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摘要 岩浆熔/流体中金的溶解度制约着岩浆-热液型金矿床成矿过程中金的富集和迁移.大型金矿床需要巨量的

金从上地幔-下地壳源区向浅部地壳迁移, 岩浆与热液中高的金溶解度有助于源区形成富金的岩浆并有效运移.
本文系统梳理了金在岩浆和热液流体中的络合形式以及金在岩浆熔体与流体间的分配行为及影响因素, 结合最

新高温高压实验研究, 阐述了温度、压力、氧逸度、硫逸度、熔体组成与挥发分(水、二氧化碳、氯、硫)对岩

浆中金溶解度的影响. 本文强调岩浆中金的溶解度主要受控于岩浆中的挥发分: 岩浆中还原性硫(S2−
和HS−)的含

量越高, 金溶解度越高. 在高温、高压、富水及中等氧逸度条件下, 岩浆可以溶解更多还原性的硫, 因而提高了岩

浆运移金的能力. 如果华北金矿床成矿元素来源于幔源熔/流体, 那么从巨量金运移的角度, 可以限定深部富金岩

浆产生于中等氧逸度(S2−
与S6+共存)的富水条件. 早白垩世古太平洋滞留板片脱水交代上覆大地幔楔, 不仅造成

了华北克拉通减薄, 也创造了有利于巨量金迁移的物理化学条件.

关键词 岩浆-热液型金矿床, 金溶解度, 硫溶解度, 挥发分, 高温高压实验

1 引言

金是重要的战略储备, 长期以来受到矿床学家广

泛关注. 金矿床类型多样, 其中一部分产于造山型金

矿床, 这些金矿床的形成与岩浆活动并无直接关系

(Mao等, 2002; Chen等, 2009; Groves和Santosh, 2016),
而另一些金矿床类型如斑岩型金铜矿床、浅成低温热

液型金矿床、VMS富金铜矿床和卡林型金矿床等与

岩浆活动的关系密切(Walshe和Cleverley, 2009; Hein-
rich和Candela, 2014; 朱日祥等, 2015). 其中岩浆-热液

型金矿床成矿过程中, 需要岩浆和后续出溶流体将深

部源区巨量的金运移到浅部成矿. 具体而言, 与成矿

相关的岩浆过程中, 金等成矿物质需要随岩浆从交代

岩石圈地幔抽离, 并穿过壳幔边界, 向上侵位并经历

复杂的岩浆和热液演化, 最终形成含金流体, 在有利

的构造部位沉淀成矿. 在此过程中, 富挥发分岩浆中
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金的溶解度控制着金的运移, 即高的金溶解度将有利

于巨量的金搬运成矿. 此外, 岩浆中高的金溶解度将降

低金在硫化物与岩浆之间的分配系数(Li等, 2019), 有

利于在源区形成富金岩浆. 岩浆熔/流体中金的溶解度

制约着成矿过程中金的富集和迁移, 因而厘清控制岩

浆(硅酸盐熔体)与流体中金溶解度的物理化学因素, 有
助于理解富金岩浆的形成与运移的有利条件. 随着LA-
ICP-MS(激光剥蚀电感耦合等离子体质谱)测试技术的

进步, 实验产物中微区痕量金的准确测定成为可能, 因
而近年来前人开展了大量高温高压实验, 研究岩浆熔/
流体中金的溶解度及分配行为(Borisov和Palme, 1996;
Loucks和Mavrogenes, 1999; Frank等, 2002; Hanley等,
2005; Simon等, 2005, 2007; Bell等, 2009, 2011; Botch-
arnikov等, 2010, 2011; Jégo等, 2010, 2016; Zajacz等,
2010, 2012, 2013; Jégo和Pichavant, 2012; Li和Audétat,
2013; Li等, 2019; Pokrovski等, 2015; Brenan等, 2016;
Sullivan等, 2018; Audétat, 2019). 本文将系统梳理岩浆

熔/流中金的溶解度高温高压实验研究进展, 结合最新

实验数据, 分别探讨温度、压力、氧逸度(fO2)、硫逸

度(fS2)和岩浆成分(包括挥发分)等物理化学变量对岩

浆中金溶解度的影响, 总结富金岩浆产生的有利物理

化学条件, 为岩浆-热液型金矿成因, 特别是克拉通破

坏型金矿成因提供实验约束.

2 流体中金的地球化学行为

前人对流体中金的价态、络合形式以及地球化学

行为研究较多, 特别是原位观察的成果基本都来自于

流体的相关研究. 岩浆-热液矿床成矿过程中, 岩浆上

升减压作用和结晶分异作用都会导致流体从岩浆中出

溶. 理解流体中金的地球化学行为有助于理解岩浆中

金的溶解度控制因素. 因此, 本文首先梳理金在流体

中的价态、络合形式以及岩浆热液流体对金的萃取及

富集和迁移作用.

2.1 流体中金的价态与络合形式

金常见价态为Au0、Au1+和Au3+. 自然金(Au0)非
常稳定, 通常不与酸碱反应,可以长期稳定存在. 但Au0

可以被硝酸等强氧化剂氧化, 形成Au3+, 因而Au0可以

溶于王水中(硝酸与盐酸混合物, 摩尔比例为1:3): Au0

被氧化为Au3+后与氯结合, 形成AuCl 4. 岩浆热液系统

中, 金主要以Au1+形式存在(Pokrovski等, 2009, 2015;
Seward等, 2014; Brugger等, 2016; Sullivan等, 2018).

