
 

I 

 

國立臺灣大學理學院海洋研究所 

碩士論文 

Institute of Oceanography 

College of Science 

National Taiwan University 

Master Thesis 

台灣海峽震源機制及其應力狀態 

Earthquake Focal Mechanisms and  

the Inferred Stress Orientations in the Taiwan Strait 

 

陳硯歆 

Yen-Shin Chen 

 

指導教授：喬凌雲博士 

         趙里博士 

      Advisor：Ling-Yun Chiao, Ph.D. 

        Li Zhao, Ph.D. 

 

中華民國 99 年 6 月 

June, 2010 



 

I 

 

國立臺灣大學（碩）博士學位論文 

口詴委員會審定書 

 

台灣海峽震源機制及其應力狀態 

Earthquake Focal Mechanisms and  

the Inferred Stress Orientations in the Taiwan Strait 

 

本論文係陳硯歆君（R97241305）在國立臺灣大學理學系、

所完成之碩（博）士學位論文，於民國 99 年 06 月 30 日承下

列考詴委員審查通過及口詴及格，特此證明 

 

口詴委員： 

                （簽名） 

（指導教授） 

                          

 

                          

 

                          

 

                          

 

系主任、所長             （簽名） 



 

II 

 

致謝 

最要感謝我的兩位指導教授- 趙里老師和喬凌雲老師，在研究所這兩年來，

甚至是大學專題期間細心指導和協助，使得本文能如期完成，於此由衷致上最誠

摯的謝意。趙老師總是如此耐心地指導我，以鼓勵代替責備，帶領我認識了地震

學的奧妙；喬老師縱使所務繁忙，但對我們學生的關心從沒少過，謝謝老師每次

報告前的 meeting 對我們的曉以大義。 

感謝口詴委員黃柏壽博士、梁文宗博士以及顏宏元博士對學生論文提供了諸

多寶貴的意見及指正。謝謝江準熙學長，提供了應力的理論知識與程式使得本研

究得以順利完成，特此感謝。 

兩年來，謝謝地科系以及海研所的同學、學長姐弟妹們。小班、服雄、志杰、

于珊從大學到今天對我的關心和照顧。好室友繹如，一起變胖的夏天和徹夜未眠

的談天。青青、圓圓、硯香與你們一起無數個趕作業的夜晚和互相打氣、抱怨的

同窗情誼，雅婷和咪咪讓我們報帳無後顧之憂，小馬、阿樹、蓋共、鶴瀚、小塗、

云如、瞇瞇眼、邢博森、映年...等人，想念那些我們擁有的快樂時光。謝謝辛亥

路好吃的早餐，給我活力滿滿的一天。  

最後，將此文獻給我最親愛的爸爸、媽媽和妹妹以及從小最關心我的叔叔、

外公和外婆，我愛你們，謝謝你們讓我在充滿溫暖和歡笑的家庭裡長大，讓我自

由發展，做自己喜歡的事。 



 

III 

 

摘要 

台灣海峽位於歐亞大陸邊緣，屬於被動性大陸邊緣。而由地體構造之觀點切

入，其坐落於台灣弧陸碰撞帶和穩定之歐亞大陸板塊之間。雖然主要地震能量釋

放發生於板塊邊界，但由過去紀錄顯示，一向被認定為板塊內部地區的台灣海峽

卻仍有為數不少的地震活動發生。然而，因爲觀測資料的不足，有關台灣海峽地

殼構造研究的工作和文獻相當有限，缺乏系統性之震源機制解研究。本研究使用

海峽兩側區域寬頻和短週期地震測站之波形資料求解出自 1991 年以來 55 筆台灣

海峽中小型地震震源機制解，並利用所求得之解進一步估計區域構造應力狀態。 

本研究採用 Zhao & Helmberger [1994] 和 Zhu & Helmberger [1996]所建立

之 Cut-and-Paste (CAP)波形逆推法以求解震源機制解，並應用 Gephart & Forsyth 

[1984]所發表之 Focal Mechanism Stress Inversion (FMSI) 法和 Michael [1984, 

1987]的 Linear Stress Inversion with Bootstrapping (LSIB)法來估計區域應

力型態。 

本研究斷層型態結果顯示，整個台灣海峽區域地震絕大多數為深度 30 公里內

之淺層地震且以走向滑移斷層為主，並伴隨著多處張裂活動，僅在海峽東北部擁

有少數逆斷層地震活動。究其原因，也許暗示著此區域是介於台灣地區板塊隱沒

與碰撞造山帶之碰撞壓縮環境與中國大陸東南沿海之伸張應力環境的轉換帶。而

海峽南部以 1994 年 9 月為首之地震餘震序列，則呈現較為一致之正斷層特性。 

    應力結果顯示，台灣海峽區域無法視為單一均勻應力場，較爲合理的解釋是

將海峽區域劃分為四個應力均質區。台中、新竹外海區域由σ1主軸方向顯示，即

使位於變形前緣西側，此區仍受到板塊碰撞效應影響。而台南陸上、沿海區域顯

示在變形前緣兩側，空間上應力變化十分高頻。整體而言，台灣海峽就應力結果

表現出張裂應力狀態，且σ3由南而北呈現由南北向往東西向偏轉之現象。針對兩

應力方法結果之比較，認為雖然兩方法所得之應力主軸方向大致相同，但就可信
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度範圍和集中程度，本研究區域目前以 LSIB 法較為適用。 

 

 

關鍵詞:台灣海峽、震源機制、波形逆推、應力逆推。 
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  Abstract 

The Taiwan Strait is situated on the Eurasia continental shelf, and, from a tectonic 

perspective, it sits between the arc-continent collision zone of Taiwan in the east and the 

stable Eurasian continent in the west. Although the majority of seismic moment release 

occurs at the plate boundaries, there are still seismic activities in the Taiwan Strait, 

within the Eurasia Plate. Seismic studies have been very limited in the Taiwan Strait, 

and the crustal structure and the earthquakes in the strait have been poorly understood. 

In this study, we determine the depths and focal mechanisms of 55 small and moderate 

earthquakes in Taiwan Strait since 1991 using regional broadband and short-period 

waveform records from stations on both sides of the strait, and then estimate 

orientations of the principle stresses from these focal mechanism solutions.  

In this study, the focal mechanisms are inverted by the cut-and-paste (CAP) of Zhao 

& Helmberger [1994] and Zhu & Helmberger [1996]. The focal mechanism stress 

inversion (FMSI) method of Gephart & Forsyth [1984] and the linear stress inversion 

with bootstrapping (LSIB) method of Michael [1984, 1987] are adopted to estimate the 

stress orientations in the region.  

 Our result suggests that most events in the Taiwan Strait occurred in the crust 

above 30-km depth, and strike-slip faulting mechanism dominates in most of the region, 

although there are some extensional activities and a few thrust events in the northeast of 

the Taiwan Strait. This may be interpreted as resulting from the transition between 

extensional and compressional regimes. Focal mechanisms in the south show that 

strike-slip and normal faulting mechanisms dominate, consistent with the aftershock 

behavior of the largest event occurred in the region in September, 1994.  

Our tests on stress-field orientation estimation indicate that the Taiwan Strait as a 
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whole cannot be represented by a single homogeneous stress orientation. A more 

reasonable interpretation of our tests is to divide the region into four stress regimes. For 

the stress field in the northeastern part of the Taiwan Strait, the azimuth of σ1 is 

consistent with that in previous studies carried out on the island that reveals the 

variation pattern determined mainly by the direction of the plate motion of the 

Philippine Sea Plate relative to the Eurasia Plate. Our result also shows a rapid spatial 

change in stress orientation off the coast near Tainan within a short distance about 30 

km, indicating very different tectonic regimes on the two sides of the deformation front. 

Base on the results of both FMSI and LSIB stress inversion methods, the western part of 

the Taiwan Strait experiences an extensional stress, and the direction of σ3 rotates 

clockwise from north-south direction in the south to east-west direction in the north. 

Although results for stress orientations from FMSI and LSIB methods are compatible in 

regions of relatively homogeneous stresses, based on the confidence ranges of the two 

results, we believe that the LSIB method is more suitable for the stress-field estimation 

in the Taiwan Strait. 

 

 

key words: Taiwan Strait、focal mechanism、waveform inversion、stress inversion. 
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第一章 緒論 

1.1 臺灣海峽構造  

臺灣海峽地處歐亞板塊與菲律賓海板塊碰撞邊緣之重要地帶，雖然該地區有

相當程度的地震活動，但由於長期受限於地理現實環境的觀測條件，故對於海峽

之地球物理，特別是地殼構造以及地震學之研究工作相當有限。大部分研究也僅

侷限於海峽近陸的兩側，針對臺灣海峽全區域的研究數量並不多。  

1.1.1 臺灣海峽之地貌與構造特性  

臺灣海峽的地理位置位於東海和南海之間，主要區域屬於南中國海大陸棚的

一部份，其以東為活躍的弧陸碰撞帶，以西為穩定的歐亞大陸板塊(圖 1.1)。海峽

內部帄均海水深度小於一百公尺。其邊界之東、西兩側分別以臺灣西部海岸線和

中國大陸東南沿海之海岸線為界，南界為臺灣南端的鵝鑾鼻與廣東南澳島的連線，

北界則大致是臺灣北部富貴角和福建帄潭的連線。形狀略成東北-西南走向的狹長

矩形，南北長約 380 公里，東西寬約 190 公里，總面積約為 80,300 帄方公里，約

為臺灣島面積的兩倍。  

在海峽地貌上，依照產生機制的不同可分為東西兩部分，海峽西岸由喜馬拉

雅期大陸邊緣張裂造成一系列陸緣地塹盆地，主要地質走向與中國大陸東南沿海

低山丘陵所表現的東北向或北北東向嶺谷相間型態一致(謝以萱, 1983)，表明海

峽地貌是中國大陸東南沿海沿岸陸地地貌的延續。在海峽東岸也就是臺灣西側海

岸邊緣，因受到歐亞大陸板塊和菲律賓海板塊擠壓抬升的結果，雖仍舊保持裂谷

形貌且亦成東北向分佈，但地形梯度變化較海峽西岸明顯得多。 

在地體構造方面，臺灣海峽發育于燕山期東亞陸緣活化帶上，經過新生代早

中時期陸緣擴張造成一系列陸緣裂谷和地塹盆地(圖 1.2)。 雖歷經新生代中新世

晚期，菲律賓海板塊往西北推擠使得呂宋島弧擠壓歐亞板塊，臺灣島受推擠抬升

作用並形成臺灣海峽而讓裂谷受到強烈變動, 但仍舊在構造、地貌特徵上保留著
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裂谷的型態。臺灣海峽由構造分區從北而南可分為三部分，分別是海峽盆地、東

