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近震源破裂过程反演研究* 
—— Ⅱ. 9.21中国台湾集集地震破裂过程的近场反演 

周仕勇**   陈晓非 

(北京大学地球与空间科学学院, 北京 100871) 

摘要    根据非线性规划研究的最新成果所设计的一种全新的震源破裂过程的反演方法, 用近
场地震波观测资料反演了 1999年 9月 21日发生在中国台湾省集集Mw7.6地震震源破裂过程. 为
了使反演中设置的断层模型与集集地震实际破裂面尽可能一致, 以尽可能减小由于断层模型设
置的不确定性对震源破裂过程反演结果的影响, 设立的断层模型为与集集地震造成的主要地表
破裂尽可能拟合的弯曲面模型. 反演结果显示: (1) 集集地震震源的破裂大体持续了 32 s, 其中主
要破裂发生在第 6~27 s间, 破裂主要集中发生在断层北段向东拐弯处. (2) 震源破裂以逆冲为主, 
平均滑动角为 64.5°, 与 USGS, Harvard 及 CWB(台湾中央气象局)的结果相当. 标量地震矩为
7.76×1020牛顿米, 稍大于USGS和Harvard反演的标量地震矩. (3) 集集地震震源的破裂存在清晰
的成核过程, 成核过程经历 6 s后, 地震矩释放明显加速. 起始破裂从断层南段开始, 10 s后破裂
主要集中在断层北段发生. 最后将反演结果与震后GPS观测结果进行了对照分析, 并对反演结果
的科学意义进行了讨论.  
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1  引言 

当地时间 1999年 9月 21日 1时 47分(国际时 9
月 20日 17时 47分)在中国台湾中部集集镇发生了一
个 Mw7.6强震. 据台湾地方地震台网测定, 该地震的
震中(破裂起始点)位置为(120.82°E, 23.85°N), 震源
深度为 8 km. 分布在全台湾的 420 个自由场现代数 

字加速度三分向地震仪记录了这次强震. 其中有两
个地震仪记录到了大于 1 g的地面峰值加速度(PGA). 
地震现场考察发现, 这次地震造成沿北南走向的车
轮浦(Chelunpu)断层出现 80 km的地表破裂, 最大垂
向错距高达 8 m. 这次地震使 2470人罹难, 造成了约
118 亿美元的经济损失,是台湾岛内陆地区 20 世纪来
发生的一次最为强烈的地震. 野外地质调查显示这
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次地震是由于车轮埔断层活动破裂的结果.  

处于台湾岛中部的中央山脉带是台湾陆地地震

最为活跃的地区. 那儿有两条走向分别为北西和北
东的地震密集带. 两条地震密集带交汇的西面, 存在
一个三角状低地震活动区, 如果认为这一低地震活
动区是由于其介质强度高于地震密集带介质强度所

致, 则从构造力学的观点看, 应力容易在这三角区的
顶点处产生聚焦, 从而导致特大地震的形成, 而集集
地震正好发生在这聚焦点上. 车轮浦断层处于台中
盆地的东缘及中央山脉的西山脚之间, 主要为中新
世地层逆冲至台中盆地的冲积层上, 属第四纪断层, 
断层面东倾, 角度约 25°~45°不等. 从震后地表破裂 
看, 集集地震与位于台中, 近南北走向的车轮浦断层
的活动是有绝对关系的[1]. 

地震学的基本任务之一就是根据观测的地震波

推断震源的基本性质. 集集地震为我们提供了迄今
为止世界上最为丰富的高质量近场观测资料, 台湾
地区有 400 余套自由面三分向强震加速度仪完整地
记录了这次地震, 其中有近 60 个台距离集集地震的
震源破裂面直线距离小于 30 km. 此外, GDSN(全球
数字地震台网)对集集地震也有良好的记录. 这些为
地震学家研究集集地震的震源机制、详细剖析集集地

震的震源破裂过程, 深化对触发强震起始破裂力学
机制的认识等提供了难得的机会. 事实上, 在集集地
震发生后不久 , 两家国际权威地震学研究机构
—Harvard(美国哈佛大学)和USGS(美国联邦地质调
查局)就利用GDSN所记录的远场地震波迅速分别反
演出集集地震的矩张量, 并将他们所得到的解在英
特网上发布; Chen等[2]通过从GDSN的远场波形记录
中提取集集地震的震源时间函数, 用拟合震源时间
函数的方法对集集地震的震源破裂过程作了初步研

