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摘要     本文采用三种不同的俯冲带几何模型，在速率-状态依赖型摩擦律和准动态算法的框架

下，对阿拉斯加库克湾的慢滑移事件进行了数值模拟，以探究断层几何形状对慢滑移特征的影

响。结果表明：几何因素对慢滑移的时空演化有较大影响；慢滑移区域的宽度对数值模拟的结果

起着至关重要的作用；断层几何形态更平缓的区域将导致更大、更快的事件。这一结果有助于我

们进一步了解慢滑移的成因以及断层几何形态对慢滑移时空演化的影响。
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Abstract：The purpose of this paper is to explore the influence of the geometry of fault model
on the characteristic values of slow slip events in numerical simulations. In this paper，three dif-
ferent  subduction  zone  geometric  models  were  used  to  numerically  simulate  slow  slip  events
（SSEs） in Cook Inlet，Alaska in the framework of rate- and state-dependent friction law and a
quasi-dynamic algorithm so as to explore the influence of fault  geometry on SSEs characteris-
tics. The results show that the geometric factor does have great influence on the spatio-temporal
evolution of SSEs. The width of the SSEs zone plays a key role in the simulation of SSEs. And
the areas with gentler terrain lead to larger and faster events. The results are helpful to further
understand the genesis of SSEs and the influence of fault geometry on the evolution of SSEs.

Key words：slow  slip  event；south-central  Alaska  subduction  zone；fault  geometric  effect；
rate- and state-dependent friction law

*    基金项目　国家自然科学基金（41674047）资助.

      收稿日期　2019−06−10收到初稿，2019−06−18决定采用修改稿.

    通信作者　e-mail：zsy@pku.edu.cn

第  41 卷     第  6 期 地     震     学     报 Vol. 41，No. 6

2019 年  11 月     （681−694） ACTA  SEISMOLOGICA  SINICA Nov.，2019

http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://dx.doi.org/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102
http://radars.ie.ac.cn/CN/10.11939/jass.20190102


引言

慢滑移是一种发生在构造断层的类地震事件，有时会与非火山震颤同时出现。它们同时

出现的现象被称为间歇性震颤和滑移（episodic tremor and slip，缩写为 ETS）（Dragert et al，
2001；Rogers，Dragert，2003；Schwartz，Rokosky，2007；Peng，Gomberg，2010）。大多数慢滑移

会持续几天到几年之久，比典型地震的持续时间要长得多。这类事件往往不会产生可检测的

地震信号，因而只能通过 GPS 等大地测量仪器来观测（Fukuda et al，2008；Obara，2010；Peng，
Gomberg，2010）。部分研究认为，慢滑移会影响浅层孕震区的应力加载，使锁闭区域更趋向

破裂（Dragert et al，2001），从而在某些情况下诱发浅层地震（ Ito et al，2013；Graham et al，
2014）。大多数慢滑移发生在俯冲带中力学和水热条件发生改变的深度（Shelly et al，2006；
Schwartz，Rokosky，2007；Audet et al，2009，2010；Matsubara et al，2009；Ozacar，Zandt，2009；
Song et al，2009；Peng，Gomberg，2010）。Brown等（2005）指出，部分慢滑移事件的产生与断裂

带中的流体有关。因此，很多研究认为断裂带的高孔隙压力（导致低有效正应力）可能是慢滑

移产生的一个重要机制（Kodaira et al，2004；Liu，Rice，2007；Audet，Kim，2016）。除了俯冲带

之外，慢滑移也可能发生在转换断层等其它构造环境中（Nadeau，Dolenc，2005；Wei et al，2012）。
在过去的几十年里，研究者们从世界各地收集了大量的慢滑移数据（Douglas et al，2005；

Schwartz，Rokosky，2007；Kao et al，2009；Kimura et al，2009；Peng，Gomberg，2010；Liu，
2014；Alchalbi et al，2010；Brudzinski et al，2007；Nishikawa，Ide，2018）。基于这些观测结果，

