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摘 要：豫北山前冲洪积平原深层地下水硫酸盐（SO4
2−）呈现持续增高趋势，但其机制仍不清楚 .为探讨深层地下水 SO4

2−来

源与污染机制，选择山前冲洪积平原不同赋存条件深层地下水作对比分析，借助水体水化学、氢氧同位素（δDH2O和 δ18OH2O）、硫

酸盐硫和氧同位素（δ34SSO4和 δ18OSO4），示踪人类活动影响下深层地下水 SO4
2-的来源、污染途径及硫酸盐细菌还原过程 .结果表

明：深层地下水水化学、δDH2O和 δ18OH2O以及 δ34SSO4和 δ18OSO4组成月际变化相对稳定，但不同地点的地下水组成呈现显著空间差

异 .研究区未受人为影响的深层地下水 SO4
2−来源包括大气降水、黄铁矿氧化以及石膏溶解，且经历细菌还原作用；人为输入

对深层地下水的影响表现为两种不同的途径和过程，一种是在山前补给区，因无显著的隔水层，在降水入渗和河水侧渗作用

下，深层地下水显著受到人类活动来源硫酸盐（工业废水）影响 . 另一种是在排泄区，由于深层地下水过量开采导致地下水水

位下降，上伏浅层咸水产生越流补给，造成深层地下水的 SO4
2−浓度显著增加 .研究结果很好地揭示了焦作山前冲洪积平原深

层地下水受污染的机制，为我们有效管理和保护深层地下水资源提供重要科学依据 .
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Abstract: Deep groundwater sulfate in the piedmont alluvial plain in Jiaozuo had been increasing, however, the mechanism is still
unclear. To illustrate the pollution mechanism of deep groundwater, deep groundwater in different hosting conditions was sampled
to compare, and hydro ‐ chemical compositions, hydrogen and oxygen isotopes (δDH2O and δ18OH2O), sulfate sulfur and oxygen
isotopes (δ34SSO4 and δ18OSO4) were determined to constrain the sulfate sources, pollution pathways and sulfate bacterial reduction
processes with the presence of anthropogenic activities. The results indicated that there were small variations of monthly hydro ‐
chemical and isotope compositions in respective deep groundwaters, but large spatial differences were found in the hydro‐chemical
compositions of these deep groundwater. Sulfate in the undisturbed deep groundwater was mainly derived from atmospheric
deposition, pyrite oxidation and gypsum dissolution, and the bacterial sulfate reduction obviously occurred; There were two kinds
of pollution pathways and processes in the polluted deep groundwater. First was that in the piedmont where deep groundwater was
recharged, due to no obvious aquifuge between them, the precipitation and river water containing industrial wastes could easily
infiltrate into deep groundwater with the result of increasing sulfate concentrations. Second was that in the discharge zone,
increased deep groundwater sulfate was related with leapfrog recharge from the above aquifer where sulfate was rich, and the
leapfrog recharge was due to overwhelming deep groundwater pumping. Our results well illustrated the sulfate pollution
mechanism in deep groundwater underneath the piedmont alluvial plain in Jiaozuo, and provided vitally scientific evidences on
effective management and protection of deep groundwater source.
Key words: sulfate sources; groundwater bacterial sulfate reduction; sulfur and oxygen isotope tracing; Bayesian isotope mixing
model; Piedmont alluvial plain;hydrogeology.

0 引言

地下水是华北平原经济社会发展重要支柱，过

量开采引发环境地质问题一直备受关注（石建省

等，2014；薛肖斌等，2018；李文鹏等，2020；王雨婷

等，2021）.华北平原浅层地下水咸化严重，水质普遍

较差，深层地下水是当地重要的生产和生活用水来

源（张兆吉等，2012）.然而，深层地下水的过量开采

造成华北平原地下水水位下降，甚至在局部地区形

成地下水降落漏斗（李文鹏等，2020），导致华北平

原地下水咸淡水界面下移（宋海波等，2007），深层

地下水水质受到严重影响，威胁区域居民饮用水安

全 .硫酸盐是华北平原地下水主要的阴离子，含量

处于较高水平，其中河北石家庄山前平原浅层和深

层地下水 SO4
2-浓度均值分别为 2.06 mmol·L-1和

0.89 mmol·L-1（Zhou et al.，2016），济源盆地浅层

和深层地下水 SO4
2-浓度均值分别为 2.20 mmol·L-1

和 0.72 mmol·L-1（焦艳军等，2014）.焦作山前平原

浅层和深层地下水 SO4
2-浓度呈逐年增加趋势，其

中 2003年和 2010年均值分别为 0.94 mmol·L-1和
1.99 mmol·L-1（Zhang et al.，2015；贾 新 生 等 ，

2016），2014 年 部 分 浅 层 地 下 水 SO4
2-浓 度 高 达

11.09 mmol·L-1（刘运涛等，2017），同时深层地下水

SO4
2-浓度均值从 0.82 mmol·L-1（2003年）增加至

1.63 mmol·L-1（2010年）（Zhang et al.，2015；贾新生

等，2016），2014年部分深层地下水 SO4
2-浓度高达

8.58 mmol·L-1（刘运涛等，2017），远高于石家庄和

济源地区 .焦作山前平原深层地下水 SO4
2-浓度升

高严重影响深层地下水可持续有效利用，但是引起

SO4
2-浓度升高的原因尚不清楚 .
硫酸盐硫和氧同位素（δ34SSO4和 δ18OSO4）可以示踪

地下水硫酸盐来源以及混合过程（Fouillac et al.，1990；
郎赟超等，2008；杨郧城等，2008；Xie et al.，2009；Li
et al.，2010，2020a，2020b；Xie et al.，2013；黄奇波等，

2014），因此可以借助 δ34SSO4和 δ18OSO4来说明上述问题 .
地下水硫酸盐潜在来源包括大气降水输入、岩石风化

（石膏溶解和黄铁矿氧化）以及人为输入（生活污水、

工业废水和化学肥料等）（郎赟超等，2008；杨郧城等，

2008；张海林等，2019；Zhang et al.，2020），这些硫酸

盐潜在来源具有不同的 δ34SSO4和 δ18OSO4组成 .大气降

水 δ34SSO4组成与当地煤燃烧紧密联系，我国北方大气

降水 δ34SSO4均值 7.3‰（洪业汤等，1994），南方大气降

水 δ34SSO4偏负，如贵阳地区雨水 δ34SSO4均值在-4.9‰
左右（肖化云等，2003）.海相沉积石膏矿物具有较高

的 δ34SSO4组成，如前寒武石膏 δ34SSO4值高达 31‰，邯郸

中奥陶石膏 δ34SSO4值在 20‰~24‰范围（王艳娟等，

2011）.白垩纪至今，石膏 δ34SSO4值在20‰左右（王恒纯，

1991），陆相石膏矿物 δ34SSO4组成一般低于海相沉积，

如鄂尔多斯地区上覆新近系石膏 δ34SSO4组成为 10.2‰
（杨郧城等，2008）.沉积岩中黄铁矿 δ34S组成较低，如
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我国不同地区煤层中黄铁矿δ34S值范围3.4‰至10.2‰，

