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摘要 本文综述了近期基于应力变化的余震预测研究进展。从静态库仑应力触发角度对

余震活动进行研究主要有两方面内容:一是集中于对主震触发余震机制的讨论;二是通过库仑

应力变化分布区域与实际余震空间分布区域进行定性对比分析，并认为库仑应力变化为正的区

域有利于余震的发生，而这正是余震活动与应力变化高度相关的重要证据。基于应力变化的余

震预测研究的一项重要内容是建立在速率-状态依从摩擦定律基础之上的余震活动率研究，即

将余震活动作为一系列独立的成核事件，从断层滑动触发地震的角度出发，结合静态库仑应力

计算得到余震活动率，进而得到余震数量。余震活动是与断层面上的剪切应力变化相关联的，

余震活动率受应力扰动幅度、应力加载速率、断层基本物理特性及背景地震活动率等的影响。

考虑到“余震激发余震”的特点，ETAS 模型与静态库仑应力变化相结合的研究方法提供了一条

统计学与物理学方法(应力变化)相结合、能更完整地刻画余震活动特征的可能途径。
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0 引言

余震研究是地震学中一直受到关注的研究领域，余震预测是地震短临预测的一个重要
方面，余震序列类型判定、最大余震震级预测及余震活动持续时间估计等是余震预测的最重
要内容，也是震后救援、灾后重建过程中政府、社会公众最为关心的问题。从实际需求出发，
我国已对余震序列开展了持续广泛的研究(吴开统等，1990;国家地震局，1990;中国地震
局，1998;蒋海昆等，2007)，研究结果在震后应急工作中发挥了重要的作用。但总体来看，
国内余震研究的特点是以大量实际震例的统计及对应性研究为主，强调基于预测的实用性，
具有物理基础的预测研究较少，而国外则在余震统计模型建立、余震发生机理研究等方面开
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展了大量卓有成效的工作。
关于余震强度分布的研究，取得的共识是完整余震序列的震级-频度关系符合 G-R 关

系，其比例系数 b 值为 0. 6 ～ 1. 1(Utsu，2002);b 值具有一定的区域差异，且在强余震活动期
间，b 值相对较低(Kisslinger et al，1991)。实验及理论研究表明(蒋海昆等，1998)，b 值主要
与介质不均匀性及应力状态有关。关于余震时间的分布，修改的大森公式 n( t) = K( t +
c) － p是对余震活动时间特征最好的统计描述，其中 p 为序列衰减系数。Utsu(1995)在纪念
大森公式发表 100 周年的综述文章中，对 1962 ～ 1995 年间全球发表的 200 多个 p 值计算结
果进行了总结，发现 p 值为 0. 6 ～ 2. 5，均值为 1. 1。近期进一步的研究与 Ustu(1995)的上述
认识相一致(Rabinowitz et al，1998;Ozttirk et al，2008;蒋海昆等，2008)。修改的大森公式中
c 为常数，早期的研究认为，c 主要用于保证修改的大森公式分母不为 0(Kagan，2004;Kagan
et al，2005;Lolli et al，2006)。近期的研究认为，c 能够为主震后短时间内的余震快速衰减
现象提供物理解释(Lindman et al，2005;Peng et al，2006;Enescu et al，2007)。此外，c 还与主
震震源机制有关(Clement，2009)，这意味着余震衰减受控于应力状态。

综上所述，关于余震活动的两大经典统计关系———G-R 关系及修改的大森公式均与应
力或应力变化有关。除余震活动统计模型外，国外在具有物理基础的余震衰减研究方面也
取得诸多进展，这主要涉及两方面内容:一是静态库仑应力变化与余震分布;二是基于速率-
状态依从的余震活动率变化特征。近期的研究则更进一步在速率-状态依从模型中引入静
态库仑应力变化，由此进一步发展得到基于应力变化的余震预测方法。

