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摘要:舒兰北东向韧性剪切带位于佳木斯-伊通断裂带(佳-伊断裂带)中南段,剪切带内糜棱岩具有明显左行走滑特征,片
麻理产状近NNE向.糜棱岩中长石有限应变Flinn图解判别岩石类型为L-S型构造岩,属拉长型应变.石英C轴EBSD组构分

析表明,石英组构以中低温菱面为主,滑移系为{0001}<110>.剪切带内糜棱岩的剪应变为0.44,不同方法计算所得运动学涡

度值均大于0.95,指示剪切变形以简单剪切为主.综合矿物变形温度计、石英 C轴EBSD组构、石英的粒度-频数图及Kruhl
温度计综合估计该韧性剪切带变形机制以位错蠕变机制为主,变质相为低绿片岩相,发生韧性变形和糜棱岩化温度范围在

400~500℃之间.糜棱岩内石英动态重结晶新晶粒边界普遍具有锯齿状或港湾状结构,利用分形方法对其重结晶新晶边界研

究表明,这些晶粒边界具有自相似性,表现出分形特征,分形维数值为1.195~1.220.根据石英重结晶粒径估算差应力值为

24.35~27.59MPa,代表了舒兰韧性剪切带糜棱岩化作用过程的差异应力下限.使用不同实验方法估算、比较和分析了该剪切

带古应变速率,认为该速率应为10-12.00~10-13.18s-1,与区域性应变速率10-13.00~10-15.00s-1对比,说明舒兰韧性剪切带的应

变速率与世界上大多数韧性剪切带中的糜棱岩应变速率一致,是缓慢变形的结果,其形成可能与早白垩世伊泽纳崎板块向欧

亚大陆俯冲发生转向有关.
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Abstract:Shulanductileshearzonerepresentsasuitofmyloniteswithsinistralstrike-slipcharacteristicsandNNEgneissosity
locatedinsouth-middlepartoftheJiamusi-Yitongfault(calledJia-Yifaultinshort).Systematicmeasurementofthefinite
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strainsoffeldsparinmylonitesindicatesthatthestraintypeisextensionstraininL-Stectonites.QuartzC-axisEBSDfabricin-
dicatesthatthequartzfabricsismainlylow-middletemperatureprism-glidefabricswithslipsystemof{0001}<110>.Bycal-
culationofmicrostructuresandquartzC-axisfabrics,itisfoundthattheshearingstrainis0.44;allkinematicvorticitiesareall
morethan0.95,whichindicatesthatthedeformationismainlysimpleshear.Mineraldeformationbehaviors,quartzC-axis
EBSDfabrics,quartzgrainsize-frequencydiagramandKruhlthermometerdemonstratethattheductileshearzonewasdevel-
opedunderaconditionoflow-gradegreenschistfacies,withdeformationtemperaturesrangingfrom400to500℃,anddisloca-
tioncreepisthemaindeformationmechanism.Theshapesofrecrystallizedquartzgrainsinmyloniteswiththeirjaggedandin-
dentedboundariesarenaturalrecordsofdeformationconditions.Fractalanalysisshowsthattheboundariesofrecrystallized

grainshavestatisticallyself-similaritieswiththenumbersoffractaldimensionfrom1.195to1.220.Thepaleo-stressfromdy-
namicallyrecrystallizedgrainsizesofquartzare24.35-27.59MPa,representingthelowerlimitofthepaleo-stressduringmyl-
onization.Togetherwithtemperatureestimatesandapplyingpublishedflowlaws,itisconcludedthatestimatedstrainrateson
theorderof10-12.00to10-13.18s-1,contrastingwithregionalstrainrateof10-13.00to10-15.00s-1,indicatedeformationofmylo-
niteinShulanductileshearzonewithlowstrainrateswhichareconsistentwithmostotherductilezone,suggestthedeforma-
tionisslowprocess.TakingintoconsiderationoftheregionaltectonicsettingofNEChina,wesuggestthattheformationof
theductileshearzonewithNNEtrendingmightberelatedtomovingdirectionchangingoftheIzanagiplateobliquelysubduc-
tingundertheEurasiaplate.
Keywords:Shulanductileshearzone;quzrtzdynamicrecrystallization;finite-straindetermination;kinematicvorticity;fractal
dimension;differentialstress;strainrate;Jia-Yifault;structuralgeology.

  韧性剪切带是大陆变形过程中形成于地壳深层

的重要构造变形形迹,是重建构造变形温压环境、变
形几何学、运动学及动力学的重要研究对象(Wer-
nicke,1981;BrodieandRutter,1985;杨晓勇,2005).应
变强度、变形温度、应变速率和剪切类型是研究韧性

剪切带形成机制的有效途径和方法(王新社等,2001;
郑亚东和王涛,2005;张波等,2006;李振生等,2013).

