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水化学温度计估算粤西沿海深部地热系统热交换温度

郭　静，毛绪美，童　晟，冯　亮

中国地质大学环境学院，湖北武汉 ４３００７４

摘要：在实际案例分析中，采用传统地球化学温标计算的温度与实测温度往往有一定的差距，研究系统中矿物－流体的平衡

状态、判断作为估算热交换温度的地热温标是否使用、选出最合适的计算结果非常重要．在讨论热水与矿物的平衡状态时，采

用ＮａＫＭｇ三角图解法和ＰＨＲＥＥＱＣＩ程度模拟计算矿物饱和指数的方法进行研究，结果表明：（１）粤西沿海地热系统采集

的２３组水样的分析发现其热水水化学特征为热水呈中低温弱碱性、氟含量较高源于热水与花岗岩的水岩相互作用、由内陆至

沿海地区水化学类型由ＨＣＯ３·ＣｌＣａ·Ｎａ型向ＣｌＮａ型转化；（２）浅层水的混合使得硅温标的估算值低于实测温度；只有２１

号水样适合用阳离子温标，其热交换平衡温度为１５０～１７０℃；１号和１９号样可用ＫＭｇ温标计算其热交换温度下限值，分别为

１３６．２和１５１．６℃，其余水样则适合用ｌｏｇ（犙／犓）犜平衡法估算，深部热水在经历深循环后上升至地表，在浅层受到冷水混合．
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　　粤西沿海地区中低温地热资源丰富，尤其是在

断裂带内及其附近，热泉出露密集．热交换温度代表

着断裂构造控制下的区域地热资源的供热能力．确

定广东西部沿海地区地热系统深部热交换温度，可
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以反映粤西地区热水的形成环境，对于有效利用该

