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摘要 作为金属Cu最重要来源的斑岩铜矿一般发育有典型的蚀变和矿化分带, 该分带模式在空间上常呈同心圈

层结构. 对不同蚀变带元素变化规律和迁移机制进行深入研究, 将有利于增进对整个斑岩体系演化过程的认识.
本研究采用流动体系水-岩反应装置来模拟斑岩铜矿形成过程中含矿热液与围岩的相互作用, 研究元素迁移机制

和蚀变分带形成的控制因素. 实验结果显示与较低温度相比, 450℃实验产物中元素含量变化更加显著, 这表明温

度可能是影响水-岩体系内元素再分配的重要因素. 温度是造成围岩钾硅酸盐化蚀变和Ca淋滤、活化的关键因

素, 而且高温下发生同等钠化蚀变需要更高的Na+浓度. 温度也是控制体系中Ti、Sr、Pb置换进入硅酸盐矿物的

重要因素. 从实验产物推断, 在斑岩成矿系统中, 中-基性火山围岩由中心向外围K、Ti含量应呈降低趋势, 而

Ca、Zn和Mn含量增加, Na和Si在靠近高温蚀变带外围可能存在含量峰值或过渡区. 本研究为斑岩铜矿系统钾化

带的产生、钠化普遍缺失、硬石膏共生等重要地质现象的形成机理提供了实验和理论证据.
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1 引言

斑岩铜矿系统作为Cu、Mo、Au等金属的重要来

源, 当前为全球提供了约75%的Cu、50%的Mo、20%
的Au和绝大部分Re, 以及少量其他金属, 如Ag、Pb、
Zn等(Sillitoe, 2010; Cooke等, 2014b). 绝大部分斑岩型

矿床分布于汇聚型板块边缘之上的俯冲带, 其分布与

高氧逸度的埃达克质岩浆作用有明显的亲缘性, 并与

构造挤压环境密切相关(Sillitoe, 1972; Kerrich, 2000;
Cooke等, 2005; 陈华勇和肖兵, 2014). 在汇聚板块边

缘, 俯冲板片脱水形成的流体交代上覆地幔楔, 使其部

分熔融形成高氧逸度富水岩浆(Ringwood, 1977; Ri-
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chards和Kerrich, 2007; Richards, 2011; 孙卫东等,
2010), 之后经历MASH过程, 侵入地壳上部形成浅部

岩浆房, 内部岩浆沿周围断裂系统上侵并且经过压力

释放发生流体出溶, 形成富含金属元素的成矿热液

(Hildreth和Moorbath, 1988; Harris等, 1990; Landtwing
等, 2005), 热液中金属元素在有限空间内沉降导致斑

岩型矿化. 含矿热液迁移过程中与围岩发生相互作用

形成一系列的蚀变和矿化分带. 典型斑岩型矿床核部

发育有钾化带, 外围被近乎同期形成的青磐岩化带所

包裹, 稍晚期形成绢英岩化带、泥化带和高级泥化带

叠加在早期蚀变之上(Lowell和Guilbert, 1970; Sillitoe,
2010). 钾化蚀变是斑岩铜矿最早的蚀变类型, 与高温

岩浆热液直接相关, 其主要分布于致矿侵入体顶部和

与侵入体接触的围岩之中, 早期的岩浆-热液转化阶段

也是高温热液从硅酸盐岩浆中萃取成矿金属和含硫物

质的重要过程. 全球许多大型斑岩型铜矿的成矿主体

均位于钾化带内, 该带内主要蚀变矿物组合包括钾长

石、黑云母、石英、硬石膏, 磁铁矿及一些铜铁硫化

物组合(Sillitoe, 1973; Cooke等, 2014b). 因此, 研究斑

岩铜矿不同温度蚀变带, 尤其是高中温蚀变带的形成

机制、控制因素及元素行为, 对揭示成矿热液演化过

程和矿化机制具有重要意义. 传统的研究方法是通过

地质观察, 显微岩相学及流体包裹体测试, 结合同位

素组成和相应的蚀变矿物组合, 从而确定成矿流体的

一些物理化学性质, 并推测相应的蚀变和矿化条件,
如流体的来源、温度、fO2、pH、盐度和主要组成等.
以上方法均是通过研究结果间接推断出成矿流体的演

化, 但实际上斑岩铜矿的形成往往经历了多期次的岩

浆热液叠加作用, 产生了大量的次生流体包裹体和复

杂的蚀变矿物组合特征. 这些因素会对成矿流体演

化、蚀变机制和控矿因素研究的准确性造成不容忽视

的影响.
随着实验和分析测试水平的提高, 选用适当的地

球化学模型进行实验研究, 已成为研究地质过程的一

种可靠手段. 化学平衡理论为理解封闭体系内水-岩作

用过程提供了理论基础, 应用该理论能解决封闭体系

内平衡热力学及部分反应动力学问题(Helgeson, 1969;
Ré等, 2014). 前人对封闭体系内矿物与热液的反应进

行了大量的实验研究, 如300~400℃和200MPa温压条

件下含K+
、Na+、Ca2+、Cl−和长石、云母、黏土矿物

的封闭体系内发生的碱交代、热液蚀变和细碧岩化作

用(Winkler和Platen, 1961; Orville, 1962), 初步确定了

体系内发生的主要化学反应和矿物相变条件. 还有在

Na2O-K2O-Al2O3-SiO2-H2O体系内确定了热液蚀变、

H+
交代机制和影响钾长石、钠长石发生相变的条件

(Hemley, 1959; Hemley和Jones, 1964; Hemley等, 1980;
Sverjensky等, 1991; Haselton等, 1995), 以及在

400~750℃和40~80MPa条件下钾长石-云母-红柱石-石
英-卤水封闭体系中, 确定了钾长石的稳定区间和发生

相变的边界条件(Frank等, 1998; Frank和Vaccaro,
2012).

以上实验均是在简单封闭体系内完成, 主要研究

体系内化学反应和相变过程的控制因素, 但没有考虑

体系内流体组成在空间上的梯度效应. 而矿床的蚀变

和矿化是多重因素耦合的复杂过程, 含矿流体并非在

封闭空间内参与反应, 而是沿一定梯度方向进行迁移

并伴随着体系内物质的交换, 成矿流体与围岩相互作

用仅使局部范围达到平衡或亚平衡状态, 从而最终形

成一系列不同特征的蚀变和矿化分带(Barnes, 1997).
而流动体系内的水-岩反应实验研究采用一组流体连

续流经柱状岩石样品, 流体在可渗透岩石内以渗滤和

扩散方式进行迁移并和岩石逐渐反应, 产生一系列具

有空间维度特征的蚀变面(Reed, 1997). 因此, 在流动

体系内进行的水-岩反应实验研究更加接近真实的地

质过程. 流动体系模型最早是用于研究水-岩交代蚀变

过程(Korzhinskii, 1959, 1970)及其造成的同位素组成

分带现象(Bickle和Baker, 1990; Ferry和Dipple, 1991,
1992). 其他应用如利用流动水-岩体系模拟锡的萃取

实验表明, 由于流动体系内矿物发生反复溶解和沉淀

过程, 使得产物中锡品位比封闭体系产物高一个数量

级(Heinrich, 1990), 其结果更加符合实际情况. 流动

水-岩反应体系的应用还包括对沉积岩赋存铜矿成矿

机制(Merino等, 1986)、岩浆热液交代型矿床的形成

过程(Holyland, 1987)和地下水淋滤导致斑岩型铜矿的

表生富集过程(Ague和Brimhall, 1989)进行研究, 以及

低温条件下玄武岩与富CO2卤水反应过程的实验研究

等(Rogers等, 2006; Luhmann等, 2017). 本实验参照典

型斑岩铜矿成矿前高温(钾化)蚀变带内单个流体包裹

体LA-ICP-MS分析结果来配置成矿流体(Halter等,
2002; Rusk等, 2004, 2008; Heinrich, 2005; Landtwing
等, 2005, 2010), 在流动水-岩反应装置内与斑岩矿区

常见的玄武安山质火山围岩反应, 反演斑岩铜矿形成
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过程中成矿热液与围岩的交代作用, 来研究斑岩铜矿

蚀变特征及元素迁移机制并探讨其地质指示意义.

