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摘要 地质研究表明, 新生代以来哀牢山-红河剪切带南段先后经历了掀斜式抬升和复杂成矿过程. 为探讨该区

大坪、长安等重要金及多金属矿床的深部结构及其成矿动力学背景, 在云南南部布设一条长240km、台间距约

500m的短周期密集台阵剖面. 利用台阵记录的远震数据, 用接收函数H-κ扫描和共转换点叠加方法, 揭示了绿春-
马关剖面地壳精细结构特征, 并获得以下认识: (1) 剖面下方地壳平均厚度37km, 平均波速比为1.75; 哀牢山隆起

下方地壳偏厚, 地壳平均波速比为异常高值1.79, 高于东西两侧的华南和印支地块, 可能暗示造山后地壳内富含

铁镁质组分或存在热流体异常. (2) 哀牢山隆起下方的中上地壳存在显著倾斜界面, 指示哀牢山中上地壳在造山

过程中遭受了强烈变形; 较弱的Moho界面Pms转换波震相、上地幔顶部较低的P波速度、地表高热流值及普遍

发育的温泉等证据表明, 哀牢山-红河剪切带南段存在强烈的壳幔相互作用; 包括幔源岩浆的底垫作用(东强西

弱)、印度板块侧向碰撞的挤压作用及红河断裂走滑运动引起的差异性隆升等, 这些深部作用共同导致了哀牢山

的掀斜式抬升. (3) 结合矿集区的位置、地壳平均波速比变化特征、小震分布、Moho界面形态及Pms震相振幅横

向变化情况等, 推测哀牢山断裂是新生代深部成矿岩浆上涌的通道, 对该时期哀牢山地区发育多形式金属矿床起

重要控制作用.
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1 引言

印度-欧亚大陆新生代以来的持续碰撞造就了“世
界屋脊”喜马拉雅及亚洲内部的诸多活动山系, 激活了

一系列规模巨大的走滑断裂. 研究表明, 在此过程中,
高原内部物质沿东及东南方向以刚性块体的方式挤出

(Tapponnier和Molnar, 1977; Tapponnier等, 1982), 对其

周边地区的地貌格局和环境演化产生了重大影响

(Peltzer和Tapponnier, 1988; Avouac和Tapponnier, 1993;
许志琴等, 2011). 位于青藏高原东南缘三江成矿带的

哀牢山-红河剪切带(ALSRRSZ)是其西侧印支块体与

东侧华南块体的接触边界(图1). 该区地处青藏高原东

南缘印度板块与欧亚板块侧向汇聚、同时又是高原物

质沿红河断裂带南向挤出的关键部位, 是研究板块侧

向碰撞造山动力学过程及高原生长机制的理想场所

(Peltzer和Tapponnier, 1988; Tapponnier等, 1990).
哀牢山-红河剪切带南端发育铜厂、哈播、大坪

和长安等众多斑岩型和造山型金及多金属矿床(图1),
是青藏高原侧向碰撞成矿带的重要组成部分. 这些矿

床的成矿时代为始新世末期-渐新世早期约(34±2)Ma
(王登红等, 2004; 田广等, 2014). 学者们从岩石学、构

造地质学、地球化学等领域对该成矿带的造山成矿过

程及机制等开展了多项研究(侯增谦等, 2004; 邓军等,

2013; Hou等, 2017; Sun等, 2018), 并提出了 “矿床成因

分别与碰撞后伸展及陆内转换造山引起的壳内岩浆及

流体作用有关”和“喜山期强烈的壳幔作用导致大规模

的富碱岩浆是成矿物质和成矿流体的主要来源”等重

要观点(祝向平等, 2009; 丛源等, 2013; 田广等, 2014).
另一方面, 有证据表明点苍山-哀牢山地区新生代

以来经历了多期次的山脉抬升事件(李齐等, 2000; 王

二七等, 2006;李朝阳等, 2016).李宝龙等(2012)研究表

明, 5Ma以来该区发生差异性隆升, 表现为哀牢山东侧

的隆升幅度大于西侧, 导致哀牢山山脉呈现掀斜式抬

升格局. 长期以来, 哀牢山-红河剪切带东侧的红河断

裂被认为是青藏高原东南缘重要的板块边界, 前人对

其新生代以来的活动状态和变形特征等进行了大量研

究(Zhong和Ding, 1996; Leloup等, 1993, 1995; 李齐等,
2000; 万玲等, 2000; 王二七等, 2006). 然而, 对其活动

时间、空间分布等问题, 学界仍存有分歧, 例如红河断

裂是否为切穿岩石圈的深大断裂(Tapponnier等, 1982,
1990; Leloup等, 1995; 万玲等, 2000).

