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《沉积地球化学应用 》讲座 (七 )

第七讲 微量元素在沉积学研究中的应用 ( 1)

《沉积地球化学应用讲座 》编写组编

(成都地质学院沉积地质科学研究所 )

利用沉积岩中微量元素所提供的信息来研究沉积学和沉积矿床学中的问题
,

是当代地球

化学研究的重要课题
。

研究微量元素
,

目前已从单纯的统计对比
、

对号入座发展到深入讨论元

素迁移和分配的化学动力学机理
。

这就使得我们不能只是单纯地根据少数地球化学指标来判

断古气候
、

古盐度
、

古环境以及成矿溶液的性质
,

还应综合考虑时间因素
、

成岩蚀变对微量元素

含量的影响
,

从而可对实验数据进行校正
,

使古环境的再造更为准确
。

岩浆岩成岩
、

成矿过程中
,

微量元素的定量研究开展得较早而深入
,

许多元素的地球化学

行为都是在高温高压下加以认识的
。

在沉积岩和沉积矿床研究中
,

了解得 比较深入的是碳酸盐

岩沉积和成岩过程中微量元素的习性
。

因此本专题前半部分以 J
.

v ie v er ( 1 9 8 3 )对碳酸盐岩微

量元素的研究为基础
,

着重介绍有关微量元素的基本理论和在成岩作用研究中的理论意义
;
后

半部分则着重介绍微量元素在研究沉积相和成岩作用方面的运用实例
。

一
、

微量元素分配理论及其在成岩作用研究中的运用

(一 )微 t 元素分配规律及影响因素

1
.

分配定律

碳酸盐矿物包括文石 ( A )
、

低镁方解石 ( L M )C 和高镁方解石 ( H M )C 0
,

多为海相成因
。

海水

中的
.
M g / .

aC 为 5
: 1

,

浅海内相应生成的 A 和 H M C 应含 M g 约 ]
.

6一 7
.

5 %
,

而深海软泥 则

以 L M C 为主
。

在沉淀碳酸盐矿物的同时
,

一些微量元素能以下述方式结合进去
:

( 1 )取代 aC C O :

晶格中的 e a Z +

. 为 了使叙述简炼
,

本文中碳敌盐矿物均 以符号表示
, A :

文 石
、 L M c .

低镁方解石
, H M C :

高镁方解石
; D L M C :

成岩低镁

方解石
. I H M c : ,

!
,

镁方解石 (含 M SC o 34一 , Z m o 一% )
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(2 )存在于晶格平面之间

(3 )占据因晶格缺陷而空出的位置

( 4) 因过剩的离予电荷而被吸附

( 5) 存在于非碳酸盐组分
,

如不溶粘土残渣和流体包体中

以上 ( 1 )
、

( 3 )
、

( 5) 均常见
,

尤以 ( 1) 更为重要
,

研究亦较深入
,

对 ( 5 )则在研究时应尽可能排

除
。

一种微量元素结合进碳酸盐 晶格时
,

受所谓分配定律所支配 ( M ic nt ier
,

1 96 3 )
。

根据反应体

系的不同又可分为两种情况
:

( 1) 体系处于完全平衡状态及沉淀时
,

水
一

固相之间无任何浓度梯度
,

则遵循均一分布定律

( oo
r d on 等

, 1 8 5 9 )

呱一mawCD一一呱一masC

这 里
,

m 为摩尔浓度
,

eM 为某微量元素
,

下标
s 和 w 分别指固相和水

, D 为分配系数
。

该定律适

用于体系水量远大于沉淀物的情况
。

( 2) 体系不处于完全平衡状态
,

水在沉淀过程中成分要改变
,

沉淀出的固相内微量元素有

明显浓度梯度
,

则遵循不均 J (多相 )分配定律 ( D oe r ne r 一 H o sk i sn )
:

, _ m

M
e 。 , , _ m C a 。

, 0 9

丽瓦= 人 ` 0 9 ;乏瓦

这里
,

下标
。 和 f 分别代表溶液中微量元素和 ca 的初始及终了浓度

。

对分配系数的了解现状总结于表 1
,

当其 D > 1 时
,

沉淀的固相比水含更高的微量元素浓

度
,

即微量元素在淀出相中发生富集 ;当 D < l 时则相反
。

另外
,

不同矿物所含微量丰度也不

同
,

如斜方晶系的文石晶胞优先结合较大阳离子
,

如 rS
、

N a 、

aB
、

U
,

而较小的方解石三方晶系晶

胞则结合较小的阳离子 M s
、

F e 、

腼
、

z n 、
e u 、

e d 等
。

2
.

