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摘  要：通过观测的地表波形反演震源机制以理解地震震源破裂过程是研究强震动特征非常有效的途径之

一.本研究主要针对强震动的产生机制，采用中小震作为经验格林函数，选取 0.2 ~ 2.0 Hz 频段的强震动速

度波形进行波形反演 2018 年日本北海道   . 地震的破裂过程，提出了该地震的震源模型.结果表明：该

地震的主要最大滑移量区域集中在沿断层面西南部~东北部 6 km 范围、距离震源~12.0 km 的浅层区域内，

该区域内最大滑动量约 3.5 m；识别出两个最大滑移速度分布区，分别位于断层西南 6.0 km、东北 4.0 km，

距离震源~15.0 km 的浅层区域内，最大滑动速度约 2.0 m/s，破裂速度为 2.0 km/s，该震源模型对应地震

震级    . .此外，本研究通过多种组合的中小震记录作为经验的格林函数及近断层强震观测台站探讨了该

震源模型的鲁棒性，进一步通过合成未参与反演的台站强震动波形，结果显示合成波形与观测波形的匹配

度较高，表明模型的时空特征描述合理；最后，通过与其他公开已发表的震源模型的综合对比发现最大滑

移分布相似，该系列对比充分验证了该震源模型是稳定可靠的，可为未来强震动模拟提供重要参考. 
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Abstract：Conducting waveform inversions to estimate the rupture process of media to large size of earthquakes 

is one of the effective methods to better understand the characteristics of strong ground motions. Aimed at 

investigating the generation mechanism of strong ground motions, this study evaluated the rupture process of the 

2018 Hokkaido, Japan, earthquake through waveform inversion based on the corrected empirical Green’s functions. 

It illustrated that, large slip regions are concentrated along the shallow southwestern- to northeastern-section of the 

fault around 6.0 km. Within this region, the maximum final slip approximated to 3.5 m; two peak slip velocity 

regions were identified, the primary one was located 6.0 km southwestern, and the secondary one was located 4.0 km 

northeastern, and both are 15.0 km shallower of the hypocenter. The maximum peak slip velocity is about 2.0 m/s. A 

rupture velocity of 2.0 km/s was identified, and the inverted source model corresponded to a magnitude    . . 

Furthermore, another 3 waveform inversions using different combination of empirical Green’s functions and 

additional 7 different combinations of near-fault strong motion stations were operated to investigate the robustness 

and reliability of the source model. Based on the evaluated source model, additional strong motions at stations, 

which were not used in the waveform inversion, were synthesized and the synthesized and observed velocities could 

consist well. Similarities of the final slip distribution among different source models also could be obtained. All 

these results demonstrated that, the major spatiotemporal characteristics of slip is robust and reliable, which could 

offer useful information for future strong motion simulation and analysis. 

Keywords：2018 Hokkaido Eastern Iburi Earthquake; kinematic source model, waveform inversion, empirical 

Green’s functions, strong-ground motion waveform 

 

0  引言 

基于可靠的地震观测资料开展(快速)震

源机制反演和地震分析，深入分析地震的震

源破裂过程，不仅可了解地震动的传播，为

地震后震灾防灾提供可靠参考，而且可为未

来强震动预测和结构抗震设计提供基础，是

强震动研究非常有效的手段之一(Yao et al., 

2019; Wang et al., 2017).在震源机制反演中，

采用中小震记录作为经验的格林函数

(empirical Green’s function, 以下简称―EGF‖)

在强震动分析中具有显著的优势，合适的中

小震记录与大地震有共同的传播路径和场

地效应，不仅可降低由简化的层状地下速度

结构所带来的不确定性，避免格林函数繁重

的计算任务(Dreger, 1994; 许力生和陈运泰, 

1996, 2002; Chen and Xu, 2000; Wang and 

Mori, 2012; 张旭和许力生, 2015)，而且还可

以充分分析较高频段(可高达 2.0 Hz)的强

震动，研究该频段的强震动对工程结构抗震

分析具有非常重要的意义. 

由日本气象厅(以下简称―JMA‖，2018a，

b)发布，日本北海道东部胆振地区于 2018

年 9 月 6 日凌晨 03:07:59.33(JST)发生了

 𝑗 . 地震.地震后凌晨时分，发生了超过

6000 次山体滑坡(Yamagishi and Yamazaki, 

2018).不幸的是，超过 40 人因此丧生，另有

700 余人不同程度受伤(截至 2018 年 10 月

29 日，日本内阁府，2018)，并带来了严重

的次生灾害，如山体滑坡、液化引起房屋和

交通工具下沉等.在该次地震中，有记录到了

非常强烈的地面运动，如日本防灾科学技术

研究所(National Research Institute for Earth 

Science and Disaster Prevention，此处及后文

简称―NIED‖)强震观测网(K-NET，KiK-net)

台站 KiK-net Atsuma(IBUH0 和 K-NET 

Mukawa(HKD126)记录到的地震动，峰值速

度达 150 cm/s，且卓越频率成分为 1 ~ 3 Hz

的地震动占主导地位，这对于工程结构(构

造)物极其重要.通常，强烈的板块构造地震

震源深度在 5 – 20 km，如 2016 年日本熊本

地震主震(   . ，震源深度 12 km)、1995

年日本神户地震(   . ，震源深度 16 km)、

1989 年美国 Loma Prieta 地震(   . ，震源

深度 19 km)和 1994 年美国 Northridge 地震

(   . ，震源深度 18.2 km).然而，2018 年

北海道东部胆振地震与通常情况相反，其震



 

级为 𝑗 . ，震源深度达 37 km，但仍然引起

了强烈的地震动.该地震发生后，多名学者及

研究组开展了快速和较为深入分析，如 Hua

等(2019)、Gou 等(2019)、Iwasaki 等(2019)，

主要分析了引起本次地震的复杂地震地质

背景和孕震环境；在震源机制反演方面，

Kobayashi 等(2019)、Asano 和 Iwata(2019)、

Kubo 等(2019)、NIED(2019)、JMA(2019)纷

纷基于强震动波形，提出了该地震的运动学

震源模型；Hisakawa 等(2019)、谢张迪等

(2024)则开展了基于动力学的本次地震震源

机制分析；Guo 等(2019)基于 Satellite Radar

和 GPS 数据、Ren 等(2021)主要基于强震东

数据和 InSAR 数据，开展联合反演获得本

次地震震源机制；Zang 等(2019)则开展了点

源震源机制反演，并基于此进一步分析了本

地地震的方向性效应；针对本次地震带来的

严重的滑坡灾害，Zhang 等(2019)、Osanai

等(2019)、Zhou 等(2020)等则基于详尽的现

场严重滑坡等次生调查，分析了其主要原因.

