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摘要    以往研究结果表明, 大陆板内成熟断层的浅部有断层泥的充填, 不能积累足够应变产

生地震, 所以绝大多数地震的深度都深于 5 km. 而年轻断层或完整岩体在积累足够应变的情况

下可以发生浅于 3 km 的地震. 汶川地震形成了 200 多公里的地表破裂, 但是远震波形反演及余

震分布表明, 主震可能继续往北东方向的地下破裂了 50 多公里, 在破裂区东北端深部破裂可能

引起浅部应力增加, 从而产生浅震. 2008 年 7 月 24 日在汶川地震破裂带东北端青川发生了一次

Ms5.7 级的余震. CAP 方法反演表明, 此次地震的震源机制解为逆冲型, 深度为 3 km. 为了进一

步确认震源深度, 本文利用震中距约 15 km 的近台 L0205 观测到的深度震相 sPL 及面波体波振

幅比确认其深度. 由于地震深度小于震中距 1/5, Rayleigh波才能发育, 在 15 km左右的距离上观

测到远强于 SV 波的 Rg 波, 这也充分证明了这次地震的震源很浅. 在该台上还观测到该地震序

列多次余震的 sPL, 由此得到的震源深度都浅于 3 km. 另一方面, 由于实地考察和 InSAR 研究

没有发现汶川主震在这个地区有地表破裂, 所以本文认为这个地震序列是由于深部破裂引起浅

部应力增加而导致完整岩体的新鲜破裂, 而非沿着汶川主震破裂带发生. 研究余震深度变化趋

势及发震断层对认识主震发震机理及理解破裂带特征具有重要意义. 
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2008 年 5 月 12 日 14 点 28 分, 在四川汶川

(30.99°N, 103.32°E)发生了 Ms8.0 级的特大地震, 这

次地震造成了巨大的经济损失和人员伤亡. 其后几

个月内, 沿着这次主震的发震断层发生了多次 5 级以

上的强余震, 研究这些强余震的位置对认识汶川主

震的发震机理有十分重要的意义. 其中余震序列的

深度和机制解对发震断层、区域构造应力状态等有比

较好的约束, 同时震源深度对认识区域地震活动性, 

研究地震灾害是一个非常重要的震源参数, 对认识

地震活动与地质构造之间的关系, 勾画活动断层形

态等也起着非常重要的作用.  

大部分大陆板内地震的深度一般在 5~25 km[1~4], 

引用格式: Luo Y, Ni S D, Zheng X F, et al. A shallow aftershock sequence in the north-eastern end of the Wenchuan earthquake aftershock zone. Sci China Earth Sci, 
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当深度大于 25 km 时, 由于温度增加, 物质产生塑性

变形, 不容易积累应变. 而深度小于 5 km时, 由于接

近自由表面, 对于成熟断层而言, 地表过程非常复杂, 

且浅部会填充松软断层泥, 因此很难积累足够应变. 

因此过深或者过浅的地震都很少发生. 最近的一些

结果也表明汶川余震的深度大多也在此范围内 [5~10]. 

但是在很多地区, 特别是古老、稳定的大陆块体内部, 

如澳大利亚西南地区(Meckering 地区)、北美地区, 由

于冷硬的古老地盾岩石强度大, 除了近地表之外的

其他部分岩石强度都超过了周围偏应力水平, 断层

在偏应力驱动下, 其破裂很难往深部发展故只能在

浅部破裂, 形成浅震[11]. 2004 年 8 月 4 日发生在北美

洲 Lake Ontario 的 Mw3.1 级地震, 其震源深度只有 4 

km, 发生在 Precambrian 基底之上, 最浅的地震深度

只有 1 km[12,13], 这些地震不仅没有观察到地表破裂, 

在同一地区也没有与之相应的已知断层. 有研究表

明, 在汶川余震区东北端也有可能存在浅于 5 km 的

地震[7].  

但是地震的 5个基本参数中, 震源深度是最难测

定的, 因为震源深度不仅与发震时间之间存在折衷, 

还依赖于震源区的地震波速度模型. 对于中强地震, 

震源深度可以利用远震深度震相 sP(或 pP)与其参考

震相 P 的到时差[14,15]得到进一步的约束. 而对于小地

震, 只有在区域台网的台站方位角分布均匀, 而且台

站密集(比如小于 2 倍于震源深度的震中距范围各方

位均匀分布有台站), 才能由区域台网记录的 Pg, Sg

波到时比较好地确定震源深度. 但是, 目前在我国大

部分区域的台站空间分布都很难达到这个要求, 因

此得到的震源精度不高.  

