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新疆阿尔泰二叠纪、三叠纪伟晶岩侵位深度研究： 

来自流体包裹体的指示 
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摘要：伟晶岩侵位深度与伟晶岩成岩成矿的温度、压力相联系，它间接地影响着岩浆演化的热历史和成矿物质的

迁移、富集、沉淀过程。本文选取新疆阿尔泰山脉代表性 4 条二叠纪伟晶岩、5 条三叠纪伟晶岩，开展伟晶岩早

期结构带及晚期石英核中石英矿物捕获的含液体 CO2流体包裹体（B 型）显微测温学研究。卡鲁安 805、806、807

号脉中石英-钠长石-锂辉石带中石英/锂辉石矿物捕获的 B 型流体包裹体显示与熔体-流体包裹体（A2 型）共生的

特征，指示其形成于岩浆-热液过渡阶段体系，其他伟晶岩早期结构带中 B 型流体包裹体呈负晶型，孤立状分布，

与熔体包裹体（A1 型）共生，指示其具有岩浆成因特征。三叠纪伟晶岩早期结构带中 B 型流体包裹体的盐度为

2.20%～3.89%，均一温度为 400～581 ℃，计算的捕获流体压力为 235～308 MPa，对应的侵位深度为 8.4～11.0 km。

而二叠纪伟晶岩早期结构带中 B 型流体包裹体的盐度为 4.62%～6.54%，均一温度为 430～580 ℃，捕获的流体压

力为 319～406 MPa，对应的侵位深度为 11.4～14.5 km。研究结果表明，三叠纪伟晶岩侵位深度明显不同于二叠

纪伟晶岩侵位深度。三叠纪伟晶岩侵位相对较浅，并显示复杂矿化类型，如卡鲁安 805、806、807 号脉的 Li 矿化，

柯鲁木特 112 号脉的 Li-Be-Nb-Ta 矿化以及可可托海 3 号脉的 Li-Be-Nb-Ta-Cs-Rb-Hf 矿化，指示侵位较浅的伟晶

岩很可能更有利于岩浆分异演化以及成矿作用发生。 
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Abstract:The invasion depth, commonly, has close relation to temperature and pressure of diagenesis and mineralization 

of pegmatite, which indirectly influences the thermal history of magmatic evolution and influences the processes of 

migration, enrichment and precipitation of metallogenetic materials. In this work, 4 Permian pegmatites and 5 Triassic 

pegmatites were selected for conducting the microthermometry of type-B fluid inclusions which were captured by quartz 

in the early and late textural zones of pegmatites and were aqueous carbon dioxide fluid inclusions. The type-B fluid 

inclusions in Kaluan ore district (805, 806, and 807) which were captured by quartz/spodumeneare generally syngenetic 

with melt-fluid inclusions(type-A2), indicating that they formed from magma-hydrotherm system. Whereas, the type-B 

fluid inclusions in the early textural zones of other pegmatites are negative crystal shape, isolated, generally syngenetic 

with melt inclusions(type-A1), indicating magmatic genesis. The salinity value of type-B fluid inclusion ranges from 
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2.20% to 3.89%NaCleqv; the total homogenization temperature ranges from 400 to 581℃ in the early textural zones of 

Triassic pegmatites, and the calculated pressure ranges from 235 to 308 MPa, corresponding to emplacement depth within 

the limits of 8.4 to 11.0 km. Whereas, type-B fluid inclusions in the early textural zones of Permian pegmatites manifested 

that their salinity values are within the range of 4.62% to 6.54%NaCleqv; total homogenization temperature ranges 

between 430 and 580℃, and the calculated pressure ranges from 319 to 406 MPa, which corresponds to emplacement 

depth within the limits of 11.4 to 14.5 km. The results suggest that there is an obvious discrepancy of emplacement depth 

between the two periods. Triassic pegmatites have a shallower depth and are more fertile and more complex than that of 

the Permian, such as Li-mineralization in Kaluan ore district (805, 806, and 807), Li-Be-Nb-Ta-mineralization in 

Kelumute112, and Li-Be-Nb-Ta-C-Rb-Hf-mineralization in Keketuohai No.3 pegmatite, demonstrating that the relatively 

shallow emplacement depth is conductive to evolution and mineralization of pegmatite-forming melt.  

Keywords: Altay orogeny; pegmatite; fluid inclusion; pressure; depth of invasion 

 

