
书书书

第６４卷 第１０期

２０２１年１０月

地　球　物　理　学　报
ＣＨＩＮＥＳＥ　ＪＯＵＲＮＡＬ　ＯＦ　ＧＥＯＰＨＹＳＩＣＳ

Ｖｏｌ．６４，Ｎｏ．１０

Ｏｃｔ．，２０２１

王克林．２０２１．俯冲带大断层的强度问题．地球物理学报，６４（１０）：３４５２３４６５，ｄｏｉ：１０．６０３８／ｃｊｇ２０２１Ｐ０５１５．

ＷａｎｇＫＬ．２０２１．Ｏｎｔｈｅｓｔｒｅｎｇｔｈｏｆｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｍｅｇａｔｈｒｕｓｔｓ．犆犺犻狀犲狊犲犑．犌犲狅狆犺狔狊．（ｉｎＣｈｉｎｅｓｅ），６４（１０）：３４５２３４６５，ｄｏｉ：１０．

６０３８／ｃｊｇ２０２１Ｐ０５１５．

俯冲带大断层的强度问题

王克林
太平洋地球科学中心，加拿大地质调查局，加拿大不列颠哥伦比亚省悉尼市，Ｖ８Ｌ４Ｂ２

摘要　俯冲带大断层的强度是地球动力学的一个重要问题．过去２０年来，学界对这一问题的认识有了根本性的改

变．本文将简单介绍近期这一研究的核心科学内容、主要方法和结果．宏观估计这种断层大尺度平均强度的有效方

法只有两种：一是用弧前地壳应力观测约束横向挤压力从而推算大断层强度，二是用弧前地表热流观测约束断层

摩擦生热量从而推算大断层强度．目前的研究结果表明：首先，这些断层极弱，其有效摩擦系数一般在０．０３左右，

有些可能略大于０．１，这一结果也解释了为什么俯冲带不是造山带．其次，发生特大地震的大断层是最弱的，充分表

明大地震不需要高强度断层和高应力，而需要易于破裂传播扩展的地质条件．另外，大地震发生时断层的应力降与

强度相比，既不是微乎其微，也远不到百分之百．导致大断层极弱的地质原因还尚不明确．一般认为需要相当高的

孔隙液压，但是断层泥中的软弱含水矿物可能也起关键作用．
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０　引言

俯冲带是海洋板块向大陆板块或另一个海洋板

块下面俯冲的板块边界．两个板块之间的接触边界

是俯冲带大断层．本文讨论有关这个大断层的强度

的一些问题．本文的定位比较特殊．它不是关于本学

科的前沿综述，而是简述作者对于这个领域一系列

科学问题的系统认识，内容主要基于作者自己团队

发表过的研究成果．多数图件采自这些文献并经过

加工修改．读者对象不光是研究俯冲带的学者，也包

括其他对俯冲带研究感兴趣的、有地质和地球物理

背景的研究生和科研人员，所以主要定性地讲原

理，简化定量分析，尽量避免数学公式．由于俯冲带

研究近十几年发展很快，本文的一些内容与传统的

认识相悖．许多问题还没有完全理解或存有争议．对

这些问题的讨论也从很大程度上代表了未来的研究

方向．

断层的强度是指造成它滑动所需的剪应力．俯

冲带大断层的强度是岩石圈板块动力学的一个重要

问题．板片俯冲时在这里遇到多大阻力，大断层给上

覆板块构造应力场提供什么样的边界条件，都取决

于大断层的强度．文中涉及的许多概念对理解任何

其他断层也是重要的，因而有普遍的地球动力学意

义．研究俯冲带大断层的强度也有社会意义．大断层

的突然错动会产生大地震，往往还伴随着海啸．２００４

年９．２级苏门答腊大地震破裂面沿海沟走向长达

１３００ｋｍ，引发的海啸在北印度洋周边造成２４万人

死亡．２０１１年９．０级日本海沟大地震断层错距最大

处达６０余米（Ｓｕｎｅｔａｌ．，２０１７），带来的海啸致死近

２万人．迄今大于８．５级的地震基本都发生在俯冲

带大断层上．了解大断层的强度有助于揭示这些地

震的物理机制，并对减灾实践有指导意义．

俯冲带大断层是一个复杂的剪切带（Ｗａｎｇ，

２０１０；Ｒｏｗｅｅｔａｌ．，２０１３；Ａｇａｒｄｅｔａｌ．，２０１８；Ｒａｉｍｂｏｕｒｇ

ｅｔａｌ．，２０１９）．洋底遍布地垒地堑、海山、海岭、断裂

带等不同尺度的高低起伏，俯冲后造成断层不规则

的几何形态．俯冲板片在俯冲前和俯冲后的弯曲变

形又引起新的正断层活动，加剧了几何不规则性．修

整和磨平这些不规则形态的过程会引起小断层活

动、岩块旋转、岩石破碎、断层泥发育、变形的局域化

等，在断层带内外造成一系列复杂构造．洋底的沉积

层在有些情况下整体俯冲下去，增加了大断层的平

滑度，有些情况下仅部分俯冲，余下的形成增生楔，

而有些俯冲洋底本来就没有多少沉积物．断层带里

的材料不仅有从海沟带下去的沉积物，也裹挟了来

自俯冲洋壳顶部的玄武岩块屑和从上覆板块底部剥

蚀下来的其他岩石．随着温度压力向深处的增高，断

层带内的物质发生变质，同时也形成一些新的矿物．

俯冲板片里的一些矿物由于温压增高也发生脱水，

给断层带加入了新的流体和溶于其中的矿物．丰富

的含矿流体不但引起断层材料组分的变化，还引起

一些重要的物理过程，如提高孔隙液压、改变渗透

率、促进压溶流变作用等等．从许多出露地表的古俯

冲断层来看，断层带里的材料往往是经过不同程度

变质的混杂岩体，夹有一些局域化的剪切带，其中包

括极薄的滑动层．这些滑动层有时含有被公认为是

古地震直接证据的假玄武玻璃．

本文讨论的断层强度是对上述复杂系统的一个

最基本的力学性质的宏观描述．地球动力学中，几乎

所有参数描述的都是某种时间、空间和物理过程的

平均效应，只不过平均尺度多种多样．其他常见的大

尺度平均参数还有地壳密度、岩石圈有效弹性厚度、

地幔黏性系数、岩层渗透率等．了解实际地质系统的

复杂性，对理解这种宏观描述的合理性、必要性和局

限性十分关键．不了解现实的复杂性而盲目简化，往

往会丢掉本质问题．仅关注复杂细节而不知如何简

化，往往就事论事，看不到普适性的本质问题．

１　俯冲带大断层的温度环境和岩石学

环境

虽然本文主要讨论大断层的强度，但是十分必

要先简单介绍一下俯冲带的温度和岩石学环境，以

提供一个大的构造物理背景．为了叙述方便，以下忽

略现实中各种具体的复杂情况，仅假设一个上覆板

３５４３
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块为大陆的“典型”理想俯冲带．俯冲带最重要的一

