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摘  要: 铀成矿主要受控于物质来源、迁移过程和沉淀机制。本文系统总结了铀的地球化学性质、迁移形式和沉淀机制

等方面的研究进展, 以期提高对铀成矿机理的认识, 促进找矿勘查与污染治理等领域的发展。铀的电子层结构决定了其

具有亲氧性、变价性及类质同象等地球化学行为。不同地质体中铀含量差异大, 酸性岩、碱性岩及富有机质、磷酸盐的

沉积岩中铀含量高。铀在岩浆体系中主要以 U(Ⅳ)和 U(Ⅴ)价出现, 其在熔体与热液间的分配系数低, 难以大量进入岩浆

热液。铀在流体体系中以 U(Ⅳ)和 U(Ⅵ)的形式存在, 其中 U(Ⅳ)常以 UCl4
0 的形式在高温还原性富 Cl 酸性卤水中进行迁

移; U(Ⅵ)则与羟基、碳酸根、硫酸根、磷酸根、氯离子、氟离子等形成铀酰络合物, 增强了其在流体中的迁移能力, 但

碳酸铀酰是否存在于还原性深源流体以及氟化铀酰是否能在流体中大量存在尚存争议。铀在表生环境以 U(Ⅵ)存在, 可与

有机酸形成络合物进行迁移。微生物的酸解、表面络合及分泌的铁载体等可将岩石中的铀活化分离。氧化还原反应是导

致铀沉淀的最重要机制之一, H2、CH4、CO、H2S、石墨、Fe(Ⅱ)和油气等都是有效的还原剂; 温度和 pH 值的变化对不同

热液流体中铀沉淀的影响不同; 铁氧化物、黏土矿物和黑色岩的吸附作用是表生环境中铀富集成矿的关键, 其强弱受 pH

值影响。铀成矿是各种机制相互关联、相互作用的结果, 研究具体成矿实例或成矿过程时需要全面分析才能得出较为准

确的结论。 
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0  引  言 

铀是我国重要的战略资源和核能原料, 在国防

和国民经济建设中具有重要地位。随着我国核电产

业的快速发展, 对铀的需求与日俱增, 亟需探明更

多的铀资源以保障经济的持续发展。 
国际原子能机构将全球铀矿床划分为 15 个类

型, 分别为侵入岩型、多金属铁氧化物角砾杂岩型、

火山岩型、交代岩型、变质岩型、不整合面型、塌

陷角砾岩筒型、砂岩型、石英卵石砾岩型、表生型、

褐煤型、碳酸盐岩型、磷块岩型和黑色页岩型(IAEA, 
2016)。虽然铀矿床的分类繁杂, 但其成矿主要受控

于物质来源、迁移过程和沉淀机制(凌洪飞 , 2011; 
Kyser, 2014; 李延河等, 2016; Gupta and Walther, 2020; 
Xia et al., 2020; 王鲲等, 2020)。一般认为矿床中的

铀主要有两个来源: 一来源于地幔或深部地壳, 有
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关矿床包括侵入岩型和火山岩型铀矿床等(Kyser et 
al., 2014; 李子颖等, 2014; 邬斌等, 2018); 二为早

期铀矿化、花岗岩或沉积岩中铀的再活化富集, 有
关矿床包括不整合面型、砂岩型、石英卵石砾岩型和

表生型铀矿床等(Frimmel et al., 2005; Chudasama et 
al.. 2018)。铀的迁移方式受温度、pH 值、氧逸度及

离子类型和数量的控制。岩浆体系中氧逸度低, 铀
主要以 U(Ⅳ)进行迁移(凌洪飞, 2011); 流体体系的

氧逸度高, 铀以 U(Ⅵ)的铀酰形式存在, 并与 OH−、

HPO4
2−、CO3

2−、Cl−、F−等形成各类铀酰络合物

(Langmuir, 1978)。中碱性高温热液流体中磷酸铀酰、

碳酸铀酰和氢氧化铀酰是铀的主要迁移形式(Kyser 
et al., 2014), 酸性卤水中氯化铀酰和氟化铀酰则是

主要迁移形式(Timofeev et al., 2018)。铀的沉淀受物

理化学条件的控制, 如岩浆体系中, 降温是导致铀

沉淀的主要因素(凌洪飞, 2011); 流体体系中, 铀沉

淀主要受控于氧化还原过程(李延河等, 2016)。 
本文总结了近年来铀的地球化学性质、迁移形

式和沉淀机制等方面的研究成果, 并对典型矿床中

铀的迁移沉淀过程进行分析, 以期提高对铀成矿机

理的认识, 促进找矿勘查和污染治理等领域的发展。 

1  铀的地球化学性质和分布 

铀位于周期表第ⅢB 族, 属于锕系元素, 原子

序数 92, 原子质量 238, 在自然界中有三种同位素

(234U、235U 和 238U), 其中 238U 含量最高, 为 99.3%。

铀原子的短半径为 1.4Å, 长半径为 1.65Å, 电子层

结构为 5f 36d17s2。其最外层、次外层和外数第三层

电子均可参与成键, 因此具有变价的特性。铀的电

子层结构特点决定了其具有下列地球化学行为:  
(1) 易失去电子形成隋性气体型稳定结构, 具有

亲氧元素性质, 自然界中形成氧化物及含氧酸盐, 不
以单质金属、硫化物、砷化物或碲化物等形式存在。 

(2) 铀的价态多变, 实验室中存在Ⅱ、Ⅲ、Ⅳ、

Ⅴ和Ⅵ价, 自然界中主要以 U(Ⅳ)和 U(Ⅵ)为主, U(Ⅵ)
的离子半径为 0.80 Å, U(Ⅳ)六配位和八配位的离子

半径分别为 0.97 Å 和 1.01 Å(凌洪飞, 2011)。U(Ⅵ)
在流体中的溶解度高, 是铀的主要迁移形式; U(Ⅳ)
在流体中的溶解度相对较低, 常存在于独立矿物(如
沥青铀矿和铀石)中。部分研究表明 U(Ⅴ)也可在自然

界中存在(Skomurski et al., 2011; Wander and Shuford, 
2012), 并形成稳定矿物, 如水碳酸钙铀矿(wyartite; 
Burns and Finch, 1999)。Li et al. (2015)研究我国南岭

地区贵东和诸广铀矿床, 发现沥青铀矿中存在 0 价

的金属铀, 并提出矿床中 U0、U4+和 U6+的比例可以

反映成矿深度及氧逸度。  
(3) U(Ⅳ)的离子半径较大, 很难进入常见造岩

矿物晶格, 但可以类质同象替代具有相近离子半径

的元素, 如 Th、Ce、Zr、Ti、Nb、Ta、Mo、W、Ca
和 REE 等。 

(4) U(Ⅵ)在水溶液中多呈铀酰(UO2
2+)形式存在, 

其离子半径大 , 易与部分阳离子和阴离子(团)结合

形成铀酰含氧酸盐。U(Ⅵ)可在低氧逸度条件下被还

原为 U(Ⅳ)或以 U(Ⅵ)络合物形式从流体中沉淀析出, 
其次也可以吸附在矿物或有机物表面。 

铀属于强不相容元素, 在地幔和地核中的含量很

低 , 主要分布在地壳中 , 地壳中铀的平均含量为

2.7×10−6(Rudnick and Gao, 2014), 与 As、Mo、W 和

Sn 等元素含量相当, 但比 Pb、Zn、Cu 和 Ni 等元素

低很多。铀在不同地质体中的含量分布差异大, 岩
浆岩中 , 铀的含量一般为 1×10−6~15×10−6, 酸性岩

中最高 , 基性岩中最低 ; 同一岩体中 , 晚结晶部分

较早结晶部分铀含量高。部分岩浆岩中铀含量非常

高 , 如碱性花岗岩铀含量为 10×10−6~200×10−6, 碳
酸 岩 为 50×10−6~500×10−6, 伟 晶 岩 为 10×10−6~ 
1000×10−6(Dahlkamp, 1991) 。沉积岩的铀含量为

1×10−6~4×10−6, 其含量高低取决于气候、风化、地

形起伏、水文、水化学以及源岩和宿主岩类型(余达

淦等, 2005)。沉积环境中, 铀可分为同生铀和后生铀, 
同生铀通常出现在海底磷灰石和黑色页岩中, 后生

铀出现在陆相碎屑沉积物中, 缺氧环境、富含有机

物、硫化物和磷酸盐的沉积相更有利于铀的富集

(Dahlkamp, 1991)。变质岩中的铀呈浸染状分布或被

活化富集 , 其含量取决于原岩的含铀性和变质程

度。低‒中级变质岩中的铀难以发生活化, 主要以层

状沉积在变质岩中; 高级变质作用会使铀原地活化

迁移 , 并集中到有利构造部位沉淀富集 (Ramdohr, 
1980)。海水中铀含量变化小, 平均为 3×10−6 g/L。

湖水中铀含量变化大, 与水源地的地理位置和气候

条件有关(Dahlkamp, 1991)。河水中的铀含量低, 平
均 1×10−6 g/L, 与河流蚀源区的含铀性及气候条件

有关(余达淦等, 2005)。地下水中的铀含量较地表水

高许多倍, 取决于地下水所流经岩石的铀含量。富

含溶解盐类如碳酸盐、氯化物、硫酸盐、硝酸盐和

磷酸盐的水体中铀含量高, 这类地下水主要产在干

旱半干旱地区, 部分情况下可形成卤水, 成为携带

铀的重要流体(余达淦等, 2005)。 
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2  铀的存在和迁移形式 

元素的存在和迁移形式是研究其成矿作用和

过程的关键环节。研究表明, U 在自然界的存在方

式主要有四种 : ①以离子状态 (UO2
2+和络离子 )吸

附在矿物和有机质的表面、裂隙面和解理面上, 主
要方式为静电吸附、氢键吸附和毛细管作用等

(Payne et al., 2004; Krepelova et al., 2006), 褐煤、高

岭石、蒙脱石、水云母、铁氧化物等都是强吸附剂; 
②以铀酰矿物沉淀 , 如柱铀矿 (UO2(OH)2·nH2O)、
黄 钙 铀 矿 (Ca(UO2)6O4(OH)6·8H2O) 、 硅 钙 铀 矿