综上所述, 哀牢山-红河剪切带新生代以来岩浆活

动和构造作用显著, 然而由于缺乏深部地球物理探测

结果, 使得人们难以回答“地壳深处是否保留与造山成

矿作用相关的物质组分和岩浆热液”“哀牢山-红河剪

切地壳形变特征和介质属性如何”等科学问题. 一些学
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图 1 研究区构造块体、断层和台站位置分布图
红色三角形代表PDS-2仪器, 蓝色三角形代表EPS仪器, 黄色菱形代表矿区位置
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者(刘福田等, 2000; 胥颐等, 2003; 张风雪等, 2018; 白
志明和王椿镛, 2004;王夫运等, 2014;徐涛等, 2015;潘
素珍等, 2015; Fu等, 2017; Bao等, 2015)分别利用体波

走时反演、宽角折射/反射、瑞雷面波成像和接收函

数与面波频散联合反演等方法, 对该区及邻区的壳幔

结构开展了大尺度成像研究, 揭示了哀牢山-红河剪切

带附近速度结构变化特征. 但前人的地球物理工作多

数基于台间距较大的观测台阵, 存在横向分辨率低的

问题, 这让人们很难精细地刻画研究区的地壳结构和

变形特征. 迄今为止, 哀牢山南段尚缺少跨越重点矿

集区的高分辨地球物理探测剖面. 有鉴于此, 在国家

重点研发计划项目“青藏高原碰撞造山成矿系统深部

结构与成矿过程”资助下, 本研究组在云南省南部开展

了跨越哀牢山-红河剪切带的密集台阵地震探测. 本文

报导该剖面天然地震接收函数成像和H-κ扫描结果,并
探讨其地球动力学意义和成矿效应.

2 数据和方法

2.1 数据来源

地震短周期密集台阵剖面西起绿春县, 东至马关

县城附近, 长度约240km(图1). 该剖面从西向东跨兰

坪-思茅盆地、哀牢山-红河剪切带和华南地体等三个

构造单元. 沿线部署362个PDS-2型及118个EPS型短周

期地震仪, 共计480个地震台站, 平均台间距约500m;
观测周期为35天(2017年12月至2018年1月). 我们利用

以上连续观测数据 , 基于地震目录(USGS-NEIC,
https://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/)截取了

31个震级大于5.2的远震事件, 震中距28°~95°, 用于后

续计算P波接收函数.

2.2 接收函数方法

远震P波接收函数方法是当前国内外在地壳及上

地幔结构成像领域广为应用的地震学方法(Owens等,
1984; Chen等, 2005; Zheng等, 2012; 武振波等, 2016).
其原理是当远震P波入射到台站下方并穿过近水平界

面时 , 会产生转换Ps震相及其多次波PpPs和PsPs
+PpSs. 具体如下: 首先, 通过利用地震记录的垂直分

量对径向或切向分量做反褶积, 提取Ps震相及其多次

波与直达波Pp的走时差; 然后, 我们根据反方位角和

射线参数, 基于给定的速度模型, 反向追踪介质内部

的射线路径, 把接收函数时间序列转换为相应的深度

序列 , 以了解地壳内部界面及Moho面的形态特征

(Langston, 1977; 徐强和赵俊猛, 2008). 本文基于480
个台站的连续观测数据, 利用接收函数方法对跨哀牢

山-红河剪切带的密集台阵剖面开展了壳幔结构成像

研究. 密集的台站分布可以大幅增加对界面的采样, 有
效增强CCP叠加成像中的相干信号并压制噪声. 这样

更有助于揭示比传统宽频带观测更精细的地壳结构.
首先我们对数据进行了预处理, 包括原始数据去

均值、去线性趋势、尖灭、重采样、坐标旋转; 然后,
我们对预处理后的数据做0.05~5.0Hz的4阶Butter-
worth带通滤波. 一般而言, 信号的低频部分包含区域

