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摘要　分析了１９９７年伽师强震群中１２次犕Ｓ≥５．０地震的Ｐ波和Ｓ波位移谱，用遗传算法和

目测法联合计算了这些地震Ｐ，Ｓ波震源谱的拐角频率，并由此推算出这些地震的震源尺度

和静态应力降（以下简称应力降）．根据观测震源谱拐角频率的方位性变化特征，对相关地震

的破裂方向进行了估算．主要结果如下：① 伽师强震群中６级强震的震源破裂尺度在１０～

１６ｋｍ，５级地震的破裂尺度在６～１０ｋｍ，个别５级地震的破裂尺度超过１０ｋｍ；② 伽师强震

群中，中、强地震的应力降均在０．１ＭＰａ左右，这种显著偏低的应力降特性表明，该强震群

震源区积累的应力释放缓慢，这意味着伽师强震群活动还将持续相当长时间；③应力降大小

与相应地震震级大小存在统计正相关关系．同时还可清楚地看出，正断层型地震的应力降整

体低于走滑型地震的应力降；④伽师强震群中６级强震的震源谱拐角频率有一定的方向性，

震源谱拐角频率方位分布图显示出这组强震的破裂机制较为复杂，无一致的破裂方向．

关键词　　伽师强震群　拐角频率　应力降　破裂方向

引言

尽管对岩石圈板块边缘构造过程的认识近几十年来已取得了巨大进展，但对板内构造

单元还知之甚少．迄今为止，我们对蕴含有现代构造运动信息的板内构造应力场的了解，

仍只能主要依靠有限数目的震源机制解和现场应力测量结果①．由于现场应力测量工作成

本较高且测量局限在地表层很浅的深度，因而板内地震成为我们研究震源深度处板内构造

力学环境的重要来源，为进行板内地震构造研究和板内现代构造运动特征的研究提供了最

基础的资料（许忠淮等，１９８９），因此，地震震源特性的研究是现代地震学中极为重要的组

成部分．

与震源特征有关的很多物理量都可在频率谱中求得．尽管这些物理量的具体测定结果

或多或少地都与所考虑的震源模式有关，但根据实际地震记录的频谱所测量的这些物理量

在地震学研究中仍有极为广泛的应用．事实上，这项７０年代震源物理研究的热门领域目前

已在相当程度上成为了地震分析中的常规工作．并随着近年数字地震观测台网的迅速普及

　　 地震科学联合基金（９６９１３０７０４０１）和国家重点基础研究《大陆强震发展规划机理与预测》共同资助．

１９９９０６２２收到初稿，１９９９１０１８收到修改稿并决定采用．

　　① 许忠淮．１９９５．岩石应力场．中国科学技术大学研究生院讲义．
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和数字地震仪性能的提高（宽频带、大动态）、以及相关数字地震学理论的发展，给震源谱