新疆北部的阿尔泰造山带是中亚造山带的重要

组成部分，区内花岗伟晶岩及与其有关的稀有金属

矿床分布广泛，在大约 2×104km2 的区域内，分布

有十万余条伟晶岩脉[1]，其中 95%以上伟晶岩脉集

中分布于 38 个伟晶岩田内[2]。因此，阿尔泰造山带

是研究伟晶岩形成机制的天然实验室。已有研究显

示，阿尔泰造山带主要存在 3 期伟晶岩，即二叠纪

伟晶岩（280～260 Ma）、三叠纪伟晶岩（250～205 

Ma）和侏罗纪伟晶岩（200～180 Ma），且主要集中

于二叠纪和三叠纪[3-9]。 

研究发现，二叠纪、三叠纪伟晶岩在空间分布、

地质特征、矿化程度、矿化类型等方面存在明显差

异，如三叠纪伟晶岩比二叠纪伟晶岩具有更复杂的

分带结构和矿化类型。作为一种侵入岩类的深成岩

体，温度、压力、深度等因素严重地制约着伟晶岩

脉体的分异程度、矿化程度和矿化类型[10-13]，也控

制岩浆的性质和演化特征[11,14-18]。对于伟晶岩形成

的物化条件，前人进行了大量的研究。Ginsburg 等

（1979）根据地质特征和地球化学指标，将伟晶岩

划分为 4 类：晶洞伟晶岩、稀有金属伟晶岩、白云

母伟晶岩、深成伟晶岩[19]，对应压力范围介于 100～

900MPa，深度范围 4～30 km[13,20]。London 认为伟

晶岩的固相线温度可以低至 450℃[21-22]，压力为

200～300MPa，深度约为 7～9 km。目前对新疆阿尔

泰伟晶岩形成 p-t 条件的研究较为有限，除可可托

海3号脉[23-25]和柯鲁木特112号脉[4,26]已开展了深入

的研究外，针对其余伟晶岩形成温度、压力、深度

的研究还比较欠缺。 

原生流体包裹体研究能还原成岩成矿时的流体

环境和物理化学条件[27-30]，帮助我们重建岩浆熔体

的演化过程及其机制。伟晶岩经历岩浆阶段、岩浆-

热液过渡阶段和热液阶段，石英矿物中通常捕获有

大量的熔体包裹体、熔体-流体包裹体和流体包裹

体，由于包裹体类型齐全、数量多且包裹体尺寸大，

易于开展岩相学观察和显微测温工作。已有研究表

明，流体包裹体是良好的地质压力计[29,31-33]，因此，

本次选取阿尔泰造山带中具有代表性的 4 条二叠纪

伟晶岩、5 条三叠纪伟晶岩脉，对伟晶岩早期结构

带、晚期石英核部带内的石英矿物中的流体包裹体

开展岩相学、显微测温学研究，旨在揭示二叠纪伟

晶岩与三叠纪伟晶岩在侵位深度上的差异，以期探

讨伟晶岩侵位深度与稀有金属矿化之间耦合关系，

为指导稀有金属找矿提供理论依据。 

1 区域地质特征 

中亚造山带是世界上最大的显生宙增生造山

带，以最显著的显生宙大陆增生、强烈的壳幔相互

作用、最大的大陆成矿域和强烈的大陆改造与成矿

作用为特征[3,34-37]，其中阿尔泰造山带是中亚造山带

的重要组成部分[38-42]。自古生代以来强烈的增生造

山导致了区内发生了强烈的变形变质作用和大规模

的岩浆活动，这为区域带来丰富的成矿物质的同时，

也为矿床的存储提供了有利的空间。新疆阿尔泰造

山带处于西伯利亚板块西南缘与准噶尔－哈萨克斯

坦板块结合部位，南以额尔齐斯大断裂为界与准噶

尔地块相接, 北为西伯利亚克拉通，向南东延至蒙

古国的戈壁阿尔泰，向北西延至哈萨克斯坦的矿区

阿尔泰和俄罗斯的山区阿尔泰。 

前人依据地层分布、岩浆活动、变质作用、构

造特征等，自北向南将新疆阿尔泰造山带分为 6 个

构造地体[40-41]。近年来，大部分学者更倾向于将阿

尔泰造山带划分为 4 个地块[43-48]，自北向南依次以

红山嘴－诺尔特、库尔特－阿巴宫和额尔齐斯断裂

为界将阿尔泰造山带分为北阿尔泰、中阿尔泰、琼

库尔和南阿尔泰（图 1），有的学者则把琼库尔归并

到南阿尔泰序列 [49]。这些断裂带均具有相同的

SE-NW 走向。阿尔泰稀有金属成矿带可划分为哈龙

－青河、大喀拉苏－加曼哈巴稀有金属成矿亚带，
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前者分布于中阿尔泰构造单元，后者分布于南阿尔

泰构造单元。岩性特征上，北阿尔泰主要由晚泥盆

世－早石炭世碎屑沉积岩、花岗岩和绿片岩相变质

岩组成；中阿尔泰主要由中奥陶世－早泥盆世地层

以及大面积的花岗岩组成，发育地层主要有奥陶纪

哈巴河群和志留纪库鲁姆提群，奥陶纪哈巴河群以

片岩和千枚岩为主。琼库尔地块主要由志留纪库鲁

姆提群、早泥盆世的康布铁堡组、中泥盆阿勒泰组

和大面积出露的花岗岩组成，其中库鲁姆提群以浅

变质的变质粗砂岩、细砂岩和深变质的石英片岩夹

少量的片麻岩和混合岩为主。南阿尔泰则主要发育

有泥盆纪含化石沉积岩及石炭纪火山碎屑岩[49-53]。 

阿尔泰造山带的岩浆活动非常强烈且岩浆岩出

露的面积比较大，尤其是花岗岩，占全区面积的 40%

以上[2]，而基性岩和火山岩的出露面积较小。已有

研究显示，阿尔泰造山带岩浆活动大致可分为 

514～430Ma、416～365 Ma、360～318 Ma、310～

252 Ma 和 212～180 Ma 等 5 个阶段，分别对应寒

武－志留纪俯冲-碰撞、石炭纪后碰撞、二叠纪陆内

拉张-剪切和中生代陆内演化 5 个阶段[26,53-59]。其中，

早古生代的花岗岩主要分布于北阿尔泰、中阿尔泰

和琼库尔构造带[5,60]；晚古生代花岗岩主要分布于

南阿尔泰 [54,61-62]；中生代花岗岩和伟晶岩主要分布

于中阿尔泰。 

2 样品的采集及分析方法 

2.1 伟晶岩及其样品的采集 

本次采集了自阿尔泰东南的青河县至北西的哈

巴河县境内的 9 条代表性伟晶岩（图 1，表 1），其 

 

Ⅰ－Ⅳ分别代表：北阿尔泰、中阿尔泰、琼库尔和南阿尔泰 

伟晶岩田名称：1 阿木拉宫；2 布鲁克特-纳林萨拉；3 阿拉捷克-塔拉特；4 米尔根特；5 琼湖-道尔久；6 阿拉尔；7 可

可托海；8 科布卡尔；9 富蕴西；10 库尔图；11 库威-结别特； 12 秋曲拜；13 阿拉依格尔；14 蒙库；15 阿拉山；16 科

鲁木特-吉得克；17 阿祖拜；18 琼库尔；19 虎斯特；20 大喀拉苏-可可西尔；21 胡鲁宫；22 巴寨；23 阿巴宫；24 土尔

贡；25 喀拉苏；26 切米尔切克；27 塔尔郎；28 切别林；29 阿尔尕克；30 阿克塞依-阿克苏；31 阿克巴斯塔乌；32 萨

尔加克；33 乌鲁克特；34 切伯罗依-阿克贡盖特；35 海流滩-冲乎尔；36 也留曼；37 哈巴河东；38 加曼哈巴 

图 1 阿尔泰造山带区域地质简图及伟晶岩田分布[41,43,37] 
Fig. 1. Geological sketch map of Altay orogen with distribution of pegmatitic ore fields[41,43,37]. 
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表 1 样品采集信息表 

Table1. Information sheet for sampling 

脉体名称 坐标 产状 规模/m 围岩 矿化类型 采样位置 样品编号 

阿巴宫伟晶岩 
N 46°43′50.81″ 

5°∠46° 
长：150 

宽：4.6 
片岩 Nb、Ta 

WI ABG14-01 

E 88° 30′41.06″ PC ABG14-02 

磨石尕伟晶岩 
N 48°04′46.89″ 

205°∠85° 
长：120 

宽： 3.5 
片麻岩 碧玺 WI MSG14-01 

E 87°27′ 56.98″ 

卡鲁安 805 号脉 
N 47°54′30.79″ 

105°∠74° 
长：250 

宽：5.5 
片岩 Li IZ 805-14-01 

E 88°49′46.11″ 

卡鲁安 806 号脉 
N 47°56′17.38″ 

260°∠65° 
长：900 

宽：4.5 
片岩 Li IZ 806-14-01 

E 88°50′50.72″ 

卡鲁安 807 号脉 
N 47°54′57.30″ 

175°∠70° 
长：650 

宽：6.8 
片岩 Li IZ 807-14-01 

E 88°49′47.43″ 

拜城 40 伟晶岩 
N 46°45′21.38″ 

359°∠52° 
长：130 

宽：6.0 
片岩 Nb、Ta 

IZ BC-4014-01 

E 90°15′59.27″ PC BC-4014-02 

苇子沟伟晶岩 
N 48°06′18.04″ 

50°∠58° 
长：600 

宽：8.0 
片岩 Li、Be WI WZG14-01 

E 87°16′09.57″ 

也留曼伟晶岩 
N 48°11′31.59″ 

250°∠47° 
长：400 

宽：5.6 
片岩 Be 

WI YLM14-01 

E 86° 52′02.01″ PC YLM14-02 

小喀拉苏伟晶岩 
N 48°51′21.07″ 

30°∠43° 
长：150 

宽：5.4 
片岩 Be、Nb、Ta 

WI XKLS14-01 

E 88°03′26.57″ PC XKLS14-02 

注：WI (wall zone), 壁区, 以文象结构带为主；IZ(intermediate zone), 中间带，在 805、806、806 号脉体中主要由石英-钠长石-锂辉石（锂

云母）组成，在拜城 40 号脉中由石英-微斜长石（白云母）组成；PC(pegmatitic core),石英核部带. 