究; Ma等[3]用多时间窗线性矩阵反演方法, 用GDSN

记录的远场波形反演了集集地震的破裂过程. 尽管
用远场波形记录反演集集地震的破裂过程和矩张量, 
揭示出集集地震震源破裂是由南向北传播, 位于断
裂东面的断层上盘向西逆冲的过程等主要特性, 但
由于远场的低频资料平滑了震源的细节过程, 且远
场记录对震源破裂面参数(走向、倾角)变化的敏感性
与近场记录比要小得多, 因此我们期望充分应用集
集地震丰富的近场记录, 反演集集地震震源的精细
破裂过程, 以对强震震源破裂的起始及发展全过程
有更为精细的认识. Huang[1]用了近 400 台的近场波
形记录重构了集集地震所引起的近场强地面振动过

程, 发现集集地震的能量释放在震源破裂开始的前
10 s集中在发震断层的南端, 在 15 s左右主要震源破
裂区移向断层北段, 整个震源破裂过程持续了 38 s左
右. Huang直接利用地震记录对震源区附近区域地面
运动的“三维”重构, 虽然没能反演震源的精细破裂
过程, 但为震源破裂过程的精细反演研究提供了重
要的约束. 

目前对集集地震震源过程的研究有许多, 不同
学者[1~6]分别应用地震的远场、近场波形资料、GPS
测量的同震形变等多方面的资料开展对集集地震震

源过程的研究. 不同学者相互独立的研究结果在许
多方面取得了一致的看法, 如关于车轮浦断层在震
源破裂中的主导作用, 关于震源的低角度逆冲破裂
机制等. 但在有些方面也存在不同认识, 需要作更进
一步的工作论证. 如集集地震震源的破裂是向北传
播的单侧破裂过程、不对称双侧破裂还是另用其它破

裂模式? 此外不同作者反演出的集集地震震源破裂
的图像也存在较大的差异, 所取得的震源破裂面参
数也有较大偏差(参见表 1), 并与野外地质考察所测定
的地表宏观破裂面的走向也存在差异. 从地表破裂
看, 车轮浦断层破裂的北端有向东拐与双冬断层汇 

 
表 1  不同研究机构所给出的集集地震震源及破裂面参数 

震源位置 破裂面参数 
研究机构 

纬度 经度 深度 走向 倾角 滑动角 
反演方法及矩张量(N.M) 

USGS 23.78° 121.09° 5 km 357° 29° 67° 矩张量反演; 2.4×1020 
Harvard 23.94° 120.71° 21 km 26° 27° 82° CMT反演; 4.1×1020 
CWB 23.85° 120.82° 8 km 5° 34° 65° 定位及 P初动 
地表破裂面 − − − 3° − − 野外地质考察 
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合的迹象, 那么集集地震震源的破裂面决不是一个
简单的几何面, 而这在拟进行的反演震源的破裂过
程时应予考虑. 

本文作为我们开展近震源破裂过程系列研究工

作的一部分, 将采用我们在文献[7]中所介绍的方法, 
用近场地震波记录精细反演集集地震的破裂过程 , 
并对反演结果的可靠性及在地震学研究中的意义进

行讨论.  

2  资料和方法 

2.1  近场强地面运动加速度记录资料的分析、  
处理 

台湾气象局(CWB)于 1997 年完成了全省 600 多
个自由场强震台的建立, 沿此次地震的破裂带布设
有数十个强震台(加速度记录), 这些记录仪频带在
DC~50 Hz, 记录字长为 16位, 采样率为 200 Hz, 多
数地震仪采用GPS钟授时, 平均台间距约 5 km. 初步
分析发现S波之后的长周期大振幅成分相当清楚, 二
次积分处理后可看到清晰的永久地动位移. 这为我
们用近场地震观测开展震源破裂过程的研究提供了