近震震相的研究为地震的定深提供了一种新的

途径. 在一定震中距范围往往可以观测到清晰的近

震深度震相 sPL, sPg, sPmP, sPn 与其参考震相 P, PmP, 

Pn. 如果能识别出这些震相, 就可以比较好地确定震

源深度. 国内外学者利用这个方法开展了大量的工

作 , 比如 Langston[11] 在研究 1968 年澳大利亚

Meckering 近震序列时观测到直达波 Pg 有两个较稳

定的波峰,跟理论地震图比较后确认在直达 P 波后出

现的是 sPL震相, 他利用这两者的到时差确定了一系

列地震的深度. 除此之外还有很多使用近震深度震

相确定震源深度的研究结果[16~25]. 总之, 利用深度震

相确定震源深度方法已经得到广泛的应用, 在台站

分布不理想的时候, 是一种比较好确定震源深度的

方法. 另外, 面波与体波的振幅比也能对地震的深度

进行进一步的约束. 一般而言, 地震的面波强度与震

源深度有直接的对应关系, 面波和体波的振幅比在

很大程度上体现了地震深浅的变化. 所以综合近震

深度震相波形拟合和面波体波振幅比等手段, 能够

对地震的深度有较准确的约束, 从而对一些浅源地

震进行准确定深, 这对于了解地震的发震构造、地质

特征, 以及地震的灾害防治都有很大意义.  

已有的研究结果表明汶川余震深度多在 5~20 

km 之间[5~10]. 尤其在破裂区的东北端, 发生的 Ms6.4

最强余震其深度超过 15 km. 在 7 月份以前, 该地区

的余震深度多数在 10 km 左右. 然而郑勇等[7]的研究

表明, 在汶川余震区东北端有可能存在浅于 5 km 的

地震. 特别是 2008年 7月 24日青川地区发生的Ms5.7

级地震, 从近震的波形研究来看其深度可能在 3 km

左右. 为了确认此次地震的确切深度, 本文首先用

CAP 方法分别对体波和面波波形进行拟合, 确定了

主震发震断层的走向、倾角、滑动角分别为 351°, 32°, 

94°, 震源深度为 3 km, 然后用面波与 SV 波的振幅

比、近震深度震相 sPL 波形拟合的方法进一步证实了

该震序列发生在 3 km 以上的浅部, 并探讨了在该地

区发生浅震的可能机理.  

1  地质构造特征 

汶川地震的发震区域—龙门山断裂带分布有多

个相互交错的地震断层, 主要的断裂带有茂汶-汶川

断裂, 北川-映秀断裂, 蓬涞-灌县断裂[26]. 这几个主

要断裂总体走向大致为 45°, 浅部倾角 50°~70°, 向北

西倾斜[27,28]. 汶川地震非常特殊, 一方面它是比较少

见的陆内逆冲型 8 级大地震, 其破裂过程复杂, 和大

部分的陆内走滑型 8 级地震有明显的区别. 另一方面, 

它发生在地表变形率较低的龙门山断层上, 有研究

认为它的重复周期为几千到上万年 [29,30]. 实地考察

表明, 汶川地震沿着多个断层发生了地表破裂, 主体

东北向的主破裂区形成的地表破裂近 240 km. 远震

波形反演和余震空间分布表明, 主震破裂带可能长

达 300 km 左右, 而地质调查结果表明, 在龙门山断

裂带北端青川、宁强一带没有地表破裂, InSAR 结果

也没看到该区域的地表破裂, 因此在地表破裂带的

北端可能继续往东北方向的地下破裂了 50 多公里. 