2 样品和实验方法

2.1 岩石样品

本次实验的岩石样品采自新疆东天山土屋-延东

斑岩铜矿区外围企鹅山群火山岩地层(土屋-延东斑岩

铜矿的主要围岩), 为玄武安山质火山岩, 属于斑岩铜

矿典型的火山围岩. 岩石手标本呈灰黑色, 斑状结构,
块状构造, 斑晶以斜长石(约占65vol.%)、单斜辉石

(10vol.%)、斜方辉石(5vol.%)为主, 基质(20vol.%)呈
隐晶质和玻璃质(图1a和1b). 部分斜长石局部发生弱

的绢云母和黏土化, 且有少量绿帘石分布, 进行实验

所挑选的样品尽量避开蚀变较强部位和后期次生细

脉, 选取相对较新鲜的部分. 将挑选的岩石样品除去表

层后在无污染环境下破碎成粒径约为1cm的颗粒, 将

破碎的岩石颗粒在0.1mol L−1
的稀盐酸中浸泡24h以除

去样品中杂质和次生组分, 之后用去离子水反复冲洗

至中性并烘干. 选取50g处理好的岩石样品颗粒, 粉碎

至200目以下进行全岩组分分析, 其余样品颗粒破碎至

40~60目混合均匀后进行物理实验,将样品颗粒破碎是

保证初始样品的均一性和尽可能提高实验过程中水-
岩反应速率.

2.2 初始流体

由于新疆土屋-延东铜矿属于古生代斑岩铜矿, 受
后期热液影响明显, 成矿流体具有多期特征(Xiao等,
2015; 王云峰等, 2016), 且缺乏精确的单个包裹体成

分研究工作. 本次实验初始流体盐度和实验温度范围

参考典型斑岩铜矿流体包裹体研究结果(Roedder,
1971; Nash, 1976; Heinrich, 2005), 如Nash(1976)对美

国37个斑岩铜矿床进行了流体包裹体岩相学研究, 并

根据不同矿床流体包裹体的物理化学特性及在矿床中

的空间分布特征, 将流体包裹体按盐度和均一温度主

要分为高温高盐度和中-低温低盐度两大类型 , 而

Heinrich(2005)也将斑岩铜矿体系中流体包裹体根据

均一温度和盐度划分为两大类型. 两者划分的两种流

体包裹体类型的温度和盐度范围总体较为接近, 其中

一组包裹体盐度和温度范围为2~20wt.%(NaCleq)和
200~450℃; 另一组包裹体盐度和温度范围为27~

80wt.%(NaCleq)和250~750℃, 实验设置的温度和实验

初始流体的总盐度均处在以上研究结果的范围之内.
实验初始流体中主要组分类型和含量根据全球典

型斑岩铜矿成矿前高温蚀变带内的单个流体包裹体

LA-ICP-MS分析结果进行配置, 本文主要参照了Butte
斑岩Cu-Mo矿床内早期未矿化石英脉内流体包裹体组

成(Rusk等, 2004, 2008), 以及Bingham斑岩Cu-Mo-Au
矿床矿化前早期石英脉内流体包裹体组成(Landtwing
等, 2005, 2010). 以上两类流体包裹体组成可以近似代

表岩浆出溶的原始成矿流体成分, 均显示了以Na+、
K+

、Cu2+为主要阳离子的成矿流体组成, 此外Fe2+、
Ca2+也是斑岩成矿流体较为重要的组成. 本次实验配

置的流体只关注了部分最为重要的元素和一些特征指

示性元素, 所以实验流体只是对实际成矿热液的一种

近似模拟. 虽然实际成矿流体中也有较高含量的Ca2+

和Fe2+, 但室温条件下在实验流体中添加大量的Ca2+

和Fe2+存在较多技术问题. 首先CaSO4在室温下溶解度

很低, 由于初始流体中含有较高浓度的SO4
2 , 加入Ca2+

会导致形成大量的CaSO4沉淀并造成初始溶液内硫含

量显著降低. 其次初始溶液中如果加入大量Fe2+, 由于

实验周期较长, 储存容器内溶液中的Fe2+不稳定易发

生水解. 对Bingham矿床内液相流体包裹体LA-ICP-
MS分析结果显示, Mg是除Na、K、Ca之外一种含量

相对较高的碱土金属, 因此在实验流体还中添加了

Mg2+. 前人研究结果显示Ti4+、Sr2+、Pb2+元素在斑岩

系统特定矿物内可作为指示元素, 离矿体距离的不同

其含量具有很好的变化规律, 在确定热液中心过程中

具有很好的勘查指示作用(Cooke等, 2014a, 2017;
Wilkinson等, 2015). Ti4+、Sr2+、Pb2+虽在成矿流体中

含量较低, 但是在本次实验流体中加入以上三种元素

作为指示元素, 来揭示岩浆热液和火山围岩间这些特

100µm 200µm

(a)

Cpy

(b)

Pl

Cpy

图 1 (网络版彩图)原始岩石样品显微镜下照片
岩石呈斑状结构, 斑晶主要为斜长石并含有少量单斜辉石. (a) 单斜

辉石; (b) 斜长石

中国科学: 地球科学 2019 年 第 49 卷 第 4 期

613



征元素的迁移倾向性, 并根据围岩中其含量的变化趋

势提供初步的勘查指标. 因此, 实验配置流体内主要阳

离子包括Na+、K+
、Cu2+、Mg2+及微量的Ti4+、Sr2+、

Pb2+, 主要阴离子为Cl 和SO4
2 及微量NO3(表1). 其中

在初始流体中加入相等微量的Sr(NO3)2和Pb(NO3)2,
由于加入实验流体的Sr2+, Pb2+随后会形成难溶电解

质, 根据室温下对应的溶度积常数计算两者的浓度,
分别介于1.0×10−6~1.88×10−6mol L−1

和4.7×10−8~9.4
×10−8mol L−1

范围内. 本次实验流体采用优级纯化学试

剂和去离子水配置, 配置溶液前向去离子水中通N2三

小时以排除其中空气.

2.3 水-岩反应模拟装置及实验步骤

水-岩反应实验研究的应用主要包括封闭静态体

系模拟和开放流动体系模拟, 封闭体系实验主要是进

行平衡热力学和反应动力学研究, 来确定水岩体系内

发生的主要化学反应和矿物相稳定存在的边界条件,
以及反应速率和机制问题(Brimhall, 1977; Bird, 1984;
Hutcheon等, 1993), 但封闭体系实验不能指示物理化