沙-澎湖隆起帶與台南盆地(圖 1.2)。海峽盆地位於臺灣島西側，北起觀音隆起南

至東沙-澎湖北緣斷裂帶與北港高區，整體亦呈現東北走向，其形成時間可追朔至

白堊紀早期，後經古第三紀強烈拉張陷落，於新第三紀受到海侵，並於新第三紀

晚期到第四紀時期受到擠壓封閉。此區由許多小型斷裂由北而南可細分為南日島

盆地、台西盆地與澎湖盆地(圖 1.2)。海峽中央隆起部分為東沙-澎湖隆起，於中

新世中期的張裂時期，臺灣海峽明顯的拉張作用，使得大陸邊緣岩石圈變薄，軟

流圈岩漿上湧，引發一系列的玄武岩質岩漿活動(圖 1.3) (Chung et al., 1994)，

於是形成了位於裂谷中部一正向構造的澎湖隆起，並由一組西北向斷裂將東沙-澎

湖隆起帶從北往南切割為澎湖隆起、北港隆起、臺灣淺灘隆起以及東沙隆起(圖

1.2)。台南盆地位於澎湖群島以南，北以澎湖隆起為界，西南與東沙隆起與珠江

口盆地相隔，東南則銜接南中國海盆地，其盆地內部發育一系列的正斷層。台南

盆地在盆地類型上，屬於大陸地殼的邊緣帶狀盆地與前期發育的內部張裂盆地。

大體而言，海峽地形就是一系列的海底盆地與海底隆起的組合且為海峽兩岸地貌

往海底之延伸。  

1.1.2 臺灣海峽之地震活動情形 

從全球整體來看雖然約有 95%的地震矩能量釋放位於板塊邊界，尤其是擠壓

型之板塊邊界，但仍有可觀數量的地震活動發生在板塊邊界之外，稱為板塊內地

震，展現出板塊內部之變形特性。這些地震距離板塊邊界超過 100 公里，因為與

板塊邊界已有一定之距離，所以目前對於板塊內地震在大地構造中扮演的角色和

其動力來源，還無法清楚瞭解。目前對於板塊內地震的解釋是可能與地函物質對

流作用有關，對流產生的拉張作用造成位於板塊內部老斷層帶的再次活動，但這

一方面的詳細動力學過程仍有待進一步的研究。板塊內地震根據統計，其地震週

期較板塊邊界地震長得多，也就是有較高的應力降現象，需較長的時間作應力恢
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復。板塊內地震可依地震發生位置細分為兩類，第一種類型是較靠近板塊邊界的，

第二種類型則是分佈於板塊內部的。臺灣海峽地震即屬於第一種類型的板塊內地

震，其在大地構造上扮演的角色，相對於第二種類型的板塊內地震是較容易瞭解

的，其發生原因是雖然板塊擠壓時大部分能量會累積在板塊邊界中，但仍有部分

能量會傳達並累積在板塊內部地殼較為破碎的區域，北美西部的 Basin and Range

地區、發生於日本內陸的地震和 2009 發生於中國四川省的汶川大地震皆屬於此一

類型。  

即使絕大部份的地震能量釋放於板塊邊界，但臺灣海峽在歷史上亦發生過數

次規模 6.0 以上的強震，其中能量釋放最大的地震事件發生於 1604 年泉州外海地

震，此次地震根據紀載對於華南沿海城市造成很大的災害，依照過去研究顯示其

發震位置位於牛山島­-兄弟嶼斷裂帶以東且主震發生前後皆伴隨著頻繁的前震和

餘震 (許振棟, 2006) (圖 1.4)。根據臺灣中央氣象局和中國大陸福建省地震局資

料的整理蒐集(林松建 等, 2009) (圖 1.5)，可以觀察到發生在臺灣區域的地震型

態相當複雜多變，且地震多集中於臺灣東半部以及西南外海，西半部的地震多半

規模較小且呈現走滑帶逆衝特性。1994 年 9 月 16 日在台南盆地西側外緣發生有紀

錄以來最大規模的地震事件，其規模高達 6.5，且為一東西走向之淺源正斷層。因

其最大伸張軸方向和臺灣島長軸方向帄行，故判斷其發震原因和臺灣造山運動導

致的板塊撓曲伸張無關(Kao & Wu, 1996)，但對其強震動力來源，是否是因為菲

律賓海板塊向歐亞板塊不均勻的推擠作用，抑或是南中國海板塊再次擴張，因無

法就單一淺層地震事件獲得結論，故仍有待進一步的分析探討。中國大陸東南沿

海區域的地震其地震矩釋放較臺灣區域小得多，而區域的斷層形態主要以滑移和

正斷層型態為主，且越往內陸地震呈現正斷層的性質越是明顯。而夾在兩個區域

之間的臺灣海峽，除了少許走滑斷層和 1994 年西南外海的正斷層地震之外，地震

事件之震源機制解相對於其他區域而言是明顯缺失的。臺灣海峽難道近乎沒有地

震活動嗎？在進一步的地震事件資料整理後(圖 1.6)，發現海峽內即使地震規模大
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部分為中小型地震，但仍舊有為數不少的地震事件發生，並有三個明顯的地震群

集，分別位於台中-新竹外海和台南外海以及 1994 年地震群集。其中台中-新竹外

海、台南外海這兩地震群集之間分隔著一相對穩定的北港高區地塊，由島內地震

位置分佈也可發現此一區塊的地震活動度相對來言是非常低的，而海峽北端與中

央部分相對而言地震活動度亦較低，其原因也有可能是這些地區的地震與海峽兩

側之測站相距較遠而不易被紀錄到。海峽西側地震分佈大致均勻且活動度低於海

峽東側。整體而言，海峽地震就深度分佈絕大部分屬於淺層地震，根據資料顯示

只有五筆地震事件深度超過 40 公里,目前判斷其原因可能是因為網外地震而導致

定位誤差過大所致。台南盆地與海峽其他構造分區相比其地震矩能量釋放是大很

多的，顯示其構造活動是較活躍的。但該地區絕大部分地震也同樣缺乏有系統之

震源機制解。 

1.1.3 臺灣海峽之地殼厚度研究      

臺灣海峽地處板塊碰撞邊緣之重要地帶，但由於長期受限於地理現實環境的

觀測條件，故對於海峽之地殼構造以及地球物理之研究與文獻相當有限，其研究

大多局限於海峽近陸的兩側，針對臺灣海峽全區域的研究數量並不多。為了能進

一步瞭解臺灣地區受到板塊碰撞下造山運動之模式，於是自一九八零年代，開啟

了關於臺灣海峽區域內地質與地球物理的構造解釋。對於海峽莫荷面研究，以重

力頻譜分析法，推求得到臺灣海峽莫荷面深度變化為 30~39 公里(陳正泓, 1996)，

此結果求得之深度可視為莫荷面帄均深度的初步估計。爾後，依據 Pn 地震波的研

究指出(Huang et al., 1998)，臺灣海峽下方的莫荷面傾角變化帄緩，且由於臺

灣海峽的 Pn 波的帄均速度大於臺灣地區，於是推測臺灣海峽的地殼厚度較臺灣地

區厚，並可將臺灣海峽視為歐亞大陸的一部份。史旻弘(2001)利用重力資料估算

臺灣海峽區域六條二維剖面的地殼厚度約 25~30 公里，且大致是呈中間淺薄兩側

較厚的分佈情況(圖 1.7)。接著以分析 BATS 測站的遠震接收函數(receiver 
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function)，進而推得地殼及部分上部地函的一維速度構造，得到金門站的地殼厚

度約 28~32 公里(Kim et al., 2004)。之後，以接收函數法推測出金門測站地殼

厚度約 29 公里，而馬祖站則為 33~34 公里(廖彥喆, 2005)。此外，謝獻祥(2009)

蒐集分析海峽兩側之重力資料進行海底地形效應修正，利用重力與莫荷面深度關

係式求得臺灣海峽整體莫荷面起伏帄緩且在 30 公里上下，由西南往東北為厚-薄-

厚分佈，最淺的莫荷面深度出現在澎湖島下方，約 27~28 公里深(圖 1.8)，可能原

因是過去海峽陸沿張裂時，深部岩漿上湧所造成，其成果與過去研究相符，且提

供更完整詳細的資訊。      

1.2 研究動機與目的   

臺灣海峽屬於南中國海大陸棚的一部份，從構造的觀點來看，其以東為活躍

的弧陸碰撞帶，以西為穩定的歐亞大陸板塊。雖然絕大部分的地震活動和地震矩

能量釋放發生於板塊縫合處，而過去豐富的研究和資料，也使得我們對於臺灣地

區地震特性和構造有相當程度的瞭解。相反地，礙於臺灣海峽現實環境的限制，

無法廣設測站進行紀錄以對於臺灣海峽區域地下構造作足夠探討，導致海峽於區

域地質構造解釋上相對於臺灣是缺失的。全區地震活動雖不及臺灣島及其東部外

海地區頻繁，但歷史上仍發生若干規模六以上的地震，其中最受人矚目的事件以

1604 年發生在泉州外海規模到達八以上的地震以及 1994 年 9 月 16 日發生於台南

盆地外緣規模到達 6.5 的地震，這些事件亦引起相當的注意和討論，但我們至今

無法就這些單一事件對於其發震機制得到一致的共識。根據中央氣象局和福建省

地震局地震目錄顯示，過去二十年以來，規模 2 以上的海峽地震約有八百起，其

中規模三以上的地震亦多達百起以上。而這些地震事件其發震位置已偏離了菲律

賓海板塊和歐亞大陸板塊的交界帶，於是亦引發了我們好奇，到底是甚麼樣的機

制驅使這些板塊內地震的發生？此一地區發生強震的動力來源,是否來自菲律賓

海板塊向歐亞板塊不均勻推擠的作用,抑或是受到地殼下部或是上部地函物質流
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動導致？如果我們能求解出這些海峽地震的震源機制解,這將為我們瞭解海峽地

震的發震機制並進一步認識區域地體構造以及區域應力應變型態提供直接的觀測

證據。     

1.3 本論文內容       

本論文之研究內容主要分為四部分: 在本章緒論裡回顧了以往與臺灣海峽研

究區域相關之研究成果及學術文獻，並對區域地質、地形與構造等背景資料加以

介紹，亦提出尚待厘清的問題以闡明本研究之動機與目的。本研究所使用的方法

主要有二,包括以地震學方法求解震源機制解以及利用多個震源機制解來估計區

域應力場的方法，分別在第二、三章中詳細論述。同時對於兩種方法中使用的數

據選取與分析以及所得到的計算結果進行討論。在第四章的結論中,對於本研究所

獲得之研究成果,綜合前人研究資料而做出歸納與總結。最終希望於前人的研究基

礎上,對於臺灣海峽的地震機制和區域構造活動能有更進一步的認識。  
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圖 1.1：臺灣周圍海域地形及隱沒系統架構圖(Liu et al., 1998)。臺灣東部的菲

律賓海板塊向西北方向隱沒到歐亞大陸板塊邊緣的琉球島弧之下；在臺灣西南部，

歐亞板塊則向東隱沒到菲律賓海板塊西緣的呂宋島弧之下。 
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圖 1.2：臺灣海峽構造分區圖 (黃慈流 等 , 1997)。  參考臺灣海峽

區域地質、地球物理以及地球化學等綜合調查繪製而成。  
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圖 1.3：臺灣海峽裂谷岩漿活動(Chung et al., 1994)。 大陸邊緣拉張作用使得

岩石圈變薄，軟流圈岩漿上湧。AB：鹼性玄武岩；BA：壁玄岩；CC：大陸地殼；

CLM：大陸岩石圈地函；NE：霞石岩；TH：拉班玄武岩。 
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圖 1.4：1604 年泉州地震震央區域斷裂帶構造簡圖(許振棟, 2006)。
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圖 1.5：1991 年到 2009 年中國大陸東南沿海與臺灣區域地震事件