均值为 6.6‰（Xiao and Liu，2011），岩浆岩黄铁矿 δ34S
值范围在-5‰至 5‰之间，均值为 0‰（王艳娟等，

2011；张东等，2019b）.人为输入硫酸盐 δ34SSO4和 δ18OSO4

组成变化范围大，化学肥料 δ34SSO4值范围在-3.1‰至

20.7‰之间，均值为 4.9‰，δ18OSO4值范围为 7.5‰~
20‰，均值为 12.6‰（Zhang et al.，2015）；生活污水

δ34SSO4值范围在 4.2‰至 11.6‰之间，均值为 8.7‰，

δ18OSO4值范围为 8.5‰-17.7‰，均值为 10.8‰（Zhang
et al.，2015）.影响地下水 δ34SSO4和 δ18OSO4组成的重要

过程是硫酸盐细菌还原，不但降低地下水硫酸盐含量，

而且剩余硫酸盐硫和氧同位素值（δ34SSO4和 δ18OSO4）增

加（Li et al.，2011；Zhang et al.，2015；Guo et al.，
2016），硫和氧同位素分馏系数（ε34S和 ε18O）比值在 1.4
∶1.0~4.0∶1.0之间（Tuttle et al.，2009）.除了硫酸盐

细菌还原，黄铁矿氧化过程也会导致地下水 δ34SSO4和
δ18OSO4组成发生变化，δ34S值分馏很小，约为 1‰左右

（Balci et al.，2007），产物 δ18OSO4与水体 δ18O分馏系数

在3.5‰左右，与空气δ18O分馏系数在-10‰左右（Balci
et al.，2007），造成产物 δ18OSO4值降低 .同样地，如果硫

酸盐细菌还原产物硫化氢发生二次氧化，导致地下水

δ18OSO4值会因水氧参与而显著降低，这一点类似于湖

泊或者近海洋壳水-沉积物界面发生的硫酸盐细菌

还原以及二次氧化过程（Holser et al.，1979；Gilhooly
et al.，2016）.

鉴 于 不 同 地 下 水 硫 酸 盐 潜 在 来 源 δ34SSO4 和
δ18OSO4 组成差异 ，因此可以借助地下水 δ34SSO4 和
δ18OSO4组成来说明焦作山前平原深层地下水硫酸盐

来源 .已有的研究表明，石家庄地区深层地下水（第

三和第四含水层，埋深 80~400 m）δ34SSO4值偏正，均

值 为 20.0‰），δ18OSO4 均 值 为 10.2‰（Zhou et al.，
2016），而焦作山前平原深层地下水（埋深 60~180
m）δ34SSO4均值为 15.3‰，δ18OSO4均值为 8.5‰（Zhang
et al.，2015），相比于石家庄地区，焦作地区深层地

下水 δ34SSO4和 δ18OSO4组成较低（Zhang et al.，2015）.
结合焦作深层地下水 SO4

2-浓度逐年升高的趋势，

在前期研究基础上，分别在焦作山前平原不同水文

地质赋存特征区域布设深层地下水监测点，逐月采

集地下水样品，同时借助水体氢氧同位素来识别地

下水来源及其与地表水之间的联系 ，利用水体

δ34SSO4和 δ18OSO4组成阐明深层地下水硫酸盐来源及

硫酸盐细菌还原过程，最后结合贝叶斯同位素混合

模型，量化焦作山前平原深层地下水不同来源的混

入比例，说明硫酸盐污染途径和过程，为保护深层

地下水资源提供科学依据 .

1 研究方法

1.1 研究区概况

研究区位于南太行山前平原地带，出露第四系

地层（图 1a），下伏地层有石炭-二叠系灰岩、砂岩、

页岩以及煤层，北部山区主要出露地层寒武系、奥

陶纪以及石炭纪碳酸盐岩类、砂页岩类（图 1a）.第
四系厚度在山麓地点不足 100 m，在平原区为 180~
320 m，自下而上依次为下更新统（Q1）、中更新统

（Q2）、上更新统（Q3）以及全新统（Q4）.下更系统岩

性多为棕红、棕褐、灰绿色厚层粘土、亚粘土夹灰

绿、锈黄色粉细砂层，底板埋深 100~320 m，厚 50~
240 m（图 1b）.中更新统以坡洪积、冲洪积和冲积为

主，岩性为棕红色、棕黄色亚粘土和亚砂土以及黄

棕、棕黄色、黄色黄土状亚粘土、棕黄色亚砂土及厚

层中细砂 .上更新统主要有冲洪积和冲积物构成，

太行山前冲洪积物多呈扇体或扇裙，扇体之间和河

谷两侧有黄土状亚砂层和黄土状亚粘土分布 .全新

统在山麓地带大面积未接受沉积，只在一些河谷中

有薄层的砂砾石堆积（图 1a）.区内深层地下水补给

区、径流区以及排泄区分别位于山前冲洪积扇扇

顶、扇裙以及与黄沁冲积平原交接洼地（图 1b）
（Zhang et al.，2015；刘运涛等，2017）.研究区第四

系地下水可分为 4个含水组，其中第一和第二含水

组为浅层地下水（埋深小于 60 m），第三含水组（埋

深 60~200 m）和第四含水组（>200 m）为深层承压

地下水 .本次研究地下水主要集中在第三含水组

（图 1b）.
1.2 野外采样与分析

为对比分析不同水文地质赋存条件下深层地

下水硫酸盐来源以及污染途径，本研究在前期工作

基础上（Zhang et al.，2015），分别在研究区深层地下

水补给区、径流区和排泄区分别布设 4个深层地下

水监测点（图 1）.A点位于研究区西北部，深层地下

水流动方向的上游，石河冲洪积扇靠近扇顶部分，

靠近石河，井深 100 m左右；B点位于研究区东北

部，更靠近山前（图 1），代表径流区深层地下水，井

深 80 m；C点和 D点位于研究区南部，代表排泄区

深层地下水，井深分别为 60 m和 180 m.本研究布设

4个深层地下水监测点均为民井，井深不同，不属于

同一含水层，由于缺乏详细的建井资料，仅在图 1b
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中大致厘定其含水层位置 .鉴于这些深层地下水是

