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摘要    2008 年 5 月 12 日, 四川省汶川县发生了毁灭性大地震. 地震发生于一段曾被认为

存在中度地震危害性的断层上, 在震前几乎没有观测到前兆现象. 考虑到四川省现有地震台

的覆盖面, 应急地震学本来可以有效地避免地震带来的一些破坏, 并对震后应急反应方面给

予帮助. 从回顾的角度上看, 文章证明仅仅用两个三分量地震台站就足够在 10 s内对地震的

震中位置给出误差范围在 20 km的定位. 从 P波初至的前 4 s信号, 可以估计地震的震级为 7
级; 更准确的震级估计则可以利用耗时 2 min 的 Pnl 波形模拟来完成, 此时在 500 km 外的地

震台站刚刚接收到 S 波. 利用震后 2 h 内发生的 5 级以上余震, 破裂区域能被很好的显示出

来. 在几个小时内, 更详细的破裂过程和有限断层模型能通过分析远震体波记录来得到, 并
可随时用来计算地面强震动, 从而在没有实时强震记录可用的情况下为救援工作提供重要

资料. 
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2008年 5月 12日, 四川省东部发生了一次Mw7.9

级地震, 造成了 8 万余人死亡或失踪, 经济损失超过

一百亿美元. 这次大地震起始于汶川县映秀镇, 并向

东北方向破裂至青川县(图 1), 破裂长度约 300 km. 
这次地震发生在位于青藏高原东缘的龙门山断裂带

上, 该断裂带在地质上仅观测到较弱的断层活动性, 
其挤压和走滑运动约为 3 mm/a[1]. 因此, 龙门山断裂

带的长期地震危害性被认为是中度的, 在过去的两

千年内也未有在这一断裂带上发生过震级大于 7 级

地震的记载. 过往的研究指出龙门山断裂带上的地

震复发周期较长(2000~10000 a), 这使得对这一区域

的长期地震危险性评估十分困难.  
虽然中国地震局在过去的三十年中大量投资于

地震预测的研究, 并建立了密集的监测网络来监测

地球物理异常, 如地面变形、地表温度变化、地电和

地磁, 以及地下气体释放等地球化学异常等, 地震前

依然很少观测到有地球物理和地球化学等前兆异常

现象. 因此, 不管是对短临地震预报还是长期危险性

评估来说, 汶川地震都是一个突发的事件.  
通常来说, 减轻地震灾害的手段包括 3 个方面: 

长期地震危险性评估、短期地震预报和震后应急反应. 
长期危险性评估可能在具有很长地震复发周期或很

低地壳形变率的地区存在困难; 然而, 短期地震预报

更是一项具有挑战性的工作, 因为地震前兆异常, 特
别是前震是很少能被观测到的 [2,3]. 此外, 破裂的起

始过程和断层的相互作用非常复杂, 因此准确预测

地震的时间和规模是十分困难的[4~6]. 随着地震台站

的增加和遥测系统的速度、精度的改进, 震后反应的

研究得到了大幅度的提高, 并演变成一种被称为应

急地震学的新地震学分支. Kanamori[7]定义应急地震 
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图 1  汶川地震的震中位置(较大的星形)和破裂区域(灰色) 
地震发生于汶川县南部, 并不均匀地向东北方向破裂至青川县, 

破裂总长度约 300 km. 全球震源机制解被标示在破裂中心的位置. 
黑色小方块是主要城市的位置. 小的星形表示一天后发生的一次

Mw 为 5.8 的余震 
 

学为“在显著的地震事件后迅速收集和研究地震数据, 
以便及时得出可用于震后应急反应、甚至早期预警的

尝试”. 对于汶川地震的情况, 在地震的长期危险性

被低估、短期地震预报未能预报的情况下, 应急地震

学本可起到重要的作用, 如通过对强地面运动早期

预警来减轻人类伤亡、进行快速震后危害评估来改进

救援效率.  
对强地面运动的早期预警本可以大大减少由汶

川地震造成的生命损失. 这次地震发生在午后, 当时

学生们正在上课, 其中许多人被埋在倒塌的教室中. 
即使在远离震中 250 km 的青川县木鱼中学, 也有数

百名学生被埋死亡. 如有早期预警系统进行预警, 这
些学生将有近 1 min 时间来撤离. 同样的, 早期预警

系统将有助于正常关闭非常接近破裂范围, 距震中

120 km 的核反应堆. 尤其可惜的是, 在距震中超过

600 km 的西安市, 也有 19 人死亡, 60 多人受伤. 在
1000 km 以外, 河南省的一名建筑工人也从脚手架上

掉落身亡. 若有早期预警系统的帮助, 这些受害者将

得到 2 min 以上的时间来避免此类悲剧. 上文提到的

反应堆是由留在建筑中的工人在强地面振动抵达时

手动关闭的, 而有了早期预警系统, 至少可以空余出

20 s 的时间来完成“安全关闭”这个仅需不到 1 s 时间 
的动作(http://scitech.people.com.cn/GB/7505892.html).  