中，5 条位于琼库尔构造带，4 条位于中阿尔泰构造

单元。根据本课题组近年来的研究，其形成时代分

别为二叠纪和三叠纪[8-9]（课题组未发表数据）。9

条伟晶岩脉的地理位置、产出、结构分带、矿化类

型及围岩蚀变等列于表 1。 

(1) 阿巴宫伟晶岩位于阿勒泰市 SEE23 km 处

的阿巴宫矿田，伟晶岩形成时代 248 Ma（课题组

未发表数据）。脉体走向 SE 95°，倾向 NE，倾角 46°，

呈顺层侵入于石英云母片岩中。脉体在走向方向上

厚度变化较大，西部厚约 2 m，在中部明显膨大，

达到 6 m，在东部尖灭。脉体向西延伸逐渐倾伏，

露头长约 150 m。脉体自边部向里分别为文象结构

带、块状微斜长石带、石英核部带。文象结构带中

可见白云母-石英巢状体分布。近脉围岩见有明显的

电气石化。研究样品主要采集文象结构带和石英核

中的石英（样品编号：ABG14-01、ABG14-02）。 

(2) 磨石尕伟晶岩位于阿勒泰市 NW61 km 处

的阿克巴斯套矿田，伟晶岩形成时代 248±3 Ma（课

题组未发表数据）。脉体走向 SE115°，倾向 SW，倾

角 85°，近于直立，脉宽 2～3 m，脉体呈分支再复

合产出，在走向上延伸>100 m，厚度约为 4.3 m。

脉体被作为碧玺矿床开采，主要结构带包括：文象

结构带、长石-石英-白云母（锂云母）带、块状微

斜长石带。脉体围岩为黑云母石英片麻岩，发育黑

云母化、电气石化蚀变。研究样品主要采集文象结

构带中的石英（样品编号：MSG14-01）。 

(3) 卡鲁安 805 号脉位于阿勒泰市 NE56 km 处

的卡鲁安-阿祖拜矿田，伟晶岩形成时代 216±2.6Ma 
[8]。脉体走向 NE15°，倾向 SE，倾角 67°，脉体厚

约 5.5 m，走向方向延长约 250 m，延深 35 m。脉

体结构分带性较差，露头上见有细粒带，中粗粒带，

石英-钠长石-锂辉石带，局部见有块状微斜长石。

围岩为红柱石-石英片岩，接触带上发育有黑云母

化、电气石化及云英岩化蚀变。研究样品采集中粗

粒带中的石英和石英-钠长石-锂辉石带中的锂辉石

（样品编号：805-01）。 

(4) 卡鲁安 806 号脉位于卡鲁安－阿祖拜矿田，

为钠长石 -锂辉石型伟晶岩，伟晶岩形成时代

223±1.8 Ma[8]。脉体走向 SE170°，倾向 260°，倾角

65°，脉体在走向方向上厚度变化较大（0.7 m～5.6 

m），长约为 900 m，延深 200 m。伟晶岩包含细粒

结构带，石英-微斜长石中粗粒伟晶岩带，中部为石

英-薄片状钠长石-锂辉石结构带。脉体顺层侵入于

黑云母-石英片岩中，发育有黑云母化、电气石化围

岩蚀变。研究样品采集石英-微斜长石中粗粒伟晶岩

带中的石英（样品编号：806-01）。 

(5) 卡鲁安 807 号脉位于卡鲁安－阿祖拜矿

田，距 805 号脉约 7 km，伟晶岩年龄 221±15 Ma [8]。
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脉体走向 EW，倾向 170°～180°，倾角 60°～80°，