(Ca(UO2)2[SiO3OH]2·5H2O)等; ③以 U(Ⅳ)独立矿物

存在, 如沥青铀矿、晶质铀矿等; ④类质同象进入矿

物晶格, 如锆石、独居石、磷灰石、褐帘石等。 
本节主要介绍铀在岩浆体系、流体体系和表生

环境中的存在方式和迁移过程, 对应内生和外生铀

矿床成矿作用。 
2.1  岩浆体系 

岩浆体系中, U 主要以 U(Ⅳ)和 U(Ⅵ)出现。U(Ⅵ)
稳定存在所需的氧逸度要高于缓冲剂磁铁矿‒赤铁

矿(MH)的氧逸度, 岩浆的氧逸度一般达不到 MH 的

氧逸度 , 因此岩浆中 U(Ⅵ )的含量极少 (凌洪飞 , 
2011), 但该条件下, U(Ⅳ)可氧化为 U(Ⅴ), U(Ⅵ)也
可还原为 U(Ⅴ), 且 U(Ⅴ)能够稳定存在(Skomurski 
et al., 2011; Roberts et al., 2017; Tsarev et al., 2017)。 

U(Ⅳ)的离子半径较大, 难以进入一般造岩矿物

晶格, 矿物‒熔体分配系数小于 0.1(Henderson, 1982)。
在岩浆作用早期, 铀的浓度过低, 很难形成铀的独

立矿物, 也很少形成类质同象矿物; 在岩浆作用晚

期, 铀与 Th、REE 和 Ca 等组成少量类质同象矿物

(Keppler and Wyllie, 1990); 当残余岩浆中的铀达到

一定浓度时, 铀才作为独立矿物(如晶质铀矿、铀方

钍矿、铀石、铀钍矿)或在黑云母等造岩矿物中以矿

物包裹体形式出现 , 并且形成较多的含铀副矿物 , 
如锆石、榍石、磷酸盐矿物、钛锆钍矿、黑稀金矿、

烧绿石等 (凌洪飞 , 2011)。U(Ⅳ )可类质同象替代

REE(Ⅲ), 而 U(Ⅴ)和 U(Ⅵ)则难以进入矿物晶格, 因
此可以通过富稀土矿物中铀的含量来判断矿物结晶

时的氧化还原条件(U 含量高偏还原, U 含量低偏氧

化; Hsieh et al., 2008; Hazen et al., 2009)。除了以独

立矿物和类质同象混入物存在外, 铀还以离子状态

分布在矿物的结晶水、流体包裹体和粒间溶液中 , 
或以吸附状态存在蚀变矿物、黏土矿物的表面、解

理缝、粒间和裂隙之中。 
铀在硅酸盐熔体中的溶解度随酸性程度和钾、

钠、卤素含量的升高而升高(Keppler and Wyllie, 1990)。
可能是由于(Na+K)/Al 值和温度的升高使硅酸盐熔

体中的 Si-Al 四面体链断裂, 熔体解聚增强, 从而使

铀的溶解度升高(Peiffert and Cuney, 1996)。升高氧

逸度或增加 CO2、Cl 的含量不会对铀在熔体中的溶

解度有太大影响; 但增加 F 含量会使 F 与 Al 反应形

成 AlF6
3−, Si-Al 四面体链断裂, 使铀的溶解度提高

10~100 倍(Manning, 1981)。U(Ⅳ)在熔体与热液间的

分配系数很低, 无法大量进入流体相, Keppler and 
Wyllie (1990)实验表明, 当流体中 F 含量增加时, 分
配系数明显提高, 但最高不超过 0.5, 说明大部分 U
仍存在岩浆中。 

目前发现的与岩浆岩相关的铀矿床并不多, 主
要产于白岗岩、伟晶岩、花岗岩、碱性岩和碳酸岩

中。典型的矿床包括纳米比亚的 Rossing 铀矿床、

格陵兰的 Ilimaussaq 铀矿床、美国的 Bokan Mountain
铀矿床、南非的 Palabora 铀矿床及我国的红石泉和

赛马铀矿床(Kyser et al., 2014; 邬斌等, 2018)。这类

矿床的铀品位较低 , 产量约占世界铀产量的 4% 
(Kyser et al., 2014)。纳米比亚 Rossing 铀矿床为典型

的由富铀沉积岩部分熔融形成的矿床 (Nex et al., 
2001), 矿体为侵入中元古代变质地体中的白岗岩脉, 
铀矿物主要为富钍晶质铀矿及少量的铌钛铀矿和钍

钛铀矿 , 矿石品位低 , 平均 300×10−6, 总储量达

142000 t(Kyser et al., 2014)。格陵兰 Ilimaussaq 碱性

杂岩体主要由辉石正长岩、霞石正长岩和富碱酸性

岩组成, 其中霞石正长岩形成于两个阶段, 第一阶

段形成富含方钠石和异性石的流霞正长岩, 第二阶

段形成富含 Zr、U、REE 等的暗色异性霞石正长岩

(Sørensen et al., 2011), 并形成铀矿床。矿床中 U 和

Th 主要富集于 Naujakasite(Na6(Fe, Mn)Al4Si8O26)、
菱黑稀土矿(CeNaMn(Si3O9))、独居石、氟盐(NaF)
及磷钇铈镧矿中 , 矿石品位低 , 平均 150×10−6, 总
储量可达 600000 t(Sørensen et al., 2011)。 
2.2  流体体系 

本节所述流体体系包括岩浆流体、变质流体、

大气降水、河流、湖泊、地下水等流体。流体是铀

的重要迁移介质, 绝大多数铀矿床都与流体相关。 
铀在流体中可以 U(Ⅳ)和 U(Ⅵ)形式存在。U(Ⅳ)

具有强酸性, 只在极低 pH(<2)条件下可溶(Langmuir, 
1978)。Timofeev et al. (2018)研究发现, 在高温还原

性富 Cl 酸性卤水中, U 可以 UCl4
0 形式稳定存在, 因
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此流体中 U(Ⅳ)也具有一定的迁移能力。但铀在流体

中主要以 U(Ⅵ)的铀酰离子(UO2
2+)形式存在, 可与

硫酸盐、亚硫酸盐、磷酸盐、碳酸盐、硅酸盐、钼

酸盐、硝酸盐和过氧化物等形成稳定络合物, 影响

铀在流体中的溶解度和迁移沉淀。流体中最常见的

铀酰络合物包括铀酰氢氧络合物、碳酸铀酰、硫酸

铀酰、磷酸铀酰和铀的卤化物。 
2.2.1  铀酰氢氧络合物 

当 U(Ⅵ)与水接触时便会发生反应, 在没有磷

酸盐或硅酸盐的环境下, 会形成各种自形或它形的

铀酰氢氧化物 , 如柱铀矿 ((UO2)8O2(OH)12·12H2O)
和变柱铀矿((UO2)4O(OH)6·5H2O)(Finch and Ewing, 
1992)。当有 Ca 和 K 加入后形成稳定的深黄铀矿

(Ca(UO2)6O4(OH)6·8H2O) 和 黄 钾 铀 矿 (K2(UO2)6O4 

(OH)6·7H2O)(Sandino and Grambow, 1994)。 
纯水的酸性环境中 (pH<3), 铀的主要存在形

式为 UO2
2+, 其占比随 pH 值增高迅速降低(图 1a)。

以温度 25 ℃、铀浓度 10−4 mol/L、离子强度为

0.01 mol/L 的流体为例 , 中酸性环境中 (3<pH<6), 
铀酰离子向单配位和多配位氢氧络合离子转变, 形
成 UO2OH+、UO2(OH)2

0、(UO2)2(OH)2
2+、(UO2)3(OH)5

+

和(UO2)4(OH)7
+, 其中(UO2)3(OH)5

+在 pH=5~6 范围内

优势明显(图 1a); 中性环境中(6<pH<8), UO2(OH)2
0

和 (UO2)3(OH)5
+ 为 优 势 种 , 此 外 还 形 成

(UO2)3(OH)8
2−和 (UO2)2(OH)3

− (图 1a); 碱性环境中

(pH>8), 铀 酰 氢 氧 络 合 物 普 遍 带 负 电 荷 , 包 括

(UO2)3(OH)8
2−、(UO2)2(OH)3

−和(UO2)2(OH)10
4− (pH>11 时

出现), 其中(UO2)3(OH)8
2−为优势种(图 1a; Panias, 

2004)。当流体中铀浓度和离子强度改变时 , 不同

pH 条件下铀酰氢氧络合物稳定范围和所占比例会

发生改变 , 如铀浓度为 10−5 mol/L, 离子强度为

0.01 mol/L 时, 中性环境下(6<pH<8)UO2(OH)2
0 为优

势种, (UO2)3(OH)5
+比例降低, 铀浓度为 10−4 mol/L, 

离子强度为 0.31 mol/L 时, (UO2)3(OH)5
+的稳定范围

缩小 , 而 UO2(OH)2
0 和 (UO2)3(OH)8

2−的范围扩大

(Panias, 2004)。虽然温度、铀浓度和离子强度等都

会影响铀酰氢氧络合物的稳定范围, 但铀酰氢氧络

合物的类型基本保持不变(Guillaumont et al., 2003; 
Panias, 2004; Götz et al., 2010)。 

成矿流体中, 由于 Cl、F、P 和 CO2 的存在, 铀酰

氢氧络合物所占比例低, 但在高温下, 由于其他铀酰

络合物的分解, 铀酰氢氧络合物成为重要的迁移形式

(图 2; Nguyen-Trung et al., 2000; Götz et al., 2010)。 
2.2.2  碳酸铀酰 

部分流体中通常会含有大量 CO2, 铀可以碳酸

铀酰络合物的形式进行迁移。碳酸铀酰离子的稳定

性高, 在一些还原性热液中能同 S2−、Fe2+等共存而

不发生沉淀。 
在温度 25 ℃、铀浓度 10−4 mol/L、碳总量

600 mg/L、离子强度 0.31 mol/L 的 U-H2O-CO2 氧化

流体中, pH<3 时, 铀的主要存在形式为 UO2
2+。随 pH

值升高, 碳酸铀酰逐渐变为优势种: pH=4.5~5.5 时, 
(UO2)2(OH)3

0 占主要地位; pH=5.5~6.5 时, UO2(CO3)2
2−

是主要存在形式; pH>7 时, CO3
2−的溶解度急剧增加, 

铀几乎全部以 UO2(CO3)3
4−形式存在(图 1b, Panias, 

2004)。与铀酰氢氧络合物类似, 温度、铀浓度、CO2

含量及离子强度等都会影响碳酸铀酰的稳定范围及

所占比例, 但碳酸铀酰类型基本保持不变(Langmuir, 
1978; Panias, 2004; Tournassat et al., 2018)。Götz et al. 
(2010)发现低温下, UO2(CO3)2

