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摘要　基于国际地震中心（ＩＳＣ）提供的 １９７０年 １月～２０１６年 １２月期间的地震震源机制解，

对鄂霍次克微板块东部俯冲带地区进行了应力张量反演，得到了日本海沟、千岛海沟和勘察加

海沟 ３个俯冲带区域的构造应力场特征。研究结果显示：①海沟地区浅部区域（ｈ＜１００ｋｍ）的水

平主压应力轴与西北太平洋板块的俯冲方位一致，与海沟走向近似垂直，其洋壳一侧以拉张型

应力状态为主，而陆壳一侧则以挤压型应力为主，且在弧后区域均存在拉张的应力状态；

８０～２００ｋｍ深度范围区域表现出双地震带“Ｉ”型构造应力场特征。②日本海沟带由于俯冲角相

对较小（相比于千岛海沟和勘察加海沟），水平方向沿 ＮＷＷ向延伸更远，大洋板块与上覆板块

之间耦合更加强烈，逆冲型地震发生数量最多。③对于深部区域（ｈ＞３００ｋｍ），千岛地区应力场

表现出非均匀性特征，可能是由地幔阻力导致的；而勘察加地区应力场表现出拉张型，可能是因

为俯冲板片的拉伸拖曳作用更强。
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０　引言

板块边界带附近的应力场主要由两部分构成，即一阶应力场和二阶应力场。其中，一阶

应力场是由与板块运动的动力驱动机制直接相关的力产生的，比如洋脊推力、板片拉力、大

陆碰撞力等，其水平尺度往往超过 １０００ｋｍ，构成某一地区的背景应力场。而二阶应力场主
要是由与局部构造直接相关的力产生的，比如局部岩石层的挠曲，局部横向密度差异、横向

岩石强度差异等，其水平尺度为 １００～２００ｋｍ，叠加在大尺度应力场上，反映了局部的地质构
造特征（Ｚｏｂａｃｋ，１９９２；黄玺英等，２００３、２００４；Ｗａｎ，２０１０）。岩石层中的应力主要来源于板块
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的构造运动，板块运动驱动力的大小决定着岩石层应力的强度，而岩石层的应力状态又决定

着构造变形的特征以及板块边界和板块内部的地震活动（谢富仁等，２００３）。在俯冲带地区，
其构造应力场的特征十分复杂，板块水平运动的大洋板块推力、导致板块重力下沉的大洋板

块拉力、海沟附近的断层闭锁和板块俯冲的负浮力等共同制约着俯冲带内的应力场（高祥林

等，１９９４）。俯冲板块内部的应力状态随着区域变化而变化，且同一俯冲板片内的应力状态
在沿着俯冲方向及其垂向上均存在变化（张克亮等，２００８）。不同俯冲带内应力状态随地理
位置、俯冲深度的不同而存在差异，且有些俯冲地区呈现非平行俯冲方向的应力状态（孙振

添等，２０１３）。
地震震源机制是反映地球深部应力状态的主要参数，资料来源最为广泛，因此，基于震

源机制解来研究深部构造应力场成为主流方法之一（许忠淮等，１９８３、１９８９；郑建常等，２０１３；
Ｇｅｐｈａｒｔｅｔａｌ，１９８４；Ｍａｔｓｕｍｏｔｏｅｔａｌ，２０１５；Ｙｏｓｈｉｄａｅｔａｌ，２０１６；Ｘｕｅｔａｌ，２０１６；Ｋｏｎｓｔａｎｔｉｎｏｕ
ｅｔａｌ，２０１７；Ｗｕｅｔａｌ，２０１７；）。随着构造应力反演技术的逐步完善，利用地震资料反演俯冲
带应力场，成为俯冲带动力学研究的热点问题。Ｗａｄａ等（２０１０）通过震源机制解反演得到了
卡斯卡地亚俯冲带的俯冲板片内部的应力场状态。Ｋｕｍａｒ等（２０１６）利用震源机制解研究了
秘鲁中部、南部贝尼奥夫带以及纳兹卡板块俯冲板片的应力状态。Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ研究小组利用
Ｇｅｐｈａｒｔ等（１９８４）提出的 ＦＭＳＩＡ方法反演了北海道贝尼奥夫带（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａｅｔａｌ，２０００）、勘察
加半岛贝尼奥夫带（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２００１）、瓦努阿图（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａｅｔａｌ，２００３）、琉球群岛九州俯冲带
（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２００４）、伊豆小笠原（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２００５）、千岛群岛贝尼奥夫带（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２０１５）等
地区的构造应力场特征。Ｍｅｉｇｈａｎ等（２０１３）采用阻尼张量反演方法，发现波多黎各海沟存在
板片撕裂现象。黄骥超等（２０１６）基于ＧｌｏｂａｌＣＭＴ目录，利用网格搜索法对汤加克马德克俯
冲带区域进行应力张量反演，得到研究区域内精细的应力场图像，证实了地幔流导致应力场

偏转，还发现主俯冲带深部西侧“偏移”板片与主俯冲带是分离的。崔华伟等（２０１９）利用阻
尼应力张量反演方法，得到了帕米尔兴都库什地区构造应力场图像。杨佳佳等（２０１８）基于
ＮＩＥＤＦｎｅｔ矩张量解目录中的震源机制解，采用阻尼应力张量反演方法得到日本海沟俯冲
带 ＭＷ９．０地震震源区应力场图像。李天觉等（２０１９）基于 ＧｌｏｂａｌＣＭＴ提供的地震矩心矩张
量解，对西北太平洋俯冲带日本本州至中国东北段的应力场进行反演，得到了从浅表到深部

俯冲带应力状态的完整分布图像。

已有的俯冲带应力场研究成果（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２００１、２００４、２００５、２０１５；黄骥超等，２０１６；李天
觉等，２０１９）丰富了我们对俯冲过程中俯冲板片的形态及俯冲带内部应力状态的认识。但
是，对于鄂霍次克微板块东部边界的日本地区、千岛地区和勘察加地区的俯冲带应力场特

征，目前仍缺乏更加细致的对比研究。因此，本文对鄂霍次克微板块东部俯冲带区域内的地

震资料进行构造应力场反演，对上述 ３个地区（日本地区、千岛地区和勘察加地区）俯冲带不
同深度区域的应力场图像进行细致描绘，并分析其各自应力场分布的异同点。研究结果有

助于更加清晰地了解板块边界处的地球动力学过程及其二阶应力场分布特征，并可帮助我

们认识板块内部的应力场产生机制和该板块的运动驱动机制。

１　区域构造环境概况

西北太平洋俯冲带地震频发，是全球最活跃的俯冲带之一。太平洋板块、菲律宾海板
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块、欧亚板块以及北美板块等在此相互作用，以俯冲为主兼有走滑运动，从而影响各个相关

板块边缘及板块内部的动力过程、应力场特征和构造运动（臧绍先等，１９９６）。鄂霍次克微板
块自北美板块独立出来，楔形插入欧亚板块和太平洋板块之间，南部与菲律宾海板块相接，

东部边界受到太平洋板块的强烈俯冲作用，地震活动频繁发生（Ｓｅｎｏｅｔａｌ，１９９６；ＤｅＭｅｔｓ

图 １　鄂霍次克微板块及其附近地区震源机制解分布（据 Ｓｅｎｏ等（１９９６））

地形图根据 ＥＴＯＰＯ１高程数据绘制①；白色箭头表示太平洋板块俯冲方向；黑色实线为板块边界

ｅｔａｌ，２０１０）（图 １）。在鄂霍次克微板块东部边界，俯冲带的几何形态特征自北向南有所变
化，勘察加海沟地区的俯冲角度为 ５５°（Ｌｅｖｉｎｅｔａｌ，２００２）。千岛群岛分布在环太平洋西岸
４５°Ｎ至 ５３°Ｎ之间，太平洋板块以每年 ８０～９０ｍｍ的速率向千岛群岛下俯冲了 ６５～８５Ｍａ，是
环太平洋板块俯冲发生较早的地区之一（何建坤等，１９９８）。由于太平洋板块俯冲，在千岛群
岛岛弧西侧发育了拉伸成因的且现已由大洋地壳和过渡性地壳构成的鄂霍次克边缘海（何

建坤等，１９９８）。在鄂霍次克海南部区域，存在因俯冲作用导致弧后扩张形成的千岛海盆，目
前依然处于扩张阶段（任建业等，２０００）。千岛群岛和达贝尼奥夫带（ＷａｄａｔｉＢｅｎｉｏｆｆ）比较规
则，呈 ＮＥ走向，俯冲带倾向３１０°，俯冲倾角由东北端的４７°向西南减缓至３１°，平均俯冲倾角