快速灾害评估对有效的震后救援工作具有特别

重要的意义. 地震在山区多处引发泥石流摧毁桥梁、

道路和通讯系统; 对现代通信系统的严重损害导致

许多被摧毁的城镇地方政府无法及时报告损失情况. 
由于缺乏可靠的破裂信息, 震后第一天仅开展了针

对震中地区的救援工作. 直到一天以后, 人们才认识

到这一地震破裂长度超过了 200 km, 并对同样被严

重破坏的青川县分配了适当的救援资源. 这一地区

还分布有许多水力发电厂, 快速的灾害评估将为检

测水库堤坝的破坏程度提供信息, 以避免洪灾的产

生.  
在过去十年中, 中国已布置了许多宽频带地震

台站. 中国国家地震台网由遍布全国的 150 多个骨干

台站组成, 平均间距 300 km. 每个省也布有区域地震

台网. 作为一个地震活动性强烈的省, 四川省配备有

50 多个宽频带台站, 但主要设在人口稠密的东部地

区. 龙门山断裂带仅覆盖有几个台站, 平均站间距达

100 km(图 2). 尽管有几十台强震仪被安放在这一区

域, 但其中大部分并非为自动测量记录, 因而尚无法

应用于应急地震学中.  
相比于 1976 年唐山大地震的震后应急反应, 汶

川震后的应急反应十分及时. 中国国家地震台网对

这一地震定位并确定震级耗时约 12 min, 而四川省

地震局报告初步震中和震级耗时约 5 min. 然而对实

现早期预警的目的而言, 这一时间仍显得太长. 因此, 
要在中国实现早期预警系统仍需要大量投入.  

在现有的地震台网相对稀疏, 强震资料实时程

度不高的条件下, 应急地震学仍可成为减轻灾害的

一个重要组成部分, 这表现在以下几点: (1) 如何利

用单台或双台对地震进行较高精度的定位; (2) 如何

应用 100 km 内地震台的起始数秒 P 波记录来估计地

震震级, 以及如何应用几百公里内地震台的前数十

秒 P 波记录来确定震源机制和震级; (3) 如何通过最

早出现的余震来确定断层面; (4) 最后, 如何通过远

震体波确立有限断层破裂模型, 以便建立强地面振

动模型.  

1  汶川地震中的应急地震学 
强震的破裂过程通常比较复杂, 但对应于各种

准确性要求可作出一些简化. 在应急地震学中最重

要的参数是震中位置、发震时刻和震幅(点源假设), 
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在几秒或几十秒内获得这些参数是有可能的. 随后, 
更准确的震级和快速震源机制(仍为点源, 但处于破

裂带的整体中心)有利于快速地将地震和断层联系起

来. 对单侧破裂的地震, 整体震中和初始震源间的位

置差异可以用来推断破裂的方向和长度; 随着区域

和远震波形被接收到, 可以得到有限断层破裂过程.  
如文献[7]中所指出的, 若能利用早于地表强震动到

达的地震信息来进行快速震后通告, 即可形成对地

震的早期预警. 早期预警系统可分为两类, 其中之一

是基于地震台网的快速地震定位和震级估计. 这种

方法被称为波前探测方法, 在墨西哥、日本和中国台

湾都已付诸实践 [8~11], 在文献[7]中又被称为网络预

警. 另一种方法基于同一台站的地面运动资料, 在地

面运动达到某给定的临界值时发出警报. 这种单台

方法利用更快但较弱的P波来预测S波所能造成的最

强地面震动[12]. 这两种方法的结合使得早期预警系

统更为可靠.  