当地重要饮用水水源，研究其硫酸盐来源和污染途

径具有重要的环境意义 .
野外 4个深层地下水监测点每月定期采样一

次，采样时间从 2012年 10月持续到 2013年 10月 .
现场抽取地下水，待电导率值稳定后收集水体样

品，现场测定水体 pH值，电导率（EC）值，溶解氧

（DO）值以及氧化还原电位（Eh）值 .前处理包括水

样过滤及分装，水样经 0.45 μm水系滤膜过滤后，分

装 50 mL与塑料离心管内，其中用于阳离子测试的

样品加入 2滴优级纯浓硝酸保存，用于阴离子测试

的样品不加任何保护剂，密封后置于 4 ℃冰箱内保

存 .水体碱度 24 h内采用滴定法测定，滴定用盐酸

浓 度 为 0.025 mol·L-1（张 东 等 ，2015；秦 勇 等 ，

2016）.分装 10 mL水样于玻璃瓶内，不留空隙，用于

水体氢氧同位素测试；分装 1.5 L水样于塑料瓶内，

加入 1 mL优级纯浓盐酸，确保 pH小于 2（张东等，

2013；张东等，2019b），0.5 h后加入 10 mL饱和 Ba‐
Cl2溶液，静置过夜 .产生 BaSO4沉淀经 0.22 μm滤膜

过滤后，置于马弗炉内，850 ℃烘干 2 h待测（张东

等，2019b）.
水体阴离子、阳离子，氢氧同位素以及硫酸盐

硫同位素测试工作在中国科学院地球化学研究所

环境地球化学国家重点实验室完成，其中阳离子采

用等离子原子吸收光谱仪（ICP‐AES）测定，阴离子

采用离子色谱仪（IC‐90）测定（何姜毅等，2017），精

密度分别优于 8%和 5%（Fan et al.，2014；范百龄

等，2017）.氢氧同位素采用 LGR液态水同位素分

析仪测定，外精度分别优于 0.12‰和 0.07‰（Fan et
al.，2014；范百龄等，2017），测量结果相对于国际

标准VSMOW表示 .硫酸盐硫同位素采用元素分析

仪（Carlo Erba 1108）和 同 位 素 质 谱 仪（IRMS，
Isoprime 100）测 试 ，国 际 标 准 NBS127（δ34S=
20.3‰，VCDT）以及实验室硫酸钡标准插入序列，

图 1 研究区地质图以及水文地质剖面示意图

Fig.1 The geological map and schematically hydrogeological map in the studied area
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硫同位素测试精度优于 0.2‰（Zhang et al.，2015）.
硫酸盐氧同位素测试工作在河南理工大学生物遗

迹与成矿过程省级重点实验室完成，硫酸盐氧同位

素测试采用元素分析仪（Flash 2000 HT）联合稳定

同位素质谱仪（MAT‐253，赛默飞世尔公司），通过

连续流样品制备专用接口（ConFlo IV）导入稳定同

位素质谱仪测定，选择国际标准 NBS127（δ18O=
8.6‰，VSMOW）校 准 样 品 ，测 试 精 度 优 于 0.5‰
（张东等，2019a）.

2 研究结果

2.1 研究区水体水化学组成

研究区水体水化学组成以及同位素组成统计

如表 1所示 .研究区 4个深层地下水水化学月际组

成相对稳定，但从补给区到排泄区空间差异显著 .
补给区A地下水 pH均值为 7.4，EC均值为 1139 μS·
cm-1；径流区 B地下水 pH 均值为 7.5，EC 均值为

728 μS·cm-1；排泄区 C地下水 pH均值为 7.5，EC均

值为 1 910 μS·cm-1，D地下水 pH均值为 7.7，EC均

值为 1 012 μS·cm-1.研究区四个深层地下水 SO4
2-

均 值 分 别 为 146.53 mg·L-1、64.19 mg·L-1、302.65
mg·L-1和 156.55 mg·L-1（表 1）.

深层地下水（A）水化学类型为 HCO3‐SO4‐Cl‐
Ca‐Mg型；深层地下水（B）水化学类型为HCO3‐Mg‐
Ca型；深层地下水（C）水化学类型为HCO3‐SO4‐Na‐
Mg，深层地下水（D）水化学类型为 HCO3‐SO4‐Cl‐
Na‐Mg.
2.2 研究区深层地下水同位素组成

补给区深层地下水 A的 δ18O 和 δD均值分别

为-9.2‰和-68‰（表 1），氘盈余（d ‐excess=δD‐
8×δ18O）均值为 5.8‰；径流区深层地下水 B的 δ18O
和 δD均值分别为-10.3‰和-75‰（表 1），氘盈余

均值为 7.0‰；排泄区深层地下水 C的 δ18O和 δD均

值分别为-8.5‰ 和-62‰（表 1），氘盈余均值为

6.0‰，深层地下水 D 的 δ18O 和 δD 均值分别为-
10.9‰和-81‰（表 1），氘盈余均值为 6.5‰.深层地

下水 A、B、C和 D中硫酸盐的硫和氧同位素（δ34SSO4
和 δ18OSO4）均 值 分 别 为 13.3‰ 和 7.9‰、19.4‰ 和

9.4‰、11.6‰和 8.0‰以及 21.9‰和 10.0‰（表 1）.

3 讨论

3.1 研究区深层地下水的来源

借助深层地下水水体氢氧同位素组成可以说

明深层地下水来源、地表水与地下水之间是否存在

水力联系以及不同埋深地下水之间是否具有水力

联系，进而为后续研究深层地下水硫酸盐来源以及

污染途径提供重要研究基础 .
3.1.1 研究区深层地下水氢氧同位素组成时空变

化特征 研究区 4个地下水埋深不同，氢氧同位素

组成差异显著 .4个地下水 δ18O以及 d‐excess值月际

变化如图 2a所示，研究区深层地下水 A、B和 D的

δ18O值月际变化相对稳定，d‐excess值多数在 5‰和

9‰之间波动，研究区深层地下水 C的 δ18O值月际

变化相对较大，其中 11月至 3月以及 6月比较接近，

而 4月和 5月以及 7月至 9月与深层地下水A的 δ18O
值接近（图 2a）.但是 4个地下水 δ18O值差异明显，其

中深层地下水 D的 δ18O值最偏负（图 2b），其次是深

层地下水 B，埋深最浅的深层地下水 C的 δ18O值偏

正 .值得指出的是，研究区 4个地下水补给区均在南

太行山山前，如果是现代大气降水补给，那么 4个深

层地下水 δ18O值应该比较接近 .引起氢氧同位素组

成差异的原因可能包括两个方面，一是 4个地下水

接受大气降水补给的年代不同；二是大气降雨在入

渗补给后二次蒸发作用 .山东德州地区深层承压水

（底板埋深大于 400m）δ18O均值为-10.2‰，归为末

次冰期盛期大气降水补给（杨丽芝等，2013），研究

区深层地下水 B和 D的 δ18O均值分别为-10.3‰
和-10.9‰（表 1），有可能二者接受寒冷时期大气降

水补给，保存至今 .研究区深层地下水A和 C的 δ18O
均值分别为-9.2‰和-8.5‰（表 1），前人报道焦作

山前平原大气降水 δ18O均值为-9.5‰（裴建国等，

1993），表明二者接受现代大气降水补给，同时接受

经历蒸发的地表水或者浅层地下水补给 .
3.1.2 研究区深层地下水来源 结合当地大气降

水直线，可以说明深层地下水的来源 .研究区北部

山区大气降水直线方程（δD=8.03×δ18O+12.68）
与全球大气降水直线（δD=8×δ18O+10）斜率基本

相同（裴建国等，1993）.深层地下水 B和 D的 δD和

δ18O均靠近全球大气降水直线，说明二者接受经历

微弱蒸发作用的大气降水补给 .深层地下水 A和 C
的 δD和 δ18O组成开始偏离当地大气降水直线，证明

深层地下水 A和 C有可能混入现代大气降水或者
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经历二次蒸发的地表水或者浅层地下水 .
深层地下水 A靠近石河，位于石河冲洪积扇前

