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内容提要：江西相山沙洲铀矿床位于中国华南赣杭铀成矿带南西段、华南中生代陆相火山岩带西缘。本次工作

系统采集了矿区内成矿期黄铁矿、方解石，开展了稳定同位素和稀有气体同位素研究。研究表明方解石的δ１３ＣＶＰＤＢ
和δ１８ＯＶＳＭＯＷ值分别为－３２‰～－７４‰，８５‰～１５２‰，成矿流体中的碳主要源自地幔；黄铁矿样品流体包裹体的

ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值为３０３～３２６，ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值为０１９３～２９４６Ｒａ；成矿流体的Ｈｅ—Ａｒ同位素组成是地壳流体
［ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值较低，ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值与大气近似］和地幔流体［高ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）和ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值］两
端元的不同比例混合产物。

关键词：铀；Ｈｅ；Ａｒ；壳幔混合

　　江西相山沙洲铀矿床是中国赣杭铀成矿带（江
西中部—杭州）南西段相山铀矿田内的重要大型火

山岩型铀矿，开采历史已达４０余年。铀矿床属中低
温热液矿床，其流体来源、铀矿质来源已为诸多前人

工作所限定。已有流体包裹体研究表明铀成矿温度

介于１２０～２５０℃，压力介于１６４４～１４９ＭＰａ；从成
矿前到成矿后，成矿流体温度及压力逐渐降低（刘

雷，２００５；黄锡强等，２００８）；流体盐度介于１１００％
～２０００％ ＮａＣｌｅｑ，属低盐度范围，包裹体气相成分
以ＣＯ２为主；成矿流体主要为大气降水，成矿流体
去气（ＣＯ２）作用是导致铀沉淀的重要因素（严冰，

２０１２）；铀在成矿流体中主要以 ＵＯ２（ＣＯ３）
２－
２ 和

ＵＯ２（ＣＯ３）
４－
３ 络合物的形式存在和迁移（苏守田等，

１９８２；胡瑞忠等，１９９０），热液流体中矿化剂 ＣＯ２气
体的存在，是热液流体从源岩中萃取铀物质，并以碳

酸铀酰络离子迁移的关键因素（ＨｕＲｕｉｚｈｏｎｇｅｔａｌ，
２００９）。相山铀成矿年龄远晚于赋矿的酸性火山岩
石，而与晚白垩世—古近纪的华南岩石圈伸展作用

期次一致（胡瑞忠等，２００７；严冰，２０１２）。然而，鉴
于成矿流体中 ＣＯ２具有多种可能源区，在流体中
ＣＯ２来源得到良好限定前，是难以正确模拟铀成矿

流体的形成与演化过程的，也无法准确揭示区域上

大规模铀成矿活动与华南岩石圈伸展间的直接联

系。

早在２０世纪６０年代，稀有气体元素由于其具
有的含量低、化学性质稳定和同位素分馏效应等特

点（刘英俊等，１９８４），就已成为研究各类地质作用、
地球化学过程的良好工具，广泛应用于现代地质流

体源区示踪及水—岩反应过程的研究（Ｋｅｎｎｅｄｙｅｔ
ａｌ．，２００６）。自 Ｓｉｍｍｏｎｓ等（１９８７）首次通过研究秘
鲁热液矿床流体包裹体中的氦同位素组成以来，稀

有气体同位素在示踪成矿流体来源、推演成矿过程

与壳幔演化机制方面的研究引起了海内外诸多矿床

研究人员的重视。其中最为常用的是 Ｈｅ和 Ａｒ同
位素。尤其是 Ｈｅ，其ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值在大气、地
壳、上地幔和下地幔中的平均值分别为１４×１０－６，
２×１０－８，１２×１０－５，５×１０－５，地壳中的ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）值与典型地幔流体中的ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值
相差３个数量级，这就使得矿石矿物流体包裹体中
封存的ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值可灵敏显示地幔流体成分
的存在。这种典型的壳幔差异性及灵敏识别度使得

稀有气体同位素已经逐渐成为流体示踪地幔流体成

分最为重要的示踪剂之一，在研究成矿背景，揭示矿



床成因等方面被广泛应用（胡瑞忠等，１９９７，１９９８，
１９９９；Ｓｔｕａｒｔｅｔａｌ．，１９９５；Ｔｕｒｎｅｒｅｔａｌ．，１９９２ａ；
Ｂｕｒｎａｒｄｅｔａｌ．，１９９９；毛景文等，１９９７，２００１；张连昌
等，２００２；申萍等，２００４；翟伟等，２００６）。

图１乐安县相山铀矿田地质简图
Ｆｉｇ．１ＧｅｏｌｏｇｉｃａｌｓｋｅｔｃｈｍａｐｏｆｔｈｅＸｉａｎｇｓｈａｎｕｒａｎｉｕｍｏｒｅｆｉｅｌｄ，Ｌｅ’ａｎｃｏｕｎｔｙ

Ｋ—白垩系红色砂砾岩；Ｊ３ｅ—上侏罗统鹅湖岭组碎斑熔岩；Ｊ３ｄ—上侏罗统打鼓顶组流纹英安岩、砂砾岩；

Ｔ３ａ—上三叠统安源组砂砾岩、砂岩；Ｚ—震旦系变质岩；πγ—潜花岗斑岩；γ３—加里东期花岗岩

Ｋ—Ｃｒｅｔａｃｅｏｕｓｒｅｄｓａｎｄｙｃｏｎｇｌｏｍｅｒａｔｅ；Ｊ３ｅ—ＬａｔｅＪｕｒａｓｓｉｃｐｏｒｐｈｙｒｏｃｌａｓｔｉｃｌａｖａ；Ｊ３ｄ—ＬａｔｅＪｕｒａｓｓｉｃｒｈｙｏｌｉｔｉｃｖｏｌｃａｎｉｃｓ，ｓａｎｄｓｔｏｎｅ，ｃｏｎｇｌｏｍｅｒａｔｅ；

Ｔ３ａ—ＬａｔｅＴｅｒｉａｓｓｉｃｓａｎｄｓｔｏｎｅ，ｃｏｎｇｌｏｍｅｒａｔｅ；７—Ｓｉｎｉａｎｍｅｔａｍｏｒｐｈｉｃｒｏｃｋｓ；πγ— ｓｕｂｇｒａｎｉｔｅｐｏｒｐｈｙｒｙｓ；γ３— Ｃａｌｅｄｏｎｉａｎｇｒａｎｉｔｅ