地表出露伟晶岩约 650 m。脉体呈波状弯曲，厚度

变化较大，平均厚度 6.8 m。向下延深较稳定，已控

制 200 m，且矿体有变厚的趋势。脉体切层侵位于

黑云母石英片岩中，由石英-钠长石-锂云母伟晶岩

过渡到石英-钠长石-锂辉石伟晶岩。研究样品采集

石英-钠长石-锂辉石结构带中的石英（样品编号：

807-01）。 

(6) 拜城 40 号伟晶岩位于青河县 NW13 km 的

阿 拉 捷 克 - 塔 拉 特 矿 田 ， 伟 晶 岩 形 成 时 代

287±7.2Ma[9]。脉走向 NEE89°，向北倾伏，倾角 52°。

脉体露头延伸约 130 m 后倾伏。在走向方向上厚度

变化较大，宽处可达 8 m，平均约 6 m。脉体侵入

于白云母石英片岩，自边缘到中心，脉体发育有石

英-白云母-微斜长石结构带、块状微斜长石带、石

英-白云母带、微斜长石-石英核部带。近脉围岩接

触带见有白云母化、电气石化。样品采集石英-白云

母-微斜长石带和石英核部带中的石英（样品编号：

BC40-14-01、BC40-14-02）。 

(7) 苇子沟伟晶岩位于哈巴河县东 64 km 处的

切别林矿田，伟晶岩形成时代 253±2.1 Ma（课题组

未发表数据）。脉体走向 NW320°，向 NE 倾伏，倾

角 58°，脉体宽 8 m，延伸较远，产状稳定，露头长

约 600 m。结构带包括细晶岩、文象结构带、微斜

长石-石英-云母结构带、糖粒状巢体带（不连续分

布）、块状微斜长石结构带。围岩主要为石英片岩，

蚀变强烈，见明显的黑云母化。研究样品采集文象

结构带中的石英（编号：WZG14-01）。 

(8) 也留曼伟晶岩位于哈巴河县NE 38 km处的

也留曼矿田，伟晶岩形成时代 251±5.4Ma（课题组

未发表数据）。脉体走向 340°，向 SW 倾伏，倾角

47°，延伸较远。主要结构带包括文象结构带、糖粒

状钠长石带、石英-白云母带、石英-白云母-微斜长

石带、石英核部带。围岩为云母-石英片岩，近脉围

岩见有明显的白云母化。研究样品采集文象结构带

和石英核部带中的石英（编号：YLM14-01、

YLM14-02）。 

(9) 小喀拉苏伟晶岩位于阿勒泰市 NW 3 km

处的小喀拉苏矿田内，伟晶岩年龄 287±6.5 Ma（课

题组未发表数据）。脉体走向约 NW 300°，倾向

NE，倾角 43°，脉宽大于 5.4 m，脉体大致顺层侵

入于黑云母-石英片岩。主要结构带包括文象带、

块状微斜长石带、叶钠长石-白云母-石英带、石英

核部带。近脉围岩发育有电气石化和白云母化蚀

变。研究样品采自于接触带的文象结构带和石英

核部带（编号：XKLSD14-01、XKLSD14-02）。 

2.2 分析测试方法 

样品采集之后，在室内对样品进行观察、描述、

拍照、选定切片位置等处理工作。然后，磨制光薄

片和厚度为 0.25～0.3 mm 的双面抛光包裹体片，进

行包裹体岩相学观察、显微测温和显微激光拉曼研

究。包裹体测试工作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进行，显微测温采用

英国 Linkam 公司的 THMSG600 冷热台，可测温度

范围为-196～600℃，测试精度冷却时为 0.1℃，大

于 300℃时为 1℃；激光拉曼探针分析采用英国

Renishaw公司 inVia Reflex型显微激光拉曼光谱仪，

实验条件为 514.5nmAr+激光器，空间分辨率 1μm，

光谱分辨率 0.5cm-1，积分时间 60 s，100～4000cm-1

连续取谱。 

本文基于流体包裹体显微测温获得CO2笼合物

熔化温度（tm,cla）、CO2 的均一温度（th,CO2）、CO2

所占体积比例（VCO2），根据 Roedder（1984）建立

的 CO2 笼合物融化温度与盐度关系式[63]获得盐度

（w），利用 Flincor 软件中 NaCl-H2O-CO2体系状态

方程[64-66]，可获得 p-t 条件下的体系等容线；在此

基础上，根据实测流体包裹体的完全均一温度

（th,total），即可得到其与等容线相交点对应的压力。

根据静岩压力公式 p=ρgH（其中岩石密度 ρ 取

2.85g/cm3, 重力加速度 g 取 9.8m/s2），可计算获得

伟晶岩侵位深度 H。利用含 CO2包裹体等容线相交

法确定流体捕获压力，这一方法使用的前提是：所

研究的包裹体捕获了两种不混溶或者部分不混溶的

流体，此时端元流体的均一温度和压力即为捕获温

度和压力。本次研究中的 B 型包裹体为与熔体包裹

体共生的原生流体包裹体，是主晶矿物结晶时捕获

的端元流体。 

3 结果 

3.1 流体包裹体岩相学研究 

岩相学观察发现，所研究的样品中的包裹体类

型主要为：熔体包裹体（A1 型）（图 2a）、熔体-流

体包裹体（A2 型）（图 2b）、含液相 CO2包裹体（B

型）（图 2c）、纯气相包裹体（C 型）（图 2d）、纯液

相包裹体（D 型）（图 2e）。具体分述如下： 

(1) 阿巴宫伟晶岩样品 ABG14-01 中包裹体类

型主要 A1 型、B 型。其中 A 型包裹体数量较多，

大小在 4～40 m 之间。B 型流体包裹体数量较少，

呈负晶型，大小为 6～26 m，呈孤立状分布于熔体

包裹体周边（图 2f）。 
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A1，熔体包裹体；A2，熔体-流体包裹体；B，含液相 CO2 包裹体 

(a) 阿巴宫伟晶岩文象带石英中的原生 A1 型包裹体，孤立状分布；(b) 拜城 40 号伟晶岩边缘带石英中的原生 A2 型包裹体，呈长条形，

孤立状分布；(c) 拜城 40 号伟晶岩石英核石英矿物中的原生 B 型包裹体，呈负晶型，散乱状分布；(d) 阿巴宫伟晶岩石英核中的 C 型纯

气相包裹体；(e) 小喀拉苏伟晶岩石英核中的 D 型包裹体，呈孤立状分布；(f)阿巴宫伟晶岩文象结构带石英中与 A1 型包裹体共存的 B

型包裹体，呈负晶型，散乱状分布；(g) 阿巴宫伟晶岩石英核石英中与 A2 型包裹体共存的 B 型包裹体，呈负晶型，散乱状分布；(h) 阿

巴宫伟晶岩石英核石英中的 B 型包裹体，呈负晶型，散乱状分布；(i) 磨石尕伟晶岩文象结构带中与 A1 型包裹体共存的 B 型包裹体；

(j) 卡鲁安 805 号伟晶岩中与 A2 型包裹体共存的 B 型包裹体；(k) 卡鲁安 806 号伟晶岩中与 A1 型包裹体共存的 B 型包裹体；(l) 拜城

40 号伟晶岩脉边缘带中与 A1 型包裹体共存的 B 型包裹体；(m) 苇子沟伟晶岩文象结构带中与 A1 型包裹体共存的 B 型包裹体；(n) 小

喀拉苏伟晶岩文象结构带中与 A1 型包裹体共存的 B 型包裹体；(o) 小喀拉苏伟晶岩石英核中的 B 型包裹体，呈负晶型，散乱状分布； 

图 2 伟晶岩石英矿物中的流体包裹体显微照片 

Fig. 2.Microphotographs of inclusions in quartz in pegmatites. 
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样品 ABG14-02 中包裹体主要为 A2 型、B 型、