学反应和产物组成在三维空间内沿某一梯度方向上的

变化特征. 此外, 封闭体系实验过程中如果设置过高的

水/岩比值也可能与实际的地质事实不相符, 如模拟地

壳深部环境的水-岩反应, 在深部岩石孔隙率一般小于

10%, 因此水-岩比值较小(Heinrich等, 1996). 而流动体

系内进行水-岩反应实验研究, 考虑了流体的流动方向

和流体组分在空间上的梯度效应. 流体以渗滤和扩散

的方式在围岩中迁移并沿流向产生一系列的蚀变面,
通过对这些蚀变面进行岩相学和化学组成分析, 能更

好的揭示整个水-岩作用的演化过程以及蚀变产物在

空间上的变化特征(Carmichael, 1987; Lasaga和Rye,
1993), 因此流动体系实验研究更加符合实际的地质

过程.
本次实验研究在中国科学院油气资源研究重点实

验室进行, 利用流动式高温高压水-岩作用模拟仪(图

2a)完成. 该装置属于半开放流动体系, 主要由高温高

压反应系统、反应流体自动收集和充填系统、实验参

数自动检测及辅助系统三部分组成. 模拟仪主体包括:
高温高压反应釜(图2b), 加热仓、静岩压力控制系

统、流体压力控制系统和反应流体产物收集装置. 该

模拟仪加热温度范围为50~650℃, 静岩压力范围为

0~280MPa, 流体压力范围为0~150MPa. 实验温度、静

岩压力和流体压力的误差范围分别为±1℃、±1MPa和
±0.5MPa. 实验岩石样品填充在反应釜样品仓内, 样品

仓内径2.5cm, 总长14cm, 样品仓最大容样量约150g,
充填一定量样品后仓内剩余空间用合金垫块补齐. 样

品仓两端与釜体密封配件相连接, 釜体一侧承受地层

压力并通过压力杆直接作用于仓内样品, 另一侧承受

主压力来均衡地层压力. 釜体两端的密封装置(图2c)
同时受到静岩压力和主压力的作用且在高温条件下铜

环发生塑性变形, 以达到密封整个反应釜体的目的. 釜
体两端与外部耐腐蚀合金导管相连, 导管两侧分别连

接电磁阀和压力传感器来控制反应釜内流体的补充和

排放.
本次实验共设置的两个温度点 , 分别是450和

350℃, 处于斑岩铜矿系统蚀变带形成温度范围内. 两

个温度点对应的静岩压力和流体压力分别为110、80
MPa和45、35MPa. 根据地壳均衡模型并假设上地壳

平均密度为2.75g cm−3(Airy, 1855; 杜建国, 2010), 实

验静岩压力所对应的地层埋藏深度分别为4和3km, 而
斑岩铜矿形成于地壳浅部, 深度一般小于5km(Sillitoe,
2010), 因此实验设置的静岩压力值符合典型斑岩铜矿

系统发育的深度范围. 其中静岩压力直接作用于岩石

样品, 代表了上覆地层对蚀变深度范围内围岩的压实

作用. 反应釜内的实验流体主要充填在岩石样品裂隙

内, 流体压力是以实验流体力为介质同时作用于反应

釜内围岩及裂隙内的流体本身, 设置的流体压力大于

对应深度的静水压力值且基本符合典型斑岩铜矿成矿

流体压力范畴(Seedorff等, 2005;张德会等, 2011).因此

表 1 实验初始流体主要组成

实验
温度

流体
总量(mL)

Na+

(mol L−1)
K+

(mol L−1)
Cu2+

(mol L−1)
Mg2+

(mol L−1)
Ti4+

(mol L−1)
Cl−

(mol L−1)
SO4

2

(mol L−1)

450℃ 500 1.24 0.48 0.06 0.11 0.003 1.72 0.17

350℃ 500 0.62 0.24 0.03 0.05 0.003 0.86 0.08
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图 2 (网络版彩图)流动式高温高压水-岩反应模拟仪(a)、反应釜(b)、密封装置(c)示意图
1,代表样品仓; 2,反应釜; 3,加热炉; 4,温度传感器; 5,压杆护套; 6,压杆; 7,地层压力泵; 8,主压力泵; 9,压力传感器; 10,电磁阀; 11,气液分离

器(含冷阱); 12, 气体收集器; 13, 空气压缩机; 14, 氮气; 15 实验流体; 16, 高压泵
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实验过程中围岩主要承受来自上方的静岩压力和周围

的流体压力, 符合斑岩成矿系统内有裂隙和网脉发育

围岩的实际受力情况.
实验前在反应釜内充填好岩石样品, 设置地层压

力和主压力来密封整个反应釜体, 之后对整套装置进

行抽真空和检查气密性. 实验开始后运行设置好的实

验程序并打开加热装置, 系统自动升温, 升温速率为

10℃ min−1, 距离目标温度相差50℃时升温速率降至

2℃ min−1, 直到升至目标温度. 实验达到目标温度后,
在高压泵上设置流体压力值和压力阈值 (阈值为

±0.5MPa),实验流体经导管恒流注入反应釜内,当反应

釜内流体压力超过阈值范围时, 出口侧电磁阀打开释

放微量流体使釜内压力降低到目标值, 以保证实验过

程中釜内流体压力维持在目标值. 实验过程中流体流

动方式可视为间接性恒流模式, 由反应釜排出的实验

流体流入含冷阱集液器内, 每24h收集一次冷阱内实

验流体. 实验过程中目标温度、升温速率、静岩压

力、主压力、流体压力均可以通过自动控制系统进行

控制, 并由计算机自动监控和记录具体参数值. 待某一

温度点实验结束后, 将反应釜迅速冷却至室温后取出

柱状岩石样品, 并标注流体流动方向以备进一步的分

析测试, 实验条件及具体参数如表2所示.
实验后的柱状岩芯样品(图3a和3c)沿流体流动方

向进行分段处理, 其中将450℃产物分为三段(图3b),
350℃产物分为两段(图3d). 将分段后的样品沿流向均

匀分为两部分, 将其中一半样品粉碎成粒状后用去离

子水冲洗干净、离心并烘干, 之后用玛瑙研钵磨制成

200目以下岩石粉末进行全岩化学组成分析; 另一半

样品进行固化处理, 切割后磨制成光薄片、探针片进

行显微岩相学观察及单矿物电子探针分析, 以上样品

处理过程均在无污染环境下进行.

2.4 主-微量元素及电子探针分析

全岩主量元素分析在澳实矿物实验室(广州)完成,

选用的仪器为ME-XRF26d型X射线荧光光谱仪(XRF),
样品的含量由36种包含硅酸盐样品范围的参考标准物

质双变量拟合曲线确定, 分析精度优于1%. 微量元素

在中国科学院广州地球化学研究所同位素地球化学国

家重点实验室进行, 选用仪器为Thermo iCAP QC型质

谱仪, 其中稀土元素分析精度优于3%, 其余微量元素

分析精度优于5%, 具体实验流程和测试方法参考刘颖

等(1996).
电子探针分析在中国科学院广州地球化学研究所

矿物学与成矿学重点实验室JEOL JXA-8230型电子探

针仪上完成, 加速电压为15kV, 测试电流为20nA, 束斑

直径1μm, 采用天然样品作为标样, 分析误差小于

0.01%.

3 实验结果

3.1 岩石产物元素含量特征

将实验产物主要氧化物组成去烧失量进行TAS投
图(图4), 结果显示350℃实验产物岩性基本不变 ,
450℃实验产物岩性由玄武粗安岩向响岩质碱玄岩过

渡, 岩性变化为热液蚀变导致. 全碱含量表明, 反应后

岩石中全碱含量增加且450℃实验产物增量明显大于

350℃实验产物. K2O/Na2O比值也有所变化, 原始样品

该值为1.24, 450℃实验产物该值介于1.43~1.72, 明显

增高; 而350℃实验产物该值介于1.21~1.22, 呈微弱降

低.靠近流体中心(流体入口处), 350℃实验产物中SiO2

含量降低不明显, 而450℃实验产物中SiO2含量有明显

的降低.
微量元素蛛网图解(图5a)显示实验产物与原岩分

配模式较为接近, 均显示岛弧火山岩的地球化学特征,
富集大离子亲石元素Rb、Ba、K、Sr, 亏损高场强元

素Th、Nb、Ta、Zr、Hf、Ti. 实验产物稀土元素配分

图解均显示右倾型(图5b), 轻稀土轻微富集, 重稀土相

对亏损. 350℃实验产物稀土元素含量接近原岩稀土含

表 2 实验温压条件及其他参数

实验序号
实验温度

(℃)
静岩压力
(MPa)

流体压力
(MPa)

样品重量
(g)

样品粒径
(目)

流体盐度
wt.%(NaCleq)

反应时长
(h)

流体收集频
率(h/次)

单次收集量
(mL)

01 450 110 45 70.0 40~60 12.8 385 24 约28

02 350 80 35 36.5 40~60 6.9 410 24 约15
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量, 450℃实验产物稀土含量低于原岩和350℃实验产

物. 原岩、350℃和450℃实验产物中总稀土含量依次

降低 , ∑REE平均值依次为136、132和129ppm
(1ppm=1mg L−1). 原始岩石样品及实验产物化学组成

如表3所示.

