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摘  要: 热液白云岩与油气藏及赋存在沉积岩中的铅锌矿床, 特别是密西西比河谷型(MVT)铅锌矿床具有密切的空间联

系。MVT矿床赋矿地层均存在大范围的白云岩化, 地质找矿实践中热液白云岩常作为MVT矿床的重要找矿标志之一, 然

而热液白云岩与 MVT 矿床之间的成因联系一直存在争议。本文对热液白云岩的定义、地球化学特征、空间展布规律、

成因模式及其与热液矿床和油气储存关系的研究历史及现状进行了系统评述, 并结合滇东北地区 MVT 矿床实例对热液

白云岩与硫酸盐热还原过程、硫化物沉淀之间的关系及其找矿地质意义进行了探讨, 并对热液白云岩研究存在的问题和

研究方向进行了讨论和展望。 
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0  引  言 

自 1792 年瑞士化学家 Nicolas-Théodore de 

Saussure 首次以法国地质学家 Déodat de Dolomieu

的名字命名白云岩以来(Saussure le fils, 1792), 白云

岩成因就一直存在争论。尽管白云岩在沉积岩中所

占比例达 10%, 但在现代沉积物中却并不多见。在

近地表常温、常压条件下若没有细菌参与难以人工

合成白云石(Land, 1998)。在过去的两百多年中, 学

者们提出了多种成因模式, 包括区域渗透回流模式

(Adams and Rhodes, 1960; Deffeyes et al., 1965)、毛

细管浓缩作用(Friedman and Sanders, 1967)、蒸发泵

模式 (Hsü and Schneider, 1973)、混合水模式

(Badiozamani, 1973)、埋藏白云石化模式 (Zenger, 

1983)、有机成因白云岩模式(Compton, 1988), 等等。

20 世纪 80 年代诞生的构造控制热液白云岩化模式

(简称 HTD)受到了广泛的关注(Hardie, 1991; David, 

2002; Smith and Davies, 2006), 并成为 2007 年

AAPG 年会的主题, 这一深层流体在浅层的活动模

式激起了新一轮热液白云岩研究的热潮 (Ogiesoba 

and Hart, 2009; Diehl et al., 2010; Jiao et al., 2011; 
Pearce et al., 2013; Liu et al., 2014; Williams, 2015)。 

根据理论计算, 若不考虑岩石原有空隙的影响, 

1 mol方解石全部被 1 mol白云石交代时, 岩石总孔

隙度将增大 12%~13%(Smith, 2006)。研究表明, 富

CO2 热液流体沿裂隙运移形成白云岩化可使孔隙度

增加 10%~16%(Biehl et al., 2016)。白云岩较大的孔

隙度和良好的透水性使其成为潜在的油气储集空间

(李荣等, 2008)、含矿热液运移的理想通道和金属硫

化物沉淀富集成矿的有利场所 (Smith and Davies, 

2006)。资料表明, 碳酸盐岩中石油储量接近世界石

油总储量的 50%, 产量达世界总产量的 60%以上(梅
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冥相, 1997), 同时白云岩或白云质灰岩是密西西比

河谷型(Mississippi Valley-typ, 以下简称为 MVT)铅

锌矿床的主要含矿围岩, 仅少数围岩为灰岩(Leach 

et al., 2005)。这种白云岩或白云质灰岩常为粗晶结

构, 事实上粗晶白云岩通常作为 MVT 铅锌矿床重

要的找矿标志(陈德荣等, 2014; 文德潇等, 2014)。另

外, 热液白云岩作为碳酸盐岩, 是建筑和冶金工业

的重要材料(Leidner, 1994), 因此对于白云岩的研究

具有重要的理论意义和社会经济价值。本文将系统

评述近年来热液白云岩研究领域取得的主要进展及

发展趋势。 

1  白云岩的形成机理及热液白云岩
的定义 

1.1  白云岩的形成机理 

尽管白云石矿物在古代低温沉积物中很常见 , 

但在现代温度低于 50 ℃的低温沉积系统中罕见。

由于实验室环境下合成低温非生物成因白云石极具

挑战性, 所以白云石形成的化学机理仍是未解之谜

(Robert et al., 2013)。 

白云石的形成主要有两种过程:  

Ca2+(溶液)+Mg2+(溶液)+2CO3
2−(溶液)= 

CaMg(CO3)2(固态)             (1) 

2CaCO3(固态)+Mg2+(溶液)=CaMg(CO3)2(固态)+ 

Ca2+(溶液)                 (2) 

直接从水溶液中沉淀, 形成原生白云石; 方解

石或文石被白云石交代的白云岩化作用, 形成次生

白云石(王勇, 2006)。 

平衡常数 K为反应物和生成物的活度积之比, a 

为活度, 反应方程式(1)的活度积为:  
2 2 2

3

3 2

(Ca ) (Mg ) 2 (CO )

(CaMg(CO ) )

a a a
K

a

   
  

在实验室低温条件下难以合成白云石, 因此 K

值难以精确测定。Hsü (1967)估计 K 值约为 10−17, 

Hardie (1987)基于对现代亚稳态白云石的研究, 得

到 K 值约为 10−16.5。将海水的 Ca2+、Mg2+和 CO3
2−

的活度代入式(2), 已知固态白云石 CaMg(CO3)2 的

活度为 1, 得到 K 值为 10−15.01, 比白云石的理论 K

值高出 1~2 个数量级, 反应(1)应该向右进行, 产生

白云石沉淀, 即现代海水对白云石是过饱和的, 应

有白云石形成。但几乎未见到白云石在海水中直接

沉淀, 推测是白云石形成速率受到限制, 即化学反

应动力学因素限制了白云石的形成。 

由于固态组分的活度为 1, 因此方程式(2)的活

度积可简化为 K=a(Mg2+)/a(Ca2+)=0.67, 只要 a(Mg2+)/ 

a(Ca2+)>0.67, 方程式(2)就会向右进行, 方解石就会

向白云石转化。现代海水的 a(Mg2+)/a(Ca2+)值约为

5.2, 完全可以使灰岩发生白云岩化, 然而在现代海

底并未见此现象, 其原因可能是受动力学条件的制

约(张学丰等, 2006)。实验条件下, 只有温度不低于

60 ℃, a(Mg2+)/a(Ca2+)(摩尔比)≥5.2 时, 反应(2)才

会向右进行(Lucia and Major, 1994)。白云石在实验

室常温条件下或现代自然环境中不易沉淀, 主要因

为受动力学因素制约, 只有 Mg2+强烈过饱和的溶液

才会出现白云石结晶, 而这一过程一旦启动将持续

至 a(Mg2+)/a(Ca2+)摩尔比为 5.6~8.3。除非存在异常

热的环境或流体通过富 Mg 地质体, 否则地下水的

Mg2+含量不足以形成白云石(Lovering, 1969)。一些

地区的地下水具有较高的Mg含量和 a(Mg2+)/a(Ca2+)

