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西宁药水滩地热田水化学特征及热水起源初探

李惠娣１），张森琦２），白嘉启１），周金元２），石维栋２），赵越１）

１）中国地质科学院地质力学研究所地壳变形地表过程实验室，北京，１０００８１

２）青海省地质调查院，西宁，８１００１２

内容提要：西宁药水滩地热田热水的出露温度为１８．１～４０℃，ＴＤＳ含量为１０４１～１７０７ｍｇ／Ｌ；冷泉水出露温度

为３．５～６．５℃，ＴＤＳ含量为２１０～４０３ｍｇ／Ｌ。水化学类型全部为 ＨＣＯ３型水，表明地下水经过相对浅的循环溢出

地表。但热水比冷泉水有相对高的Ｂ表明热水比冷水有相对深的循环，样品的水化学特征是大气水与岩石相互作

用处于早期的典型表现。ＳｉＯ２地质温度计估算的热储温度为４４～６６℃。Ｄ和
１８Ｏ的测试结果表明：热田的水源于

大气降水补给。氚含量和１４Ｃ定年结果表明：热泉水的年龄为４７．６０５±２．８６ｋａ，而冷泉水均来自１９５０年以后的大

气降水补给。

关键词：药水滩地热田；水化学；地质温度计；同位素；地下水年龄

　　地热是一种宝贵的清洁矿产资源，属于新能源

家庭中重要成员之一（王贵玲等，２００４）。它的利用

有直接和发电两种，高温地热资源（１５０℃以上）主要

用于发电，中低温地热资源（１５０℃以下）以直接利用

为主。由于受地理及高温地热资源条件等众多因素

的影响，高温地热资源发电受到一定限制（刘延忠，

２００１），而中低温地热资源在我国广泛分布，在地热

开发利用中居主导地位，在一定程度上可以缓解能

源和水资源紧张的局面。

药水滩地热田位于西宁市湟中县桦山村西南１

ｋｍ处（图１ｂ），天然热泉（水温明显高于当地多年平

均气温）的利用已有２００多年的历史。当地的居民

用泉水来洗浴可以治疗关节炎和皮肤病。

１９８４年青海省对药水滩地热田进行了地热勘

察，于１９８５年在药水滩钻成一口井抽取地下热水供

疗养和娱乐，到现在还一直在使用，但热水资源的浪

费相当严重。另外我们取样的７号泉为一矿泉，曾

经生产矿泉水，由于经营不善已经倒闭，而另外一矿

泉水生产厂正在建造中。在药水滩热水利用过程

中，井水和矿泉水的温度和流量均没有较大变化，但

在整个热田中，其他的热泉流量变化较大。据当地

居民介绍，最初热泉水能喷几十米高，由于热水中含

有大量的 Ｈ２Ｓ气体，使热田中的庄稼不能生长，现

在大量的泉中仅少量水溢出地表，仅少量泉流量较

大。而井和矿泉在生产过程中均没有进行任何系统

的观测和科学管理。由于整个热田的溢出水量明显

的减少，热水的可持续利用已经变得非常迫切。

本次我们通过药水滩地热田井水和泉水的化学

和同位素分析结果来探讨地热田的水文地球化学特

征和热水的起源及年龄，期待这些结果能为地热田

水资源的可持续管理提供科学依据。

１　地质构造背景

西宁盆地是中新生代断陷盆地，面积为９５００

ｋｍ２，主要由第三纪地层所覆盖。西宁盆地的构造

演化大致可分为３个时期：第一个时期是陆内逆冲

－逆掩造山带，其特征表现为地壳的大规模缩短，形

成逆冲和逆掩造山带；第二个时期为走滑造山带，表

现为造山带各条块间通过走滑断裂进行相互位置的

调整，以适应新的地球动力学体系，其特征是形成大

型的走滑断裂和走滑盆地；第３个时期以山体隆升

和盆地沉降为特征的隆升造山期，形成陆内盆山构

造体系。这３个时期的分界大致如下：第一个时期

含整个晚三叠世；第二个时期从侏罗纪至第三纪；第

三个时期从更新世开始一直持续到现在。西宁盆地

在区域构造地貌上介于中国东部黄土高原与西部青
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图１　药水滩地热田取样点位置图（ａ）和西宁盆地地质构造略图（ｂ）