3.2 岩石产物元素空间分布特征

实验产物主量元素分析结果显示, 同一实验条件

下岩石样品与流体反应, 岩石中不同元素相对含量具

有不同的变化趋势, 显示出这些元素在水-岩体系中具

有不同的迁移倾向性. 而不同实验条件下, 同一元素含

量的变化范围也有明显的差异, 如450℃实验产物中元

素含量变化幅度均大于350℃实验产物, 表明温度是

水-岩体系中元素再分配的重要控制因素. 不同温度条

件下, 实验产物中CaO和MgO均被淋滤(图6c和6d), 但
同一条件下这两种组分的空间分布不同, 沿流体流向

CaO淋滤程度逐渐变弱, MgO淋滤程度逐渐变强. 与

之相反, 实验产物中K2O和TiO2含量均增加(图6a和6f),
且450℃实验产物增幅更为明显, 沿流体流向两者增加

的幅度逐渐减弱. Na2O含量在350℃实验产物中呈增

加趋势, 在450℃实验产物中沿流体流向先发生淋滤,
之后含量有所升高(图6b). 沿流体流向, 不同温度实验

产物中SiO2均呈现先淋滤后增加的变化趋势(图6e), 两
者区别是远离流体中心(靠近流体出口), 350℃实验产

物中SiO2含量增加明显, 而450℃实验产物中SiO2含量

增加微弱. 450℃实验产物中除MgO外, 其余主量元素

含量变化均在450-1处(靠近流体入口)达到峰值, 350℃
实验产物中该现象不明显.

实验产物微量元素分析结果显示, 受流体作用影

响较为显著的微量元素有Cu、Zn、Mn、Sr、Pb和S,
且不同温度条件下以上元素含量的变化具有较大差

异. 450℃实验产物中, 以上元素含量的变化均强于

350℃实验产物, 这表明高温条件下受流体作用, 导致

岩石样品中这些元素发生强烈的亏损或富集. 实验产
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(c) (d)
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图 3 (网络版彩图)实验产物实物图((a), (c))和分段测试
((b), (d))示意图

(a), (b) 450℃产物; (c), (d) 350℃产物
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图 4 (网络版彩图)原始岩石样品及实验产物TAS图解
B, 玄武岩; O1, 玄武安山岩; O2, 安山岩; O3, 英安岩; R, 流纹岩; S1,
粗面玄武岩; S2,玄武粗安岩; S3,粗面安山岩; T,粗面岩和粗面英安
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图 5 (网络版彩图)原始岩石样品及实验产物原始地幔标
准化蛛网图(a)和球粒陨石标准化稀土配分图(b)
微量元素标准化数据引自Sun和McDonough(1989)
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表 3 原始岩石样品及实验产物主量和微量元素组成

主量元素(wt.%) 原始样品 350-1 350-2 450-1 450-2 450-3
Al2O3 17.34 17.51 17.70 17.20 17.48 17.52
BaO 0.10 0.11 0.12 0.11 0.12 0.12
CaO 6.25 5.66 5.71 5.00 5.54 5.68

TFe2O3 9.20 9.20 9.17 10.64 9.17 9.01
K2O 3.92 3.96 4.01 5.05 4.77 4.67
MgO 5.88 5.50 5.48 5.46 5.35 5.34
MnO 0.14 0.13 0.13 0.10 0.11 0.11
Na2O 3.15 3.28 3.30 2.93 3.27 3.26
P2O5 0.48 0.43 0.42 0.42 0.44 0.44
SiO2 49.85 49.37 50.28 48.26 49.95 49.87
SO3 0.02 0.11 0.05 0.95 0.39 0.16
SrO 0.11 0.10 0.10 0.11 0.11 0.11
TiO2 1.14 1.15 1.15 1.27 1.21 1.20
LOI 2.71 2.93 2.63 3.02 2.56 2.41
总量 100.29 99.44 100.25 100.52 100.47 99.90

微量元素(ppm) 原始样品 350-1 350-2 450-1 450-2 450-3
Rb 72.70 69.08 71.06 72.20 67.24 65.75
Ba 970.40 1017.40 1065.10 965.90 990.10 982.40
Th 1.74 1.82 1.85 1.76 1.77 1.73
Nb 4.14 4.38 4.61 4.44 4.68 4.93
Ta 0.23 0.24 0.25 0.24 0.26 0.27
Sr 940.50 903.70 930.90 967.50 949.60 991.20
Hf 3.07 3.15 3.32 3.18 3.22 3.08
Zr 114.60 124.50 126.60 124.60 122.50 121.80
U 0.58 0.58 0.62 0.56 0.57 0.56
Y 19.48 18.08 18.43 19.03 17.90 18.47
Cu 70.72 368.40 180.20 1846.60 750.60 560.50
Mn 1063.40 976.10 988.30 797.30 816.70 815.30
Zn 105.00 93.03 99.00 77.79 78.94 72.24
Sr 940.50 903.70 930.90 967.50 949.60 991.20
Pb 7.88 8.25 7.84 20.92 32.44 25.60
La 20.86 20.09 20.68 19.47 20.39 20.16
Ce 51.48 49.15 50.71 47.30 49.24 49.57
Pr 7.43 7.19 7.48 7.06 7.35 7.23
Nd 32.75 30.91 32.00 30.03 31.52 31.03
Sm 6.93 6.66 6.85 6.46 6.67 6.65
Eu 2.02 1.94 2.01 1.79 1.95 1.95
Gd 5.46 5.18 5.37 5.03 5.26 5.15
Tb 0.73 0.69 0.71 0.67 0.69 0.69
Dy 3.89 3.69 3.87 3.60 3.74 3.66
Ho 0.74 0.71 0.73 0.69 0.70 0.71
Er 1.82 1.73 1.80 1.68 1.75 1.74
Tm 0.26 0.25 0.26 0.24 0.25 0.25
Yb 1.59 1.57 1.65 1.54 1.57 1.58
Lu 0.23 0.24 0.25 0.23 0.23 0.23

∑REE 136.18 130.00 134.35 125.78 131.31 130.58
La/Yb 13.09 12.76 12.53 12.63 12.98 12.77
δEu 0.97 0.97 0.98 0.93 0.97 0.98
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物中Cu和S的含量均明显增加且在流体入口处达到峰

值(图7a和7b), 沿流体流向两者含量呈快速降低趋势,
450℃实验产物中这种变化趋势强于350℃实验产物.
实验产物中Mn和Zn均发生淋滤(图7c和7d), 且450℃
实验产物淋滤强于350℃产物. 沿流体流向, Mn淋滤

程度的变化不明显, 而Zn具有不同的变化趋势, 450℃
条件下沿流向淋滤变强, 350℃条件下沿流向淋滤变

弱. 450℃实验产物中Sr发生轻微富集(图7e), 而350℃
实验产物中Sr发生轻微的淋滤. Pb含量在450℃实验产

物中含量增加且沿流向具有先增加后减少的变化趋势

(图7f), 而在350℃实验产物中含量基本保持不变.

3.3 矿物电子探针分析结果

对原始岩石样品和实验产物中的单矿物, 如辉

石、长石、绿帘石进行电子探针分析, 探针分析点从

矿物边缘延伸到核部(图8). 分析结果显示, 原始样品

中矿物从核部到边部成分均一, 组成基本不发生变化

(图9a~f), 通过对比实验前后矿物边缘到核部成分的

变化可以揭示实验过程中流体和围岩的交代作用.
实验产物中矿物组成发生明显的变化, 靠近矿物
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中国科学: 地球科学 2019 年 第 49 卷 第 4 期

619



核部成分均一且保持稳定, 边部成分变化明显且含水

量增加. TiO2含量变化表明, 350℃实验产物中矿物边

部变化微弱, 450℃实验产物辉石边部TiO2含量具有较

明显降低趋势, 但长石和绿帘石边部TiO2含量明显增

加(图10a和10b). CaO含量变化表明, 450和350℃实验

产物中辉石和绿帘石边部CaO淋滤异常显著, 倍长石

边部CaO含量也有明显的降低, 更长石由于本身CaO
含量很低, 因此其边部CaO含量降低微弱(图10c和
10d).

