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摘要    集中于青藏高原东南缘澜沧江走滑挤压带应变路径与应变分解关系的探讨, 该剪切

带出露各类型韧性变形岩石, 为有限应变、运动学涡度值和单剪-纯剪组分比率的定量化分析

提供地质条件. 平均运动学涡度值的估算基于 3 种传统方法, 即 Rs-θ法、碎斑双曲线分布法和

极摩尔圆法; 计算结果表明低级片岩带内的糜棱岩化变质沉积岩平均运动学涡度为 0.19~0.54, 
高级片麻岩带的初糜棱岩、糜棱岩和超糜棱岩的运动学涡度值分别为 0.19~0.73, 0.11~0.8 和

0.84~0.95 (甚至高达 0.99). 利用经典应变分析方法和运动学涡度值估算结果一致暗示澜沧江

剪切带总体为单斜对称应变. 结合运动学路径, 该剪切带可以被厘定为典型的走滑挤压应变

带、且发生了应变分解. 根据区域构造背景, 青藏高原东南缘展布的这些新生代陡立而狭窄的

大型韧性剪切带是调节陆内变形过程中简单剪切组分的重要地质载体, 而纯剪切组分则分解

在构造带外侧更宽阔的地体上. 
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自然界韧性剪切带的运动学重构是构造地质学

家最为关注的问题之一; 运动学研究是揭示汇聚带

构造演化的最有效方法之一[1]. 许多成熟的技术和方

法已经被用来定量化评估自然界剪切带的运动学涡

度[2~5], 研究显示多数剪切带的应变类型为一般剪切, 
即在稳定流变条件下, 纯剪切和简单剪切作用同时

发生[4,6,7]; 然而, 自然界非稳态流变(自然流变随时间

变化)可能更普遍[8].  
均匀的平面应变可以分为两个流变端元: 简单

剪切和纯剪切, 而一般剪切则代表纯剪切和简单剪

切的中间状态; 运动学涡度值(Wn)可以描述旋转与拉

伸之间的相对比率[2], 严格意义上, Wn仅代表流变场

中瞬时涡度值, 而平均涡度值(Wm)更容易测量[3]. 在

稳态递进变形环境, Wn=Wm; 其中, 单斜对称的流变

在高应变带最为普遍, 而三斜对称和二斜对称的天

然剪切带也有报道[9~11]. 到目前为止, 对大型剪切带

应变和运动学涡度的尝试性研究却不多[1,6,8].  
位于青藏高原东南缘的澜沧江剪切带是东南亚

最重要的构造之一, 在我国云南境内, 主要沿碧螺雪

山和崇山展布(图 1). 然而, 有关该带的许多关键问

题仍未解决: ① 新生代变形样式; ② 在新生代东南

亚构造演化中的作用; ③ 与哀牢山红河剪切带之间

的关系. 本次研究, 我们结合新近应变分析的新进展, 
定量评估了该剪切带有限应变和运动学涡度, 并尝

试性探讨澜沧江剪切带的应变样式及其与邻区的构

造关系.  
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图 1  滇西地质构造简图 

包括 3 条剪切带 
 

1  地质背景 
澜沧江剪切带为兰坪-思茅褶皱逆冲带与保山地

块的边界断裂[12,13], 发育在崇山群变质岩之上, 韧性

构造岩延伸超过 300 km, 宽度约 10 km(图 1). 剪切带 

由平行出露的高级片麻岩带和东侧翼低级片岩带组

成, 高级带内构造岩主要为糜棱岩化片麻岩和糜棱

岩花岗岩, 低级片岩带为糜棱岩化变质沉积岩. 新近

研究报道了该剪切带内同构造浅色花岗岩脉内独居 
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石U-Pb年龄为 41~17 Ma[14], 暗示该带于中始新世已 
经开始左旋走滑运动[14~17], 澜沧江剪切带晚期受右旋

走滑运动的高黎贡剪切带的影响[18], 在剪切带北端发

育右旋剪切运动. 带内的片麻岩、花岗岩、花岗闪长

岩和变质岩遭受糜棱岩化改造, 形成初糜棱岩、糜棱

岩和局部狭窄带内的超糜棱岩(图 2(a), (b)); 这些韧性

变形岩石是有限应变和流变信息的有效载体, 为我们

开展韧性变形的定量化分析提供了有效的地质目标.  