震源機制解分佈圖。海灘球顏色變化表示深度變化。 (資料取自中

央氣象局和福建地震局地震目錄。 ) 
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圖 1.6：1991 年到 2009 年間臺灣海峽地震分佈和此研究所使用之

地震測站。 (資料來源為中央氣象局和福建地震局。 ) 
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圖 1.7：上圖為史旻弘 (2001)用來估算臺灣海峽莫荷面深度的六條

橫 跨 臺 灣 海 峽 剖 面 位 置 圖 ； 下 圖 為 求 得 的 臺 灣 海 峽 地 殼 厚 度 分 佈

結果。  
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圖 1.8：謝獻祥(2009)利用重力異常值資料並修正海底地形效應與海水層效應所得

到的臺灣海峽莫荷面深度分佈圖。 
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第二章 臺灣海峽内部地震震源機制解 

2.1 震源機制解 

    震源機制解又稱為地震斷層面解，可代表一地震斷層面的方位和其滑動方向。

它除了可顯示地震斷層型態(也就是應變形態)，並可反映出震源在地震發生時的

應力情形，故可由此推求發震構造的運動機制。震源機制解是根據地表測站所觀

測之地震波形紀錄來推測震源破裂型態，在遠場觀測尺度下，可視震源為同步破

裂，即忽略震源破裂時間，其所傳遞之訊息為一點震源之地震矩釋放效應，並可

由單一對稱的地震矩張量(seismic moment tensor)所表示(Aki and Richards, 

2002)，在隨意座標選取下，其具有九個力偶(force couple)的分量(圖 2.1)，但

若將座標系旋轉至特徵化主軸作標下，即經過對角化(diagonalization)，地震矩

張量成為三個力偶(force dipole)的分量，並可依據地震矩釋放型態之類別，將

對角化地震矩張量分解為等軸(isotropic)分量與軸差(deviatoric)分量，而軸差

分量可進一步分解為雙力偶(double couple)和 CLVD (Compensated Linear Vector 

Dipole)分量(圖 2.2)，其矩陣表示式為: 

 

                                                                        

                                                                   (1)     

(其中ε表示 CLVD 分量的強度) 

(1) 等軸(isotropic)分量:均向性的震源破裂型態(向外伸張或向內壓縮)，造成

體積改變，如爆炸震源(explosion)或塌陷震源(implosion)。 

(2) 雙力偶(double couple)分量:發生形變的震源破裂形態。雙力偶分量具有對

角元素總和為零的地震矩張量，換句話說，震源構造之體積並不改變。 
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 (3) CLVD (Compensated Linear Vector Dipole)分量:補償線性力偶，用作修正

非雙力偶項之震源破裂效應也就是震源破裂並非純粹延一斷面產生錯動，代表由

某一主軸方向所主導之壓縮或伸張作用，而於另二主軸方向，則為均向性之伸張

或壓縮作用。 

   基於長期地震觀測發現，地震震源破裂型態大都符合雙力偶(double couple)

的斷層錯動機制。就遠場雙力偶點震源錯動機制之震矩釋放效應而言，震矩張量

可分解為標量震矩     (Scalar seismic moment)與規一化(Normalized)震矩張量

   ，標量震矩     表示震源釋放強度，用以量化一地震之規模大小: 

                                      (2) 

                                   (3) 

而規一化的震矩張量   所展示的就是震源機制解也就是震源錯動之幾何型態，

包括其所呈現之斷層面幾何(fault plane geometry)形貌(圖 2.3)，包括三個正交

面，即斷層面(fault plane)、輔助面(auxiliary plane)與 P-T 面，以及斷面滑

移方向(slip)。其中規一化的震矩張量   可表示為三個常用之斷層面幾何參數也

就是斷層走向(strike，ψ)、斷層傾角(dip，δ)和斷層面滑移角(rake，λ)的函

數(Aki & Richards, 2002):                                                   

           δ    λ     ψ      δ    λ     ψ  

                       δ    λ     ψ         δ    λ     ψ  

           δ    λ    ψ     δ    λ     ψ  

          δ    λ     ψ      δ    λ     ψ  

           δ    λ    ψ     δ    λ    ψ  

          δ    λ                                    (4) 
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其中    剪切模量 (shear modulus)      帄均錯動量(average slip)     斷層面

積(fault area) 。 

2.2 求解震源機制之方法 

    震源機制(focal mechanism)是根據地表測站所觀測之地震波紀錄以推測震源

破裂形態。求取地震斷層面解有三種常見的方法: 

(1) 初達波相極性法(first motion polarity):其基本原理是根據遠場震波傳遞

之輻射形態(radiation pattern)，將地表各個測站所紀錄到的 P波極性依震源與

各測站間之相對位置藉由下半球等面積投影方式將極性之象限分布投影於震源面

(focal plane)來推求空間幾何中斷層面錯動的走向與傾角(圖 2.4)。以初動法而

言，其優點是資料處理的步驟迅速且方便，可在短時間內推求出震源機制解，但

缺點是其求解之正確性相當受限於測站數量及分布、人為主觀波相的挑選以及地

震定位品質之好壞，對於地震網分布範圍不夠周密以及震央位於地震網以外等情

形都會大幅降低結果之可信度，故於本研究之地震網外區域，此一方法並不適用。 

    如果測站在方位角和距離上呈現均勻且密集的分布，則使用初達波相極性法

就能得到品質良好的震源機制解。但通常這種良好的觀測環境並不出現在每次的

地震事件中，於是我們從地震波紀錄讀取更多資訊來求解用以補償測站分布不足

的缺點。 

(2) S/P 振幅比值法(S/P amplitude ratio): 比較觀測波形和理論波形之 P，SV

或是 SH 波相藉由震波傳遞之輻射形態(radiation pattern)，觀察波相間振幅比

值系統性之變化(Kisslinger et al., 1982)或是以 P和 S波的絕對振幅來求解震

源機制解(Ebel & Bonjer, 1990)。此法的優點除增加了波形更多可用的觀測資訊

外，其較初達波相極性法不僅只是簡單地提供初達波的上、下動，更是提供了數

值來做更為細緻的求解。但利用絕對振幅資料進行求解頇考慮震波在傳遞過程中
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將受到種種因素而影響了我們對真實振幅大小的預測，包括了地震規模之正確性、

幾何擴散(geometrical spreading)、衰減效應(attenuation)和場址效應之估計。

倘若只使用 S/P 振幅比值將會簡化以上的問題(Hardebeck，2003)，而只需要考慮

衰減和場址效應所造成的振幅值誤差。最早應用此法時，地震紀錄多採用 Z 方向

的波形資料，使用 SV/P 振幅比以應用震源機制的求解(Kisslinger，1980)。在假

設無限大地均勻介質中，某一點發生剪切錯動而造成之震波，其 SV/P 振幅比為

(Kisslinger，1980): 

 
  

 
   

  

  
 
 

     ℎ     
                   

ℎ
                           

ℎ
    

 
  (5) 

其中， 

              ℎ       ℎ             ℎ     

         ℎ    ℎ                          ℎ       ℎ   
    

   斷層面傾角(dip of fault),  

   錯動滑移方向(direction of slip), 

  = 測站方位角(azimuth of station), 

 ℎ= 震波由震源向測站傳遞之出射角(take-off angle), 

    P 波波速, 

    S 波波速, 

但SV振幅的波相辨識，在垂直向的地震波易受到S-to-P 轉換能量干擾影響，

相對而言，SH 振幅則較無上述問題，因此應用 SH/P 振幅比將能求出較可信的震

源機制解(Ran, et al.,1996b)。 

    S/P 振幅比值法和初達波相極性法同樣面臨人工挑選波相和振幅值的讀取可
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能造成的錯誤且無法針對較為複雜的地震事件作更進一步的討論，例如有限斷震

面解，震源時間函數等，隨著地震儀器的進步，尤其是三分量寬頻地震儀的發明，

使得地震波資訊之利用又更上一層樓，在 1990 年代開始發展了使用地震波形來進

行對震源機制的求解。 

(3) 波形逆推法(waveform inversion):由於地震儀器、區域地下速度模型、理論

地震圖計算技術和電腦硬體設備大幅地發展和進步，利用地震波形資訊來求解震

源機制解因能獲得品質較好的解且能解決更為複雜的問題而漸成主流。對於規模

較大的地震、震央距較遠的測站，使用低頻波段因相對於高頻波段對於場址效應、

衰減和震源時間函數較不敏感，故能獲得較穩定的地震解。但近來由於對地下速

度模型的掌握，針對中小規模地震的求解也大量地被應用。理論格林函數建立使

用了包括 normal-mode theory (Dziewonski & Woodhouse, 1983)、WKBJ theory 

(Sipkin, 1982)和 generalized ray theory (Langston et al., 1983)。利用波

形求解主要可分為兩種不同的逆推方法，分別是 construction method 和

appraisal method (Sipkin, 1982)。而我們於此研究使用的是 construction 

method。其基本原理是利用波動理論計算體波或是表面波之理論合成波形與測站

實際接收到之觀測波形作比對，藉由重複修正震矩各分量之相對權重且同時地對

於各測站、各分量進行地震波形的擬合，以尋找出最小擬合誤差(misfit)之理論

震矩視為最佳之震源機制解。而重複修正解的方法包括了系統化之格點搜尋法

(grid search)、最小帄方差逆推法(least-squares inversion)或是這兩種方法

的組合。在這次的研究中，我們採用了格點搜尋法來進行台灣海峽地震震源機制

的求解。 

    理論上，已知的雙力偶震源作用於任一點之位移場是唯一的，因此可藉由單

一點的位移場逆推震源之錯動型態，也就是震源參數可藉由單一三分量地震站之

波形而逆推出其解。但在實際應用上，因為格林函數(反映地下構造速度模型)、
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震源時間函數之不確定性、儀器頻寬限制以及雜訊的影響增加了由單站求解的困

難，但相較之下，比起 P 波極性法，此法可藉由較稀疏的地震網逆推出地震事件

之震源參數，故於本研究範圍尤屬地震網外區域，此一求解方法較為適用。 

由於求解震源機制解之方法眾多，其各有其優劣與適用條件，於是我們頇考

量研究區域、資料特性以了解不同的誤差來源，評估最適用之求解方法以獲得客

觀且可信的結果。由於此次研究區域位於台灣海峽，除了少數佈於離島的測站，

絕大部分的測站皆分布於台灣本島，缺乏西邊之測站，故屬於地震網外區域，於

是相當受限於測站數量與分布的初動法並不適用於本研究。反之，相較於初動法

只運用了初達波極性訊息求得震源破裂的初始運動行為，而波形逆推法可說是考

慮了地震波多種波段的資訊，獲得的是整個斷層破裂過程之帄均運動行為，且可

依較稀疏之地震測站求解震源參數，故於本研究主旨為探討地震構造之整體行為

且又為一地震網外區域，波形逆推法於此是較為適用的。 

2.3 Cut And Paste (CAP)方法 

此次研究所採取之波形逆推震源機制解的方法，全名為 Cut And Paste (CAP) 

(Zhao & Helmberger, 1994)，由(Zhu & Helmberger, 1996)所發展的一套包括合

成理論地震圖以及應用格點搜尋逆推最佳震源機制解和震源深度來擬合多個震相

波形的計算程序。該程序已在美國南加州地震中心(SCEC)和美國地調所(USGS)等

機構投入實際應用。此方法最大之特點是將地震全波形切成五個波段分別是 P 波

(Z、R 分量)、S 波(T 分量)以及表面波(Z、R 分量)並獨立地通過這些波段的波形

擬合來尋找最佳震源機制解(圖 2.5)。理論上，雙力偶地震波產生的位移場 s(t)