K2O和Na2O含量变化表明, 350℃实验产物更长石

边部K2O含量降低,绿帘石和辉石边部K2O含量微弱增

加; 450℃实验产物中K2O含量在矿物边部均呈明显增

加趋势(图11a和11b). 350和450℃实验产物中Na2O含
量在绿帘石边部呈微弱增加趋势, 而在辉石和长石边

部基本保持不变或微弱降低(图11c和11d). SiO2和Al2
O3含量变化表明, 450℃实验产物中倍长石和绿帘石

边部SiO2、Al2O3含量均明显降低, 更长石和辉石边部

两者含量变化不明显(图12a和12b).
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4 讨论

4.1 实验体系内硅酸盐矿物蚀变机理探讨

全岩分析结果显示, 实验产物中不同元素含量较

原岩发生了明显的变化, 电子探针分析结果也显示矿

物边部化学组成有明显的改变, 以上结果表明实验体

系内矿物与流体发生了明显的交代反应导致岩石样品

组成发生变化. 前人研究结果显示流体和岩石的交代

反应主要由水-岩界面反应和质量迁移两大过程控制

(张有学, 2010). 流体与硅酸盐矿物的交代反应属于界

面反应控制的过程, 具体包括矿物表面H+
吸附、离子

交换和金属离子解吸三个方面, 离子置换主要受晶体

内元素化学键类型、H+
浓度和反应活化能的影响

(Murphy等, 1989; 谭凯旋等, 1994; Schott等, 2009). 硅
酸盐矿物内不同元素形成的化学键具有不同键能, 因

此打开不同化学键的难易程度不同, 导致矿物内元素

的非一致性溶解(王玉荣等, 2000; Schott等, 2009).
前人实验研究表明, 发生在流体和矿物相界面的

反应主要是流体内的H+
或其他离子与硅酸盐中阳离

子逐渐发生置换反应, 并最终导致硅酸盐格架发生改

变和破坏的一系列过程(Oelkers等, 1994). 通过对玄武

质玻璃、钾长石、钠长石和辉石的溶解实验研究证

明, 流体对硅酸盐的交代淋滤过程主要涉及三个阶段

(Gautier等, 1994; Oelkers, 2001; Gislason和Oelkers,
2003): (1) 首先在水-岩界面, +1价和+2价金属元素和

流体内H+
发生替换导致这部分金属离子发生淋滤; (2)
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图 9 (网络版彩图)原始岩石样品中单矿物主要成分含量变化
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李建平等: 斑岩型铜矿床高-中温蚀变过程实验研究及其地质意义

622



其次是H+
替换结构Al使硅酸盐格架开始发生变化; (3)

最后水分子吸附导致Si−O键断裂和Si释放, 硅酸盐结

构发生破坏(若矿物相贫Al, 则直接发生水分子吸附导

致Si−O键断裂和Si的释放).
硅酸盐中Si−O键更倾向于极性键性质, 在温度

T≥300℃时, 水的物化性质发生变化并且氢键网格的

破坏会导致具极性键的物质易发生水化, Si−O键易被

打开和发生Si淋滤(黄文斌等, 2011), 本次研究中全岩

分析结果也显示实验产物中Si均发生了明显的淋滤,
且在较高温度条件下淋滤更强. 电子探针分析结果也

显示450℃实验产物中倍长石和绿帘石边部Si和Al含
量均降低, 核部到边部两者molSi/molAl比值均呈增加

趋势, 分别从3.32升至32.54和2.83升至5.26, 这表明以

上两种矿物边部Al和Si均发生淋滤且Al的淋滤更强

(图13a和13b). 前人进行的玄武质玻璃和铝硅酸盐矿

物在低温(低于100℃)酸性条件下的溶解实验显示, Al
和Si的淋滤量具有很好的线性关系, 表明两种元素的

释放紧密相关, 该过程可能的溶解机制是硅酸盐中首

先Al发生淋滤导致最邻近的Si−O键断裂和Si的释放

(Oelkers等, 1994; Oelkers和Schott, 2001), 而本次实验

产物中的长石及绿帘石从核部到边部Al和Si含量变化

并无明显的线性关系(图13a和13b), 表明本次实验体

系硅酸盐内Al和Si的释放并非线性相关. 我们由此推

测斑岩铜矿成矿体系中硅酸盐围岩的溶解可能是多因

素控制的复杂过程, 影响因素除温度和pH外还可能受

流体盐度和化学组成的控制.
结合前人研究的理论基础(Oelkers等, 1994; Oelk-

ers和Schott, 2001; Gislason和Oelkers, 2003)及本次实

验产物分析结果, 即以实验产物中元素含量的变化幅

度为依据(如450℃实验产物中矿物边缘K含量增加显

著, Ca淋滤明显, Si和Al含量也有一定的降低), 可以揭

示本次实验体系中水-岩反应机制: 即流体中H+
和碱金

属离子易进入矿物内部发生选择性置换, 首先是一价

和二价阳离子更易被置换和淋滤(图14a), 其次是Si、
Al的淋滤及硅酸盐矿物结构的变化(图14b), 其中Al和
Si的淋滤没有明显的线性关系. 根据过渡态理论, 高温

使得体系活化分子数提升, 导致矿物表面吸附的H+
与

内部金属阳离子更易发生置换反应(Aagaard和Helge-
son, 1982), 因此高温条件下反应更加强烈, 导致450℃
实验产物中元素的富集和亏损程度相比于350℃实验
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图 10 (网络版彩图)350℃实验产物((a), (c))和450℃实验产物((b), (d))中单矿物TiO2和CaO含量变化
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产物更为明显.
通过对比反应产物中元素含量相对于原始样品的

变化幅度, 可以近似推断出热液体系内火山围岩和成

矿流体反应过程中元素的迁移倾向性和活动性强弱,
具体计算方法是对实验产物中元素含量的变化沿流体

流动方向进行积分并除以柱状产物的长度, 计算出产

物中每种元素含量增减的幅度, 以此为依据来判断该

种元素的迁移倾向性和活动性强弱顺序. 对于易发生

淋滤的主量元素和微量元素, 根据实验产物中其含量

降低幅度的大小 , 淋滤能力由强到弱分别为Ca、
Mg、Si、Al和Mn、Zn; 对于易进入硅酸盐矿物晶格

的主量元素和微量元素, 根据实验产物中其含量增加

幅度的大小, 其置换矿物内部元素能力由强到弱依次

为, K、Na、Ti和Sr、Pb. 前人进行的封闭体系玄武

岩-卤水(海水)实验研究结果显示, 岩石样品主要组成

的变化也并非按化学计量数进行, 如固相中K 、Ca、
Al和Si等主量元素发生非一致性淋滤现象, 其中+1价
和+2价元素活动性较强且含量变化显著, 而Al和Si的
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活动性较弱, 但区别是固相中Ca、K、Si和Al发生淋

滤而Na、Mg含量增加(Mottl和Holland, 1978, 党志和

侯瑛, 1995; 刘玉山和张桂兰, 1996; 胡书敏等, 2010;
Gudbrandsson等, 2011), 这与我们在流动体系中模拟

斑岩系统内热液和中基性火山围岩作用的实验结果存

在一定差异.

4.2 斑岩铜矿系统钾化与钠化蚀变机制

钾硅酸盐化带是斑岩铜矿床中普遍发育的高-中

温蚀变带, 钾化带内流体包裹体均一温度的范围介于

250℃到≥600℃, 但原生流体包裹体均一温度一般高

于400℃(Sillitoe, 2010; Bondar等, 2014), 表明其是由

高温岩浆热液交代侵入岩体顶部或临近围岩形成, 一

般位于斑岩铜矿系统的核部, 不同岩石类型发育的钾

化带矿物组合虽有差异, 但主要矿物组合包括石英、

钾长石、黑云母、硬石膏、磁铁矿和铜铁硫化物等

(Sillitoe, 1973, 2010).全球范围内许多大型斑岩铜矿的

成矿主体均分布在钾化带内, 如Bingham斑岩Cu-Au
(Mo)矿床的Cu-Au矿化均与五种侵入体的钾硅酸盐化

带密切相关, 其中最主要的致矿岩体是早期石英二长

斑岩侵入体, 其含有最高品位的矿化和最显著的钾化

蚀变特征, 两者具有紧密关系(Redmond等, 2004; Red-
mond和Einaudi, 2010; Landtwing等, 2010),因此对斑岩

系统高-中温蚀变特征及其在矿化过程中的作用进行

实验研究具有重要意义. 针对斑岩铜矿高温蚀变带的

形成机制, 前人在封闭水-岩体系内进行了一系列实验

研究, 通过研究实验产物中元素的迁移富集行为、矿

物组成变化和相变的边界条件, 来揭示高温蚀变机制

及主要的控制因素(Hemley, 1959; Montoya和Hemley,
1975; Sverjensky等, 1991; Haselton等, 1995). 研究结果