构造地质学研究非常注重对变形温度和应变速

率的确定,二者是影响岩石和矿物变形方式的重要

因素.变形温度一般根据特定的矿物变形特征组合、
岩组测试及适当的地质温度计来综合确定(王新社

等,2001),应变速率多是利用石英岩的实验高温流

变律来推导(Poirier,1985;Hackeretal.,1990;张
波等,2006).然而,自然界变形岩石一般情况下受多

种变形机制的制约,并非总能发现合适的矿物变形

组合,这制约了变形温度和应变速率的应用范围.但
自分形这一概念引入地质科学以来,就提供了一种

简单而实用的工具,被广泛应用于确定韧性变形岩

石的变形温度和应变速率.Kruhletal.(1995)、Kru-
hlandNega(1996)和Takahashietal.(1998)通过

显微构造和实验构造地质学,对这两方面进行了有

益的探索和研究,结果表明动态重结晶石英颗粒的

几何边界具有明显的分形特征,其分形维数值可用

作变形温度计和应变速率计,并据此建立了变形温

度、变形速率与变形石英显微构造间的一种关系,为
计算变形温度和变形速率增加了一种新方法.近些

年也有国内学者利用该方法对一些韧性剪切带糜棱

岩进行研究,并取得了一系列的研究成果(王新社

等,2001;张波等,2005,2006;吴小奇等,2006;李振

生等,2013).
中国东北地区由于构造环境复杂,发育大量韧

性剪切带(孙晓猛等,2008;韩国卿等,2009;梁琛岳

等,2011;孟婧瑶等,2013;程银行等,2014),但尚未

有学者利用分形法对本地区韧性剪切带进行研究.
本文尝试性地应用该方法对佳木斯-伊通断裂带

(佳-伊断裂带)舒兰韧性剪切带进行研究,初步获

得带内糜棱岩中石英动态结晶颗粒的分形维数值,
并估算了研究区剪切变形的主要流变参数,同时利

用石英C轴组构与斜列颗粒形态的方法,测量了剪

切带中糜棱岩的运动学涡度,并结合有限应变分析,
对剪切带走滑运动的运动形式进行了探讨,为进一

步研究东北地区韧性剪切带提供参考.

1 地质背景

佳木斯-伊通断裂带(佳-伊断裂带)是著名的

郯-庐断裂带北延的分支(万天丰和朱鸿,1996;万
天丰等,1996).它南起于辽宁省沈阳市,经吉林、黑
龙江两省,北延至俄罗斯境内,走向近 NE45°(图

1a).前人对郯庐断裂带南段的研究的构造属性与演

化研究较多,普遍认为郯庐断裂带发生过大规模的

左行平移运动(陈丕基,1988;徐嘉炜和马国锋,
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图1 舒兰韧性剪切带地质简图及变形组构与采样位置

Fig.1 GeologicalmapofShulanductileshearzonewithsmplenumbersusedforthisstudyandstereoplotoffoliationplanes
andstretchinglineation
a.佳-伊断裂带断隆与断陷相间排列的构造格局;b.研究区及周边地质简图,据孟婧瑶等,2013修改;n为线理和面理的测量数

1992;窦立荣等,1996;朱光等,2004,2006;石文杰

等,2014),对于北延分支研究较少,但也有部分学者

通过不同研究方法证实北段中生代期间也经历了类

似左旋剪切活动(杨宝俊等,2003;孙晓猛等,2008;
孟婧瑶等,2013),从晚三叠世开始,在晚侏罗世达到

高潮,结束时间在早白垩世(MaruyamaandSeno,

1986;陈丕基等,1988;孟婧瑶等,2013).
西太平洋板块域向欧亚板块的俯冲对中国东部

地区中生代的构造起着至关重要的作用.早白垩世

初期,伊泽纳崎板块突然改变了运动方向和速度,呈

30cm/a的高速正被斜向俯冲于东亚大陆之下(俯
冲带走向北东)(MaruyamaandSeno,1986;Maruy-
amaetal.,1997).在早白垩世中期,还保持着高速

俯冲(20.7cm/a),运动方向逐渐变成 NNW 向,仍
为高斜度斜向俯冲于欧亚大陆之下,使中国东部地

区呈现左旋压扭及活动大陆边缘环境,形成以郯庐

断裂为主的一系列的NNE向走滑断裂带及同期的

岩浆活动,结合众多学者相关研究成果(陈丕基,

1988;杨宝俊等,2003;朱光等,2004,2006;孙晓猛

等,2008;孟婧瑶等,2013),认为在早白垩世中晚期

舒兰地区在此动力学背景下经历了左行韧性剪切

活动.

舒兰韧性剪切带是佳-伊断裂带中南段的一个

典型构造单元(孟婧瑶等,2013),出露一套花岗质糜

棱岩,具有明显左旋韧性剪切特征,该剪切带的详细

研究,对深化佳-伊断裂带的变形特征研究具有重

要意义.

2 舒兰韧性剪切带变形特征

研究区出露的地层有二叠系(杨家沟组P3y 与

一拉溪组P2y)、白垩系(以泉头组 K1q 为主)和新

近系(图1b),舒兰韧性剪切带寄主母岩以二长花岗

岩、碱长花岗岩为主,岩体出露规模较小,岩体东侧

采坑内出露岩体可见典型韧性剪切变形特征.该套

岩体虽未进行详细的年代学研究,但由于其侵入中

二叠统一拉溪组之中,并且上覆早白垩世泉头组,可
以限定其形成时代为中生代(晚二叠世-早白垩

世).经受韧性变形而形成的糜棱岩,发育特征典型

的糜棱状组构(图2a,2b),面状构造和线理构造较

为发育.面理主要为暗色矿物或矿物集合体连续定

向排列,分布较为均匀,透入性较好.在局部强变形

的糜棱状花岗岩中,暗色矿物和浅色矿物分异显著,
呈明显的面状分布特征,剪切面理产状总体为91°~
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图2 舒兰韧性剪切带典型宏观及显微变形特征

Fig.2 Somerepresentativeoutcrop-scaleand microscopic
deformationstructuresofmyloniticrocksfromShu-
lanductileshearzone