可表示為: 

                                    (6) 

其中，i=1,2,3 對應三種基本斷層形態(vertical strike-slip、vertical dip-slip
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和 45° dip-slip )，    表示地震矩釋放強度，影響地震波絕對震幅之大小，      

表示輻射型態(radiation pattern)，ψ、δ、λ為表示斷層面錯動幾何型態之三

參數，亦為本次研究之所求，       為代表路徑效應之格林函數(Green’  

function)。 

因此，雙力偶地震波位移場 s(t)可視為由震源輻射效應     以及震波傳遞效

應     經卷積(convolution)而成的。且位移量可視為是三種基本斷層形態所各自

產生位移場之線性組合。 

在本次研究中，θ和     也就是地震震源經緯度和地下構造速度模型皆視為已

知，   、ψ、δ、λ和震源深度是本研究所欲求得之未知數。在逆推求解過程中，

在此採用非線性全域之逆推方法-格點搜尋法(Grid Search)(圖 2.6)，搜尋有限範

圍之未知參數空間(strike(0≦ψ≦π)、dip(0≦≦π/2)和 rake(0≦≦2π)，

將參數空間內每一個格點視為一斷層面模型，並以重複正演(forward modeling)

運算計算每一震源模型對應之理論地震圖，並藉由對應之理論波形與觀測波形之

間不擬合之程度(misfit):  

    
 

  
                                (7) 

(r:測站與震源之距離，r0:參考距離，p: Distance scaling factor) 

搜尋出 misfit 值最小的理論波形，並將其所對應之最佳斷層面模型視為最佳解。

而在 misfit 值的計算上，於此考慮了以同一地震事件而言，較近震測站之波形，

由於振幅衰減效應較低，故較易主導逆推結果，於是為了避免這種情況，加入了

distance scaling factor (p)作調整，使得在逆推的過程之中，可將測站視為是

位於與震源同樣距離的基準點上去做震源參數之估算。 

    而在震源深度的估算上，所採取的方式為計算每一深度格點內之最佳斷層面

解，並藉拋物線將誤差值最小之對應深度與其周圍兩點深度來推求一近似深度(圖
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2.5)。於本研究先驗地考慮台灣海峽地震屬淺層地殼內地震，故震源深度格點從 1 

公里到 39 公里，並以 2 公里為格點間距。 

2.4 一維速度模型與格林函數庫之建立 

     地下速度模型表現出地震波傳遞時，因上覆岩壓與地溫梯度之影響和岩石物

理化學成分之差異所導致的地震波速度之變化現象。最簡單的速度模型為一維速

度模型，即波速僅在深度上變化(圖 2.6)。由於地殼結構側向變化之存在，故地震

學家亦開始進一步推算地下速度構造在三維空間上的變化。雖然一維速度模型在

不考慮側向變化下將會對波形的模擬造成誤差，進而影響震源機制解的可靠性，

但對於本研究區域的台灣海峽屬一穩定歐亞大陸板塊內區塊，其構造環境比較單

純，地殼側向變化對於結果可靠性之影響相較於台灣本島大幅降低。而本研究所

採取之 CAP 法對於波相段的絕對到時在一定的範圍內容許些許誤差，因爲地下速

度模型影響地震波最深的地方是在波相的到時而非地震波形，於是地下速度模型

對於震源機制解的不確定性影響不大，故於此採用一維速度模型。此外，因本研

究區域的台灣海峽，就目前為止並無該地區的地下速度模型，故在本研究中，我

們決定採用台灣地區三維速度模型(Wu et al., 2007)並將該模型中西部沿海地區

三維速度結構簡化為一維帄均分層速度模型作為台灣海峽地下速度模型的替代。

為了檢驗速度模型對於震源機制解的影響，我們亦使用了南加州地下速度模型與

台灣地區速度模型(圖 2.6)進行測詴(圖 2.7)。測詴結果顯示，針對同一地震事件，

雖然使用了不同的速度模型對於各自所得到之震源機制最佳解仍有差異，但客觀

來說，兩個結果差異並不大。於是透過針對不同速度模型的測詴，我們確立了本

研究中所使用的地下速度模型對於震源機制解結果沒有顯著影響的假設。 

    於此，在求解震源機制解前，我們首先使用台灣一維速度模型建立一格林函

數庫。格林函數庫的建立是基於頻率波數法(frequency-wavenumber integration 

method)，又稱 F-K 法(Zhu & Rivera, 2002)。其格林函數庫中包含不同震央距和
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震源深度之格林函數。本研究中震央距範圍是 30 公里到 400 公里，並以 5 公里

為震央格點間距；而震源深度範圍是 1 公里到 39 公里並以 2 公里為深度格點間

距。一維模型之格林函數資料庫之建立對於進行逆推求解之過程能有效地提高震

源機制求解之效率，且與三維模型之格林函數庫相比只需極少量之儲存空間。 

2.5 波形資料來源與處理 

    本研究區域台灣海峽被三個區域地震網所包圍(圖 1.6)，分別是福建地震觀測

網(FJN)、中研院地球所台灣寬頻地震網(BATS)和中央氣象局地震觀測網(CWBSN)。

於此，我們蒐集了從 1991 年 1 月 1 日到 2009 年 6 月 30 日之海峽地震規模 3.0 以

上之波形資料，包含了 114 筆從 1991 年到 2009 年之氣象局短週期資料(S13)、76

筆1997年到2009年寬頻地震網資料和40筆2001年到2004年間福建地震網資料。 

(1) 中央氣象局地震觀測網: 從 1991 年，地震學界將 TTSN(遙記式地震觀測網)、

中正大學嘉南區域網和氣象局之地震網進行整併，形成一遍佈在台灣地區高密度

之地震即時監測網(簡稱 CWBSN)，且此地震網之觀測效能亦進入了微震觀測程度

(圖 2.8)。此一觀測網包括了 70 個配置高靈敏度的短週期速度型地震感應器(型號

為S13)的測站和86個配置加速度型強震儀(型號為A900A)的測站。其分布如圖2.8

所示。因本次研究區域台灣海峽其地震多屬中小規模之地震事件，又位於島外(震

央距較大)，故其地動訊號多半較微弱。於此，具高敏感度、高密度分布且紀錄年

代較長之速度型儀器(S13)對於本研究之地震波形而言為最佳紀錄儀器。且根據我

們對於波形資料之觀察，相較於寬頻資料，S13 儀器紀錄之波形其訊號整體而言品

質較高，波形清楚，雜訊較低。但由於儀器本身設計原理的限制，對於規模較大

的地震，S13 儀器會有訊號飽和產生失真之缺點(圖 2.9)，無法真實反映出各測站

地表振動情形，故針對研究區域內少數規模較大之地震，在訊號飽和的情形下，

則使用寬頻地震網之資料進行震源機制之求解。 
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 (2) 台灣地區寬頻地震網:寬頻地震波觀測代表當代最先進地震觀測科技，因寬

頻地震儀能紀錄到較低頻率之地震波，故對於分析中大尺度之地體構造較有利且

同時也是國際間地震觀測之主要交流資料。根據我們對於海峽地震資料之分析，

因海峽地震多屬於中小規模之地震，且寬頻資料紀錄是從 1997 年開啟，無論資料

紀錄之雜訊比、紀錄年代完整性和測站密度針對台灣海峽區域地震事件在我們的

觀察統計下，其紀錄不若 S13 儀器，故於此在海峽地震之求解時，使用的地震波

形資料以 S13 短週期儀器為主，若遇規模較大之事件，則以寬頻測站紀錄分析之。 

(3) 福建地震觀測網:為補足對於海峽西側地震資料之缺失，我們蒐集到了福建台

網 2001 到 2004 年地震寬頻波形資料，並進行海峽西側震源機制求解。 

   本研究區域內總數共 155 筆地震資料，在經過(a)具備 3 個以上的測站清晰收

到震波訊號、(b)地震規模(Mw)大於 3.0 的條件篩選後，共計有 55 筆資料符合要

求，包含了 50 筆氣象局短週期地震紀錄、1 筆台灣寬頻地震紀錄以及 4 筆福建寬

頻地震紀錄(圖 2.10)，此即為本研究進行震源機制求解之地震數目。 

    我們針對體波進行 0.1-0.3Hz 的帶通濾波，對於表面波進行 0.05-0.1Hz 帶通

濾波，所用的波段屬於較低之頻段，其目的是為了避免地殼側向速度變化之影響，

且較高頻的地震波形對於波段的時間差非常敏感，且因所使用之地震儀器於本次

研究中使用之地震頻段其在儀器響應頻譜分布並非呈現一均勻分布情形(圖 2.12)，

故於此，地震紀錄在進行逆推求解之前，皆去除了儀器響應。 

2.6 震源機制結果 

此次研究結合福建地震觀測網(FJN)、台灣地區寬頻地震網(BATS)和中央氣象

局地震觀測網(CWBSN)波形資料解計算出台灣海峽地區震源機制解，共計五十五筆。

表2.1中詳細列出了這五十五筆地震的震源機制解中的其一可能的斷層面，圖2.12

將這些震源機制解在地圖上以海灘球顯示，其中深度變化以顏色漸層表示，海灘
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球相對大小示意規模。我們觀察出台灣海峽地震多屬於淺層的地殼內地震，我們

並進一步將震源機制依斷層型態分類為正斷層、走向滑移斷層和逆斷層三種斷層

型態(Zoback, 1992)，並分別以藍色、綠色和紅色表示之(圖 2.13)。由圖可觀察

出整個台灣海峽區域主要是以走向滑移方式在活動並分布著多處張裂活動，僅有

在海峽東北區域有少數逆斷層地震活動。而台灣海峽主要呈現走向滑移運動型態，

其可能暗示此區域為一擠壓伸張轉換的過渡帶，是介於台灣地區板塊隱沒與碰撞

造山帶之碰撞壓縮環境和中國大陸東南沿海之伸張應力環境(由圖 1.5顯示此區地

震活動多以正斷層為主，且越往內陸越明顯) 中間的一轉換帶走向斷層系統。在

地震深度的探討，我們以帄行和垂直海峽走向切了 N-S 和 E-W 兩剖面，欲觀測震

源機制在深度上的變化(圖 2.14)，但從結果來看，海峽之地震不管是在東西向亦

或是南北向的剖面皆未在深度上觀察出特性來。推測其原因可能是所研究區域，

並沒有特別的構造存在，且其地震多屬於淺層的地殼內地震，深度範圍較小其變

化亦不容易觀察出。再來可能是在資料處理上，選用的波段較為低頻，於是在深

度上的解析度較低之緣故。 

2.7 震源機制結果分區討論 

由過去的研究和地震分布統計，台灣中西部地震帶地震活動主要分布於北港

高區的邊緣(圖 2.15)，而此一現象亦延伸入海。我們在海峽內北港高區南北兩側

皆觀察到兩個明顯地震群集分布(圖 2.16)。在海峽南部(台南海盆區域)亦觀察出

以海峽觀察紀錄史上最大地震(1994年 9月16日)為首之一系列時間相近的地震序

列，而於海峽西側(中國大陸沿海地區)其地震分布較為零散，並未觀察出明顯群

集。 

於此，我們將台灣海峽地震事件依照震央分布區分成五個區塊，分別是靠近

台中、新竹外海- A 區，台灣西南沿海- B 區，海峽中央 - C 區、台灣海峽西側- D

區和台灣海峽南部- E 區，以下就各區之震源機制結果分別加以討論。 
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台中、新竹外海- A 區: 此區是海峽地震中最靠近變形前緣的地震群集，其規