表明在高温、高K+/H+
条件下, 易发生钾化蚀变且在该

条件下有利于钾长石稳定存在, 而高温、高Na+/H+
条

件下, 易发生钠化蚀变(Hemley和Jones, 1964; Frank
等, 1998; Frank和Vaccaro, 2012), 但在流动体系内温

度、K+
和Na+含量同时对发生钾化和钠化蚀变的影响

程度, 前人并没有进行更细致的研究.
本次实验研究的初始流体具有恒定的Na+/K+

比

值, 可以探讨不同温度条件下钾化与钠化蚀变的相互
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关系. 实验产物分析结果显示, 450℃实验产物中K2O
的含量增加显著, 表明样品可能发生较强的钾化蚀变,
电子探针分析结果也显示450℃产物矿物边部相对于

核部K2O含量均有明显的增加, 进一步证实了钾化蚀

变的发生. 350℃实验产物K2O的含量变化很微弱, 电

子探针分析结果同样显示矿物边部K2O含量基本保持

不变, 表明温度可能是导致钾化蚀变的重要因素. 沿流

体流向, 不同实验产物中K2O含量增加幅度均有降低

趋势, 这是由于流体上游方向发生钾化导致流体中

K+
浓度降低造成. 我们分别将450℃和350℃实验产物

组成与原始岩石样品组成进行对比, 450℃实验产物

中K2O含量的增加幅度是350℃实验产物增加幅度的

近30倍, 而450℃实验初始流体中K+
浓度相比350℃实

验初始流体只提高了一倍, 而且反应过程中两者水-岩
比值接近相等. 因此相比350℃实验产物, 450℃实验产

物中K2O含量的增加幅度远远大于其实验初始流体

K+
浓度的增加幅度, 由此我们推测更高的反应温度可

能是控制钾化蚀变最主要的因素. 流体包裹体显微测

温结果显示, 斑岩成矿系统钾化带中原生流体包裹体

均一温度几乎均在400℃以上(Sillitoe, 2010), 也显示

了相对高温条件下更有利于钾化蚀变的发生.
实验分析结果显示, 靠近流体中心(靠近流体入

口), 实验产物中Na2O含量具有不同变化趋势, 450℃
实验产物中Na2O在靠近流体中心发生明显的淋滤之

后沿流体流向呈微弱增加, 而350℃实验产物中Na2O
含量总体呈微弱增加趋势. 前人实验研究表明, 高

温、高Na+/H+
条件下易发生钠化蚀变(Hemley和Jones,

1964),但本次实验结果显示450℃和350℃产物中Na2O
含量增加均很微弱, 这表明实验温度段不易发生钠化

蚀变. 450℃实验初始流体Na+浓度明显高于350℃实

验初始流体, 但在更高温度、更高的Na+浓度条件下

并未导致更强烈的钠化蚀变, 而是两者具有相近且微

弱的钠化蚀变程度, 这与前人实验研究结果即在高

温、高Na+浓度条件下更易发生钠化蚀变存在一定的

差异. 对比不同实验初始流体Na+浓度和产物中Na含
量的变化幅度表明, 450℃和350℃条件下围岩均可以

发生轻微钠化蚀变, 但450℃实验产物靠近流体中心

Na先发生淋滤后呈轻微富集, 这表明不同温度条件下

发生同等程度钠化所需的Na+浓度不同. 450℃条件下

体系内发生一定的钠化蚀变需要更高的Na+浓度, 而

350℃条件下发生同等程度钠化蚀变所需Na+浓度相对

较低, 这也表明不同温度条件下体系内发生钠化蚀变

的难易程度存在差异.
造成实验产物中K2O和Na2O含量变化差异的原因

可能是体系内同时发生钾化和钠化蚀变, K+
和Na+在

硅酸盐矿物内相互替代或对其他主要阳离子进行替代

(如Ca), 这两种元素的替换在同一体系内呈竞争关系.
由于这两种元素在同一体系内的不相容性(杜乐天,
1986), 因此两者表现出不同的置换倾向性. 实验结果

显示, 450℃条件下K+
更易进入硅酸盐矿物晶格而导

致钾化占据绝对主导, 钠化处于次要地位. 350℃条件

下钾化程度显著降低, 表明该温度条件下K+
不易进入

矿物晶格, 而在该条件下Na+相对较易进入矿物晶格,
因此在较低的Na+浓度下围岩可以发生同等程度的钠

化蚀变. 从350℃到450℃实验, 实验初始流体均以

Na+为主(450℃和350℃实验初始流体的molNa+/molK+
值均为2.6), 但450℃实验产物中K2O的增加量是Na2O
增量的近12倍, 这表明即使流体中含有较高的Na+浓
度, 在较高温度条件下体系仍以钾化蚀变占主导而钠

化蚀变较微弱. 斑岩铜矿是高温岩浆热液演化的直接

产物, 系统核部普遍发育高温钾化带, 而钠化带在斑

岩铜矿系统内部往往缺失或不发育(Sillitoe, 2010), 实
验结果则很好的验证了这一现象, 即中-高温体系存在

一定浓度的K+
时Na+的活动性会受到明显的抑制作用,

从而使钠化带缺失. 综上所述, 450℃条件下体系内钾

化蚀变占据绝对主导, 钠化蚀变较微弱; 350℃条件下

钾化程度明显变弱, 而钠化程度相对增强但依然微弱.
通过对比不同实验初始流体中K+

和Na+浓度及实验产

物中K2O和Na2O增量的关系表明, 温度是控制钾化蚀

变的重要因素, 而发生同等程度钠化, 较高温度条件

下所需的Na+浓度高于较低温度下所需浓度(高温下

K+
会显著影响Na+的行为), 以上因素可能是导致斑岩

铜矿系统内普遍发育钾化带而一般缺失钠化带的重要

原因.
但值得注意的是, 部分斑岩铜矿系统根部发育有

钠-钙化蚀变带, 如Yerington斑岩Cu矿和Pebble斑岩

Cu-Au-Mo矿等(Carten, 1986; Seedorff等, 2008). 通常

这些斑岩铜矿系统内钠-钙化蚀变和钾化蚀变近乎同

时形成, 但钠-钙化蚀变带一般位于钾化带下部, 更加

靠近系统根部. 由于这两种蚀变带所处位置不同, 因此

形成两种不同蚀变类型流体的热力学性质和演化路径

有比较大的差异, 我们推测深部钠-钙化带的形成可能
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与流体的温压状态和演化路径有关, 尤其是当初始流

体中K+
浓度较低时这种现象更易发生. 岩浆热液导致

围岩钠化蚀变也有另一种解释(Pollard, 2001), 其主要

认为相比于富Cl−流体, 富CO2的岩浆热液不混溶作用

可以导致流体中Na/(Na+K)比值升高, 进一步导致围

岩的钠化蚀变, 当斑岩系统中富CO2流体出现时可能

会导致这种现象的发生, 但事实上多数斑岩矿床的流

体包裹体研究工作并未发现显著的富CO2包裹体的存

在. 因此要揭示斑岩铜矿系统根部钠-(钙)化蚀变的机

制需要今后更为系统的实验研究工作.