个特征是弧前地区温度低，而火山弧与弧后地区温

度高（图１）（ＷａｄａａｎｄＷａｎｇ，２００９）．全球陆地的热

流平均值是６５ｍＷ·ｍ－２左右，而弧前地区的热流

值一般可以低至３０～４０ｍＷ·ｍ
－２．弧后地区热流

普遍较高，往往为８０ｍＷ·ｍ－２左右（Ｃｕｒｒｉｅａｎｄ

Ｈｙｎｄｍａｎ，２００６）．习惯上常将“弧与弧后”作为一个

单元来讨论．

弧前温度低的原因是俯冲板片把浅层较冷的岩

石带到深处，给上覆岩层“降温”．弧与弧后温度高的

原因是地幔楔物质的流动把深部较热的岩石带到浅

处，给上覆岩层“升温”．在图１以外、离俯冲带较远

的弧后地区，地幔流动方式一般认为是热浮力引起

的小尺度自然对流（Ｃｕｒｒｉｅｅｔａｌ．，２００４；Ｃｕｒｒｉｅａｎｄ

Ｈｙｎｄｍａｎ，２００６）．而图１以内的弧与弧后地区的地

幔流动方式是被俯冲板片拖拽驱动的“角落流”．弧

前———弧与弧后的温度反差反映了俯冲板片对地幔

楔的拖拽从７０～８０ｋｍ深度开始（ＷａｄａａｎｄＷａｎｇ，

２００９；Ｓｙｒａｃｕｓｅｅｔａｌ．，２０１０）．在此以深，地幔楔底

部与俯冲板片完全耦合，即同速运动．由此造成的角

落流从深部和弧后带来大量的热，在地幔楔里造成

产生岩浆的高温条件．在此以浅，两者完全解耦，以

致这一部分地幔楔处于停滞状态，不参与角落流，成

为上板块岩石圈的一部分（ＷａｄａａｎｄＷａｎｇ，２００９；

Ｕｃｈｉｄａｅｔａｌ．，２０２０）．不流动的这部分地幔楔不断

被俯冲板片降温，称为“冷楔”（图１）．冷楔是弧前力

学体系的一个重要部分（ＬｕｏａｎｄＷａｎｇ，２０２１），这

一点的重要性在第３．１节还会涉及．我们不妨把参

与角落流部分的地幔楔称为“热楔”．至于从解耦到

耦合的转变普遍发生于７０～８０ｋｍ处的原因，还没

有很好的理论解释．Ｐｅａｃｏｃｋ和 Ｗａｎｇ（２０２１）最近从

岩石学角度在这方面做了一些探索，认为滑石稳定

性在这一深度的改变起了重要作用．

在海洋岩石圈逐渐冷却和老化的过程中，大量

的海水通过水热循环和水热变质进入岩石形成含水

矿物．越老的板片含水越多．显然，水主要储存在地

图１　 热俯冲带和冷俯冲带的典型代表（自 Ｗａｄａ和 Ｗａｎｇ（２００９）原图修改而成）

（ａ）卡斯卡迪亚，俯冲板片年轻而温度高；（ｂ）日本海沟，俯冲板片年老而温度低．两图中所示温度场的模型计算细节和剖面位置见 Ｗａｄａ

和 Ｗａｎｇ（２００９）．红点是实测地表热流，蓝线是模型计算值．两平行虚线之间是俯冲洋壳，其中蓝色部分是玄武质岩石，白色部分是榴辉岩．

俯冲洋壳脱水高峰伴随玄武岩向榴辉岩的转变．俯冲地幔和上覆地幔的紫色部分圈出叶蛇纹石（ａｎｔｉｇｏｒｉｔｅ）可以稳定存在的温压条件；实际

上叶蛇纹石存在与否以及富集度还取决于是否有足够的 Ｈ２Ｏ．上覆地幔的这个紫色部分也大体代表了地幔冷楔．剖面中的箭头显示模型中

地幔热楔物质流动方向．黑三角代表火山弧位置．

Ｆｉｇ．１　Ｅｎｄｍｅｍｂｅｒｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｖｅｓｏｆｗａｒｍａｎｄｃｏｌｄｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｓ

（ＭｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍｏｒｉｇｉｎａｌｆｉｇｕｒｅｓｉｎＷａｄａａｎｄＷａｎｇ（２００９））

（ａ）Ｃａｓｃａｄｉａ，ｗｈｅｒｅｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｎｇｐｌａｔｅｉｓｙｏｕｎｇａｎｄｗａｒｍ；（ｂ）ＪａｐａｎＴｒｅｎｃｈ，ｗｈｅｒｅｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｎｇｐｌａｔｅｉｓｏｌｄａｎｄｃｏｌｄ．Ｆｏｒｄｅｔａｉｌｓｏｆ

ｔｈｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｍｏｄｅｌｌｉｎｇａｎｄｌｏｃａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｍｏｄｅｌｐｒｏｆｉｌｅｓ，ｓｅｅＷａｄａａｎｄＷａｎｇ（２００９）．Ｒｅｄｄｏｔｓａｎｄｔｈｅｂｌｕｅｃｕｒｖｅｒｅｐｒｅｓｅｎｔｏｂｓｅｒｖｅｄ

ａｎｄｍｏｄｅｌｐｒｅｄｉｃｔｅｄｈｅａｔｆｌｏｗｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．Ｔｈｅｔｗｏｐａｒａｌｌｅｌｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓｅｎｃｏｍｐａｓｓｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｎｇｃｒｕｓｔ，ｉｎｗｈｉｃｈｔｈｅｂｌｕｅｐａｒｔｉｓ

ｍｅｔａｂａｓａｌｔａｎｄｔｈｅｗｈｉｔｅｐａｒｔｉｓｅｃｌｏｇｉｔｅ．Ｐｅａｋｄｅｈｙｄｒａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｉｎｇｃｒｕｓｔａｃｃｏｍｐａｎｉｅｓｔｈｅｂａｓａｌｔｅｃｌｏｇｉｔｅｔｒａｎｓｆｏｒｍａｔｉｏｎ．Ｐｕｒｐｌｅ

ａｒｅａｓｉｎｔｈｅｓｌａｂｍａｎｔｌｅａｎｄｍａｎｔｌｅｗｅｄｇｅｉｎｄｉｃａｔｅＰ／Ｔｃｏｎｄｉｔｉｏｎｓｆｏｒｔｈｅｓｔａｂｉｌｉｔｙｏｆａｎｔｉｇｏｒｉｔｅ；ｔｈｅａｃｔｕａｌｐｒｅｓｅｎｃｅａｎｄａｂｕｎｄａｎｃｅｏｆ

ａｎｔｉｇｏｒｉｔｅｄｅｐｅｎｄｏｎｗｈｅｔｈｅｒａｄｅｑｕａｔｅＨ２Ｏｉｓａｖａｉｌａｂｌｅ．Ｎｅｖｅｒｔｈｅｌｅｓｓ，ｔｈｅｐｕｒｐｌｅａｒｅａｏｆｔｈｅｍａｎｔｌｅｗｅｄｇｅｂａｓｉｃａｌｌｙｒｅｐｒｅｓｅｎｔｓｔｈｅｃｏｌｄ

ｎｏｓｅ．Ａｒｒｏｗｓｉｎｔｈｅｈｏｔｐａｒｔｏｆｔｈｅｍａｎｔｌｅｗｅｄｇｅｓｈｏｗｍｏｄｅｌｐｒｅｄｉｃｔｅｄｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆｗｅｄｇｅｆｌｏｗ．Ｔｈｅｂｌａｃｋｔｒｉａｎｇｌｅｍａｒｋｓｔｈｅｌｏｃａｔｉｏｎｏｆｔｈｅ

ｖｏｌｃａｎｉｃａｒｃ．
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壳里（一般６、７ｋｍ厚）．如果断层可以把水带到地