极珍贵的资料. 遗憾的是, 由于GPS时钟存在 2000年
虫问题, 使得用GPS钟授时的强震记录的绝对时间存
在错误, 需要用具有准确的绝对时间服务的地震记
录进行校正[1]. 另一方面, 集集地震造成了发震断层
(车轮蒲断层)数米级的错动, 破裂带附近台的地震记
录应该能反映地表的永久形变, 但由于位移是加速
度的二次积分, 加速度记录中存在的基线漂移、及由
于地面的强烈振动(或变形)导致近震源自由场强震记
录仪拾震器微斜并造成后段记录的零点偏移, 使得
由加速度记录积分恢复地表的永久形变十分困难 , 
也会造成恢复的位移波形的严重失真. 因此有必要
对波形资料的时间标度和由加速度记录积分得到的

位移波形进行校正.  
为了校正由于GPS时钟存在 2000年虫问题而造

成的地震记录绝对时间标度的错误, 我们合理假设: 
(1) 同介质中 P 波传播的速度较破裂传播的速度大, 
因此震源破裂过程中, 地震台所记录的初动震相是
来自震源起始破裂点的 P 波而非来自震源面上其他
后续破裂点所辐射的地震波, 即地震台所记录的初

动震相到时与震源后续的复杂破裂过程无关; (2) 在
集集地震震源区附近地震波 P 波传播速度是均匀的. 
如果我们能高精度地确定集集地震的初始破裂点的

位置, 并能精确读取部分具有准确绝对时间标度的
近震记录的初动震相到时, 用内插法我们不难精确
校正出所有无绝对时间标度的近震记录的初动震相

到达的绝对时间. 具体作法如下: 
令地震初始破裂发生的时间为 O, A台所记录的

初动震相到时为 TA, B台所记录的初动震相到时为 TB, 
则有:  

 A B A B( ) TT T ∂
− = ∆ − ∆

∂∆
,  (1) 

式中: T为初动震相到时, ∆为震中距, ∆A为 A台的震
中距, ∆B为 B台的震中距.  

 2 2 1/ 2 ,
( )P

T
V h

∂ ∆
=

∂∆ ∆ +
 (2) 

式中: h为集集地震的震源深度, PV 为震源区 P波平

均速度.  
台湾气象局(CWB)为了高精度地确定集集地震

的初始破裂点的位置, 选择了 40 个有准确绝对时间
标度的近震记录(震中距范围: 3~150 km), 重新读取
了地震初动到时, 并用主台法对集集地震的初始破
裂点进行了重新定位[8], 定位误差<0.01°. 

由 CWB的精确定位结果(参见表 1 CWB确定的
震源位置)及 CWB重新精确读取的 40个有准确绝对
时间标度的近震记录的初动到时, 根据(2)式, 用最小

二乘法可得到
T∂

∂∆
~∆曲线; 我们找一个与待确定初动

震相绝对到时的记录台 A 相近的、且有准确绝对时
间标度的记录台 B, 由(1)式不难求出 A 台记录的集
集地震初始破裂震相到时. 沿集集地震破裂带分布
的部分地震台, 校正后的集集地震初动震相的绝对
到时列于表 2. 

张海明等 [9]采取了一种简单而有效的方法对集

集地震近场加速度记录中可能存在的零点漂移或强

振动造成拾震器微倾所引起的记录波形失真进行了

校正. 具体作法是: (1) 对于原始的加速度资料, 用
线性最小二乘法对初动到达之前所记录的 20 s(4000
个资料点)背景噪声作直线拟合, 用整个波形记录减 
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表 2  用于本研究校正后的 P波初动观测到时和由速度模型所计算的理论到时 

站点 纬度/(°) 东经/(°) 
离初始破裂点的

距离/km 
观测初始到时 

(47分:秒) 