4.3 主微量元素迁入、迁出及其对蚀变矿化的
影响

4.3.1 非成矿元素的迁入和迁出
实验产物分析结果显示, 450℃和350℃实验产物

中CaO均发生明显淋滤, 且较高温度条件下淋滤更强,
这表明温度是导致围岩Ca活化淋滤的重要因素. 电子

探针分析结果也显示富Ca长石、辉石和绿帘石边缘

CaO发生显著的淋失. 对Butte斑岩Cu-Mo矿床不同蚀

变带内的原生流体包裹体进行LA-ICP-MS分析显示,
代表原始岩浆出溶流体的高温低盐度流体包裹体中

Ca含量低于检测限(Ca的检出限比其他元素高很多),
而晚期石英脉中流体包裹体内Ca含量明显高于检测

限(Rusk等, 2004), 这表明岩浆出溶的原始流体经过演

化其中Ca含量有显著增加趋势, 推测可能是高温条件

下含矿热液淋滤围岩导致流体中Ca含量提升, 本次实

验结果与该现象相符且进一步验证了Ca淋滤的地质

过程. 这些淋滤的Ca2+进入流体随后可能形成富钙矿

物, 通过镜下观察在450℃实验产物中发现了硬石膏

的形成(图15a), 在实际的斑岩矿床钾化带中也分布有

一些热液硬石膏(脉), 并可将其作为高氧逸度成矿流

体的标志(Yang等, 2009; Cooke等, 2014b; Chang等,
2018). 但也有研究将斑岩矿床致矿岩体中出现硬石膏

直接作为判断致矿岩浆具有高氧逸度的标志(Stern等,
2007; Liang等, 2009). 本次实验结果表明, 当斑岩体系

初始成矿流体中Ca含量不高时, 其中的硬石膏也可能

通过钾化过程中Ca淋滤和重新沉淀形成, 因而其并不

一定能直接代表原生岩浆的氧化状态, 因此在进行致

矿岩浆氧逸度判别时必须注意原生和次生硬石膏的

区分.
450℃和350℃实验产物中MgO也发生明显的淋

滤, 且较高温度条件下淋滤更强. 沿流体流向MgO的
淋滤逐渐变强, 而CaO的淋滤逐渐变弱. 其原因可能是

随着围岩中这两种元素的不断淋滤, 流体中Ca2+和
Mg2+浓度逐渐升高, 流体较高的Ca2+浓度会减弱围岩

中Ca的淋滤, 而流体Mg2+浓度并不会影响围岩中Mg
的淋滤, 这可能与含Cl−体系中Mg2+具有较高的溶解

度有关(刘英俊, 1984). 在斑岩铜矿系统外围一般发育

有青磐岩化带, 其形成时间稍晚于钾化蚀变带, 该蚀变

带一般广泛分布富Mg矿物, 而且在偏基性的围岩中发

育更为广泛(Sillitoe, 2010). 本次实验结果很好的指示

了斑岩铜矿外围青磐岩化带可能的形成过程, 从侵入

体出溶的高温流体在流经围岩尤其是偏基性岩石时,
会淋滤出围岩中的Mg、Ca不断进入流体, 这种富

Ca、Mg的流体在向外迁移过程中温度逐渐降低而使

其淋滤能力也逐渐减弱, 进而在外围形成青磐岩化蚀

变带.
450℃和350℃实验产物靠近流体中心SiO2均发生

100µm 100µm

(a) (b)

硬石膏

颗粒间隙
内树脂

样品颗粒

样品颗粒

富硅物质

样品裂隙

图 15 (网络版彩图)450℃实验产物颗粒间隙硬石膏(a)和350℃实验产物颗粒间隙硅质物(b)
颗粒间隙充填树脂
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明显的淋滤, 较高温条件下SiO2淋滤更强. 随着远离流

体中心, 350℃实验产物中SiO2发生明显沉淀富集(图
15b), 而450℃实验产物中沉淀并不明显. 这表明温度

可能是控制流体内SiO2溶解度的重要因素, 较高温度

条件下流体达到Si饱和所需Si含量更高, 所以高温条

件下围岩中SiO2更易发生淋滤和迁移, 较低温度下

SiO2淋滤较弱且不易发生迁移而是就近沉淀. 前人实

验研究结果显示, 300~500℃和20~80MPa温压范围内,
石英在水中溶解度随温度升高有一个明显的下降趋势

(Fournier和Marshall, 1983; Fournier, 1999), 而本次

450℃实验产物中Si的淋滤和迁移更强, 这表明高温和

高盐度流体可能更容易淋滤和萃取硅酸盐矿物中的

Si, 成分复杂的硅酸盐具有和石英不同的Si溶解机理.
斑岩铜矿系统内靠近核部出溶的岩浆热液具有很高温

度, 因此其具有较强的溶解、迁移Si的能力并会导致

围岩中Si含量降低, 随着流体向外迁移其中Si逐渐达

到饱和, 当温度进一步降低时在靠近核部外围发生沉

淀, 造成富含石英的脉体发育.
450℃实验产物中TiO2含量的增加幅度明显高于

350℃实验产物, 这表明Ti4+在热液体系中的行为受温

度影响明显, 沿流体流向450℃实验产物中Ti含量增加

有所减弱, 表明Ti的行为还受流体中Ti4+浓度变化的影

响. 电子探针分析结果同样显示, 450℃实验产物矿物

边部Ti含量增加也更明显(图8a和8b). 因此, Ti进入矿

物晶格中可能主要受温度和Ti4+浓度的控制, 但450℃
实验产物中Ti含量的增加远远高于350℃实验产物, 因
此表明温度是控制Ti进入矿物晶格最主要的控制因

素. 450℃实验产物中Pb含量明显增加, 350℃实验产物

中Pb含量不变, 而初始流体具有相近的Pb2+浓度值, 表
明高温条件下Pb2+更易进入矿物相中. 由于Pb2+、
Ba2+、K+

离子半径相近, Pb2+可以与上述离子发生类

质同象(刘英俊, 1984), 在本次实验体系中Pb2+可能主

要是替换K+
进入长石. 450℃实验产物中Pb含量更高

可能是较高温度下Pb2+更易和矿物中的K+
发生置换,

但随流体流向Pb含量增加后又迅速下降, 其机制需要

进一步的实验研究来确定. Sr含量变化表明, 450℃实

验产物中Sr含量增加,而350℃实验产物中Sr发生淋滤,
根据离子半径的大小Sr2+主要置换钾长石中的K+

和斜

长石中的Ca2+(刘英俊, 1984), 本次实验结果表明此种

置换很可能只在大于350℃的温度条件下发生, 而等于

或低于350℃条件下这种置换较难发生, 围岩中Sr主要

发生淋滤.

4.3.2 成矿元素矿化机制及外围矿化潜力

实验产物均具有明显的Cu和S富集, 表明初始流

体与岩石样品反应过程中发生了富Cu、S物质的沉淀,
通过镜下观察和电子探针分析结果显示, 生成的硫化

物类型主要有铜蓝(图16a), 还有大量的硫化物微粒因

粒径太小无法进行定量分析, 推测可能是黄铜矿或黄

铁矿(图16b). 产生硫化物的原因可能是反应过程中镍

合金材质的反应仓(合金以Ni为主含少量Cr、Co和Fe)
提供了相对较低的氧逸度环境, 对应的氧逸度缓冲对

反应为2Ni+O2=2NiO. 虽然我们无法精确的定量实验

体系的氧逸度值, 但通过实验产物可以大致推断实验

体系的氧逸度范围. 实验产物中可以明显观察到原生

赤铁矿被部分还原成磁铁矿(图16c和16d), 而体系内

氧逸度不会低于NNO, 因此推测实验过程中反应釜内

氧逸度可能处在NNO-MH范围之间, 但Ni元素本身并

不会对体系的化学组成变化造成较大干扰. 体系氧逸

度降低使流体中硫酸根离子还原形成硫离子, 之后与

铜离子结合形成铜蓝和其他硫化物微粒. 电子探针分

析结果显示产物中部分镁铁质矿物边部Fe含量降低表

明发生了Fe2+的淋滤, 这些淋滤出的Fe2+可能与流体中

的S2–和Cu2+反应生成少量的黄铜矿和黄铁矿微粒. 虽

然斑岩铜矿钾化带中硬石膏和硫化物共生的现象表明

相对氧化的环境也可能导致硫化物的大量沉淀(Yang
等, 2009; Chang等, 2018), 但我们认为相比于高氧逸度

的原始岩浆出溶流体, 主成矿期流体可能仍需要经历

一个氧逸度下降过程, 其更有利于大量硫化物的沉淀,
而本次实验选用的镍合金材质反应仓可以提供这样一

个环境, 但为何我们实验产物中生成大量铜蓝而斑岩

铜矿中常见的黄铜矿和斑铜矿相对较少则需要进一步

研究.
450℃实验初始流体中Cu和S含量是350℃实验初

始流体的2倍, 但450℃实验产物中Cu和S沉淀量相对

于350℃实验产物分别提高了近10倍和20倍, 这与更

高温度条件下反应更强形成了更多的硫化物和硬石膏

有关. 远离流体中心, 实验产物中Cu、S含量明显降低

且高温条件下降低趋势更加显著, 其可能是硫化物沉

淀导致流体中铜和硫含量逐渐降低所致, 高温条件下

由于反应强烈导致这种降低趋势更加明显.
实验产物分析结果显示Zn、Mn均发生淋滤, 在
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450℃条件下淋滤更强, 因此其活化和迁移也可能主要