幔，而且地幔浅部已经充分冷却，含水矿物亦可以在

地幔部分沿断层和裂隙形成（Ｍｉｌｌｅｒｅｔａｌ．，２０２１）．

当海洋板片向深处俯冲时，裂隙闭合使岩石里的自

由水在很浅的地方就被挤出．随着温度和压力的增

高，洋壳岩石发生一系列变质作用，最终玄武质洋壳

变质为密度更高的榴辉岩．洋壳里的各种含水矿物

在变质过程中分解、脱水，而脱水高峰出现于玄武质

岩石向榴辉岩的转化过程（Ｐｅａｃｏｃｋａｎｄ Ｗａｎｇ，

１９９９）．年轻而热的板片，变质脱水在比较浅的地方

达到高峰．年老而冷的板片，变质脱水要到１００～

１５０ｋｍ深处才达到高峰．图１以卡斯卡迪亚和日本

海沟为例，对比年轻和年老板片不同的脱水高峰深

度．俯冲板片的地幔部分主要是橄榄岩．它的变质要

到地幔转换带（约４１０～６６０ｋｍ）才发生，但是它带

下去的含水矿物可以在比较浅的地方就分解和

脱水．

俯冲带一个重要的岩石学过程是冷楔充水．地

幔楔橄榄岩充水形成的含水矿物包括蛇纹石、绿泥

石、滑石、水镁石等．少数几个最年轻的俯冲洋壳如

卡斯卡迪亚脱水高峰很浅（图１），可以给冷楔提供

大量的水源，以致于其尖端区域可以完全充水，出现

蛇纹石饱和，影响了其附近大断层的力学性质（Ｇａｏ

ａｎｄＷａｎｇ，２０１７）．老一些的洋壳如日本海沟脱水

高峰较深（图１），给冷楔提供的水十分有限，所以多

数俯冲带的冷楔充水程度不高 （Ａｂｅｒｓｅｔａｌ．，

２０１７）．但是，因为冷楔的充水是自下而上，即使少量

的水也会在冷楔最底部靠近大断层的地方形成富集

含水矿物．再往陆地方向，洋壳脱水则是给热楔充

水，降低岩石熔点，产生岩浆．这是公认的俯冲带火

山弧形成的主要机制，在此不加详述．

２　大断层强度的参数化

２．１　从摩擦滑动到黏性剪切

引言提到，俯冲带大断层是一个构造丰富、材料

多样的剪切带．如何简化一个复杂系统取决于研究

焦点是哪个主要物理过程和该过程的时空尺度．在

地震学理论和大尺度地球动力学模拟中，俯冲带大

断层在温度比较低的浅部，即岩石呈脆性的地方，常

常简化为一个没有厚度的摩擦接触面．因此脆性区

也称为摩擦区．而在温度比较高的深部，即岩石呈韧

性的地方，常常简化为一个黏性层．因此韧性区也称

为黏性区．和温压有关的岩石流变性质控制了从脆

性到韧性的转换（图２）．

在脆性区，断层的强度τｓ，即造成断层滑动的

剪应力，由库仑摩擦系数μ表征：

τｓ＝μ（σｎ－狆ｆ）＝μ珋σｎ， （１）

其中σｎ是断层上的正应力，狆ｆ是孔隙液压，而珋σｎ ＝

σｎ－狆ｆ是有效正应力．一般来说σｎ与静岩压力狆Ｌ＝

ρ犵狕差别不大，其中ρ是岩石平均密度，犵是重力加

速度，狕是深度．式（１）是用真实摩擦系数和有效正

应力表示断层强度．如果定义λ＝狆ｆ／σｎ≈狆ｆ／狆Ｌ，则

断层强度也可以反过来用有效摩擦系数μ′＝μ（１－λ）

和真实正应力来表示：

τｓ＝μ（１－λ）σｎ＝μ′σｎ． （２）

　　以上两式用一个参数μ或μ′代表了一个庞大

系统．它强调了摩擦过程的最基本特征———剪切强

度随正应力（即随围压、深度）增高而增大，而平均掉

了小尺度时空变化和其他物理过程的贡献．地球动

力学研究常用的Ｂｙｅｒｌｅｅ′ｓｌａｗ（Ｂｙｅｒｌｅｅ，１９７８）是上

述库仑摩擦准则的特殊形式，μ值为０．７左右．如果

假设σｎ≈狆Ｌ 而狆ｆ是静水压力（把静岩压力中的岩

石密度换成水的密度），则λ≈０．４，μ′≈０．４．当我们

说一个断层强或弱，对比的就是这个“参照值”．

需要强调，大断层的滑动是沿一个厚度从几毫

米到数百米不等的剪切带发生的（见引言），而μ或

μ′刻画的实际上是在厚度方向积分起来的效应．一

个“蠕滑”型断层的脆性区域可能是整个剪切带以碎

屑流方式蠕动，可以用库仑塑性连续介质描述

（Ｗａｎｇ，２０２１），也可能是其中一个或多个软弱层在

慢慢滑动．无论如何，断层厚度方向积分起来的总体

强度可以用（１）（２）两式表征．这种情况下，因为断层

滑动的平均阻力就是τｓ，断层强度的意义比较简单．

而所谓“锁滑”（ｓｔｉｃｋｓｌｉｐ）型断层，一般不滑动，呈

闭锁态（锁），但间歇性发生大地震（滑），断层强度概

念略有不同．地震滑动带是很薄的剪切层，厚度一般

几毫米或数厘米，在这个方面比许多蠕滑断层简单

一点．但是由于强度在地震过程中发生变化，它的参

数化稍为复杂一点．这一点在２．２节再进一步解释．

另外，ｓｔｉｃｋｓｌｉｐ一词以前翻译成“黏滑”．因为“黏

滑”与“黏性滑动”意思相反但用字类似，容易引起误

解，所以此处译为意思更明确的“锁滑”．

沿断层再往深处去，温度增高，断层性质从脆性

摩擦滑动转为韧性剪切蠕变．这个蠕变的区域一般

用一层非线性黏性流体来代表，其主要参数是有效

黏滞系数（ＧａｏａｎｄＷａｎｇ，２０１４）．什么样的流体最

适合代表这个黏性层并不清楚，也可能因地而异．因
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为俯冲断层带介质中含有许多石英，而石英在温度

较高的情况下韧性“强度”很小从而主导介质的总体

流变行为，我们在模拟中一般用石英含量较高的岩

石如花岗岩、花岗闪长岩等的流变学性质来描述这

层黏性流体．因为信息不足，无论用什么方法对黏性

区进行参数化，都有一定的任意性．但是在研究断层

强度和地震过程时，摩擦区是主角而黏性区是配角，

这种任意性带来的误差一般不影响主要结论．前面

提到，脆性区摩擦过程的最基本特征是摩擦强度随

围压增高而增大．相比之下，韧性区黏性蠕变的一个

基本特征则是对温度的敏感性．随温度升高，黏性层

对剪切变形的阻力迅速降低．当我们讨论断层强度

时，主要聚焦于μ或μ′，但是也隐含了黏性区域的

贡献．在实际俯冲带中（不一定在模型里）黏性剪切

层可以认为是俯冲带大断层逐渐丧失其独立性而与

地幔热楔合为一体的过渡区．作者猜测，由浅至深，

剪切层厚度应逐渐增大，流变越来越不局域化，其黏

性剪切变形与地幔热楔黏性流动的区别越加模糊．

到７０～８０ｋｍ 以深，热楔底界与俯冲板片同速运

动，即第１节所说的完全耦合，造成热楔的剪切流

动．这时，大断层仅仅是一个不同岩石的物质分界

面，而不再是一个变形的间断面．

从摩擦到黏性的转变不是突变，而是要经过一

个不大的转换带（ＳｈｉｍａｍｏｔｏａｎｄＮｏｄａ，２０１４）；在

转换带里断层上的剪应力达到峰值（图２）．在图１

的两个俯冲带中，这个转换发生于温度为４００!Ｃ左

右的地方．显然，如果俯冲板片年轻（如图１中的卡

斯卡迪亚），大断层温度高，这个转换会在很浅的地

方发生．这个由温度控制的脆韧（即摩擦黏性）转

换深度是俯冲带大断层的一个重要参数．例如，即使

图１中两个大断层μ′值相同，冷的那个（日本海沟）

由于脆韧转换深度大、摩擦区域延伸的深、断层剪

应力的峰值也高，其对上覆板块总体的横向挤压力

比热的那个（卡斯卡迪亚）要大得多，亦如图２所示．

所以，大断层强度对上板块应力场的控制和这个转

换有关．这一点在第３．１节还会涉及．还有几点，虽

然超出本文讨论范围，但是也值得提一下．第一，如

果温度很高，韧性区无法积累弹性应变能，不能孕育

大地震，所以脆韧转换对大断层发震带的截止深度

有一阶控制．第二，如果俯冲板片非常年轻（如卡斯

卡迪亚），脆韧转换浅于上覆板块莫霍面的深度，也

就是说达不到地幔冷楔的深度，而冷楔尖端又出现

蛇纹石饱和（见第１节末），大断层在这一带会表现

出特殊的幕式滑移行为（ＧａｏａｎｄＷａｎｇ，２０１７）．第

图２　俯冲带大断层脆性摩擦和黏性剪切分布示意图

虽然是手画示意图，但是各曲线基本特征均参照Ｇａｏ和Ｗａｎｇ

（２０１４）计算结果．各线摩擦部分略微向上弯曲是因为断层倾

角沿深度逐渐增高．摩擦到黏性的转换仅在一条曲线上标出，

但也适用于其他两曲线．若摩擦强度高或俯冲板片年轻，转换

在比较浅的位置发生．“低μ′、年轻板片”和“低μ′、老板片”分别

适用于卡斯卡迪亚（图１ａ）和日本海沟（图１ｂ）．

Ｆｉｇ．２　Ｓｃｈｅｍａｔｉｃｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｆｒｉｃｔｉｏｎａｌａｎｄ

ｖｉｓｃｏｕｓｐａｒｔｓｏｆｔｈｅｍｅｇａｔｈｒｕｓｔ

Ｔｈｉｓｉｓａｈａｎｄｄｒｏｗｎｓｃｈｅｍａｔｉｃｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ，ｂｕｔｔｈｅｍａｉｎ

ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｔｈｅｖａｒｉｏｕｓｃｕｒｖｅｓａｒｅｂａｓｅｄｏｎｔｈｅｍｏｄｅｌ

ｒｅｓｕｌｔｓｏｆＧａｏａｎｄＷａｎｇ（２０１４）．Ｔｈｅｓｌｉｇｈｔｃｏｎｃａｖｅｕｐｗａｒｄ

ｓｈａｐｅｏｆｔｈｅｆｒｉｃｔｉｏｎａｌｐａｒｔｏｆｅａｃｈｃｕｒｖｅｉｓｄｕｅｔｏｔｈｅｉｎｃｒｅａｓｅ

ｉｎｆａｕｌｔｄｉｐｗｉｔｈｄｅｐｔｈ．Ｔｈｅｆｒｉｃｔｉｏｎａｌｖｉｓｃｏｕｓｔｒａｎｓｉｔｉｏｎｉｓ

ｍａｒｋｅｄｏｎｌｙｏｎｏｎｅｃｕｒｖｅｂｕｔａｐｐｌｉｅｓａｌｓｏｔｏｔｈｅｏｔｈｅｒｔｗｏ

ｃｕｒｖｅｓ．Ｆｏｒａｇｒｅａｔｅｒｆａｕｌｔｓｔｒｅｎｇｔｈｏｒａｙｏｕｎｇｅｒｓｌａｂ，ｔｈｅ

ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎｏｃｃｕｒｓａｔａｓｈａｌｌｏｗｅｒｄｅｐｔｈ．Ｔｈｅ“ｌｏｗμ′，ｙｏｕｎｇ

ｐｌａｔｅ”ａｎｄ“ｌｏｗμ′，ｏｌｄｐｌａｔｅ”ｓｃｅｎａｒｉｏｓａｐｐｌｙｔｏｔｈｅＣａｓｃａｄｉａ

（Ｆｉｇ．１ａ）ａｎｄＪａｐａｎＴｒｅｎｃｈ（Ｆｉｇ．１ｂ）ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

三，许多俯冲带的脆韧转换深于上覆板块莫霍面．

冷楔底部的含水矿物，特别是蛇纹石和滑石，可能被

裹挟进断层带．这些矿物的力学性质很特殊，可以影

响断层脆性区深部的摩擦和发震行为（Ｗａｎｇｅｔ

ａｌ．，２０２０）．

２．２　“锁滑”断层的强度

２．１节描述的摩擦区强度仅仅是静摩擦强度．

对于锁滑型断层来说，摩擦系数μ除了一个刻画静

摩擦强度的常数项以外，还有一些和其他因素有关

的高阶项．断层发生地震或慢滑移事件时，μ会随滑

动距离或滑动速率变化，而如何变化由这些高阶项决

定．有关理论，包括依赖速率和状态的摩擦理论、动态

（或高速率）弱化理论等，还往往与狆ｆ的变化和摩擦

热引起的材料性质变化有关．这些高阶效应是地震动

力学的主题，在此略去不讨论．但是，为了解释锁滑

断层的强度，必需先对地震破裂的起始和传播过程做

一个简单的介绍，同时引入断层真实强度τｐ 和视强

度τｏ的概念．对于永不闭锁的蠕滑断层，τｓ＝τｐ，比

较简单．以下解释，锁滑断层应该有τｓ＝τｏ．

地震是断层间歇性的失稳行为．断层闭锁时，周
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围岩石受构造力驱动发生弹性变形、积累应变能，而