缘，石河 δD和 δ18O值分别为-58‰和-7.4‰（刘运

涛等，2017），显示其水体经历比较明显蒸发作用

（刘运涛等，2017）.如果石河河水下渗补给地下水，

会导致深层地下水A的 δD和 δ18O值升高，借助大气

降水、石河河水 δ18O组成，可以粗略计算石河河水

对深层地下水A的补给比例，如公式（1）所示：

δ18OA=(1-x)×δ18OP+x×δ18OR, (1)
式中：A代表地下水 A；P代表大气降水；R代表石

河河水；x代表河水的补给比例，其中 δ18OA=-
9.2‰，δ18OP=-9.5‰（裴建国等，1993），δ18OA=
-7.4‰（刘运涛等，2017）.结果表明石河河水的侧

渗补给比例为 14.3%.
深层地下水 C位于地下水流动方向下游，δ18O

值范围-9.3‰至-7.6‰（表 1），表现为富集 δ18O.

表 1 研究区深层地下水水化学以及同位素组成

Table.1 Hydrochemical and isotopic compositions of deep groundwater in studied area

地点

A
(100 m)

B
(80 m)

C
(60 m)

D
(180 m)

地点

A
(100 m)

B
(80 m)

C
(60 m)

D
(180 m)

内容

最大值

最小值

均值

标准偏差

最大值

最小值

均值

标准偏差

最大值

最小值

均值

标准偏差

最大值

最小值

均值

标准偏差

内容

最大值

最小值

均值

标准偏差

最大值

最小值

均值

标准偏差

最大值

最小值

均值

标准偏差

最大值

最小值

均值

标准偏差

pH值

7.7
7.2
7.4
0.1
7.7
7.0
7.5
0.2
7.7
7.1
7.5
0.1
7.9
7.5
7.7
0.1

SO42−

mg·L−1

166.90
117.22
146.53
13.19
103.00
40.16
64.19
19.84
363.00
269.94
302.65
28.20
171.64
127.00
156.55
13.83

EC值

μS·cm−1

1253
972
1139
85
792
610
728
57
2290
1762
1910
139
1064
882
1012
46
Cl−

mg·L−1

149.07
72.64
108.86
20.96
33.57
9.72
18.94
6.13
270.63
79.68
144.66
48.44
170.41
90.43
109.09
31.11

DO值

mg·L−1

8.0
4.5
5.9
1.2
8.8
2.3
5.6
2.3
8.3
2.9
4.8
1.6
6.7
3.1
5.2
1.2

NO3−‐N
mg·L−1

7.97
3.19
5.62
1.44
4.02
0.39
1.95
1.19
8.21
3.74
5.58
1.97
2.58
0.94
2.08
0.64

Eh值
mv
223
63
141
48
208
93
139
42
343
−49
82
117
122
−13
67
47

NICB*

%
13.21
−12.17
4.91
6.80
21.66
11.61
16.82
3.07
8.29
−1.97
3.79
3.95
17.76
6.80
12.05
3.48

K+

mg·L−1

1.50
0.55
0.96
0.29
0.59
0.09
0.27
0.23
4.67
0.14
2.41
2.00
0.73
0.08
0.32
0.28
δ18O
‰
−9.0
−9.5
−9.2
0.1

−9.9
−10.4
−10.3
0.1

−7.6
−9.3
−8.5
0.7

−10.2
−11.3
−10.9
0.3

Na+

mg·L−1

54.54
40.23
48.36
4.59
57.06
37.10
48.82
7.04
248.10
210.00
221.42
10.26
127.66
106.56
121.53
6.80
δD
‰
−67
−69
−68
1
−73
−76
−75
1
−58
−67
−62
4
−78
−82
−81
1

Ca2+

mg·L−1

126.52
91.61
111.88
10.81
70.39
41.85
62.83
7.72
75.64
67.39
70.72
2.97
52.85
48.00
50.84
1.43

δ34SSO4
‰
14.1
12.4
13.3
0.6
20.2
16.8
19.4
0.9
12.4
10.8
11.6
0.5
22.4
21.3
21.9
0.3

Mg2+

mg·L−1

66.61
52.52
58.66
3.36
76.91
47.62
53.51
9.67

110.17
97.98
102.69
3.58
77.46
44.00
52.22
11.77
δ18OSO4
‰
9.4
7.1
7.9
0.8
10.6
8.5
9.4
0.6
9.0
6.9
8.0
0.7
11.6
8.9
10.0
0.8

HCO3−

mg·L−1

340.87
322.56
331.57
5.26

390.35
356.29
369.57
11.08
673.94
579.30
618.66
27.52
264.53
250.39
257.23
5.57

注：*. NICB=（TZ+−TZ−）/TZ+×100%，TZ+=2Ca2++2Mg2++Na++K+，TZ-=2SO42−+HCO3−+Cl−+NO3−.
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焦作地区现代大气降水 δ18O均值为-9.5‰（图 3），