介质结构信息, 高频部分则揭示小尺度异常体结构信

息. 由于PDS-2型地震仪及EPS型地震仪低截止频率分

别为0.5和0.2Hz, 为了保证结果的稳定性, 我们希望信

号中包含更多低频信息. 考虑到短周期仪器的窄带特

性, 通过去仪器响应增强低频信号的振幅是有必要的.
以台站4337号EPS型短周期地震仪为例, 图2展示了来

自剖面南东方向的一个地震事件(2017.12.15.16.47.58,
震级6.5, 108.17°E, 7.49°N)去仪器响应前后的地震波

形垂直分量、水平分量和接收函数. 从图中可以看到,
尽管去除响应前后计算获得的接收函数形态上高度

相似, 但去除仪器响应后的波形与接收函数明显均具

有更低频的特征, 有利于稳定地揭示深部界面构造

形态.
然后, 截取P波理论到时前10s至后40s数据. 该记

录长度完全包含了该地区地壳尺度的一次转换波及其

多次波的信息. 最后利用时间域迭代反褶积方法(Li-
gorria和Ammon, 1999)计算接收函数, 计算接收函数

时高斯系数为5.0(相应的高频截止频率约2.5Hz). 由于

流动短周期地震仪与地表耦合条件较差和仪器本身的

窄带特性, 其接收函数相较于宽频带接收函数具有更

高的噪声水平, 但是, 密集台阵增加了接收函数对地

下速度间断面的采样, 通过叠加手段可以有效增强相

干信号并压制噪声.
另外, 地震事件方位的分布对成像结果具有一定

的影响(Zheng等, 2006). 图3是本文所用地震事件的震

中分布图. 由图可知, 地震事件主要分布在研究区的东

方向与东南方向, 因此, 我们选择与测线大致在同一大

圆路径上的东向方位(E)作为优势方位. 然后, 我们手

动挑选了P波初动清晰的、且在同一个地震事件按照
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台站排列的接收函数剖面中Pms震相可连续追踪的接

收函数波形. 本次研究中共获得了1503条高质量的接

收函数.

2.3 H-κ扫描

地壳岩石泊松比属性对其矿物组分敏感, 且能反

映出流体和岩石部分熔融等特征(Mavko, 1980; Chris-
tensen, 1996). 利用地震探测方法获取壳幔介质的泊松

比, 可帮助我们理解研究区下方的壳幔结构和动力学

过程. Zhu和Kanamori(2000)发展了H-κ扫描, 该方法基

于水平层状界面的假设, 在一定的深度和纵横波速度

比范围内网格扫描出合理的地壳厚度与地壳平均波速

比, 进而通过经验公式

=0.5 × 1 ( 1) , (1)2 1

将波速比转化为岩石的泊松比参数.
该方法认为当远震P波穿过莫霍面时,会产生一次

转换震相Ps和其多次波震相PpPs及PsPs+PpSs, 三个震

相的到时分别记作tPs、tPpPs和tPsPs+PpSs, 它们与三个物

理参数(地壳平均P波速度Vp、转换S波速度Vs和地壳

厚度H)的关系可以表示为如下(Hu等, 2015):

H t
V p V p

= , (2)Ps

s
2 2

p
2 2

H
t

V p V p
=

+
, (3)PpPs

s
2 2

p
2 2

H
t

V p
=

2
. (4)PsPs+PpSs

s
2 2

由于每条接收函数的射线参数p是已知的, 依据以

上关系式可以估算不同震相的理论到时, 基于给定的

网格点的地壳厚度H和平均波速比κ, 以及假设的平均

地壳P波速度, 并根据大陆地壳岩石纵横波速比范围

1.7~2.0(Christensen, 1996)推导出震相之间到时差的倍

数关系式:

t t
t t 3 3.85, (5)

P

PpPs P

Ps

t t
t t 4 4.85. (6)PsPs P
Ps P

通常情况下, Ps震相最为清晰, 容易辨认和拾取,
针对相对弱振幅的PpPs和PsPs+PpSs多次波震相, 可

参考如上的经验关系判断识别. 依据Zhu和Kanamori
(2000)的研究, 在假定P波速度已知的情况, 首先给定

H和κ的扫描区间, 对于每一组H和κ, 都能求出三个震

相的理论到时, 根据到时便可得到对应时刻振幅值, 将
振幅值按照一定权重进行叠加:

( ) ( )S H r t r t r t( , ) = ( ) + , (7)
i

n

i i i
=1

1 Ps 2 PpPs 3 PsPs+PpSs
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图 2 EPS型短周期地震仪去仪器响应前后的地震波形的径向分量、垂向分量和接收函数的对比
(a)、(c)、(e)中展示的去仪器响应前的数据; (b)、(d)、(f)中展示的是去仪器响应后的数据
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式中, S(H, κ)是待求取的目标函数, ri(t)是单台记录ith
接收函数在t时刻的振幅值大小, ω1、ω2和ω3分别为

Ps、PpPs和PsPs+PpSs震相的权重, 之和为1. 根据宽

角折射/反射的研究结果(白志明和王椿镛, 2004; 王夫

运等, 2014)及接收函数与面波频散数据联合反演的速

度结构(Li等, 2017), 我们给定平均P波速度为6.3km s−1,
ω1、ω2和ω3分别取值为0.6、0.3和0.1, 地壳厚度H和
波速比κ的扫描区间分别为25~45km和1.6~1.9, 步长分

别为0.2和0.05.