理论初始到时 

(47分:秒) 
到时误差 

/s 
T039 24.4922 120.7838 70.3 :29.660414s 29.611958 −0.0485 
T046 24.4687 120.8540 67.8 28.962254 29.132968 0.1707 
T052 24.198 120.740 38.2 24.662390 23.76714 −0.8952 
T059 24.2688 120.5637 51.9 26.202589 26.2894766 0.0869 
T067 24.0917 120.7197 27.3 22.378578 21.8052088 −0.5734 
T068 24.278 120.7657 46.7 25.290926 25.295848 0.0049 
T072 24.0392 120.8577 20.5 20.559723 20.481372 −0.0784 
T074 23.9607 120.9617 19.1 20.312931 20.048626 −0.2643 
T075 23.9835 120.6778 19.2 20.588352 20.3626731 −0.2257 
T078 23.8123 120.8455 6.4 18.277393 17.84607 −0.4313 
T079 23.8397 120.8942 8.9 18.674728 18.182466 −0.4923 
T089 23.9037 120.8565 6.8 18.325272 18.1002146 −0.2251 
T123 24.0177 120.5427 32.3 22.473299 22.72108 0.2478 
T128 24.4162 120.7607 62.0 28.343534 28.100187 −0.2433 
T129 23.8783 120.6843 12.9 19.504641 19.21464 −0.2900 
T141 23.8335 120.4640 35.3 23.001146 23.168739 0.1676 
C006 23.5822 120.5522 40.5 24.067635 23.91901 −0.1486 
C024 23.7577 120.6065 23.6 20.895477 20.953808 0.058 
C074 23.5103 120.8052 38.9 24.166338 23.451140 −0.7152 
C101 23.6862 120.5622 31.8 22.634254 22.38416 −0.2500 

 
掉所拟合的直线上的相应点值, 得到去掉零点漂移
后的加速度记录; (2) 对经校正后的加速度记录先作
积分得到速度波形记录. 然后用速度波形记录初动
到达前的背景记录部分, 重复与前面相同的作法, 去
掉由于加速度的背景噪声造成的速度的零漂, 对速
度作首次校正; 随后截取经第一次校正后的速度波
形的尾部段(尾部段振动已基本衰减), 用最小二乘法
拟合一条直线, 并称它与零线的交点为“折点”, 把
第一次校正后的波形折点以后的部分减去直线上的

相应点值, 去除了由于强烈振动造成拾震器微倾所
引起的零漂, 得到最终的速度波形; (3) 对经两次校
正后速度记录积分, 得到了校正好了的位移波形. 须
指出的是并非所有的集集地震波形记录都能得到很

好的校正的, 有相当一部分记录由于强烈振动所造
成的拾震器倾斜或位置移动过大, 给记录校正带来
困难. 不过表 2 所列出的 20 个台的记录是能基本得
到较好校正的记录, 所恢复的地动位移的永久形变
与震后 GPS 测量的结果是吻合的, 因而我们选用这
20个台的位移记录开展近震源破裂过程的反演. 图 1
给出了记录台、发震构造(车轮浦断层)及集集地震起
始破裂点的空间分布图. 

2.2  介质速度模型及理论地震图的计算 

研究区介质速度模型对反演所需的格林函数的

计算有很大影响, 也直接影响着震源破裂过程的反
演结果,选择适当的区域介质结构模型在近震源反演
中是至关重要的. 所幸的是, 台湾地区的三维速度结
构研究已有许多很优秀的工作, Shin[10]应用大量的走

时资料反演了台湾西部的三维速度结构, Chang在对
集集地震及其余震序列进行重新定位中, 在Shin的工
作基础上建立了集集地震震源区的三维速度结构模

型[11], 我们根据他们的速度模型并结合Chen[12]用洛

夫面波反演的台湾地区地壳三维介质参数结果, 设
立了研究区分层介质速度结构模型如表 3. 

应用表 3所给的研究区速度结构模型, 并采用表
1 所列的 CWB 的定位结果, 我们计算了表 2 所列各
台的 P初动震相的理论到时, 并与观测到时进行了比
较, 到时误差非常小(参见表 2), 说明我们构造的研
究区速度结构模型基本合理并有较高的准确度.  

本研究我们采用陈晓非的广义反/透射系数矩阵
法[13,14]计算水平分层半空间介质中的点源格林函数, 
用有限点源叠加的方法合成有限尺度震源破裂面的 
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图 1  参与反演的记录台及发震构造分布图(a)和弯曲面断层模型 
图中五角星为 CWB确定的集集地震初始破裂点的位置(下同). (a)图中的色标为地形高度色标, (b)图标度单位: km 

 
表 3  反演中用于理论地震图计算的介质速度模型 

地壳分层 深度/km Vs/km·s−1 Vp/km·s−1 密度/g·cm−3 Qs Qp 
1 0.0 2.0 3.5 2.3 250 300 
2 1.0 2.15 3.7 2.45 350 400 
3 4.0 2.7 4.7 2.65 450 500 
4 9.0 3.15 5.5 2.9 450 500 
5 13.0 3.45 6.0 3.15 500 550 
6 17.0 3.7 6.4 3.25 500 550 
7 25.0 3.9 6.8 3.3 550 550 
8 30.0 4.1 7.25 3.4 600 600 

 
近场理论地震图, 通过采用与Bouchon严格一致的震
源模型计算近场理论地震图 [15]并与Bouchon的计算
结果相比较, 发现结果完全相同, 数值试验确认我们
采用的理论地震图的计算方法和程序是可靠的. 