1.1  地震快速定位 

快速准确地定出地震的震源位置, 对早期预警

系统的运行是必不可少的. 文献[13]提出了一种利用

单台数据估计震中距和震级的方法, 但并不能仅用

单台来定位地震. 假设一个强地震可以产生足够强

的P波使得所有在目标区域的台站都能接收到 , 文 
献[11]提出了一个创新的定位算法, 利用地震P波有

记录的起始站和尚未记录 P波的其他站位置来约束

地震的位置. 对事件发生后的每一秒, 该算法提供更

新、更准确的事件位置; 算法在两个台站接收到P波
后立即启动 . 对密集的地震网络如日本的HiNet和 
加利福利亚州的TriNet来说, 在地震发生后 10 s内至

少会有 5 个拥有良好方位角分布的台站记录到此事

件, 因此利用Horiuchi等的算法能快速、准确地进行

定位. 但对于四川省相对稀疏的网络(平均间距 100 
km), 地震发生后 10 s内也许只有 2~3 个台站检测到P
波. 对于汶川地震的情况, 只有 3 个台站在地震发生

后 10 s内检测到了P波 , 其中YZP台在事件发生后

3.87 s, CD2 和WCH分别在 6.16 和 8.46 s接收到P波信

号.  
由于早期预警系统需要在尽可能短的时间内定

位地震, 在稀疏网络中必须利用尽可能少的台站对 

 
图 2  地震台的位置及单台(a)和双台(b)定位法 

星形为汶川地震的实际震中位置, 菱形为 Voronoi 单元. 当第一个

台站检测到 P 波时, 我们可以说地震位于 Voronoi 单元中(对 YZP
台站为灰色区域). 绿线和蓝线是台站 CD2 和 WCH, YGD 间的中

线. 粗线表示到台站 YZP 和 CD2 间到时差为 2.3 s 的事件可能位

置. 红线显示 P 波到达的方向. 红线间的交点为预测的震中, 它与

真实震中的距离不超过 20 km 
 

地震进行精度较高的定位. 本文将对单台和双台的

定位精度进行讨论, 其中我们仍假设一个强烈地震

的 P 波初至会被图 2(a)中所有台站记录到.  
从直观上看, 似乎仅利用一个台站对地震进行

定位是不可能的. 但实际上, 仅有一个台站接收到而

其他台站无响应这种情况本身就足以对地震的定位

提供相当好的限制. 这就是众所周知的计算几何上

的点定位方法(http://en.wikipedia.org/wiki/Voronoi)[14]. 
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最直接的解是Voronoi网格中的多边形, 即距给定的

响应点(单台)的距离小于到任何其他非响应点(其他

台站)的点集. 在二维平面的情况下, Voronoi网格可

以由寻找所有参考点间的中心连线来建立. 对于汶

川地震的情况, YZP台站首先接收到P波初至, 因此其

震中必然位于YZP对应的Voronoi网格中. 在没有其

他先验约束条件的情况下, 震中位于Voronoi网格中

每一点的概率是相同的 , 因此 , 我们可以假设该

Voronoi单元的质心(图 2(a)中的红圈)最可能是震中的

所在位置. Voronoi单元的大小取决于平均台站间距

和详细的分布, 但在台站分布均匀的情况下, 该大小

等于台站间的距离. 在这种理想情况下, 定位误差最

大会达到台间距的一半, 对四川省的地震台网来说

这个值约为 50 km; 平均的定位误差为站间距的 1/4, 
对这一特定网络为 25 km. 如无意外, 预计中的震中

(即单元的质心)应处于距实际震中25 km范围内. 在用

于早期预警时, 50 km的误差可能对小地震(<6 级)的
情况有些过大, 因为它们的破裂长度通常小于 10 km; 
但对强烈地震的情况如>7 级的地震, 该误差范围则

是可以接受的, 因为这些事件的破裂长度往往超过

50 km.  
此外, P 波的方向性也将对震中的位置作出限制. 

图 2(a)中的红色箭头指出了由 1 s 的时间窗口内 YZP
台站的两个水平分量所确定的 P 波方向. 如果这种方

向限制十分严格, 那么震中必然位于这条线上; 但通

过与余震的分布方向相比较, 实际上这种方向测定

可能具有 10°内的偏差. 假设该方向是波的正确来源

方向, 我们又可以设 Voronoi 单元中这条线段的中点

为震中(图 2(a)中的红色方块). 那么, 包括方向信息

后, 我们仅用 1 s 的 P 波信号就能对地震进行定位.  
当第二个台站检测到P波到达时, P波到达第一

台和第二台之间的时间差可以给出更好地限制. 在
时间差确定的条件下, 这条限制曲线为双曲线[11], 在
图 2(a)和(b)中的粗线即为YZP和CD2 台站接收的时