摩尔比 , 当温度升高时灰岩可能转变为白云岩

(Lovering, 1969; 图 1)。 

目前, 在地表环境常温(~25 ℃)、常压(~1 atm)

实验条件下还很难沉淀出完美有序的白云石矿物晶

体。低温白云石合成的难点在于缓慢的反应动力学

过程(Sibley et al., 1987)、缺乏过饱和条件(Arvidson 

and MacKenzie, 1999)、过高的 SO4
2−含量(Baker and 

Kastner, 1981)、阳离子去溶剂化(Brady et al., 1996)、

缺少成核位置(Bosak and Newman, 2003)等因素均可

导致白云石形成的动力学抑制。 

完美有序的白云石晶体中 50%的阳离子位置由

Mg2+占据 , 另外 50%被 Ca2+占据 , 即定比白云石

(Sibley and Gregg, 1987; Land, 1998)。常温实验条件

下只能生成原白云石, 其结构中含有过量的碳酸钙, 

并非真正的白云石(Lumsden and Lioyd, 1997)。 

Deelman (1999)发现在常温常压实验条件下 , 

由于溶液 pH 值的波动导致白云石或菱镁矿稳定相

与亚稳定相共同结晶, CO2 周期性的介入引起溶液

酸度的轻微变化, 有利于稳定相的发育, 同时有效

地抑制亚稳定相的发育, 因此成功合成了白云石。

Mg2+与介质表面聚合的羧基(R-COO−)的络合及脱水

作用可降低白云石形成所需能量, 形成有序结构的

白云石(Roberts et al., 2013)。张学丰等(2006)在塔里

木盆地发现寒武系‒奥陶系白云岩的发育具有韵律

旋回的特点, 在野外可见到具有类似特点的不同厚

度和特征白云岩呈米级旋回式发育, 其形成机理有

待细致的实验研究。前人研究表明, 微生物活动能

够克服这种动力学障碍, 为白云石形成营造出有利 
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图 1  10 ℃至 450 ℃氯化物溶液中 Ca2+/Mg2+摩尔比值与方解石、白云石和菱镁矿的沉淀、交代及平衡关系(据 Lovering, 1969) 

Fig.1  Molar ratios for Ca2+/Mg2+ of chloride solutions in precipitating, replacing and equilibrium with calcite, 
dolomite and magnesite from 10 ℃ to 450 ℃ 

 

的微环境(Folk, 1993; Vasconcelos et al., 1995)。微生

物成因白云石的形成与多种新陈代谢过程有关, 其

中硫酸盐还原作用、甲烷生成和氧化、硫化物氧化

及有氧呼吸等过程会导致白云石的过饱和沉淀

(Vasconcelos et al., 1995; Moore et al., 2004; Moreira 
et al., 2004; Kenward et al., 2009; Sánchez-Román et 
al., 2009)。其中最主要是细菌硫酸盐还原作用

(bacterial sulfate reduction, 简称 BSR), Baker and 

Kastner (1981)认为微生物的活动大大消耗了流体中

的 SO4
2−, 使原来与 SO4

2−紧密结合的Mg2+释放出来, 

而硫酸盐的存在则会抑制白云石的形成, 因此, 为

白云石的沉淀提供了条件。其可能的反应方程式如

下(Van Lith et al., 2003): 

4CHO2+SO4
2−→4HCO3

−+HS−(硫酸盐还原) 

4HCO3
−+2Mg2++2Ca2+→2CaMg(CO3)2+ 

4H+(白云石沉淀) 

另一种为硫酸盐热还原作用 (thermochemical 

sulfate reduction, 简称 TSR), 不需要细菌的参与 , 

形成温度更高, 约 80~200 ℃(BSR 为 0~80 ℃), 形成

深度约 2000~6000 m(BSR不会超过 2000~2500 m)。二

者都必须有有机质的参与(Machel, 2001), 且都能形成

白云石, 只是反应所需要条件不同(张学丰等, 2006)。 

1.2  热液白云岩的定义 

有别于沉积‒成岩过程中形成的白云岩 , 热液

白云岩与热液活动有密切的成因联系。源于区域构
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造运动、火山活动、变质作用等有关的构造热液、

火山热液、变质热液等均可以成为白云岩化的热液

流体(Cervato, 1990; 覃建雄, 1992)。 

热液白云岩的概念本身受到部分学者的抨击 , 

比如 Machel and Lonnee (2002)认为热液白云岩模式

不够严密, 缺少统一的标准, 很多可能并非真正意

义上的“热液白云岩”。根据 White (1957)对热液的定

义: 只有温度明显高于其环境温度(5 ℃或更高)的

水溶液才能称之为热液 , 与水溶液自身温度无关 , 

即热液没有温度下限, 所谓“热”是相对其围岩而言。

因此, “热液白云石”应指在比围岩温度高的热流体

中形成(交代或沉淀)的白云石(Machel and Lonnee, 

2002)(图 2), 而主要由热液白云石组成的白云岩即

为热液白云岩。按照这一定义, 较低温度下形成的

热液白云岩也可能为热液成因(地表条件下)。如果矿

物形成温度等于或接近围岩温度, 被认为是地热成

因; 形成温度明显低于环境温度(5~10 ℃)的矿物可

被称为冷水成因。 

Davies and Smith (2006)系统介绍了热液白云岩

储层及其伴生相的定义和特征, 认为热液白云岩是

“富 Mg 热液(特别是卤水)在温度(高于围岩)和压力

升高的埋藏条件下沿着拉张性断层、转换断层或断

裂系统上升, 在渗透性良好的围岩(特别是距地表不

到 1 km 的灰岩)中发生白云岩化作用形成”。可见

Davies and Smith (2006)和 Machel and Lonnee (2002)