本文对上述研究内容进行了综述。

1 静态库仑应力变化与余震活动

地震的“应力触发”是指前期发生的地震在研究区产生的应力变化对研究区未来地震
活动的促进或抑制作用(Harris，1998)。由地震产生的应力变化可以通过库仑破裂应力变
化进行定量计算。通常将前期地震产生的应力张量投影到所关注的断层面和滑动方向上，
考虑正应力、孔隙流体压力和摩擦系数等的影响，得到所关注目标断层在指定滑动方向上的
库仑破裂应力变化。在假定介质各项同性、均匀的条件下，静态库仑应力变化由下式计算

ΔCFS = Δτ rake + μΔσ n (1)
式中 Δτ rake、Δσ n分别为被触发地震在断层面滑动方向上的静态剪切应力变化和静态正应力
变化;μ 称为视摩擦系数，包括了孔隙流体和断层面上的介质特性影响，一般取值 0. 4
(Okada，1992;Toda et al，1998、2003、2005)。对于主震后余震区的余震活动而言，若主震产
生的库仑破裂应力变化为正，则应力变化会促使目标断层运动，即余震可能被触发;反之，负
的库仑破裂应力变化则会抑制断层运动，主震触发余震的可能性降低(King et al，1994;Lin
et al，2004;Harris，1998;Han，2003)。目前普遍认为能够触发地震的应力变化阈值为 1 ×
10 － 2 ～ 10 － 1MPa(Reasenberg et al，1992;King et al，1994;Hardebeck et al，1998;Harris，1998;
Stein，1999;万永革等，2000)，该数值大于固体潮汐应力约 1 ～ 2 个数量级 (Heaton，1975、
1982)。

库仑破裂应力变化对后续地震活动触发的研究的一个重要方面，是构造相关区域历史
上一系列强震的累积库仑破裂应力变化对后续地震活动的影响。King 等 (1994) 通过对
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1992 年 Landers7. 3 级地震附近圣安德列斯断层的触发研究，对地震触发机制进行了初步讨
论。1999 年 8 月 17 日土耳其伊兹米特 7. 8 级地震前，有研究者在对该区域累积库仑破裂应
力变化进行研究时发现，此震震前几十年间，断层带上其它区域发生的地震对 7. 8 级地震震
中附近区域产生的累积库仑破裂应力变化一直处于增加状态( Stein et al，1997;Nalbant et
al，1998)。有关这方面的研究工作非常多，其中包括近期关于汶川地震(Toda et al，2008;万
永革等，2009;邵志刚等，2010)、玉树地震(王莹等，2011;单斌等，2012;宋金等，2011)等的
研究结果。因这些内容与余震活动关系不大，在此不多赘述。

图 1 由 Landers、Big Bear、Joshua Tree 等地震导致的静态库仑应力变化(单位:bars)(引自 King 等(1994))
白色方格表示 Landers 地震主震后 25 天内 ML≥1. 0 余震;最大的五角星表示 Landers 主震震中位置;2 个小五角星表示

2 次较大余震，左下为 Big Beer 地震，右下为 Joshua Tree 地震;白色粗线条表示用于计算 ΔCFS 的 3 次地震的同震破裂模

型结果

库仑破裂应力变化研究的另一个重要方面，是主震破裂对余震活动的触发及对余震空
间分布的控制作用。在研究的初期阶段早期，基于人工模拟地震，采用弹性位错模型计算库
仑应力增量并检查后续地震相对于库仑破裂应力增量的空间分布，发现大部分余震发生在
库仑应力变化为正的区域( Chinnery，1963;Erickson，1986;Okada，1992 )。此后，King 等
(1994)通过研究 1992 年 Landers7. 3 级地震，发现主震导致的静态库仑应力变化能够促使
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目标断层发生滑动，从而影响余震的发生。由主震后 25 天内的 1 级以上余震分布可见，大
部分余震分布于库仑应力变化为正的区域(图 1)。Troise 等(1998)利用 Okada(1992)给出
的计算断层滑动产生的静态库仑应力变化的解析表达式，计算了亚平宁山脉几次地震导致
的静态库仑应力变化，认为地震的每一个余震事件都连续地被前面的破裂事件所“触发”。
Hardebeck 等(1998)定量估计了 1992 年 Landers7. 3 级和 1994 年 Northridge6. 7 级地震对余
震的“触发”，结果表明，距离 Landers 地震主震断层 5 ～ 75km 的范围内，85%的余震事件与
静态库仑应力触发模型的预期相一致。McClousky 等(2005)研究 2004 年 12 月 26 日印尼 9
级地震后认为，“2004 年印尼海啸地震使得其破裂带以南 50km 处俯冲带上的应力增加了
5Pa，以南 300km 的苏门达腊断裂上的应力增加了 9Pa，这一构造区发生 1 次 7. 0 ～ 7. 5 级地
震的危险性似乎非常紧迫”。事实上，2005 年 3 月 29 日在 McClousky 等(2005)所指区域附
近再次发生 8. 5 级地震。华卫等(2009)的研究显示，汶川 8. 0 级地震大部分 M L≥5. 0 余震
分布在库仑破裂应力变化为正的区域，这些区域的库仑破裂应力变化大于 0. 05MPa。单斌
等(2012)利用弹性位错理论和分层岩石圈模型，计算玉树地震引起的同震及震后黏弹松弛
应力场变化对余震分布的影响。结果显示，玉树地震导致 4 个库仑应力明显增强的扇形区
域，进一步考虑区域构造应力的叠加后发现，约 86. 7%的余震位于库仑应力的增强区域。