地表观测的错动多数为 50°~80°的高角度, 在南段地

678 
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表错动以逆冲为主, 在北段则有相当成份的逆冲和

右旋走滑[31,32]. 2008 年 7 月 24 日青川地震发生在龙

门山北部区域, CAP 波形反演显示该地震机制解为逆

冲性质, 和主震的破裂形态有较大的不同, 且在该地

区并没有与这个机制解相对应的已知断层. 因此本

文认为该地震可能是汶川地震破裂带东北端地下深

部破裂触发了浅部地震活动, 可能是一次浅源诱发

地震.  
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2  重定位 

为了减少定位误差给计算理论地震图带来的影

响, 本文对 2008 年 7 月 24 日青川主震进行了重新定

位. 四川、陕西、甘肃区域台网中许多台站记录到了

这次地震, 本文使用了 17 个台的 P 波到时和 12 个台

的 S 波到时数据, 震中距范围 13~240 km, 台站方位

角分布比较均匀 , 使用的速度模型则是参考赵珠  

等[33]模型, 用HYPO2000定位程序. 青川主震的重定

位结果经度、纬度和深度分别为λ=105.55°, Φ=32.70°, 

h=3.94 km, 考虑到速度结构的误差等的影响, 其重

定位结果水平位置误差为 0.62 km, 深度误差为 2.08 

km. 这次重定位结果与中国地震台网中心定位结果

λ=105.63°, Φ=32.72°, h=10.0 km 及 NEIC 基于远震

台网得到的定位结果λ=105.50°, Φ=32.75°, h=4 km 相

差不大, 因此由地震波走时也可以基本确定这次地

震的是一个浅于 5 km 的浅震. 

3  用近震波形反演震源机制解及震源深度 

3.1  地震数据 

2008 年 7 月 24 日青川地震, 有多个方位角分布

较好的区域宽频台记录到清晰的波形, 震中距范围

及方位角分布见图 1 所示. 这些台站清晰的波形记录

为反演震源参数提供了宝贵的基础资料. 本文选用

了四川区域台及部分流动台站 AXI, BZH, HZHG, 
HZHT, LUYA, MIAX, MXI, PWU, SPA, WXT, ZJG
共 11 个台站(见图 2)近震波形记录进行波形反演. 

3.2  方法原理 

本文采用 CAP (Cut and Paste)方法[20,21], 利用近

震地震波形反演震源机制解. 该方法将宽频带数字

地震记录分为体波部分(Pnl)和面波部分, 分别计算

 

 

图 1  台站及震中分布 

三角形表示用于反演近震波形的台站, 五角星表示本文研究的青川 M5.7 级地震位置, 黑色线条表示汶川主震地表破裂, 灰色圆点是余震分

布. 在青川 M5.7 震中附件并没有观测到汶川主震的地表破裂 



罗艳等: 汶川地震余震区东北端一个余震序列的地震学研究 
 

它们的理论波形和实际观测波形之间的误差函数 , 

用网格搜索的方法在给定的参数空间中进行搜索 , 

误差函数最小值即为所求的最佳解. 计算理论地震

图采用频率-波数(f-k)法, 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, 能够计算

各种频率下的体波和面波波形. 震源假设为双力偶

源. 由于龙门山断裂带东西两侧地壳结构差异很大, 

所以对龙门山断裂带以东的地区地壳模型, 根据赵

珠等[33]给出的地壳模型修改, 以西地区则根据王椿

镛等[34]的模型修改. 

3.3  数据处理 

对去除了仪器响应的波形中 Pnl 部分使用带宽

为 0.05~0.2 Hz、面波部分使用带宽为 0.03~0.1 Hz 的

带通滤波器进行滤波. 图 2(a)给出了理论地震图与观

测数据的拟合情况, 实际波形数据(黑线)与理论地震

图(红线)拟合较好, 时间偏移从 0.59~1.78 s,这是由于

速度模型带来的计算走时和读取相位误差引起的 , 

相位和振幅信息都得到了很好的拟合. 震源机制解

显示这次地震发生断层为逆冲型断层, 走向、倾角、

滑动角分别为 351°, 32°, 94°. 图 2(b)显示为不同震源

深度下搜索震源机制解所对应的误差, 误差极小值

在 3 km 处, 该深度即为所求的震源深度.  

该地震近震波形反演结果表明震源深度为 3 km, 

在该地区发生如此浅源的地震是否可信? 为了进一

步确认地震的深度, 本文还使用其余震序列的深度

震相 sPL 做进一步的研究.  

4  用深度震相sPL反演震源深度 

4.1  方法原理 

如果能识别近震深度震相 sPg, sPL, sPmP, sPn与

其参考震相 Pg, PmP, Pn, 那么震源深度就能够通过

波形反演很好地确定. 因为深度震相与其参考震相

的走时差对震源深度变化非常敏感, 而震中距则对

走时差影响不大, 这种特性可以克服震源深度和发

震时刻的不唯一性. sPL 为 S 波在地表全反射, 只在

R 和 Z 分量上出现, 比 S 波先到, 具有长周期的特点. 