３８１
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为 ４５°；北海道岛浅源地震呈 ＮＥＥ走向，俯冲带倾向 ３２２°，俯冲倾角 ３６°，北海道岛及其附近
地区受日本海俯冲带向西强烈俯冲影响，浅源地震分布走向变化较大，由千岛群岛的 ＮＥ向
到该区转为近 ＥＷ向（孙文斌等，２００４）；日本海沟地区和达贝尼奥夫带（ＷａｄａｔｉＢｅｎｉｏｆｆ）较
平直，走向近 ＳＮ，俯冲带倾向 ２８３°，平均俯冲倾角 ２９°（孙文斌等，２００４）。

２　方法和数据

２．１　方法
根据地震资料的震源机制解获取某一地区的应力场分布，主要有 ２种方法。一种方法

直接对该地区内的所有地震震源机制解进行统计分析，每个地震震源机制解均给出了其主

压应力轴（Ｐ轴）、中间应力轴（Ｂ轴）和主张应力轴（Ｔ轴）的走向、倾伏角等信息，对 Ｐ轴、Ｔ
轴方位信息进行归纳分类，多个地震震源机制解的平均 Ｐ轴、Ｔ轴方位与震源区实际应力主
轴方位近似（宁杰远等，１９８７；吴忠良等，１９８９；徐纪人等，２００３、２００８）。另一种方法是基于多
个地震震源机制解来反演该区域的应力张量，目前成熟的法向应力反演技术主要基于 ２个
假设：①研究区域地壳范围内应力场是均匀的；②断层的滑动方向与应力张量投影在断层面
上的剪切应力方向一致（Ｗａｌｌａｃｅ，１９５１；Ｂｏｔｔ，１９５９）。估计应力场方向和相对大小是非线性
求解问题，既可以直接求解，也可采用线性化求解（王晓山等，２０１５）。前人提出的应力场反
演的网格搜索法（Ｇｅｐｈａｒｔｅｔａｌ，１９８４；Ｗａｎｅｔａｌ，２０１６）和基于采样优化的蒙特卡洛方法（Ａｎ
ｇｅｌｉｅｒ，１９８４；Ｘｕ，２００４）均属于非线性求解。目前被广泛应用的最小二乘法是线性反演方法
（Ｍｉｃｈａｅｌ，１９８４；Ｈａｒｄｅｂｅｃｋｅｔａｌ，２００６）。Ｈａｒｄｅｂｅｃｋ等（２００６）开发了ＳＡＴＳＩ软件，采用阻尼最
小二乘反演得到各网格格点的应力张量并进行平滑处理。

本研究所使用的 ＭＳＡＴＳＩ软件是在 ＳＡＴＳＩ软件基础上进一步完善的 ＭＡＴＬＡＢ应力反演
程序包（ＭａｒｔíｎｅｚＧａｒｚóｎｅｔａｌ，２０１４），该软件包由 ２个程序组成，第 １个程序是 ｍｓａｔｓｉ．ｍ，第 ２
个是 ｍｓａｔｓｉ＿ｐｌｏｔ．ｍ。程序 ｍｓａｔｓｉ．ｍ的功能是完成应力反演工作，根据需求可选择 ０Ｄ（单个网
格的应力反演）、１Ｄ（应力场随时间变化）、２Ｄ、３Ｄ和 ４Ｄ（时空分布）５种计算方式；程序
ｍｓａｔｓｉ＿ｐｌｏｔ．ｍ的功能是将反演结果绘制出图像。应力反演结果的精度依靠自动重采样方法
进行评估，本研究设置的采样次数为 ２０００次，反演应力场参数置信水平的设定范围为 ９５％。

反演结果最终以应力张量解的特征值及其对应的特征向量表示，其中特征值 σ１、σ２和

σ３分别为最大主应力（主压应力）、中间主应力及最小主应力（主张应力），他们之间的关系
为 σ１≤σ２≤σ３（以拉张为正）。使用应力形因子 Ｒ来表征主应力量值间的相对大小关系
（Ｇｅｐｈａｒｔｅｔａｌ，１９８４）

Ｒ＝（σ２－σ１）／（σ３－σ１） （１）

　　当 Ｒ＝０．５时，应力张量的本征值呈等差排列，反演得到的 ３个主应力轴在数值上为等
间距的，主压应力轴和主张应力轴均确定。随着 Ｒ不断增大，中间应力本征值逐渐靠近主张
应力本征值。在仅考虑偏应力的情况下，中间应力轴也表现为张应力的性质，Ｒ值越大，中
间应力轴表现的张应力状态越明显。在 Ｒ＝１的极端情况下，中间应力轴和主张应力轴表现
的张应力状态一致，此时主张应力轴和中间应力轴交换并不影响应力状态的描述，主张应力

轴在与主压应力轴垂直的平面内自由旋转，即呈单轴压缩状态。同理，随着 Ｒ值自 ０．５不断
减少，中间应力本征值逐渐靠近主压应力本征值，中间应力轴也表现为压应力的性质。Ｒ值
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２期 王少坡等：基于震源机制解的鄂霍次克微板块东部俯冲带地区构造应力场反演

越小，中间应力轴表现的压应力状态越明显。在 Ｒ＝０的极端情况下，中间应力轴和主压应
力轴表现的压应力状态一致，此时压应力轴和中间应力轴交换并不影响应力状态的描述，主

压应力轴在与主张应力轴垂直的平面内自由旋转，即呈双轴压缩状态（Ｇｅｐｈａｒｔｅｔａｌ，１９８４；
万永革等，２０１１；万永革，２０１５；黄骥超等，２０１６）。
２．２　数据

从国际地震中心（ＩｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌＳｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌＣｅｎｔｒｅ，ＩＳＣ）获取鄂霍次克微板块及其附近
区域 １９７０年 １月～２０１６年 １２月期间的震源机制解数据。图 １展示了 １４２３４个 ＭＷ≥４地震
的震源机制数据，其震源深度 ｈ在 １００ｋｍ以内的有 １２８５８个，在 １００～２００ｋｍ的有 ６２６个，在
２００～３００ｋｍ的有 １７４个，震源深度大于 ３００ｋｍ的有 ５７６个。本研究参照世界应力图的划分
标准（Ｚｏｂａｃｋ，１９９２），根据震源机制解 Ｐ轴、Ｂ轴、Ｔ轴倾伏角的大小，将震源机制解类型划
分为 ６种：正断型（ＮＦ）、正断兼走滑型（ＮＳ）、走滑型（ＳＳ）、逆冲兼走滑型（ＴＳ）、逆冲型（ＴＦ）
和不确定型（Ｕ），具体分类标准见表 １。对上述地震类型进行统计，逆冲型地震占比例最大。

表 １ 震源机制解类型划分（据 Ｚｏｂａｃｋ（１９９２））

类型 Ｐ轴倾角 Ｂ轴倾角 Ｔ轴倾角

ＮＦ ≥５２° ≤３５°

ＮＳ ４０°≤倾角≤５２° ≤２０°
ＳＳ ＜４０° ≥４５° ≤２０°
ＳＳ ≤２０° ≥４５° ＜４０°
ＴＳ ≤２０° ４０°≤倾角＜５２°
ＴＦ ≤３５° ≥５２°
Ｕ 上述类型之外的震源机制解

由图１可以看出，大部分地震分布在俯冲带区域，沿着海沟走向展布。为了便于研究，在

日本地区、千岛地区和勘察加地区分别选取一个有代表的区域，即 Ｒ１、Ｒ２和 Ｒ３（图 １），选
取的矩形区域均与各自地区的海沟走向垂直，与俯冲方向近乎一致（Ｈａｙｅｓｅｔａｌ，２０１２）。Ｒ１
区域宽度为 １００ｋｍ，长度为 １０００ｋｍ；Ｒ２区域宽度为 ２００ｋｍ，长度为 １０００ｋｍ；Ｒ３区域宽度为
３９０ｋｍ，长度为 １０００ｋｍ。为了更加清晰直观地观察各个小区域的地震分布特征，将 ３个区域

内的地震数据投影到对应的矩形剖面上，如图 ２、图 ３、图 ４所示，图中各个剖面与海沟交汇
点为 ０ｋｍ处，剖面走向分别为 ９９°、１４２°和 １２４°。

根据 Ｚｏｂａｃｋ（１９９２）震源机制类型划分标准，将各个区域内地震进行分类统计。在图 ２、

图 ３和图 ４中，根据俯冲板片的轮廓将区域内地震目录事件按照其位置、深度、震源机制类型
密集度等标准划分成不同的小区域，其中对浅部俯冲系统的不同部位着重做了区分，比如海

沟洋壳一侧的大洋板片上部、弧前大洋板片平缓俯冲段、地幔楔、岛弧区、弧后地区以及陡倾

俯冲段等（李天觉等，２０１９），再使用区域阻尼应力反演方法对各个小分区内的应力场进行反
演解算。

３　构造应力场反演结果与分析

因为研究区域构造十分复杂，根据不同研究区域的特点，使用不同的划分方法分区，使

用 ０Ｄ反演模式得到每个小区域的构造应力场，计算时每个小区域的阻尼因子默认为 １．０。
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图 ２　Ｒ１区域剖面震源机制解类型分布