近年来，随着对华南地区中生代大规模成矿作

用与岩石圈多阶段伸展研究，及华南白垩纪—古近

纪地壳拉张与铀成矿关系研究的不断深入，对华南

地区诸多铀矿床，采用稀有气体同位素示踪流体中

幔源组分的研究也取得了重要进展，如对广东仁化

长江铀矿田３０２铀矿床（张国全，２００８）、粤北下庄
铀矿田 （商朋强，２００７）、邹家山铀矿床 （Ｈｕ
Ｒｕｉｚｈｏｎｇｅｔａｌ．，２００９）的研究均表明：在华南地区铀

成矿过程中，存在大量幔源稀有气体。鉴于此，本次

工作研究了相山矿田沙洲铀矿床硫化物流体包裹体

中的稀有气体同位素组成，结合方解石碳同位素特

征，探讨该矿床成矿流体中稀有气体组分及矿化剂

ＣＯ２来源，为正确揭示区域上大规模铀成矿活动与
华南岩石圈伸展间直接联系提供新的佐证。

１　地质概况
沙洲铀矿床位于江西省抚州市乐安县相山火山

盆地相山铀矿田北部，大地构造位置属于华南中生

代陆相火山岩带西缘，赣杭构造火山岩铀成矿带西

南段，是相山铀矿田中具有代表性的大型铀矿床之
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一。相山火山盆地为一个以酸性岩浆为主体构成的

复杂地质体（图１）。区内地层可分为基底和盖层两
大部分，其中震旦系—寒武系的千枚岩及片岩浅变

质岩系构成盆地基底；盖层主要为一套侏罗纪陆相

火山岩系，由下至上分别为打鼓顶组蚀变晶玻屑凝

灰岩、流纹英安岩，鹅湖岭组流纹质玻屑凝灰岩、碎

斑熔岩。已查明铀矿体展布总体上受北东向各级断

裂构造带及相山火山塌陷构造联合控制；铀在区内

各类岩石中均有富集，各类岩石含矿比见表１；矿体
形态很大程度上受到含矿构造形态的制约，多呈脉

状、透镜状及较复杂的扁豆状、叉状、巢状、串珠状

等。矿区内矿石、矿物成分总的特点是种类简单，数

量少，颗粒细且较分散。沥青铀矿为区内主要铀矿

物，次为钛铀矿、铀石；金属矿物则主要为共生黄铁

矿，另有少量方铅矿、辉钼矿、黄铜矿；脉石矿物有方

解石、石英（包括玉髓）、萤石等。浸染状构造为矿

石主要构造，次为显微细脉及显微网脉状构造；矿石

结构则以球粒状、肾状结构为主。已有报道区内沥

青铀矿 ＵＰｂ等时线年龄为：铀—赤铁矿化成矿期
年龄１１５２±０５Ｍａ，铀—萤石化成矿期年龄９７６±
７６Ｍａ（陈繁荣等，１９９０）。

表１相山铀矿田各类岩石含矿比统计表（据矿山生产资料统计）
Ｔａｂｌｅ１ＲａｔｅｏｆｏｒｅｂｅａｒｉｎｇｏｆａｌｌｋｉｎｄｓｏｆｒｏｃｋｓｉｎｔｈｅＸｉａｎｇｓｈａｎｕｒａｎｉｕｍ

ｏｒｅｆｉｅｌｄ（ｄａｔａｆｒｏｍｐｒｏｄｕｃｔｉｏｎｓｔａｔｉｓｔｉｃｓｉｎｔｈｅｄｅｐｏｓｉｔ）

岩石名称 花岗斑岩 斑状花岗岩 斜长花岗斑岩 碎斑酸性熔岩 流纹英安岩 粉砂岩 片岩 小计

含矿比（％） ２２４ ６５ ０２ ４０６ １２４ ４７ １３１ １００

２　样品采集及分析
２．１　黄铁矿样品

本次工作选取沙洲铀矿床不同中段作业面上与

铀共生的、晶形完好、未见后期热液蚀变改造的立方

体状、五角十二面体两种黄铁矿进行研究，其中编号

为“５８”的样品为立方体状黄铁矿，采自沙洲工区
－５８中段 ５号穿脉巷道中，取样位置均为平行矿
脉，黄铁矿与铀矿体呈单脉状共生产出；编号“６”
的样品为五角十二面体黄铁矿，采自沙洲工区 －８
中段３号采场，该采场正处于拉底辟漏阶段，采样位
置正位于拉底空间与－５８中段天井交接部位，取样
位置均为平行矿脉，样品与铀矿体呈群脉状共生产

出。为保证压碎后稀有气体测试精度，单颗粒矿物

粒径不小于１ｍｍ。
流体包裹体 Ｈｅ、Ａｒ同位素组成分析在中国科

学院地球化学研究所矿床地球化学国家重点实验室

的稀有气体同位素实验室完成。实验方法为逐步压

碎法，即：首先采用真空压碎法提取流体包裹体中的

Ｈｅ、Ａｒ，然后用分辨率 ＞８００、能将３Ｈｅ和 ＨＤ＋完全
分开的全金属稀有气体质谱计（ＶＧ５４００）测定其同
位素组成。详细分析流程详见文献（张国全等，

２０１０）。
２．２　方解石样品

本次测试所用方解石均采自沙洲井下 －８中段
２１６３、４巷道，－５８中段５号穿脉巷道，－９８中段６
巷道中，样品均为成矿期肉红色方解石，方解石脉宽

为２～２０ｃｍ不等，与沥青铀矿高品位矿石共生产
出。

方解石 Ｃ、Ｏ同位素组成在中国地质科学院矿
产资源研究所测定。分析采用１００％磷酸法，质谱
计型号ＭＡＴ２５２，分析相对误差小于±０２％。样品
制备与分析流程如下：称取３０ｍｇ试样置于反应管
中，并注入 ４ｍｌ１００％磷酸，抽真空 ２ｈ并稳定在
１０Ｐａ，待试样与磷酸充分混合后，将反应管置于恒
温在２５±１℃的水中５～６ｈ，再用液氮吸收 ＣＯ２气
体，测定Ｃ、Ｏ同位素组成。校测标样为 ＧＢＷ０４４１６
和 ＧＢＷ０４４１７，以 ＰＤＢ为标准。详细流程见文献
（ＨｕＲｕｉｚｈｏｎｇｅｔａｌ．，２００９）。

