同的阶段捕获的熔融包体

中挥发分亏损的程度将会有一定的差别。所以斑晶中熔融包体记录着挥发分自岩浆熔体的

出溶过程。矿物和玻璃中挥发性组分的微区分析是探讨挥发分对高温地质过程及低温蚀变

过程影响的基础。二次离子探针质谱和微傅立叶变换红外光谱法是分析C一0一H挥发分

的有效手段 (King et al., 2002)。对来自西太平洋Eastern Manus弧后盆地海底拖网样品
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(岩石类型从玄武岩、玄武安山岩、安山岩、英安岩、流纹英安岩至流纹岩，可能源于单

一的浅源岩浆作用)的分析表明，无气泡的熔融包体的含水量最高 (2.1%一2.5%)，玻

璃中水的含量与熔融包体中气泡的大小成反比，熔融包体含水量的强烈变化 (1.0%-
2.5%)显示出岩浆过程中水的逃逸。S和Cl(可能还包括F)与水含量的正相关关系表

明这些挥发分一起从熔体中出溶进人气相。熔融包体的玻璃中的水与碱含量的负相关表明

岩浆结晶时有流体存在。

    据估计，在岩浆结晶过程中可能有高达65%的挥发分的丢失 (Yang and Scott,
2005 ) o Lowenstern et al.  (1991)用X射线探针法对西西里Strait碱流岩石英斑岩中的熔

融包体进行了研究。可能与铜在开放体系中随挥发分逃逸有关，碱流岩的基质玻璃和泄漏

的玻璃质包裹体的铜含量较低 ((3土1)  x10-6;未经历过去气作用的包裹体中铜常具有较
高的含量 (20110)  x10-6;富铜的熔融包体中的气泡常比贫铜的熔融包体中的气泡 (收

缩成因)体积要大。铜主要赋存于气相中，根据熔融包体中单个气泡的X射线探针分析推

算的铜的表观蒸气/熔体分配系数可高达100〕以上。

    由此可见，岩浆的去气或沸腾现象对岩浆中成矿元素的淋滤富集具有重要的意义。基

于对安第斯矿带含锡斑岩系统石英中熔融包体的研究，Dietrich et al.  (1999)认为斑岩体
是由含石英斑晶的高演化硅酸盐熔体与安山质或玄武质岩浆在上地壳混合形成的。

    岩浆的混合过程很容易触发气相组分的出溶，在一定的岩浆组成和氧逸度条件下产生

大规模的成矿元素的淋滤作用，对斑岩铜、钥、金矿床的形成可能具有重要的意义 (An-

derson，1976;Sparks et al.，1977;Huppert et al.，1982;Candela，1989)。Farmer and

DePaolo (1984)指出，Nd同位素组成可以清楚地显示GreatBasin地区成矿岩体中地慢物

质的比例显著地高于贫矿岩体。而且作为最重要的斑岩铜一铝矿集区Bingham地区的贫矿
侵入体 (barrenintrusions)成岩物质中源于地慢的初始岩浆的混合比例比含矿侵人体 (pro-
ductive intrusions)要小 (Keith et al., 1997 )。对我国斑岩铜金矿床的研究亦表明，主要成

矿带中具有一定规模的矿床均与那些具有较多地慢组分加人的岩浆活动 (如埃达克质岩

浆)有关 (李光明和丙宗瑶，2004)。气相组分的淋滤有助于将贫M。岩浆 (3x10一“)转

化成富M。的岩浆 (>1000x10-6)，并在最终的分离结晶过程中形成富集的成矿流体

(Keith et al., 1998 )，由岩浆混合引发的气相运移对斑岩铜一铝矿的形成可能具有重要的
意义 (Carten et al.，1988)。

    地质证据的积累，使得研究者对于气体对金属的搬运能力及在特定的条件下对成矿的

作用有了重新的认识，而金属气相迁移的实验研究及新技术的应用，也给我们提供了新的

信息，气相中金属元素的迁移能力不仅与其挥发性有关，更主要的是因为与气体溶剂发生

反应，增强了它们在气相中的溶解度。挥发性强的金属元素有可能以气相迁移，挥发性相

对弱的金属元素若与气体溶剂形成水合物，则同样可提高它们在气相中的溶解能力，并以

气相金属水合物的形式进行溶解、迁移。这一认识对加深理解气相中金属元素的活化、迁

移及其对成矿的意义有重要的作用。

7.3.2.2 金属元素的气相迁移

    虽然金属气相运移和富集成矿概念的出现已经有360余年的历史，但其在近代矿床学

和矿床地球化学研究中一直没有得到应有的重视。近年来对火山喷气、富气相的流体包裹

体及熔融包体的微量元素组成的分析，以及一些实验地球化学证据，均显示出金属元素的
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气相迁移在热液矿床形成过程中的作用可能远比人们想像得要重要。当然要确切地回答金

属元素气相迁移在热液矿床形成过程中的重要性程度还为时尚早。还有待更多的对个别矿

床更加祥尽的流体包裹体、熔融包体以及微量元素、铂族元素对岩浆亚固相下气相淋滤示

踪的研究和资料积累。由于岩浆过程对岩浆的沸腾作用有重要的影响，所以对含矿岩体的

岩浆形成、演化过程 (如岩浆混合等)的研究，对于了解岩浆去气过程中成矿元素在气

相一熔体间的分配及热液矿床的成矿机理无疑有着重要的意义。

7.4 元素在固相中的迁移

7.4.1 沉积作用过程中元素的迁移

    组成沉积岩的沉积物质的可能来源有:陆源— 母岩风化产物;生物源— 生物残骸

和有机物质;深源火山喷发物和热泉喷发物;太空来源宇宙尘和其他地外物质。其中母岩

风化产物，是沉积物最主要的来源，也是构成主要沉积岩的基本物质。如母岩风化的碎屑

物质是构成陆源碎屑岩 (砾岩、砂岩、粉砂岩)的主要成分;不溶残积物质是泥质岩的主

要成分;溶解物质则是构成化学或生物化学岩 (碳酸盐岩和蒸发岩等)的主要成分。

    沉积物的母岩，即先成岩，可以是岩浆岩、变质岩，也可以是先成的沉积岩。母岩风

化是指地表岩石在温度变化、大气、水、生物等因素作用下发生的机械破碎和化学变化。

按作用性质，可分为物理风化、化学风化和生物风化。其中化学风化是母岩风化的重要方

面。化学风化过程中伴有一系列的地球化学变化，如矿物相的转变、元素的活化迁移等。

    (1)矿物相的转变

    母岩中的一些原生矿物相，尤其是深成母岩中的原生矿物相，在地表条件下往往是不

稳定的，在风化过程中常常被分解并向地表条件下稳定的矿物相转变。如辉石相变为蒙脱

石、斜长石相变为伊利石等。

    在风化带中，矿物相的变化具有明显的阶段性，一种原生矿物随着风化程度的加深，

通过一系列中间阶段，依次形成一些过渡性矿物，然后转化为与风化环境取得平衡的矿

物。下面是一些造岩矿物在风化过程中的相变规律:

    辉石。绿泥石。水绿泥石。蒙脱石、多水高岭石。高岭石;

    黑云母。蛙石。蒙脱石。高岭石;

    钾长石一绢云母。伊利石。高岭石。

    在风化带中，各种造岩矿物的稳定性不同，它们抗风化的能力也有明显的差异。

Goldish (1938)和Blatt等人 (1972)经过研究，总结出风化带中矿物的稳定性序列 (图
7.8)。该稳定序列与鲍温的结晶反应系列完全相同，但两者意义不同。在稳定序列中自上

而下稳定性增加，表明矿物的结晶条件愈接近地表，在风化带中稳定性愈高。

    矿物的稳定性与其化学成分具有一定的相关性，据此，Reiche (1950)提出用风化势
能指数 (WPI)来表示矿物的稳定性。其计算公式为:

          WPI=100 x[K20+Naz 0+CaO+Mg0+HZO]/[Si02+A1Z03+Fee 03+

                Mg0+CaO+Nat 0+K20]

    指数愈大，稳定性愈小。
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图7.8 在风化带中矿物稳定序列

    (2)元素的活化迁移

    母岩风化过程中元素的活化迁移主要表现在一些元素的淋滤分散和另一些元素的残积富

集。各种元素在特定的风化条件下活化迁移的能力是不一样的，亦即各种元素从母岩中析出
的难易程度不同，因而造成不同元素按一定顺序从母岩中分离出来— 元素的风化分异。

    波雷诺夫 (1934)首先提出可用河水中元素的含量与该河流域的岩石中相应元素的比

值，来判断元素的相对活动性。彼列尔曼 (1955)在此基础上。提出用 “水迁移系数K'’来
衡量元素在风化带中的迁移能力。此系数为河水干渣中的元素含量与该河流域岩石中相应元

素含量的比值。K值愈大，表明该元素的迁移能力愈强。“水迁移系数”的计算公式如下:

K=100 x 'n
                        a 几

式中:K为元素的水迁移系数;m为元素在河水中的含量 (mg/L) ; a为河水中矿物质残

渣总量 (mg/L) ; n为元素在该河流域岩石中的平均含量 (%)。

    根据计算，彼列尔曼将风化带中的元素分为5类:

    1)最易迁移元素(K=nx10一nx102):Cl, Br, 1, S;

    2)易迁移元素 (K=n一nx10):Ca, Mg, Na, F, Sr, K, Zn, Pb;

    3)迁移元素 (K=n x 10一‘一n):Cu, Ni, Co, Mo, V, Mn, P, Si(硅酸盐中);

    4)弱迁移元素 (K<nx10一‘):Fe, Al, Ti, Sc, Y, REE...;

    5)几乎不迁移元素 (K二nx10一‘o):Si(石英中)。
    上述每一类元素又是按 “水迁移系数”降低的顺序排列的。从迁移序列中可看出，各

种元素的迁移能力相差很大。这就形成了原来共生的元素在风化过程中因迁移能力的差异

而发生分异。迁移能力最强的C1和S等元素最先从风化带中流失;其次是Ca, Mg, Na,

F等;K, Mn, P等元素迁移能力相对较弱;Al, Fe, Ti等迁移能力很弱，往往残留在原
地形成红土或铝土。

    在风化带中，不同的风化阶段，元素的活化迁移也有一定的规律:

    1)碎屑阶段:以物理风化为主，元素几乎不发生迁移。

    2)饱和硅铝阶段:岩石中如有氯化物和硫酸盐将全部溶解，C1一和SO爱一全部被带

出。然后在CO:和H2O的共同作用下，铝硅酸盐和硅酸盐矿物开始分解，游离出K, Na,

Ca, Mg，其中Ca和Na的流失要比K和Mg容易。这些阳离子的存在，使介质呈碱性反
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应，致使一部分Si0:转人溶液。这个阶段形成的粘土矿物有蒙脱石、伊利石、绿泥石等。

同时，碱性条件下难溶的碳酸钙开始堆积。

    3)酸性硅铝阶段:碱金属和碱土金属大量被溶滤，Si0:进一步游离出来。随着有机

质分解形成大量有机酸和co,，使环境介质转为酸性。上阶段形成的矿物进而转变为在酸
性条件下稳定的不含碱金属和碱土金属的粘土矿物高岭石、埃洛石等。

    4)铝铁土阶段:此阶段铝硅酸盐矿物彻底分解，碱金属和碱土金属全部游离出来，Si02

也大量流失。可迁移的元素几乎全被带走，剩下的主要是铁和铝的氧化物及部分二氧化硅。

7.4.2 压实成岩作用过程中元素的迁移

    沉积物沉积下来后，从松散状态到形成坚硬岩石还要经历一系列物理化学变化。这些

变化主要有压实、压溶、胶结、交代、重结晶和矿物的多相转变以及与其相伴的元素的活

化迁移与重组等。下面就其中有关的地球化学问题作简要论述。

    沉积物被埋藏后，由于物理化学环境发生变化，原先稳定的矿物在新的条件下不再稳

定，从而导致矿物相的变化。在埋藏成岩阶段，矿物相的变化有多种形式，其中包括原有

矿物的溶解、交代、重结晶以及多相转变等。

    在新的环境条件下，一些原有的沉积矿物不再稳定而溶解。原有矿物溶解后可在沉积

岩中留下溶蚀孔。有时一种矿物溶解的同时，另一种新生矿物发生沉淀，以占据原有空

间，这种现象在沉积学上称为交代作用。如方解石被白云石交代和碳酸盐被Si0:交代等。

    沉积物埋藏后，温度压力增高，一些矿物在新的条件下，以溶解一再沉淀或固体扩散

等方式，使细小晶粒集结成粗大晶粒，这一过程称为重结晶作用。

    沉积物埋藏后，一些结构不稳定的矿物相向结构稳定的矿物转变。沉积岩中，最常见的是

文石和高镁方解石向方解石的转变;此外，沉积岩中还常见非晶质Si0:转变为玉髓或石英。
    随着埋藏深度的加大，压力和温度增加，还会引起粘土矿物的重结晶和相转化。一般

情况下，随着埋深的增加，高岭石和蒙脱石会逐渐转变为伊利石或绿泥石。

    在埋藏成岩阶段，除原有矿物的溶解和相变外，还有新生矿物的形成。在沉积期后各-

阶段新生成的矿物，称自生矿物。常见的自生矿物有海绿石、绿泥石等硅酸盐矿物，方解

石、菱铁矿等碳酸盐矿物，石英、蛋白石等氧化矿物以及黄铁矿、白铁矿等硫化矿物。这

些矿物往往形成于特定的条件下，因此可作为判别成岩环境的重要标志。

7.4.3 变质作用过程中元素的迁移

    (1)造岩元素

    在变质作用过程中，造岩元素主要表现为重新组合和再分配，这种转变一般受控于温

度、压力、流体、氧逸度和变形作用等因素。当温度增高时，高温矿物组合将替代低温矿物

组合;当压力增高时，高压矿物组合将替代低压矿物组合。在矿物组合转化过程中，造岩元

素也随之不断再分配和重新组合。有时温压条件的改变可能并未引起矿物种属或矿物组合的

变化，但造岩元素一般通过扩散作用要作相应的调整。矿物组合稳定场和相平衡的实验研究

表明，变质作用过程中矿物组合的演变主要通过变质反应来实现，进变质表现为脱水或脱碳

酸反应，退变质则表现为水化反应。因此，原岩中所含的H, O和CO:等挥发组分随变质作
用的进程，其成分和含量都会有明显的变化，但其他造岩元素仍可视为一种等化学过程。然

                                                                                                                  145



而，由于H2O和CO:等流体的渗透作用，娩0和Na, O等元素的活动性可能会有所提高，并

可能引起矿物组合的改变。氧逸度(爪)也可能对矿物组合产生很大影响，当.foz较高时，
更多的Fez+被氧化成Fe3十，反之Fe'+可被还原成Fez +，这种转换可能有利或不利于某些含

铁矿物的形成，从而引起矿物成分或组合的改变。变形作用一般通过增大矿物晶格扩散速度

和促进水流体的渗透来加快变质反应的速度，并可能有利于某些应力矿物的形成。

    在区域变质作用过程中，造岩元素的大规模迁移一般与交代作用有关。关于交代过程

中造岩组分的相对活动性柯尔仁斯基曾进行了一系列的理论和实验研究，他提出的活动顺

序由大到小为:H20, C02, K20, Na2O, CaO, MgO, FeO, Fe203, SiO2, A1203, Ti02l
但是，外界条件的改变常使元素的活动顺序有所变化，交代作用的强弱也可强烈地改变元

素的活动性，一般随交代作用的增强，元素由惰性组分转变为活动组分。所以，在高级变

质地区的区域性混合岩化作用过程中，由于深成热液和混合熔浆的影响，变质岩的化学成

分可发生明显的变化，包括一些主要造岩元素的带人和带出，从而形成混合岩及各种花岗

质岩石，并导致某些成矿元素富集成矿 (如弓长岭富铁矿床)，这一过程并非等化学变化。

    (2)微量元素

    当前，对变质作用过程中微量元素的地球化学行为的系统研究还很不够。过去多认为

岩石中的微量元素在变质过程到达超变质阶段之前基本保持不变，但近年的研究表明部分

微量组分在变质作用过程中发生了重新组合、分散和富集 (张本仁等，1979)。某些成矿

元素 (特别是亲铜元素)可以在较大的温度范围内变为活动组分，被变质热液带出或带

人。如As, Sb, Hg, Se, Te, Au及一部分Ag在低温时即开始活动;Cu, Pb, Zn, Cd则
根据自己的元素地球化学特点，分别在各种中低温条件下开始活动。大离子亲石元素K,

Rb (S0，Th和U常具有较大的活动性而易于被带出，所以它们在麻粒岩相岩石中均有不

同程度的亏损，但亲铁元素则大部分表现稳定。一些难溶的铂族元素等，即使在麻粒岩相

条件下仍可保持稳定。据贺同兴等 (1988)介绍，乌克兰地盾变质岩中微量元素V, Mn,

Cr, Ni, Co, Cu, Pb, Zn, U的平均含量，从麻粒岩相、角闪岩相、绿帘角闪岩相到绿片

岩相逐渐升高，它们在绿片岩相中平均含量为0.16%，而在麻粒岩相中仅为0.09%。王

秀璋等的研究表明，Cu, Zn, Ag, Rb, Sr及Ag/Au, Zn/Pb比在大多数岩石中随变质程
度增高而减少 (涂光炽等，1988)。看来，这种变化趋势是变质作用过程中的普遍规律。

这些成矿元素在流体溶液影响下的带出或带人，对于变质成矿作用是十分有利的，如Au

常从高级变质相迁移到绿片岩相中沉积成矿。

    王中刚等 (1989)认为，至少在低于角闪岩相的变质作用过程中，稀土元素不发生明

显的迁移，只要没有后期 (热液)蚀变作用，那么用稀土组成的特征来恢复或判断原岩的

性质是有效的。然而，关于麻粒岩相变质作用的稀土元素性状问题尚有争议。Jahn和

Zhang (1984)对河北迁西麻粒岩的研究证明，该区麻粒岩亏损某些亲石元素，但稀土元
素配分模式和丰度止般保持原状，与变质程度无关。但是，如果在麻粒岩相条件下发生了
混合岩化或花岗岩化，稀土元素组成可能要发生变化，苏格兰西北部刘易杂岩中稀土元素

强烈亏损及正Eu异常的出现即是一个良好的例子。

    高压超高压变质作用的稀土元素行为是该领域研究的重要方面之一，其目的在于确定

榴辉岩的原岩性质，并进而解决它们是异地成因还是原地成因问题。许多学者对不同地区

变质杂岩中榴辉岩的研究表明，稀土元素在榴辉岩中的活动性是有限的或不活动的 (Ev-
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ans等，1981; Bernard-Griffiths等;1985; Gebauer等，1985)，但也有人持有异议，如
Griffin和Brueekner (1985)对挪威榴辉岩研究后认为，LREE中的La和Ce在角闪岩向榴

辉岩转变过程中将丢失30%一50%。针对这一分歧，Shatsky等 (1990)对几个典型地区

榴辉岩、变辉长岩和角闪岩及其围岩稀土元素的分布特征做了详细的研究，结果证明它们

在榴辉岩形成过程中是不活动的，其中LREE约30%一60%存在于粒间孔隙中，并进而解

释了榴辉岩的低流体/岩石比值。由此看来，使用稀土元素确定榴辉岩的原岩属性及构造

环境仍是一种有效的方法。

    (3)同位素

    对变质作用过程中同位素成分变化研究最多的是氧。Shien和Taylor (1969)研究发
现，当泥质岩遭受进变质时，随着变质级的增高，岩石中的‘8o/16o比值倾向于逐步下降。
低级变质的泥岩 (绿泥石带)180值同页岩的典型数值 (15%一18%)接近，它经过黑云

母带、石榴子石带、十字石一蓝晶石带到矽线石带，最终稳定地降到9%一13%。但与区域

变质岩不同，在各级接触变质晕中岩石的’8o/160比值非常稳定，接近于原始沉积岩的数

值。他们认为这可能与接触变质过程中岩石脱水未与深部岩浆沟通有关 (张本仁等，

1979)。崔文元等 (1986)在研究冀东变质岩时也证实了随变质程度增加‘8o减少的规律。

说明变质作用促进了岩石中‘6o的增加和‘8o的减少，混合岩化作用一般使18o进一步降
低。对于其他稳定同位素，王秀璋等的研究证明，硫同位素作用过程中发生了强烈的均一

化，并随变质程度的增强而加强，而碳同位素未显示随变质程度变化有系统改变的迹象，

但混合岩化作用可以使”C降低。
    放射性同位素在变质作用过程中常发生再分配，同位素组成均有不同程度的改变或均

一化，这也是使用同位素方法测定变质作用年龄的一个基本前提。一般情况下，K一Ar,

Rb一Sr, U一Th一Pb和Sm一Nd四种同位素系统活动性的顺序由强到弱，并且，变质程度
的增加有利于它们的均一化。但研究表明，Sm一Nd全岩体系在麻粒岩相系变质作用过程

中也很少受到干扰，所以这一方法已被广泛地应用于变质岩原岩年龄的测定。实验研究证

明，不同同位素体系在不同矿物中的封闭温度有所不同，据此可根据不同矿物的同位素年

龄来反演变质岩的热演化及抬升历史。研究还发现，在高压榴辉岩相条件下同位素系统常

不易达到平衡 (Vidal and Hunziker, 1985)。有意义的是，在几个典型的超高压变质地区

(如西阿尔卑斯DoraMaira地块、挪威西部片麻岩区及我国大别一苏鲁地区)，使用不同方

法测定的同位素年龄都存在一些反常现象，最明显的例子是40 Ar/39 Ar法年龄偏老，全岩-

矿物Sm一Nd法年龄偏新，而U一Pb法年龄有老有新 (Griffin, 1987 ; Tilton et al., 1991;
Li et al., 1994)，许多学者据此认为在高压、超高压条件下可能存在Ar过剩问题 (Li et

al., 1994)，但目前尚未找到令人信服的证据。所以，高压、超高压变质作用的同位素行
为也是今后值得进一步深人讨论的问题。

7.4.4 改造作用中元素的迁移

    (1)改造作用中元素迁移的可能形式

    当成矿元素从矿源岩中活化析出后，如果不经过一定的汇集，仍可能就像科拉半岛深

部分散于岩石中的含金流体一样，形不成成矿热液;德国发现的高温高矿化度流体已经在

4000 m地下埋藏200 - 300 Ma，仍未沉淀;美国内华达Lvanhoe地区的Hollister Mine金矿
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由钻孔中直接喷出含金热液，热液形成时代为13. 6 Ma，含矿热液分散于40 Ma左右的玄

武岩一花岗闪长岩中 (Hollister等，1992)。由此可见，迁移是改造成矿中必不可少的。

    有关改造作用中元素迁移的形式，论著很多，归纳起来，主要有以下一些重要观点:

①以无机和有机络合物形式迁移，如金和银在含硫溶液中，均可与二硫化物离子结合成
Au (HS) 2和Ag ( HS) 2络合物在溶液中稳定迁移 (Wood et al., 1987)，在高盐度的贫

硫溶液中贱金属主要以氯络合物形式迁移，据资料，产于沉积岩中的改造型矿床的成矿元

素，都有可能以有机络合物、鳌合物的形式迁移，王声远 (1991)对国内外有机质搬运金
属的研究成果作了系统总结;②金属的气相迁移，高温流体在迁移过程中，往往气、液

相共存，除CO:和H2S等挥发性矿化剂组分外，某些挥发性强的金属或其络合物也必然有
不同程度向气相转化的趋势，这种方式也可能是改造作用中金属迁移的一种形式，但目前

这方面的研究较少，以这种方式迁移的金属能否形成矿床尚未可知;③ S102的作用，几
乎所有的改造型矿床都有广泛而强烈的硅化存在，有些形成石英脉型矿体。已有的研究表

明，Si02的存在对金、银、铅、锌等元素的溶解活化是有利的 (涂光炽等，1988;王秀璋
等，1992)，实验表明，在有Si0:存在的溶液中溶解进人溶液的金属元素含量比无Si0:存
在的情形下以数量级增长。王声远等 (1993)的实验研究证实，在具地质意义的物理化学

条件下，金硅络合物 (AuH3 Si4)的含量远高于金氯络合物 (AuC12)的含量，说明与硅
络合对金的活化迁移比氯更重要;在含硫和硅的体系中，随着Si0:的增高，AuH3 Si04的

作用将比Au (HS) 2更重要。
    (2)改造作用中元素迁移的驱动力

    引起元素迁移的原因是相当复杂的，温度压力的不均衡、氧逸度的变化、挥发作用、

压实作用及断裂构造的产生等都可能起着不同程度的作用。根据改造型矿床成矿特点分

析，元素迁移最主要的动力为构造应力。封存于岩石中的建造水及沿断裂构造下渗的大气

降水，虽然可以溶解活化矿源岩中的成矿元素，然而不经迁移富集，就会像科拉半岛的含

金流体那样分散于岩石中。当构造挤压使岩石产生构造薄弱带— 断裂构造时，分散于岩

石中的含矿流体就会从高应力区向低应力区迁移而进人断裂构造中并沉淀成矿。由于构造

挤压与引张的阶段性和波动性，往往造成常见的矿化多期次性和分带现象。

    (3)改造作用中元素迁移的距离

    这个问题是改造成矿作用研究中长期未能解决且研究较少的问题。具体到一个矿床，

的确很难说清成矿物质迁移了多长距离，因为目前还没有能够用来确定迁移距离的地质和
地球化学参数。以下几点或许可以提供一些线索:① 改造型矿床的形成深度一般不超过

3000 m，多数在2000 m以内，有些仅数百米，并且多数矿床大范围内的围岩无蚀变、无元

素明显迁出的证据，这意味着成矿元素可能并非就矿体附近而来;② 目前发现的成矿流
体 (尚未沉淀的含矿流体)都存在于地下3000 m以下，多数在4000 m以下，那些喷出地

表的含矿流体其来源也是地下较深部位，据此推测，改造成矿作用中，成矿元素系自下而
上迁移，迁移距离至少在1000 m以上;③对于部分改造前已有工业富集的沉积改造矿床，
诸多证据表明以就地改造为主，有些矿床也存在远距离矿液对其叠加改造的可能。

7.5 元素在熔浆中的迁移

岩浆是地慢和地壳在一定温度和压力下选择性熔融产生的熔体。岩浆的主要成分为
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0, Si, Al, Fe, Ca, Mg, Na和K等，其中Sioz约占岩浆氧化物总质量的60%，其中还