Ｆｉｇ．１　ＳａｍｐｌｉｎｇｓｉｔｅｉｎＹａｏｓｈｕｉｔａｎｇｅｏｔｈｅｒｍａｌｆｉｅｌｄ（ａ）ａｎｄｓｋｅｔｃｈｏｆｇｅｏｌｏｇｉｃａｌｓｔｒｕｃｔｕｒｅｉｎｔｈｅＸｉｎｉｎｇｂａｓｉｎ（ｂ）

１—新近系；２—古近系；３—白垩系；４—元古宇；５—取样点及样号；６—断层

１—Ｎｅｏｇｅｎｅ；２—Ｅｏｇｅｎｅ；３—Ｃｒｅｔａｃｅｏｕｓ；４—Ｐｒｏｔｅｒｏｚｏｉｃ；５—ｓａｍｐｌｅｓｉｔｅａｎｄｎｕｍｂｅｒ；６—ｆａｕｌｔ

藏高原两大不同性质构造地貌单元的衔接和过渡地

带。有利的大地构造位置、强烈的新构造运动，造就

了西宁盆地具备地热资源形成的区域地质构造背

景，成为我国中低温地热资源远景区之一。

在区域构造上，西宁盆地的西南部地区有３条

明显的大断层出现，药水滩地热田即位于此断层区

域内部（图１ｂ）。在地质构造中，虽然药水滩仅是西

宁盆地的一小部分，但它位于秦昆、祁吕贺兰和河西

构造系统的交汇处，此外，药水滩地热田区域内主要

有两条北北西向的张性断层（Ｆ１和Ｆ２）和一条近南

北向压扭断层（Ｆ３）通过（图１ａ）。渗入的地下水经

过深部循环通过地温梯度加热，运移通道受阻时沿

构造破碎带上升，以泉的形式溢至地表。热田的露

头主要有：元古宇灰白色绢云母千枚岩、浅灰色、黑

灰色千枚状砂板岩；第四系冲洪积砂砾石和第四系

化学沉积，其中主要是泉华。

２　样品的采集和测试分析

２００６年６月在野外采集１１个样点的水样，包

括１个井水样、５个热泉水样和５个冷泉水样。分

析测试项目包括化学分析、Ｄ、１８Ｏ、氚和井水样的

１４Ｃ。具体的取样点分布见图１ａ。

所有水样的化学分析都在国家地质实验测试中

心完成。氚和１４Ｃ在中国地震局地质所测试；Ｄ／Ｈ

和１８Ｏ／１６Ｏ在国土资源部同位素实验室完成。稳定

同位素１８Ｏ／１６Ｏ利用ＣＯ２平衡法，以 ＶＳＯＷ 表示；

稳定氢同位素Ｄ／Ｈ用锌还原法通过质谱测定，并以

ＶＳＭＯＷ标准表示，其分析精度分别为０．２‰和

２．０‰。氚利用低本底液体闪烁仪测定。１４Ｃ在取样

时向水样中加入ＮａＯＨ将ｐＨ调到大于１１，之后加

入ＳｒＣｌ２生成ＳｒＣＯ３沉淀，用液体闪烁仪测定。

３　水化学

３．１　水文地球化学特征

本次水样的化学分析结果如表１。

根据水样的分析结果，冷水和热水的ＴＤＳ分别

从２１０ｍｇ／Ｌ到４０３ｍｇ／Ｌ和１０４１ｍｇ／Ｌ到１７０７

ｍｇ／Ｌ。地热井和热泉水为微酸性，ｐＨ 为６．１２～

６．５５，冷泉水为微碱性，ｐＨ为７．１０～７．６９。水样的

化学分析结果表明：主要的阳离子为Ｃａ、Ｍｇ和Ｎａ，

主要的阴离子为 ＨＣＯ３、ＳＯ４和Ｃｌ。派泊三线图表

明（图２）水化学类型分别为ＣａＨＣＯ３（样品８），Ｃａ

ＭｇＨＣＯ３（样品１，２，３，４，６，７和１１）和 ＭｇＣａ

ＨＣＯ３（样品５，９和１０），所有水都属于 ＨＣＯ３型

水。

图３出示了所取水样的ＳＯ４ＣｌＨＣＯ３图。根

据 Ｇｉｇｇｅｎｂａｃｈ （１９８９）和 ＧｏｎｚáｌｅｚＰａｒｔｉｄａ 等

（２００５），水被分成４种类型：①成熟水（富集Ｃｌ）；②

蒸气水（富集ＳＯ４）；③外围水（富集 ＨＣＯ３）和④火

山水（富集Ｃｌ和ＳＯ４）。图３表明，所有的水样均位

于 ＨＣＯ３端元，属于外围水。这样的结果表明所取

水样均是经过浅部的循环加热后溢出地表的。但热

水中相对高的Ｂ表明热水比冷水有相对深的循环

（ＧｏｎｚáｌｅｚＰａｒｔｉｄａｅｔａｌ．，２００５）。所有样品的水化

学特征是大气水与岩石相互作用处于早期的典型表

现 （Ｆｒｅｅｚｅａｎｄ Ｃｈｅｒｒｙ，１９７９；Ｄｏｔｓｉｋｅｅｔａｌ．，

２００６）。从水文地质角度而言，由于冷泉和热泉在本

地热田所处的位置有所不同（图１ａ），热泉基本沿两

００３１
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表１　药水滩地热田水样的化学分析结果（犿犵／犔）