T 分量则只有 S 波, 因此到时读取相对简单可靠, 图

3(a)为 sPL 射线路径示意图. 本文使用表 1 速度模型, 

震中距为 15 km, 方位角为 23°, 震源机制解参照主

震的机制解, 计算了 sPL 理论地震图, 观测其随深度

增加的变化规律. sPL 对深度变化十分敏感, 随着深

度增加, sPL 与 P 波到时差明显增大, 如图 3(b)所示, 

震源深度从 1 km 变化到 5 km 时计算的理论地震图, 

深度有 1 km 的改变, sPL 与 P 波到时差就有明显的变

化, 因此可利用 sPL 对深度变化敏感的特性, 通过对

比理论地震图和实际观测的 sPL 震相来确定震源深

度. 用此方法确定的震源深度其精度可达到 1 km.  

4.2  观测实例 

对于青川地震序列, 流动台站 L0205 记录到了

多次余震并记录到了清楚的近震深度震相 sPL, 用于

本文研究的九次余震列表见表 2. 图 3(c)是 L0205 记

录 sPL 震相的一个实例(8 号地震). 深色线条表示实

际观测波形, 浅色线条表示理论计算波形, 震中距约

为 15 km, 台站方位角为 23°, 经过带通滤波(0.2~2 

Hz), 直达 P 波之后可见一个周期较大的震相即为深

度震相 sPL. 通过对比理论地震图与实际观测波形, 

当震源深度在 3 km 时, 理论计算的 sPL 波形与实际

观测波形拟合得最好, 此深度即为所求的震源深度. 

由于并不清楚确切速度模型, 我们尝试改变速度模

型 10%左右, 发现所能引起的深度变化大致为 1 km. 

深度震相 sPL 波形拟合结果显示 2008 年 7 月 24

日青川余震序列的深度震相为 3 km 左右, 这与 CAP

波形反演主震的深度结果相一致, 进一步证实了这

个地震序列可能是发生在 3 km 左右的浅部.  

5  用面波与S波振幅比反演震源深度 

5.1  方法原理 

短周期 Rayleigh 波(Rg 波)发育与否是判别浅震

表 1  计算理论地震图使用的速度模型 

厚度(km) Vs(km/s) Vp(km/s) 密度(g/cm3) Qp(×103) Qs(×102) 

0.450 2.500 4.200 2.4000 1.5 6.0 

0.450 2.650 4.500 2.4500 1.5 6.0 

1.000 2.800 4.800 2.5000 1.5 6.0 

39.000 3.200 5.800 2.6000 1.5 6.0 
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图 2  近震波形反演 

(a) 理论地震图与实际观测地震图拟合波形, 红线表示

理论地震图, 黑线表示实际观测地震, 其下的数字分别

表示理论地震图相对观测地震图的相对移动时间和二

者的相关系数(用百分比表示); (b) 反演误差随深度变

化, 不同震源深度下搜索的机制解所对应的误差, 当深

度为 3 km 时误差最小, 此深度以及对应的机制解即为

所求的解 
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图 3  sPL 深度震相确定震源深度原理 

(a) sPL震相射线路径; (b) sPL对深度变化敏感, 当震源深度从 1 km变化到 5 km时, sPL与 P到时差明显分开; (c) 实际观测到的 sPL震相, 当

震源深度为 3 km 时波形拟合最好 

 

图 4  Ms5.7 青川余震及其跟随的 9 次余震序列 
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表 2  9 个余震列表及震源深度定位结果 

序号 发震时刻 震源深度(km) 