含有少量和微量的其他元素及挥发组分。因此，岩浆可视为以硅和氧为主的多元素多相体

系。在岩浆演化过程中，有些元素在适当条件下可形成与岩浆有关的内生矿床。元素在熔

浆中的迁移主要是随熔体的上升、上侵而迁移，此外，还由于条件的变化，随着矿物结晶

析出、熔离而迁移。

7.5.1 元素在岩浆体中的存在形式

    研究表明，岩浆主要由Na', K', Caz+ , Mgz十，Fee十(Fe，十)和A13+等阳离子以及
Si (Al)与。结合的配离子所组成的熔体。主要依据主要有:

    1)硅酸盐熔体具有导电性，表明熔体中有离子存在。
    2)常见微斜长石被钠长石化，说明存在离子交换反应 (Na-.K)。

    3)主要造岩矿物只有几种，不可能以简单的离子或分子状态存在。

    4)从Bowen反应系列来看，元素的析出顺序符合以简单阳离子和配阴离子存在的能

量降低法则 (离子电位降低，晶格能降低)。

    5)现代实验研究证明，熔体及淬火熔体 (玻璃)中存在着Si一0配离子团和Si0:的

三维网格，说明岩浆熔体具有一定的有序结构。
    岩浆熔体中氧是唯一大量可起阴离子作用的元素，熔体中Si4十，Al，十，Mgt十，

Ca 2+ , Fez十，Na十，K十等主要阳离子的亲氧性必然导致它们对Oz一的争夺。其中离子电

位最大的是Si4 +，其次是A13+，它们的离子电位分别为10.26和5.26，而Mg z和Fez +
等其他元素阳离子的离子电位为2.56-0.75，所以Si4+必首先与氧结合。硅的电子层结

构为3 2S 3矿，通过SP，杂化轨道能与4个氧结合形成以共价键为主的牢固的 【Si04 ] 4- ,
构成硅酸盐熔体中si一。配离子的基本构造单位。氧的电子层结构为 S2 2助4，有两个P轨道
可以成键，所以当一个P轨道电子与硅结合后，每个氧仍剩有一个P轨道可以成键，因而氧
可以继续与硅结合形成类似于硅酸盐矿物的岛、链、带、层、架等不同形式的Si一0配离

子。岩浆熔体中的这些配离子称为 “群聚态组”，它们之间不断交换Oz一离子或互相转化，

处于动态平衡中。各种Si一0配离子在岩浆中存在的量与岩浆体成分和所处的物理化学条件

有关。

    硅酸盐熔体与硅酸盐晶体一样，其基本结构单元也是Si一O四面体。从局部看

(20人.范围内)，熔体结构类似于晶体结构;但从全局看，熔体不像晶体那样原子在三维
空间呈连续的规律排列，且没有固定的晶格位置，离子群的位置随着原子不规则的热运动

而不断改变。然而，它的平均结构 (平衡结构)在温度、压力、成分固定的情况下，却是

一个固定的可重现的函数。

7.5.2 岩浆的性质

(1)岩浆的勃度
与水溶液体系相比，岩浆是勃稠的熔体。赫度的大小对成岩和成矿组分的迁移有很大

影响。赫度增大，岩浆的流动性降低;勃度小，流动性强。戮度单位是Pa·so

. 1A=10一’0m
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    岩浆的勃度与岩浆的成分、挥发组分的含量、温度和压力等有关。一般地说，岩浆

的基性程度增高，赫度减小，酸性程度增高，豁度增大。岩浆的勃度与化学成分的关

系，主要取决于岩浆熔体中简约四面体的聚合程度。硅氧四面体的聚合程度高，熔体的

豁度大。

    岩浆的私度受温度和挥发组分的影响是明显的。豁度随岩浆酸性程度的增高而增大;

温度升高，挥发组分增多，岩浆的豁度变小。

    压力与岩浆赫度的关系:在相对干的岩浆中其私度随压力的增大而增大。当岩浆含

挥发分时，随着压力的增大，挥发分在岩浆中的溶解度也增大，因而能够降低岩浆的

戮度。

    (2)岩浆的温度

    各类岩浆的温度大致变化于600一1300℃之间。酸性岩浆为700一900 OC，中性岩浆为

900一1000℃，基性岩浆为1000一1300 9C，碱性岩浆为980一1095℃。挥发组分能够推迟

矿物的结晶，亦即能够降低岩浆存在温度的下限。

    (3)岩浆中的氧化还原条件

    岩浆中的氧化还原条件主要根据岩浆矿物中变价元素的价态、含量和矿物组合来判

断。铁是变价元素中含量最多的元素，Fe3 + /Fe2‘值可以作为岩浆氧化还原条件的环境标

志。统计得出Fe3+/Fe2+值在超基性岩中约为0.25，基性岩中约为0.45，酸性岩中约为

0.77，这表明随岩浆的酸性程度增大，其氧化程度增强。

                    Fe'‘--*Fe 3‘+e      E,,a=0.771
    对于其他变价元素来说，凡是E,,。值低于铁的元素将被氧化，凡是E,,。值高于铁的元

素将被还原。由于岩浆中铁的含量大大超过其他变价元素，因而在上述两种情况下，铁

虽将部分地被还原或部分地被氧化，但都不可能以单一的Fe'+或Fe 2+的形式存在。于

是岩浆中将含有Ti a+,  Us+,  vs+ , Moe+，   Cu2+， Cr 3+ , Mn 2+ , Ce3+ , C02+ , Pb 2+ ,
Au，Ago

    岩浆中铁的氧化程度主要取决于自由氧的浓度。一般地说，岩浆愈到演化后期，

酸性程度愈大，自由氧的浓度愈高，这对铁的富集成矿有重大影响。若以铁的丰度计

算，铁在酸性岩中最低，超基性岩中最高 (达酸性岩的6.6倍)。然而，与岩浆有关
的铁矿很少产于超基性岩中，相反地，基性、中性或酸性岩石常与铁矿床有密切的成

因联系。

    岩浆中富含CO和CHa与H:时，可视为比较还原环境;富含CO:与H2O时，则环境
相对氧化。

7.5.3 挥发分在岩浆元素迁移中的作用

    挥发分对于岩浆的物理化学性质、元素的迁移和富集成矿都有重要影响。岩浆中常见

的挥发分有H20, C02, F, Cl, S等。

    水:随温度的升高，水在熔体中溶解度减小。而随压力增大，水在熔体中的溶解度增
大。事实上，水在岩浆中一般是不饱和的，这与产生岩浆的构造位置、深度和地慢岩成分

有关。水分子能够降低岩浆的结晶温度，促进岩浆的分异和矿浆的熔离，使成矿元素富集

于岩浆晚期或进人岩浆期后的热水体系中。
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    二氧化碳:C02在熔体中的溶解度很小，熔体中非四次配位的阳离子浓度的增大可使

C02的浓度增大。C02在熔体中主要以C02分子状态存在，另外还有一部分呈C02一形式。

由于C02与阳离子结合可使四次配位的Al'+趋向于从硅铝基团中移出转变成为六次配位，

从而导致硅酸盐熔体的聚合度相对降低，因而CO:同样可以降低硅酸盐的熔点。岩浆中
C02的溶解度随岩浆基性程度的降低而减小。

    氟:F一和OH一化学性质相似，因而氟在硅酸盐熔体中的溶解与H2O极相似，它们都

能使熔体发生退聚合作用。另外，氟与碱金属之间有较大的结合能，实验证实熔体中碱增

加将加大氟的溶解度。花岗岩浆中氟增加将使碱长石结晶区缩小，石英的结晶区扩大。与

CO:比较，氟在熔体中的溶解度较大，在岩浆结晶过程中，直到岩浆结晶晚期，碱性元素

消耗到一定程度时，氟才逐渐进人气相。

    氯:与H2O和氟相比，氯在硅酸盐熔体中的溶解度较小。因为C1一半径较大，不能代

替硅氧网格中的02-。在无水熔体中，氯将与钠、钾结合。在含水熔体中，氯则进人气-
水相中。氯在岩浆中的含量随岩浆酸性和碱性程度增加而增大。因而对于与酸性和碱性有

关的成矿元素，氟水气液具有成矿载体的重要作用。

    硫:硫在岩浆中可能的存在价态为S，一和S'十，这取决于岩浆体系的氧逸度，天然岩
浆中主要以S2一存在，因而可能有:

                  S02+02一(熔体)-"S，一(熔体)+3/202
    由于S2一离子不能替换Si一。网格中的氧，因此，硫在岩浆中的溶解度主要受岩浆中

亲硫元素的含量所控制。岩浆主要成分中，铁具有较强的亲硫性，因而硫在富含铁的基

性、超基性岩浆中溶解度较大，在酸性岩浆中硫的溶解度最小。

    由于不同挥发分化学性质的差别，它们在熔体中的溶解机制和溶解度有较大差异。F

和H2O趋向于在熔体的残浆中聚集，而C02, Cl和S则趋向在岩浆结晶的早期阶段分离出
流体相。另外，挥发分的溶解度还受压力、温度等因素影响。

7.5.4 主要造岩元素在岩浆中的演化

    大量的观察研究表明，在大多数情况下，岩浆造岩矿物的晶出具有一定的顺序性。不

同的矿物晶出的先后，体现了元素在岩浆体和固相中的不同分配，反映出元素在迁移过程

中的演化规律。

    关于矿物在岩浆中的晶出顺序，鲍温反应系列 (表7.10)表明了岩浆结晶演化的基

本趋势。

    在反应系列中，暗色矿物的晶出顺序为:

    橄榄石一辉石、角闪石。黑云母、钾长石。白云母。石英

    Mg-*Fe--+Ca-*Na-"K

    产生上述规律的原因在于主要造岩元素在岩浆中的存在状态及其能量性质。如前所述，

岩浆中主要造岩元素包括0, Si, Al, Fe, Ca, Na, Mg和K8种。它们是岩浆作用的主导元
素。按元素的作用，这些元素可分为两类:Si4十(包括部分的铝)和02一结合为Si一。配

离子起阴离子作用;其他皆为阳离子。认识到元素在岩浆中呈带电离子状态存在是岩浆作

用地球化学的一大进步。这一认识使得有可能从离子的能量性质去研究矿物和元素在岩浆

冷却过程中的晶出和演化规律。各离子的能量参数列于表7. 110
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表7.10 鲍温反应系列的矿物结晶化学性质的变化

不 连 续 反 应 系 列 连 续 反 应 系 列

基 本格 架 矿物
单位晶胞
的容积

Na十K

  A1

  0.0

一Si}」三
  A 1 { A1

Na十K 单位晶胞
  A1 的容积

矿物 基本 格架

石

石

石

榄

、

"

闪
1

橄

辉

角

独 立

四面体
小

|

大黑云母

3.0

1.0

钙长石

(Si3A1)O8{格·
链

链

状

单

双

层

iO’

iOs

切

切

(白云母)

1
石英

1
沸石

  1
热液矿物

(据戚长谋等，1994)

表7.n 岩浆主要离子的离子电位及主要造岩矿物的晶格能

阳离子 Mg Fe Ca Na K

离子电位 2.65 2.14 1.90 1.02 0.75

矿物 橄榄石 辉石 角闪石 黑云母 长石 石英

晶格能//(kJ·mot一’) 17600 172的 巧900 12600 1(洲)00 10900

    由表7.11所列各离子的离子电位数值可以看出，阳离子和配离子的晶出顺序均按离

子电位降低的方向进行，即由M扩+--.K+或由「Si04 ] 0 - -> [ AlSi3 O8」一，各离子的离子电
位是逐渐降低的，规律十分明显。元素的晶出应通过矿物的晶出而实现。因此，阴阳离子

结合必须服从能量对等的要求，即高离子电位阳离子与高离子电位配离子优先结合，早期

晶出;低离子电位阳离子与低离子电位配离子次后结合，后期晶出。这样才能保证体系吉

布斯函数最低。例如 [Sioa]4一优先与M扩十，其次是Fe'+结合形成橄榄石，如Mg 2十和K十
过剩必出现斜方辉石。在橄榄石和斜方辉石结晶的整个阶段不可能有Na十和K+参加晶格

成为晶体构造的成分二

    矿物的晶出顺序在晶格能上得到同样反映。主要造岩矿物的晶格能基本反映出鲍温反

应系列的矿物结晶顺序遵循晶格能降低的方向，其中只有石英例外，这是由于计算石英的

晶格能时只考虑到元素以简单离子为单位，忽略了硅和氧的实际存在状态。可以认为在石

英晶出之前硅和氧的基本骨架已经形成。因而以硅和氧为单离子状态计算出的石英晶格能

必定超出石英结晶时所放出的能量。
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    根据计算氧化物与Si0:结合的反应的吉布斯函数改变量可以看出，矿物晶出顺序与
反应的吉布斯函变增高的方向相一致。

    鲍温反应系列制约着岩浆演化的不同阶段中元素在固相和熔体中的分配，它对元素的

迁移规律具有重大影响。一般地说，在岩浆结晶分异过程中Mg和Fe的含量递减，Si0:的
含量增加。随着岩浆的演化，硅与氧的聚合程度愈来愈高，Si/0值由1/4变至接近1/20

    碱土金属钙的晶出主要在基性岩浆结晶阶段，当岩浆演化为酸性或碱性时，钙会递

减，钠和钾含量递增，至岩浆演化晚期更含钾质。

    应当指出，鲍温反应系列表明的矿物晶出顺序是对地壳范围内岩浆结晶分异的综合概

括，它在任何一个岩体中都不会完整出现，而只是分段、部分地存在。岩浆的多源性使得

不会产生由超基性演化为酸性岩浆的完整过程。

    不同氧逸度条件下，岩浆的结晶有不同的反应系列 (图7.9)。在高氧逸度条件下，

玄武岩浆中的铁以磁铁矿晶出分散于整个结晶反应系列中，并形成富Si02的残留熔体。
有人认为，安山岩浆就是由玄武岩浆经过这样的结晶作用而产生的。在低氧逸度条件下，

部分铁主要以Fee+形式进人暗色硅酸盐矿物晶格，而大部分的FeO被集中于残留熔体中，
形成富铁残浆。

图7.9 不同氧逸度下岩浆的结晶反应系列

            (据戚长谋等，1994)

    挥发组分对矿物结晶顺序的影响是很明显的，特别是氧分压和其他挥发组分的联合影

响常改变矿物的结晶顺序。例如，当玄武质熔体中含有3%左右的水，在高的氧逸度条件

下，玄武质岩浆矿物结晶顺序为:磁铁矿 (1200 cC)、辉石(1095 9C)一斜长石 (1065 9C)。

    岩浆的冷却速度也影响矿物的晶出顺序。R. J. Kirkpatrick (1981)指出，大洋中脊的

枕状玄武岩中斑晶为透辉石，而基质中普遍存在着橄榄石。这是由于在迅速降温的条件下

橄榄石的成核作用强，能在过冷却状态下呈亚稳定相存在。

    在岩浆演化过程中，结晶分异起着重要作用，但绝不能忽视岩浆的液态分离。观察到

某些岩相组合的空间分布特点，特别是反堆积、韵律层等是不可能单纯用结晶分异来解释

的。实验证明多数情况下，当结晶作用在低温低压条件下发生时，硅酸盐熔体内的不混溶

性是容易发生的。液态分离的条件是各分异部分在结构与能量上的不均匀性。熔体的分层
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可视为体系热动力的有序化行为，熔体液态分离组分的能量差别越大，液态分离作用就进

行得越充分。

熔体内挥发组分的存在对岩浆的液态分离起促进作用，例如，熔体中富含F, Cl, S

C02，H2O等时，则液态分离作用加强。
    然而岩浆的液态分离只是岩浆中组分迁移的部分过程，只要温度不断下降，在非共结

系体系中，岩浆的结晶过程仍将按结晶分异规律进行。

7.5.5 岩浆演化过程中微量元素的行为

7.5.5.1 微，元素的概念

    微量元素是指在所研究的地质相中其含量低到 (一般低于0.1%)可以近似用稀溶液

定律描述其行为的元素。即微量元素在某一地质相中的活度与其浓度成比例:

                                      a;=K·x;

式中:K为Henry(亨利)常数。

    微量元素由于在体系中浓度低，一般情况下不能形成独立矿物相，而以分散态存在于

寄主相中。微量元素的含义是相对的，某元素在某体系中是微量元素，而在另一体系中可

能是常量元素。

    岩石中微量元素常以多种形式存在，主要是呈类质同象存在于造岩矿物中;其次是存

在于火山玻璃和造岩矿物气一液包体中;第三是吸附于矿物裂隙、解理或存在于矿物晶格
间隙中。

    岩浆在其形成与演化过程中，由于不同相的形成，微量元素必将在不同物相间发生分

配，如在结晶矿物。与熔体p之间，达到平衡时，微量元素在这两个相之间的分配将服从
Nernst分配定律，即在定温定压下，达到平衡后，微量元素i在a和月两相中的浓度之比
等于常数。即:

式中:KD称为分配系数，与微量元素i浓度无关，受温度、压力、熔体成分及元素自身性
质的影响。

不同体系，服从Henry定律的极限含量不同。如，在钾长石中，Rb-l%

0. 85%, Cs - 0. 048%;在钠长石中，

0.16%，K<O. 015%，Cs -0. 05%。

Na(

Rb

诵 I .
q r

                        二

图7.10

      1      10     too    1000

镁铝榴石中Sm的分配系数 (Dam�)与

熔体中Sm含量 (10-6)关系图

        (据李佑国，2004)

    并非元素含量无限低时就一定要服从Henry

定律，例如，镁铝榴石中的Sm含量低于12 x

10-6时，Sm不服从Henry定律，Sm在镁铝榴石
和熔体间的分配系数不是一个常数 (图7.10)，

这与石榴子石晶体中晶格缺陷或 “晶体空位”
有关。

    岩浆在其形成过程中，由于不同相的形成，

微量元素必在不同相之间发生分配，根据热力学

原理有:
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            0

林i=拼‘+RTlna

式中:W、为i元素化学位;川为标准状态下化学位;a、为活度。处于平衡状态时，Al =P-2 =P-13;
当两相平衡时，有下列关系式:

N-i一;2 = RT(ln a2一‘n a,)=RT In a2
    在固定温度条件下，

Henry定律的稀溶液来说

川一试为常数，于是a2/a,

活度系数等于1，其KD=

为常数，令KD二二a2/al，对于服从

，K。为分配系数。在岩浆结晶过程

由 K=x.
  . ， _ _ ,) 一 0

            xi

    根据分配系数的大小，可以将微量元素划分为相容元素和不相容元素两大类:

    1)相容元素 (compatible element):趋向于富集在残留固相中的元素，如Cr, Ni等，

其KD>1。
    2)不相容元素 (incompatible element):趋向于富集在熔浆中的元素，如Rb, Sr,

Ba, Zr, Nb, Ta, REE等，其KD<to
    根据离子电位的大小不相容元素又可分为两类:

    1)大离子亲石元素 (large ion lithophile elements, LILE ):指离子半径大，离子电荷

低，离子电位p<3，易溶于水，化学性质活泼，地球化学活动性强的元素。如，K, Rb,

Cs，Sr, Ba等。

    2)高场强元素 (high field strenth elements, HFSE ):指离子半径小，离子电荷高，离

子电位p>3，难溶于水，化学性质稳定的非活动性元素。如，Nb, Ta, Zr, Hf, P, Th,

HREE等。

7.5.5.2 岩浆作用中微f元素的定f模型

    岩浆作用是指岩浆形成、演化和固结成岩的一系列作用。在岩浆作用过程中，往往

经历部分熔融、同化混染、岩浆混合和结晶作用等过程。微量元素在矿物和熔体之间的

分配可能导致在岩浆作用过程中微量元素的浓度变化可达到几个数量级。因此，微量元

素分配的定量研究可以用来作岩浆演化的高度灵敏的指示剂。近30年来，微量元素地

球化学研究已取得了很大进展，相继建立了许多模拟多种岩浆作用过程的微量元素定量

模型。

    (1)结晶作用模型

    矿物从熔体中结晶有两种平衡方式。一是晶体与熔体仅具有表面平衡，这是因为微量

元素在晶体内部的扩散速度远低于熔体的扩散速度，使得元素在晶体边缘和核心分布不均

一，而导致熔体仅与晶体边缘达到了局部平衡，但与晶体内部不平衡;或者晶体形成后很

快地离开熔体。二是矿物晶体在缓慢冷凝条件下结晶并与熔体始终保持平衡，其结果形成
成分均一、没有环带的矿物晶体。前者称为分离结晶作用，也称为雷利分离作用，后者称

为平衡结晶作用。

    A.分离结晶作用

    研究一个包含不同组分的总摩尔数为n的有限岩浆库，其中包括y mol的微量元素i,

因此，体系中微量元素i的摩尔分数为X; =厂no
    当一个含i的矿物相结晶时，由于i在晶体中扩散缓慢或晶体下沉而使得晶体的每个
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相继的层未能与残余熔浆保持平衡，则在一个短时间后，

    此刻晶体和熔体中i的摩尔浓度分别为:

                              VA体_dy 礴体 y一dy

n变为n一dn, y变为y一dy,

因为组分i是遵循亨利定律的微量元素，于是根据分配定律则有:

              X!Ba体=轰=、·X体
然而，dy/dn也可直接用X尹体来表示，即

          X体:y-dy,,y          y �n , X194n-dn  n
上式两边对n进行微分，则得:

J.， dx}9*
生业 _ _ 岁 ‘上 ，v熔体
」 一 “ 几 一 宁Ai
U 几 u 几

将轰 =KDX体代人上式得:
            ,l X熔体

KD邓体==n-共冬一十X黔
                                u IL

将上式整理后，得:

_ 1__a确     w_1」_
--MF* _一 不二 u11;      = - un,

X尹片(K。一1) ’ n

    如果KD在结晶过程中为常数，通过对上式在X0和X体之间，熔体的初始。“和任何
时刻的。值之间的积分，就可得出分离结晶过程中微量元素i的浓度的总改变:

    _ ， ，Y熔体、
7 ，‘ 1    , 工‘i 、
in =二丁一 -丁m 1一~言一.

            U 夕 二 12，J I

  n     0D一1 \Ai 1

整理后，得:
Y熔体 .Kn一1

全二一，{业、-
  170 一 . 0 1

  人i \“ I

    ( n/n0)为残余熔体占原始熔体的百分数，以F表示，1一F就反映岩浆的结晶程度，
于是有:

X尹体二衅·(F)KD一’

式中:X体是残余岩浆中微量元素i的摩尔浓度;衅为初始熔体中i的摩尔浓度;K。为i
在晶体和熔体之间的分配系数。

将X尹体二凡 " X笋体代人上式，则可得出i在晶体中浓度与F的关系式:

                    X}体=KD·XD.·(F) K”一’
    实际上，岩浆中矿物往往不止一种，在这种情况下，应该用总体分配系数 (D)代替

KD，总分配系数 (D)可按下式求得:

D=艺Wi·KD,i

式中:Wi为每种矿物在矿物集合体中所占的质量百分数;Ko,‘为元素i在每种矿物与熔体
间的分配系数。如果KD,、在结晶过程中为常数，且结晶矿物种类和各种矿物相对比例保持
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不变，则有:

              产体=X0·(F)”一‘ 冲体二D·衅·(F)”一，
    如以质量浓度表示，可写为:

                  C; = C0·(F)”一， C'= D·C0.·(F)”一，
    对于具有环带构造的矿物晶体而言，其晶体边缘与晶体中央的成分具有如下关系:
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    不相容元素 (D<1)在矿物晶体边缘相对较富，而相容元素 (D>1)则相反。

    B.平衡结晶作用

    根据平衡结晶作用的条件，按照上述类似推导方法，得出平衡结晶过程中微量元素的

定量模型为:

                            Ci              1
                          C0一D +F (1一D)

    (2)部分熔融作用

    部分熔融作用可分为以下三种端元模式:平衡部分熔融 (分批熔融)，分离熔融，收

集熔融。

    A.平衡部分熔融、分批熔融或批式熔融

    平衡部分熔融:指在熔融作用过程中，熔体与固体残留相之间的微量元素保持平衡，

直到熔出的熔体多到离开熔融区为止。

    分批熔融 (batch melting):指岩浆侵人时总有一些岩浆留在原地，即分批熔出。
    如果在部分熔融过程中，微量元素在固相与熔体之间分配系数恒定，设F为产生熔体

的份数，可推导出分批熔融定量模型为:

                            C:        1
                            C0一Do +F (1一P)

式中:以为微量元素i在形成熔体中的浓度;衅为微量元素i在原始固相岩石中的浓度;
F为形成的熔体占原岩的质量百分数;尸为进人到熔体中矿物相的分配系数，而

                    P二P0·群‘+Ps·衅，+P'"·群，+.··⋯

                    Do=Xo·el ID+Xo·K$'1D+Xo·pD'I+.··⋯
其中，D。为原始固相总分配系数;eD I r  KWD，等为每个矿物和熔体间之间的分配系数;XoX +
对等为每个矿物相的初始质量百分数;pa,尸等为每个矿物相提供的熔体占全部熔体的

质量百分数。

    如果在熔融过程中原始固相中某一矿物的质量百分数 (Xo)等于熔融后残余固相中

该矿物的质量百分数 (X0̀)和进人到熔体中该矿物的质量百分数 (p0)，即心=x 0̀ =p 0

则Do=D=P，
                            C:               1
                          C0一D, +F (1一Do)

上述模型可简化为实际熔融 (modal melting)情形。
    一般岩石中的各矿物是不会按它们的实际比例熔融的，而且各相提供熔体的相对数量

也不会保持不变。
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当F趋于。(如F<0.5%)时，C'-- COID，若D小于1，则元素在岩浆中富集。

当D很小时 (如0.01)，C'二COIF，表明部分熔融程度越低，越富集不相容元素。对

于最常见的岩浆，其F二0.05一0.2，若D<1，特别是D二F时，C'-=C0/(D+F)。

    B.分离熔融模型

分离熔融 (fractional melting):部分熔融产生的无限小量的熔体连续地从残余固相中
移出。于是，岩浆只是和所接触的源岩矿物的表面达到平衡。

根据雷利分离定律可推导出分离熔融定量模型:

                        C;
                        c0

对于实际熔融 (modal melting)，

                        Ci
                        C0

当F趋于0(如F<0.5%)时，

C.收集熔融模型

二11,一PFJ (1/P一‘’  Do\ Do)

上式可简化为:

=李(1一F) (1/、一1)  Do、-

C'二C0/D，若D。小于1，则元素在岩浆中富集。

    收集熔融:部分熔融产生的熔体连续地从残余固相中移出，但均聚于一个岩浆房中

并经过充分混合最后得出一种平均成分。

    对于实际熔融，上式可以简化为:

乙:=责fC'dF

1rL F(卜瓮)VP
冬[(1一F) vvo」
尹

 
 
 
 

一一

一一

己
一创

己
一衅

    从上述3种部分熔融实际熔融模型的对比分析可以得出，当D。值较小时，收集熔融

与分批熔融难以区分;当D。值较大时，三者差异明显，此时若F值固定，则分离熔融作

用会使熔体中微量元素富集最为强烈，而收集熔融富集程度较弱。

7.5.5.3 微f元素定f模型的应用

    对于一套岩浆岩，我们可能面临着两个问题:一是这些岩石成因上是否有联系?如果

存在联系，是什么样的过程所形成?比如，是由不同程度的部分熔融还是由原始母岩浆不

同程度的结晶作用形成?二是确定形成该岩石的过程中出现的一些参数，如原始母岩浆或

原岩中微量元素的含量、熔融程度或分异程度等。

    (1)部分熔融作用与分离结晶作用的判别

    M. Treuil和J. M. Joron (1975)将微量元素划分出超亲岩浆元素 (H)和亲岩浆元

素 (m)两类，其中，超亲岩浆元素 (H)的总分配系数极低，相对于0.2一0.5而言

可以忽略不计 (可以看作其总分配系数D--+O)，例如Ta, Th, La, Ce等元素。亲岩浆
元素 (M)的总分配系数相对于1来说可忽略不计，如HREE, Zr, Hf, Sm等具有这样

的特点。

    对于部分熔融作用有:
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c，_万    CoC'  D-DF+F}
CH、

CM二

C0H
F

  C'"0
DM+F

对于部分熔融作用过程，其超亲岩浆元素 (H
                                          广H nM
                                -1=-0 rH+

                            C护 cm0一，

)和亲岩浆元素 (M)具有线性关系

CH0
Cm0

    对于分离结晶作用过程，其超亲岩浆元素 (H)和亲岩浆元素 (M)的比值近于
常数:

嵘
一醋

 
 
 
 

-一

砰
ee伴

C:一_C0HF
C:一Co'"F
                        .CH __ 二 、_，._，，____，，、，，⋯‘._，，“，__

从上面的公式可以看出，在偏-C 图解中，由分离结晶作用))T ffi成的宕Vc的m量兀
                                  七哥-

素成分将构成一条水平线，而平衡部分熔融作用则在该图上构成一条斜线。

    M. Treuil (1975)利用该方法，采用 La/

Sm一La图解讨论了冰岛和洋中脊玄武岩的成

因 (图7.11)0
    (2)综合模式判别

    上述方法在鉴别岩浆岩的形成过程时需要

对分配系数作出限制，或对F值作出先决假定。

为了克服这些缺陷，D. R Maclaskie (1984)提
出一种新方法，该方法是利用两种以上的微

量元素及它们的比值建立各种模型方程。

    由于不同的元素i都有共同的F值，利用

两个以上的元素，建立包含F的方程组，消

去F值便可得到不同岩浆过程的微量元素地

球化学模型。

    对于分批熔融 (批式熔融)作用模型，

元素X和元素Y的含量将构成一条双曲线:

                      1 1一D,.碟 1
                                            — = — . --:二 . — +

                    C;一1一DX磷 CX’

去o
二 ! .