根据Pearson(1963)的软硬酸碱理论,电子接收者为

酸; 反之, 电子贡献者为碱. 其中Au+和Au3+属于软酸

(soft ion), 更易与软碱(soft ligand)结合. 室温条件下,

Au+更易与HS−
、S O2 3

2 、CN−
和SCN−

形成稳定的络合

物(Williams-Jones等, 2009). 由于Au1+和Au3+在纯水中

并不稳定, 流体中的金主要与氯和硫形成络合物运移

(Williams-Jones等, 2009; Heinrich和Candela, 2014; Liu
等, 2014; Seward等, 2014; Pokrovski等, 2015). 如表1所
示, 当温度小于350℃时, 金最重要的配体(ligand)为
HS−(Seward, 1973; Williams-Jones等, 2009). 如果温度

进一步升高, 那么H2O的介电常数将降低, 有利于静电

作用, 从而使Au+可以与更硬一些的碱, 如Cl−和OH−
结

合. 成矿过程中的热液阶段(~<600℃), 在中酸性条件

下, 金主要与HS−
形成络合物运移(Williams-Jones等,

2009; Seward等, 2014). 同步辐射X射线原位吸收光谱

(XANES)的研究也表明, Au(HS)2是中性含硫热液流体

中最主要的络合物(Pokrovski等, 2009).
由于电荷平衡作用, 盐度高(富氯)的流体通常也

是酸性的流体(Heinrich和Candela, 2014). 在酸性含硫

流体中, 由于pH降低, HS−
稳定性下降, 虽然可以形成

AuHS0, 但是在热液中金溶解度会降低(Pokrovski等,
2009). 因而在酸性条件(和氧化条件)下, AuCl 2在流体

中占主导(如大部分铜-金斑岩型矿床系统)(Heinrich和
Candela, 2014; Pokrovski等, 2015); 但实验研究表明,
高温高压条件下(例如温度为1000℃, 压力为150MPa),
HS−

也可能取代Cl−, 成为流体中金的最重要络合物

(Zajacz等, 2010). 这些热液中稳定的金络合物, 可能

也在岩浆体系中扮演重要角色, 尽管目前还没有获得

可靠的原位观察证据.
成矿热液中,除了Cl−和HS−

与金形成络合物, S3近

些年也被认为是高温高压条件下 ( 2 0 0 ~ 7 0 0℃ ;
~3.0GPa)运移金的重要络合物(Pokrovski和Dubrovins-
ky, 2011; Pokrovski等, 2015). S3具有以下特征: (1) 流
体中更高的溶解度(>1000ppm, 1ppm=1mg kg–1); (2) 存
在于弱酸性到中性条件(pH=3~7); (3) 稳定于S2−

或SO2

与HS−
共存的氧逸度条件(Pokrovski等, 2015). 由于冷

却过程中, S3会分解成S2−
和S6+, 因而目前只在金刚石

压腔原位高压实验中, 才能探测到流体中存在S3(Pok-
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rovski和Dubrovinsky, 2011; Colin等, 2020), 目前还没

有证据证实S3也能稳定存在于高温的岩浆体系中. 硫

属于变价元素, 不同氧逸度条件下, 在流体中呈现不同

价态. 例如与俯冲板片流体相关的构造背景下, 形成的

熔流体通常偏氧化, 意味着+4价的硫(SO2)可能比−2价
的硫(H2S)更稳定. 氧化条件的高温岩浆-热液系统中,

除了S2−
以外, S4+(SO2或者HSO3和SO3

2 )也可能与金络

合, 影响金的搬运. 因为高温条件下, SO2比H2S更“硬”,
更易与金结合(Pokrovski等, 2009). 不过目前还没有直

接的证据(例如同步辐射吸收光谱)支持S4+与金的络合

物的存在(von der Heyden, 2020). 需要注意的是, 很多

金矿床的流体包裹体中通常也含有一定量的CO2. 一般

认为这些CO2不会直接与金结合形成络合物, 而可能是

控制流体pH以及影响流体出溶深度(Pokrovski等 ,
2013; Bodnar等, 2014).综上所述,流体中金的行为由挥

发分主导(主要为氯和硫), 但不同温度、压力、氧逸度

和酸碱条件下, 流体中金的络合物有所不同.

2.2 流体中金的溶解度与流体/熔体分配

在浅部地壳(<150MPa, 约6km)被捕获的流体包裹

体, 按盐度可以分为中低盐度、低密度的蒸汽相(H2O
±HCl±H2S±CO2)和高盐度、高密度的卤水相(H2O-
NaCl±KCl)(Loucks和Mavrogenes, 1999; Pettke等,
2012; Pokrovski等, 2013; Heinrich和Candela, 2014;
Audétat, 2019). 在蒸汽相和卤水相共存的情况下, 金