模大小多屬 3-4 之間的中小型地震，而在深度上的發散度最大。若從震源機制型

態分布上觀察，我們發現此區域之震源型態相較於別區顯得較為雜亂無章。此區

域之地殼活動於古新世、始新世與大陸棚發生斷裂作用，而形成一種東西向的半

地塹構造，其斷層多為張裂型的正斷層。至漸新統，受斷層活動的影響漸小(蕭承

龍 et al., 1993)。弧陸碰撞晚期，擠壓作用在台灣海峽與海岸間區域(如新竹近

岸)使得斷層滑移方向逆轉，上新世的正斷層成為現今的高角度逆衝斷層(Chou, 

2002)。若於此區套疊入構造線來觀察(圖 2.17)，此區座落於北港高區和觀音高區

之間的台西盆地，並分布著許多早第三紀時期東西走向之正斷層(Lu et al., 2009)。

所以，我們較傾向的地震斷層面是沿著原有的東西向地層弱面破裂的。但若單就

震源機制型態則無法直接地判定此區屬於伸張亦或擠壓的應力狀態。 

台灣西南沿海- B 區: 此區位於台南盆地內，其地震型態多屬於走向滑移斷層

和正斷層之分布，故由應變形態初估此區域傾向於張裂之應力環境。令人注意的

是，緊鄰西南沿海之陸上，由過去資料顯示此區震源型態多屬於走向滑移斷層和

逆斷層之分布(圖 2.17)。距離如此相近的兩區域，台灣西南陸上與海上在應變形

態上我們觀察出其變化是非常高頻的。這顯示著在變形前緣邊緣(西南陸上)和變

形前緣西側(西南沿海)，其所受到之構造力已有相當劇烈之轉變。而根據過往中

油震測資料顯示，此區和 A 區同樣佈滿著早第三紀時期東西走向之正斷層(Lu et 

al., 2009)，所以我們所傾向的斷層面同樣為東西走向之斷層弱面。 

海峽中央- C 區:由海峽中部所蒐集到的地震分布資料顯示此區為海峽內地震

活動度最低的區域(地震矩能量釋放最低)，其原因亦有可能是因為發生地震規模

較小，且和測站距離較遠而導致海峽兩側測站紀錄不到其地動訊號。而此一區域

其震源形態和 A 區一致，同樣是顯得較為雜亂無章，也許同樣暗示著此區域受到

的構造力作用較為複雜，我們亦無法單就震源機制形態直接來判定此區之應力狀
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態。 

台灣海峽西側- D 區: 此一區域並未觀察到明顯之地震群集，而我們所求解出

的地震型態多屬正斷層和走向斷層。此一區域正斷層之走向大部分呈現南北方向。

針對走向斷層地震事件，因缺乏對大陸沿海之斷層系統資料，故無法判斷其可能

之斷層弱面，僅能初步由所求得之震源型態推估此區域應屬於張裂之應力環境。 

台灣海峽南部- E 區: 此區為觀測紀錄以來，台灣海峽最大規模地震(1994 年

9 月 16 日)所處區域，觀察我們所得到的結果，皆為最大規模地震發生後半年內發

震，且除了 1994 年 12 月 22 日呈現走向滑移斷層之外，地震震源機制皆呈現正斷

層型態，且和最大地震相同多為東西走向之地震。於此，我們認為這一序列之地

震應屬於 9月 16 日地震之餘震序列。令人好奇的是，1994 年 12 月 21 日發生一規

模 5.19 的地震，不到 24 小時之內隨即發生規模亦超過 5.0 的一走向滑移斷層，

也許值得後續研究探討。 

 為何我們所求解出的震源機制解型態顯得如此多變? 這是因為震源機制解所

展現的為應變並非應力狀態，假若地層強度是均質，則震源錯動會沿著最大剪切

應力方向而發生，震源機制解之 P、B、T軸可視為 σ1、σ2、σ3(最大、中間、最

小壓縮應力主軸)方向；但實際觀測發現，震源錯動通常沿著先存的斷層弱面而發

生，故 P、B、T 軸方向通常和 σ1、σ2、σ3不相符。因此為了進一步了解區域所

受之應力狀態以了解區域地體構造概況，於是我們接著利用所求之震源機制解進

行區域應力逆推之工作。 
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圖 2.1：點震源之地震矩張量於卡氏座標示意圖。此震矩張量包含九個分量，倘若

旋轉至特徵化主軸作標方向上，即經過對角化的震矩張量，則將只剩下三個偶極

的分量(摘自 Aki & Richards, 2002)。 
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圖 2.2：震矩可依照其物理特性分解成 Isotropic、Double- couple 和 CLVD 三個

部分，圖式表示其分別代表之破裂型態，以及下半球等面積投影分別表示。 
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圖 2.3：斷層幾何面示意圖。ψ為斷層面走向、δ為斷層傾角、λ為滑移角(呂玉

菀, 2004)。 
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圖 2.4：由 P 波和 S 波初動極性與輻射型態推求震源機制之基本原理。(a)將地表

各測站所紀錄之 P 波初動極性，藉由波線追跡與下半球等面積投影方式，分割成

伸張(compression)以及壓縮(dilatation) 兩組四個象限，其分割的兩個互相垂

直的節面，即斷層面(fault plane)和輔助面(auxiliary plane)。(b)震源機制為

對稱的雙力偶機制。(c) P 波的輻射型態與初動極性。(d) S 波的輻射型態與初動

極性(Stein and Wysession, 2003)。 

(a) 

(d) 

(c) 

(b) 
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圖 2.5：(a)紅框展示此研究中波形逆推所使用之五種波段。(b)此研究採用非線性

全域之逆推方法-格點搜尋法(grid search)來搜尋有限範圍之未知參數空間

(strike:0≦ψ≦π、dip:0≦≦π/2 和 rake:0≦≦2π)之最佳解，其方法將參

數空間內每一個格點視為一斷層破裂模型。(c)計算每一深度格點內之最佳斷層解，

並將誤差值最小之對應深度與其周圍兩點深度以拋物線作擬合，並以最低點視為

最佳深度解。 

(a) 

(b) (c) 
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圖 2.6：此次研究所採用台灣地區一維帄均分層地下速度模型(實線)(改自 Wu et 

al.2007)和南加州地區一維帄均分層地下速度模型 (虛線)(Dreger and 

Helmberger, 1993)作為測詴之用。  
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圖 2.7：針對同一地震事件，分別以台灣地區速度模型和加州地區速度模型所得之

震源機制解以及波形擬合結果。 
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圖 2.8：中央氣象局地震觀測網(CWBSN)觀測地殼深度範圍內最小規模地震之極限

分布圖。規模等值線包含區域為觀測地震規模之下限，規模極線數值是以 CWBSN

速度型地震儀觀測分析所得之結果。圖中三角形符號表現 CWBSN 配置速度型地震

儀測站之分布，空心標示之測站已停止觀測(張建興, 2004)。 
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圖 2.9：三分量波形展示。S13 儀器當地震規模太大時，便會產生紀錄破格現象。 
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圖 2.10：經由條件篩選後，此次研究進行震源機制求解之地震事件分布圖以及所

使用測站之位置分布圖。由圖可見地震事件多屬中小型地震。  
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圖 2.11：S13 速度型感震器儀器響應曲線圖。上圖為各頻率所對應之響應振幅，

下圖則為各頻率所對應之響應相位。 
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圖 2.12：本次研究所求解出 55 個地震解之分布圖。 
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圖 2.13：本次研究所求解出地震解依照斷層類型分類之分布圖。 
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圖 2.14：台灣海峽地震深度剖面圖。上圖為東西向剖面，下圖為南北向剖面。 

E-W 

N-S 



 

42 

 

 

 

圖 2.15：台灣地區地震帶分區與震源特性示意圖(Wu et al., 2007)。 
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圖 2.16：套疊地形分區圖之台灣海峽震源機制分布圖。 
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圖 2.17：套疊入構造線之台灣海峽震源機制分布圖(修改自 Lu et al., 2009)。 
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表 2.1 台灣海峽地震震源機制解參數表 

發震日期 經度 緯度 深度 走向 傾角 滑移角 規模 波段 波相 測站 

1991.03.15 119.97 23.15 14 240 82 -35 4.75 12 5 5 

1991.08.03 120.17 24.2 29.7 198 65 14 3.94 16 5 6 

1992.02.18 119.61 25.07 27 168 59 -90 5.16 16 5 7 

1992.08.26 120.18 24.26 27.4 294 90 30 3.95 15 4 5 

1992.09.02 119.97 23.66 27 263 80 70 3.15 18 5 5 

1992.12.23 120.17 24.19 25 229 66 43 4.27 19 4 6 

1992.12.24 120.63 24.7 15 150 58 46 3.75 10 5 3 

1993.01.03 119.37 23.97 6.2 202 22 79 3.24 13 4 6 

1993.04.24 120.5 24.89 24.8 296 76 -3 3.45 13 4 4 

1993.12.26 120.15 24.2 25.3 17 68 23 3.19 14 4 6 

1994.02.15 119.86 24.1 22.3 79 79 -57 3.99 10 4 6 

1994.06.30 119.87 23.23 13.9 198 84 -30 4.71 25 4 8 

1994.07.02 119.9 22.9 30 38 42 -47 3.76 9 4 4 

1994.07.03 119.83 23.2 3 48 18 -38 3.64 18 5 6 

1994.07.08 119.85 23.22 9 182 80 20 4.31 22 3 12 

1994.09.16 118.47 22.43 19 100 50 -86 6.43 50 5 10 

1994.09.20 120.16 24.19 25.2 333 72 47 4.42 15 4 7 

1994.10.19 118.61 22.44 18.4 269 51 -79 5.38 16 5 7 

1994.11.10 118.83 22.47 16.9 339 32 -81 5.27 9 3 7 

1994.11.15 118.85 22.45 13 108 61 -63 5.35 19 4 8 

1994.12.21 118.62 22.4 20.3 288 22 -79 5.19 15 5 6 

1994.12.22 118.65 22.45 21 23 80 54 5.09 21 5 7 

1995.02.25 118.56 24.36 23 351 51 32 5.62 31 5 9 

1995.09.14 120.16 24.12 21 312 60 63 3.71 25 5 7 

1996.01.07 120.1 24.5 11 123 39 90 3.92 18 4 8 

1996.12.25 120.61 24.67 17 31 90 19 3.96 11 3 6 

1997.05.02 120.18 24.19 24.1 283 55 15 4.5 17 5 4 

1997.05.24 120.33 24.71 27.8 319 82 -73 3.56 16 4 7 

1998.05.01 120.17 24.2 35.5 138 84 10 4.35 21 5 13 

1998.06.21 120 23.19 18.9 41 72 -59 3.27 20 5 6 

1999.02.18 120.3 24.37 16.8 126 79 -80 3.34 20 5 8 

1999.05.03 119.5 22.61 29 249 36 -90 3.2 11 5 4 

1999.08.05 119.18 24.93 19.4 197 57 -55 4.69 13 5 6 
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2000.01.08 119.77 23.25 26.8 33 78 1 3.42 14 5 4 