地区的地热资源具有重要的意义．

目前，采用地热温标法估算地热系统深部温度

的常用温标有４类，包括阳离子温标、二氧化硅温

标、同位素温标和气体温标．这些地热温标的使用具

有一定的前提条件，作为地热温标计算的溶质（离子

或者气体）必须与热储中的矿物达到平衡，此时才可

以根据地热温标计算热储的温度（郑西来和刘鸿俊，

１９９６；吴红梅和孙占学，２０００）．

图１　研究区水文地质简图

Ｆｉｇ．１ Ｈｙｄｒｏｇｅｏｌｏｇｉｃａｌｓｋｅｔｃｈｏｆｏｆｓｔｕｄｙａｒｅａ

　　当地下热水在由地热系统深部向浅层运移的过

程中，沸腾、蒸汽散失等过程会引起溶液中化学组分

的改变．而当热水与浅层冷水混合时，溶液中原本的

溶解平衡往往会遭到破坏，导致溶液中某些溶质的溶

解或沉淀（刘军强，２０１４）．在实际案例分析中，采用传

统地球化学温标计算的温度与实测温度往往有一定

的差距．因此，人们必须研究系统中矿物－流体的平

衡状态，判断作为估算热交换温度的地热温标是否适

用，选出最适合的计算结果．本文在讨论热水与矿物

的平衡状态时，采用 ＮａＫＭｇ三角图解法和

ＰＨＲＥＥＱＣＩ程序模拟计算矿物饱和指数的方法．

１　研究区地质背景

研究区位于广东省西部沿海地区阳江－茂名一

带（图 １），其坐标范围为东经 １１１°００′００″～

１１２°３０′００″，北纬２１°２０′００″～２２°２０′００″，包括高州

市、电白县、阳春市、恩平市、阳东县等地区，面积约

为１０００ｋｍ２．区内水系分布较多，东南部为南海

海岸线．

区内地层自震旦系至第四系间断有出露，以震旦

系－寒武系碎屑岩为主．北部分布有泥盆系－三叠系

碎屑岩和碳酸岩，东南部沿海地区有第四系沉积物分

布，以滨海相和陆相沉积为主．侵入岩岩体主要为寒

武系－志留系、侏罗系－白垩系花岗岩．区内散落分

布一些白垩系正长岩和多种三叠系侵入岩，包括闪长

岩、辉石岩、辉长岩和二长岩．岩浆岩时代跨越加里东

期，华力西－印支期和燕山期（林本海等，２００６）．

该区断裂构造发育，主要由北东向的深大断裂

带控制，也有少数近东西向断裂分布，与广东省的整

个构造体系基本一致．区内主要深大断裂为吴川－

四会深断裂带（Ｆ１和Ｆ２）和恩平－新丰深断裂带

（Ｆ３和Ｆ４），规模大，延伸长．恩平－新丰断裂带总

体走向为４０°，经历了漫长的地质历史和多期次岩

浆活动，由北至南贯穿整个研究区．吴川－四会断裂

带总体走向为２０°～４０°，在加里东运动后期形成，是

多旋回的岩浆活动带，沿该深断裂带发育有强大的

动热变质带（袁建飞，２０１３；李德威和王焰新，２０１５）．

两条主要深大断裂带多沿碎屑岩和岩浆岩侵入

６７０２
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的接触带方向展布，热泉主要分布在深大断裂附近

及断裂交汇地段．这些深大断裂规模大，切割较深，

为深部热水的流动提供运移通道．在构造复合地段，

岩层断裂破碎十分强烈，岩层赋水性和导水能力较

好，这种构造条件增大了地球深部的岩浆入侵可能

性，使得热量向上传输，形成研究区特有的、由深大

断裂带控制的地热异常区（袁建飞，２０１３）．在褶皱分

布的地方，地热显示也较密集，本次研究采集的热水

样多分布在此．因此，岩浆岩与围岩接触的地方、深

大断裂带内及其附近以及褶皱分布的地区，热泉出

露多，且沿这些构造展布方向线性出露．

２　采样及方法

２．１　水样检测方法

笔者在粤西沿海一带共采集样品２３组，包括地

表水样（河水和海水）、热泉水、钻孔热水、地下冷水

（井水）．其中冷水样１０组、热水样１３组，水化学分

析结果见表１．

其中，现场测试的指标包括温度（犜）、ｐＨ值、电

导率（犈犮）、矿化度（犜犇犛），测试仪器采用便携式野

外现场多参数水质分析仪．需要做地球化学分析的

水样经过滤后，取部分过滤后的样本用高密度聚乙

烯小瓶装好用作阴离子分析，另外装一小瓶用超纯

的硝酸酸化至ｐＨ＜２用作阳离子分析．本次项目数

据均由中国地质大学（武汉）环境学院测试．主要阴

离子（Ｃｌ－，ＮＯ３－，ＳＯ４２－和Ｆ－）测试采用的是美国

戴安（Ｄｉｏｎｅｘ）离子色谱仪，型号为ＩＣＳ１１００．主要阳

离子组分测试采用的是电感耦合等离子体光谱仪，

型号为ＩＣＰＯＥＳ（ＩＣＡＰ６３００）．二氧化硅含量测试采

用的是分光光度法．

２．２　地热温标

地热温标是估算深部热交换温度简单而有效的

一种方法．在地热系统中，热水由深部向浅层运移的

过程中，总是伴随着各种矿物相的溶解和沉淀反应，

当某种矿物浓度在溶液中达到反应平衡时，若该矿

物浓度与流体温度呈一定的关系，则可根据这一浓

度反推矿物平衡时的温度，即当时的环境温度（柴

蕊，２０１０）．地热温标一般包括二氧化硅温标、气体温

标、同位素温标和阳离子温标，其中，硅温标和气体

温标对溶液平衡后的再次反应过程响应敏感，如稀

释作用．蒸发、凝结和对蒸汽－溶液比率错误的估算

都对气体温标的影响很大．

Ｐüｒｓｃｈｅｌ犲狋犪犾．（２０１３）根据阳离子温标和二氧

表１　水样信息及宏量组分分析结果

Ｔａｂｌｅ１ Ｓａｍｐｌｉｎｇｉｎｆｏｒｍａｔｉｏｎａｎｄａｎａｌｙｓｉｓｒｅｓｕｌｔｓｏｆｍａｊｏｒｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｏｆｗａｔｅｒｓａｍｐｌｅｓ

编号 水样来源
犜
（℃）

ｐＨ
犈犮

（μｓ／ｃｍ）
犜犇犛 Ｋ＋ Ｎａ＋ Ｃａ２＋ Ｍｇ２＋ ＳＯ４２－ Ｃｌ－ Ｆ－ ＨＣＯ３－ ＳｉＯ２

（ｍｇ／Ｌ）

１ 钻孔 ９２．７ ７．１９ ５１７０．０ ２５３２ １７６．０８ ８６０．６２ １６．１４ １８．３６ １１２．０９ １５７６．８２ ２．０５ ４４．８ ５１．６２３

２ 钻孔 ７２．０ ８．０１ ８６８．０ ４２６ １４．４６ １４１．０５ ６．７２ ５．４４ ３７．８６ １５２．０５ １１．６７ １３２．０ ４．７７３

３ 温泉 ４２．０ ９．１６ ２５５．６ １２５ １．３９ ２７．４３ ２．３０ ０．７８ ８．６４ ４９．３６ ９．４８ ４４．８ １３．４４２

４ 温泉 ６３．７ ８．６４ ２４６．５ １２１ １．６３ ２４．４５ ２．５６ ０．３０ ７．３５ ５６．４１ ７．８１ ４０．２ １７．１４３

５ 井 ２５．２ ６．６１ １９６．５ － １．２７ ４．６９ ３３．３０ １．２４ ３．９７ ５．０６ ０ １２７．６ －

６ 井 ２８．０ ４．９５ ２９．８ － ４．６６ ５．０８ ２．２７ １．１８ ２．３１ ８．０２ ０ １３．１ －

７ 井 ２８．５ ６．４２ ２４９．９ － ３．３７ ４．７６ ３５．４２ ４．４４ １４．３０ ７．５８ ０ １２７．６ －

８ 井 ２５．５ ６．１８ ２４８．９ － ７．７６ ９．９３ ２１．０７ ５．３６ ２７．４９ １５．４２ ０ ６５．４ －

９ 井 ２７．０ ６．２０ １９９．３ － １．５１ ６．０５ ２０．９４ ４．３４ １１．１９ １０．００ ０ ４２．５ －

１０ 井 ２５．０ ７．１７ ４０．３ － １．２６ ４．５８ １．４３ ０．７９ ２．５０ ４．８２ ０ ２１．６ －

１１ 河流 ２６．８ ６．８０ ３０．０ － １．６７ ３．７６ １．４８ ０．３３ ３．１３ ５．７６ ０ １３．１ －

１２ 井 ２６．０ ６．１０ ２９０．８ － ２．１２ １４．２６ １５．３５ ６．０２ １３．４１ １８．７２ ０ ９４．９ －

１３ 河流 ２８．５ ６．９５ ５３．７ － １．３１ ５．５７ ２．９６ １．１１ ２．７７ ６．１０ ０ ３０．７ －

１４ 海水 ２６．０ ７．８５ ３５３００．０ － ４．９５ １３１．５０ ５．２１ １５．１２ ３３．３６ ２８４．９２ ０ １２１．０ －

１５ 温泉 ５４．５ ８．８２ ４９４．０ ２４２ ３．４５ ５０．８７ ２．０２ ７．６２ ３５．３４ ５９．１１ １９．６３ １０３．３ １５．８７７

１６ 温泉 ５５．４ ８．７４ ５１２．０ ２５０ ３．６３ ５１．３３ ２．３６ ９．０７ ４１．９４ ６５．０５ ２０．２０ １０２．２ １７．７２７

１７ 钻孔 ２５．３ ５．６７ ４０．２ ２０ ０．８３ ０．８４ ４．３３ ０．２４ ４．３２ ７．４２ ０．４０ １９．５ ４．８７０

１８ 温泉 ６３．２ ８．６３ ４２２．０ ２０７ ２．５４ ４２．５３ ２．３５ ６．５６ ３１．８６ ４３．１３ １６．０１ ９７．６ １３．４９０

１９ 钻孔 ７９．２ ６．８０ １３６２０．０ ６６６６ １６６．１９ １３６２．７３１６４３．７１ ６．６５ ２５５．９６ ５０２６．０７ ０．００ ３３．３ １８．１１７