断层上的剪应力逐渐增加．断层上各点的应力和强

度其实高低不等．当某一点的应力τｏ达到了真实强

度τｐ，这一点便开始滑动．如果滑动引起断层的弱

化（即μ减小，在摩擦理论中由上面提到的高阶项描

述），进而引起更快的滑动和进一步的弱化，断层便

局部失稳．这就是一个地震的起始（震源）．图３ａ简

单示意震源部位滑动时的断层剪应力变化过程．震

源开始滑动时，闭锁断层其他部位的应力τｏ还低于

τｐ．但是在局部失稳的滑动带（称破裂带）的前沿，应

力突然增高达到τｐ，使相邻区域也出现屈服和失

稳．新的破裂又同样引起相邻区域新的失稳，这样破

裂就沿断层传播开来．图３ｂ简单示意破裂带中非震

源处失稳滑动前后的应力演化过程．注意，此处说的

震间闭锁跟第１节说的７０～８０ｋｍ以深的耦合是

两回事：如果很多次地震的错距可以完全补上闭锁

期间积累的“滑移欠缺”，断层发震带在长时间尺度

上是完全解耦的．

图３　平滑断层不同位置在同一个地震滑动中的应力变化示意图（图（ｂ）部分修改自Ｂｒｏｗｎ等（２０１５））

（ａ）震源位置．震前一刻应力τｏ达到断层真实强度τｐ，断层随即滑动并弱化；（ｂ）破裂前沿．震前应力τｏ低于τｐ，但是应力瞬间增到

τｐ，继之断层强烈弱化．破裂得以传播；（ｃ）卷入地震过程的断层强化部位．应力随滑动增高 （但不像（ｂ）那样瞬间突增）．强化程度很

高时，可以停止破裂传播．不太高时，则可以被周围弱化部位驱动而“被动”参与滑动，但其应力增（即负应力降）会减缓破裂传播速

率；（ｄ）强化转弱化的部位．强化阶段与（ｃ）类似，但是当被动滑动的速率太高时，断层在其他机制作用下强烈弱化，变成类似如（ｂ）所示

的主动滑动．另外，在任何部位，应力在滑动停止以后还会受相邻部位的影响而继续变化，本图略去．

Ｆｉｇ．３　Ｃａｒｔｏｏｎｓｈｏｗｉｎｇｈｏｗｓｔｒｅｓｓｃｈａｎｇｅｓｉｎｄｉｆｆｅｒｅｎｔｐａｒｔｓｏｆａｓｍｏｏｔｈｆａｕｌｔｄｕｒｉｎｇ

ｔｈｅｓａｍｅｓｅｉｓｍｉｃｒｕｐｔｕｒｅ（Ｐａｎｅｌ（ｂ）ｉｓｍｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍＢｒｏｗｎｅｔａｌ．（２０１５））

（ａ）Ｈｙｐｏｃｅｎｔｒａｌａｒｅａ．Ｗｈｅｎｔｈｅｐｒｅｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓｔｒｅｓｓτｏｒｅａｃｈｅｓｆａｕｌｔｓｔｒｅｎｇｔｈτｐ，ｆａｕｌｔｂｅｇｉｎｓｔｏｓｌｉｐａｎｄｗｅａｋｅｎ．（ｂ）Ｒｕｐｔｕｒｅ

ｆｒｏｎｔ．Ｔｈｅｐｒｅｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓｔｒｅｓｓｉｓｌｏｗｅｒｔｈａｎｆａｕｌｔｓｔｒｅｎｇｔｈ，ｂｕｔｔｈｅｓｔｒｅｓｓｉｎｓｔａｎｔａｎｅｏｕｓｌｙｉｎｃｒｅａｓｅｓｔｏτｐ，ｆｏｌｌｏｗｅｄｂｙｉｎｔｅｎｓｅ

ｗｅａｋｅｎｉｎｇ．Ｔｈｅｒｕｐｔｕｒｅｉｓｔｈｅｎａｂｌｅｔｏｐｒｏｐａｇａｔｅ．（ｃ）Ｐａｔｃｈｅｓｏｆｔｈｅｆａｕｌｔｔｈａｔａｒｅｉｎｖｏｌｖｅｄｉｎｔｈｅｒｕｐｔｕｒｅｐｒｏｃｅｓｓｂｕｔｅｘｈｉｂｉｔ

ｓｔｒｅｎｇｔｈｅｎｉｎｇ．Ｔｈｅｓｔｒｅｓｓｉｎｃｒｅａｓｅｓｗｉｔｈｓｌｉｐ（ｂｕｔｕｎｌｉｋｅｔｈｅｓｕｄｄｅｎｒｉｓｅｉｎｔｈｅｂｅｇｉｎｎｉｎｇｏｆ（ｂ））．Ａｈｉｇｈｄｅｇｒｅｅｏｆｃｏｓｅｉｓｍｉｃ

ｓｔｒｅｎｇｔｈｅｎｉｎｇｃａｎｓｔｏｐｒｕｐｔｕｒｅｐｒｏｐａｇａｔｉｏｎ．Ｍｏｄｅｒａｔｅｓｔｒｅｎｇｔｈｅｎｉｎｇｍａｙｒｅｓｕｌｔｉｎｔｈｅｐａｔｃｈｂｅｉｎｇ“ｐａｓｓｉｖｅｌｙ”ｄｒｉｖｅｎｔｏｐａｒｔｉｃｉｐａｔｅｉｎ

ｔｈｅｓｌｉｐ，ｂｕｔｔｈｅａｃｃｏｍｐａｎｙｉｎｇｓｔｒｅｓｓｉｎｃｒｅａｓｅ（ｉ．ｅ．，ｎｅｇａｔｉｖｅｓｔｒｅｓｓｄｒｏｐ）ｓｅｒｖｅｓｔｏｒｅｔａｒｄｒｕｐｔｕｒｅｖｅｌｏｃｉｔｙ．（ｄ）Ｐａｔｃｈｅｓｔｈａｔｔｕｒｎｓ

ｆｒｏｍｓｔｒｅｎｇｔｈｅｎｉｎｇｔｏｗｅａｋｅｎｉｎｇ．Ｔｈｅｉｎｉｔｉａｌｓｔｒｅｎｇｔｈｅｎｉｎｇｐｈａｓｅｉｓｓｉｍｉｌａｒｔｏｔｈａｔｉｎ（ｃ）．Ｗｈｅｎｉｔｓｓｌｉｐｒａｔｅｉｓａｄｅｑｕａｔｅｌｙｈｉｇｈ，ｏｔｈｅｒ

ｍｅｃｈａｎｉｓｍｓｃａｕｓｅｉｎｔｅｎｓｅｗｅａｋｅｎｉｎｇ，ａｎｄｔｈｅｐａｔｃｈａｃｔｉｖｅｌｙｐａｒｔｉｃｉｐａｔｅｓｉｎｔｈｅｒｕｐｔｕｒｅａｓｉｎ（ｂ）．Ｓｔｒｅｓｓｍａｙｃｏｎｔｉｎｕｅｔｏｃｈａｎｇｅａｆｔｅｒ

ｔｈｅｓｌｉｐｓｔｏｐｓｂｅｃａｕｓｅｏｆｉｎｆｌｕｅｎｃｅｆｒｏｍｎｅｉｇｈｂｏｕｒｉｎｇｐａｒｔｓｏｆｔｈｅｆａｕｌｔ，ｂｕｔｉｔｉｓｎｏｔｓｈｏｗｎｈｅｒｅ．
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　　如图３ｂ所示，在闭锁期间和地震发生的时刻，