对于热液白云岩的定义基本一致。 

按成因类型, 白云岩可以分成同沉积白云岩和

沉积后白云岩(Budd, 1997)。沉积后或后生白云岩是

指在沉积以后的构造因素控制下, 局部范围内的灰

岩被白云岩交代所形成的白云岩。这种白云岩与灰

岩中的断层和裂缝密切相关, 与灰岩呈侧向过渡或 

 

图 2  热液、地热(形成时与围岩温度处于热平衡的状态)

和冷水成因白云岩分类(据Machel and Lonnee, 2002) 

Fig.2  Hydrothermal, geothermal (formed in the thermal 
equilibrium with the surrounding rocks), and 
hydrofrigid mineral formation 

突变接触关系, 常常受构造控制。许多后生白云岩

都与 Pb、Zn矿床的形成存在共生关系, 也即沉积后

或后生白云岩是与构造活动有关的地下热卤水活动

所产生的白云岩化的产物(韩林, 2006)。而热液白云

岩属于典型的后生白云岩, 以基质交代型和裂缝、

溶孔、溶洞内衬壁胶结鞍型白云石为特征(赫云兰, 

2010)。 

尽管Davies and Smith (2006)和Machel and Lonnee 

(2002)对热液白云岩的划分方案在理论上有一定依

据 , 但在实际应用中不可避免地会存在诸多困扰 , 

为方便热液白云岩的野外研究、及其成因和地质意

义的讨论, 我们建议将所有与热水溶液有关的白云

岩称为热液白云岩, 以区别于沉积成岩阶段形成的

白云岩。 

2  热液白云岩的识别 

对于热液白云岩的识别是多方面的, 从岩石学

特征到流体包裹体地球化学特征, 前人已经做了大

量的工作, 包括热液白云岩中的鞍状白云石、斑马

纹状构造、角砾状构造、片状晶洞、流体包裹体以

及 C、O、Sr、Mg 同位素组成等, 通过这些特征可

以在野外露头和实验室鉴定热液白云岩。 

2.1  岩石学特征 

热液白云岩常具有鞍状白云石充填或胶结角砾

岩构造、条带状构造(斑马状白云岩)、片状晶洞等特

征(Davies et al., 2005), 常与闪锌矿、方铅矿、黄铁矿、

重晶石、萤石、天青石、石英及焦沥青等共生, 这些

特征可作为野外识别热液白云岩的直接有效证据。 

鞍状白云石是热液白云岩研究的热点之一
(Gregg, 1983; Barber et al., 1985; Kretz, 1992; Lonnee 
and Machel, 2006)。早在 1980年, Radke and Mathis 

(1980)就对鞍状白云石进行了描述, 认为鞍状白云

石是一种乳白色、灰色或棕色的亮晶白云石晶体 , 

具有独特的锥面、弯曲晶面(弯月刀状)和晶格、波状

消光、珍珠光泽、丰富的流体包体和晶内微量元素

成分变化范围大等特点。如在云南省会泽铅锌矿铅

锌矿石中见有鞍状白云石独特的锥面(图 3a)。鞍状

晶体形态和弯曲晶面反映了原子沉淀的高速度和附

着晶体生长模式, 正交偏光镜下薄片的波状消光为

晶格弯曲产物, 而反射光下孔洞充填鞍状白云石典

型的不透明‒半透明白色特征由大量流体包裹体引

起(Sunagawa et al., 1994)。鞍状白云石通常作为铸模

孔、晶洞和裂缝的胶结物存在, 有少量交代型鞍状

白云石存在(陈代钊, 2008)。如在会泽铅锌矿中见有 



 

第 4 期 李群和包志伟: 热液白云岩的研究现状及展望 703 
 

 

 

 

 

(a) 云南省会泽铅锌矿单偏光镜下鞍状白云石独特的锥面; (b) 正交偏光下晶面弯曲导致的波状消光以及呈暗红色的闪锌矿; (c) 会泽铅锌矿

中蚀变后呈米黄色的粗晶白云岩以及溶蚀孔洞; (d) 云南省彝良县龙头山矿点野外矿井下露头条带状白云岩; (e) 会泽铅锌矿中矿体与白云岩

的接触界线; (f) 会泽铅锌矿透射光下鞍状白云石中小的流体包裹体。V. 气相; L. 液相。 

图 3  滇东北与 MVT型铅锌矿化有关的热液白云岩主要特征 

Fig.3  Major characteristics of the hydrothermal dolomites associated with MVT ore deposits in Northeastern 
Yuannan province 

 
正交偏光下晶面弯曲导致的波状消光(图 3b), 热液

作用形成的米黄色粗晶白云岩以及溶蚀孔洞(图 3c)。 

虽然鞍状白云石被普遍认为是热液成因的关键

性标志, 但并非所有鞍状白云石都是热液成因。鞍

状白云石的形成至少有三种方式: ①对流(通过流体

的流动来实现 Mg2+的运移); ②早前形成的白云岩

在缝合过程中 Mg的局部再分配; ③封闭、半封闭环

境硫酸盐热化学还原作用 (TSR)的副产品 (Machel 

and Lonnee, 2002)。因此, 需要综合考虑鞍状白云石

在碳酸盐岩中的产状、含量和矿物共生组合以及地

质背景等因素, 才能比较准确地判定他们的成因。 

正因为热液白云岩与 TSR 有着密切成因联系

(Machel, 1987; 黄思静等, 2009), 而 TSR 又是绝大

多数 MVT 型铅锌矿床成矿硫最重要的来源, 因此
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白云岩化与铅锌矿化的关系一直备受关注。以会泽