深层地下水 C接受现代大气降水的同时，还可能接

受上伏浅层地下水的补给 .由于缺少深层地下水 C
所在地浅层地下水氢氧同位素组成数据，其富集

δ18O的原因仍需要进一步证实 .前期研究表明，焦作

地区浅层地下水（井深小于 30 m）δ18O值范围为-
9.1‰至-8.8‰（刘运涛等，2017），显示其经历蒸

发作用，虽然一次采样不能代表研究区所有浅层地

下水 δ18O组成，但是研究区浅层地下水由于埋藏浅

（排泄区浅层地下水普遍埋深小于 2 m），其水体因

蒸发作用富集 δ18O到一定高值是可能的 .因此深层

地下水 C富集 δ18O可能与上伏浅层地下水越流补给

有关 .
从研究区深层地下水水体 δD和 δ18O组成来看，

深层地下水 B和 D的 δD和 δ18O偏负，显示寒冷时期

大气降水补给特征，说明深层地下水 B和 D与现代

大气降水联系不密切，地表污染物亦不易到达深层

地下水 B和 D；深层地下水 A和 C的 δD和 δ18O偏

正，其中深层地下水 A可能受到附近地表水下渗影

响，而深层地下水 C可能受到上伏浅层地下水越流

补给影响 .
3.2 研究区深层地下水水化学组成控制因素

深层地下水水化学组成主要受自然过程以及

人为活动输入影响，通过识别这些控制因素，有利

于我们弄清楚地下水溶解性组分的来源，与 3.3部
分结合 δ34S和 δ18O识别硫酸盐来源结论相互印证，

证明我们前面提出的研究假设 .四个深层地下水水

化学类型差异显著，除与人为输入直接或间接改变

水化学类型外，还与补给区到排泄区水化学类型演

变规律有关，这些演变规律受水-岩作用、阳离子

交换、硫酸盐细菌还原以及不同含水层之间越流补

给等过程影响 .
3.2.1 水-岩作用 参与水-岩作用的媒介包括碳

酸和硫酸等，参与反应的岩石类型主要包括碳酸盐

岩和硅酸盐岩，同时蒸发岩盐溶解也会释放部分水

溶解性组分，它们的反应方程式如下所示：

图 2 研究区深层地下水 δ18O和 dexcess值时空变化

Fig.2 The spatial‐temperal variations of δ18O and dexcess values of deep groundwater in studied area
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碳酸:CO2+H2O↔H2CO3, (2)
碳酸溶解方解石:
CaCO3+H2CO3↔Ca2++2HCO3

-, (3)
碳酸溶解白云石:
CaMg(CO3)2+2H2CO3↔Ca2++Mg2++4HCO3-, (4)
硫酸溶解方解石:
2CaCO3+H2SO4→2Ca2++2HCO3

-+SO4
2-, (5)

硫酸溶解白云石:
CaMg(CO3)2+H2SO4→Ca2++Mg2++2HCO3-+SO42-,(6)
碳酸溶解硅酸钙:
CaSiO3+2H2CO3+H2O→Ca2++2HCO3-+H4SiO4, (7)
硫酸溶解硅酸钙:
CaSiO3+H2SO4+H2O→Ca2++SO42-+H4SiO4, (8)
石膏溶解:CaSO4↔Ca2++SO4

2-, (9)
岩盐溶解:NaCl→Na++Cl-, (10)
黄铁矿氧化:
4FeS2+15O2+8H2O→2Fe2O3+8H2SO4. (11)
上述水-岩相互作用影响着地下水中溶解性

组分的含量水平 .如果地下水溶解组分仅受碳酸侵

蚀方解石和白云石溶解，则地下水中 HCO3
-/Ca2+

摩尔浓度比值介于 2∶1和 4∶1之间（图 4a），位于方

解石溶解线右下方的地下水 Ca2+增加可能与石膏

溶解、反向阳离子交换以及人为输入有关（Liu et

al.，2020），而位于白云石溶解线左上方的地下水

Ca2+离子减少可能与阳离子交换（见 3.2.2部分）和

碳酸钙沉淀（式 3）有关，HCO3
-增加可能与有机质

氧化产生 CO2溶于水有关 .研究区深层地下水 A靠

近方解石溶解线，地下水 B和D靠近白云石溶解线，

而地下水 C则位于白云石溶解线左上方，可能与阳

离子交换、碳酸钙沉淀以及有机质氧化有关（地下

水 C的 δ13CDIC均值为-10.18‰，未发表数据）.考虑

石膏溶解以及硫酸参与碳酸盐岩和硅酸盐岩化学

风化，地下水中 Ca2+和Mg2+当量浓度可以用 SO4
2-

和 HCO3
-当量浓度去平衡，如图 4b所示，地下水 B

和 D以及当地岩溶地下水均位于二者 1∶1平衡线附

近，说明上述水-岩相互作用控制地下水溶解线组

分，地下水 C 位于平衡线右下方，说明地下水中

Ca2+和 Mg2+当量浓度降低或者 SO4
2-和 HCO3

-增

加，可能与阳离子交换和人为输入 SO4
2-和有机质

有关，与图 4a得出的结论基本一致 . 地下水 A位于

平衡线左上方，说明地下水中 Ca2+和Mg2+当量浓度

增加或者 SO4
2-减少，可能与反向阳离子交换和硫

酸盐细菌还原过程有关 .如果区内地下水受石膏溶

解影响明显，则地下水溶解组分应该靠近石膏溶解

线（图 4c），从图 4c可以看出，地下水 D位于石膏溶

解线附近，说明石膏溶解的影响不可忽视，而地下

图 3 研究区水体氢氧同位素组成

Fig.3 Hydrogen and oxygen isotope composition of groundwater in studied area
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水 A和 B位于石膏溶解线右下方，说明地下水中

Ca2+不能被 SO4
2-平衡，一个原因可能是 Ca2+有其他

潜在来源，如方解石和白云石的溶解等；另一个原

因是 SO4
2-降低，可能与硫酸盐细菌还原过程有关 .

地下水 C位于石膏溶解线左上方，说明地下水中

SO4
2-仍有其他来源，如人为输入等 .盐岩溶解是地

下水中 Na+和 Cl-重要来源，从图 4d可以看出，区内

地下水基本不靠近盐岩溶解线，地下水 B、C和 D位

于盐岩溶解线左上方，说明地下水中Na+不能被 Cl-

平衡，存在其他Na+来源，如阳离子交换以及人为输

入等 .结合图 4c可知，地下水 C中可能存在人为输

入的 Na2SO4. 地下水 A位于盐岩溶解线右下方，说

明地下水 Cl-不能被Na+平衡，存在其他人为源输入

的 Cl-，结合图 4a，地下水 A中可能存在人为输入的

CaCl2.
综上所述，研究区深层地下水溶解组分受水-

岩相互作用影响，其中深层地下水 A受方解石溶

解、反向阳离子交换以及人为输入影响较大；深层

地下水 B受白云石溶解、阳离子交换影响以及潜在

硫酸盐细菌还原影响；深层地下水 C受阳离子交换、

碳酸钙沉淀、人为输入 SO4
2-和有机质输入等影响；

深层地下水 D受白云石溶解、石膏溶解以及阳离子

交换等影响 .研究区地下水 A经历反向阳离子交

换，其余地下水经历阳离子交换，具体讨论见 3.2.2
部分，但对于地下水溶解性硫酸盐来说，深层地下

水 B可能受硫酸盐细菌还原过程影响，深层地下水

C受人为输入 Na2SO4影响，深层地下水 D受石膏溶

解的影响 .
3.2.2 阳离子交换作用 深层地下水容易发生阳

离子交换作用（刘运涛等，2017），含水层介质黏土

矿物吸附某些阳离子进入矿物表面，而原来吸附在

矿物表面的阳离子被交换到水溶液中去，反应方程

式如（12）所示 .
Na2X+xCa2++(1-x)Mg2+↔CaxMg(1-x)X+2Na+, (12)