3 接收函数成像结果

3.1 不同方位地震事件接收函数的提取

依前所述, 我们计算并手动挑选了图3中所有地震

事件的时间域接收函数. 图4a是穿过地下38km界面的

接收函数透射点在地表的投影. 图4b展示了来自东向

优势方位中的一个地震事件按台站排列的接收函数剖

面, 从展示的接收函数波形可以看出, 剖面上在4~5s左
右的Moho界面Pms震相连续可追踪, 整体表现为西浅

东厚; 在壳内2~3s位置, 局部存在正极性震相, 但是震

相相对杂乱, 较难连续追踪; 图4c展示了单台叠加后的

接收函数剖面, 可以看出, 通过叠加增强了相干信号,
噪声得到有效压制, Pms震相十分清晰, 且在剖面西段

的1~280号台之间,壳内震相相对连续可追踪;但在300
号台之后的剖面东段, 壳内震相振幅弱,震相不易连续

追踪. 为了可以更加清晰地追踪连续信号并进一步压

制噪声, 我们采用了Ward等(2018)提出的方法. 即依据

高密度台站分布的优势, 将邻近台站的接收函数彼此

互相关系数较高的(本文选互相关系数阈值为0.5)的接

收函数以5km的窗口长度进行滑动叠加, 结果如图4d
所示, 相干信号进一步得到增强, 同时信号的横向连

续性也得到了增强.

3.2 H-κ扫描结果

H-κ方法已在宽频带接收函数成像中广泛应用

(Sun等, 2012; Wang等, 2010; Wang等, 2018; 胡家富

等, 2003). 考虑到短周期密集台阵观测连续记录时间

仅月余, 单台仪器记录的有效地震事件个数有限, 本

次工作中, 我们利用台阵密集的优点, 将相邻31个台

站的接收函数存放在中心台站.并将中心台站的接收

函数作为H-κ扫描的原始数据, 然后按照前述H-κ扫
描方法进行计算, 从而得到中心台站下方的地壳厚

度和平均波速比. 图5展示了来自剖面西段兰坪-思茅

盆地和中段哀牢山-红河剪切带两个中心台站的按照

震中距排列的接收函数及H-κ扫描结果. 从图中可以

看出, 扫描结果能在合理的地壳厚度与平均波速比

范围内收敛到稳定极值点, 说明了短周期数据开展

传统H-κ方法扫描的可行性. 扫描结果中存在个别地

壳厚度或波速比跳跃较大的台站, 可能是由于多次

波发育不明显导致的, 对这类少数台站予以剔除处

理. 对于所有的中心台站, 由于小台间距的影响, 当

Moho深度或者平均波速比值变化稍大时, 变化会显

得十分剧烈 . 因此 , 我们每隔三个台站抽取一个

Moho深度和平均波速比值, 得到相对平滑的整条剖

面的H-κ扫描结果如图6b和6c所示; 由图可知, 剖面

下方地壳平均厚度为37km, 大致以哀牢山-红河剪切

带为界, 主要表现为西薄东厚的特征; 平均地壳纵横

波速比约为1.75, 略低于全球大陆地壳平均值1.76
(Christensen, 1996). 根据前述波速比与泊松比经验

公式, 得到该地区平均泊松比约0.25, 如图6d所示.
值得注意的是, 哀牢山-红河剪切带下方地壳平均波

速比显著偏高.
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图 3 研究区位置及地震事件震中位置分布图
白色三角形代表研究区域, 红色实心圆圈代表震中位置, 圆圈大小

代表震级
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图 4 透射点在地表的投影位置、接收函数波形剖面和Moho界面转换波振幅变化分布
(a) 38 km深度处的射线透射点位置在地表投影分布图, 黑色三角形代表地震台站, 红色十字符号代表透射点在地表的投影位置, 蓝色实线是

CCP叠加的剖面; (b) 来自东向方向信噪比较高的单个事件接收函数剖面; (c) 地震事件按照台站叠加后的接收函数剖面; (d) 以5km为窗口做

滑动平均后的接收函数剖面; (b)~(d)中的横坐标均为台站号; (e) 沿剖面Moho面的Pms震相振幅变化图
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3.3 Pms振幅特征

接收函数转换波震相的振幅大小是反映界面两侧

物性差异的一个指标. Rychert等(2007)研究显示, 界面

两侧的速度差异对转换波震相振幅影响很大. 为研究

剖面下方Moho间断面的物理性质, 我们提取了单台叠

加后的接收函数Pms转换波振幅值(图4e). 在计算过程

中, 为了获取剖面下方Moho界面转换波能量的横向变

化信息, 我们首先将多个事件的接收函数进行叠加(时
间域叠加), 另外考虑到台站密度大、且Moho界面在

较短横向距离上的结构变化差异小的有利因素, 我们

以5km长度为窗口对剖面上所有时间域叠加后的接收

函数进行滑动平均处理(Ward等, 2018)(空间叠加), 从

而获得稳定的Moho界面转换波振幅. 为了更加直观显

示出横向能量差异, 我们提取了滑动平均处理后接收

函数的Pms转换波振幅值相对于直达P波的振幅值, 即
对任一条接收函数都相对于其自身的初至P波振幅值

做归一化, 最终得到图4e所示的Moho界面转换震相的

振幅值, 可以观察到在哀牢山-红河剪切带下方显著的

弱振幅特征.