研究增添了新的活力和内容，大大推进了震源破裂过程的研究．如近年国际地震界方兴未

艾的用宽频带数字地震波记录在时间域或频率域中反演大震的矩张量，并反演大震断层面

上的滑动量随时间的变化，展现震源体的破裂细节和应力降在破裂面上的精细分布图象等

大大加深了我们对复杂的震源破裂过程和地震本质的认识（Ｃｈｅｎ犲狋犪犾．，１９９６；Ｂｅｒｏｚａ

犲狋犪犾．，１９９３；Ｍｉｋｕｍｏ犲狋犪犾．，１９９８），推动了震源物理过程研究的进展．

地震的震源尺度、破裂方向和应力降是表征震源破裂特征并推断震源区构造环境的重

要参量，对分析地震的过程、估计地震复发周期并预测震源区未来地震趋势具有重要意

义．估算上述震源参数的方法很多，Ｂｒｕｎｅ（１９７０）率先提出的拐角频率估计法迄今仍是估

计震源破裂尺度的最为简单、实用的方法之一，应用较为广泛．Ｓｈｉ等（１９９８）通过测定美国

东北４９次中、小地震Ｓｇ波拐角频率，对这种板内型地震的破裂尺度特性及应力降与地震

大小的关系进行了详细讨论就是众多工作的一例．本文也将通过测定震源谱的拐角频率，

估算有关震源参数，研究伽师震群的破裂特性．

根据Ｂｒｕｎｅ的圆盘断层位错模型，Ｓ波远场位移振幅谱可用下式表示（Ｂｒｕｎｅ，１９７０）：

ΩＳ（ω）＝犚θφ
σβ
μ

狉
犚
犉（ε）

１

ω
２
＋ω

２
０

（１）

式中，ω０ 为拐角圆频率，犚θφ是与方位有关的地震辐射图型因子，犚是震源距，狉是等效圆

形破裂面的半径，μ为震源介质的剪切模量，β为横波速度，σ为有效应力，ε为分数应力

降，犉（ε）为分数应力降函数．

实际上，我们注重分析的是记录的地震波位移振幅谱随频率的变化，则式（１）可简化

为

＜ΩＳ（ω）＞＝
＜ΩＳ（０）＞
ω
２
＋ω

２
０

（２）

＜　＞表示整个震源球全方位上求平均（下同）．

Ｓｉｌｖｅｒ（１９８３）将地震矩展开法应用于位错源，推导出位错源地震体波归一化位移振幅

谱，在低频段可以写为

＜Ω（ω）＞＝１－
ω
２

ω
２
ｃ

（３）

式中，ωｃ为Ｓｉｌｖｅｒ定义的拐角圆频率．

需要指出的是，ωｃ与“传统”意义的拐频ω０［Ｂｒｕｎｅ定义式（２）］是有差别的．由式（２）可

以看出，ω０ 不仅与低频段有关，还依赖震源谱高频段的衰减性质，因而与震源破裂时间脉

冲函数的具体细节有关．震源破裂时间域脉冲函数中的一些实变点对ω０ 的大小起决定性

作用，即ω０ 敏感依赖于震源体的破裂历史，由破裂过程中地震的成核时间、破裂速度突变

相及破裂完全终止等要素决定（Ｋｎｏｐｏｆｆ，Ｍｏｕｔｏｎ，１９７５；Ｍａｄａｒｉａｇａ，１９７７），所以，用ω０

测定震源尺度是不可取的．由于ωｃ由震源谱的低频段拟合确定，而低频震源谱反映的是震

源破裂的整体平均或平滑性质，与震源破裂过程无关，简单依赖震源尺度（Ｓｉｌｖｅｒ，１９８３）．

因而，本研究选用Ｓｉｌｖｅｒ的模型［式（３）］来拟合震源谱的低频部分，估算伽师强震群主要地

震震源谱的拐角频率，进而推算这些地震的震源尺度及应力降．

４１１ 　地　　震 　　学　　报　　　　　　　　　　　　　　　２２卷

http://www.dizhenxb.org.cn



１　拐频估算

１．１　资料

由于资料获取上的困难，犕Ｓ５．０以下的地震数字记录少，只分析了１９９７年１～１２月伽

师强震群中的１２次犕Ｓ５．０以上地震．选用的记录均取自ＧＤＳＮ高质量宽频带数字速度型

记录（采样率均为２０ｓｐｓ）．考虑到震源谱拐频的可能方位效应，选用的记录台尽量包围震

中．表１，２分别列出了分析的记录台及地震参数．由表中可以看出，５级地震的记录台数

很少；相对伽师的１４５°～２７０°方位角无地震台（正好是印度洋方向）．这给结果的可靠性带

来一定影响．

表１　记录台位置及相对伽师强震群的台源距和方位角

台站代码
台站位置

λＥ／（°） φＮ／（°）
台源距／ｋｍ 方位角／（°） 仪器类型　

　　　ＡＡＫ 　　７４．４９ 　　４２．６４ 　４０８ 　　　３３０ ＢＢ

　　　ＡＲＵ ５８．５６ ５６．４３ ２３１９ ３３１ ＢＢ

　　　ＡＢＫＴ ５８．１２ ３７．９３ １６４８ ２７０ ＢＢ

　　　ＢＪＴ １１６．１８ ４０．００ ３３２９ ７６ ＢＢ

　　　ＥＮＨ １０９．４９ ３０．２７ ３１２３ ９９ ＢＢ