图 ３　Ｒ２区域剖面震源机制解类型分布

反演结果的主要参数包括主压应力轴（σ１）、中间应力轴（σ２）、主张应力轴（σ３）的方位角
（ａｚｉｍｕｔｈ）和倾伏角（ｐｌｕｎｇｅ）以及应力形因子 Ｒ值。

将 Ｒ１区域细分成 Ａ、Ｂ、Ｃ、Ｄ、Ｅ、Ｆ、Ｇ等７个小区域，其中 Ｇ区域又按照俯冲形状再分成
１６个小区域。对每一个小区域分别进行构造应力 ０Ｄ反演，应力反演结果如图 ５所示。Ａ区
域反演得到的主压应力轴（σ１）方位角为 １６３°，倾伏角为 ７９°，主张应力轴（σ３）方位角为

２８１°，倾伏角为 ５°，应力形因子 Ｒ为 ０．３，应力类型为 ＮＦ（表 ２，图 ５）。结果显示 Ａ区域主张
应力轴与太平洋板块俯冲方向基本平行，与日本海沟走向近似垂直，而主压应力轴走向与海

沟走向近似平行。分析认为，太平洋板块弯曲，弯曲外侧表现为正断型，局部张力超过板块
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图 ４　Ｒ３区域剖面震源机制解类型分布

图 ５　区域 Ｒ１应力反演结果
σ１轴和 σ３轴最优解为沿剖面走向（９９°）里半球投影；主应力空间投影为沿剖面走向（９９°）视图；红色代表主

压应力轴；蓝色代表主张应力轴

强度，在俯冲板块弯曲的海沟地区发生张性破裂，多产生正断层型地震。图 ５中 Ｂ区域应力
特征与 Ａ区域类似，且 Ａ、Ｂ两区域应力形因子 Ｒ值均小于 ０．５，俯冲板片的拖曳作用导致正
断型应力。