间差为 2.3 s、深度假定为 10 km时的限制曲线. 当然, 
不同的震源深度会改变双曲线的确切形状; 但在中

国大陆, 震源深度通常都在 5~15 km的范围内[15]. 因
此, 假设震源的深度为 10 km也许是合理的; 但这种

假设不适用于日本的情况, 因为俯冲地震可能发生

在很深的深度. 进一步的, 由于是CD2 台站第二个接

收到了P波而非WCH和YGD台站, 可以对震源的位

置给出更多的限制. 比起WCH和YGD, 震中必然更

接近于CD2 台站 , 那么震中位置必然低于CD2 和

WCH的中心线(图 2 中的绿线); 同样的, 震中也必然

高于CD2 和YGD间的中心线(图 2 中的蓝线). 此外, 
CD2 台站所记录的P波方向与YZP台站记录到的P波
方向的交点(图 2(b)中的绿色矩形)也可用于获取震中

位置. 这样, 估算出的震中位置与实际震中间的差距

已小于 10 km. 这种双台逼近的方法只需要第二站的

1 s P波记录, 故此算法可以非常快的给出准确的定

位. 随着时间推移, 更多的台站会记录到P波, 通过

Horiuchi等[11]的算法可以提供更新、更准确的位置.  

1.2  震级的快速确定 

早期预警的另一个重要方面是利用尽可能短的

波形数据来确定震级. Allen等[16]和Olson等[17]提出可

以利用P波的前 4 s波形给出的Tp_max来推断地震震

级, Kanamori[7]也提出了利用P波前 4 s波形计算Tc的
方法来推断震级. 这两个参数分别用以下公式来确

定:  
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式中u(t)是地表位移, u t)是地表速度. τ0 是时间窗

口的长度 , 这一长度应足够长以能得到可靠的Tc. 
Allen和Kanamori

(

[16]提出, τ0=4 s对大多数地震来说是

足够的.  
由于 Tp_max是由速度地震图和加速度地震图之

间的比例决定的, 其结果偏重于短周期信号; Tc 是由

位移地震图和速度地震图的比例决定, 故包含有长

周期信息. 因此, 虽然没有很多大地震来证实这种说
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法, 在估计大地震震级时, Tc可能是一个更好的参数. 
另一个比较 Tp_max 和 Tc 的方法是对地震图进行高

通滤波来消除 DC. 在测量 Tc 时, 截止频率通常为

0.075 Hz. 为了分析高通滤波的影响, 我们分别用

0.075 和 0.01 Hz 计算了 CD2 台站的 Tc 值. 其结果显

示在 0.01 Hz 的高通滤波下 Tc 为 5.52 s, 0.075 Hz 时

则为 2.57 s(图 3). 我们也对地震发生后一天的某余震

计算了 Tc, 在 0.01 Hz 下为 2.74 s, 0.075 Hz 下为 1.57 

 
图 3  从 0.07 Hz(a)和 0.01 Hz(b)的高通滤波数据中测量 Tc 

Tc 是由速度和位移数据确定的 
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Hz. 据 Global CMT 的报告, 该余震为震级 Mw5.8 的

逆冲地震. 
由于对在中国区域的地震很少有Tc和震级间关

系的研究, 本文使用了由日本地壳地震得来的经验

公式(图 4). 0.01 Hz高通滤波下的Tc(红点)对主震震级

的估计超过了实际震级 0.5 级, 对余震的估计则超出

1.4 级. 然而, 0.075 Hz下的Tc对主震震级的估计低于

实际震级 0.8 级, 却仍高于实际震级 0.8 级. 因此, 单
个台站下Tc方法预测震级的结果显得相当离散. 利
用几个台站的平均Tc则可对Mw给出一个更稳定的预

测值[16]. 尽管如此, 利用 0.075 Hz滤波并计算Tc来预

测震级, 其精度在 1 级的量级, 在地震台网较稀疏的

情况下仍是有用的.  

 
图 4  发生于日本的地震(黑点)的 Tc 和矩震级之间的关系 
红圈为 CD2 台站在 0.07 Hz 滤波下测得的 Tc, 绿圈为 0.01 Hz 滤

波下的值. 仅用CD2一个台站, 估计的震级与实际相差 1级, 其中

主震震级被低估, 而余震震级被高估了 

 
P 波开始数秒的振幅信号也能被用于早期预警. 