a.发育明显的石英条带,弱S-C组构,显示ENE左行剪切;b.浅色条

带扭折,指示左行剪切特征;c.石英亚颗粒旋转重结晶现象及压力

影,明显S-C组构,指示左行剪切特征;d.石英旋转重结晶集合体

100°∠48°~78°.线理主要表现为矿物拉伸线理,由
矿物颗粒强烈塑性拉长、定向排列构成,产状为

36°∠41°.在手标本尺度上,部分强变形岩石可见S-
C组构,S面主要由拉长的透镜状长石和长石集合

体所显示的斜列面理,C面理由暗色片状矿物集合

体定向排列构成,显示明显左行剪切变形特征,片麻

理产状近NNE向(图2a,2b).
糜棱岩中残斑比例为30%~45%,基质55%~

70%,残斑主要为长石和石英,部分为云母,其中少

量云母被绢云母化.此外,显微镜下还可以观察到少

量角闪石、帘石、含铁质不明矿物和磷灰石.在韧性

剪切带中,通常不同的造岩矿物表现出不同的显微

变形组构.显微镜下,糜棱岩石中石英的显微变形组

构主要有波状消光、核幔构造、动态重结晶、单晶拉

长及石英晶条带等,其中石英动态重结晶非常普遍

(图2c,2d)(胡玲,1998),重结晶新晶粒主要为环绕

残留母晶体的细小石英颗粒(粒径10~120μm),在
高倍镜下,可以观察到这些小石英晶粒边界普遍呈

不规则的锯齿状或港湾状(刘瑞珣,1988;图2c,

2d),并呈现定向排列趋势.残斑石英晶体(粒径

150~220μm)具有明显波状消光,围绕其周边的细

小石英晶粒未见消光现象,显示典型的膨突(BLG)
重结晶现象(图2c,2d)(杨天南和徐宏顺,2008).长
石普遍发育聚片双晶,颗粒发生塑性拉长,部分显现

核幔构造,长石残斑边部强烈细粒化重结晶,呈现不

规则的孤岛状.强变形岩石内可见云母鱼,云母片在

剪切作用后往往呈透镜状或条状,并具有定向分布

特征.综合其显微特征,可推测舒兰韧性剪切带变质

条件大致相当于低绿片岩相(主要造岩矿物发生动

态重结晶作用),变形温度为400~500℃(Stipp
etal.,2002).

选择石英动态重结晶发育完好的4个长英质糜

棱岩样品(799SQ-1、799SQ-2、800SQ-1和801SQ-
2)进行系列流变学参数分析.显微镜下,4个样品中

动态重结晶石英颗粒边界多呈不规则锯齿状、港湾

状或拉长状等形态,呈现定向排列趋势,为典型石英

动态重结晶样品,是使用分形法估算变形温度,进行

古差异应力和应变速率计算的基础,同样也是进行

石英C轴组构和运动学涡度分析的必要条件.

3 岩石有限应变测量

岩石有限应变测量的方法较多,主要有几何作

图法、莫尔圆制图法、长短轴法、Rf/φ 法、θ曲线法、

Elliott法、心对心法、Fry法以及双晶应变分析法等

(郑亚东和常志忠,1985;王云斌等,2004).本文选用

长短轴法、Fry法和心对心法进行有限应变测量.
首先,根据样品拉伸线理和面理两个主应变面

切制显微薄片(平行拉伸线理和垂直糜棱面理作为

XZ 面和平行糜棱面理为XY 面),然后在两个显微

薄片上分别进行应变测量.应变测量过程中,选择合

适的应变标志体极为关键,一般而言,变形长石和石

英都可作为应变标志体.但本文选用长石为应变标

志体,主要由于研究区变形强烈的糜棱岩中长石含

量高;另外,长石颗粒虽然不是圆形,但若粒度较小

时,可近似看成椭圆形,且粒度分布基本均匀.在选

取样品时,笔者尽量选择变形岩体的内部,变形均一

的岩体中的长石作为研究对象,其近于随机分布,而
非泊松分布(黄建军,1994;李德伦和王恩林,2001;
梁琛岳等,2011).

本文选取变形强烈的4件糜棱岩样品进行统计

分析,每一定向样品两个应变面(XY 和YZ 面)上
分别测量长石标志体数目为40~60个.在显微镜下

合适放大倍数时,选择长石颗粒分布较为均匀的区

域采集显微照片,之后在CorelDRAWX4软件中对

整个视域中的长石残斑进行统计,不同测量方法经

不同计算方法后,可得出以下测量数据(X/Y 值通

过换算可得),效果较为理想(表1),具体方法不一

一赘述(参见郑亚东和常志忠,1985).
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表1 舒兰韧性剪切带有限应变测量数据

Table1 Dataoffinite-strainmeasurementfromShulanductileshearzone

样品号
长短轴法 Fry法 心对心法

Y/Z X/Z X/Y K Y/Z X/Z X/Y K Y/Z X/Z X/Y K
799SQ-1 1.11 2.06 1.86 5.93 1.16 2.14 1.84 4.13 1.45 3.00 2.07 1.96
799SQ-2 1.16 1.78 1.53 2.89 1.10 1.92 1.75 5.84 1.60 2.91 1.82 1.27
800SQ-1 1.10 1.87 1.70 5.57 1.15 2.20 1.91 4.64 1.54 2.88 1.87 1.45
801SQ-2 1.21 2.21 1.83 3.16 1.12 2.02 1.80 5.20 1.35 3.40 2.52 3.08

图3 Flinn有限应变判别

Fig.3 Flinnfinitestraindiscriminationdiagram

  有限应变类型的判别常用的方法是Flinn判别

图解(图3).根据Flinn参数K 值(K=ln(X/Y)/ln
(Y/Z))大小,将Flinn图解分成几个不同的变形类

型:(1)轴对称压缩(K=0~0.15);(2)一般压缩

(K=0.15~0.67);(3)平面应变(K=0.67~1.5);
(4)一般拉伸(K=1.5~6.67);(5)轴对称拉伸(K=
6.67~+∞)(郑亚东和常志忠,1985).对舒兰韧性

剪切带有限应变测量结果进行对数Flinn图解进行

判别(图3),4个糜棱岩样品投在拉长应变区域,K
值在1.27~5.93之间,显示应变类型主要为拉长型

应变,属于一般拉伸至轴对称拉伸的范围,岩石类型

表现为LS型构造岩.结合区域左旋接剪切背景,可
以认为在剪切作用下导致韧性剪切带内岩石矿物经

历了变形,发生定向拉伸.
Fry法和长短轴法测量结果都比较集中,较为一

致,比较接近真实应变水平.心对心法假定原岩石颗粒

随机分布,任何两相邻颗粒中心间的距离相等,这样岩

石中便构成一理想球体.但颗粒实际并不等大,又不是

在一个平面内排列,故切面上的颗粒大小悬殊,因而心

对心法实际应用效果并不理想(RamsayandGraham,

1970;Ramsay,1980;郑亚东和常志忠,1985).