0 2008-07-24 03:54:43.7 3.0 

1 2008-07-24 04:01:47 1.8 

2 2008-07-24 04:07:45 2.1 

3 2008-07-24 04:08:20 2.5 

4 2008-07-24 04:09:22 2.0 

5 2008-07-24 04:10:06 1.9 

6 2008-07-24 04:11:00 2.3 

7 2008-07-24 04:22:06 2.2 

8 2008-07-24 04:24:48 2.4 

9 2008-07-24 04:29:47 1.9 

 
的一个重要指标[23], 因为 Rg 波只有当震中距足够大

时才能发育, (一般需要 5 倍震源深度的距离). 一般

情况下大陆板内地震震源深度超过 6~8 km, 就很难

观测到 Rg 波. 因此, 如果近震记录观测到很强的 Rg

波则是浅震强有力的证据. 一般情况下 Rg 波与 S 波

的振幅比会随着震源深度的增加而减小. 青川主震

后发生了许多余震, 越早期的余震越能更好的反映

主震的性质. 观察连续记录波形, 在青川主震后一小

时内有 9 次震相清晰可辨的余震, 如图 4 所示. 我们

截取了这 9 次余震的波形记录, 其发震时间如表 2 所

示. 这 9 次余震的垂直与径向分量都记录到了很强的

Rg 波. 经过带通滤波(0.2~2 Hz)之后可以看到清晰的

Rg 波和 S 波, 如图 5(a)所示. 在震中距为 15 km 左右

的台站记录到 Rg 振幅显著强于 S 波, 表现出很明显

的浅震记录特征. 本文利用 Rg/S 随震源深度增大而

减小的性质用 Rg/S 来确定震源深度, 首先需要正确

识别出 S 震相和 Rg 震相.  

5.2  S波确认 

为了确认余震记录中所识别的S震相可靠, 本文

通过计算理论地震图与实际观测波形三分量对比来

辨别 S 震相. 考虑到 S 波在切向分量更易于辨认, 所

以通过参考切向分量的 S波到时, 确认垂直向与径向

分量 S 波到时, 这样可防止用于分析的垂直分量 S 波

识别错误. 图 5(b)是 L0205 记录的 8 号余震的 3 分量

记录, 在垂直分量 S 波的起始位置不太容易辨认, 但

是其对应的切向分量可以很容易识别 S波, 从而确认

垂直向 S 震相到时. 图 5(c)是相应的理论地震图, 根

据对比理论地震图证实了本文识别的 S 震相是可靠

的. 由于震源机制与速度结构并不太精确, 理论波形

与实际波形存在一定的差异, 但是本文主要利用 S波

的到时, 确认 S 震相, 所以由震源机制解误差引起的

波形细节上误差对 S 震相的识别没有太大的影响.  

5.3  面波确认 

面波的径向与垂直分量之间有一个 90°相位差, 

图 5(d)显示了 8号地震观测波形记录的径向分量和垂

直分量. 在没有作相移之前径向分量与垂直分量的

体波部分相位对应得很好, 但是在面波部分明显有

相位差, 如图 5(d)上图所示. 经过 Hilbert 变换相移

90°之后 , 径向和垂直向的体波部分相位不能对应 , 

但是在面波部分却得到了很好的符合, 如图 5(d)下图

所示, 这一特点证实了我们识别的面波是正确的.  

通过理论地震图与实际观测的三分量地震图确

认 S 震相和利用径向与垂直向相位差的特性确认 Rg

震相后, 可以利用短周期面波(Rg)与 S 波振幅比来研

究震源深度.  

5.4  Rg/S振幅比 

短周期面波 Rg 波与 S 波的振幅比随震源深度的

增加会急剧减小, 如图 5(e)理论地震图所示, 当震源

深度为 1 km 时, Rg 波的振幅很强, S 波振幅却相对很

弱, 当震源深度增加到 2 km 时, Rg 波的振幅有所减

弱, S 波的振幅有所增强. 当震源深度继续增加, Rg

波的振幅就急剧减小, 而 S 波的振幅急剧增加, 造成

Rg/S 随深度增加而减小的变化规律. 通过测量理论

地震图中震源深度从 1 km 变化到 4 km 时对应的

Rg/S 比值变化, 得出 Rg/S 比值与深度之间的一个近

线性的定量关系, 如图 5(f)连接黑色圆点的实线所示. 

将 Rg/S 的理论定量关系作为一个量板, 通过测量实

际地震图中Rg/S的比值就可以用此量板中Rg/S与深

度的定量关系确定大致的震源深度. 图 5(e)第 1 行波

形为 8 号余震在 L0205 台站记录到的垂直分量记录, 

记录中显示为很强的 Rg 波和相对较弱的 S 波, 其

Rg/S对应于理论图量板中震源深度为 2 km时的Rg/S

振幅比值. 将其余 8 个余震的震源深度也用此方法进

行测定. 如图 5(f)所示, 水平实线为这 9 个余震序列

实测的 Rg/S 比值, 其 Rg/S 比值对应的震源深度都落

在 3 km 以内的范围. 这从另一个方面强有力的证明

了青川地震序列是浅震序列.  
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图 5  用 Rg/S 比值确定震源深度 