许多地球物理学家从不同角度对慢滑移进行了数值模拟。但是，由于计算能力的限制，大多

数模拟中的断层几何结构是基于较为简单的二维平板模型（Liu，Rice，2005，2007；Matsuzawa
et al，2010；Colella et al，2012）。直到近些年来，基于三维模型的慢滑移数值模拟才得以进行

（Matsuzawa et al，2013；Li，Liu，2017；Li et al，2018），然而，三维模型对慢滑移的数值模拟会

造成何种影响并不十分确定。鉴于此，本文拟使用三角单元（Matsuzawa et al，2013）对断层的

几何形状进行离散，在一个三维的、真实的断裂带几何模型上模拟构造运动所发生的过程，

并检验断层几何形状对构造运动所造成的一系列影响。在模拟中，我们使用从实验室中得到

的速率-状态依赖型摩擦律（Dieterich，1979；Ruina，1983）和一种准动态算法（Rice，1993），选

择三种不同的断层几何构造模型进行数值模拟，并对其模拟结果进行对比与讨论，以探究断

层模型的几何形态对数值模拟中慢滑移特征数值的影响。

1  阿拉斯加中南部俯冲带构造背景

阿拉斯加俯冲带位于阿拉斯加中南部，北美板块与东太平洋板块交界处（图 1）。太平洋

板块和亚库塔特地块以 55 mm/a 左右的速度相对于北美板块向西北方向俯冲（Finzel et al，
2011），形成了阿拉斯加俯冲带。该区域内所发生的地震较多、释放能量较大，是全球构造运

动较为活跃的地区之一。1964 年 3 月 28 日，阿拉斯加中南部发生了有现代地震记录以来的

第二大地震，其矩震级为 MW9.2 （Kanamori，1970），破裂从震中（61°N，147.73°W）（Sherburne
et al，1969）沿俯冲带（Hastie，Savage，1970；Brocher et al，1994）向西南方向传播了 600—800 km
后才停止。2002 年 11 月 3 日，阿拉斯加地区发生 MW7.9 德纳利大地震，这次大震是近 150 年

来北美板块内发生的最大走滑地震，地表破裂区域长达 340 km （Eberhart-Phillips et al，2003）。
此次地震的破裂方式以右旋走滑为主，并且沿破裂方向产生了异常强烈的远端效应（例如诱
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发地震）。

除地震之外，世界上最大的一次慢滑移

也发生在阿拉斯加地区，矩震级约为 7.5 （Fu
et al，2015）。在 1995 年至 2017 年期间，研究

人员发现，在上库克湾和下库克湾至少发生

了两组重复的特征不同的慢滑移事件组，其

中：一组发生在上库克湾附近的安克雷奇

（Anchorage）城附近，矩震级约为 7.2—7.5，
在 1 9 9 8— 2 0 0 1 年 （ Oh t a   e t  a l， 2 0 0 6 ） 和