断层上的剪应力τｏ普遍低于真实强度τｐ，而只有在

破裂传播前沿，应力才瞬间达到τｐ．在动态过程中，

破裂前沿的应力峰值可以极为短暂的超过τｐ；但是

为了简化讨论，此处假设峰值就是τｐ．我们一般既

无法知道也并不关心τｐ．我们关心的是τｏ，因为它

是断层在地震发生前所能承受的最高剪应力，所以

称为断层的视强度．当公式（１）和（２）应用于锁滑型

断层时，τｓ应理解为视强度τｏ，相应的μ或μ′也应

理解为“视摩擦系数”和“视有效摩擦系数”．至于锁

滑断层的视强度比真实强度低多少，没有统一认识．

此处不详细讨论；感兴趣的读者可以查找有关动力

学地震破裂和传播模型的文献（如，Ｌａｍｂｅｒｔｅｔ

ａｌ．，２０２１）．本文作者的看法是，在一个俯冲带大断

层这样的构造和材料都很复杂的断层里，作为平均

参数，两者的差别相较于断层强度本身应该不大．在

地震破裂带某些局部位置，两者有可能差别较大．因

为本文讨论的是大断层的整体平均强度，所以除有

必要，以下将不再特别强调真实强度和视强度的区

别．另外，除了真实强度和视强度以外，断层滑动时

还有动摩擦强度．这在第３．２节讨论摩擦生热时还

会提到．

地震时发震带每一点的滑动速率在 ｍ·ｓ－１量

级，而破裂前沿的传播速率（称破裂速度）一般在

ｋｍ·ｓ－１量级．俯冲带断层大地震沿走向的破裂速

度常在２ｋｍ·ｓ－１上下．破裂传播的越远，发震带越

大，地震也就越大．所以，控制破裂传播能力的因素

如断层的粗糙度、不均一性、断层泥性质等主导了地

震的大小．断层上有些部位，包括一部分的滑动带，

不是像图３ｂ那样失稳滑动．相反地，这些部位可能

由于滑动而强化，呈稳定滑动（图３ｃ），从而减慢甚

至阻止破裂传播．有时可能先强化而阻碍地震，待滑

动速率高到一定程度时又突然弱化而推进地震（图

３ｄ）（ＮｏｄａａｎｄＬａｐｕｓｔａ，２０１３）．显然，当我们说一

个断层是锁滑型，并不是说断层上每一点都像图

３ｂ那样，只是说像图３ｃ和图３ｄ那样的部位比例比

较小，不足以主宰断层的整体滑动行为．尽管图３ｂ

显示的是断层某一点的行为，但是在本文主题的尺

度上，视强度τｏ 和真实强度τｐ 用来描述整个滑动

带的平均行为，一般不再单独强调图３ｃ或图３ｄ那

种部位的贡献．俯冲带大断层可以产生９级大地震，

是因为它可以提供适于破裂传播的地质条件．在任

何构造环境中，小地震远远多于大地震（其规律由

ＧｕｔｅｎｂｅｒｇＲｉｃｈｔｅｒ法则中的犫值代表），就是因为

绝大多数的地震破裂都不能传播扩展成大的破

裂带．

既然只有断层弱化才能导致地震，断层的应力

降是地震的基本参数．地震破裂带上某一点的静力

学应力降Δτ就是这一点的τｏ与这一点震后剪应力

的差值（图３ｂ）．一般说的地震应力降指的就是这个

静力学应力降，但是常常是一定面积内（如整个破裂

带）的平均应力降．破裂带里往往包括一些应力降为

负值的、图３ｃ代表的那种部位．这些负应力降的存

在大大影响了平均应力降的大小．这个问题被普遍

忽略，在第４．１节还会提及．地震学观测的一个至关

重要的结论是：大地震的平均应力降一般都很小，在

几兆帕的量级（Ｙｅｅｔａｌ．，２０１６）．这个结论现在已

经是常识，在此不再解释．在第３节介绍俯冲带大断

层强度的估算方法和结果时，这个结论的重要性会

充分体现出来．

３　大断层强度的宏观估算

估算大断层的强度不是一个简单问题．我们可

以假设断层泥组分、断层形态和粗糙度、孔隙液压

等，进而理论推算断层强度，但是因为对几公里到几

十公里深处断层实际情况知之甚少，推算结果往往

会有数量级的误差，没有实用价值．不论是地震波还

是同震地壳变形的观测，都不包含静摩擦强度信息

（即上面提到的μ里面的常数项），因为地震位错只

反映了断层强度的瞬时变化（即上面提到的μ里面

的高阶项）和应力降（扰动值）．至今，对俯冲带大断

层强度的宏观估计只有两个比较有效的方法．一个

是以地壳应力观测为约束，通过力平衡推算弧前地

区的边界条件———大断层上的应力．在这个方法里，

因为垂向应力值可以从岩石密度和重力加速度简单

得出，提供了应力的一个绝对标定值，而非扰动值．

另一个方法是以弧前大地热流测量为约束，通过热

场模拟推算大断层产生的摩擦热．在这个方法里，摩

擦生热反映的是绝对应力，而非扰动值．以下简单介

绍这两个方法以及它们的主要结果．

３．１　弧前应力场和大断层强度

弧前地壳应力可以用上板块内许多小地震的震

源机制来约束．活动断层的滑动方向、钻孔应力方向

测量、甚至在一定条件下剪切波各向异性观测，也可

以提供有用的应力信息．为了估算俯冲带大断层的

强度，我们仅关注弧前垂向应力和垂直于俯冲带的

横向挤压应力（图４ａ），探索一个平面应变问题．为
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图４　Ｗａｎｇ等（２０１９）日本海沟２０１１年弧前应力变化模型（自 Ｗａｎｇ等（２０１９）原图修改而成．

为与图１对应，俯冲方向改为从左向右）

（ａ）原理示意．弧前垂向应力由重力控制（ρ是岩石平均密度，犵是重力加速度），横向应力由大断层强度控制（式（２））；（ｂ）模型结构示

意．犈是杨氏模量．为简化模型，俯冲板片基本设为刚性，地幔热楔几乎没有刚度；（ｃ）Ｗａｎｇ等（２０１９）文中用到的库仑楔模型，示意除了

断层剪力和重力，介质几何形态也控制应力方向．本文对此未加讨论．

Ｆｉｇ．４　ＭｏｄｅｌｕｓｅｄｂｙＷａｎｇｅｔａｌ．（２０１９）ｔｏｓｔｕｄｙｓｔｒｅｓｓｃｈａｎｇｅｉｎＪａｐａｎＴｒｅｎｃｈｆｏｒｅａｒｃｉｎ２０１１（Ｍｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍａｎ

ｏｒｉｇｉｎａｌｆｉｇｕｒｅｏｆＷａｎｇｅｔａｌ．（２０１９）．ＦｏｒｃｏｍｐａｔｉｂｉｌｉｔｙｗｉｔｈＦｉｇ．１，ｔｈｅｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｉｓｓｈｏｗｎｔｏｂｅｆｒｏｍｌｅｆｔ

ｔｏｒｉｇｈｔ）

（ａ）Ｃｏｎｃｅｐｔｕａｌｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ．Ｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌｓｔｒｅｓｓｉｎｔｈｅｆｏｒｅａｒｃｉｓｃｏｎｔｒｏｌｌｅｄｂｙｇｒａｖｉｔｙ（ｈｅｒｅρｉｓａｖｅｒａｇｅｒｏｃｋｄｅｎｓｉｔｙａｎｄ犵ｉｓｇｒａｖｉｔａｔｉｏｎａｌ

ａｃｃｅｌｅｒａｔｉｏｎ），ｂｕｔｔｈｅｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｓｔｒｅｓｓｉｓｃｏｎｔｒｏｌｌｅｄｂｙｔｈｅｓｔｒｅｎｇｔｈｏｆｔｈｅｍｅｇａｔｈｒｕｓｔ（Ｅｑｕａｔｉｏｎ（２））．（ｂ）Ｍｏｄｅｌｇｅｏｍｅｔｒｙ．犈ｉｓＹｏｕｎｇ′ｓ

ｍｏｄｕｌｕｓ．Ｆｏｒｍｏｄｅｌｓｉｍｐｌｉｆｉｃａｔｉｏｎ，ｔｈｅｓｌａｂｉｓａｓｓｕｍｅｄｔｏｂｅｎｅａｒｌｙｒｉｇｉｄ，ａｎｄｔｈｅｈｏｔｍａｎｔｌｅｗｅｄｇｅｈａｓａｌｍｏｓｔｚｅｒｏｓｔｉｆｆｎｅｓｓ．（ｃ）Ｔｈｅ

ＣｏｕｌｏｍｂｗｅｄｇｅｍｏｄｅｌｔｈａｔｗａｓａｌｓｏｕｓｅｄｂｙＷａｎｇｅｔａｌ．（２０１９），ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｎｇｔｈｅｃｏｎｔｒｏｌｏｆｓｔｒｅｓｓｏｒｉｅｎｔａｔｉｏｎｂｙｓｙｓｔｅｍｇｅｏｍｅｔｒｙａｓｗｅｌｌ