日
的
油
a

o f

.2

0-0-一性 4       6

  La含量/10-6

  图7.11平衡部分熔融与分离结晶作用

            (据M. Treuil等，1975)

1一冰岛地表火山岩样品;2一雷克雅内斯山脊样品

DX+D;一2DXD,,

(1一刀，)·C0,,
元素Y/X比值和U/V比值之间也构成一条双曲线:

 
 
U
一

V
-

U
︸

V

C

一C

一C

-C

A一B

E+F

磷
-碟

 
 
 
 

一一
价
-Cx

式中:A二疏·(D;一D,,
      ￡=疏·(D,,一Dv

B=

F 二

疏·(刀:一刀。)
Cw·(D。一。刀;)
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采用类似的推导方法，可以得到一套不同岩浆过程的微量元素模型 (表}. i2>0

表7.12 各种微f元素实际熔融模型的几何图形总结

U/V一X/Y Y一X X/Y一X U/y一X/Y X/V一X/y

分离结晶作用 幂函数 幕函数 幂函数 幂函数 幂函数

平衡结晶作用 双曲线 双曲线 直线 双曲线 直线

分离熔融作用 幕函数 幂函数 幂函数 幂函数 幂函数

分批熔融作用 双曲线 双曲线 直线 双曲线 直线

收集熔融作用 近直线 近直线 近双曲线 近双曲线 近双曲线

多阶段熔融 幕函数 幂函数 幂函数 幂函数 幂函数

混合作用 双曲线 直线 双曲线 直线 双曲线
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第8章 化学元素的富集原理

    元素一旦被活化后，就会产生不同形式的迁移，而这种迁移不是无止境的，元素最终

还是要在一定的条件下转变成为相对稳定的状态而停留下来，其最终表现形式是元素的富

集或者分散。元素在经历了一系列演化之后，可以用一个统一的名词— “富集”进行描

述。元素富集的根本原因在于元素的稳定性发生了变化，即由不稳定状态变为稳定状态，

导致元素这种变化的是元素在迁移过程中的物理化学条件发生变化。这种物理化学条件的

变化一般表现为突变，这种突变位置就是地球化学界面。因此在研究元素富集时，首先讨

论导致元素富集的地球化学界面问题，之后分析元素富集的两种效应:形成矿产资源和对

环境的影响。

8. 1 元素富集的场所— 地球化学界面

    地球化学界面是在前人提出的地球化学垒及地球化学障的基础上发展起来的 (滕彦国

等，2001;倪师军等，2001;张成江等，2001)，是元素富集的一个重要场所。

8.1.1 地球化学界面的由来及发展

8.1.1.1 地球化学界面的概念及特征

    A. 11. IIepenbmaa于 1965年提出了地球化学垒的概念，20世纪70一80年代，
A. 14. rIepenbmaa曾多次运用地球化学垒的原理论述表生作用中元素富集沉淀的机制;此
期间国内外学者将地球化学垒的原理广泛应用于矿床成因的研究，强调突变的环境条件是

矿床形成的决定性因素。20世纪90年代初有人对地球化学垒的形成、类型和成矿关系做

了研究，并注意到流体性质的改变对地球化学垒的影响。之后人们又开始重视水一岩反应

或流体一岩石反应导致金属成矿物质的沉淀作用研究。在1991年有人提出了界面成矿地球

化学的概念。

    随着流体成矿机制研究的深人，人们发现许多重要的地球化学作用都集中发生在某些
界面上。例如，通过研究热液流体混合界面上和热液流体沸腾界面上反映出的地球化学现

象来揭示铀矿床垂直分带和铀成矿作用的实质;通过研究构造物理化学界面上发生的金矿

成矿作用来追溯流体活动踪迹。诸如此类的研究都是成矿流体地球化学界面思想的萌芽。

倪师军等1997年完成的国家计委科技找矿项目中提出了“构造物理化学界面的概念”，并

指出 “含金流体在构造带中运移，只有当其物理化学性质变化到适宜的时候才有可能引起

矿质的沉淀，而这种变化通常是突变，即金的成矿存在一个地球化学垒— 构造物理化学

界面”，并对这一构造物理化学界面的研究内容、界面的表现形式、界面的识别标志及识

别方法技术作了初步探讨。倪师军等在开展国家 “九五”科技攻关重点项目专题 “矿床
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(体)快速追踪的地球化学新方法、新技术”研究过程中，提出了 “流体成矿的地球化学

界面”的概念，对其形成机理、地球化学模式进行了探索，并通过识别流体成矿的地球化

学界面进行矿床 (体)的快速追踪。

8.1.1.2 成矿流体地球化学界面的含义

    在科学研究的基础上进行理论抽象思维，可以建立流体成矿地球化学界面的初步概

念，这一初步概念的核心内容在于:成矿流体在运移演化过程中，由于成矿流体周围环境

的突变、成矿流体演化的不连续性和成矿流体一环境的相互作用等内外因素突变而造成了

成矿作用突变界面— 流体成矿地球化学界面。

    成矿流体地球化学界面是由于成矿环境的不连续性、成矿流体性质的演化和成矿流体

一环境作用等内外因素所造成的矿床地球化学突变部位，这是在前人地球化学垒研究、水-

岩 (或流体一岩石)反应研究和界面成矿地球化学的认识基础上建立的新概念，并强调流

体成矿是流体性质改变一流体环境作用一环境条件变化综合作用的产物。

    流体成矿的研究是当前地质流体研究的重要领域，也是进行矿产预测和评价的重要基础
和前沿，流体成矿的地球化学界面是流体地球化学研究的一个新概念，通过流体成矿地球化

学界面，研究查明成矿流体活动过程和成矿机制则是研究成矿流体地球化学的一条新思路。

    流体成矿地球化学界面是成矿环境的变化、成矿流体性质的演化、成矿流体一环境作用

的突变部位，这些部位往往是流体成矿定位的重要场所。流体成矿的地球化学界面的形成、

演化以及地球化学界面附近发生的各种作用，必然在地球化学界面及其附近留下各种宏观和

微观的标志 (地球物理异常标志、地球化学异常标志、地质异常标志等)，这些标志是反映

流体成矿地球化学界面的最直接、最可靠的信息。如能准确、快速地确定这一界面，则对于

指导找矿预测工作有重大意义。选用合适的物化探方法可以有效地识别流体成矿地球化学界

面的标志，追踪流体成矿地球化学界面的分布，进行矿床 (体)的预测和评价。

    应用近年来成矿流体地球化学研究所取得的大量成果，既研究流体成矿的地球化学界

面并建立其识别标志，也应用合适的物化探方法快速有效地探测流体成矿的地球化学界面

的空间部位，将流体成矿机理和找矿实践有机地结合起来，以达到快速勘查矿产的目的。

因此，这方面的研究不但在流体成矿理论研究方面具有重要的科学意义，而且对于矿产勘

查和评价水平的提高也将具有较大的实际意义。

    将流体环境条件变化、流体性质演化、流体一环境的相互作用作为一个综合整体考虑

来研究流体成矿作用的过程，对流体成矿机制的研究具有积极的意义，对于解决矿床地球

化学源一运一聚的核心问题提供了新的思路。流体成矿地球化学界面把复杂的地球化学作

用过程用 “界面”这一简单明了的概念加以描述，并强调了控制和影响流体活动过程的关

键因素和主导因素，有利于突破以往流体地球化学研究的薄弱环节。

8.1.1.3 成矿流体地球化学界面的组成

    流体成矿的地球化学界面的核心内容是成矿环境突变界面、成矿流体性质演化界面、成

矿流体一环境作用界面 (图8.1)，这些界面控制了流体的成矿定位，也是地质地球化学作用

集中发生的重要场所。环境条件突变的地球化学界面控制了流体运移和定位，是流体成矿的

外因;成矿流体演化过程中存在着各种反映不同演化阶段流体性质突变的地球化学界面，这

些地球化学界面的动态发展决定着成矿流体演化的方向和规律，是流体成矿的内因;成矿流

体一环境界面上的各种地球化学作用是流体成矿的内因、外因相结合的关键因素。
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流体成矿的地球化学界面
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图8.1 成矿流体地球化学界面层次结构

    在成矿流体定位的地球化学界面研究方面，以成矿流体活动过程为主线，将流体演化

一环境变化一成矿定位作为一个系统，追溯地球化学界面的动态发展过程及时空演化，查
证地球化学界面及附近的流体作用过程及地球化学效应，建立成矿流体地球化学动态界

面;通过环境条件突变界面研究、流体性质演化界面研究、流体一环境作用界面研究，建

立成矿流体地球化学界面的各种标志;利用各种方法技术手段，对成矿流体地球化学界面
进行识别，建立成矿流体地球化学静态界面;在此基础上，建立成矿流体地球化学界面的

理论模型。利用地球化学界面标志识别地球化学界面和反演地球化学界面的发展，综合研

究成矿流体活动的地球化学机理和规律，进行矿产资源快速勘查评价实践研究，获得成矿
流体活动的地球化学界面效应研究成果 (图8.2)0

成矿环境变化、流体性质演化、流体一环境作用研究

动态界面静态界面
流
体
活
动

界面标志

界面模型

成矿流体活动过程中的地球化学效应

图8.2 成矿流体地球化学界面研究思路

8.1.2

8.1.2.1

成矿流体地球化学界面的组成及标志

地球化学界面的组成

流体成矿的地球化学界面主要由环境条件突变界面、流体性质演化界面、流体一环境
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作用界面组成。

    (1)环境条件突变界面

    环境条件突变界面控制了流体的形成、运移和定位，是流体成矿的外部因素和客观条件。

环境条件突变界面主要包括地球物理结构变异界面、地球化学异常界面和地质异常界面。由于

流体作用使地球内部的物质和能量结构发生了重新分配，改变了地球内部物质的物A'性质如渗

透It、孔隙度、地温结构、地磁结构、地电结构等，从而形成地球物理结构 (或性质)变异界

面。由于地壳规模流体运移、演化、循环等流体活动过程对区域岩石圈的物质组成、化学性质

等均会产生影响，尤其是在壳慢作用强烈地区，岩石圈的地球化学异常更加明显，地球化学异

常区域和地带以异常界面为区别标志，这些异常界面影响着流体成矿作用。

    近年来人们十分重视应用地质异常进行矿产资源的预测和评价，地质异常部位经常是

流体作用强烈的地段，也是地质地球化学作用集中发生的重要场所。内生矿床中地质体结
构、成分具有分划性的物理面 (结构面)，也是岩石结构、构造、物理性质或化学组分突

变的不均一界面，因此这些地质界面是控矿的重要因素。

    (2)流体性质演化界面

    目前对流体成矿机制的认识不断深人，认为温度变化、压力变化、流体沸腾、流体混

合、不混溶作用、水一岩反应等是流体成矿的重要机制，这些都与成矿流体性质的改变具

有密切的关系。成矿作用主要发生在流体沸腾界面、流体混合界面、流体不混溶界面等流

体性质演化界面上。

    (3)流体一环境作用界面
    流体与环境之间的物质、能量交换和传递主要发生在流体一环境作用界面上。流体一环

境作用界面最主要的表现形式是水一岩交换界面，水一岩交换作用的微观地球化学机理则是

流体一矿物的反应。因此，流体一环境作用界面应注意宏观水一岩交换界面和微观流体一矿物

反应界面相结合，查明流体活动的过程。

8.1.2.2 地球化学界面的识别标志

    流体成矿的地球化学界面的形成、演化、地球化学界面及其附近发生的各种作用，必

然在地球化学界面及其附近留下各种宏观和微观的标志，这些标志是反映流体成矿地球化

学界面最直接、最可靠的信息。

    (1)地球物理异常标志

    地电异常标志 由于成矿流体是富含大量离子 (Na+, K+, S0;-, H+, Cl-, F一等)

的电解质溶液，因此，地球内部成矿流体的活动会引起流体作用区域的物质导电性的增

强，同时，由于地球内部物质结构的差异、化学组分的不同以及流体岩石反应的影响，必

将造成地球不同部位岩石地电结构的差异，这种差异构成地电异常界面。地电异常界面与

流体活动关系密切。

    地磁异常标志 地磁结构对流体成矿作用的发生具有一定的作用，也是影响流体活动

的重要因素。流体运移、演化过程对地磁结构会发生一定的影响，如流体浸出岩石中的磁

性物质或者沉淀出磁性物质均会造成地磁异常界面的形成;同时古地磁异常地带、地磁结
构的变异或深部地磁异常界面的存在，将控制成矿流体的渗透深度及活动范围，影响流体

成矿作用的发生。

    地温异常标志 流体活动的热效应将导致地温异常界面的形成，流体热效应的研究得
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到高度重视。流体活动的热效应主要表现为流体运动对热的传输、流体一岩石作用的化学

反应热效应、流体活动对岩石导热性及机械性质的影响等。流体的热效应对流体成矿作

用、成岩作用、构造变异、水一岩反应、盆地演化、油气生成等地质地球化学过程具有重

要影响。因此，区域地温异常是成矿流体活动过程的重要信息。

    (2)地球化学异常标志

    元素地球化学标志 地球物质的不均一性是地球化学异常界面形成的原因之一。地球不

同圈层 (垂直方向)物质成分的不均一性和不同区域 (水平方向)的形成原因是十分复杂

的，可能与地球演化过程和地球动力学过程有关，也可能与地球内部流体的作用有关。全球

矿产的分布规律、区域成矿带、超大型矿床的形成与分布、同位素急变带等都与岩石圈物质

组成不均一性有关。由于岩石圈物质组成的不均一性，形成物质不均一界面，这些界面控制

了流体一岩石作用过程，并且由于这些界面的存在，导致了元素地球化学储库的形成，地球

化学储库在界面附近与流体作用而成矿。另外，地层成矿元素的初始富集异常界面也是一种

岩石圈物质不均一界面的表现形式之一，与流体成矿过程也有密切关系。

    流体不仅是物质转移的主要媒介，也是热量传输的重要途径，即流体的运移传输、进行各

层圈间物质和能量的交换，流体活动在很大程度上控制着地质、地球化学作用过程的发生，因

此，流体活动是元素地球化学界面形成的重要条件。流体活动过程中成分和性质及其演化是控
制成矿元素活不长迁移沉淀的直接因素，并因此决定了矿化元素的种类和分带。因此，成矿元素

及伴生元素的分带性、地球化学原生晕、次生晕等是成矿流体活动的重要踪迹。

    物理化学标志 成矿流体的物理化学标志主要体现为流体成矿过程的物理化学条件，

如温度标志、压力标志、pH标志、Eh标志、流体混合标志、流体沸腾标志等。

    同位素地球化学标志 同位素地球化学研究不但可以追踪成矿流体的来源、演化过

程，也可以揭示流体一岩石的反应过程，因此，同位素地球化学特征是成矿流体地球化学

界面。地球化学界面的同位素标志有:H, 0, C, S, Si, Sr, Pb等同位素。

    (3)地质异常标志

    岩石组合标志 流体成矿对原岩有一定的选择性，这种选择性主要取决于岩石物理性

质、化学性质的差异。不同物理性质 (密度、渗透性、孔隙度、导热性等)的岩石类型以

及化学组分不同、化学活动性不同的岩石类型在空间上的突变构成了地球化学界面的岩石

组合标志。

    岩石组合对流体成矿的控制作用主要表现为:① 不同性质上、下层面以及不整合或

假整合面往往控制流体的流动或循环。含矿溶液沿层面方向较易流动，而在垂直层面方向

则流动较为困难，即形成一种有利于成矿的物理障壁作用 (地质界面);②孔隙度大的透

水岩石与致密的不透水岩石合理搭配，孔隙度小的岩层作为屏蔽层，抑制成矿流体的扩

散，从而在透水性好的岩层富集成矿;③不同力学性质的岩石合理搭配，往往在易碎的
脆性岩石中产生构造破碎带，直接影响岩浆的侵人和热液的运移，如岩性单一的厚层块状

岩石分布地段，岩浆和热液活动往往较复杂岩性地段弱而不利于成矿;④ 岩石化学组分

的差异和化学活泼性的不同，在流体活动过程中往往影响了成矿元素的淋滤、浸出，并制

约着水一岩作用的过程。

    构造变异标志 构造应力场转换与构造应力变异界面是流体成矿作用动力学的关键之

一，也是决定矿床形成与分布的重要因素之一。成矿流体系统的压力决定着流体沿构造带
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的流向及流体定位、矿质沉淀定位的场所。压力的突变是流体成矿的重要条件之一。当流

体从相对封闭的系统进人开放系统，由于外压突然减小，导致成矿流体沸腾，体系物理化

学平衡遭破坏，引起流体卸载成矿。

    围岩蚀变标志 围岩蚀变是流体一岩石作用的最直接的结果，蚀变程度不同的岩石中

成矿元素含量的明显差异，是流体与岩石作用过程中流体体系物理化学条件改变的结果。

    矿物标型标志 在流体成矿的地球化学界面部位，由于物理化学条件和流体组分的突

变，形成不同矿物组合或同一矿物某些特征的显著变化，因此，不同热液矿物组合及矿物

标型特征也是地球化学界面的重要标志。

8.2.2.3 地球化学界面识别方法

    通过研究成矿流体的演化过程和特征，利用现代先进的地球化学模拟手段和方法，从

而可以模拟并恢复地球化学界面的形成、演化过程。采用合适的地质、地球化学及地球物

理方法可有效地查证地球化学界面的标志，进而识别地球化学界面的分布。识别地球化学

界面的方法技术见图8.30

图8.3 地球化学界面标志识别的方法技术

    通过查证和识别地球化学界面可有效地圈定矿体及矿化带，从而追踪矿体 (化)的空

间分布。另外，地球化学界面研究将成矿机理和找矿预测有机地结合起来，可以达到快速

勘查矿产的目的。

8.1.3 成矿流体地球化学界面的应用实例研究

    下面以四川田湾金矿为例，讨论成矿流体地球化学界面的特征及在矿床研究中的

应用。

8.1.3.1 田湾金矿带地质背景

    田湾金成矿带位于扬子地台西缘陆内转换造山带的石棉一沪定段，属扬子地台与西

部松潘一甘孜造山带的过渡部位。田湾金矿带从北向南由杜河坝、安美乐、大发沟、牛

场坪、广金坪、芍药槽等几个矿点组成，该成矿带金矿体受韧性剪切带控制，矿体产在

碳酸盐中，与辉绿岩脉关系密切。矿石类型有黝铜矿一碳酸盐岩型、糜棱岩型、褐铁矿
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化黝铜矿糜棱岩型等。矿石主要矿物成分有方解石、石英、黝铜矿、黄铁矿、褐铁矿、

孔雀石、蓝铜矿等。近矿围岩蚀变强烈，主要有硅化、碳酸盐化、黄铁矿化、绢云母

化等。

8.1.3.2 成矿环境突变界面

    环境条件突变界面是流体成矿的重要基础和前提，是流体成矿的外部因素。地球物理

条件、地球化学条件和地质条件的改变均可构成环境条件突变界面。

    (1)地质异常界面

    近年来人们十分重视应用地质异常进行矿产资源的预测和评价。地质异常部位经常是

流体作用强烈的地段，也是地质地球化学作用集中发生的重要场所。内生矿床中地质体结

构、成分具有分划性的物理面 (结构面)，也是岩石结构、构造、物理性质或化学组分突

变的不均一界面，因此这些地质界面是控矿的重要因素。
    构造控矿界面 田湾成矿带韧性剪切带是重要的金成矿控矿界面，表现为该成矿带金

矿化几乎绝大部分均与韧性剪切带存在空间联系，在空间上表现出韧性剪切带控矿的特
征。不同的差异应力界面内成矿元素的含量也略有不同。对Au来说，随着差异应力变大，

其含量也有增高的趋势 (图8.4)，反映了应力变化对Au成矿的影响程度。
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图8.4 剪切带中Au, Ag, Zn含量与差异应力的关系

    岩石组合界面 田湾金矿带流体成矿的岩石组合界面主要表现为辉绿岩脉对金矿化的

控制，表现为:① 辉绿岩脉的宏观分布与矿化展布具有密切关系，体现为辉绿岩脉控矿

的特征;②蚀变辉绿岩是矿化的有效指示，有些蚀变辉绿岩本身就是矿体;③产于剪切

带中的辉绿岩脉由于剪切变形变质等的影响，大多含矿。

    (2)地球化学异常界面

    由于岩石圈物质组成的不均一性，形成物质不均一界面，这些界面控制了流体一岩石

作用过程，并且由于这些界面的存在，导致了元素地球化学储库的形成，地球化学储库在

界面附近与流体作用而成矿。另外，地层成矿元素的初始富集异常界面也是一种岩石圈物

质不均一界面的表现形式之一，与流体成矿过程也有密切关系。田湾成矿带泥盆系中金含

量较高，可能对金的成矿起了初始富集的作用，而辉绿岩脉金的异常可能与岩浆活动有

关，围岩中金的初始富集异常构成该成矿带主要的地球化学异常界面。

    (3)地球物理结构变异界面

    由于流体作用使地球内部的物质和能量结构发生了重新分配，改变了地球内部物质的

物理性质如渗透性、孔隙度、地温结构、地磁结构、地电结构等，从而形成地球物理结构
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(或性质)变异界面。

    地电异常界面 当两种相互接触的岩石地电参数差异较大时可能形成地电异常界面，

田湾成矿带大发沟矿段不同岩石视电阻率由小变大的顺序为:蚀变矿化带、辉绿岩、绿片

岩。硅化白云角砾岩*白云质灰岩、白云岩，蚀变矿化带视电阻率值最低，白云岩视电阻

率值最高，不同岩石的视电阻率差异构成该成矿带的地电异常界面之一。大发沟矿段视极

化率值由大到小排序为:白云质灰岩一白云岩、细脉矿化带、绿片岩、硅化白云角砾岩、

辉绿岩，白云质灰岩视极化率值相对较高，辉绿岩视极化率值最低，不同岩石的视极化率

值的差异构成该区的又一重要的地电异常界面。

    地磁异常界面 地磁结构对流体成矿作用的发生具有一定的作用，也是影响流体活动

的重要因素。宋鸿彪和滕吉文等对川滇地区进行了地磁研究。该区东部显示为强大 (达

150 nT)的椭圆形大范围正负异常镶嵌排列的特征，这是盆地基底刚性断块结构的反映。

西部为低磁异常区，强度为0一50 nT，并间布有若干50一100 nT的局部异常，这既反映深

部物质磁性较弱，也反映上部地壳盖层较大。石棉田湾成矿带处于正负磁异常的过渡部

位，并略显负异常，强度为一50 - 0 nT。不同地质体的地磁强度差异明显，形成区域地磁

异常界面，田湾成矿带就处于这样的界面附近。

    地温异常界面 流体活动的热效应将导致地温异常界面的形成，田湾成矿带区域遥感

解译结果表明，该区存在很多环形构造，以田湾环形构造、西油坊环形构造为主。骆耀南

(1998)将该区的环形构造统称为弯窿状变形变质体，并将其分为四种类型:变质核杂岩、
岩浆核杂岩、片麻岩弯窿及构造弯窿。这些变形变质体的形成与构造热事件、岩浆热事件

及区域变质热事件具有重要关系，是该区地热异常的反映。同时，该区的变形变质体具有

一定的成矿控矿作用。

8.1.3.3 流体性质演化界面

    目前对流体成矿机制的认识不断深人，认为温度变化、压力变化、流体沸腾、流体混

合、不混溶作用、水一岩反应等是流体成矿的重要机制，这些都与成矿流体性质的改变具

有密切的关系。

    (1)流体物理化学性质演化界面

    温度是成矿流体热力学性质的重要参数之一，不同演化阶段的流体，其温度往往具有

很大的差别，成矿流体演化过程中不同阶段温度的变化构成了温度界面。石棉田湾矿区成

矿流体的温度是根据流体包裹体均一温度测试结果确定的，而流体在地下深处热储的温度

则根据石英包裹体液相成分应用K一Na阳离子温度计确定:

(℃)
1390

1.750+1g(Na/K)
一273.15

    田湾成矿带成矿流体的温度见表8.1。该成矿带的温度界面表现为两个不同的范围:

428一496.4℃为成矿流体在地下深处热储的温度;230一280℃为浅部热液成矿的温度。

表8.1 石棉田湾矿区流体包裹体均一温度测f结果

编号 T一108 T一105 T一151 T一160      Sb一85       D7一B1        Df一1

均一温度/℃

热储温度/℃ 466.88 470.8 496.4

240 -280

476.8 496.4
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    田湾成矿带流体成矿的压力及成矿深度见表8.2。可见，该成矿带各矿点均属于浅成热

液矿床，且该成矿带南部 (牛场坪、广金坪、芍药槽)较北部 (杜河坝、大发沟)成矿深
度略大。沸腾作用是大多数中低温热液金矿化的主要形成机制，它们直接或间接地造成成矿
流体中金银等金属配合物发生失稳等变化，使金银矿物同时或稍后晶出沉淀。田湾矿区典型

的含矿脉体矿物组合为黝铜矿一方铅矿一黄铁矿一白云石一石英，原生矿石中金银主要以自然

金、含银自然金、磅金矿及啼金银矿、啼银矿的形式赋存于黝铜矿、方铅矿、黄铁矿、石英

和白云石的裂隙和颗粒间隙之中，表明金银矿物以在成矿流体沉淀的中晚期晶出为主。

    产地

成矿压力/Pa

成矿深度/km

  表8.2

  杜河坝

308 x 105

    1.02

田湾成矿带流体成矿的压力和深度

  { 牛场坪 { 广金坪
433 x 105 393 x 105

  1.55

芍药槽

320 x 105

    流体成矿过程中，pH值的变化是反映流体物理化学条件改变的重要因素之一。在流体

演化过程中，所处环境的突变导致体系pH值的变化，形成pH界面，金沉淀富集于该界面

附近。金成矿时流体的pH值可根据流体中CO:的溶解平衡来计算，结果见表8.3，计算得
到的pH值较同样温度下流体的中性点略大，表明该区金成矿主要发生在弱碱性环境。

表8.3 田湾成矿带金成矿的pH值

编号 T一157 T一155 T一132 T一160 Sb一85 D7一B1 Df一1

  产地

  矿物

    pH

  MpH

pH一MpH

杜河坝1

  石英

  7.278

  5.706

  1.572

杜河坝2

  石英

  7.331

  5.716

  1.615

  银厂沟

  石英

  6.613

  5.706

0.9.07

牛场坪

石英

6.345

5.722

0.623

光金坪

石英

6.503

5.707

0.796

芍药槽

石英

6.823

5.7峨)4

1.119

大发沟

石英

6.734

5.679

1.峨)64

注:MpH为在某一温压条件下流体呈中性时的pH值。

    由于流体包裹体中含有CH", CO和C02，因此，可以根据CH4氧化成CO和C玩氧化

成CO:两种方法计算出流体的Eh值。表8.4是根据CH4一CO(风，)体系和CH4一CO:体系

(凡)计算得到的流体的E、值，可见，该矿带流体成矿发生时风为一0.523一 0. 395 V,
处于相对还原的环境。

表8.4 成矿流体的E、值

    编号

    产地

    E" /V

    E,/V

E,,, +E,,2/2/V

T一 157

杜河坝

一0.541

一0.505

一0.523

T一155

杜河坝2

一0.526

一0.491

  一0.5085

T一132

银厂沟

一0.462

一0.441

一0.4515

T一160

牛场坪

一0.418

一0.372

一0.395

Sb一 1.'.