受温度的影响. Zn是一种活动性较强的元素, 当热液

中含有碱金属和卤素时, 岩石中的Zn可以产生一定的

活化和转移(刘英俊, 1984). 远离流体中心产物中Mn
的淋滤程度逐渐减弱, 但高温实验产物中Zn淋滤有变

强趋势, 这表明Zn的淋滤还可能受其他因素的影响.
斑岩铜矿体系内热液在迁移过程中与围岩相互作用,
围岩中Zn由于发生淋滤也可能会进入流体(所占比例

可能很小), 这可能会对外围Zn成矿具有积极作用. 实

验结果显示在高温热液中Zn2+具有较强的迁移能力,
所以只有当流体搬运Zn2+能力降低时才可能形成Zn矿
化. 例如当富Zn2+流体迁移至外部遇到碳酸盐地层时,
流体降温导致搬运Zn2+的能力下降并且含Zn2+的络合

物被破坏, 溶解度急剧降低导致Zn的沉淀, 在适宜的

空间聚集形成矿体(Sillitoe, 1973; Heinrich, 2006).

4.4 特征元素迁移规律及其指示意义

斑岩成矿系统中某些元素在空间上的分布规律,
可以为确定系统中心和寻找隐伏矿体提供良好的勘查

指标(Cooke等, 2017). 斑岩系统中成矿热液在向外迁

移过程中热量会逐渐耗散而发生降温, 并且会持续与

火山围岩发生反应导致火山围岩组成发生连续变化.
火山围岩中特征组分的变化规律记录了成矿流体的流

动过程和途径, 以这些元素的变化规律为线索可以追

溯矿化中心. 根据不同温度实验产物中元素含量沿流

体流动方向的变化规律, 可以初步反演出斑岩系统围

岩中元素含量的空间分布特征, 从而指示其在斑岩系

统中的相对位置. 本次实验选取玄武安山质火山岩作

为围岩介质, 因此实验结果所指示的元素变化规律和

指标主要适用于中-基性火山岩作为主要围岩介质的

斑岩铜矿系统.
450℃实验产物中K、Ti含量明显高于350℃实验

产物, 并且远离流体中心两者的含量均呈降低趋势, 表
明更高温度条件下热液中的K、Ti更易进入固相, 随

着流体向外迁移热液的温度和K、Ti浓度逐渐降低,
导致围岩中K、Ti含量的增加幅度逐渐变弱, 处在更

外部的围岩可能受低温流体的影响很微弱, 围岩中

K、Ti含量基本无变化. 因此可以推断距矿体较近的

高温蚀变带, 由于高温流体的交代作用使围岩中K、
Ti含量较高, 随着流体向外迁移围岩中K、Ti含量呈降

低趋势, 在更外围可能逐渐趋于背景值. 450℃实验产

物在靠近流体中心Na发生淋滤, 沿流体流向Na逐渐富

25µm 50µm

25µm 25µm

(a) (b)

(d)

铜蓝

裂隙内
硫化物

原生赤铁矿

磁铁矿交
代赤铁矿

(c)

图 16 (网络版彩图)实验产物中形成的铜蓝(a)、硫化物微粒(b)、原始样品内赤铁矿(c)以及实验产物中磁铁矿交代赤铁矿
的现象(d)
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集, 而350℃实验产物中Na含量整体呈增加趋势, 但两

者Na含量的增加幅度均很微弱. 该变化趋势表明, 靠

近斑岩系统核部的高温蚀变带围岩中Na主要发生淋

滤, 而随着逐渐远离高温中心围岩中Na逐步发生富集,
在高温蚀变带外围可能存在Na含量的过渡区. 450℃
和350℃实验产物靠近流体中心SiO2均发生明显淋滤,
远离流体中心450℃实验产物中Si轻微富集而350℃实

验产物中Si明显富集. 这表明靠近斑岩系统中心, 高温

流体的强烈淋滤导致围岩中Si亏损, 流体向外迁移过

程中降温导致其淋滤能力降低并且Si逐渐达到饱和,
在高温蚀变带外围流体中饱和的Si发生沉淀和富集,
因此可能在靠近核部高温蚀变带外侧存在Si含量的峰

值区, 该峰值区以广泛发育高石英含量的热液脉为特

征. 实验产物中Ca、Zn和Mn均发生淋滤, 且450℃实

验产物淋滤程度明显强于350℃实验产物, 这表明温

度是导致以上三种元素淋滤的重要原因. 热液向外迁

移过程中逐渐降温导致围岩中Ca、Zn和Mn的淋滤逐

渐减弱, 因此火山围岩中三者的含量可能呈相对增加

趋势.
综上所述, 斑岩铜矿体系中随离成矿中心(热液中

心)距离的增加, 中-基性火山围岩中K、Ti含量可能呈

降低趋势, Ca、Zn和Mn含量则可能呈升高趋势, 而Na
和Si含量在高温蚀变带外围存在过渡区或峰值区(图
17). 以上推论是以单一来源的岩浆热液与中-基性火

山围岩反应为前提, 但实际上后期矿化过程中还可能

会受到其他来源流体的叠加改造作用, 因此围岩原有

的元素空间分布规律可能会发生改变, 在运用上述元

素变化趋势进行矿化中心勘查指示时应谨慎.

5 结论

(1) 实验结果显示, 450℃条件下体系内钾化蚀变

占据绝对主导, 而钠化蚀变微弱, 随温度降低钾化逐渐

减弱而钠化相对变强. 高温条件下K+
对Na+行为的抑

 Mn、
Zn、

Ca

1km

1km

  K
、

Ti  

未蚀变
 围岩

钾化带
青磐岩化带

 斑状
侵入体

钠-(钙)化带
不普遍发育

绢英岩化带

石英+叶腊石

泥化带

石英+高岭石

古地表

石英+高岭石

石英+明矾石

绿泥石化带

富Si区

Na含量
过渡区

含量峰值或过渡区

元素含量变化

高 低

特征元素勘查
指示应用范围

图 17 (网络版彩图)斑岩成矿系统中-基性火山围岩内特征元素含量变化趋势及空间分布范围
底图修改自Sillitoe(2010)

李建平等: 斑岩型铜矿床高-中温蚀变过程实验研究及其地质意义

630



制作用, 可能是导致斑岩成矿系统核部普遍发育钾化

带而缺失钠化带的重要原因.
(2)斑岩体系高温流体交代围岩导致Ca活化, 可提

高流体中Ca含量和形成热液硬石膏. 高温水-岩反应也

可能为成矿流体提供部分的Mg、Zn、Mn等元素, 这

与形成外围青磐岩化密切相关, 高温流体也是控制

Ti、Pb、Sr进入硅酸盐矿物发生元素置换的重要

因素.
(3) 实验结果表明, 斑岩成矿系统内含矿热液与

中-基性火山围岩反应, 导致围岩内元素发生活化和迁

移, 其中+1、+2价金属元素较易淋滤, 而Al、Si较难发

生淋滤. 通过实验结果可以初步推断, 斑岩成矿系统由

中心向外围, 中-基性火山围岩中K和Ti含量可能呈降

低趋势, Ca、Zn和Mn含量逐渐增加, Si和Na含量在靠

近高温蚀变区外围可能存在峰值或过渡区域.
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