ａｓｆａｕｌｔｓｔｒｅｓｓａｎｄｇｒａｖｉｔｙ．ＴｈｅＣｏｕｌｏｍｂｗｅｄｇｅｍｏｄｅｌｉｓｎｏｔｄｉｓｃｕｓｓｅｄｉｎｔｈｉｓｐａｐｅｒ．

讨论原理，我们仅考虑平均效应，而且暂不考虑大陆

边缘陆高海深的地形对主应力倾角的影响．垂向应

力主要取决于上覆岩柱的重量．给定温度场，也就是

说给定了脆韧转化的深度（见２．１节和图２），横向

挤压力主要取决于俯冲带大断层的强度．若大断层

强，弧前上板块受到的横向挤压大，横向应力则可能

大于垂向应力．若大断层弱，则反之．根据这个思路，

我们可以建立简单的二维模型，用观测到的垂、横向

应力相对大小和陆缘地形（即海陆之间的高差）来约

束大断层的有效摩擦系数μ′．

俯冲带不是造山带．这一点在地学界存在广泛

的误解，原因是人们在板块理论发展的早期误以为

毗邻秘鲁—智利俯冲带的安第斯山脉是俯冲带构造

的典型代表．其实安第斯山脉恰恰是全球俯冲带唯

一的例外，而且该山也不是近期“正常”俯冲时造的

（Ｏｎｃｋｅｎｅｔａｌ．，２００６）．这里只是澄清一下作者的

观点，不去深入讨论这个争议极大的问题．在碰撞带

挤压造山过程中，横向挤压力大大超过岩层自重．而

俯冲带不一样，最常见的是横向力与垂向力不相上

下，或横向力略小（ＷａｎｇａｎｄＨｅ，１９９９；Ｓｅｎｏ，２００９），

也就是说，大断层提供的横向挤压力基本上仅能保

证上板块在大陆边缘不因自重而垮塌．勉强支撑而

已，何提造山．假设火山弧处垂、横向应力大小相等

（中性），与陆缘地形相匹配的大断层μ′值一般在

０．０３左右（Ｌａｍｂ，２００６；Ｄｉｅｌｆｏｒｄｅｒｅｔａｌ．，２０２０），

比２．１节提到的断层强度参照值０．４小一个量级．

个别俯冲带稍高一点．此处讨论的是弧前地区整体

平均应力状态．另外还有一些研究用图４ｃ所示库仑

楔模型讨论海沟附近的楔形岩体的应力问题

（Ｄａｈｌｅｎ，１９８４；ＷａｎｇａｎｄＨｕ，２００６；Ｗａｎｇｅｔａｌ．，

２０１９），本文不予详述．

２０１１年以前的各种观测显示，日本海沟弧前地

区横向挤压明显大于垂向，与多数其他俯冲带不一

样．可是先前无法知道大出多少．如果真是大很多，那

么这里的大断层可能比较强．但是 Ｗａｎｇ和Ｓｕｙｅｈｉｒｏ

（１９９９）指出，因为这里的俯冲板片老、温度低，使脆

韧转换的深度大（见第２．１节和图１ｂ、图２），从而即

使大断层很弱，总的横向挤压还是可以超过岩层自
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重的效应．他们的计算结果显示，即使假设大断层弱

到μ′≈０．０３，横向力还是可以略超出垂向力．日本

海沟可能有如此低的μ′值，在当时只是一个假说．

２０１１年９级大地震，造成了弧前海域地区地壳应力

状态反转，从震前的横向挤压变到震后的横向拉伸．

这一变化验证了 Ｗａｎｇ和Ｓｕｙｅｈｉｒｏ的假说．详见

Ｗａｎｇ等（２０１９），以下只是解释一下基本原理．

与其他俯冲带大地震一样，日本海沟大地震破

裂带的平均应力降不大（Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，２０１５）．因此

它给弧前应力场造成的扰动很小．这么小的扰动可

以使弧前应力状态反转，可见这里震前应力状态接

近中性，即横向压力仅仅略大于垂向压力．图４ｂ显

示 Ｗａｎｇ等（２０１９）用于进行定量计算的二维有限元

模型的几何结构；模型剖面穿过大地震滑动面的中

心．这个模型与 Ｗａｎｇ和Ｓｕｙｅｈｉｒｏ（１９９９）用的模型

相似，但是更好地反映了日本海沟俯冲带的温度环

境（见图１ｂ）：（１）由于弧前低温，大断层的摩擦区域

深达五、六十公里，（２）温度极低的地幔冷楔在流变

学上变成了上覆弹性板块的一部分，（３）弧与弧后的

高温环境使得上覆弹性板块在这里厚度较小．图５

给出用这个模型计算的结果．大断层２０１１年地震时

沿剖面的应力降分布可以从许多文献提供的同震断

层错距分布近似得出（Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２０１８）．图５ｂ显

示的是这个应力降对弧前应力场造成的扰动．震前

应力场（图５ａ）加上这个扰动场就变成了震后应力

场（图５ｃ）．欲使弧前海域地壳应力在震前以横向挤

压为主而在震后以横向拉伸为主，必须令大断层的

μ′≈０．０３２．太大，则震后不会出现拉伸；太小，则震

前不会出现挤压．另外，日本海沟并非特例．２０１０年

智利８．８级俯冲带大地震也引起弧前有些地方应力

状态反转（Ａｒｏｎｅｔａｌ．，２０１３）．

３．２　摩擦生热和大断层强度

断层滑动一段距离犱产生的摩擦热，就是它克

服摩擦阻力τ做的功τ犱．所以，如果狏是俯冲速率，

俯冲带大断层的摩擦生热率就是τ狏．先考虑τ＝τｓ，

直接由（１）或（２）式给出．如本文第１节所述，我们对

俯冲带温度场，尤其是弧前地区，已经有比较成熟的

认识．除断层有效摩擦系数μ′以及由它控制的摩擦

生热率外，其他参数值和误差都比较容易确定．这

样，如果有比较好的热流测量，我们就可以把观测和

计算的热流值相比较从而估算摩擦生热率，得出τｓ，

进而估算μ′值．图６是Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４）用本方

法估算的一些俯冲带大断层强度的总结．所用模拟

方法与图１所示结果所用的方法类似，但在摩擦生

图５　Ｗａｎｇ等（２０１９）日本海沟２０１１年弧前应力变化

计算结果（自 Ｗａｎｇ等（２０１９）原图修改而成．为与图１

对应，俯冲方向改为从左向右）

（ａ）２０１１年９级大地震前的差应力（各向同性部分已经减

掉）；（ｂ）９级地震大断层应力降引起的差应力扰动场；（ｃ）

大地震后的差应力，即（ａ）＋（ｂ）．图中差应力用相互垂直的两

双箭头表示．红色表示横向压力大于垂向，蓝色反之，蓝棕色

表示两者接近．大的红色双箭头标注断层上最大主压应力方向．

Ｆｉｇ．５　ＭｏｄｅｌｒｅｓｕｌｔｓｏｆＷａｎｇｅｔａｌ．（２０１９）ｆｏｒｔｈｅｓｔｒｅｓｓ

ｃｈａｎｇｅｉｎＪａｐａｎＴｒｅｎｃｈｆｏｒｅａｒｃｉｎ２０１１（Ｍｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍａｎ

ｏｒｉｇｉｎａｌｆｉｇｕｒｅｏｆＷａｎｇｅｔａｌ．（２０１９）．Ｆｏｒｃｏｍｐａｔｉｂｉｌｉｔｙ

ｗｉｔｈＦｉｇ．１，ｔｈｅｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｉｓｓｈｏｗｎｔｏｂｅｆｒｏｍ

ｌｅｆｔｔｏｒｉｇｈｔ）

（ａ）Ｄｅｖｉａｔｏｒｉｃｓｔｒｅｓｓｅｓｂｅｆｏｒｅｔｈｅ犕＝９ｇｒｅａｔｅａｒｔｈｑｕａｋｅｉｎ

２０１１ （ｔｈｅｉｓｏｔｒｏｐｉｃｃｏｍｐｏｎｅｎｔｈａｓｂｅｅｎｒｅｍｏｖｅｄ）．（ｂ）

Ｐｅｒｔｕｒｂａｔｉｏｎｔｏｔｈｅｄｅｖｉａｔｏｒｉｃｓｔｒｅｓｓｃａｕｓｅｄｂｙｍｅｇａｔｈｒｕｓｔ

ｓｔｒｅｓｓｄｒｏｐｄｕｒｉｎｇｔｈｅ犕 ＝９ｅａｒｔｈｑｕａｋｅ．（ｃ）Ｄｅｖｉａｔｏｒｉｃ

ｓｔｒｅｓｓｅｓａｆｔｅｒｔｈｅｇｒｅａｔｅａｒｔｈｑｕａｋｅ，ｉ．ｅ．，（ａ）＋（ｂ）．Ｉｎａｌｌｔｈｅ

ｐａｎｅｌｓ，ｔｗｏ ｍｕｔｕａｌｌｙｐｅｒｐｅｎｄｉｃｕｌａｒｐａｉｒｓｏｆａｒｒｏｗｓｒｅｐｒｅｓｅｎｔ

ｄｅｖｉａｔｏｒｉｃｓｔｒｅｓｓ．Ｒｅｄｉｎｄｉｃａｔｅｓｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｃｏｍｐｒｅｓｓｉｏｎｉｓｇｒｅａｔｅｒ，

ａｎｄｂｌｕｅｉｎｄｉｃａｔｅｓｖｅｒｔｉｃａｌｃｏｍｐｒｅｓｓｉｏｎｉｓｇｒｅａｔｅｒ．Ｂｌｕｅｉｓｈｂｒｏｗｎ

ｉｎｄｉｃａｔｅｓｔｈｅｔｗｏａｒｅｓｉｍｉｌａｒ．Ｌａｒｇｅｒｅｄａｒｒｏｗｐａｉｒｓｓｈｏｗｔｈｅ

ｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｆｍａｘｉｍｕｍｐｒｉｎｃｉｐａｌｃｏｍｐｒｅｓｓｉｖｅｓｔｒｅｓｓｏｎｔｈｅｆａｕｌｔ．

热部分有较大改进，在此不细讲，详见Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ

（２０１４）．世界上其他俯冲带热流观测太少，尚不能

应用这个方法．从图６的结果可以推论，俯冲带大断

层普遍很弱，而那些产生大地震的锁滑型断层尤其

弱，其μ′为０．０３左右．从摩擦生热估算出来的断层

强度与从弧前力平衡推算出来的强度极为吻合．两

种互不相关的方法给出类似的结果，大大增强我们

对这些结果的信心．当然，由于热模拟中各种参数的

误差，用摩擦生热估算的μ′值有很大的不确定性．

但是如图６所示，即使在误差范围内选取使摩擦生
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图６　Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４）用摩擦生热估算的大断层视