光金坪

一0.4礴5

一0.415

一0.43

D7一B1

芍药槽

一0.485

一0.451

一0.468

Df一1

大发沟

一0.541

一0.499

一0.520

    由于流体包裹体中含有CHa和CO:等成分，因此流体体系中可能存在CH4一CO:等有
氧参与的氧化还原反应，可确定成矿流体体系的氧逸度 (表8.5)。可见，田湾成矿带金
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的成矿发生在较低的氧逸度条件下 (一36.457--39.309)，由于成矿后发生了褐铁矿化

等蚀变现象，因此，成矿后流体的氧逸度升高，这与E、值的变化情况基本一致。

表8.5 权逸度的计算结果

编号 T一157 T一155 T一132 T一160 Sb一85 D7一B1 Df一1

产地

1g f,

杜河坝1

一38.606

杜河坝2

一39.309

银厂沟

一38.804

牛场坪

一39.233

光金坪

一38.373

芍药槽

一38.055

大发沟

一36.457

    成矿流体的硫逸度的计算采用黄铁矿被氧化后释放出硫来计算。田湾矿区流体成矿的

硫逸度见表8.6。由于黄铁矿的氧化过程发生在流体成矿之后，因此采用该方法得到的是

流体成矿后的硫逸度。由表8.6可见，流体成矿后的硫逸度范围为一12.958-一15.526,

由于金的成矿是伴随着硫化物的沉淀，因此，流体成矿之前硫逸度可能更大。

表8.‘ 成矿流体的硫逸度

编号 T一157 T一155 T一132 T一160 Sb一85 D7一B1 Df一1

产地

1g fS2

杜河坝1

一14.897

杜河坝2

一15.526

银厂沟

一14.349

牛场坪

一13. 195

光金坪

一14.111

芍药槽

一15.370

大发沟

一2.958

    (2)流体混合界面

    不同流体的混合作用在成矿物质沉淀中的重要作用越来越为人们所认识，它在各种类

型热液矿床的形成中都起了重要作用。流体成矿主要发生在流体混合的界面上，热的盐度

高的上升流体与冷的相对纯的地表附近水体的混合界面是流体成矿的重要部位;其他不同

性质、不同类型流体的混合界面也往往与成矿作用密切相关。

    H和0同位素研究表明田湾成矿带成矿流体具有不同的来源，表现为大气降水沿剪切

带下渗、深部岩浆水沿剪切带上升，二者在剪切带的混合是导致成矿作用发生的重要机制

之一;另外铅同位素、碳同位素也表明该成矿带具流体混合的特征。根据流体包裹体液相

成分也可以判断成矿流体的来源，一般，若成矿流体中Na+/K十<2，而Na十//( Mg2++

Cat +)>4时，为典型的岩浆热液;若Na+/K+>10, Na+/( Mg2十+Cat +)<1.5时为典型
热卤水。该方法与采用H和0同位素方法获得的流体来源基本一致 (表8.7)，进一步证

明该成矿带有流体混合作用的发生。

表8.7 田湾成矿带流体包裹体液相成分的比值

产地 杜河坝1 杜河坝2 银厂沟 牛场坪 光金坪 芍药槽 大发沟

      Na+/K+

Na+/(Mg2++Cat +)

4.50

0.176

6.12

0.30

1.02

0.17

19.66

0.65

7.55

1.35

7.72

3.05

6.21

0.95

8.1.3.4 流体一环境反应界面

    (1)水一岩反应界面

    成矿流体在运移、演化过程中不断地与围岩发生一系列化学反应，这些反应所产生的

围岩蚀变现象提供了其运移的踪迹。水一岩作用的重要结果之一就是形成蚀变带，田湾成
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矿带围岩蚀变强烈，表现为硅化、绢云母化、黄铁矿化等。田湾成矿带硅化不仅是一种重

要的蚀变现象，而且与金矿化也具有密切的关系，甚至发育了石英脉型金矿。该成矿带金

矿化与硅化、绢云母化密切相关，因此，硅化、绢云母化是该区重要的找矿标志。碳酸盐

围岩的溶解 (被交代)与硫化物的沉淀之间有密切的时空关系。Barnesand Gould应用实验

研究了弱酸性流体与碳酸盐发生中和反应导致硫化物沉淀的过程。总而言之，围岩蚀变是

显示成矿流体水一岩反应界面存在的佐证。

    (2)流体一矿物作用界面

    流体一矿物界面是一种自然界面，在化学上具有定向性和不均匀性，与流体本身和矿

物本身在化学上和物理上存在差异有关。金成矿过程中流体的宏观演化历程起着重要的作

用，但成矿体系局域内流体的微观发展趋势对金的成矿定位也具有重要的作用。如硫化物
生长 (沉淀)造成的局部氧化还原条件的改变及H2S的消耗可以引起金的沉淀，体系局部
存在的电化学反应，可以使金沉淀于负极 (多为硫化物的表面);应力作用过程中，由于

石英压电效应的存在也可导致金的沉淀。

    田湾成矿带硫化物生长界面对金沉淀的影响主要通过如下途径实现:在有利于黝铜

矿、黄铁矿生长的宏观物理化学条件下，由于这些硫化物的生长过程需要消耗热液中的组

分硫，从溶液到这些矿物生长界面的体积扩散将产生硫的浓度梯度，矿物生长界面附近的

硫浓度会低于溶液中的同组分浓度，因而随着这些矿物的生长，Au(HS)2一等配合物将易

于在它们的生长界面附近分解，进而导致金在黝铜矿、黄铁矿中富集。热液流体中，金配

合物的分解反应均为获取电子的还原过程，如:

                    Au[HS I z   eAu0+2[HS I-
    金在硫化物表面的电化学富集也是局部物理化学条件 (E,,)的改变造成的。
    田湾金矿带流体成矿严格受地球化学界面的控制:区域地球内部物理性质变异界面和

矿床地质条件突变界面为流体成矿提供了适宜的成矿环境条件;流体性质演化及水一岩交

换反应导致了流体卸载成矿。

8.2 元素的富集与成矿

    在元素迁移过程中，当经过地球化学界面 (或地球化学障)时，元素在地球化学作用

下，发生富集，最终形成某种元素的异常或成为具有工业意义的矿产资源。元素的富集是

由元素的地球化学行为所决定的，其最根本的原因是元素所存在的环境介质发生了物理化

学条件改变，也就是前面所叙述的元素经过地球化学界面时，由于物理化学条件发生改

变，进而导致元素富集沉淀。

    下面以Cu, Pb, Zn及稀土元素在岩浆作用和气水热液作用中的富集为例，说明元素

的富集过程与其形成的矿产资源。

8.2.1

8.2.1.1

岩浆作用中元素的富集

铜铅锌在岩浆中的富集特征

(1)铜铅锌在岩浆中的性质

铜在基性岩中含量最高，中性岩其次，超基性岩和酸性岩中较低，，而碱性岩中最低。
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这一变化规律与硫在各类岩石中的有效浓度相互对应，表现出铜具强烈的亲硫性。铜的成

矿母岩主要是基性岩、中性岩及中酸性岩，这除与它们中铜的原始浓度较高外，还与硫的

含量高具有促使铜沉淀有关系。在岩浆作用阶段，铜除主要形成铜镍铁的硫化物之外，还

有少部分分散在造岩矿物之中。黑云母中的铜含量与岩石的基性程度有关，基性岩中黑云

母含铜量大于50x106;花岗岩中的黑云母可低至8 x 10-6。黑云母中铜含量也与地质体

中铜的原始浓度有关，斑岩铜矿中黑云母含铜量高达10000 x 10 -6，可作为找矿标志，白
云母中铜含量较低，所以黑云母发生白云母化可使铜量带出一半。

    锌具有亲硫性，但比铜弱些。在岩浆作用的早期阶段，锌与铜不同，即使到达亲硫结

晶作用阶段，也无锌的独立矿物出现。岩浆作用早期形成的硫化物 (磁黄铁矿、镍黄铁

矿)中锌含量甚少，它主要加人铁镁硅酸盐矿物晶格 (辉石、角闪石，特别是黑云母)

及铁的氧化物 (磁铁矿、钻铁矿)之中。各类火成岩中锌含量表现出与岩石中 (Fe2e+十

Mgt +)总量变化大致呈正相关关系，但纯镁质的结晶岩，如橄榄岩等岩石中锌的含量又
很少。这是因为Zn2+通常并不加人镁质硅酸盐中，如果晶格中有Fee+存在，那锌的含量

就会增加。

    铅的含量变化规律与上述二者显著不同，它从超基性岩到花岗岩，其量不断增长。岩

石中铅的含量与铀的含量有着同步增长关系，因铀经放射性衰变可形成铅。因此各类岩石

中U/Pb比值近于一致 (238U/204 Pb <9)。这种一致性由花岗质岩石到超镁铁质岩石稍有减

弱，各类岩石中铅的含量与40K呈正相关关系(图8.5)。岩石中铅的含量亦随Si02的增加
而升高，火成岩中的含量一般接近地壳中铅的含量，只是花岗岩稍高些。铅在岩浆作用过

程中主要分散在一些含钾的造岩矿物晶格之中，一般不呈独立矿物出现 (只有少数学者，

如布拉尔在1970年报道，他在岩浆岩的重矿物中见到方铅矿)。

Pb含量110-6

  17仁 △拉斑玄武岩
。碱性榄橄玄武岩
:安山岩

 
 
 
 
 
 

O

△

O
 
 
 
 
 
 

O

x △

eAAe
eeo
△A 0 e0}1

会△
e x x
0△00e0
000

0.25 0.5 0.75 1.0 1.5 1.75 2乃

00

-曰 一 - ，二一 ，- ‘ 一 一上 - -一日‘

2.5     3.0 K20含量/%

图8.5 玄武岩和安山岩的Pb与K20的关系

          (据 K. H.魏德波尔，1974)

    钾长石是铅的主要载体矿物，其含铅量为 (5一100)  X10-1，早期结晶的钾长石含铅量

最高，在这些矿物中可以同时富集Sr2+及Zn2 +。岩浆结晶作用早期含钾矿物中铅富集，主要

受到铅的结晶化学性质的控制。云母中含铅量比钾长石中低，约为20x10-6，黑云母与白云

母共生时，黑云母晶格更有利于铅的进人，其他造岩矿物中铅的含量都低于含钾矿物。一些

含钙的矿物也可含有少量的铅，如斜长石中铅平均为19.5 x 10一“，角闪石是15 x 10一“。霞石
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和钠沸石含铅量与斜长石相似，因结晶结构关系，橄榄石和石英中铅含量都低于1x10-bo

    总的来说，火成岩中铜、锌、铅分布的特点有显著差别，铜的亲硫性最强，它主要集

中于岩浆作用早期的硫化物中，少量分散于造岩矿物之中。而铅、锌主要分散在造岩矿物

中，铅追随钾，主要集中于含钾的造岩矿物。而锌追随铁，主要分布在铁镁矿物之中。从

超基性岩到酸性岩，锌含量下降，而铅却上升。铜的最高含量却分布在含硫最高的基性岩

中，而超基性岩、酸性岩中铜含量趋于降低。

    (2)铜铅锌在岩浆中的富集规律

    岩浆结晶作用中铜可以富集形成矿床，但仅限于基性岩之中，来自上地慢的基性一超

基性岩浆，在早期结晶作用过程中，因温度下降，发生熔离作用。岩浆硫化物和硅酸盐成

互不相溶的两个相，铜与其他亲硫元素一起进人硫化物熔体之中。据实验资料，基性一超

基性岩中铜镍矿化的温度约在1200-860℃之间，这时岩浆基性程度高。硫化物晶出的温
度高，含镍量也高。温度下降，则含铜量高，镍与铜成反消长关系。岩浆硫化铜镍矿床的

形成，主要取决于岩浆中硫的有效浓度，而硫的有效浓度又随着岩浆中Si0:含量的增加

而下降，因而基性一超基性岩中可以有深部的熔离 (伴生)或结晶分异 (同生)的硫化

物铜镍矿床。

    硫化物和硅酸盐两相的成分，受岩浆熔融温度的控制，二者有一定对应关系。因此，

超基性一基性岩的成分，特别是MgO ( FeO)的含量可以作为间接的找矿标志，而镍黄铁
矿、磁黄铁矿和黄铜矿的比例以及Cu/Ni比值可作为判断富铜、贫铜的标志。

    当岩石成分中Mg0的成分为12%一25%时，基性程度高，相当于辉橄岩一橄榄岩类，
形成温度也高，约为100()一1200cC。这部分硫化物熔体的熔点高，矿石矿物主要是磁黄铁

矿、镍黄铁矿，而黄铜矿少。矿石成分中Ni > Cu, Pt > Pd，形成富镍贫铜的矿化。

    岩石成分中Mg0下降至8%一12%，相当于橄榄辉长岩类，形成温度较低，约860-

1000T，该熔体的硫化物熔点也较低，是黄铜矿型 (主要是黄铜矿，偶见磁黄铁矿和镍黄
铁矿)，矿石成分Cu >Ni, Pd >Pt，形成富铜贫镍的矿化。

    玄武岩中铜的含量较高，海洋玄武岩更高，有时还会出现区域性含量增高的现象。富

含铜的玄武岩浆冷却后，铜与硅酸盐相分离，在少硫的还原条件下，玄武岩中的铜可以富

集呈巢状、豆状、块状或浸染状的自然铜。

    岩浆作用中，铅、锌浓度很低，少量分散于造岩矿物之中。早期硫化物中含铅锌很

少，多数以ZnC12和Zn (OH) 2存在，PbC12形成气化，转移到残余气液之中。火山喷气
中含有Pb, Zn，火山升华物及硫气孔中都有铅、锌沉淀。因而岩浆作用中铅、锌不发生

矿化，这与铜是不同的。

8.2.1.2 岩浆作用中稀土元素的富集

    各类火成岩中稀土元素含量不等 (见表8.8)，分布模式也不一样，总的变化规律是:

从碱性岩和花岗岩向基性、超基性岩方向，稀土总量明显下降。虽然在霞石正长岩、正长

岩和花岗岩中稀土的成分有很大变化，但它们有一个共同特点，即在稀土的平均成分中轻

稀土明显占优势 (SLREE/SHREE - 4一5)，在超基性岩和基性岩中则轻、重稀土比较接近
(SLREE/SHREE - 1. 0一1.2)。稀土分布的差别是由于地球演化过程中稀土的分异引起的。重

稀土趋向分布在较基性的岩石中，可能是由于结晶化学因素的影响，橄榄石与辉石中Fe2+
和Mgt+与Se，十的类质同象置换比较广泛，Y等的性质与Sc2+相似，故推测基性岩和超基
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性岩中Y等与Fee+和Mgz+的置换也是可能的。重稀土的离子半径与Mgt+和Fe，十的半径相
差不超过30%，这与长石中K一Na，斜方辉石中Mg一Ca类质同象置换时离子半径的差别
相近。

    岩浆结晶的早期，稀土元素析出较少，一般不发生富集。岩浆作用过程中稀土元素的

富集一般与酸性一碱性岩及超基性一碱性岩关系密切。稀土元素的矿化类型与母岩的性质

有关，忆族稀土的富集与碱性岩有关;饰族、忆族在酸性一碱性侵人杂岩中比较富集;而

饰族的富集则主要与霞石正长岩有关。超基性一碱性杂岩的特点仅仅是饰、斓、钱和错的

富集程度较高。因此，钵族稀土可以聚集在不同成分的岩浆岩和岩浆期后的地质体中，而

忆族则主要聚集在花岗岩、碱性岩及与它们有关的岩浆期后形成的岩石中。

    稀土元素的富集与火山岩关系不大，但近几年在碱性流纹岩及碱流岩中发现稀土的含

量比酸性岩的平均值高得多。M.鲁勃等人在流纹岩中发现有褐帘石等稀土矿物。太平洋

最新的现代火山产物及喷出岩中，稀土、妮、错及稼的含量较高，大部分稀土、稀有元素

分散于深色玻璃基质之中。硅钦柿忆矿也可呈斑晶形式产出，说明原始岩浆富含稀土等元

素。岩浆作用过程中，忆族稀土有向晚期富集的趋势，即随着岩浆作用由早期向晚期发

展，SY'}'SREE呈规律性增加。因而这些比值常可作为表征岩浆作用演化的地球化学标志。

    斜长石、辉石及角闪石等造岩矿物中C扩‘的半径与REE3‘的半径相近，Ca 2易被
REE，十置换，故岩浆作用过程中，稀土的性状严格受Cat+的控制。稀土的地球化学行为在

相当程度上取决于钙在岩浆熔体中的原始浓度。

表8.8 稀土元素在不同岩浆岩中的含f特征

岩石 橄榄石 辉长岩 花岗岩 白岗岩 碱性岩一超基性岩

艺Ce/艺Y

  Ce/Nd

REEZ 03

1.1

1.4

2x10一I

1.0

1. 3

9 x 10 -4

1.2一1.7

0.3一1.2

0. 4 x 10 -2

12.0

3.6

(2.7一4.2)  x10"2

3.6

2.6

1. 8 x 10一I

岩石 碱性岩-辉长岩 正长岩 霞石正长岩 辉绿伟晶岩 花岗伟晶岩 细晶岩

艺Ce/艺Y

  Ce/Nd

REEZ 03

2.9

1.9

2. 2 x 10 -2

3.0

2.1

3.3 x 10 -2

3.7

2.1

3.6 x 10-2

0.7

1.7

1. 3 x 10一I

0.6

2.1

1.5x10一2

0.35

1. 1

3.4 x0-2

(据刘英俊等，1987)

    花岗岩中稀土元素分布特点 (REE, (Ia/Yb)N及Eu)可以用来作为判断岩石成因类型
的标志，也可以用作找矿指标。应当指出，上述各类花岗岩的形成机理是复杂的，一个岩体

在其形成过程的各个演化阶段，稀土的组成会发生变化。一般由早期到晚期稀土分布模式曲

线呈有规律的逆时针转动变化，即由富轻稀土的铺弱到中等亏损向富重稀土铺呈明显亏损的

方向变化。在一个岩基或岩体的不同期或不同相带中，也会出现不同的稀土分布模式。
    花岗岩中稀土元素主要呈副矿物形式出现，常见的稀土副矿物有独居石、褐帘石及磷

忆矿，它们所含的稀土为岩石中稀土的主要部分。花岗岩中也有部分稀土是分散到造岩矿

物中的，黑云母含稀土量最高，约1000 x 10一“，其次是角闪石与斜长石等。花岗岩中稀土

副产物呈浸染状产出。稀土副矿物的形成可以在岩浆的早期阶段、晚期阶段及岩浆期后阶
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段，但具有重要工业价值的稀土副矿物往往在岩浆晚期或期后阶段形成。有时，岩石中副

矿物形成阶段较难确定，造成了花岗岩中一些稀土矿床的成因长期争论不休。

    花岗岩中稀土元素能否富集成矿，除与岩石中稀土元素的浓度有关外，最关键的还是

能否形成稀土的独立矿物。由于稀土元素的离子半径与Cat+相近，而Ca Z+在花岗岩中又

分布很广，所以，稀土元素常以类质同象形式与矿物中的钙发生置换。因而，岩石中钙的

含量对稀土元素能否发生富集起着决定性的作用。如果岩浆中富钙，浪J岩体中含钙的造岩

矿物 (如角闪石，斜长石等)就会大量出现，于是稀土元素便通过置换钙而分散到这些矿

物之中。岩浆中的钙除形成造岩矿物外，还可与PO录一结合形成磷灰石，与Ti结合形成桐

石，这些含钙的副矿物中也可以分散部分稀土元素。如果稀土还有剩余，还可能与钙结合

形成富钙的硅酸盐— 褐帘石。在这类岩石中，稀土主要呈分散状态存在，一般不能富集

成矿。另一类岩石是含钙量不足，形成斜长石后，钙已差不多消耗殆尽 (因贫钙，斜长石

An牌号较小，以钠长石为主)，因而含钙的副矿物如檐石、磷灰石、褐帘石等极少出现，

或根本没有。因此，稀土元素分散到含钙的造岩矿物或副矿物中的几率大大减少。此时只

要原始岩浆中稀土元素的含量比酸性岩的平均值稍高，在条件有利时，稀土元素是可能形

成独立矿物并富集成矿床的。如因岩浆中含钙量低，PO互一不能与Ca Z+结合，有可能与稀
土元素结合形成稀土的独立矿物— 磷酸盐。轻稀土的活动性小于重稀土，因而在多数情

况下，独居石结晶析出较早，在独居石形成的后期，PO及一才可能与Y3+结合形成磷忆矿。

8.2.2 气成-热液及热液作用中元素的富集与成矿

8.2.2.1 铜铅锌的富集与成矿

    (1)铜的富集规律

    矿化母岩主要是中性及中酸性岩体，矿化与火山岩关系密切。热液中Cu的来源主要

是:①来自上地慢，Cu的矿化与地慢的分熔和分异形成的火成岩 (基性和中性岩)有着

成因上的联系，世界上大型的热液Cu矿床中硫的同位素均为陨石型;② 铜也可以通过热

液对已冷却的岩浆熔体的淋滤而得，这可通过岩浆侵人体和与之共生的铜矿床之间Cu的

浓度有一定的相关性得到证实。

    热液中Cu的迁移方式主要呈氯的络合物及硫氢络合物等形式，如 仁Cu(HS)3],

仁CuS( HS), ]’一，[ CUC13 ] 2一及 [CUC13]一等。热液迁移过程中物理化学条件的变化，是络
合物分解产生Cu沉淀的原因之一。随着介质条件不同，特别是Fe, 0及S的浓度差别，

Cu可以沉淀出不同的矿物组合。

    热液中铜的析出与富集，在高温的气成一热液阶段，中温及低温热液阶段都可以发

生，形成气化一热液交代型的矽卡岩铜矿、斑岩铜矿、黄铁矿型铜矿及脉状充填型铜矿床。

    与矽卡岩铜矿化密切相关的主要是中性到中酸性钙碱系列的岩石产生的气成一热液，即

二长花岗岩一花岗闪长岩一石英闪长岩一闪长岩类。Cu与W, Sn, Mo伴生时，母岩的石英

(其次是钙长石)增高，过渡到酸性花岗正长岩一花岗岩类。Cu与Fe伴生，母岩中石英略

减，斜长石、铁镁矿物略增，过渡到较基性的辉石闪长岩类。Cu, Pb, Zn和黄铁矿伴生时，

母岩中，钾长石略增，过渡到碱性的花岗二长岩一石英二长岩类，并趋浅成。母岩中钾、钠

总量及其相对含量对矿化类型也有重要影响。总量偏低，而Na > K，与Cu伴生的W, Sn,
M。矿化增强，含矿岩体较不含矿岩体中Cu与S的含量增高。据桂林冶金地质研究所资料，
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含Cu岩体含Cu量>20 x 10-6，成矿岩体中含Cu量为 (30一40) x 10一“。围岩成分对铜矿化
也有影响，有利于铜矿化的是白云质灰岩。早期高温阶段析出Fe，中期温度降低溶液因硫