元素分配的影响因素

分配系数 D 随许多因素而变化
,

最主要的控制因素是沉淀速度
。

但是
, D 的不确定性并不

影响我们进行定性的研究
。

在许多情况下
,

只要求水成分的估计值
,

并知道 D 的数量级和与单

位值 ( 1 ) 的关系就行了
。

( l) 生物因素

现代碳酸盐的沉淀
,

直接 (壳 )或间接 (造成环境的变化 )由生物因素引起
。

生物分配过程一

般导致碳酸盐中微量元素的降低 (少数为增加 )
,

例如对 rS 和 gM
。

正是这种排斥镁的胞内分异

作用使 L M c 的壳以浅海相环境中沉淀出来
。

对 rS 的排斥作用对软体动物特别重要
。

ca c o :
中

的 s r
从母液 (海水 )中继承了同位素成分而无任何分馏

,

相反大陆水常具明显的放射性
,

所以

从理论上讲 rS 同位素可作为碳酸盐中大气水的指示剂
。

碳酸盐矿物成岩稳定化作用是 A斗

D L M c (成岩低 镁方 解 石 )
,

H M C一 D L M C
,

L M C ~ D L M C 的溶解
一

再 沉 淀过程
, D务解石 = 0

.

5 一

0
.

1 3
,

sr 由碳酸盐 中溶解并充满孔隙水体系
,

所得的 D L M C 的
. , s r a/

6

rS 值就是海水的比值
。
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表 1 方解石
、

文石和白云石中微 t 元素分配系数

Ta b el 1 Pa
r t i行 o n c o e ff ie le n吸5 f or 加 ec e lem e n st f r o m ac lcl它e , a r a g o n l t e a n d d o l o m i t e

微微量量 方解石石 文石石 白云石石

元元素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素素 报报报导值值 推荐值值 报导值值 报导值值
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.

6 ))) 0
.

02 5一 0
.

0 666

NNN aaa 0
.

00 002一 0
.

0 00 0333 0
.

0 5 A ~ D LM CCC ~ 0
.

0 0 0 1 444 0
.

0 0 0 0 2一 0
.

0 00 0333

MMM ggg 0
.

0 1 3一 0
.

0 666 H M C斗 D L M CCC ( 3一 4 义 D舍娜石 )))))

氏氏氏 ( 0
.

0 0 08一 0
.

1 2 ))) 0
.

0 3 LM C ~ D L M CCC ~ 0
.

0 0 0 6一 0
.

0 0 55555

...

M nnn l镇 X < 2 000 6 D
.

P
...

0
。

8 66666

ZZZ nnn 5 0一 2 0 ( 5 0 ))) 1 5 A ~ D L M CCC ( ~ l / 2一 l / 3阵、 石石石

CCC ooo 2一 5 ( 8 ))) H M C ~ D L M CCC wt 55555

以以以 8一 3 000 3 0 L M C~ D L M CCC 1
.

5一 77777

CCC UUU ~ 2 5 ( 1 5一 4 0 ))))) ~ 2
.

5 ( l一 1 0 )))))

aaaBBB 0
.

1一 0
.

4 ( 3 ))))) l一 2 ( 5 )))))

UUU O圣
`̀

《 0
.

022222 0
.

3一 1
.