3.4 共转换点叠加成像

由于观测时间短, 事件数量有限且方位角覆盖差,
在共转换(CCP)成像过程中, 我们选取了东向方位(与测

线方向一致)的事件用于CCP成像研究. 通过选定窄方
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图 5 来自剖面西段和中段2个中心台站的按震中距排列的接收函数及H-κ扫描结果
(a)和(c)中的黑色细实线为单条接收函数, 红色粗实线为单台所有接收函数叠加的结果; (b)和(d)中黑色五角星代表为扫描的极值点, 右上角的

数字分别代表Moho界面深度和相应的波速比值, 右下角的数字代表台站序号
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位分布的事件,很大程度降低了地震方位分布不均、界

面倾斜以及各向异性等因素对成像的影响(Zheng等,
2006). 当地震事件分布在剖面的走向上时, 射线的穿透

点近乎在剖面的下方,最能准确反映剖面下方介质的结

构. 本文使用IASP91参考模型用于将时间域接收函数

转换到深度域, 成像时网格在垂直于剖面方向、平行

于剖面方向以及垂向方向的大小分别是40、2和1km.
图7b显示了来自于东向方位的地震事件的成像结

果. 其显示的Moho面的起伏形态与H-κ扫描的结果(图
6b所示红色圆点及图7b中较粗的黑色圆点)吻合较好.
平均Moho深度约为37km. 在兰坪-思茅盆地下方,

Moho界面最浅, 约36km; 在哀牢山-红河剪切带下方

Moho面深度达到最大, 约39km, 且有错断现象; 红河

断裂以东, Moho面开始向上轻微抬升. 成像结果显示

壳内存在明显的横向不完全连续的高速间断面, 分别

位于5~10和15~25km的深度. 在红河断裂以东的华南

块体, 壳内界面相对平缓; 红河断裂和哀牢山断裂之

间, 两个高速间断面均表现为向西倾斜; 而在哀牢山

断裂以西的印支地块, 可以看到壳内高速间断面均向

中地壳发生弯曲. 同时依据前文所述, PpPs震相的到

时大概是Ps震相到时的3~4倍关系, 我们在约45~50和
55~65km深度也看到了这两个震相的多次波信号.
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图 6 Moho界面深度、平均波速比和平均泊松比变化图
(a) 测线高程及构造线, LP-SMB: 兰坪-思茅盆地; ALSRRSZ: 哀牢山-红河剪切带; SCB: 华南块体; JJ-AnDF: 九甲-安定断裂, ALSF: 哀牢山断

裂, RRF: 红河断裂; HB: 哈播矿床, TC: 铜厂矿床; DP: 大坪矿床. (b) 地壳厚度; (c) 平均波速比; (d) 平均泊松比. (c)和(d)中粉色方框以突出波

速比与泊松比异常高值的分布范围. (e)和(f)分别为Vp取值为6.0~6.3km s−1
时扫描得到的Moho 面深度H和κ的值
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一般浅地表会有沉积构造, 表现为低速特征, 其下