在强震动特性和模拟方面，Dhakal 等(2019)

主要分析了本次地震的峰值地震动分布情

况以及本次地震中发生非线性反应的场地，

佐藤智美(2019)基于 JMA 震源模型，开展了

强震动模拟，友澤裕介等(2019)通过中小震

记录开展广义反演，分离出该区域的震源、

传播路径及场地特性，为本次地震强震动的

模拟提供了较好的参考，这些研究都能为震

后复原和救灾提供很好的参考.需要提及的

是，在已经发表的震源模型中，已有研究主

要基于低频段地震动(0.05 – 0.5 Hz)，且基本

假定水平成层地下速度结构下计算理论格

林函数(Bouchon，1981)，可能会影响反演

获得的结果.该地震事件产生的大振幅地面

运动的特殊性、其对生命线工程和建(构)筑

物的影响及其引起的严重地质灾害，促使我

们迫切研究其破裂特征，特别是强烈地震动

(如大脉冲速度)的形成机制. NIED K-NET, 

KiK-net 详细记录到了此次地震事件及大量

中小震记录，获得较为翔实的数据库，为开

展该地震运动学破裂过程的震源机制反演

提供了宝贵的基础资料. 

故本研究基于中小震强震速度记录，通

过波形反演获得本次地震的震源破裂过程，

提出该地震主震的运动学震源模型，其中采

用经验格林函数，避免了由地下速度结构假

设可能带来的结果不确定性，并考虑了速度

波形频率范围为 0.2 ~ 2.0 Hz 的宽频带强地

面运动.进一步地，本文还开展了系列验证分

析，如基于不同组合的中小震地震记录进行

波形反演，同时还基于提出的震源模型开展

未应用于震源机制反演的观测台站的强震

动模拟，并与其他学者提出的本次地震事件

的震源模型进行全面比较，充分验证本研究

提出的震源模型稳健性和可靠性. 

1  震源机制反演方法 

本研究的震源机制反演方法主要采用

修正的经验格林函数(即中小震地震记录)，

该方法基于多时窗法(Hartzell and Heaton, 

1983)，采用改良的适用于 EGF 法的波形反

演(野津厚, 2005)，将主震断层上每个子断层

的震源时间函数表示为中小地震地震矩速

率函数与脉冲函数的卷积.这种卷积操作允

许子断层的震源时间函数更好地模拟实际

的地震破裂过程.具体来说，在本研究的震源

机制反演计算中，假定日本气象厅发布的震

源位置为破裂起始点，破裂前沿(即第一个

时窗的地震触发前沿)从该点开始以同心圆

方式传播.通过非负线性最小二乘法(Lawson 

and Hanson, 1974)对强震动波形进行反演，

可以确定脉冲的高度作为未知量，这种方法

保证了反演结果的物理合理性，即地震矩率

值始终为正值. 

该波形反演方法具有以下几个显著的

优势，主要体现在：(1)物理意义明确：非负

线性最小二乘法确保了反演结果的地震矩

率值为正值，保证了反演结果的物理合理性，

符合实际地震破裂过程.(2)复杂破裂过程简

化：通过多时窗法，将复杂的地震破裂过程

分解为多个时间窗口，每个时间窗口代表震

源破裂过程中的一个阶段，使得反演计算更

加简便和清晰.(3)适用于实际震源：该方法

利用实际的中小地震记录作为经验格林函

数，避免了假定简单层状地下速度结构可能

带来的不确定性，提高了反演结果的可靠

性.(4)减少计算复杂度：通过使用经验格林



             

 

函数，减少了格林函数的计算任务，避免了

繁重的计算过程，提高了计算效率.(5)高频

段强震动的考虑：该方法能够考虑较高频段

(可达 2.0 Hz)的强震动，对工程结构的抗震

分析提供了更为准确的高频强震动数据支

持. 

开展震源机制反演时，主要有以下分析

步骤：(1)数据准备：首先收集主震及中小地

震物理参数，包括震源位置、发震时间和震

级等信息.根据日本气象厅发布的震源位置，

确定破裂起始点.(2)多时窗分解：将复杂的

地震波形分解为多个时间窗口，每个时间窗

代表一个子断层的破裂阶段.这一步骤可以

通过设定时间窗口的长度和数量来实现，使

得每个时间窗口内的地震动变化相对较

小.(3)进行卷积计算：对每个子断层的地震

矩速率进行卷积操作，将其表示为中小地震

的地震矩速率函数与脉冲函数的卷积.通过

卷积操作，可以更准确地模拟每个子断层的

破裂过程.(4)反演计算：使用非负线性最小

二乘法对每个时间窗口的强震动波形进行

反演，确定每个脉冲的高度.非负线性最小二

乘法确保了反演结果的物理合理性，避免了

负值的出现.(5)结果验证：将反演得到的地

震矩速率与实际观测的强震动波形进行对

比分析，验证反演结果的准确性和有效性.