22222

( 2) 海水成分

从显生宙以来
,

海水的成分基本保持不变
,

因此可以用现代海水成分作为古代海水性质的

近似值
。

但是这一规律并不适用于前寒武纪
,

因为当时的海水是与地慢物质玄武岩进行物质交

换的
。

( 3) 成岩水中淡水与海水的比例关系对微量元素分配的控制
。

碳酸盐成岩作用既可在海水中进行
,

又可在大气衍生中进行
。

当碳酸盐集合体出露于大气

水中时
,

将由化学梯度驱动而发生溶解
一

再沉淀作用
。

若在海水中
,

则要求有升高的温度和压

力
,

并通过压溶而得到加强
。

La n d ( 1 9 7 6) 认为碳酸盐矿物的多相转化大多是在大气水或大气水
一

海水源流带内进行的
。

作为成岩溶液的浅部地下水
,

其
“

M
e m/ aC 值可与地表大气水比较

,

这个值对 c a c o 3

中微量

元素的取代具有重要意义
。

通常 rS / ca
、

M s/ aC
、

N a/ ca 值低于海水值
,

而 M n/ ca
、

eF / aC 高于海

水值
。

尽管如此
,

把浅部地下水中的
m

M e/ ,

ca 看成是成岩溶液的平均值
,

或是稳定化的最终结

果是合理的
。

海水和介入的浅地下水之间
.
M e /

,

ca 值之差愈大
, D L M c 中成分的置换就愈强

。

例如这两
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种水的
.

S r /
. C城相差约 1

.

6倍
, ’

Na m/ aC 就相差 33 倍 (图 l )
。 .

假定一个完全的 A一DL M c 的同

质多相转变时成岩水部分或完全平衡
,

则 N a
的损失将远远超过 rS 的减少

。

此外
,

浅部地下水

中
. M e户C城超过海水值约 50 0 倍

,

所沉淀的 D L M C 中 Mn 含量非常高
。

一般说来
,

大气水成因

D L M e 应含 S r 2 4 p p m
,

M s l 9 5 0一 8 9 8 0 P pm
,

N a 7一 8 0 pp m
,

M
n 1 3 0 0 0 p mP

,

eF 2 4 0 0 0一 4 7 8 0 0 0 p卿
。

对于古老地层
.

eF
、

M n
值还会更高

。

图 1 天然水中平均
. M e/

叭C a

值据 翻认方d ( 1 9 8 3 )

F逗
.

1
.

A v e r a g e . M e
/
口C a v a l ues

f or n a t u r已 w a et r ( af t e r M a五d
,

1 9 8 3 )
.

ùō一划厂
,lsr亏
l

.

恤工叭?;
·I、、 、 、

匹场
·̀。·!̀、 、

浅部地 卜水 人人
.

一
~ ~ ~ ~ , , ~

一一
勺 ,

-
-

川
’

10
一 “

10
,

,。

” M e

(二 )成岩体系的讨论

1
.

水 /岩比

所谓水 /岩 比是指在成岩或成矿过程中孔隙水和原岩的相对体积或对新生矿物相对重要

性的一种定性量度
、

一般用溶解指数来间接地衡量
。

所谓溶解指数是指微量元素和 由溶解固体

衍生的同位素对水中同位素的比
,

用 sI 表示
。

s1 一 1 00 表示一特定离子完全来自溶液
。

sI 愈高

反应成岩体系的水 /岩比愈高
,

这是一种固相溶解不足以改变大量孔隙水成分的开放体 系
。

相

反
,

低 SI 值反应为低水 /岩比的封闭体系
,

孔隙水的量和流动均有限
,

固相溶解控制着水的化

学成分
。

自然界中
,

原生碳酸盐骨架矿物稳定化为 D L M c
,

这往往是在低一中等水 /岩比条件下

完成
,

因而细微结构得以保存
。

孔隙中胶结物的沉淀有大量的物质带入
,

因而是在中一高水 /岩

比条件下进行
。

在特定的物理化学条件下
,

在同一成岩事件中
,

相同的构型对每一微量元素和

同位素产生不同的水 /岩 比
。

例如在对方解石 饱和 的大气水中
,

溶质 /水 = 1八 0
` ,

所沉淀的

D L M c 含有原岩石的
“

M
e m/ ca 比值

,

但 6
, 9 0 完全由进入的大气水所控制

。

所 以溶质再沉淀对氧

来说是高水 /岩比事件
,

对微量元素来说是低水 /岩 比事件
,

这是碳酸盐成岩作用的典型特征
。

2
.

成岩水的时空演化

在孔隙中每一成岩体系内均可发生固体一液体间的反应
。

成岩水为大气水的体系
,

溶质主

要是通过扩散和平流进行搬运
。

扩散的速度仅为 0
.

