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摘要 

本研究使用二維砂箱模擬花東縱谷縫合帶中央山脈斷層系統(Central Range 

fault system, CRFs)與縱谷斷層系統(Longitudinal Valley fault system, LVFs)之間的幾

何互動演化過程。花東縱谷是臺灣東部的板塊縫合帶，菲律賓海板塊於此相對中央

山脈地塊往西北方運動，使其上的海岸山脈與中央山脈產生斜向的弧陸碰撞，形成

活動的中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統。由北向南的板塊斜向碰撞特色使花東

縱谷縫合帶能夠以南北空間的地質證據驗證地體構造隨碰撞歷時的變化，讓花東

縱谷成為適合研究斷層構造演化的重要地點。然而，由於位於花東縱谷縫合帶中的

同震地表破裂及活動構造地形主要集中於瑞穗以南，瑞穗以北在中央山脈側的近

地表處則無明顯的活動構造特徵，因此若僅從地表地質調查方式著手，於瑞穗以北

區域則缺乏足夠的地質資料以判斷兩斷層系統間的空間幾何關係。 

為進一步探討 CRFs 與 LVFs 於南北方向上可能的構造幾何演化，本研究使用

二維砂箱模型建立花東縱谷縫合帶最南端的地質特徵，並觀察模型中兩斷層系統

隨碰撞歷時的變化，以對應斷層幾何架構由南而北連續性的轉換過程。本研究在砂

箱模型中使用不同的實驗材料以類比花東縱谷縫合帶多樣的岩性強度(例如：中央

山脈變質岩、縱谷沉積岩，以及海岸山脈火成岩等)，並於實驗過程中加入與板塊

聚合同時進行的沉積作用及侵蝕作用。實驗模擬結果以相片定時記錄，經由多次對

比 CRFs 與 LVFs 在模型和真實花東縱谷中的活動特性，將模型的地質物理參數反

覆修正為較適合花東縱谷縫合帶的參數組合。 

本研究結果顯示，CRFs 與 LVFs 之間的空間互動關係共可分為三個階段：於

第一階段中，兩斷層系統因板塊間聚合而逐漸靠近相交，彼此相互截切形成與共軛

斷層相似的幾何架構。當進入第二階段後，LVFs 則於淺部截切並超覆於 CRFs 之

上，成為縫合帶中的主導活動斷層系統。在第三階段中，縫合帶中的主導活動斷層

系統則轉為 CRFs，且可發現 CRFs 持續向東發育新的破裂面，除截切 LVFs 外並

貫穿海岸山脈中的火成岩體。本研究所模擬的斷層互動演化過程，除能提供未來建

立 CRFs 與 LVFs 近南北向延伸的構造模型參考之外，也期待模型中各項變因的參

數可成為未來建立三維模型的基礎，以更有效率地了解花東縱谷的構造演育模型。 

關鍵詞：花東縱谷縫合帶、中央山脈斷層、縱谷斷層、砂箱模型模擬、構造演化 
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Abstract 

In this study, we utilize 2D sandbox modeling to simulate the spatial and temporal 

interaction between the Central Range fault system (CRFs) and the Longitudinal Valley 

fault system (LVFs) in eastern Taiwan. The CRFs and LVFs are two major active faults 

along the Longitudinal Valley suture, accommodating more than 3 cm/yr oblique plate 

convergence between the Philippine Sea Plate and the Eurasian Plate. South to Ruisui, 

both the coseismic ruptures and the active landforms of CRFs and LVFs expose clearly, 

providing clear evidence to illustrate the overall geometric interaction between these two 

fault systems. North to Ruisui, however, the active features associated to CRFs on the 

surface are limited and discontinuous, limiting our understanding of the structural 

interaction between CRFs and LVFs from the geological investigations. Thus, how these 

two structures interact and evolve from south to north remains controvertial. 

To address on these issues, we incorporate materials with different strength in the 

2D sandbox model to simulate the structural deformation within the Longitudinal Valley 

suture. Both syn-tectonic erosion and sedimentation are introduced in our model to reflect 

the first order geological history along the valley. We also use particle image velocimetry 

(PIV) to analyze the deformation pattern and to objectively determine the fault activity.  

Our results suggest that the interaction between CRFs and LVFs can be divided into 

three stages. First, CRFs and LVFs crop to the surface separately and gradually form a 

conjugate-like fault system in the suture. In the second stage, LVFs crosscuts and 

overrides on CRFs, and LVFs takes dominance in our model. The CRFs regains 

dominance in the third stage as it propagates eastwards, crosscuts LVFs, and truncates 

the Coastal Range. These structural changes observed in our 2D model are comparable to 

seismological and geological observations along the valley, suggesting the plausible 

structural interaction within the Longitudinal Valley suture from south to north.  

Keywords: Longitudinal Valley suture, Central Range fault, Longitudinal Valley fault, 

Sandbox modeling, Structural evolution 
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第1章  研究動機與目的 

花東縱谷縫合帶(Longitudinal Valley suture, LVS)是位在臺灣東部的活動板塊縫

合帶(圖 1-1)。在臺灣附近，菲律賓海板塊相對北北東走向的中央山脈地塊往西北

方移動(Sella et al., 2002；Tsai et al., 2015；Yu et al., 1997；Yu et al., 1999)，造成其

上近南北向的北呂宋島弧與中央山脈地塊產生由北向南的斜向弧陸碰撞作用

(Malavieille et al., 2002；Suppe, 1981；Teng, 1987；Teng, 1990)。基於此一斜向碰撞

的地塊幾何與碰撞架構，較北端的花東縱谷所累積的板塊聚合量比較南端的花東

縱谷更多(Suppe,1981)，因此透過觀察花東縱谷縫合帶由南而北的地質構造變化，

便可以協助我們了解此一構造系統隨碰撞時間的演化過程。 

在花東縱谷縫合帶的最南端，也就是中央山脈地塊與海岸山脈(北呂宋島弧之

最北緣)斜向碰撞之較早期階段，2003 年的成功地震與 2006 年的臺東地震(圖 1-2； 

Kuochen et al., 2007；Shyu et al., 2011；Wu et al., 2006a；Wu et al., 2006b)即顯示在

花東縱谷縫合帶中具有兩大主要的活動斷層系統，分別為位在中央山脈地塊東緣

下方且向西傾的中央山脈斷層系統(Central Range fault system, CRFs；Biq, 1965；

Shyu et al., 2011；Wu et al., 2006b)，以及位在海岸山脈西側前緣且向東傾的縱谷斷

層系統(Longitudinal Valley fault system, LVFs；Hsu, 1962；Kuochen et al., 2007；Wu 

et al., 2006a)。此兩大活動斷層系統沿花東縱谷往北延伸，且在池上至瑞穗之間，

兩活動斷層系統在地表皆存有連續性的同震地表破裂露頭或活動構造地形分布(圖

1-3；e.g. Hsu, 1962；Shyu et al., 2006；Shyu et al., 2007；鍾令和，2003)，因此有較

多機會能夠直接觀察並探討兩活動斷層系統由南而北的幾何互動關係。然而，在花

東縱谷的瑞穗以北，由於中央山脈斷層系統在地表的活動證據轉為相當缺乏且不

連續，因此較難透過野外地質觀察的方式解釋中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統

之間的空間互動。 
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圖 1-1 臺灣島的地體架構。臺灣島位於菲律賓海板塊與歐亞板塊之間，在花東縱

谷縫合帶(LVS)上，菲律賓海板塊相對中央山脈地塊往西北方移動，形成花東縱谷

縫合帶弧陸碰撞的構造環境。DF：西部變形前緣(deformation front)、LCS：梨山-潮

州縫合帶(Lishan-Chaochou suture)、LVS：花東縱谷縫合帶(Longitudinal Valley suture)、

WF：西部麓山帶(Western Foothills)、CeR：中央山脈(Central Range)、CoR：海岸山

脈(Coastal Range)、HP：恆春半島(Hengchun Peninsula)。引自 Shyu et al. (2005a)。 
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圖 1-2 2003 年成功地震及 2006 年臺東地震的震源-餘震分布剖面。此兩地震事件

顯示在花東縱谷下方具有兩大活動斷層系統，分別為向西傾的中央山脈斷層系統

(CRFs)與向東傾的縱谷斷層系統(LVFs)。修改自 Shyu et al. (2011)。 



doi:10.6342/NTU202303124

4 

 

 

圖 1-3 花東縱谷縫合帶的活動斷層分布。在瑞穗以南的花東縱谷中，中央山脈斷

層系統(藍線)與縱谷斷層系統(紅線)皆活躍至地表或近地表，然而在瑞穗以北的中

央山脈斷層系統則缺乏於地表的活動構造證據，因此難以直接觀察兩大斷層系統

之間的幾何關係。黃線為在 1951 年破裂於玉里一帶的走滑同震破裂(Yuli rupture)。

修改自 Shyu et al. (2007)。 
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為進一步探討中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統由南而北連續的幾何變化，

