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摘　　要

根据相关函数分析方法，利用唐山地区强地面运动数字台网的资料，进行了剪切波分裂

的分析和研究，讨论了唐山地区的地壳中的裂隙各向异性．在１９８２—１９８４年的３年里，流动

台网中所属２１个台站中的１６个台站记录到可供研究的地震事件．通过对１３１个有效记录的

计算和分析，得到了唐山地区剪切波分裂的慢剪切波时间延迟τ和快剪切波偏振方向犘ａｚ，并

进而计算了该地区的裂隙密度ε．分析表明，唐山地区的应力场非常复杂，有很强的局部区域

特征．由于复杂的断裂分布，１６个台站呈现不同的剪切波分裂特征，τ值分散，犘ａｚ各不相同，

并且在不止一个台站上观测到以小时为时间间隔的尺度下，τ和犘ａｚ同样是离散的．通过计

算，唐山地区τ，犘ａｚ和ε的平均结果分别为０．００７１ｓ／ｋｍ、１００°和０．０２２．
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引　　言

地震各向异性的研究是了解地球介质的结构、组分及其应力环境的重要手段．剪切

波分裂研究在地震各向异性研究领域里独树一帜，是近年来地震学和勘探地球物理学的

重要发展之一．远场剪切波（ＳＫＳ）分裂反映了岩石层的各向异性，并与板块运动和形变

及地幔对流假说相联系（郑斯华、高原，１９９４）．近场剪切波分裂则是与原地介质特性和

区域应力场直接相关，反映了台站周围地球介质的裂隙各向异性（ＣｒａｍｐｉｎａｎｄＥｖａｎｓ，

１９８５）．剪切波分裂研究自ＥＤＡ（ＥｘｔｅｎｓｉｖｅＤｉｌａｔａｎｃｙＡｎｉｓｏｔｒｏｐｙ）理论（Ｃｒａｍｐｉｎ，１９８４）

提出以来，无论在理论分析和实际观测上都取得了很大的进展．世界上许多国家都发现

了剪切波分裂现象（ＣｒａｍｐｉｎａｎｄＥｖａｎｓ，１９８５；Ｃｒａｍｐｉｎ犲狋犪犾．，１９８６；Ｄｅｌｅｙ犲狋犪犾．，１９８８；

ＫａｎｅｓｈｉｍａａｎｄＳｕｇｉｈａｒａ，１９８９；Ｂｕｃｈｂｉｎｄｅｒ，１９８５），也相继出现了许多剪切波分裂的分

析方法（Ｃｒａｍｐｉｎ，１９７８；Ａｎｄｏ犲狋犪犾．，１９８３；ＢｏｗｍａｎａｎｄＡｎｄｏ，１９８７；Ｓｈｉｈ犲狋犪犾．，

１９８９；Ｓａｖａｇｅ犲狋犪犾．，１９８９；ＴｓｖａｎｋｉｎａｎｄＣｈｅｓｎｏｋｏｖ，１９９０；郑治真，１９９０）．中国华北地
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区是多地震区．自１９７６年唐山发生犕Ｓ７．８地震后，对这一地区进行地质构造、应力环

境和地震活动的研究引起了各国学者的重视．本文将利用浅源近场地震记录的剪切波分

裂相关函数分析法（高原、郑斯华，１９９４），分析唐山地区的地壳裂隙各向异性特征．

１资　　料

１．１　地质背景

唐山地区位于冀渤坳陷与燕山坳陷的结合部位，地质构造十分复杂，是华北地区地

震最活跃的地区之一．华北断块自新生代以来已进入强烈的发展阶段．华北地区发育着

许多新生代断陷盆地，断陷内发育多组断裂并被断裂围限成大小块体（国家地震局《一九

七六年唐山地震》编写组，１９８２），在冀渤坳陷带内，最少有三个方向的构造线：北北东、

北西和近东西向．唐山地区的断裂主要以北北东和近东西向为发育并受到北东向构造的

控制，构成了该地区断裂的基本轮廓（图１）．现代活动断裂以走滑为主．

图１　唐山地区强地面运动台网分布和地质构造

１．２　台站与资料

本研究的资料取自中美联合观测唐

山地区强地面运动加速度仪台网，这个

联合观测台网受到了中国国家地震局和

美国国家自然科学基金会的资助．唐山

地区强地面运动台网由２１个数字化观

测台站组成，布设在北东向唐山断裂带

的北部，区域断裂呈“井”字构造特征

（图１）．自１９７６年唐山７．８级地震后，

主要的强余震序列都分布在这一北东向

的唐山断裂带上．根据余震的震源机制

解的研究结果，唐山断裂带上的地震断

层的错动形式为走滑断层（Ｓｈｅｄｌｏｃｋ犲狋

犪犾．，１９８７）．在１９８２—１９８４年３年间，台网中的１６个台站（表１）记录到可供研究的落在

剪切波窗口内的地震事件３５个（表２），有效记录共１３１条．台网的观测系统由ＰＤＲ１数

字记录器和ＦＢＡ１３加速度仪组成，动态范围１０２ｄＢ．在本观测期内，各信道设有的两

极点低通滤波器截止频率为５０Ｈｚ，采样率为１００ＳＰＳ和２００ＳＰＳ两种，因而所记录的

这些地震波形数据记录的分辨率至少可达０．０１ｓ（ＩｎｓｔｉｔｕｔｅｏｆＥｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇＭｅｃｈａｎｉｃｓ，

ＳｔａｔｅＳｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌＢｕｒｅａｕ，１９８９）．

２计　　算

２．１　计算方法

剪切波在各向异性介质中传播会发生分裂，首先到达的波为快波，后到达的波为慢

波，慢波相对快波有个时间延迟．由于快、慢波来自同一个波源，因而，如果对快、慢波

进行时间延迟的校正，这两个波列则应该是相关的．为了寻找剪切波分裂的快波和慢
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波，我们把两个水平分量重新投影（旋转）至不同方位，得到两个新的波列，然后分别计

算不同方位上不同时间延迟的两个水平方向波列的相关函数（高原、郑斯华，１９９４）．考

虑到减小地表效应的影响，我们只分析落在剪切窗口（约３５°）内的事件，采用范文等

（１９８７）的水平分层地壳模型（表３）计算Ｓ波的入射角和离源角．

表１　台站目录

台　站 地　名 场　地 纬　度 经　度 高程／ｍ 分量方向

ＴＳ０１ 赵各庄矿 地面／岩石 ３９°４５．６５３′Ｎ １１８°２４．３９０′Ｅ ７６ ＥＵＳ

ＴＳ０２ 卑家店 地面／土壤 ３９°４４．４８７′Ｎ １１８°２８．５２７′Ｅ ４０ ＳＵＷ

ＴＳ０３ 雷庄乡 地面／土壤 ３９°４５．２７０′Ｎ １１８°３４．５７８′Ｅ ４５ ＮＵＥ

ＴＳ０４ 陀子头 地面／土壤 ３９°４５．１２０′Ｎ １１８°４０．９６５′Ｅ ４５ ＳＵＷ

ＴＳ０５ 陀子头 地面／土壤 ３９°４５．０４０′Ｎ １１８°４０．９３０′Ｅ ４５ ＮＵＥ

ＴＳ０６ 陀子头 地面／土壤 ３９°４４．６７５′Ｎ １１８°４１．０５３′Ｅ ４５ ＮＵＥ

ＴＳ０７ 陀子头 地面／土壤 ３９°４４．９１８′Ｎ １１８°４１．３８７′Ｅ ４５ ＳＵＷ

ＴＳ０８ 响堂 地面／岩石 ３９°４１．５２７′Ｎ １１８°４４．１５７′Ｅ ４５ ＳＵＷ

ＴＳ０９ 滦县 地面／土壤 ３９°４３．９３７′Ｎ １１８°４５．１９３′Ｅ ２０ ＳＵＷ

ＷＵＳ

ＴＳ１２ 卢龙 地面／土壤 ３９°５２．６９０′Ｎ １１８°５２．２２８′Ｅ ５０ ＮＵＥ

ＴＳ１５ 赵各庄矿 矿井／岩石 ３９°４４．８１８′Ｎ １１８°２３．７９３′Ｅ －８２２ ＥＵＳ

ＴＳ１６ 黄各庄 地面／土壤 ３９°４４．９２２′Ｎ １１８°２４．００２′Ｅ ４８ ＳＵＷ

ＴＳ１７ 东白道子 地面／土壤 ３９°４４．７８７′Ｎ １１８°２２．７３０′Ｅ ３８ ＳＵＷ

ＴＳ１８ 古冶 地面／土壤 ３９°４３．６９８′Ｎ １１８°２４．５６３′Ｅ ４７ ＮＵＥ

ＴＳ１９ 赵各庄矿 矿井／岩石 ３９°４５．２７３′Ｎ １１８°２４．３７７′Ｅ －５５３ ＮＵＥ

ＴＳ２１ 东白道子 地面／土壤 ３９°４４．７１３′Ｎ １１８°２２．６９５′Ｅ ３８ ＳＵＷ

　注：为１９８２年７月１日至８月３１日；为１９８２年８月３１日至１１月１８日．

表２　用于剪切波分裂研究的地震事件目录

事件编号
发　震　时　刻

年月日 时∶分∶秒

纬度

（°）

经度

（°）

深度

ｋｍ
犕Ｌ 犕Ｓ

８２００７ １９８２０７１３ ０５∶４２∶２９．７ ３９．７１５Ｎ １１８．６６５Ｅ １４．５ ３．２

８２００８ １９８２０７１７ １２∶４２∶５５．９ ３９．７３５Ｎ １１８．６０６Ｅ ８．７ ３．９ ３．４

８２００９ １９８２０７１７ １２∶４３∶１７．０ ３９．７３７Ｎ １１８．６０６Ｅ ８．８ ３．７ ３．１

８２０１２ １９８２０７２５ １０∶１０∶５９．３ ３９．７９７Ｎ １１８．７６０Ｅ １１．６ ３．４

８２０１７ １９８２０８０９ ０１∶２３∶４１．４ ３９．７４０Ｎ １１８．６６７Ｅ ８．９ ２．６

８２０２５ １９８２０８３１ １９∶５８∶４２．８ ３９．７７７Ｎ １１８．７２２Ｅ ６．６ ２．８

８２０３３ １９８２０９１４ １２∶４２∶０９．９ ３９．７００Ｎ １１８．７５０Ｅ ２．７

８２０４６ １９８２１０１９ ２０∶４６∶００．５ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ９．６ ５．７ ４．９

８２１０１ １９８２１０１９ ２１∶１１∶４６．６ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ２．７

８２１０４ １９８２１０１９ ２１∶５８∶１５．９ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ３．２

８２０５２ １９８２１０１９ ２２∶１６∶５９．９ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ４．２

８２１０７ １９８２１０２０ ００∶１４∶４７．７ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ２．５

８２１０８ １９８２１０２０ ００∶４３∶２８．０ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ２．７