　　　ＨＬＡ １１９．７４ ４９．２７ ３５２１ ５８ ＢＢ

　　　ＫＩＶ ４２．６９ ４３．９６ ２８７５ ２９１ ＢＢ

　　　ＫＭＩ １０２．７４ ２５．１２ ２８８９ １１６ ＢＢ

　　　ＬＳＡ ９１．１５ ２９．７０ １６９３ １２６ ＢＢ

　　　ＬＺＨ １０３．８４ ３６．０９ ２３８５ ９１ ＢＢ

　　　ＭＤＪ １２９．５９ ４４．６２ ４３１３ ６５ ＢＢ

　　　ＮＲＩＬ ８８．４４ ６９．５０ ３４１２ ８ ＢＢ

　　　ＳＳＥ １２１．１９ ３１．１０ ４０８４ ８９ ＢＢ

　　　ＷＭＱ ８７．７０ ４３．８２ １０１１ ５８ ＢＢ

　　　ＷＳＨ ７９．２２ ４１．２０ 　２６７ ４４ ＶＢＢ

　　　ＸＡＮ １０８．９２ ３４．０４ ２８９８ ９２ ＶＢＢ

１．２　恢复震源谱

正确测定震源谱的拐频，进而估算震源尺度，一个重要且困难的步骤是将记录的地震

波恢复成地震的震源谱．地震记录狔（狋）是震源函数狊（狋）、传播效应犺（狋）、仪器响应犻（狋）的

褶积，即

狔（狋）＝狊（狋）犺（狋）犻（狋）

在频率域有

犛（ω）＝
犢（ω）

犎（ω）犐（ω）
（４）

式中，犛（ω），犢（ω），犎（ω），犐（ω）分别是狊（狋），狔（狋），犺（狋），犻（狋）的Ｆｏｕｒｉｅｒ变换．犐（ω）可根

据各记录台提供的传递函数构造．对宽频带数字地震仪，在其工作频率段（０．０５～２０Ｈｚ）

速度响应是平坦的，｜犐（ω）｜≈１．

如果只考虑地震波传播过程的非弹性衰减，犎（ω）可写为

犎（ω）＝犉（犚）ｅｘｐ －
犚ω
２（ ）犙狏

（５）
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式中，犚为震源距，犉（犚）为几何扩散因子，狏为地震波传播速度，犙为传播介质的品质因

子．不同构造区的犙值是有差异的，为了弥补我们对地震波穿越区犙值的认识不足，对近

台（ＷＳＨ台和ＡＡＫ台，震中距＜４００ｋｍ），我们采用 Ｗｕ等（１９９７）提出的无犙谱方法消

除传播过程中地震波非弹性衰减的影响；对其它台，由于震中距超过１０００ｋｍ，我们取全

球大陆岩石圈平均犙０＝５００（曾融生，１９８５）代入式（５）中．考虑到犙随频率ω的变化在本

研究频率范围内很小，故将犙近似看为与频率无关的量．图１给出了由不同震中距的记录

得到的同一地震震源谱的拐频．由图可看出，拐频ωｃ随震中距无明显系统变化，说明传播

介质的衰减效应已基本消除．

图１　不同震中距Δ上测量的拐频ωｃ值．不同符号代表不同地震的记录

　　由于我们使用的是速度型数字记录，进行仪器和传播路径校正后，还需要将速度谱转

换成位移谱．具体工作过程中还有带通滤波及消除直流等．需要指出的是，为了消除谱在

局部的振荡效应，使用的ＳｅｉｓＧｒａｍ软件（朱文林等，１９９５）中采用的三角平滑法，以３个样

点长为平滑窗长，对谱进行了平滑处理．这样，由于平滑窗远远小于所要估算的拐频值，

不会因为平滑后影响测量拐频值的精度，又便于用目测法寻找拐频所在的精确范围．

还有一点要说明的是，在对Ｐ（或Ｓ）波作谱分析时，所截取的Ｐ（或Ｓ）波段（波段窗长

一般在９０～１５０ｓ）中不可避免地叠入如ｐＰ、ｓＰ（或ｓＳ）等后至波．此外，还要考虑地震波在

记录台自由面上的反射效应．地震波传播理论指出，在水平层状均匀介质条件下的远场波

的反、透射系数与频率无关（傅承义等，１９８５），因而，如果我们只关注拐频，就无需作自由

面校正．由富里叶变换的线性性质和其时移定理（郑治真，１９７９），可以很容易证明只要是

来自同一震源的同类波的叠加（如Ｐ和ｐＰ），尽管它们的传播路径不一样，若不考虑介质不

均匀性等非线性因素等的影响，其合成波谱只是单一波谱函数乘一常数因子，波谱函数的

性质不会发生变化，即不影响拐频．Ｊｕｎ和Ｋｕｌｈａｎｅｋ（１９９１）通过一系列经验试验，详细分

析了后至波ｓＰ的叠加对Ｐ波波谱拐频的影响，指出这种影响可以忽略．

１．３　拐频估算

目测法是在计算得到的地震波位移谱图上直接测量其拐角频率的一种简便方法．但由

于地震波（Ｐ或Ｓ波）的位移谱在低频段（＜ωｃ）并非严格的水平线，存在一系列局部波动，
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ω＞ωｃ段也非严格按ω
－γ（如：ω