2  高应变带的韧性构造 

2.1  低级片岩带 

澜沧江低级片岩带以发育 S型构造岩为特征, 包
括千枚岩、云母片岩、石英脉体、薄层结晶灰岩和石 

英-长石糜棱岩(图 3(a), (b); 4(a), (b)), 该带宽度约

2~2.5 km, 平行高级片麻岩带呈 NNW-SSE 向延伸(图
1), 千枚岩和云母片岩面理陡立, 部分观测点强烈褶

皱变形, S 构造面理主要为层状矿物或压扁的矿物颗

粒排列形成.  

2.2  高级片麻岩带 

高级带内的韧性构造岩由长英质糜棱岩、糜棱岩

化石英岩、花岗糜棱岩和糜棱化片麻岩组成 (图
3(c)~(e)); 这些构造岩面理产状陡立(图 2(a), (b)), 在
长英质糜棱岩中C剪切面理发育, 糜棱岩中的剪切劈

理形成 S 剪切面理, C 面理切割 S 面理, 形成典型 S-C
构造. C 面理走向 NNW-SSE, 高角度东倾和西倾, 但  

 
图 2 

(a)和(b) 澜沧江剪切带观测剖面及采样位置; (c) 澜沧江剪切带及邻区近 E-W 向解释剖面. 剖面位置在图 1, 
所有构造要素图解均为施密特网下半球投影 
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图 3  澜沧江剪切带各类型糜棱岩野外露头 
(a)和(b) 糜棱岩化变质沉积岩; (c) 初糜棱岩; (d) 糜棱岩; (e) 超糜棱岩 

 
在一些观测点, 糜棱岩面理走向变化较大, 构造岩面

理几何形态呈花状样式(图 2(c)); S-C 构造、旋转的碎

斑晶和云母鱼指示碧螺雪山南段和整个崇山段运动

学为左旋运动(图 4(c)~(f)), 碧螺雪山北端为右旋运

动为主. 构造岩中的矿物拉伸线理主要由椭圆形石

英、长石颗粒长轴定向和条带状石英定向排列构成, 
这些矿物线理倾角近水平(0°~15°)向北和向南倾伏

(图 2(a), (b)); 在定向薄片上(XZ 面), C 剪切面理平行

剪切带边界 , 而 S 剪切面理往往与剪切带边界呈

5°~30°夹角.  

3  韧性应变和流变条件 
在韧性变形带内, 变形岩石的石英颗粒普遍呈

扁豆状和条带形, 长短轴比率介于 2:1 到 15>1, 石英 

颗粒呈多晶集合体(图 4(c), (d), (f)), 进一步的观察发

现, 形成扁豆状集合体或条带的单晶颗粒具有如下

共同的显微构造特征: 直径 30~250 μm、发育不规则

的颗粒边界(图 4(d))、存在颗粒形态优选方位(GSPO). 
石英颗粒的这些显微构造特征暗示石英晶发生了亚

颗粒旋转和颗粒边界迁移为主的动态重结晶. 长石

表现为变形双晶和波状削光, 长石的核幔构造也很

普遍(图 4(d)), 幔主要由更为细小晶体颗粒集合体形

成, 可能为动态重结晶的产物. 在超糜棱岩中, 基质

主要由细小的矿物晶体形成, 如石英、黑云母和白云

母 ,  旋 转 的 长 石 碎 斑 颗 粒 约 占 薄 片 面 积 的

10%~20%(图 4(e), (f)). 石英和长石的显微构造分析

表明韧性剪切变形条件为高绿片岩相(图 4(c))[8,19]; 
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图 4  各类型糜棱岩显微照片及其运动学指示 

显微切片为平行线理和垂直面理方向. (a)和(b) 糜棱岩化变质沉积岩, 样品 Y0732; (c) 初糜棱岩, 样品 Y0724; 
(d) 糜棱岩, 样品 Y0725; (e)和(f) 超糜棱岩, 样品 Y0727 

 
长石和石英的变形主要以晶内塑性变形为主, 因此推

测剪切带在塑性变形过程中体积变化量小或不明显[1].  
在定向薄片中(平行线理、且垂直面理方向, 即有

限应变的XZ面), 这些不对称的韧性剪切指示和初步

定性应变观察一致暗示这些构造岩记录了一个单斜

韧性流变条件, 运动学涡度(W)大致平行于有限应变

的Y轴(图 5)[1,20,21]. 单斜流变条件下的高应变带可以

用以下 3 个参数表达, 即运动学涡度值(Wk)、XZ面内

的面积变化、及沿X轴方向的拉伸率 .  Xypolias和
Koukouvelas[1]曾建议在XZ面内的二维运动学涡度分
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图 5  单斜对称剪切示意图 

流动方向和涡度面平行于矿物拉伸线理, 最大对称性被认为出现在垂直于线理的平面(Wm=0). (a) 实际观测样品 Y0722; 
(b) 该样品的运动学参数 

 
析也能够有效的评价和约束应变和有限体积变化的

韧性变形过程中的流变几何.  