Ｚｈａｏ（２０１２）的地震层析成像结果显示，图 ５中的 Ｃ、Ｄ区域俯冲板片的俯冲角度约为

７８１

ＣＭＹＫ



中　国　地　震 ３６卷

书书书

表
２

区
域
Ｒ
１
反
演
得
到
的
应
力
场
参
数

区
域

震
源

机
制
解

数
目

σ
１
轴
／（
°）

σ
２
轴
／（
°）

σ
３
轴
／（
°）

Ｒ
值

应
力

类
型

方
位
角

倾
伏
角

方
位
角

倾
伏
角

方
位
角

倾
伏
角

Ａ
１０
１

１６
３（
４０
～
１６
３）

７９
（
７１
～
８７
）

１２
（
－ ６
～
２４
）

９（
－ ４
５～
１２
）

２８
１（
２８
１～
２９
４）

５（
３～
１４
）

０．
３０
（
０．
２～
０．
６）

Ｎ
Ｆ

Ｂ
２２

１８
３（
－ ３
５７
～
２）

６７
（
２１
～
９０
）

８（
－ ７
～
４６
）

２３
（
－ ４
５～
６８
）

２７
８（
－ ９
６～
－ ４
６）

２（
－ ２
０～
２２
）

０．
４５
（
０．
１～
０．
７）

Ｎ
Ｆ

Ｃ
９５

１１
９
（
１０
１～
１３
３）

４７
（
３５
～
５８
）

３５
４
（
－ ５
２～
３２
）

２８
（
－ ５
～
４７
）

２４
７
（
－ １
４９
～
－ ５
７）

２９
（
７～
４８
）

０．
８２
（
０．
４～
０．
９）

Ｕ

Ｄ
４３

８０
（
－ ８
～
１７
４）

２１
（
－ １
４～
４２
）

３４
９
（
－ １
００
～
７９
）

１
（
－ ３
６～
２４
）

２５
６
（
－ １
０４
～
－ ３
０）

６９
（
５２
～
８６
）

０．
３１
（
０．
１～
０．
６）

ＴＦ

Ｅ
３３

１６
３
（
－ １
１～
３３
２）

６３
（
６～
８９
）

３４
５
（
－ １
１０
～
６９
）

２７
（
－ ３
９～
８２
）

２５
４
（
－ １
９５
～
－ １
６）

１
（
－ ３
３～
３３
）

０．
５６
（
０．
３～
０．
９）

Ｎ
Ｆ

Ｆ
３７

９６
（
８３
～
１４
９）

１
（
－ ２
７～
１５
）

５
（
－ ７
～
１８
１ ）

１７
（
－ ４
７～
７８
）

１９
０
（
－ ３
５０
～
１０
）

７３
（
－ １
２～
９０
）

０．
６５
（
－ ０
．４
～
０．
９ ）

ＴＦ

Ｇ
＿０
１

１４
１８
４
（
－ ２
６４
～
－ ８
１ ）

１５
（
－ ２
２～
４１
）

２７
８
（
－ １
７８
～
７ ）

１３
（
－ ２
１～
３６
）

４７
（
１０
～
１０
１）

７０
（
５４
～
８５
）

０．
１０
（
０．
１～
０．
５）

ＴＦ

Ｇ
＿０
２

９７
１２
２
（
１０
１～
１３
７）

１８
（
２～
３５
）

２１
９
（
－ １
９１
～
３）

２１
（
－ ５
３～
７５
）

３５
５
（
－ １
４３
～
３７
）

６２
（
－ ２
３～
８２
）

０．
７１
（
０．
３～
０．
９）

ＴＦ

Ｇ
＿０
３

１２
７

１１
５
（
１０
８～
１２
１）

３４
（
２３
～
４４
）

２４
１
（
－ １
８０
～
２）

４１
（
－ ３
０～
６７
）

２
（
－ １
２２
～
６２
）

３０
（
－ ４
２～
６４
）

０．
９３
（
０．
７～
１．
０）

Ｕ

Ｇ
＿０
４

９
１７
２
（
５５
～
２３
９）

３８
（
－ ３
０～
６９
）

５３
（
－ ９
～
１６
６）

３２
（
－ ３
８～
６９
）

２９
６
（
－ ９
８～
３４
）

３５
（
９～
６２
）

０．
４６
（
０．
１～
０．
７）

Ｕ

Ｇ
＿０
５

１１
１２
９
（
－ ５
０～
３０
９）

３８
（
－ ４
７～
８９
）

３４
６
（
－ １
９２
～
１４
６）

４５
（
－ ４
２～
８４
）

２３
５
（
－ ２
１４
～
１６
）

２０
（
－ ５
１～
６３
）

０．
５２
（
０．
１～
０．
９）

ＳＳ

Ｇ
＿０
６

３６
２８
５
（
－ １
６２
～
１２
）

０
（
－ ４
２～
２０
）

１９
５
（
－ ２
５３
～
－ ７
８）

０
（
－ ２
７～
４５
）

６１
（
－ １
１９
～
２４
１）

８９
（
５８
～
９０
）

０．
４０
（
０．
１～
０．
７）

ＴＦ

Ｇ
＿０
７

１５
４

１０
６
（
１０
０～
１１
４）

４
（
－ １
～
１９
）

１９
６
（
－ １
７０
～
－ １
５５
）

０
（
０～
２０
）

２８
７
（
－ ８
６～
３５
）

８６
（
７０
～
８９
）

０．
７０
（
０．
５～
０．
８）

ＴＦ

Ｇ
＿０
８

２５
９１
（
１４
～
１７
０）

０
（
－ ４
０～
２２
）

１８
１
（
－ ２
５６
～
－ ９
６）

４
（
－ ５
２～
８６
）

３５
６
（
－ １
８３
～
１７
６）

８６
（
４～
９０
）

０．
３６
（
０．
１～
０．
９）

ＴＦ

Ｇ
＿０
９

２
６１
（
５７
～
７２
）

３０
（
２８
～
３８
）

１８
６
（
－ １
８６
～
－ １
５４
）

４５
（
２６
～
４８
）

３１
１
（
－ ６
３～
－ ３
９）

３０
（
２１
～
４５
）

０．
７８
（
０．
３～
０．
９）

Ｕ

Ｇ
＿１
０

７
３０
８
（
－ ９
１～
５２
）

５３
（
１３
～
７５
）

７３
（
２２
～
１５
９）

２４
（
－ ３
０～
６５
）

１７
６
（
１２
２～
２３
７）

２７
（
－ １
８～
４３
）

０．
５１
（
０．
１～
０．
９）

Ｎ
Ｆ

Ｇ
＿１
１

２０
２７
０
（
－ １
８１
～
０）

２７
（
－ ５
～
３８
）

２
（
－ ９
０～
８９
）

４
（
－ ３
５～
３５
）

９９
（
５７
～
１２
８）

６３
（
５１
～
７７
）

０．
２５
（
０．
１～
０．
６）

ＴＦ

Ｇ
＿１
２

５
２４
４
（
－ １
３４
～
－ ４
７）

１９
（
－ １
１～
３２
）

１５
２
（
１２
９～
２２
２）

８
（
－ １
１～
４６
）

４０
（
－ １
２～
１３
９）

７０
（
４３
～
８８
）

０．
４５
（
０．
２～
０．
８）

ＴＦ

Ｇ
＿１
３

１
１０
３
（
６６
～
１０
３）

５３
（
３４
～
５３
）

３
（
－ １
４～
３）

８
（
－ ２
４～
８）

２６
８
（
－ ９
２～
－ ６
８）

３６
（
３６
～
５３
）

０．
３０
（
０～
０．
４）

Ｕ

Ｇ
＿１
４

４
２８
４
（
－ ２
１４
～
－ ２
５）

５５
（
－ ２
２～
８２
）

１８
９
（
－ ２
５１
～
－ １
２７
）

４
（
－ ６
３～
６７
）

９６
（
２１
～
１０
５）

３５
（
－ １
～
４２
）

０．
１１
（
０～
０．
６）

Ｎ
Ｆ

Ｇ
＿１
５

０

Ｇ
＿１
６

１
２０
７
（
－ １
８４
～
－ １
５３
）

６
（
４～
６）

２９
９
（
－ ９
３～
－ ６
１）

１８
（
１８
～
１９
）

１０
０
（
７４
～
１０
０）

７１
（
７１
～
７２
）

０．
３１
（
０．
１～
０．
４）

ＴＦ

　
　
注
：
方
位
角
原
有
的
负
值
参
数
已
经
加
３６
０°
取
为
正
值
，
括
号
中
的
数
值
为
各
个
参
数
９５
％
置
信
度
的
不
确
定
范
围
，
下
同
（
表
３、
表
４）
。

８８１

ＣＭＹＫ
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１０°～２５°；俯冲板片与上覆板块耦合比较强烈，地震频发。发生在 Ｃ、Ｄ区域内的地震多为逆
冲型（ＴＦ）地震（图 ２）。我们的反演结果显示 ２个区域的主压应力轴方位角近 ＥＷ向，与俯
冲方向的方位角近似，但是倾伏角有所差别，上部的 Ｃ区域倾伏角为 ４７°，而下部的 Ｄ区域
倾伏角为 ２１°；２个区域主张应力轴（σ３）的方位角近乎相等，分别为 ２４７°和 ２５６°，倾伏角有

所不同，下部的Ｄ区域倾伏角更大，为６９°；上部的Ｃ区域内应力形因子 Ｒ值为０．８２（表 ２），
大于 Ｄ区域；根据应力类型划分标准，Ｃ区域为不确定型（Ｕ），但是根据其 ３个主应力轴的
倾伏角来看，接近于逆冲型，Ｄ区域为逆冲型（ＴＦ）；上部的 Ｃ区域所受的构造应力相对于 Ｄ
区域更加复杂。

Ｅ区域反演得出主压应力轴（σ１）的方位角为 １５３°，倾伏角为 ６３°；主张应力轴（σ３）的方

位角为 ２５４°，倾伏角近水平向（１°）；应力类型为正断层型（ＮＦ），应力形因子 Ｒ值为 ０．５６；该
区域主压应力轴的方位角与俯冲方向不相符，该区域所受构造应力不均匀性较强，可能是因

为弧后地区受张性应力环境的影响。Ｆ区域反演得到主压应力轴（σ１）的方位角为 ９６°，倾伏
角为 １°；主张应力轴（σ３）的方位角为 １９０°，倾伏角为 ７３°，近垂直向；应力类型为逆冲型

（ＴＦ），应力形因子 Ｒ值为 ０．６５；该区域主压应力轴的方位角与太平洋板块俯冲方向一致。
综上所述，在 Ｒ１区域的浅部地区（深度 ２０ｋｍ以内），自海沟洋壳一侧（Ａ区域）逐渐向

陆壳一侧延伸的过程中，反演结果显示的构造应力类型是逐渐变化的，即正断型（ＮＦ）—逆
冲型（ＴＦ）—正断型（ＮＦ）—逆冲型（ＴＦ）（图 ５）。

俯冲板片逐渐下插入岩石层和上地幔中，对上覆板块进行推挤，从而多形成逆冲型地震

（图 ２中 Ｇ区域）。但是在更具体的不同位置，其地震类型及数量分布有所区别。为了进一
步分析不同位置的构造应力特征，对 Ｇ区域进行细化分区，根据其几何形态划分成等大小的
１６个小区域，并分别对每个小区域的构造应力场进行反演。研究结果显示 Ｇ＿０１、Ｇ＿０２、
Ｇ＿０３和 Ｇ＿０４小区域深度较浅，所受的构造应力更加复杂，中间区域主压应力轴的方位角与
俯冲带俯冲板片的俯冲方位一致，近 ＮＷＷ—ＳＥＥ向，应力形因子均大于０．７，近似单轴压缩；
而两侧区域则有所不同，应力形因子均小于 ０．５，尤其是右侧（东侧）的 Ｇ＿０１区域，其
Ｒ＝０．１，近似于双轴压缩。Ｇ＿０６、Ｇ＿０７和 Ｇ＿０８区域主压应力轴的方位角与俯冲板片的俯冲
方位一致，倾伏角近乎水平，主张应力轴的倾伏角近乎垂直，应力类型均为逆冲型（ＴＦ）。
Ｇ＿０５区域主应力轴方位角与前述３个小区域类似，但应力类型为走滑型（ＳＳ）。在Ｇ＿０９～Ｇ＿１６
震源深度较大的区域内，开始表现出应力类型上下分层的特征：下层的 Ｇ＿０９、Ｇ＿１３为不确
定型（Ｕ），Ｇ＿１０、Ｇ＿１４为正断层型（ＮＦ），上层的 Ｇ＿１１、Ｇ＿１２、Ｇ＿１６为逆冲型（ＴＦ）；上层小区
域主压应力轴的方位与俯冲方位近似，而下层小区域主张应力轴的范围与俯冲方位近似。

我们的反演结果证实了该地区的俯冲深度范围内存在双地震带。

图 ６为千岛地区的 Ｒ２区域反演结果，同样为了方便统计，将 Ｒ２细分成 Ａ、Ｂ、Ｃ、Ｄ、Ｅ等
５个小区域，其中 Ｄ区域再细分成 ８个更小的区域。反演结果显示 Ａ区域的主压应力轴
（σ１）方位角为 １６１°，倾伏角为 ５８°；主张应力轴（σ３）方位角为 ２０°，倾伏角为 ２６°；应力形因

子 Ｒ值为 ０．８０，应力类型为 ＮＦ。该区域位于海沟洋壳一侧，处于太平洋板块弯曲拉张应力
状态。Ｂ、Ｄ＿０１、Ｄ＿０２小区域内主压应力轴的走向与俯冲板片的俯冲方位近乎平行，根据其
各个主应力轴的倾伏角大小，Ｂ区域和 Ｄ＿０１区域的应力类型虽然为 Ｕ型，但是比较接近逆
冲型（ＴＦ），应力形因子大于 ０．５。Ｃ区域为弧后地区，该区域的反演结果显示其应力类型为

９８１

ＣＭＹＫ



中　国　地　震 ３６卷

图 ６　区域 Ｒ２应力反演结果
σ１轴和 σ３轴最优解为沿剖面走向（１４２°）里半球投影；主应力空间投影为沿剖面走向（１４２°）视图；红色代表

主压应力轴；蓝色代表主张应力轴

逆冲兼走滑型（ＴＳ），主压应力轴方位角与俯冲方向近乎一致。反演结果显示 Ｄ＿０３区域的
主压应力轴方位角为 １２８，倾伏角为 ５７°；主张应力轴方位角为３２°，倾伏角为 ４°；应力类型为
正断层型（ＮＦ）。Ｄ＿０４区域主压应力轴方位角为 ２９０°，倾伏角为 ２６°；主张应力轴方位角为
７４°，倾伏角为 ５９°；应力类型为逆冲型（ＴＦ）。Ｄ＿０５区域主压应力轴的方位角为 ９５°，倾伏角
为 ８°；主张应力轴的方位角为 ３３９°，倾伏角为 ７２°；应力类型为逆冲型（ＴＦ）。Ｄ＿０６区域主压
应力轴的方位角为 ２６９°，倾伏角为 ２８°；主张应力轴的方位角为 ４３°，倾伏角为 ５３°；应力类型
为逆冲型（ＴＦ）。区域 Ｄ＿０５和 Ｄ＿０６的主压应力轴方位角与板块俯冲方向近似一致。在深
部的 Ｄ＿０８区域及 Ｅ区域，根据其主压应力轴和主张应力轴的倾伏角可知，应力类型均接近
于走滑型（ＳＳ），主压应力轴的方位与俯冲方位近似（表 ３）。