有效摩擦系数（自Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４）原图修改而成）

横轴是各俯冲带迄今观测到的大断层上的地震的最大地震

距震级（详见Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４））．２０世纪４０年代，图中

第一个俯冲带在海沟附近有过７级以上地震．如果的确发

生在大断层上，也必定是在极浅处，不代表大断层整体性

质，因此略去．图中前三个俯冲带不同程度的蠕滑行为都有

现代测地学证据（ＷａｎｇａｎｄＢｉｌｅｋ，２０１４）．

Ｆｉｇ．６　Ａｐｐａｒｅｎｔｅｆｆｅｃｔｉｖｅｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｏｆｆｒｉｃｔｉｏｎｏｆ

ｍｅｇａｔｈｒｕｓｔｓｅｓｔｉｍａｔｅｄｂｙＧａｏａｎｄＷａｎｇ（２０１４）ｂｙ

ｍｏｄｅｌｌｉｎｇｆｒｉｃｔｉｏｎａｌｈｅａｔｉｎｇ（Ｍｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍａｎｏｒｉｇｉｎａｌ

ｆｉｇｕｒｅｏｆＧａｏａｎｄＷａｎｇ（２０１４））

Ｔｈｅｈｏｒｉｚｏｎｔａｌａｘｉｓｉｓｔｈｅｍｏｍｅｎｔｍａｇｎｉｔｕｄｅｏｆｔｈｅｌａｒｇｅｓｔ

ｍｅｇａｔｈｒｕｓｔｅａｒｔｈｑｕａｋｅｉｎｔｈｅｓｅｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｓｅｖｅｒ

ｏｂｓｅｒｖｅｄ（ｆｏｒｄｅｔａｉｌｓｓｅｅＧａｏａｎｄＷａｎｇ（２０１４））．Ａｔｔｈｅ

ｆｉｒｓｔｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｉｎｔｈｅｆｉｇｕｒｅ，ｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓｇｒｅａｔｅｒ

ｔｈａｎｍａｇｎｉｔｕｄｅ７ｏｃｃｕｒｒｅｄｎｅａｒｔｈｅｔｒｅｎｃｈｉｎｔｈｅ１９４０ｓ．Ｉｆ

ｔｈｅｓｅｅｖｅｎｔｓｉｎｄｅｅｄｏｃｃｕｒｒｅｄｏｎｔｈｅｍｅｇａｔｈｒｕｓｔ，ｔｈｅｙｍｕｓｔ

ｈａｖｅｂｅｅｎｅｘｔｒｅｍｅｌｙｓｈａｌｌｏｗａｎｄｔｈｕｓａｒｅｎｏｔｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｖｅｏｆ

ｔｈｅｍａｉｎｐａｒｔｏｆｔｈｅｍｅｇａｔｈｒｕｓｔａｎｄｈｅｎｃｅａｒｅｌｅｆｔｏｕｔ．Ｔｈｅｒｅ

ａｒｅｍｏｄｅｒｎｇｅｏｄｅｔｉｃｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｔｏｃｏｎｆｉｒｍｖａｒｉｏｕｓｄｅｇｒｅｅｓ

ｏｆｃｒｅｅｐｂｅｈａｖｉｏｕｒｏｆｔｈｅｆｉｒｓｔｔｈｒｅｅｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎｚｏｎｅｓｉｎｔｈｅ