4 石英C轴EBSD组构分析

EBSD组构分析是通过分析晶体背散射衍射图

像来确定晶轴方向,进而确定晶体颗粒排列的取向

性,由于测试颗粒多,更能客观地反映样品中矿物颗

粒排列的优势方位(刘俊来等,2008;许志琴等,

2009).有序岩组图即代表岩石发生了韧性变形,因
此可用来印证韧性带的存在,并进一步提供矿物定

向滑移系类型及变形温等信息(刘俊来等,2008).石
英是自然界中最主要的造岩矿物之一,且滑移系很

多;在不同的温度下不同的滑移系起着主导作用,而
不同的滑移系在剪切作用下会产生不同的石英晶格

优选方位,导致不同的石英光轴定向排列.因此,通
过测量剪切带中石英C 轴的分布情况,可以获得石

英滑移系的活动情况,进而推测剪切带的剪切温度.
根据石英组构形式是否关于某平面对称可判断矿物

的变形类型,同时根据单环带极点的倾斜以及交叉

环带与次环带关系还可以判别剪切方向(许志琴等,

2009;夏浩然和刘俊来,2011).总之,对韧性剪切带

糜棱岩中石英C 轴组构的测量为韧性剪切带变形

环境提供重要信息.
本次EBSD石英C 轴组构分析在中国地质大

学(北京)进行.先根据手标本线理、面理定向选取

XZ 面进行光学切片(X 轴为平行拉伸线理方向,即
最大拉伸方向;Y 轴为垂直线理并在面理内的方向;

Z 轴为垂直面理方向,即最大压缩方向).薄片厚度

约为30μm.对切好的光学薄片进行机械剖光,实验

可选择喷碳或是导电胶条导电,本文选择导电胶条

导电.测试过程中以人机交互模式手动控制分析的

精度以及测量颗粒数量(具体流程及判别方法参见

徐海军等,2007;刘俊来等,2008;许志琴等,2009;夏
浩然和刘俊来,2011).

选择4个典型糜棱岩,完成EBSD石英C 轴组

构分析.测试样品变形明显,残斑基质界限清楚,石
英动态重结晶现象普遍,易于选择变形石英颗粒.扫
描区域一般选择样品中糜棱质发育部位,分析结果
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图4 舒兰韧性剪切带糜棱岩中石英C 轴组构

Fig.4 C-axisfabricstereogramsofquartzinmylonitesfrom
Shulanductileshearzone

采用等面积网下半球投影;N 为测量的颗粒数,X、Y、Z 分别代表

应变椭球的最长轴、中间轴和最短轴,X/Y 面为糜棱面理面;β 用

于计算运动学涡度,详细见下文

见石英C 轴EBSD组构图(图4).
在图4中,两轴中心代表中温-中高温,靠近横

轴X 边缘代表高温,靠近纵轴Z 边缘代表低温.4
个测试样品均为糜棱岩,原岩为花岗质岩石,整体矿

物粒度较粗,局部较大石英残斑可达1~2mm,在
实验过程中尽量选择细粒石英颗粒进行测试,但晶

格优选区分布依旧较为散乱,只有少数变形微弱区

域围绕坐标轴分布,这反映研究区剪切带的定向性

相对较差,岩石变形程度较低(图4).图4中既有点

极密又有小圆环带,且主极密,还有若干次极密.点
极密集中在XZ 轴之间,靠近Z 轴,次极密多代表

低温条件,表现为以菱面<a>为主,底面<a>、菱面<a>
和柱面<a>3个滑移系共同作用,指示其形成于

400~500℃的绿片岩相环境中,反映中-低温变形

环境,与根据显微矿物变形温度估计的情况一致.由
于石英C 轴组构对温度非常敏感,常常记录的是递

进变形过程中晚期增量变形的温度或是后期构造事

件的温度.因而,图4中所展示的温度值可能代表韧

性剪切带后期低温糜棱岩化过程的温度.
晶格优选区域的分布连线与中心轴呈向左倾斜

的趋势,指示中-低温变形均显示以左行剪切为主,
这也与显微构造分析一致,且结合糜棱面理和线理

信息可知(图1),该期构造运动为 NNE-NE向左

行-正平移运动.

5 运动学涡度分析

5.1 S-C法估算剪应变

剪应变有多种测算方法,其中由糜棱岩S-C面

理的夹角(即剪切角)估算剪应变的方法是一种最简

单实用的方法(Ramsay,1980).其基本公式是:

γ=2/tg2θ, (1)
式中:γ 为剪应变,θ 为剪切角.由于本区多数为斑

状、似斑状岩石发生变形,宏观上S-C组构发育相对

较差,但显微镜下观测,糜棱质岩石中的动态重结晶

条带中可见S-C组构发育,可以清楚测算剪切角.测
算数据见表2.

根据实测的剪切角,分别计算取平均值,带入上

述剪应变公式求得糜棱岩的剪应变为0.44.如果该

变形带宽度按平均值1500m计算,暂不考虑该韧

性剪切带的体积变化,用数学方法(Ramsay,1980)