2000.01.29 119.73 23.22 27.9 231 90 42 3.18 16 5 5 

2000.05.07 120.36 24.11 39 80 29 34 3 12 5 6 

2000.05.26 117.96 23.88 7.9 85 90 -7 4.65 15 5 7 

2000.07.30 119.97 23.23 22 0 64 -48 3.55 21 5 7 

2001.08.06 118.52 23.96 29 138 82 -11 4.34 12 5 5 

2001.08.21 120.2 24.51 23 157 50 -62 3.74 32 5 12 

2001.09.15 119.3 23 6.2 121 64 -82 3.69 9 4 3 

2001.12.29 120.01 25.17 17 338 73 44 3.66 11 5 3 

2002.03.11 118.42 24.31 29 319 83 -1 3.8 9 5 4 

2004.02.05 120.39 24.65 20.5 53 68 -50 3.48 7 4 5 

2004.03.05 120.61 24.67 5 299 42 -52 3.19 11 5 4 

2004.05.30 118.51 24.05 29 280 67 -78 4.5 17 5 6 

2004.11.09 118.15 24.37 10.6 97 52 33 3.5 9 4 6 

2004.11.19 119.37 24.29 29.3 207 57 -46 3.76 10 4 6 

2005.01.19 119.58 23.98 24 331 77 34 3.41 11 4 5 

2006.11.06 120.21 24.23 20.7 360 56 41 4.21 23 5 8 

2008.07.04 119.21 23.86 25 50 39 61 3.5 13 4 5 

2008.09.03 120.2 24.1 13.5 160 80 -37 3.1 11 3 7 

2008.09.11 119.5 23.56 14.9 291 77 5 3.4 9 3 3 

2008.09.21 119.7 24.09 15.2 106 70 -58 3.7 10 4 5 

2009.03.23 119.88 25.339 7.7 208 45 -72 4.3 14 5 7 
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第三章 台灣海峽內部之應力狀態 

 根據目前板塊運動模式，現今經各項研究工作的努力，已大致掌握台灣地區

之背景地殼應力的基本分布型態。由 GPS 測量結果(Yu et al., 1997)得知，菲律

賓海板塊相對於澎湖以每年 8.1cm 的速度朝 306°方向(以正北為 0°，順時針為正)

移動。李錫堤(1986)用台灣地區斷層面與斷層面上滑動方向來逆推應力狀態(圖

3.1)。其研究結果顯示台灣地區應力場的最大主應力軸分布，大致帄行於板塊移

動方向，且由南而北呈現一順時針旋轉現象。而過往研究結果也和此一結論相符

(Kao & Angelier, 2001; Rau & Wu, 1998; Wu et al., 2008; 呂玉菀, 2004; 廖

哲緯, 2008)。而台灣海峽由於現實觀察條件之限制，無法藉由野外斷層面滑動之

測量以及廣佈 GPS 測站來獲得台灣海峽區域應力狀態之估算，於是地震震源機制

成為目前唯一可獲得台灣海峽區域帄均應力狀態分布之觀測手段。過去因缺乏此

一區域內有系統之震源機制研究，無法進行此一工作。以本研究成功有效求取此

一區域之震源機制解後，進一步綜合研判區域構造應力和特徵也具有可行性了。 

3.1 區域構造應力型態之估計 

地震震源錯動型態受控於地殼應力與構造環境之綜合效應(圖 3.2)，當地殼應

力超越地層強度便產生斷層錯動。若地層構造強度為均質時，震源錯動會沿著最

大剪切應力方向發生，故 P、B、T 軸即為σ1、σ2、σ3(最大、中間、最小壓縮主

應力軸)方向；當地層構造強度不為均質時，震源錯動通常會沿著先存的斷層脆弱

帶而發生，故 P、B、T 軸則與σ1、σ2、σ3方向並不相符。這就是為什麼區域構造

應力第一、第三主壓力軸與單一地震的P、T軸的位置通常會有極大的落差的原因。

根據斷層面應具有構造應力張量之剪力分量的約束條件，σ1、σ3方向應分別位於

含 P、T軸的伸張與壓縮象限的任何一個位置(Mckenzie, 1969)。利用地震震源機

制綜合研判背景地殼應力是地球物理研究的重要課題，由於區域內地質背景及構

造活動的歧異度不同，使得區域性帄均地殼應力型態之推求必頇考慮區域特性而
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更顯複雜。 

應用群集之震源機制解估計區域構造之應力型態，是透過震源錯動為構造應

力張量在錯動面上的剪切分量此一約束條件來建立應力張量與震源機制之幾何關

係，來搜尋出所選取空間、時間內一相容的應力模型。地殼應力為一對稱張量，

具有6個獨立參數，而影響斷層錯動面上剪切分量的參數是應力主軸方向(σ1、σ2、

σ3)和軸差應力比值(mean/deviatoric stress ratio) 。也就是若利用震源機制

進行的應力逆推方法將只能推求此四個參數，無法獲得其他兩個參數，分別是均

向應力和軸差應力的絕對大小。因此，我們通常將應力張量分解為等軸分量(σ1I)

與軸差應力比值，而軸差分量再提出(σ3 -σ1) ，成一簡化應力張量(reduced 

stress tensor)，此一簡化應力張量便包含了應力主軸方向與軸差應力比值四個

參數。而逆推構造應力的方法就是透過剪力錯動之約束條件外，加入合理的構造

假設條件(進行應力分區)來估計此一簡化應力張量。 

  
σ  σ 

σ  σ 
 ；(     )                      (1) 

 

σ   
 σ  
  σ 

   σ  σ   
    
   
   

  σ          (2)                

其中Ｒ是用以描述三個主應力的相對大小，當Ｒ＝１時（σ ＝σ ），表示構造

應力屬於純粹的單軸軸差壓縮（uniaxial deviatoric compression），也就是σ 主

導此一區域；當Ｒ＝0 時（σ ＝σ ），表示應力屬於純粹的單軸軸差伸張

(uniaxial deviatoric dilatation)，也就是σ 主導此一區域。 

以下幾節對一些常用的求解應力主軸方法分別說明之。 

3.2 圖解法(Graphics Method) 

    由震源機制解進行構造應力分析的逆推方法中，剪力錯動為基本約束條件，

也就是斷層滑動方向必頇存在應力張量之剪切應力分量，故σ 、σ 方向應分別

位於含 P、T 軸的伸張與壓縮象限內 (McKenzie，1969)。因此重疊相同應力區內
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所有震源機制解之伸張及壓縮象限，其所得到之伸張以及壓縮相容區，即為σ 、

σ 之概略方位(Lisle, 1988) (圖 3.3)。斷層滑移(slip)指示出該面的最大剪應

力方向(Bott, 1959)，稱為解析剪應力(resolved shear stress)。基於斷層滑向

(slip)為解析剪應力之約束條件認為σ 、σ 應分別位於輔助面與 P-T 面所構成

之不同組的象限內，由此一控制條件則可進一步縮小相容區的範圍進而得到較為

精確的σ 、σ 方位(Lisle, 1988)(圖 3.4)。圖解法可迅速求得群集震源機制解

之應力相容區的統計結果，但僅能得到σ 、σ 的相容區範圍，無法估計軸差應

力比值 R。 

3.3 數值逆推法(Numerical Inversion Method) 

   應力逆推的技術大多根據斷層滑移(fault slip)的資料而來，包括了運用斷層

差痕與滑移向量。這些技術的基本假設是相近的，其主要的差別來自對誤差值

(misfit)的描述、趨近最佳應力模型的方式不同(Angelier, 1979, 1984, 1989, 

1994; Gephart, 1990; Gephart & Forsyth, 1984; Michael, 1984, 1987)。 

    所有只應用震源機制資料來逆推應力軸方向的方法均無需採用斷層面野外資

料 (Gephart & Forsyth, 1984; Michael, 1984) 。依據斷層面滑移向量(slip)

和解析剪應力(resolved shear stress)方向一致且在選取之空間、時間內其應力

狀態為均勻分布的兩個基本假設來獲得區域帄均應力狀態。應力逆推的目標是對

於所有使用的地震資料搜尋出一應力模型(σ1、σ2、σ3和軸差應力比值 R)，使

其斷層面滑移向量(slip)和解析剪應力(resolved shear stress)方向之間的差異

角度最小。 

3.3.1 Focal Mechanism Stress Inversion (FMSI)方法 

    Focal Mechanism Stress Inversion (FMSI)方法是由Gephart & Forsyth (1984)

提出的。該方法使用非線性格點搜尋法於未知應力參數空間(σ1、σ2、σ3和軸差
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應力比值，  
σ  σ 

σ  σ 
)藉由最小化理論模型和資料之間的帄均誤差值尋找格點內

最佳應力模型(best- fitting model)。依應力模型與震源機制解之觀測資料間誤

差(misfit)度量方式，Gephart & Forsyth (1984)將 FMSI 法分成三種，分別是極

軸旋轉法(pole-rotation method)、趨近法(approximation method)和極小旋轉

法(minimization method or exact method，圖 3.5)。 

(1)極軸旋轉法(pole-rotation method): 

    搜尋最佳應力模型時，利用各斷層面所得之預期剪應力方向，與所有震源機

制解之觀測滑動方向搜尋出最小化差值。量取差值方式為此兩向量繞著斷層面極

軸(N 軸)之旋轉角 

                       
  

                             (3) 

(2)趨近法(approximation method): 

    和極軸旋轉法使用相同之約束條件，只是進一步加入斷層面資訊，計算斷層

面幾何之三個正交面之法向軸(即斷層面、P-T 面和輔助面之法向軸 N、B、S軸)，

分別計算最小化應力模型與三極軸之旋轉角誤差以搜尋最佳應力模型。 

                       
    

    
   

                       (4) 

(3)極小旋轉法(minimization method or exact method): 

在旋轉角誤差計算時，改良趨近法分別計算應力模型與三極軸之誤差角，改

以搜尋一廣義旋轉角，同時計算應力模型與三極軸之間的誤差（圖 3.5）。 

                        
   

 
                           (5) 

其中，P=N,B,S。                                                              

    本研究使用 Gephart (1984)方法之流程為：先使用趨近法(approximation 

method)，並以 10°為一格點間隔進行格點搜尋，接著以趨近法之所得作為初始模
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型，進一步以極小旋轉法(minimization method or exact method)，並用 5°較小

的格點間隔再次進行格點搜尋求得最佳應力解。         

     根據研究顯示(Gillard & Wyss, 1995; Wyss et al., 1992)，當 misfit 值

小於 6時，則所選取之空間、時間內可視為一均勻應力狀態;當其值介於 6到 9之

間，則選取之格點雖然區域內有些許異質性存在，但整體而言，其應力結果是可

接受的;倘若 misfit 值大於 9，則區域內無法視為一均勻應力狀態，而其所求得之

應力軸方向，意義不大，進行下一步應力分區是有其必要性的。而本研究便主要

根據此一數值作为判定區域應力均值狀態和分區必要性之依據。                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                              