方结晶基底两侧存在明显速度变化, 会产生很强的转

换波信号. 该信号会在自由地表与结晶基底之间多次

震荡, 对其他壳内速度间断面和Moho面产生的转换波

造成干扰, 该表浅层界面Ps转换波的多次波不仅会影

响后续震相的相位; 同时, 当其多次波与深部界面的

一次转换波在走时上相同时, 会增强或者抑制深部界

面一次波的振幅. 我们在图8展示了基于不同沉积层

厚度且Moho面深度固定在38km的一个简单地壳模型

的正演接收函数, 从图中可以看出浅层界面的多次波

对后续震相的影响十分明显. 当浅层界面的多次波出

现在壳内时, Moho界面的一次波相位会在视觉上出现

后移. 而且, 该多次波可能会压制Moho面一次波的振

幅(如H沉积层=6km时). 这个现象使得Moho面一次波震

相难以被识别.
为了确定此研究中的壳内界面是真实地质结构的

而不是壳内浅层界面的多次波假象, 我们用来自于东

向方位地震事件的接收函数进行了多次波成像, 其结

果如图7e所示. 这与图7b所示Pms成像结果相似. 多次

波成像结果也恢复了类似的Moho面形态, 且Pms成像

结果中的壳内界面在多次波成像结果中的对应深度也

存在, 如果这些界面是多次波假象, 那么这些多次波应

该会被归位到浅层界面的位置, 这证明了我们观测到

的两组壳内震相是真实的地壳结构.
此外, 我们同时对来自东南方位的地震事件接收

函数及所有地震事件的接收函数分别进行了相同参数

的一次波成像, 结果为图7c和7d. 可以看出, Moho界面

及壳内主要界面与图7b所示界面形态特征高度相似,
说明我们成像的结果是稳定可靠的. 尽管受到了地震

事件方位分布的影响, 成像局部特征与东向方位地震

事件的成像结果有所差异, 但主要表现在震相的振幅

上, 这种差异对界面深度信息的影响不大.
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图 7 CCP叠加成像结果图
(a)表示剖面高程变化图, 与图6(a)一致; (b)和(c)分别代表了来自东向和东南方向的地震事件的Pms成像结果, (b)图中黑色空心圆代表测线两

侧5km范围2001~2018年大于2.0级的地震事件, 黑色实心圆点是H-κ扫描的Moho深度结果, 两条虚线代表推测的哀牢山与红河断裂在深部的

形态, 形态特征参考李朝阳等(2016); (d)代表来自所有方位地震事件的成像结果; (e)代表来自东向方位地震事件的PpPs多次波成像结果. 每个

图右下角的字母代表了成像用的震相和所用地震事件的方位. (f)是东向方位地震事件Ps成像结果, 其中速度模型参考Bao等(2015)
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4 结果讨论

4.1 剖面波速比分布特征及CCP成像结果

基于远震P波接收函数的H-κ扫描和CCP成像方

法, 我们获得了剖面下方的波速比变化、地壳厚度和

壳内精细几何结构. 同时通过提取Moho界面的Pms震
相振幅信息, 我们揭示出沿剖面壳幔转换波能量横向

上的差异. 图6c显示剖面下方的平均波速比为1.75, 略
小于全球大陆平均值. 但是在哀牢山-红河剪切带下方

波速比显示为高值异常, 略高于东西两侧的华南和印

支地块的值. 这表明哀牢山-红河剪切带下方与两侧地

块在物性上存在差异. 我们利用短周期密集台阵数据

得到的H-κ扫描结果不仅在大尺度上与前人结果具有

很好的一致性(李永华等, 2009; 徐鸣洁等, 2005), 高分

辨率成像结果显示哀牢山-红河剪切带下方的较高的

地壳平均波速比(1.79),与Hu等(2018)的结果高度吻合.
不同之处在于, Hu等(2018)的结果由台站间距较宽的

固定台数据计算获得, 其横向分辨大于30km, 仅显示

在23°N线与红河断裂交叉位置附近存在局部高泊松

比(0.28)异常; 而我们的结果显示哀牢山下方局部的高

波速比异常(1.79)与哀牢山的地表地形高度相似, 这种

异常限于其西侧哀牢山断裂及东侧的红河断裂之间.
我们推断在剪切带下方地壳内可能存在岩浆热液或富

含铁镁质成分(Tarkov和Vavakin, 1982). 这个区域存在

Moho的弱Pms转换波振幅(图4e)及地表高热流值分布

(王云等, 2018)等证据则暗示在壳幔间存在热液物质

与能量交换.
Bao等(2015)和Qiao等(2018)的研究表明, 在红河

断裂与小江断裂交汇部分存在中下地壳低速层. 为了

确定该低速层是否会影响H-κ扫描结果, 我们基于不

同的Vp开展了H-κ扫描, 结果见图6e和6f. 可见, 由此所

得到的不同的Moho界面形态及纵横波波速比变化趋

势基本一致, 即在哀牢山下方均表现出Moho界面下

沉、波速比明显偏高的特征, 说明扫描结果受地壳平

均速度Vp影响较小. 因此, 本文基于宽角折射/反射(白
志明和王椿镛, 2004; 王夫运等, 2014)的Vp得到的结果

是可靠的.
CCP成像结果结合H-κ扫描的Moho界面厚度结果

显示平均地壳厚度约37km, 与研究区及其邻区的宽角

折射/反射(白志明和王椿镛, 2004; 王夫运等, 2014)和
接收函数观测(李永华等, 2009; Xu等, 2007; Wang等,
2010; Li等, 2017)结果较为一致. 在哀牢山断裂东侧的

103°E位置, Moho面有较为明显的错断现象, 因此推测

哀牢山断裂可能是切穿Moho的深大断裂. 在哀牢山-
红河剪切带之间下方的Moho界面整体下沉的形态与

地表隆起的哀牢山地形有一定镜像关系, 表明造山过

程中重力均衡作用不可忽视. 本文主要利用IASP91全
球参考速度模型来进行接收函数的时深转换, 考虑到

区域地壳结构的复杂情况, 参考Bao等(2015)的Vs速度

模型来计算该区平均一维纵波速度, 并重新进行了东
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向方位地震事件的一次波CCP成像, 结果如图7f所示.
该结果与图7b的结果相比, 中上地壳的界面特征基本