计算总剪切量,即s=∫
x

0
γdx,其中x 是γ 描述剪切

带的距离,这个积分值是求出剪切量γ 对距离x 曲

线下方的面积即等于剪切带总位移量.这种方法适

用于简单剪切变形的剪切带.估算糜棱岩带的位移

量为660m.
5.2 应变方式分析及运动学涡度

涡度(Wk)的概念来源于流体力学,是某一运动

形式所拥有的旋转量,在地质学中主要应用于应变

非共轴程度的确定(Meansetal.,1980).因此,非共

轴程度的研究常称为涡度分析.涡度是一个无量纲

的纯数值,其测量的允许误差为±0.05(Passchier
andTrouw,2005).自然界多数剪切带是以单剪和纯

剪结合的一般剪切带,通过常规方法很难获得纯剪

切和简单剪切在剪切变形中相对大小的信息,涡度

表2 舒兰韧性剪切带的剪应变及运动学涡度

Table2 Shearstrainandkinematicvorticityofmylonites
fromShulanductileshearzone

样品号
石英条带斜交面理法 石英C 轴组构法

剪切角θ(°) 剪切应变γ 涡度Wk Rs β(°) Wk

799SQ-1 38 0.50 0.970 2.14 31 0.993
799SQ-2 39 0.43 0.978 1.92 39 0.994
800SQ-1 38 0.50 0.970 2.20 42 0.965
801SQ-2 40 0.35 0.985 2.02 34 0.999
平均值 - 0.44 0.976 - - 0.988
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分析有助于解决此问题.在剪切变形完全为纯剪切

变形时,Wk=0;完全为简单剪切变形时,Wk=1.在
一般剪切中,Wk 值介于0和1之间,但是Wk=0.5
时并不意味着纯剪切与简单剪切各占一半,只有在

Wk=0.81时才表示纯剪切与简单剪切的作用相等,
这种现象称为“纯剪倾向性”(TikoffandFossen,

1995).
测量运动学涡度值有多种计算的方法,本次工

作中主要应用两种方法来计算运动学涡度.石英条

带斜交面理法(Passchier,1988),主要利用显微镜下

测量石英条带中重结晶斜列颗粒长轴方位,其与剪

切方向(C 面理)的最大交角者即为θ.利用 Wk=
sin2θ,计算出糜棱岩带的涡度值为0.976(表2),指
示韧性剪切带的剪切变形以简单剪切为主.

另外,Wallis(1992,1995)也曾提出使用石英C
轴组构与主应变轴的比值(Rs)来估算平均运动学

涡度,利用石英C 轴组构中心环带与剪切面相垂

直,剪切面与有限应变平面的夹角为β,这样β、Rs
和Wk 之间存在运算关系:

Wk=sin{tan-1[sin(2β)/[(Rxz+1)/(Rxz-
1)]-cos(2β)]}×(Rxz+1)/(Rxz-1). (2)

结合前文石英C 轴EBSD组构分析得出的β,
利用Fry法有限应变测量中 X/Z 作为Rs统一作

为计算标准,得出平均运动学涡度值为0.988(表

2),与石英条带斜交面理法得出的运动学涡度值较

为一致.但此方法计算的运动学涡度可能误差较大,
在计算石英C 轴组构与主应变轴的比值(Rs),以及

剪切面与有限应变平面的夹角为β时可能会存在人

为因素,对计算结果造成干扰.但从计算结果来看,
并未见明显偏差,至少能较真实反映该地区运动学

涡度值,指示韧性剪切带的剪切变形以简单剪切

为主.

6 石英重结晶新晶粒的分维几何分析

方法和结果

6.1 石英动态重结晶新晶的分形分析

分形几何学中的一个重要的参数就是分形维

数,它也是数量化表征自相似性随机形态和现象的

最基本的量.Kruhletal.(1995)、KruhlandNega
(1996)和Takahashietal.(1998)发现,石英的动态

重结晶新晶粒边界几何形态具有统计学上的自相似

性和标度不变性,不同温度范围的石英颗粒边界的

分形具有不同的分维数,即颗粒边界周长P 与颗粒

等面积圆的直径d 为线性相关,两者遵循幂次定

律:P 正比于dD,相关线的斜率即为分维数D.由于

所有分析是在薄片的二维空间进行的,所以分维数

1≤D≤2.低绿片岩相变质岩中石英颗粒边界的分

维数在1.23~1.31之间变化,高绿片岩相到低角闪

岩相的分维数为1.14~1.23,麻粒岩相及同构造花

岗岩中的分维数为1.05~1.14,在石英颗粒缝合线

结构形成过程中,随温度的升高石英颗粒边界的分

维数减小,分维数可作为变形变质的温度计(Kruhl
etal.,1995).这一研究结果从实验地质学和显微构

造层次证实了许多地质现象分形的自相似性和标度

不变性特征.Kruhletal.(1995)和KruhlandNega
(1996)对不同级别变质岩和花岗岩中石英颗粒边界

形态进行了研究,发现在光学显微尺度上,石英晶边

界统计具有1~2个数量级以上的自相似性.
分维数是定量表示自相似性的随机形态和现象

的最基本的量,它是分形几何学中的一个十分重要

的参数,其计算方法很多,适合动态重结晶石英颗粒

边界分维数的计算方法有两种:封闭折线法与周

长-面积法(王新社等,2001;张波等,2005,2006;吴
小奇等,2006;李振生等,2013).用这两种方法所得

的石英颗粒边界的分维数大致相同,但周长-面积

法可操作性强,应用较广.周长-面积法即通过不规

则曲线的周长与具有相同面积的圆的直径相比较来

确定分维数的方法.
选取然舒兰性剪切带中动态重结晶石英新晶发

育的4个样品的薄片进行分维几何统计分析.薄片

中石英普遍发生了以颗粒边界迁移为方式的重结

晶,动态重结晶石英颗粒边界普遍呈不规则的港湾

状、曲线状,表现为缝合线结构或锯齿状结构,为采

用分形法估算变形温度范围提供了良好条件.
本文选择周长-直径法统计计算动态重结晶石

英颗粒边界分形维数.首先拍摄样品薄片中典型动

态重结晶石英密集区显微照片(带比例尺),利用

Coreldraw14软件对石英动态重结晶新晶粒边界逐

个矢量化,通过面积和周长插件统计每个颗粒的真

实周长P 和面积,再按照比例换算为实际颗粒的面

积和周长,最后计算具有相同实际面积确定圆的直

径,并依次作为作为动态重结晶石英颗粒的粒径d.
锯齿状边界的石英新晶的实际边界长度(P)比其对

应的等面积圆的周长(πd)更长.因此,石英新晶粒锯

齿状边界的复杂程度可以通过晶粒实际周长(P)与
等面积粒径(d)的比值来定性表征.将所有数据输入
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表3 石英动态重结晶颗粒边界的分形特征