本研究透過二維砂箱模型模擬花東縱谷縫合帶的活動構造在近地表約十公里內的

演化過程。二維砂箱模擬的優點為實驗者能夠即時且視覺化地觀察模型斷層隨時

間的連續運動行為，並且能快速測試不同地質參數對於斷層系統的影響，因此能夠

更有效率地建立初始的構造模型(first-order model)。本研究首先在二維砂箱模型中

建立比擬花東縱谷縫合帶的異質岩性組成、已經存在於縱谷最南端的兩個相反傾

向的活動斷層系統—向西傾的中央山脈斷層系統與向東傾的縱谷斷層系統，並在

模型板塊聚合時加入同板塊聚合的沉積作用與侵蝕作用。接著，在實驗過程中，觀

察兩活動斷層系統隨著板塊聚合之接觸及後續的活動斷層幾何變化，再將之與現

實花東縱谷縫合帶已知的斷層空間活動證據相互對比，例如 1951 年 M7.3 花東縱

谷地震序列的地表破裂分布(Hsu, 1962；Shyu et al., 2007)、2013 年 ML6.4 瑞穗地震

的斷層面破裂與滑移分布(Chuang et al., 2014；Lee et al., 2014)、以及 2018 年 Mw6.4

花蓮地震之地表活動證據與震源-餘震分布(Lee et al., 2019；Yen et al., 2019)等，以

驗證實驗結果的合理性。最後，本研究期待實驗模擬所得的連續活動斷層系統幾何

互動結果，能夠填補花東縱谷縫合帶中因為缺乏露頭而尚具有爭議性的活動斷層

系統幾何關係，並建立花東縱谷縫合帶由南而北連續的活動斷層系統時空互動構

造模型。也期望本研究二維砂箱模型中所測試的地質參數定性影響，能夠在日後以

三維物理實驗模擬及數值模擬建立花東縱谷構造模型時，作為初步參考的依據。 
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第2章  前人研究 

2.1 花東縱谷縫合帶的地質背景 

臺灣島為歐亞板塊與菲律賓海板塊隱沒與碰撞系統的產物(Ho, 1986; Teng, 

1987, 1990, 1996)。根據臺灣地區衛星大地變形觀測網所得到的長期位移速度場資

料與板塊運動模型，前人研究顯示在臺灣周邊地區，菲律賓海板塊每年相對歐亞板

塊往 306 度方向聚合約 8 至 9 公分(Sella et al., 2002；Tsai et al., 2015；Yu et al., 

1997)，為世界上板塊聚合速度相當快速的地方之一。根據 Shyu et al. (2005a)的雙

重縫合帶模型，臺灣的地體架構可以進一步細分為三個地塊(圖 2-1)，由西至東為

歐亞板塊、中央山脈地塊，以及菲律賓海板塊，而位於中央山脈地塊與菲律賓海板

塊之間的板塊縫合帶即為北北東走向的花東縱谷縫合帶。此一活動縫合帶每年所

吸收的縮短量約為跨臺灣島水平縮短量的一半 (圖 2-2；Malavieille et al., 2021；Tsai 

et al., 2015；Yu et al., 1997)，為臺灣重要的板塊聚合邊界系統。為更進一步了解花

東縱谷縫合帶的構造變形行為，以下將透過文獻回顧花東縱谷縫合帶中，最重要的

兩大活動斷層系統—向西傾的中央山脈斷層系統和向東傾的縱谷斷層系統，說明

此兩活動斷層系統初始形成時的板塊幾何條件，以及其在花東縱谷縫合帶的活動

構造分布。 

 

圖 2-1 臺灣島中部東西向地體架構剖面圖。剖面位置標示於左上臺灣地圖的 B-B’

線段。白色地塊代表歐亞大陸邊緣；深紫色代表中央山脈地塊；粉紅色代表菲律賓

海板塊，其由西至東又可細分為弧前基盤、海岸山脈，與東部外海的海洋岩石圈。

紅框處為本文的研究範圍—花東縱谷縫合帶。修改自 Shyu et al. (2005a)。 
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圖 2-2 臺灣地震分布圖。臺灣附近地震最活躍的區域分別位於西部變形前緣帶

(Western deformation front, WDF)、花東縱谷縫合帶(Longitudinal Valley suture, LVS)，

以及琉球隱沒系統(Ryukyu subduction zone, RSZ)。修改自 Malavieille et al. (2021)。 
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花東縱谷縫合帶兩側的地質材料與特性差異極大(圖 2-1)。位在花東縱谷縫合

帶西側的中央山脈地塊岩性主要由變質岩所組成(圖 2-3；王源與陳文山，1993)，

母岩成分為源自於大陸岩石圈的斷塊(Lu and Hsu, 1992；Shyu et al., 2005a)，由南

至北涵蓋包括恆春海脊、恆春半島，以及中央山脈等區域(Shyu et al., 2005a)。位在

花東縱谷縫合帶東側的菲律賓海板塊岩性則主要由火成岩與濁流岩所組成(王源與

陳文山，1993；陳文山與王源，1996)，屬於海洋岩石圈，由西至東包含位在花東

縱谷下方的弧前基盤、北呂宋火山島弧最北端的海岸山脈，以及位在臺灣東部外海

下方的海洋性地殼基盤等區域。 

在花東縱谷南方的臺灣東南外海，也就是中央山脈地塊與菲律賓海板塊初始

聚合的地方，基於大陸岩石圈(中央山脈地塊)與海洋岩石圈(菲律賓海板塊)的密度

差異，菲律賓海板塊最前緣的弧前基盤向西俯衝(underthrust)至中央山脈地塊下方

(圖 2-4；Shyu et al., 2005a；Shyu et al., 2011)，形成向西傾的活動斷層系統，例如：

沿著恆春半島東緣分布的太麻里海岸構造(Taimali coastline structure； Shyu et al., 

2005b；Shyu et al., 2016；陳文山等，2019)，以及沿東南外海花東海脊背斜東緣破

裂的西傾斷層(圖 2-5；Chang et al., 2002；Lundberg et al., 1997；Malavieille et al., 

2002)，此向西傾的活動斷層系統可能為中央山脈斷層系統形成的初始階段

(initiation；Shyu et al., 2011)。 

值得注意的是，弧前基盤的運動行為可能受到深部歐亞板塊的板塊幾何變化

影響。Huang et al. (2014a) 根據 P 波的速度分析發現，歐亞板塊的頂面在 23.2°N

處(約在花東縱谷的池上、富里附近)具有轉折(圖 2-6)。在 23.2°N 以南，歐亞板塊

前緣的傾角較緩、位置相較凸向東側，因此當弧前基盤初始向西往中央山脈地塊俯

衝時，會在約 40 至 60 公里深處受到歐亞板塊的阻擋(圖 2-4；Shyu et al., 2011；Wu 

et al., 2009)，Shyu et al. (2011)推測此可能為導致在臺東-池上一帶，弧前基盤改為

向東俯衝至海岸山脈之下的原因(圖 2-7；Shyu et al., 2011)，而在弧前基盤與海岸山

脈交界面所形成的向東傾的活動斷層系統，即為縱谷斷層系統的初始形成階段。 
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當向西傾的中央山脈斷層系統與向東傾的縱谷斷層系統皆於花東縱谷的最南

端形成後，隨著菲律賓海板塊持續相對中央山脈地塊往西北方聚合，弧前盆地的寬

度由原本約 100 公里寬，減少為小於 10 公里寬，且弧前基盤已幾乎完全俯衝至東

西兩側之下(圖 2-1、圖 2-7)。因此花東縱谷縫合帶亦由先前以弧前基盤向下俯衝至

深部為主的構造環境，轉換為在臺東以北以弧陸碰撞為主的構造環境(Malavieille et 

al., 2002；Suppe, 1981)。在弧陸碰撞作用下，中央山脈地塊與海岸山脈分別自花東

縱谷的西、東兩側，沿著原已形成於臺東-池上以南的中央山脈斷層系統與縱谷斷

層系統弱面向上逆衝至花東縱谷的淺部(圖 2-1；Shyu et al., 2005a)，碰撞過程的逆

衝作用除了導致兩斷層系統在弧前基盤以上的淺層沉積岩體中開始產生空間重疊

與互動之外(Huang and Wang, 2022；Lee et al., 2014)，也在花東縱谷地表處形成由

南往北一系列的活動構造地形以及同震地表破裂。 

透過觀察花東縱谷內活動構造證據由南而北的空間分布，能有助於了解中央

山脈斷層系統與縱谷斷層系統之間，隨碰撞時間演化的幾何互動過程。受到斜向弧

陸碰撞架構的影響，中央山脈地塊與菲律賓海板塊間的碰撞中心以每百萬年約 90

公里的速率沿著海岸山脈的走向南移(圖 2-8；Suppe, 1981)，因此若根據花東縱谷

長約 150 公里的長度換算，則沿著花東縱谷由南而北的活動斷層幾何變化，將能

夠反映自初始碰撞時至約 2 百萬年以內的活動構造幾何演化過程。為了解中央山

脈斷層系統與縱谷斷層系統由南而北的幾何關係變化，以及其在近 2 百萬年內隨

弧陸碰撞的演化過程，本文將於下一節簡介此兩活動斷層系統由南而北的活動證

據空間分布，其中包含活動構造地形、同震地表破裂，以及震源與餘震分布等。 
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圖 2-3 花東縱谷縫合帶周邊的岩性組成。修改自王源與陳文山(1993)。 
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圖 2-4 臺灣東南外海的地震速度剖面圖。圖(a)為 P 波初動演算法(Vp perturbation)

之速度剖面，藍色為高速區、紅色為低速區。圖(b)為根據圖(a)所繪製的板塊幾何

解釋。菲律賓海板塊西緣的高速區(FL)向西逆衝至中央山脈地塊的低速區之下。BZ：

歐亞板塊向東隱沒之班尼奧夫帶、FL：弧前基盤(forearc lithosphere)、PSL：菲律賓

海板塊、S：地震群，可能與初始形成的中央山脈斷層相關、A：低速區，可能代表

菲律賓海板塊的淺部軟流圈，或是呂宋島弧下方上湧的岩漿。引自 Shyu et al. (2011)。 
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圖 2-5 臺灣東南外海花東海脊的震測剖面。臺灣東南外海為中央山脈地塊與菲律賓海板塊初始聚合的地方，而花東海脊為此兩