更倾向进入高盐度的卤水相(分配系数见表2). 如Si-
mon等(2005)高温高压实验研究了温度为800℃、压力

为110~145MPa条件下, NaCl-KCl-FeCl2-HCl-H2O体系

中金在流体和硅酸盐熔体间的分配系数(DAu), 获得

了DAu
/ =8~72和DAu

/ =56~100. 随

着蒸汽相盐度增加, DAu
/ 从0.21增加到0.72. 但

是金与铜不同, 流体氯含量进一步升高, 金含量并未相

应升高. 例如, 在不含硫但富氯(NaCl=20~70wt%)的实

验中, 150MPa和600~800℃条件下, 随着Cl−含量(盐度)
增加, 金在流体中的溶解度反而从几千ppm降低到几

ppm(Hanley等, 2005). 除了成分, 温度也会影响金在

流体中的溶解度. 在无硫富氯的热液中, 盐度不变的情

况下, 温度每增加100℃, 金的溶解度可以升高一个数

量级(Hanley等, 2005).
与金矿床成矿相关的流体中, 除了氯, 通常还含有

硫(Seo等, 2009; Seward等, 2014), 包括前面提到的

HS−
同样是金重要的络合物. Loucks和Mavrogenes

(1999)通过合成流体包裹体(合成条件为550~725℃、

100~400MPa), 发现含氯流体中, 金的溶解度随着流体

中H2S逸度增加而升高, 揭示HS−
与金的络合作用. 不

过其他研究认为流体中金含量随硫含量增加而升高可

能与S3相关(Pokrovski等, 2015). 相反, 也有实验发现

800℃、120MPa条件下硫并不影响金在低盐度气相流

体(2wt% NaCl)与流纹质硅酸盐熔体间的分配: 含硫体

系中 , DAu
/ = 1 2 ± 0 . 3 ; 不含硫体系中 ,

DAu
/ =15±2.5(Simon等, 2007). 似乎流体中硫

对于金溶解与分配行为的作用远小于氯的作用(表2).
需要注意的是, 由于硫是变价元素, 其价态受氧逸度控

制. 还原条件下, 硫为S2−; 氧化条件下为S6+, S3稳定于

中间氧逸度. 其中S6+不与金络合, 而这些含硫低盐度

的实验基本上都是Ni-NiO氧逸度范围, 即主要为S2−
稳

定的氧逸度范围, 因此S3对DAu
/ 的影响并没

有得到很好的限定. 此外, 目前大于0.5GPa条件下,

DAu
/ 仍然较为匮乏, 因而深部流体出溶萃取

表 1 金在热液中的络合形式

热液温度 酸性条件 中酸性条件

<350℃ AuHS Au(HS)2

350~600℃ AuCl2 Au(HS) , ± Au(HS)S , ± AuOH2 3

表 2 金在流体与硅酸盐熔体间的分配系数a)

实验初始物 压力(GPa) 温度(℃) 氧逸度
(ΔFMQ)

硫逸度
(logfS2) DAu

/ DAu
/ 参考文献

人造花岗岩
* 0.1~0.15 800 0.8 – 8~72 56~100 Simon等, 2005

人造花岗岩
** 0.12 800 0.8 −3 12±0.3 – Simon等, 2007

人造花岗岩
* 0.12 800 0.8 – 15±2.5 – Simon等, 2007

a) *, 含氯不含硫体系; **, 含氯含硫体系
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效率并不清楚.

3 岩浆中金的溶解度

岩浆-热液型矿床中金和铜等成矿元素与流体通

常来源于幔源基性岩浆(Mungall, 2002; Audétat和Si-
mon, 2012; Richards, 2015; 朱日祥等, 2015; Wang等,
2020, 2021). 金在地壳中的丰度为3ppb(1ppb=1μg kg–1),
在地幔源区含量为1~2ppb(Wang等, 2020, 2021). 要达

到金矿中3~30ppm的品位(Yang等, 2003), 需要超过

1000倍的富集. 根据前面提到的DAu
/ , 通过岩

浆热液出溶的萃取过程,大致只能将金含量提高1~2个
数量级, 意味着相对于地幔源区, 岩浆中的金含量也需

要先富集1~2个数量级.
作为亲硫元素, 金在硅酸盐矿物和铁钛氧化物中

溶解度很低(1000℃时橄榄石与单斜辉石中溶解度小

于0.1ppm; 800℃时, 磁铁矿中溶解度约2ppm), 因而金

在源区主要赋存在硫化物中(Simon等, 2003; Bell等,
2011; Kiseeva等, 2017; Li等, 2019). 如果源区部分熔

融过程或者上侵岩浆结晶分异过程存在硫化物残留,
如何提高金在岩浆中的溶解度形成富金岩浆可能就是

成矿与否的关键.
近年来前人做了大量实验地球化学的工作, 研究

富金岩浆产生的有利条件(Borisov和Palme, 1996;
Frank等, 2002; Simon等, 2005, 2007; Bell等, 2009,
2011; Botcharnikov等, 2010, 2011; Jégo等, 2010, 2016;
Zajacz等, 2010, 2012, 2013; Jégo和Pichavant, 2012; Li
和Audétat, 2013; Li等, 2019; Brenan等, 2016; Sullivan
等 , 2018) . 但前人实验中多为上地壳压力条件

(<0.4GPa), 下地壳条件高压实验有限(前人实验条件

与结果总结请见表3.). 因此, 本文将结合作者开展的

下地壳条件下高温高压实验结果(1.0GPa、950℃; 实

验描述见网络版附录, http://earthcn.scichina.com), 系

统剖析温度、压力、熔体成分、氧逸度、硫逸度和挥

发分对岩浆中金溶解度的影响.