铅锌矿为例 , 李文博等(2006)分析了会泽铅锌矿四

个矿体中黄铁矿、闪锌矿和方铅矿的 δ34S 值, 发现

其变化范围为 10.9‰~17.4‰, 多数集中于 13‰~ 

17‰, 与会泽铅锌矿田摆佐组白云岩地层中石膏的

δ34S(14.0‰)(韩润生, 2002)、重晶石的 δ34S(17.6‰) 

(柳贺昌和林文达 , 1999)以及石炭纪海相硫酸盐的

δ34S值一致(Holser et al., 1996)。海相硫酸盐还原过

程在有机质参与下, SO4-H2S之间的 S同位素分馏系

数为 1.030 (Gavrielli et al., 1995), 二者的 δ34S值接

近。另外, 会泽铅锌矿区及其外围震旦系、寒武系、

泥盆系和石炭系地层中均有蒸发岩层分布。流体包裹

体研究表明, 会泽铅锌矿田成矿温度为 150~250 ℃ 

(柳贺昌和林文达, 1999; 张振亮, 2006), 超过了细

菌可以存活的温度条件(Machel, 1989; Jorgensen et 

al., 1992), 而蒸发岩中硫酸盐的还原可能为成矿提

供了主要的硫源, 因此 TSR 可能是会泽铅锌矿硫酸

盐还原的主要机制。其化学反应过程可表述为:  

Ra(CH2O)2+SO4
2− =Ra+2HCO3+H2S(Ra为碳链) 

7H2S+4Fe2++SO4
2− =4FeS2+4H2O+6H+ 

对于会泽地区热液白云岩与 MVT 铅锌矿之间

的成因联系, 目前尚无定论。 

2.1.1  条带状构造 

条带状构造是热液白云岩最明显的岩石特征 , 

条纹明暗相间, 酷似斑马纹, 有学者(Swennen et al., 

2003; Diehl et al., 2007)将其称为斑马状白云岩

(zerbra dolomite)。其中的明条纹由灰色粗晶鞍状白

云石组成, 对应热液沉淀物, 通常具有很多空洞未

充填或被后期的沥青、石英半充填; 暗条纹由原岩

地层中的灰色微晶白云岩组成, 这种明暗相间的特

征条纹通常宽 0.5~2 cm。图 3d所示为云南省彝良县

龙头山铅锌矿点矿井观察到的条带状白云岩。 

条带状构造常形成于断层附近, 由剪切应力条

件下的水力破裂作用产生。同时, 热液对围岩的溶

解作用强化了条带状构造的形成。在张性和扭张性

断裂附近, 紧密排列的共轭双向剪切微裂缝常常将

条带状构造切割成较小的段。水平剪切作用可以形

成倾斜的条带状构造(Nielsen et al., 1998; Davies and 

Smith, 2006)。 

2.1.2  角砾状构造 

角砾状构造在许多热液白云岩储层中非常普遍

(Davies and Smith, 2006)。在以碳酸盐岩为围岩的矿

体中 , 白云岩角砾通常是富大矿体赋存的场所

(Wilkinson and Earls, 2000)。许多热液矿床都存在大

面积的角砾岩化(通常与正断层伴生), 这种角砾岩

都是棱角状岩石碎块, 通常互不接触, 是机械破碎

的证据。角砾岩化发育于断层前端, 断层受剪切破

裂时, 围岩孔隙流体压力的急剧下降会引起岩石的

破裂, 而热液流体在高压下极易渗入此处形成棱角

状角砾(Phillips, 1972)。 

2.1.3  片状晶洞 

热液白云岩作为油气的有利储库, 与白云岩较

粗大的空隙及其内部广泛存在的晶洞有关。许多热

液白云岩中都发育多种多样近水平的片状晶洞, 其

内有鞍状白云石的线状充填或半充填, 其底部常有

示顶底的暗色残留物(Davies and Smith, 2006; Smith, 

2006)。这种结构一方面在裂缝基础上形成, 另一方

面主要由溶解作用形成, 但大多数二者兼有。若受

控于裂缝, 应力方向则指示最大主应力 σ1(水平), 而

最小主应力 σ3(垂直), 可能暗示其形成时埋藏很浅

或受热液破裂作用  (Davies and Smith, 2006)。

Wallace et al. (1994)提出了片状晶洞形成的四个阶

段: ①伴随碳酸盐岩破碎形成片状晶洞; ②空洞边

缘的溶解(不常出现); ③在矿化相关阶段碳酸盐岩

的交代; ④与后期矿化阶段相关或不相关的沉淀。

前三个阶段可能同时出现。片状晶洞的大小在不同矿

床存在较大差异。中国四川盆地东部的新元古界桑木

场背斜灯影组热液白云岩中的片状晶洞宽 2~5 cm, 

长 10~15 cm。英国哥伦比亚东北部中泥盆统旦尼丁组

白云岩近水平的片状晶洞大小变化范围宽为 1~2 cm, 

长为 4~5 cm。在这些片状晶洞中常见马鞍状白云石

线状充填, 并且常伴有沥青产出(Liu et al., 2014)。 

国外许多学者对这些组构, 特别是斑马纹状白

云岩的形成机理做了深入分析。Davies and Smith 

(2006)认为岩石组构在很大程度上受改造前原始碳

酸盐岩成份、结构及早期成岩作用控制。但也有学

者持不同的观点, 如 Boni et al. (2000)对意大利撒丁

岛西南部热液白云岩研究后, 认为该地区的热液白

云岩化作用不仅破坏了原始沉积构造, 而且切割了

早期成岩构造。 

2.2  流体包裹体及地球化学特征 

地球化学能够揭示沉积历史及热液蚀变过程

(Gieskes et al., 2002)。渗透性流体可以引起碳酸盐岩

的溶解以及在碳酸盐岩地层中产生次生孔隙(Liu et 

al., 2014)。C、O、Sr、Mg 同位素组成可以用来示

踪热液流体作用的地球化学过程。 

流体包裹体主要是基于鞍状白云石的研究, 鞍

状白云石形成与热卤水有关, 其盐度一般为海水盐
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度的 2~6 倍, 个别可以达到海水盐度的 10 倍以上

(Middleton et al., 1993), 形成温度(均一温度)一般在

80~235 ℃ , 但大部分在 100~180 ℃间变化(Davies 

and Smith, 2006)。空洞充填的鞍状白云石晶体中, 均

一温度通常从核部到外带逐渐升高 (Moore, 1994; 