2−和 UO2(CO3)3
4−是主

要存在形式, 高温下, CO2 溶解度降低, 抑制了高配

位碳酸铀酰络合物的形成(图 2)。 

 
图 1  25 ℃时, 纯水(a, ∑U=10−4 mol, 离子强度=0.01 mol/L)和含 CO2 流体(b, ∑U=10−4 mol, Ctotal=600 mg/L, 离子强度

=0.31 mol/L)中铀酰络合物在不同 pH 值下的相对含量图(据 Panias, 2004 修改) 
Fig.1  Relative concentration of uranyl complexes vs. pH at 25 ℃ for fluids of pure water (a, ∑U=10−4 mol, ionic strength=   

0.01 mol/L) and CO2-bearing water (b, ∑U=10−4 mol, Ctotal=600 mg/L, ionic strength=0.31 mol/L)  
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(a) 流体成分为∑U=10−8 mol、∑F=0.3×10−6、∑Cl=10−5、∑SO4=10−4、∑PO4=10−7、∑SiO2=3×10−4 和 PCO2=10−2.5 atm; (b) 流体成分为∑U=10−8 mol、      
∑F =10−5、NaCl=1 mol、∑SO4=10−3、∑PO4 =10−7 和 PCO2=1 atm; (c) 流体成分为∑U=10−8 mol、∑F=10−4、NaCl=1 mol、∑SO4=10−3、∑PO4=10−6

和 PCO2=1 atm; (d) 流体成分为∑U=10−8 mol、∑F=10−5、NaCl=1 mol、∑SO4=10−3、∑PO4=10−5 和 PCO2=10 atm。 

图 2  25 ℃ (a)、100 ℃ (b)、200 ℃ (c)和 300 ℃ (d)下, 流体中铀酰络合物在不同 pH 值下的相对含量(据 Kyser, 2014) 
Fig.2  Relative concentration of uranyl complexes vs. pH at 25 ℃ (a), 100 ℃ (b), 200 ℃ (c) and 300 ℃ (d)  

 
许多学者研究了富碳酸盐流体提取土壤 /矿石

中铀的过程和能力, 如 Zhou and Gu (2005)研究发现, 
碳酸盐提取土壤中的铀可分为 3 个同时或独立的过

程: ①U(Ⅵ)磷酸盐和其他矿物相的溶解; ②有氧条

件下 U(Ⅳ)的氧化络合; ③高 pH 条件下 U(Ⅵ)-有机

物络合物的分解。少量碳酸盐/碳酸氢盐的存在会使

土壤中 U(Ⅵ)的溶解和迁移速率大大增加。U(Ⅵ)的
溶解比例随碳酸盐浓度的增加而增加, pH 值越高, 
碳酸盐溶解的铀越多。有氧条件下从土壤中提取的

U(Ⅵ)比在无氧条件下的多, 表明土壤中少量的铀以

U(Ⅳ)形式存在。Avasarala et al. (2019)研究利用富碳

酸盐流体提取矿石中铀的过程 , 发现矿石与含

100%空气饱和溶解氧的水反应, U 浓度达 200 μg/L, 
与 pH=7.5 和 100%空气饱和溶解氧的 0.01 mol/L 
NaHCO3 溶液反应 , U 浓度可达 25000 μg/L, 与

6%NaOCl+0.01 mol/L NaHCO3 反应, 最初的 U 浓度

达 8000 μg/L, 但随后降低 , 可能是因为高浓度的

HOCl 和 OCl−抑制了碳酸氢盐的分解, 导致碳酸盐浓

度降低, 碳酸铀酰分解。上述实验表明碳酸铀酰可以

大大增强铀的溶解度, 对铀的迁移具有重要意义。 
热力学数据表明碳酸盐与 U(Ⅳ)的结合能力弱, 

在还原条件下不会增强 UO2 的溶解。但实验发现

CO3
2−的存在的确增强了 UO2的溶解(Ulrich et al., 2009), 

可能的解释为, 碳酸盐是光化离子的强络合剂, 一
旦 U(Ⅳ)氧化为 U(Ⅵ), 碳酸盐可以加速 U(Ⅵ)从
UO2+x 表面脱离, 从而促进 U(Ⅳ)氧化, 碳酸盐并没

有改变 UO2 的固有氧化动力(因为它不是氧化剂), 而
是影响了 U(Ⅳ)的氧化物从 UO2+x 表面的脱离速率。 

不同学者对碳酸铀酰是否作为深源还原性流体

中铀的主要迁移形式存在不同认识。胡瑞忠和金景

福(1990)认为成矿源岩和矿床中的铀主要以 U(Ⅳ)存
在, 但热液中的铀则以 U(Ⅵ)迁移。要实现铀自深部

较还原环境中氧化转入热液, 然后在近地表相对浅

部较氧化环境还原沉淀, 需要存在与富铀岩石相互

作用的富 CO2 热液。在热液后期演化过程中流体外

压降低、CO2 去气以及温度和 pH 值的降低等, 导致

UO2(CO3)2
2−(或 UO2(CO3)4

3−)分解成 UO2
2+。中低温

条件下 UO2 可以在较还原环境氧化成 UO2(CO3)2
2−, 

而 UO2
2+则可在较氧化环境还原成 UO2, 形成沥青

铀矿(胡瑞忠等, 2019)。有的学者则认为, 深部还原

环境下, 铀不以碳酸络合物, 而以羰基络合物的形

式进行迁移, 理由是: ①部分铀矿床的流体包裹体

中无 CO2, 且随成矿深度增加, 包裹体中 CO2 含量

减少(石少华等, 2010; 田建吉等, 2010), 因此还原
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环境中碳可能以羰基或 CO 形式存在, 铀的沉淀与

羰基氧化为 CO2 有关; ②一些矿床中成矿流体流经

路线上未发现与沥青铀矿、方解石共生的氧化现象

(李子颖 , 2010); ③深部流体呈氧化性的证据不足, 
铀可能以低价态进行迁移(Tartese et al., 2013)。由此

可见, 虽然碳酸铀酰在氧化性流体中普遍存在并可

大大增强 U 的溶解度, 但是其在深源流体中铀的迁

移和沉淀中的具体作用尚需更多研究。 
2.2.3  铀的卤化物 

软硬酸碱理论认为, U 属于硬酸, F 属于硬碱, 
两者可形成稳定的络合物(pH<6; Grenthe et al., 2008)。
富 F 的还原性流体中, 当温度低时, UF4

0是主要存在

形式, 随温度增高, HF 解离度下降, 氟离子含量快

速降低, 导致 UF4
0 分解(Langmuir, 1978; Guillaumont 

et al., 2003); 氧化性流体中, 低温下, UO2F2
0、UO2F+

和 UO2F3
−是主要存在形式, 随温度升高, 氟化铀酰

络合物变得不稳定(Guillaumont et al., 2003; Bastrakov 
et al., 2010)。 

铀与萤石经常共生产出, 因此热液中铀可能以

氟化铀酰络合物形式迁移(Jiang et al., 2006), 且富 F
流体有助于从围岩和矿物中提取铀(McGloin et al., 
2016)。但 Xing et al. (2018)研究表明, 氟仅在相对低

温下才能与铀络合, 高温下便会分解, 此时铀酰氢

氧络合物是主要的迁移方式(图 2d), 其次氟矿物(如
萤石)在热液中的溶解度低, 易发生沉淀, 导致流体

中的 F−很少, 不能大量携带铀。氟和铀的共生可能

只是由于萤石与铀矿物的共沉淀形成, 而非氟化铀

酰的分解导致, F和 U的相关性主要反映源区两者共

存 , 而非流体运移过程中形成氟铀络合物(Xing et 
al., 2018)。 

氯是自然界中最常见金属元素的配位体之一 , 
各类铀矿床成矿流体中的 NaCl 浓度都很高, 部分可

达 9 mol/L(Derome et al., 2005)。Richard et al. (2011)
研究发现 H2O-NaCl 体系中 U(Ⅵ)的溶解度与 pH 值

及盐度有关, 即 pH155 ℃=4.5~6.8 时, U(Ⅵ)的溶解度

为 10−7~10−5 mol/L, pH155 ℃=2 时, U(Ⅵ)的溶解度升高

为 10－1 mol/L; NaCl 浓度低于 4.4 mol/L 时, U(Ⅵ)的溶

解度不随盐度变化而变化, NaCl 浓度高于 4.4 mol/L, 
且 pH155 ℃低于 4.3 时, U(Ⅵ)的溶解度比低盐度的低 
2 个数量级, 可能形成了铀酸钠。Migdisov et al. (2018)
研究表明, 富 Cl 热液环境中, U 主要以 UO2