３　结果
（１）碳氧同位素分析结果：沙洲铀矿床方解石

碳、氧同位素测试结果见表 ２，其 δ１３ＣＶＰＤＢ和
δ１８ＯＶＳＭＯＷ值分别为 －３２‰ ～－７４‰，８５‰ ～
１５２‰，均值分别为－４３‰，１０１‰。

（２）稀有气体分析结果：相山沙洲铀矿床流体
包裹体中Ｈｅ、Ａｒ同位素组成分析结果列于表３。样
品流体包裹体４Ｈｅ、３Ｈｅ浓度变化范围较窄，４Ｈｅ为
０７７２～２３０５９×１０－６ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ，平均为 ６３１２×
１０－６ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ。ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值变化范围较大，
介于 ０１９３～２９４６Ｒａ［Ｒａ为大气的ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）值，１Ｒａ＝１３９×１０－６］之间，平均为１４２２
Ｒａ。
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表２相山铀矿田沙洲铀矿床碳、氧同位素组成
Ｔａｂｌｅ２Ｃａｒｂｏｎａｎｄｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｆｒｏｍｔｈｅ

Ｓｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

采样位置 样品编号 样品名
δ１３ＣＶＰＤＢ
（‰）

δ１８ＯＶＰＤＢ
（‰）

δ１８ＯＶＳＭＯＷ
（‰）

－８中段２１６之
３、４巷道

ＸＳＺ３２ 方解石 －３２ －１８６ １１７
ＸＳＺ８８ 方解石 －３４ －１８５ １１８

－５８中段５号
穿脉巷道

ＸＳＺ１ 方解石 －４１ －２１２ ９
ＸＳＺ２ 方解石 －４４ －２１１ ９１
ＸＳＺ３ 方解石 －４８ －２０３ ９９
ＸＳＺ４ 方解石 －３９ －２１５ ８７
ＸＳＺ５ 方解石 －４６ －２０３ ９９
ＸＳＺ６ 方解石 －３４ －２１ ９２
ＸＳＺ７ 方解石 －４ －２１７ ８５
ＸＳＺ８ 方解石 －３９ －２１３ ８９
ＸＳＺ６ 方解石 －４４ －２０４ ９８

－９８中段６巷道 ＸＳＺ９ 方解石 －７４ －１５２ １５２

图２相山铀矿田沙洲铀矿床方解石的碳同位素直方图
Ｆｉｇ．２ＣａｒｂｏｎｉｓｏｔｏｐｉｃｈｉｓｔｏｇｒａｍｓｏｆｃａｌｃｉｔｅｓａｍｐｌｅｓｆｒｏｍｔｈｅＳｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

　　与Ｈｅ同位素一样，样品Ａｒ浓度变化范围也较
窄，４０Ａｒ在０５４５～４４９３×１０－６ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ间变化，
平均为 １６０３×１０－６ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ。ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）
值在３０３～３２６之间，平均３１３８３，均高于大气值，
但明显小于地幔流体的值（＞４００００）。

４　讨论
４１　碳、氧同位素特征

铀在成矿流体中主要以碳酸铀酰络合离子

［ＵＯ２（ＣＯ３）
２－
２ 和ＵＯ２（ＣＯ３）

４－
３ ］形式迁移，

ＣＯ２是将富铀围岩中 Ｕ活化迁移的主要
矿化剂已为学者们所接受（陈肇博，１９８２；
杜乐天等，１９８４；温志坚等，１９９９；胡瑞忠
等，２００４，２００７）。但对于相山铀成矿活动
中矿化剂ＣＯ２的来源则尚存有一定争议：
ＣＯ２主要源自围岩或幔源脱气作用（陈迪
云等，１９９３；ＨｕＲｕｉｚｈｏｎｇｅｔａｌ．，２００９）。一
般而言，碳同位素可作为成矿流体中 ＣＯ２
来源的有效示踪剂。由于矿田中矿物共生

组合简单，未见重晶石等高氧逸度下产物，

因而方解石的碳同位素组成可近似作为成

矿热液的总碳同位素组成。通常情况下，

成矿热液中的碳有三个可能的来源

（Ｈｏｅｆｓ，１９９７）：岩浆或地幔 （－３‰ ～
－９‰）、沉积碳酸盐（０‰ ±２‰）及有机碳

（－２５‰±５‰）。据表２中方解石碳同位素测试数
据结果，绘制碳同位素直方图（图２），可见其均位于
岩浆或幔源碳同位素组成范围内，表明相山铀成矿

流体中的碳可能主要来自岩浆或地幔。但是基于以

下几点认识，我们可以排除碳的岩浆来源，成矿流体

中的碳主要源自地幔：① 相山铀矿已有报道的赋矿
火山岩成岩年龄介于１３５Ｍａ～１５０Ｍａ之间（林祥铿，
１９９０；范洪海等，２００１），钠长石化花岗斑岩年龄为
１２５２Ｍａ（陈文迪等，１９９３），ＳＨＲＩＭＰ锆石 ＵＰｂ同
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位素年龄值为１３５１±１７Ｍａ（杨水源，２０１０），矿岩
时差为１０～３０Ｍａ，超过了岩浆活动所能影响的时
限，且区内花岗岩与铀成矿在形成机制上具有根本

性差异（华仁民，２００５），正如前所述区内铀富集于
各类岩石中，并无明显岩性选择性；② ＣＯ２在酸性
岩浆中的溶解度很小；③ 虽然基性岩浆活动能够分
异出ＣＯ２，但是该区基性脉岩的数量有限，仅在相山
地区西部岩体中见有极少的基性脉岩（煌斑岩、辉