８２０５５ １９８２１０２０ ０３∶２１∶４９．８ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ３．４

８２１１６ １９８２１０２０ ０３∶３０∶１６．７ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ

８２１１１ １９８２１０２０ １０∶１０∶１４．６ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ２．８

８２１１２ １９８２１０２０ １０∶１６∶５５．４ ３９．８７７Ｎ １１８．９２３Ｅ ２．５

８２０８２ １９８２１１３０ ２２∶５３∶４８．０ ３９．７８５Ｎ １１８．６１５Ｅ ６．９ ３．０
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续表２

事件编号
发　震　时　刻

年月日 时∶分∶秒

纬度

（°）

经度

（°）

深度

ｋｍ
犕Ｌ 犕Ｓ

８２０２８ １９８３０３０４ ０４∶０３∶２０．７ ３９．７７５Ｎ １１８．５２７Ｅ ８．６ ３．９

８２０６４ １９８３０５２８ １６∶２０∶３０．８ ３９．６８０Ｎ １１８．６２２Ｅ １２．６ ４．２

８２０７７ １９８３０８０８ １５∶０８∶５７．７ ３９．７０８Ｎ １１８．４６８Ｅ ４．４ ２．９

８３０７９ １９８３０８０９ ２２∶１３∶２７．０ ３９．６８０Ｎ １１８．４８０Ｅ ９．２ ３．８

８３０８１ １９８３０８１３ ０５∶５２∶３３．１ ３９．６８８Ｎ １１８．４６３Ｅ ６．９ ３．６

８３０９９ １９８３０９２４ ０３∶０８∶０６．０ ３９．７７３Ｎ １１８．４９８Ｅ ７．２ ３．５

８３１０３ １９８２０９２６ ０３∶５３∶０６．０ ３９．７６５Ｎ １１８．４４７Ｅ ７．７ ３．３

８３１０４ １９８３０９２６ ０５∶２５∶３９．３ ３９．７４０Ｎ １１８．３９０Ｅ １０．０ ４．２

８３１０８ １９８３１００２ ０７∶３１∶５５．６ ３９．７９５Ｎ １１８．４６７Ｅ ４．１ ２．８

８３１１１ １９８３１００５ ００∶２５∶１８．４ ３９．８７０Ｎ １１８．８５７Ｅ ７．５ ４．３

８４００６ １９８４０１０７ １９∶１８∶２３．９ ３９．７０５Ｎ １１８．７０８Ｅ ５．７ ４．９

８４０２９ １９８４０２１６ １９∶１０∶１１．１ ３９．７５５Ｎ １１８．５１０Ｅ ８．２ ３．７

８４１１７ １９８４１１０５ １１∶４８∶２６．２ ３９．７８３Ｎ １１８．４８２Ｅ ７．７ ２．９

８４１３２ １９８４１２１０ ０７∶２２∶１１．１ ３９．８３０Ｎ １１８．５０２Ｅ ５．８ ３．５

８４１３８ １９８４１２１１ ００∶５５∶４２．４ ３９．８３０Ｎ １１８．４６０Ｅ ８．２ ３．８

８４１３９ １９８４１２１１ ０５∶５１∶０５．３ ３９．８３８Ｎ １１８．４４８Ｅ ９．６ ３．９

８４１４２ １９８４１２１１ ０６∶１４∶０９．０ ３９．８４０Ｎ １１８．４４２Ｅ ６．７ ３．５

　　对于两个实时间函数犳犻（狋）和犳犼（狋），

根据定义，其互相关函数为

犆犻犼（τ）＝∫
∞

－∞
犳犻（狋）犳犼（狋＋τ）ｄ狋 （１）

这里，狋为时间，τ则为函数犳犻 与犳犼 之间

的时间差值．

２．２　快、慢剪切波判断

　　　表３　Ｐ波速度模型（据范文等，１９８７）

分　　　层 速度／ｋｍ·ｓ－１ 深度／ｋｍ

１ ３．１５ １．２０

２ ５．２８ ４．０１

３ ６．２５ ２８．７０

４ ６．７７ ３１．８２

５ ８．１０ ＞３１．８２

　　由于原始波形数据为加速度记录，根据其频率特性，我们首先进行两次积分把记录还

原为地面位移量．由于入射角较小，大部分剪切波运动是在水平面内，我们只分析水平

分量的运动．假设快波偏振方向与正北Ｎ的夹角为α，慢波相对于快波的时间延迟为τ．

改变α，计算每个α方向上不同时间延迟τ的快慢波之间的互相关函数，求出最大值

犆（τ；α），从而得到最大值按方位的极值分布，极大值犆（τ；α）ｓａｘ所对应的α和τ，即为我

们所求的快波偏振方向犘ａｚ和时间延迟τ．我们假设快剪切波偏振正方向的顺时针９０°方

向为慢剪切波偏振的正方向．由于我们的投影规则，实际地震资料的处理中，当α在

０°—１８０°之间变化时，快慢波的波形位相可能相反，此时则应取极小值犆（τ；α）ｍａｘ（负相

关）所对应的参数．在实际情况下，如果快慢波振幅相差较大，或波形相对复杂，在整个

１８０°范围内计算得到的相关函数的极值可能不止一个．此时须借助偏振图预先确定快慢

波偏振范围，然后再在这个范围内进行计算和分析，这对于正确判断剪切波的快波和慢

波非常有益．图２是计算得到的相关函数的极值方位分布图．这里为了直观起见，把相

关函数进行了归一化处理．通过极值分布图能精确地测定犘ａｚ和τ值．图２中，每幅图的

右上角给出了台站记录号，如ＴＳ０１８３０９９表示该记录为台站ＴＳ０１记录到的１９８３年第
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９９个地震事件，其它类同．这里给出的４个例子中，ＴＳ０１８３０９９和ＴＳ１５８４１３９取相关极