若能通过几个台站给出起始的平均地表运动振幅 , 
这种方法能得到与实际相当吻合的地表运动最大振

幅. 但对汶川地震的例子, 情况有所不同. 对 CD2 台

站, 主震记录到的起初 4 s 地表速度和地表位移都要

小于余震(图 5). 这种情况可能是由地震辐射花样造

成的, 因为 CD2 台站记录到的主震 P 波可能更接近

震源球的零区. 所以, 要准确预测地面运动峰值振幅, 

必须利用多个台站的初始地表运动数据, 这是因为

良好的方位角覆盖能有效地避免 P 波接近震源球零

区域.  
然而, P 波在震源球零区附近较弱的现象只在相

对低频的情况下发生, 此时波长远大于散射体的尺

度. 在高频情况下, 由于破裂复杂性和 P, S 转换波的

影响, 辐射花样的作用不占主导地位. 在汶川地震的

例子上, 主震在 5~10 Hz 的频域显示出超过余震两倍

的地表运动振幅. 因此, 在只有一到两个地震台可用

的稀疏台网条件下, 高频 P 波应有助于预测地表运动

峰值.  
Tc对预测地震震级来说十分有用, 同时, 这种方

法也有助于计算更多的地震信息, 如地震震源机制

和震级. 对汶川地震的情况, 1000 km内的大多数台

站S波波形都已截止, 因此, 很难应用传统方法来用

地震信号峰值计算震级(图 6(a)). 在这种情况下, 100 
km内的Pn和PL(或Pnl)记录能用于计算震源机制[18,19]. 
在图 6(b)中, 合成地震图上的Pnl波形与观测波形的

三分量记录有着良好的对应. Pnl波形的合成参数为

由GlobalCMT给出的震源机制(Mw7.9), 波形半周期

22 s, 震源深度为假设的 10 km. 可以想象, 利用Pnl
波形来反演震源机制和震级是可行的. Helmberger和
Engen[19]证明, PL波形与地壳结构和地震深度几乎无

关, 因此对确定震源机制和震级来说十分理想. 在近

震区域Pn和PL至少在S波后 50 s到达, 这对 7 级地震

的Pnl波形模拟来说是足够的. 对 8 级地震, 由于S波
振幅在近震区域会截止, 仅用P波来快速测定震级也

是有益的做法.  
如上所述, 地震的位置、起始时间和震级等参数

都可以用这些方法得到. 利用这些参数和衰减规律[7]

可以画出地面强振动预测(震动图). 然而, 此时得到

的震动图是对称的, 因为还未考虑到破裂的方向性

信息. 为了给震后应急反应提供便利, 还需要确定破

裂方向已给出更切合实际的震动图.  

1.3  利用早期余震确定破裂面 

除了地震非常强时, 地震破裂长度远大于破裂

宽度的情况下, 从波形得出破裂的方向性是非常困

难的. 如果破裂是单向的, 破裂方向可以通过破裂中

心与震中之间的区别推断出来. 对于汶川地震, 破裂 
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图 5  宽频带速度、高频速度和宽频带位移记录的主震波形(红色)和余震波形(黑色) 

在 P 波到达后的前 4 s, 主震在宽频带速度和位移记录上的振动较弱, 但在高频记录上, 主震振动较强(黑色和红色箭头分别表示余震和主

震前 4 s 时窗内的峰值速度) 

 
中心位于震中东北部 70 km处, 这意味着破裂长度约

为 140 km. 另一种确定破裂方向的办法是通过余震

的分布, 这一方法通常能确定整个破裂区域. 在汶川

地震发生后 2 h内, 由NEIC报告的震级大于 5 级的余

震有 17 个, 其中 10 个是在震后半小时内发生的(图 7
中的红点), 4 个发生在第二个半小时内(蓝点), 3 个发

生在第二个小时(灰点). 显然, 起初两小时内的余震

就已经能很好地标明破裂区域; 甚至只用起初一小

时的地震就足够指出破裂区域. 对于大多数 5 级地震, 
P波能被多个台站记录到, 其频域主要为 0.8~4 Hz; 
这样, 它们的位置能得到可靠的定位. 然而, 若余震

发生的时间间隔较小但空间间隔较大, 正确地辨认P
波可能会存在困难, 从而得出不可靠的余震位置估

计(黑色方块中的红点). 因此, 从远震台站来发现早

期余震对确定破裂区域是十分重要的. 利用近震台

站来定位早期余震可能更加困难, 因为不同事件的P

波和S波可能相互重叠; 而在远震波形的高频率段, 
只有P波信号存留, 从而更容易辨认出地震事件 [20]. 
因此, 远震台站的观测在寻找中强余震方面存在优

势.  
得到破裂区域的分布后, 假设滑动均匀分布在

一个矩形区域内, 可以计算出更好的震动图. 在缺乏

破裂过程细节的情况下, 这种震动图被证明能在帮

助救援工作方面是很重要的. 由于未得到更好的震

动图, 汶川地震的救援资源是根据几天后 NEIC 提供

的震动图来分配的.  