犜犪犫犾犲１　犆犺犲犿犻犮犪犾犮狅犿狆狅狊犻狋犻狅狀狊狅犳犵狉狅狌狀犱狑犪狋犲狉犳狉狅犿犢犪狅狊犺狌犻狋犪狀犵犲狅狋犺犲狉犿犪犾犳犻犲犾犱（犿犵／犔）

样号 类型 狋（℃） ｐＨ Ｎａ Ｋ Ｃａ Ｍｇ ＨＣＯ３ ＳＯ４ Ｃｌ Ｆ Ｂ ＳｉＯ２ ＴＤＳ

１ 井 ４０ ６．５３ １５．６ ３．５２ ２６８ ８７．２ １１７８ ３８．２ １２．１ ０．３ ０．４１ ２１．１５ １０４１

２ 热泉 １８．２ ６．４５ １３．１ ３．０１ ４５７ ９４．６ １７７４ ４３．４ １２．９ ０．４ ０．３５ １９．０８ １５３６

３ 冷泉 ６．５ ７．６９ ２．６１ ０．４１ ４６．１ ２１．６ ２３３ ８．９８ ７．０３ ０．０６ ＜０．０２ ４．９８ ２１０

４ 热泉 １８．１ ６．２８ １１．８ ２．６４ ４０７ ９８．９ １６３１ ５６．６ １１．３ ０．４１ ０．２７ ２２．１５ １４３３

５ 冷泉 ５．５ ７．１ ４．３９ １．０５ ７４．９ ５５ ４６１ ２３．６ ６．２５ ０．０２ ＜０．０２ ５．９４ ４０３

６ 热泉 ２２．５ ６．３１ １５．７ ３．５６ ４９１ ９４．３ １８６２ ３８．６ １４．１ ０．４１ ０．４ ２０．６２ １６１５

７ 热泉 ２１．５ ６．１２ ９ １．８６ ３０９ ８８ １２９１ ２７．１ １２．９ ０．３ ０．１９ １３．３９ １１１１

８ 热泉 ２７．３ ６．５５ １５．６ ３．７３ ５０９ １０５ １９８９ ４０．１ １０．６ ０．４８ ０．４ ２１．３１ １７０７

９ 冷泉 ５．３ ７．６７ ５．４ ０．９ ４３ ４９ ３２３ ４２ ７．０３ ０．０５ ＜０．０２ ５．２ ３１６

１０ 冷泉 ３．５ ７．５４ ４．２６ ０．８６ ４３．９ ４９．４ ３３２ ３６．５ ６．６４ ０．０４ ＜０．０２ ４．３８ ３１３

１１ 冷泉 ６．５ ７．３ ３．６４ ０．７９ ８１ ２３．３ ３３４ １３．６ ８．２ ０．０５ ＜０．０２ ６．３７ ３０６

图２　主要离子的派泊三线图

Ｆｉｇ．２　Ｐｉｐｅｒｔｒｉａｎｇｕｌａｒｄｉａｇｒａｍｆｏｒｔｈｅｍａｊｏｒｉｏｎｓ

图３　Ｃｌ、ＳＯ４ 和 ＨＣＯ３的三线图