OX c m V年
,

而在含水层中平流是以每年几

米的速度搬运溶质
。

D L M C 是 由连续的溶解
一

再沉淀作用产生的
,

在此过程中矿物的钙基本恒

定
,

而呢
e 户C a

不恒定
。

沉淀 了的 D L M c 只得到部分 D孚铀石 < l 的阳离子
。

结合进去的 sr 只有

原来文石的 1八 0( 啤
解 石 ~ 0

.

05 一 0
.

1 3 )
,

其它 9 / 1 0 留在孔隙水中
。

相反
,

如 D > l 则结合进

D L M c 中微量元素 (如铁
、

锰等 )要高于原来文石中的量
,

多余的部分从孔隙水中取得
。

对于高



岩 相 古 地 理 ( 3一 4 )

水 /岩比的体系
,

流体搬运速度大于溶解
一

再沉淀速度
,

体系不易达到平衡
,

成岩稳定化将继续

进行 ;对于低水 /岩化的体系
,

则成岩作用会停留在某一阶段
。

一些相同时代的白云岩地层
,

因原岩沉积环境不同
、

粘土含量不同或后期与大气水的连通

性的差异
,

会表现出白云石晶体有序度和微量无素的极大差异
,

其根本原因就在这里
。

丁成岩水如为海水衍生的孔隙水
,

其溶解
一

再沉淀速度是岩石静压力和上覆盖层 的函数
,

在

常温常压下原生碳酸盐矿物与海水处于平衡扒态
。

在深海成岩过程中
,

孔隙水中微量元素和钙

的搬运可用下式表示 ( eB
r n e r 1 9 8 0

,

B a k e r
等 1 9 8 3 )

:

0 _ 卫劝D 丛竺生
.

一 。 w
.

( M
e Z+

白Z
十 ( 1 一 中 ) J

M e

aC 初始

孔万 0 2十

一 u 瓶
石 万石万

这里 z 是水
一

沉积物界面之下的深度
, D 是沉积物中的扩散系数

,

w 为平流速度
,

J 是方解石反

应速度
,
中为孔隙度

。

总之
,

碳酸盐的连续溶解
一

再沉淀作甩决定了孔隙水中
“

M e m/ aC 比梯度
,

在 空间和时间上

造成了具 D < 1 的微量元素的
“

eM m/ aC 比很高
,

而 D > 1 的微量元素的咖
e /二 aC 较低

。

梯度的

实际值取决于溶解
一

再沉淀速度与流动速度的相对大小
。

娜吏流动的开放体系 (大气水体系 )S I

值大
,

梯度一般较小
;
反之亦然

,

如深海沉积物中
。

(三 )两种体系中的重要结晶作用
.

在碳酸盐成岩稳定化过程中亚稳定的 A
、

H M c
、

ML
e

.

三塑车孔隙水卫三丝登二D L M C
,

此时运动

着的流体在下游方向上将最终达到总的平衡
。

这就是质量溶解平衡过程
,

是高水 /岩体系中的

情况
。

相反
,

碳酸盐格架的稳定化 ( L M C~ D L M )C 是在具中到低的水 /岩比体系中缓慢进行的
,

情况较为复杂
。

1
.

高水 /岩比体系中的盆结晶作用

大气水的总矿化度只有海水的 l ,/ 2 9
,

海水中
`

rS / c a 、

M g / c a 、

N a / c 。
较淡水高

,

而 aB / ca
、

Mn / aC
、

z n/ aC
、

oC / aC
、

cu / aC
、

eF c/
a
则是淡水较海水高

。

由于
m

M
e m/ aC 值是 SI 的函数

,

所以当

高 sI 体系的原生海相沉积物中有大气水进入时
,

孔隙溶液是一种具新 mM
“ /

”

aC 值的混合水
。

重新沉淀的 D L M e 祷与之平衡而引起 s r 、

M g
、

N a 、

B a
的减少和 M

n 、

氏
、

z n 、

e o 、

二过
、

e u
的富集

,

这 种演永的调整作用和分配系数 D 决定了微量元素成 岩再分配 的总趋 势 ( 图 2 )
。

如海水

的吃 r /
.

臼 ~ 0
.

0 8 9
,

当 D务麻二 0
.

1 3 时
,

则海相 H M C 含 S r l l 0 0 pp m
。

如有
m s r / M C a = 0

.