绿岩）侵入，这势必难以分异出形成大型铀矿田所

需要的巨量ＣＯ２。这说明成矿流体中的Ｃ只能是源
自于地幔。而据胡瑞忠等（２００４）的研究也表明华
南地区在白垩纪—古近纪广泛发育的强烈地壳拉

张，通过控制向大气成因的贫 ＣＯ２热液提供铀成矿
必不可少的幔源 ＣＯ２，诱发区域上大规模铀成矿活
动，形成了华南地区各种铀矿床类型（花岗岩型、火

山岩型和碳硅泥岩型）。

图３相山铀矿田沙洲铀矿床方解石的
δ１３ＣＶＰＤＢ和δ

１８ＯＶＳＭＯＷ图解

Ｆｉｇ．３　δ１３ＣＶＰＤＢｖｓ．δ
１８ＯＶＳＭＯＷ ｐｌｏｔｓｉｎｃａｌｃｉｔｅｓａｍｐｌｅｓ

ｆｒｏｍｔｈｅＳｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

一般而言，流体与围岩间的水—岩反应、流体

混合作用及 ＣＯ２去气作用均能导致热液中方解石
沉淀析出。已有研究表明（ＺｈｅｎｇＹｏｎｇｆｅｉ，１９９０）：流
体混合作用成因导致生成的方解石，其碳氧同位素

组成特征一般在 Ｃ—Ｏ图解中具有正相关关系，而
与ＣＯ２去气作用或流体与围岩间的水$

岩反应有

关的同位素组成则呈负相关关系。而据表 ２中数
据，相山铀矿方解石的 δ１３ＣＶＰＤＢ—δ

１８ＯＶＳＭＯＷ图解并
未表现出明显的正相关关系（图 ３），这可能暗示
ＣＯ２去气作用或流体与围岩间的水$

岩反应是导致

方解石沉淀的主要机制。然而，单纯由围岩与流体

间的水—岩反应虽然可以使得流体的氧同位素组成

发生变化，但对碳同位素组成影响甚微（δ１３Ｃ变化
小），而这与本次测试结果不符（δ１３ＣＶＰＤＢ变化范围
较大，－３２‰～－７４‰），表明单纯的水—岩反应
不应是造成方解石沉淀的唯一因素。事实上，成矿

流体发生减压沸腾是 ＣＯ２去气作用实现的重要途
径之一。已有流体包裹体研究表明相山铀矿田成矿

流体发生了沸腾作用，成矿时压力介于１６４４～１４９
ＭＰａ，从成矿前到成矿后，具有逐步降低趋势，铀沉
淀过程中损失了大量 ＣＯ２气相组分（８１９３％）（严
冰，２０１２）。这表明流体发生 ＣＯ２去气作用可能是
相山铀矿田内方解石沉淀的最主要机制：当 ＣＯ２从
流体中逸失时，溶液 ｐＨ值上升，导致方解石沉淀，
进而破坏成矿流体中碳酸铀酰络合离子的稳定性，

使其解体，从而导致铀沉淀。如前所述，区内铀矿体

在空间分布上受断裂构造等扩容减压空间控制，铀

成矿活动并无明显岩性选择，这一客观事实也表明

铀矿化是在压力降低时发生的。

４２　稀有气体同位素特征
４２１　数据可靠程度分析

前已述及 Ｈｅ和 Ａｒ同位素组成在地壳与地幔
中极不相同，矿物原生流体包裹体中的 Ｈｅ、Ａｒ同位
素组成是厘定成矿流体来源的理想示踪工具，但前

提是必须满足包裹体自被捕获后其成分没有发生后

期改变这一前提条件。而自流体包裹体形成以后，

扩散丢失，后生叠加及同位素分馏等均可能对流体

包裹体初始Ｈｅ和Ａｒ同位素的组成造成影响。
４２１１　Ｈｅ和Ａｒ的扩散丢失

由于化学上的惰性，氦不易与其他元素化合，半

径、密度均较小。相对而言，其在矿物晶格和晶格缺

陷中的扩散率较大，在不同矿物中的扩散系数不同。

Ｈｅ在矿物晶格中扩散丢失的量与其在寄主矿物中
的扩散系数大小成正比（Ｓｔｕａｒｔｅｔａｌ．，１９９５），但由
于流体包裹体壁是有效防止气体扩散的屏障，可使

得氦扩散性比在其寄主矿物晶格中低几个数量级

（Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９１）。因此，基于一级近似，对于一
些扩散系数较小的寄主矿物而言，包裹体在被捕获

封闭后的 １００Ｍａ内，几乎不会发生明显的扩散丢
失，一般认为硫化物是较为理想的寄主矿物，其中又

以黄铁矿的封闭程度最高，是最为理想的样品（Ｔｒｕｌｌ
ｅｔａｌ．，１９９１；Ｂｕｒｎａｒｄｅｔａｌ．，１９９９；胡瑞忠等，１９９７）。
理论上而言，由于３Ｈｅ和４Ｈｅ相对质量差的存在，分
馏将使残留的ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值相对降低。但前人
研究认为：黄铁矿因具有很低的Ｈｅ扩散系数以

８２６ 地　质　论　评 ２０１４年



表３相山铀矿田沙洲铀矿床硫化物流体包裹体中Ｈｅ、Ａｒ同位素组成
Ｔａｂｌｅ３Ｈｅ，ＡｒｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｉｎｐｙｒｉｔｅｆｒｏｍｔｈｅＳｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

样号

压
碎
次
数

矿物

４Ｈｅ ４０Ａｒ

（×１０－８ｃｍ３ＳＴＰ）

ｎ（３Ｈｅ）
ｎ（４Ｈｅ）
（Ｒａ）

ｎ（４０Ａｒ）
ｎ（３６Ａｒ）

ｎ（４０Ａｒ）
ｎ（４Ｈｅ）

Ｆ４Ｈｅ
４Ｈｅ ４０Ａｒ

（ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ）

６３２ １ 黄铁矿 １０．１０９±０．３６ １８．５±０．６２ ３．３６８±０．１７９ ３０７±１５ ０．０７１ １００９．４１２
２ ９３．８８４±０．３４ ９．６５±０．３４ ２．４９３±０．１３２ ３３２±２４ ０．１１６ １９５６．３９４
总量 １０３．９９±０．７０ ２８．１５±０．９６ ２．９４６±０．１１１ ３１５±１２ ０．０９２ ７．７２１８Ｅ－０７７．３６５０Ｅ－０７