4  采样及应变和涡度值估算 

4.1  采样 

对于大型天然剪切带的流变学研究, Xypolias和
Koukouvelas [1]建议样品采集应遵循以下两点: (1) 在
露头较宽的变形岩石上采样, 其目的是尽可能降低

局部流变差异; (2) 对不同类型的构造岩, 采其代表

性的样品. 本次分析样品的采集, 除考虑上述两点外, 
还特意选取面理近直立(80°~90°)、线理近水平的岩石

露头采集(图 2(a), (b)).  
对采集的糜棱岩样品分类主要根据露头和薄片

下基质矿物和碎斑矿物的比率, 基质矿物占总观测

面积的 10%~50%, 该构造岩被视为初糜棱岩, 基质

占 50%~90%的为糜棱岩, 基质超过 80%~90%的为超

糜棱岩; 这种分类本身就具有很大的不确定性, 为此, 
我们在分类过程中也参考样品中基质和碎斑颗粒大

小分布, 以提高分类的可信度和真实性(图 6).  

4.2  应变估算 

采自高应变带内的样品被用来测量变形矿物的

长轴、中间轴和短轴; 被测量的 XZ 面平行线理且垂

直面理(图 5(b)), 最大的对称构造和组构可以在垂直

于线理的 ZY 面观察到(图 5).  
在许多绿片岩相的高应变带应变分析中, 石英

作为花岗糜棱岩内的主要矿物已被广泛用作应变标 

志体[8,22]; Bailey等[22]研究认为石英颗粒形态记录的

应变率与相同变形条件下长石的破裂和布丁化所记

录的应变率类似; 在低级和中级变质条件, 花岗糜棱

岩主要由 3 种应变性质不同的矿物组成: 长石、石英

和云母. 通常, 长石强度最大, 云母最弱; 因此, 基
于石英颗粒形态估算的应变适用于或接近于全岩的

应变[8]. 利用石英颗粒形态分析应变, 一般借助Rf/φf

图解, 即通过测量观测目标的椭圆轴率(Rf)和产状φ, 
再利用De Poar[23]绘制的双曲线网计算有限应变椭球

的轴率(Rs).  
利用石英形态估算的应变是无法消除颗粒边界

滑动效益对应变的影响, 所以, 在富云母的糜棱岩中, 
应变往往低估[8,24]. 然而, 在低-中应变的初糜棱岩和

糜棱岩中, 长石作为岩石的“骨架”(图 4(c)), 长石相

互接触, 颗粒边界间的滑动效益可能相对较少[8], 因
此这一估算结果基本有效.  

