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SUPPLEMENTARY TEXT 

The Δ’17O0.528 of Orthomagmatic Magnetite  

 
Equilibrium  isotope  fractionation  between  magnetite  and  magmas  and/or  magmatic  H2O  at  high 

temperatures is expected to be associated with high theta values (i.e.,  ~ 0.53; Hayles et al., 2018). The mantle 

and igneous rocks, excluding S‐type granitoids, have Δ’
17
O0.528 of about ‐40 10 ppm (Pack et al. 2016; Pack and 

Herwartz 2014; Sharp et al. 2018). If magnetite formed  in equilibrium with magmas or with magmatic H2O of 

this  composition,  then  the  magnetite  would  have  a  similar  Δ’
17
O0.528  to  igneous  rocks.  At  magmatic 

temperatures, ca. ‐2 to ‐4.5 ‰ fractionation in δ
18
O between magnetite and magmas or, alternatively, between 

magnetite and magmatic H2O, in conjunction with a theta value of 0.53, corresponds to a calculated Δ’
17
O0.528 

range  for  the  orthomagmatic magnetite  of  ‐44  to  ‐49  ppm  (Hayles  et  al.  2018;  Zheng  1994).  The  average 

Δ’
17
O0.528 of orthomagmatic magnetite is ‐47 10 ppm. 

 

Model Parameters for Figure 3 

In Figure 3, the magnetite end‐member that is in equilibrium with magmas and magmatic fluids (i.e., 

Mgt A) has δ
18
O = 2.5 ‰, i.e., a typical value for orthomagmatic magnetite (Taylor, 1968). The Δ’

17
O0.528 of this 

end‐member is ‐47 ppm (S1). For the magnetite‐magma or magnetite‐fluid equilibrium, ‐3.5 ‰ fractionation in 

δ
18
O and a theta value of 0.53 at magmatic temperatures was assumed (Hayles et al. 2018; Zheng 1991).  

The  calculated  triple O  isotope  composition  of  the magnetite  end‐member Mgt  B  corresponds  to 

magnetite  that  exchanged O  isotopes with  fluids  that,  in  turn,  had  interacted with  evaporite  rocks  at  high 

temperatures. The evaporite rocks with which the fluids interacted are assumed to have had a Δ’
17
O0.528 of ‐200 

ppm,  i.e., the average Δ’
17
O0.528 of evaporite rocks from the Hurmoz formation (Crockford et al., 2019) that  is 

stratigraphically equivalent to evaporites from the Yazd and Sirjan areas, and a typical δ
18
O for evaporite rocks 

of 10 ‰. The  18O/16O  fractionation  factor  for  the sulfate‐water equilibrium at high  temperatures  is not well 

constrained, and neither is the fractionation factor for the SO2‐water system. Based on the available data, we 

used a fractionation in δ
18
O of ‐2.5 ‰ to calculate the composition of water that is in equilibrium with sulfate 

or SO2 at high  temperatures  (Chiba et al. 1981; Lloyd 1968; Mizutani and Rafter 1969; Richet, Bottinga, and 

Javoy 1977; Rye, Luhr, and Wasserman 1984). A triple oxygen isotope exponent of 0.53 is used to calculate the 

Δ’
17
O0.528 of water  that  is  in equilibrium with sulfate or with SO2  (c.f. Cao and Liu, 2011). For  the magnetite‐

water equilibrium at high temperatures (~ 800 °C), again ‐4.5 ‰ fractionation in δ
18
O and a theta value of 0.53 

were used (Hayles et al. 2018; Zheng 1991). 

The magnetite end‐member Mgt C  is  in equilibrium with H2O  that had exchanged O  isotopes with 

Cambrian marine  carbonate  rocks.  A  typical  δ
18
O  for  Cambrian  carbonate  rocks  of  25 ‰ was  used  in  the 

calculation. For approximating Δ’
17
O0.528 of the Cambrian carbonate rocks, it was assumed that the carbonates 

formed  in equilibrium with  seawater of modern composition  (δ
18
O = 0; Δ’

17
O0.528 =  ‐5 ppm; Luz and Barkan, 

2010) at 25°C  (i.e.,  = 0.526; Hayles et al., 2018). Consequently,  Δ’
17
O0.528 of  the  carbonates  is  ‐59 ppm. A 

fractionation of ‐3 ‰ in δ
18
O between carbonate phases or CO2 and water at high temperatures (800 °C) was 

assumed,  whereas  ‐4.5  ‰  fractionation  in  δ
18
O  between  magnetite  and  water  was  assumed  at  this 
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temperature (Zheng 1994). The triple oxygen isotope exponent that were used to calculate the Δ’
17
O0.528 of H2O 

that was in equilibrium with the carbonates, as well as the Δ’
17
O0.528 of magnetite that was in equilibrium with 

the water, is 0.53.  