图 4 研究区深层地下水 Ca2+和HCO3
−(a),[Ca2++Mg2+]和[SO4

2−+HCO3
−] (b), Ca2+和 SO4

2− (c)和 Cl−和Na+ (d)关系

Fig.4 Relations between Ca2+ vs. HCO3
−(a), [Ca2++Mg2+] vs. [SO4

2−+HCO3
−] (b), Ca2+ vs. SO4

2− (c), and Cl− vs. Na+ (d)
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地下水阳离子交换结果导致地下水中 Ca2+和
Mg2+含量降低，而 Na+和 K+含量增加 .反向阳离子

交换是阳离子交换的逆反应，结果导致地下水中

Ca2+和Mg2+含量升高，而Na+和K+含量降低 .
地下水阳离子交换程度可以用氯碱指数量化

（Liu et al.，2020），公式如（13）和（14）所示 .
CAI-1=(Cl--Na+-K+)/Cl-, (13)
CAI-2=(Cl--Na+-K+)/(SO42-+HCO3-+NO3-). (14)
如果氯碱指数大于 0，说明地下水中 Na+和 K+

与含水层介质中 Ca2+和Mg2+发生交换，导致地下水

Na+和 K+含量降低，而 Ca2+和Mg2+含量升高 .如果

氯碱指数小于 0，则相反，并且氯碱指数越大，阳离

子交换吸附作用程度越强 .如图 5所示，深层地下水

A氯碱指数大于 0，说明地下水 A发生反向阳离子

交换，地下水 Ca2+和Mg2+含量升高，Na+和 K+含量

降低 .其余深层地下水氯碱指数均小于 0，说明这些

地下水中的 Ca2+和Mg2+与介质中 Na+和 K+发生交

换，导致水中 Ca2+和Mg2+含量降低，而 Na+和 K+含

量升高 .这一结论与前述 3.2.1部分讨论结论一致，

因此阳离子交换和反向阳离子交换是控制地下水

溶解性组分的重要控制因素 .
3.2.3 人为输入 由前述 3.2.1可知，研究区深层地

下水硫酸盐来源与人为输入有关 .研究区人为污染

物进入地下水的途径与地下水的补给途径基本一

致，主要包括以下 4个方面：（1）大气降水在补给区

入渗的过程中会携带大量地表污染物，如 NO3‐N和

Cl−进入地下水；（2）河水如果侧渗补给地下水，河

水中组分也会进入地下水；（3）浅层地下水越流补

给深层地下水，导致浅层地下水中溶解组分带入深

层地下水 .
Cl-作为一种保守元素，在下渗补给深层地下

水的过程中不会发生降解，是一种天然示踪剂 .研
究区深层地下水 Cl-和 SO4

2-具有较好的正相关关

系（R2=0.81）（图 6a），说明 SO4
2-与 Cl-是同源的，如

生活污水；但是 NO3‐N与 SO4
2-的正相关性要差一

些（R2=0.22）（图 6b），一个方面可能是二者不同

源，如含氮化学肥料，另一个方面可能与 NO3‐N在

迁移过程中被微生物优先利用有关 .
研究区深层地下水 A和 C的 NO3‐N含量均值

分别为 5.62 mg·L-1和 5.58 mg·L-1（表 1），显著高于

深层地下水 B和 D的 NO3‐N含量均值（分别为 1.92
mg·L-1和 2.08 mg·L-1）（表 1）.虽然深层地下水还原

性条件有利于硝酸盐被反硝化细菌还原，但是深层

图 5 研究区深层地下水阳离子交换关系

Fig.5 Cation exchange in deep groundwater in studied area

图 6 研究区深层地下水 Cl− vs. SO4
2−(a)和NO3

−‐N vs. SO4
2−(b)关系

Fig. 6 The relations between Cl− and SO4
2− (a) and between NO3

−‐N and SO4
2−(b)
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地下水 A和 C的 NO3‐N处于较高水平，仍旧显示上

伏人为输入可以顺利到达深层地下水 A和 C，二者

与地表污染物之间存在便利硝酸盐传输通道 .深层

地下水 B的 NO3‐N含量低，结合前述 3.2.1结论，深

层地下水 B少受人为输入影响，其水化学组成主要

受水-岩相互作用、阳离子交换和硫酸盐细菌还原

过程控制 .深层地下水 D的 NO3‐N含量与深层地下

水 B的 NO3‐N含量相当，结合前述 3.2.1部分，深层

地下水 D受人为输入影响也不大，其水化学组成可

能受石膏溶解影响，比较高的 Cl-含量水平（均值为

109.09 mg·L-1）（表 1），与所处地层含有较多蒸发岩

有关（宋小庆等，2019）.
结合前述 3.1部分讨论内容，深层地下水 A氢

氧同位素值升高可能与附近石河河水侧渗有关，河

水中硫酸盐也会进入深层地下水 A中；深层地下水

C硫酸盐升高，与上伏受人为输入影响的浅层地下

水越流补给有关 .深层地下水 D的硫酸盐含量也比

较高，但其水体氢氧同位素显示其含水层地下水少

受地表水或者河水等干扰，故硫酸盐来源与石膏等

蒸发岩溶解有关，在接下来 3.3部分进行详细讨论 .
3.3 研究区深层地下水硫酸盐来源及混入比例

3.3.1 研究区深层地下水硫酸盐潜在来源及其同

位素组成 研究区深层地下水硫酸盐可能来源主

要包括大气降水、土壤硫酸盐溶解、黄铁矿氧化、石

膏溶解、化学肥料、生活污水、上伏浅层水体中硫酸

盐以及石河地表水等，其 δ34SSO4和 δ18OSO4组成如下

表 2所示，其中大气降水硫酸盐、土壤硫酸盐、化学

肥料、生活污水以及石河地表水等 δ34SSO4和 δ18OSO4

组成范围为前期工作成果（Zhang et al.，2015），同

时对 2014年 12月采集的部分浅层地下水和深层地

下水 δ34SSO4和 δ18OSO4进行测试，结果如表 3所示，其

中上伏浅层地下水 δ34SSO4和 δ18OSO4组成为 13号点数

据（表 3），选择该点作为上伏浅层地下水代表性点

原因包括两个方面，一是该点靠近地下水 C采样点，

空间位置一致；二是该点地下水 Cl-和 SO4
2-含量

高，是引起深层地下水 Cl-和 SO4
2-含量升高的重要

潜在来源 .
3.3.2 研究区深层地下水硫酸盐来源及迁移转化

过程 深层地下水 A位于研究区地下水上游方向，

其潜在硫酸盐来源包括大气降水、黄铁矿氧化、石

膏溶解、土壤硫酸盐、化学肥料、生活污水以及石河

河水等，在 3.2.1水-岩相互作用部分仅识别出潜在

人为输入 CaCl2的贡献，但石河地表水的 SO4
2-含量

很高（28.30 mmo·L-1）（刘运涛等，2017），如果根据

3.1.2部分计算得出的 14.3%的混入比例，那么深层

表 3 研究区浅层地下水和深层地下水硫酸盐含量及 δ34S和
δ18O组成

Table 3 Concentrations and δ34S coupled with δ18O values of
sulfate in shallow and deep groundwater in studied area

ID

1
2
3
4
6
7
10
13

类型

浅层地下水

浅层地下水

深层地下水

深层地下水

浅层地下水

浅层地下水

深层地下水

浅层地下水

Cl−(mmol·
L−1)*

1.12
4.39
2.28
2.47
0.95
0.92
1.81
3.70

SO42−(mmol·
L−1)*

1.89
2.66
0.99
0.77
0.76
1.19
8.58
9.53

δ34S(‰)

9.0
10.7
16.3
18.6
11.2
10.9
19.1
16.8

δ18O(‰)

3.1
5.2
6.6
8.4
4.3
5.7
9.0
10.9

注：*数据引自文献刘运涛等(2017).