６４８ １ 黄铁矿 ９．８９１７±０．３６ １５．８８±０．５３ ２．７３５±０．１４４ ３１９±１６ ０．１１９ １２０１．０９
２ １５．２０６±０．５５ １６．１５±０．５３ ２．８４±０．１５０ ３２６±１６ ０．１０２ １８５９．１８８
总量 ２５．０９±０．９１ ３２．０３±１．０６ ２．７９８±０．１０７ ３２２±１１ ０．１０９ ８．６１３１Ｅ－０７５．４５００Ｅ－０７

６４１０ １ 黄铁矿 ２９．０６８±１．０５ ２２．６１±０．７５ １．５１７±０．０７９ ３２６±１５ ０．０７３ ２５３４．３５９
２ １５．５８２±０．５６ １０．１２±０．３３ １．１１８±０．０５８ ３２６±１６ ０．０６１ ３０３２．３９７
总量 ４４．６５±１．６１ ３２．７３±１．０８ １．３７８±０．０５４ ３２６±１２ ０．０６９ １．７２２７Ｅ－０６８．７２３３Ｅ－０７

５８５２ １ 黄铁矿 ７６．８９８±２．７９ １７．０７±０．５７ ０．２２５±０．０１１ ３１１±１５ ０．０１１ ８４６７．７０６
２ ８８．６３９±３．２２ ９．７４±０．３２ ０．１６６±０．００８ ３１９±１６ ０．００８ １７５７６．９１
总量 １６５．５４±６．０１ ２６．８１±０．８９ ０．１９３±０．００７ ３１４±１１ ０．０１ ７．７７１７Ｅ－０６８．０１５８Ｅ－０７

５８３３ １ 黄铁矿 １７２．４９±６．２８ ２４．５８±０．８２ ０．１５６±０．００８ ３０６±１４ ０．００５ １２９９７．９１
２ ８８．５３±３．２１ ２３．２２±０．７７ ０．３４１±０．０１７ ２９９±１４ ０．００４ ６９０５．５１３
总量 ２６１．０２±９．４９ ４７．８０±１．６０ ０．２１８±０．００８ ３０３±１０ ０．００５ ２．３０５９Ｅ－０５２．１７１５Ｅ－０６

５８５１ １ 黄铁矿 ３．４０４１±２．１２ １１２．４０±０．７５ １．２４５±０．０６５ ２９９±１４ ０．０４５ ５４８．１４１４
２ ５８．１５３±２．４５ １６．８６±０．５６ ０．８５４±０．０４５ ３３２±１６ ０．００２ ６９１７．８８７
总量 ６１．５５±４．５７ １２９．２６±１．３１ ０．９９８±０．０３８ ３０３±１２ ０．０３７ ３．６８４９Ｅ－０６４．４９２５Ｅ－０６

注：样品重量指样品被压碎至小于 ２００目的部分；４０Ａｒ指扣除空气４０Ａｒ后的过剩氩，４０Ａｒ ＝（４０Ａｒ）样品 －２９５．５×（３６Ａｒ）样品；

ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ指每克寄主矿物中流体包裹体内的稀有气体量，它只是流体包裹体中稀有气体真实浓度的粗略衡量标准；Ｆ４Ｈｅ＝
［ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）］样品／［ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）］大气。

及包裹体壁良好的屏蔽效应，Ｈｅ的扩散对ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）值影响甚微而可忽略不计（ＨｕＲｕｉｚｈｏｎｇｅｔ
ａｌ．，２００４），即使流体包裹体中初始 Ｈｅ扩散丢失 ＞
７０％，对ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值产生的影响程度也仅仅
在测试误差范围之内（Ｓｔｕａｒｔｅｔａｌ．，１９９５）；而即使流
体包裹体初始Ｈｅ的扩散丢失高达９９％，残留Ｈｅ的
ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值也仅比其初始值降低了约 ５％
（胡瑞忠等，１９９９）。已有研究也证实现代洋中脊流
体包裹体中的ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值（寄主矿物为硫化
物），与当前所探测到的洋中脊热液中ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）值是基本一致的（Ｔｕｒｎｅｒｅｔａｌ．，１９９２ｂ；
Ｂａｐｔｉｓｔｅｅｔａｌ．，１９９６）。与 Ｈｅ相对应的是，Ａｒ在矿
物和流体包裹体中的扩散系数均低于Ｈｅ，液体包裹
体对Ａｒ具有很好的保存能力，包裹体中的 Ａｒ更不
易扩散，可以很好地保存下来（Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９１；胡
瑞忠等，１９９９），因此在采用流体包裹体研究 Ａｒ同
位素组成时，一般不考虑其扩散丢失影响。因此，本

次工作中可排除后期Ｈｅ、Ａｒ扩散丢失的影响。
４２１２　Ｈｅ和Ａｒ的后生叠加

流体包裹体中稀有气体元素自被捕获后，理论

上后期放射性衰变、核反应及宇宙射线作用均可能

图４相山铀矿田沙洲铀矿床黄铁矿流体包裹体中
ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）－４Ｈｅ比值图解（底图据 Ｇａｕｔｈｅｒｏｎｅｔ
ａｌ．，２００５修改）
Ｆｉｇ．４ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）－４Ｈｅｐｌｏｔｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｉｎ
ｐｙｒｉｔｅｓａｍｐｌｅｓｆｒｏｍｔｈｅＳｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎ
ｏｒｅｆｉｅｌｄ（ＢａｓｅｍａｐｆｒｏｍＧａｕｔｈｅｒｏｎｅｔａｌ．，２００５）．

通过后期叠加改变其初始组成。

一般情况而言，所测试的流体包裹体中后生放
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射性成因的稀有气体量，与流体包裹体中所含母体

元素的含量及自包裹体被捕获形成以来所经历的时

间成正比。假定沙洲铀矿床流体包裹体中的铀含量

为３００μｇ／ｇ（矿石最低工业品位，远高于其实际值）
（Ｔｈ在热液中几乎不溶，可忽略不计，刘英俊等，
１９８４），取相山铀矿田已有报道成矿年龄值中最大
值为１４３Ｍａ，采用 Ｃｒａｉｇ等（１９７６）提出的方法扣除
放射成因４Ｈｅ后的ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值变化不大（表
４），所有样品扣除后比值与本次测试值间误差均在
测试误差范围内；在４Ｈｅ浓度与ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）比
值图解上（图 ４），数据点均落在临界值（１０－９