平行线理和垂直面理、垂直面理和垂直线理的露

头观测面和切片面都被测量. 不同尺度观测面测量

目标颗粒超过 50 个, XZ面内的应变率范围为 3~8. 采
自高级带内初糜棱岩、糜棱岩和超糜棱岩样品的三维

应变在 Flinn 图解的平面应变线附近 , 平均 K = 
0.924(图 7(a)); 而糜棱岩化变质沉积岩三维应变 K = 

0.253, 偏离平面应变, 指示低级片岩带内的糜棱岩

化变质沉积岩为压扁应变. Flinn 图解分析仅仅指示

剪切带内各构造岩所记录的三维应变状态, 但无法

回答应变积累的共轴性或非共轴性特征. 
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图 7 

(a) 石英颗粒形态Flinn图解; (b) 估算糜棱岩运动学涡度值的Rs/θ曲线法[7]. 剪切带被假定未发生体积丢失 
 

表 1  各类型糜棱岩有限应变分析结果 
有限应变参数 

样品 岩石类型 测量尺度 RGS/μm 
Rs−xz Rs−yz X/Y/Z LnX LnY LnZ 

Y0730 mm 定向薄片 − 4.51 3.42 1.32/1/0.29 0.28 1.23 0.22 
Y07301 mm 定向薄片 − 4.52 3.08 1.47/1/0.32 0.38 1.12 0.34 
Y0732 mm 定向薄片 − 7.23 6.24 1.16/1/0.17 0.14 1.83 0.08 
Y0733 mm 露头 − 8.02 5.34 1.50/1/0.19 0.41 1.68 0.24 
Y0735 mm 露头 − 5.25 3.41 1.54/1/0.29 0.43 1.23 0.35 
Y0754 mm 定向薄片 − 4.01 2.97 1.52/1/0.16 0.30 1.09 0.28 
Y07150 pm 定向薄片 105 4.74 2.41 1.97/1/0.41 0.68 0.88 0.79 
Y07151 pm 露头/薄片 48 4.85 1.97 2.46/1/0.51 0.90 0.68 1.33 
Y07152 pm 定向薄片 78 3.34 1.87 1.79/1/0.53 0.58 0.63 0.93 
Y0717 m 露头/薄片 57 5.77 2.33 2.48/1/0.43 0.91 0.85 1.07 
Y0718 mg 露头 42 4.03 2.21 1.83/1/0.45 0.61 0.79 0.76 
Y0720 m 定向薄片 44 2.81 1.83 1.53/1/0.55 0.43 0.60 0.71 
Y0722 pm 定向薄片 74 2.99 1.79 1.67/1/0.56 0.52 0.58 0.89 
Y0724 pm 定向薄片 42 3.89 1.92 2.03/1/0.52 0.71 0.65 1.08 
Y07241 mg 定向薄片 50 4.82 2.23 2.16/1/0.45 077 0.80 0.96 
Y07242 mg 定向薄片 108 3.58 2.08 1.72/1/0.48 0.54 0.73 0.74 
Y0725 m 定向薄片 70 4.70 2.32 2.03/1/0.43 0.71 0.85 0.83 
Y0726 um 定向薄片 − 5.01 2.70 1.85/1/0.37 0.62 0.99 0.62 
Y07261 um 露头 − 4.20 2.90 1.45/1/0.34 0.37 1.06 0.35 
Y07262 um 露头/薄片 34 4.70 2.32 2.02/1/0.43 0.71 0.84 0.84 
Y0727 um 露头/薄片 40 5.30 3.01 1.76/1/0.33 0.56 1.09 0.52 
Y07271 um 露头 50 4.40 2.50 1.76/1/0.40 0.57 0.92 0.62 

a) mm, 糜棱岩化变质沉积岩; pm, 初糜棱岩; m, 糜棱岩; mg, 糜棱岩化片麻岩; um, 超糜棱岩; RGS, 动态重结晶颗粒大小 
 

4.3  运动学涡度估算 

运动学涡度值是一个无纲量参数, 为变形过程的

纯剪切与简单剪切组分之间的非线性比率, 0 代表共 
轴应变(或纯剪切应变), 简单剪切应变涡度值为 1[25]. 

运动学涡度(WK)的最初定义是一个参考点瞬时旋转

相对于瞬时拉伸的比率[25]; 在大多构造地质分析中, 

WK被变换为三维有限应变参数[26]. 在简单剪切和亚

简单剪切环境, 0<WK<1 对应一般性剪切应变, 0 是纯 
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剪切、1 是简单剪切[26,27]. 只考虑简单剪切对总变形

的贡献, WK也可被转换为线性比例[28]. 在实际分析中, 
平均运动学涡度值(Wm)的使用比WK和Wn更普遍. 在
过去 20 年, 已报道了多种方法估算自然界高应变岩

石的平均运动学涡度值, 例如极摩尔圆法[4,5]、刚性旋

转碎斑分析法[2,4,6,29~31]、石英C轴组构法[29,32,33]和Rs-θ 

法[7,31]. 本次研究, 我们也采用平均运动学涡度(Wm)
描述变形的非共轴性, 这一参数是评价自然界高应

变带运动学涡度最常用参数. 为了确保估算结果的

可信度和有效性, 对于具体的样品和测量点采用 3 种

不同的方法测量, 如碎斑双曲线分布法(PHD), 构建

极摩尔圆(PMC)和Rs-θ法.  
PHD法, 通过测量刚性旋转碎斑在均匀变形基

质中的产状和长短轴比计算Wm
[4]. 利用PHD法计算

超糜棱岩的涡度值, 一些发育有旋转碎斑结构的初

糜棱岩和糜棱岩的平均运动学涡度值也利用该法进

行计算; 顺时针旋转和反时针旋转的碎斑将双曲线

网分为两个区域, 双曲线的每个翼代表一个流脊, 内
夹角的余纺弦代表平均运动学涡度(图 8), 利用该方

法计算的样品, 顺时针旋转和反时针旋转的碎斑在

同一块薄片下或同一尺度露头都可以观察到; 13个样

品和观测点利用PHD法, 计算的超糜棱岩Wm范围介

于 0.84~0.95 之间, 初糜棱岩和糜棱岩的运动学涡度

为 0.11~0.78 (图 8, 表 2).  
极摩尔圆图解法 [4]是计算υ 角和一般剪切带应

变分析的另一种有用方法(图 9); 在流变场, 特征向

量e1和e2的夹角为υ, 运动学涡度值与υ角之间的关系

表达为: Wm=cosυ [34]; Simpson和De Paor[4]报道了构

建极摩尔圆的基本方法, Zhang和Zheng[5]对其进行了

改进, 并提出 3 个可操作的构建极摩尔圆方法(PMC), 
扩展了极摩尔圆分析, 该方法被应用到 16 个富石英-
长石的样品, 计算结果为: 超糜棱岩为 0.91~0.79, 糜
棱岩化变质沉积岩为 0.19~0.29, 初糜棱岩和糜棱岩