板塊之間最明顯的海底構造地形。位在花東海脊的東側具有向西傾的斷層構造，其可能為弧前基盤向西俯衝所形成的西傾斷層系

統中的一個斷層分支。引自 Chang et al (2002)。 
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圖 2-6 歐亞板塊在臺灣島附近的板塊幾何。圖(a)為臺灣島下方 60 公里深處的 P 波

初動演算法(Vp perturbation)之速度平面圖，以及位在 23.2°N 以南的 AA’剖面和位

在 23.2°N 以北的 CC’剖面。圖(b)為歐亞板塊幾何示意圖。歐亞板塊的頂面幾何轉

折於 23.2°N 處，大約位於花東縱谷的池上、富里附近，在 23.2°N 以南，歐亞板塊

於深部的傾角較緩，在 23.2°N 以北的傾角則較陡。引自 Huang et al. (2014)。 
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圖  2-7 花東縱谷池上附近的地震速度剖面圖。圖 (a)為 P 波初動演算法 (Vp 

perturbation)之速度剖面，藍色為高速區、紅色為低速區。圖(b)為根據圖(a)繪製的

板塊幾何解釋。菲律賓海板塊前緣的弧前基盤高速區(FL)向東俯衝至海岸山脈之下，

並於兩者的邊界發育向東傾的縱谷斷層系統。FL：弧前基盤(forearc lithosphere)、

PSL：菲律賓海板塊、C：中央山脈斷層系統的地震群、L：縱谷斷層系統的地震群。

引自 Shyu et al. (2011)。 
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圖 2-8 弧陸碰撞中心的移動速率。Suppe (1981)根據菲律賓海板塊相對歐亞板塊

70km/my 的聚合速率(Seno, 1977)，以及聚合方向與歐亞板塊邊緣和海岸山脈之間

的夾角，以正弦定理計算出弧陸碰撞中心沿海岸山脈向南移動的速率為 90km/my。

引自 Suppe (1981)。 
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2.2 花東縱谷由南而北的活動斷層證據 

如上節所述，根據斜向弧陸碰撞的地體架構，臺東至池上間的縱谷縫合帶構造

為弧陸碰撞作用中較初始的階段。位在池上附近的 2003 年成功地震 (圖 1-2；

Kuochen et al., 2007；Shyu et al., 2011；Wu et al., 2006a) 以及位在臺東附近的 2006

年臺東地震(Shyu et al., 2011；Wu et al., 2006b)即為此一階段中的兩個重要的地震

事件。此兩地震事件的震源-餘震分布剖面顯示，不論是縱谷斷層系統抑或是中央

山脈斷層系統，兩者在臺東至池上間皆為活躍的斷層構造。其中，根據活動構造地

形與大地衛星測量判釋，縱谷斷層系統延伸至地表的活動斷層包括沿著海岸山脈

西緣破裂並向東傾的縱谷斷層，以及位在卑南山西側向東傾的鹿野斷層(圖 2-9；陳

文山等，2008；Shyu et al., 2008)；而中央山脈斷層系統的主斷層則可能隱伏於縱谷

斷層下方而未直接出露於地表。雖然中央山脈斷層系統在此段並未形成連續且明

確的地表活動構造特徵，不過 Shyu et al. (2006)認為，在臺東-池上之間存在的許多

源自中央山脈的主要河流沖積扇階(例如：池上附近的卑南溪沖積扇具有高達 15 公

尺的沖積階崖(Chang et al., 1994)，應為中央山脈斷層系統活動於近地表處形成的

相關地形特徵。 

隨著弧陸碰撞持續進行，沿著花東縱谷往北，在池上至瑞穗之間，縱谷斷層系

統與中央山脈斷層系統皆於地表形成一系列明確且連續的活動構造特徵(圖 1-3)。

其中，縱谷斷層系統延伸至地表最直接的活動證據即為 1951 年花東縱谷地震序列

的同震地表破裂。透過震後的野外調查發現，此地震事件之同震地表破裂的分布範

圍可自池上向北延伸至光復的自強監獄一帶(Hsu, 1962；Shyu et al., 2007)，並且在

富里至東里之間，位在同震破裂跡的東側存在北北東走向的斷丘地形(富里山、馬

加祿山、牛突山)，為斷層作用所形成的長期活動構造地形(圖 2-10；陳文山，1993)。

而中央山脈斷層系統在地表的活動證據，則為位在中央山脈東翼前緣、具有底岩出

露的構造抬升河階群，其分布範圍的最南端亦由池上開始，並可往北延伸至瑞穗，

當中最明顯的河階地形為位在瑞穗的舞鶴臺地背斜，其頂面距離河床約 170 公尺
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高(Shyu et al., 2006)，以上具底岩出露的河階構造地形證據，顯示中央山脈斷層系

統於池上至瑞穗之間為長期穩定活動至地表的活動斷層系統。綜合以上證據，在池

上至瑞穗之間的縱谷斷層系統與中央山脈斷層系統皆為長期穩定活動至地表的活

動斷層系統。 

 

圖 2-9 臺東至池上間的活動斷層與跨斷層之 GPS 水平速度變化。縱谷斷層(利吉

斷層)的水平變形速率約為 13 mm/yr，鹿野斷層約為 13.8mm/yr。修改自陳文山等

(2008)。 
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圖 2-10 富里至東里之間位在縱谷斷層東側的活動構造斷丘。由南至北為富里山

(高於平地 80 公尺)、馬加祿山(高於平地 70 公尺)，以及牛突山(高於平地 30 公

尺)。修改自陳文山(1993)。 
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沿縱谷繼續往北，於瑞穗以北至花蓮市以南一帶，縱谷斷層系統與中央山脈斷

層系統在近地表的表現與瑞穗以南有很大的變化。 

如上所述，在花東縱谷的東側，縱谷斷層系統於 1951 年 11 月花東縱谷地震

序列中的同震地表破裂可由瑞穗向北延伸至光復的自強監獄(圖 2-11a；Hsu, 1962；

Shyu et al., 2007)，顯示縱谷斷層在瑞穗-光復之間的淺部活動深度可延伸至縱谷東

側的地表位置。而在花東縱谷的西側，中央山脈斷層系統在瑞穗至光復之間雖未有

明確的地表活動構造證據(Shyu et al., 2006)，但 2013 年瑞穗地震顯示中央山脈斷

層系統仍然以盲斷層的型態活動於此段的花東縱谷之下。透過 2013 年瑞穗地震的

震源與餘震分布垂直剖面可發現(圖 2-11b；Lee et al., 2014)，瑞穗地震的主震發生

於中央山脈斷層面上，且餘震分布最頂部的位置恰好停止於中央山脈斷層與縱谷

斷層投影面的交叉處，說明中央山脈斷層系統在瑞穗-光復之間隱伏於縱谷斷層與

海岸山脈的下方(Chuang et al., 2014；Lee et al., 2014)。 

光復以北至海岸山脈最北端的嶺頂之間，由於花東縱谷兩側的地表皆缺乏明

確的逆移斷層露頭與同震地表破裂證據(徐鐵良，1955；Shyu et al., 2006)，因此難

以直接觀察中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統之間的空間互動關係。不過，值得注

意的是，透過分析地震與同震地表破裂的分布，前人研究顯示在花東縱谷最北端的

嶺頂至花蓮市一帶，中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統之間的斷層幾何又再度產

生變化。以 2018 年花蓮地震為例，其主震發生於位在花蓮市東北方地下 6 公里深

且向西傾的斷層面之上(Lee et al., 2019)，當此西傾斷層錯移之後，亦誘發其上方向

東傾的米崙斷層與嶺頂斷層(最北端的縱谷斷層)的最北端產生淺層破裂(圖 2-12a；

Kuo et al., 2019；Lee et al., 2019)，說明向西傾的中央山脈斷層系統演化至花蓮市一

帶可能已將向東傾的縱谷斷層系統截切，不再如瑞穗-光復之間隱伏於縱谷斷層系

統之下(圖 2-12b；Huang and Wang, 2022；Yen et al., 2019)。 
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圖 2-11 瑞穗至光復之間的斷層活動證據。圖(a)為 1951 年花東縱谷地震序列的同

震地表破裂位置，顯示縱谷斷層系統在瑞穗至光復之間為活躍至地表。修改自 Shyu 

et al. (2007)。圖(b)為 2013 年瑞穗地震的震源-餘震分布圖，顯示中央山脈斷層系統

於瑞穗至光復之間隱伏於縱谷斷層下方。修改自 Lee et al. (2014)。 
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圖 2-12 嶺頂至花蓮市之間的活動斷層構造。圖(a)為 2018 年花蓮地震事件的同震

斷層位移分布。2018 年花蓮地震起源於一向西傾的孕震斷層，並誘使其上方向東

傾的米崙斷層與嶺頂斷層產生淺層破裂行為。修改自 Lee et al. (2019)。圖(b)為向

西傾的主震孕震斷層、向東傾的米崙斷層與嶺頂斷層(最北端的縱谷斷層)之活動構

造幾何模型。2018 年花蓮地震顯示，向西傾的中央山脈斷層系統不再隱伏於縱谷

斷層系統之下，並且可能在縱谷深部向臺灣東部外海延伸。修改自 Yen et al. (2019)。 
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綜合以上文獻可以發現，向西傾的中央山脈斷層系統及向東傾的縱谷斷層系