1.4  利用有限断层模型快速估计强地面运动 

在理想情况下, 一个可靠的震动图是对密集的

强震台网观测结果进行插值得到的. 但是, 世界上只

有非常少的地区有着密集的遥测强震台网覆盖. 对
于其他地区, 如果已知破裂过程, 估算出地面运动分  
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图 6 
(a) ENH 台站上的数据中, P 波记录很清楚, 而 S波记录截止, 这使

得震级很难确定. (b) 长周期 Pnl 波形能用全球震源机制解很好地

模拟出来 
 

布是可能的[21,22]. 在汶川地震后几小时内, Hayes和Ji
在NEIC网站(http://neic.usgs.gov)上发布了有限断层

模型. 利用这个模型和文献[22]中的程序, 我们可以

用FK方法对一维地球模型计算每个子事件的格林函 
数[23], 从而计算出模拟地面运动(图 8). 

虽然强地面运动很容易由加速度观测得到, 模
拟地面运动时用速度为合成量要更容易一些. 这是

因为主震破裂的高频特征不能由远震波形解出, 复
杂的地壳散射使得合成符合观测的高频波形是很难

的. 如果已有足够好的地壳结构模型, 合成较低频率

(<1 Hz)的速度波形是可能的; 但高频速度波形(>1 
Hz)只能由随机方法模拟[24].  

 

图 7  远震记录到的 5 级以上早期余震 
红点表示发生在起初半小时内的余震, 蓝点为接下来半小时的余

震, 灰点为第二个小时的余震. 这些余震很好地描绘出了地震的

破裂区域 
 

因为上述原因, 我们采用峰值地表速度(PGV)方
式给出了合成地面运动分布(图 8). 不出所料, 预测

出的PGV分布形状与滑动分布很接近, 特别在PGV
大于 1 m/s的红色区域. 如果我们假设这次地震PGV
与地震烈度间的关系服从Wald等[25]提出的公式:  

I = 2.35+3.47log10(PGV),          (3) 
300 cm/s的PGV将对应 11度的地震烈度, 这与我们的

模型相符. 图 8 中的红色区域对应 9 级以上的地震烈

度, 与实地灾害调查的结果相符[26]. 实地调查中, 这
个区域观测到的地震烈度达到 10 度, 甚至 11 度. 这
表明, 基于有限断层模型计算的理论震动图能为震

后应急反应提供有益的指导. 当然, 如要获得真实的

地面运动模拟, 还需考虑地表地形的起伏和地壳结

构造成的影响[24,27]. 但由于三维模拟费时较多, 可能

不足以提供快速灾害评估; 用一维模拟来提供快速

而具有一定分辨率的结果是可以接受的.  

2  结论与讨论 
在中国大陆这样一个频繁遭受强烈地震的区域, 

早期预警系统是非常必要的. 有了早期预警系统, 核
反应堆和化工厂等重要设施可以及时关闭, 一些关

键活动如建筑物、桥梁和隧道的建设可以紧急停止, 
以避免生命损失. 利用中国现有的宽频带地震台站, 
应急地震学应该可以提供快速定位和震级的早期预

警. 利用一两个台站接收到的初始几秒波形, 进行误
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图 8  利用有限断层模型预测的峰值地面速度(PGV) 

模型是由远震波形反演得到的. 震中标示在星形处, 浅灰色点为余震位置 

 
差容许范围内的地震定位相对容易, 但估计震级仍

具有一定挑战性. 然而, 可以用更远距离的台站和稍

后到达的 P 波来更新震级信息. 这种情况并非仅适用

于中国区域. 世界上有很多区域靠近的断层地震活

动性周期较长, 仅布有稀疏的宽频带或强震台网. 如

果这些区域发生突如其来的强烈地震, 能投入应用

的应急地震学仍需要更多的研究. 然而, 以上提出的

计划可以提供一个可行的初步框架. 对地震台网稀

疏的情况, 实时地震学的研究可以用渐进的方式逐

步改善. 
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