2+、UO2Cl+

和 UO2Cl2 的形式存在; 25 ℃时, Cl−与铀酰离子的亲

和力低, 所有浓度的 NaCl 溶液中 UO2
2+均占主要地

位, 100 ℃时的络合物类型与 25 ℃相似; 200 ℃时, 

UO2Cl+占主要地位, 300 ℃时, UO2Cl2
0 则占主要地

位; 在高于 250 ℃的所有温度下, UO2Cl2
0 是优势种, 

可广泛存在热液流体中; 在高温和高 Cl−条件下可

形成 UO2Cl3
−, 但没有发现更高配体氯化铀酰络合

物存在的证据。还原性流体中 U 可以 UCl4
0 形式存

在并迁移(Timofeev et al., 2018), 降温或 pH 升高导

致 U-Cl 失稳使 U 发生沉淀, 而流体氧逸度则保持恒

定(Yu et al., 2019)。虽然 U-Cl 络合物在水溶液中的

含量很低(Guillaumont et al., 2003), 但卤水中超高

的 Cl 浓度会使 U-Cl 络合物成为 U 的重要迁移形式

(Migdisov et al., 2018)。 
2.2.4  硫酸铀酰 

热液中硫酸铀酰稳定性差, 形成硫酸铀酰的条

件是高 SO4
2−、低 pH(pH<5)及高氧逸度(图 2), 硫酸

铀酰的主要存在形式为 UO2SO4
0 和 UO2(SO4)2

2− 
(Tian and Rao, 2009)。研究表明, 250 ℃时硫酸铀酰

可稳定存在, 温度高于 150 ℃时, UO2SO4
0更加稳定, 

而 UO2(SO4)2
2−在温度高于 25 ℃的流体中稳定性较低; 

在 高 Cl(10%~20%NaCleqv) 、 低 硫 酸 盐 (100×10−6~ 
5000×10−6)的流体(100~300 ℃)中, 硫酸铀酰均较氯

化铀酰占比高(pH 极低条件除外, 图 2c, Kalintsev et 
al., 2019)。以上研究表明硫酸铀酰络合物在部分热

液成矿体系中对铀的运移起重要作用, 但由于硫酸

铀酰与磷酸铀酰及氟化铀酰稳定存在的 pH 值接近, 
经常被替代, 因此在富 P 或富 F 热液中硫酸铀酰可

能不是铀的主要存在形式(Kyser, 2014)。 
2.2.5  磷酸铀酰 

磷酸铀酰络合物形成于 pH=4~7.5 的氧化性流

体中, 主要存在形式为 UO2(HPO4)、UO2(HPO4)2
2−、

UO2(H2PO4)+、UO2(H2PO4)2 和 UO2(H2PO4)3
−, 更高

和更低 pH 条件下会分别被碳酸铀酰和氟化铀酰所

取代(Bastrakov et al., 2010)。温度变化不会对磷酸铀

酰的稳定性产生太大影响, 富 P 流体中, 低中高温

都有磷酸铀酰络合物的存在(图 2; Kyser, 2014)。 
研究表明, UO2

2+可与磷在很大酸碱度范围内形

成高度不溶的磷酸盐矿物, 目前已发现 40 多种铀酰

磷酸盐矿物, 如 Ca(UO2)2(PO4)2、H2(UO2)2(PO4)2、

Mg(UO2)2(PO4)2、Na2(UO2)PO4·xH2O 和 K2(UO2)2(PO4)2

等(Beazley et al., 2011)。 
2.3  表生环境 

表生环境与热液环境具有明显不同的特征, 主
要表现为 : ①温度低 , 具有昼夜和季节变化 ; ②处

于大气游离氧和二氧化碳的环境; ③存在不同酸碱

度的流体; ④含大量生物和有机质(余达淦等, 2005)。
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表生环境中, 铀主要通过岩石和矿物的破坏和分解

从岩石和矿物中分离和释放出来。铀从各种矿物释

放出来的难易程度不一, 一般从易到难为: 氧化物>
硅酸盐>硫化物和碳酸盐(余达淦等, 2005)。在风化

壳和土壤的形成过程中, 沥青铀矿、铀石、铀钍矿、

褐帘石等矿物中的 U(Ⅳ)会被氧化形成高溶的 UO2
2+, 

一部分铀聚集在黏土矿物中 , 如伊利石 , 蒙脱石 , 
多水高岭石等, 而土壤中的有机质, 特别是植物死

亡后形成的腐殖质, 对铀的吸附和聚集起着重大作

用(Dahlkamp, 1991; Spirakis, 1996); 一部分则同其

他元素一起进入各种表生流体。 
表生流体可以溶解围岩中的硫酸根、碳酸根、

卤族元素等, 并在裂隙系统中循环萃取铀。当富铀

的高氧逸度热液到达较为还原的环境时, 发生沉淀

而形成铀矿床, 导致许多铀矿床的成岩成矿存在时

间差(华仁民, 2005; 王鲲等, 2020)。铀在表生流体中

具有较强的迁移能力, 除碳酸铀酰、硫酸铀酰和铀

酰氢氧络合物等, 铀酰有机酸络合物和生物作用也

对铀的迁移有重要影响(宋昊等, 2014)。如向伟东等

(2000)认为有机质在氧化带被氧化破坏 , 形成可溶

性的铀酰有机酸络合物进入地下水, 砂岩型铀矿石

中的铀与有机质主要以腐殖酸吸附或腐殖酸盐形式

存在 ; 孙庆津等(2007)提出芳香有机酸在弱酸到弱

碱性条件下很容易和铀酰根离子形成络合物并进行

迁移, 使铀发生富集。 
研究表明, 水溶液中的 U(Ⅵ)可通过离子交换、

络合或范德华力等作用与有机酸结合形成络合物

(Yang et al., 2012, 2013), 如羧酸根(乙酸根、柠檬酸

等)可以单齿或双齿配位体的方式与铀酰形成络合物, 
羧酸根的去质子化会促进与铀酰的结合能力。当溶液

中存在有机酸时, 铀的迁移能力取决于: ①U(Ⅵ)吸
附到土壤矿物和固体有机物表面的强弱; ②有机酸

中的疏水性分子和烷基碳含量; ③U(Ⅵ)-有机酸胶

体存在与否(Yang et al., 2012)。 
微生物也具有很强的从富铀岩石中提取分离铀

的能力 , 主要通过酸解和表面络合等过程来实现

(Xia et al., 2020)。酸解作用是指微生物代谢产生的

有机酸与质子化矿物表面结合, 削弱金属离子与矿

物晶格之间的化学键(Brantley, 2003), 从而使铀从

矿物内部迁出的能力加强。研究表明, 酸解作用是

pH<3 的环境中的主要反应过程, 但高 pH 值条件下, 
酸解作用迅速减弱(Abhilash et al., 2009, 2010)。有机

酸还可通过表面络合作用促进铀的溶解, 如柠檬酸

盐会与铀络合形成五元环和六元环(Wongfun et al., 

2014), 乳酸‒铀酰络合物可在 pH<3.5 时形成(Feldman 
et al., 1954)。除有机酸外, 微生物分泌的铁载体可能

是促进铀溶解的另一种机制 (Wolff-Boenisch and 
Traina, 2006; Kraemer et al., 2015), 研究表明, 痕量

的 铁载体 可以 使角闪 石中 的元素 (Al, Si) 迁 出

(Liermann et al., 2000), 从而促进铀的活化与迁移。

微生物还可通过其他机制(如氧化溶解)促进 U 的活

化, 但反应速率较慢(Wang et al., 2013)。 

3  铀的沉淀机制 

氧逸度、pH 值、压力、温度、围岩成分等物理

化学变化以及构造的开启程度等都会引起岩浆或热

液体系中铀沉淀。虽然影响因素很多, 但总体可分

为氧化还原反应、温度、化学组成改变及吸附作用。 
3.1  氧化还原反应 

岩浆中铀主要以 U(Ⅳ)和 U(Ⅴ)的形式存在(凌
洪飞, 2011), 还原反应不会导致铀的沉淀, 而氧化

则会增强铀的迁移能力。流体中的铀主要以 U(Ⅵ)
存在, U(Ⅵ)还原为 U(Ⅳ)是导致铀沉淀的最重要机

制之一(李延河等, 2016; Yu et al., 2019)。热力学模拟

表明, 氧逸度的降低会导致流体中的铀含量明显降

低(图 3a), 使铀开始沉淀的氧逸度均高于磁铁矿‒赤
铁矿氧逸度缓冲剂(Bastrakov et al., 2010)。 

铀的还原可通过生物和非生物过程进行。生物

过程主要通过还原细菌将铀还原 (Wilkins et al., 
2006), 有机质和细菌(如微乳球菌、腐败希瓦菌、地

杆菌等; Prakash et al., 2010)的代谢活动使硫酸盐还

原产生硫化氢, 进而形成金属硫化物, 硫化氢和硫

化物中的 Fe(Ⅱ)是良好还原剂, 有利于铀的还原和

沉淀。生物过程还原的 U(Ⅳ)并非总呈 UO2 出现, 其
会与磷酸基或羧酸基形成 CaU(PO4)2、U2O(PO4)2、

U2(PO4)(P3O10)等配合物(Bernier-Latmani et al., 2010), 
这类配合物结构简单, 容易被重新氧化迁移(Stylo et 
al., 2015)。非生物过程一般通过与流体中的还原剂

发生反应(Latta et al., 2012), 使 U(Ⅵ)还原沉淀, 有
效的还原剂包括还原性气体 H2、CH4、CO、H2S(Hu et 
al., 2008; 严冰等, 2014; 李延河等, 2016; Yu et al., 
2019)、石墨及从硫化物或黑云母的蚀变中释放出来

的 Fe(Ⅱ)(Dargent et al., 2015)。Dargent et al. (2015)
研究发现, H2、CH4 和石墨在酸性含氯流体中还原

U(Ⅵ )的效率很高 , Fe(Ⅱ )的效率低 , 升高温度和  
氢逸度可提高反应速率, 升高盐度或 pH 值则降低

反应速率, 任意温度和 Cl 浓度的流体中, H2 都是最
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有效的还原剂, 氢气和甲烷的还原效率比石墨高约