2009—2013 年（Fu et al，2015）各发生一次，平

均持续时间为 3—4 年，间隔约为 11 年；另一

组慢滑移则发生于下库克湾的西南部，是在

2010— 2012 年间发生的一次矩震级约为

6.9 的慢滑移（Wei et al，2012）。基于 2000 年

10 月安装的连续 GPS 台站所记录到的数据，

本文作者认为一个类似的慢滑移可能发生

在 2002— 2004 年之间，而同组中另一个与

2010—2012 年事件的大小和空间范围均类似

的慢滑移则始于 2016 年初（Li et al，2018）。由

此可见，自二十世纪九十年代以来，下库克

湾慢滑移的特征与上库克湾有较大的差异。

这些不同的持续时间、强度和空间范围表

明，在阿拉斯加中南部俯冲带上至少存在两

个区域，其内部的慢滑移特征并不相同。

阿拉斯加中南部俯冲带因其独特的地理

位置和复杂的构造环境对该区域下方太平洋

俯冲板块的几何形态、俯冲深度以及增生块

体在深度方向上的几何形态、构造运动等问题（Fuis et al，1991）的研究具有非常重要的意义。

2  数值模拟的模型设置

2.1    控制方程

在本文的数值模拟中，主要参数由两组控制方程所决定。第一组控制方程描述了断层破

裂强度与有效正应力、摩擦系数之间的关系，也即摩擦律，这一组关系决定了数值模拟中每

一个网格达到破裂所需剪应力的大小。第二组控制方程描述了每个网格的剪应力与断层滑动

之间的关系，这一组关系决定了数值模拟中每一个网格的剪应力演化过程。将两组控制方程

结合起来，即可对断层构造运动的演化情况进行数值模拟。

在本文使用的速率-状态依赖型摩擦律中，断层破裂强度 τ 定义为（Dieterich，1979；Ruina，
1983）：
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图 1    包括两个典型 GPS台站（ATW2和 AC06）

的阿拉斯加中南部地区示意图

红色虚线为 Li等（2013）所给出的俯冲带等深线，蓝色

虚线为 Slab1.0模型的俯冲带等深线（Hayes et al，

2012）； 红色矩形为研究区域；椭圆形为慢滑移区

Fig. 1    The map of south-central Alaska including

two typical GPS stations （ATW2 and AC06）

The red dashed lines indicate the contours of the plate

interface depth from Li et al （2013），and the blue

dashed lines indicate the contours of the Slab1.0 model

（Hayes et al，2012）. The red rectangle is the studied

area，and the two black ellipses are two SSEs areas
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τ＝σµ＝ (σ− p)
[
µ0＋aln

(
V
V0

)
＋bln

(
V0θ

Dc

)]
, （1）

σ σ＝σ− p

式中：V 为断层滑动速率；θ 代表了滑动的历史，单位与时间单位相同；μ 为摩擦系数，是一

个取决于 V 和 θ 的状态变量；a 和 b 为无量纲的速率-状态依赖型摩擦律参数；Dc 为特征滑动

距离，表示系统滑移速率受到扰动后从一个稳态速度变化至下一个稳态速度所需要的滑动

距离；μ0 为参考速度 V0 下的稳态摩擦系数； 为有效正应力， ，其中 σ 为正应力，

p 为孔隙压力。这里我们使用最常用的速率-状态依赖型演化定律之一的  “慢度”  定律，即

dθ
dt
＝1− Vθ

Dc
, （2）

该定律允许摩擦在固定的粗糙接触面上变化，并得到了实验室实验的广泛支持。

另一个广泛使用的描述状态量变化的速率-状态依赖型演化定律是  “滑动”  定律。在状态

变量的演化方程中，为了使方程有意义，滑动不能为零。在使用相同代码对卡斯卡底的慢滑移

进行模拟的一项研究中，Li 和 Liu （2017）既使用了  “滑动”  定律又使用了  “慢度”  定律，其研

究结果表明，  “慢度”  定律在参数选择方面具有更大的灵活性。因此，本文选取  “慢度”  定律。

除速率-状态依赖型摩擦律之外，本文研究的第二组非常重要的演化关系为不同网格间

的剪切应力与断层滑动之间的关系。由于断层被设定嵌入在一个弹性体中，因此任意一个网

格的运动都将导致其它网格剪应力的变化。在本文的数值模拟中，关于网格位错与其它网格

剪应力的变化关系，我们采用 Rice （1993）的准动态模型，其离散形式为

τi (t)＝−
N∑

j＝1

Ki j

(
δ j (t)－Vplt

)
－η

dδi (t)
dt
, （3）

式中：τi（ t）和 δi（ t）分别为第 i 个单元的剪切应力和滑移量；η 为辐射阻尼因子，η＝G/2cS，式

中 G 为弹性剪切模量，cS 为剪切波速度；刚度矩阵 Kij 表示第 i 个单元上剪切应力由于第 j 个单元

网格的位错所导致的变化，这个格林函数 Kij 是在弹性半无限空间中计算的（Okada，1992），由

Stuart 等（1997）首次在三角离散元中实现，本文中以 Meade （2007）开发的 Matlab 代码为基准

进行计算. 辐射阻尼因子的引入是为了防止地震时滑移速度会无限制的增大（Rice，1993）。Liu
和 Rice （2007，2009）认为这种准动态方法适用于完全锁定的逆冲地震带的慢滑移过程模拟。