为 0.23~0.73 (图 9, 表 2).  
如果应变轴率Rs和应变椭圆长轴与高应变带边

界间的夹角θ可知 , 涡度就可以估算 [7], Fossen和
Tikoff[7]计算了这 3 个参数间的曲线关系(图 7(b)); 在
实际薄片和野外测量中, θ角通过测量S剪切面理和C
剪切面理间的夹角获取, 我们选择S-C构造和倾斜颗

粒形态组构发育的岩石样品和露头开展θ 角的测量, 
对这些测量结果进行算术平均, 得到平均θ 值, 11 个

样品采用该法进行涡度值估算, 涡度值范围: 0.23~ 
0.80, 在Rs-θ曲线上表现为偏离简单剪切 (Wm= 1) 应

变特征(图 7(b)).  

 
图 8  碎斑双曲线分布法估算超糜棱岩、部分初糜棱岩和糜棱岩的运动学涡度值示意图 
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表 2  运动学涡度值 a) 

运动学涡度分析方法(Wm) 
样品 样品类型 统计个数 Sc^Ss 夹角

PHD PMC/Rf-θ Rs/θ 
S 

Y0730 mm − − − 0.19/− − 0.465 

Y07301 mm − − − 0.29/− − 0.456 

Y0732 mm − − − 0.25/− − 0.478 

Y0733 mm − − − −/− − − 
Y0735 mm − − − −/0.49 − − 
Y0754 mm − − − 0.54/− − 0.421 

Y07150 pm  9 − −/− 0.65 0.384 

Y07151 pm >20 6 0.19 0.28/− 0.45 0.491 

Y07152 pm >20 12 0.63 −/− 0.70 0.387 

Y0717 m >40  0.11 0.30/− 0.35 0.489 

Y0718 mg >50 10 0.78 0.66/0.98 0.70 0.312 

Y0720 m >80 14 0.72 0.70/− 0.80 0.346 

Y0722 pm − 11 − 0.73/0.80 0.65 0.340 

Y0724 pm − 8 − 0.57/− 0.60 0.400 

Y07241 mg >80 4 0.10 0.23/− 0.30 0.497 

Y07242 mg >30 5 0.31 0.38/− 0.40 0.471 

Y0725 m >70 6 0.42 0.45/− 0.50 0.441 

Y0726 um 65 − 0.88 0.91/− − 0.234 

Y07261 um 37 − 0.92 0.84/− − 0.195 

Y07262 um 47 − 0.84 0.79/− − 0.270 

Y0727 um 45 − 0.89 −/− − 0.221 

Y07271 um 36 − 0.95 −/0.99 − 0.154 

a) Sc^Ss 夹角, S 面理和 C 面理之间的夹角; S, 拉伸量; 其他说明同表 1 

 

 
图 9  构建极摩尔圆及估算构造岩运动学涡度值 
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Wallis[29,33]提出用石英C轴组构与主应变轴比 
(Rs)估算平均运动学涡度的方法[32], 即石英C轴组构

中心环带与流变面(剪切面)相垂直,流变面与有限应

变主平面的夹角为β, β, Rs和Wm三者的关系表达为 

( )
( ) ( ) ( )

( )
( )

1 sin 2
sin tan

1 / 1 cos 2

1
  .

1

m
xz xz

xz

xz

W
R R

R
R

β
β

−
⎧ ⎡⎪ ⎪= ⎢⎨

⎡ ⎤+ − −⎢ ⎥⎪ ⎪⎣ ⎦⎣⎩
+

×
−

⎫⎤
⎥⎬
⎦⎭  

(1)

 

本次研究运用先进的电子背散射技术(EBSD)和
背散射系统确定石英的电子背散射通道衍射花样 , 
确定衍射点的指数, 进而确定定向薄片范围内石英 C
轴优选方位(图 10), 我们特意选择 4 个不同类型构造

岩样品进行测试. 低级片岩带构造岩样品(Y0735)记
录的平均运动学涡度值为 0.49, 高级带内初糜棱岩

(Y0722)为 0.80, 糜棱岩化片麻岩(Y0718)为 0.98, 而
超糜棱岩(Y07271)为 0.99.  