２０ 温泉 ７７．５ ８．６１ ３７９．０ １８６ ２．８９ ３６．６５ ２．１４ ２．１４ １３．６９ ６１．０２ １３．４９ ８９．５ ２２．７９２

２１ 温泉 ８４．０ ８．８８ ９２８．０ ４５３ ９．１５ １３９．８９ ２０．５３ ０．０１ ２２．７５ ２５３．９８ ６．４０ ３１．０ １１．８８３

２２ 钻孔 ４５．０ ８．９６ ４０５．０ １９８ ２．４４ ４１．２５ ２．９６ ５．０４ ２７．２７ ５５．６７ １９．７４ ９７．６ １９．６７５

２３ 钻孔 ４２．２ ８．９２ ４１３．０ ２０２ ２．９２ ４２．１４ ３．００ ５．４２ ２８．９１ ７２．３８ ２０．２７ ８２．６ ２２．３０５

７７０２
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化硅温标分别计算了埃塞俄比亚裂谷地热系统的热

交换温度，为１８５±２０℃．笔者认为在这个高温系统

中，ＮａＫ温标和ＮａＫＣａ温标的计算结果比硅温

标、ＫＭｇ、ＮａＫＣａＭｇ和ＮａＬｉ温标所得的结果

更可靠．因为前两者受浅层地下水混合作用和上升

过程中的再平衡作用影响小．

Ｃｈａｎｄｒａｊｉｔｈ犲狋犪犾．（２０１３）通过传导冷却和最大

蒸汽损失条件下的石英温标、玉髓温标和ＮａＬｉ阳

离子温标计算了斯里兰卡的热储温度．对同一温泉，

采用不同的地热温度计计算的结果范围比较大，这

是由于温度估算方程的系数不同而引起的．

２．２．１　阳离子温标　阳离子温标一般包括ＮａＫ

温标、ＮａＫＣａ温标、ＫＭｇ温标、ＮａＬｉ温标等，是

根据水中的Ｎａ＋、Ｋ＋、Ｍｇ２＋、Ｃａ２＋、Ｌｉ＋等阳离子在

水中的溶解量或溶解比例与温度呈一定的关系而建

立的方程，是基于阳离子交换反应之上的（王莹等，

２００７）．所有阳离子温标计算方法是经验性的近似方

法（汪集等，１９９３）．

（１）ＮａＫ 温标．Ｏｒｖｉｌｌｅ（１９６３）和 Ｈｅｍｌｅｙ

（１９６７）认为当温度较高时，大多天然水中的钠和钾

含量受水中钠长石和钾长石溶解的控制．共存的碱

性长石之间存在阳离子交换，其反应方程为：

Ａｌｂｉｔｅ＋Ｋ＋＝Ｋ－ｆｅｌｄｓｐａｒ＋Ｎａ
＋． （１）

由于共生碱性长石之间钠和钾的交换反应达到

平衡的时间较长，因此公式（１）一般适用于循环时间

长且温度高于１５０℃的高温地热系统．当温度为

１８０～２００℃时计算的结果较为理想，此时水中的钠

长石和钾长石达到平衡状态（Ｇｕｏ，２０１２；Ｇｕｏａｎｄ

Ｗａｎｇ，２０１２）．在热水温度较低时，计算的结果可能

会出现较大偏差（Ａｒｎｏｒｓｓｏｎ，１９８３）．ＮａＫ温标为：

犜ＮａＫ＝
９３３

０．９９３＋ｌｇ（犆Ｎａ／犆Ｋ）
－２７３．１５， （２）

式中：犜ＮａＫ为水热系统中Ｎａ、Ｋ平衡时的温度；犆Ｎａ、

犆Ｋ分别代表水中钠、钾离子的质量浓度，单位为

ｍｇ／Ｌ．

根据Ｇｉｇｇｅｎｂａｃｈ（１９８８）的讨论，ＮａＫ地温计

指示的结果在酸性或ＳＯ４
２－含量较高的溶液中不准

确；但适用于近中性、ＳＯ４２－含量较低或高ＣＯ２浓度

的热水中．当热水中的钙含量较高，或者热水受到浅

层冷水的混合时，公式（２）是不适用的（王彩会等，

２０１５）．

（２）ＫＭｇ温标．ＫＭｇ温标是基于钾长石转变

为白云母和斜绿石的离子交换反应，该反应的平衡

速度较快，因此，ＫＭｇ温标适用于低温热水系统

（吴红梅等，２００６；柴蕊，２０１０）．反应方程为：

０．８Ｍｕｓｃｏｖｉｔｅ＋０．２ｃｌｉｎｏｃｈｌｏｒｅ＋５．４ｓｉｌｉｃａ＋

２Ｋ＋２．８Ｋ－ｆｅｌｄｓｐａｒ＋１．６ｗａｔｅｒ＋Ｍｇ
２＋． （３）

当深部热水上升至地表而与浅层冷水混合时，

原本的矿物－流体平衡被打破，热水中的矿物在较

低温度下与围岩反应，发生再平衡．由于钾、镁矿物

的再平衡程度较高，因此通过该经验公式计算的温

度一般低于深部热交换实际温度，而代表着上升过

程中某一时刻、某一位置的温度（王彩会等，２０１５）．

ＫＭｇ温标对温度的变化响应较快，在低温水中易

达到平衡，适用于浅层水温度估算（Ｇｉｇｇｅｎｂａｃｈ，

１９８８）．ＫＭｇ温标为：

犜ＫＭｇ＝
４４１０

１４．０－ｌｇ（犆２Ｋ／犆Ｍｇ）
－２７３．１５， （４）

式中：犜Ｋ－Ｍｇ为水热系统中犓、犕犵平衡时的温度；

犆Ｋ、犆Ｍｇ分别代表水中钾、镁离子的质量浓度，单位

为ｍｇ／Ｌ．

（３）ＮａＫＣａ温标．ＦｏｕｒｎｉｅｒａｎｄＴｒｕｅｓｄｅｌｌ

（１９７３）提出公式（５）适用于计算钙含量较高的地热

系统中的热交换温度，其中的经验系数β值根据计

算结果确定．当计算的温度＜１００℃时，经验系数β
取４／３；当计算的温度＞１００℃时，经验系数β取

１／３．ＤＡｍｏｒｅ犲狋犪犾．（１９８７）建立了根据 Ｍｇ２＋修正

的热交换温度计算公式，即公式（６），适用于富镁的