－２）衰减，ωｃ 附近存在由水平到ω
－γ衰减变化的过渡区（图

２），因而目测法估算的拐频值精度不可能高．为了提高测量震源谱的拐角频率精度，我们

取位移谱的低频近似模型式（３），用遗传算法（石耀霖，１９９２）在目测法结果的附近搜索最

佳解（三分量多台平均结果见表２）．

２　伽师震群主要地震震源的破裂特性

图２给出了部分台记录的伽师震群强震的Ｐ波、Ｓ波位移振幅谱，所给振幅谱图未作

挑选，具有代表性．由图可看出，消除了仪器响应和传播中非弹性衰减的Ｐ波、Ｓ波位移振

幅谱有一明显高、低频谱分界的拐点．

图２　部分台记录的伽师强震群地震的位移振幅谱

（ａ）１９９７年１月２９日犕Ｓ５．２地震；（ｂ）１９９７年２月１１日犕Ｓ５．０地震；（ｃ）１９９７年３月１日犕Ｓ６．０地震

２．１　震源尺度估算

根据Ｓｉｌｖｅｒ（１９８３）导出的Ｐ波、Ｓ波位移振幅谱全方位上的平均拐角频率珔ωｃ（Ｐ），珔ωｃ（Ｓ）
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与震源破裂尺度的关系式，在用圆盘位错面的近似下，相应有