2.2    模拟参数

σ

h∗＝2µbDc/π(b−a)2σ

在本文的数值模拟中，若参数值与深度无关，例如特征滑动距离 Dc 和网格的大小，那

么为了避免这些参数对结果的影响，它们均将被设置成相同的数值。所有与深度相关的参

数，如有效正应力 、本构方程无量纲参数 a 和 b、沿倾向速度弱化区的宽度 W，与深度的关

系演变在每一次模拟中均相同。除 Dc 和 h* （ ，与 Dc 成比例）外，大多数参

数值的选取均与实验室所得的实验值或者全球地震活动性研究、理论所推断的数值相一致。

无量纲参数 a－b 在速率-状态依赖型摩擦律的框架下决定了断层的滑动稳定性：当

a－b＞0 （速度强化）时，断层会连续地、抗震地滑动，这种情况称为蠕变；当 a－b＜0 （速度

弱化）时，滑动可能不稳定或是有条件的稳定（Ruina，1983）。而在此情况下，断层具体的行

为则会取决于另一个无量纲参数 W/h*，其中 W 为沿倾向的慢滑移区域（同时满足速度弱化、

低有效正应力的条件）的宽度，而 h*是不稳定断层滑移的最小破裂尺度，也被称为特征成核

尺寸（Rubin，Ampuero，2005；Liu，Rice，2005，2007）。已有研究表明，长度比 W/h*是决定俯
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冲带和转换断层发生抗震还是类地震滑动事件的一个关键参数（Liu，Rice，2007；Liu et al，
2012；Wei et al，2013）。对于较大的有效正应力或较宽的速度弱化区，当 W/h*＞1.0 时，断层

的滑动方式是类地震的；当 0.6＜ W/h *＜ 1.0 时，断层的滑动方式是类慢滑移的；当

W/h*＜0.6 时，断层的运动方式只能是连续的蠕变（Liu，Rice，2005，2007）。因此，一旦设置

了其它参数后，Dc 的选择（决定特征成核尺寸 h*）将决定着这个系统的行为。

在室内岩石滑动实验中，摩擦参数 a－b 往往取决于温度、岩石类型和加载条件（Blanpied
et al，1998）。通常采用断层的热模型将实验室所测得的 a－b 与温度的关系转换为与断层深

度有关的 a－b 关系。a－b＝0 的深度定义了类地震滑移到非震滑移的过渡线，对于不同类型

的岩石，往往会有不同的过渡等温线，例如湿花岗岩的过渡等温线是 350 ℃（Blanpied et al，
1998），在超临界水条件下湿辉长岩泥的过渡等温线是 500 ℃（He et al，2006）。在本文的数值

模拟中，我们采用 Abers 等（2006）通过接收函数与温度和应变率依赖型橄榄岩流变律所获取

的阿拉斯加俯冲带热模型。为了与 GPS的观测结果保持一致，我们设置一个由（0 ℃，0.003 5），
（100 ℃，−0.003 5），（344 ℃，−0.003 5），（448 ℃，0.001）这几个点所连成温度与 a－b 的关

系。我们所采用的参数 a－b 的值并不能严格地反映实验室中测量到的某种岩石类型。相反，

我们允许 a－b 有适当的变化以符合一些观测数据和理论研究的限制（Li et al，2018），且使

a－b 保持在与实验室所测量数据相同的数量级（约 0.001）。
特征滑移距离 Dc 在实验室中测得的数值往往处于 1—100 μm 的范围内，但 Beeler （2004）