对比分析可以通过计算反演结果与观测波

形之间的误差来进行，确保反演结果的可靠

性.(6)高频段强震动分析：对反演得到的高

频段强震动数据进行分析，评估其对工程结

构抗震设计的影响，为抗震设计提供可靠的

数据支持.通过以上步骤，可以有效地利用中

小地震记录作为经验格林函数，进行强震动

波形的反演分析，为地震灾害防御和工程结

构抗震设计提供重要的基础数据支持.笔者

前期工作(野津厚, 2005; Nozu and Irikura, 

2008; Nozu and Nagasaka, 2017)详细论述了

其他相关数理表达及地震学理论背景，此处

不再赘述. 

2  强震数据与震源参数选取 

2.1  强震数据选取与处理 

本研究中，综合考虑尽可能全面覆盖地

震方位角并有效利用现有的强震动记录，选

择了 NIED K-NET，KiK-net 强震观测网中

丰富的主震及余震记录，特别挑选了位于近

断层区的 7 个强震动观测台站(具体位置详

见下图 1 中蓝色三角形)开展波形反演分析. 

选择这些特定的台站可以确保我们获得尽

可能多的关于地震波在各种地质介质中传

播的信息，主要因为近断层区域的台站在地

震发生时能提供关于断层破裂过程和地震

波传播路径的关键信息. 波形反演是一种通

过观测到的地震波形数据来推断地震源参

数和地下结构的技术，这些台站的数据选择

基于它们能够记录所需的中小震数据，更详

细的选择依据可参考第 2.2 节，其中详细描

述了EGF(中小震)选取方法. 除K-NET台站

HKD126，其他台站均属于KiK-net观测网，

这些台站提供了地表及地下的强震动记录，

为了减小主震时土体可能出现非线性效应，

本研究仅采用了这些台站的地下记录.此外，

为了进一步验证研究结果泛化性和适用性，

依据相同的选取原则，增选了 5 个 NIED 强

震观测台站(其位置标记为图 1 中的黑色三

角形).该 5 个台站数据未用于波形反演分析，

主要用于评估本研究提出的震源模型可靠

性，具体而言，通过比较基于震源模型合成

这些台站的强震动波形与实际观测波形来

进行验证，结果详见 4.2 节. 

本文主要针对选取的强震动记录的两

水平成分，即南北(north and south，NS)和东

西成分(east and west，EW)，首先在 0.2 ~ 2.0 

Hz 宽频带范围滤波，在频域内积分获得速

度波形后，以 0.02s 为时间增量重新采样.

对主震记录和所有用于反演分析的中小震

强震动记录均按该流程进行数据处理，而波

形反演中主要采用了覆盖 S 波的 10s 时段波

形. 该 10s 的时间窗强震动记录，主要考虑

到该时间窗能有效捕捉中小地震和主震的 S

波特征，同时也考虑平衡了信噪比和计算复

杂性，并尽量减少场地效应和复杂波形的干

扰，从而保证反演的稳定性和可靠性。 



 

 

 

图 1 2018 年日本北海道 𝑗 . 地震及波形反演中选用的中小震震中位置、基于 NIED F-net 发布的地

震矩张量解、发震断层和所选取的强震观测台站 

Fig. 1 Location of hypocenters of the 2018 Hokkaido earthquake and the small events used in the inversion 

analysis, and the earthquake mechanisms based on the NIED broadband seismograph network (F-net). The fault 

plane and selected strong motion stations are also illustrated 

2.2  中小震记录的选取与处理 

在地震学和地震工程学中，构建精确的

震源模型依赖于可靠的格林函数，本研究中

涉及对中小震记录的筛选. 确保这些记录能

反映相似的地震波传播路径和地表反应至

关重要. 在本研究中，首先采用的策略是划

分主震断层面为多个分区，为各个分区匹配

置不同的 EGF，这有助于捕捉不同分区的地

震波传播特性和断层破裂行为 (野津厚 , 

2005; Nozu and Irikura, 2008; Nozu and 

Nagasaka, 2018; Wu 等, 2021). 其次，具体选

取中小震的准则包括：(1)选取的中小震应位

于与主震断层相近的空间位置，确保两者在

地质构造上的一致性；(2)挑选震源机制与主

震相似的事件，尤其是那些具有相近走向和

倾角的逆滑断层事件，以保证震源动力学过

程的相似性；(3)选取的地震事件应当具有适

中的震级，一般在 4.0 ~ 5.5 范围内，以避免

信噪比过低或高震级地震破裂特征对格林

函数的影响；(4)必须确保所有选定的观测台

站记录到所需的中小震强震动数据；(5)中小

震的傅里叶相位特性，尤其是群延迟时间

(group time delay)，若与主震相似，则说明

其传播路径和场地效应与主震一致或相似

(野津厚, 2005; Nozu and Irikura, 2008; Nozu 

and Nagasaka, 2018; Wu 等, 2021)，这类地震

事件应被优先选用作为 EGF. 这种精细化的

选取方法不仅增强了模型的地震响应预测

能力，也可为解析地震波在复杂地质结构中

的传播机制提供了更为深入的视角，从而为

地震工程的抗震设计提供重要的理论支持

和实践依据.  

严格遵循以上选取原则的基础上，通过

多次尝试不同的中小震记录组合进行波形

反演计算，最终主要选取了 7 个  为 4.0 ~ 

5.0 的经验格林函数中小震并分别配置到断

层面的对应位置，其震中位置如图 1 所示，

表 1罗列了震源机制解. 除个别EGF未严格

符合(2)，这些中小震事件基本满足了以上选

取标准，且在 7 个代表性强震观测台站均记

录到了清晰的波形数据. 进一步地，研究还

着重分析了这些中小震与主震记录在傅里

叶相位特征上的相似性. 由于篇幅限制，文

章只详细列出了部分数据，例如 IBUH03 和

KHD126 台站，主震与 EGF1 和 EGF3 的相

位特性的对比情况如图 2 所示，更多类似的

对比和分析可参考笔者的先行研究(野津厚, 

2005; Nozu and Irikura, 2008; Nozu and  
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图 2 所选取的典型台站的中小震记录与主震速度波形的相位特性相关性比较示例（每个子图中黑色实

