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摘要    北京时间 2013 年 4 月 20 日, 四川省雅安市芦山县发生了 Ms7.0 级大地震, 造成了惨

重的人员伤亡和经济损失. 基于四川省及周边省市区域台网近震波形数据以及 IRIS 远震波形

数据, 利用 CAP(Cut And Paste)方法及其发展方法分别对近震、远震数据进行单独反演以及联

合反演, 得到各自的震源机制解和震源深度. 结果显示, 不同方法得到的震源机制解和震源

深度都比较稳定, 其中联合反演得到的最佳震源机制解为: 节面Ⅰ走向 210°, 倾角 44°, 滑动

角 91°; 节面Ⅱ走向 29°, 倾角 46°, 滑动角 89°; 震源深度为 16 km, 震级为 Mw6.66. 为了验证

结果的可靠性, 基于不同模型对近震数据进行反演测试, 发现在龙门山地区, 复杂的速度结

构对反演震源机制解有 10°左右的影响, 对震源深度的影响有 2 km 左右. 另外, 对远震数据, 

按震中距进行重采样, 所得结果非常一致, 说明远震数据对芦山地震震源信息约束比较稳定. 
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据中国地震台网测定, 北京时间 2013 年 4 月 20

日 8 时 2 分在四川省雅安市芦山县发生 Ms7.0 级大地

震, 截至 4 月 21 日 15 时, 该地震已造成 180 余人死

亡, 过万人受伤, 经济损失和人员伤亡惨重. 根据中

国地震台网中心(CENC)给出的震中位置, 芦山地震

位于龙门山断裂带的南段, 距离 2008 年 5·12 汶川大

地震仅约 100 km, 是继汶川地震之后该地区发生的

又一重大破坏地震. 主震之后, 余震不断. 截至 21日

8 时 00 分, 共记录到余震 1165 次, 其中 3.0 级以上余

震 67 次, 包括 6.0~6.9 级 0 次, 5.0~5.9 级 3 次, 

4.0~4.9级 16 次, 3.0~3.9级地震 48 次. 这些余震的位

置和深度为分析断层的走向、倾角以及判断主震的发

震深度有一定的约束作用.  

地震发生之后不久, 哈佛大学(Harvard), 美国地

质调查局 (USGS)以及中国地震局地球物理研究所

(IGP-CEA)快速测报了地震矩张量解. 国内不同研究

人员也给出了关于震源机制解、破裂过程等震源参数

的初步研究结果[1~4]. 结果一致表明, 这次地震是一

次以逆冲为主的地震, 不过, 震源机制解的几个参数

还有些差别. 而震源机制解是研究地震震源性质、构

造应力场的基础[5], 是确定地震断层面的形态, 以及

反演震源破裂模型[6]、库仑应力传输[7,8]等的关键, 因

此, 获取准确的震源机制解仍然是一个非常迫切的

问题. 尤其值得关注的是, 几家单位给出的震源矩心

深度差别很大, 从 10 km 到 21.8 km. 如此大的差别

给分析此次地震的大小, 以及震源性质和孕震构造
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造成了很大的麻烦. 为了更好地开展对此次地震的

震源破裂性质、动力学过程、后续余震发展态势等的

研究以及抗震救灾的需求, 快速准确地确定此次地

震的震源机制解和震源深度, 具有重要的科学研究

意义和实用价值.  