Ｆｉｇ．３　ＴｅｒｎａｒｙｄｉａｇｒａｍｓｈｏｗｉｎｇｔｈｅＣｌ，ＳＯ４ａｎｄＨＣＯ３

条张性断层出露，而冷泉基本位于热田的外围或沿

压扭断层出现。在断层破碎带附近，张性断层破碎

带使地下水向下运移更加通畅（金之钧等，２００６），使

地下水向下运移较深，经过相对高的地温梯度下地

温场的加热，在出现上升通道时以热泉的形式溢流

至地表；而冷泉出露的位置，或者距离张性断裂较

远，或者位于压扭断层附近，由于向下运移的通路受

阻，地下水向下运移过程中地温梯度相对较低，在地

下水还没有达到高地温梯度值的地层时，遇到合适

的上升通道，即以冷泉的形式溢出地表。在野外取

样时，５号泉水的流出方向，更像是从上游方向溢流

至地表的，所以热泉与冷泉的分布是与断层的性质

有紧密关系的。

３．２　饱和指数

溶液的饱和指数（ＳＩ）是用来指示水与矿物处于

何种状态的参数。ＳＩ＝０，说明水与矿物达到平衡状

态；如果ＳＩ＞０，说明溶液处于饱和状态；如果ＳＩ＜

０，说明溶液处于非饱和状态。用ＰＨＲＥＥＱＣ程序

计算的一些矿物的饱和指数如图４（Ｐａｒｋｈｕｒｓｔａｎｄ

Ａｐｐｌｅｏ，１９９９）。

ＳＩ值表明石英处于过饱和状态，大部分方解

石、文石和白云石也处于过饱和状态，而硬石膏、石

膏、岩盐和云母处于非饱和状态，大部分玉髓处于非

饱和状态。冷泉水的低Ｃａ含量和低 Ｍｇ含量表明

含Ｃａ和 Ｍｇ的矿物仅有很少量被溶解，或许是其他

过程导致了Ｃａ和 Ｍｇ的损失（Ｑｉｎｅｔａｌ．，２００５）。

３．３　化学地质温度计

ＮａＫＭｇ三线图（图５）反映了水化学的平衡

状况和平衡温度（Ｇｉｇｇｅｎｂａｃｈ，１９８８）。图中所有的

样品均位于平衡曲线的下方且处于非成熟区，表明

水样还未与周围的岩石完全达到平衡，这与前面对

水样化学信息的分析结果是一致的。

１０３１
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图４　地下水中矿物的饱和指数

Ｆｉｇ．４　Ｍｉｎｅｒａｌｓａｔｕｒａｔｉｏｎｉｎｄｉｃｅｓｖａｌｕｅｏｆｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ

１－石膏；２－岩盐；３－石英；４－玉髓；５－云母；

６－硬石膏；７－文石；８－方解石；９－白云石

１—Ｇｙｐｓｕｍ；２—ｈａｌｉｔｅ；３—ｑｕａｒｔｚ；４—ｃｈａｌｃｅｄｏｎｙ；５—ｔａｌｃ；

６—ａｎｈｙｄｒｉｔｅ；７—ａｒａｇｏｎｉｔｅ；８—ｃａｌｃｉｔｅ；９—ｄｏｌｏｍｉｔｅ

图５　水样的ＮａＫＭｇ三线图

Ｆｉｇ．５　ＮａＫＭｇｔｅｒｎａｒｙｄｉａｇｒａｍｆｏｒｔｈｅｗａｔｅｒｓａｍｐｌｅｓ

根据图５所示，离子温度计不适合于热储温度

的估算，而ＳｉＯ２在随水溢出地表后不会迅速发生再

次平衡（赵凤三，２００１），所以ＳｉＯ２地质温度计可以

作为热储温度的估算，选择无蒸汽损失的石英温标。

经验公式如下：

狋（℃）＝
１３０９

５．１９－ｌｇＳｉＯ２
－２７３．１５

利用上式计算出的药水滩地热田热储的温度为

４４～６６℃，均高于实测温度（１８．１～４０℃），计算的热

储温度相对于实测温度是比较合理的，这样的温度

结果也表明药滩地热田属于低温地热田。

４　同位素化学

４．１　稳定同位素特征

稳定同位素对确定地下水的补给源是非常有效

的工具（王新娟，２００６）。稳定同位素的组成见表２

和图６。从图６中可以看到，所有样品点沿着全球

大气降水线（ＧＭＷＬ）分布（Ｃｒａｉｇ，１９６１），表明所取

水样为大气起源（高清武等，１９９９；王坤等，２００２）。

冷水和热水的δＤ和δ
１８Ｏ分别为－５８‰～－４７‰和

－９．０‰ ～－７．９‰；－６６‰ ～－５６‰和－１０．５‰

～－９．４‰。冷水中δＤ和δ
１８Ｏ的含量要高于热水

中，同时变化范围均不大，但是冷水与热水之间并没

有直接的补给关系，这主要是由于降雨渗入地下后

形成冷地下水，然后经过地下循环经地温场加热形

表２　药水滩地热田地下水的同位素分析结果

犜犪犫犾犲２　犐狊狅狋狅狆犲犱犪狋犪狅犳犵狉狅狌狀犱狑犪狋犲狉

犳狉狅犿犢犪狅狊犺狌犻狋犪狀犵犲狅狋犺犲狉犿犪犾犳犻犲犾犱

样号 狋（℃）δＤ（‰）δ１８Ｏ（‰） ３Ｈ（ＴＵ） １４Ｃ（ｋａ）

１ ４０ －６５ －１０．４ 无氚水 ４７．６０５±２．８６

２ １８．２ －６２ －９．９ 无氚水

３ ６．５ －５８ －９．０ ２８．６９±３．１７

４ １８．１ －５６ －９．４ 无氚水

５ ５．５ －４７ －８．１ ８．４１±２．９６

６ ２２．５ －６５ －１０．５ 无氚水

７ ２１．５ －６１ －９．８ ５．５１±２．８９

８ ２７．３ －６６ －１０．３ 无氚水

９ ５．３ －４９ －８．５ ８．９７±２．９６

１０ ３．５ －４８ －８．３ １６．００±３．０６

１１ ６．５ －５３ －７．９ ０．２９±２．８７

图６　δ
２Ｈ 和δ

１８Ｏ的关系图

Ｆｉｇ．６　Ｐｌｏｔｏｆδ
２Ｈａｎｄδ

１８Ｏ
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成热水需要相当长的时间（见后面的讨论），在短时

间内不足以形成直接的补给关系。这种情况很可能

是由降雨补给的高度和时间的不同而造成的（Ｒｕｆｆａ

ｅｔａｌ．，１９９９；Ｃｈｅｎｅｔａｌ．，２００３）。