(a) 实际观测到的 9 个余震记录, Rg 大振幅是浅震强有力的证据; (b) 实际观测 3 分量记录, 切向分量可以识别清晰的 S 波到时; (c) 理论计算

的 3 分量记录, 进一步确认 S 震相到时; (d) 观测波形记录(上图)与经过 90°相移之后(下图)垂直向(浅色)与径向分量(深色)记录对应情况; (e) 

上部 8 号余震实际观测记录, 由 Rg/S 比值对应与 3 km 震源深度; (f) 折线为 Rg/S 比值与震源深度对应关系, 实横线为 9 次余震测量的 Rg/S

比值, 均落在 3 km 以内的深度范围 
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6  误差分析 

本文使用 sPL 与 P 波到时差作为测量震源深度

的工具, 用理论地震图与实际观测地震图对比的方

法确定震源深度. 在计算理论地震图时需要有地壳

速度模型, 震源位置和震源机制. 这几方面的不确定

性都会引起震源深度确定的误差.  

结构模型引起的误差: 本文采用的速度结构模

型是参考赵珠等[33]提出的模型, 结合青川地震序列

的实际位置而修改过后的结构, 比较符合实际情况. 

使用近震深度震相 sPL与P波的相对到时差来确定震

源深度, 为了检验速度模型对这种方法确定震源深

度的影响, 进行了以下测试: 先给定合理的速度模型

计算理论地震图, 给定一个震中距, 震源深度从 1 

km 变化到 4 km, 并与实际观测地震图进行对比, 符

合得最好的那个即为要确定的震源深度. 然后改变

地壳模型, 将速度减小 10%, 观察速度变化对确定震

源深度的影响, 其结果速度变化 10%所引起的深度

误差约为 10%. Vp/Vs、地壳厚度和速度梯度对结果影

响不大, 但是改变分层厚度对结果有较大的影响. 速

度结构误差所引起的深度误差约为 10%~15%.  

地震定位引起的误差: 由于深度震相对震中距

并不敏感, P 波与 sPL 的走时差随着震中距变化相对

是一个常数, 所以 10 km左右的水平定位误差对震源

深度结果的影响可以忽略. 这个特性也是这种利用

深度震相确定震源深度的优势所在. 而利用 P 波和 S

波到时确定深度的方法对震中位置和震源深度存在

折衷, 所以定位误差对深度的确定有很大的影响.  

震源机制解引起的误差: 速度模型决定震相到

时, 而震源机制辐射花样影响地震波的形状和振幅, 

因此, 震源机制解的误差可能引起某些震相振幅变

小而造成震相识别错误或观测不到震相, 可以通过

其他方法正确识别震相以减小这种误差带来的影响. 

震源机制解对深度确定的影响并不大.  

而用面波与 S 波的振幅比确定震源深度的方法

简单易行, 但是其结果比较粗略, 只是简单的通过量

取 Rg 波与 S 波的振幅比来确定震源深度, 但是除了

震源深度以外, 还有很多因素都会影响 Rg 波的振幅, 

比如近地表沉积层的影响, 地形的影响, Q 值的影响, 

面波频散的影响. 近地表松散低速的沉积层会对 Rg

波的振幅产生很大的放大作用,从而造成震源深度的

误判. 但是可以通过对比 Rg 波的到时来检验是否存

在低速层. 如果存在低速层, 则 Rg 波的到时会比正

常情况下晚到. 而青川地震序列的 Rg 波到时都没有

表现出异常, 所以可以判定 Rg 波大振幅主要是由震

源浅所至. Rg 波大振幅可以判定是震源深度很浅, 但

是小振幅并不能说明震源深度一定很深. 因为: 1) Rg

频散对振幅有影响, 由于面波频散, 能量会随时间扩

散出去, 使得面波最大振幅能量减弱. 2) 沿着射线路

径的 Q 值和散射也会影响 Rg 的振幅, 低 Q 值地区地

震波的衰减作用不可忽视, 当射线经过的地形变化

很大的区域时, 散射也会造成面波振幅极大的衰减. 

由于青川地震序列震中距只有 15 km左右, 而且地形

起伏最大 500 m 左右, Q 值和散射的影响可以忽略. 