Table3 Fractalcharacteristicsofdynamicallyrecrystallizedquartzgrainboundaryinmylonites

样品号 测量数 粒径分布(μm) 平均粒径 (μm) 周长分布 (μm) 平均周长(μm) 分形维数D 相关系数

799SQ-1 60 20.52~123.10 57.90 90.91~836.36 352.73 1.214 0.932
799SQ-2 61 32.44~137.63 65.01 163.64~853.36 357.68 1.195 0.942
800SQ-1 58 13.28~141.78 64.02 93.16~747.37 329.67 1.220 0.935
801SQ-2 56 9.39~150.39 55.55 112.63~826.32 342.87 1.208 0.939

Excel软件中进行运算,以真实周长lg(P)为Y 轴,
粒径lg(d)为X 轴进行投图,其最小二乘法拟合线

的斜率即为分数维值D.统计样品的粒径-周长对

数图解和数据见表3和图5.统计数据的相关系数

R'>0.93,分形维数D 在1.195~1.220之间,可见

研究区糜棱岩动态重结晶石英颗粒具有统计意义上

的自相似性(1<D<2)和明显的分形特征.
6.2 变形温度的估算

利用石英变形特征估计韧性变形岩石的变形温

度,是比较常用的途径,总体有4种温度估算方法:
(1)根据石英的变形组构特点估计变形温度.Hirth
andTullis(1992,1994)对实验室石英的变形组构对

比,得到石英存在3个变形域,低温颗粒边界迁移、
中温亚颗粒旋转、高温颗粒边界迁移伴有亚颗粒旋

转,发生的温度分别在280~400℃、400~500℃和

500~700℃(Stippetal.,2002);(2)通过EBSD对

石英进行滑移系分析,判定起主导作用的滑移系,进
而确定变形温度(MainpriceandSeno,1986;Oku-
dairaetal.,1995;Takeshita,1996;Bahattacharya
etal.,2004;刘俊来等,2008;许志琴等,2009);(3)

Stippetal.(2002,2010)和Boutonnetetal.(2013)
对石英的高温高压变形实验和野外韧性剪切带变形

石英样品的进行整理认为,可以根据重结晶颗粒大

小直接判断石英的变形机制,推断变形温度;(4)

Kruhl温度计利用分形维数D 与变形温度T 关系

(KruhlandNega,1996)得出变形温度.
利用上述(1)方法通过对比样品内石英的变形

特征(图2c,2d),镜下核幔构造、残斑系、条带状构

造等其他塑性变形现象十分明显,部分石英出现亚

颗粒旋转动态重结晶现象及典型的膨突(BLG)重结

晶现象(杨天南和徐宏顺,2008).糜棱岩中石英的变

形组构都具有典型的中温位错变形特征,推断研究

样品发生韧性变形和糜棱岩化的温度范围在400~
500℃,发 生 了 典 型 的 中 温 位 错 蠕 变(Stöckhert
etal.,1999;Stippetal.,2002).

利用上述(2)方法,EBSD石英C 轴组构图指示

其形成于400~500℃的绿片岩相环境中,反映中-

图5 石英动态重结晶颗粒的粒径-周长双对数图解

Fig.5lg-lgplotofperimeter-diameterofdynamicallyre-
crystallizedquartzgrains

N 为测量颗粒数

低温变形环境,与根据显微矿物变形温度估计的情

况一致.
利用上述(3)方法来推断舒兰韧性剪切带的变

形温度,测量大量糜棱岩内石英粒度,绘制石英的粒

度-频数图(图6),其优势粒度分布范围约10~
120μm,根据重结晶石英粒度与变形机制和变形温

度的对应关系图推断,舒兰韧性剪切带内糜棱岩石

英的变形机制以中温位错蠕变机制为主,变形温度

400~500℃.
利用方法(4),4个糜棱岩样品中动态重结晶石

英颗粒边界统计数据相关性均大于0.93,样品分维

数1.195~1.220,具有统计意义上的自相似性(Kru-
hletal.,1995;KruhlandNega,1996).从图5和表

3可以看出,分形维数会随着重结晶石英颗粒粒径

范围的减小而降低,说明重结晶程度及应变强度可

通过分维数得以表征.对照 Kruhl温度计和分形维

数D 与变形温度T 关系图(图7)(KruhlandNega,

1996;张 波 等,2006;张 秉 良 等,2008;李 振 生 等,

2013),判断变形温度大约在400~500℃,相当于高

绿片岩相到低角闪岩相(KruhlandNega,1996).并
且Kruhl温度计与其余3种方法估算的变形温度吻

合,因此本次工作中糜棱岩的变形温度选取为400~
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图6 舒兰韧性剪切带糜棱岩中石英粒度-频数图

Fig.6 Therelationbetweentheparticlesizesofrecrystal-
lizedquartzesgrainsizeversusfrequencyanddeform-
ationmechanismsinShulanductileshearzone

图中BLG代表低温膨突式动态重结晶(280~400℃);SGR代表中

温亚颗粒旋转式动态重结晶(400~500℃);GBM代表高温颗粒边

界迁移式动态重结晶(500~700℃)

图7 分形维数与变形温度关系

Fig.7 Relationshipbetweenfractaldimensionanddeforma-
tiontemperature

500℃.如果按平均地热增温率为33℃/km可大致

推断出剪切带形成于12~15km的深度范围内.按

25MPa/km 的地压梯度可以换算出其围压为300~
375MPa,属中浅地壳层次.
6.3 古差异应力估算

重结晶石英的细粒化颗粒粒度与差异应力存在

对应关系(Twiss,1977,1980;Mercieretal.,1977;

Kochetal.,1989;StippandTullis,2003;Stipp
etal.,2010),因此差异应力计算采用重结晶颗粒粒

径压力计,表示为:

σ=(d/b)1/R , (3)

式中:σ为差异应力,MPa;b为实验参数,μmMPa-R;

d 为动态重结晶石英晶粒径,μm;R 为实验参数

(-1.47~-0.59).表4为不同学者给出的参数.