3.3.2 Linear Stress Inversion with Bootstrapping (LSIB)方法 

Linear Stress Inversion with Bootstrapping 是 Michael (1984)提出的。

该方法將非線性問題線性化以進行應力逆推，由線性(linear)和最小帄方逆推法

(least-squares inversion)所綜合的線性逆推法求得應力張量。雖然實際上應力

逆推為非線性問題，但若假設同一區域內每一個斷層面上所承受的解析剪應力大

小一致，且反應相同之應力張量(stress tensor)，則逆推問題可被線性化: 

 （6） 

其中，    單位法向量，    應力張量單元(stress tensor elements)，   斷層

滑移向量單元(element of the slip direction vector)。 

若加入應力張量體積不改變的特性              ，可進一步將(Eq. 3.6)

改寫為: 
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其中，   第 j 個斷層面方位所定義之矩陣，     應力張量單元(stress tensor 

elements)，   第 j 個斷層面滑移方向之單位向量。  

接著利用最小帄方法求得    和觀測值所得第 i 個斷層面上之應力向量之最小

值來求得最佳應力張量以σ1、σ2、σ3三軸方向與軸差應力比值(  
σ  σ 

σ  σ 
)表示。 

Michael (1984)方法所定義之軸差應力比值 和 Gephart (1984)使用之軸差

應力比值 R 不同。在意義上，當 R＝１、   時，表示構造應力屬於純粹的單軸

軸差壓縮（uniaxial deviatoric compression），也就是σ1主導此一區域；當 R

＝0、   時，表示應力屬於純粹的單軸軸差伸張(uniaxial deviatoric 

dilatation)，也就是σ3主導此一區域。 

3.3.3 可信度範圍 

Gephart & Forsyth (1984)使用統計方法獲得 95%信心區間: 

     
     

 

   
   

   
      

   
 ∑min                 (8) 

其中，∑min計算出最小之 misfit 值，n為資料數，k為自由度。也就是使用 Gephart 

& Forsyth (1984)方法所計算出的 misfit 值，小於   值皆可認定為在 95%可信

度範圍內。而 Michael (1987a, b)則採用 bootstrap 方法(Efron et al., 1993)。

(7) 
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此法主要精神是以重覆取樣(resampling)方式，製作樣本，並計算每一樣本的應

力張量結果和最佳應力張量之相似程度: 

        
 
   

 
   

      
  

   
 
    

   
      

  
   

 
    

                        (9) 

其中，M、N 為兩相異應力張量。以 95%信心區間為例，當重複取樣 2000 個樣本，

其中最接近最佳解的 1900 個樣本所組成的範圍，就是 95%可信度範圍，而本研究

也就使用 2000 個重複取樣之樣本進行 95%信心區間範圍估計。 

    本研究將使用格點搜尋法(以下簡稱為FMSI)和線性逆推法(以下簡稱為LSIB)

來進行台灣海峽區域應力狀態之估算。 

3.4 區域應力逆推結果和討論  

    由本研究利用第二章所求解之台灣海峽震源機制解(55 筆地震資料，圖 3.6) 

分別使用 FMSI 和 LSIB 兩種應力逆推方法作應力狀態分析，以進一步了解台灣海

峽區域應力型態，並企圖藉由所得之應力結果觀察與構造活動之關聯性。 

    我們首先將整個台灣海峽地區作為一格點，求解應力方向(圖 3.7)，而由

Gephart & Forsyth (1984)方法所得之 misfit 值大於 9，表示此一地區的應力狀

態為高異質狀態，無法將之視為一均勻應力場，而其所得之應力軸方向即無特別

意義。基於此一結果，我們進一步依照地震分佈將台灣海峽簡略區分成四個區塊

(圖 3.8)，分別是台中、新竹外海- A 區，台灣西南沿海- B 區、台灣海峽西北部

-C 區和台灣海峽南部- D 區。以下就各區由格點搜尋(Gephart, 1984)和線性應力

矩逆推(Michael, 1984)之應力逆推結果，分述加以討論。 

(1) 台中、新竹外海- A 區(圖 3.9):  

此區是海峽地震中最靠近變形前緣的地震群集，位於北港高區以北。其規模

大小多屬 3-4 之間的中小型地震，且地震震源機制型態最為多變。由應力逆推結
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果顯示，兩種方法所得之σ1方向皆和變形前緣垂直且符合菲律賓海板塊與歐亞板

塊互相作用之方向，此一結果暗示著即使在變形前緣西側，板塊擠壓碰撞之效應

仍舊影響著此一區塊。此區域應力結果也和過去研究(李錫堤, 1986)在台灣西北

部陸上所求得之σ1應力主軸方向一致。。而兩種方法所得之應力主軸方向結果相

當一致，但 LSIB 方法其 95%信心區間解範圍較 FMSI 方法有非常好的收斂。在 FMSI

表現之 R 值顯示σ1和σ3其值大小相當(但σ3值略大於σ1)，而σ1比起σ3，傾角

近乎水帄，由此判斷此一區域壓應力作用略大於張應力作用之走向滑移機制;在

LISM 雖然表現之 R 值顯示為σ3主導此一區域，但σ3主軸傾角為 62.5°而σ1主軸

傾角為 3.9°，近乎水帄，我們無法就這兩資訊判斷此一區域應力軸投影在水帄面

上，σ1軸和σ3軸之相對大小，但我們綜合 FMSI 方法和此區震源機制表現之形態，

認為此區域為走向滑移形態且仍受到板塊碰撞效應之影響。 

(2) 台灣西南沿海- B 區(圖 3.10、圖 3.11、圖 3.12):   

此一區域位於台南盆地、北港高區以南，震源機制型態顯示此區多為走向滑

移和正斷層為主。在台灣地區地震分佈圖(圖 2.15)上，我們觀察在台南陸上、沿

海有一明顯之地震群集，但其陸上和沿海所展現之震源機制解特性有很大的轉變，

從陸地往海上，是走向滑移、逆斷層到走向滑移、正斷層型態的轉換，其震源型

態變化相對是高頻的，令人關注。首先，我們將整個台南陸上、沿海整個區域視

為一格點去估計應力型態，發現透過 FMSI 方法所得之 misfit 值超過 9，表示即使

在範圍如此小的區塊，由應力逆推結果顯示此區無法視為均勻應力場，需作進一

步應力分區。於此，根據地震分布和震源型態，粗略切分成西南陸上、沿海兩格

點進行下一步應力逆推。由沿海格點之應力結果，FMSI 顯示σ1 軸為南北向、σ3

軸為東西向，且兩軸傾角皆近乎水帄，接著通過 R=0.4 進一步顯示，此區域屬於

走向滑移機制且伸張應力投影於水帄面時略大於壓縮應力。LSIB 應力結果，σ3

軸相對於 FMSI 逆時針旋轉 20°，為北東北-西南西向，σ1軸傾角 71.5°，接近垂直，
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因此LSIB結果顯示此區域顯現張裂應力型態。兩種應力逆推方法所得之結果比較，

σ1 軸、σ2 軸有互換的現象而σ3 軸的方向略為一致。在陸上格點部分，運用兩種

逆推方法所得之σ1方向和菲律賓海板塊與歐亞板塊互相作用之方向一致，顯示此

區域受到板塊碰撞之構造力影響。將台南陸上所得之應力結果和台中、新竹外海

區域所得之應力結果相比，σ1軸由南而北觀察出具有順時針旋轉之狀態，此一現

象和在台灣西部陸上應力之扇狀分佈現象相符合(李錫堤, 1986)。而由台南沿海、

陸上的應力結果比較，發現FMSI和LSIB結果顯示σ1軸和σ3軸皆有約90°的偏轉，

應力狀態亦已呈現截然不同的型態，顯示著由西南陸地往海上，不僅由震源機制

型態，甚至進一步之應力結果，都能觀察出在這四十公里不到之距離內，區域內

應力變化是非常剧烈的。探究其原因，發現變形前緣正通過台南陸上，而此一構

造說明了在變形前緣兩側，陸上、沿海(距離變形前緣西緣已有一段距離)呈現如

此迥異應力型態。 

 (3) 台灣海峽西半部- C 區和 D區(圖 3.13): 

根據對於震源機制形態之觀察，此區域主要呈現走向滑移和正斷層形態分布，

基於此一特性，首先將台灣海峽西半部視為一格點進行應力逆推，由 FMSI 結果之

misfit 值顯示整個台灣海峽西半部處於一均勻應力狀態。但比較 FMSI 和 LSIB 結

果，σ2主軸和σ3主軸其方向有對調之現象，兩主軸方向有接近 90°的偏差，由此

認為所得應力結果並不穩定，於是進行下一步之應力分區。根據地震分佈，將此

區域细分為台灣海峽西北部- C 區和台灣海峽南部- D 區來分別進行討論。 

(4) 台灣海峽西北部- C 區(圖 3.14): 

此一區域FMSI和LSIB所求之應力結果相當一致，根據σ1主軸傾角接近垂直、

σ3主軸傾角較接近水帄，並通過 R值判斷此一區域展現張裂機制且σ3主軸方向為

東北東-西南西向。兩種應力方法結果比較，於此，LSIB 方法其 95%信心區間解範

圍較 FMSI 方法有較好的收斂，且在σ2主軸和σ3主軸方位的判別上亦能得到較好
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的區分。 

(5) 台灣海峽南部- D 區(圖 3.15): 

此區域地震為一 94 年海峽強震為首之地震序列，台灣海峽內，地震規模帄均

最大之序列，且震源機制幾乎呈現 pure normal faulting 的特性。根據 FMSI 和

LSIB 所得之應力結果，σ1主軸傾角接近垂直、σ3主軸傾角近乎水帄向，並通過 R

值判斷此一區域同樣表現出強烈的張裂機制，但σ3主軸方向相較於海峽西北半部

有明顯往逆時針偏轉之現象。 

綜合以上各分區結果，整個台灣海峽區域無法視為一應力均質區域，應力分

區有其必要性。根據地震分布和應力逆推結果，本研究將台灣海峽劃分為四個應

力均質區。在台灣海峽區域(圖 3.16)，除了在台中、新竹外海區域依舊受到板塊

碰撞擠壓應力影響，其他區域皆表現張裂機制，而σ3主軸亦觀察到由南而北呈現

由南北向往東西向偏轉之狀態。而海峽西部東西向張裂應力特性是否暗示著台灣

海峽 forebulge 的存在(Yu & Chou, 2001)值得後續討論。而由 FMSI 和 LSIB 兩種

應力逆推結果之比較，除台南沿海區域，其他區域皆顯示 LSIB 所得之結果較 FMSI

之所得其 95%可信度範圍較為集中理想，尤以在地震事件數較多時，此一現象特別

明顯。探究其原因，過去研究利用合成資料方法測詴 FMSI 和 LSIB 此二應力逆推

方法(Hardebeck & Hauksson, 2001)，歸納出 FMSI 相較於 LSIB 在地震品質較好

的情況下，精確度較高，但信心區間在大部分的情況下範圍過大;反之，在雜訊較

大的資料群中，LSIB 方法通常能提供較正確的應力結果，且信心區間範圍也被認

為是較理想的。換句話說，FMSI 比 LSIB 能提供解析度較高的解，但缺點是易受到

資料雜訊影響。此一現象在本次研究台南陸上、沿海區域之應力結果特別顯著，

比較 FMSI 和 LSIB 兩方法在陸上、沿海聯合區塊逆推結果和兩區域個別之應力逆

推結果可發現 LSIB 法在陸海格點和陸上格點之結果十分相近，其原因是因為對於

陸海格點而言，地震資料大部分來源仍是陸上，相對來說海上資料因為震源特性
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截然不同，故可視為雜訊，於是在 FMSI 法的應力結果，我們可觀察出此法在三格