(砷)浓度增加而变成酸性。含矿溶液中Fe大量析出且很少得到上升溶液补充时，铜、钻浓

度增高，交代磁铁矿形成黄铜矿、钻磁黄铁矿或毒砂等。因磁铁矿及矽卡岩型黄铁矿中的Fe

起了使铜、钻等氧化物沉淀剂的作用，故应在磁铁矿化地段内侧找铜。

    另外，热液阶段，铜可以富集成各种脉状体。气成一热液及热液阶段中铜的富集作用

往往与火山作用有着密切的关系。斑岩铜矿即是与弱酸性钙碱系列的浅成侵人体 (次火山

岩相— 斑岩)密切相关的。该系列的岩浆作用末期，熔浆成分主要是碱性富钾的水—

硅酸盐体系。由于形成斑岩的岩浆是来自上地慢硅镁层的物质，原始成分中含Cu及S较

高，挥发性气体以卤素Cl为主，也有不同含量的Br, 1, F, B, P, S, CO:和H2O等。

因此，这些气态流体可与金属产生易溶、易迁移的金属络合物。这种戮度小、流动性大、

碱性富钾的含金属络合物的低温气态流体，透过未完全凝固的先晶出矿物的间隙，上升到

顶部或边部，若遇脆性盖层则可形成内爆发型角砾破碎带。

    斑岩的矿化与蚀变是同时形成的，分带明显。由中心向边缘可分为钾化带、似千枚岩

化带、泥化带、青磐岩化带。Cu的富集主要集中在钾化带及千枚岩化带。开始矿化蚀变

温度为700一600cC，相当于岩浆作用末期，而矿石矿物形成的温度大部分为350一250 cC

或更低些，属中低温热液型。这表明斑岩型Cu矿床的形成，经历了从岩浆结晶末期高温

自变质阶段到中低温热液阶段的长期发展过程，K一Ar年龄测定证明侵人与矿化时间

接近。

    海底火山喷发产生的富Cu气成一热液也能引起Cu的富集，成矿物质与玄武岩浆同源。

在大规模喷发的间歇期，含卤素、硫质、碳酸质的火山喷气，是持久活动的因素，随着温
度下降形成热液，其中，一部分Cu, Pb, Zn, Fe等呈复杂的络阳离子随之迁移，另一部

分在上升途中充填于火山岩中，形成细脉浸染状矿化。海水中溶有火山喷出的H2S时，能
促使络阴离子分解和亲硫元素的沉淀，最先沉淀的是Cu的硫化物 (因Cu的亲硫性最

强)，依次是Zn, Pb, Fe, Mn等。由于火山岩和海水均可供给Fe离子，因此，能大量沉

积形成层状的黄铁矿。这就形成上部为整合的层状含Cu黄铁矿，向下逐渐过渡为网脉状

矿化，进而连接成枝状黄铜矿矿床。另一部分矿质在H's不充分的条件下较长时间保留在
海水中，从喷发中心向海底凹地形成矿化分带。在火山活动的中心气成热液交代强烈，向

远处逐渐过渡到正常的陆源沉积矿化。矿化围岩由火山岩过渡到沉积岩互层，直到远处的

纯陆源沉积岩。

    综上所述，内生铜矿床形成环境 (深度、温度)变化很大，其地质环境更是复杂多

样，但它们的矿物组合及矿石构造往往有很大的稳定性。矿物组合与矿石构造是成矿中一

些基本地球化学特征的反映。我国内生铜矿床的基本地球化学特征如下 (据桂林冶金地质

研究所):铜矿床都含硫化物，可推断成矿溶液中富硫，有利铜的富集及成矿;内生铜矿

床中的铜矿物主要是黄铜矿，其次是斑铜矿;以辉铜矿为主的矿床，数量少，且规模小，

推断成矿溶液中富铁，也有利于铜的富集及成矿;矿床中Fe和S都以低价状态出现，推
断成矿溶液中贫氧对铜矿形成也有利。

    (2)铅锌的富集规律
    铅锌在岩浆作用过程中不形成硫化物析出，分散在造岩矿物中的量也很少。随着岩浆
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的演化，它们主要呈挥发性的化合物如PbC12 , ZnCl2 , Zn (OH):等进人岩浆期后的气水
热液之中，形成与岩浆射气有成因联系的矽卡岩型及高中温热液型铅锌矿化。当然形成这

些矿床的物质还来自气液对含Pb和Zn岩石的交代、淋滤作用。例如，用2 - 4 mol的NaCl

溶液淋洗流纹岩、安山岩就可以提取铅，淋滤出来的铅量与溶液中NaCl浓度成正比。盖

夫雷宁 (Gavrilin )等 (1967)研究过正长岩、花岗岩热液蚀变过程中铅的行为。这些岩
石在发生青磐岩化时，有50%的原始铅由岩石中转移出来。在钠长石化、云英岩化过程中

被淋滤的铅更多，钾长石化过程中铅也有类似的现象。

    富含NaCl的酸性溶液，同样可以淋滤出花岗岩黑云母中40%一90%的锌。成矿区域

中黑云母含锌量低，交代岩石中锌含量也降低。但铅、锌活化转移的途径是不同的，铅的

活化转移主要是钾长石的钠长石化，钠长石化过程中锌量也有减少的趋势，但减少的百分

比小于铅。锌的活化转移途径是铁镁矿物的绿泥石化。

    与铜的矿化相似，一些海陆相火山活动也可引起铅锌富集，因火山喷气中常含有大量

铅锌的氯化物，与陆相火山活动有关的铅锌矿床，一般是火山一次火山气液形成的。与海

相火山活动有关的铅锌矿床，也可以是火山气液充填一交代火山喷溢物质形成的，还可以
是火山气液与海水作用在一定环境下沉积形成的。

    气成一热液、热液作用过程中，铜、铅、锌矿化的类型相近，它们可以同时存在于一

个矿床之中，也可以分别富集。铅、锌与铜相比，其富集偏向于较低温度条件下，加之与

硫的亲和力的差别，所以Cu, Pb, Zn常出现一定的分带性，铜趋向于深处、中心，而铅、

锌则趋向于浅部与外围。

    在热液作用及气成一热液作用中，Pb和Zn的迁移形式决定于温度、溶液的pH值、
Cl-/HS一的比值等，在酸性富Cl一的条件下，复杂的络合物将是它们的主要迁移形式，在

碱性条件下也可呈硫氢络合物形式搬运。当成矿热液流经控矿断裂系统时，由于压力减

小，温度降低，或由于酸碱条件变化等原因，可引起其络合物的分解，促使铜、铅、锌富

集。由于它们都具有亲硫性，所以都以硫化物 (黄铜矿、方铅矿、闪锌矿)形式为主，但

也有区别。中低温时，铜和铅都可形成一定量的硫盐。而锌与它们不同，中低温以不生成

硫盐为特征，低温时形成少数少见的硅酸盐矿物，如硅锌矿、异极矿，铅只有在极端缺硫

的情况下，才能形成铅的硅酸盐 (如美国新泽西州富关克休锌矿)。

8.2.2.2 稀土元素的富集与成矿

    在空间、成因上与霞石正长岩一碱性正长岩及碱性花岗岩有关的气成一热液产物中，
稀土元素的富集具有重要意义，而与正常花岗岩有关的气成一热液产物中稀土的富集意

义不大。超基性一碱性岩中原始分散在含钙的造岩矿物中的稀土元素，在岩石受到气成

一热液交代 (烧绿石化、霞石化)时，稀土元素可以活化转移到溶液中，故在这些作用

的晚期可有稀土析出、富集 (烧绿石、氟碳钵矿等)。上述作用中不仅产生轻稀土的富

集，还可发生重稀土的矿化。因为在碱性条件下稀土元素可以形成易溶络合物，能长时

间地保存在热液中。稀土元素常呈氟碳酸盐形式析出，与萤石等含氟的矿物共生，故推

测在此作用阶段稀土元素主要呈含F和CO璧一的络阴离子形式迁移。气成一热液阶段稀土
的富集与母岩的成分及蚀变类型密切相关。由于钵族稀土具有较强的碱性，所以与超基

性一碱性岩有关的岩浆期后地质体中主要富集斓、钵及错，它们与惚、钡紧密共生。仅

在错的矿物 (异性石)中见到为数不多的衫和忆族稀土元素的聚集，·因此与超基性一碱
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性岩共生的主要是饰族稀土元素。含钙很少的酸性一碱性侵人杂岩中，稀土元素在矿物

中分散量不大，因而在岩浆期后的气成一热液中可以聚集相当数量的稀土元素。当这些

岩石发生钠长石化等蚀变时，便析出稀土元素矿物。早期蚀变中主要富集轻稀土，如烧

绿石、钵磷灰石等，而在晚阶段蚀变中，则主要聚集重稀土，如褐忆柯矿、忆易解石、

硅钗忆矿等。

    在与碱性岩及碱性花岗岩有关的钠长石化过程中，稀土元素常发生富集，并具工业价

值。重稀土在碱性花岗岩的铀长岩中呈独立矿物黑稀金矿、褐忆钥矿、硅敏忆矿等形式出

现，也有一部分分散到错石及萤石等矿物中。轻稀土在霞石正长岩的钠长岩中富集，其独

立矿物有柿磷灰石、褐帘石及氟碳饰矿等。

    在一些古老片岩发育地区的构造带内，发生钠长石化而形成的钠长岩往往也富含稀土

元素，同时还伴生有妮、钮、错及敏等矿化。这类钠长岩中SLREE/SHREE二1，未发生稀土
的分馏，其独立矿物有忆萤石、氟饰矿、硅被忆矿、氟碳钵矿等，含稀土的矿物有烧绿石

及变生错石等。

    在与正常花岗岩有关的云英岩中，稀土贫化，且主要分散在钦铀矿物中，并与钨锰铁

矿、辉铝矿、绿柱石共存于云英岩中。而与碱性一半碱性花岗岩有关的云英岩中，则有稀

土的富集，且SLREE"'SHE:二1，其独立矿物有独居石、磷忆矿、氟碳钵矿等，也有一部分分
散在萤石等矿物内。

    矽卡岩化过程中，稀土含量有所升高，但它们主要分散在一些含钙的矿物 (石榴子

石、符山石)内。

    与超基性一碱性岩有关的碳酸盐化的早期阶段，稀土元素大部分分散在方解石、磷灰
石中，仅少部分形成柿妮钙铁矿、锐忆矿等。稍晚阶段则少部分分散在方解石、磷灰石

中，大部分形成独立矿物— 烧绿石等。晚期的白云石碳酸盐中稀土元素析出较多，90%
呈独立矿物，如独居石、氟碳饰矿，少量分散在白云石中。晚期白云岩中稀土的来源是由

方解石分解释放出来的，然后再由热液带人。

    热液中稀土元素的行为特征与母岩成分关系很大。能发生稀土富集的热液主要与正长

辉石岩一碱性正长岩一正长岩及碱性花岗岩一花岗正长岩一花岗岩 (常为白岗岩)系列的

各种岩石有关;与正常花岗岩有关的热液贫稀土，热液作用过程中，稀土主要呈磷酸盐、

氟碳酸盐等独立矿物出现，也有少量分散在萤石之中。稀土矿物常与萤石共生，有时也与

赤铁矿、磁铁矿及重晶石等共生，推测热液作用过程中稀土元素主要是与F一和C碳一形成
络合物进行迁移。

8.3 元素的富集与环境

    元素富集之后可以形成矿产资源是大家已经取得的共识，元素富集或分散之后可能对

环境产生重要的影响也逐渐被人们所接受。元素富集与环境的关系从两方面可以理解:一

是某种元素在地质历史时期以大大高于背景值的异常或矿体形式富集，对环境产生一定的

影响;二是某种元素在人类活动中产生的富集对环境产生影响。前者如某地由于放射性矿

产的存在对环境产生了不良的影响，又如湖北恩施地区由于硒富集含量过高导致人畜患

病。后者就比较普遍，易于被人们发现，如众多的金属矿山开采过程中，产生的废水、废
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气、废渣等三废导致重金属元素在环境介质中的富集。下面分别叙述这两种情况下的元素

富集及对环境产生的影响。

8.3.1 元素的天然富集与环境

    元素的天然富集主要表现在地质历史时期元素在各种地质作用下发生的富集。这种富

集可以形成矿产资源，但对于某些元素而言，又可产生明显的环境问题，影响人类健康。

某些元素对环境的影响主要表现在环境中缺乏某种元素会对动植物、人体产生一定的不良

影响，同时，如果过量又会产生中毒等严重后果。下面以硒为例说明元素的天然富集与环

境的关系。

8.3.1.1 硒的地球化学特征及与健康的关系

    硒是一种分散元素，也是人体必需元素。硒是动物机体所需的微量元素之一，至少有

6种氨基酸 (胧氨酸、半胧氨酸、蛋氨酸、甲基蛋氨酸、甲基胧氨酸等)含有硒，视网膜

也需大量硒。硒含量不足或过多都会产生不良反应，只有适量的硒对人体健康有重要的促

进作用。经过众多学者几十年的研究，对硒对人体的生理作用有了一定的认识，具体

如下:

    (1)硒对健康的贡献

    1)抗氧化作用:一是硒直接参与细胞 (或组织)抵抗氧自由基对细胞的氧化作用，

保护细胞膜脂质不受损害;二是硒有直接碎灭和清除氧自由基的功能，减低活性氧自由基

对人体细胞的攻击。硒可使有毒性的过氧化物还原为无害的物质，使过氧化物分解，清除

自由基，保护细胞膜结构和功能，修复分子损伤部位，增强机体免疫力。

    2)能提高人体免疫功能:硒可促进体内多种代谢活动，增强人体对病原体的抵抗
能力。

    3)硒在体内有拮抗和降低多种重金属的毒性作用，可与银、汞、铅、锡等重金属形

成不溶性的物质，减轻这些元素对人体的毒副作用。

    4)硒有很强的防治肿瘤作用。硒能阻断化学致癌物质亚硝酸胺诱发DNA基因突变，

防止某些癌症的发生。

    (2)低硒与人体疾病

    1)低硒与克山病:克山病是以心肌病为主的地方病，临床上分急性、亚急性、慢性

和潜在型等4类，目前病因尚未完全弄清。但是，经我国专家多年研究发现，在硒水平适

宜地区，从未有克山病发生的病例;相反，在低硒地区，克山病的发病率相当高。经对低
硒地区人群的血、头发、尿中硒的检测发现，硒的含量都低于硒水平适宜地区。1965年西

安医学院等单位首次用口服亚硒酸钠的方法来预防克山病。

    2)低硒与大骨节病:大骨节病是一种变形性骨关节病，主要发生于青少年，严重地

影响青少年骨的发育和成长，并使其日后劳动生活能力降低。经试验研究发现，在硒水平

适宜地区也从未发现大骨节病病例，而在硒缺乏地区大骨节病的发病率较高，这说明大骨

节病与硒缺乏有关，是缺硒地区的地方病。试验证明，补硒可以缓解大骨节病的病状，防

止病情恶化，但是，不能有效控制大骨节病的发病率。即，低硒是大骨节病发生的因素之

一，另外可能还有其他致病因子在大骨节病的发病上起主要作用。

    3)低硒与癌症:中国学者1984一1990年在我国肝癌的高发区进行了调查研究，并进
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行了6年的补硒试验，结果表明，肝癌的发病率由补硒前的52.84%显著下降到补硒后的

34.49%，肝癌死亡率与血硒水平呈负相关。河南林县进行了近3万人的补硒和同时补R

胡萝卜素、维生素E的试验，结果发现，总癌死亡率下降13%，胃癌死亡率下降20%。但
是，补硒并非对所有癌症都有效，试验证明，硒对食道癌无效，对皮肤癌效果不理想。

    4)低硒与心脑血管疾病:在美国，发现食物中含硒低的地区，死于心脏病、中风及

其他与高血压有关疾病的人数要比含硒高的地区约高3倍。这可能与硒具有维生素E同样

的作用、能抑制体内过氧脂质的产生有关。

    (3)高硒与人体疾病

    人体对硒的认识是从中毒开始的。1934年美国农业部在本国的两个农业实验站发

现，导致动物碱毒症的原因是吃了含硒量高的食物。1984年美国曾报告过13人吃了一

种补硒 “健康食品”而发生硒中毒的事故，其硒含量高于标签所示的182倍。受害者摄

人的总硒量估计为27 - 2387 mg。中毒病人出现恶心、呕吐、头发脱落、指甲变形、烦

躁、疲乏和外围神经病变。20世纪60年代，在我国湖北省恩施市曾发生人食用高硒水

果和粮食引起的中毒事件。中毒特征为头发、眉毛、指甲脱落，皮肤损伤，牙齿腐蚀和

神经系统异常。

    (4)人体膳食硒的需求量和安全摄人量

    我国对硒与人体的关系研究，在国际上处于领先地位，杨光沂等进行的膳食硒安全量

研究是迄今为止唯一的人体实验研究，他们在我国西南广大地区经过十多年的调查研究，
积累了试验数据。后经中国营养学会提出中国人体膳食需求量和可耐受的最高摄人量分别

为50tLg/d和360,岁d。这个数据得到了联合国卫生组织的认可，美国等发达国家和一些
发展中国家都以此数据制定了本国人体硒的需求量和最高摄人量。

    建议在缺硒的省份采用地方法规使农产品富硒，通过膳食给人体补硒，进而防止人体

硒缺乏，提高缺硒地区人民的身体健康。大蒜、海味食品、芝麻、小麦、玉米、大白菜、
南瓜等含硒较多，缺硒者宜多食用。

    我国对硒的研究源于地方病— 大骨节病的研究，几十年来研究成果丰硕。众多学者

在不同范围内对不同对象进行了研究，其中以李家熙和谭见安的研究时间最长，研究范围

最广，研究深度更高。1989年谭见安经过多年研究提出了划分生态景观硒的界限值 (表

8.9)。国家环境保护局1994年制定了中国土壤中硒的环境质量标准 (表8.10)，对各级

标准的适宜地区进行了限定。

表8.， 划分生态景观硒的界限值 《Pg/g)

含量分级 表土总硒 表土水溶性硒 粮食硒 头发硒 (儿童) 硒效应

缺乏 --0.125 --0.003 --0.025 蕊0.20 硒反应丰富

边缘 0.125 -0.175 0. 003 -0. 006 0.025-0.04 0.2-0.25 潜在硒不足

中等 0.175-0.40 0.006 -0.009 0.04-0.07 0.25-0.50 足硒

高 0.40 0.008 0.07 0.50 富硒

过剩 --3.0 --0.02 妻1.0 --3.0 硒中毒

  资料来源:《中华人民共和国地方病与环境图集》(谭见安，1989).
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表8.10 中国土坡中硒的环境质f标准 《NP/g )

级别 标准适宜地区 土壤总硒 土壤水溶性硒 粮食硒 人发中硒 备注

0级区

为缺硒区，由于缺

硒引起克山病、大

骨节病等地方病的

发病区

50.125 ,0.0026 50.014 50.164

*有 些地 方 土壤 总 硒 5

0. 1 mg/kg就会引起缺硒病

*病区水溶性硒基本占土壤

总硒的2.4%，有些地方土壤

中水溶性硒 <0. 003mg/kg,

才会引起疾病

1级区

相当于自然保护区

及城市、农村饮用

水源区

0. 125~

0. 45

0.  0048 ~

0. 025

*农田土壤总硒又分为4级2级区 农牧业用地 0. 1~1
0.、0005 ~

0. 05

0. 035~

0. 7

3级区
各类林地 (天然林、

人工林、荒地)
1 -3

4级区

硒富集区，在我国

主要针 对煤 富硒

矿区

)3 ,0.005 --0.77
*大于或等于此值均会引起

硒中毒

*资料来源:张东威，19940

8.3.1.2 硒过且与环境问题

    硒在环境中如果过度富集，就会造成严重的环境问题。我国最典型的硒过度富集的例

子是湖北省恩施的部分地区。被誉为硒都的恩施自治州，地处湖北省西南，与重庆、湖南

接壤。该地区地质环境中，除含有丰富的硒元素外，同时还伴随着高锡和高氟的存在，其

水平均为我国土壤背景值的数十倍。该地区为燃煤型氟中毒严重流行区，硒中毒偶尔发生

与流行。特别是硒中毒发生在一定的时间和一定的小地域环境中。恩施地区的硒中毒现象

及原因得到了众多学者的关注及研究 (毛大均等，1990, 1993, 1996, 1997, 1998,

1999;李家熙等，2000;苏宏灿等，1990;张光第等，2001;牟素华等，2002, 2005,

2007)。以下综合前人的研究成果对湖北恩施地区的硒中毒现象及原因进行介绍。

    (1)硒中毒流行概况

    据调查统计，人硒中毒可上溯到1923年，至1987年后一直未见报道。1923一1987年

共发生477例，其中70%病人集中在1959一1963年，90%以上病人集中分布在恩施市的

沙地、新塘、双河3个区，尤以双河鱼塘坝村发病最为突出。当地1963一1964年间全村

23人有19人发生中毒，牲畜因中毒全部死亡。其余少数病人分布在恩施来抚、巴东的南

潭、后门，宣恩的沙佗等村。猪硒中毒在牲畜中最具代表性，1979一1987年间主要集中于

宣恩沙佗，巴东南潭、后门村。无论是人或畜硒中毒，都是在特定时期、特定条件下集中

在某一地区呈暴发流行。如人的硒中毒自20世纪60年代大规模暴发流行后，人群硒中毒

现象已逐渐消失，猪的硒中毒还时有发生。

    (2)硒中毒的因素

    地质因素:硒中毒最根本的原因在于地质背景中硒的含量过高，也就是硒在相应的地

质体中进行了过量的富集。研究表明，恩施硒中毒主要发生在有石煤的高硒环境地带。硒
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来源于石煤 (硒含量均值为143.9 mg/kg )。石煤风化释放硒至土壤，特别是出露表浅的
高硒石煤给上覆地层造成影响。地层剖面分析表明。随着土层的加深直至成土母质 (风化

石煤)和母岩 (石煤)含硒量逐级成倍增加。调查证实，恩施市有240个村为高硒区，总

面积达2000km2。以估计的岩石风化速率计算，全州每年因石煤风化释放的硒至少有7 722

kg以上。由于地形地貌复杂，使高硒区的地层出露分布不具连续性，成点状、线状或小片
状分布。因此，目前240个高硒村中只有12个村发生过硒中毒，其分布也呈点状或线状。

    食物因素:食物因素在所有硒中毒病例中，无一例外全部是通过食物途径进人人体而

引起中毒。在20世纪60年代硒中毒大规模暴发流行时，因连续3年自然干旱，农作物大

面积歉收，居民食用主粮少，多以蔬菜、野菜充饥，蛋白质、脂肪摄入量大为减少，改变

了原以大米为主的膳食结构。早地的高硒玉米、蔬菜，特别是富硒的野菜使人体内硒摄人
量增加，同时伴低碳水化合物、低脂肪、低蛋白质的膳食是流行区村民暴发硒中毒的直接

原因。通过对高硒区植物硒含量的调查可见，许多野生植物具有很强的硒富集能力，如艾

篙、石生繁缕、包菜等，其中很多是当地居民可食用的野菜。因此，在3年自然灾害时
期，居民除以少量高硒玉米为主食外，更多的是以野菜充饥，以致体内硒摄人过量，加之

营养缺乏，导致局部硒中毒的大流行。

    生态环境因素:自然生态环境破坏，致硒在局部土壤中剧增。如病情最为严重的鱼塘坝

是四面环山的一块洼地，历史上四周山坡森林密集，1958年树木砍伐殆尽，致岩石裸露，几

年风化后经1963年历史上一次特大暴雨袭击，雨水冲刷和地表水淋溶的搬运，使大量可

溶性硒聚集于洼地土壤，造成农作物玉米硒的大量富集，当时土壤硒含量达6.犯m岁kg,

玉米中达34.98 mg/kg，由此可见，森林植被的破坏增加了硒的淋溶搬运作用，致使硒在
局部土壤中堆积，引起农作物粮食硒的增高是硒中毒暴发的因素之一。

    耕作习俗因素:中毒区居民喜用石煤烟气熏土作肥料种植玉米，严重污染土壤，由此

增加了旱作物，尤其是玉米中的硒含量。实验表明，原本富硒的土壤经燃烧石煤熏12 h
后总硒增加8.6倍，其中水溶性硒增加24.9倍。以熏土作肥种植试验结果表明，试验组

硒均值是非熏土栽培组的6.7倍。恩施气候特点是阴雨绵绵，晴天较少。收获季节粮食往

往不能如期晒干储存，就采用燃烧石煤的方式将粮食烘干储存。以致烘干的玉米中硒含量

增加几十倍。此也是人畜硒中毒的原因之一。

    水对硒中毒的影响:①水的迁移和淋溶作用，恩施降水丰富，多雨潮湿，强大的地

表径流可减轻环境的硒容量，即使在石煤风化的残积景观和坡积景观单元生长的饲草硒含

量也只有2mg/kg左右，因此，全州95%的高硒区没有发生人畜硒中毒，当硒因水迁移作
用在尘洼地堆积时才有可能导致人畜硒中毒;②水环境中硒易与硫化铁结合，生物的利

用度很小，当水田改为旱田后利用度则大大提高，同样的植物在含同量硒的土壤中，旱种

比水培硒增加58.2%。因此，高硒环境下水培粮食较旱种粮食安全;③是否发生硒中毒

还取决于当地土壤中总硒和水溶性硒的含量，特别是水溶性硒的含量。张光第 (2001)的

研究表明，即使在总硒低的情况下，有高水溶性硒存在时，也一定会发生硒中毒，因这种

土壤长出的粮食硒含量高，说明土壤中的水溶性硒容易向植物中迁移。

8.3.1.3 硒不足与环境问题

    最早研究硒是在调查研究地方病时开始的。1880年欧洲有些地区的幼畜患一种急性疾

病，死亡率很高。后来这种病又在美国、加拿大、澳大利亚、土耳其、日本和我国东北及
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西南等地发现。此病的特点是幼畜生下来几天或几周后就患病死亡。主要表现为心力衰