一致, 仅Moho界面略微加深, 该差别不影响对该区相

关地质构造和深部动力学过程的分析.
相较于宽频带台阵, 短周期密集台阵对地壳内部

具有更好的照明作用, 这在青藏高原东北缘已经得到

成功应用(Liu等, 2017). 我们的结果展示了剖面下方

壳内不连续高速间断面的精细结构特征, 该特征与宽

角折射/反射结果具有很好的一致性(白志明和王椿镛,
2004; 张智等, 2007; 邓阳凡等, 2011), 因此我们把地壳

在纵向上划分为上、中、下三层. 以哀牢山断裂和红

河断裂为界, 横向上将研究区划分为三个部分: 西侧

的印支块体、中间的哀牢山-红河剪切带和东侧的华

南块体. 西侧壳内相向弯曲的界面反映强烈的横向挤

压应力的存在, 其弯曲形态也说明此区域中地壳可能

是一个相对软弱的层. 作为中间块体, 哀牢山隆起及

红河断裂带下方的壳内界面发生倾斜形变, 其形态符

合李宝龙等(2012)提出的点苍山-哀牢山新生代运动学

模型, 即点苍山-哀牢山从上新世以来发生了掀斜式抬

升. 倾斜界面下方靠近红河断裂一侧存在大片弱反射

区, 可能意味着由底侵作用进入地壳的上地幔内物质

尚未完全分异. 东侧华南块体下方壳内界面无明显变

形, 红河断裂两侧地壳形变存在显著差异, 暗示红河

断裂作为板块边界带具有深大断裂性质.

4.2 哀牢山-红河剪切带现今动力学作用

如前所述, 红河断裂带在区域构造演化中扮演的

角色一直为国内外瞩目(如Leloup等, 1995; 李齐等,
2000). Liang等(2007)提出哀牢山-红河断裂至少在

36Ma时就开始活动; Tapponnier等(1990)认为在23Ma
时哀牢山-红河断裂即已停止活动. 大量研究表明, 红

河断裂是一条在新生代发生过左旋走滑、近期又发生

右旋走滑的大型剪切带, 约21Ma以前表现是左行走滑

断裂, 滑移动距离达400~500km(Zhong和Ding, 1996;
Leloup等 , 1993), 约5Ma以来处于右旋走滑状态

(Leloup等, 1995). 刘俊来等(2011)指出新生代以来哀

牢山地区曾先后在古新世及晚渐新世-早中新世时发

生过强烈造山作用, 王二七等(2006)认为点苍山-哀牢

山新生代以来分别在22~17、13~9Ma及约5Ma时发生

区域性隆升作用, 而李朝阳等(2016)对河流阶地年龄

的研究则显示上新世以来红河断裂/剪切带经历了两

期隆升作用: 约3.6Ma的构造隆升作用最为强烈, 而

2.6Ma以来的隆升速率则不断增大. 李宝龙等(2012)基
于

40Ar/39Ar和磷灰石裂变径迹年代学结果 , 认为

5~3Ma年以来点苍山-哀牢山经历了掀斜式抬升, 表现

为东部隆升幅度大、西部隆升幅度小.
我们的接收函数成像结果显示哀牢山隆起下方中

上地壳存在两条显著倾斜界面(图7b), 支持了哀牢山经

历了掀斜式抬升的观点; 而哀牢山下方明显的Moho界
面下沉反映了山脉隆升导致的重力均衡作用. 哀牢山

下方Moho界面较弱的Pms转换波能量(图4e)、壳内界

面呈现的破碎反射结构, 地表高热流值、温泉分布(王
云等, 2018)等证据, 以及前人关于研究区下方较低的

Pn波速度(Lei等, 2009)和上地幔顶部显著的低速异常

(Li等, 2008; 徐小明等, 2015; 张风雪等, 2018)等研究

成果, 均显示该部位存在显著上地幔热源. 这可能暗示

与造山作用密切相关的壳幔间岩浆热液作用并未停止,
从而引起地壳岩石部分熔融. 因此, 推测幔源物质在地

壳内的底垫作用(来自上地幔岩浆底垫在中下地壳界

面之下, 且东侧底垫作用明显强于西侧)及印度板块侧

向碰撞产生的挤压作用共同导致了哀牢山新生代以来

的掀斜式抬升; 同时, 红河断裂不同阶段构造运动引起

的差异性隆升可能也扮演了重要角色. 李长军等(2018)
基于1997~2017年GPS测量数据的断层滑动速率研究

表明,在剖面位置(23°N)附近的红河断裂向上倾滑的速

率可达2mm a−1, 表明红河断裂南端构造运动仍具有较

大逆冲分量, 也为上述判断提供了佐证.