对于不同震级地震的研究, 目前地震学已发展

出了不同复杂程度的震源模型, 包括各向同性点源

模型(IPS, Isotropic Point Source), 矩心矩张量模型

(CMT, Centroid Moment Tensor), 有限矩张量模型

(FMT, Finite Moment Tensor)和有限断层模型(Finite 

Fault Model)等 [9]. 对于中等强度地震来说 , 虽然

CMT 模型不能提供地震破裂方向等信息, 但其参数

少(10 个: 6 个矩张量分量, 3 个空间位置参数, 1 个时

间参数)利于反演, 能够有效的描述震源性质. 在大

多数天然大地震的研究中, 通常将其简化为一个双

力偶模型, 参数减少到 8 个(震源机制解 3 个, 空间位

置 3 个, 震级 1 个, 发震时间 1 个), 因此, 在震后的

短时间内即可得到该地震的双力偶解, 能够直观反

映地震破裂的几何特征和运动学特征 [10,11]. 在双力

偶模型下 , Zhao 和  Helmberger[12]提出的 CAP(Cut 

And Paste)方法, 将近震波形截取为体波和面波两部

分, 并采用了不同的滤波频段, 从而能够对波形进行

很好的约束, 国内外的一些研究成果充分证明了该

方法在获取震源机制解的有效性[5,13~20]. 而且, CAP

方法由于采用分段的波形拟合, 其中 Pnl 波和面波部

分包含了有效确定震源深度的深度震相信息, 因此

可作为研究震源深度的一种方法, 从实践来看, 该方

法对震源矩心深度的约束也相当可靠. 另外, 一般而

言近场的记录由于受速度模型影响小, 对震源性质

更敏感, 从而反演的震源机制可能更准确, 而远场的

数据由于包含了 pP, sP, sS 和 pS 等深度震相的信息, 

对于中强地震的深度可能约束得更好, 因此, 综合利

用近场、远场和近远场的数据, 将可能得到更为可靠

的震源性质和深度信息.  

本文以四川省及周边几个省份的区域台网宽频

带数字地震仪的近震波形记录和全球台网的远震记

录为基础, 利用 CAP 方法及其发展方法反演芦山地

震的震源机制解和震源深度, 并采用不同模型对近

震数据反演进行测试以及对远震数据按震中距进行

重采样重新反演计算, 以验证结果的稳定性和可靠

性.  

1  研究方法 

本文使用 CAP 方法进行震源机制解和震源深度

反演[12,13]. 由于此次地震震级较大, 当采用近震数据

反演时, CAP 反演采用的点源假设不能完全满足, 而

对于远震而言, 7 级左右的地震仍然可以当作点源来

近似对待. 因此, 为了准确获取地震的震源机制和深

度, 本文将分别采用近震、远震以及近震和远震相结

合的方法对地震进行反演. 为了区分, 我们根据采用

的数据, 将方法分为 CAP, CAPtele 和 CAPjoint 三  

种, 分别采用近震、远震和近、远震联合资料[17]进行

反演.  

CAP 方法主要思想是将宽频带数字波形记录分

为体波(Pnl)和面波部分, 在双力偶源的假设下, 分别

计算它们的理论地震图和实际观测波形的误差目标

函数, 在给定参数空间范围内进行网格搜索, 从而反

演得到震源机制解、震源深度和矩震级. 计算理论地

震图时采用频率-波数法(F-K方法)[21], 分别对频率和

波数进行积分, 采用传播矩阵计算地震的全波场位

移, 得到各种频率下的体波和面波波形, 应用于震源

参数的反演.  

中等强度及以上地震能够被全球台网所记录 , 

因此可以利用远震数据对震源机制解和深度进行研

究. 对于远震波形, 利用由 CAP 发展而来的 CAPtele

方法反演了震源机制解和矩心深度 [15,17]. 由于远震

面波走过的距离远远大于近震距离, 并且积累了地

壳路径上的结构效应, 面波往往变得很复杂. 因此, 

CAPtele 方法不考虑对面波进行拟合, 只用体波中的

P 波和 SH 波[22]. CAPtele 采用修改自 Kikuchi 和

Kanamori[23]的方法计算远震格林函数, 使用传播矩

阵方法计算水平层状地壳速度模型下的理论地震图, 

用几何扩散和距离衰减来模拟地幔中的地震波传播

效应. 并进一步计算了各波形分量的误差函数对参

数空间进行搜索, 从而得到最小误差解, 其中误差函

数定义与 CAP 相同. 为了保证各个波形分量对反演

结果的贡献相同, 远震中 P 波与 SH 波的权重比   

wP:wS由满足下式时给出, P和 S分别代表 P波和 SH

波, rms 为各个波形分量与理论合成图的二范数误差, 

n 为采用的波形数目: 