中低温地热水中．ＮａＫＣａ温标为：

犜ＮａＫＣａ＝

　
１６４７

２．２４＋ｌｇ（犆Ｎａ／犆Ｋ）＋βｌｇ（犆槡Ｃａ／犆Ｎａ）
－２７３．１５．

（５）

修正的ＮａＫＣａ温标：

２犜ＮａＫＣａ＝

　
１６４７

２．２４＋ｌｇ（犆Ｎａ／犆Ｋ）＋β（ｌｇ（犆槡Ｃａ／犆Ｎａ）＋２．０６
－

２７３．１５， （６）

式中：犜ＮａＫＣａ为水热系统中Ｎａ、Ｋ、Ｃａ平衡时的温

度；犆Ｎａ、犆Ｋ、犆Ｃａ分别代表水中钠、钾、钙离子的质量

浓度，单位为ｍｇ／Ｌ．

２．２．２　二氧化硅温标　自然界的二氧化硅矿物包

括石英、玉髓、方石英、磷石英和非晶质二氧化硅（包

括蛋白石、石英玻璃、水溶液和硅藻等），通常用于地

热化学研究的矿物为石英、玉髓和非晶质硅（郑西来

和郭建青，１９９６）．常用的二氧化硅温标为石英温标

和玉髓温标，这类温标计算公式是建立在热水中

ＳｉＯ２溶解度与温度的关系之上的（徐世光和郭远

生，２００９）．

８７０２
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由于不同ＳｉＯ２矿物的溶解度不同，这些矿物在

热水中达到溶解平衡的温度也是不同的．因此，当运

用二氧化碳温标估算热交换温度时，必须分析是哪

种矿物控制着热水中ＳｉＯ２ 的溶解度．Ｋｅｎｎｅｄｙ

（１９５０）提出水中石英的溶解度和溶液的密度有非常

大的联系，并且认为沿着高温下的蒸汽压曲线，溶解

二氧化硅达到最大值后（～３３０℃），溶液的密度随

着温度进一步增大而迅速减小，此时，溶解的二氧化

硅含量也减小（ＦｏｕｒｎｉｅｒａｎｄＲｏｗｅ，１９６６）．当温度

小于３４０℃时，ＳｉＯ２在热水中的溶解度随温度的升

高而增大．一般情况下，石英地热温标适用于热交换

温度较高（１２０～１８０℃）的条件，玉髓应用于低温

（＜１１０℃）地热条件（Ｐüｒｓｃｈｅｌ犲狋犪犾．，２０１３）．

Ｐａｓｖａｎｏ̌ｇｌｕａｎｄＣｈａｎｄｒａｓｅｋｈａｒａｍ（２０１１）通过

不同的二氧化硅温度计估算了土耳其中部Ｎｅｖｓｅｈｉｒ

地区热储温度，计算结果之间差别不大，反映矿化水

中的二氧化硅在随溶液上升的过程中不断沉淀下

来，说明在该地区硅温标是不适用的．

ＦｏｕｒｎｉｅｒａｎｄＲｏｗｅ（１９６６）认为当用热泉中的

二氧化硅含量计算地下热储温度时，热水从深部高

压区域到地表大气压区域时，需校正水中分离的蒸

汽量．其中一种估算方法是假设绝热冷却时，保持熵

值不变或者焓值不变，这种方法在应用时必须满足

两个条件：（１）冷却方式为蒸汽散失；（２）计算的温度

值为石英的最后一次平衡温度．当石英随着热水上

升到地表冷却而沉淀时，这种方法估算的温度偏低．

这种情况包括，热水中含有较多的气体比如ＣＯ２、

Ｈ２Ｓ等，随着溶液的上升而分离出来，带走系统的

热量，减小蒸汽的形成量．热水与密度相对较低的水

或者近地表冷水混合都会导致较低的计算结果．

热水在基岩中的冷却方式对矿物溶解平衡的温

度造成不同的影响，传导或者绝热冷却会导致溶液

中二氧化硅的聚合或沉淀，使得计算的热交换温度

偏低（郑西来和郭建青，１９９６）．热水的冷却方式可以

分为传导冷却和绝热冷却两种（Ｆｏｕｒｎｉｅｒａｎｄ

Ｒｏｗｅ，１９６６），Ｆｏｕｒｎｉｅｒ（１９７７）建立了基于石英的热

水传导冷却和最大蒸汽散失情况下的两种地热温

标．石英温标（传导冷却）为：

犜１＝
１３０９

５．１９－ｌｇ犛
－２７３．１５， （７）

石英温标（最大蒸汽损失）为：

犜２＝
１５２２

５．７５－ｌｇ犛
－２７３．１５． （８）

同时，Ｆｏｕｒｎｉｅｒ（１９７７）提出了基于玉髓在热液

中的溶解平衡的温标计算公式．随后，Ａｒｎóｒｓｓｏｎ

（１９８３）根据野外调查的结果建立了玉髓温标计

算方程．

玉髓温标：

犜３＝
１０００

４．７８－ｌｇ犛
－２７３．１５， （９）

犜４＝
１１１２

４．９１－ｌｇ犛
－２７３．１５． （１０）

ＶｅｒｍａａｎｄＳａｎｔｏｙｏ（１９９７）建立了修正二氧化

硅温标计算公式（ＳｉＯ２＜２９５ｍｇ／Ｌ）：

犜５＝－４４．１１９＋０．２４４６９５－１．７４２４×１０
－４＋

７９．３０５ｌｇ犛， （１１）

公式（７）～（１１）中：犛均为溶液中溶解ＳｉＯ２的含量．

由于热水在出露后，气压减小，二氧化硅的溶解

度会降低，所以热水中的ＳｉＯ２含量很容易达到饱和

状态．当ＳｉＯ２温标的计算结果都比较接近实测温度

时，反映了地下热水的径流速度是非常快的．

３　结果

３．１　地下水化学特征

笔者对采集的样品做水化学分析，冷水温度为

２５．２～２８．５℃，热水温度为４２．０～９２．７℃，为中低

温热水．冷水ｐＨ值范围为６．１０～７．８５（除６号点

外），呈中性．热水偏弱碱性，ｐＨ范围为６．８０～９．１６