大值，表示这两个记录的快、慢剪切波是同相位的；ＴＳ０２８４０２９和ＴＳ１５８３１０８取相关极

图２　相关函数极值的方位分布．上面的曲

线是最大值，下面的曲线是最小值．图中给

出了对应的事件记录编号，ＴＳ０１８３０９９表示

该记录为台站ＴＳ０１记录的１９８３年第９９个

地震 事 件，即 记 录 ８３０９９；ＴＳ０２８４０２９、

ＴＳ１５８４１３９和ＴＳ１５８３１０８具有相同的含义

小值，表示这两个记录的快、慢剪切波是反

相位的．在实际数据处理中，我们对位移量

与速度量的波形数据分别进行了计算和比

较，取其平均值作为最后的结果．

２．３　时间延迟校正

如果已知快波偏振方向犘ａｚ和时间延迟

τ，那么，把慢波波列提前一个时间量τ，使

初动时刻与快波一致，以达到消除时间延迟

的影响，此即为时间延迟校正．根据计算结

果，首先，我们把水平分量地震图顺时针旋

转至犘ａｚ方向，此方向为快波偏振方向（Ｆ），

其正交方向则可认为是慢波方向（Ｓ）．图３

中的４组图分别对应图２中的４个记录，其

中每组图的左图为旋转后的水平分量位移地

震图及其质点运动轨迹图（偏振图），Ｆ为快

波，Ｓ则为慢波，在地震图中明显看出慢波

与快波之间存在时间差．而质点运动明显偏

离线性，呈椭圆偏振特征．右图为进行时间

延迟校正后的情况，质点运动呈明显的线性

偏振，这说明我们的时间延迟校正是合理

的．

３唐山地区剪切波分裂时间延迟特征

对所有记有有效的地震记录的１６个台站进行相关函数的极值分析，得到了剪切波

分裂的计算结果．由图４可以看出，这些台站记录的地震事件的方位分布比较分散，从

而有利于克服地震记录的方位过于一致带来的不利影响．每幅图的右上角给出了台站名

和事件记录的个数，如第一幅图中的ＴＳ０１１４表示这一幅图为台站ＴＳ０１共记录到１４

个有效的地震事件记录，其它台站类同．对应于图４，图５给出１６个台站的慢剪切波相

对于快剪切波的时间延迟的分布．这里，时间延迟τ已被归一化为每单位公里的时间延

迟量，单位是ｓ／ｋｍ，以便于进行统一的分析比较．

根据统计结果（图５），每个台站观测到的剪切波分裂时间延迟τ较为离散，其变化

没有一定的规律．即使对于发震时间间隔很短方位又很一致的记录，时间延迟τ值的不

同也是很明显的，例如台站ＴＳ０１记录到的事件８４１３８，８４１３９和８４１４２的τ值分别为

０．００６６ｓ／ｋｍ、０．００３２ｓ／ｋｍ和０．００８４ｓ／ｋｍ，台站ＴＳ０２记录到的事件８４１３８，８４１３９

和８４１４２的τ值分别为０．００９０ｓ／ｋｍ、０．００２８ｓ／ｋｍ和０．００２６ｓ／ｋｍ，这３个事件相继
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图３　剪切波分裂与时间延迟校正．ＴＳ０１８３０９９、ＴＳ０２８４０２９、Ｔ１５８４１３９和ＴＳ１５８３１０８等

为事件记录编号．每组图中，左图为按快波偏振方向投影的水平分量地震图及其质点

运动图；右图为消除时间延迟后的特征．Ｆ，Ｓ分别表示快、慢剪切波

图４　１６个台站的事件记录方位分布．每个图的右上角给出台站的名称和事件数．如ＴＳ０１１４表示

台站为ＴＳ０１，有效记录有１４条．余类推．图中台站符号用实心圆表示，地震事件用空心圆表示
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图５　慢剪切波时间延迟统计分布．图中给出台站的名称和事件数．共１６个台站