0 0 5 5 的

地下水进入
,

体系的 sI = 50
,

则溶质 50 %来 自水
,

50 %来 自周围的 H M C
,

最终水的
m

sx m/ aC 二

0
.

0 0 5 5
.

此时新沉淀的 D L M e ( D孤
C
= 0

.

0 5 )将只含 S r 1 4峨 pp m
。

所以在有淡水参与的高水 /岩

比体系中
, D

ML
c 的 s r

减少 37 倍
,

M
n 、

F e 、

zn 则有所增加
。

在这种体系中的反复重结晶作用将

破坏原生结构
。

如果进入体系的是海水而不是淡水
,

则 L M c一 D L M C 的成岩重结晶将会造成与淡水过程

中相似的微量元素的消耗与富集
。

但由于孔隙水阻抗效应不一样
,

这种变化的幅度也不同
。

如

在前例中
,

以海水取代大气水
,

则沉淀出的 D L M c 含 s r 2 19 PP m
。

’

外上述两种情况都是在短期内迅速完成的
。

.

2
.

中等水 /岩比体系中的重结晶作用

( 1 )概述
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图 2 在大气水体系的稳定化过程中 A
、

H M c
、

L M C 的成岩演化趋势
.

开放休系是指化石和基质 (或胶结物 )之问无化学差别的区域
.

据 B r a n d 和 ve iez
r , 1 9 8 0

R g
.

2
.

戏 a s e n e t ic e

vo lu t io n o f a r a g o n l t e ,
h ig h

一

m a g n
es ia n

ca l e iet a n d lo

-w m ag
n e s ia n

ca l e i t e d u r i n s s
at b il laZ t io n o f m et e o r le

wa
t e r s y s t e m

.

T he o
ep

n s y s t e m r e fe r s t o the if e ld w i th o u t e he m ica l
dfj 介 r e n e es

be t w ee
n t恤 上以铝山 a

dn t h e m a t r议 ( o r c e m e nt s
) (

a n e r B r a n d a n d V e i z e r ,

19 8 0 )
.

上述具高流速的体系中
,

我们可以忽略重结晶时从固相中排出的部分微量元素
。

但这种假

设对具中等 1S 的体系来说并不合理
。

在水源有 限 时
,

D < 1 的元素必 定在其下 流方向发

生
m

M e / m

ca 的增加
, D > 1 的元素则减少

。

而且
,

D 对于 1 的偏离愈大这种趋势愈明显
。

因此往

下游方向会出现 N a
> u O Z

> rS > aB 的正梯度降和 oC < eF < z n < dC < c u
的负梯度降

。

对沉积

盆地区域重结晶作用进行模拟时
,

必须考虑这种孔隙水演化的总趋势
。

对于 SI 很低的体系
,

这

种梯度不明显
,

所沉淀的 D
ML

C 也许更厚映被溶解相的成分
,

即微量元素比值不变
。

( 2) 天然体系矿物稳定化总趋势

在成岩过程中微量元素通过再分配而发生量的变化
,

其影响因素有
:

①分配系数的大小及

对 1 的偏移程度
; ②海水与成岩水之间

m

M e/
, c a
的差值 ;③成岩体系的开放程度

。

这三个因素
.

共同起作用
,

因此随着成岩蚀变程度的加强
,

在 D L M c 中会出现 M n > eF > z n > c u

多 oC 浓度

增加的序列和 N a
< sr < u < M g < 丽 的浓度降低序列

。

其中 s : 和 M
n
最容易取代碳酸盐晶格

中的 ca
, D 值偏差很大

,

它们的
’

M e/
, C a
在海水中和大气水相差达几个数量级

,

所以最适于作

示踪剂
。

即随成岩强度增加
,

rS 与 M
n
表现为明显的负相关关系

。

( 3) 原始格架成分对成岩蚀变的敏感性

碳酸盐沉积物多为生物成因
。

由手生物原始壳质成分不同
,

所以后期所经历的成岩蚀变也

就不一样
。

例如
,

腕足类和箭石壳质为 L M C
,

因而对成岩蚀变不敏感
,

微量元素变化不大
。

古生

代 H M C 质的珊瑚却会蚀变为与最终成岩水相平衡的 L M c
。

与此类似
,

主要 由 L M C 组成的深

海沉积物成岩蚀变要 比主要 由 A 和 H M c 组成 的浅海沉积物弱得多
,

囱此更能反映原始水成

分三



岩 相 古 地 理 ( 3 4 )