統，自臺東開始皆已具有活動性，且兩者間的活動幾何架構沿著花東縱谷由南往北

有所不同。其大致由南向北演化的順序為：中央山脈斷層系統隱伏於縱谷斷層系統

下方(臺東至池上)、中央山脈斷層與縱谷斷層皆活躍至地表(池上至瑞穗)、中央山

脈斷層系統再度隱伏於縱谷斷層系統之下(瑞穗至光復)；然後，在光復至嶺頂間缺

乏斷層幾何互動相關證據的情況下，最後過渡並轉換為在花東縱谷最北段中央山

脈斷層系統疑似將縱谷斷系統截切的斷層幾何(嶺頂至花蓮)。由於在光復至嶺頂間

的活動斷層系統幾何架構無法經由地表地質調查成果直接推論，因此本研究欲以

砂箱模型模擬的方式，尋找花東縱谷縫合帶隨碰撞作用進行時，中央山脈斷層系統

與縱谷斷層系統之間可能的連續幾何互動演化過程。 
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第3章  研究方法 

為模擬花東縱谷縫合帶的活動斷層系統互動過程，本研究透過拉動式砂箱模

型模擬花東縱谷縫合帶由南而北的聚合作用與活動構造演化。砂箱模型的初始條

件設定參考 Shyu et al. (2005a)的雙重縫合帶模型的板塊架構，將中央山脈與恆春半

島設定為中央山脈地塊並作為模型的上部板塊，下部板塊則為菲律賓海板塊，包含

弧前盆地與臺灣東部外海的火成岩基盤與沉積岩層，以及島弧火山岩體(圖 2-1)。

砂箱底拖帶的拉動方向，為類比菲律賓海板塊在花東縱谷相對中央山脈地塊約往

西北方運動的聚合方向。由於花東縱谷縫合帶在約短短 10 公里的距離內，即涵蓋

中央山脈變質岩、縱谷沉積岩，以及海岸山脈火成岩等多樣的岩性種類變化(圖 2-

3；王源與陳文山，1993)，因此本研究在模型中亦使用三種不同力學強度的實驗材

料(石英粉混砂、石英砂，以及玻璃微珠)，類比岩性強度差異對真實縱谷構造演化

的影響。此外，在實驗過程中，本研究也加入與板塊聚合同時進行的沉積與侵蝕作

用，以模擬臺灣東側在天然環境下強烈的侵蝕與堆積作用。 

本章將首先在 3.1 節簡介二維砂箱模擬的背景與發展，說明其用於初步探討縱

谷縫合帶斷層互動關係的優勢。然後，在 3.2 節介紹本研究模型中所使用的實驗材

料基本物理參數(包含顆粒外形、體積密度、內聚力，以及內摩擦角角度)，並說明

相似性原則如何結合實驗材料的物理參數，以計算模型對應真實自然原型的時空

比例。接著，在 3.3 節中說明本研究整體的實驗模型設計。最後，在 3.4 節簡介實

驗影像結果的後處理分析方法。 
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3.1 砂箱模擬簡介 

構造模型模擬一般可以分為物理實驗模型模擬或電腦數值模型模擬(numerical 

modeling)，而本研究所使用的砂箱模擬方法即為物理實驗模型模擬方法中的一種。 

物理實驗模型模擬為藉由觀察自然界中的地質條件，將現實地質參數經由相

似性原則縮小時空比例並適當簡化，以建立其相對應的實驗模型(Hubbert, 1937)，

然後透過施予模型板塊動力，並觀察實驗材料的運動過程，以類比與探討真實自然

界斷層構造的演化。相比於電腦數值模型模擬，物理實驗模型模擬的優點，為能夠

較快速、簡單地根據自然物理力學直接獲取定性的實驗結果，進而掌握模型構造系

統整體性的活動趨勢和特徵(structural pattern)。此外，由於實驗材料於單位空間中

的顆粒數量通常相較電腦數值模擬的網格密集，因此更能夠提供觀察較高解析的

構造變形行為。物理實驗模擬的缺點，則為各次實驗模擬結果可能會因為實驗條件

的控制變因難以完全重現(例如：空氣濕度等)，因此即使是相同設計的兩次實驗模

擬結果之間，亦可能具有微小差異，僅能確保兩次相同實驗間的構造活動趨勢和特

徵會具有可重複性。 

另一方面，相比於物理實驗模型模擬，電腦數值模型模擬的優點，則為能夠完

全重現實驗結果，進而完成精準的定量分析。缺點則為當模擬對象的構造變形過度

複雜時，電腦數值模擬較容易面臨解算困難，例如：網格格點於運動過程中產生交

集而難以解算運動方向、現實中斷層產生破裂的確切臨界值難以預先推知並設定

等(Gray et al., 2014)，導致在模擬複雜的構造運動時，需要花費較長的時間資源以

建立初步的構造模型。綜合以上物理實驗模型與電腦數值模型的特性，由於物理實

驗模型能利用自然物理力學，快速測試不同地質變因所導致的模擬結果變化，因此

較適合用於建立一地質區域的初始構造模型，以節省模型模擬的時間成本，而電腦

數值模型則更適合使用於後續進行精確的構造應變定量分析。 

為初步探討花東縱谷縫合帶內中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統向上延伸於

近地表約十公里內的定性幾何互動行為，並且基於花東縱谷縫合帶的構造環境已
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由弧前基盤向深部俯衝主控的深部構造活動機制，轉換為因弧陸碰撞而向上逆衝

的相對淺部的構造活動機制，因此本研究選用物理實驗模型中的砂箱模型模擬作

為研究方法。 

其中，砂箱模型又可以根據模擬的空間尺度區分為三維砂箱模擬與二維砂箱

模擬。與三維砂箱模擬相比，由於二維砂箱在模擬過程中，可以直接透過砂箱兩側

的透明玻璃面板，連續且視覺化地呈現地底構造活動行為隨著時間的變化(e.g. 

Bonnet et al., 2007；Malavieille & Trullenque, 2009)，因此能夠更加直觀地設計與真

實地質構造相似的模型，並具備極佳的調整彈性。根據以上考量，本研究選擇使用

二維砂箱模擬作為初步探索中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統空間互動過程的研

究方法。 

 砂箱物理實驗模擬的起源最早可以追溯自 19 世紀初。Hall (1815)首先透過厚

布層作為實驗模擬材料，並對厚布層施予側向水平應力，使其形成褶皺。由於實驗

結果可與現實中的褶皺幾何良好匹配，因此說明水平應力對於褶皺發育具有重要

影響。19 世紀後葉，不同於早期僅以褶皺的幾何作為研究主體，Daubree (1879)利

用石蠟(wax)作為模擬材料，並施予側向應力使蠟層擠壓變形產生疊瓦狀的破裂結

果，為前人研究中首次形成可類比增積岩體內部構造的斷層幾何。Cadell (1889)將

不同的脆性材料加入實驗模型之中，發現逆衝斷層之斷層面會傾向實驗施予擠壓

應力的方向，並往相反應力來源的方向生長(圖 3-1)。這些早期的實驗即奠定了現

今砂箱模型的基本架構，即利用脆性或塑性材料以物理實驗模擬岩石圈內的地質

構造運動，並統稱為砂箱模型或類比模型(analogue model)。 
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圖 3-1 19 世紀的推動式砂箱模型。Cadell(1888)使用脆性材料與推動式砂箱觀察斷

層破裂行為，其由照片右側提供模型擠壓應力，使原本水平的材料層破裂，形成向

右側傾斜的逆衝斷層系統。引自 Cadell(1889)。 

現今主要的砂箱模型按照其動力形式可以分為推動式模型和拉動式模型。以

上介紹的 19 世紀物理模型實驗，皆屬於推動式模型，其透過施予單側側向應力使

材料產生變形，一般用以模擬塊體間的碰撞或拉張運動。推動式模型的實驗設計，

主要將可變形材料放置於一固定底面，並且於側向固定三個面，僅保留單側將剛體

檔板與動力來源連接，當檔板推進或遠離砂箱內的可變形材料時，材料即受擠壓或

拉張而變形(圖 3-1；Ballard et al., 1987; Mulugeta, 1988)。 

相較於推動式模型，拉動式模型則較常用於模擬板塊隱沒作用產生的變形行

為(Davis et al., 1983; Malavieille, 1984；Malavieille et al., 2016)。拉動式模型的基本

組成主要具有三個部分，分別為剛體檔板(rigid rear wall)、底拖帶(conveyor belt)，

以及底拖帶上的可變形材料(圖 3-2)。其中剛體檔板位於砂箱的後側，為材料運動

的後阻體(backstop)，使材料無法直接移動至模型外部。此檔板可對應至現實隱沒
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環境的上部板塊。砂箱底部的底拖帶，可對應至現實中隱沒的下部板塊或是基底滑

脫面，底拖帶的一端將與動力來源連接，以模擬板塊的聚合應力。最後，可變形材

料將放置於底拖帶之上，以代表下部板塊中的海洋沉積物等岩性組成。當馬達持續

將底拖帶拉向背側剛體檔板，此時將於上下板塊間形成一速度不連續面(velocity 

discontinuity, or singularity)，導致材料因擠壓應力而產生變形，形成斷層。考量在

花東縱谷縫合帶中屬於板塊初始聚合的東南外海，菲律賓海板塊的弧前地殼於縫

合帶初始聚合時向西北方俯衝至中央山脈陸塊之下(Shyu et al., 2005a；Shyu et al., 

2011)，本研究因而選用拉動式砂箱作為模擬工具。 

 

 

圖 3-2 拉動式砂箱模型示意圖。上圖為砂箱模型儀器，下圖為所對應之板塊架構。

模型中上部板塊為左側之剛體檔板(紅色)；下部板塊則包含剛體基座(灰色)、底拖

帶(淺紫色)，以及底拖帶上方代表隱沒板塊沉積物的砂層(黃色)。 
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自 20 世紀以來，砂箱研究協助地質學家掌握主要的地質物理變數對斷層幾何