珔ωｃ（Ｐ）＝
２．８２８

２狉２／３α
２
＋２狉

２／９犞２槡 狉

（６）

珔ωｃ（Ｓ）＝
２．８２８

２狉２／３β
２
＋２狉

２／９犞２槡 狉

（７）

式中，α，β分别为震源附近介质的Ｐ波、Ｓ波的传播速度，犞狉为断层面上破裂的传播速度，

狉为震源的等效圆形破裂面的半径．实际上，我们对犞狉 了解不多．这里，我们假定犞狉＝

０．９β（Ｓｉｌｖｅｒ，１９８３）．α和β值参照Ｇｈｏｓｅ和Ｈａｍｂｕｒｇｅｒ（１９９８）所作的天山地区三维地壳速

度结构反演结果，分别取６．４ｋｍ／ｓ和３．６５ｋｍ／ｓ．表２中给出的震源尺度是根据式（６）、

（７），分别由Ｐ波位移振幅谱和Ｓ波位移振幅谱估算的震源尺度的算术平均值（详见表注）．

２．２　静态应力降估算

表２列出了我们研究的伽师地震的一些参数及由拐频估算的震源尺度和应力降．

表２　地震参数及由拐频估算的震源尺度和应力降（Ｓｉｌｖｅｒ模型）

发震时间（ＵＴＣ）

年月日 时：分：秒 φＮ／（°） λＥ／（°） 犕Ｓ
犕０

／１０１７Ｎ·ｍ

犳ｃ（Ｐ）

／Ｈｚ

犳ｃ（Ｓ）

／Ｈｚ

狉

／ｋｍ

Δσ

／１０－１ ＭＰａ

记录

台数

１９９７０１２１ ０１：４７：１３ ３９．５０ ７７．０８ ６．０ ７．７４ ０．２０２ 　 １１．６ ２．１７ １１

１９９７０１２９ ０８：２０：１３ ３９．５７ ７７．０７ ５．２ １．００ ０．３１６ ０．２０５ ７．８４ ０．９１ ２

１９９７０２１１ ２０：２０：５８ ３９．４５ ７７．０８ ５．０ ０．９１ ０．２１８ 　 １０．８ ０．３２ ３

１９９７０３０１ ０６：０４：１４ ３９．７２ ７６．９７ ６．０ ３．３５ ０．２３６ ０．１００ １３．４ ０．６０ ３

１９９７０４０５ ２３：４６：１７ ３９．５５ ７７．０３ ６．４ ７．７３ ０．２０９ ０．１２３ １２．５ １．７３ ９

１９９７０４０６ ０４：３６：３２ ３９．５０ ７７．１０ ６．２ １０．５ ０．１７０ ０．０９０ １６．３ １．０６ １０

１９９７０４１１ ０５：３３：４３ ３９．６５ ７７．０５ ６．４ ２０．６ ０．１１９ ０．０８５ １９．８ １．１６ １１

１９９７０４１２ ２１：０９：０８ ３９．５２ ７７．０５ ５．５ １．０６ ０．２８３ ０．０７１ １６．１ ０．１１ ２

１９９７０４１５ １８：１９：０９ ３９．６８ ７７．０２ ６．２ ６．５６ ０．１２３ ０．０９４ １８．５ ０．４５ １２

１９９７０５１７ ０３：５８：２２ ３９．６５ ７７．０２ ５．４ ０．８０ ０．３７５ ０．２３５ ６．７３ １．１５ ３

１９９７０６２４ ０９：２４：４５ ３９．５０ ７７．００ ５．０ ０．９６ ０．３１７ ０．１２３ １０．６ ０．３５ ３

１９９７１０１７ １７：３５：１１ ３９．５８ ７６．９８ ５．０ ０．８１ ０．３４１ ０．１３３ ９．８ ０．３８ ２

１９９６０３１９ １５：００：２６ ３９．９９ ７６．７０ ６．９ ３６．０ ０．２１９ ０．０８８ １５．０ ４．７ １３

　注：① 地震矩犕０取自美国哈佛大学地震矩张量反演结果；② 发震时刻、震级及位置取自周仕勇等（１９９９）精确定位结

果；③拐角频率为三分量位移振幅谱上各分量测得结果的平均值；④ 震源尺度狉及应力降Δσ为Ｐ，Ｓ波谱推算结

果的平均值（表３同），犳ｃ＝珔ωｃ／２π；⑤１９９６年３月１９日地震是发生在伽师附近的地震，但其发震构造与伽师震群

有明显差异．

　　 对标准的圆盘形破裂面，其静态应力降Δσ可由地震矩犕０ 和圆形破裂面的半径狉求

得（ＫｅｉｌｉｓＢｏｒｏｋ，１９５９）

Δσ＝
７犕０
１６狉３

（８）

　　根据测得的拐频珔ωｃ，由式（６）或（７）求得震源等效圆形破裂面的半径狉，由式（８）可计算

应力降Δσ．所用地震矩犕０ 全部取自美国哈佛大学的地震矩张量反演结果．狉及Δσ的计算

结果详见表２．

２．３　计算结果的误差估算

由于台网的限制，所选用的台不能完全包围震中，因而表２给出的平均拐频值不是真

正的震源球全方位上的平均拐角频率．此外，拐频值估算中也存在一定的误差．这些因素
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将影响依据拐频所测定的震源尺度及应力降的精度．准确估算上述因素所带来的平均拐角