（除１７号点外）．热水的电导率明显高于冷水，除了

海水采样点１４号为３５３００μｓ／ｃｍ，其他冷水样的电

导率均在３００μｓ／ｃｍ以内，且靠近海岸线的采样点

比靠近内陆地区的采样点的电导率大．

热水中可溶性ＳｉＯ２的含量变化较大，为２．２３～

３０．００ｍｇ／Ｌ，相对于高温地热水是偏低的．Ｆ－的含

量变化较大，为０～２０．２７ｍｇ／Ｌ，且大多数热水点的

Ｆ－含量都在１０ｍｇ／Ｌ以上，含量比较高．区内基岩

以花岗岩为主，因此可能保存有历史时期侵入残留

的岩浆热流，岩浆中通常氟含量较高．由于氟和钙的

性质比较相似，二者通常是同源的．本区地下热水中

Ｃａ２＋的含量较高，因此Ｆ－的含量也很高．这说明地

下水中的物质主要来源于围岩中的矿物，是水－岩

相互作用的结果．深成断裂脉状地下水中氟的含量

除了与断裂带的岩石性质有关外，温度和酸碱度都

起着重要的控制作用，一般氟含量随地下水温度的

升高而增高．氟在碱性环境中不易沉淀，因此地下水

的碱性越强，氟含量越高（梁川等，２０１４）．从表１的

结果可以看出，氟在偏弱碱性的热水中含量普遍较

９７０２
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图２　水样三线图

Ｆｉｇ．２ Ｔｈｅｐｉｐｅｒｃｈａｒｔｆｏｒｗａｔｅｒｓａｍｐｌｅｓ

高，而呈中性的冷水中基本上检测不到．

笔者根据冷、热水中各种离子的毫克当量百分

数，做出反映地下水水质的主要成分分布图（周文

等，２０１４；李洁祥等，２０１５），如图２．图中，右下角三

角形中所有采样点都聚集在三角形的下边界，反映

出阴离子以 ＨＣＯ３
－为主，随着水－岩相互作用的

进行，ＳＯ４２－的含量逐渐增加，最后演化为阴离子以

Ｃｌ－为主的地热水．其中，ＨＣＯ３－和Ｃｌ－是占主要含

量的，而ＳＯ４２－的含量相对较低．左下角三角形中采

样点同样都聚集在下边界，反映出地下水阳离子是

以Ｃａ２＋为主逐渐向以Ｎａ＋为主转化，而Ｍｇ２＋的含

量相对较低．

在菱形图中，地下水类型可以大致划分为４块．

（１）Ａ区域为以ＨＣＯ３－和Ｃａ２＋为主的地下水，均为

冷水采样点，该区域基岩主要为花岗岩，冷水水化学

特征表现出典型花岗岩地区地下水类型特征．（２）Ｂ

区域包括阴离子为 ＨＣＯ３
－、Ｃｌ－，阳离子为Ｃａ２＋、

Ｎａ＋的热水，碎屑岩包括砂岩和砾岩等，其矿物碎屑

主要是石英、长石、云母．花岗岩成分为碱性长石和

石英，钠长石矿物分子式为Ｎａ（ＡｌＳｉ３Ｏ８）、钾长石为

Ｋ（ＡｌＳｉ３Ｏ８）、钙长石为ＣａＡｌ２Ｓｉ３Ｏ８，表现为过渡性

的水化学类型．（３）Ｃ区域是阴离子为Ｃｌ－和阳离子

为Ｃａ２＋的１７、１９号热水点，其中，１７号水样温度常

年保持在２５℃，高于当地年平均气温（２１℃），因此

被定为热水井，但其水化学特征主要与大气降水一

致，犜犇犛仅２０ｍｇ／Ｌ，表明径流条件良好，Ｃｌ－由大

气中悬浮颗粒（气溶胶）随雨水入渗补给到地下水系

统，Ｃａ２＋则是围岩矿物（钙长石）与水溶性二氧化碳

发生反应进入水体；１９号水样靠近海岸线，表现出

高ＴＤＳ、Ｃｌ－的特征，Ｃａ２＋来源于碳酸盐岩和石膏的

溶解，Ｃｌ－是受海水入侵影响，从水化学特征上看两

水样之间并无水力联系．（４）Ｄ区域为阴离子为Ｃｌ－

和阳离子为Ｎａ＋的１、１４、２１号海水采样点．该类采

样点靠近沿海地区，除了１４号海水采样点以外，较

高的Ｃｌ－含量可能是受到海水的影响而形成的，也

有可能是地热水在径流过程中，在高温下与花岗岩

充分反应而形成高盐水．

整体上看，热水表现为由内陆至沿海地区水化

０８０２
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表２　阳离子温标计算结果（℃）

Ｔａｂｌｅ２ Ｒｅｓｕｌｔｓｏｆｇｅｏｔｈｅｒｍａｌｒｅｓｅｒｖｏｉｒｓｃａｌｃｕｌａｔｅｄｂｙｖａｒｉｏｕｓｃａｔｉｏｎｇｅｏｔｈｅｒｍｏｍｅｔｅｒｓ（℃）

样品编号 实测温度 犜ＮａＫ 犜ＫＭｇ 犜ＮａＫＣａ（β＝４／３） 犜ＮａＫＣａ（β＝１／３） ２犜ＮａＫＣａ（β＝４／３） ２犜ＮａＫＣａ（β＝１／３）

１ ９２．７ ２８１．５ １３６．２ －９４９３．２ ４９２．１ ３１５．５ ２６３．５

２ ７２．０ １９７．６ ８２．１ １５２７．２ ３４８．２ １５０．１ １８８．６

３ ４２．０ １３４．５ ５０．９ ６１２．７ ２５５．３ ６７．４ １３５．２

４ ６３．７ １５６．８ ６４．７ ６２２．９ ２７１．８ ６８．９ １４５．０

１５ ５４．５ １５８．５ ４６．３ ９５９．０ ２９６．７ １０８．７ １５９．５

１６ ５５．４ １６２．２ ４５．５ ９３９．３ ２９８．３ １０６．８ １６０．４