大地震对后续地震活动时、空范围的影响，是有关库仑应力变化研究的另一个重点。
Hardebeck 等(1998)认为，余震的发生除了由库仑应力变化触发外，还具有随机性。通过对
两组不同的地震序列的研究，利用库仑应力变化模型，计算所触发的余震与随机余震的比例
后发现，主震引起的库仑应力变化至少能够解释 4. 5 年内、区域范围内的地震活动。Toda
等(2005)计算了以 1992 年 Landers7. 3 级地震为中心的 300km × 310km 范围内，1986 ～ 2003
年间每个 6 级以上地震产生的累积静态库仑应力变化，并据此推测认为一系列主震导致的
应力传递的衰减影响了该区域后续数十年的地震活动性。

地震后的粘弹性松弛效应对静态库仑应力触发有不可忽视的影响，这种粘弹性松弛是
由脆性地壳岩层和下层的粘弹性软流层相互耦合而产生的(Nur et al，1974;Rydelek et al，
1990)。Pollitz 等(1997)通过研究 1944 年 Tonanakai 8. 0 级地震以及 1946 年 NanKaido 8. 2
级地震对 1995 年 Kobe 地震的应力触发发现，虽然前两次地震与 Kobe 地震在时间上跨度较
大，但考虑了粘弹性松弛影响后发现，前两次地震对后者有明显的触发作用。同样的方法也
被应用于其它震例，结果显示粘弹性效应影响着远场长时间尺度的静态库仑应力触发(Ben
et al，1993;Freed et al，2001;Zeng，2001)。沈正康等(2003)基于静态库仑应力触发，研究了
1937 年花石峡 M7. 5、1963 年都兰 M S7. 1、1973 年玛尼 M S7. 3 以及 1997 年玛尼 MW7. 5 等地
震对 2001 年昆仑山口西 MW7. 8 地震的联合触发作用，其研究结果表明:长时间尺度下粘弹
效应导致了震后库仑应力变化大于同震库仑应力变化。若考虑这种效应，则库仑应力的影
响范围更大，影响时间也更长。蒋海昆等(2012)基于简化双层黏弹介质模型及其变形过程
的时间属性，考虑震后地壳上层(黏滞性相对较弱)短时间的弹性扰动及后续较长时间内下
层(黏滞性相对较强)黏性变形对上层应力扰动的联合作用，研究了地震应力扰动的时空变
化。结果显示，在所取与实际地壳相对较为接近的模型参数条件下，应力扰动的空间作用范
围大体是震源线性破裂尺度的 2. 5 倍，而影响时间则可持续数十年。换言之，对于地震导致
的应力扰动，其空间影响范围非常有限，却具有较长时期的时间“记忆”特性。
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2 基于应力变化的余震预测研究
2. 1 基于速率-状态依从摩擦定律的余震预测