ｃｍ３ＳＴＰ／ｇ）的右侧，因此可基本排除后生放射成因
４Ｈｅ的影响。且因黄铁矿为非含钾矿物，原地放射
成因４０Ａｒ的量可以忽略不计（Ｔｕｒｎｅｒｅｔａｌ．，１９９２ａ）；
同时流体包裹体中Ｋ含量较低（黄锡强等，２００８），
相对于流体包裹体中捕获的大量Ａｒ而言，放射性成
因的４０Ａｒ是微不足道的。根据申萍等（２００４）对石英
流体包裹体以钾含量 ０６０８μｇ／ｇ，成矿时代为
３３４Ｍａ计算放射性成因４０Ａｒ的结果表明，ｎ（４０Ａｒ）／
ｎ（３６Ａｒ）初始比值没有明显变化。

表４相山铀矿田沙洲铀矿床扣除放射成因４Ｈｅ前后ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值变化对比表

Ｔａｂｌｅ４ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）ｃｈａｎｇｅｓｏｆｔｈｅＳｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄｉｎｃｏｎｔｒａｓｔｔａｂｌｅｂｅｆｏｒｅ

ａｎｄａｆｔｅｒｔｈｅｄｅｄｕｃｔｉｏｎｏｆｒａｄｉｏｇｅｎｉｃ４Ｈｅ

样品号 ６３２ ６４８ ６４１０ ５８５２ ５８３３ ５８５１

扣除前（Ｒａ） ２９４６９ ２７９８７ １３７８ ０１９３８ ０２１８９ ０９９８７
扣除后（Ｒａ） ２８６４８ ２７２３１ １２８７３ ０１８５１ ０２１０８ ０９２１５

流体包裹体被捕获后，寄主矿物晶格中的 Ｕ、
Ｔｈ、Ｋ衰变所产生的 Ｈｅ、Ａｒ也有可能扩散进入流体
包裹体，从而影响稀有气体组成。但本次工作采用

黄铁矿作为研究对象，本身矿物中 Ｕ、Ｔｈ等亲石元
素的含量很低，黄铁矿又具有很低的 Ｈｅ扩散系数
以及包裹体壁良好的屏蔽效应，因此放射性成因

Ｈｅ、Ａｒ几乎不可能大量扩散进入流体包裹体内。
在测试过程中，矿物晶格中部分放射性成因的

Ｈｅ、Ａｒ不可避免会受外力作用进入测试气体中，进
而影响流体包裹体中初始的 Ｈｅ、Ａｒ同位素组成。
但是本次测试采用的逐步压碎法，相对于熔样法和

逐步加热法而言，理论上对于矿物晶格中放射性成

因的Ｈｅ、Ａｒ释放量最低；同时，由表３可见，同一样
品不 同 压 碎 序 次 的 ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）、ｎ（４０Ａｒ）／
ｎ（３６Ａｒ）比值在误差范围内基本一致，这也说明样品
测试的压碎环节中，矿物晶格内的放射成因 Ｈｅ、Ａｒ

并未明显释放出来。放射成因的４Ｈｅ和４０Ａｒ对黄铁
矿流体包裹体中初始同位素比值的影响可基本不

计。

当放射性元素衰变产生的中子流照射到锂矿物

时，产生的蜕变作用可同时产生３Ｈｅ和４Ｈｅ，主要受
反应６Ｌｉ（ｎ，α →） ３Ｈ（β →） ３Ｈｅ控制。虽然与相
山铀矿田有成因联系的火山岩中 Ｌｉ元素含量较高
（平均１２２３４μｇ／ｇ），可能导致测试得到的流体包裹
体初始ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值升高，但已有前人实验证
实Ｌｉ很少进入热液（Ｓｔｕａｒｔｅｔａｌ，１９９５）。因此核
成因对流体包裹体中稀有气体组成的影响也可排除

在外。

宇宙射线轰击氮时所产生的氚，经过反应也可

形成宇宙成因的氦，从而导致所测定样品流体包裹

体中３Ｈｅ明显增加，但这种作用一般只限于长期裸
露地表的岩石矿物（＞１００ａ），或在地表１５ｍ范围
内岩石矿物（Ｓｔｕａｒｔｅｔａｌ．，１９９５）。由于本次相山铀
矿田沙洲矿床测试用的硫化物样品分别采自地下

－８ｍ中段及－５８ｍ中段作业面，样品均为刚刚暴露
于空气中的新鲜样品，因此矿物晶格和流体包裹体

中的宇宙成因 ３Ｈｅ可忽略不计（Ｂｕｒｎａｒｄｅｔａｌ．，
１９９９），宇宙射线成因干扰可排除在外。
４２１３　成矿后流体活动

矿物内的 Ｈｅ和 Ａｒ主要圈闭在流体包裹体中，
由于压碎法无法区分不同期次的流体包裹体，所测

得数据组成只能代表单颗粒矿物中不同期次流体组

分的平均数值。但是基于以下几点：①本次工作所
选用的成矿期黄铁矿样品均具立方体或五角十二面

体状完好晶形，无后期热液活动改造痕迹；②通过包
裹体镜下观察，铀成矿期的深紫黑色萤石中流体包

裹体主要以孤立状原生包裹体为主，所测试的流体

包裹体成分可近似代表铀沉淀时成矿流体的组分；

③为了消除矿物中可能含有的少量次生包裹体，我
们对样品进行了预处理以使次生包裹体破裂除去

（蒸馏水洗净的黄铁矿置于丙酮中，经超声波清洗

后烘干；在真空系统中加热到１２０℃持续２４ｈ以上
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去气，使次生包裹体破裂除去），并除去黄铁矿表面

吸附的Ｈｅ和Ａｒ；④本次测试成果数据显示，对同一
样品而言，不同压碎序次的 ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）、
ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）比值在误差范围内基本一致，这也
说明测试样品中基本不存在次生包裹体。因此在沙