频率测量值与真实值之间的差异是困难的，这里我们只能根据不同记录台所测量的拐频离

散程度来大体估算依据拐频所测定的震源尺度及应力降的误差的上限．由图２，３可以看

出，不同地震台记录的同一地震的位移振幅谱拐角频率的两个极端值之间的差异多在３倍

以内，最大不超过４倍．与表２列出的平均拐角频率比较，相差不超过２倍．则由式（６）、

（７）和（８）可知，由此产生的震源破裂尺度和应力降估计值的不确定性因子分别在２和８以

内．参照Ｊｕｎ和Ｋｕｌｈａｎｅｋ（１９９１）指出的这种应力降估算值的不确定性因子在２～５，考虑到

本研究中所使用的宽频带数字地震资料质量较Ｊｕｎ的高，测量拐频的方法较Ｊｕｎ的精确，

不确定性因子应更低．因此，本研究将拐频误差所导致的应力降估算值的不确定性因子设

为８，应是这种不确定性因子的上限估计值．

如前所述，我们对震源的破裂速度犞狉的了解是不够的．本研究虽依照Ｓｉｌｖｅｒ（１９８３）的

研究，在式（６）、（７）中取犞狉＝０．９β计算震源尺度，而实际上，震源破裂速度的变化范围是

较大的，因区域、地震的不同有所不同．然而，观测结果表明，地震断层面的平均破裂扩展

速度多在２～３ｋｍ／ｓ之间（Ａｋｉ，１９６８；陈培善，１９８１）．这里取犞狉＝２ｋｍ／ｓ（亦即约０．６β），

分析所取震源破裂速度不准确所带来的震源尺度估算和应力降估算的误差．由式（６）、（７）

易导出，当犞狉由０．９β变为０．６β时所估算的震源尺度的变化．

由式（６）、（７），震源破裂速度分别取犞狉
１
，犞狉

２
时所估算的震源尺度狉１，狉２ 的变化率为

狉１
狉２
＝

２／３α
２
＋２／９犞

２
狉槡 ２

２／３α
２
＋２／９犞

２
狉槡 １

　　　（对Ｐ波） （９）

狉１
狉２
＝

２／３β
２
＋２／９犞

２
狉槡 ２

２／３β
２
＋２／９犞

２
狉槡 １

　　　（对Ｓ波） （１０）

　　将α，犞狉
１
，犞狉

２
分别取１．７３β，０．９β和０．６β代入，可得到选用不同破裂速度所引起的震

源尺度估算的不确定性因子仅为１．３０（对Ｐ波）或１．１７（对Ｓ波）．可见，这种不确定性在本

问题中是可以忽略的．

需要指出的是，在能同时精确测量Ｐ波和Ｓ波拐角频率的情形下，根据其比值由式

（６）和（７）在理论上是可以估算震源的破裂速度犞狉 的．但如前所述，由于拐频测量值的误

差太大，依据这一方法所估算的震源破裂速度犞狉是很不准确的．

２．４　破裂方向估算

震源谱的拐频具有方位性．破裂传播方向前方台站记录的来自破裂面不同点辐射的地

震波到达的时间差被压缩，拐频变大；背离方向时间差拉长，拐频变小（Ｍｏｌｎａｒ犲狋犪犾．，

１９７３；Ｓｉｌｖｅｒ，１９８３）．因此，利用震源谱拐频的方位特性，估算震源破裂面的破裂方向是可

能的．由于５级地震的记录台数太少，这里只分析６级地震的破裂方向，且由于部分６级

地震的Ｓ波与其后续地震的波重叠，故本研究只分析Ｐ波位移谱的拐频的方位性特征．

图３集中给出了５次６级强震的Ｐ波位移谱的拐频的方位性特征．可以看到，发生在

１９９７年１月２１日和１９９７年４月５日的两次６级走滑型地震，其东北方位台记录的震源谱

的拐角频率高于其它方位，据此推断这两次地震的破裂可能是由西南向东北破裂．发生在

１９９７年４月１５日的６级走滑型地震，其东南方向台记录的震源谱拐角频率高于其它方位，

９１１　２期　　　　　　　　周仕勇等：由震源谱推断１９９７年新疆伽师强震群破裂特性
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推断这次地震是从北西向南东方向破裂的；而发生在１９９７年４月６日和１９９７年４月１１日

的两次６级地震属倾滑破裂机制，其东部方位台记录的拐频高于西部，这意味着这两次地

震是自上而下向偏东方向破裂的．遗憾的是，地震的南东方向没有记录，不能进一步证实

结果的可靠性．需要指出的是，图３显示的５次伽师强震的震源谱拐角频率方位分布图象

无一致性，这当然难以排除拐频测量误差、台基效应等不确定干扰因素的影响，但这种相

当不一致的分布图象在一定程度上说明了伽师强震群破裂机制的复杂性．

图３　Ｐ波位移振幅谱拐角频率的方位分布
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　　马淑田等（１９９７）对伽师震群北北西方向仅７０ｋｍ，但发生在与伽师震群截然不同的另