指出，在实际断层的大尺度破裂中，Dc 是随着断层滑动距离而增长的。因此，在本文的数值

模拟中，取 Dc＝19.25 mm （此时 h*＝7 km）以确保 W/h*处于一个合理的范围，同时也与其它研

究中的 Dc 值非常接近（Lapusta，Rice，2003；Liu，Rice，2005，2007，2009；Tong，Lavier，
2018）。

已有研究显示，慢滑移事件的发生机制通常与断裂带的高孔隙压力（导致低有效正应

力）有关（Kodaira et al，2004；Liu，Rice，2007；Audet，Kim，2016）。在我们的模拟中，只有设

置了低有效正应力才能产生在特征（例如事件间隔、持续时间、等效震级等）上较为符合

GPS 观测结果的慢滑移（Liu，Rice，2005，2007）。这个现象与该地区远震接收函数的结果相

一致（Kim et al，2014）。在该深度上，孔隙压力的增加可能与靠近莫霍面大陆的矿物脱水有

关（Hyndman，2013；Gao，Wang，2017）。为保证慢滑移的发生区域与实际 GPS 观测到的事件

发生区域大致一致，我们在模拟中对 39—60 km 的深度范围设置低有效正应力为 20 MPa，以

便在研究区产生与观测到的慢滑移发生区域相一致的慢滑移，这也与之前的一些研究（Liu，
Rice，2009；Freymueller et al，2016；Li et al，2018）中低有效正应力的量级相一致。为了避免在

GPS 观测到的慢滑移区域（深度为 39—60 km）以外产生慢滑，0—39 km 深度区域的应力随深

度从 0 MPa 开始迅速增加至 600 MPa，以此锁定住比 39 km 更浅的断层；而比 60 km 更深区域

的应力也设置为 600 MPa，以防止事件沿断层向更深的区域进一步发展。同理，我们将浅于

39 km、深于 60 km的断层的 Dc 值也设为 2 000 mm。

虽然沿阿拉斯加—阿留申弧向西的俯冲速度逐渐增加，但在本文的研究区域内，俯冲速

度约为 55 mm/a，变化并不大（Cohen，Freymueller，2004），故设置剪切模量 G＝30 GPa （Suito，
Freymueller，2009），泊松比 ν＝0.25；将慢滑移的阈值定义为断层上的最大速度达到板块俯冲

速度的三倍，这也与该区域的 GPS检测阈值较为接近。

在之前的一些数值模拟研究中，一部分研究将模型设置为弹性（Matsuzawa et al，2010；
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Colella et al，2012；Liu，2013；Li，Liu，2016，2017；Li et al，2018），而另一部分则在模型设置

中考虑到了黏性（Wang et al，2001；Nakata et al，2011；Lavier et al，2013；Yan et al，2014；Gao，
Wang，2017；Yin et al，2018），这些研究大都成功地再现了一些观测到的慢滑移特征。本文的

目标是探究断层几何构造对慢滑移数值模拟的影响，因此，我们无需纠结黏性和弹性的选

择，将模型设置为完全弹性。数值模拟关键参数的具体数值详见表 1。

2.3    断层几何构造模型

在过去的几十年中，许多研究人员试图通过地震的位置来描绘阿拉斯加俯冲断层的几

何形状（van Wormer et al，1974；Stephens et al，1984；Pulpan，Frohlich，1985；Page et al，1989；
Brocher et al，1994；Ratchkovski，Hansen，2002；Doser，Veilleux，2009），从而创建了很多模

型。本文选取了其中应用广泛的两个模型— Slab1.0 模型（Hayes et al，2012）和 Li 等（2013）
的模型，后者简称为 Li 模型。Slab1.0 是主要俯冲带三维几何模型的汇总，其中每个俯冲带

的模型都是基于对历史地震目录、CMT 解决方案、活动地震剖面、全球板块边界、测深和沉

积物厚度信息等独立数据集进行加权平均而得。Li 模型的确定则基于数千次微震的重定位。

2006 年至 2009 年期间，多学科俯冲带观测项目在基奈半岛部署了一个密集的临时地震台

网，通过震源和速度结构的联合反演会自动检测出发生的地震。随后他们使用双差定位法

hypoDD （Waldhauser，Ellsworth，2000）重新定位这些地震从而确定俯冲带的几何形状。此外，

本文还使用了一个倾角为 13°的二维平面俯冲带几何模型作为控制模型来进行对比。图 2 给

出了上述三个俯冲带模型的研究区域。

在以往的慢滑移数值模拟中，囿于复杂度与计算成本，断层的几何模型大多是基于离散

矩形网格的二维平面模型（Liu，Rice，2005，2007；Matsuzawa et al，2010；Colella et al，2012）。
本文采用三角单元对断层的几何形状进行离散（Matsuzawa et al，2013；Li，Liu，2016；Li et al，
2018），这使得我们能够在一个三维的、更接近实际情况的断裂带几何模型上模拟所发生的