主震后总是伴随或多或少的余震，余震具有时、空成丛的特点。时空丛集的“地震丛”
中，每个地震的发震时刻 t 可视为应力过程 τ( t)及初始状态 C 的函数，假定时间相关的地震
成核过程缘于断层的加速滑移，则 C 为断层初始滑动速度(Dieterich，1994)。

在实验及理论研究的基础上(Dieterich，1979、1987;Ruina，1983)，断层滑动所遵循的速
度-状态依从摩擦定律被写为(Dieterich，1994)

τ = σ μ0 + Aln(
δ
δ* ) + B1 ln(

θ1

θ*
1

) + B2 ln(
θ2

θ*
2

) +[ ]… (2)

式中 τ 为沿断层面断层滑动方向上的剪切应力;σ 为垂直于断层面的正应力;μ0为摩擦系

数;δ 为位移;A、Bi为断层本构参数; δ
* 、θ*

i 是经归一化的常量，在实际计算时可取为常量;
状态变量 θ i取决于滑动和断层所受正应力作用历史，可表达为(Dieterich，1994)

dθ i = 1
δ

－
θ i

D c
( )

i

dδ － aiθ i

B i
( )σ

dσ (3)

式中 D ci是特征位移，ai是控制着正应力与 θ i之间关系的参数。
若断层长期处于稳定应力场作用之下( τ = 0，σ = 0)，则在人为标定了起始时间之后，可

以计算平稳状态下断层的失稳时间。但由于主震的发生使得应力加载速率 τ≠0，从而产生
一系列的应力突跳，进而导致断层滑动速率频繁变化。若视整个余震活动过程由一系列足
够小的应力突跳事件和后续的短时平稳过程( τ = 0， σ = 0)所构成，那么其中第 n 个余震破
裂面的滑动速率为(Dieterich，1994)

δ(n) = 1

Hσγ exp(
τ rn
Aσr
) －[ ]1

(4)

其中 τ r 为背景应力加载速率;参数 γ 是随时间和应力改变的状态参量;A 为表示断层特性
的常数;σ 为正应力;n 是实际发生的余震数;r 为背景地震活动率;常数 H = (B /D c ) － ( k /
σ)，k 是断层粘滞块体有效刚度。通常将 Aσ 作为一个参数用来表征断层的基本物理特性，
简单来讲即是表征断层抵抗滑动发生的能力。

若考虑整个余震活动过程，由于应力不断变化，则导致式(4)中 γ 不断变化(Dieterich，
1994)

dγ = 1
Aσ dt － γdτ + γ( τ

σ
－ α)d[ ]σ (5)

式(5)中，若假定正应力不变( σ = 0)，同时剪切应力变化速率恒定，即应力加载速率 τ 为常
数，且剪切应力线性变化，则在稳定状态下 γ = 1 / τ。若考虑平稳过程( τ = 0，σ = 0)，则有 γ
= γ0 + t / Aσ。
平稳过程条件下( τ = 0，σ = 0)，总的地震活动率 R 为

R = r
γ τ r

(6)

R 减去背景地震活动率 r，即可得到余震活动率 R a = R － r。
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在 σ = 0 且 τ 为常数的情况下，余震持续时间 ta为余震活动率 R a逐渐降低至背景地
震活动率 r 的特征驰豫时间，由应力扰动引起的、较高的余震活动速率 R a，其驰豫时间只
取决于应力加载速率，即 ta = Aσ / τ，应力加载速率可以通过静态应力降与地震恢复周期
粗略求得(Dieterich，1994)。据此可开展余震活动持续时间的研究，如傅征祥 (1996 )假
定地震回复周期内震源断层面上应力加载速率在时间上不均匀，其研究结果显示出余震
活动持续时间与主震应力降成正比。仲秋等(2012)基于上述方法，讨论了 1976 年唐山
地震的余震活动持续时间，结果显示在不同的计算条件下唐山地区余震活动可持续 70 ～
140 年。

许多研究还涉及影响余震活动率的一些主要因素。基于前述 Dieterich(1994)提出的理
论和方法，Cocco 等(2010)模拟应力变化引起地震活动的时空演化，通过依赖于速率和状态
的摩擦定律，将该方法应用于无限地震成核点集。模拟结果显示，余震活动率的变化取决于
应力扰动幅度(一般以库仑应力变化幅度表述)、断层基本物理特性(用参数 Aσ 表示)、应
力加载速率和研究区的背景地震活动率 r 等。