洲铀成矿后流体活动对流体包裹体中的稀有气体初

始组成影响可忽略不计。

综上所述，无论是扩散丢失，后生叠加、成矿后

流体活动，还是同位素分馏等各种后生过程，对相山

沙洲矿床黄铁矿样品流体包裹体中的 Ｈｅ、Ａｒ初始
同位素组成影响均可忽略不计，表３中分析数据可
代表相山铀成矿流体的初始Ｈｅ、Ａｒ同位素组成。
４２２　稀有气体来源

据Ｂｕｒｎａｒｄ等（１９９９）研究认为成矿热液流体中
的稀有气体可能有三种来源，即：大气或大气饱和水

（ＡＳＷ）、地幔流体及壳源流体。
（１）大气或大气饱和水：由于大气中的 Ｖ（Ｈｅ）

含量很低，约为５１８×１０－６，相对于地壳流体中 Ｈｅ
的丰度和同位素组成，其影响可忽略不计（Ｔｕｒｎｅｒｅｔ
ａｌ．，１９９３）；在一定温度压力条件下，大气饱和水与
大气处于动态平衡，两者具有相似的同位素组成：

ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）＝１３９９×１０－６ ＝１Ｒａ，ｎ（４０Ａｒ）／
ｎ（３６Ａｒ）＝２９５５，ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）＝５×１０－８，
ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）＝３６×１０－２。对大多数来源于天
水或海水的地热流体而言，因含水层岩石中 Ｕ、Ｔｈ
等放射性元素衰变所产生的放射性成因４Ｈｅ扩散进
入流体中，从而使得其 ｎ（３Ｈｅ／４Ｈｅ）值低于大气值，
４Ｈｅ含量高于大气饱和水（Ｂｕｒｎａｒｄｅｔａｌ．，１９９９）。对
于 Ａｒ而言，因其在矿物中的封闭温度较高
（２５０℃），放射性成因的 Ａｒ一般不会扩散进入到地
下流体中，从而使得流体通常具有大气Ａｒ的组成特
征。

（２）地幔流体：地球上３Ｈｅ主要集中在地球内
部，地幔中氦有三种可能源区（Ｓｉｍｍｏｎｓｅｔａｌ．，
１９８７），分别为：地幔柱型，ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值最高
达 ３２Ｒａ；洋中脊玄武岩型 （ＭＯＲＢ），ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）较稳定为８Ｒａ；岛弧型即岛弧深部和贝尼奥
夫带以上的地幔（包含俯冲作用带来的再循环物

质），因大洋板块俯冲携带的海洋沉积物吸附部分

大气来源的加入，使得其ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）（６Ｒａ）值
低于ＭＯＲＢ型。幔源成因的 Ａｒ以放射成因４０Ａｒ为
主，ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）＞４００００（Ｐｏｒｃｅｌｌｉｅｔａｌ．，１９９２）。

（３）壳源流体：由于地壳岩石含有 Ｕ、Ｔｈ、Ｋ放
射性衰变及锂中子反应产生的放射性成因地壳 Ｈｅ

和Ａｒ，在地壳岩石中循环的地下流体与地壳岩石平
衡，从而也具有相似的 Ｈｅ、Ａｒ同位素组成，其
ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）特征值为 ００１～００５Ｒａ（Ｓｔｕａｒｔｅｔ
ａｌ．，１９９５），ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）≥４５０００（Ｆｏｎｔｅｓｅｔａｌ．，
１９９１）。

图５相山铀矿田沙洲铀矿床黄铁矿流体
包裹体中Ｈｅ同位素组成演化图解

Ｆｉｇ．５Ｈｅｌｉｕｍｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｅｖｏｌｖｉｎｇｄｉａｇｒａｍ
ｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｉｎｐｙｒｉｔｅｓａｍｐｌｅｓｆｒｏｍｔｈｅ
Ｓｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

４３　沙洲铀矿床稀有气体源区
对沙洲铀矿床，我们通过采用计算 Ｆ４Ｈｅ值（定

义 Ｆ４Ｈｅ ＝ ［ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）样品 ］／［ｎ（
４Ｈｅ）／

ｎ（３６Ａｒ）大气］的方法计算其成矿流体中大气 Ｈｅ的贡
献程度可知：其黄铁矿样品中的 Ｆ４Ｈｅ值为 ５４８～
１２９９７（表３），表明成矿流体中４Ｈｅ的含量高出大气
中的５４８倍以上，是大气饱和水（Ｆ４Ｈｅ＝０１８～
０２８）的１９００倍以上。这就意味着即使是有大气
Ｈｅ加入到成矿流体中，其影响也可基本忽略不计，
故沙洲铀矿床成矿流体中的 Ｈｅ只能有两个可能的
源区，即地幔流体和地壳流体。在 ｎ（４Ｈｅ）—
ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）比值图解（图４）、Ｈｅ同位素组成演
化图解（图 ５）以及ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）— ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）图上（图６），沙洲铀矿床成矿流体 Ｈｅ同位
素组成的投点全部位于地幔氦与地壳氦之间，并倾

向于地幔氦一侧，ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值在１０－５～１０－７

之间，显示出成矿流体中 Ｈｅ组成具有壳幔混合的
特点。此外，从图 ７中可知，在ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）—
ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）区间中，流体包裹体的 Ｈｅ—Ａｒ同
位素组成具有一定线性相关性，即整个区间内，总体
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趋势表现为正相关，表明成矿流体的 Ｈｅ—Ａｒ同位
素组成是较低ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ），与大气ｎ（４０Ａｒ）／
ｎ（３６Ａｒ）值近似的地壳流体和高ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ），高
ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）的地幔流体两端元的不同比例混
合产物。

图６相山铀矿田沙洲铀矿床黄铁矿流体包裹体
ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）— ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）图
Ｆｉｇ．６ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）— ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）
ｐｌｏｔｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｉｎｐｙｒｉｔｅｓａｍｐｌｅｓｆｒｏｍｔｈｅ
Ｓｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

图７相山铀矿田沙洲铀矿床黄铁矿流体包裹体
ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）—ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）图

Ｆｉｇ．７ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）—ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）
ｐｌｏｔｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｉｎｐｙｒｉｔｅｓａｍｐｌｅｓｆｒｏｍｔｈｅ
Ｓｈａｚｈｏｕｕｒａｎｉｕｍｄｅｐｏｓｉｔ，Ｘｉａｎｇｓｈａｎｏｒｅｆｉｅｌｄ