构造运动过程，并检验断层几何形状对构造运动所造成的一系列影响。为了简化计算，以

（151°W，60°N）为原点将研究区域顺时针旋转 50°，使 x 轴方向与断层走向大致一致，y 轴方

向与俯冲板块倾角方向在地表的投影大致一致，z 轴为深度。考虑到这一地区慢滑移的具体

发生位置，研究区域设定为（143°W—157°W，55°N—64°N），该区域内包含了绝大多数有记录

的慢滑移（Ohta et al，2006；Wei et al，2012；Fu，Freymueller，2013；Fu et al，2015；Li，
Freymueller，2018）。本文选取了 x 轴从−150 km到 300 km，y 轴从−180 km到 200 km，z 轴从 20 km
到 100 km 作为最终的研究区域。首先将研究区域内的俯冲断层离散为 3 万多个边长为 2 km
的正方形单元格，随后将每个单元格划分为两个全等的三角形来更好地拟合俯冲带的真实

形状。虽然利用有限厚度的破裂带对慢滑移的一系列模拟取得了很好的效果（Andrews，
1999；Dalguer，Day，2006；Herrendörfer et al，2018；Tong，Lavier，2018），但在本文的模拟中，

为了聚焦于俯冲带的几何形态对慢滑移特征的影响，我们并未将上覆和俯冲板块的影响引

表 1    阿拉斯加慢滑移数值模拟的关键参数

网格尺度H/km 成核尺寸h*/km 俯冲速率Vpl/（mm·a−1） 剪切模量G/GPa 剪切波波速cS/（km·s−1）

2 7 55 30 3

泊松比ν 稳定速率V0/（μm·s−1） 稳定摩擦率f0 慢滑移区有效正应力σn/MPa 特征滑移量Dc/mm

0.25 1 0.6 20 19.25
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入模拟中，这一处理方式与很多研究（Liu，Rice，2007，2009；Matsuzawa et al，2010；Colella et al，
2012；Liu，2013；Li，Liu，2016，2017；Li et al，2018）都相同。

3  模拟结果

为了解断层几何形状对慢滑移时空演化的影响，我们采用两种不同的三维俯冲断层模
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图 2    三个俯冲带几何模型的研究区域（彩色）.  粉色线条为等深线

（a） Slab1.0模型；（b） Li等（2013）模型；（c）二维平板模型

Fig. 2    The areas （colored rectangle） of three slab models where solid pink lines denote the depth contours

（a） Slab1.0 model；（b） Li et al （2013） model；（c） Planar model
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型和一个倾角为 13°的二维平面俯冲断层模型来进行慢滑移模拟。图 3 给出了三个模型在俯

冲断层上速度弱化、高孔隙压力（低有效正应力）区域（慢滑移区域）上的平均速度，黄色区域

表示慢滑移所发生的时空位置（x 轴坐标）。由图 3 可以看出：平面断层在研究区域左右两侧

的对称位置和中间位置均产生了非常相似的重复的慢滑移（图 3c）；而在两种非平面模型中，

慢滑移行为则较为复杂。Li模型中出现的慢滑移往往集中在中间位置，且大多不相似（图 3b）；
而在 Slab1.0 模型中，研究区域的各处均会出现慢滑移（图 3a）。尽管在 Slab1.0 模型中，其东