 

Magmatic Assimilation of Evaporite Rocks 

The assimilation of evaporitic sulfate in a magma is expected to lead to the formation of volatile SO2 in 

the magma with a MIF‐O isotope composition, because the assimilated sulfate is efficiently reduced by ferrous 

iron from the melt (Métrich et al., 2009): 

 

SO4
2‐ + 2 Fe2+O  Fe2

3+O3 + SO2 + O
2‐
              (1) 

 

Sulfur dioxide  that was produced  in  this  reaction  likely degasses  from  a magma  reservoir without  reaching 

isotopic equilibrium with the melt, similar to, e.g., CO2 that was released from magmas after the assimilation of 

crustal carbonate rocks carries crustal O isotope compositions (Troll et al. 2012). 
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n = replicate δ17O [‰] δ18O [‰] Δ’17O0.528 [ppm]

1 ‐0.809 ‐1.455 ‐41

2 ‐0.869 ‐1.532 ‐60

3 ‐0.777 ‐1.401 ‐38

4 ‐0.783 ‐1.408 ‐40

5 ‐0.776 ‐1.410 ‐32

6 ‐0.761 ‐1.357 ‐44

7 ‐0.783 ‐1.425 ‐31

Mean (n = 8) ‐0.794 ‐1.427 ‐41

1 S.D. 0.036 0.055 10
1 S.E. 0.014 0.021 4

Table DR1 Triple O isotope composition of NZ‐IOa

aNZ‐IO was obtained from iron oxide porphyroblasts (a 

hematite pseudomorph after magnetite) in a chlorite schist 

from the Pounamu ultramafic belt, sampled at Rapid Creek, 

Hokitika Gorge (South Island, New Zealand) (Cooper and Ireland 

2013, 2015). 



Sample Location δ17O [‰] δ18O [‰] Δ’17O0.528 [ppm]

CHM‐1 Chadormalu 1.63 3.28 ‐106

CN‐11 Chadormalu 1.27 2.73 ‐174

Replicate 1.51 3.16 ‐160

Esfordi‐1 Esfordi 1.84 3.62 ‐73

Esfordi‐2 Esfordi 0.86 1.88 ‐129

Chogart A Chogart 3.05 6.00 ‐111

Replicate 3.44 6.75 ‐120

1507b Anomaly XII 2.53 4.95 ‐82

Replicate 1.67 3.32 ‐83

Replicate 2.53 4.92 ‐67

GAZ‐2 Gazestan 1.54 3.03 ‐53

MD Mishdovan 1.32 2.73 ‐123

CHZ‐2 Chah‐Gaz 1.60 3.29 ‐134

14‐150 Anomaly XIV 1.32 2.70 ‐108

L475 Lake Siah 3.54 6.87 ‐85

ZV24 Jalalabad 2.81 5.43 ‐60

3‐1 Anomaly XXI 2.97 5.76 ‐67

3‐3 Anomaly XXI 2.98 5.75 ‐52

J3c Gol‐e‐Gohar 1.67 3.26 ‐45

I5c Gol‐e‐Gohar 2.35 4.57 ‐57

Q3c Gol‐e‐Gohar 2.38 4.63 ‐58

E2c Gol‐e‐Gohar 1.95 3.79 ‐50

F8c Gol‐e‐Gohar 2.43 4.71 ‐59

3032‐273b Gol‐e‐Gohar 3.23 6.19 ‐35

3048‐258b Gol‐e‐Gohar 2.72 5.25 ‐48

BA1730c Gol‐e‐Gohar n.d. 4.19 n.d.

BAH‐1 Bahram Gour n.d. 3.75 n.d.

Replicate n.d. 3.70 n.d.

Sangan
CS‐S1 Sangan ‐0.38 ‐0.68 ‐19

Table DR2 Triple O isotope compositions of magnetite from iron oxide 

deposits in central Irana

Bafq

Sirjan

aRelative to the VSMOW2 standard, in per mill. Δ’17O0528 is calculated relative 

to a reference line with slope = 0.528 and zero intercept. Measurement 

precisions are better than ±0.1 ‰ for δ18O and ±10 ppm for Δ’17O0528, based 

on repeated extractions of O from UWG garnet, San Carlos olivine, and an in‐

house iron oxide standard NZ‐IO. bDrillcore samples cMagnetite concentrates