在勘察加地区的 Ｒ３区域，震源机制数量较少，俯冲带浅部区域震源机制类型也比较单
一（图 ４）。将该地区分成３个小区域，反演结果显示 Ａ区域的主压应力轴的方位角为 １２４°，
与俯冲方位近乎平行，倾伏角为 ７°；主张应力轴的方位角为 ２９６°，倾伏角为 ８３°；应力形因子
接近 ０．５，应力类型为逆冲型（ＴＦ）（图 ７）。Ｂ区域的主压应力轴的方位角为 ３０１°，与俯冲方
位近乎平行，倾伏角为 ２８°；主张应力轴的方位角为 ９５°，倾伏角为 ５９°；应力形因子接近 ０．５，
应力类型为逆冲型（ＴＦ）。Ｃ区域的主压应力轴的方位角为 ２８７°，与俯冲方位近乎平行，倾
伏角为 ５９°；主张应力轴的方位角为 １９１°，倾伏角为 ３°；应力形因子接近 ０．９２，应力类型为正
断层型（ＮＦ）（表 ４）。从该区反演结果（图 ７）可以看到，区域自上而下主压应力轴的方位角
变化不大，但是倾伏角逐渐增大；在地壳及岩石层区域，俯冲板片对上覆板块进行逆冲推挤，

多形成挤压型地震；在 ３５０～６５０ｋｍ深度范围的地幔中，俯冲板片呈拉张应力状态。
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图 ７　区域 Ｒ３应力反演结果
σ１轴和 σ３轴最优解为沿剖面走向（１２４°）里半球投影；主应力空间投影为沿剖面走向（１２４°）视图；红色代表

主压应力轴；蓝色代表主张应力轴

　　世界应力图计划２００８（ＷＳＭＰ２００８）共有 ２１７５０个应力数据②，其中在鄂霍次克微板块及

其附近地区有 １５０２个有效数据，而给出主应力轴方位角和倾伏角的数据有 １４５６个。在该
区域内，ＷＳＭＰ２００８的应力数据绝大部分是由震源机制解给出，并且深度均小于 ５０ｋｍ。将
区域 Ｒ１、Ｒ２和 Ｒ３范围内的应力数据的主应力方位分别绘制成图（图 ８（ａ）、８（ｂ）、８（ｃ）），
并和对应区域的反演结果主应力轴方位角进行对比。在 Ｒ１区域内（图 ８（ａ）），Ａ、Ｃ、Ｇ＿０２
和 Ｆ区域的反演结果（应力类型和主应力轴方位）与 ＷＳＭＰ２００８数据基本一致，这里选择
Ｇ＿０２区域而不使用 Ｅ区域，是因为 ＷＳＭＰ２００８在该经纬度范围内的数据深度为 ３０～５０ｋｍ，
与 Ｇ＿０２及 Ｇ＿０３区域的范围深度更为符合。在 Ｒ２区域内（８（ｂ）），Ｂ和 Ｃ区域的反演结果
（应力类型和主应力轴方位）与 ＷＳＭＰ２００８数据较为吻合，而 Ａ区域的反演结果其应力类型
与 ＷＳＭＰ２００８一致，均为 ＮＦ型，但主张应力轴方位有所不同，可能是区域内地震类型比较
复杂且数量较少（图 ３），导致反演结果有稍微偏差。在 Ｒ３区域内（图 ８（ｃ）），Ａ区域的反演
结果（应力类型和主应力轴方位）与 ＷＳＭＰ２００８数据比较吻合，其主压应力轴方位角和板块
俯冲方向一致。

４　讨论

根据 ３个俯冲带区域的剖面分区反演结果，可以归纳出俯冲带区域从浅到深不同的应
力场分布特征。

在日本海沟俯冲带地区，浅部区域自海沟附近洋壳一侧逐渐向陆壳一侧延伸的过程中，

所受到的构造应力类型是逐渐变化的，即正断型（ＮＦ）—逆冲型（ＴＦ）—正断型（ＮＦ）—逆冲

２９１
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图 ８　世界应力图数据及部分反演结果的主应力方位分布
（ａ）日本地区；（ｂ）千岛地区；（ｃ）勘察加地区；其中，世界应力图数据来源于 ＷＳＭＰ２００８（Ｈｅｉｄｂａｃｈｅｔａｌ，

２０１０）；蓝色横线表示主压应力轴方位；红色横线表示主张应力轴方位；箭头表示反演结果；黑色箭头表示主

压应力轴方位；白色箭头表示主张应力轴方位

型（ＴＦ）。太平洋板块在海沟附近处，顶层区域（Ａ区域）板块张裂，板块中下层（Ｂ区域）受
俯冲板片下行的拖曳作用（ｓｌａｂｐｕｌｌ）而发生弯曲，总体上呈水平拉张的应力环境。自海沟起
大洋板块进入低角度的俯冲，对弧前缘（Ｃ、Ｄ区域）的上覆板块呈强烈挤压作用，而且此处大
洋板块与上覆板块耦合较强烈（Ｕｙｅｄａ，１９９２；Ｃｈｒｉｓｔｏｐｈｅｒｓｅｎｅｔａｌ，２０１５；李天觉等，２０１９）。在
岛弧部位（Ｅ区域），除了承受来自海沟方向的板块挤压作用以外，随着俯冲板片下潜到深部
的含水矿物到达一定深度后失稳脱水、加入到次级对流中，进而导致底辟流上升形成拉张应

力环境（Ｕｙｅｄａ，１９９２；Ｓｔｅｒｎ，２００２；李天觉等，２０１９）。而距离海沟更远的 Ｆ区域受大洋板块推
挤作用的大环境影响，主要呈现出挤压应力环境。

在大洋板片开始俯冲下行的区域（Ｇ区域），较浅部的 Ｇ＿０１～Ｇ＿０８主要以逆冲挤压应力
环境为主，而在更深的区域（Ｇ＿０９～Ｇ＿１６），表现出上下分层的情况，即上层沿着俯冲方向压
缩、下层沿着俯冲方向拉张的应力状态，这种情况属于双地震带“Ｉ”型，在日本本州东北、日
本关东、千岛勘察加岛弧等地区均存在（张克亮等，２０１１）。在海沟处俯冲并弯曲的海洋板
块，俯冲到一定深度时会伸直，使其上、下部分分别产生 ＤＤＣ（ｄｏｗｎｄｉｐｃｏｍｐｒｅｓｓｉｏｎ）、ＤＤＴ
（ｄｏｗｎｄｉｐｔｅｎｓｉｏｎ）的应力分布状态，并到大约 ２００ｋｍ深度时完全汇合（Ｈａｓｅｇａｗａｅｔａｌ，１９７８、
１９９４；Ｙａｍａｓａｋｉｅｔａｌ，２００３）。
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在区域构造应力反演过程中，每个震源机制解权重是一样的，为了防止小震数据过多而

掩盖真实信息，将每个区域内 ７级及以上地震的震源机制解各项参数单独列出进行讨论
（表 ５、表 ６、表 ７），表中以发震时间作为每个震源机制的编号。在区域 Ｒ１内有 ９个 ７级及
以上地震的震源机制解，均位于浅部区域。其中，震源机制 ２００５１１１４位于 Ａ区域，震源机制
类型为 ＮＦ，Ｔ轴走向与俯冲方位近似一致。震源机制 ２０１２１２０７位于 Ｂ区域，类型为 ＴＦ，Ｐ
轴走向与俯冲方位近似一致；震源机制 ２０１１０７１０位于 Ｃ区域，类型为 Ｕ，Ｔ轴走向为 ２８４°，
与俯冲方位近似一致；在海沟附近地区，海沟展布不是严格的直线以及震中定位可能有偏

差，２０１１０７１０、２０１２１２０７这 ２个地震投影到剖面时位于 ｘ＝０附近，因此，２个震源机制的类型
与区域应力反演结果不一致也属于正常情况。震源机制 １９８１０１１８和 ２００５０８１６均位于 Ｇ＿０３
小区域，ＴＦ类型，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一致，与区域反演结果一致。震源机制 ２００３０５２６
和 ２０１１０４０７位于 Ｇ＿０８小区域，ＴＦ类型，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一致，与区域反演结果也
一致。震源机制 ２０１１０３０９和 ２０１１０３１１位于 Ｃ区域，ＴＦ类型，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一
致；ｘ＝－１０２及 ｘ＝－１１６（图 ２、图 ５），处于俯冲板块与上覆板块耦合强烈的地区（Ｃ区域）。