5  讨论 

5.1  应变调节 

基于我们的应变估算, 高级带内的超糜棱岩、糜

棱岩和初糜棱岩的应变类型为一般剪切应变, 但糜

棱岩化变质沉积岩的应变却不具有一般剪切应变特

征, 其K＝0.253, 表明为压扁应变、变形过程中发生

体积丢失、或这两种可能都同时发生; 如果应变过程

发生了体积丢失, 那么Flinn图解中的平面应变线将

会向右偏移[22]. 进一步的观察发现, 糜棱岩化变质沉

积岩内的一些长石发生布丁化和拉伸(SY>1)(在YZ面
观测), 这进一步表明低级带经历了压扁应变. 此外,  

对于低级带内的构造岩而言, 由于存在开放的上表

面, 体积丢失也是可能. 在同一剪切带内, 不同构造

岩记录了不同的应变类型, 表明应变调节作用的存

在 ; 应变调节在一般剪切变形过程中是普遍的 . 
Simpson和 De Paor [4] 研究发现, 一般剪切应变带的

形成必须满足如下条件: (1) 围岩发生变形, (2) 沿弯

曲的、非平行的边界, 截面积发生改变(即体积发生改

变 ), (3) 高应变带与围岩之间由断裂和间隙分隔 . 
Hudleston[35]也强调即使单个高应变带局部区域偏离

平面应变和简单剪切应变, 但应变可以通过高应变

带的网络状展布样式得以调节.  
澜沧江剪切带与其围岩是如何调节的? 我们认

为存在两种可能的调节机制, 最重要的因素为剪切

带在垂向发生加宽, 进而引起非平行的边界, 这是典

型走滑挤压应变带的基本特征; 另一个因素可能归

功于剪切带外侧围岩也发生变形, 如澜沧江剪切带

东侧兰坪-思茅单元内普遍发育的近 N-S 走向褶皱和

逆冲构造.  

5.2  运动学涡度路径和应变域 

如图 11 所示, 不同方法计算的运动学涡度值变

化曲线基本协调一致, 表明采用不同方法计算的涡

度值可以有效定量描述澜沧江剪切带应变过程的旋

转组分, 虽然一些样品的估算值存在较大的差异, 但
总体变化趋势较为明显, 且暗示存在强烈的运动学

路径分解.  
剪切带糜棱岩的涡度值总体表现为一般剪切变

形(Wm = 0.9~0.2), 这样的涡度值范围偏离简单剪切

和纯剪切应变. 超糜棱岩记录的运动学涡度值较高

(>0.79), 而初糜棱岩和糜棱岩(0.10~0.80), 糜棱岩化 

 
图 10  澜沧江剪切带构造岩中石英的 EBSD 组构 

注意石英 C 轴组构优选方位、剪切面、β和有限应变主面间的关系, 石英 C 轴组构指示左旋剪切运动 
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图 11  不同方法计算运动学涡度值比较曲线 
左为简单剪切和运动学涡度值比率关系[28]

 
变质沉积岩(<0.55)相对较低(图 11); 虽然初糜棱岩和

糜棱岩的涡度值没有明显的变化趋势, 但总体变化

而言, 这些参数暗示澜沧江剪切经历了一个非稳定

的流变历史(图 11); 从超糜棱岩、糜棱岩和初糜棱岩

到糜棱岩化变质沉积岩, 平均运动学涡度值呈现粗

略递减趋势. 同一剪切带内表现出上述运动学特点, 
说明简单剪切组分和纯剪切组分为主的应变在剪切

带同时发生或至少部分同时发生, 是板块斜向汇聚

带走滑挤压应变特征.  
表 2 中所有平均涡度值小于 1, 在三维空间就意

味着垂直于剪切带面理方向发生了厚度改变, 进一

步分析表明, 各类构造岩所记录的差异平均运动学

涡度值可能源于垂直剪切带面理方向发生了不均一

性减薄作用(Z方向)[1,29]. 基于Wm和Rxy值, 垂直剪切

带面理方向的韧性减薄作用可以通过如下的公式或

极摩尔圆估算[5], 在式(2)中S代表垂直剪切面理的拉 

伸量, 表 2 列出了S和Wm的关系, 两者呈正相关性. 
从高级片麻岩带到低级片岩带, 减薄量空间分布状

态可以用拉伸量S表示, 最大减薄作用发生在糜棱岩

化变质沉积岩中, 而超糜棱岩的减薄量较低; 沿剪切

带出现的差异减薄可能指示了剪切带韧性物质在垂

向上的差异挤出[1,5,29].  
11/ 22

2 1/ 2 1 1 1/ 2
2

1 1(1 ) ( ) 2 ( 2) .
2 1

K
k xz xz xz xz

K

WS W R R R R
W

−

− −
⎧ ⎫⎡ ⎤+⎪ ⎪= − + + + + −⎨ ⎬⎢ ⎥−⎣ ⎦⎪ ⎪⎩ ⎭

 