2 个数量级, Fe(Ⅱ)在 pH>3 的流体中的还原效率高, 
根据还原速率排序为 H2>CH4>>石墨。U(Ⅵ)还原的

反应式如下:  
UO2

2+
(aq)+C(s)+H2O(liq)=UO2(s)+CO(aq)+2H+

(aq) 
2UO2

2+
(aq)+C(s)+2H2O(liq)=2UO2(s)+CO2(aq)+4H+

(aq)
 

3UO2
2+

(aq)+CH4(aq)+H2O(liq)=3UO2(s)+CO(aq)+6H+
 (aq) 

4UO2
2+

(aq)+CH4(aq)+2H2O(liq)=4UO2(s)+CO2(aq)+8H+
 (aq) 

UO2
2+

(aq)+H2(aq)=UO2(s)+2H+
(aq) 

成矿流体的化学组成也会影响 U 的还原效率, 如
富 Ca 和 CO2 流体中, Ca-U-CO3

2−络合物的存在会降

低 U(Ⅵ)还原为 U(Ⅳ)的速率, 该过程是由动力学而

非热力学因素引起, 主要通过部分阻断 Fe(Ⅱ)在铀酰

络合物上的结合点位和电子转移而减缓 Fe(Ⅱ)对 U
的还原(Massey et al., 2014)。贫 Ca 富 CO2 流体中, 碳
酸铀酰可被 Fe(Ⅱ)还原, 形成晶质铀矿/沥青铀矿, 反
应方程为 UO2(CO3)3

4−
(aq)+2Fe2+

(aq)+6H2O(aq)=UO2(s)+ 
2Fe(OH)3(s)+3HCO3

−
(aq)+3H+

(aq)。 
油气与铀成矿具有密切联系, 多数学者认为油

气在铀成矿过程中主要起还原作用, 即油气一方面

消耗含铀层中的氧气, 造就较强的还原环境, 另一

方面参与铀成矿过程的氧化还原反应 , 加速铀还

原、沉淀、富集成矿的速度。蔡春芳等(2008)认为油

气中的硫酸盐还原菌或其他微生物在将油气厌氧氧

化时 , 同步将硫酸盐和 U(Ⅵ)还原 , 形成黄铁矿和

U(Ⅳ)。Mossman et al. (2005)研究发现, 早期地层中

有机质的大量堆积导致了铀的预富集, 当有机质生

成油气时会萃取围岩中的铀, 并将其搬运至构造圈

闭中富集成矿。 
综上可知, 热液中 U(Ⅵ)发生沉淀需要存在还

原障和充足的还原剂。李延河等(2016)总结了铀成矿

过程中 4 个重要的还原障: ①富含有机质和碳质的

地层; ②富含油气、煤成气的层位/部位; ③富含硫化

物、Fe2+等还原剂的层位及岩矿体; ④富含 H2、CH4、

CO 等还原剂和挥发分的基性岩。 
表生或近地表的高氧逸度环境下, 成矿流体在

氧化‒还原间的不断变化也会影响铀矿物的沉淀 , 
如张展适(2011)发现 , 与成矿有关的方解石中同时

存在 Fe(Ⅲ)和 Mn(Ⅱ), 表明铀沉淀时处于氧化‒还
原过渡的环境, 成矿流体在还原‒弱还原‒弱氧化间

变化有利于晶质铀矿和沥青铀矿的形成, 在弱氧化‒
氧化之间变化有利于硅钙铀矿和钙铀云母等的沉淀; 
姚莲英和仉宝聚 (2014)通过研究沥青铀矿的组成 , 
发现其核心部分是晶质铀矿, 外围则是一些微小的

雏晶变体 , 该结构可能是由于成矿流体氧化‒还原

交替性变化形成 ; 赵凤民(2017)发现自然界大多数

晶质铀矿/沥青铀矿中都含有 20%~51%的 U(Ⅵ), 认
为流体中的 U(Ⅵ)并非全都通过还原反应而发生沉

淀, 部分也可在氧化环境中沉淀成矿。 
3.2  温  度 

岩浆的降温减压过程会导致流体出溶及结晶分

异。铀在岩浆流体出溶过程中倾向保留在熔体中

(Keppler and Wyllie, 1990), 从而保证了其不会发生

大量流失。岩浆结晶分异过程中, 矿物会按熔点的

高低依次晶出, 最后结晶的熔体会位于 Q-Ab-Or 花

岗岩体系的最低共结点附近(吴福元等, 2017), 产出

硅铍钇矿、硅钛铈矿、氟碳铈矿、铯沸(榴)石、独居

石和磷灰石等特征矿物(朱金初等, 2002; Merino et 
al., 2013), U(Ⅳ)则可类质同象进入副矿物晶格。经

历高分异过程形成的花岗岩中的锆石具有较高的铀

和钍含量, 是重要的富铀矿物(吴福元等, 2017)。伍

皓等(2020)研究发现我国华南富铀花岗岩中锆石的

铀含量可达 4000×10−6, 远高于同期贫铀岩体, 认为

铀主要来自高分异花岗岩浆。 
与岩浆降温导致铀富集并进入副矿物不同, 含

矿流体温度的变化使溶液的物理化学平衡受到破坏, 
对铀的迁移和沉淀产生一定的影响 , 如温度升高 , 
化学反应加速, 热液中铀的溶解度增加; 温度降低, 
一些铀酰络合物的稳定常数降低, 解离增强, UO2

2+

的活度增大, 析出铀矿物(余达淦等, 2005)。但不是

所有的铀酰络合物都具有随温度变化溶解度发生变

化的特点, 因此有学者认为温度不是流体体系中铀

沉淀的主要因素。如 Romberger (1984)认为, 即使流

体温度发生变化, 也不会导致铀的沉淀, 只有 pH 值

的升高或氧逸度的降低会促进铀的沉淀 ; Kyser 
(2014)指出, 在 25~300 ℃的氧化性流体中铀酰络合

物具有较高的溶解度, 温度变化不会对铀沉淀产生

明显影响, 而且降温会使热液中 CO2 浓度增大, 形
成碳酸铀酰络合物, 使铀的溶解度增高。热力学模

拟结果显示, 在 Cl-H2O 简单热液体系中, 氧逸度低

时 , 温度降低使铀的溶解度降低 , 氧逸度高时 , 温
度降低, 铀的溶解度有升高的趋势(图 3b; Bastrakov 
et al., 2010); 但在 S-P-Cl-CO2 的热液体系中, 低氧

逸度流体中铀的溶解度随温度降低明显减小(图 3c), 
高氧逸度‒高 pH 值流体中的铀也在降温初期显著减

少, 之后趋于平稳(图 3c), 表明温度变化对不同流

体体系中铀沉淀的影响不同(Bastrakov et al., 2010)。 
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MH. 磁铁矿‒赤铁矿氧逸度矿物对; MM. Mn3O4-Mn2O3 氧逸度矿物

对; QKaM. 石英‒高岭石‒白云母 pH 矿物对; QMKfA. 石英‒白云母‒
钾长石‒钠长石 pH 矿物对。 

图 3  不同氧逸度下含 Cl 热液(a)、不同温度下含 Cl 热
液(b)和不同温度下 Cl-CO2-S-PO4 热液(c)的铀含

量变化(据 Bastrakov et al., 2010) 
Fig.3  Uranium concentrations vs. fO2 at Cl-bearing fluids (a), 

Uranium concentrations vs. T at Cl-bearing fluids (b) 
and Cl-CO2-S-PO4 fluids (c) 

 

 
3.3  化学组成 

流体的 pH 值、气相及卤素含量发生变化会引起

铀的沉淀。 
铀的化合物和络合物在一定 pH 值范围内稳定存

在并可进行长距离迁移 , 如 UO2
2+ 、 UO2OH+ 、

UO2(SO4)2
2−、UO2F2、UO2F+和 UO2F3

−等在酸性热液

中 稳 定 , UO2(HPO4)2
2− 在 中 性 热 液 中 稳 定 , 

UO2(CO3)2
2−和 UO2(CO3)3

4−在碱性热液中稳定(图 2; 
Langmuir, 1978; Guillaumont et al., 2003; Kyser, 2014), 
当热液的 pH 值发生改变时, 原 pH 值下的铀酰络合

物失稳, 发生解离并转化为其他络合物, 由于各铀

酰络合物的溶解度不同, 从而导致铀的溶解或沉淀

(图 2)。热力学模拟结果显示, 石英‒高岭石‒白云母

较石英‒白云母‒钾长石‒钠长石 pH 值缓冲剂的铀溶

解度高 2 个数量级, 且该差值不随氧逸度或温度的

变化发生明显变化(图 3), 表明pH值与铀溶解度的关

系不受其他因素干扰, 一定区间内, 流体 pH 值升高导

致铀沉淀(Bastrakov et al., 2010)。 
同 pH 值一样, 流体中气相和卤素含量变化也会

导致铀酰络合物的失稳。如, 含铀热液与围岩发生

水岩反应, 流体中的钙、镁、铁等元素含量增高。

这些元素可以与 CO3
2−、F−等反应形成碳酸盐矿物和

萤石 , 导致铀酰络合物失稳分解 , 铀溶解度降低 , 
发生沉淀。含铀热液进入开阔构造体系时, 压力骤

减, 导致流体沸腾, 大量挥发分发生逃逸, 如 HF、
HCl、CO2、O2 等, 铀酰络合物大量分解, 铀发生沉

淀(Hu et al., 2008; 严冰等, 2014; 李延河等, 2016)。 
3.4  吸附作用 

吸附是吸附剂通过表面作用降低吸附质表面活

化能, 使其附着到吸附剂表面的作用。吸附过程受

多种物理化学机制的相互作用影响, 包括各种物理

吸附、化学吸附、离子交换、络合、螯合以及毛细

现象等(徐春霞和钟开龙, 2010)。 
影响 U(Ⅵ)吸附的因素很多, 包括吸附剂的比

表面积、pH 值、离子强度、共存离子、温度等

(Gajowiak et al., 2009)。U(Ⅵ)的吸附位点官能团在

矿物的表面和边界处, 因而吸附率与比表面积成比

例(Idemitsu et al., 1994)。pH 值会影响矿物表面吸附

位点的数量, 同时影响 U 的存在形式, 从而影响吸

附过程(Comarmond et al., 2011)。不同矿物吸附铀存

在不同的最佳 pH 值, 如随 pH 值增加, 黏土矿物的

吸附能力增强, 最佳 pH 值范围为 3~6(Kornilovich et 
al., 2001); pH=2~6 时, U(Ⅵ)在 SiO2 表面的吸附能力
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迅速增强, pH=6~9 时吸附率仍然增强, 但增速放缓