线为主震波形，红色实线为中小震相位+主震振幅） 

Fig. 2 Phase characteristics among mainshock and the selected small events for typical strong-motion stations 

(in each panel, black line is the waveform of mainshock, and the red line is the waveform with phase of small event 

and magnitude of mainshock) 

表 1 主震及选取的中小震发震时刻、震源位置及震源机制解参数 

Table 1 Focal mechanics of the mainshock and EGF events adopted in this calculation 

地震 

发震时间(JST)a 

年-月-日  

时:分:秒 

震源位置 a 

 𝑗
a 

震源机制 b 
 𝑜

b 

(N∙m) 经度 

(o) 

纬度 

(o) 

深度 

(km) 

走向 

(o) 

倾角 

(o) 

滑移角 

(o) 

主震 
2018-09-06 

03:07:59.33 
142.0067 E 42.6908 N 37.04 6.7 349 65 107 1.00×1019 

EGF1 
2018-09-06 

16:53:24.31 
141.9728 E 42.6878 N 34.78 4.4 179 79 -169 2.76×1015 

EGF2 
2018-09-08 

18:21:07.13 
141.9685 E 42.6960 N 33.78 4.2 215 78 -146 1.45×1015 

EGF3 
2018-09-09 

22:55:13.75 
141.9837 E 42.7812 N 34.87 4.9 341 70 100 2.66×1016 

EGF4 
2018-09-17 

02:51:31.63 
141.8628 E 42.7180 N 27.59 4.6 357 39 -155 7.43×1015 

EGF5 
2018-09-21 

07:56:08.20 
141.9948 E 42.6413 N 36.55 4.2 133 74 50 1.25×1015 

EGF6 
2018-10-08 

21:53:58.77 
141.9632 E 42.6278 N 31.79 4.3 21 72 110 3.46×1015 

EGF7 
2018-11-14 

19:07:30.10 
141.9653 E 42.6980 N 31.50 4.7 305 51 70 1.44×1015 

注： a据 JMA，b 据 NIED F-net (福山英一等, 1996) 

 

Nagasaka, 2018; Wu等, 2021). 表1中详细列

出了主震和所选取的中小震震源参数. 通过

试错分析，利用不同的EGF开展波形反演，

确定了一组最佳的组合，这些 EGF 在断层

的西南至东北走向上的分布为 EGF6、EGF1、

EGF4 和 EGF3，具体结果将在后续 3.1~3.2

及 4.1 节中进一步展开.  

基于笔者前期对中小震拐角频率的评

价方法(Nozu and Nagasaka, 2018; Wu 等, 

2021)，该 7 个中小震拐角频率位于 1.60 ~ 

3.05 Hz 之间，故对拐角频率小于 2.0 Hz 的

中小震记录，我们基于𝜔−2震源模型(Aki, 

1967)进行了适当修正，但需要提及的是，

该修正对反演结果的影响不显著.  

2.3  震源参数的确定 

基于 NIED F-net 发布的矩张量解数据



 

及日本气象厅测定的震源信息，并结合余震

的空间分布，本研究假定断层面尺寸为 20 

km × 20 km.为了更详细地模拟破裂过程，将

断层面划分为 20 × 20 的子断层.断层的走向

设定为 349°，倾角为 65°，其投影位置如图

1 所示，表 1 列出了具体的矩张量解参数.

为了更准确地模拟震源破裂，研究使用了多

组中小震事件记录并将其分配到相应的子

断层 .基于笔者前期的研究工作 (野津厚 , 

2005；Wu et al., 2021；吴双兰等，2021)并

开展多次波形反演后发现，仅使用单一的中

小震事件无法充分反映整个断层的破裂贡

献，因此采取了将主震断层面划分为多个区

域的方式，同时应用了多个不同的 EGF 组

合进行反演计算，即在反演过程中，采用了

不同的中小震组合策略，以充分分析断层破

裂的最佳滑移模式.例如，选择了 4 个中小震

事件的组合，在模拟断层西南至东北方向破

裂时，组合 1 由 EGF6、EGF1、EGF4 和 EGF3

构成，而其他组合依据断层分区及中小震在

断层面上的投影位置依次替换.通过对比分

析结果，研究发现以上组合 1 获得最佳的波

形匹配效果.因此，最终基于组合 1 进行详细

的波形反演分析.而其他组合的反演结果将

在 4.1 节中详细阐述. 

在模拟断层破裂的过程中，假设震源破

裂开始时，破裂前锋以恒定的速度向外径向

传播.在这一过程中，反复测试了不同的破裂

速度，范围设置为 1.3 km/s 至 3.1 km/s，每

次以 0.1 km/s 为增量进行波形反演.通过一

系列试算，确定当破裂速度为 2.0 km/s 时，

反演的合成波与观测波之间的平均方差减

小系数(Variance Reduction, 简称“VR”值)

达到最大值，显示出该速度条件下的波形拟

合效果最佳.VR 值是反演模型拟合优劣的

重要指标，其计算方式参考了 Nozu 和

Nagasaka(2018)所提出的公式(8)，在此不再

赘述. 

本研究的波形反演方法采用了中小震

的地震矩率函数与脉冲序列卷积的方式来

模拟大地震的震源时间函数.每个脉冲的高

度与子断层在特定时间段内释放的地震矩

相对于中小震的地震矩比值相对应.为确保

充分覆盖每个子断层的上升时间，本研究设

置了一个持续 3.0 秒的脉冲序列，由 12 个脉

冲组成，脉冲之间的时间间隔为 0.25 秒，主

要用于构建震源时间函数（Source Time 

Function），描述断层面网格破裂时序. 每个

网格 STF 通过优化脉冲振幅和时滞，结合

EGF 合成大震波形. 这一设计不仅考虑了

最大频率为 2.0 Hz 的分析需求，也确保了滑

移过程的细节得以反映.值得提及的是，计算

中也采用了其他值，但影响不显著。为进一

步获得断层面上最终滑移量的分布，本文波

形反演中取该地震震源区域的 S 波速度为 

4.46 km/s(福山英一等, 1998). 