(2) 
剪切带内的高应变物质在走滑挤压变形过程中

从中、下地壳被挤出[36~39]. 近些年, 许多理论模型被

用以分析这类应变带的几何和应变历史, 它们共同

的认识是板块斜向汇聚引发的走滑挤压应变是产生

这一应变分解和应变不均一性的根本因素.  
基于我们的数据, 一个描述应变如何分解和非

均一应变的运动学路径被建议(图 12). 由于变形和应
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图 12 

靠近高应变带中心. (a) 正应力(σ n)变化示意图; (b) 理想的活动剪切带; (c) 显示σ n逐渐递减; (d) 运动学涡度值Wm逐渐增加. 阴影部分为

活动的应变区, m表示边, i表示高应变中心, 箭头表示高应变区域随时间迁移方向, 椭圆为有限应变梯度[40]

 
力传递过程中的衰减, 高应变中心的韧性物质所承

受的正应力比远离中心的韧性物质要低; 超糜棱岩

可能代表了高应变中心, 从糜棱岩和初糜棱岩到超

糜棱岩 , 不断递减的正应力将控制应变的分解(图
12(a)); 靠近高应变中心(如超糜棱岩带), 随正应力的

递减, 非共轴组分的比率逐渐增强, 超糜棱岩带将比

其他部分(如糜棱岩、初糜棱岩、和糜棱岩化变质沉

积岩带)调节(或吸纳)更多的剪应变(70%~80%)(图 11, 
12(c), (d)). 另一种可能的解释是存在 “活动应变

域”[40], 这种活动的高应变带随时间而发生迁移, 并
愈加狭窄, 边部可能已经“死亡”, 或至少高应变带边

部的变形比中心应变低很多(图 12(b)). 如果澜沧江

剪切带及其邻区也发生类似的高应变带迁移, 那么

现今剪切带内保存的各类构造岩可能是变形历史的

信息载体[25,41]. 然而, 澜沧江剪切带的边部主要为低

级带内的糜棱岩化变质岩, 且经历了构造压扁应变, 
暗示剪切带的边为“活边界”. 根据走滑挤压和应变分

解理论[26,36~39], 借鉴“活动应变域”模型和“活边界”实
际, 我们认为走滑挤压应变过程中的共轴应变和非

共轴应变间的转变(即应变分解)最可能的方式是“空
间转变”. 因此, 图 12(d)的应变路可能描述澜沧江剪

切带及其邻区的应变.  
Xypolias和 Koukouvelas [1]总结认为韧性剪切带

内应变参数分布的非均一性可能是剪切带结构的反

映, 且影响应变域的形成. 在澜沧江剪切带这一现象

表现最为突出. 基于上述应变和运动学参数, 澜沧江

剪切带可以划分出简单剪切为主的应变域和纯剪切

为主的域. 纯剪切为主的应变主要发生在低级带内, 
其特点是: 近直立面理、低运动学涡度值Wm (0.23< 
Wm <0.54)(表 2 和图 11)、低K值(平均K＝0.25)(图 7), 
垂直应变域的共轴减薄量为 40%~50%. 简单剪切为

主的应变域(Wm >0.79)主要局限于高级带内的超糜棱

岩带和部分糜棱岩带(图 11), 高Wm值和低减薄量

(15%~30%), 以及较高的K值; 可能代表深层次构造.  

5.3  区域构造意义 

走滑挤压应变被认为是解释汇聚造山带运动学

的最有效手段, 特别是板块斜向汇聚[36,38,41,42], 研究

表明走滑挤压应变带内也发生平行走向和垂直走向

的应变空间分解[10,29,38]. 在汇聚/挤出过程中, 青藏高

原东南缘的区域构造也涉及走滑挤压应变, 且主要

集中于大型走滑断裂带[14~16,18].  
澜沧江带地质年代学研究表明该带左旋剪切活

动从 41 到 24 Ma, 17 Ma剪切活动终止[14,16], 这一活

动时限可与哀牢山-红河剪切带的左旋走滑运动时间

(35~17 Ma)相对比[43~46]. 澜沧江剪切带和哀牢山-红河

剪切带新生代活动时限、以及澜沧江剪切带的应变和

运动学, 表明高黎贡剪切带与哀牢山-红河剪切带之

间的区域被分隔成两个独立的大陆板片向东南方向

挤出(兰坪-思茅单元和保山单元), 而非Tapponnier 
等 [47]所假设的作为一个单独的大陆板片被挤出; 同
期活动的澜沧江和哀牢山-红河左旋走滑剪切带可能