断层基本物理特性 Aσ 的数值一般介于 0. 0012 ～ 0. 6000MPa(Harris，1998、2003;Toda et
al，1998;Stein，1999;Guatteri et al，2001;Belardinelli et al，1999;Console et al，2006)。Catalli
等(2008)基于 Dieterich(1994)提出的地震活动率 R 的计算方法(式(6))，模拟了发生在
Apennines 的 Umbria-Marche 地区的一系列中等强度正断型地震的时空分布，采用最大似然
法得到与研究区地震活动最为吻合的 Aσ 值为 0. 04MPa。Hainzl 等(2008a)由状态-速率依
从摩擦定律计算了 1992 年 Landers7. 3 级地震的余震活动率，估计的断层物理特性 Aσ≈
0. 017MPa。总体上，正如 Cocco 等(2010)的研究所指出的那样，Aσ 影响着地震活动率 R 的
瞬间增加。这意味着在长的时间尺度下 Aσ 不影响预期地震数的计算，而在短时间尺度下
则对计算结果会有影响。

此前一般认为背景地震活动率 r 是时、空均匀的( Gomberg et al，2005b; Toda et al，
2003)。Toda 等(2005)提出，背景地震活动率是指在没有任何应力扰动情况下的地震活动
率，它被假设为与时间无关但在空间上不均匀，这意味着所考虑的过程是稳定的。关于背景
地震活动率的计算，Frankel(1995)给出一种平滑地震活动的平滑算子，即通过平滑特定时、
空区间内的地震活动，得到平均背景地震活动率。Hainzl 等(2005)在研究 2000 年 Vogtland
震群的流体触发问题过程中，以 ETAS(Epidemic Type Aftershock Sequences)模型为基础，采
用去丛集方法(Zhuang et al，2002)得到背景地震活动率。就这一具体实例而言，背景地震
活动约占总地震活动的 0. 8% ± 0. 1%。这一背景地震活动率的计算方法也被多位研究者
使用(Marsan，2003;Marsan et al，2005;Lombardietal et al，2006、2007;蒋长胜等，2010)。区别
于去除地震丛集后的平稳背景地震活动率，Cocco 等(2010)提出了参考地震活动率的概念，
即通过 Frankel(1995)的方法，平滑研究区较长时间段内地震活动率，得到与时间无关、但包
括了在选定时间范围内研究区所有地震的平均活动速率。分别将参考地震活动率、背景地
震活动率应用于 Landers7. 3 级地震序列，在假定近源区地震活动率均匀的条件下，得到整
个地区平均的参考、背景地震活动率分别为 0. 176、0. 086 个 /天。可见在其他参数不变的情
况下，由平均参考地震活动率计算得到的累积余震数为平均背景地震活动率计算结果的 2
倍左右。
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2. 2 静态库仑应力变化与速率-状态依从相结合的余震预测研究
如前所述，静态库仑应力变化具有明确的力学含义，能够定性解释地震触发及余震分布

问题，但对地震活动速率变化、余震时间衰减以及余震数量随距主震断裂远近不同的变化特
征等却无法给出较好的解释。而基于速率-状态依从的余震活动模型，尽管具有更多的定量
表达成分，但实际上是建立在诸多理论假设前提之下(Toda et al，2003)。自此，有研究者开
始探讨两者的结合问题，如 Toda 等(2005)以 1992 年 Landers7. 3 级地震为中心，在 300km ×
310km 范围内，通过平滑 1981 ～ 1986 年间的地震活动作为背景地震活动率，将静态库仑应
力变化作为速率-状态依从模型的应力变化参数，重建了 1986 ～ 2003 年间的主余震分布及
周边地震活动，结果显示绝大多数地震发生在拟合结果所确定的“危险”区域内。进而在以
静态库仑应力变化为基础计算余震活动率时，还进一步考虑了库仑应力计算本身具有的不
确定性(Hainzl et al，2008a、2008b)，这种不确定性主要缘于库仑应力变化计算过程中接受
断层不同滑动分布的影响。通过选取不同的参数计算库仑应力变化，Hainzl 等(2008a)对余
震活动空间分布重新估计，结果显示出的触发区域边界有所拓展，与实际余震分布更为吻
合。同时，若将接受断层参数走向与倾向以高斯分布函数形式进行表达，以考虑接受断层不
同分布特征及不确定性对结果的影响，便会发现原先存在的一些应力影区消失，从而弥补了
在地震总数量、总的地震活动率计算上的遗漏(Hainzl et al，2008b)。