表 ５ 区域 Ｒ１内 ７级及以上地震震源机制解各项参数

编号
经度

／（°Ｅ）
纬度

／（°Ｎ）
深度

／ｋｍ
震级

Ｐ／（°） Ｂ／（°） Ｔ／（°） 震源机制

类型

ｘ
／ｋｍ走向 倾伏角 走向 倾伏角 走向 倾伏角

１９８１０１１８ １４２．７５ ３８．６４ ３０ ７．０ １３７ ２８ ３４ ２２ ２７２ ５２ ＴＦ －１０６

２００３０５２６ １４１．５７ ３８．９４ ６１ ７．０ ２７７ ２７ １１ ７ １１４ ６２ ＴＦ －２１１

２００５０８１６ １４２．０４ ３８．２８ ３６ ７．１ １１４ ２４ ２０７ ６ ３０９ ６５ ＴＦ －１６１

２００５１１１４ １４４．８９ ３８．１１ １１ ７．０ ５８ ６９ １８５ １４ ２７９ １６ ＮＦ ８９

２０１１０３０９ １４２．７８ ３８．５６ １４ ７．３ １０８ ３３ ２００ ３ ２９５ ５７ ＴＦ －１０２

２０１１０３１１ １４２．６０ ３８．４９ １０ ９．０ １１５ ３２ ２０８ ５ ３０６ ５８ ＴＦ －１１６

２０１１０４０７ １４１．６６ ３８．４６ ５１ ７．１ ２９４ ３ ２５ ６ １７５ ８３ ＴＦ －１９７

２０１１０７１０ １４３．４５ ３８．００ １０ ７．０ ２３ ２１ １５２ ５８ ２８４ ２３ Ｕ －３４

２０１２１２０７ １４４．０９ ３８．０１ ５８ ７．２ ２７６ ４ １８３ ３５ １２ ５４ ＴＦ ２１

　　注：ｘ表示剖面内横坐标，下同（表 ６、表 ７）。

表 ６ 区域 Ｒ２内 ７级及以上地震震源机制解各项参数

编号
经度

／（°Ｅ）
纬度

／（°Ｎ）
深度

／ｋｍ
震级

Ｐ／（°） Ｂ／（°） Ｔ／（°） 震源机制

类型

ｘ
／ｋｍ走向 倾伏角 走向 倾伏角 走向 倾伏角

１９７８０３２３ １４９．２３ ４３．８１ ４２ ７．０ １３０ ２５ ３９ ３ ３０３ ６５ ＴＦ －６

１９７８１２０６ １４５．８２ ４４．７４ １８１ ７．８ ２８２ ２８ １４０ ５６ ２１ １８ ＳＳ －２５５

１９８４０３２４ １４８．６２ ４４．１７ ３１ ７．１ １２４ ２９ ３１ ５ ２９３ ６１ ＴＦ －６８

１９９４１００４ １４７．６３ ４３．６０ ６８ ８．３ １１２ ２０ ２１８ ３６ ３６０ ４７ ＴＳ －６６

１９９４１１０９ １４７．９６ ４３．８７ ３３ ７．２ １２５ ２７ ３３ ５ ２９３ ６３ ＴＦ －７３

千岛地区的地震资料分布和反演结果显示，该地区俯冲板片倾角变化不大，海沟洋壳一

侧受板块弯曲作用呈拉张状态，海沟陆壳一侧受大洋板块的挤压作用，主压应力轴的方位呈

ＮＷＷ向，且接近于水平。而在俯冲带上应力场随深度不同发生变化，较为浅部的区域
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表 ７ 区域 Ｒ３内 ７级及以上地震震源机制解各项参数

编号
经度

／（°Ｅ）
纬度

／（°Ｎ）
深度

／ｋｍ
震级

Ｐ／（°） Ｂ／（°） Ｔ／（°） 震源机制

类型
ｘ／ｋｍ

走向 倾伏角 走向 倾伏角 走向 倾伏角

１９９３０６０８ １５８．７５ ５１．３６ ４６ ７．５ １２５ １６ ２１６ ５ ３２４ ７３ ＴＦ －１００

１９９３１１１３ １５９．２７ ５２．００ ５４ ７．０ １２１ １４ ２１２ ３ ３１５ ７６ ＴＦ －１１０

２００８１１２４ １５４．３１ ５４．１８ ４８７ ７．３ ２８８ ５０ ３５ １４ １３５ ３６ Ｕ －５２０

２０１３０５２４ １５３．２２ ５４．６３ ６４０ ８．４ ２８９ ５４ １９５ ３ １０２ ３６ Ｕ －６０６

２０１６０１３０ １５８．５２ ５３．８９ １５２ ７．２ ３０７ ４９ ９１ ３５ １９５ １８ ＮＳ －２７０

（Ｄ＿０１、Ｄ＿０２）主要以挤压应力类型为主，主压应力走向与俯冲方向一致；Ｄ＿０３和 Ｄ＿０４区域
呈现双地震带“Ｉ”型特征，在 Ｄ＿０３区域为拉张应力环境，Ｄ＿０４区域为挤压应力环境；而在
Ｄ＿０５和 Ｄ＿０６区域，双地震带汇合（到 ２００ｋｍ深度左右），均呈挤压应力环境。在３００～４５０ｋｍ
深处的 Ｅ区域，主压应力轴接近俯冲带走向，但是整个区域地震资料较分散，Ｕ型和 ＳＳ型震
源机制解数量占比较大，应力场不均匀性较强。本文反演的结果与吴忠良等（１９８９）利用地
震资料统计 Ｐ、Ｔ轴的走向和倾伏角等信息得出的结果类似，并与 Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ（２０１５）采用
ＦＭＳＩＡ方法描绘千岛地区不同深度区域的构造应力场图像结果相似。千岛俯冲带地区浅部
区域主要的地球动力学驱动力是板片拉力（ｓｌａｂｐｕｌｌ）和洋脊推力，在中部深度区域伸直的板
片处观察到双层地震应力图像，而在深部区域出现的应力场不均匀性主要是由于地幔阻力

所导致（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２０１５）。在 Ｒ２区域内，７级及以上地震的震源机制解共有 ５个（表 ６）。其
中震源机制 １９７８０３２３、１９８４０３２４和 １９９４１１０９位于 Ｂ区域，且均为 ＴＦ类型，与区域应力反演
结果一致，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一致。震源机制 １９９４１００４位于 Ｄ＿０１小区域，为 ＴＳ类
型，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一致。震源机制 １９７８１２０６位于 Ｄ＿０８小区域，属于中源地震，
与区域应力场反演结果一致。

在勘察加地区，本研究所采用的 ＩＳＣ震源机制解数据量较少，故在分区时只按照深度划
分了 ３个小区域。由图 １和图 ４可见，在海沟洋壳一侧也存在少量正断型地震，而在陆壳一
侧以逆冲型地震为主，浅部区域的应力类型分布状态与千岛海沟地区类似，在图 ４中，距离
海沟 ２００～３００ｋｍ的浅部地区存在有少量正断型地震，可能与弧后扩张有关；俯冲带中部区
域（Ｂ区域）主要为挤压型应力特征，主压应力轴的方位也与俯冲方位一致；而在深部区域
（Ｃ区域）主要呈拉张型应力状态，俯冲板片的拖曳力导致俯冲带前缘板片平行受压，板片内
部向下延伸至平行方向（Ｃｈｒｉｓｔｏｖａ，２００１）。在 Ｒ３范围内 ７级及以上地震的震源机制解有 ５
个（表 ７），其中震源机制 １９９３０６０８和 １９９３１１１３位于 Ａ区域，均为 ＴＦ类型，Ｐ轴走向与俯冲
方位近似一致，各项参数符合区域构造应力反演结果。高原等（１９９５）用宽频带波型拟合方
法研究了震源机制解 １９９３１１１３的破裂过程，研究表明复杂的破裂图像与该地区的地壳结构
和构造应力场具有直接的关系，太平洋板块的挤压在此处比较强烈，并且是导致这次地震的

主要成因。震源机制 ２０１６０１３０位于 Ｂ区域，类型为 ＮＳ，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一致。震
源机制２００８１１２４和２０１３０５２４位于 Ｃ区域，类型为 Ｕ，Ｐ轴走向与俯冲方位近似一致，倾伏角
较大，而 Ｔ轴倾伏角较小，近似于拉张型。

ＩＳＣ提供的地震震源机制解数据其震源深度有一定的误差，但是误差范围相对较小，因
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此，震源深度误差并不影响本文的反演结果。综上所述，在整个鄂霍次克微板块东部俯冲带

地区，日本海沟、千岛海沟和勘察加海沟 ３个不同区域所受应力场特征既有相似之处，又存
在各自的特点，西北太平洋板块对鄂霍次克微板块的强烈俯冲是整个俯冲带地区挤压型应

力场的主要来源，而 ３个区域的俯冲板片不同俯冲角度以及上覆板块的地质特征差异造成
了其各自二阶应力场差异。

５　结论

通过使用 ＭＳＡＴＳＩ软件，对鄂霍次克微板块东部俯冲带地区不同区域的震源机制解资
料进行构造应力场反演，反演得到的剖面应力场图像展示了不同深度区域的应力分布特征，

主要得到以下结论：

（１）在日本海沟、千岛海沟和勘察加海沟地区的浅部区域水平面内的主压应力轴与西北
太平洋板块的俯冲方位一致，与海沟走向近似垂直。海沟地区洋壳一侧以拉张型应力状态

为主，陆壳一侧以挤压型应力为主，且在弧后区域均存在拉张的应力状态；８０～２００ｋｍ深度范
围区域表现出双地震带“Ｉ”型构造应力场特征。

（２）日本海沟地区的俯冲带由于俯冲角较小（相对于千岛和勘察加海沟地区），水平方
向沿北西西向延伸更远，大洋板块与上覆板块之间耦合更加强烈，逆冲型地震发生数量最

多。

（３）对于深部区域（ｈ＞３００ｋｍ），千岛地区应力场表现出非均匀性特征，可能是由地幔阻
力导致的；而勘察加地区应力场表现出拉张型，可能是因为俯冲板片的拉伸拖曳作用更强。