竭，最典型的是心肌内膜出现灰白色的坏死点，连骨胳、肌肉也出现坏死变白，因而称之

为 “白肌病”。直到1958年科学工作者才发现 “白肌病”是由于牧草中缺硒所造成的。

在饲料中投放亚硒酸钠，或给幼畜注射亚硒酸钠针剂，都收到了良好的效果。

    克山病是一种以次心肌坏死为主要症状的地方病。虽然其早期症状不明显，但一旦发

病往往出现急性或慢性心力衰竭、气短、呼吸困难、头晕、恶心、呕吐，严重者出现脉搏

细弱、面色黄白、四肢冰凉、血压下降，如果抢救不及时，会在短短的几个小时内死亡。

大骨节病是一种伴随有机体改变，进而造成四肢畸形的地方病。主要表现为关节软骨和骨

石板软骨发生病变或坏死，影响骨骼生长，关节疼痛，肌肉萎缩，小脚畸形等，甚至失去

劳动能力和生活自理能力。

    克山病和大骨节病无论在地理分布上，还是病因及相关地理环境特征上都有相似之

处。我国的发病区主要在北起大兴安岭的黑龙江畔，呈东北到西南走向或狭长状延伸至云

南的澜沧江边，且刚好处于我国东南部季风湿润带和内陆干旱带之间的过渡带，包括黑龙

江、吉林、辽宁、内蒙古、河北、河南、山西、陕西、甘肃、宁夏、四川、云南、西藏等

十几个省区。我国学者谭见安经过20年的研究，认为地理环境中缺硒的 “缺硒说”及补

硒防病产生的主要作用已为人们所公认。他通过研究认为，克山病和大骨节病多分布于地

质剥蚀区以及历史上上升运动与下降运动的交接与过渡地带。如低山丘陵和山前倾斜平原

之间，剥蚀地形与堆积地形的过渡带，区域性的分水岭两侧或四周，地形低洼区如山间盆

地、洼地、平原的闭流洼地、流水不畅的低地等。如大兴安岭病区主要位于大兴安岭东坡

的丘陵和山前平原一带，小兴安岭的病区主要分布在剥蚀丘陵和山前堆积平原，黄土高原

病区主要分布在黄土高原与渭河冲积平原过渡带的黄土丘陵区，云贵川病区主要分布在大

巴山、横断山与云贵高原四川盆地的接合部位。这些地区的突出特点是地表元素淋失严

重，并导致水土缺乏硒、铭等微量元素。如四川西部和北部地区主要是紫红色泥岩、砖红

色砂岩、紫红色粉砂岩等，岩石本身的硒含量就很低，平均为0. 05 ng/g;在此基础上发育

的紫色土同样处于低硒状态，一般为0.10一0. 15 ng/g。川西和藏东地区的土壤主要是山地
棕壤和棕色灰化土，因为属于湿润地区，淋滤作用强，表土呈弱酸性，易溶盐基本淋失殆

尽，尤其是硒流失后导致植物及动物直至人体缺硒。大兴安岭东坡山前丘陵和平原一带，

气候湿润，年降雨量大于600 mm，属于元素的强烈淋滤流失区。居民饮用坡积层、洪积层

或基岩风化壳中潜水。这类潜水具有偏酸性，硬度低，矿化度低，常呈黄绿色、铁锈色、

茶色，甚至带有腥味，因此发病率高。

8.3.2 元素的人为富集及环境污染

    随着工业化进程的发展，人类对矿产资源的需求越来越大。在矿产资源开采过程中，

破坏了元素原来的存在形式，导致了元素的释放和活化。活化了的元素释放和迁移到环境

介质中会对环境产生严重的污染，导致矿山周围环境质量的恶化，最终影响人体健康。特

别是金属矿产资源的开发更是引起严重的环境问题。这类例子不胜枚举。

    19世纪末欧洲曾有人在废弃的铅锌矿矿山附近居住，数年后这些人得了一种奇怪的
病，浑身的骨骼疼痛难忍，后来，病人手脚稍用力或略一弯腰就会导致骨骼断裂，最后只

能在痛苦中死去。对此许多名医都未能查出病因，后来还是法医发现病人破碎骨骼中镐含
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量异常高。这种病后来被定名为 “骨痛病”。

    锡是怎样进人人体的呢?铅锌矿石主要由PbS和ZnS等硫化物组成。由于Zn2 +(离
子半径为0. 083 nm，相对电负性为1.6，地壳丰度为70 x 10 -6)和Cd2十(离子半径为

0. 097 nm，相对电负性为1.7，地壳丰度为0.2 x10-6)的地球化学性质非常相似，矿石中

的Cd2+往往以类质同象的形式进人闪锌矿 (ZnS)。在地表的强氧化环境下铅锌矿石发生
氧化作用后Zn2+和Cd2十都转人到硫酸盐ZnSO,, CdSO;中:

                    ZnS +202=ZnSO,      ZnS+H2 S0,=ZnSO,+H2S

                    US+202=CdSO,      US+H2SO,=CdSO,+H2S

    ZnSO,和CdSO,的溶解度大，能溶于水中并发生迁移，只有在强碱性条件下才会沉

淀。粮食、瓜果、蔬菜在生长过程中如吸收并浓集了Cd2十，人食用了这些食物后Cd就进

人了人体。同样，人若长期饮用含Cd2+离子的水，Cd2+也能不断地在人体骨骼中聚积，
这就会导致Cd中毒并患上 “骨痛病”。

    又如铜矿周围由于铜的人为释放和富集，导致周围土壤和水体中铜含量增加，若用污

染了的水再去灌溉，则会进一步加大土壤中铜的污染。通过种植农作物，铜会进人粮食之

中，最终对人体产生严重危害。20世纪60年代，日本曾经发生过因铜矿开发导致农田铜

污染，通过水稻最终导致人体食物中毒死亡的案例。

    今后应该重视矿产开发过程中产生的环境问题，将人为释放的重金属元素对环境的影

响降到最低，将环境保护与资源开发相结合，走绿色矿业之路。
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第r̀J章 地球化学示踪原理

    地球化学示踪的技术性和方法性很强。由于其实用性和可操作性，在地球化学发展

过程中，它几乎覆盖了地球化学各个领域，在矿床地球化学、流体地球化学、环境地球

化学、同位素地球化学、天体地球化学等地球化学分支学科中都发挥了极大的作用，为

学科的发展起到了巨大的推动作用。地球化学示踪研究是查明元素在地质地球化学作用

过程中的来源、演化及其最终发展状态，揭示地球化学作用机理和过程的重要途径和有

效手段。

    本章将介绍最常见的地球化学示踪原理、示踪方法和应用示例。

9.1 地球化学示踪基本原理

    地球化学示踪技术的理论基础就是利用某些元素的特殊性质 (物理、化学性质)来判

断与其相关的物质来源、形成环境、变化过程等。每一种地球化学示踪技术总体的原理是

相同的，在具体示踪过程中，可能不同的示踪技术侧重点有所不同。

    自然界是不断运动的。在这样一个运动体中，元素要体现出地球化学活动性。元素

在自然界不同空间中的分布有明显的差异，自然界同一地质体中的元素在不同时间上也

有明显的变化。例如，元素的分布在宇宙、星体、陨石、月球和地球各圈层等地质体中

的分布与分配在同一时代不同空间具有明显的差异，在不同的地质时代，元素在地质体

中的迁移方式、赋存状态、演化与循环等也有明显的不同。这些差异和变化就是地质体

中元素的地球化学活动性。各种地球化学条件下元素的活动性，奠定了元素的地球化学

示踪原理的基础。因此，元素的活动性是元素地球化学示踪的基础，是探讨成岩成矿作

用的重要依据。

    在地球化学示踪研究中，最常用的是微量元素地球化学示踪和同位素地球化学示踪。

微量元素的地球化学活动性导致了它们在自然界不同地质体中分布的差异性和变动性，元
素的地球化学活动性就是微量元素地球化学示踪原理的核心。放射性同位素的自发衰变和

稳定同位素的分馏作用是自然界同位素变化的主要动力，所以同位素地球化学示踪原理主
要讨论放射性同位素的自发衰变规律和稳定同位素的分馏作用。

9.1.1 微量元素的地球化学活动性

    在近代地球化学研究中，微量元素常被用于成岩成矿作用过程追踪的示踪剂。微量元

素地球化学示踪的原理和技术方法研究发展较快，应用较广。

    地球不同层圈、不同岩石及矿物中，元素的丰度有显著的差异。在常见的地球化学文

献中，人们常将地壳中含量在1%以上的元素 (如0, Si, Al, Fe, Ca; Mg, Na, K, Ti)
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称为常量元素，含量低于1%的元素统称为微量元素或痕量元素、杂质元素、副元素、稀

有元素、次要元素等。但在实际研究对象中，主要元素和微量元素的区分是相对的，某一

元素在某种体系中是微量元素，而在另一体系中可能是主要元素。因此，目前地球化学中

对微量元素的严格定义是:只要元素在所研究的客体 (地质体、岩石、矿物等)中的含量

低到可以近似地用稀溶液定律描述其行为 (即服从亨利定律)，该元素可称为微量元素

(赵振华，1997)。

    微量元素地球化学示踪研究有两个非常重要的关键点:从静态来看，是微量元素在地

质体中的存在形式;从动态来看，则是微量元素在地球化学过程中的活动性。

9.1.1.1 微且元素在地质体中的存在形式

    微量元素在地质体中的存在形式主要有以下几种 (赵振华，1997):

    1)独立矿物:微量元素是矿物中的主要元素，并在矿物晶格中占据一定位置，例如

Zr在各种岩石中常见的存在形式是独立矿物错石 (ZrSi04 ) ; Nb则一部分或大部分呈妮
(担)铁矿、褐忆妮矿等形式;REE与之类似，一部分或大部分呈独居石、磷忆矿等独立

矿物存在。

    2)类质同象混人物:微量元素以分散状态赋存于寄主矿物晶格中，置换某一晶体

化学性质与之相似的主元素，例如，长石中的Rb以类质同象置换K，很少形成铆的单

矿物，仅在少数情况下形成天河石。Ta主要以类质同象置换Nb而存在于妮的独立矿

物中。

    3)非类质同象混人物:包括固熔体分凝物 (或称规则连晶混人物)和机械混人物，
以显微颗粒包裹于寄主矿物中，或以离子、分子及气体、液体状态存在于矿物晶体内错位

构造的间隙或其他空隙内。例如，在铜镍硫化物矿床中，铂族元素矿物常以细小包裹体

(几十微米或更小)包裹在黄铜矿等硫化物中;在稀有金属花岗岩中Nb, Ta, Sn等也可

以细小矿物存在于造岩矿物的包裹体中。

    4)吸附:微量元素以离子状态吸附于矿物颗粒表面，典型实例是我国华南离子吸附

型重稀土矿床，在这种矿床的风化壳中，长石类矿物风化形成粘土类矿物，由于粘土矿物

硅一氧一铝氧单位边缘的破键或晶体结构中Al'+置换S14 +，或外露 (OH)一基等因素，使得
粘土矿物可以吸附稀土元素阳离子而形成离子吸附型稀土矿床，电渗析、电泳及人工膜吸

附模拟实验证明稀土元素主要以简单阳离子RE'十形式被粘土矿物吸附。

    确定微量元素在地质体中的存在形式主要采用下述方法 (赵振华，1997):电子探针、
扫描电镜等是研究微量元素存在状态的有效手段。例如，在电子探针分析时面扫描的浓度

分布均匀者，表明元素微量元素以类质同象分布;而局部富集或射线扫描强度出现局部峰

值者，表明元素呈包裹体或独立矿物存在。吸附状态的确定则采用电渗析、电泳等方法

进行。

    具体工作中，还可以采用单矿物平衡法研究微量元素在岩石或矿石等地质体中的分

配，了解其分布特征。该方法的步骤大致如下:① 测定各矿物在岩石或矿石等地质体中

的质量百分含量;②测定所研究的微量元素在岩石或矿石中的含量;③测定岩石或矿石

所含各种矿物中微量元素的含量;④根据每一种矿物中某微量元素含量及各矿物在岩石

中的质量百分比，计算单位质量岩石内各矿物中该微量元素含量;⑤ 计算地质体中各矿

物所分配的微量元素比例。
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9.1.1.2 微量元素在自然界的活动性

    查明微量元素在自然界的活动性，对地质过程的地球化学示踪具有十分重要的意义。

    研究元素的活动性有元素性质法、双变量投影分析法、实测地质剖面法等方法。前人

做过许多的探索和研究 (赵振华，1997) 0

    (1)元素性质法

    一般情况下，元素的活动性可以用离子电位二度量。离子电位 (7T)等于离子的电荷

与半径之比值 (二=z/y )。它决定了元素的存在形式和迁移能力。具有中、低离子电位
(7r <3)的元素，如K和Rb等，是活动性元素，而高离子电位 (7r>3)的元素，如Ti,

Zr, Hf, Nb等，一般为不活动元素 (韩吟文，马振东，2003)。

    (2)双变量投影分析法

    该方法是在研究加拿大块状硫化物矿床时提出的 (Maclean等，1987)。在一直角坐标

系中用一个相容元素对另一个不相容元素作图 (图9.1)，当它们都是不活动元素时，就

会构成一条相关线，即它们的浓度保持恒定比值，这条相关线通过总成分点和原点。这种

图解提供了一种鉴别元素活动性的有力手段。由于相容元素活动性引起的变化，可在图解

中由一些不同途径区分出来。当图解中一元素是活动的，另一元素是不活动的时候，投影

点不构成过原点的直线。图9.1中BD’和BD代表了在质量为常数时活动组分的加人或丢

失。图中通过总成分和原点的回归线的相关系数，可用以选择不活动的元素对。图中岩浆

趋势线和蚀变线的截距可用以确定未知的原始岩石。

不活动元素一

!

械
暇
榴
奥

!

侠
暇
称
胆
岭

活动元素 一

        b

                        图9.1活动和不活动元素的蚀变趋势

                            ( Maclean et al., 1987，转引自赵振华，1997)

a一两个元素均为不活动性元素;蚀变趋势通过原点 (0)和总成分 (B);对于火成岩不相容元素对，蚀变

和火成岩趋势相一致 (OBC)，而对于相容一不相容元素对则偏高，后者蚀变趋势的斜率依赖于原始成分，蚀

                              变趋势仅仅由获得或丢失其他组分而产生

b一相容一不相容元素对:蚀变趋势BD，和B。代表在质量恒定时活动组分的加人或丢失，当一元素从B到D

是活动性的而随后是不活动的，则产生ODE线，即它通过新的总成分和原点，HBI代表活动组分H的加人或

  提取;FB‘代表由于一矿物的获得或丢失所产生的活动组分的变化，这种活动组分是该矿物中的一种成分

    用各种微量元素或常量元素对Zr作图(图9.2)，可见A1203, Ti02, Nb, Y与Zr有
很高的相关系数，并构成过原点的直线，因此，它们属较典型的不活动元素，而Fe, Mg,
Si等均不通过原点，属活动性元素。表9.1列出了各元素对之间的相关系数，相关系数均

较高，表明它们是典型的不活动元素，A12 03一Mg0虽有较高的相关系数，但直线不通过
原点，所以Mg是活动的。
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图9.2 表示元素活动性的哈克图解

        (引自赵振华，1997)

，为相关系数 (回归线);圈点代表最小蚀变的流纹英安岩样品

表，.1 元素对相关系数

元素对 相关系数

A120,

A1, 0,

一Zr 0.993

一Nb 0.981

Zr一Nb 0. 977

A1, 0,一Ti0, 0.972

Nb一 0.964

AI, O,-

T'02

Mg0. 0.943

A120s一Y 0.961

Zr一Y 0.960

Zr一Ti0, 0.959

Nb'- Y 0.939

Y一Ti02 0.917

*不通过原点。 (引自赵振华，1997)

    元素的活动性还可以通过元素与参比元素的相关性来反映。研究一个活动性未知

的微量元素，可以用已知活动性元素或已知不活动性元素来参比。例如H2O和
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Fe, 03/FeO值可作为岩石蚀变程度的指数，是已知活动性元素。如果所研究的元素与
参比的活动性元素有明显相关性，则该元素也是活动的。反之，则是不活动的元素。

再如，洋中脊玄武岩样品 (新鲜的和受蚀变的)的Zr是不相容元素，反映出元素的

相对不活动性。以K和Ti分别对参比元素Zr作图 (图9.3)，无论是新鲜的还是蚀变

的玄武岩中Ti和Zr均具有相似的比值，相关系数很高，而K和Zr只在新鲜岩石中呈

正相关，在蚀变岩石中K与Zr不具有明显相关性，表明K在成岩过程中是不活动的，

但在岩石蚀变过程中是相对活动的，而Ti和Zr一样，无论是成岩过程还是岩石蚀变

过程，均是不活动的。
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图9.3 元素活动性鉴别图

    (引自赵振华，1997)

a-K一Zr图解;b-Ti一Zr图解

1一新鲜玄武岩;2一蚀变玄武岩

    (3)实测地质剖面法 (RSsler et al., 1983)
    采用8个不同的成岩一变质阶段剖面的粘土泥岩、粘土、粘土岩、页岩和粘土页岩、

千枚岩、云母片岩、片麻岩和麻粒岩共71个不同样品，测量48种不同微量元素。根据在

8个不同的成岩一变质阶段中微量元素浓度的变化，并与花岗岩类相比，可以将微量元素

划分为以下8种类型 (图9.4),
    I. B型:Au, B, Hg, I，它们在成岩一变质阶段明显降低;

    II. C1型:Ag, Br, Cl, Cr, C有机，Mo ;

    III. N型:Cs, Cu, N, Nb, Ne, Pb, Se, Sn, V等，在成岩阶段不变，在变质阶段
降低;

    N. F型:Be, F, Mn, Th, U, Zn, Cd，在成岩一片麻岩阶段浓度保持恒定，在高级
变质阶段 (麻粒岩)降低;

    V. Ta型:Hf, Pt, Ta, Ti, Zr, Ba，在整个成岩一变质阶段保持恒定;

    VI. RE型:Sc和REE，在成岩阶段稀土元素具有相似行为，但在高级变质作用阶段
轻稀土与重稀土元素之间出现差异 (轻稀土元素变化不大，重稀土元素有一定丢失);

    VH. As型:As, Li, Ni, Rb, (Be)，(CO)，在高级变质阶段亏损;

    VIN. Sr型:Sr, ( Na)，在成岩一变质各阶段逐渐增加。

9.1.2 放射性同位素的自发衰变

利用放射性同位素的自发衰变规律和稳定同位素的分馏规律，可以有效地对地质作用
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图9.4 微量元素在成岩一变质剖面中相对行为的最初类型分类

          (据R6sler et al., 1983，转引自赵振华，1997)

和过程进行地球化学示踪研究。

    放射性同位素母体由于自身核的不稳定性，通过释放出一些基本粒子 (如:。，RI，
射线)和能量，最终自发衰变成一种新元素的稳定同位素原子 (子体)，通常称之为放射

性衰变。利用同位素衰变规律研究地球物质的放射性同位素母体、子体之间数量关系，可

以测定地质年代。

    设自然体系中所研究的物质之放射性同位素母体的量为No，经过:年的衰变，现在的

放射性同位素子体的量为N。根据放射性衰变规律，有:

                                N==No e一À                              (9. 1)
式中:A为母体同位素的衰变常数。求解方程 (9.1)9.0，得:

                                t二(I /A)In(No/N)                         (9.2)

    在放射性衰变过程中，放射性母体同位素的原子数衰减到原有数目的一半所需要的时

间称为半衰期，记作tv2 = In (2/A) , A为母体同位素的衰变常数。当母体的半衰期:1/2与

  1卯



体系所经历的时间间隔有相同的数量级时，就可以通过测定放射性同位素母体和子体中的

量N和No，用式 (9.2)中计算自然体系中所研究物质的形成年龄。这就是放射性同位素
示踪地质体年龄的基本原理。

9.1.3 稳定同位素的示踪原理

    稳定同位素分为轻质量数的稳定同位素和放射性成因的稳定同位素。前者利用同位素

的分馏作用达到地球化学示踪目的，后者利用地质体形成过程中的分异作用和混合作用导

致的不均一性分布或积累效应达到地球化学示踪目的。

9.1.3.1 轻质盘数稳定同位素的分馏作用原理

    轻质量数的稳定同位素如硫、碳、氧、氢等元素，由于化学活动性强，一些元素的

同位素又存在变价的特征，故在不同物理化学条件下形成的化合物，同一元素之间的同

位素丰度存在较大的差异。轻质量数的稳定同位素是构成地球物质的基本成分，差不多

所有的地球化学过程都与这些元素相关联，因而，利用这些元素的稳定同位素在不同物

理化学环境条件下的分馏特征去研究各种岩石、矿物的物质来源，成岩成矿过程的物理

化学条件及演化规律，岩浆、变质过程中的各种物质的交换及混合作用，沉积成岩过程

中的生化反应以及岩石圈、水圈、生物圈和大气圈之间的物质循环运动，具有十分重要

的意义。

    同一元素不同同位素的原子质量不同，其热力学性质有微小的差异。正是这种差异导

致同位素组成在物理、化学作用过程中发生变化，引起同位素分馏。一般来说，同位素分

馏主要包括热力学平衡分馏和动力学非平衡分馏两种类型。

    热力学平衡分馏是指体系达到同位素分布的平衡状态，同位素在体系两种物相中的交

换反应达到平衡的同位素分馏，具有固定的同位素分馏系数。

    动力学非平衡分馏是指体系偏离同位素分布的平衡状态，同位素在体系两种物相中的

分配随时间变化而变化，没有固定的同位素分馏系数。一般来说，蒸发、扩散、生物过程
等可以导致同位素的动力学非平衡分馏。

9.1.3.2 放射性成因稳定同位素的分异作用和混合作用

    放射性成因的稳定同位素，一般质量数较大，如惚.钦、铅等，在自然界的各种化合

物中，以阳离子的方式存在，化合物单一，目前尚未发现这些元素的同位素在不同物理化

学条件的地球化学过程中存在同位素分馏现象。这些元素在各种地球物质中存在同位素丰

度的差异，主要是由于这些物质在形成过程中的分异作用和混合作用导致其不均一性分布

和放射性成因稳定同位素的积累，或者由后期混合作用造成的。

9.2 地球化学示踪基本方法

9.2.1 微量元素示踪

    微量元素地球化学示踪及定量模型是近代地球化学中发展最快、成果最丰、最具活力

的研究领域，已广泛用于恢复变质岩原岩，探讨成岩成矿物质来源与物理化学条件、成岩

构造环境及成岩作用。微量元素在不同相之间的分配可用能斯特分配定律描述，是其作为
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地球化学示踪剂及建立定量模型的基础 (赵振华，1997) o

    常采用微量元素比值、微量元素组合图、微量元素数据统计、微量元素反演等方法进

行地球化学示踪研究。

9.2.1.1 微It元素比值

    微量元素比值或比值对在地球化学示踪分析中有非常重要的作用。在分析研究问题

时，用单一微量元素得不出更深看法的情况下，一般可以构建两个微量元素的比值，用比

值来揭示更深层的地球化学问题。用于构建比值的微量元素，一般是地球化学性质比较接

近的元素，常见的微量元素比值有Nb/Ta, Zr/Hf, Sr/Ba, Th/U, Cr/Ni, CUBr等;也可

以采用常量元素与性质相似的微量元素构成比值，如K/Rb, M岁Li, Ca/Sr, Fe/V, AV

Ga, S/Se等;稀土元素也可以构建元素比值，如La/Ce等。

    有时候，根据研究目的也可能选择不同的微量元素构建比值。如研究岩浆形成机制和

过程鉴别要选择分配性质相同或相反的元素对，如Ba/Nb, Nb/Th，以及Ce/Ni, Cr/Ta

等;讨论氧化、还原状态，要选择变价元素对，如F 2 + /Fee    -，十，v，十/v5+，E 2+U /Eu'+，以
及Mn/Mg等;研究岩体剥蚀深度，要选择元素浓度随深变而增减的，如Li/Sc, Rb/Bi,
Sb/Bi等;进行变质岩原岩恢复，则需选择相对变质作用较稳定的元素，如Zr/Ti, Zr/Ni,

Cr/Ti, Zr/Mg等等。有时为了加强元素对比值的指示意义，所选择的往往不是两个元素的

比值，而是两组元素含量和的比值或含量积的比值，如 (Li+Rb+Cs)/(Sc + Zn)或
(LixRbxCs)/(Sc x Zn );也可以是一个元素对与第三个元素的比值，如K/Rb一Ti等

(陈道公等，1994)。

    在用各种气候指标建立的黄土气候地层序列中，磁化率曲线反映了黄土成壤作用强度

的变化扩记录了东亚夏季风的盛衰史。由于变化机制复杂，限制了磁化率这一替代性气候

指标的广泛应用。另一方面，陕西洛川黄土剖面的Rb/Sr变化很有规律。通过对比陕西洛

川黄土一古土壤剖面2. 50 Ma B. P.以来Rb/Sr曲线和磁化率曲线，发现两者的形状和变化

十分相似。研究结果表明，Rb/Sr曲线记录了0. 80 Ma B. P.左右一次重要的气候转型界

面，反映了早更新世黄土高原较温暖潮湿的特点以及更新世以来气候由湿向干的变化趋

势。Rb/Sr值可以作为衡量东亚夏季风环流强度变化较为敏感的替代性指标 (陈骏等，
1999)。

9.2.1.2 微f元素组合关系图解

    微量元素的比值或比值对图解，如X, /X2 对X3/X2 , X 1对X, /X2，或X，对Xz/X，等，

是为了分类的目的而设计的，其图形或在图解上的演化趋势在进行成岩成矿成因解释方面

起较为重要的作用。

    例如，用不相容元素比值一比值图解可以识别火成岩的源岩特征。分馏作用效应在高

度不相容元素的比值一比值图解上表现得最小，从中我们能够观察地慢源区的特征，如不

同的地慢源区在不同的相关直线之上 (图9.5)0

    除微量元素对关系外，多种微量元素的组合关系也是经常采用的一种方法。如塔

乌松等在研究花岗岩分类时选用Rb, Zr, Zn, Li, Nb, Pb, Cu, Be, Cs, Ta, Sn,
W, Mo等13种元素，还有采用25种元素关系来进行分类的，比较多的是采用三元

素的图解法。如玄武岩类型划分的Ti/100一Zr一Sr/2, Ti/100一Zr一Yx3图解。花岗

岩类型划分的F-Sr+Ba一Li + Rb三角图解。海陆相地层划分的Ga-Ba-Rb图解。
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T七/Th

图9.5 红海中脊玄武岩的Th/Ta对Th/Th的双变量图解

                          (据 Hugh R Rollison, 2000)