3  震源机制反演结果 

3.1 震源模型 

图 3 给出了基于优选的 EGF 组合 1(工

况 1)反演获得的 2018 年北海道地震震源

模型，即本研究建立的震源模型，为获得这

些分布的绝对值，使用了 EGF 事件的地震

矩张量，并基于 NIED F-net 发布的水平成

层速度结构，设定震源区域剪切波速和密度

分别为 4.46 km/s 和 3.2 g/cm
3
 (福山英一

等, 1998).主要采用地震矩、断层面所在地层

的剪切波速、密度等物理量之间的理论关系，

基于反演获得的未知量（即脉冲的高度），

进一步计算该地震破裂时序的滑动量的累

加，获得整个断层面上最终滑动量分布.其中，

最终滑动量分布图 3(a)表明，该    7.0 地

震的破裂主要分布在距离震源 ~ 12 km 以

浅的区域内，沿断层西南扩展 ~ 6.0 km 至

断层较浅层、沿断层东北扩展 ~ 6.0 km 至

断层较深层，在该区域，主要滑动量集中区

域的最大滑动量约 3.5 m；图 3(b)所示的峰

值滑移速率分布，识别出两个最大滑移速度

的集中分布区域，主要分布在距离震源 ~ 

15 km 以浅的区域内，主要集中区域位于西

南、距离震源 ~ 6.0 km 处，并发现在主要

滑动集中区域最大滑动速度达约 2.0 m/s；次

要集中区域位于震源上方东北 ~ 4.0 km 处，

深度均较两个峰值滑移速率分布区域的相

对位置与最终滑动量分布相对位置虽有差

别，但两者深度有较好的一致性. 



             

 

3.2 震源时间破裂过程 

通过滑动量随时间和空间的变化规律，

可进一步确定地震的震级和能量释放情况，

更深入理解断层破裂的复杂性，这不仅为对

于本次地震带来的震害分析、震后救灾复原

和灾害防治具有重要意义，也能为抗震设计

提供了实际的参考；滑动量的分析结果有助

于优化建筑结构的抗震性能.  
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图 3 反演的震源模型：(a) 最终滑移分布；(b) 峰值滑移速度分布；(c) 基于反演获得的整个地震震源时间

函数；和(d) VR 随地震波破裂速度(Vr)的敏感性分析 

Fig. 3 inverted source models: (a) final slip distributions, (b) peak slip velocity; (c) overall moment rate 

function, and (d) the sensitivity of rupture velocity (Vr) to the VR

图4展示了通过波形反演计算得到的运

动学震源模型在地震破裂过程中的滑动量

变化情况，快照的时间间隔为 1.5 s.分析显

示，该次地震的主要滑动集中在 6.0 s 至 9.0 

s 的时间段内，此时能量释放最为剧烈.至

12.0 s 时，破裂过程几乎完全停止，表明滑

动量大幅减少，地震能量的释放基本结束. 

根据地震学理论，断层上的滑动量反映

了应力积累和释放的动态过程. 破裂过程中

的滑动量集中释放表明，在 6.0 s 至 9.0 s 内，

断层上应力较高的区域发生了较大幅度的

滑动，导致地震的能量迅速释放. 波形反演

的时空结果揭示了滑动量在这一时间段的

快速增长，反映了破裂活动的剧烈程度. 通

过这种滑动量的时间变化，研究者可进一步

推断出震源的动力学特性. 此外，地震工程

学中非常关注破裂传播的速度和路径，因为

其与地震动强度、地表破坏直接相关. 通过

分析滑动量在不同时间段的空间分布，可以

推断破裂从震源向外传播的方向和速度. 例

如，如果某区域在 6.0 s 时开始滑动，并在

9.0 s 时达到最大滑动量，这意味着破裂从震

源传播至该区域的时间约为 3 s，由此可以

估算出破裂传播的速度. 这对于预测地震破

裂的动态过程以及预估地震波对地表影响

的时空特征具有重要意义. 12.0 s 后，滑动量

显著减少，表明破裂衰减特征和能量释放的

完成度.地震破裂模式可能是从震源向四周

扩散，若某方向上的滑动量变化显著大于其

他方向，说明破裂传播具有方向性.主要破裂

过程结束后可能存在次生破裂事件，这些次

生破裂可能由于主震后的应力调整引起.如

果滑动量在短时间内有较大波动，说明震源

具有复杂的结构，存在多个断层面或破裂面

相互作用.滑动量越大，地震释放的能量越多，

震级越高. 

3.3  速度波形比较 

科学评估震源模型的可靠性，关键在于

其对强震观测记录的重现能力，尤其在时域

和频域内的表现.基于工况 1 获得的震源模

型合成速度波形与观测速度波形分别在时

域(图 5(a))和频域内(图 5(b))(0.2 ~ 2.0 Hz)的

对比如下图所示，优选组合的 VR 最大值，

见图 5(a) 各子图左上角数值.本节主要分

析该组合获得的波形反演结果，基于其他中

小震组合获得的震源模型在 4.2 节与提出

的震源模型进行对比.通过图 5 对比分析 7

个台站在 0.2 ~ 2.0 Hz 频段下的观测波形与

合成波形，结果显示大多数台站的波形匹配

度较高，特别是 IBUH03 和 HKH126 台站， 
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图 4 断层面上滑动量分布的时间增量为 1.5 s 的快照，图中五角星为 JMA 发布的破裂起始点 

Fig. 4 Snapshot of the rupture slip values for the preferred earthquake source model in every 1.5 sec, the star 

is the JMA rupture start point 

(a)时域速度波形 (b)频域速度波形
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图 5 基于反演的震源模型模拟的强震动速度波形与观测速度波形的比较： 

(a) 时域(蓝色虚线段 10s 为应用于波形反演的波形数据)；和 (b) 频域, 频率范围为 0.2 ~ 2.0 Hz. 