１７ ２５．３ ６６２．３ ５２．６ ３２１．１ ４２０．０ １３．４ ２２７．０

１８ ６３．２ １４７．８ ４１．７ ７９７．１ ２７９．１ ９１．６ １４９．３

１９ ７９．２ ２１６．２ １５１．６ １１９９．４ ３４９．５ １２９．０ １８９．３

２０ ７７．５ １７１．８ ５５．７ ８４０．６ ２９９．２ ９６．５ １６０．９

２１ ８４．０ １５５．４ １６７．６ ８７２．０ ２８９．４ ９９．９ １５５．３

２２ ４５．０ １４６．９ ４３．５ ７３８．１ ２７４．３ ８４．５ １４６．５

２３ ４２．２ １６０．２ ４６．３ ７８８．６ ２８７．５ ９０．６ １５４．２

平均值 ５８．９ ２１１．７ ７５．７ ８５１．５ ３２０．１ １０９．５ １７１．９

学类型由ＨＣＯ３·ＣｌＣａ·Ｎａ型向ＣｌＮａ型转化趋势．

３．２　地热温标估算热交换温度

本文采用常用的阳离子温标和二氧化硅温标估

算广东省西部研究区一带深部地热系统的热交换温

度，不同地热温标反映的同一水热系统的温度可能

差别较大，因此需结合实测数据讨论各类温标的适

用性（夏跃珍等，２０１４；Ｓａｎｊｕａｎ犲狋犪犾．，２０１６）．表２

为阳离子地球化学温标对每个水样计算的热交换温

度，从计算结果看，ＮａＫ温标均比ＫＭｇ温标计算

的热交换温度高（除水样２１外），这是因为在热泉

（或钻井）采集的水样从深部沿断层通道上升到地表

的过程中经过传导冷却或与浅层冷水混合而导致

ＫＭｇ平衡不断被打破和再平衡，使ＫＭｇ温标计

算结果偏向浅层热交换温度甚至偏向泉（钻井）口温

度（图３），说明除水样１、１９和２１外，其他热水样品

在上升到接近地表的位置已经到达ＫＭｇ平衡；而

ＮａＫ温标则不易受冷却方式（绝热冷却，传导冷

却，冷水混合）影响，从而导致其计算结果偏向深层

热交换平衡温度．ＮａＫＣａ温标的使用是因为在研

究区所采集的水样中有些含有较高的钙离子，如钻

孔水样１９，其钙离子含量高达１６４３．７ｍｇ／Ｌ．在运

用公式（５）计算热交换平衡温度时，结果明显偏离正

常范围，这是由于在富镁的中低温地热水中该公式

的计算结果会明显偏高，因此笔者同时选择用

Ｍｇ
２＋校正过的ＮａＫＣａ温标（公式（６））进行了热

交换平衡温度的估算（表２）．

在靠近沿海地区的水热系统中，地热水会很容

易受到海水入侵的影响而导致各阳离子组分之间不

能达到水热平衡，阳离子温标在这种情况下就体现

图３　ＫＭｇ平衡

Ｆｉｇ．３ ＫＭｇｅｑｕｉｌｉｂｒｉｕｍｐｌｏｔ

出了不适用性．表３为二氧化硅温标对各热泉（钻

井）水样所对应的地下热交换温度进行的估算结果，

５种二氧化硅温标也显示出了差异性，总体而言石

英温标计算的热交换平衡温度要比玉髓温标高并且

接近于修正后的二氧化硅温标．对于同一种温标，热

泉（钻井）在上升过程中所经历不同的冷却方式对计

算结果也是有影响的，在所采集的地热水样中，通过

绝热冷却方式计算的热交换平衡温度要比传导冷却

方式计算的结果高．

４　分析与讨论

４．１　地热温标适用性

由地热温标计算的结果可以看出，对同一采样

点，不同温标的计算结果具有很大的差异性．这是因

为地球化学温标是一类经验公式，每一种温标都具

有一定的适用条件．其使用的前提是作为温标计算

的溶质与围岩达到了溶解－平衡的状态．因此，必须

１８０２
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表３　二氧化硅温标计算结果

Ｔａｂｌｅ３ Ｒｅｓｕｌｔｓｏｆｇｅｏｔｈｅｒｍａｌｒｅｓｅｒｖｏｉｒｓｃａｌｃｕｌａｔｅｄｂｙｓｉｌｉｃａｇｅｏｔｈｅｒｍｏｍｅｔｅｒｓ

样品编号 实测温度（℃） 溶解ＳｉＯ２（ｍｇ／Ｌ） ｌｇ（ＳｉＯ２） 犜１（℃） 犜２（℃） 犜３（℃） 犜４（℃） 犜５（℃）

１ ９２．７ ５１．６２ １．７１ １０３．３ １０３．８ ５２．９ ７４．７ １０４．３

２ ７２．０ ４．７７ ０．６８ １７．０ ２７．０ －２９．３ －１０．３ １０．９

３ ４２．０ １３．４４ １．１３ ４９．１ ５６．２ ０．７ ２０．９ ４８．７

４ ６３．７ １７．１４ １．２３ ５７．７ ６３．９ ８．９ ２９．４ ５７．９

１５ ５４．５ １５．８８ １．２０ ５５．０ ６１．４ ６．２ ２６．６ ５５．０

１６ ５５．４ １７．７３ １．２５ ５９．０ ６５．０ １０．０ ３０．６ ５９．２

１７ ２５．３ ４．８７ ０．６９ １７．６ ２７．５ －２８．８ －９．８ １１．６

１８ ６３．２ １３．４９ １．１３ ４９．３ ５６．３ ０．８ ２１．０ ４８．８

１９ ７９．２ １８．１２ １．２６ ５９．８ ６５．７ １０．８ ３１．３ ６０．１

２０ ７７．５ ２２．７９ １．３６ ６８．４ ７３．４ １９．１ ３９．９ ６９．１