C 型、D 型。各类型包裹体均较发育，包裹体大小

变化较大；其中 A2 型包裹体数量较少，呈半规则

形态孤立状产出；B 型包裹体数量较多（图 2g, h）。

C、D 型流体包裹体主要呈负晶型。 

(2) 磨石尕伟晶岩样品 MSG14-01 中包裹体类

型主要为 A1 型、B 型。A1 型包裹体为不规则状孤

立状分布，数量较多，大小在 5～37m 之间。B 型

流体包裹体的大小在 8 ～15 m，呈负晶型，孤立

状分布（图 2i）。 

(3) 卡鲁安 805号伟晶岩样品 805-14-01中包裹

体类型为 A1 型、A2 型、B 型。A1 和 A2 型数量较

多，多呈不规则状散乱分布。B 型流体包裹体大小

在 9～23 m 范围，呈负晶型孤立状分布，数量较

多。锂辉石中的 B 型流体包裹体数量较多，大小分

布于 7 ～30m 之间，多为长条形沿结晶方向分布

（图 2j）。 

(4) 卡鲁安 806号伟晶岩样品 806-14-01中主要

包裹体类型为 A1 型、A2 型、B 型。A1 型和 A2

型包裹体为长条形或不规则状，包裹体大小变化于

较大范围。B 型流体包裹体数量较多，大小为 8～

26 m，多呈负晶型、孤立状产出（图 2k）。 

(5) 卡鲁安 807 号伟晶岩样品 807-14-01 中显

示的主要包裹体类型为 A1 型、A2 型、B 型。A1

型和 A2 型包裹体多为不规则状产出，包裹体大小

在 6～36 m 之间。B 型流体包裹体大小为 9～25 m，

多呈负晶型，数量较多，散乱状分布。 

(6) 拜城 40 号伟晶岩脉样品 BC40-14-01 中包

裹体类型主要为 A1 型、A2 型、B 型。A1 型包裹

体数量不多，呈不规则状散乱分布，大小变化在

4 ～34 m 范围。B 型流体包裹体数量较少，呈负晶

型，孤立状产出，大小为 10～23 m（图 2l）。 

样品 BC40-14-02 中包裹体类型主要为 A2 型、

B 型。A2 型包裹体数量较少，呈不规则孤立状产出，

大小为 10 ～27 m。B 型流体包裹体数量较多，多

为负晶型，大小为 12 ～30 m，呈孤立状产出。 

(7) 苇子沟伟晶岩样品 WZG14-01 中包裹体类

型主要为 A1 型、B 型。A1 型包裹体数量较多，呈

不规则状分布，大小为 5 ～31 m。B 型流体包裹体

的数量较少，具有负晶型形态，大小为 6 ～25 m，

呈孤立状产出（图 2m）。 

(8) 也留曼伟晶岩样品 YLM14-01 中包裹体类

型主要为 A1 型、B 型。A1 型包裹体数量较多，呈

不规则状散乱分布，大小为 4 ～23 m。B 型流体

包裹体数量较少，呈负晶型、孤立状产出，大小为

7 ～20 m。 

样品 YLM14-02 中包裹体类型主要为 A2 型、B

型。A2 型包裹体发育数量不多，多为半规则，孤立

状产出，大小为 9 ～28 m。B 型流体包裹体数量

较多，呈负晶型，孤立状或散乱状产出，大小为

11 ～32 m。 

(9) 小喀拉苏伟晶岩样品 XKLS14-01 中包裹体

类型主要为 A1 型、B 型。A1 型包裹体数量较多，

大小变化于 4 ～36 m 较大范围，形态不规则，多

呈散乱状分布。B 型流体包裹体数量有限，呈负晶

型孤立状产出，大小为 8 ～25 m（图 2n）。 

样品 XKLS14-02 中包裹体类型主要为 A2 型、

B 型、C 型、D 型。A2 型包裹体数量较少，为不规

则形态，呈孤立状产出，大小为 10 ～25 m。B 型

流体包裹体数量较多，多为负晶型，散乱状分布，

大小为 12 ～31 m。C、D 型流体包裹体发育较少，

呈负晶型、孤立状产出（图 2o）。 

3.2 流体包裹体显微测温及激光拉曼成分分析 

本文分别对 9 条伟晶岩的早期结构带和晚期石

英核部带中的原生 CO2-H2O 流体包裹体进行了显

微测温分析（表 2，图 3）。所研究的 B 型流体包裹

体，存在明显的“双眼皮”现象。先冷冻包裹体至

-120 ℃使其完全冻结，然后缓慢升温，分别测定固

相 CO2的熔化温度、CO2笼合物融化温度 tm(cla )、

CO2的均一温度 th(CO2)，流体包裹体的完全均一温

度 Th, tota。针对不同伟晶岩脉，具体分述如下： 

(1) 阿巴宫伟晶岩早期结构带（ABG14-01）中

27 个 B 型流体包裹体显微测温显示，固相 CO2 的

熔化温度变化于-57.8～-58.2 ℃之间，CO2 笼合物

在 7.9～8.4 ℃时完全融化，至 18.0～23.2 ℃时 

CO2 完全均一至液相，流体包裹体的完全均一温度

（均一至液相）为 413.6～431.9 ℃。石英核部带

（ABG14-02）中 60 个 B 型流体包裹体显微测温结

果表明，固相 CO2 的熔化温度变化于 -65.4～

-67.0 ℃之间，CO2 笼合物在 8.9～9.6 ℃时完全融

化，在至 28.0～30.0 ℃时 CO2完全均一至液相，流

体包裹体的完全均一温度变化于 300.0～316.7 ℃

范围。 

(2) 磨石尕伟晶岩（MSG14-01）18 个 B 型流

体包裹体显微测温显示，固相 CO2的熔化温度变化

于-58.4～-58.8.0 ℃之间，CO2笼合物在 7.8～8.2 ℃

时完全融化，在 25.0～30.0 ℃时 CO2完全均一至液

相，流体包裹体的完全均一温度在 550.6～590.8 ℃

之间。 

(3) 卡鲁安 805 号伟晶岩（805-14-01）12 个 B

型流体包裹体显微测温显示，固相 CO2 的熔化温 
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表 2 阿尔泰二叠纪、三叠纪伟晶岩中 B 型包裹体显微测温数据 

Table 2. Microthermometric data forB-type fluid inclusions in Permian and Triassic pegmatites from Altay 

时代 伟晶岩 样品 寄主矿物 
包裹体测温数据 

N 大小/μm tm(CO2)/℃ tm(cla)/℃ φ(CO2)/% th(CO2)/℃ w(NaCl eqv)/% th, total /℃ 

三 

叠 

纪 

阿巴宫 
ABG14-01 石英 27 6～26 -57.8～-58.2 7.9～8.4 0.41～0.72 18.0～23.2 3.15～4.07 413.6～431.9 

ABG14-02 石英 60 8～24 -65.4～-67.0 8.9～9.6 0.30～0.65 28.0～30.0 0.83～2.20 300.0～361.7 

磨石尕 MSG14-01 石英 18 8～15 -58.4～-58.8 7.8～8.2 0.50～0.75 25.0～30.0 3.52～4.26 550.6～590.8 

卡鲁安 805 805-14-01 
石英 12 9～23 -59.4～-59.7 8.8～9.0 0.25～0.45 25.3～29.0 2.00～2.39 380.0～418.0 

锂辉石 6 7～30  8.0～9.2 0.17～0.40 14.5～15.0 1.62～3.89 230.0～274.0 

卡鲁安 806 806-14-01 石英 18 8～26 -59.0～-59.5 8.2～9.2 0.28～0.50 25.1～27.0 1.62～3.52 380.0～436.0 

卡鲁安 807 807-14-01 石英 17 9～25 -59.4～-59.9 8.5～9.2 0.25～0.55 24.0～29.0 1.62～2.96 489.0～498.0 

二 

叠 

纪 

 

拜城 40 
BC-40-14-01 石英 17 10～23 -57.0～-57.5 6.8～7.3 0.30～0.60 19.7～25.0 5.14～6.03 391.5～445.6 

BC-40-14-02 石英 30 12～30 -66.3～-66.9 9.4～9.8 0.20～0.57 23.3～28.6 0.43～1.22 300.0～377.0 

苇子沟 WZG14-01 石英 25 6～25 -57.8～-58.5 6.0～6.8 0.35～0.60 27.1～28.5 6.03～7.83 519.5～588.5 

也留曼 
YLM14-01 石英 19 7～20 -57.3～-57.9 7.0～7.6 0.43～0.73 21.0～26.0 4.62～5.68 545.6～593.2 

YLM14-02 石英 43 11～32 -66.1～-66.7 9.3～9.5 0.20～0.50 25.0～30.0 1.02～1.42 307.8～406.0 

小喀拉苏 
XKLS14-01 石英 23 8～25 -57.2～-58.0 7.4～8.0 0.33～0.68 21.0～25.0 3.89～4.98 454.0～565.7 

XKLS14-02 石英 21 12～31 -63.0～-64.0 8.9～9.6 0.20～0.45 29.0～30.1 0.83～2.20 305.0～345.0 

注：tm(CO2)表示固相 CO2 的熔化温度；tm(cla)表示 CO2 络合物熔化温度；φ(CO2)表示包裹体中 CO2 所占的体积分数；th(CO2)为 CO2 均一

温度；w(NaCl eqv)为盐度；th, total 为完全均一温度. 

 
a. 二叠纪伟晶岩 b.三叠纪伟晶岩 

图 3 伟晶岩中流体包裹体完全均一温度直方图 

Fig. 3.Histograms of total homogenization temperature for fluid inclusions in different pegmatites. 
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度变化于-59.4～-59.7 ℃之间，CO2笼合物在 8.8～