Fig. 5 Comparisons between the simulated strong ground motion based on the preferred source model and the 

observed velocity waveforms: (a) time domain (the waveform of 10 s under the dashed blue line are adopted in the 

waveform inversion) (b) frequency domain , the frequency range is 0.2 ~ 2.0 Hz 
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在时频域内的波形一致性尤为显著.然而，

IBUH01、SRCH10 和 HDKH04 台站，可能

由于其复杂的地层结构，观测波形出现了丰

富的后续相位，这反映出局部断层复杂性的

影响.尽管如此，反演的运动学震源模型依然

能够较好地再现这些台站的波形特征，表明

其在应对复杂地质环境时具备较强的适应

性和稳定性.该 14 组波形分量的平均 VR 值

为 73.6%，这一 VR 值表明反演效果较为理

想，验证了模型的精度与可靠性.该结果不仅

体现了震源模型在不同地质条件下的有效

性，同时也为地震灾害评估与抗震设计提供

了数据支撑，具有重要的工程应用价值. 

4  震源模型可靠性验证与讨论 

为进一步全面验证本文提出的 2018 年

北海道胆振东部 𝑗 . 地震运动学震源模型

具有足够的稳健性和可靠性，为地震科学研

究提供了有力支撑，开展了以下三个方面严

格验证：(1)通过采用不同的中小地震事件组

合替代原有的 EGF 开展波形反演，目的是

评估这种变化是否会对震源模型的主要特

征产生影响，特别是最大滑移区的准确定位.

这种不同数据源的验证可以测试模型在多

种情况下的适应性；(2)基于构建的震源模型，

模拟未参与波形反演的观测台站的强震动

反应，并将结果与实际观测波形进行对比，

检验模型的预测精度是否足够高；(3)将本文

的运动学震源模型与其他已公开发表的模

型进行全面对比分析，深入探讨它们在地震

破裂过程中的异同. 

4.1 基于不同的 EGF 组合反演的运动学震

源模型 

在地震学中，利用 EGF 进行波形反演

时，结果可能会受到所选择的中小震事件的

影响，特别是，对于最大滑移区域和峰值滑

移速率峰值区域的位置等关键参数，不同的

EGF 选择可能会导致差异.因此，研究不同

EGF 组合对反演结果的影响，尤其是这些关

键区域的变化，具有重要的科学意义. 

本研究优选的组合 1 包括 4 个中小震事

件，分别为 EGF6、EGF1、EGF4 和 EGF3，

它们分布在断层的西南至东北方向.基于本

文提出的震源模型，EGF6、EGF1 和 EGF4

主要决定了最大滑移量的分布位置以及识

别出的两个峰值滑移速率峰值区域.然而，由

于在该区域内可供选择的中小震记录有限，

因此进一步测试了不同组合对反演结果的

影响.具体来说，EGF5 替代 EGF6，EGF7

替代 EGF1，EGF2 替代 EGF4，形成了组合

2(工况 2)、组合 3(工况 3)和组合 4(工况 4).

这些替代的中小震事件的震源位置和震源

机制解具有一定程度的相似性(详见图 1)，

确保了模型的可比性.波形反演在采用不变

的破裂速度 2.0 km/s 的条件下进行，以保证

不同组合下的反演结果具有可比性. 

为了评估不同 EGF 组合对反演结果的

影响，本文给出了 4 个工况反演的震源模型

如图 6 所示，并比较了 4个工况的反演结果，

包括 7 个强震观测台站的 14 组水平分量的

合成与观测速度波形的 VR 值、地震矩(  )、

最大滑移量以及峰值滑移速度等四类关键

震源参数(详见图 7).研究结果显示，不同组

合下获得的 VR 值只有细微变化，所有观测

台站和分量的最大 VR 平均值从工况 1 的

73.6%略微下降至工况 2 的 71.8%，这一变

化幅度可忽略不计. 

该结果表明，无论选择哪种EGF组合，

所获得的合成波形与观测波形的匹配度都

较为一致，震源模型具有较强的稳健性.进一

步的分析显示，基于工况 1 和工况 2 反演所

得的震源模型(详见图 6(b) ~ (d)，图 6(f) ~ (h))

表明，不同组合的 EGF 对最大滑移区域和

峰值滑移速率区域的分布影响较小. 

这些震源模型对应的地震矩介于

3.27×10¹⁹ N∙m ~ 3.75×10¹⁹ N∙m 之间，进一步

证明了滑移区域的稳定性.尽管不同的 EGF

组合在细微之处可能存在一定的差异，但它

们所识别出的滑移速率峰值区域和最大滑

移区域在空间上表现出较强的一致性. 

综上所述，本文的研究表明，不同中小

震 EGF 组合对震源模型的关键特征影响较

小，特别是最大滑移区域和滑移速率峰值区

域在不同组合下表现出较好的稳定性. 值得

提及的是，同时也开展了其他不同中小震组

合（工况 2 ~ 4）的破裂速度的参数敏感性

分析，均获得了一致的结论，即取𝑉𝑟为 2.0 



 

km/s 时，观测波形和模拟波形相似程度最高

（即 VR 值最大），而最终滑动量分布和峰

值滑移速度分布均比较稳定，也进一步说明

本震源模型的稳定性和可靠性.这一结论对

于验证所提出的震源模型的稳健性 
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图 6 基于不同 EGF 组合反演获得的震源模型：(a~d)最终滑移分布，(e~h)峰值滑移速率分布 

Fig. 6 Inverted source models based on different combinations of EGF events: (a~d) final slip distributions 

and (e~h) peak slip velocity distributions  
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图 7 基于 4 组不同中小震组合(工况 1 ~ 工况 4)反演获得的：(a)VR 值、(b)  、(c)最大滑移量及(d)峰

值滑移速度的比较 

Fig. 7 Comparisons of (a) VR values, (b)   , (c) maximum slip value and (d) maximum peak slip velocity 

through different waveform inversion on different combinations of EGF events (case 1 ~ case 4)

具有重要意义，并为将来进一步研究地震破

裂过程提供了重要的理论依据. 