(们显微构造保存的原因— 质量溶解不平衡模式

v ej ez r
( 1 9 7 8) 提出的水在含水层 中运动的质量溶解平衡模式可适用于某些开放成岩环境

(图 3 右半部 )
。

不过成岩过程中 rS 的大量丢失需要无数次的重结品过程
,

这必然要破坏岩石

和生物 的微细结构
,

但 自然界的情况往往不是这样
。

微细结构的保存说明溶解
一

再沉淀作用必然只局限于微米级
,

即被溶解颗粒周围的水溶液

主要受主岩成分的影响
,

而与整个孔隙水不平衡
。

这是一种局部的半封闭体系 ( 图 3 左半部 )
。

反应是在各成分的固
一

液界面上独立的反应带内进行
。

v ie ez r
称之为质量溶解不平衡模式

,

其

反应的总趋势仍然和开放体系差不多
。

3 X

2 X ` ”气
汗放体 系

1 X

2 又

婆写
,

ō卜搜

黔黔黔2 0 0

一
X 士 S

se
.

4 0 0 60 0

M n ( 卿m ) 人̀质

图 3 化石和基质中微量元素的相对富集和消耗示意图

据 B r a n d 和 V e i z e r ( 1 9 8 0 )

三角形代表 L M c 质化石 (腕足
、

四射珊瑚 )
.

圆形代表海百合
、

图上半部代表 Sr 在签质中发生宫集
,

下半部则为消耗
·

F堪
.

3
.

段 h e

ma
t ie r e P r

es
e n t a t io n s h o w i n g r e l a t i v e e n r ie h n l e n t a n d e o : l s u n 1P t jo n o f t r a c e

e le m e n st f r o
m t h e f os s i l s a n d th e m a t r i x ( a f t e r B r a n d a n d V e i z e r ,

1 9 8 0 )
.

T r访 n g les i n d jae t e 10 认 一
m a gn es ian ca cl i t i e f o SS jls ( b r a e址 o Pdo s

a
dn t e t r

ac
o r a l s ) ; C y e les i n d ica t e e r i n o i由

.

S r e n r i e h m e n r i n

守h e m a t血 15 s h o 认
,
n i n t he u P pe

r 钾 r t o f t he f lg u r e , 认
,

he r e朗

S r e o n s u m tP io n i n t h e 10 认
,
e r 孙 r t o f i t

·

( 四 )成岩模式

1
.

两种模式的总结

质量溶解不平衡模式对于碳酸盐骨架和海相胶结物的成岩稳定化是很重要的
。

问题在于
,

重结晶位置与孔隙水之间到底是如何不平衡的
。

rD ve e r ( 1 9 8 3 )认为有三种机制控制了固体的

溶解和生长速度
。

①反应控制
。

颗粒表面物质分离和附着受平流的速度控制时
,

近颗粒的溶液浓度很快与溶

液总浓度一致
。
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②表面扩散控制
。

当溶液中离子或分子向 (或从 )颗粒表面扩散搬运时
,

近颗粒溶液浓度与

固相近于平衡
,

因而向外形成浓度梯度
。

③表面反应控制
。

离子或分子通过固体周围的反应层进行扩散
,

最终也壮声生均一的溶液

成分 ( 图 4
, 。 )

。

上述三种机制还可发生混合而形成中间型
。

它们中的不平衡度主要取决于扩散— 离子

流体搬运的相对速度
。

在近地表条件下
,

起主导作用的是平流搬运
,

则受①和③的控制
,

所以溶

解
一

再沉淀进行得很迅速
,

颗粒的微细结构不易保存
。

这是一种在具较高水 /岩比的开放体系中

的质量溶解平衡模式
。

在埋藏条件下
,

L M C 向更稳定的 D L M C 转化时溶解速度很慢
,

造成了一

种受表面扩散控制的溶解
一

生成作用
。

但如果地下水丰富
,

也可能转化为前一种情况
。

至此
,

我们可把成岩模式的讨论总结如下
:

.