3.1 温度和压力的影响

如果不考虑挥发分的影响, 温度和压力对于岩浆

中金溶解度的影响有限(Zajacz等, 2013; Brenan等,
2016). 高温高压实验研究表明, 升高温度可以提高岩

浆中金的溶解度(图1). 具体而言, 流纹质硅酸盐熔体

温度从800℃升高到1000℃, 金溶解度将升高1~2个数

量级(Zajacz等, 2013). 与温度相比, 压力作用小很多,
前人0.1MPa到18GPa的实验结果显示, 压力变化对于

金溶解度的影响几乎可以忽略(Brenan等, 2016). 但与

岩浆-热液矿床相关的岩浆通常是富挥发分的, 并且温

度和压力对于岩浆中挥发分的溶解度影响很大. 因此

理解岩浆中金的溶解度与温度和压力的关系, 需要考

虑挥发分的作用(见3.4节讨论).

3.2 硅酸盐熔体成分的影响

对 于 不 含 挥 发 分 体 系 而 言 ( 2 0 0 M P a ,
1000~1030℃, fO2=FMQ, FMQ为铁橄榄石-磁铁矿-石
英氧逸度缓冲对), 岩浆中金的溶解度很低且硅酸盐

熔体成分影响微弱: 在玄武质、安山质和英安质熔体

中溶解度分别为(56±12)ppb、(70±18)ppb和(31±7)ppb
(Zajacz等, 2013). 此外金的溶解度随着硅酸盐熔体聚

合程度的降低(NBO/T增高, 即造网离子硅、铝和Fe3+

含量降低)和铝饱和度指数的降低而升高(Zajacz等,
2013). 需要指出的是, 与金矿床相关的成矿岩浆通常

也富碱(钠和钾)(Mungall, 2002; Yang等, 2003; Ri-
chards, 2015). 尽管我们的实验产物硅酸盐熔体含有

高达13~16wt%的钾, 但相对于前人实验产物中玄武

质到流纹质熔体成分, 熔体中金的溶解度并没有明显

升高. 这表明硅酸盐熔体成分本身影响有限, 也就是

岩浆是否富碱并不直接影响金的溶解度与岩浆运移

金的能力. 这可能意味着富钾岩浆与富金岩浆的相关

性与碱金属含量无直接关系, 更可能是因为富碱岩浆

的产生受源区的部分熔融程度和挥发分含量影响, 而

后者才是影响金溶解度的关键. 因而岩浆-热液型矿

床成矿过程中, 岩浆演化伴随的温度、压力和熔体成

分变化对岩浆中挥发分的溶解度影响更大, 对金的溶

解度直接影响较小.

3.3 氧逸度的影响

研究表明岩浆中金主要为+1价, 并且可以以氧化

物的形式(AuO0.5)溶解于岩浆中(Brenan等, 2016; Sulli-
van等, 2018):

Au( )+0.25O ( )=AuO ( ). (1)2 0.5

从反应(1)可知, 氧逸度升高将增加熔体中AuO0.5含量.
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在不含硫和氯等挥发分、温度压力不变的情况下, 只

要氧逸度不低于FMQ−4, 那么岩浆中金的溶解度将随

着氧逸度升高而增加(图1). 一个大气压、1480℃条件

下, 氧逸度从FMQ−2升高到FMQ+2, 金在不含挥发分

的玄武质熔体中的溶解度从1.4ppm增加到11ppm(Bor-
isov和Palme, 1996). 类似的, 200MPa、1000℃情况下,

氧逸度从~FMQ升高到FMQ+7, 金在含水粗面安山质

熔体中(不含硫与氯)的溶解度从0.1ppm增加到3.8ppm
(Sullivan等, 2018). 显然, 对于成矿岩浆来说, 由于

AuO0.5相对较低的溶解度, 巨量金不可能主要通过氧

化物的形式运移, 而应该是与挥发分中阴离子络合

运移.

表 3 硅酸盐熔体中金的溶解度高温高压实验条件与结果总结a)

实验初始物 压力 温度(℃) 氧逸度
(ΔFMQ)

硫逸度
(logfS2)

熔体水含量
(wt%)

熔体硫含量
(ppm)

熔体氯含量
(wt%)