致谢：本文图件使用开源软件 ＧＭＴ软件绘制，主应力空间图样部分的绘图程序由万永革研究员提供，

黄骥超对本文计算部分提供了帮助，匿名审稿专家对本文提出了建设性的修改意见，在此一并表示衷心感

谢。
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ＫｕｍａｒＡ，ＷａｇｎｅｒＬＳ，ＢｅｃｋＳＬ，ｅｔａｌ，２０１６．ＳｅｉｓｍｉｃｉｔｙａｎｄｓｔａｔｅｏｆｓｔｒｅｓｓｉｎｔｈｅｃｅｎｔｒａｌａｎｄｓｏｕｔｈｅｒｎＰｅｒｕｖｉａｎｆｌａｔｓｌａｂ．Ｅａｒｔｈ

ＰｌａｎｅｔＳｃｉＬｅｔｔ，４４１：７１～８０．

ＬｅｖｉｎＶ，ＳｈａｐｉｒｏＮ，ＰａｒｋＪ，ｅｔａｌ，２００２．ＳｅｉｓｍｉｃｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒｃａｔａｓｔｒｏｐｈｉｃｓｌａｂｌｏｓｓｂｅｎｅａｔｈＫａｍｃｈａｔｋａ．Ｎａｔｕｒｅ，４１８（６８９９）：７６３～

７６７．

ＭａｒｔíｎｅｚＧａｒｚóｎＰ，ＫｗｉａｔｅｋＧ，ＢｏｈｎｈｏｆｆＭ，ｅｔａｌ，２０１４．ＭＳＡＴＳＩ：ＡＭＡＴＬＡＢｐａｃｋａｇｅｆｏｒｓｔｒｅｓｓｉｎｖｅｒｓｉｏｎｃｏｍｂｉｎｉｎｇｓｏｌｉｄｃｌａｓｓｉｃ

ｍｅｔｈｏｄｏｌｏｇｙ，ａｎｅｗｓｉｍｐｌｉｆｉｅｄｕｓｅｒｈａｎｄｌｉｎｇ，ａｎｄａｖｉｓｕａｌｉｚａｔｉｏｎｔｏｏｌ．ＳｅｉｓｍｏｌＲｅｓＬｅｔｔ，８５（４）：８９６～９０４．

ＭａｔｓｕｍｏｔｏＳ，ＮａｋａｏＳ，ＯｈｋｕｒａＴ，ｅｔａｌ，２０１５．ＳｐａｔｉａｌｈｅｔｅｒｏｇｅｎｅｉｔｉｅｓｉｎｔｅｃｔｏｎｉｃｓｔｒｅｓｓｉｎＫｙｕｓｈｕ，Ｊａｐａｎａｎｄｔｈｅｉｒｒｅｌａｔｉｏｎｔｏａｍａｊｏｒ

ｓｈｅａｒｚｏｎｅ．ＥａｒｔｈＰｌａｎｅｔｓＳｐａｃｅ，６７：１７２．

ＭｅｉｇｈａｎＨＥ，ＰｕｌｌｉａｍＪ，ＴｅｎＢｒｉｎｋＵ，ｅｔａｌ，２０１３．ＳｅｉｓｍｉｃｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒａｓｌａｂｔｅａｒａｔｔｈｅＰｕｅｒｔｏＲｉｃｏＴｒｅｎｃｈ．ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ：Ｓｏｌｉｄ

Ｅａｒｔｈ，１１８（６）：２９１５～２９２３．

ＭｉｃｈａｅｌＡＪ，１９８４．Ｄｅｔｅｒｍｉｎａｔｉｏｎｏｆｓｔｒｅｓｓｆｒｏｍｓｌｉｐｄａｔａ：Ｆａｕｌｔｓａｎｄｆｏｌｄｓ．ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ，８９（Ｂ１３）：１１５１７～１１５２６．

ＳｅｎｏＴ，ＳａｋｕｒａｉＴ，ＳｔｅｉｎＳ，１９９６．ＣａｎｔｈｅＯｋｈｏｔｓｋｐｌａｔｅｂｅｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｅｄｆｒｏｍｔｈｅＮｏｒｔｈＡｍｅｒｉｃａｎｐｌａｔｅ？．ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ：Ｓｏｌｉｄ

Ｅａｒｔｈ，１０１（Ｂ５）：１１３０５～１１３１５．

ＳｔｅｒｎＲＪ，２００２．Ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｓ．ＲｅｖＧｅｏｐｈｙｓ，４０（４）：３－１～３－３８．

ＷａｄａＩ，ＭａｚｚｏｔｔｉＳ，ＷａｎｇＫ，２０１０．Ｉｎｔｒａｓｌａｂｓｔｒｅｓｓｅｓｉｎｔｈｅｃａｓｃａｄｉａｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｆｒｏｍ ｉｎｖｅｒｓｉｏｎｏｆｅａｒｔｈｑｕａｋｅｆｏｃａｌ

ｍｅｃｈａｎｉｓｍｓ．ＢｕｌｌＳｅｉｓｍｏｌＡｍ，１００（５Ａ）：２００２～２０１３．

ＷａｌｌａｃｅＲＥ，１９５１．Ｇｅｏｍｅｔｒｙｏｆｓｈｅａｒｉｎｇｓｔｒｅｓｓａｎｄｒｅｌａｔｉｏｎｔｏｆａｕｌｔｉｎｇ．ＪＧｅｏｌ，５９（２）：１１８～１３０．

ＷａｎＹＧ，２０１０．ＣｏｎｔｅｍｐｏｒａｒｙｔｅｃｔｏｎｉｃｓｔｒｅｓｓｆｉｅｌｄｉｎＣｈｉｎａ．ＥａｒｔｈｑＳｃｉ，２３（４）：３７７～３８６．

ＷａｎＹＧ，ＳｈｅｎｇＳＺ，ＨｕａｎｇＪＣ，ｅｔａｌ，２０１６．Ｔｈｅｇｒｉｄｓｅａｒｃｈａｌｇｏｒｉｔｈｍｏｆｔｅｃｔｏｎｉｃｓｔｒｅｓｓｔｅｎｓｏｒｂａｓｅｄｏｎｆｏｃａｌｍｅｃｈａｎｉｓｍｄａｔａａｎｄ

ｉｔｓａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎｉｎｔｈｅｂｏｕｎｄａｒｙｚｏｎｅｏｆＣｈｉｎａ，ＶｉｅｔｎａｍａｎｄＬａｏｓ．ＪＥａｒｔｈＳｃｉ，２７（５）：７７７～７８５．

ＷｅｓｓｅｌＰ，ＵｉｅｄａＬ，ＬｕｉｓＪＭＦ，ｅｔａｌ，２０１７．Ｔｈｅｇｅｎｅｒｉｃｍａｐｐｉｎｇｔｏｏｌｓ６：Ｃｌａｓｓｉｃｖｅｒｓｕｓｍｏｄｅｒｎｍｏｄｅ．Ｉｎ：ＡＧＵＦａｌｌＭｅｅｔｉｎｇ，ＡＧＵ

ＦａｌｌＭｅｅｔｉｎｇＡｂｓｔｒａｃｔｓ．ＡＧＵ．ｈｔｔｐｓ：／／ｕｉ．ａｄｓａｂｓ．ｈａｒｖａｒｄ．ｅｄｕ／ａｂｓ／２０１７ＡＧＵＦＭＩＮ４４Ａ．０２Ｗ／ａｂｓｔｒａｃｔ．

ＷｕＷ Ｎ，ＬｏＣＬ，ＬｉｎＪＹ，２０１７．ＳｐａｔｉａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｃｒｕｓｔａｌｓｔｒｅｓｓｆｉｅｌｄｉｎｔｈｅＰｈｉｌｉｐｐｉｎｅｒｅｇｉｏｎｆｒｏｍｉｎｖｅｒｓｉｏｎｏｆｅａｒｔｈｑｕａｋｅ

ｆｏｃａｌｍｅｃｈａｎｉｓｍｓａｎｄｔｈｅｉｒｔｅｃｔｏｎｉｃｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓ．ＪＡｓｉａｎＥａｒｔｈＳｃｉ，１４２：１０９～１１８．

ＸｕＰＬ，２００４．Ｄｅｔｅｒｍｉｎａｔｉｏｎｏｆｒｅｇｉｏｎａｌｓｔｒｅｓｓｔｅｎｓｏｒｓｆｒｏｍｆａｕｌｔｓｌｉｐｄａｔａ．ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，１５７（３）：１３１６～１３３０．