近年来，Hainzl 等(2010)基于地震缘于持续的构造加载(背景地震活动)以及地震应力
之间的相互作用(地震触发)这一基本观点，提出一种基于库仑应力变化定量估算余震数量
的方法。具体如下:

主震破裂导致接受断层上短时间内产生 ΔCFS 的库仑应力变化。换一个角度，若这一
应力变化(具体数值等于 ΔCFS)由持续的背景应力加载引起，则所需要时间为

Δt = ΔCFS / τ r (7)
式中 τ r 为背景应力加载速率。

假定背景地震活动率为 r，则 Δt 内由于持续的构造加载所产生的平均地震数为

N = rΔt = rΔCFS
τ r

(8)

由于体积 V 内背景应力加载速率 τ r 与背景地震活动率 r 之间的关系为(Kostrov，1974)

τ r =〈M0〉
r
V

(9)

式中〈M0〉为平均地震矩，单位 N·m。通过 G-R 关系由所研究的地震序列数据可得其标量值
(Hainzl et al，2010)

〈M0〉 = 109 ． 1 +1 ． 5Mmin b
1 ． 5 － b

× 10 (1 ． 5 － b) (Mmax －Mmin)

1 － 10 － b(Mmax －Mmin)
(10)

Mmin、Mmax分别为序列震级下限和最大地震震级，b 为 G-R 关系比例系数。
式(9)代入式(8)，得

N = V
〈M0〉

ΔCFS (11)

此处 N 是由于持续、缓慢的构造加载，在体积 V 内产生 ΔCFS 的应力增加，从而所导致的平
均地震数，其总的耗时为如式(7)所示的 Δt。

992



中 国 地 震 29 卷

综上所述，假定地震缘于持续的构造加载(背景地震活动)或地震应力之间的相互作用
(地震触发)，简化条件下若假定两者均仅取决于应力增量 ΔCFS，则由于主震破裂在短时间
内产生的应力增量 ΔCFS 所导致的体积 V 内的余震数亦可用式(11)表达，但所耗时间远远
小于式(7)给出的 Δt。利用式(11)对 Landers7. 3 级地震余震空间分布及其空间衰减进行
模拟，同时选用实际余震序列第 1 年的数据进行对比(图 2( a)中灰色点)，可见由模型所得
直接余震空间分布与实际情况能够很好地吻合(图 2( a))。同时，模型对余震数量随距主
震断裂距离的增加而在空间上呈现衰减的描述，与观测事实也较为接近(图 2(b))。

图 2 Landers 7. 3 级地震余震数量空间分布及线性衰减模拟结果(引自 Hainzl 等(2010)文献)
( a)Landers 7. 3 级地震 3 级以上的余震数量空间分布(摩擦系数 μ = 0. 5，考虑整个孕震区深度)，灰色点为实

际观测到的第 1 年 3 级以上余震分布( Shearer et al，2005) ;( b)实际余震随距离主震断裂最短距离的线性衰减

(灰色)及模型拟合结果(红色)，“线密度”为距离主震断层单位距离内的余震数

近期的研究还进一步考虑到余震统计模型与应力变化(应力触发)之间的关系。Bach
等(2012)以空间形式的 ETAS 模型(Ogata，1998;Zhuang et al，2002)为基础，分别以静态库
仑应力变化、ShakeMap、GMM(Ground Motion Model)及断层分布等分别替换 ETAS 空间形式
中的一级余震分布项，得到 Landers7. 3 级余震空间分布的模拟结果(图 3)，其中 ShakeMap、
GMM 粗略地等效于动态库仑应力的影响。可见相对于其他物理约束，静态库仑应力变化在
模拟余震分布的过程中，对狭长形态的主震断层破裂描述得更好(图 3( e)、3( g))。