发生在５个多小时内，相对两个台站的方位相差不超过１２°，但τ值约相差了３倍．１６个

台站１３１个记录中时间延迟τ的最大值和最小值分别为０．０２５８ｓ／ｋｍ和０．００１１ｓ／ｋｍ，

相差２０多倍．如果考虑到该最大值发生在入射角为５．５°，而地震定位有一定的偏差，那

么另一个τ值为０．０２１１ｓ／ｋｍ的事件记录的入射角是１４．６°则应该相对可靠得多，它们

之间也相差约２０倍．表４为本研究得出的唐山地区剪切波分裂结果，分别给出了每个台

站和全部记录的计算值．由表４，全部记录的τ平均值为０．００７１ｓ／ｋｍ，标准偏差为

０．００４０ｓ／ｋｍ．

表４　唐山地区剪切波分裂结果

台　　站 事　件　数

偏振方向犘ａｚ

（°）

　平均值　　标准偏差

时间延迟τ

１０－３ｓ／ｋｍ

　平均值　　　标准偏差

裂隙密度ε

平均值 标准偏差

ＴＳ０１ １４ ４７ ３７ ６．８ ３．２ ０．０２１ ０．００９

ＴＳ０２ １４ １０４ ２５ ９．５ ５．９ ０．０２８ ０．０１７

ＴＳ０３ １２ ９７ ２３ ６．６ ２．６ ０．０２０ ０．００８

ＴＳ０４ ５ １０２ ８ ９．３ ３．３ ０．０２８ ０．００９

ＴＳ０５ ７ ９６ １７ １０．３ ５．３ ０．０３０ ０．０１４

ＴＳ０６ ５ １０４ １６ ９．８ ８．３ ０．０２８ ０．０２２

ＴＳ０７ ８ １１１ １０ ５．７ ３．８ ０．０１７ ０．０１１

ＴＳ０８ ４ ５１ １０ ６．８ ４．７ ０．０２０ ０．０１３

ＴＳ０９ ２ ９５ １０ ５．９ ０．５ ０．０１８ ０．００１

ＴＳ１２ １１ ９０ １２ ５．４ １．９ ０．０１７ ０．００６

ＴＳ１５ １３ １６３ ２０ ６．５ １．６ ０．０２０ ０．００５

ＴＳ１６ ５ ９５ ４１ ５．９ ２．２ ０．０１８ ０．００６

ＴＳ１７ ５ １２８ １３ ７．４ ２．８ ０．０２２ ０．００８

ＴＳ１８ １１ ９９ ２６ ５．０ ２．８ ０．０１５ ０．００８

ＴＳ１９ １１ １０７ ２０ ７．５ ２．２ ０．０２３ ０．００６

ＴＳ２１ ４ ７４ １３ ６．４ ０．５ ０．０１９ ０．００１

　　全部事件记录平均值：犘ａｚ＝１００±３７°　　τ＝７．１±４．０×１０－３ｓ／ｋｍ　　ε＝０．０２２±０．０１３
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　　此外，由于台网分布上的局限，有些地震事件定位精度不高，没有给出震源深度（如

台站ＴＳ１２记录到的一些事件），我们统一用８ｋｍ作为它们的震源深度，用以计算入射

角、离源角和τ．由于唐山地区的地震基本上是浅源地震，震源深度多数小于２０ｋｍ，集

中在５—１５ｋｍ之间，我们的这种处理也是合理的，其结果可以参加对台站的综合讨论．

４唐山地区快剪切波偏振特征

经过相关函数计算，我们得到唐山地区快剪切波偏振特征的分布．根据表３的水平

分层模型，我们绘出快剪切波偏振方向犘ａｚ的下半球等面积投影和快剪切波偏振方向等

面积投影玫瑰图（图６）．图６给出１６个台站的结果，其中对于每个台站，上图为下半球

等面积投影，下图为等面积投影玫瑰图，每个台站名的后面标出了事件个数．从图６中

图６　快剪切波偏振方向下半球等面积投影（上图）和等面积投影

玫瑰图（下图）．图中符号表示同图５

可以看出，尽管唐山地区强地面运动台网分布在方圆不到１００ｋｍ的范围内，但各台站

得到的快剪切波偏振的结果却并不完全一样，其优势方向主要分布在北西西向和近东西

向（ＴＳ０２—ＴＳ０７、ＴＳ０９、ＴＳ１２、ＴＳ１７—ＴＳ１９、ＴＳ２１）．此外，还有少量台站的快剪切波

偏振显示出北东向（ＴＳ０１、ＴＳ０８）和几乎接近南北向（ＴＳ１５）的特征，个别台站则更加复

杂（ＴＳ１６）．甚至对于ＴＳ０１、ＴＳ０３和ＴＳ１８这样有明显的快剪切波优势偏振方向的台

站，也可看出，它们除了具有第一优势方向犘ａｚ１以外，似乎还有第二优势方向犘ａｚ２，犘ａｚ２

与犘ａｚ１之间有较大的角度．这些现象可能是与当地的地质构造和应力状态密切相关的．

５唐山地区裂隙各向异性的讨论

５．１　唐山地区剪切波分裂

唐山地区剪切波分裂的时间延迟比较离散（见图５）和快剪切波偏振因台站而异的特
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征（见图６）表明，唐山地区的地壳裂隙各向异性非常复杂，这是与当地的小区域“井”字