的影響。例如：上部板塊的前緣坡度(Gutscher and Kukowski, 1998；Kukowski et al., 

1994)、基底滑脫面的摩擦係數(Malavieille et al., 1992；Mandal et al., 1997)、板塊斜

向聚合的角度(Leever et al., 2011)、變形材料強度(Graveleau et al., 2011)、沉積作用

與沉積速率(Storti and McClay, 1995)，以及侵蝕作用(Agarwal and Agrawal, 2004)等。

了解各項變數對應的效果後，近代研究開始在單次砂箱模型中使用較複雜的變數

組合，以模擬更真實的構造演化。舉例來說，阿爾卑斯造山帶由於具有強烈的侵蝕

作用，難以直接透過地層回復法重建過去的構造運動歷史，因此 Bonnet et al. (2007)

透過砂箱模擬探究阿爾卑斯造山帶的構造演化；有鑑於阿爾卑斯造山帶的地質組

成複雜，因此其對應的砂箱模型設定同時包含：既有正斷層弱面、類比多項岩石強

度的模擬材料，以及地表之侵蝕與沉積作用等多樣的實驗變數(圖 3-3)。另一方面，

以臺灣的構造運動為主題的砂箱研究中，Lu and Malavieille (1994)曾探討斜向碰撞

對臺灣島增積作用的幾何影響，而 Lu et al. (1998)則接續前者的實驗成果，在模型

中進一步加入大陸邊緣 S 形形狀的基盤高區，探討其存在對於臺灣島西部變形前

緣斷層幾何發展的控制。如今，多變數的砂箱模型已於全球具有許多成功類比真實

斷層構造的案例，給予當代地質學界解釋構造演化的創新想法(Dominguez et al., 

1998; Dominguez et al., 2000；Gutscher and Kukowski, 1998；Lu and Malavieille, 1994；

Malavieille et al., 2009；Malavieille et al., 2016；Malavieille et al., 2021)。 
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圖 3-3 阿爾卑斯造山帶的砂箱模型。Bonnet et al. (2007)的砂箱實驗使用多種相異強度的材料，模擬岩體的異質性與既有斷層弱面，

並加入沉積和侵蝕作用，以更真實地模擬阿爾卑斯造山帶的構造演化歷史。修改自 Bonnet et al. (2007)。 
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3.2 模型比例與材料 

3.2.1 實驗材料 

與過去模擬範圍較大的臺灣造山砂箱模型相比(Lu and Malavieille, 1994；Lu et 

al., 1998)，本研究的模擬地點僅聚焦於花東縱谷縫合帶，由於該地區岩性分布複雜，

於東西向僅五至十公里的狹窄寬度中，涵蓋變質岩、沉積岩，與火成岩的岩石強度

變化(圖 2-3；王源與陳文山，1993)，且各岩性的幾何分布非為單純的水平層面。

因此為模擬花東縱谷的相對岩性強度分布(圖 3-4)，本研究使用三種不同力學強度

的材料進行模擬，強度由強至弱依序為：石英粉與砂之混合物、石英砂，以及玻璃

微珠，本節將進一步說明此三者的材料性質。 

 

圖 3-4 異質岩石破裂強度比較。火成岩(粉紅色)與變質岩(紫色)所需的破壞應力為

沉積岩(黃色)的2至 3倍以上。圓點測量自Bridgman(1918)，三角形點測量自Karman 

(1911)，方形點量自 Jones(1945)。修改自 Robertson (1955)。 
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材料一、石英粉與砂之混合物 (the mixture of quartz powder and quartz sand) 

石英粉具有高內聚力，因此為模擬高強度岩體的良好材料(Konstantinovskaia 

and Malavieille, 2005)。例如，前人研究曾以壓密的石英粉與砂的混合物類比阿爾

卑斯造山帶中的變質岩(圖 3-3；Bonnet et al., 2007)或是海洋岩石圈的基盤火成岩

(Malavieille et al., 2016)。 

 雖然許多期刊論文將石英粉稱作矽粉(Silica powder)(Bonnet et al., 2007；

Malavieille et al., 2016；Rodrigues et al., 2009)，不過其指涉的材料與臺灣市面上所

售的矽粉並不相同。事實上，矽粉可以按照是否為晶體分為兩類(Galland et al., 2006)：

結晶型的矽粉(圖 3-5a)與非晶質的矽粉(圖 3-5b)。本研究所使用的石英粉即屬於結

晶型的矽粉，因為其結晶外型呈現尖角狀，所以於壓密過後顆粒間鑲嵌緊密，難以

產生相對滑移，故具有較高的內聚力。Galland et al. (2006)透過剪力測試(shear test)

測量石英粉的材料係數，其內聚力約為 300Pa，內摩擦角為 45 度。高內聚力的特

性使石英粉體可以形成 15 公分高的垂直崖壁而不因自身重力倒塌；由於個別砂箱

實驗室不一定同時具備剪力儀以比較材料性質，因此過去文獻曾以垂直崖壁高比

較高內聚力材料的內聚力大小(Rodriguez et al., 2009)。若將材料的最大垂直崖壁高

進一步結合材料之內摩擦角，則可以估算內聚力量值(式 3-1；Montanari et al., 2017)。

相對而言，臺灣市面指稱的矽粉為非晶質的矽粉，其顆粒外型接近圓球狀，內聚力

僅約 10Pa，內摩擦角為 25 度(Galland et al., 2006)，因此於製備實驗材料時需要特

別注意。 

 

C =
𝐻𝑀𝐴𝑋(1−𝑠𝑖𝑛𝜃)𝜌𝑔

4𝑐𝑜𝑠𝜃
                  (式 3-1) 

𝐶為內聚力，𝐻𝑀𝐴𝑋為垂直崖壁最大高度，𝜃為內摩擦角，𝜌為體積密度，g 為重力加速度。 

 

 本研究使用壓密的石英粉與石英砂混合物(以下簡稱為石英粉混砂)模擬花東

縱谷縫合帶岩性較堅硬的中央山脈變質岩、海岸山脈火成岩，以及海洋岩石圈的基

盤火成岩。所用的石英粉化學組成為二氧化矽，佔總體組成的 99.79% (表 3-1)，粒
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徑大小約為 45μm，顆粒形狀於掃描式電子顯微鏡下呈現尖角狀(圖 3-5c)。將石英

粉壓密後，在體積密度(bulk density)為 1.35g/cm3 時，可堆疊成 14cm 的近垂直崖

壁，此高度與 Galland et al. (2006)記載的材料參數相符。此外，關於石英粉與石英

砂的混和比例，雖然 Bonnet et al. (2007)與 Malavieille et al. (2016)曾使用石英粉混

砂類比變質岩與火成岩，但文獻中皆未提及混和比例，因此本研究重複 Malavieille 

et al. (2016)的幾何設計，藉由實驗測試多種混和比例下石英粉混砂的構造變形行

為。結果顯示當混和比例為 1:1 時，實驗結果與 Malavieille et al. (2016)具有類似的

變形特徵(圖 3-6)，故本研究將模擬變質岩與火成岩的石英粉混砂比例設定為 1：

1。經本研究測量，各次實驗中的壓密石英粉混砂，其體積密度約為1.5至1.55 g/cm3，

並可形成約 12 至 13cm 的垂直崖壁高，此高度以式 3-1 換算則內聚力約為 195 Pa。 

 

圖 3-5 掃描式電子顯微鏡下的矽粉影像。圖(a)Galland et al. (2006)的結晶型矽粉。

圖(b)為 Galland et al. (2006)的非晶質矽粉。圖(c)為本研究的石英粉(結晶型矽粉)。  

表 3-1 本研究所用的石英粉化學成分。檢測來自帝一化工公司。 

 

化學組成 SiO2 Al2O3 Fe2O3

比例 99.79% 0.04% 0.01%

石英粉(Quartz Powder)



doi:10.6342/NTU202303124

33 

 

 

圖 3-6 石英粉混砂的比例測試。圖(a)為 Malavieille et al. (2016)的模型設計圖，左

側的上部板塊為石英粉混砂 (粉紅色)，其下鋪設有薄層玻璃微珠層(淺藍色)；右側

黃色者為石英砂，其下為薄層石英粉混砂(綠色)。底拖帶材質為塑膠底拖帶。圖(b)

為 Malavieille et al. (2016)於拉動底拖帶 176 公分後的實驗結果，上部板塊的石英

粉混砂與右側的石英砂之間產生俯衝作用，形成模型中吸收最多錯距的斷層面。另

一方面，右側石英砂增積岩體的地形角度呈現緩角，具有較寬的增積岩體寬度。圖

(c)為本研究根據圖(a)的幾何設計，將石英粉混砂設定為 1：1 的實驗結果。雖然本

研究在 138 公分的聚合量時，即受限於底拖帶長度而無法繼續聚合，不過此時的

實驗模型變形已成穩態，且無論是材料內部的主要斷層位置，或是增積岩體的角度

和寬度，皆與 Malavieille et al. (2016)相似，因此本研究將石英粉混砂的比例設定為

1：1。 
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材料二、石英砂 

砂箱研究一般使用石英砂模擬沉積岩的破壞行為。石英砂的內摩擦角約為 30

度，且具有較低的內聚力，其破壞行為不僅符合莫爾庫倫破壞準則(Coulomb Mohr 

Criterion；Coulomb, 1773; Mohr, 1900, 1914)，若透過剪力試驗分析石英砂的力學性

質，還能進一步發現石英砂於不同的累計外加應變量下，破壞面的剪動應力變化與

沉積岩具有相同的趨勢，代表兩材料在累計應變時將具有類似的力學強度變化(圖

3-7；Lohrmann et al., 2003)。以上特徵使石英砂在模擬沉積岩時，可以良好地符合

模型對自然原型的動力學相似性，因此是類比沉積岩破裂行為的合適材料。  

 