: : .
rmsS rmsP

wP wS
nS nP

        (1) 

陈伟文等[17]把利用近远震波形联合反演的算法



谢祖军等: 近远震波形反演 2013 年芦山地震震源参数 
 

1012 

称为 CAPjoint. CAPjoint 在采用近远震数据进行联合

反演时, 通过赋予适当的近远数据权重比来同时反

演近震和远震数据, 以避免近震波形振幅过大引起

的偏差. 近远震数据的权重比也通过(1)式确定, P 代

表近震数据, S 代表远震数据. 在本文中, 我们修改

了 CAPjoint 程序, 对近远震波形采用不同的时窗、滤

波频段和距离衰减因子, 以充分考虑近震记录和远

震记录的不同频率特征和振幅衰减的不同特性.  

2  数据及速度模型 

2.1  数据及处理 

龙门山地区地震台站分布非常密集, 能够为本

次地震提供有力的数据支持[24]. 基于 CAP 方法的特

点和快速获取稳定可靠结果的目的, 我们根据信噪

比高、P 波初动明显和台站响应参数可靠的原则, 以

及台站方位分布良好的要求, 挑选出 12 个质量较高

的近震数据. 远震波形来自 IRIS 网站. 台站分布如

图 1 所示.  

对于近震波形, 首先将记录的速度波形扣除仪

器响应, 并旋转成 Z-R-T 分量, 手动拾取 P 波到时,  

然后将实际数据截断为 35 s窗长的 Pnl和 70 s窗长的

面波部分. 为了提高信噪比, 得到比较可靠的结果, 

先对 Pnl 部分经带宽为 0.05~0.2 Hz、面波部分经带宽

为 0.05~0.1 Hz 的 4 阶 Butterworth 带通滤波器滤波. 

这样滤波可以有效地减小地壳精细结构和噪声带来

的影响, 既可以得到恰当的标量地震矩也能充分反

映地震波携带的震源信息[26]. 对理论波形, 也采用相

同的滤波范围, 利用格点搜索和互相关的方法, 根据

误差目标函数搜索出合成理论地震图与观测地震图

全局差异最小时的震源机制解[13]. 另外, 为了避免反

演结果主要受近台波形的影响, 我们考虑了地震波

随距离衰减对波形的改造作用, 采用如下的误差函

数计算拟合误差[13]:   

0

,

p
r

e u s
r

 
   
 

           (2) 

其中, r 为震中距, r0 为选定的参考震中距, 本文取为

100 km. 振幅随距离的衰减指数 p, 对体波和面波分

别采用不同的取值, 对于体波, p=1; 对于面波, p=0.5. 

u 和 s 分别为实际地震波形和理论地震波形.  

对于远震波形, 采用 tel3 程序计算格林函数, 对 

 

 

图 1  震中、台站分布示意图和选用模型 

五角星代表震中, 三角形代表台站, 右边左下小图为选用的速度模型(模型 1), 右下小图中虚线划分出①, ②, ③三个区域, 三个区域采用不

同的速度模型, 构成分区模型(模型 2). f1 为彭县-灌县断裂, f2 为雅安断裂, f3 为北川-映秀断裂[25] 
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P 波采用 0.01~0.05 Hz 滤波, 窗长取为 50 s, 对 SH 波

采用 0.01~0.04 Hz滤波, 窗长取为 120 s. 远震体波非

弹性衰减因子  t*与震中距无直接因果关系, 是一个常

数[27], 韦生吉[22]验证了远震波形拟合时, P 波和 SH

波分别采用 * *
P SH1,  5t t  得到的拟合误差最小, 因此

本文选取 * *
P SH1,  5t t  的衰减因子, 以考虑非弹性衰

减对远震波形的改造作用[23]. 联合反演时通过选取

近远震数据的权重比, 使得近远震对误差函数产生

均等的贡献.   