造成Rg波振幅减弱的因素有很多, 所以Rg振幅很小

的时候并不能完全说明震源深. 只有当对当地的速

度结构, Q 值结构, 对震源机制解等影响因素有一个

较好的了解后, 才可以使用此方法.  

7  结论与讨论 

本文用 CAP 方法反演了 2008 年 7 月 24 日青川

Ms5.7 主震震源机制解为逆冲性质, 其走向、倾角、

滑动角分别为 351°, 32°, 94°, 震源深度为 3 km. 但是

在该地区并没有发现与这次地震性质相近的已知断

层, 因此破裂有可能沿着新生断层发生, 那么其发震

机理就更加复杂, 因为产生新生断层需要更多的能

量. 这次地震发生在汶川地震破裂带东北端, 在这个

地区观测不到地表破裂, 但是根据远震体波波形反

演结果和余震分布表明, 汶川地震主破裂带沿北东

方向地下破裂了近 50 km. 那么此次青川地震序列是

不是由于深部破裂引起了浅部应力调整从而触发了

浅震? 为了认识此次地震的发震机理, 本文对此次

地震的余震序列进行研究, 用近震深度震相 sPL波形

拟合的方法确定其余震序列的震源深度也是 3 km 左

右; 用面波与 S 波的振幅比确定的 9 个余震震源深度

在 3 km 以上的浅部. 各种方法的结果都表明了青川

地震序列的震源深度在 3 km 以上的浅部, 误差范围

在 1 km 左右.  

那么这个地震序列的发震机理什么? 我们进行

了如下推测. 如图 6 所示, 在主破裂带西南端, 断层

以逆冲滑动为主, 可以观测到近 240 km 的地表破裂, 

主破裂带沿着北东方向扩展, 继续向地下破裂了近

50 km, 深部的破裂可能引起浅部应力增加导致了浅 
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图 6  浅震可能的发震机理 

汶川地震的破裂由南西向北东方向发展, 发震断层由西南端的逆冲性质转变成东北端的走滑性质. 在东北端已经观测不到地表破裂, 但是

其他反演方法表明主震破裂有可以继续向东北端地下破裂近 50 km, 深部的破裂可能引起浅部的应力增加从而在这个地区引发浅震 

部完整岩体的新鲜破裂, 从而引发浅震. Kobayashi

等[35]通过 InSAR 的深入处理后也得到了类似的结论, 

并且提出地表破裂最北部其实也是沿着新断层的 , 

所以地下破裂引起东北端更远方向上的浅部破裂(余

震)也是很有可能的. 鉴于北川断层上位错高达 6 m, 

如果假定青川主震时 5~10 km 深度上平均位错量为 1 

m, 那么在主震时没有破裂的 2~3 km 深度上岩石中所

引起的应力增加可达 0.6 MPa, 接近普通地震应力降

1~10 MPa 的范围[36]. 当然深部破裂在浅部引起的应

力增加不一定足够产生地震, 但是考虑到此处地壳岩

石已经基本处于临界状态[37], 0.6 MPa 的应力增加还

是很有可能产生新的断层的.  

7 月 24 日的 Ms5.7 地震深度浅, 而且近震波形反

演得到的震源机制不对应于此地区已知的断层, 暗

示着该地震与较早的汶川主震的余震在孕震机理上

发生了变化. 陈颙[38]通过对典型震例的研究发现, 地

震机制解一致性可以作为地震活动性的指标. 而事

实上, 在青川地震发生十几天后, 于 2008 年 8 月 5

日在青川又发生了 Ms6.0 地震, 根据波形拟合, 其深

度也比较浅, 和 7 月 24 日的地震有类似之处. 自 8 月

5 日以后, 汶川主震破裂区的东北端再也没有发生 6

级以上余震, 这也许预示着强余震序列的结束. 也许

这个现象暗示着, 作为孕震过程重要参数之一的震源

深度, 也应该可以作为地震序列发生变化的指标之一. 

通过更多高精度的震源机制解和深度的研究, 将为这

方面的研究工作提供可靠的基础数据. 如果机制解及

震源深度的一致性确实被更多的地震实例所证实, 那

么强余震趋势判定的可靠性将有希望得到提高.  

致谢 中国地震局地球物理研究所数据备份中心为本文研究的主震和余震序列提供了波形数据, 审稿人提出建设
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