表4 石英重结晶颗粒粒径压力计参数

Table4 Parametersofpaleopiezometersbasedonrecrystal-
lizedquartzgrainsizes

b(μmMPa-R) R 参考文献

1.45×104 -1.47 Twiss,1977,1980
4.07×103 -1.40 Mercieretal.,1977
4.9×102 -0.59 Koch,1983
3631 -1.26 Stippetal.,2003

  根据不同学者给出的应力计(Mercicer,1977;

Twiss,1977,1980;Koch,1983;StippandTullis,

2003),进行了古差异应力计算(表5).
选用不同参数所推算的差异应力值存在较大的

差异(表5),但Hackeretal.(1990)对Koch(1983)、

Twiss(1977,1980)和 Mercieretal.(1977)的实验

参数进行了对比研究,证实Koch(1983)的实验参数

由于考虑了更多的影响因素,如石英的干湿度,在更

大范围内改变压力、温度、应变速率以及实验误差和

颗粒测量标准偏差等,效果较好,实验参数更接近实

际.但早期的应力计的是建立在低精度的实验数据

基础上获得,跨越了位错蠕变和扩散蠕变区间,准确

性不高,而StippandTullis(2003)系统整理了石英

高精度的实验数据,对石英的应力计进行了修正,在
位错蠕变时的石英的粒度-应力关系相对更为可

靠.因此,此次研究采用StippandTullis(2003)的实

验参数,估算舒兰韧性剪切带糜棱岩的变形古应力

差在24.35~27.59MPa之间.考虑存在退火后变形

作用过程中的颗粒粒径增大效应的影响,这个差异

应力值范围可能代表了舒兰韧性剪切带糜棱岩化作

用过程的差异应力下限(Hackeretal.,1990).
6.4 应变速率的估算

在韧性剪切带研究中,多利用石英岩的实验高

温流变律来推导应变速率,一旦差异应力和温度确

定,就可以推算糜棱岩化过程的应变速率(表6,7)
(Poirier,1985;Hackeretal.,1990).常用的石英岩

的高温流变律为:

ε=Aσnd-mexp[-Q/RT], (4)
式中:ε为应变速率,s-1,自然界的应变速率一般为

10-14~10-15s-1;A 为实验参数,MPa-1s-1;σ为差

异应力,MPa;Q 为活化能,Jmol-1;T 为温度,K;理
想气体常数R=8.314JK-1·mol-1;d 为矿物粒

径,μm;n 为应力指数;m 为粒度指数,其取值随n
变化.对于石英而言,当n 大于2时,m=0;当n 小

于1.5时,m=2(RutterandBrodie,2004a,2004b).
不同学者给出的实验参数不同(表6).
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表5 古差异应力值(MPa)

Table5 Estimationofpaleo-stressbydifferentmethods

样品号 平均粒径(μm) Twiss(1980,1977) Mercier(1977) Koch(1983) Stippetal.,2003

799SQ-1 57.90 42.83 20.86 37.33 26.70
799SQ-2 65.01 39.59 19.20 30.68 24.35
800SQ-1 64.02 40.00 19.41 31.48 24.65
801SQ-2 55.55 44.06 21.48 40.05 27.59

表6 石英岩高温流变学实验参数

Table6 Experimentallydeterminedparametersforpowerlawcreepconstitutiveequationsforthequartzites

A(MPa-1s-1) Q(Jmol-1) n H2O 参考文献

1.10×10-7 134000 2.7 干 Koch,1983
5.05×10-6 145000 2.6 湿 Kochetal.,1989
1.58×10-5 134000 2.6 0.4% KronenbergandTullis,1984
6.50×10-8 135000 2.6 - PatersonandLuan,1990
4.40×10-2 230946.2 2.6 湿 Parrish,1976

6.30957×10-12 13400 4.0 - Hirth,2010

  同时,Takahashietal.(1998)通过大量实验研

究也得出这样的结论:重结晶石英新晶形态具有统

计学上的自相似性,在温度恒定的实验条件下,分维

数随应变速率的增加而增大;在应变速率恒定的条

件下,石英新晶形态的分维数随温度的降低而增大.
因此,分维数随变形条件而发生系统变化,也可以作

为一组变形条件的指示计.Takahashietal.(1998)
把分数维D、变形温度T(K)和应变速率ε(S-1)联
系起来,通过最小二乘法线形拟合得到公式:

D=φlgε+ρ/T+1.08, (5)
式中,φ 和ρ 都是实验参数;φ=9.34×10-2[lg
(S-1)]-1;ρ=6.444×102K;S 为时间,s;T 为温

度,K.
本次 研 究 笔 者 综 合 采 用 Takahashietal.

(1998)的分形法和高温流变律分别进行应变速率估

算.取变形温度400℃和500℃,分别获得应变速率

如表7所示.
以变形温度400℃时的计算结果为例,利用

Takahashietal.(1998)提供的分形法计算的应变速

率为10-9.00~10-8.73s-1;选用 Koch(1983)、Koch
etal.(1989)、Parrishetal.(1976)、Patersonand
Luan(1990)、Hirthetal.(2010)以及 Kronenberg
andTullis(1984)的流变学实验参数(表6和7),利
用实验流变律公式计算的应变速率<10-11.58s-1,
普遍偏小,比分形法的计算结果小3~5个数量级.