2.2  地壳速度模型 

龙门山地区地质构造非常复杂, 在水平方向上

存在巨大的地壳速度差异和地壳厚度差异[28], 这种

差异可能对震源机制解和深度的反演结果产生一定

的影响. 因此, 首先需要对地壳速度模型进行分析和

选取. 汶川地震发生之后, 研究人员对该地区的速度

精细结构做了大量的研究 [29,30], 取得了很多重要的

成果. 这为我们建立该地区的速度结构模型提供了

很好的参考. 但是, 由于我们采用的 CAP 方法是基

于一维分层模型, 这里综合考虑这些速度结构结果

来建模. 郑勇等[5]结合中国科学院实验地震队在 90

年代对四川境内的北碚－黑水剖线的地壳测试工作

和 Crust2.0 模型, 给出了该地区的一个平均模型. 易

桂喜等[31]基于该模型反演得到了汶川地震余震的震

源机制解. 结合之后的一些工作 [32~36], 我们建立模

型(模型 1)如图 1 所示.  

对于远震反演来说, 其源区模型为各向均匀的

分层地壳模型. 因此我们选用近震模型为源区模型, 

地幔模型采用 PREM[37]. 由于 CAP 方法对台站处地

壳速度结构的精确性要求不高, 远震台站处也选用

源区的地壳速度模型.  

3  结果及分析 

3.1  震源深度和震源机制解 

基于模型 1平均速度模型和图 1中近远震波形数

据, 利用 CAP 方法, 经过全局搜索, 在震源深度 17 

km 附近 , 拟合误差最小 , 如图 2(a)所示 , 震级为

Mw6.67. 对应的最佳震源机制解节面Ⅰ走向为 216°, 

倾角为 45°, 滑动角为 90°; 另一节面走向为 36°, 倾

角为 45°, 滑动角为 90°. 基于远震数据, CAPtele方法

搜索的最佳深度在 16 km 附近, 如图 2(b)所示, 震级

为 Mw6.66. 震源机制解节面Ⅰ走向为 209°, 倾角为

44°, 滑动角为 91°; 另一节面走向为 28°, 倾角为 46°, 

滑动角为 89°. CAPjoint 方法联合近远震反演得到的

震源机制解节面Ⅰ走向 / 倾角 / 滑动角分别为

210°/44°/91°, 节面Ⅱ为 29°/46°/89°, 震级为 Mw6.66, 

深度为 16 km, 如图 2(c)所示. 从图 2 中可以看出, 反

演得到的震源机制解在各个深度都较为一致, 结果

比较稳定, 都为逆冲型地震. 联合反演的理论波形和

实际观测波形的对比图如图 3 所示. 从图中可以看到

波形拟合非常好, 互相关系数在 60%以上, 属于强度

 

 

图 2  拟合误差和震源机制随不同震源深度的变化图 

(a) CAP 结果; (b) CAPtele 结果; (c) CAPjoint 结果 
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图 3  CAPjoint 方法联合反演的震源机制解、理论地震图(红线)和观测地震图(黑线)对比图 

最上面一行显示该地震节面参数, 震级大小和拟合误差. 波形左侧是台站名、方位角(°)与震中距(km), 下面的数字依次是理论地震图相对观

测地震图的相关系数(用百分比表示)以及相对移动时间, 正值表示理论波形比观测波形快 
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相关; CAP 和 CAPtele 方法反演的波形对比情况与图

3 类似, 互相关系数都很高. 说明反演结果理论合成

图与实际观测图吻合得很好. 需要指出的是, 这里

CAPjoint 的结果与 CAPtele 的非常相近, 而与 CAP

的结果有一定的偏差, 这不意味着近震数据在联合

反演中不起作用 , 只是在网络搜索中 , CAPtele 和

CAPjoint 方法恰好在同一个网格内到达误差最小值, 

而 CAP 的则落到相邻的另一个网格中, 造成了结果

的差异. 事实上, 我们通过权重的调整, 近震数据的

贡献与远震数据是一样的 . 陈伟文等 [17] 采用

Bootstrap 方法验证了近震数据在联合反演中的重要

性, 使得联合反演结果较远震结果更收敛、更稳定.  