农

{
假定 在溶 解碳 酸盐矿物

、

大量 水和 沉淀 白勺

1体 入向州
,

钟 离

了 脚 讯御}

~ ~ 一 ~ 一 一 一一一 二二

川
刀

]州体 人山一的目
.

离

l ` ) 扩 ;校洲别

即 ..l1J 体 人咖 l(J 即 离
。 l 此 合卜制

图 4 固体溶解的三种情况

(据 D r e v e r 1 9 8 2 )
.

F ig
.

4
.

T h r e e s t a t e s o f s o lid

d i s s o lu t io n ( a f t e D r e v e r ,
1 9 8 2 )

.

D L M C 之 间
,

在稳定化作用向下游迁移的前端达到

大规模平衡
,

则称为质量溶解平衡模式
。

此时孔隙水

在重结晶位置上发 生连续的交换
,

近颗粒浓度与总

的溶液浓度一样 (图 妞 )
。

该模式适用于某些开放体

系成岩环境 (图 3右侧 )
,

但不能解释 rS 从碳酸盐中

大量丢失而 又不破坏微细结构的现象
。

更多的情况是
,

重结晶位置上水的化学
一

成分与

总孔隙水不一样
,

固
一

液界面上的局部反应带化学性

质受固相控制
,

而不与孔隙水平衡
,

这就是质量溶解

不 平 衡模式
。

该模式 适 用 于 A 一 D L M c
、

H M c 一

D L M C 转 化时受溶解和生长速度控制的扩散作 用
,

对碳酸盐骨架和海相胶结物的成岩稳定化很重要
。

可以解释各种不 同化学质以及古代灰岩中 rS 大量

丢失而不受同一限度的约束的原因
。

(五 )对成岩作用研究定量化的看法

从理 论上讲
,

A一 D L M e
、

H M e 一 D L M e
、

L M e 一

D L M C 及 D L M C
、

一 D L M e ,

的成岩转化应 减少 后继

方解石相中 D < 1 的微量元素的浓度
。

对某一元素

(如 sr )及成岩水中特定的
m

M
e / m C a

值
,

微量元素丢

失程度将随 5 1 指数的增加而增加
。

如珊瑚中 A ~

D L M C 的转化
,

其原始 S r
含量为 9 0 0 0 p pm

, ” 、

M e
/

n ,

e a

= 0
.

0 1 0 3
,

而 成 岩大气 水 中
m

M
e /

n ,

C a = 0
.

0 0 5 5
,

若

D乱` ~ 0
.

0 5
,

则 D L M e 在 低 息I 时含 s r 」5 0 p l〕: 1: ,

中

等 5 1时含 S r 3 4 5 p p m
,

高 5 1 时含 S r 2 4 0 p p m
。

与此 类似
,

含 S r 1 5 0 0 p p m 的海百合中
,

H M C一

D L M c 转化时在 D L M C 中将分别产生 7 5
、

1 57
、

2 40 PP m 的 rS
。
这 样

,

在同一外部条件下
,

两种

转化都使得后继相中 rS 含量减少
,

但是△笼瑚魂酷随 1S 的增加而减少
。

因此△值可作 判断成

岩体系中 SI 值 (或有效水 /岩比 )的标志
。

其它化石
、

组构和胶结物也可作为附加标志
,

例如淡

水胶结物的出现可作为高水 /岩比的标志
。

特别是化石是很容易鉴别的
,

当我们确定了它的原
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生矿物成分和化学特征以后
,

在同一样品中的△溉
: 一化石y

就可作为成岩体系开放程度的量度
。

所选用的微量元素以研究最多的 sr 为最好
,

其它一些元素
,

特别是 D > 1 的也可作附加成岩参

数 (图 5 )
。

但必须注意
,

所得到的微量元素△值只是近似地反映了变化的总趋势
。

有了上述数据我们就能了解矿物成岩蚀变的强度
,

就可以根据其开放程度来判断微量元

素的丢失或富集程度
,

因而可以对实验数据进行校正
,

从而恢复原始矿物的性质和近似的化学

组成
。

这样
,

我们对古地理
、

古气候
、

古盐度的解释就会更加合理
。

向时也可对后期渗入水的相

对时间
、

性质和方向进行判断
,

更好地 了解岩石的孔隙发育演化史
。

5 1= 2 5

。 。
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…
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