(Zhang et al., 2011); 白云石、石英、绿泥石和钠长

石等矿物吸附铀的最佳 pH 值在 7 附近(Arnold et al., 
1998)。不同铀酰络合物的吸附能力对 pH 值也存在

选择性, pH=6~12 时, UO2OH+和(UO2)2(OH)易发生

吸附, pH=6 时, 以 UO2OH+的吸附为主, 随酸度增加, 
(UO2)2(OH) 的 吸 附 比 例 增 加 (Kornilovich et al., 
2001)。Hayes et al. (1988)指出, 离子强度对吸附的

影响与吸附剂和吸附质之间是内层还是外层球表面

络合有关, 如 SiO2吸附 U(Ⅵ)为外层球表面络合, 其
吸附能力随离子强度降低而升高(Guo et al., 2009), 
而离子强度对内层球表面络合的吸附影响小。Li et 
al. (2013)研究发现, 对于土壤等地质体而言, 由于

其组成过于复杂, 离子强度的变化对铀的吸附影响

不大, 难以确定其络合机理。流体中的 Ca2+、Mg2+、

Fe3+、Cu2+、CO3
2−、F−等离子都会抑制铀的吸附(Xie 

et al., 2009; Liu et al., 2017), 如 Ca2+、Mg2+等在库仑

力的作用下吸附在带负电的矿物颗粒表面, 导致吸

附点位大幅降低从而阻止矿物对铀的吸附(Liu et al., 
2017), 但该过程对赤铁矿影响小(Xie et al., 2009); 
碳酸盐配位体与铀酰的结合力强于吸附作用(Pabalan 
et al., 1996), 铀酰阳离子可以充当矿物表面和碳酸

根离子之间的连接桥梁(Bargar et al., 1999), 因此碳酸

铀酰可直接吸附在矿物表面; Ca2+和 CO3
2−同时存在时

会形成三元 Ca-U-CO3
2− 络合物 CaUO2(CO3)3

2− 和

Ca2UO2(CO3)3
0, 这类络合物为中性或带负电荷 , 吸

附能力弱, 只能吸附在带相反电荷的 SiO2、针铁矿和

蒙脱石等表面(Yang et al., 2013; Troyer et al., 2016)。 
沉积岩中褐煤对铀的吸附能力最强, 其次是磷

块岩、褐铁矿和黏土等, 灰岩和砂岩吸附能力最弱, 其
中, 黏土吸附的铀是溶液的 20~790000 倍(Gupta and 
Walther, 2020)。土壤中的长石、高岭石、铁氧化物、

蒙脱石和黄铁矿也是铀的良好吸附剂(Catalano and 
Brown, 2005), 通常, 结晶程度好、粒径粗大的矿物的

吸附能力弱, 而各种矿质胶体的吸附能力则强得多。 
由于铁氧化物(FHO)在热液及表生流体中广泛存在, 

并与铀成矿密切相关(李延河等, 2016; Yu et al., 2019), 
因此本节将详述铁氧化物对铀的吸附性研究进展。 

早期研究认为, 铀酰与水铁矿形成单核双齿络

合物( ≡≡ Fe(OH)2UO2(H2O)n), U–O 八面体与 Fe–O 八

面体共享两个氧原子(Waite et al., 1994), 但 Sherman 
et al. (2008)研究 U(Ⅵ)在针铁矿(α-FeOOH)表面的络

合后发现, ≡≡ Fe(OH)2UO2(H2O)n 络合物只能形成于

{210}和{010}晶面上, 在{101}晶面上主要以二齿角

共享络合物 ( ≡≡ FeOH)2UO2(H2O)3)为主。金宝等

(2013)利用第一性原理研究铀在针铁矿(α-FeOOH)
中的占位情况, 发现单个铀很容易掺入到针铁矿中

的替位、八面体以及四面体间隙缺陷, 两个相邻的

铀原子容易掺入到两个相邻的替位缺陷或相邻的替

位缺陷和八面体间隙缺陷中, 这些过程为放热反应, 
表明所形成的络合物的结构稳定。 

在 pH=2~10 时, 铀在赤铁矿、磁铁矿、针铁矿

和水铁矿等铁氧化物上的吸附曲线均为 S 型; pH<3
时几乎不吸附, 随后吸附率急剧升高, pH=5~10 时几

乎完全吸附(Waite et a., 1994; Missana et al., 2003; 
Zeng et al., 2009)。由于表面积、粒径及可用吸附位

点不同 , 水铁矿、针铁矿和细粒赤铁矿相比其他

FHO 具有更高的吸附性(Missana et al., 2003; Zeng et 
al., 2009)。温度变化、Ca 和 Mg 的存在不会明显影

响铁氧化物的吸附能力(Missana et al., 2003; Xie et 
al., 2009)。碳酸根和碳酸氢根的存在会强烈抑制

FHO 吸附铀酰的能力。Steward et al. (2010)研究流体

中的 Ca 和 CO3
2−对针铁矿吸附铀的影响, 发现三元

Ca-U-CO3
2−络合物的形成抑制了针铁矿的吸附; Steward 

et al. (2011)进一步研究 Ca 和 FHO 对生物还原 U(Ⅵ)
的影响, 发现 0.0008 mol/L Ca 的流体中, 存在针铁

矿时, U(Ⅵ)可还原 24%, 无针铁矿时, U(Ⅵ)只能还原

14%, 表明 FHO 可以吸附 Ca, 从而减弱了 Ca-U-CO3
2−

络合物的形成, 促进了 U(Ⅵ)的还原。在含磷酸盐流体

中, 低 pH值条件下, 可在FHO表面形成 ≡≡ FePO4UO2

三元络合物, 提高了铀的吸附比例, 高 pH 值下, 形
成可溶的磷酸铀酰络合物 , 降低了铀的吸附比例

(Cheng et al., 2007)。胡敏酸(HA)在 pH < 7 的环境下

会增强三水铁矿和赤铁矿对铀的吸附能力 , 高 pH
值环境下无影响(Lenhart and Honeyman, 1999)。 

虽然 Fe(Ⅱ)还原流体中的 U(Ⅵ)的效率非常缓

慢, 但在 FHO 悬浮液中加入 Fe(Ⅱ)可显著增强 U(Ⅵ)
的吸附和还原效率(Liger et al., 1999), 该过程形成

的 U(Ⅳ)处于亚稳态, 易被重新氧化迁移(Jang et al., 
2008)。Descostes et al. (2010)研究黄铁矿表面吸附‒
还原铀的过程, 发现存在两种不同机理, 一为先形

成 MxS 物质, 通过歧化黄铁矿的 S2
2−进行电子转移, 

还原 U(Ⅵ), 二为黄铁矿直接对吸附的铀酰阳离子

进行还原。Massey et al. (2014)研究发现碳酸铀酰络

合物易吸附在赤铁矿表面, 并发生还原形成晶质铀

矿和 U(Ⅴ), 反应式为:  
UO2(CO3)3

4−+2Fe2++6H2O(aq)=UO2(s)+ 
2Fe(OH)3(s)+3HCO3

−+3H+ 
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UO2Ca2(CO3)3
0+2Fe2++6H2O(aq)=UO2(s)+ 