3.2  模型对近震结果的影响 

CAP 方法对速度模型的依赖性相对较小, 但是

一个好的速度模型能够帮助我们获取更可靠的结果. 

而且, 芦山地震所在的龙门山地区地壳结构非常复

杂. 龙门山断裂带在地形上显示为一个明显的过渡

带, 高程变化从四川盆地的 500 m 到松潘-甘孜地块

4000 m 以上; 其地壳厚度变化从其东边四川盆地的

40 km 到西边松潘-甘孜的 60 km. 在狭长的龙门山断

裂两侧以及南部地区, 地壳结构具有很大差异. 由于

龙门山断裂狭长区域能划分东西两侧不同速度结构

的天然的独特性, 我们以它为分界线(图 1 中虚线所

示), 在图 1 中虚线分出的①~③三个区域分别采用不

同模型, 构成模型 2, 如图 4(a)所示[38~42], 计算格林

函数, 最后再根据台站位置分布采用所在区域的速

度模型合成理论地震图, 反演震源机制解和震源深

度. 误差随深度分布如图 4(b)所示, 在 15 km 附近, 

误差达到最小值, 对应震源机制解为 214°/54°/89°, 

震级为 Mw6.66, 而波形拟合图与图 3 类似, 互相关系

数也非常高. 基于模型 2, 震源机制解和震源深度都

与模型 1 有一定的差异, 尤其是断层倾角, 达到 10°

左右. 而根据以前的研究经验[5,12,14], 模型带来的震

源机制解变化一般在一两个步长, 即 5°~10°左右. 除

了这个地区地壳结构确实很复杂以外, 我们认为近

震反演中点源近似的局限性也有一定的影响. 根据

地震震级与破裂尺度的经验关系, 以及刘成利等[6]反

演的震源破裂持续时间, 破裂过程主要集中在前 10 s, 

也是本文采用的震源破裂持续时间, 震源的破裂尺

度已不可忽视. 这种情况下, 各个台站接收到的震源

时间函数和破裂持续时间会随方位角发生变化 [43]. 

当不同方位角使用不同速度模型时, 可能将地震破

裂的更多信息体现了出来, 因此得到的结果与平均

模型有一定的差别. 对于此次大地震, 为了得到震源

性质的主要信息, 我们倾向于平均模型的结果. 不过, 

针对该地区的复杂地壳结构条件, 分区建模也体现

了模型对反演结果有一定的影响.  

为了进一步测试平均模型对结果反演的稳定性, 

我们将模型 2 的①和②两区进行平均, 得到模型 3, 

如图 4(c)所示. 反演得到的震源深度为 16 km, 如图

4(d) 所示 , 震源机制解为 220°/47°/96°, 震级为

Mw6.68. 与模型 1 得到的结果震源机制解走向/倾角/

滑动角分别相差 4°/2°/6°, 与我们采用的角度搜索步

长(5°)相当; 震源深度相差 1 km, 震级相差 0.01. 不

同平均速度模型得到的结果是一致的. 这也再次说

明 CAP 方法对速度结构依赖性相对较小的优点.  