Lavoie and Chi, 2001), 温度差可高达 95 ℃(Davies, 

2004)。形成白云石热卤水的温度和盐度数据可以通

过对白云石生长环带上的流体包体均一温度(Th)和

最终冰融点温度(Tm)的测量估算。为了减少均一温度

测量过程中发生再平衡现象(拉伸、泄露和颈缩), 需选

择沿单一生长环带分布、具有稳定气/液比的流体包体

组合(FIA)进行测试(Goldstein and Reynolds, 1994)。其

中 , 流体的盐度根据冰融点温度进行估算(Bodnar, 

1993), NaCl(%)=1.78Tm−0.0442T 2
m+0.000557T 3

m。 

O 同位素的稳定性差, 在沉积和成岩过程中都

容易被置换或丢失。这是因为 O同位素 δ18O值受介

质温度和浓度的影响较大, 成岩作用中的重结晶作

用、白云岩化作用和淡水淋滤作用等都会使原始碳

酸盐沉积物中 δ18O 值因同位素交换而发生较大变

化。一般来说, 年代越老, 受成岩作用改造越强烈, 

并且显示出明显的同位素年代效应。鞍状白云石的

O 同位素值(δ18O, VPDB)可在−2.5‰~−18‰间变化

(Allan and Wiggins, 1993; Morrow et al., 2001), 但大

部分在−5‰~−12‰之间(Davies and Smith, 2006), 相

对比较负的 δ18O值主要与 O同位素的热分馏有关。

与同期海水 δ18O 同位素值相比, 白云石化流体的

δ18O 值一般相对较高, 这种 18O 的富集也是热液系统

的典型标志(Spencer, 1987)。因此, 假设白云石化流体

与海水(或轻微改造的海水)相似, 并据此以 δ18O 值来

估计白云石化流体的温度, 显然会出现较大误差(偏

低)(Green and Mountjoy, 2005), 特别是超高盐度卤水, 

有可能掩盖真实的热液成因信息(陈代钊, 2008)。 

鞍状白云石的 C 同位素值变化范围比较大

(−17‰~6‰), 但大部分在−3‰~5‰之间(Davies and 

Smith, 2006), 其 C同位素比值变化主要取决于碳酸

盐岩围岩无机碳和微生物‒有机质热降解来源的有

机碳贡献率(Allan and Wiggins, 1993)。据此, 也可以

判断鞍状白云石的形成与油气运移的关系(陈代钊, 

2008)。随着形成白云石温度升高, δ18O值降低, δ13C

同位素变化不大 , 大部分高温白云岩 δ18O 值为

−16‰~−3‰, 低温白云石 δ18O 值为−7‰~9‰, 二者

C同位素组成变化不大(Allan and Wiggins, 1993)。另

外, C 同位素组成也是探讨 TSR 过程的重要手段, 

TSR 过程首先会消耗富轻 C 同位素的甲烷, 造成剩

余碳储库 13C 变富, 随着 TSR 过程的持续, 甲烷的

13C增高, 而相应 CO2的13C降低(Lu et al., 2012; 

Lüders et al., 2012)。 

Sr(离子半径=0.113 nm)、Ca(离子半径=0.099 nm)

具有相似的晶体化学性质和地球化学行为, 因此, Sr

常替代方解石或白云石晶格中的 Ca, 与方解石共沉

淀进入晶格中, 不像 C、O同位素因温度、压力和微

生物作用而分馏(Faure, 1977), 基本不存在矿物和

流体间的同位素分馏, 因此矿物可直接反映流体的

Sr 同位素组成。如果没有后期强烈的蚀变作用, 方

解石或白云石的 87Sr/86Sr 值基本可以代表矿物结晶

沉淀时原始流体的 87Sr/86Sr值(Reinhardt et al., 1998; 

黄思静等, 2009)。因此, Sr同位素能对地质流体起到

良好的示踪作用。Sr在海水中的滞留时间(约 106 a)

远长于海水的混合时间(约 103 a), 任一时代全球范

围内海相 Sr 元素在同位素组成上是均一的, 导致地

质历史中海水 Sr同位素组成是时间的函数(Veizer et 

al., 1999)。因此, 不同时代海水 Sr同位素均有确定

的值或稳定的变化范围, 而与其他时代海水的 Sr 同

位素值相区别。相对于同期碳酸盐岩(灰岩)保存的海

水 Sr 同位素信号(以 87Sr/86Sr 比值表示), 鞍状白云

石一般相对富集放射性 Sr, 其富集程度主要取决于

热液流体与含泥质和 /或长石碎屑沉积物以及与基

底岩石相互作用的时间与强度(Oing and Mountjoy, 

1992)。 

Mg是白云石中的主要元素, Mg同位素(δ26Mg)

组成是研究其成因的重要途径。由于大多数白云岩

为交代白云岩, 交代过程中 Mg2+发生了转移, 因此

δ26Mg可用于成岩流体来源的研究。萨布哈白云岩、

蚀变海相白云岩、非海相和蒸发白云岩、热液白云

岩等四种白云岩 Mg 同位素组成 δ26Mg 值的变化范

围 为 −2.49‰~−0.45‰(平 均 值 为 −1.76‰±0.77‰) 

(Galy et al., 2002; Chang et al., 2003; Tipper et al., 
2006, 2008; Wombacher and Eisenhauer, 2009; 
Higgins and Schrag, 2010; Jacobson et al., 2010; 
Pokrovsky et al., 2011; Azmy et al., 2013; Fantle and 
Higgins, 2014; Mavromatis and Meister, 2014; Geske 
et al., 2015)。其中晚期成岩作用形成的热液白云岩

δ26Mg 的变化范围为−0.45‰~−2.22‰, 平均值为

−1.44‰ (Geske et al., 2015)。尽管已经有大量的热液

白云岩Mg同位素(δ26Mg)数据积累, 但是含Mg卤水

来源仍是热液白云石化模式的难题之一。 

2.3  热液白云岩的空间展布特征 

热液白云岩的围岩多为灰岩, 且常发育于围岩

顶部的向斜洼地中, 热液白云岩分布区常覆盖有页



 