4.2  强震动模拟 

通过利用未参与初始波形反演的观测

台站数据进行模拟，这一分析方法可有效避

免可能出现的过拟合问题，同时对模型的普

适性进行验证，主要由于这些台站的数据未

被用于最初的模型构建，模拟结果展现出模

型的稳健性，并表明其能够在不同数据集下

保持良好的表现.故为进一步评估所建立的

震源模型的可靠性，本小节通过模拟未用于

初始反演的5个强震观测台站的地震动速度

波形，对模型进行了独立验证.这些台站的具

体位置如图 2 中的黑色三角形所示. 由于所



             

 

展示的 5 个台站均未用于波形反演分析，观

测波形与模拟波形的在时域和频域的比较，

将采用所展示的全波形时域 0 ~ 60.0 s 和 

0.2 ~ 2.0 Hz 频域的误差计算，误差计算分别

采用以下公式（野津厚，2012）： 

        −     
∫ (    ( )−    ( ))
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( )  

     (1) 

        −   ∫ (          ( )  
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其中，        −    为时域中的速度误差，

     2 为所考虑的时间段，本研究中

    .  ， 2    .  ，    ( )和 𝑜  ( )分

别为  时刻速度波形模拟值和观测值；

        −  为频域中的误差，     ( )和

  𝑜  ( )分别为频率 时速度的振幅值，

    2为所考虑的宽频带，频域中最终给出

两个分量的均值，本研究中    .   ，

 2   .   。 

时域和频域(频带为 0.2 至 2.0 Hz)对比

模拟结果与观测波形如图 8 所示.各台站误

差值已标注在图 8 中，误差范围为

0.793~1.739，其中误差最小值为 IKRH01-NS

分量，为 0.793，表明拟合程度高；速度波

形频域的观测和模拟误差为 0.228~0.470，

相对而言，仍可表明一致性高.从时域对比来

看(如图 8(a)所示)，模拟波形与观测波形在

主要波段内的匹配度较高，尤其是到时和振

幅特征.该一致性说明震源模型能够精确模

拟震源破裂的时空演化，特别是在主要滑移

区域的时间分布和空间位置方面, 确保了模

型在反映地震物理过程中的有效性. 
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图 8 基于提出的震源模型合成的未参与反演的强震动台站速度波形与观测速度波形(频率范围 0.2 ~ 2.0 

Hz)的比较：(a) 时域和 (b) 频域 

Fig. 8 Comparisons of velocity waveforms (target frequency range: 0.2 ~ 2.0 Hz) between the simulated 

strong ground motions based on kinematic source for the sites which are not adopted in the inversion and the 

observed ones in: (a) time domain and (b) frequency domain 

此外，采用宽频带(0.2 ~ 2.0 Hz)的模拟

分析，能够更加全面地评估模型在不同频率

范围内的表现，进一步提升对模型可靠性的

验证.频域结果如图 8(b)所示，结果显示两者

亦表现出较高的匹配，该震源模型不仅能够

较好地再现低频分量的特征，还能很好地模

拟高频分量的细节.低频成分的良好再现表

明模型能够准确模拟地震破裂过程中较大

尺度的滑动现象，而高频成分的匹配则意味

着模型能够有效捕捉较小尺度的破裂复杂



 

性.这表明模型不仅可以描述较为平缓的破

裂过程，还可以解释破裂过程中涉及的局部

震源机制的复杂细节.高频成分的准确模拟

对于评估地震对近场强震动的影响尤为重

要，因为它们与断层局部的不规则性以及破

裂过程中的瞬态特征密切相关. 这一结果表

明，该震源模型不仅在较大尺度的滑动过程

中具有较强的解释能力，还能反映更小尺度

上的复杂破裂过程. 

若在某些台站的模拟结果与观测数据

出现较大偏差，这可能指向震源模型在该区

域的参数设置需要进一步调整.导致这种差

异的潜在原因可能包括局部介质特性的变

化、断层几何复杂性、或震源机制的局部变

异等.局部介质的特性可能对地震波传播路

径产生显著影响，尤其是在高频成分中，介

质的不均匀性和地表效应可能引起波形的

显著变化.因此，针对这些潜在偏差的进一步

分析，可以为模型的改进提供重要依据，进

而提升其对未来地震事件的预测精度和可

靠性. 而总体上，本研究模拟结果在时域和

频域上均表现出良好的匹配度，表明震源模

型能够准确反映地震的时空演化，捕捉破裂

过程中的主要滑移位置和滑移速率的变化.

这些结果验证了模型的核心参数设置合理，

并具备在不同尺度上解释地震破裂机制的

能力. 

4.3  与其他运动学震源模型的比较 

本小节将本文建立的震源模型 (图

9(a-1)~(a-2)所示)与其他学则提出的该地震

震源模型进行比较，如图 9(b)所示的

Kobayashi 等提出的震源模型(Kobayashi et 

al., 2019,以下简称―Kobayashi 组模型‖)、图

9(c)所示 Kubo 等提出的震源模型(NIED，

2019，以下简称―NIED 模型‖)、图 9(d)所示

Asano 和 Iwata 提出的震源模型(Asano and 

Iwata, 2019, 以下简称―Asano and Iwata 模

型‖).本文使用的波形反演方法依赖于 0.2 ~ 

2.0 Hz 频段的强震动速度波形数据，所构建

的运动学震源模型能够有效捕捉并再现最

高可达 2.0 Hz 的频率成分.这与其他研究所

采用的模型有所不同，后者通常集中在较低

的频率范围内进行分析，主要针对 0.04 ~ 0.5 

Hz 频段.由于震源破裂过程对不同频率的敏

感度不同，低频和高频波形所反映的震源特

征存在显著差异，这可能是导致模型构建和

部分反演结果参数不同的原因之一. 