2.3  反演方法 

震源破裂过程反演所依据的基本方程可表达  
为[7]:  

 A(τ)·X = b, (3) 

式中: τ 为需反演的各子破裂单元破裂延迟时间向量, 
A(τ )为包含自变量因子τ 的格林函数矩阵; b 为由真
实地震波形记录构造的观测数据向量; X为需反演的
各子破裂单元上的位错矢量矩阵. 需指出的是, 格林

函数 A(τ )是关于τ 的非线性函数并且一般情形下没
法给出解析式.  

注意到当 A(τ )矩阵病态时, 上述方程组的求解
将很困难, 为了保证有稳定解, 利用最小二乘的方法, 
将上述问题转换成一个带约束的非线性规划问题 , 
求解τ *和 X*. 令: 

F(τ, X) = 1/2(A(τ )X−b)2,  τ ≥0, X≥0, 
 F(τ *, X*) = min F(τ , X), (4) 
我们构造问题(4)的求解算法如下: 

1°. 设 k = 0, 给定各子单元各自破裂的时间初值
τk = {τik} (i为单元号, k为循环次数). 

2°. 将τk代入(4)式, 则问题(4)简化为一个关于各
单元滑动参量反演的线性二次规划问题, 利用超松
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驰迭代法求解得各子单元滑动参量 Xk+1. 

3°. 将所解 Xk+1 已知量代入(4)式, 则问题(4)是
关于τ 的非线性规划问题. 利用近年在拟牛顿法基础
上发展起来的一种最新非线性规划方法—信赖域方
法(Trust field method)求解可得到新的τk+1. 

4°. 计算收敛量 conv = ‖ Xk+1−Xk‖ +λ‖
τk+1−τk‖(λ 为权系数), 检查收敛量 conv 是否达到收
敛指标, 若达到, 则寻优结束, Xk+1 和τk+1 为寻优解; 
否则 k = k + 1, 转入 2°, 继续下一个循环寻优. 

由上述算法可以看出, 我们将破裂过程研究中
通常描述成的一个 2N维(N为断层被离散成的子单元
数)非线性反演问题[16,17], 分离成两个N维反演问题, 
因而大大降低了原问题的计算规模. 实际上要实现
上述算法是很困难的, 上述算法实际包含求解两个
子问题: 其一是将时间初值τk = {τik}代入后, 带约束
的线性超越方程组的寻优求解问题. 已有严格理论
证明, 带约束的线性超越方程组的最优解, 在解空间
约束是凸集的条件下, 可以转化为一个线性变分不
等问题的解[18], 我们选用超松弛迭代法可很快找到
这个解. 其二是将解X当作已知量代入(4)式, 则问题
(4)是关于τ 的非线性规划问题, 由于A(τ )是无法用解
析式表达的非线性函数, 子问题 2的最优解搜索要较
子问题 1困难得多, 我们引入信赖域方法解这个非线
性问题, 该方法的收敛性已有严格证明, 可保证不出
现伪解[19]. 关于这两个子问题的具体求解方法在文
献[7]中我们作了详细描述, 并通过大量数字试验证
明这种方法具有反演理论严格, 解严格收敛, 寻解效
率高, 且无须设定震源破裂模式, 反演结果对模型初
值τ 的依赖程度较小等优点.  

3  反演计算 

3.1  反演模型建立 

集集地震现场野外地质考察发现, 集集地震的
发震构造为总长约 140 km, 走向北北东的车轮浦断
裂, 该断裂为低角逆冲型断层, 东倾 30°~40°, 地震
造成约 80 km的地表破裂, 主要是从破裂点向北延伸, 
少部分破裂沿断层向南延伸, 是一长约 100 km、宽
40 km、北端东拐的弯曲面[6]. Iwata等[19]综合野外地质

考察的结果和峰值加速度分布图像, 设计了弯曲面

断层反演模型, 开展震源破裂过程的反演研究. 基于
本研究没有找到更多的资料使重新构造的断层面反

演模型较Iwata模型更接近实际震源破裂面, 如图 1
我们采用Iwata模型作为断层面模型.  