４３１　地壳流体端元
由于地壳岩石含有高含量放射性成因的４Ｈｅ、

４０Ａｒ，大气饱和水在地壳岩石中循环的过程中，流体
中不可避免的会有放射成因４Ｈｅ、４０Ａｒ的扩散叠加，
但对于非放射性成因的３Ｈｅ、３６Ａｒ而言，大气饱和水
中的ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）比值保持不变。基于此，我们

在ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）—ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）图中采用最
小二乘法进行拟合（图 ７）：在拟合直线中，当
ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）＝５×１０－８（大气饱和水特征值）
时，样 品 流 体 包 裹 体 中 的 ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）为
１７２２６，与典型大气饱和水特征值（３６×１０－２）相
比，差异高达４７８５倍。这说明成矿流体中的地壳流
体端元部分在获取地壳放射成因稀有气体的过程

中，获得了较多的４Ｈｅ（相对于４０Ａｒ而言）。已有研究
表明，现代地下水ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（４Ｈｅ）的降低，是地下
水从流经岩石中优先（相对于４０Ａｒ）获取４Ｈｅ的结果
（Ｔｏｒｇｅｒｓｅｎｅｔａｌ．，１９８９）；对于大多数矿物而言，对
Ａｒ的封闭温度（＞２５０℃）高于对 Ｈｅ的封闭温度
（一般＜２００℃），２５０℃时，绝大多数矿物均能保留
大量的Ａｒ（ＬｉｐｐｏｌｔａｎｄＷｅｉｇｅｌ，１９８８）。相山沙洲铀
矿床成矿流体地壳流体端元中ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）值
明显高于正常壳源流体的ｎ（４Ｈｅ）／ｎ（３６Ａｒ）比值的
事实，表明在该地壳流体端元地壳浅层循环过程中，

地壳岩石中的 Ｈｅ明显优先扩散进入流体中，该流
体只可能是一种低温（＜２５０℃）改造流体。

据表 ２，样品中ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）为 ３０３～３２６，
略高于大气中ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值（２９５５），考虑到
测试结果理论上必然受到后期流体包裹体及测试过

程中大气氩混入的影响，成矿流体实际ｎ（４０Ａｒ）／
ｎ（３６Ａｒ）必然高于测量值，说明成矿流体中必有壳源
或幔源放射性成因４０Ａｒ的参与。采用 Ｋｅｎｄｒｉｃｋ等
（２００１）提出的计算公式：

４０Ａｒ ＝
［ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）］样品 －２９５５
［ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）］样品

×１００％

测试样品中放射性成因的４０Ａｒ含量可以量化如下：
样品中放射性成因的４０Ａｒ的最低含量为１３５０％～
１１２３４％，平均为６７４２％，大气４０Ａｒ的最高贡献为
８８７６６％～９８６５０％，平均为９３２５８％。鉴于前述
Ａｒ在矿物中的封闭温度较高，浅层地下水中几乎不
含放射性成因的Ａｒ，我们可以推断成矿流体中放射
性成因的４０Ａｒ应当是来自幔源放射性成因，这也表
明沙洲铀矿成矿流体主要是地壳流体与地幔流体混

合产物。

４３２　地幔流体端元
由表 １可知，相山铀成矿流体的ｎ（３Ｈｅ）／

ｎ（４Ｈｅ）值（０１９３～２９４８Ｒａ）明显高于地壳特征值
（００１～００５Ｒａ），而趋近于地幔特征值［ｎ（３Ｈｅ）／
ｎ（４Ｈｅ）＝６～９Ｒａ］。Ｂａｌｌｅｎｔｉｎｅ等（２００２）认为流体
中ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）比值 ＞０１Ｒａ就意味着成矿流
体中含幔源流体；结合ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）—４Ｈｅ图解

２３６ 地　质　论　评 ２０１４年



（图４），样品数据投点均靠近地幔端元，表明至少部
分地幔流体参与了相山铀成矿过程。

虽然ＸｕＳｈｅｎｇ等（１９９５）研究认为放射成因 Ａｒ
和地幔 Ａｒ均具有高ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）的特点，仅根
据较高的ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值无法区分究竟是放射
成因Ａｒ还是地幔Ａｒ。但流体中同时具有高含量的
３Ｈｅ和高ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）比值则是幔源稀有气体组
成的独有特点（胡瑞忠等，１９９７）。根据壳—幔二元
混合模式，成矿流体 Ｈｅ组成中地壳、地幔 Ｈｅ比例
可根据下式计算得出（Ｋｅｎｄｒｉｃｋｅｔａｌ．，２００１）：

Ｈｅ地幔 ＝
Ｒ－Ｒｃ
Ｒｍ－Ｒｃ

×１００％

其中：Ｒｍ：地幔组成（８Ｒａ），Ｒｃ：地壳组成（００１～
００５Ｒａ），Ｒ：样品实测值。结果表明：相山铀成矿流
体 Ｈｅ组成中地幔 Ｈｅ约为 ２％ ～４２％，平均为
１８％，揭示铀成矿流体是典型壳幔混合产物，幔源流
体对铀成矿过程具有重要影响。

５　结论

（１）沙洲铀矿方解石的δ１３ＣＶＰＤＢ和δ
１８ＯＶＳＭＯＷ值

分别为 －３２‰ ～－７４‰，１７‰ ～１５２‰，成矿流
体中的Ｃ源自于地幔，流体发生ＣＯ２去气作用应是
导致相山铀矿田内方解石沉淀的主要机制。

（２）沙洲铀矿黄铁矿样品流体包裹体的
ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值为３０３～３２６，ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）值
为０１９３～２９４６Ｒａ，具壳幔混合特征；流体Ｈｅ组成
中地幔 Ｈｅ平均为 １８％，大气４０Ａｒ的平均贡献为
９３２５８％。壳源流体为具有ｎ（３Ｈｅ）／ｎ（４Ｈｅ）比值较
低，ｎ（４０Ａｒ）／ｎ（３６Ａｒ）值与大气近似特征的低温改造
流体。沙洲铀成矿流体中幔源流体应来自华南地区

白垩纪—古近纪地壳拉张期上涌的幔源流体。
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