706  第 42 卷 
 

 

 

岩等不透水层, 而且 MVT 铅锌矿体常赋存于页岩

等不透水层之下(Davies and Smith, 2006)。这些页岩

等隔水层可能在热液白云岩就位方面起着关键作用, 

热液白云岩与断层系统紧密相关, 一般至少由几条

走滑断层组成。热液蚀变常沿垂向断裂发育, 具有

线性延伸特征 , 在垂直于断裂方向蚀变范围较小

(Davies, 2004; Lavoie and Morin, 2004)。 

2.4  热液白云岩的成因模式 

对于热液白云岩的成因模式, 现在普遍接受的

是构造热液白云岩模式。Lavoie and Morin (2004)针

对加拿大魁北克 Acadian Gaspe Belt 西部下志留统

Sayabec 组热液白云岩开展了详细的工作, 首次提出

白云岩构造热液成因模式 (沿断层运移的热液使

Sayabec 组灰岩发生热液白云石化, 形成基质交代白

云石和具有马鞍状白云石充填的晶洞)(图 4), 这一模

式得到不少研究者的支持(Smith and Davies, 2006)。 

Davies and Smith (2006)系统介绍了热液白云岩

储层, 综合考虑 HTD下方砂岩含水层、HTD顶部页

岩封盖层、HTD内部弱透水层以及基底高地作用等

因素, 在前人研究基础上提出了新构造控制的热液

白云石化模型(图 5)。顶部页岩等不透水封盖层依次

为热液白云岩(内部含有弱透水层)、砂岩含水层和基

底。底部砂岩含水层具有高渗透性, 是流体运移的

通道。在基岩高地侧翼随着砂岩的尖灭, 热液流动

受到限制, 热液流体流量大为减少, 因此相应的矿

化和白云岩化作用弱或缺乏 (Shelton et al., 1992; 

Hitzman and Beaty, 1996)。顶部页岩等不透水层具有

封盖作用, 一般深大断裂无法穿透, 流体的运移被

限制在页岩盖层之下。扭张(走滑)断层通常因基底岩

石的剪切和错位形成 , 而扭张‒膨大部分对于流体

向上流动和汇聚至关重要。深大扭张(走滑)断层有可

能切割台地碳酸盐岩序列之下的砂岩(或碳酸盐岩)

含水层, 造成热流体周期性充注到幕次活动断层中, 

从而使整个模式运转起来, 伴随热液流体在灰岩中

的运移而形成热液白云岩 , 并伴生 MVT 矿床

(Davies and Smith, 2006; 陈代钊, 2008)。 

热液白云岩与 MVT 铅锌矿在产出位置上具有

相似性, 如我国川滇黔 MVT成矿区, 铅锌矿体常赋

存于不透水层(页岩、泥质粉砂岩等)之下。云南省巧

家县松梁铅锌矿及鲁甸县乐红铅锌矿主要矿体及热

液白云岩均产于不透水层之下的地质事实也验证了

这一模式的合理性(图 6)。 

 

图 4  加拿大魁北克 Acadian Gaspe Belt西部下志留统 Sayabec组热液白云石化模式(据 Lavoie and Morin, 2004) 

Fig.4  The hydrothermal dolomitization model for the Sayabec Formation of the Lower Silurian at the western of the 
Acadian Gaspe Belt  
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图 5  地下地层格架和断裂活动对热液流体运移的影响(据 Davies and Smith, 2006) 

Fig.5  Influences of subsurface stratigraphic framework and faulting upon flowing of hydrothermal fluids 

 

(a) 云南省巧家县松梁铅锌矿的铅锌矿化主要产于不透水层之下的白云岩中(A. 下寒武统筇竹寺组砂页岩; B. 上震旦统灯影组白云岩; C. 闪

锌矿‒方铅矿矿脉); (b) 云南省鲁甸县乐红铅锌矿产于白云岩中块状矿石上覆不透水层(D. 下寒武统筇竹寺组碳质粉砂岩; E. 灯影组白云岩中

块状闪锌矿矿石)。 

图 6  川滇黔 MVT铅锌成矿区矿体常赋存于不透水层之下 

Fig.6  The ore bodies of MVT Pb-Zn deposits in the Sichuan-Yunnan-Guizhou area often occur beneath impermeable layers 
 
热液白云岩化模式本质是深部的热液流体沿着

断裂运移至浅层灰岩中, 由于灰岩上部致密不透水

岩层的阻隔而侧向运移, 使灰岩发生白云石化(李荣

等, 2008)。热液白云岩化作用形成的白云岩通常沿

拉张断层和走滑断层发育 , 或发育在这些断层周

围。构造热液白云岩化作用形成的白云岩是油气和

热液矿床有利的赋存空间。 

热液白云岩中基质白云石与空洞充填鞍状白云

石是否同为热液成因是这一模型争论的焦点。

Davies and Smith (2006)认为热液白云岩的围岩大多

数为灰岩, 热液白云岩是在温度和压力升高(短时间

内)的埋藏条件下由流体产生的白云岩化, 基质交代

白云石和充填空隙的鞍状白云石都与同一流体有

关。加拿大魁北克 Acadian Gaspe Belt 西部 Lac 

Matapedia向斜(简称 LMS)南翼下志留统 Sayabec组

热液白云石(Lavoie and Morin, 2004)和美国纽约州

上奥陶统黑河组热液白云岩(Smith and Davies, 2006)

都属于这种类型。Lonnee and Machel (2006)研究加

拿大不列颠哥伦比亚省克拉克湖气田中泥盆统

Slave Point 组热液白云岩后认为热液白云岩储层是

在基质白云岩化发生后, 热液流体侵入发生蚀变、产

生超大空隙使基质白云石发生重结晶并最终形成作

为交代产物和胶结物形式存在的鞍状白云石(图 7)。 

3  热液白云岩与热液矿床成矿及油
气储存的关系 

沉积喷流型铅锌硫化物矿床(SEDEX)为同沉积
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矿床, 围岩以页岩为主, 矿石矿物为方铅矿和闪锌