3 小结及讨论
(1)基于统计学的余震序列研究，着重于序列时间衰减的统计描述，对余震空间分布涉

及不多。从静态库仑应力触发角度出发对余震活动的研究，一方面集中在对主震触发余震
机制的讨论，认为主震破裂产生的静态库仑应力增加导致余震的发生;另一方面通过库仑应
力变化分布区域与实际余震空间分布的定性对比，认为库仑应力变化为正的区域有利于余
震的发生。这是余震活动与应力变化高度相关的重要证据，但是以定性对比为主的，且静态
库仑应力在地震活动速率变化、余震时间衰减以及余震数量随距主断裂距离远近的变化等
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图 3 计算得到的 Landers 余震分布概率图(引自 Bach 等(2012)文献)
灰色点代表主震后 300 天内的 3 级以上地震分布;黄色五角星代表主震震中位置;“余震概率”为每单位平方千

米面积上的余震数量

方面尚未给出较好的解释(Toda et al，2003)。
(2)基于应力变化的余震预测研究的一个重要方面，是建立在速率-状态依从摩擦定律

基础之上的余震活动率研究。基于速率-状态依从摩擦定律，建立了应力变化与余震活动率
之间的关系(Dieterich，1994)，认为余震活动与断层面上的剪切应力变化相关联，余震活动
率受应力扰动幅度、应力加载速率、断层基本物理特性 Aσ及背景地震活动率等影响。关于
背景地震活动率的计算方法尚存诸多争议，利用统计学方法对余震序列去丛集或不去丛集
而直接平滑先前地震活动等方法均被尝试使用过。

(3)最新的基于应力变化的余震预测研究趋势是，通过将静态库仑应力变化与速率-状
态依从相结合，对余震活动进行更为定量的刻画。将余震活动作为一系列独立的成核事件，
从断层滑动触发地震的角度出发，得到以静态库仑应力变化为基础的余震活动率，并在此基
础上进一步得到库仑应力变化与区域余震数量的关系 ( Cocco et al，2010;Hainzl et al，
2010)。以表征余震自激发特征的 ETAS 模型为基础，在空间上分别由断层分布、静态库仑
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应力变化模型、GMM、ShakeMap 等进行物理约束，实际震例研究结果显示，静态库仑应力变
化可以对直接余震的空间分布有更为吻合的刻画。考虑到 ETAS 模型“余震激发余震”的思
想，这实际上提供了一条统计模型与物理观测(应力变化)相结合、以更完整地刻画余震活
动特征的可能途径。
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A review of aftershock forecasting research based on the
stress changes

Jia Ruo1) Jiang Haikun2)

1) Institute of Earthquake Science，China Earthquake Administration，Beijing 100036，China

2) China Earthquake Networks Center，Beijing 100045，China

Abstract Research of the aftershock activity base on static stress triggering has two main aims:
to discuss about how mainshock triggers aftershocks，and to find the qualitative relationship
between coulomb stress distribution and the actual spatial distribution of aftershocks． It is
generally believed that aftershocks occur in the area in which the coulomb stress change is right．
This is an important evidence of the relationship between the stress changes and aftershock
activity． In the research of aftershock prediction based on the stress change，one important
method is the rate- and state-dependent friction law． It regards the aftershock activity as a series
of separate “earthquake nucleation” events，and based on the theory of fault slip triggering
earthquakes，it gets the aftershock activity rate from static stress change，and the number of
aftershocks as a result． Aftershock activity is associated with shear stress change on the faults，
and seismicity rate changes depend on the amplitude of stress disturbance，the stressing rate，the
physical constitutive properties of faults ( represented by the parameter Aσ)，and the background
seismicity rate of the study area． The statistical self-similar characteristics of aftershocks in ETAS
model may provide an approach to describe the aftershock activity more precisely using both
statistical and physical ( stress change) method．
Key words:Aftershocks Rate- and state-dependent friction law Static stress changes

Aftershock activity rate Background seismicity rate
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