Th/Ta对，rh/Th的比值存在0.25, 0.5和0.8等3个趋势，表明有3个不同的地慢源区

稀土元素的球粒陨石标准化丰度图、不相容元素的蛛网图也属于这一类 (陈道公等，

1994)。

    蛛网图是一种多元素标准化图解或不相容元素图解，是基于一组对于典型地慢矿物呈

不相容元素为基础的图解，是在球粒陨石标准化图解上的扩展。蛛网图把其他微量元素加

到传统的REE图解上，这种图解对于描述玄武岩的地球化学特征特别有用。当然，几乎
所有的火成岩类和某些沉积岩的地球化学特征也可以用这样的图解来描述。利用原始地慢

的数值或者球粒陨石的数值作为标准化数值，可以测量岩石样品对原始地慢的偏离情况

(图9.6和图9.7)，也可以采用球粒陨石来标准化 (图9.8)。术语 “原始地慢 (或者球

粒陨石)标准化多元素图解”常常被更容易上口的 “蛛网图”( Spider diagram或Spider-

agram)所代替 (Hugh R. Rollison，2000)。
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图9.6 原始地慢标准化的微量元素蛛网图

(据Hugh R. Rollison, 2000)，标准化数据引自McDonough等 (1992)
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图9.7 不同类型花岗岩的微量元素蛛网图

            (据李献华等，2002)
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图9.8 球粒陨石标准化的微量元素蛛网图

        (据Hugh R. Rollison, 2000)

元素从左到右按照它们在地慢小程度熔体中相容性增加的次序排列

              标准化数据引自Thompson (1982)

          OIB一洋岛玄武岩，MORB一洋中脊玄武岩

    富集一亏损图解是表示微量 (和主要)元素相对富集和亏损的一种简便方法。例如，

这种图解可以用来比较一个火成岩套中早晚端元的化学成分，展示元素的富集和亏损的程

度。Hildreth (1981)对比了Bishop早期和晚期阶段凝灰岩元素浓度的相对变化 (图
9.9)。该图解的X轴表示按原子序数排列的元素，Y轴为元素在最晚期阶段喷出物中的浓

度与最早期阶段喷出物浓度之比。Y轴上的数值也可以用对数坐标来表示 (Hugh
R. Rollison，2000)。
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图9.9  Bishop凝灰岩中主要元素和微量元素富集因子的富集一亏损图

                      (据Hugh R. Rollison, 2000)

元素按照原子序数增大的顺序排列;对比Bishop凝灰岩中早期和晚期阶段喷出物端元的相对浓度，

                                    以测量岩浆房的分带

9.2.1.3 微盘元素组合的多元统计分析

    微量元素在矿物、岩石中分布有一定的规律。这种微量元素的分布规律对地质作用过

程的地球化学示踪有一定的指示意义。根据微量元素分析数据，采用回归分析、因子分

析、聚类分析、趋势分析和对应分析等多元统计分析方法，揭示微量元素之间、微量元素

和主元素之间的关系，推测复杂的地质、地球化学过程。

9.2.1.4 微最元素的反演技术

    微量元素的反演技术是利用一套同源火成岩石的元素浓度变化，来确定其源区的成分

和矿物学特征、引起元素浓度变化的物理过程 (如分离结晶作用、部分熔融作用或其他作

用过程)及其进行的程度 (如分离结晶程度、部分熔融程度或其他作用程度)等未知因

素。反演方法强调由微量元素数据限定模型，提供解决地球化学问题的最大可能性的答

案。原则上，反演方法能够应用于所有岩石学过程。关于微量元素的反演技术，已有较多

的专著或论文专题讨论，读者可以专门查看有关示例 (Hugh R. Rollison, 2000) a

9.2.2

9.2.2.1

同位素示踪

放射性同位素示踪

    放射性同位素除了可以利用放射性衰变原理来计时外，还可利用放射性同位素组成的

稳定效应与规则变化效应相结合的方法进行地球化学示踪研究。当一个自然体系形成或从

一种状态变化为另一种状态时，衰变体系中的母体和子体按各自的地球化学习性发生改

变，但是只要这种变化过程不是延续相当长时期，则过程前后的子体同位素组成仍保持不

变，这就是所谓的同位素稳定效应。在经历了相当长时期后，按照放射性衰变规律，母体

同位素不断减少，子体同位素不断增加。这种母体减少和子体增加的数量关系是严格按照

放射性衰变规律产生的新的母子体关系，称为规则变化效应。把同位素的稳定效应和规则
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变化效应相结合，就可用正演或反演的方法探讨体系形成的地球化学过程和演化历史，这

便是放射性同位素示踪方法的根本所在 (陈道公等，1994)。
    示踪的标准参考物质或参考点一般选用平均地球 (未分异地球)的现代值、原始值，

或者将地球看作是封闭的单阶段体系，取不同时期单阶段演化值。这些值中的一部分通过

球粒陨石、玄武质球粒陨石和陨硫铁等的研究确定，还有一些现代值不能直接从陨石获

得，而要通过地球物理和其他途径来确定。一些重要的参考数值列于表9. 2 0

表9.2 地球参考系中其些重要的参考数据

同位素 } 平均现代值 原始值

87 Sr/吮r 一
1           0.7014一0.7047 0.69898

143 Nd/'04 Nd 0.512638 0.50682

mw n6Hf 0.28286

206 Pb/200 Pb 17.33~17.51 9.307

2m Pb/04 Pb 15.33~15.43 10.294

208 Pb/204 Pb 37.47 -37.62 29.476

Rb 0. 67 ppm

Sr 21ppm

Sm 0. 23ppm

Nd 0. 97ppm

87 Rb/16 Sr 0.839

147 Sm/'" Nd 0.1965

协 7.8-7.95

(据陈道公等，1994)

    以整个地球作为参考系的示踪同位素相对偏差的表示方法有以下3种:

    1) e;值:直接表示测定的样品体系同位素组成Im与平均地球IE的相对偏差，它可

以用样品的现代值进行比较，记为 0E1，也可以用样品的形成时间!时的初始同位素组成和
t时的全球平均值进行比较，记作 tE1。分别有:

                        E卜 [(礁/嵘)一1」xN (9.3)

                          二卜 仁( -m/ÌE)一1]  xN                        (9.4)
式中:N为放大倍数，有的用10000(常见于Nd, Sr同位素)，有的用1000(常见于Pb
同位素等)。

    2) A(P/D,)或f(P/D,f值:现存放射性母体同位素量P与子体元素中一种没有放射成因积
累的稳定同位素量D。构成的P/D。比值的相对偏差为△(P/Ds )，反映了岩石在历史上平均的
(P/D.) m值和平均全球值 (P/D. ):值的相对偏差。它可以是岩石中现在的直接测定值

(P/Da )篮与地球的现代值的相对偏差，有:

                  △尽。。)=(P/Dg) 0,/(P/Da)E一1=厂P/D,)                            (9.5)
    也可以是岩石形成后t时间内 (P/Ds) m平均值与地球的现代值的相对偏差:
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                  AL(P/De )=(P/Dg)盆/(P/De)E一1 =f (,PlD,)                        (9.6)
    也可以取整个地球年龄T时间内 (P/Ds)。平均值与地球的现代值的相对偏差:

                  △称。。)=(P/D,)T/m(P/D.)E一1袱TP/De)                            (9.7)
    3)地球模式年龄比较法:在不同的同位素体系进行对比时，由于:① 衰变常数大小

不同，②地球平均母子体比值的大小不同，③母子体的分异程度和经历时间的不同，使

应用衅P/D,，和et值都难以统一到同一个尺度上来。解决这个问题的办法是:将它们都计算
成单阶段地球模式年龄Tmo

                      Tm=1/A·In[(Im一IE)/(P/D,)+1] (9.8)
取Tm与真实的地球年龄的绝对偏差△Tm进行比较，不同的同位素体系比值变成了同一时

间的量纲。图9.10清楚地表示了△(P/D,)或f(P/Dp)值和TM值的意义。

IE卜/A}\

                图9.10 放射成因同位素示踪表示方法及有关参数物理意义

                              (据中国科学院地球化学研究所，1998)

礁为样品的同位素组成测定值，程为现代地球平均值;(P/D,)E为地球平均母子体比值，(P/D, )盖为从

4.57G。前的平均地球同位素组成演化到奋所要求的母子体比值，(P/D,片为样品测定的母子体比值，
                                    a为样品从原始地慢派生的时间

9.2.2.2 稳定同位素示踪

    稳定同位素丰度发生变化的主要原因是同位素的分馏作用，即在一定的地球化学条件

下物质中的轻同位素和重同位素分配发生变化，造成一部分物质富集轻同位素，另一部分
富集重同位素。根据稳定同位素丰度的变化就可以反推地质过程中的地球化学条件及其

变化。

    在实际应用中，要注意运用好同位素分馏系数、同位素标准和同位素富集系数。

    (1)同位素分馏系数

    单位物质中某元素的重同位素和轻同位素的原子数之比称为该元素的同位素比值Ro

在体系的同位素达到平衡的条件下，经过同位素分馏之后，该元素在一种物质中的同位素

比值与另一种物质中的相应同位素比值的商，称为该元素在两种不同物质中的同位素分馏

系数a.

    在A和B两种物质中，某元素的同位素比值分别为R，和RB，则同位素分馏系数a为:
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                        ('A - B= (RAIRB)或aB-，二(RB/RA)                  (9.9)

一般来说，a值为接近1的一个数字，离1愈远，同位素分馏愈大。a=1表示物质间无同

位素分馏。R值可通过研究对象的同位素测定而获得。由于a值与体系的物理化学条件密

切相关，也可通过实验过程确定a值。把R值和a值联系起来，可用来示踪地质过程的物

理化学条件。

    (2)同位素标准

    在稳定同位素地球化学研究中，人们感兴趣的是物质同位素比值的微小变化，而不是

绝对值的大小，同时为了便于进行比较，物质的同位素组成除了用同位素比值R表示外，
更常用S值表示，其定义为:

S= Ra{些
LR 一小1000(%·) (9.10)

    它表示了样品中两种同位素比值相对于某一标准的对应比值的相对千分差。当s值大于

零时，表示样品的重同位素比标准富集，小于零时则相反。由于样品的s值总是相对于某个
标准而言的，同一物质，比较的标准不同，其s值也不同。所以对样品同位素组成进行对

比，必须采用同一标准，或者将各实验室的数据换算成国际公认的统一标准才能进行对比。

    目前国际上公认的标准主要是:

    1) SMOW (Standard Mean Ocean Water):以标准太平洋水的D/H = 156 x 10-6和

180/160 =2005 X 10-6的量值作为氢、氧同位素标准，根据定义，其SD二0,扩。=00

    2) NBS一1 (National Standard Bureau):美国Potomac河的蒸馏水，其 D/H = 149 x

to-6' 18o/16o=1989 x 10 -6，以SMOW为标准，其SD=一47.1%0, 5110=一7.89%00
    3) PDB (Peedee Belemnitella ):美国南卡罗莱纳州白AK系皮狄组地层中的美洲拟箭

石，用作碳同位素标准。其，3 C/12 C =1123. 72 x 10一，,110/160 =2067. 1 X 10-6。根据定义，
其S13C =0，相对于SMOW，其5110 =30. 86%00

    4) CDT (Canyon Diablo Troilite):美国亚利桑那州迪亚布格峡谷中铁陨石中的陨硫铁

用作硫同位索标准，其14S/12S =4500. 45 x 10一’，534S = 0',
    除此之外，还有一些其他氢、氧、碳、硫标准，例如，v一SMOW, SLAP, NBS一28，

NBS一18，LTB一1等。

    不同标准之间S值的关系可进行如下换算，设X,A,B分别为待测样和两个标准，则

根据8值的定义得:

                    sX-A =8X-B +8。一，+8X-B " 8。一，x10一， (9.11)
式中:风_，，45X-BI 15B-A分别为样品X对标准A，样品X对标准B以及标准B对标准A的8值。
    (3)同位素富集系数

    同位素达到平衡时，两种不同化合物A和B的同类同位素组成8值的差，称为同位素

富集系数 (人-B ):

                                  A A-B=瓦一8,                           (9.12)

    对于同一元素的一系列化合物而言，其富集系数有简单的加和关系:

                                  △，一。- IAA-B+△*。 (9.13)

    同位素富集系数与同位素分馏系数的关系是:

                lna - = In (1 +3, x 10ae 一，)一1n(1 +8B x 10一，) (9.14)
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当SA x 10一，，3, x 10一，}<l时，可简化为
1000 In.,。二BA一S。二AA-B (9.15)

9.3 地球化学示踪应用

    微量元素地球化学示踪和同位素地球示踪在地质作用过程研究中发挥了巨大的作用，

既有大量经典的成功示例，也有许多新的进展。例如沉积岩构造环境和源区判别、岩浆岩

成因及源区成分判别、岩浆岩构造环境判别、岩浆岩成岩作用定量模型研究、变质岩原岩

恢复、矿床成因及地质体含矿性的判别、古海洋温度计、成矿流体来源示踪等等。

9.3.1 微量元素示踪应用

9.3.1.1 沉积岩构造环境和源区判别

    沉积岩物质来源和构造环境研究中，微量元素地球化学示踪可以发挥较大作用。一般

采用沉积岩中稳定副矿物的微量元素地球化学示踪研究和沉积岩全岩的微量元素地球化学

示踪研究 (赵振华，1997;蔡观强等，2006)。

    (1)沉积岩中稳定副矿物的微量元素
    沉积岩石砂岩中分布较广和最稳定的副矿物是错石和钦铁矿。沉积物的源岩物质从物

源区到沉积地点，经过了风化、剥蚀、搬运和成岩作用等一系列地质过程。由于副矿物的

稳定，其中的微量元素含量也是稳定的，不受蚀变等作用的影响。这两种副矿物中的某些

微量元素或微量元素组合，是探讨砂岩物质来源较为理想的 “示踪剂”。例如，错石中

Zr/Hf,钦铁矿中Cr, Ni, V, Cu, Mn等元素均是源区的灵敏示踪剂。

    (2)沉积岩全岩的微量元素

    陆源碎屑沉积岩的化学组成在一定程度上反映了物源的化学组成。选择一些在陆源碎

屑物的风化、剥蚀、搬运和成岩作用等一系列地质过程中具有较低活动性的元素，例如

REE, Th, Sc, Co, Cr等，可以指示沉积岩的物源性质。不同类型源岩由于其化学成分不

同，其主量元素、微量元素含量和元素比值等地球化学参数存在差别。如La和Th相对富

集在长英质岩石中，而Sc, Co, Cr, Ni等过渡元素则在镁铁质岩石 (如辉长岩、玄武岩

等)中含量高，La/Sc, Sc/Th, Cr/Th, Co/Th等比值在花岗岩、安山岩、镁铁质岩石以
及地壳的不同部位都存在差异 (表9.3) 0

表9.3 不同类型岩石的元素比值

元素比值 花岗岩 安山岩 蛇绿岩 基性砂岩 硅质砂岩 UCC LCC OC

La/Sc 8.0 0.9 0.25 0.4~1.1 2.5~1.6 2.7 0.30 0.10

Sc/Th 0.28 4.65 56 20-25 0.05~1.2 1.0 34 1.73

Cr/Th 0.科 9077 410 22~100 0. 5-7.7 3. 3 222 1227

Co/Th 0.17 4.65 70 7. 1 -8.3 0.22~1.5 0.9 33 214

Eu/Eu' 0.34 0.66 1.00 0.61 1.07 1.02

                                        (据McLennan S M, Taylor S R, 1983，转引自蔡观强等，2006)

注:UCC为大陆上地壳;LCC为大陆下地壳;OC为洋壳;Eu/Eu' =2EUN/(SMN+GdN)o
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沉积岩石中的微量元素B, V, Ga

dov'0+/
淡水区

B / \Rb

图9.11 区分海相与淡水相的稼一硼一枷图解

              (据Degens, 1958)

Rb, Sr, Ba, Ca, Rb, K, Ni等可以示踪海相和

淡水相沉积环境。现代海水中B含量为4.7 x

10-6，淡水中一般不含B，内陆盐湖中硼含量较
高。Potter等 (1963)利用钒、硼含量区分海相

与淡水相。Degens (1958)曾用硼、稼、铆含量

关系来区分海相与淡水相沉积岩 (图9.11)。由
于Sr比Ba迁移能力强，淡水与海水相混时，Ba

易成BaSO,沉淀，因此，在淡水沉积岩石中Sr/
Ba<1，而在海相沉积岩石中Sr/Ba > 1。湖相和

河相沉积岩石的微量元素以Sr/Ca值低为特征，

海相沉积岩石的微量元素Sr/Ca值则较高。沉积

岩石中的Rb/K值和V/Ni值，海相沉积均高于

                                    淡水相沉积 (赵振华，1997)。

9.3.1.2 岩浆岩成岩演化与构造环境示踪

    微量元素地球化学示踪在研究岩浆形成和演

化、岩浆源区成分判别等方面起了重要的作用。通常采用不同形式的图解和地球化学参数

探讨火成岩问题 (周新民，1996)。地球化学示踪时，可以选择不同地球化学行为的元素

对作图，如Rb一Sr, Sr一Ba, K一Rb, S:一Ce, U一Th, Cr一Y, Ti一Zr等。由于元素在岩

浆作用过程中的丰度变化很小或很大，因此，元素一元素关系图在判别岩浆成因及演化时

往往有一定的限制。更多的是采用元素比值图解法。选择作比值的元素应是地球化学性质

相似或同位素子体与母体的元素。常用的元素比值有:K/Rb, K/Cs, K/Th, K/Tl, Rb/

Sr, Rb/Cs，Sr/Ba, Sc/Sr, Sc/Ba, Sr/Ca，Ba/Ca，Nb/Ta，Nb/U，U/Th，Zr/Hf, Ta/

Hf, Th/Ta, Th/Hf, La/Sm，La/Nd，La/Ce，Ce/Nd，La/Yb，Gd/Yb，Pd/Ir, Pt/Pd等。

    用上述任意两对元素比值对 (U/V )和 (X/Y)组合，作出元素比值对元素比值的协

变图。在协变图上一般有直线、曲线和幂曲线，对应于不同的成岩过程 (表9. 4 ) o

    根据岩浆岩的微量元素地球化学特征判别岩浆形成的大地构造环境和岩浆源区的化学

性质在20世纪80年代发展很快，提出了许多判别理论和方法。这些方法集中在对地壳中

分布最广泛的玄武岩质岩浆岩和花岗质岩浆岩的判别。适合玄武质岩浆岩判别的主要有:

Ti/100一Yx3一Zr三角图 (Pearce J. A. et al., 1973 ) , Th一Hf/3一Ta三角图 (Wood

D. A. et al., 1979) , Th/Rb一Ta/Rb关系图 (Pearce J. A.，1982), Th/La一Ta/La关系图

( Loubet M. et al., 1988)等。适合于酸性岩的主要有:Rb一Y + Nd, Rb一Yb + Ta, Ta -

Yb, Y一Yb关系图 (Pearce J. A. et al., 1984 ) , Tb一Rb/100一Ta三角图 (Thleblement

D. et al., 1990)等。这些方法的判别标志大多是根据对大洋环境的研究建立的，能够较好

地判别出大洋环境下岩浆源区的大地构造环境，但不能很好地解决大陆及洋陆结合带这种

复杂构造环境的岩浆源区的判别。近年来，汪云亮和张成江等根据世界典型大地构造环境

区岩浆岩系的Th和Ta及Hf最新数据，提出了岩浆源区大地构造环境判别的Th/Hf一Ta/

Hf关系图，并讨论了不同地质条件下岩浆岩系地球化学演化及其源区构造环境的判别方

法。对大陆及洋陆结合带构造环境的岩浆源区判别起了一定的促进作用 (Zhang et al. ,
1996;张成江等，1996, 1999)。
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表9.4 不同成岩过程的微.元紊协变图形组合

成岩方式
坐标与协变图形

(U/V)一(X/Y) Y一X (X/Y)一X (U/Y)一(X/Y) (X/V)一(X/Y)

分离结晶作用 幂曲线 幂曲线 幂曲线 幕曲线 幂曲线

平衡结晶作用 双曲线 双曲线 双曲线 双曲线 直线

批式熔融作用 双曲线 双曲线 直线 双曲线 直线

分离熔融作用 幂曲线 幂曲线 幂曲线 幕曲线 幂曲线

聚集熔融作用 近直线 近直线 近双曲线 近双曲线 近双曲线

混合作用 双曲线 直线 双曲线 直线 双曲线

  (U/V)和 (X/Y)代表任意两对元素对。 (据周新民，1996)

    张成江等人 (2000)将兰坪盆地及东侧主要岩浆岩体 (皂角场岩体、老君山岩体、

永平岩体)样品点投到Pearce等人 (1984)给出的Ta一Yb图解上 (图9.12 (a) )，样品
点落在火山弧和同碰撞区域，以火山弧区域为主;将样品点投到Pearce等人 (1984)给

出的Rb一Yb十Ta图解上 (图9.12 (b) )，样品点同样落在火山弧和同碰撞区域，但以同
碰撞区域为主。综合这两方面的结果，可以初步认为兰坪盆地内主要岩体为裂陷槽环境的

产物，暗示了慢源岩浆沿深大断裂侵人的特点，另外，可以反映出喜马拉雅构造岩浆活动

时期盆地处于不稳定的状态。
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( a) Ta一Yb构造岩浆环境判别图

                  图9.

1一粗面岩;2一正长斑岩;

        (b) Rb一Yb + Ta构造岩浆环境判别图

构造环境判别

3一石英正长斑岩;4一辉长岩;5一辉石

Syn一COLD一同碰撞花岗岩;VAG一火山弧花岗岩;WPG一板内花岗岩;ORG-一洋脊花岗岩

9.3.1.3 变质岩原岩恢复

    确定变质作用前岩石的微量元素组成是较困难的，只可能比较变质的和未变质岩石中

同一种微量元素的变化。恢复变质岩原岩时，一般是选择在不同级别变质作用过程中不活

泼的或惰性微量元素，而将随变质作用进行其浓度呈有规律变化的元素作为变质作用特征
的标志。常用的判别图解有:TiO2 一Si02, Zr/TiO:一Ni, La/Yb一REE, Zr一MgO, Cr -

TiO2 ，Cr一Mg，Ni一Mg，Si02一Zr/TiO2 ，Si02一Nb/Y，Zr/Ti02一Nb/Y，Zr/TiO2 一Ce，

Zr/Ti0:一Ga, G&/Sc一Nb/Y等 (图9.13至图9.15)(赵振华，1997),,
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图9.巧 角闪岩与沉积岩的稀土元素组成

I一角闪岩区;II一砂质岩和杂砂岩;2一页岩和泥质岩;W一碳酸盐岩区

9.3.1.4 地质体含矿性评价

    微量元素地球化学示踪在地质体含矿性评价中应用较广。含矿与不含矿地质体的区分

是找矿和勘探工作中最感兴趣的问题。目前用于这一目的的地球化学方法主要有全岩地球

化学法、矿物一地球化学法和数理统计 (多元统计)方法。无论哪种方法，其基本前提是
有大量精确的分析数据，其中微量元素分析数据又是最重要的依据之一 (赵振华，1997) o

    (1)全岩地球化学法

    在火成岩含矿性评价中除应用常量造岩元素外 (如酸碱度和基性度)，微量元素应用

最为广泛，其中包括成矿元素，因为许多成矿元素在地质体中实际上也呈微量元素存在。

赵振华 (1997)在对我国阿尔泰地区花岗岩类进行含矿性评价时运用了此方法 (图

9.16)，可以看出，该区白云母碱长花岗岩及二云母钾长花岗岩全部落人含矿区或潜在含

矿区内，与实际地质情况相符。

    产于广东贵东花岗岩岩体东端的337铀矿是一个典型的热液铀矿床。矿床所在区域出露

有燕山期花岗岩和寒武系浅变质岩。选择了典型的矿石样品、贵东花岗岩岩体不同期岩石、

寒武系浅变质岩样品，分析了全岩和矿石的REE成分，作出了337铀矿床岩石和矿石的REE
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                      图9.16 阿尔泰花岗岩类含矿性判别

                                (据赵振华，1997)

I一不含矿岩体区;II一矿化 (古矿有限)岩体区;III一含矿岩体区，III一 潜在含矿区，III,一含矿区

组成模式图 (图9.17)。从图上可以看出，铀矿石的REE组成模式和贵东花岗岩体岩石的
REE组成模式非常接近，与寒武系浅变质岩石的组成模式明显不同。结合其他证据分析后判

断贵东花岗岩体可能提供了铀源，是含铀的花岗岩岩体 (倪师军，1987) o

岩石(矿脉)/球粒陨石

La  Ce  Pr  Nd Pm Sm Eu  Gd Tb Dy Ho  Er Tm Yb Lu  Y

                    图9.17  337铀矿床岩石和矿石的REE组成模式

1一燕山第一期花岗岩;2-燕山第三期第三阶段电气石化花岗岩;3一寒武系浅变质岩;4一铀矿石I; 5-燕

          山第三期第三阶段细粒白云母花岗岩;6一铀矿石II; 7-燕山第三期第二阶段花岗岩
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    (2)矿物一地球化学法

    为了了解岩体和脉体的含矿性，对岩体和脉体中矿物的微量元素地球化学研究成果非常

之多。岩体方面研究得最多的是花岗岩石中的黑云母、钾长石、石英等矿物。脉体研究则注

重石英、方解石、长石、萤石、磷灰石等矿物中的微量元素。现已证实，石英的K/Rb和

REE，方解石、萤石的Th/La一Tb/Ca和Yb/Ca一Yb/La关系具有重要的成因意义。通过黄

铁矿、方铅矿、闪锌矿等矿石矿物中的微量元素研究，如黄铁矿的Co/Ni和S/Se比值，方铅

矿中的Re和Se，黑钨矿的Nb和Ta等的研究，可以探讨成矿物质的来源 (赵振华，1997) o

    302铀矿床是一个垂幅大于千米的热液铀矿床。利用矿石中的微晶石英成分可以研究

该铀矿床的垂直分带。在矿床不同垂深部位采集了18个微晶石英样品，作出了Al一K-

Na, K一Na一Ca, Al一(K+Na+Li)和Al一(Ca+Zn+Fe+Mg+Cu)一(K+Na+Li)的4

个三角图解 (图9.18)。铀矿床上、中、下三个部位的微晶石英杂质组分各自有一个聚点

区，互不重叠，呈现出比较直观的矿床垂直分带。非常有意思的是，在华南铀成矿区的另

一个花岗岩型铀矿床下部采集到的两个微晶石英样品的杂质组分在这4个三角图中的投影

也落在矿床下部投影区 (倪师军等，1992) 0

x     a   e   ox   a0
Na Na

遥立压e+x     a  xa                                   }x  a    ex e0
K+Na+Li                     Ca Ca+Zn+Fe+Mg+Cu                                          K+Na+Li