矿 (Russell et al., 1981; Clemmey, 1985; Sangster, 

1988; Mcmillan and Hoy, 1991; Nelson, 1997), 常与

拉张断裂构造有关(Large, 1980, 1983)(图 8)。 

构造热液白云岩、SEDEX 型矿床及 MVT 型矿

床都与断层活动关系密切, 三者常常共生产出, 在空

间上具有密切的联系(Davies and Smith, 2006)(图 8)。 

MVT铅锌矿主要以热液白云岩为围岩, 且接触

界线明显(Beales, 1975; Leach et al., 2005; Davies 

and Smith, 2006)(图 3e, 7), 常沿着拉张断层或走滑

断层发育, 硫化物矿化通常发育在含有碎屑和大量

鞍状白云石胶结物的白云岩角砾内部。区域白云岩

化与 MVT 矿床的空间分布关系, 前人已经进行了

大量的研究和总结 (Brown and Weinberg, 1967; 

McConnel and Anderson, 1968; Fyles, 1970; Fulweiler 
and McDougal, 1971)。我国 MVT矿床的分布区均存

在大范围的区域白云岩化现象(甄世民等, 2013)。 

Heyl et al. (1959)认为 MVT铅锌矿的形成伴随

着灰岩早期的白云岩化, 白云岩化过程导致围岩体

积收缩, 从而形成更加开放的空间和局部的角砾岩

化(图 9)。大多数 MVT 矿床和围岩普遍的蚀变和矿

化时间顺序: 石灰岩‒部分白云岩化灰岩‒空隙被鞍 

 

图 7  基于岩相学观察的白云石化及热液蚀变图(据 Lonnee and Machel, 2006) 

Fig.7  Schematic representation of dolomitization and subsequent hydrothermal alteration based on petrographic 
observations 

 

图 8  SEDEX型铅锌矿床、MVT型铅锌矿床及热液白云岩储层三种主要低温热液组合与构造关系示意图(据 Davies and 

Smith, 2006) 
Fig.8  Schematic representation of the three main components of the low-temperature sedimentary hydrothermal 

association: Shale-hosted sedimentary exhalative (SEDEX) Pb-Zn deposits, hydrothermal dolomite (HTD)- 
hosted MVT Pb-Zn ore and HTD reservoir facies 
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图 9  MVT铅锌矿矿物共生组合特征(据 Heyl et al., 1959) 

Fig.9  The characteristics of MVT Pb-Zn mineral para-
genetic association 

 
状白云石充填的灰岩‒硫化物矿体(由硫化物和鞍状

白云石组成 )(Sass-Gustkiewicz et al., 1982; Ohle, 

1985; Sangster, 1988; Davies and Smith, 2006; Smith 
and Davies, 2006; 徐维胜, 2009)。MVT矿床中的白

云石和金属硫化物可能是由单一流体系统造成

(Davies and Smith, 2006; Wei et al., 2015), 但是对于

硫化物沉淀和白云岩化之间的时间关系尚需更多细

致的研究。 

白云石、方解石和硫化物等阴极发光能够说明

其结晶世代关系(Long and Agrell, 1965; Smith and 

Stenstrom, 1965; Sommer, 1972)。在阴极发光下, 由

于 Mn2+和 Fe2+含量不同, 低铁白云石‒铁白云石固

溶体呈橙色 , 高铁白云石‒铁白云石固溶体呈暗红

色, 方解石呈蓝色(Walter et al, 2015), 闪锌矿由于

高 Fe含量无确定发光色, 但局部呈亮黄色。方解石、

白云石和硫化物是 MVT 铅锌矿中最常见的矿物 , 

他们常在矿化不同阶段沉淀。详细的阴极发光研究

有助于鉴别硫化物矿化(Ebers and Kopp, 1979)、白云

岩化作用(Gregg, 1985)、碳酸盐岩胶结的形成顺序

(Martin and Zeeghers, 1969)。 

如前所述, 热液白云岩是重要的油气储层, 目

前已发现众多以热液白云岩为油气储层的油田

(Chen et al., 2004; Smith and Davies, 2006; 陈代钊, 

2008)。在北美地区, 热液白云岩油气藏已有 100 多

年的勘探开发历史(宋光永等, 2009), 其中 Albion- 

Scipio(Hurley and Budros, 1990)和 Ladyfern (Boreen 

and Colquhoun, 2001)油田都是世界级大油田。最近

25年热液白云岩油气藏愈来愈受到油气地质学家的

关注, 在加拿大东部和美国的密歇根盆地(Luczaj et 

al., 2006)、阿巴拉契亚盆地(Smith and Davies, 2006)、

加拿大西部沉积盆地泥盆系和密西西比组 (Aasm, 

2003)都有这种储层产出, 在大西洋断裂边缘侏罗系

(Wierzbicki et al., 2006)和阿拉伯海湾地区(Swart et 

al., 2005)侏罗系‒白垩系也有产出。 

4  我国热液白云岩的分布及特征 

近些年热液白云岩的研究越来越多, 学者们在

我们国家也相继发现了热液白云岩的存在, 主要集

中在川滇(宋光永等, 2009; 陈轩等, 2012, 2013; 文

德潇等, 2014)、塔里木盆地等地区(刘永福等, 2008; 

张聪等, 2008; 胡九珍等, 2009; 焦存礼等, 2011; 郑

剑锋等, 2011)。 

四川盆地东南地区热液白云岩主要发育于上震

旦统灯影组(宋光永等, 2009), 而川中‒川西则主要

发育于栖霞组‒茅口组(陈轩等, 2012, 2013)。这些地

区的热液白云岩在岩相学上表现为充填或交代鞍状

白云石, 发育条带状、角砾状构造, 通过包裹体研究

发现基质白云岩与填隙鞍状白云石均一温度较白云

岩化地层温度高至少 5 ℃, 同时二者具有偏负O同位

素特征及高的 87Sr/86Sr 比值, 如川东南丁山‒林滩场: 