熔体金含量
(ppm) 参考文献

钙长石-透辉石
玻璃

1atm 1300~1480 4.9~6.2 – 不含水 不含硫 不含氯 31.3~51.6 Borisov和Palme,
1996

钙长石-透辉石
玻璃

1atm 1300~1480 −4.2~3.0 – 不含水 不含硫 不含氯 0.3~11.7 Borisov和Palme,
1996

人造花岗岩 0.1GPa 800 0.8 – 3.5~7.9 不含硫 0.07~0.29 ~1 Frank等, 2002

人造花岗岩 0.1~0.15GPa 800 0.8 – 5.1~7.7 不含硫 0.2 ~0.5 Simon等, 2005

人造花岗岩 0.12GPa 800 0.8 −3 5.1~6.2 164~189 0.1 0.36~1.1 Simon等, 2007

人造花岗岩 0.12GPa 800 0.8 – 5.5~6.5 不含硫 0.1 1.1~4.7 Simon等, 2007

人造花岗岩 0.15GPa 800 0.8 −5.16~−0.19 7.3~8.5 74~245 0.09~0.21 0.02~0.65 Bell等, 2009

流纹岩~玄武岩 0.2GPa 800~1030 0 −3.03~−1.74 5.9~7.3 115~670 不含氯 0.06~4.3 Zajacz等, 2013

流纹岩~玄武岩 0.2GPa 800~1030 0 – 4.8~7.6 不含硫 不含氯 0.02~0.13 Zajacz等, 2013

安山岩 0.2GPa 1000 0.2 – 5.5 不含硫 不含氯 0.04 Zajacz等, 2012

安山岩 0.2GPa 1000 −0.9~2.5 – 5.1~6.8 不含硫 0.5~12.3 0.04~0.24 Zajacz等, 2012

安山岩 0.2GPa 1000 −0.9~2.5 – 4.6~6.7 67~2019 不含氯 0.22~1.54 Zajacz等, 2012

安山岩 0.2GPa 1000 0.2~4.7 – 4.2~6.6 207~1915 1.8~12.9 0.65~4.57 Zajacz等, 2012

粗安岩 0.2GPa 1000 0.4~7.4 – 4.2~4.7 不含硫 不含氯 0.15~3.85 Sullivan等, 2018

粗安岩 0.2GPa 1000 0.4~7.4 – 4.7~4.8 不含硫 0.4 0.15~9.8 Sullivan等, 2018

粗安岩 0.2GPa 1000 0.4~2.5 – 4.1~5.1 170~3000 不含氯 0.31~0.56 Sullivan等, 2018

玄武岩 0.2GPa 1000 0 – 6.6~7.3 不含硫 1.2~1.9 0.1~0.49 Bell等, 2011

玄武岩 0.2GPa 1000 4 – 6.4~8.1 不含硫 1.2~2.1 0.64~4.9 Bell等, 2011

安山岩~玄武岩 0.2GPa 1050 −0.4~2.9 −0.69~1.97 2.6~4.7 390~6020 不含氯 0.25~7.97 Botcharnikov等,
2011

流纹英安岩~
安山岩

0.2GPa 1050 0.8 – 5.8~6.8 不含硫 0.2~1.0 0.28~0.86 Botcharnikov等,
2010

流纹英安岩~
安山岩

0.2GPa 1050 0.8 – 2.5~6.6 20~410 不含氯 0.24~2.47 Botcharnikov等,
2010

英安岩~闪长岩 0.4GPa 1000~1090 −1~3.2 – 4.1~9.2 不含硫 不含氯 0.03~0.24 Jégo等, 2010

英安岩~闪长岩 0.4GPa 995~1090 −0.4 – 5.9~8.0 548~957 不含氯 1.2~4.3 Jégo等, 2010

英安岩~闪长岩 0.4GPa 995~1000 −0.6~4.1 −3.76~3.16 3.4~8.0 256~2422 不含氯 0.25~5.16 Jégo和Pichavant,
2012

英安岩~闪长岩 0.9~1.4GPa 950~1000 0~0.8 – 5.4~11.7 不含硫 不含氯 0.07~0.23 Jégo等, 2016

英安岩~闪长岩 0.9~1.4GPa 975~1000 0~0.8 0.55~3.84 8.2~14.8 261~3865 不含氯 0.3~47 Jégo等, 2016

流纹岩~安山岩 0.5~3.0GPa 950~1040 −1.7~2.7 −2.17~2.08 0~12.3 48~5536 不含氯 0.01~11 Li等, 2019

a) Zajacz等(2012, 2013)实验所得为合金中金的溶解度(金的活度分别为0.99和0.98), 近似于纯金溶解度
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3.4 挥发分的影响

如表3所示, 相同温度、压力、熔体成分、氧逸度

条件下, 挥发分的加入能显著提高岩浆中金的溶解度.
成矿岩浆中包含的挥发分包括水、硫、CO2、氟和氯

等(Audétat和Lowenstern, 2014). 与金在流体中行为类

似, 金在岩浆中的溶解度主要受氯和硫两种挥发分的

影响(Botcharnikov等, 2010; Zajacz等, 2010, 2012,
2013; Sullivan等, 2018):

x
x

Au( )+1/ MeCl ( )+0.25O ( )
=AuCl( )+1/ MeO ( ),

(2)x

x

2

/2

Au( )+FeS( )
+NaO ( )+0.25O ( )
=AuSNa( )+FeO( ),

(3)0.5 2

Au( )+FeS( )+H O( )
=AuHS( )+FeO( )
+0.5H ( ),

(4)
2

2

其中, Me是硅酸盐熔体中的变网金属; 反应(3)中Na也
可以被K替代.

在含氯但不含硫的实验中, 金除了以AuO0.5形式

外, 还能以AuCl形式溶解(反应方程2); 如表3和图2所
示, Cl的加入能提升金的溶解度. 研究表明体系中加入

约0.4wt%氯时, 金的溶解度可增加1~2倍(Sullivan等,
2018). 我们部分实验中也加入了10~20wt%的氯化钠,
结果显示这些氯化钠的加入并没有显著增加金的溶解

度(网络版附表1), 表明岩浆中的金与氯的络合十分有

限, 远小于硫的影响.
相比于氯, 硫能显著增加金的溶解度(表3和图2).