断裂构造和区域应力场的作用分不开的，并受到华北大背景应力场的控制．我们把所有

的１３１条记录的剪切波分裂时间延迟分布作个统计（图７ａ）．从图中发现，虽然单个台站

的时间延迟分布较为离散，但综合效应却给出了良好的分布结果，τ值主要在０．００５—

０．００９ｓ／ｋｍ之间．直立平行裂隙的定向排列是地壳内剪切波分裂的机制，快剪切波偏振

方向与ＥＤＡ裂隙的排列方向一致，并与原地主压应力场方向一致（Ｃｒａｍｐｉｎ，１９８４）．把

快剪切波偏振方向综合在一起进行下半球等面积投影（图７ｂ），并绘出等面积投影玫瑰图

（图７ｃ），结果显示出北西西近东西向的快剪切波偏振优势方向．计算得到犘ａｚ为１００°，标

图７　唐山地区剪切波分裂特征．共有１３１条记录

（ａ）慢剪切波时间延迟统计分布，（ｂ）快剪切波偏振下半

球等面积投影，（ｃ）快剪切波偏振等面积投影玫瑰图

准偏差３７°（表４）．这一结果与唐

山地区的主压应力场方向一致

（张诚等，１９９０），反映出区域主

应力场的作用．曾秋生等（１９８９）

综合研究了本世纪以来的中国大

陆地壳应力状态及其特征，得到

华北地区的主压应力方向在总体

上是近东西向的结论，从而可

见，本文的结果与之符合得很

好，说明了利用快剪切波偏振方

向可以作为测量原地主压应力场

的一种手段．

虽然大部分台站的快剪切波

偏振方向犘ａｚ较为一致，但少数

台站的复杂犘ａｚ分布暗示了造成

剪切波分裂现象的局部地质构造

的影响．台站ＴＳ１２的近东西向

裂隙定向排列与姚陈等（１９９２）北

东４０°的结果有所不同，这表明

台站ＴＳ１２下的应力状态不仅仅是只受到其北面的北东向断裂的控制，而是可能同时受

到包括其西面的东西向断裂在内的两条断裂的共同影响；台站ＴＳ０１、ＴＳ２１与ＴＳ１５—

ＴＳ１９处在一个特殊的区域（图１），由于这些台站的快剪切波偏振各不相同，揭示出这一

局部区域应力状态的复杂性，这个结果可能也是受西面的唐山断裂和东面的东西向断裂

的双重调控所造成的．当然，关于这个现象的解释，还须进一步的深入研究．

５．２　裂隙密度

根据Ｈｕｄｓｏｎ（１９８１）关于稀疏、充水平行直立排列裂隙的岩石波速异常公式，我们

可以粗略地估计岩石裂隙密度．对于泊松介质

ε＝
７

１６
１－

１
（１＋βτ）〔 〕２ （２）

　　这里，我们假设裂隙充满传播路径，入射波与裂隙方向平行．式中，ε为裂隙密度，
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β为不含裂隙介质的剪切波速度，τ为时间延迟．由式（２）得出了每个台站的裂隙密度．