9.0 ℃温度时完全融化，在 25.3～29.0 ℃时 CO2完

全均一至液相，流体包裹体的完全均一温度变化于

380.0～418.0 ℃范围。 

(4) 卡鲁安 806 号伟晶岩（806-14-01）18 个 B

型流体包裹体显微测温显示，固相 CO2熔化温度变

化于-59.0～-59.5 ℃，CO2 笼合物在 8.2～9.2 ℃时

完全融化，在 25.1～27.0 ℃时 CO2 完全均一至液

相，流体包裹体的完全均一温度 380.0～436.0 ℃。 

(5) 卡鲁安 807 号伟晶岩（807-14-01）17 个 B

型流体包裹体显微测温表明，固相 CO2的熔化温度

变化于-59.4～-59.9 ℃之间，CO2 笼合物在 8.5～

9.2 ℃时完全融化，在 24.0～29.0 ℃时 CO2完全均

一至液相，流体包裹体的完全均一温度为 489.0～

498.0 ℃。 

(6) 拜城 40 号伟晶岩早期结构带（BC40-14-01）

中 17 个 B 型流体包裹体显微测温显示，固相 CO2

的熔化温度变化于-57.0～-57.5 ℃之间，CO2 笼合

物在 6.8～7.3 ℃时完全融化，在 19.7～25.0 ℃时

CO2 完全均一至液相，流体包裹体的完全均一温度

变化于 391.5～445.6 ℃之间。石英核部带（BC40- 

14-01）中 30 个 B 型流体包裹体显微测温显示，固

相 CO2的熔化温度变化于-66.3～-66.9 ℃ 

之间，CO2 笼合物在 9.4～9.8 ℃时完全融化，在

23.3～28.6 ℃时 CO2完全均一至液相，流体包裹体

的完全均一温度变化于 300.0～377.0 ℃之间。 

(7) 苇子沟伟晶岩（WZG-14-01）25 个 B 型流

体包裹体显微测温显示，固相 CO2的熔化温度变化

于-57.8～-58.5 ℃之间，CO2 笼合物在 6.0～6.8 ℃

时完全融化，在 27.1～28.5 ℃时 CO2完全均一至液

相，流体包裹体的完全均一温度变化于 519.5～

588.5 ℃范围。 

(8) 也留曼伟晶岩早期结构带（YLM-14-01）

中 19 个 B 型流体包裹体显微测温显示，固相 CO2

的熔化温度变化于-57.3～-57.9 ℃之间，CO2 笼合

物在 7.0～7.6 ℃时完全融化，在 21.0～26.0℃时

CO2 完全均一至液相，流体包裹体的完全均一温度

变 化 于 545.6 ～ 593.2 ℃ 之 间 。石 英 核 部 带

（YLM-14-02）中 43 个 B 型流体包裹体显微测温

显示，固相 CO2 的熔化温度变化于-66.1～-66.7 ℃

之间，CO2 笼合物在 9.3～9.5 ℃时完全融化，在

25.0～30.0 ℃时 CO2完全均一至液相，流体包裹体

的完全均一温度变化于 307.8～406.0℃范围。 

(9) 小喀拉苏伟晶岩早期结构带（XKLS-14-01）

中 23 个 B 型流体包裹体显微测温表明，固相 CO2

的熔化温度变化于-57.2～-58.0 ℃之间，CO2 笼合

物在 7.4～8.0 ℃时完全融化，在 21.0～25.0 ℃时

CO2 完全均一至液相，流体包裹体的完全均一温度

变化于 454.0～565.7 ℃之间。石英核部带（XKLS- 

14-02）中 21 个 B 型流体包裹体显微测温结果显示，

固相 CO2 的熔化温度变化于-63.0～-64.0 ℃之间，

CO2 笼合物在 8.9～9.6 ℃时完全融化，在 29.0～

30.1 ℃时 CO2完全均一至液相，流体包裹体的完全

均一温度变化于 305.0～345.0 ℃。 

对上述不同伟晶岩脉中B型流体包裹体开展的

激光拉曼分析表明，拉曼光谱均显示具有明显的

CO2特征峰（1282 cm-1和 1387 cm-1）和宽缓的水峰，

并伴随有微弱的 N2特征峰（2328 cm-1）（图 4）。未

显示出其它异常峰，由此指示 B 型流体包裹体为

NaCl- H2O- CO2体系。 

 

图 4 流体包裹体拉曼谱图 

Fig. 4.The LRM spectra for fluid inclusions. 

3.3 压力估算 

对伟晶岩早期结构带中B型流体包裹体进行显

微测温，并利用 Flincor 软件 NaCl-H2O-CO2体系状

态方程[64-66]，获得了流体包裹体体系的等容线。所

用数据均是采用正态分布确定的高频值。由于均一

温度未经压力校正，包裹体的捕获温度应该高于均

一温度，所以计算获得的压力值为最小捕获压力（图

5)。其中 5 条三叠纪伟晶岩（卡鲁安 805 号脉、卡

鲁安 806 号脉、卡鲁安 807 号脉、阿巴宫伟晶岩和

磨石尕伟晶岩）压力变化于 235～308 MPa 范围，

若以 28 MPa/km 的静岩压力梯度为参考标准，则对

应的侵位深度为 8.4～11.0 km；而 4 条二叠纪伟晶
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岩（拜城 40 号脉、苇子沟伟晶岩、也留曼伟晶岩和

小喀拉苏伟晶岩）压力变化于 319～406 MPa 范围，

对应形成深度为 11.4～14.5 km（图 6）。由于实际捕

获时的压力梯度介于静水压力与静岩压力之间，因

此流体包裹体实际形成深度应比上述估算值略大。 

 

 

图 5 伟晶岩早期结构带石英矿物中 B 型包裹体的

等容线及压力估算 

Fig. 5.Isochores and estimated pressures for type-B 

fluid inclusions in quartzs from the early textural 

zones of pegmatites. 

 
图 6 二叠纪、三叠纪伟晶岩侵位深度对比 

Fig. 6.Comparison of emplacement depth between Permian 

and Triassic pegmatites. 