2Fe(OH)3(s)+2Ca2++3HCO3
−+3H+ 

UO2
2+

(ads)—Fe(OH)3(s)+Fe2++H2O(aq)= 
UVFe2O5(OH)(s)+4H+ 

[UO2(CO3)2(ads)—Fe(OH)3(s)]2−+Fe2++H2O(aq)= 
UVFe2O5(OH)(s)+2H++2HCO3

− 
矿物或有机物对铀酰的吸附过程会先于铀的还

原(Wersin et al., 1994), 并且部分矿物表面可以吸附

U(Ⅳ)离子(Latta et al., 2016), 从而抑制了铀的沉淀

和晶质铀矿的形成。 
铀的沉淀常常是各种机制相互关联、相互作用的

结果, 若含铀流体由浅部向深部迁移(砂岩型、不整合

面型铀矿床成矿模式), 氧化还原反应和吸附作用是铀

沉淀的关键, 若含铀流体由深部向浅部迁移(火山岩

型铀矿床和热液铀矿床成矿模式), 氧化还原反应、温

度和化学组成变化是铀沉淀的关键(余达淦等, 2005)。 

4  典型矿床分析 

铀成矿过程涉及岩浆体系、流体体系和表生体

系, 不同体系会形成不同类型的铀矿床。基于前述

铀的地球化学性质 , 本文选取典型的与岩浆‒热液

体系相关的火山岩型铀矿床(相山铀矿田)、与表生流

体相关的钙结岩型铀矿床(Yeelirrie 铀矿床)及多成

因的石英卵石砾岩型铀矿床(Witwatersrand 铀矿床), 
分析矿床中铀的迁移形式和沉淀机制, 讨论铀成矿

的物理化学条件及矿床成因。 
4.1  相山铀矿田 

相山铀矿田位于我国赣杭构造火山岩铀成矿带

西段, 产于相山火山杂岩盆地内, 是与中‒酸性火山

岩和浅成侵入岩有关的热液型铀矿田 (余达淦等 , 
2005)。区内产出许多大中型规模的铀矿床, 其中邹

家山铀矿床规模最大、铀品位最高(邵飞等, 2008)。
受火山盆地内基底构造、火山机构构造联合控制 , 
区内矿床、矿点大致呈等间距分布, 尤其是在北部

成矿区这一特点尤为明显。区内成矿成岩存在时间

差, 其中相山火山岩的形成时代集中在 137~130 Ma 
(杨水源等, 2013), 铀成矿年龄为 128~90 Ma(李子颖

等, 2014), 矿岩时差达 20~50 Ma。 
铀矿化类型分为早期碱交代型和晚期酸交代型

两类矿化类型(胡志戍等 , 2019)。早期成矿温度高

(330~300 ℃), 成矿流体富钠, pH 值为 8.8~9.4(苏守

田等, 1982; 李子颖等, 2014)。该时期形成的矿体连

续性好 , 规模大 , 品位低 , 形成铀‒钠长石‒磷灰石

矿石, 矿石呈猪肝色、褐红色, 金属矿物主要为沥青

铀矿、黄铁矿、赤铁矿及少量铅、锌矿物, 非金属

矿物主要有钠长石、磷灰石、绿泥石、碳酸盐等矿

物(苏守田等, 1982; 李子颖等, 2014)。铀主要以独立

铀矿物形式存在 , 次为分散吸附状态存在于绿泥

石、赤铁矿、磷灰石及其他黏土矿物中(张万良和余

西垂, 2011)。围岩蚀变以钠长石化和红化(主要为赤

铁矿化)为主, 并伴随有碳酸盐化、水云母化和绿泥

石化(李子颖等, 2014)。晚期成矿温度低(150~120 ℃), 
成矿流体为富氟的酸性流体(苏守田等, 1982; 李子

颖等, 2014)。该期矿体一般呈脉状、细脉状或网脉

状矿体, 矿体小而薄, 连续性差, 但矿化密度大, 品
位高, 形成铀‒水云母‒萤石矿石, 矿石呈黑色、灰黑

色, 金属矿物主要为含钍沥青铀矿、沥青铀矿、铀

石、钛铀矿、含钍钛铀矿、钍石、辉钼矿、黄铁矿、

方铅矿、闪锌矿、针镍矿, 非金属矿物为水云母、

萤石、方解石、伊利石、磷灰石。围岩蚀变主要为

水云母化和萤石化, 伴有碳酸盐化、绿泥石化和磷

灰石化(李子颖等, 2014)。矿床中流体包裹体主要为

气液两相和含液态 CO2 三相包裹体 , 包裹体中

HCO3
−和 CO2 含量达 1.09~37.12 mol/L H2O, F−含量

为 0.04~2.66 mol/LH2O, Cl−含量为 0.02~1.80 mol/LH2O, 
SO4

2−含量为 0.08~0.97 mol/LH2O, 且流体中的气相比

例具有从早期到晚期急剧减少的趋势(戚华文和胡

瑞忠, 2000; Hu et al., 2008)。 
依据前人研究分析可知, 相山铀矿形成于热液

流体阶段, 而非岩浆阶段(凌洪飞, 2011; 李子颖等, 
2014)。区内成矿流体主要分为两期, 早期为高温、

高 pH 值的富 CO2 流体; 晚期为低温、低 pH 值的富

卤素(F 和 Cl)流体(苏守田等, 1982; 李子颖等, 2014)。
早期成矿流体中存在大量 CO3

2−、少量 P、F−和 Cl−, 
铀可以碳酸铀酰、磷酸铀酰、铀酰卤化物或氢氧化

铀酰形式迁移, 但该期成矿流体温度达 300 ℃, pH
值达 9 左右, 碳酸铀酰和铀酰卤化物在该条件下不

能稳定存在(图 2d), 因此磷酸铀酰和氢氧化铀酰可

能为铀的主要迁移形式。晚期成矿流体中的 CO3
2−

含量降低(Hu et al., 2008), 卤素含量增加(李子颖等, 
2014)。由于该期成矿流体的 pH 值低, 碳酸铀酰和

磷酸铀酰不能稳定存在, 铀酰卤化物是重要的迁移

形式(图 2b、c)。在富卤族元素的流体中, 低温下氟

化铀酰络合物的稳定性高, 高温下 UO2Cl2
0 是铀的

主要存在形式(图 4a)。Yu et al. (2019)研究邹家山铀

矿床中的磷灰石, 发现早期富氯磷灰石中的铀含量

低, 晚期富氟磷灰石中的铀含量高, 表明氟与铀存

在密切相关性。因此晚期的低温(120~150 ℃)成矿流

体中, 铀应主要以氟化铀酰形式进行迁移。 
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图 4  U-F-Cl 系统中铀矿物的溶解度及存在形式(a, 据 Xing et al., 2018)、地下水中钒的存在形式(b, 据 Bastrakov et al., 

2010)、U-V-K 系统中铀矿物的溶解度及存在形式(c, 据 Bastrakov et al., 2010)和地下水中铀矿物的溶解度及存在

形式(d, 据 Bastrakov et al., 2010) 
Fig.4  Uranium mineral solubility and speciation for the U-F-Cl system (a), speciation of vanadium for the groundwater (b), 

uranium mineral solubility and speciation for the U-V-K system (c), uranium mineral solubility and speciation for 
the groundwater (d) 

 
相山铀矿中的铀主要以沥青铀矿和铀石等 U(Ⅳ)

形式存在, 铀矿物与黄铁矿共生, 且流体包裹体中

产出大量还原性气体(CH4、CO 和 H2S; Hu et al., 
2008; Yu et al., 2019), 表明还原反应是相山地区铀

沉淀的重要因素(李延河等, 2016; Yu et al., 2019), 
可能的反应式为:  

UO2
2++Fe2O3(s)+4H2S(aq)=UO2(s)+ 
2FeS2(s)+2H++3H2O(aq) 

4UO2
2++CH4(aq)+2H2O(aq)=4UO2(s)+CO2(g)+8H+ 

Yu et al. (2019)认为富氯流体和富氟流体的混

合也是导致相山地区铀沉淀的因素之一。而温度的

降低仅会改变铀的存在形式, 难以使铀沉淀(Kyser, 
2014)。 
4.2  Witwatersrand 铀矿床 

Witwatersrand 铀矿床位于南非 Kaapvaal 克拉通

东南部 , 是典型的石英卵石砾岩型铀矿床(Frimmel 
et al., 2005)。区域中最古老的太古代结晶片岩和花

岗岩构成基底, 其上为巨厚的元古代地层, 矿区出
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露产状平缓的石炭纪–二叠纪含煤碎屑岩系 , 为河

流三角洲冲积扇的中下段, 属缺氧大气条件下的浅

水沉积(Frimmel et al., 2005)。铀、金及其他重矿物

在不整合面上或在沉积间断面上及其邻近处富集。 
矿床 U3O8 的平均品位为 271×10−6, 1952~1975

年间产出 U3O8 达 1.5×106 t(Camisani-Calzolari et al., 
1985)。受控于变质砾岩体的形态, 矿体形态多呈透

镜状。含矿砾岩由 70%的砾石和 30%的填隙物组成, 
砾石由脉石英、石英岩及片岩组成。砾石平均直径

为 3.5 cm, 磨圆好、无矿化。填隙物 70%~80%为细

粒石英, 其次为绢云母、绿泥石、白云母、叶腊石、

炭质物、金属硫化物及若干重矿物如锆石、金红石、

独居石、电气石、石榴石等(Frimmel et al., 2005)。
金属硫化物主要为黄铁矿, 极少出现铁氧化物, 黄
铁矿呈致密圆形、多孔圆形或次生加大, 表面存在冲

击痕迹和蚀刻坑, 粒径为 0.5~2 mm, 最大可达 5 mm 
(Frimmel and Minter, 2002)。铀矿物主要为晶质铀矿, 
其颗粒呈磨圆状至半磨圆状, 直径一般 100 μm(Frimmel 
et al., 2005)。除晶质铀矿外还有少量的沥青铀矿和

含铀有机物(钍铀碳氢矿)。沥青铀矿呈细粒状, 是变

质作用的产物。钍铀碳氢矿呈椭圆形细粒和细脉状, 
少量呈柱状及块状。Witwatersrand 地区的珊瑚礁含

有丰富的铀资源, 主要的铀矿物为晶质铀矿、钛铀

矿和白钛石, 铀、金及沥青常在同一构造通道中迁

移沉淀(Jolley et al., 2004)。大部分晶质铀矿被沥青

包裹, 包膜厚 5~100 μm, 将晶质铀矿与周围矿物分

隔开(England et al., 2001), 从而避免了晶质铀矿的

氧化。未被沥青包裹的晶质铀矿在沉淀后经历了强

烈的蚀变和破坏, 形成钛铀矿、水硅铀石和铀钍石

等次生铀矿物(Schidlowski, 1981)。 
地球演化早期 (<1.8 Ga)大气圈缺少自由氧 , 

U(Ⅳ)不能氧化为 U(Ⅵ), 铀矿物以碎屑机械作用进

行搬运沉淀富集(余达淦等, 2005), 并保留经过搬运

磨蚀的矿物特征, 如磨圆、冲击和蚀刻坑等, 因此许

多学者认为 Witwatersrand 矿床中的铀矿物主要来源

于碎屑沉积 , 后期含金热液对其进行部分蚀变

(England et al., 2001)。除了机械沉积外, 沥青的存在

可能也对成矿起重要作用, 如 Fuchs et al. (2015)认
为 Witwatersrand 盆地中的烃类流体溶解了 U-Ti 的

碎屑矿物, 在降温固化为沥青的过程中将铀富集起

来; Fuchs et al. (2017)进一步通过研究晶质铀矿的微

观结构, 提出了水油混合成矿的模型, 认为含铀的

烃类流体中可形成大量纳米晶质铀矿晶体, 这些晶

体凝聚呈多孔的晶质铀矿集合体。 

4.3  Yeelirrie 铀矿床 
Yeelirrie 铀矿床位于澳大利亚西弗吉尼亚州的

威卢纳和莱因斯特地区, 卡尔古利以北 500 km 处

(Needham, 2009), 是典型的表生钙结岩型铀矿床。

矿床主要产在第三纪古河道中, U3O8 总量约 52000 t, 
品位为 0.05%~0.15%(Needham, 2009)。矿区河道基

底为太古代花岗岩、花岗质片麻岩及一系列 NNW 向

的绿岩带, 其中花岗岩主要为变形变质的花岗闪长

岩‒二长花岗岩, 绿岩由镁铁质‒超镁铁质火山岩及

其下伏的石英岩、条带状铁建造和长英质火山岩组

成(Myers, 1997)。河道沉积物的类型主要为冲积物、

蒸发盐类和钙结岩, 其中钙结岩呈洞穴状、结核状、

多孔状或粉末状, 孔隙度大, 是区内主要的储水层

(余达淦等, 2005)。区内年降雨量为 200~300 mm, 年
蒸发量为 2500 mm, 降水量远远少于蒸发量(Bureau of 
Meteorology, 2010)。干旱和潮湿交替的气候与准平