从图６中可以看到：热水和部分冷水均向高δＤ

或低δ
１８Ｏ的方向漂移，这很可能是受到当地不同降

雨的影响，因此δＤ和δ
１８Ｏ的差异与雨水入渗高度、

纬度和季节有关。既然所有的水样都没有相当大

的１８Ｏ漂移，那么水和围岩的同位素交换程度相当

低，这也与前面所分析的水化学特征是一致的。这

么低的交换作用不足以表现在Ｄ和１８Ｏ的关系图

中，说明低温热储对同位素交换没有起到促进作用

（Ｃｒａｉｇ，１９６３；Ｐａｓｔｏｒｅｌｌｉｅｔａｌ．，１９９９）。这在其他

的低温地热系统中也已经被验证（Ｐａｓｔｏｒｅｌｌｉｅｔａｌ．，

２００１；Ｓｉｍｓｅｋ，２００３）。１８Ｏ的正向漂移是高温热储

的特点，所以在此研究区没有出现１８Ｏ正向漂移的

现象。

４．２　氚和
１４犆

地下热水的年龄通常是指地下热水在地壳深部

的滞留时间，即大气降水渗入地壳深部开始，经深循

环加热和径流、排泄至地表时为止（张瑞丰等，

１９９６）。１４Ｃ被用来估计地下水的年龄，是推算地下

水年龄最有效的记年计（王焰新等，２００５），氚可以用

来确定现代地下水的年龄并可以做为地下水混合的

证据（秦大军等，２００５）。表２中除了７号泉水的氚

含量为５．５１±２．８９ＴＵ，其他所有热水的氚含量均

低于检测限，说明补给的水为没有被核爆污染过，应

该是１９５０年以前补给的，因此热水的停留时间至少

应在５０ａ以上（Ｓｉｍｓｅｋ，２００３；Ｍａｊｕｍｄａｒｅｔａｌ．，

２００５）。根据１４Ｃ测年结果，１号井地热水的年龄为

４７．６１±２．８６ｋａ，与氚含量的测试结果是一致的。

样品７中含有氚可能是热水在上升过程中混入了浅

部的冷地下水所致。从另一方面而言，冷水中都含

氚，表明冷泉水是在１９５０年以后入渗补给的。同时

根据氚含量与取样点分布之间的对比发现：海拨越

高，氚含量越大。而样品１１的低氚含量可能是由于

取样点位于整个热田的外围，受挤压构造断裂（Ｆ３）

的影响，上升通道受阻使停留时间延长所致。

５　结论

水化学分析结果表明药水滩地下水均属于

ＨＣＯ３型水，含有相对低的ＴＤＳ，暗示着较浅的循环

或者是处于大气水与围岩相互作用的早期阶段。用

石英地质温度计估算热储的温度为４４～６６℃，均明

显高于当地年平均气温，本地热田的热水属于低温

地下热水。

δＤ和δ
１８Ｏ的关系表明地下水是大气起源。δＤ

和δ
１８Ｏ的变化范围为－４７‰～－６６‰和－７．９‰～

－１０．５‰。样品向高δＤ或低δ
１８Ｏ方向的漂移是降

雨的高程效应、纬度效应和当地降雨共同影响的结

果。根据氚和１４Ｃ的测试结果表明：除了７号泉水，

其他热水中均不含氚，表明热水的补给发生在１９５０

年以前，井中热水的年龄为４７．６０５±２．８６ｋａ，而７

号泉水中含氚则是因为热水在上升过程中混入了冷

的浅地下水引起的；冷水的补给则发生在１９５０年以

后。由于研究区热水的补给时间大约在４７．６０５ｋａ

前后，水从补给经历地下循环加热到排泄需要相当

长的时间，因此，在地下水的利用过程中应进行计划

开采，否则将面临热水资源枯竭的紧迫局面。
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