暗示两个挤出板片发生了相对的运动; 位于这两个

剪切带之间的兰坪-思茅单元, 经历了中、晚始新世到 

1280 



 
 
 

 
中国科学 D 辑: 地球科学   2008 年 第 38 卷 第 10 期 

 

 

更新世普遍的NW-SW挤压变形(形成了与边界剪切

带走向近平行的褶皱和逆冲)[15], 表明兰坪-思茅单元

所经历的共轴变形与边界走滑剪切带同期. 如果从

区域构造而言, 兰坪-思茅单元、哀牢山-红河剪切带

和澜沧江剪切带的构造变形和变形时限证明存在一

个区域性左旋走滑挤压应变体系.  
Wang和Burchfiel[15]曾强调兰坪-思茅单元及其周

缘区域在新生代经历了走滑挤压应变; 新的应变和

运动学涡度数据进一步证实了这一认识, 图 13 为该

区可能的走滑挤压应变和应变分解样式; 在模式中, 
位于保山和兰坪-思茅单元之间的澜沧江剪切带如一

个“流变通道”, 其内韧性物质发生非均一性垂向挤出; 
在浅构造层次, 澜沧江剪切带应变发生空间分解形

成两个应变域, 共轴应变和非共轴应变域(图 13(a)); 
在区域性左旋走滑挤压体系中, 应变分解涉及更广

阔的区域, 自剪切带向兰坪-思茅单元方向, 简单剪

切递减、共轴应变组分逐渐增加, 兰坪-思茅单元内的

中、新代地层普遍发生褶皱和逆冲变形以调节增加的

共轴应变.  
许多研究者认为新生代印度大陆与欧亚大陆的

斜向汇聚引发了东南亚的陆内变形[13,48,49], 如兰坪-
思茅地区. 新生代的左旋走滑运动和大陆板片的挤

出是斜向汇聚的产物, 走滑挤压应变是调节N-W向

走滑运动和W-E向收缩的重要变形方式, 斜向汇聚和

走滑挤压应变体系可能最终与板块的斜向俯冲相关
[50,51], 但我们目前的应变和涡度分析不能给出板块

运动的细节.  

6  结论 
位于我国云南西部的 N-S 到 NW-SE 走向的澜沧

江剪切带为一条新生代左旋走滑挤压应变带, 是兰

坪-思茅和保山地块的分隔断裂; 剪切带由平行展布

的陡倾而狭窄高级片麻岩带和低级片岩带组成, 各
种类型的构造岩表现出塑性和透入性变形.  

定量化估算的有限应变和运动学涡度值描述了

澜沧江剪切带及其邻区的韧性流变特征. 本文引入

不同的运动学涡度值估算方法有效的消除了计算过

程由于方法和测量引起的误差, 特别是利用 EBSD 手

段获取的石英 C 轴优选方位计算的运动学涡度值与

传统的估算方法结果可以很好的对应; 分析结果合

理的约束了该剪切带实际变形路径. 糜棱岩和初糜

棱岩记录了剪切变形过程的一般剪切, 其平均运动

学涡度值 0.1~0.9; 超糜棱岩记录了较高的运动学涡

度值范围(超过 0.84); 高级带内的这些构造岩变形接

近于平面单斜对称, 而低级片岩带的糜棱岩化变质 
 

 
图 13  澜沧江剪切带及邻区走滑挤压应变分解二维(a)和三维(b)示意图 
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沉积岩的应变则表现为压扁型应变. 因此, 可以粗略

认为该剪切带的应变总体具有一般剪切应变特点 , 
即非简单剪切或纯剪切. 新的有限应变和运动学涡

度值也揭示该带独特的应变分解方式, 即简单剪切

(非共轴应变)变形主要集中在狭窄的高应变域, 而纯

剪切为主的变形(共轴应变)主要在远离超糜棱岩域; 

在这种简单剪切和纯剪切共同作用的走滑挤压应变

体系, 大约 70%~80%的简单剪切应变在高应变带通

过走滑运动被调节. 结合地质年代学, 新的构造和运

动学数据进一步证实走滑挤压应变及其应变分解方

式是调节青藏高原东南缘各地质单元构造变形的重

要方式.  
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