點之應力結果皆不一致，也就是對於雜訊相當敏感，這樣的觀察也和 Hardebeck & 

Hauksson(2001)對於兩方法比較之結果一致。於 FMSI 和 LSIB 兩方法在本次研究

台灣海峽區域的應用，其應力逆推結果在大部分的情況下相當一致，但是本研究

區域屬於地震網外，震源機制資料品質相對於地震網內所求之解，其雜訊相對較

高，且根據可信度範圍和集中程度，目前針對台灣海峽區域之應力狀態估計應屬

LSIB 應力逆推方法較能獲得穩定之解。 
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圖 3.1 台灣地區大地應力狀況(李錫堤, 1986) 
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圖 3.2：震源機制與地殼應力之關係。(a)當地層構造強度為均值時，震源錯動應

沿著最大剪切應力方向發生，故 P、B、T 軸即為σ1、σ2、σ3方向。(b)當地層構

造強度不為均質時，震源錯動常沿著先存的斷層脆弱帶發生，故 P、B、T軸與σ1、

σ2、σ3方向並不相符(江準熙, 2005)。 
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圖 3.3：RD 圖解法之震源機制應力分析原理(Lisle, 1988)。重疊伸張與壓縮相容

區得到σ1和σ3之概略方位。 
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圖 3.4：RT 圖解法之震源機制應力分析原理(Lisle, 1988)。重疊伸張與壓縮相容

區得到σ1和σ3之概略方位，且依據σ1和σ3應分別位於 A象限與 B象限內，故可

剔除 A組象限內之σ3和 B組象限內之σ1的 RD 相容區。 
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            圖 3.5：Gephart 之數值逆推震源機制之應力分析原理。(a)斷層面與應力主軸方     

            向之關係。(b)極小旋轉法示意，應力模型之剪應力方向與個斷層面之滑移方向，    

            期兩者以斷層面極軸(N 軸)為旋轉軸。(c)極小化三極軸之旋轉誤差角示意圖。    

            (呂玉菀, 2004) 
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圖 3.6 本研究進行應力逆推時所使用之台灣海峽地區震源機制解。 
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區域: 整個台灣海峽(事件數:55) 

 

 

 

 

 

 

 

圖 3.7 台灣海峽格點應力逆推結果。 
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圖 3.8 本研究所區分之台灣海峽應力分區示意圖(符號分別表示應力分區內地震

分佈和數目)。 
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區域 A:台中、新竹外海(事件數:14)-   

 

  

 

 

 

 

 

 

圖 3.9 台中、新竹外海應力逆推結果。 
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區域 B1+B2:台南沿海、陸上(事件數:38)-      

 

  

 

 

 

 

 

圖 3.10 台南沿海、陸上應力逆推結果。 
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區域 B1:台南沿海(事件數:8)-    

 

  

 

  

 

 

 

 

圖 3.11 台南沿海應力逆推結果。 
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區域 B2:台南陸上(事件數:30)-    

 

  

 

  

 

 

 

 

圖 3.12 台南陸上應力逆推結果。 
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區域 C+D:台灣海峽西半部(事件數:23)-     

 

  

 

  

 

 

 

 

圖 3.13 台灣海峽西半部應力逆推結果。 
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區域 C:台灣海峽西北部(事件數:15)-   

 

  

 

  

 

 

 

 

圖 3.14 台灣海峽西北部應力逆力逆推結果。 
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區域 D:台灣海峽南部(事件數:8)-   

 

  

 

  

 

 

 

 

圖 3.15 台灣海峽南部應力逆推結果。 
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圖 3.16 台灣海峽應力狀態簡圖。其中藍色箭頭表示張應力，紅色箭頭表示壓應

力。 
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第四章 結論 

台灣海峽地處板塊碰撞邊緣之重要地帶，雖然一般認為其地處板塊內區域，

相較於台灣本島，屬於較為穩定之地塊，然而有歷史紀錄得知此區仍發生數筆大

地震，但由於長期受限於地理現實環境之觀測條件，故針對海峽地殼構造、地球

物理方面相關研究和文獻至今依然相當有限。由過去研究指出，海峽產生機制可

分為東西兩部分，而東半部受板塊擠壓之效應，地形較為除峭，但大致上海峽地

形是以一系列嶺谷相間所組成的。1994 年 9 月 16 日發生在台南盆地外緣之正斷層

強震，掀起對於台灣海峽區域這個以往認定較為穩定地塊，其區域構造和發震機

制的討論，但是單一地震事件很難提供區域性應力變化圖像，而以往針對海峽區

域也一直缺乏一系統性的地震震源機制解目錄。 

本研究基於前人的研究結果，通過系統性地求解臺灣海峽内部中小規模地震

的震源機制以及震源深度，進而估計海峽地區應力場之應力主軸取向，以對台灣

海峽應變、應力型態之分析與討論提供可靠的地震學佐證。 

針對臺灣海峽内部地震測站分佈較差以及海峽地殼結構的不確定性，本研究

從兩個方面做出改進：首先，本研究蒐集了海峽兩側之地震網資料，包含了臺灣

一側的 BATS 和 CWB 寬頻地震資料和 CWB 短週期地震資料以及大陸福建台網的寬頻

地震資料，從而提高對海峽内部地震的覆蓋，使得對更多的規模較小的地震可以

得到較好的震源機制解。其次，本研究以 CAP 波形逆推法運用一維帄均分層地殼

速度模型求解震源機制和震源深度。透過此法所求解出之震源機制解對地下速度

模型之精準度要求不高的優點，且使用較為低頻的波段，使所得之震源機制解較

為穩定、可信。 

本研究中解出台灣海峽自 1991 年以來規模 3.5 以上、可使用地震測站資料超

過三筆之地震事件其震源機制解共五十五筆事件。透過震源深度分佈觀察出台灣

海峽區域地震絕大多數為深度 30 公里內之淺層地震，由於台灣海峽區域莫荷面深

度帄均約為 30 公里深，故由此歸納台灣海峽區域地震多為地殼內地震。由震源機

制斷層型態發現整個台灣海峽主要呈現走向滑移運動型態並分布著多處張裂活動，
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僅在海峽東北部擁有少數逆斷層地震活動，究其原因，可能暗示著此區域是介於

台灣地區板塊隱沒與碰撞造山帶之碰撞壓縮環境與中國大陸東南沿海之伸張應力

環境的轉換帶。在深度剖面觀察，不僅是從海峽縱向與橫向之剖面皆未從地震深

度分布上發現明顯地震型態特性，究其原因可能是所研究之區域並無特別明顯之

大構造存在，且使用頻段較為低頻，故針對深度範圍集中在地殼內的事件中，深

度特性無法觀察出較為細部之變化。 

此外，本研究中臺灣海峽内部震源機制解的形態亦呈現地區性變化。在台灣

海峽東北部，也就是海峽地震中最為靠近變形前緣的地震群集，其震源型態相較

於別區顯得較為雜亂無章，且分布著海峽內少見之逆斷層地震。而在台灣西南沿

海地震群集，此區地震型態多與走向滑移斷層和正斷層的分佈，但值得注意的是，

在台灣西南陸上此一與外海相距不到四十公里範圍內，在變形前緣之兩側呈現出

截然不同之地震型態。而根據台灣海峽東半部(台灣島西部沿海)區域震測所得之

斷層面分布，本研究傾向之斷層面為沿東西走向之斷層弱面，且觀察海峽東部地

震分佈，大致上和島上觀察雷同，皆沿著北港高區邊緣分佈著。而海峽南部以 1994

年 9 月為首之地震餘震序列，呈現較為一致之正斷層特性，且帄均而言，是單一

事件地震矩釋放最大之區域。台灣海峽西半部所呈現之震源特性以正斷層和走向

滑移斷層為主，和中國大陸東南沿海之地震震源特性相符，然而在本研究中並未

觀察出明顯之地震群集。 

在建立一系統化之台灣海峽地震震源機制解目錄後，本研究接著應用所獲得

之震源機制解針對應力狀態進行分析。本研究運用兩種數值逆推方法，分別是 FMSI

法和 LSIB 法計算三應力主軸方位和軸差比值。由結果顯示，台灣海峽區域無法視

為單一均勻應力場。經過分區測詴的分析，對震源機制的空間分佈似乎更合理的

解釋為應將海峽區域劃分為四個應力均質區。其中σ1主軸方向和菲律賓海板塊與

歐亞板塊互相作用之方向一致，其暗示台中、新竹外海區域仍舊受到板塊碰撞效

應影響，即使該區已位於變形前緣西側，綜合應力結果和震源機制表現之型態，

此一區域地震為走向滑移型態且仍受板塊擠壓之作用力。而台南陸上、沿海區域
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顯示在變形前緣兩側，空間上應力變化相當劇烈，但在台南沿海區域仍舊屬於走

向滑移型態為主且伸張應力略大於壓縮應力。而除了靠近邊形前緣區域外，整體

而言，台灣海峽就應力結果皆表現出張裂應力狀態。且最大伸張主軸由南而北呈

現由南北向往東西向偏轉之現象。 

針對兩應力方法結果之比較，本研究認為雖然兩方法所得之應力主軸方向大

致相同，但就可信度範圍和集中程度，本研究區域目前已 LSIB 法之結果較好，尤

其是由台灣西南沿海、陸上及其分區格點中更可觀察出此一特性，因 LSIB 法屬於

解析度較低的結果，故針對台灣海峽地震震源機制屬於雜訊較高的解，目前而言，

屬 LSIB 法較適用於台灣海峽之應力分析上。 

根據本次研究所得之構造應力狀態結果，台灣海峽目前大致上仍處於張裂狀

態，此一結論和過去海峽生成歷史以拉張陷落為主的觀察一致。而地震活動度則

觀察到海峽東部較海峽西部活躍，從海峽地形梯度變化也發現較海峽西岸明顯得

多，此一觀察再輔佐應力逆推結果說明海峽東部(尤以東北部更為明顯)長期以來

至今仍受到活躍的板塊運動擠壓之影響。對於海峽東北部地震發震原因，透過本

研究之探討已有初步之結論，但是針對海峽其他地區，張裂型態之地震，其發震

動力來源仍不明白，且大致來說海峽西部資料仍是較為貧乏的。 

在未來研究中，倘若能掌握更多地震資料進行分析，對於臺灣海峽西部發震

動力來源以及地體構造活動之了解將提供更爲可靠的資訊。雖然如此，希望透過

本次研究之分析、探討，對於台灣海峽區域整體地體構造應變和應力狀態，已有

進一步的掌握。 
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附錄 A、地震震源機制圖解 

 

  



 

82 

 



 

83 

 



 

84 

 



 

85 

 



 

86 

 



 

87 

 



 

88 

 

 



 

89 

 



 

90 

 



 

91 

 



 

92 

 



 

93 

 



 

94 

 

 



 

95 

 



 

96 

 



 

97 

 



 

98 

 



 

99 

 



 

100 

 



 

101 

 



 

102 

 



 

103 

 



 

104 

 

 



 

105 

 



 

106 

 



 

107 

 



 

108 

 

 



 

109 

 



 

110 

 

 

 



 

111 

 



 

112 

 



 

113 

 

 
 

 