3.3  重采样远震数据对结果的影响 

为了验证远震反演结果的稳定性, 我们对数据

进行了重采样, 用得到的子集数据进行反演, 然后统

计分析了不同子集的结果. 陈伟文等[17]采用 Boots- 

trap 方法对近震数据进行重采样并进行统计分析, 验

证了联合反演的必要性及有效性. 但 Bootstrap 方法

在验证 CAPtele 结果时具有一定局限性. 因为本文远

震数据数目较多, 其子集的组合数将很大. 例如我们

采用了 68 个远震台站, 若从中选取 30 个台站, 可能

组合数高达 1×1019, 其导致的计算量十分庞大. 且随

机抽样得到的台站很可能分布不均匀, 使得远震数

据对震源球采样集中在一个点, 导致反演结果出现

偏差. 因此我们依据震中距对远震数据进行了分类, 

用不同震中距的数据子集来反演结果. 如表 1 所示, 

我们将数据按照震中距分为四类: (1) 3000~6000 km, 

(2) 6000~7000 km, (3) 7000~8000 km, (4) 8000~8800 
km, 并利用每一类数据进行反演. 由结果可见, 即使

如(1)类数据, 台站数目已经很少, 仍然得到较一致

的结果, 说明远震数据对震源机制解和矩心深度具

有很好的约束能力. 

3.4  结果比较 

我们利用不同的模型和方法, 反演得到的芦山

地震震源机制解和震源深度如表 2 所示. 这里收集了

Harvard, USGS 和 IGP-CEA 三家单位给出的震源参

数结果, 与我们的进行对比(表 2). 从表 2中的对比结 
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图 4  不同速度模型反演得到的震源深度和震源机制解 

(a) 速度模型 2; (b) 基于速度模型 2 的反演结果; (c) 速度模型 3; (d) 基于速度模型 3 的反演结果 

表 1 不同震中距远震数据反演结果 

震中距(km) 走向(°) 倾向(°) 滑动角(°) 震级(Mw) 最佳深度(km) 台站数 

3000~6000 220 43 98 6.69 15 8 

6000~7000 203 43 92 6.65 18 13 

7000~8000 207 43 88 6.64 16 28 

8000~8800 219 46 98 6.65 17 19 

全部 209 44 91 6.66 16 68 

 
果来看, 我们得到的震源机制解与三家的结果是一

致的, 利用 CAP 方法及其发展方法反演得到芦山地

震的最佳双力偶解, 能够体现震源的主要性质. 而在

震源深度上, 利用 CAP 和 CAPtele 以及 CAPjoint 方

法得到的结果都比较稳定而且集中, 在 16 km 左右, 

由于远震资料包含了远震深度震相 pP 和 sP 等, 对深 
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表 2  震源参数结果对比 

来源 节面Ⅰ 节面Ⅱ 震级(Mw) 最佳深度(km) 

 
CAP 

模型 1 216°/45°/90° 36°/45°/90° 6.67 17 

模型 2 214°/54°/89° 36°/46°/91° 6.66 15 

模型 3 220°/47°/96° 31°/43°/84° 6.68 16 

CAPtele 209°/44°/91° 28°/46°/89° 6.66 16 

CAPjoint 210°/44°/91° 29°/46°/89° 6.66 16 

Harvard 210°/38°/96° 22°/53°/85° 6.6 21.8 

 
USGS 

WPhase 218°/39°/103° 22°/52°/80° 6.6 11 

Body-Wave 216°/47°/93° 32°/43°/87° 6.5 19 

Centroid 198°/33°/71° 40°/59°/102° 6.6 10 

刘杰等[1] 214°/39°/100° 21°/52°/82° 6.37 19 

曾祥方等[4] 212°/47°/93° 28°/43°/87° 6.7 12 

 
度具有较好的约束, 而且震中距较远, 能够视地震震

源为点源, 得到地震的矩心位置更为可信. 而且, 由

之前的分析看出, 采用平均速度模型结构, 所得到的

震源机制解和震源深度都是稳定和一致的, 因此我

们采用 CAPjoint 方法得到的反演结果. 
另外, 刘杰等[1], 曾祥方等[4]也很快发表了他们

的研究结果. 刘杰等[1]利用近震波形资料, 采用 CAP

方法反演得到的震源参数也列于表 2 中. 从其震级上

来看, 和我们结果的差异很可能是两个工作采用的

震源持续时间不同所致. 曾祥方等[4]利用近远震数字

波形记录, 分别利用 P波初动和波形联合反演的方法

获取了本次震源参数, 其联合反演的结果如表 2 所示. 