ｆｉｇｕｒｅ（ＷａｎｇａｎｄＢｉｌｅｋ，２０１４）．

热偏大的参数值，μ′在多数情况下也不会大于０．１．

例如，Ｅｎｇｌａｎｄ（２０１８）用一种简易方法进行温度计

算，引入了更大的误差，而且对有些俯冲带在参数处

理上也与Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４）多有不同．他得出的

μ′值多在０．０６左右，还是比Ｂｙｅｒｌｅｅ′ｓｌａｗ参照值小

一个量级．此外，Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４）一文强调的另

一个问题是所谓“强蠕滑”，将在下面第４．３节讨论．

对于蠕滑断层，τ＝τｓ＝τｐ．对于锁滑断层，图

６所示μ′值所代表的强度还有一个要注意的问题．

断层闭锁时是不生热的，滑动时才生热．如果摩擦阻力

一样，断层以１ｍ·ｓ－１的地震速率和以５ｃｍ·ａ－１的

板片俯冲速率滑动同样距离产生的摩擦热是一样

的．弧前热场的时间尺度是几百万年量级，在计算时

可以忽略地震周期，直接用板片俯冲速率狏．但是，

地震滑动时的摩擦阻力τ既不是断层真实强度τｐ，

也不是视强度τｏ，而是地震时的动摩擦强度．由于断

层在地震时的弱化和应力降，动摩擦强度比τｏ 低

（图３ｂ）．所以，用摩擦生热估算出来的锁滑断层的

强度比视强度还要小一些．要知道小多少，需要把地

震的应力降Δτ和断层的视强度τｏ作一个比较．

由于不同构造体系中断层性质的差别，同震滑

动所受阻力和震后断层上的剪应力可能会有较大差

别．图３ｂ所示两者近似的情况适用于俯冲带大断层

（Ｌａｍｂｅｒｔｅｔａｌ．，２０２１）．所以我们在此可以合理假

设滑动时的动摩擦强度接近τｏ －Δτ＝τｏ（１－

Δτ／τｏ），也就是说是视强度的 （１－Δτ／τｏ）倍．多年

来大量的地震研究告诉我们，俯冲带断层大地震滑

动带的平均应力降一般在１～５ＭＰａ范围．让我们

做一个简单估算．假设σｎ≈狆Ｌ ＝ρ犵狕（见２．１节），

ρ＝３３３３ｋｇ·ｍ
－３，犵＝１０ｍ·ｓ

－２，μ′＝０．０３，由式

（２）可知τｏ随断层深度的增长率是１ＭＰａ·ｋｍ
－１．

在狕＝２０ｋｍ 处，τｏ＝２０ＭＰａ．若 Δτ＝４ＭＰａ，则

Δτ／τｏ＝２０％．如果假设Δτ／τｏ 在１０％～３０％ 之

间，那么用摩擦生热估算出来的μ′＝０．０３加上

１０％ 或３０％ 便代表了视有效摩擦系数０．０３３或

０．０３９．区别远在误差之内，所以图６忽略这一区别．

有些其他断层的动摩擦强度可能会比τｏ－Δτ小很

多（未在图３显示），上述简单比较就未必适用了．

４　弱断层的动力学意义

４．１　极小应力降还是完全应力降？

一个大地震释放了断层周围介质内弹性应变能

的多大部分？这是一个争论了上百年的基本问题，

至今还是众说纷纭．问题可以近似表述成断层应力

降Δτ相当于断层视强度τｏ 的多大部分？如果Δτ

仅是τｏ的１％，所耗能量可谓微乎其微．如果Δτ是

τｏ的１００％，即所谓完全应力降，那么所有的能量一

下都用完了．争论不清的原因就是因为τｏ 很难约

束．现在我们既然大体知道了俯冲带断层的强度，这

个问题在俯冲带就清楚了．第３．２节提到，如果μ′

＝０．０３，在２０ｋｍ处Δτ／τｏ约２０％．２０ｋｍ是俯冲带

大地震比较有代表性的深度．合理地变化一下深度

和μ′值，都不会改变这一基本认识：大地震的应力

１６４３
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降是断层强度可观的一小部分，既不是微乎其微也

不是百分之百．也就是说，岩石中原来积累的弹性应

变能中可观的一小部分被大地震释放掉．被释放掉

的应变能中很小的一部分提供了破裂传播需要的能

量，还有一小部分由地震波传开和用于同震变形（同

震垂向位移时重力做功也贡献能量）；一般来说被释

放掉的最大部分转变为摩擦热（动摩擦阻力τｏ－Δτ

做功耗散的热能）．

２０世纪８０年代以前，比较流行的观点是断层

强度很高（因而Δτ／τｏ 极小），认为Ｂｙｅｒｌｅｅ′ｓｌａｗ的

参数如μ≈０．７，μ′≈０．４（甚至μ′≈０．７）可以直接

用．８０年代板块边界大断层强度的争议较大．９０年

代末开始，大断层很弱的认识开始逐渐占上风．今

天，学界普遍接受俯冲带μ′一般小于０．１，很少有人

再对μ′＝０．０３或０．０４这样小的值感到吃惊了．在

２０１１年日本海沟大地震之后，又广泛出现了完全应

力降的说法（即Δτ／τｏ 接近１００％）．这个说法显然

是站不住脚的，完全没有考虑到，即便断层弱到μ′＝

０．０３，在二三十公里或更深处τｏ也比Δτ大很多．出

现这种说法，原因主要是混淆了局部应力降和地震

滑动带平均应力降．如引言中提到，俯冲带大断层是

一个几何、构造、材料都很复杂的系统．大地震滑动

分布和应力降分布的一个基本特点是高度不均一．

有些部位出现弱化，推动地震；而有些部位出现强

化，阻碍地震（见第２．２节的讨论）．有些错距很大的

局部地带，尤其是在σｎ（从而τｏ）很低的靠近海沟的

最浅处，Δτ／τｏ 有可能接近１００％．最近十几年许多

岩石摩擦实验确实显示摩擦界面在滑动速率接近约

１ｍ·ｓ－１时会剧烈弱化，可能导致很大的应力降（Ｄｉ

Ｔｏｒｏｅｔａｌ．，２０１１）．但是，真实大断层的滑动带内

有些部位会出现强化，应力降是负值，即应力升（图

３ｃ）．这些部位在附近弱化部分的推动下“被动”滑

动，在运动学上是地震的参与者，但是从动力学上它

们是地震的阻碍者．由于滑动带内应力降正负相间，

整个滑动带的平均应力降不会很大．Ｂｒｏｗｎ等

（２０１５）以２０１１年日本大地震为例详细解释了这个

问题．

４．２　造成弱断层的地质原因

我们估算μ′而不是μ和狆ｆ（以及珋σｎ），在计算中

躲避了极难约束的狆ｆ．但是，要理解像μ′＝０．０３或

０．０４这样的值在地质上代表了什么，必须分别面对

μ和狆ｆ．是什么因素使得大断层如此的弱呢？普遍

估计狆ｆ 应该很高，但是高到什么程度没有可靠答

案．通过分析地震波有时可以得出Ｐ波速度和Ｓ波

速度之比（犞ｐ／犞ｓ），然后推论狆ｆ．但是在实际断层带

里犞ｐ／犞ｓ与狆ｆ的关系十分复杂，结果有很大的不确

定性．如果假设Ｂｙｅｒｌｅｅ′ｓｌａｗ的μ≈０．７，那么μ′＝

０．０３意味着λ＝０．９６，即狆ｆ几乎是静岩压力（见式

（２））．有些人认为有些大断层某些局部位置狆ｆ可能

更高，如地幔冷楔尖端附近（ＧａｏａｎｄＷａｎｇ，２０１７）．

虽然尚无有力的观测证据，一般猜测大断层整体来

说狆ｆ可能大大高于静水压力，但是离静岩压力还尚

有距离（ＳａｆｆｅｒａｎｄＴｏｂｉｎ，２０１１）．超高的狆ｆ需要极

低的岩层渗透率．如引言所述，俯冲带大断层是一个

活跃的剪切带，不断有小断层和裂隙活动．虽然俯冲

下去的海底沉积物和俯冲板片可提供大量水源，但

在大区域保持极低渗透率想来比较困难．另外，也没

有必要把Ｂｙｅｒｌｅｅ′ｓｌａｗ 直接用于大断层．归纳出

Ｂｙｅｒｌｅｅ′ｓｌａｗ的摩擦实验多数是岩石界面直接接

触，其中少数有断层泥的实验给出不同的结果，取决

于断层泥的性质（Ｂｙｅｒｌｅｅ，１９７８）．引言提到，俯冲带

大断层里面混杂了各种材料．有些含水矿物如滑石、

绿泥石和低温蛇纹石一旦混于断层泥内，可以大大

降低断层强度．比如，如果μ＝０．２，那么μ′＝０．０３

只需要λ＝０．８５．

４．３　强度与滑动模式的关系

从来没有任何证据显示强断层易于锁滑（即产

生大地震），而弱断层易于蠕滑．从逻辑上讲也完全

没有必要，因为大地震的应力降都很小．但这却是学

界的传统观点．常有文献说高应力引起大地震，也是

指需要强断层．第３节总结的研究结果显示，产生最

大地震的俯冲带大断层是极弱的断层．特别是，图６

显示的趋势与传统观点正相反．该图所用的每一俯

冲断层迄今最高震级在很大程度上反映了该地断层

滑动模式（发震带极浅的异常地震除外）．某些以蠕

滑为主的大断层最高震级小，但是μ′却高．

图６趋势最好的解释是，断层的强弱和发震能

力首先取决于断层的成熟度．地质上讲的断层成熟

度主要是平滑度和剪切运动局域化程度．不成熟断

层不平整，断层带内岩块岩粒较大，剪切运动常分散

于多个分支或呈碎屑流．因为俯冲板片不断带来不

规则形态的洋底（见引言），使许多俯冲带大断层处

于粗糙、不太成熟的状态，以局域化程度较低的剪切

滑动为主，中、小震频繁（ＷａｎｇａｎｄＢｉｌｅｋ，２０１４）．这

种粗糙断层的应力和构造极不均匀，很难大规模闭

锁．这一判断最近被关于俯冲板片粗糙度与俯冲带

大地震全球统计关系的研究不断确认（Ｗａｎｇａｎｄ

Ｂｉｌｅｋ，２０１４；Ｓｃｈｏｌｌｅｔａｌ．，２０１５；Ｂｒｉｚｚｉｅｔａｌ．，

２６４３
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２０１８；Ｌａｌｌｅｍａｎｄｅｔａｌ．，２０１８；ＶａｎＲｉｊｓｉｎｇｅｎｅｔ

ａｌ．，２０１８）．看来，粗糙断层对剪切运动的阻力比较

大，即μ′偏高．Ｇａｏ和 Ｗａｎｇ（２０１４）称这种阻力较大

的蠕滑为“强蠕滑”（图６）．相反，成熟断层的剪切运

动高度局域化，主要集中于颗粒细、形态平滑的薄剪

切层（常常薄到可以当作一个摩擦面），给地震破裂

传播提供了良好的几何条件，但是总体上对剪切运

动的阻力比较小，即μ′偏低．许多俯冲带，因为俯冲

洋底比较平整或者俯冲下去很多沉积物，大断层比

较成熟和平滑（Ｓｃｈｏｌｌｅｔａｌ．，２０１５）．在这种情况

下，能否孕育大地震就取决于断层泥是否易于产生

锁滑行为，也即２．２节讲的不稳定滑动．如果某平

滑断层的断层泥很弱并且引起蠕滑，这种蠕滑可以

称为“弱蠕滑”，以别于上述粗糙断层的强蠕滑．

为什么传统观点认为大地震需要强断层呢？其

基本原因是忽视了几何形态和断层构造对断层成熟

度的一阶控制．地震学把发震带近似为一个平滑面

本来是合理的．但是因为忽视了真实地质背景，便接

着假设控制发震行为的只是这个平滑面的摩擦性

质，即滑动时是否弱化（见２．２节）．“凹凸体”无论尺

度大小，一律当成摩擦性质，完全丧失几何原意．甚

至连俯冲海山也用摩擦性质或局部应力异常来代

表．用地质语言讲，就是误以为没有几何上不成熟的

断层，只有断层泥性质的区别．只要断层不闭锁，便

误以为是弱蠕滑．这种看法，用于解释同一个平滑而

薄的成熟剪切层的不同部位是可以的．有些部位，如

果断层泥含有许多片状结构的层状硅酸盐，比如一

些黏土矿物和滑石、低温蛇纹石等，断层不但强度低

而且稳定滑动（Ｉｋａｒｉｅｔａｌ．，２０１１）．其他强度高一些

的部位则孕育地震．但是把这种见解推广到成熟度

互有不同的断层就不合理了（ＷａｎｇａｎｄＢｉｌｅｋ，

２０１１，２０１４）．

５　总结

２１世纪以来，科学界对俯冲带大断层的结构、

滑动行为和孕震机制积累了许多新的认识，对其最

基本的力学参数———断层强度，也有了全新的了解．

本文介绍作者对大断层强度问题的系统看法，但是

内容基本上反映了这个领域的研究现状．文章要点

总结如下．

（１）大断层在温度较低的浅部主要表现为摩擦

滑动，包括蠕滑和锁滑．在温度较高的深部呈黏性

剪切．摩擦黏性的转换受温度控制．断层摩擦强度高或

俯冲板片年轻的俯冲带温度高，转换在较浅处发生．

（２）大断层的强度可以用大尺度平均有效摩擦

系数μ′表征．μ′描述一个摩擦面，但实际上代表了断

层带厚度方向积分的效应．它在蠕滑断层代表真实

强度，而在锁滑断层代表视强度（即断层在地震前

能承受的最大剪应力），故而称视有效摩擦系数．

（３）大断层强度可以从弧前横向应力与垂向应

力的比较来估算．横、垂向应力一般差别不大，反映

出μ′值一般仅在０．０３左右．有些地方可能略大．日

本海沟２０１１年９级地震引起的弧前应力反转再次

证实横、垂向应力差别不大，断层很弱．

（４）大断层强度也可以从用地表热流约束的摩

擦生热来估算．这种方法给出的多数俯冲带的μ′值

一般也是在０．０３左右，有的略大于０．１．

（５）最弱的大断层是那些产生大地震的锁滑断

层．大地震不需要强断层和高应力，而需要有助于破

裂传播的地质条件．较为平滑的断层易于提供这种

条件．

（６）大地震的断层应力降是断层强度可观的一

部分，例如２０％．发震面有的部位应力降可能很大，

但是也有的部位出现应力增，限制了平均应力降的

大小．

（７）导致俯冲带大断层极弱的地质过程有待进

一步研究．一般认为孔隙液压一定很高，但是断层泥

中的软弱材料也会起很大作用．
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ＹｅＬＬ，ＬａｙＴ，ＫａｎａｍｏｒｉＨ，ｅｔａｌ．２０１６．Ｒｕｐｔｕｒｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ

ｏｆｍａｊｏｒａｎｄｇｒｅａｔ（犕Ｗ≥７．０）ｍｅｇａｔｈｒｕｓｔｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓｆｒｏｍ

１９９０ｔｏ２０１５：２．Ｄｅｐｔｈｄｅｐｅｎｄｅｎｃｅ．犑．犌犲狅狆犺狔狊．犚犲狊．犛狅犾犻犱犈犪狉狋犺，

１２１（２）：８４５８６３，ｄｏｉ：１０．１００２／２０１５ＪＢ０１２４２７．

（本文编辑　何燕）

５６４３