考虑到计算量与我们解决的问题所需的分辨率

及资料情况之间的平衡, 我们将破裂面按 3.5 km×  
3 km等尺度地划分成 26×13 个子破裂元. 我们简单
地取Ramp函数为子破裂元的震源时间函数, 并根据
Geller的工作[20], 震源时间函数的上升时间ts取为: 

 1/ 2 3/ 216 /(7π )st S β= , (5) 

式中: S为子破裂元的面积, β 为震源介质的 S波速度.  
3 km相当于一个频率为 1 Hz的地震波的波长尺

度, 为了充分拟合波形的长度并减少不必要的计算
量, 我们对原始资料进行了重新采样, 等间隔地从 40
个资料点中抽取一个点, 新资料的采样率降为 5 Hz, 
足以保证 3 km 尺度的分辨率. 此外, 为了充分提取
震源信息, 我们对观测波形还进行了截取, 截取窗根
据表 2设计为初始震相到达前 1 s开始的 50 s时间, 
共计 250个资料点, 基本包含了有地面振动记录的全
波列. 

3.2  反演结果 

根据表 3给定的震源区介质速度结构, 我们设定
震源区横波速度的 0.9 倍左右为震源破裂速度的初值. 
即取 2.3 km/s为破裂传播速度分别用 Haskell破裂传
播模式和点源扩散破裂传播模式计算各子破裂元的

破裂时间初值代入前面所介绍的方法中开展震源破

裂过程的反演. 结果表明, 两种初值代入所得到的反
演结果相近, 比较波形拟合的结果(图 4), 点源扩散
破裂传播模式作初值代入所反演出的结果更优. 如
文献[7]数字试验的结果表明破裂传播速度可在较大
范围内取值, 对反演结果的影响不大.  

图 2, 3分别是断层面上沿走向的位错、倾向位错
及破裂前锋时间的反演结果, 图 4 是波形拟合结果. 
由图可以清楚地看到: (1) 集集地震的破裂在其起始
点附近及断层中部是相对较弱的, 断层南、北两端存
在两个相对分离的破裂区, 断层的北端(初始破裂点
沿断层向北 40~70 km)破裂最为强烈, 最强处的破裂
位错达 23 m; (2) 逆冲破裂明显大于走滑破裂, 平均 
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图 2  集集地震破裂面上位错的反演结果 
色标单位为 m. (a) 走向分量; (b) 倾向分量 

 

 
图 3  集集地震破裂面上破裂前锋时间的反演结果 

(色标单位为 s) 

滑动角为 64.5°, 与表 1列出的USGS与CWB震源机制
解的结果非常接近. Huang[1]用了 400 余个台的近场
及区域自由面加速度记录重构集集地震的地面振动

图像表明在初始破裂发生 10 s内震源的破裂主要集
中在断层的南端, 但在其后的 20 多秒内破裂主要集
中在北端发生, 在北端存在高滑动的破裂区. 对照本
研究给出的破裂位错反演结果(图 2, 3), 我们不难发
现我们的反演结果与Huang[1]用观测资料直接粗略重

构的震源破裂图像是吻合的, 说明我们的反演结果
有较高的可靠性. 为了更清楚地看到集集地震震源
破裂的时间演化图像, 图 5我们以 1 s的间隔, 分时给
出了震源从破裂开始到结束震源面上破裂逐步发展

的情形. 由图可以看到, 震源的破裂由断层的南段开
始, 大约经历了 6 s的成核期, 这段时间的破裂很弱、
破裂扩展缓慢 , 释放的地震矩仅为地震全过程的
5.3%(图 6), 破裂为逆冲破裂. 此后直到 10 s破裂主要
发生在断层南段并逐渐有存在一定走滑分量的破裂

出现, 但逆冲分量的破裂占绝对优势. 11 s后破裂在
断层北段逐渐开始, 并加速扩展开来, 20 s破裂速率
明显减小(图 6), 至 27 s仅在断层北端发生很微弱的
破裂, 32 s破裂过程方完全停止下来, 震源的整个破
裂过程基本结束. 断层北端的破裂开始出现了较南
段明显高的走滑破裂分量, 且这种走滑分量随着北
移, 逐渐加强. 与之相对应, 由震后GPS形变观测我
们可以看到, 集集地震造成的同震水平形变矢量方
向在北段是逐渐向断层走向方向偏转的; 现场地质
调查指出集集地震所造成的车轮浦断层逆冲运动 , 
越往北其横向分量渐增; 因而在车轮浦断层北段丰
原一带遭遇了极大的震害[21]. 这说明我们的反演结
果是有一定的观测事实支持的, 是合理的. 