 

圖 3-7 石英砂之應變-應力變形曲線。透過以環剪應變為自變量、材料的剪動應力

為應變量，可獲得材料的變形行為曲線。自然界與實驗石英砂於累積外加環剪應變

下的變形曲線相似，變形行為依序為材料破壞前的彈性變形、應變硬化，以及材料

破壞後的應變軟化與破壞面之穩定滑動。修改自 Lohrmann et al. (2003)。 
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本研究使用石英砂類比花東縱谷縫合帶的沉積岩，以及海岸山脈上覆於火山

島上的沉積岩體。石英砂為源自 SIBELCO 公司的澳洲風成砂(aeolian sand)，化學

組成主要為二氧化矽，佔總體組成之 99.75%(表 3-2)。透過掃描式電子顯微鏡觀察，

石英砂顆粒的形狀屬於次角狀(sub angular)至次球狀(sub-rounded)之間，平均粒徑

約為 200μm，粒徑淘選度佳(圖 3-8)。為提升石英砂層整體的均質性，本研究在各

次實驗前將把石英砂過篩，以確保個別石英砂粒粒徑皆小於 300μm。鋪設實驗時，

石英砂將統一以霣降法(sprinkling)灑入砂箱內，藉此讓構造變形前的石英砂層堆疊

得更加均勻。經本研究測量，以霣降法鋪設的石英砂體積密度為 1.65 g/cm3，內摩

擦角為 35 度。 

表 3-2 本研究石英砂之化學成分。檢測自 SIBELCO 公司；修改自黃欽煌(2013)。 

 

 

圖 3-8 石英砂的掃描式電子顯微鏡影像。本研究使用之石英砂顆粒約為 200μm，

淘選度佳，形狀為次角狀至次球狀，此形狀使石英砂的力學強度界於角狀的石英粉

與球狀的玻璃微珠之間。 

化學組成 SiO2 Al2O3 Fe2O3

比例 99.75% 0.04% 0.01%

石英砂(Quartz Sand)
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為進一步取得石英砂詳細的力學參數，臺大地質砂箱實驗室於 2008 年曾經委

託德國地球科學研究中心(Helmholtz Centre Potsdam, German Research Centre for 

Geosciences)進行環剪及單軸直接剪力測試 (GeoMod2008 materials benchmark, 

Klinkmuller et al., 2008)。樣本包含未染色石英砂(NTUSAN)和染色石英砂(NTUSAN 

col.)，測試過程將在不同的正向應力條件之下對材料施加應變量，透過取得材料在

不同正向應力下的尖峰強度(peak strength)、動力強度(dynamic strength)，以及再活

動強度(reactivation strength)的應力量值(圖 3-9)，即可統計出材料於尖峰狀態、動

力狀態和再活動狀態下的內摩擦係數與內聚力。測量與統計結果顯示本研究之石

英砂層於尚未破裂之前的內摩擦角為 36 度，內聚力為 21Pa (其它力學參數詳細列

於表 3-3)。另一方面，在本研究的拉動式模型中，石英砂與塑膠底拖帶之間的底部

摩擦角則為 17 度(潘昌志，2009)。以上物理參數與前人砂箱研究使用之石英砂性

質相同(Klinkmuller et al., 2016)。 
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圖 3-9 石英砂剪力強度測試結果。橫軸為儀器對系統施加的應變量，縱軸為不同

應變狀態下材料的相應累積剪力強度。此圖之尖峰強度(peak strength)為完好無破

裂面的情況下，材料能夠累積的最大應力值(點 B)，持續施加應變則材料將產生破

裂；材料破裂之後，使破裂面繼續滑動所需的應力值為動力強度(dynamic strength；

點 C)。當斷層停止滑移後，再次沿此斷層面產生破裂所需的應力值將比初次破裂

時的尖峰強度更小，但比正在滑動中的動力強度更大，此強度稱為再活動強度

(reactivation strength；點 D)。引用自 Klinkmuller et al. (2016)。 
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表 3-3 透過環剪與直剪試驗統計本研究石英砂之力學強度。材料的內聚力與內摩

擦角統計自正向應力條件為 430 至 2150Pa的結果。NTUSAN 為未經染色的石英砂；

NTUSAN col.為染色石英砂。修改自 Klinkmuller et al. (2016)。 

 

 

 

  

State Property NTUSAN NTUSAN col.

Lin. Regr. 0.734 0.612

Std.dev. 0.061 0.028

Angle 36° 32°

Lin. Regr. 21 53

Std.dev. 81 38

Lin. Regr. 0.657 0.501

Std.dev. 0.029 0.013

Angle 33° 27°

Lin. Regr. 59 90

Std.dev 36 19

Lin. Regr. 0.53 0.53

Std.dev. 0.034 0.034

Angle 28° 28°

Lin. Regr. 107 107

Std.dev. 46 46

Dynamic

Internal friction

coefficient

Internal cohesion

(Pa)

Shear Test：Strength of the Quartz Sand

Peak

Internal friction

coefficient

Internal cohesion

(Pa)

Reactivation

Internal friction

coefficient

Internal cohesion

(Pa)
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材料三、玻璃微珠 

 玻璃微珠以其完美球形(perfect rounded)的顆粒形狀為特色，由於顆粒之間難

以鑲嵌，因此內聚力幾可忽略(Malavieille et al., 2016)，在砂箱模擬中經常用於類比

既有存在的弱面，例如基底滑脫面、既有斷層弱面等(Bonnet et al, 2007；Malavieille 

et al., 2016)。 

本研究透過玻璃微珠模擬上下板塊之間的相對弱面，以及花東縱谷最南端既

有的縱谷斷層弱面。所使用的玻璃微珠為實心玻璃珠，平均粒徑為 60μm，外形呈

完美球形(圖 3-10)，體積密度為 1.2 g/cm3；力學參數方面，玻璃微珠的內聚力微小

至可忽略，內摩擦角為 29 度；其與塑膠底拖帶之間的底部摩擦角為 11 度(潘昌志，

2009)，以上參數皆與前人模型相似(Rodrigues et al., 2009)。 

 

 

圖 3-10 玻璃微珠的掃描式電子顯微鏡影像。本研究使用之玻璃微珠顆粒約為 60μm，

形狀幾為完美球形，因此使玻璃微珠具有較強的滑脫性質。 
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 最後，本節將上述提及之石英粉、石英砂、石英粉混砂與玻璃微珠的物理參數

統整至表 3-4。本研究使用的實驗材料中，力學強度最大者為石英粉混砂，適合類

比火成岩或變質岩；強度居中者為石英砂，適合類比沉積岩；強度最弱者為玻璃微

珠，適合類比既有的地質弱面。在下一節的內容中，本研究將說明上述材料物理參

數能夠如何與實驗模型之相似性原則結合，以計算自然界與模型之間相應的尺度

關係。 

 

表 3-4 本研究實驗材料物理參數對照表。斜體字型為引自前人研究的材料參數。 

 

  

材料 石英粉 石英砂 石英粉混砂 玻璃微珠

平均粒徑(μm) 45 200 - 60

內摩擦角(度) 45
(Galland et al., 2006)

36 45 29

內聚力(cm) 14 < 2 12 - 13 < 2

內聚力(Pa) 300
 (Galland et al., 2006)

21 200
negligible

(Malavieille et al., 2016)

體積密度(g/cm
3) 1.3 - 1.4 1.65 1.5 - 1.55 1.2
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3.2.2 相似性原則與模型比例 

 由於模型模擬時，無法直接重現自然地質原本的空間與時間尺度，為使模型與

現實地質達到最高的相似程度，Hubbert (1937)提出在設計物理模型時，應盡可能

遵守三項相似性原則：幾何相似性(geometrical similarity)、運動學相似性(kinematic 

similarity)，以及動力學相似性(dynamic similarity)。以下將各別說明三者的詳細內

容，並計算本研究模型與自然原型之對應長度比例。 

 

幾何相似性 

幾何相似性的定義為，模型的角度設計需與其自然原型(prototype，以下簡稱

原型)維持相同，並且各相應長度須保持固定比例(式 3-2)。以下將模型對原型之長

度比值常數定義為 λ (model ratio of length)；根據式 3-2，可以推知模型對原型之面

積比為長度比的平方(式 3-3)；體積比則為長度比的三次方(式 3-4)。 

 

𝐿∗ =
𝐿𝑚

𝐿𝑝
= 𝜆                  (式 3-2) 

𝐿∗為模型對原型之長度比，𝐿𝑚為模型長度，𝐿𝑝為原型長度。 

𝐴∗ =
𝐴𝑚

𝐴𝑝
=

𝐿𝑚
2

𝐿𝑝
2 = 𝜆2           (式 3-3) 

𝐴∗為模型對原型之面積比，𝐴𝑚為模型面積，𝐴𝑝為原型面積。 

𝑉∗ =
𝑉𝑚

𝑉𝑝
=

𝐿𝑚
3

𝐿𝑝
3 = 𝜆3           (式 3-4) 

𝑉∗為模型對原型之體積比，𝑉𝑚為模型體積，𝑉𝑝為原型體積。 
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運動學相似性 