与之对比，同一伟晶岩脉晚期固结石英核部带

中石英矿物捕获的B型流体包裹体以显著低的均一

温度、相对高的 CO2笼合物融化温度和 CO2均一温

度而区别于早期固结结构带中石英捕获的B型流体

包裹体（表 2）；对于三叠纪的阿巴宫伟晶岩，晚期

固结的石英核部带中石英矿物捕获的B型流体包裹

体均一温度在 300.0～361.7℃范围（表 2），计算的

最小捕获压力平均值为 131 MPa，对应的侵位深度

平均值为 4.68 km（表 3）；对于二叠纪的拜城 40

号脉、也留曼伟晶岩和小喀拉苏伟晶岩，晚期固结

的石英核部带石英矿物捕获的B型流体包裹体均一

温度分别分布于 300.0～377.0、307.8～406.0 和

305.0～345.0 ℃范围（表 2），计算的最小捕获压力

平均值分别为 259、270 和 193 MPa，对应的侵位

深度平均值分别为 9.26、9.66 和 6.91 km（表 3）。 

表 3 伟晶岩 B型流体包裹体的完全均一温度、

捕获压力及其侵位深度平均值 

Table3. Average values of trapped pressure and 

emplacement depth corresponding homogenization 

temperature of B-type fluid inclusion 

伟晶岩 样品编号 th,total/℃ p/MPa 侵位深度/km 

阿巴宫 
ABG14-01 421 266.1 9.53 

ABG14-02 324 130.6 4.68 

磨石尕 MSG14-01 581 298.9 10.70 

卡鲁安 805 805-14-01 400 274.3 9.82 

卡鲁安 806 806-14-01 416 284.2 10.18 

卡鲁安 807 807-14-01 405 245.9 8.80 

拜城 40 
BC-4014-01 430 337.8 12.09 

BC-4014-02 355 258.7 9.26 

苇子沟 WZG14-01 580 393.0 14.07 

也留曼 
YLM14-01 575 355.7 12.74 

YLM14-02 376 269.9 9.66 

小喀拉苏 
XKLS14-021 510 334.4 11.97 

XKLS14-02 323 193.0 6.91 

4 讨论 

4.1 岩浆-热液演化阶段伟晶岩内部含水相变化 

在 20 世纪的 60－80 年代，有关伟晶岩的成因，

普遍接受的是 Jahns-Bumham 模型，认为挥发分过

饱和是形成伟晶岩的必要条件[14,67-68]。而当前的

London 模型，基于实验研究提出[69-70]，挥发分过

饱和（含有约 11.5% H2O）的过铝质岩浆体系中

结晶作用发生在蒸气相而不是熔体相，只能形成

组成上均一、等粒自形、随机取向和分布的结晶

相；而在水不饱和（≤3.5% H2O）条件下成功地

模拟出与伟晶岩类似的矿物组构、空间分带性以

及熔体分异趋势。 

研究显示，伟晶岩通常经历了岩浆、岩浆-热液

过渡及热液 3 个阶段[25,70-71]。伟晶岩初始岩浆是水

不饱和的，因此岩浆阶段不存在独立的含水相；随

着岩浆分离结晶作用的进行，大量无水矿物如长

石、石英的晶出，使得残余熔体相中水渐趋饱和，

将发生岩浆流体相的出溶，从而过渡到熔体相、结

晶相和流体相共存的岩浆-热液过渡阶段；而伟晶岩

中石英核代表了伟晶岩演化到最后的热液阶段。 

本次研究中，在伟晶岩早期固结的结构带和晚

期热液成因石英核部带石英矿物中均发现了原生的

流体包裹体，尽管不同的脉体早期结构带中流体包
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裹体产出的数量存在明显差异。对于卡鲁安 805、

806 和 807 号脉，早期固结的石英-钠长石-锂辉石

（锂云母）结构带中，B 型流体包裹体数量较多且

个体较大，且与熔体-流体包裹体（A2 型）共生为

特征，指示它形成于岩浆-热液过渡阶段体系。而来

自热液成因的石英核部带的石英矿物捕获的B型流

体包裹体，也观察到与熔体-流体包裹体（A2 型）

共生的特征，但未见熔体包裹体（A1 型）。其他伟

晶岩脉早期固结结构带中石英捕获的B型流体包裹

体，以与熔体包裹体（A1 型）共生为特征，指示形

成于岩浆阶段。对于岩浆成因的早期结构带，如文

象结构中石英、微斜长石被广泛认为是因过冷而直

接从岩浆中结晶的[72-75]，在这种情况下，H2O 未达

到饱和，不可能出溶流体相，其存在的原生流体相

包裹体很可能与不混溶作用有关。 

Jahns 和 Bumham (1969)强调了在伟晶岩的形

成过程中挥发组分起到了非常重要的作用，他们认

为花岗质伟晶岩是从共存的铝硅酸盐熔体和含水流

体中结晶出来的[68]。London (1990)提出早期伟晶岩

矿物中的原生H2O-CO2流体包裹体是熔体相与富含

挥发组分的流体相间发生了不混溶结果 [76-77]。

Veksler (2002)和他的同事通过在合成的过铝质花岗

岩中加入 H2O、B、F 等物质模拟天然花岗质伟晶岩，

发现在 450～900 ℃、0.1～0.2 GPa 条件下铝硅酸盐

熔体、水质流体、高温卤水能够稳定地共存[90]。

Thomas 观察到稀有金属伟晶岩中 H2O-CO2 流体包

裹体与过铝质熔体包裹体、富水的过碱质熔体包裹

体共生现象，这为伟晶岩熔体的不混溶提供了直接

的证据[18,27,78-80]。伟晶岩熔体本身就含有大量的挥

发分物质（如 H2O、CO2、B、P、Cl 等），其稳定侵

位后，根据挥发分组分、助熔剂含量的多少及所处

环境的不同，伟晶岩熔体以熔体-流体不混溶或流体

相饱和出溶的形式形成单独的流体相。当就位的伟

晶岩熔体挥发分/助熔剂含量少时，随着温度和压力

的降低，稠密的以 CO2、H2O 为主要组分的流体与

硅酸盐熔体发生了不混溶作用，形成了富 CO2的小

液滴；当就位的伟晶岩熔体挥发分/助熔剂含量高时

（如卡鲁安 805、806、807 号脉），随着结晶作用的

进行，由于流体过饱和而出溶独立的流体相。这些

不同成因的独立流体被主晶矿物捕获后形成与熔体

包裹体共存的原生流体包裹体。本次研究发现了与

熔体包裹体共生的原生富 CO2流体包裹体（B 型），

既为主晶矿物捕获独立流体相形成的。 

已有研究表明，伟晶岩熔体演化过程中，随着

石英、长石等矿物的大量晶出，残余体系水含量逐

渐饱和，发生液相分离，出溶单一的流体相，而锂

辉石矿物的大量晶出基本与流体相出溶同步[23-26]。

在岩浆-热液过渡阶段，可出现熔体包裹体、熔体-

流体包裹体和流体包裹体。实验发现，伟晶岩熔体

演化的不同阶段，B 型流体包裹体固相 CO2的融化

温度具有明显区别，早期岩浆成因的结构带（文象

结构带）中 B 型包裹体固相 CO2 的熔化温度为

-57.0～-58.8℃，岩浆-热液过渡阶段成因的结构带

（石英-钠长石-锂辉石）中的为-59.0～-59.9℃，而

晚期石英核部带中的为-63.0～-67.0℃。由此可见，

早期结构带中的固相 CO2的融化温度最接近纯 CO2

的固相熔化温度（-56.6℃），说明早期边缘带包裹

体中CO2的密度较大，但随着熔体逐渐的结晶分异，

温度、压力的逐渐降低，溶解在伟晶岩熔体中的挥

发组分逐渐出溶（如 B、F、P、Cl 等），导致 CO2

的浓度降低。此外，相比于早结构带，晚期结构带

B 型包裹体的盐度有所降低，这可能是随着结晶作

用的进行，体系中的碱质组分（Na、K）等被大量

消耗而导致在残余热液中的含量减少。 

4.2 早期和晚期原生流体包裹体 p-t 指示 

同一伟晶岩脉的早期固结的结构带中石英捕获

的 B 型流体包裹体均一温度、捕获的流体压力显著

不同于晚期固结石英核部带中石英矿物捕获的B型

流体包裹体；二叠纪的拜城 40 号脉、也留曼伟晶岩

和小喀拉苏伟晶岩，早期固结结构带中石英矿物捕

获的 B 型流体包裹体均一温度分别分布于 391.5～

445.6、545.6～593.2 和 454.0～565.7 ℃，计算的最

小捕获压力平均值分别为 338、356 和 334 MPa，而

晚期固结的石英核部带石英矿物捕获的B型流体包

裹体均一温度分别分布于 300～377、307.8～406 和

305～345 ℃，计算的最小捕获压力平均值分别为

259、270 和 193 MPa。这与可可托海 3 号脉、柯鲁

木特 112 号脉流体包裹体研究的结论一致，前者由

早期岩浆阶段的 900～600 ℃、320～250MPa 降至

岩浆-热液过渡阶段的 650～500 ℃、280～220 

MPa，到晚期热液阶段的 530～450℃、250～180 

MPa；后者由岩浆阶段的约 330 MPa 降至岩浆-热液

过渡阶段的 230～330 MPa 到晚期热液阶段的

300 ℃、<200 MPa[23-26,81-82]。究其原因，由岩浆、

岩浆-热液过渡到热液阶段，温压持续降低很可能是

等容体系下的 p-t 演化的结果或者伟晶岩体系由封

闭转为相对开放所致。伟晶岩侵位到特定的裂隙空

间后处在相对密闭等容体系中分异演化，由于出溶

的岩浆流体相中低的 CO2含量，不大可能产生 CO2

诱发的流体相沸腾而导致压力释放。因此，压力

降低很可能是等容体系下的 p-t 演化的结果，即随
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着温度的逐渐下降，体系内的压力也会随之降低。