在联合反演时, 远震数据只选取了信噪比相对较高

的 P波部分, 近震数据选取了传播路径较为简单的径

向和竖直向长周期 S波和面波记录. 除震源深度以外, 

两者的结果是一致的. 而深度结果与我们的差异可

能与数据的选取、滤波的频段等有一定的关系. 

4  讨论与结论 

本文利用近震与远震宽频带地震仪记录数据 , 

采用 CAP, CAPtele 和 CAPjoint 方法分别反演得到了

2013 年 4 月 20 日芦山地震的震源机制解和震源深度. 

根据刘成利等[6]反演的震源破裂持续时间, 通过测试, 

选取合适的滤波频段, 并利用三种速度模型探讨了

速度结构对震源机制解和震源深度的影响; 以及通

过对远震数据重采样的方法, 验证结果对于数据选

用的稳定性. 各种方法和基于不同速度模型得到的

结果都比较稳定, 而且一致. 其中, 基于龙门山地区

的平均模型, 利用 CAPjoint 方法得到的最佳双力偶

机制解为: 节面Ⅰ走向 210°, 倾角 44°, 滑动角 91°; 

节面Ⅱ走向 29°, 倾角 46°, 滑动角 89°, 结果稳定在

两个步长, 即 10°左右.  

由于龙门山地区速度结构比较复杂, 断层两侧

速度结构相差较大[28], 文中显示当不同地区采用不

同模型进行震源机制解反演时, 所得到的结果与其

他结果稍有差异. 更精细、甚至三维速度模型对 CAP

方法还是有一定的影响, 可能更能体现出地震的复

杂性质, 尤其如本次的大地震. 在这种复杂地区, 采

用简单的一维模型可能只能得到一级近似的结果 , 

有必要在以后的工作中考虑准二维模型或者三维模

型.  

另外, 在反演震源参数过程中, 震源持续时间的

选取也对结果有一定的影响, 特别是对于 6.5 级以上

的强震, 由于地震本身的破裂尺度和持续时间较长, 

其影响尤为重要. 本文根据刘成利等[6]给出的震源破

裂持续时间, 选取为 10 s. 另外采用 CAPjoint 对持续

时间进行了搜索, 得到误差最小时的震源持续时间

为 5 s, 并对比分析了 5 s和 10 s持续时间的反演结果. 

5 s 时, 近震波形拟合比 10 s 时结果稍好, 时移时间

也较小, 但震级偏小 0.2 左右; 远震波形拟合也比 10 

s 时的结果好, 时移时间均在 5 s 以内, 但震级也偏小, 

达 0.1 左右. 基于 CAP 程序, 持续时间变小时, 震源

时间函数振幅会变大, 其更接近于点源假设的震源

时间函数(脉冲函数), 但是却不符合实际破裂情况. 

因此对于中强地震的反演来说, 其持续时间的选取

应参照地震标度律以及破裂模型给出的地震矩释放

函数(Moment Rate Function). 所以在反演此次芦山

地震的双力偶点源模型时, 我们认为 10 s 的震源持
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续时间是合理的.  

大地震具有一定的破裂尺度, 震源深度也有一

定的范围. 我们三种方法得到的结果相对比较集中, 

在 16 km左右. 考虑到远震数据中充分包含了远震深

度震相 pP 和 sP 等, 得到的结果更可信, 另外, 我们

通过抽取台站组合的方式, 显示出 CAPtele 方法搜索 

得到的震源深度是比较稳定的. 因此, 我们认为深度

在(16±2) km. 为了更好地确定该地震的震源深度或

者断层的深部展布, 需要对丰富的余震系列做进一

步的研究分析, 另一个可行的方案就是利用深度震

相, 精确确定地震的破裂起始深度. 我们将在下一步

的工作中继续开展.  
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