表 2 研究区深层地下水潜在硫酸盐来源 δ34S和 δ18O组成

Table 2 δ34S and δ18O values of potential sources for deep groundwater sulfate in studied area

潜在来源

焦作大气降水

焦作土壤硫酸盐

岩浆岩黄铁矿

沉积岩黄铁矿

石膏

邯郸中奥陶石膏

化学肥料

生活污水

浅层咸水体

石河地表水

δ34S（‰）

范围

3.5~9.2
3.9~8.5
−5~+5
3.4~10.2

/
20~24

−3.1~+20.7
4.2~11.6

/
9.2~11.4

均值

5.9
5.6
0
6.6
10
/
4.9
8.7
16.8
10.2

标准偏差

1.8
1.8
5.0
/
0
/
6.7
2.4
/
1.1

δ18O（‰）

范围

6.2~12.2
−2.4~12.7

/
/
/
/

7.5~20.0
8.5~17.7

/
6.6~13.2

均值

9.3
7.0
/
/
15
/
12.6
10.8
10.9
9.0

标准偏差

1.6
5.5
/
/
5
/
3.3
2.3
/
3.6

文献

Zhang et al.(2015)
Zhang et al.(2015)

王艳娟等(2011);张东等(2019b)
Xiao and Liu(2011)

杨郧城等(2008); Turchyn et al.(2013)
王艳娟等(2011)
Zhang et al.(2015)
Zhang et al.(2015)

本研究

Zhang et al.(2015)
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地下水A中 SO4
2-含量至少在 4 mmol·L-1，但深层地

下水A的 SO4
2-均值仅为 1.5 mmol·L-1左右，造成这

一差异的原因可能包括：（1）前期混入地下水 A的

石河河水 SO4
2-含量不高；（2）硫酸盐在深层地下

水 A中发生部分细菌还原，从而 SO4
2-浓度降低 .结

合前述 3.2.3部分，A点地下水 NO3‐N含量较高，显

示 A所占地下水环境是开放系统，硫酸盐细菌还原

过程不容易发生 . 因此结合图 7a可以看出，除了大

气降水、黄铁矿氧化和石膏溶解外，应该还有一个

硫酸盐来源，它的重要特征是 SO4
2-含量较高，研究

区内符合这一特征的只有石河河水 .
深层地下水 B与 C和 D相比，更靠近山前，其

SO4
2-含量较低，与北部山区部分岩溶地下水 SO4

2-

含量相当（图 7a），但是 δ34S值要高出许多，表明平原

地带深部孔隙地下水环境有利于硫酸盐细菌还原，

造成深层地下水 SO4
2-含量降低，同时 δ34S和 δ18O值

升高（图 7a和 7b），同时与人为输入源的硫酸盐同位

素组成距离远，显示其少受人为输入影响，这与 3.1
部分氢氧同位素讨论结果一致 .

深层地下水 C的 SO4
2-含量最高，但是 δ34S和

δ18O值并没有明显升高，从图 7b可以看出，深层地

下水 C的同位素组成更靠近这些人为源，结合前述

3.2.3部分，其过高的 SO4
2-含量与上伏浅层咸水的

越流补给密切联系 .
深层地下水 D的 SO4

2-含量偏高，与深层地下

水A的 SO4
2-含量相当（图 7a），但是二者 δ34S值差异

明显（图 7a），结合前述 3.2.1部分，深层地下水 D受

石膏溶解影响，同时还伴有硫酸盐细菌还原过程

（图 7b），造成深层地下水D的 SO4
2-含量以及 δ34S和

δ18O值升高，上伏浅层咸水对其影响不大 .目前未获

取该地层石膏同位素组成，第四纪以来海水 δ34SSO4
和 δ18OSO4 值 为 21‰ 和 6‰ 左 右（Markovic et al.，
2016），但研究区没有受到海侵的记录，因此海水的

影响也不大 .如果是陆相石膏的影响，其 δ34SSO4值应

该在+10‰左右（杨郧城等，2008），很显然深层地

下水 D含水层存在明显的硫酸盐细菌还原过程 .因
此在贝叶斯混合模型计算时，石膏来源的 δ34SSO4值
为+10‰左右（杨郧城等，2008）.

研究区深层地下水 B和D明显经历硫酸盐细菌

还原过程（图 7b），位于硫和氧同位素分馏系数比值

范围 1.4∶1.0~4.0∶1.0（Tuttle et al.，2009）.前期研

究得出的结果表明，研究区深层地下水硫酸盐还原

过程硫和氧同位素分馏系数比值约在 2.4∶1.0左右，

其中硫同位素分馏值约-12‰，氧同位素分馏值

约-5‰（Zhang et al.，2015）.深层地下水A靠近地

下水 B（图 7b），同时深层地下水 A位于研究区地下

水流动方向的上游，其 NO3‐N处于较高水平，因此

硫酸盐细菌还原过程在地下水 A中不明显，这一结

论从它们的硫酸盐硫和氧同位素组成可以看出（表

1）.在接下来的贝叶斯同位素混合模型计算时对于

地下水 A不再考虑硫酸盐细菌还原过程的影响，而

主要针对地下水 B和D考虑硫酸盐细菌还原过程的

影响，硫和氧同位素分馏系数分别为-12‰和-
5‰（Zhang et al.，2015）.
3.3.3 基于贝叶斯同位素混合模型的深层地下水

硫酸盐混入比例 据前述内容，研究区深层地下水

主要受不同硫酸盐来源混合以及硫酸盐细菌还原

过程的控制，因此可以通过稳定同位素混合模型来

量化不同来源的混入比例 .贝叶斯稳定同位素混合

模型（SIAR）主要基于多元端源的稳定同位素组成，

图 7 研究区深层地下水 SO4
2−含量与 δ34S (a)及 δ34S和 δ18O组成 (b)关系

Fig.7 Relations between SO4
2− concentration and δ34S (a), and δ34S and δ18O compositions (b)
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来计算不同来源的贡献比例（Xue et al.，2012），其

基本原理如下列公式所示：

Xij= ∑ k= 1
k Pk (Sjk+ Cjk)+ εij, (15)