由此，我们认为熔体包裹体、熔体-流体包裹体和

晚期热液成因石英核中的 B 型流体包裹体的均一

温度分别记录岩浆成因、岩浆-热液过渡阶段体系

形成的结构带以及晚期石英核部带形成温度；对

于伟晶岩形成压力，不能由热液成因石英核中 B

型流体包裹体计算的捕获流体压力来限定；伟晶岩

早期固结形成结构带中石英矿物捕获的B型流体包

裹体可提供更为真实、可靠的捕获流体压力。 

4.3 伟晶岩侵位深度与成矿作用耦合关系 

Ginsburg 等（1979）根据地质背景和成因特征

将花岗伟晶岩分为 4 大类：1)浅成伟晶岩，又称晶

洞伟晶岩，形成深度 1.5～3.5 km；2)中深伟晶岩，

又称稀有金属伟晶岩，形成深度 3.5～7.0 km，其矿

产主要有 Li、Rb、Cs、Be、Ta、Nb 等；3)深成伟

晶岩，即白云母伟晶岩，形成深度 7.0～11.0 km；

4) 最深伟晶岩，形成深度>11.0 km[19]。这一分类强

调了伟晶岩形成深度在伟晶岩成岩成矿中的重要作

用。本次研究显示，所研究的二叠纪伟晶岩侵位深

度为 11.4 ～14.5 km，三叠纪伟晶岩的侵位深度为

8.4～11.0 km，即二叠纪伟晶岩侵位深度显著大于三

叠纪伟晶岩的侵位深度。与之对比，世界著名的可

可托海 3 号脉（超大型 Li-Be-Nb-Ta-Cs-Rb-Hf 矿床）

侵位最大深度为 11.5 km，柯鲁木特 112 号脉（中型

Li-Be-Nb-Ta 矿床）侵位最大深度为 11.8 km。不难

看出，中国阿尔泰造山带中稀有金属伟晶岩形成深

度在 8.4～14.5 km 范围，远大于 Ginsburg 等定义的

稀有金属伟晶岩形成深度（3.5～7.0 km）[19]。 

从稀有金属伟晶岩分布来看，与伟晶岩相关的

稀有金属矿床主要分布于中阿尔泰构造单元中，形

成时代主要为三叠纪，其次为侏罗纪，如可可托海

3 号脉 Li-Be-Nb-Ta-Cs-Rb-Hf 矿床、柯鲁木特 112

号脉 Li-Be-Nb-Ta 矿床、蒙库卡拉苏 Li-Be-Nb-Ta

矿床、库卡拉盖 Li-Be-Nb-Ta 矿床、群库尔 Be-Nb-Ta

矿床、佳木开Li-Be-Nb-Ta-Cs矿床、虎斯特Be-Nb-Ta

矿床。产于南阿尔泰构造单元中的伟晶岩其成岩、

成矿时代则主要为二叠纪，其中大喀拉苏伟晶岩（小

型 Li-Be-Nb-Ta 矿床）、小喀拉苏（小型 Li-Be-Nb-Ta

矿床）、也留曼伟晶岩[9]（小型 Be 矿床）中锆石 U-Pb

定年显示，形成时代分别为 272.51.4 Ma、287.06.5 

Ma、263.81.6 Ma（课题组未发表数据）。中、南阿

尔泰构造单元中伟晶岩型稀有金属矿床数量、矿化

类型及其矿床规模上的显著差异，很可能反映其形

成伟晶岩物源、成矿动力学背景上的差异。 

通过对阿尔泰造山带中典型伟晶岩（可可托

海 3 号脉、柯鲁木特 112 号脉、卡鲁安 805、806、

807 号脉）地球化学研究，我们初步认为中亚造

山带在三叠纪进行大陆碰撞造山作用，构造体制

由挤压转换为伸展，导致加厚地壳物质减压熔融，

是我国阿尔泰造山带中伟晶岩大规模分布的构造

背景[7-8,26,83-84]。目前对于阿尔泰造山带二叠纪伟晶

岩地球化学研究还十分薄弱，还不清楚二叠纪伟晶

岩成因、成矿物质来源、成矿作用以及形成的大陆

动力学背景。 

由于LCT型伟晶岩与S型过铝质花岗岩具有成

因联系，因此，许多学者倾向性认为伟晶岩是花岗

岩岩浆演化晚期的残余岩浆固结的产物[85-87]。在空

间上，自下而上存在由黑云母花岗岩二云母浅色

花岗岩粗粒白云母浅色花岗岩伟晶质浅色花岗

岩伟晶岩晕的垂直分异[88]；同理，自下而上存在

因分离结晶作用导致的围绕着高度分异的过铝质花

岗岩的伟晶岩分带，即黑云母伟晶岩、二云母伟晶

岩、白云母伟晶岩以及出露于最远端的极度 Rb、

Cs 富集的稀有金属伟晶岩[89]，并依次发育无矿化

BeBe-Nb-TaLi-Be-Ta-NbLi-Cs-Be-Ta-Nb 矿

化分带[88]。显然，伟晶岩侵位深度与岩浆分异、挥

发分富集、矿化类型及矿化分带复杂性以及交代作

用程度存在一定耦合关系。阿尔泰三叠纪伟晶岩与

二叠纪伟晶岩具有明显时空分布特征，因此，它们

不可能是同一花岗岩不同期次岩浆脉动的产物。尽

管如此，三叠纪伟晶岩侵位深度明显浅于二叠纪伟

晶岩，这有利于挥发分的富集，促进了岩浆液相线、

固相线温度降低，有利于岩浆充分的分异演化，促

使稀有金属元素在残余熔体中的富集成矿。 

5 主要结论 

（1）阿尔泰二叠纪、三叠纪伟晶岩早期结构带

与晚期石英核的石英发育大量流体和熔体包裹体，

且多处可见熔体包裹体与富CO2流体包裹体共生现

象，指示岩浆-热液过渡阶段伟晶岩熔体的不混溶。 

（2）阿尔泰造山带中三叠纪伟晶岩侵位深度明

显浅于二叠纪伟晶岩，其中三叠纪伟晶岩侵位深度

为 8.4～11.0 km，而二叠纪伟晶岩侵位深度为 11.4～

14.5 km，明显大于 Ginsburg 等（1979）定义的稀有

金属伟晶岩形成深度（3.5～7.0 km）。 

（3）相对较浅的侵位深度可能更有利于挥发分

在残余岩浆中的富集，促进伟晶岩岩浆分异演化及

稀有金属元素在残余熔体中的富集成矿。 
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