所以近十年的高温高压实验研究中, 大量研究聚焦于

岩浆熔体中硫对金溶解度的影响(Botcharnikov等,
2010, 2011; Jégo等, 2010, 2016; Zajacz等, 2010, 2012,
2013; Jégo和Pichavant, 2012; Li和Audétat, 2013; Sulli-
van等, 2018; Li等, 2019). 高温高压实验结果显示金溶

解度随着硅酸盐熔体中还原性硫含量增加而增加, 但

不同氧逸度条件下, 趋势有所差别(图3):
(1) 还原条件下(fO2<~FMQ), 此时硅酸盐熔体中

的硫均为还原性的硫(S2−
、HS−)(Jugo等, 2010; Mat-

juschkin等, 2016; Nash等, 2019), 虽然硫溶解度不高,
但金的溶解度随硫的溶解度增加而增加, 显示还原性

的硫与金的络合作用(反应方程3和4).
(2) 中等氧逸度条件下(fO2=~FMQ+2), 此时硫溶

解度远高于还原条件, 但金溶解度却没有同时大幅增

加, 表明相对于还原条件, 中等氧逸度条件下硅酸盐

熔体中增加的硫含量属于S6+, 并不与金络合. 由于我

们中等氧化实验中硫化物仍然稳定, 表明熔体中S2−
和

S6+共存. 因此基本上可以排除硅酸盐熔体中有S3的存

在, 因为并没有观察到金溶解度显著升高.
(3) 氧化条件下(fO2=~FMQ+4.4), 由于氧逸度极

高, 致使硫化物不稳定, 仅硫酸盐稳定. 此时硅酸盐熔

体的硫含量虽然高, 但金的溶解度非常低, 与前人不含

硫实验的金溶解度结果一致, 表明此时熔体中的硫全

部为S6+, 而金仅以AuO0.5的形式溶解于熔体中(反应方

程1).
前人实验研究表明硅酸盐熔体中金的溶解度可能

受fS2、fH2S和fO2控制(Botcharnikov等, 2011; Jégo和
Pichavant, 2012; Jégo等, 2016). 实际上, 氧逸度与硫

逸度的作用可以用硅酸盐熔体中还原性硫的含量解

释. 因为熔体中还原性硫的含量除了受熔体的FeO含
量影响外, 也受fS2和fO2控制. 如下列反应所示(Smythe
等, 2017):
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图 1 不含挥发分硅酸盐熔体中金的溶解度与氧逸度、温
度间的关系

不含挥发分情况下, 金在硅酸盐熔体中主要以AuO0.5形式存在, 因此

相同温度下, 氧逸度越高, 金的溶解度也越高. 相同氧逸度条件下,
升高温度可以增加硅酸盐熔体中金的溶解度. 更多实验条件细节见

表3
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O ( )+0.5S ( )
=S ( )+0.5O ( ).

(5)
2

2
2

2

硅酸盐熔体中还原性硫含量与fS2/fO2呈正相关关

系, 表明金的溶解度可能由还原性硫含量直接控制(Li
等, 2019). 不同的是, 在我们还原条件的实验中, 还原

性硫的含量随fS2/fO2升高而降低 (网络版附图1), 因为

贫Fe体系的硫化物溶解度可由下列反应控制(Baker和
Moretti, 2011):

4FeS( )+2O ( )+O

=2S ( )+S +4FeO( ).
(6)

2
2

2
2

如网络版附图1所示, 富水实验中, 随着硅酸盐熔

体FeO含量增加, 硫含量逐渐偏离趋势线, 暗示硫溶解

机制从反应(6)向反应(5)转变. 但无论熔体是否贫铁,
甚至硫化物是否饱和, 熔体中的金含量都是随硫含量

增加而增加(图3), 表明是硅酸盐熔体中还原性硫的含

量直接控制了金的溶解度, 而不是由fS2和fO2控制, 后

者只是硫溶解度影响因素之一.由此我们可以推断:有
利于岩浆还原性硫含量提高的条件, 就是产生富金岩

浆的有利条件.

4 富金岩浆的产生以及对华北克拉通破坏
型金矿成因的启示

4.1 华北克拉通破坏型金矿成矿模型

产于华北克拉通辽东、胶东等地区的金矿床是中

国最重要的金矿床, 储量超过4000~5000吨(Yang等,
2003; Goldfarb和Santosh, 2014; 朱日祥等, 2015;
Groves和Santosh, 2016). 虽赋存于古老克拉通内部和

边缘带, 但矿床主要形成于早白垩世130~120Ma期间,
表明其成因可能与克拉通化过程中的造山作用无关;
金矿床成矿时代与华北克拉通破坏峰期的时间完全吻

合, 因而被认为是与岩浆-热液有关的“克拉通破坏型

金矿”(朱日祥等, 2015). 近年的综合研究表明, 华北克

拉通破坏型金矿床成矿元素金和挥发分可能主要来源

于富集地幔(Wang等, 2020, 2021). 约130Ma~120Ma前,
华北克拉通受古西太平洋滞留板块脱水影响, 导致克

拉通破坏减薄, 引发富集地幔部分熔融产生含金富水
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图 2 硅酸盐熔体中金的溶解度与氧逸度、挥发分氯和硫
间的关系

图中前人数据实验温度压力条件为1000℃和0.2GPa(更多实验条件

细节见表3).相对于不含挥发分体系,氯和硫的加入均能增加金的溶

解度. 还原条件下(<FMQ+1), 还原性硫的加入比氯更有利于增加金

在硅酸盐熔体中的溶解度; 而氧化条件下(~FMQ+3), 氧化态硫的加

入并不能增加金的溶解度, 表明氧化条件下, 金仅以AuO0.5或AuCl
形式存在. 实验数据Z2013: Zajacz等(2013); Sullivan等(2018).
B2011: Bell等(2011)
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图 3 硅酸盐熔体中金的溶解度与硫含量的关系
由于熔体中金的溶解度由S2−