２１ ８４．０ １１．８８ １．０７ ４４．９ ５２．４ －３．２ １６．８ ４４．０

２２ ４５．０ １９．６８ １．２９ ６２．８ ６８．４ １３．７ ３４．４ ６３．３

２３ ４２．２ ２２．３１ １．３５ ６７．６ ７２．６ １８．３ ３９．１ ６８．３

通过判断矿物－流体的平衡，并结合实际情况，选取

适合的温标，确定热交换的温度范围．

ＮａＫＭｇ三角图解法由Ｇｉｇｇｅｎｂａｃｈ（１９８８）提

出，将热水采样点的Ｎａ、Ｋ、Ｍｇ离子含量通过换算

投影到该图中，根据采样点在图中的分布，可以判断

热水中的矿物是否达到了饱和，热水中是否有浅层

冷水的混入（胡弘等，２００３；Ｑｉｎ犲狋犪犾．，２００５）．根据

热水点在三角图中的散落状况，可以将地热水分为

不平衡水（未成熟水）、平衡水（成熟水）和完全平衡

水（完全成熟水）３种类型．完全平衡水是指热水中

溶解的矿物与围岩达到了一定的平衡状态．此时根

据ＮａＫ温标和ＫＭｇ温标计算出的结果是相等

的，在图中位于两种温标的交点上．该方法是依据

钠、钾矿物的溶解度对温度的反应而建立的，反应公

式如下（刘军强，２０１４）：

钾长石＋Ｎａ＋→钠长石＋Ｋ
＋， （１２）

２．８钾长石＋１．６Ｈ２Ｏ＋Ｍｇ
２＋
→０．８Ｋ－云母＋

０．２氯化物＋５．４硅＋２Ｋ＋． （１３）

ＮａＫＭｇ三角图中水样点坐标计算表达式为：

犛＝犆Ｎａ／１０００＋犆Ｋ／１００＋ 犆Ｍ槡 ｇ ， （１４）

Ｎａ％＝犆Ｎａ／（１０犛）， （１５）

Ｋ％＝犆Ｋ／犛， （１６）

Ｍｇ％＝１００ 犆Ｍ槡 ｇ／犛， （１７）

式中：犆Ｎａ、犆Ｋ、犆Ｍｇ分别为水中钠、钾、镁离子的含

量，单位为ｍｇ／Ｌ．

将研究区所采集的地下热水中Ｎａ＋、Ｋ＋、Ｍｇ＋

含量投影到三角图中如图４．由ＮａＫＭｇ三角图可

以看出研究区的所有热水采样点均靠近右下角顶点

处Ｍｇ端元，反映水－岩平衡的温度较低，热水中的

钠、钾矿物均未达到饱和状态．将热水点的位置大致

图４　研究区热水ＮａＫＭｇ三角图

Ｆｉｇ．４ ＴｈｅＮａＫＭｇｔｒｉａｎｇｕｌａｒｄｉａｇｒａｍｆｏｒｔｈｅｈｏｔｗａｔｅｒｓ

拟合一条稀释线，其与完全平衡线的交点为热泉达

到平衡状态时的温度，可以看出大致为１８５℃．说明

经深循环的高温地热水在浅层与冷水混合，原本达

到溶解平衡的热水受到冷水的强烈稀释而变成不成

熟水．处于部分平衡区域的点（水样１，１９和２１），受

到混合的冷水份额较少，对这３个热水样阳离子温

标体现了一定的适用性．

从阳离子化学温标计算的结果可以看出，ＮａＫ

温标和ＫＭｇ温标对于这３个热水样品计算的热交

换平衡温度相近．水样２１在ＮａＫＭｇ三角图中的

位置最靠近完全平衡线，犜ＮａＫ（１５５．４℃）和犜ＫＭｇ

（１６７．６℃）也最接近，说明该水样从深部沿导水通

道上升到地表的过程中受到绝热冷却，热泉流量大，

出露温度高（８４℃），犜ＮａＫ和犜ＫＭｇ均指向深部热交

２８０２
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换平衡温度；另外，当地热水完全平衡后上升到地

图５　ＮａＫ平衡

Ｆｉｇ．５ ＮａＫｅｑｕｉｌｉｂｒｉｕｍｐｌｏｔ

表，犜ＮａＫ一般比犜ＫＭｇ计算的温度高，而此处犜ＫＭｇ大

于犜ＮａＫ，说明ＫＭｇ比ＮａＫ先达到平衡，因此对

于水样２１的犜ＫＭｇ更接近深部热交换平衡温度．对

于水样１和１９，犜ＮａＫ和犜ＫＭｇ差异较大而且在ＮａＫ

Ｍｇ三角图中的位置偏离平衡线较远，这是由于受

到传导冷却或者浅层冷水混合作用，导致ＫＭｇ温

标指向浅层热交换温度，同时水样１和１９均含有较

高的钙离子和镁离子，理论上修正后的ＮａＫＣａ温

标更接近深部热交换平衡温度；但是水样１对应的

犜ＮａＫＣａ（２６３．５ ℃）和 水 样 １９ 对 应 的 犜ＮａＫＣａ

（１８９．３℃）明显与背景地下热交换温度背离，在这

里需要考虑海水入侵以及浅层冷水混入对阳离子温

标的影响，地热水中Ｎａ／Ｋ要比浅层冷水以及海水

中高（图５），被浅层冷水混入的地热水用ＮａＫＣａ

温标会得到一个偏高的热交换平衡温度，所以笔者

最终把１７２℃作为这两个水样热交换平衡温度的上

限，犜ＫＭｇ作为热交换平衡温度的下限．

对于其他热水样品，运用５种二氧化硅温标计

算其对应的热交换平衡温度，由于热水在出露后，气

压减小，二氧化硅的溶解度会降低，所以热水中的

ＳｉＯ２含量很容易达到饱和状态．根据ＳｉＯ２ 经验公

式计算的平衡温度大部分都接近温泉（钻井）出口的

温度，这一点与ＫＭｇ温标相似，导致这种情况的出

现不可能是因为热泉（钻井）受到绝热冷却或者传导

冷却方式的影响，而浅层冷水的混合则更可能是主

要因素．因此，这些未成熟水样既不适合用阳离子温