原地形结合, 促进了钙结岩的形成。干旱季节, 地表

水的蒸发导致盐类的浓集和沉淀; 潮湿季节, 地表

水带走易溶的盐类, 留下难溶的方解石和石膏, 方
解石、石膏等胶结砾石和砂等形成钙结岩和膏结岩。

该过程也促进了地表流体中铀浓度的不断升高, 铀
与钒形成难溶化合物, 并沉淀富集在近地表的钙结

岩和膏结岩中 , 形成钙结岩型铀矿床 (余达淦等 , 
2005)。 

Yeelirrie 矿床中 90%的铀矿化产于结核状和多

孔状钙结岩中, 少量产于洞穴状钙结岩。矿床中主

要铀矿物为钒钾铀矿 (K(UO2)2(VO4)2·3H2O)和钙钒

铀矿(Ca(UO2)2V2O8·(5~8)H2O)(Chudasama et al., 2018), 
可见钒的存在对成矿至关重要。钒是一种变价元素, 
自然界中存在+3、+4 和+5 价, 地壳中的平均含量为

100×10−6, 镁铁质岩石中为 250×10−6, 而花岗岩中仅

为 50×10−6(Bastrakov et al., 2010; Rudnick and Gao, 
2014)。25 ℃条件下, 当氧逸度低于磁铁矿‒赤铁矿

缓冲对时, 钒主要以 V(OH)2
+( V 为+3 价)形式存在

溶液中, 当 pH>8.5 时, VO3OH−(V 为+5 价)成为唯一

稳定存在的络合物(图 4b); 当氧逸度高于磁铁矿‒赤
铁矿缓冲对时 , 中酸性条件下(pH=4~7), VOSO4(V
为+4 价)可稳定存在, 碱性条件下形成 VO3OH2−(V
为+5 价, 图 4b); 在氧逸度高于 Mn3O4-Mn2O3 缓冲

对的条件下, 钒以 V5+的硫酸盐和羟基络合物存在

(图 4b; Bastrakov et al., 2010)。钒钾铀矿的溶解度取

决于流体的氧逸度、pH 值及钾、铀、钒等离子的浓

度。25 ℃条件下, 钒钾铀矿稳定存在所需要的氧逸

度远高于磁铁矿‒赤铁矿缓冲对, 并且溶于酸性
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(pH<5)和碱性(pH>9)流体(图 4c)。流体中钾、铀、

钒等离子浓度的升高会增大钒钾铀矿的稳定范围

(图 4c), 而 CO3
2−和 SO4

2−浓度的升高则会使钒钾铀

矿的稳定范围缩小(Bastrakov et al., 2010), 因此碳

酸盐和硫酸盐矿物的沉淀有利于钒钾铀矿的沉淀。 
Yeelirrie 矿床中的铀主要由早期铀矿化(晶质铀

矿、铀石及沥青铀钍矿等; Noble et al., 2011)、花岗

岩和片麻岩提供 , 基性‒超基性的绿岩带及其风化

所形成的红土可以提供铀沉淀所需的钒(Needham, 
2009)。矿床的成矿流体主要是近地表的地下水及大

气降水, 这类流体的 pH 值接近中性、氧逸度高, 当
流体与铀矿物及花岗岩/片麻岩接触时, 可使其中的

U(Ⅳ)氧化为 U(Ⅵ)(图 4d), 发生活化迁移, 形成含

铀成矿流体。地表水中含大量 P 和 CO2, CO2 的逸度

与大气中 CO2 逸度相近(PCO2=10−3.4 atm; Chudasama 
et al.. 2018), 铀主要以磷酸铀酰和碳酸铀酰络合物

的形式迁移(图 4d)。 
蒸发和流体混合是表生流体中 U(Ⅵ)沉淀的主

要因素。蒸发作用会使地下水中所有离子的浓度增

加, 导致方解石、石膏和磷灰石等矿物沉淀(Noble et 
al., 2011), 进而使 SO4

2−、HPO4
2−和 CO3

2−浓度降低。

蒸发还会使流体的 fCO2 增加, 需要通过释放 CO2 与

大气中的 PCO2达到平衡, 导致 HCO3
−和 CO3

2−向 CO2

转化(Chudasama et al., 2018)。流体中 SO4
2−、HPO4

2−

和 CO3
2−的降低促使铀酰络合物分解形成 UO2

2+离子, 
与 K+和V5+结合形成钒钾铀矿而沉淀, 如果流体中Ca2+

含量足够高, 也可形成钙钒铀矿(Langmuir, 1978)。 
Chudasama et al. (2018)模拟发现, 化学成分相

似的地下水混合不会导致铀矿物的沉淀, 但化学成

分差异大的流体(如氧化性流体与还原性流体、富铀

流体与贫钒流体及富钒流体与贫铀流体)混合会导

致钒钾铀矿/钙钒铀矿的沉淀。流经花岗岩/片麻岩的

地下水富铀呈弱酸性, 流经绿岩带的地下水富钒呈

碱性(Noble et al., 2011), 两者的交汇处容易沉淀铀矿物

(Chudasama et al., 2018); 深部弱还原的地下水与绿岩

带中的基性岩发生反应形成 V4+络合物, 当其通过扩散

或上涌与浅部氧化含铀流体混合, 也会导致 V4+氧化

为 V5+, 进而形成钒钾铀矿(Mann and Deutscher, 1978); 
当富铀的地下水与富钾、钙的湖水混合时, 也会促进

钒钾铀矿的沉淀(Bastrakov et al., 2010)。 

5  结  论 

(1) 岩浆体系中, 铀主要以 U(Ⅳ)和 U(Ⅴ)进行

迁移, 钾、钠、卤素含量的增加会提升铀的溶解度, 
岩浆的降温使铀以独立矿物结晶或类质同象进入副

矿物晶格, 从而达到富集成矿。 
(2) 流体体系中, 铀以 U(Ⅳ)和 U(Ⅵ)存在, U(Ⅳ)

具有强酸性, 仅稳定存在极低 pH 值环境中, U(Ⅵ)
可与羟基、碳酸根、硫酸根、磷酸根、氯离子、氟

离子等阴离子(团)形成铀酰络合物 , 极大增强了其

在流体中的迁移能力。氧化还原反应及流体化学成

分的变化是导致铀沉淀的主要因素。 
(3) 表生环境中 , 微生物和有机物对铀的迁移

起重要作用, 其中微生物可通过酸解、表面络合及

分泌的铁载体等将岩石中的铀活化分离, 有机酸可

与铀结合形成络合物进行迁移。铁氧化物、黏土矿

物和黑色岩的吸附作用是表生环境中铀富集成矿的

关键。 
(4) 铀的成矿是各种机制相互关联、相互作用的

结果, 铀的来源、迁移和沉淀过程都较复杂, 并存在

许多争议, 在研究具体成矿实例或成矿过程时需要

全面分析才能得出较为准确的结论。 
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Abstract: Uranium mineralization is controlled by material sources, migration and deposition mechanisms. In this paper, 
we summarized the research of geochemical characteristics, migrating forms and deposition mechanisms of uranium, 
which may shed lights on ore-forming mechanisms, mineral exploration, and pollution control. The electronic configuation 
of uranium determines its oxytropism, multivalent state, and ability of isomorphic replacement. The uranium contents in 
different geological bodies are different, and among them, acidic rocks, alkaline rocks and organic rich sedimentary 
rocks and phosphate contain higher uranium. Uranium mainly appears as U(Ⅳ) and U(Ⅴ) in magmatic systems, and its 
partition coefficient between melt and hydrothermal fluid is very low, so it cannot enter the magmatic hydrothermal 
fluid in large quantities, and consequently, U is difficult to accumulate and mineralize. Uranium exists as U(Ⅳ) and 
U(Ⅵ) in hydrothermal fluids. U(Ⅳ) can migrate in reducing brine in the form of UCl40, while U(Ⅵ) can form uranyl 
complexes with hydroxyl, carbonate, sulfate, phosphate, chloridion and fluorinion. Formation of uranyl complexes 
enhances the ability of uranium migration in the fluids. However, whether uranyl carbonate exists in the reducing 
deep-source fluid and whether uranyl fluoride can exist in a large amount in the fluid is still controversial. Uranium 
exists in the surface environment as U(Ⅵ), which can combine with organic acids to form complexes and can migrate as 
such. Acidolysis, surface complexation and siderophore secreta of microorganisms can reactivate and migrate uranium 
in rocks. Redox reaction is one of the most important mechanisms leading to uranium precipitation. H2, CH4, CO, H2S, 
graphite, Fe(Ⅱ) and oil and gas are all effective reducing agents for uranium. The influences of temperature and pH 
changes on uranium precipitation vary in different hydrothermal fluids. Adsorption by ferric oxides, clay minerals and 
black shales is of great significance in the process of surface mineralization, and its strength is affected by the pH of the 
environment. Uranium mineralization is the result of multi-factor coupling, and a comprehensive analysis is required in 
discussion of ore-forming processes. 
Keywords: uranium mineralization; geochemical characteristics; existing forms; migration processes; deposition 
mechanisms 