含量控制(绿色圆点), 因而含硫实验中

金的溶解度明显高于不含硫实验. 当S2−
与S6+共存时, 熔体的硫含量

继续升高, 但不显著提高金的溶解度(蓝色方块), 表明硅酸盐熔体中

没有中间价态的硫(如S3)与金络合. 当硅酸盐熔体中的硫主要以S6+

存在时(橙色菱形), 金以AuO0.5形式溶解, 此时金的溶解度与不含硫

实验结果一致. 图中趋势线只为展示趋势, 并非拟合线. 本研究实验

数据来自于网络版附表1(实验温度压力为1.0GPa, 950℃), 前人实验

数据来自于Botcharnikov等(2011)、Jégo和Pichavant(2012)、Jégo等
(2010, 2016)、Li等(2019)、Zajacz等(2013). 前人实验压力范围为

0.2~3GPa, 温度范围为800~1090℃, 大部分为950~1050℃(表3). 由

于硫的价态与温度和压力相关, 因此图中前人还原和氧化实验分别

指代只含S2−
和S6+的实验, 中等氧逸度实验为S2−

和S6+共存的实验.
前人实验中硅酸盐熔体成分包含玄武质到流纹质范围
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的玄武质岩浆, 这些岩浆上侵并演化为中酸性岩浆, 最
终分异出富金流体并到浅部沉淀成矿(Sun等, 2007;
Sun等, 2009; Fan等, 2011; Li等, 2012a, 2012b; 朱日祥

等, 2015; Zheng等, 2019; Wang等, 2020). 因此, 理解何

种物理化学条件有利于提高岩浆中金的含量对于理解

克拉通破坏型金矿成因具有重要意义.

4.2 中等氧化条件有利于金与硫的运移

克拉通破坏型金矿床的主要物质与流体源自幔源

岩浆(朱日祥等, 2015). 由于地幔硫化物是金的主要赋

存矿物, 前人认为需要高氧逸度条件使深部硫化物转

化为不含金的硫酸盐, 才能彻底破坏硫化物并释放出

金(如Mungall, 2002). 实际上, 彻底的硫化物破坏很难

发生. 最近的实验研究表明, 增大压力和降低温度可以

使硫化物在更高氧逸度情况下保持稳定(Matjuschkin
等, 2016; Nash等, 2019), 因此下地壳条件下, 即使岩浆

氧逸度超过FMQ+3也难以将硫化物彻底转化为硫酸

盐. 俯冲带环境是公认的高氧逸度环境, 其原始弧玄武

岩产生的氧逸度范围也仅为FMQ+0.5~FMQ+2, 个别

可达FMQ+3(Frost和McCammon, 2008; Richards,
2015; Wang等, 2019; 王锦团等, 2020), 所以克拉通破

坏型金矿床源区氧逸度要超过FMQ+3比较困难. 其次

克拉通厚的岩石圈(华北的克拉通破坏型金矿成矿时

岩石圈厚度虽已经减薄, 但胶东地区仍有50~70km),
使得其源区石榴石含量增加, 而石榴石比例的增加会

降低氧逸度(Wood等, 2013). 因而克拉通破坏型金矿

床源区的岩浆作用可能难以彻底耗尽硫化物.
硫化物作为金的重要载体, 它如果在岩浆过程中

饱和, 其实可以起到金的预富集作用, 对后续成矿过

程带来正面影响(Botcharnikov等, 2011; Audétat和Si-
mon, 2012; 熊小林等, 2020). 最近的研究表明, 随着

岩浆中金溶解度的增加, 金在硫化物(MSS, 单硫化物

固溶体)和岩浆间分配系数将降低,甚至可以低至10(Li
等, 2019), 因此硫化物在源区或岩浆过程中少量残留

并不一定导致岩浆亏损金. 如何在硫化物存在条件下,
同时形成富还原硫的岩浆是形成富金岩浆的关键.

总的来说, 源区部分熔融或者基性岩浆结晶分异

过程中, 环境氧逸度过高或者过低都不利于形成富金

岩浆. 过高的氧逸度将使所有的硫都变成S6+, 反而导

致岩浆极低的金溶解度(图3), 难以为后续的出溶流体

提供足够的金. 另一方面, 还原性硫的含量随氧逸度降

低而降低, 过低氧逸度条件下, 岩浆中金的含量也会降

低(反应方程3); 并且过低的氧逸度不利于产生中间价

态的硫, 即不利于后续岩浆出溶富S3的流体, 而S3能极

大提高流体萃取岩浆中金的能力(Pokrovski等, 2013).
所以中等氧化的环境总体有利于金从地幔源区迁移到

上部地壳成矿. 另外, 大型金矿床的形成不仅需要大量

的金, 还需要大量的硫(Li等, 2012a). 因此适度氧化的

条件, 有利于岩浆中S2−
与S6+共存, 这不仅可以保持金

的运移能力(S2−
含量不减), 还能增加硫的运移能力

(S6+在岩浆中有更高的溶解度). 正如图3所示, 在中等

氧逸度条件下, 有利于岩浆中金与硫的溶解度同时达

到最大化.
华北克拉通破坏型金矿形成于克拉通破坏减薄阶

段. 机制上, 克拉通减薄受控于古西太平洋滞留板块深

部脱水(朱日祥等, 2012; 徐义刚等, 2018). 这些深部流

体的加入与华北克拉通的减薄都一定程度提高了源区

氧逸度. 并且由于还原性硫的含量随着温度增加和压

力降低而升高(Smythe等, 2017), 早白垩世华北克拉通

强烈伸展构造背景可能为幔源熔流体快速上升提供了

有利条件, 有利于金与硫的运移.