若在幾何相似的模型與自然原型中，相應物體的位移與變形量也具幾何相似

性，則定義此模型與原型間具有運動學相似性。符合運動學相似性的模型與原型，

兩者完成相應變形量所需的時間可能不同，以下將兩者的變形時間比值常數定義

為 τ (model ratio of time；式 3-5)。根據式 3-2 和式 3-5，可推知運動學相似的模型

與原型，兩者的速度比值或加速度比值也會成為定值(式 3-6、式 3-7)，因而具有相

似性。 

𝑡∗ =
𝑡𝑚

𝑡𝑝
= 𝜏                  (式 3-5) 

𝑡∗為模型對原型之時間比，𝑡𝑚為模型所需變形時間，𝑡𝑝為原型所需變形時間。 

𝑣∗ =
𝑣𝑚

𝑣𝑝
=

𝐿𝑚
𝑡𝑚
𝐿𝑝

𝑡𝑝

=
𝐿∗

𝑡∗ =
𝜆

𝜏
         (式 3-6) 

𝑣∗為模型對原型之速度比，𝑣𝑚為模型速度，𝑣𝑝為原型速度。 
 

𝑎∗ =
𝑎𝑚

𝑎𝑝
=

𝐿𝑚

𝑡𝑚
2

𝐿𝑝

𝑡𝑝
2

=
𝐿∗

𝑡∗2 =
𝜆

𝜏2       (式 3-7) 

𝑎∗為模型對原型之加速度比，𝑎𝑚為模型加速度，𝑎𝑝為原型加速度。 

動力學相似性 

動力學相似性的條件為：若將模型與原型按相應長度單位切割成多個網格，則

兩模型須具有相似之質量分布(式 3-8)，且模型與原型中的各相應網格皆須符合幾

何相似性與運動學相似性。滿足上述定義條件，若將加速度公式(式 3-7)和質量公

式(式 3-8)帶入牛頓第二運動定律中，即可推知各網格將滿足模型與原型的力學相

似，也就是作用力的方向相同且大小成比例(式 3-9)。 

𝑚∗ =
𝑚𝑚

𝑚𝑝
= μ                (式 3-8) 

𝑚∗為模型對原型之質量比，𝑚𝑚為模型網格質量，𝑚𝑝為原型網格質量。此將模型對原型之

質量比值常數定義為 μ(model ratio of mass)。 
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𝐹∗ =
𝐹𝑚

𝐹𝑝
=

𝑚𝑚𝑎𝑚

𝑚𝑝𝑎𝑝
= 𝑚∗𝑎∗ = 𝜇

𝜆

𝜏2    (式 3-9) 

𝐹∗為模型對原型之作用力比，𝐹𝑚為模型網格格點上的作用力，𝐹𝑝為為原型網格格點上的作

用力。 

理論上，透過動力學相似性應可以取得模型長度與時間的比例關係。現代砂箱

實驗多於正常重力加速度條件下進行(Graveleau et al., 2012)，所以模型對原型之重

力加速度比值為 1。將此概念與加速度公式(式 3-7)合併，可推知模型對原型的長

度比等於時間比的平方，所以長度與時間彼此互為相關變數(式 3-10)，因此只要決

定模型對原型的長度比，則時間比將可以直接透過式 3-10 取得。 

[𝑔∗ =
𝑔𝑚

𝑔𝑝
= 1] = [a∗ =

𝐿∗

𝑡∗2]  

 𝐿∗ = 𝑡∗2
                     (式 3-10) 

𝑔∗為模型對原型之重力加速度比，𝑔𝑚為模型之重力加速度，𝑔𝑝為原型之重力加速度。 

然而，實際上實驗材料很難同時符合式 3-10 所計算的長度比與時間比規範

(Hubbert, 1937；Rodrigues et al., 2009)，因此過去以脆性變形材料組成的實驗模型，

多僅透過動力學相似性規範長度比。並且，脆性材料的破壞行為遵守莫爾庫倫準則

(式 3-11；Mohr-Coulomb failure criterion；Coulomb, 1773; Mohr, 1900, 1914)，由於

其數學式中不包含時間項，因此相對於塑性變形公式直接包含應變速率的時間項

(式 3-12)，脆性的砂箱實驗模型對自然原型的時間比也無法直接透過實驗材料性質

定義(Childs et al., 1993；Sun et al., 2022)。換句話說，由於脆性變形行為不受時間

項控制，所以模擬時其實不必具有精確的模型原型時間比(Persson and Sokoutis, 

2002；Wang et al., 2013)。綜合以上，砂箱研究在模擬上部板塊的脆性斷層破壞行

為時，多僅利用石英砂的物理參數取得模型之長度比(e.g. Malavieille et al., 2016)，

而模型相應的時間則可透過現實之板塊聚合速率與模型聚合長度另外進行換算。 
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σ𝑠 = tanθ × σ𝑛 + 𝐶                 (式 3-11) 

σs 為材料破壞時的剪動應力，θ 為材料內摩擦角，σn 為材料破壞時的正向應力，C 為材料

內聚力。 

strain rate∗ × viscosity∗ = 𝜌∗𝑔∗𝐿∗         (式 3-12) 

上標*表示為模型對原型的相對比例， 𝜌為密度。 

 承上所述，本段將進一步簡單列出公式推導過程，以說明透過實驗材料的內聚

力與體積密度參數計算模型對原型長度比例的原理。由於正向應力(σ𝑛)與地底岩石

圍壓成正比，因此模型對原型的正向應力比，等於破壞材料密度比(𝜌∗)、重力加速

度比(𝑔∗)，以及深度比(也就是長度比，𝐿∗)三者的乘積(式 3-13)。根據動力學相似性

的定義，各項應力的模型對原型比例皆相等，所以模型對原型的剪動應力比值(σ𝑠
∗)

需與正向應力比值相同，亦等於密度比、重力加速度比，以及深度比的乘積(式 3-

14)。最後，利用模型與原型的內摩擦角(θ)相等將簡化公式化後，推導結果顯示：

模型對原型的內聚力比(C*)應等於密度比、重力加速度比，和長度比三者的乘積(式

3-15；Childs et al., 1993；Hubbert, 1937)。 

σ𝑛𝑚

σ𝑛𝑝
=

𝜌𝑚𝑔𝑚𝐿𝑚

𝜌𝑝𝑔𝑝𝐿𝑝
= 𝜌∗𝑔∗𝐿∗           (式 3-13) 

σnm為模型的正向應力，σnp為原型的正向應力；ρm為模型密度，ρp為模型密度。 

[
σ𝑠𝑚

σ𝑠𝑝
=

tanθ𝑚×σ𝑛𝑚+𝐶𝑚

tanθ𝑝×σ𝑛𝑝+𝐶𝑝
=

tanθ𝑚×(𝜌𝑚𝑔𝑚𝐿𝑚)+𝐶𝑚

tanθ𝑝×(𝜌𝑝𝑔𝑝𝐿𝑝)+𝐶𝑝
] = [𝜌∗𝑔∗𝐿∗]  (式 3-14) 

σsm為模型剪應力，σsp 為原型剪應力；θm為模型內摩擦角，θp為原型內摩擦角；Cm為模型

內聚力，Cp為原型內聚力。 
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[tanθ𝑚 × (𝜌𝑚𝑔𝑚𝐿𝑚) + 𝐶𝑚] = [tanθ𝑝 × (𝜌𝑝𝑔𝑝𝐿𝑝) + 𝐶𝑝] × [𝜌∗𝑔∗𝐿∗]  

= tanθ𝑝 × (𝝆𝒑𝒈𝒑𝑳𝒑) × (𝝆∗𝒈∗𝑳∗) +  𝐶𝑝 × (𝜌∗𝑔∗𝐿∗)  

= tanθ𝑝 × (𝝆𝒎𝒈𝒎𝑳𝒎) +  𝐶𝑝 × (𝜌∗𝑔∗𝐿∗) 

𝐶𝑚 =  𝐭𝐚𝐧𝛉𝒑 × (𝝆𝒎𝒈𝒎𝑳𝒎) +  𝐶𝑝 × (𝜌∗𝑔∗𝐿∗) − 𝐭𝐚𝐧𝛉𝒎 × (𝝆𝒎𝒈𝒎𝑳𝒎)  

                                        𝐶𝑚 =   𝐶𝑝 × (𝜌∗𝑔∗𝐿∗)  

                                         𝐶∗ = 𝜌∗𝑔∗𝐿∗                           (式 3-15)  

 最後，以本研究實驗的石英砂物理參數為例，計算模型對應其自然原型沉積岩

的長度比。本研究石英砂的內聚力為 21 至 107 Pa (Klinkmulleret al., 2016)，體積密

度為 1.65 g/cm3；式 3-15 所需的自然原型物理量中，自然界沉積岩的內聚力約為

50bar(Horsfield, 1977)，也就是 50×105 Pa，而密度介於 2.0 至 2.7g/cm3 之間(Galland 

et al., 2006)，將以上參數套入式 3-15 中，所得的模型對原型長度比例為 5.0×10-6

至 3.5×10-5 之間(式 3-16)，因此模型中的 1 公分相當於自然原型中的 0.3 公里至 2

公里之間(式 3-17)。在後續的模型設計，將以 1 公分對應現實長度 1 公里換算。 

21~107 (Pa)

50 × 105 (Pa)
=

1.65 (𝑔/𝑐𝑚3)

2.0~2.7 (𝑔/𝑐𝑚3)
× 1 × 𝐿∗ 

𝐿∗ = 0.51~3.50 × 10−5                          (式 3-16) 

𝐿∗ =
𝐿𝑚

𝐿𝑝
=

1 (𝑐𝑚)