唐山地区的平均裂隙密度及其标准偏差约为０．０２２±０．０１３（表４）．裂隙密度与时间延迟

是直接相关的，是反映介质物理性质的基本参数，将随着应力场的变化而变化．

５．３　剪切波分裂与介质模型

在这项研究中，我们假设了贯穿剪切波传播的整个路径是单一各向异性结构，从而

得出的结论也是这一单一结构的综合结果．目前，进行剪切波分裂的观测研究，其分辨

能力只能得出等效于单层各向异性的综合结果．然而，实际地壳内可能存在着双层甚至

多层各向异性结构，并非能用单一的裂隙各向异性就可完全替代．我们的结果证实了，

至少在唐山地区的上地壳存在ＤＥＡ裂隙排列造成的各向异性．剪切波分裂的观测研究

是与介质的结构模型分不开的．目前，各国学者在剪切波分裂研究这个领域里的关注点

之一就是多层各向异性结构的剪切波分裂．通过对剪切波多级分裂的初步研究（高原等，

１９９３），我们发现，剪切波分裂现象在单层各向异性结构和多层各向异性结构中的表征

是不同的．关于剪切波多次分裂和多层地壳裂隙各向异性结构的研究正是下一步要做的

工作．

５．４　剪切波分裂与地震预报

剪切波分裂的两个最重要的参数是慢剪切波的时间延迟τ和快剪切波偏振方向犘ａｚ．

τ与犘ａｚ的复杂性实际反应了当地地质结构和断裂构造的复杂，这些地质环境与区域应力

场互为影响，造成了唐山地区地壳裂隙各向异性小范围的地区特征．天然地震的剪切波

分裂的物理参数随时间的变化，显示出应力场与地壳裂隙结构随着时间的变化．这个特

征对于地震预报具有重要意义（ＣｒａｍｐｉｎａｎｄＡｔｋｉｎｓｏｎ，１９８４）．我们曾对剪切波分裂在

地震预报中的应用作过初步的探讨（高原、冯德益，１９９３ａ），并对１９８９年１０月１９日山

西大同阳高 犕Ｓ５．８地震前后近震剪切波分裂的研究进行了探索（高原、冯德益，

１９９３ｂ）．台站ＴＳ１２记录的卢龙犕Ｌ５．７地震及其余震序列的快剪切波偏振方向犘ａｚ除主

震为１１１°，其它事件的犘ａｚ则在９０°附近变化，显示出快剪切波偏振方向约２０°的不同．但

它表达了怎样的物理含义，还须深入研究才能回答．唐山地区地壳裂隙结构复杂的物理

图象将会给通过剪切波分裂方法作出这一地区的地震预报带来一定的难度．解决这个困

难的办法之一，就是需要详细了解当地地壳结构及其与应力场变化的关系．目前，虽然

将剪切波分裂的观测直接应用于地震预报还有很多的工作要做，但是，剪切波分裂现象

坚实的物理基础，将会给这项工作带来希望．

感谢国家地震局工程力学研究所一室提供了本研究的数据资料．

参　考　文　献

高原、郑斯华、冯德益，１９９３．剪切波的多级分裂 概念的提出与初步分析．东北地震研究，９，４，１—１０．

高原、冯德益，１９９３ａ．Ｓ波分裂在地震预报中应用的讨论．地震，３：２４—３１．

高原、冯德益，１９９３ｂ．大同地区近震Ｓ波分裂的观测与研究．地震学报，１５，增刊，５２１—５２７．

高原、郑斯华，１９９４．唐山地区剪切波分裂研究（Ⅱ） 相关函数分析法．中国地震，１０，增刊，１１—２１．

国家地震局《一九七六年唐山地震》编写组，１９８２．一九七六年唐山地震，４５９ｐｐ．地震出版社，北京．

２９２ 地　　震　　学　　报　　　　　　　　　 　　　　　１７卷　

http://www.dizhenxb.org.cn



范文、原秦喜、惠乃玲、李松林、石林可、张晓普，１９８７．滦县地区的近场地震观测．华北地震科学，６，２，４０—５０．

孙勇、郑斯华，１９９３．唐山地区剪切波分裂研究．中国地震，９，１，６０—６７．

姚陈、王培德、陈运泰，１９９２．卢龙地区Ｓ波偏振与上地壳裂隙各向异性．地球物理学报，３５，３０５—３１５．

曾秋生、卞兆银、业成之、王进英、王宝杰，１９８９．现今地壳应力状态，马杏垣（主编）．中国岩石圈动力学地图集，ｐ．

２０．地质出版社，北京．

张诚、曹新玲、曲克信、修济刚、姚振兴，１９９０．中国地震震源机制，４６６ｐｐ．学术书刊出版社，北京．

郑斯华、高原，１９９４．中国大陆岩石层的方位各向异性．地震学报，１６，１３１—１４０．

郑治真，１９９０．Ｓ波分裂的研究．地球物理学进展，５，１，８—１３．

Ａｎｄｏ，Ｍ．，Ｉｓｈｉｋａｗａ，Ｙ．ａｎｄＹａｍａｚａｋｉ，Ｆ．，１９８３．Ｓｈｅａｒｗａｖｅｐｏｌａｒｉｚａｔｉｏｎａｎｉｓｏｔｒｏｐｙｉｎｔｈｅｕｐｐｅｒｍａｎｔｌｅｂｅｎｅａｔｈ

Ｈｏｎｓｈｕ，Ｊａｐａｎ．犑．犌犲狅狆犺狔狊．犚犲狊．，８８，５８５０—５８６４．

Ｂｏｗｍａｎ，Ｒ．Ｊ．ａｎｄＡｎｄｏ，Ｍ．，１９８７．ＳｈｅａｒｗａｖｅｓｐｌｉｔｉｎｇｉｎｔｈｅｕｐｐｅｒｍａｎｔｌｅｗｅｄｇｅａｂｏｖｅｔｈｅＴｏｎｇａｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎ

ｚｏｎｅ．犌犲狅狆犺狔狊．犑．犚．犪狊狋狉．犛狅犮．，８８，２５—４１．

Ｂｕｃｈｂｉｎｄｅｒ，Ｇ．Ｇ．Ｒ．，１９８５．ＳｈｅａｒｗａｖｅｓｐｌｉｔｔｉｎｇａｎｄａｎｉｓｏｔｒｏｐｙｉｎｔｈｅＣｈａｒｌｅｖｏｉｘｓｅｉｓｍｉｃｚｏｎｅ，Ｑｕｅｂｅｃ．犌犲狅狆犺狔狊．

犚犲狊．犔犲狋狋．，１２，７，４２５—４２８．

Ｃｒａｍｐｉｎ，Ｓ．，１９７８．Ｓｅｉｓｍｉｃｗａｖｅｐｒｏｐａｇａｔｉｏｎｔｈｒｏｕｇｈａｃｒａｃｋｅｄｓｏｌｉｄｐｏｌａｒｉｚａｔｉｏｎａｓａｐｏｓｓｉｂｌｅｄｉｌａｔａｎｃｙｄｉａｇｎｏｓｔｉｃ．

犌犲狅狆犺狔狊．犑．犚．犪狊狋狉．犛狅犮．，５３，４６７—４９６．

Ｃｒａｍｐｉｎ，Ｓ．，１９８４．Ｅｆｆｅｃｔｉｖｅａｎｉｓｏｔｒｏｐｉｃｅｌａｓｔｉｃｃｏｎｓｔａｎｔｓｆｏｒｗａｖｅｐｒｏｐａｇａｔｉｏｎｔｈｒｏｕｇｈｃａｒｃｋｅｄｓｏｌｉｄｓ．犌犲狅狆犺狔狊．犑．

犚．犪狊狋狉．犛狅犮．，７６，１３５—１４５．

Ｃｒａｍｐｉｎ，Ｓ．，Ｅｖａｎｓ，Ｒ．ａｎｄＡｔｋｉｎｓｏｎ，Ｂ．Ｋ．，１９８４．Ｅａｒｔｈｑｕａｋｅｐｒｅｄｉｃｔｉｏｎ：Ａｎｅｗｐｈｙｓｉｃａｌｂａｓｉｓ．犌犲狅狆犺狔狊．犑．犚．

犪狊狋狉．犛狅犮．，７６，１４７—１５６．

Ｃｒａｍｐｉｎ，Ｓ．ａｎｄＥｖａｎｓ，Ｒ．，１９８５．Ａｎａｌｙｓｉｓｏｆｒｅｃｏｒｄｓｏｆｌｏｃａｌｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓ：ｔｈｅＴｕｒｋｉｓｈＤｉｌａｔａｎｃｙＰｒｏｊｅｃｔｓ（ＴＤＰ１

ａｎｄＴＤＰ２）．犌犲狅狆犺狔狊．犑．犚．犪狊狋狉．犛狅犮．，８３，１—１６．

Ｃｒａｍｐｉｎ，Ｓ．，Ｂｏｏｔｈ，Ｄ．Ｃ．，Ｋｒａｓｎｏｖａ，Ｍ．Ａ．，Ｃｈｅｓｎｏｋｏｖ，Ｅ．Ｍ．，Ｍａｘｉｍｏｖ，Ａ．Ｂ．ａｎｄＴａｒａｓｏｖ，Ｎ．Ｔ．，１９８６．

ＳｈｅａｒｗａｖｅｐｏｌａｒｉｚａｔｉｏｎｓｉｎｔｈｅＰｅｔｅｒｔｈｅＦｉｒｓｔＲａｎｇｅｉｎｄｉｃａｔｉｏｎｃｒａｃｋｉｎｄｕｃｅｄａｎｉｓｏｒｔｏｐｙｉｎａｔｈｒｕｓｔｆａｕｌｔｒｅｇｉｍｅ．

犌犲狅狆犺狔狊．犑．犚．犪狊狋狉．犛狅犮．，８４，４０１—４１２．

Ｄａｌｅｙ，Ｔ．Ｍ．，ＭｃＥｖｉｌｌｙ，Ｔ．Ｖ．ａｎｄＭａｊｅｒ，Ｅ．Ｌ．，１９８８．ＭｕｌｔｉｐｌｙｐｏｌａｒｉｚｅｄｓｈｅａｒｗａｖｅＶＳＰｓｆｒｏｍｔｈｅＣａｊｏｎｐａｓｓ

ｄｒｉｌｌｈｏｌｅ．犌犲狅狆犺狔狊．犚犲狊．犔犲狋狋．，１５，１００１—１００４．

Ｈｕｄｓｏｎ，Ｊ．Ａ．，１９８１．Ｗａｖｅｓｐｅｅｄｓａｎｄａｔｔｅｎｕａｔｉｏｎｏｆｅｌａｓｔｉｃｗａｖｅｓｉｎｍｅｔｅｒｉａｌｃｏｎｔａｉｎｉｎｇｃｒａｃｋｓ．犌犲狅狆犺狔狊．犑．犚．

犪狊狋狉．犛狅犮．，６４，１３３—１５０．

ＩｎｓｔｉｔｕｔｅｏｆＥｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇＭｅｃｈａｎｉｃｓ，ＳｔａｔｅＳｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌＢｕｒｅａｕ，１９８９．犇犻犵犻狋犪犾犖犲犪狉犛狅狌狉犮犲犃犮犮犲犾犲狉狅犵狉犪犿狊犚犲犮狅狉犱犲犱

犫狔狋犺犲犐狀狊狋狉狌犿犲狀狋犪犾犃狉狉犪狔狊犻狀犜犪狀犵狊犺犪狀，犆犺犻狀犪，２７３ｐｐ．ＳｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌＰｒｅｅｓ，Ｂｅｉｊｉｎｇ，Ｃｈｉｎａ．

Ｋａｎｅｓｈｉｍａ，Ｓ．，Ｉｔｏ，Ｈ．ａｎｄＳｕｇｉｈａｒａ，Ｍ．，１９８９．ＳｈｅａｒｗａｖｅｐｏｌａｒｉｚａｔｉｏｎａｎｉｓｏｔｒｏｐｙｏｂｓｅｒｖｅｄｉｎａｒｉｆｔｚｏｎｅｉｎＪａｐａｎ．

犜犲犮狋狅狀狅狆犺狔狊犻犮狊，１５７，２８１—３００．

Ｔｓｖａｎｋｉｎ，Ｉ．Ｄ．ａｎｄＣｈｅｓｎｏｋｏｖ，Ｅ．Ｍ．，１９９０．Ｓｙｎｔｈｅｓｉｓｏｆｂｏｄｙｗａｖｅｓｅｉｓｍｏｇｒａｍｓｆｒｏｍｐｏｉｎｔｓｏｕｒｃｅｓｉｎａｎｉｓｏｔｒｏｐｙ

ｍｅｄｉａ．犑．犌犲狅狆犺狔狊．犚犲狊．，９５，Ｂ７，１１３１７—１１３３２．

Ｓａｖａｇｅ，Ｍ．Ｋ．，Ｓｈｉｈ，Ｘ．Ｒ．，Ｍｅｙｅｒ，Ｒ．Ｐ．ａｎｄＡｓｔｅｒ，Ｒ．Ｃ．，１９８９．Ｓｈｅａｒｗａｖｅａｎｉｓｏｔｒｏｐｙｏｆａｃｔｉｖｅｔｅｃｔｏｎｉｃｒｅ

ｇｉｏｎｓｖｉａａｕｔｏｍａｔｅｄＳｗａｖｅｐｏｌａｒｉｚａｔｉｏｎａｎａｌｙｓｉｓ．犜犲犮狋狅狀狅狆犺狔狊犻犮狊，１６５，２７９—２９２．

Ｓｈｅｄｌｏｃｋ，Ｋ．Ｍ．，Ｂａｒａｎｏｗｓｋｉ，Ｊ．，Ｘｉａｏ，Ｗ．ａｎｄＨｕ，Ｘ．Ｌ．，１９８７．ＴｈｅＴａｎｇｓｈａｎａｆｔｅｒｓｈｏｃｋｓｅｑｕｅｎｃｅ．犑．犌犲狅

狆犺狔狊．犚犲狊．，９２，２７９１—２８０３．

Ｓｈｉｈ，Ｘ．Ｒ．，Ｍｅｙｅｒ，Ｐ．ａｎｄＳｃｈｎｅｉｄｅｒ，Ｊ．Ｆ．，１９８９．Ａｎａｕｔｏｍａｔｅｄａｎａｌｙｔｉｃｍｅｔｈｏｄｔｏｄｅｔｅｒｍｉｎｅｓｈｅａｒｗａｖｅａｎｉｓｏｔ

ｒｏｐｙ．犜犲犮狋狅狀狅狆犺狔狊犻犮狊，１６５，２７１—２７８．

３９２　３期　　　　　　　　　　　　高　原等：唐山地区地壳裂隙各向异性

http://www.dizhenxb.org.cn