4.3 高压富水环境有利于金与硫的运移

最新的硫溶解度实验表明, 岩浆中水含量的增加

可以同时提高硫化物和硫酸盐的溶解度(Fortin等 ,
2015; Zajacz和Tsay, 2019; Liu等, 2021; Liu等, 2020).
富水岩浆的形成需要富水的源区和较高的压力(水在

岩浆中溶解度主要受压力影响, Keppler, 2013).对于华

北克拉通破坏型金矿床源区来说, 这两点都能较好满

足, 因为位于地幔转换带的古太平洋滞留板块脱水能

带来大量的水(Liu等, 2018, 2019). 另一方面, 减薄的

克拉通可以提供1.5GPa压力(50km的厚度, 熊小林等,
2011), 有利于富水岩浆的产生.

压力不仅影响岩浆中水的溶解度, 还影响金与硫

的运移. 高压条件下, 硫化物为MSS, 相对于液态硫化

物, 有着更低的DAu
/ , 意味着源区硫化物的残留

可能不会导致岩浆亏损金(Li等, 2019). 随着压力增加,
硫在流体和熔体间分配系数从几百逐渐降低到小于10
(Binder等, 2018; Colin等, 2020). 因此可以推断, 压力

增加到一定程度, 分配系数可能降为1, 此时富水岩浆

携带硫的能力可能与流体一样强, 并且高压下还可能
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形成超临界流体(Ni等, 2017; 倪怀玮, 2020; 熊小林等,
2020). 考虑到流体中可以稳定存在S3, 超临界流体可

能将具有非常高的金和硫的溶解度以及出色的运移能

力. 但超临界流体的形成条件及其地球化学性质研究

目前还十分匮乏, 特别是原位高压实验亟待开展.
综上所述, 富金的幔源岩浆可能具有以下特征:

(1) 中等氧逸度(~FMQ+2或硫化物与硫酸盐共存的氧

逸度区间), 可以同时提高硫与金的溶解度; (2) 岩浆富

水, 增加硫溶解度, 同时也为后续流体出溶提供物质基

础. 另外, 如果初始岩浆十分富水, 则演化的岩浆有可

能 在 下 地 壳 直 接 发 生 流 体 出 溶 . 考 虑 到 高

的DAu
/ 和D S

/ , 此时这些出溶流体将

直接萃取和迁移大量金与硫. 需要注意的是, 金矿床的

形成, 特别是大型-巨型金矿床的成矿过程是复杂的,
表现为成矿控制因素多, 可能需要诸多有利条件同时

满足, 包括有利的构造背景和富含成矿元素的熔/流体

的形成与顺利迁移、沉淀等(Richards, 2013). 本文仅

从金的溶解度与熔/流体分配实验的角度, 约束了华北

克拉通破坏型矿床成矿过程中富金岩浆产生与迁移的

有利物理化学条件. 我们的模型还有待更多基于天然

样品研究的验证.

5 主要认识和展望

本文系统梳理了岩浆-热液过程中金的价态和络

合形式、金的流体/熔体分配、金在岩浆中的溶解度

及影响因素, 结合最新的高温高压实验结果, 总结了巨

量金从地幔源区迁移到浅部成矿的有利物理化学条

件, 得到如下结论:
(1) 幔源玄武质岩浆及后续结晶分异过程衍生的

中酸性岩浆中金的含量受控于岩浆中还原性硫(S2−
和

HS−)的含量.
(2) 源区氧逸度如果处于中等氧化条件( fO2=

~FMQ+2), 将更有利于运移金和硫. 一方面中等氧化

条件有利于岩浆还原性硫溶解度的增加, 从而增加金

的溶解度; 另一方面, 中等氧逸度有利于增加中间价

态的硫(如S3)和S6+, 前者有利于流体出溶时高效萃取

岩浆中的金, 后者有利于提供成矿所需要的大量硫.
(3) 形成富水岩浆将进一步提高岩浆的硫溶解度,

从而相应增加岩浆运移金的能力. 富水岩浆的形成也

为尽早流体出溶提供物质基础. 流体出溶将进一步富

集金和硫.
(4) 流体演化过程中, 高温阶段时, 金主要与S3或

者HS−
络合进行迁移, 随着温度的降低, AuCl 2可能是

更主要的迁移形式.
尽管本文总结了岩浆-热液型矿床成矿过程中, 金

富集与迁移的有利物理化学条件, 但针对华北克拉通

地区深部巨量金的搬运问题, 许多深部过程仍不清楚,
相关高温高压实验也相对欠缺. 未来研究应当聚焦:
(1) 超临界流体形成条件及其对于金与硫运移的影响;
(2) 高压条件下(如下地壳条件), 流体是否可以出溶及

其影响; (3) 高压条件下, 金与硫在不同氧逸度条件下,
在流体与熔体/硫化物间的分配系数以及不同挥发分

的影响.
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