4  反演结果分析及讨论 

由反演结果看, 集集地震大体持续了约 32 s, 震
源破裂大体可分为三个子阶段: 第一是前 6 s, 是震
源初始破裂的成核过程, 滑动量较弱, 释放的地震矩
仅为地震全过程的 5.3% . 第二个子阶段是震源破裂
快速扩展阶段, 前 10 s破裂主要集中发生在断层的南
段, 逆冲破裂机制, 走滑分量很弱; 从 11~20 s, 破裂
主要集中发生在断层的北段, 仍是逆冲破裂机制为 
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图 4  反演结果所计算的理论地震图(红线)与观测地震图(蓝线)比较 
虚线为不参加震源破裂波形拟合反演的不可靠资料段. 每组波形右端的数字表示是理论计算波形的最大振幅(cm) 

 
主, 但有较强的走滑分量. 第三个子阶段是震源破裂
减缓、中止过程. 由图 6我们可以清楚地看到 21 s开
始震源地震矩释放速率有明显减速, 27 s后地震矩释
放率已变得非常低, 至到 32 s 地震矩释放完全停止, 
破裂过程中止. 

许多地震学家根据大量观测事实预言: 强震震
源的发震构造由于通常跨越大尺度的复杂构造区域, 
其震源面的强度是不均匀的, 其破裂不会是一次均
匀破裂过程, 且通常也不会一次完成[22], 大量震源破
裂过程的反演结果及我们的研究也证实了这一预  
言[23~25]. 关于地震的起始破裂或成核问题是近期震
源理论研究的一个热点, 是否存在及能否用于强震
的预警中也一直存在着争论. 我们用近场观测高分

辨地展现了集集地震清晰的成核过程的事实. 根据
强震可能存在的多次破裂过程的事实, 开展强震的
预警研究是有意义的, 在目前地震预测水平普遍较
低的情形下, 在经济发达城市和重点地震监测区建
立强震的预警系统可能是减轻地震灾害最为经济和

有效的途径. 
随着数字地震观测技术的迅速发展及数字化地

震台网的普及, 使近震源强震记录资料日益丰富. 由
于近场可能包含着较远场地震记录更为精细的震源

信息, 用近场数字地震资料反演震源的精细破裂过
程近年得到了特别的重视. 然而, Zhou等[26]最新发表

了近震源记录反演破裂过程解析度的数值试验研究, 
表明近震源记录在反演断层浅部的精细破裂图像存 
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图 5  集集地震震源破裂中各时刻位错走滑分量(a)、倾滑分量(b)及位错矢量 

图中色标单位为 m 
 

 
图 6  集集地震累积地震矩释放时间进程 

在优势, 但对断层深部的破裂图像的反演精度明显
不足. 如果他们的结论是正确的, 则图 3 中显示的断
层南段下角高滑动区的反演结果不一定可靠. 

利用非线性规划研究的最新成果, 我们设计了
一种同时反演震源破裂时间和位错的全新方法, 数
值试验表明该方法与目前震源破裂过程反演计算所

用的两类主要方法(线性矩阵方法和全局搜索寻优方
法)相比, 在线性矩阵方法对初始模型依赖大、解不稳
定和全局搜索寻优方法在高维空间寻优效率不高、易

出现伪解等方面有较显著改善[7]. 本文将这一方法用
于实际震例的计算中, 反演结果与其他独立的观测
(如GPS， 自由面加速度记录时空图像等)吻合, 验证
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了我们这一新的反演方法的有效性.  

致谢  感谢 Iwata 和 Sekiguchi 博士为本工作提供的
断层模型, 作者与 Sekiguchi 和张文波博士的讨论中
得到许多启示, 在此一并致谢. 
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