ＸｕＺＧ，ＨｕａｎｇＺＣ，ＷａｎｇＬＳ，ｅｔａｌ，２０１６．ＣｒｕｓｔａｌｓｔｒｅｓｓｆｉｅｌｄｉｎＹｕｎｎａｎ：ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｆｏｒｃｒｕｓｔｍａｎｔｌｅｃｏｕｐｌｉｎｇ．ＥａｒｔｈｑＳｃｉ，２９

（２）：１０５～１１５．

ＹａｍａｓａｋｉＴ，ＳｅｎｏＴ，２００３．Ｄｏｕｂｌｅｓｅｉｓｍｉｃｚｏｎｅａｎｄｄｅｈｙｄｒａｔｉｏｎｅｍｂｒｉｔｔｌｅｍｅｎｔｏｆｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｎｇｓｌａｂ．ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ：ＳｏｌｉｄＥａｒｔｈ，

１０８（Ｂ４）：２２１２～２２３２．

ＹｏｓｈｉｄａＫ，ＨａｓｅｇａｗａＡ，ＯｋａｄａＴ，２０１６．Ｈｅｔｅｒｏｇｅｎｅｏｕｓｓｔｒｅｓｓｆｉｅｌｄｉｎｔｈｅｓｏｕｒｃｅａｒｅａｏｆｔｈｅ２００３Ｍ６．４ＮｏｒｔｈｅｒｎＭｉｙａｇｉ

Ｐｒｅｆｅｃｔｕｒｅ，ＮＥＪａｐａｎ，ｅａｒｔｈｑｕａｋｅ．ＧｅｏｐｈｙｓＪＩｎｔ，２０６（１）：４０８～４１９．

ＺｈａｏＤＰ，２０１２．ＴｏｍｏｇｒａｐｈｙａｎｄｄｙｎａｍｉｃｓｏｆＷｅｓｔｅｒｎＰａｃｉｆｉｃｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｓ．ＭｏｎｏｇｒＥｎｖｉｒｏｎＥａｒｔｈＰｌａｎｅｔｓ，１（１）：１～７０．

ＺｏｂａｃｋＭＬ，１９９２．Ｆｉｒｓｔａｎｄｓｅｃｏｎｄｏｒｄｅｒｐａｔｔｅｒｎｓｏｆｓｔｒｅｓｓｉｎｔｈｅｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ：ｔｈｅＷｏｒｌｄＳｔｒｅｓｓＭａｐＰｒｏｊｅｃｔ．ＪＧｅｏｐｈｙｓＲｅｓ：Ｓｏｌｉｄ

Ｅａｒｔｈ，９７（Ｂ８）：１１７０３～１１７２８．

８９１
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２期 王少坡等：基于震源机制解的鄂霍次克微板块东部俯冲带地区构造应力场反演

ＩｎｖｅｒｓｉｏｎｏｆＴｅｃｔｏｎｉｃＳｔｒｅｓｓＦｉｅｌｄｉｎｔｈｅＥａｓｔｅｒｎＳｕｂｄｕｃｔｉｏｎＺｏｎｅｏｆ
ＯｋｈｏｔｓｋＭｉｃｒｏｐｌａｔｅＢａｓｅｄｏｎＦｏｃａｌＭｅｃｈａｎｉｓｍＳｏｌｕｔｉｏｎ

ＷａｎｇＳｈａｏｐｏ１，２）　ＳｕｎＹｕｎｑｉａｎｇ３）　ＸｉｅＭｅｎｇｙｕ４）　ＷｅｉＤｏｎｇｐｉｎｇ１，２）

１）ＫｅｙＬａｂｏｒａｔｏｒｙｏｆＣｏｍｐｕｔａｔｉｏｎａｌＧｅｏｄｙｎａｍｉｃｓ，ＣｈｉｎｅｓｅＡｃａｄｅｍｙｏｆＳｃｉｅｎｃｅｓ，Ｂｅｉｊｉｎｇ１０００４９，Ｃｈｉｎａ

２）ＣｏｌｌｅｇｅｏｆＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅｓ，ＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙｏｆＣｈｉｎｅｓｅＡｃａｄｅｍｙｏｆＳｃｉｅｎｃｅｓ，Ｂｅｉｊｉｎｇ１０００４９，Ｃｈｉｎａ

３）ＣｏｌｌｅｇｅｏｆＴｒａｎｓｐｏｒｔａｔｉｏｎａｎｄＣｉｖｉｌＥｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇ，ＦｕｊｉａｎＡｇｒｉｃｕｌｔｕｒｅａｎｄＦｏｒｅｓｔｒｙＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙ，Ｆｕｚｈｏｕ３５０００２，Ｃｈｉｎａ

４）ＣｈｉｎａＥａｒｔｈｑｕａｋｅＮｅｔｗｏｒｋｓＣｅｎｔｅｒ，Ｂｅｉｊｉｎｇ１０００４５，Ｃｈｉｎａ

Ａｂｓｔｒａｃｔ　Ｂａｓｅｄｏｎｔｈｅｓｅｉｓｍｉｃｆｏｃａｌｍｅｃｈａｎｉｓｍｓｏｌｕｔｉｏｎｆｒｏｍｙｅａｒｓｏｆ１９７０ｔｏ２０１６ｐｒｏｖｉｄｅｄｂｙ
ｔｈｅＩｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌＳｅｉｓｍｏｌｏｇｉｃａｌＣｅｎｔｅｒ（ＩＳＣ），ｗｅｐｅｒｆｏｒｍｅｄｓｔｒｅｓｓｔｅｎｓｏｒｉｎｖｅｒｓｉｏｎｉｎｔｈｅ
ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｏｆｔｈｅｅａｓｔｅｒｎＯｋｈｏｔｓｋｍｉｃｒｏｐｌａｔｅ，ａｎｄｏｂｔａｉｎｅｄｔｈｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｔｅｃｔｏｎｉｃ
ｓｔｒｅｓｓｆｉｅｌｄｉｎｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｏｆｔｈｅＪａｐａｎｔｒｅｎｃｈ，ｔｈｅＫｕｒｉｌｔｒｅｎｃｈａｎｄｔｈｅＫａｍｃｈａｔｋａｔｒｅｎｃｈ．
Ｔｈｅｒｅｓｕｌｔｓｓｈｏｗｔｈａｔ：①Ｔｈｅｐｒｉｎｃｉｐａｌｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｃｏｍｐｒｅｓｓｉｖｅｓｔｒｅｓｓａｘｉｓｉｎｔｈｅｓｈａｌｌｏｗｒｅｇｉｏｎ（ｈ＜
１００ｋｍ）ｏｆｔｈｅｓｅｔｒｅｎｃｈｅｓａｒｅｃｏｎｓｉｓｔｅｎｔｗｉｔｈｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｏｒｉｅｎｔａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｎｏｒｔｈｗｅｓｔＰａｃｉｆｉｃ
ｐｌａｔｅａｎｄａｌｍｏｓｔｐｅｒｐｅｎｄｉｃｕｌａｒｔｏｔｈｅｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆｔｈｅｓｅｔｒｅｎｃｈｅｓ．Ｉｎｔｈｅｔｒｅｎｃｈａｒｅａ，ｔｈｅｓｔｒｅｓｓｓｔａｔｅ
ｏｎｏｃｅａｎｉｃｃｒｕｓｔｓｉｄｅｉｓｍａｉｎｌｙｔｅｎｓｉｌｅ，ｗｈｉｌｅｔｈａｔｏｎｔｈｅｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｃｒｕｓｔｉｓｍａｉｎｌｙｃｏｍｐｒｅｓｓｉｖｅ．
Ｍｏｒｅｏｖｅｒ，ｔｈｅｔｅｎｓｉｌｅｓｔｒｅｓｓｓｔａｔｅｅｘｉｔｓｉｎａｌｌｐｏｓｔａｒｃｒｅｇｉｏｎｓ．Ｔｈｅｒｅｇｉｏｎｗｉｔｈａｄｅｐｔｈｏｆ８０～
２００ｋｍｓｈｏｗｓｔｈｅ“Ｉ”ｔｙｐｅｔｅｃｔｏｎｉｃｓｔｒｅｓｓｆｉｅｌｄｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｔｈｅｄｏｕｂｌｅｓｅｉｓｍｉｃｚｏｎｅ．②Ｔｈｅ
ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｉｎｔｈｅＪａｐａｎｔｒｅｎｃｈｈａｓａｌｏｗｅｒｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｄｉｐａｎｇｌｅ（ｃｏｍｐａｒｅｄｗｉｔｈｔｈｅａｎｇｌｅｓｏｆ
ＫｕｒｉｌｔｒｅｎｃｈａｎｄＫａｍｃｈａｔｋａｔｒｅｎｃｈ），ａｎｄｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅａｌｓｏｅｘｔｅｎｄｓｆａｒｔｈｅｒｉｎｔｈｅｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ
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