两种方法计算结果差异的原因有两个方面:
(1)由于石英重结晶颗粒在变形结束后,高温退

火作用导致石英颗粒粒径增大效应,造成计算过程

表7 不同方法估算的差异应力和应变速率

Table7 Estimationofstrainratebydifferentmethods

样品号 △σ*
(MPa)

温度
(℃)

ε=Aσnd-mexp[-Q/RT] D=φlgε+ρ/T+1.08

Koch,1983
Koch

etal.,
1989

Kronenbergand
Tullis,
1984

Patersonand
Luan,1990

Parrish,
1976

Hirth,
2010

分形
维数

Takahashi
etal.,
1998

799SQ-1 26.70
400 10-13.49 10-13.82 10-11.48 10-13.23 10-15.54 10-15.95

1.214
10-8.79

500 10-12.15 10-12.37 10-10.13 10-11.87 10-13.23 10-14.60 10-7.47

799SQ-2 24.35
400 10-13.60 10-13.93 10-11.58 10-13.35 10-15.65 10-16.11

1.195
10-9.00

500 10-12.26 10-12.48 10-10.24 10-12.00 10-13.33 10-14.76 10-7.68

800SQ-1 24.65
400 10-13.58 10-13.91 10-11.57 10-13.33 10-15.63 10-16.09

1.220
10-8.73

500 10-12.24 10-12.46 10-10.22 10-11.98 10-13.32 10-14.74 10-7.41

801SQ-2 27.59
400 10-13.45 10-13.79 10-11.44 10-13.18 10-15.51 10-15.90

1.208
10-8.86

500 10-12.11 10-12.33 10-10.10 10-11.83 10-13.19 10-14.55 10-7.54

注:*据Stippetal.,2003.
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中变形流变应力低估和利用流变率公式估算应变速

率普遍偏低(Twiss,1977;Hacker,1990;张波等,

2006;李振声等,2013),另外退火作用会对不规则的

石英颗粒边缘产生去棱角作用,这对分形维数产生

的影响较大(Takahashietal.,1998;张波等,2006;
李振声等,2013).

(2)分形法多适用于低温(T<400℃)条件

(Mamtani,2010),而高温流变律的应变速率计在高

温条件(T>400℃,尤其是400~500℃)仍然适用.
同时,分 形 法 应 变 速 率 计 来 自 于 高 温 (800~
1000℃)和高应变速率(10-6~10-4s-1)实验,自
然界很难达到如此大的应变速率值,通常为10-12~

图8 石英动态重结晶类型的温度-应变速率关系

Fig.8 Strain-rateversustemperaturediagramwiththemi-
crostructuralcorrelationsofdynamicallyrecrystal-
lizedquartzgrain

10-15s-1(PfiffnerandRamsay,1982),而通常只有

在低应变速率(<10-9s-1)条件下,石英才发生明

显的塑性变形(张波等,2006;李振声等,2013).
在T-ε图解(Stipp,2002)中(图8),本次4个

样品分形法计算的T 和ε投影在 BLG区,流变率

计算的ε投影跨越3个区.而本次变形温度估算为

400~500℃,因此推测高温流变率计算结果可能稍

小于实际的应变速率,但比分形法计算结果更加可

信,分形法的计算值可作为分析的重要参考值.
综合以上考虑,400℃即代表低温变形,计算的

应变速率<10-13.18s-1;500℃代表中高温变形,计算

的应变速率<10-12.00s-1.而一般区域性应变速率为

10-13~10-15s-1(PfiffnerandRamsay,1982),说明舒

兰韧性剪切带的应变速率与世界上大多数韧性剪切

带中的糜棱岩应变速率一致,是缓慢变形的结果.

7 结论

(1)舒兰地区花岗质岩石经受韧性变形而形成

糜棱状岩石,左行剪切变形特征,片麻理产状近

NNE向.长石有限应变Flinn图解判别岩石类型为

LS型构造岩,应变类型主要为拉长型应变.
(2)石英C 轴EBSD组构表现为以菱面<a>滑

移为主,指示其形成于400~500℃的绿片岩相环境

中,反映中-低温变形环境,与根据显微矿物变形温

度估计的情况一致.晶格优选区域的分布连线与中

心轴呈向左倾斜的趋势,指示中-低温变形均显示

以左行剪切为主,这也与显微构造分析一致,且结合

糜棱面理和线理信息可知,该期构造运动为 NNE-
NE向左行-正平移运动.

(3)用S-C法计算剪切带内糜棱岩的剪应变为

0.44.变形带宽度按1500m计算出糜棱岩带的位移

量为660m.不同计算方法计算出糜棱岩带的运动

学涡度值均大于0.95,指示该剪切带的剪切变形以

简单剪切为主.
(4)综合矿物变形温度计、石英C 轴EBSD组

构、石英的粒度-频数图及Kruhl温度计综合估计

该韧性剪切带变形机制以中温位错蠕变机制为主,
变质相为低绿片岩相,发生韧性变形和糜棱岩化温

度范围在400~500℃之间.按平均地热增温率为

33℃/km可大致推断出剪切带形成于12~15km
的深度范围内.按25MPa/km的地压梯度可以换算

出其围压为300~375MPa,属中浅地壳层次.
(5)舒兰韧性剪切带中糜棱岩的石英动态重结

晶新晶粒边界普遍具有锯齿状或港湾状结构,利用

分形方法对其重结晶新晶边界研究表明,这些晶粒

边界具有自相似性,动态重结晶石英颗粒边界统计

数据的相关系数R>0.93,分形维数值为1.195~
1.220.采用重结晶石英颗粒粒度计算的差应力值为

24.35~27.59MPa,代表了舒兰韧性剪切带糜棱岩

化作用过程的差异应力下限.使用不同实验方法估

算、比较和分析了该剪切带古应变速率,认为该速率

应为10-12.00s-1~10-13.18s-1,经与区域性应变速率

10-13~10-15s-1对比,说明舒兰韧性剪切带的应变

速率与世界上大多数韧性剪切带中的糜棱岩应变速

率一致,是缓慢变形的结果.该低应变韧性剪切带的

形成可能与早白垩世伊泽纳崎板块向欧亚大陆俯冲

发生转向有关.
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