一构造上（托特拱拜孜断裂，东西向构造）的１９９６年３月１９日阿图什犕Ｓ６．９地震（位置参

见图６）进行了研究．该地震的震源机制与以走滑为主的伽师强震群不同，是逆断层机制．

分析Ｐ波初动周期在震源球上的分布发现，震源球东半部分的周期小于西半部分的周期，

结合震源机制解判断此次地震的破裂可能是从下向上偏东的方向扩展的．图３中我们同时

给出了此次地震拐角频率的方位分布（图３上排，中），发现该地震的拐角频率东部高于西

部，这也说明了破裂是向东扩展的，与马淑田等（１９９７）的结果一致．这种一致性结果说明，

尽管拐频的测量精度较低，震源谱拐频的方位性变化仍可在一定程度上反映出地震破裂面

的大致扩展方向．

３　伽师地震震源总体破裂特征分析

Ｋａｎａｍｏｒｉ和Ａｎｄｅｒｓｏｎ（１９７５）给出的断层尺度与地震矩的经验关系表明，板内强震的

应力降高于板间强震的应力降．伽师震群实属典型的板内震群，然而其应力降在０．１ＭＰａ

左右，显著低于数兆帕的平均水平（Ｈａｎｋｓ，１９７７）．即便考虑到由于震源模型与实际震源

的差异以及拐频测量中的误差等因素给估算的应力降带来很大的不确定性，伽师震群的应

力降无疑仍是偏低的．低应力降意味着伽师震源区长时间积累起来的应变释放缓慢，这就

可以解释伽师强震群为什么能持续这么长时间．

为了进一步确认伽师震群应力降偏低的事实，我们还分别使用Ｂｒｕｎｅ模型（Ｂｒｕｎｅ，

１９７０）、Ｍａｄａｒｉａｇａ模型（Ｍａｄａｒｉａｇａ，１９７７）及陈培善（１９８１）估算地震环境应力τ０ 的震源破

裂模型，对伽师地震的应力降及环境应力进行了估算．不同震源模型的计算结果均表明伽

师震群的地震应力降及环境应力偏低（表３）．为了对比，表２，３还同时给出了我们用相同

原则和方法计算的１９９６年３月１９日新疆阿图什６．９级地震的应力降．对该地震的震源谱

分析表明，该地震的应力降明显高于伽师强震群，与正常地震的应力降数值相当．

表３　根据Ｂｒｕｎｅ模型、Ｍａｄａｒｉａｇａ模型估算的震源尺度和

应力降以及陈培善模型的环境应力

发震日期

年月日

犕０

／１０１７Ｎ·ｍ

犳（Ｐ）

／Ｈｚ

犳（Ｓ）

／Ｈｚ

狉Ｂ

／ｋｍ

ΔσＢ

／１０－１ ＭＰａ

狉Ｍ

／ｋｍ

ΔσＭ

／１０－１ＭＰａ

环境应力

τ０／ＭＰａ

１９９７０１２１ ７．７４ ０．２０２ 　 １４．７ １．０６ ８．３０ ５．９１ ０．３

１９９７０１２９ １．００ ０．３１６ ０．２０５ ７．０９ １．２３ ４．００ ６．８６ ２．２

１９９７０２１１ ０．９１ ０．２１８ 　 １０．９ ０．３１ ６．１７ １．７０ １．６

１９９７０３０１ ３．３５ ０．２３６ ０．１００ １１．８ ０．８８ ６．６８ ４．９２ ０．９

１９９７０４０５ ７．７３ ０．２０９ ０．１２３ １１．２ ２．３９ ６．３３ １３．３ ６．７

１９９７０４０６ １０．５ ０．１７０ ０．０９０ １４．６ １．４９ ８．２１ ８．３０ ５．０

１９９７０４１１ ２０．６ ０．１１９ ０．０８５ １８．０ １．５４ １０．２ ８．６０ ７．５

１９９７０４１２ １．０６ ０．２８３ ０．０７１ １３．８ ０．１８ ７．７７ ０．９９ ０．９

１９９７０４１５ ６．５６ ０．１２３ ０．０９４ １６．９ ０．５９ ９．５４ ３．３０ １２．６

１９９７０５１７ ０．８０ ０．３７５ ０．２３５ ６．０７ １．５７ ３．４２ ８．７６ １．３

１９９７０６２４ ０．９６ ０．３１７ ０．１２３ ９．２９ ０．５３ ５．２４ ２．９３ ０．８

１９９７１０１７ ０．８１ ０．３４１ ０．１３３ ８．６１ ０．５６ ４．８５ ３．１２ ０．４

１９９６０３１９ ３６．０ ０．２１９ ０．０８８ １３．２ ６．９ ７．４２ ３８．５ ８．９

　注：① 地震时间和地点参数见表２；② 拐角频率和震源尺度均为平均值，详见表２注；③狉Ｂ，ΔσＢ和狉Ｍ，ΔσＭ 分别是

由Ｂｒｕｎｅ模型和 Ｍａｄａｒｉａｇａ模型计算的震源破裂尺度和应力降；④τ０的结果由陈培善教授提供，计算方法及原理

见陈培善等（１９９４）以及白彤霞和陈培善（１９９４）文献．
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　图４　伽师犕Ｓ５．０以上地震的应力降与