δ18CPDB(脉‒围岩)为−1.312‰~−0.501‰, δ18OPDB(脉‒围岩)为

−4.257‰~−1.974‰, (87Sr/86Sr)(脉 ‒围岩 )为 0.0023‰~ 

0.0041‰, 显示热液活动特征(宋光永等, 2009)。 

滇东地区热液白云岩主要发育石炭系威宁组、

摆佐组以及泥盆系宰格组地层中(韩润生等, 2001)。

以受构造控制明显的会泽铅锌矿为例, 其位于 NE

向小江深大断裂带、SN 向昭通‒曲靖隐伏断裂带和

NW 向紫云‒垭都断裂带的复合部位, 主要控矿构造

是 NE 向矿山厂断裂、麒麟厂断裂、银厂坡断裂和

牛栏江断裂(李文博等, 2006)。热液白云岩作为赋矿

围岩(柳贺昌和林文达, 1999), 其产出受 NE 向压扭

性层间断裂控制, 优先发育在断层上盘。鞍状白云

石呈厚层状产出, 与黄铁矿等热液矿物共生, 鞍状

白云石具基质交代型和孔‒缝充填型, 斑马状构造、

角砾状构造发育(文德潇等, 2014)。在成矿前或成矿

期热液白云石均有产出, 其包裹体均一温度为 110~ 

400 ℃, 盐度为 5%~20% NaCleqv(张振亮, 2006), 不

同于全球其它 22 处热液白云岩中白云石包裹体的

均一温度(80~235 ℃)与盐度(5%~30% NaCleqv)特征

(Davies and Smith, 2006), 这说明热液白云岩具有特

殊的成岩环境。随着温度的增加, 形成白云岩所需
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的 Mg/Ca将会降低(Allan and Wiggins, 1993), 同时

CO2 从热液流体析出对白云石充填物沉淀具有控制

作用(Leach et al., 1991)。文德潇等(2014)认为矿床偏

酸性富 CO2的中高温中低盐度流体为强烈白云岩化

作用提供了条件, 使热液白云岩呈厚层状产出。矿

床热液白云岩化蚀变强度与矿体埋深、矿体规模、

矿石品位具有正相关关系, 表明白云岩化与铅锌成

矿有关系密切(韩润生, 2006)。因此, 矿区热液白云岩

分带、热液作用强度以及构造特征对矿体产出具有指

示意义。 

塔里木盆地热液白云岩广泛分布于早古生界碳

酸盐岩地层中(刘永福等, 2008; 张聪等, 2008; 胡九

珍等, 2009; 焦存礼等, 2011)。经研究发现压力校正前

基质白云石的均一温度与鞍形白云石相差 20~60 ℃; 

校正后直面‒自形白云石胶结物压力的 Th 为 135~ 

170 ℃, 比地层埋藏温度(90~100 ℃)至少偏高 35~ 

40 ℃, 而鞍形白云石压力校正后的 Th集中于 169~ 

180 ℃, 比埋藏温度高出 70~80 ℃左右。因此他们

均是热液成因白云石(焦存礼等, 2011)。鞍形白云石

的 δ18O 值为绝对值较小的负值, 是高温和高盐度共

同作用的结果。一方面高温对 O同位素分馏有促进

作用, 导致鞍形白云石 δ18O 值偏负; 另一方面热流

体高盐度对 O 同位素分馏有抑制作用, 所以限制了

鞍形白云石 δ18O值的偏移程度。鞍形白云石 87Sr/86Sr

值较世界范围内其他盆地(包括四川盆地)偏低, 很

可能与岩浆热液参与有关(焦存礼等, 2011)。富放射

性成因 Sr 的鞍形白云石(87Sr/86Sr 值偏高)则反映有

关热液流体与陆源碎屑岩或基底发生了强烈的同位

素交换(Qing and Mountjoy, 1994a, b; Davies and 

Smith, 2006)。通过地震波研究发现, 美国纽约州上

奥陶统黑河组热液白云岩储层的顶部均存在致密泥

岩层作为盖层(郑剑锋等, 2011), 可以作为热液白云

岩储层的识别依据之一。 

虽然这些地区热液白云岩特征不尽相同, 但大

多受构造作用控制。热液白云岩作为良好的储层, 对

进一步寻找固体矿产及油气具有一定的指示作用。 

5  结  论 

现有的热液白云岩研究表明:  

(1) 热液白云岩与硫酸盐热还原作用具有密切

的成因联系, TSR 是含硫油气藏形成的关键, 也是

MVT型铅锌矿床成矿硫的重要来源;  

(2) 尽管热液白云岩与 MVT 铅锌矿、SEDEX

型矿床以及油气储运有着密切的空间联系, 但由于

其成因过程的复杂性, 其与铅锌矿成矿及油气藏形

成的具体成因联系仍需进一步深入细致的研究;  

(3) C、O、Mg、Sr同位素等同位素地球化学方

法结合阴极发光和原位分析技术可能是探讨热液白

云岩及有关金属矿床成矿流体来源的重要途径。 
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Hydrothermal Dolomite: A Review and Perspective 
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Abstract: Hydrothermal dolomite commonly closely associates with oil-gas reservoirs and sediment-hosted Pb-Zn 

deposits, the Mississippi Valley-type (MVT) Pb-Zn deposits in particular. Host rocks of MVT deposits usually 

experienced extensive dolomitization, and indeed, hydrothermal dolomite is considered as a useful prospective indicator 

for MVT mineralization. However, genetic link between the hydrothermal dolomitization and MVT Pb-Zn 

mineralization is a matter of debate. This paper briefly reviewed the nomenclature and research history of hydrothermal 

dolomite, introduced the major geological, geochemical characteristics, and distribution of hydrothermal dolomite, 

spatial and possibly genetic relationship between hdyrothermal dolomite and hdyrothermal ore deposits and oil-gas 

reservoirs based on case studies including the occurrence of hydrothermal dolomites in MVT deposits in Southwest 

China. The temporal and genetic relationships between dolomitizaiton and thermal sulfate reduction, sulfide 

precipitation and thus the location of ore mineralization well worthy more attention, and comprehensive geological and 

isotope geochemical and state of art in situ techniques will contribute to understanding of the genesis of hydrotherml 

dolomite and the spatially related ore deposits and oil-gas reservoirs.  

Keywords: hydrothermal dolomite; MVT deposit; prospective indicator; genetic model; thermal sulfate reduction 