部发生的慢滑移远远大于西部发生的慢滑移，但与另外两个模型相比，Slab1.0 模型中发生

在东部和西部的慢滑移之间的相互影响较小，事件内部的相似性和周期性更好。

除此之外，我们还计算了上、下库克湾中两个典型 GPS 站点（AC06 和 ATW2）的合成地

表位移，并计算提取了慢滑移事件地表位移的平均间隔、持续时间、振幅和最大滑移速率等

特征值以分析三种模型在地表的位移差异。结果如图 4 和表 2 所示，可见：三个模型在

AC06 台站的四组特征较 ATW2 台站更加接近；在平板模型中，两个台站的慢滑移地表特征

值非常接近，而且如前文所述，平板模型的结果非常对称，造成这种台站间微小差距的唯一

原因是它们与对称轴的距离不同。在 Li 模型和 Slab1.0 模型中，尽管区域平缓程度以及因此

导致的事件大小程度有所不同，但普遍而言，更快、更大的事件发生在更平缓的区域（例如

Li 模型中的 AC06 台站和 Slab1.0 模型中的 ATW2 台站）。与 Slab1.0 模型中发生的大而快的慢

滑移相比，在二维平面模型和 Li 模型中发生的慢滑移事件相对更平缓。与 Slab1.0 模型中发

生的大而快的事件相比，在平板模型和 Li 模型中发生的事件相对比较平静。总的来说，对于

所有的结果，更快的速度和更大的振幅对应于更长的平均间隔和更短的持续时间。
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图 3    基于 Slab1.0模型（a），Li等（2013）模型（b）和二维平板模型（c）的慢滑移区域（高孔隙压、

速度弱化）内 20—80年平均滑动速率的模拟结果

Fig. 3    The average velocity over the SSE zone （velocity weakening and high pore pressure） during 20 to 80 years in

the simulations based on the Slab1.0 model （a），Li et al （2013） model （b） and planar model （c）
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图 4    基于三个模型两台站 y 方向的地表合成位移（线性趋势已经去除）和速度

（a） AC06台站；（b） ATW2台站；（c） ATW2台站移除了 Slab1.0模型的曲线

Fig. 4    The synthetic surface deformation and its velocity in y direction with a linear line removed at the
two stations based on the three topography models

（a） Station AC06；（b） Station ATW2；（c） Synthetic surface deformation and its velocity at the

station ATW2 with the Slab1.0 model removed
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4  讨论与结论

我们的结果表明，慢滑移区域沿倾角的宽度 W 沿走向的变化对三维俯冲断层的数值模

拟具有很大的影响。由图 3可知，无论基于哪种模型，在俯冲带相对平坦的区域（更平坦的区

域将导致更宽的慢滑移区域）更有可能发生尺度和震级更大、滑动速率更快的慢滑移。一个

非常明显的例子是在 Slab1.0 模型中东部平缓断层所发生的非常大的慢滑移。不同深度的等

深线在地表投影之间的距离反映了断层几何形态的平缓情况。在 Slab1.0 模型中，39—60 km
等深线之间的距离在俯冲带东部比西部要大得多，这表明在 Slab1.0 模型中，断层的东部比

西部要更平坦。Slab1.0 模型中东部的 ATW2 站的综合地表位移较大（图 4，表 2 所示）同样证

明了这一点。我们通过数值模拟所得出的这一结论与其它研究一致（Liu，Rice，2007；Wang，
He，2008）。此外，还有一些研究表明，长度比 W/h*对于发生在俯冲带和转换断层的事件到底

是震颤滑动还是非震滑动起到了关键的作用（Liu et al，2012；Wei et al，2013）。对于一个细长

的断层，W/h*也会决定慢滑移的分段情况（Liu，2014）。在大多数此类数值模拟中，h*往往是

固定的，因此 W 为决定慢滑移时空演化行为的唯一断层几何参数。换言之，若想在断层中重

现慢滑移现象，低有效正应力区域的宽度需要足够大，以使不稳定滑动能够成核，但也不能

太大，以免使事件进一步发展成为地震。

本文的工作还表明，数值模型中断层几何模型的选择将对模拟的结果产生非常重要的

影响。在数值模拟中，俯冲断层的几何形状既影响地震成核也影响慢滑移（ Ichinose et al，
2007；Yang et al，2013；Li，Liu，2016）。在卡斯卡底北部，倾斜角度较小的平坦断层上，慢滑

移倾向于累积较大的滑移量。本文的模拟结果为后续模拟提供了很好的指导，即采用更真实

的断层模型是非常必要和重要的。
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