标也不适合用二氧化硅温标．在以下硅－焓图中（图

６）也可以看出，从所采集的１３个热水样品中并不能

拟合出一条混合线与石英或玉髓溶解平衡线相交，

说明热水在上升过程中与冷水混合后可能重新达到

了平衡状态．浅层水的混入对地热水中Ｎａ／Ｋ值影

响不大，但是对ＳｉＯ２的溶解影响较大．ＳｉＯ２测温结

图６　二氧化硅混合模型

Ｆｉｇ．６ ＴｈｅｍｉｘｉｎｇｍｏｄｅｌｏｆＳｉＯ２ｉｎｔｈｅｇｅｏｔｈｅｒｍａｌｓｙｓｔｅｍ

果的差异性说明深部热水在上升的过程中曾经在不

同深度的地方有过停留，根据其计算的结果是最后

源区的温度，而相对于实际的热交换温度值偏小．

４．２　犾犵（犙／犓）犜法对热交换平衡温度的估算

从以上分析可以看出，在研究区所采集的１３个

热水样品中只有３个能够用地热温标估算热交换平

衡温度，对于大部分未成熟的地热水，一般地热温标

方法并不能给出合适的计算结果，因此这里引入

ｌｇ（犙／犓）犜法来对这些未成熟的水样进行热交换

平衡温度的估算（其中，ｌｇ（犙／犓）为饱和指数犛犐，犙

为计算的离子活度积，犓是平衡常数）．该方法是由

ＲｅｅｄａｎｄＳｐｙｃｈｅｒ提出（１９８４），其原理是地热系统

中大部分矿物所溶解的组分可以看作是温度的函

数，如果地热水中的大部分矿物能够在某一温度下

同时达到平衡，表明该温度下热水与围岩达到溶解

平衡，即该温度是热交换平衡温度．如果地热水没有

达到平衡或者在上升过程中经过冷却后没有及时达

到再平衡，那么热水中的矿物在任何温度下都不可

能同时达到平衡（Ｓｈａｒｉｆｉ犲狋犪犾．，２０１６）．

饱和指数表达的是地下水中某一矿物的溶解饱

和程度的特征值，一般用犛犐表示．当犛犐＞０时，表

示地下水中某一矿物的溶解已经处于过饱和状态，

该矿物会从地下水中沉淀下来；犛犐＝０说明地下水

相对该矿物是处于平衡状态的；犛犐＜０则反映了地

下水中该矿物的溶解尚未达到饱和，地下水还可以

溶解更多的该矿物（郑西来和郭建青，１９９６）．本文运

用ＰＨＲＥＥＱＣＩ软件计算热泉的矿物饱和指数，这

个软件由美国地质调查局开发，广泛用于低温含水

系统的地球化学参数计算（赵季初和高宗军，２０１５）．

各地热水样中溶解组分所对应的矿物主要有玉髓、

石英、非定形ＳｉＯ２、石膏、硬石膏和萤石，图７模拟

的是每个地热水样３０～２００℃各矿物的饱和指数与

温度的关系．从图７中可以看出，除水样１、１９和２１

外，其他未成熟水样中大部分的矿物都能在某一温

３８０２
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度附近趋于平衡．在实际计算饱和指数的过程中，不

同的矿物不可能在某一特定温度同时达到平衡，在

这里如果大部分的矿物能够在某一狭窄温度区间内

同时达到平衡，表明该温度区间是矿物－流体在深

部热交换达到溶解平衡的温度．根据ｌｇ（犙／犓）犜方

法，水样２和１７的热交换平衡温度为１２０℃，水样

２０的平衡温度为１６０～１７０℃，而其余水样的平衡

温度都在１５０℃左右，这些水样中的主要矿物比如

玉髓、石英和石膏都能在相应的温度范围内同时达

到平衡．水样１和１９在任何温度下都不能使矿物－

流体达到溶解平衡，这与之前分析的结果一致，这两

个水样只能用ＫＭｇ温标估算热交换温度下限值，

ＮａＫ温标或者ＮａＫＣａ温标均不能给出合理的上

限结果．

５　结论

（１）粤西沿海地区热泉的分布主要受北东向深

大断裂带控制．冷水水化学类型主要为 ＨＣＯ３Ｃａ

型、ＨＣＯ３·ＣｌＮａ·Ｃａ型，热水表现为由内陆至沿

海地区水化学类型由 ＨＣＯ３·ＣｌＮａ·Ｃａ型向

ＣｌＮａ型转化的趋势．冷、热水具有同样的补给来源，

离子特征均表现出围岩的矿物特性，热水中ＳｉＯ２和

Ｆ－的含量都较高．

（２）同一水样采用不同的水化学温标计算的结

果差别很大．ＮａＫ温标计算结果相对于实测的温

度偏高，ＫＭｇ温标和ＳｉＯ２温标估算的温度与实测

值接近，说明热水在上升到接近地表的位置已经使

ＫＭｇ以及ＳｉＯ２重新达到平衡．在所采集的１３组

地热水样品中，只有２１号样适合用阳离子温标并且

其在ＮａＫＭｇ三角图中的位置最接近完全平衡

线，其热交换平衡温度为１５０～１７０℃，而１号和１９

号水样由于冷水混入导致ＫＭｇ温标计算的是近地

表热交换温度．ＳｉＯ２ 温标对于所有热水样品都

不适用．

（３）对于地热系统中未成熟水样，用ｌｇ（犙／犓）

犜图更适合估算其对应的热交换平衡温度，水样２

和１７的热交换平衡温度为１２０℃，水样２０的平衡

温度为１６０～１７０℃，而其余水样的平衡温度都在

１５０℃左右，这些水样中的主要矿物比如玉髓、石英

和石膏都能在相应的温度范围内同时达到平衡．
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