4.3 哀牢山地区岩浆-流体-成矿系统

新生代以来, 哀牢山地区发育了铜厂、哈播等斑

岩型铜金矿及大坪、长安等造山型金及多金属矿床.
它们的成矿机理、深部动力学过程及其与区域构造运

动的联系长期以来为学者瞩目(孙晓明等, 2007;陈衍景,
2013;田广等, 2014;邓军等, 2013; Hou等, 2017).祝向平

等(2009)认为矿床成因与碰撞后伸展及陆内转换造山

引起的壳内岩浆及流体作用有关. 葛良胜等(2009)认为

哀牢山多金属矿集区具有统一的深部构造背景,且自晚

古生代以来的三期软流层隆起事件控制了区域剪切带

的构造活动和成岩成矿作用过程. 袁士松等(2010)对大

坪超大型金矿床同位素组成研究结果表明,在哀牢山成

矿带矿床形成过程中, 伴随有强烈的深部岩浆活动, 壳
幔相互作用对矿床的形成有重要贡献.
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学界对哀牢山成矿带内存在流体或岩浆热液有较

大程度的共识, 部分学者认为来自深部的流体参与了

成矿过程(葛良胜等, 2010). 通常高波速比与壳内发育

的流体或地壳富含铁镁质组分有关.我们的H-κ扫描结

果(图6)显示, 哀牢山下方地壳平均波速比明显偏高,
峰值可达1.79. 结合前文所述上地幔顶部显著的低速

异常(Li等, 2008; 徐小明等, 2015; 张风雪等, 2018)及
地表高热流值、温泉分布(王云等, 2018)等证据, 该部

位地壳内可能有来自上地幔的未完全冷却的岩浆热

液, 或存在岩石部分熔融现象.
哀牢山南部成矿区集中分布于哀牢山断裂的两侧

(图7a). 根据该断裂在地表出露的位置、Moho面发生

错断的部位、壳内界面隆升及错动迹象和地表地形高

差, 并参考剖面上小震事件震中分布特征(图7b), 我们

推测红河断裂及哀牢山断裂均为深大断裂. 其中红河

断裂是倾向北东的高角度大断裂; 哀牢山断裂可能是

倾向北东、延伸至下地壳(甚至切穿地壳)的走滑断裂.
哀牢山断裂可能是深部岩浆及流体上涌的重要通道,
对哀牢山地区新生代以来的岩浆活动与成矿作用具有

控制作用. 毛景文等(2005)认为, “在35~40Ma期间, 印
度板块与欧亚板块进一步快速汇聚造山, 引起哀牢山

发生迅速抬升”“下部地幔发生减压分熔, 形成具有壳

幔特征的富碱斑岩岩浆, 并沿断裂上侵并在合适位置

就位. 经过分异演化, 形成一系列斑岩铜矿矿集区”.
我们的CCP成像结果显示, 在哀牢山下方存在明显倾

斜界面, 这支持以上关于新生代以来哀牢山抬升的认

识. 哀牢山下方Moho界面的错断现象, 表明哀牢山断

裂可能切穿地壳到达上地幔顶部; 哀牢山剪切带下方,
Moho界面转换波能量明显偏弱, 以及H-κ扫描结果显

示的地壳平均波速比的高异常值特征, 说明在剪切带

下方壳幔间存在岩浆或热物质交换、壳内富含流体或

铁镁质矿物. 这支持该区“富碱斑岩岩浆沿断裂上侵定

位, 经过分异演化, 形成系列斑岩型铜矿矿集区”(毛景

文等, 2005)的观点.

5 结论

(1) 哀牢山隆起下方的地壳最厚(最大厚度可达

39km)、地壳平均波速比明显偏高(峰值达1.79), 指示

了哀牢山-红河剪切带地壳富含流体及铁镁质组分. 这
为研究哀牢山地区新生代显著的构造与成矿作用提供

了直接地球物理证据.
(2) 哀牢山下方较弱的Moho界面转换波反射震相

Pms、破碎的壳内反射结构, 结合地表高热流值及上

地幔顶部较低的P波速度等证据, 暗示了哀牢山剪切

带下方仍存在明显的壳幔相互作用. 另一方面, 剪切

带下方的中上地壳存在倾斜界面, 反映了新生代以来

哀牢山不均匀隆升的特征. 这可能与上涌地幔物质在

哀牢山下方不均匀底垫作用(东强西弱)、印度板块侧

向碰撞引起的挤压作用及红河断裂走滑运动引起的差

异性隆升等因素有关.
(3) 基于本文地球物理证据, 认为哀牢山断裂为延

伸至上地幔的深大断裂, 是该区新生代成矿系统的导

矿构造, 对哀牢山成矿带的空间分布起重要控制作用.
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