从地震学的理论角度来看，低频波形往

往对应于大规模的破裂现象，而高频波形则

能捕捉破裂过程中的精细局部特征，因此频

率范围的差异可能对最终的模型及其反演

结果产生了重要影响.由图 9 可知，4 个震源

模型的最大滑移分布显示，不管反演时假定

的是曲线型断层(NIED 模型)，还是分多条

断层模型(Kobayashi 组模型和 Asano and I

wata 模型)，均识别出一个最大滑移量分布

区，主要集中分布在沿断层距离震源 10.0~

15.0km 以浅区域，其中最大滑移量稍有区

别，本文的最大滑移量约 3.5m，与 NIED 模

型的 3.8m 最为接近，Kobayashi 组模型的最

大滑移量约 2.9m，Asano and Iwata 模型的

最大滑移量约 1.7m.差别略显较大.对于波形

反演使用的破裂速度而言，基于试错法，几

组震源模型略显有差异，本文获得最大 VR

的破裂速度为 2.0 km/s，Kobayashi 组模型

的 2.8 km/s、NIED 模型的 1.4 km/s、Asan

o and Iwata 模型的 1.8 km/s(第一个破裂前

沿).对于反演所获得的地震矩，本文模型、

Kobayashi 组模型、NIED 模型及 Asano and

 Iwata 模型获得的结果分别为 3.57×10
19

Nm

(相当于   .  )、1 .1×10
1 9

N m(相当于

   . )、2.15×10
19

Nm(相当于   . )、1.99

×10
19

Nm(相当于   .  ).4 组震源模型均提

及，该地震的破裂基本集中在 4.0~6.0s，15.

0s 左右破裂基本停止. 

基于以上与已有学者的反演结果进行

了对比，发现结果间存在一定差异。进一步

存在这些差异的潜在原因，能让我们更全面

地理解震源机制反演的不确定性来源。震源

机制反演结果的差异可能源于多方面不确

定性：首先，数据选择与处理（如波形截取、

滤波参数）的差异可能导致结果偏差。其次，

模型假设（如地壳结构、速度模型）的不一

致会显著影响反演结果。此外，反演方法（如

矩张量反演或断层参数优化）及算法实现的

不同也可能引入不确定性。对于本研究中

2018 年北海道地震，地壳复杂性和台站分布

的局限性可能会进一步强化这些影响。因此，



             

 

与其他学者的结果对比具有参考价值，但差

异可能反映数据、模型或方法的限制，并非

单一结果的稳固性问题。未来将进一步通过

多方法联合反演和数据共享减小不确定性。

简而言之，虽然本研究建立的震源模型与其

他3组震源模型某些具体震源参数略有差别，

但是识别出的最大滑移量分布从某种意义

上来说基本一致. 

5  结论 

在地震工程学领域，准确解析大地震的

破裂过程对于理解地震灾害的发生机制及

改进抗震设计具有重要意义.本文基于经验

格林函数方法，重建了 2018 年日本北海道

胆振东部 𝑗 . 地震的运动学破裂过程.经验

格林函数法因其可以避免地下速度结构不

确定性带来的误差，并且能够处理频率较高

的强震动(可达 2.0 Hz)，在揭示震源破裂特

征方面展现出独特的优势.这对于地震工程

中的抗震性能评估与设计优化，尤其在强震

环境下，具有重要的实际应用价值.针对该次

地震的分析得到以下关键结论： 

(1)本研究揭示的震源破裂模式与震源

特性表明：该次地震的破裂主要集中在震源

附近~12 km 的浅部区域，破裂沿断层走向

从西南方向向东北方向扩展~ 6.0 km；此外，

模型中清晰识别出两个主要峰值滑移速率

较大的区域，分别位于距震源约 6 km 和 4 

km 的西南侧.结合地震工程理论，这种破裂

模式表明震源机制对震区地表破坏有显著

贡献，尤其是在破裂集中区域.本文建立的震

源模型对应的矩震级为  𝑗 . ，破裂速度为 

2.0 km/s，与大地震破裂传播的典型特征略

有差别. 

(2)在模型稳健性和可靠性质验证方面，

本文通过不同经验格林函数组合的波形反

演，验证了震源模型的稳定性.尽管选择了不

同的中小震组合，模型的主要破裂特征区域

并未发生显著变化，合成波形与观测波形表

现出也有较好的一致性，表明该震源模型时

空特征的合理性. 

(3)本文建立的震源模型(基于宽频带

0.2 ~ 2.0 Hz)与其他学者发布震源模型(基本

基于低频段 0.05 ~ 0.5 Hz)在破裂速度、地震

矩等具体震源参数等方面存在一定差异、但

在最大滑移量分布、峰值滑移速率较大区域

的分布上基本保持一致. 
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图 9 基于不同频率范围进行反演所提出的不同运动学震源模型间的比较： 

(a) 本文提出的震源模型，(b) Kobayashi 组模型 (Kobayashi 等, 2019)，(c) NIED 模型 (NIED, 2019)，



 

(d) Asano and Iwata 模型 (Asano and Iwata, 2019)  

Fig. 9 Comparisons among different source models (which are focused on different frequency ranges 

proposed from different researchers): (a) preferred source model in this study, (b) Kobayashi model (Kobayashi et 

al., 2019), (c) NIED model (NIED, 2019), and (d) Asano and Iwata model (Asano and Iwata, 2019)- 

这种一致性表明，该次地震的破裂过程

在不同频率范围内具有相似的空间特征，进

一步支持了震动频率对震源参数影响是有

限的.对于抗震设计而言，这种频率依赖性的

弱化有助于提高对高频地震波动的预测准

确性. 

本文提出的 2018年日本北海道 𝑗 . 地

震震源模型及开展的系列震源模型稳健性

和可靠性验证，充分说明了其可信赖性与合

理性，可为未来强震动预测分析提供参考. 
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