Sjk~N ( μjk,ω 2jk ), (16)
Cjk~N (λjk,τ 2jk), (17)
εij~N ( σ 2j ), (18)

式中：k代表潜在来源的个数，k= 1，2，3，…，K；i
代表混合物样品的个数，i=1，2，3，…，N；j代表

稳定同位素的种类，j=1，2，3，…，J；Xij代表第 i
个混合物中 j同位素的组成 . Pk代表各潜在来源的

混入比例，是该模型最终计算得出的结果 .
对于多元端源同位素的组成，模型要求输入各

潜在来源 k中第 j个同位素的组成范围 Sjk，用均值 μjk
和标准偏差 ωjk表示 .对于从来源到混合物过程中的

同位素分馏的界定，模型要求输入各潜在来源 k中
第 j个同位素的分馏系数 Cjk，用均值 λjk和方差 τjk表
示 .如果从源到混合物的过程中没有任何同位素分

馏产生，则 Cjk可以忽略 .εij表示单个混合物 i中额外

的不能量化的一些区别，一般用均值 0和方差 σj表
示（Parnell et al.，2010；Egbi et al.，2020）.

据前述 3.3.1内容，深层地下水 C，没有受到明

显的硫酸盐细菌还原过程影响，地下水硫酸盐来源

可以认为是多来源混合的结果，来源包括大气降

水、土壤硫酸盐、黄铁矿氧化、石膏溶解、化学肥料、

生活废水以及浅层咸水入渗等 .对于研究区深层地

下水 A来说，除大气降水、土壤硫酸盐、黄铁矿氧

化、石膏溶解、化学肥料、生活废水外，还需要加入

石河河水作为一个重要硫酸盐来源，同时不再考虑

硫酸盐细菌还原过程的影响 .深层地下水 B硫酸盐

来源包括大气降水、黄铁矿氧化、土壤硫酸盐、石膏

溶解等，同时考虑硫酸盐细菌还原过程 .深层地下

水 D硫酸盐来源包括大气降水、黄铁矿氧化、土壤

硫酸盐、石膏溶解，同时考虑硫酸盐细菌还原过程 .
研究区深层地下水硫酸盐不同来源硫和氧同位素

值范围如表 2所示，黄铁矿氧化产生的硫酸盐氧同

位素值范围与水体氧同位素值有关联，二者分馏系

数在 3.5‰左右（Balci et al.，2007）.
基于 R语言的贝叶斯的稳定同位素混合模型

（stable isotope mixing models in R，SIMMR）是稳定

同 位 素 混 合 模 型（stable isotope analysis in R，
SIAR）安 装 包 的 升 级 版 ，人 机 交 互 界 面 更 友 好

（http：//cran. r ‐project.org/ web/ packages/ simmr/
vignettes/ simmr.html）.利用该方法计算得出的研

究区深层地下水硫酸盐来源的混入比例结果如下

表 4所示 .
由表 4可以看出，对于深层地下水 A的硫酸盐

混入比例来说，黄铁矿氧化贡献为 13.1%±4.3%，

石河河水的贡献为 19.2%±13.5%，生活污水的贡

献为 20.3%±13.2%，但石膏的贡献仍较低，仅为

9.3%±6.4%，化学肥料的贡献为 9.6%±6.9%.这
一计算结果得出的石河河水的贡献比例与前述

3.1.2的计算结果比较接近 .深层地下水 B的硫酸盐

含量低，同时 Cl-含量低（均值仅为 18.94 mg·L-1）
（表 1），显示其受自然过程控制的结果，硫酸盐来源

主 要 是 大 气 降 水 硫 酸 盐 入 渗 ，混 入 比 例 高 达

36.1%±15.7%，其次是黄铁矿氧化，混入比例为

31.5%±5.2%，石 膏 的 混 入 比 例 仅 为 19.3%±
11.6%.深层地下水 C硫酸盐主要来自上部浅层咸

水体，混入比例为 57.1%±3.3%，黄铁矿氧化和石

膏溶解的贡献不大，化学肥料和生活污水所占比例

也较低 .深层地下水 C的 Cl-含量均值为 144.66 mg·
L-1（表 1），与上部浅层咸水体 Cl-含量高（355.20
mg·L-1）有关（表 3）.深层地下水 D硫酸盐主要来自

石膏溶解，混入比例为 36.2%±34.8%，其次是雨水

和黄铁矿氧化，混入比例分别为 32.7%±21.6%和

21.3%±12.1%，深层地下水 D 的 Cl含量均值为

109.09 mg·L-1（表 1），与当时蒸发环境中 Cl-富集

有关 .

4 结论

南太行山山前平原深层地下水具有良好的水

表 4 研究区深层地下水硫酸盐来源混入比例计算结果

Fig.4 The mixing ratios of variable sulfate sources in deep
groundwater in studied area

来源

大气降水

土壤硫酸盐

黄铁矿

石膏

化学肥料

生活污水

石河河水

浅层咸水

深层地下

水A
均值±标

准偏差(%)
19.4±14.2
9.0±6.2
13.1±4.3
9.3±6.4
9.6±6.9
20.3±13.2
19.2±13.5

深层地下

水 Ba

均值±标

准偏差(%)
36.1±15.7
13.1±9.1
31.5±5.2
19.3±11.6

/
/
/
/

深层地下

水 C
均值±标

准偏差(%)
6.4±4.0
8.3±4.7
15.0±2.4
3.8±2.5
3.5±2.0
6.0±4.1
/

57.1±3.3

深层地下

水Da

均值±标

准偏差(%)
32.7±21.6
9.7±7.9
21.3±12.1
36.2±34.8

/
/
/
/

注：a.硫和氧同位素分馏系数取值分别为−12‰和−5‰.
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化学分带性，靠近山前深层地下水 B水化学类型为

HCO3‐Mg‐Ca型，而受污染的深层地下水 A水化学

类型转变为HCO3‐SO4‐Cl‐Ca‐Mg型 .平原地带受上

伏浅层咸水体影响的深层地下水 C水化学类型转变

演变为 HCO3‐SO4‐Na‐Mg型，而受石膏溶解影响的

深层地下水 D 水化学类型为 HCO3 ‐ SO4 ‐Cl ‐Na ‐
Mg型 .

南太行山山前平原深层地下水硫酸盐硫和氧

同位素以及基于硫和氧同位素的贝叶斯同位素混

合模型很好地解决了地下水硫酸盐来源问题，指示

该地区地下水污染途径 .自然过程主导的深层地下

水硫酸盐来源与大气降水硫酸盐输入、黄铁矿氧化

和石膏溶解有关，人为活动主导的深层地下水硫酸

盐来源包括河水侧渗以及深层地下水过量开采导

致上伏浅层咸水体越流污染两种途径，深层地下水

埋藏越浅，受越流污染越严重，同时深层地下水硫

酸盐细菌还原过程是导致硫酸盐硫和氧同位升高

的重要因素 .
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