　相应地震矩统计正相关关系

　　地震应力降的变化范围是很大的，低的在

１０３Ｐａ左右，高的达数十兆帕，地震的应力降

主要因震源所在构造区域的不同而出现很大

差异（Ｈａｎｋｓ，１９７７）．在有些地区，地震的应

力降几乎是恒定的，与地震的大小无关，应力

降与相应地震矩无明显的相关关系（Ａｂｅｒ

ｃｒｏｍｂｉｅ，Ｌｅａｒｙ，１９９３）；而有些地区，可能存

在一特征破裂尺度，因而，临界震级以下地震

的应力降随地震矩的减小而减小（Ｈａｓｅｇａｗａ，

１９８３；Ｈａａｒ犲狋犪犾．，１９８４；Ｓｃｈｏｌｚ，１９９０；Ｓｈｉ犲狋

犪犾．，１９９８）．图４显示了伽师强震群的中、强

地震的应力降与地震矩具有统计正相关关系

（如果将地震分为正断层和走滑断层两组分别统计，这种正相关关系则更为显著，参见图

６）．对比伽师强震群不同时间地震的应力降与犕狋图可以看出，震群发生过程中，地震活

跃时段的应力降显示偏高的迹象（图５）．当然，这也可能是因为地震活跃段震级较大的缘故．

图５　地震活跃时段应力降的偏高迹象

（ａ）不同时间的应力降（图中圆圈旁标的是相应地震发生的日期：日／月）；（ｂ）１９９７年伽师强震群犕狋图

图６　伽师犕Ｓ５．０以上地震的　

应力降及相应震源机制的空间分布　

　　陈培善教授用断裂力学理论研究地震

的破裂过程，提出了用地震的体波和面波

震级直接估计地震环境应力的简便方法（陈

培善，１９８１；白彤霞，陈培善，１９９４）．对

１９９２～１９９３年发生在新疆的４次４～６级地

震的环境应力的计算表明，这几次地震的

环境应力在１０ＭＰａ以上．其中１９９２年５

月２１日发生的犿ｂ６．２地震的环境应力达

４７．３ＭＰａ（白彤霞，陈培善，１９９４），大大高

于相同研究者用相同方法给出的伽师震群

地震的环境应力值（表３），而环境应力τ０∝

Δσ
１／２（陈培善等，１９９８）．完全独立的两项研

究所得出的相当一致的结果，进一步论证

了伽师震群地震低应力降的事实．

２２１ 　地　　震 　　学　　报　　　　　　　　　　　　　　　２２卷
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　　为了清楚展示伽师地震的应力降空间分布及伽师地震的应力降与相应震源机制的关

系，我们在震源机制空间分布图上用黑点的大小标出了相应地震的应力降．由图可以看

到，正断层型地震的应力降小于走滑型地震的应力降；雁形断裂的南支其应力降分布显得

更不均匀，而南支地震活动的频度及强度大大高于北支．注意图中有两个黑点无相应的震

源机制标出（哈佛大学未给出相应解），它们分别是１９９７年５月１７日的犕Ｓ５．４地震（上）和

１９９７年２月１１日的犕Ｓ５．０地震（下）．

４　结论

本研究分析了１９９７年伽师强震群中１２次犕Ｓ≥５．０地震的Ｐ波、Ｓ波位移谱，用遗传

算法和目测法联合计算了这些地震Ｐ，Ｓ波震源谱的拐角频率，并由此推算了这些地震的

震源尺度和静态应力降．根据观测震源谱拐频的方位性变化特征，对相关地震的破裂方向

进行了估算．其主要结果如下：

（１）伽师强震群中６级强震的震源破裂半径尺度在１０～２０ｋｍ，５级地震的破裂尺度

在６～１０ｋｍ，个别５级地震的破裂尺度超过１０ｋｍ；

（２）伽师强震群中，中、强地震的应力降均在０．１ＭＰａ左右，这种显著偏低的应力降

特性表明该强震群震源区积累的应变释放缓慢．这意味着伽师强震群活动还将持续相当长

的时间；

（３）应力降大小与相应地震震级大小存在统计正相关关系；

（４）正断层型地震的应力降整体低于走滑型地震的应力降．应力降空间分布更不均匀

的局域，地震活动的频度和强度也相应更高，显示出不均匀性在地震序列生成中的重要作

用；

（５）伽师强震群中６级强震的震源谱拐角频率有一定的方向性，震源谱拐角频率方位

分布图显示出这组强震的破裂机制较为复杂，无一致的破裂方向．

吴忠良教授提供了 Ｗｉｇｎｅｒ分布法消除地震波传播非弹性衰减影响的程序，并对本研

究提出了建设性意见；陈培善教授对本工作的初步结果进行了仔细审阅，提出了重要的改

进意见，并给出了伽师震群地震的环境应力计算结果供本工作对照分析；张德存、张伯民、

胥颐、赵建政为笔者提供了数字地震资料．在此一并致谢．
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