回 1 回 2 困 3 口 4

                    图9.18 微晶石英杂质组分 (10一“)三角图解

1-302铀矿床下部样品 (海拔一420一 210m);2一铀矿床中部样品 (海拔-200一 Om);3一铀矿

                    床上部样品 (海拔250一500m);4一另一铀矿床下部样品

    电气石中微量元素含量一般反映源岩或矿床中这些元素的富集程度。如块状硫化物矿

床中电气石一般含较高的Cu, Pb, Zn和Ag，含锡的块状硫化物矿床和花岗岩浆热液锡矿
床中电气石具有较高的Sn。大厂锡多金属矿床与层状矿体共生的层纹状电气石和与花岗岩
有关的脉状电气石具有完全不同的U一Th和Zr一Hf元素分布模型 (图9.19)。层纹状电

气石比脉状电气石含较高的Sn, Cs, Sc和V，但Li, Mn, Co, Zn, Sr和Ba含量较低

(蒋少涌等，2000a)。
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图9.19 大厂锡多金属矿床中两类电气石的U一Th ( a )和Zr一Hf (b)含量关系图

                                (据蒋少涌等，2000x)

                            O层纹状电气石;口脉状电气石

    (3)多元统计方法

    对岩体、地层、脉体、矿体、矿石等进行成分分析，在取得大量化学分析和微量元素分析

数据基础上，可以进行多元统计分析来辅助判断地质体的含矿性或成岩成矿物质来源。一般来

说，有元素的含量频率分布形式、多元回归、因子分析、群分析、判别分析等。

    根据矿石、岩石的REE成分，可以采用对应分析方法来研究花岗岩体的含矿性。在

贵东花岗岩体337铀矿床岩石和矿石的REE成分对应分析图上 (图9.20)，两个铀矿石样

品 (N一9, N一10)与燕山第三期第三阶段细粒白云母花岗岩 (N一3)、正长岩 (N一6),

伟晶岩 (N一7)及燕山第三期第三阶段电气石化花岗岩 (N一11)落在同一区域，说明铀

矿成矿与岩浆演化晚期的花岗岩 (燕山第三期第三阶段花岗岩以及更晚期的正长岩脉伟晶

岩脉等)关系密切。另外也可以看出，铀与中到重组的稀土元素Sm, Gd, Ho, Tm, Lu
等元素也有密切的关系 (倪师军，1987)0

W (R,)/102(W /Q,)/102

(R2)/102(W/Q2)/l02

                  图9.20  337铀矿床岩石和矿石的REE成分对应分析图

N一1;燕山第一期花岗岩;N-2:燕山第三期第二阶段花岗岩;N一3;燕山第三期第三阶段细粒白云母花

岗岩;N一4:辉绿岩;N-5:辉绿粉岩;N一6:正长岩;N一7:伟晶岩;N一S:细伟晶岩;N一9:铀矿石I;

      N一10:铀矿石11; N一11:燕山第三期第三阶段电气石化花岗岩;N一12:寒武系浅变质岩
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9.3.1.5 古海洋温度计

    根据共生矿物间微量元素分配系数与温度、压力的关系，已有人提出了微量元素地质

温度计和微量元素地质压力计。

    通过珊瑚的Sr一U体系建立古海洋温度计是一个很好的研究例子。边缘海沉积物及珊

瑚等的微量元素和同位素地球化学示踪古海洋温度，为探讨全球变化提供了重要依据。珊

瑚具有与树木类似的年轮，其定年分辨率可达到一周或数天。珊瑚中微量元素在珊瑚形成

(钙化)过程中直接从海水进人珊瑚骨骼中，其含量由微量元素在海水和珊瑚 (文石)之

间的分配系数以及海水中这些元素的浓度所决定，而微量元素的分配系数主要受温度控

制，因此，珊瑚中微量元素成为灵敏的温度计。Sr/Ca温度计超过同位素方法，Sr/Ca,

Ba/Ca, Cd/Ca, Pb/Ca, Mn/Ca等比值是海洋气候环境变化的灵敏指标，显示盐度、水均

衡、径流、人为输入、营养循环等特征。有孔虫壳体的Cd/Ca和硅藻壳体中的Ba/Si值可

以反映古生产力。如青海湖近代沉积物岩心中介形虫壳体的Mg/Ca和Sr/Ca值反映了湖区
1.2万年以来气候的变化 (赵振华，2005)0

    韦刚键等 (1998a)用ID一ICP一MS技术测定了南海北部28个滨海珊瑚样品中微量

U，建立了南海北部近岸海域的珊瑚U/Ca温度计，计算海洋表面平均温度T的关系式为

                T(-C )=[ (75.4士3.0)一(41.1士1.37)]x106(RU,cg)         (9.16)

式中:Raic。为珊瑚中U/Ca原子比。以此关系式获得了南海北部海洋表面的平均温度变

化 (图9.21)，该温度计精度为t0. 5̀C o U/Ca温度计优点是灵敏度高，相对变化率为

(一2一一4)%/̀C。

    与此类似的还有Sr/Ca和lirl岁Ca温度计。Sr/Ca比值随温度变化很小，相对变化率为
一0. 75%/̀C，因此需要用高精度分析法ID一ICP一MS。珊瑚吨 含量比较高 (约1000 ug/g)，

可用ICP一MS精确测定。韦刚健等 (1998b)测定了南海北部滨海珊瑚的高分辨Mg/Ca温
度计。

          Mg/Ca=(10.25土0. 40) x 10-ST(℃)+(0.002001土。.000100)     (9.17)

该温度计精度为士0.4一土0. s cC，适用范围20 - 32-C o
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图9.21 珊瑚 U/Ca比值与月平均表层海水温度 (SST)的对应关系

                          (据赵振华，2005)
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9.3.1.6 成矿流体来源示踪

    根据微量元素示踪还可以探索流体来源。

    李泽琴等 (2002)应用流体包裹体滤液分析方法，测定了川滇7个MVT铅锌矿床成

矿流体的Na, Cl, Br含量，结果表明成矿流体的Na/Br和C1/Br的平均值分别为185和

73，并与高度蒸发浓缩残留海水的Na/Br和CI/Br相近 (图9.22)。成矿流体的Na和C1

含量呈正相关，在1gNa一1gcl图解中呈线性分布。根据这些事实以及矿床地质特征，认为
原始成矿卤水起源于蒸发浓缩的残留海水，原始含矿卤水与富含有机质的大气降水混合导

致矿质沉淀而成矿。
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图9.22 川滇MVT铅锌矿床成矿流体Na/Br一C1/Br相关图
    1一岩盐溶解形成的含矿卤水区;n一海水蒸发形成的含矿卤水

口为海水成分投影点;.为川滇7个MVT铅锌矿成矿流体成分投影点

9.3.1.7 氧化还原状态分析

    利用变价元素不同价态的比值 (如Eu 3+一Eu 2+U   , Ce4十一Ce3+，    U6+一u4十，VS+一V3+

Fe3+一Fee+等)，可确定系统的氧化还原状态。
    在判断沉积物形成环境的氧化还原条件方面，变价元素不同价态的比值可以用于判断

沉积物形成环境的氧化还原条件，变价元素不同价态的比值可以用于判断沼泽湿地的沉积

环境的氧化还原状态。一般采用古氧相 (paleo-oxygenation facies)的概念。目前常用的较
为可靠的判断沼泽湿地古氧相地球化学判别标志有V/Cr, Ni/Co, Ni/V和V/ (V + Ni)等

(王国平等，2006) 0
    也可以使用有机碳和有机硫含量比值 (C/S)、黄铁矿矿化程度 (DOP), U/Th比值

及自生铀含量 (AU)、各种痕量元素比值，如V/Cr, Ni/Co, Ni/V和 (Cu + Mo) /Zn等

来研究沉积岩石沉积环境的古氧相 (施春华等，2001)。古氧相的各种地球化学指标汇总

于表9.5。施春华等 (2001)研究了广西来宾铁桥剖面栖霞组的沉积环境。对岩石微量元

素含量、黄铁矿矿化程度的DOP值、痕量元素V/Cr, Ni/Co, U/Th, V/(V + Ni)等比值

的研究结果显示，研究区具有缺氧沉积成因的地球化学特征，是由温度引起的季节性

贫氧。
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表，.5 古氧相地球化学指标对比

古氧相 溶氧量/(a·L一’) DOP U/Th AU/10一a V/Cr Ni/Co

厌 氧

极贫氧

出现黄铁矿

0.0-0.2
>0. 75 >1.25 >12.00 >4. 25 > 7. 00

贫氧 0.2-2.0 0.42-0.75 1.25-0.75 12.00一5.00 4.25.2.00 7.00-5.00

富氧 >2.0 <0.42 <0. 75 <5} 00 < 2. 00 <5.00

注:DOP:黄铁矿矿化程度:AU:自生铀含量。 (据施春华等，2001)

    近年来，氧化还原敏感性微量元素 (Redox Sensitive Elements，简称RSE)的应用较

多。RSE主要包括U, Cd, V, Mo, Cu, Ni, Pb等，这些元素在氧化性海水和在还原状

态沉积物孔隙水中的溶解度明显不同，在海洋环境研究中具有环境指示意义 (许淑梅等，

2007)等。

    长江口外底层水缺氧区的存在有可能会导致水体中溶解态的氧化还原敏感性元素U,

Cd, V, Mo, Cu, Ni, Pb等在沉积物中的自生沉淀富集。张晓东等 (2005)对长江口外

底层沉积物的研究表明;在水溶解氧含量正常区基本没有RSE的自生沉淀富集，沉积物中

RSE的分布明显地受 “粒控效应”的制约。在缺氧区，RSE的分布主要受氧化还原环境

的影响而不受 “粒控效应”的制约。另外，缺氧程度的不同也会导致沉积物中富集不同
的RSEo

9.3.2 同位素示踪应用示例

    同位素地球化学示踪的典型示例非常多，下面列举几个常见的应用示例。

9.3.2.1 氢、氧同位素示踪

    在水循环系统的研究中，发现大气降水的同位素分馏规律，即全球性大气降水方程:

SD = 8护0+10，以及雨水的同位素温度效应、季节性效应、纬度效应、大陆效应等;确

定了海水、卤水等水体的同位素组成范围，进而在水的循环系统动态 (即地表水、地下水

和大气降水的循环关系)方面取得了重要成果，同时在水源组成、径流形成机制及水文规

律方面也获得积极进展。通过冰岩心的同位素研究，得到了自威斯康星冰期以来的古气

候、古温度、古环境的系统资料。

    W. Dansgaard (1984)提出了氖过量参数 (d)的概念，并定义为:
                                d=SD一83 '80                           (9.18)

d值的大小，相当于该地区的大气降水斜率 (OSD/OS'8 0)为8时的截距值。不同地区的

大气降水的d值，可以较直观地反映该地区大气降水蒸发、凝结过程的不平衡程度。d值

实际上是一个大气降水的重要的综合环境因素指标。

    尹观等人 (2001)’研究了四川九寨沟和冶勒地区各种水体的氖过量参数 (d)。研究

表明，四川九寨沟部分水体丰水季节地表径流各采样点水的d值多接近于10,氛含量在

20Tu左右，d和氖含量总体变化不大，反映出径流成分以大气降水为主。在旱季，由于直

接降雨很少，径流中岩溶地下水的补人量相对增加，溪流各采样点水的d值和氖含量均有

变化，个别采样点水的d值分别降至4.46和5.10,氖含量也分别为14Tu和15Tu，反映
径流中岩溶水补人量的增加。这一地区的泉水也显示出同样的特点:在丰水期和枯水期，

  208



长海大泉水的d值分别为4.16和3.64,氖含量均为15Tu，是典型岩溶水的特征。经仔细

分析，还可发现这些水体的d值与氖含量均呈正相关规律变化 (图9.23)。四川冶勒地区
承压水和泉水的d值与氖含量也有明显的区别，是非常好的示踪指示物。同样，冶勒地区

承压水和泉水的d值与氖含量也呈正相关规律变化 (图9.24)。

. 1 ▲ 2
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产

2
自

\

▲ 1 .2 +3

+

12卜 .

14     16

图9.23 四川九寨沟部分水体的d值与氖含量

                (T)值关系

图9.24

1一旱季径流;2一雨季径流;3一泉水

10     20     30     40     50

              T/Tu

冶勒地区部分水体的d值与氖含量

      (T)值关系
    1一承压水;2一泉水

    尹观等人 (2001)的研究还表明:①源于大气降水的地下水的氛过量参数的演化是

以当地大气降水为基础，通过地下含水层内的水一岩氧同位素交换，随交换程度的增加而

降低。在同一地下含水层内，水的氛过量参数d的演化是地下水滞留时间 (约 的函数。

②在同一地下含水层内，从补给区到排泄区水的d值逐渐降低，二者之间水的d值差异越

大，表明水在含水层内滞留的时间越长，径流的速度越慢。相反，滞留时间短，径流速度
快。地下含水层内水的d值从高到低的梯度变化，指示了地下水径流的方向。

9.3.2.2 碳同位素示踪

    尽管碳同位素用于物源示踪的准确性开始被人怀疑，但至今仍被广泛用于指示油气来

源、运移演化、热液矿床的成矿物质来源、全球变化等问题。在研究热液矿床成矿流体来

源时，碳同位素常与氧同位素体系综合作用。不同来源的碳同位素组成范围具重叠特征。

在金矿床研究中发现，碳同位素组成不仅位于典型的深源碳的同位素组成范围内，而且与

沉积岩和变质岩碳的组成很难区分。碳同位素的物源示踪应建立在同位素体系的演化以及

具体成矿环境分析的基础上，而不应是简单的对比，成矿体系中碳 (氧)同位素的演化不

仅可以提供成矿物源的信息，而且对成矿过程、成矿方式的研究具有重要意义。天然气运

移时气体同位素组成的变化及其对天然气运移的示踪具有一定的意义。可以利用天然气乙

烷碳同位素与烃源岩酸解气乙烷碳同位素的可比性进行气源对比，追踪天然气的来源，
碳、氧同位素结合追踪油气物源将更为有效 (倪师军等，1999) 0

    胡瑞忠等 ((1993)研究了华南花岗岩型铀矿床成矿热液中I C02的来源。通过火山气

体中的co,，流体包裹体中的CO:和华南花岗岩型铀矿床成矿热液中I CO:的碳同位素研
究 (图9.25)，结合其他地质地球化学证据，得出了华南花岗岩型铀矿床成矿热液中

ICO，的同位素组成是典型的慢源碳或岩浆碳的结论。
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图9.25 慢源火山气体及岩浆岩内流体包裹体中CO:的护C值

                      (据胡瑞忠等，1993)

1一火山弧玄武岩;2一洋岛玄武岩;3一洋中脊玄武岩;4一洋中脊玄武岩;5一花岗微晶岩;6一橄榄石斑

                          晶;7一华南花岗岩型铀矿床成矿热液中C02

9.3.2.3 硅同位素示踪

    硅是地壳中分布最广的元素之一，石英是最主要的造岩矿物，很多热液矿床中均发生

硅化，而且已经发现大量石英脉型热液矿床，因此，研究硅的来源及其与流体成矿活动的

关系具有重要意义。硅同位素动力学分馏是引起硅同位素变化的最主要原因。热液活动带

来大量的硅质和成矿物质，由于温度下降及物理化学条件的变化，部分硅质和成矿物质首

先在喷口附近沉淀下来，形成海底黑烟囱、硅华和热水沉积成因硅质岩。不同成因的硅质

岩、粘土矿物等具有明显不同的硅同位素特征，而且这些特征不会在后来的变质、改造过

程中发生明显变化。因此，硅同位素已成为恢复变质原岩、示踪脉石英硅质来源、判别硅

质岩、粘土矿物等成因的重要手段之一。丁梯平在 《硅同位素地球化学》中讨论了一些层

状矿床和石英脉型矿床中硅同位素的组成及特征，硅华S30 Si:一3.4%。一0.2%o，脉石英

S30Si; 0.7%。一 1.5%o，硅化岩石3'oSi; 1. I %c - -0. 5%0，并指出硅同位素在指示成矿流
体来源、成矿物质来源及硅质的来源方面具有一定的实用价值 (倪师军等，1999)。
    刘显凡等 (1998)’对黔西南和桂西北微细粒浸染型金矿床的硅同位素的研究发现，硅

同位素的组成830 Si变化范围为:一0.4%o一0. 6%0，且围岩、矿石和热液硅化石英的硅同

位素组成特点不同，可以明显分开。根据硅同位素动力学分馏原理配合阴极发光和成矿年

龄判断，不同矿区和不同层位矿体中的硅化作用属同一成矿硅质流体所为。结合其他方面

的证据，认为硅质成矿流体主要来源于上地慢，成矿硅质流体在沿深大断裂主通道由深至

浅快速运移时，硅同位素发生了动力学分馏 (图9.26)，导致了不同围岩、矿石和热液硅
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化石英的硅同位素组成有所不同。
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              图9.26 研究区金矿围岩和成矿硅质流体硅同位素演化示意图

                                  (据刘显凡等，1998)

                      1一围岩曲线;2一成矿硅质流体曲线;3一粘土矿物曲线

T2勿+TZb一中三叠统边阳组和百蓬组钙质石英粉砂岩、粉砂质泥岩;C” 早石炭世岩关组弱蚀变玻屑凝

灰岩;P,‘一早二叠世 “大厂层”弱蚀变玄武岩角砾;几‘一晚二叠世 “大厂层”大隆组海绵骨针硅质岩

9.3.2.4 铅同位素示踪

    人们较早采用铅同位素进行成矿物质来源的研究，它也是研究成矿物质来源比较有效

的方法之一。现已建立了地球不同深度的铅同位素演化模式借以判断成矿物质的来源。根

据矿石矿物及围岩的铅同位素组成特征 (206 Pb/204 Pb)及Zartman铅构造模式示踪成矿物
质来源、研究矿床的成因机制、矿床的垂直分带等均具有积极意义。

    尚英男等 (2005)分析了成都市河道 (沙河、府河、南河)表层沉积物淤泥铅含量

特征及铅同位素丰度比的测定数据，结果表明铅含量变化范围是21.1一279 mg/kg，平均

值为65. 3 mg/kg，中值55. 2 mg/kg，统计标准差65.03，变异系数为0.996，说明河道表层
沉积物含量变化大。端元物质的铅同位素组成特征是燃煤的放射成因铅高于燃油，可以

示踪和鉴别成都市环境铅的污染来源。三河淤泥铅同位素组成均大多落在崔家店热电厂

降尘和华能热电厂燃煤飞灰的范围，沙河、府河有少数几个样品点落在燃煤铅 (崔家店

热电厂燃煤降尘)和柴油铅之间，其铅的来源可能是两者的混合。2006年，又分析了
成都市近地表大气尘样品铅及其同位素含量比，铅含量变化范围为 (119.76

1327.42) x 10 -6，均值为374.51 x 10-6，统计标准偏差为273.36，变异系数为0.73,

说明成都市近地表大气尘铅含量变化大。燃煤飞灰的放射性成因铅明显高于汽油和柴

油，可作为鉴别大气尘铅来源的证据 (图9.27)。铅同位素含量数据表明成都市近地表

大气尘的铅污染是复合污染源所致，其中，相对清洁区污染以建筑扬尘为主，中度污染

区是汽车尾气和扬尘的叠加作用，重污染区是燃煤飞灰汽车尾气和工业污染源的综合表

征 (尚英男等，2006) 0
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图9.27 成都市近地表大气尘和端元组分的铅同位素组成

                    (据尚英男等，2006)

    李献华等 (2002)对川西南关刀山花岗岩体大样品99 KD45的16个错石颗粒进行了

16个分析点的U一Pb同位素年龄分析，其中14个分析点在误差范围内有一致的2m Pb/

206 Pb , 206 Pb/238 U和207 Pb/235 U比值，其206 Pb/238 U年龄的加权平均值为 (857 1 13) Ma(28)

(图9.28)，示踪了关刀山花岗岩的结晶年龄。
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图9.28 关刀山岩体的错石U一Pb一致年龄图解

              (据李献华等，2002)

9. 3. 2. 5  Re一Os同位素示踪与定年

    近些年来，Re一Os同位素分析测试技术方法取得重大突破。Re一Os同位素在定年和
地球化学示踪两个方面的作用越来越大。

    利用Re一Os同位素可以对金属矿床中硫化物进行直接定年，目前，较常用的测定对

象是辉钥矿。采用辉钥矿的Re一0，定年，既有对十分古老的矿床的精确定年成功实例，

也有对十分年轻的矿床精确定年的成功实例 (蒋少涌等，2000b)。

    原始地慢贫放射成因同位素，具有较低的‘87 Os/ 188 Os比值和yo.( t)值。Yoso)值代表样
品Os同位素组成在某一特点时间:相对于当时球粒陨石平均值的Os同位素组成的百分

差异 (蒋少涌等，2000b)。地壳岩石则具有相对较高的”7 Os/188 Os比值和Yos(a)值。壳、

慢岩石具有不同的’87 Os/ 188 0s比值和yo.( t)值，这是探索矿床成矿物质来源的理论基础。
利用硫化物矿石的Re一Os同位素组成可以揭示岩浆成因Cu一Ni硫化物矿床、金矿床、

斑岩铜矿以及现代大洋底块状硫化物矿床的成矿物质来源，根据硫化物矿石和赋矿超基
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性岩石的Os同位素组成，可以估测不同来源物质在各矿床中所占的份额 (蒋少涌等，

2000b)。

9.3.2.6 碳酸盐的87Sr/"Sr比值示踪

    碳酸盐在大陆黄土堆积和深海沉积物中的含量分布一般在冰期时高而在间冰期时低，

说明碳酸盐在沉积物堆积中的溶解和沉淀结晶受不同生物气候环境变化的影响。陕西洛川

黑木沟黄土剖面中碳酸盐的17 Sr/g6 Sr比值从0.7104变化到0.7120,‘其中古土壤碳酸盐的
Sr同位素比值一般比黄土高。在剖面上，Sr同位素比值的变化显示人们所熟悉的100ka左

右的冰期一间冰期循环周期，而且与相同时期古海水的Sr同位素组成变化相似 (图

9.29)。这一研究结果说明黄土中碳酸盐的Sr同位素组成变化可以指示风化程度和古气候

的变化，古海水Sr同位素组成的周期变动主要是大陆地壳物质风化作用程度变化的结果

(刘丛强等，1999)。
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9.3.2.7 氧化还原敏感元素 (Se, Cr, Mo)稳定同位素

    自然界中各种无机过程 (氧化还原)和生物有机过程均能使氧化还原敏感元素Se, Cr,
M。产生同位素分馏。S。同位素在自然界中的变化最大，(S82/76SeNIST为一12.77%o-3.04%o; Cr

和M。同位素变化较小，扩3/52CrN1ST值为一0.07%。一0.37%0,护/95MOJMC值为一0.27%o一2. 65%o0
其中，硒同位素标准为NIST SRM一3149，铬同位素标准为NIST SRM一979,铝同位素标准为

Rochester JMC MO。近年来，由于表面热离子质谱 (TIMS )和多接收电感藕合等离子体质谱
(MC一ICP一MS)的应用，加上同位素分析方法的改进，氧化还原敏感元素 (Se, Cr, Mo)
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的稳定同位素地球化学得以快速发展。Se, Cr, M。同位素体系在热液矿床的物质来源、
形成过程及机理研究，环境元素毒性形态的污染指示检测、环境污染源示踪，古环境演

化示踪，海洋Mo循环示踪，海洋古氧化还原条件以及海洋中生物活动规律研究，地外
撞击事件示踪，太阳系和行星演化历史示踪研究等方面的应用越来越重要 (樊海峰等，

2007)。

，.3.3 微量元素一同位素联合示踪

    近些年来，原子序数低、相对原子质量小的 “轻”微量元素作为地球化学示踪剂的应

用越来越引起人们的关注。“轻”的微量元素主要有Li, Be, B, N等示踪剂，常常是元
素含量与同位素特征联合构建地球化学示踪体系。

    微量元素一同位素联合示踪的典型示例是Lio Li的原子序数3，两种同位素 (6 Li

和，Li)的丰度分别为7.52%和92.48%,, 20世纪90年代已建立了Li同位素高精度测量方
法。表9.6为不同类型岩石的Li和B元素含量及同位素组成 (赵振华，2005 ) o

表，.6 不同类型岩石的Li和B元素含f及同位素组成

岩石类型 Li/ (1Lg·9一’) 护 Li/%o 资料来源 B/( jig·9一’) S" B/%a 资料来源

洋中脊玄武岩 3一7 (5.5) 一4.7~ 一3.4
Sahoo等

Chan等
0.4-4 一6.5~ 一1.2 转引自蒋少涌

洋岛玄武岩 3-7 一6.6~ 一4.7 Decitre等 0.21 -2.37 14. 6~ +0.6

弧后盆地玄武岩 3~11 一2.9~ 一0.7 Decit，等 0.48一17. 8 一10~ +21

花岗岩 6--40
0.9一1.5 (0.12)

0.3一0.5 (0.4)

Chan等

James等

富B花岗岩

大于1000
一2.4~ +6.8

深海沉积物 10~100 一11.5~10.3 Chan等
  一6.6~ +4.8

现代海相沉积物

新生代海相生

物成因碳酸盐岩
0.2-4 一40~ 十12 Hoefs等 一4~ +32

Vengosh等

Ishiwawa等

现代海水 0.18 一31
James等

Chan等
4.5

+19~ +25

  +39.5

Hemming等

  Bath等

Hemming等

    大洋水体、地壳岩石、地慢岩石的Li含量不同，其Li同位素组成也有不同。利用Li
的微量元素一同位素联合示踪，可以示踪蚀变作用及大洋沉积物和蚀变洋壳在地慢中的

循环。

    新鲜玄武岩、蚀变玄武岩及火山弧熔岩研究发现，新鲜和蚀变的玄武岩的S6 Li与l /Li
具有很好的线性关系 (图9.30)，表明蚀变玄武岩的Li是由新鲜玄武岩中的Li和进人蚀

变矿物的海水中的Li混合而成。而中美洲火山弧熔岩的Li含量与大离子亲石元素Y的比

值Li/Y及扩Li有较好的线性关系 (图9.31)，据此认为该区熔岩是由板块俯冲带来的流

体与亏损及富集地慢混合而成 (ChaoL. H. et al., 1992;赵振华，2005)。
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