𝐿𝑝
= 0.5~3.5 × 10−5 

L𝑝 =
1 (𝑐𝑚)

0.5~3.5×10−5
= 0.3~2.0 × 105 (𝑐𝑚) = 0.3~2.0 (𝑘𝑚)  (式 3-17) 
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3.3 本研究的模型設計 

本節首先簡介本研究實驗的控制變因與儀器，接著說明主要參考的前人砂箱

模型設計基礎，最後整體性地介紹本研究綜合前人設計、多次實驗模擬結果，以及

真實縱谷的地質條件後所設計的縱谷縫合帶實驗模型。 

本研究實驗皆於一般重力加速度下進行，且將實驗濕度控制於 40%至 50%之

間，以避免天氣變化干擾實驗材料的變形行為。為模擬菲律賓海板塊在花東縱谷縫

合帶附近相對中央山脈地塊向西北方運動，實驗儀器選用拉動式二維砂箱，其尺寸

長 300 公分、寬 10 公分、高 30 公分，並在砂箱底部具有一斜面傾角為 7 度的剛

體基座(basal block)，以模擬菲律賓海板塊前緣向西且向下的俯衝面(圖 2-1)。此外，

在基座之上設有一塑膠底拖帶，實驗進行時步進馬達將以每分鐘 1 公分的速度拉

動塑膠底拖帶的一端，底拖帶的運動行為即對應菲律賓海板塊向西北方運動的板

塊拉動應力(圖 3-11)。 

 

圖 3-11 本研究的二維砂箱儀器組構。底拖帶上標示的黑色箭頭代表菲律賓海板塊

相對中央山脈地塊的運動方向。 
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完成模型的板塊應力形式設定後，則需考量模型中可變形實驗材料的幾何設

計，以建立尚未施予應力前的初始岩性分布。由於花東縱谷縫合帶具有較複雜的岩

性分布與岩石強度變化(圖 2-3)，為更有效率地討論未知物理參數對此區域斷層發

育行為的潛在影響，較適合的模型設計方式為：將先前探討類似地質環境的相關砂

箱模型作為最初的模型基礎，並觀察實驗過程中各樣材料的運動行為以快速掌握

材料基本變形特性，最後再據此模型更動主要的地質物理參數 (first-order 

parameters)，以逐步建構更合適花東縱谷縫合帶的物理參數組合。 

Malavieille et al. (2016)的實驗七具有與花東縱谷縫合帶相似的地質環境條件。

此實驗同樣使用拉動式砂箱模型，且其上部板塊與花東縱谷縫合帶同樣由較堅硬

的岩石所組成(圖 3-12)，因此其變形結果不僅能幫助本研究獲取可信的變質岩與火

成岩模擬材料強度(見 3.2.1 節)，相似的地體架構亦使其實驗結果具有較高的參考

價值。此外，在 Malavieille et al. (2016)的模型設計中，並不存在僅適於特定地質環

境而過度複雜的薄層岩性夾層或既有弱面等，因此能夠類比較廣泛的地質環境，相

當適合作為初始模型設計參考。綜合以上優點，本研究參考 Malavieille et al. (2016)

的實驗七作為實驗基礎模型。在此模型中，上部板塊的材料由石英粉混砂組成，其

地形面角約為 2 度，按此地形面向下延伸至下部板塊，則最前緣處大約位在下部

板塊隱沒斜面轉為水平處；此外，在上部板塊楔形體的下方具有一層 0.5 公分厚的

玻璃微珠層，代表上下板塊之間既有存在的滑脫弱面。其下部板塊中，由下而上具

有與本研究相似設計的剛體斜面與塑膠底拖帶(Dacron cloth)，在底拖帶上方的模擬

材料為 0.5 公分厚的石英粉混砂，類比海洋岩石圈之基盤火成岩，其與底拖帶之間

的基底摩擦力約為 19 度。石英粉混砂之上覆蓋 2.5 公分厚的石英砂層，類比沉積

岩層。以上設計可初步視為本研究尚未加入海岸山脈的花東縱谷縫合帶模型。 

本研究以花東縱谷縫合帶最南端的臺東一帶作為模型初始條件，將原本

Malavieille et al. (2016)實驗七的地質條件與變形行為和真實花東縱谷相互比較，以

建立屬於花東縱谷的砂箱模型。本研究在調整模型參數的過程中，逐次在模型中加
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入花東縱谷的重要地質特徵，所調整的地質變因共有八項(圖 3-13)：(1)調整中央山

脈地塊的地形角度、(2)縱谷既有沉積物與中央山脈之間的接觸關係、(3)海岸山脈

的存在與縱谷斷層的弱面幾何、(4)與板塊聚合同時的沉積作用、(5)縱谷的寬度、

(6)既有沉積岩厚度、(7)海岸山脈八里灣層與蕃薯寮層的存在，以及(8)同侵蝕作用。

最後，將各次實驗的模型斷層發育與活動特性結果，比對已知的中央山脈斷層及縱

谷斷層的運動行為，以判斷上述地質參數的詳細數值與合理性。有鑑於各次實驗模

型的詳細參數與設計原因可能涉及其前一次的實驗結果，因此各實驗的模型設定

將另於第四章進行詳細說明，本節將僅於以下整體性地介紹本研究最終完成的模

型設計與操縱變因(圖 3-12b)。 

 

圖 3-12 砂箱實驗設計對照圖。圖(a)為本研究參考的基礎模型。引自 Malavieille et 

al. (2016)。圖(b)為本研究之砂箱模型設計。經由各次地質物理參數測試後，本研究

將 Malavieille et al. (2016)的實驗參數逐步修改為較適合縱谷縫合帶之物理參數組

合。變數的測試順序以數字標示，變數項目名稱標示於圖 3-14。 
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圖 3-13 本研究的實驗變因及測試順序。初期的實驗順序安排，目的為希望使模型

縱谷斷層能夠產生破裂並與中央山脈斷層相互截切(順序 1 至 5)；後期則主要參考

現實縱谷縫合帶地質資料，將模型設計進階調整至與現實更加相似(順序 6 至 8)。 
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本研究模型(圖 3-12b)的上部板塊設計基本上與 Malavieille et al. (2016)相同。

花東縱谷縫合帶的上部板塊為由變質岩組成的中央山脈地塊，由於其岩性較堅硬，

因此在模型中除了透過背側剛體檔板類比其難以變形的核心之外，也利用材料強

度較高的石英粉混砂模擬中央山脈東翼可變形的變質岩。在中央山脈地塊之下，同

樣設有一層 0.5 公分厚的薄層玻璃微珠層，類比中央山脈地塊與菲律賓海板塊之間

的板塊相對弱面。唯一與 Malavieille et al. (2016)相異的是，本研究將上部板塊(中

央山脈地塊東翼)的地形面角調整為 15 度(詳見 4.1 節)。 

下部板塊(圖 3-12b)與 Malavieille et al. (2016)相同處由下而上為：傾斜 7 度之

剛體斜面(類比菲律賓海板塊向西的隱沒斜面)、塑膠底拖帶、0.5 公分厚的石英粉

混砂層(類比菲律賓海板塊基盤火成岩)，以及下部板塊之上的石英砂(類比沉積層)。

與 Malavieille et al. (2016)相異處則共有兩類，分別為石英砂層的幾何修正和海岸

山脈的加入： 

首先，在石英砂層的幾何修正中，由於縱谷縫合帶附近在弧陸碰撞前的既有沉

積層厚為 1.5 公里(Hsieh et al., 2020)，因此本研究將石英砂層厚度由原本的 2.5 公

分減為 1.5 公分。此外，Malavieille et al. (2016)下部板塊的石英砂層厚度往上部板

塊的方向遞減，無覆蓋至上部板塊前緣；然而實際上在花東縱谷縫合帶，靠近中央

山脈地塊處應具有更多的沉積物供應，因此本研究將石英砂層往上部板塊方向的

層厚維持固定，並平順地覆蓋至中央山脈地塊前緣(詳見 4.2 節)。 

另一方面為海岸山脈的加入(詳見 4.3 與 4.7 節)，海岸山脈火成岩的模擬材料

使用石英粉混砂，地形面角度為 30 度。在火成岩內部，由於砂箱深部的空間限制

導致難以直接模擬縱谷斷層的初始形成，因此本研究在模型中預設一層 1 公分厚

的玻璃微珠層以類比既有存在於臺東一帶的縱谷斷層弱面，斷層傾角設定為 30 度；

沿著火山兩翼，覆蓋有地形面角度為 20 度的石英砂層，類比在臺東一帶已沉積於

海岸山脈兩側之八里灣層與蕃薯寮層的海相沉積岩(圖 2-3)。以上實驗材料之鋪設
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順序標示於圖 3-14，在空間中基本上為由下至上，並由西側的中央山脈地塊至東

側的臺灣東部外海。 

 

圖 3-14 實驗模型的詳細鋪設步驟。本研究由西至東製作中央山脈地塊與菲律賓海

板塊的火成岩基盤，逐次倒入約 3 公分厚的石英粉混砂並壓密，接著鋪設縱谷斷

層的既有弱面，最後於頂部霣降石英砂以作為沉積岩層。 
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最後，本研究將於實驗過程中在花東縱谷加入與板塊聚合同步的沉積作用和

侵蝕作用。本研究根據花東縱谷縫合帶過去的沉積速率約 4 至 7 km/Myr(Chi et al., 

1981；Dadson et al, 2003；Hsieh et al., 2020)，以及每年約 4 公分的板塊聚合速率

(Yu et al., 1997, Tsai et al., 2015)，推知模型沉積速率應為每公分聚合量中沉積 0.1

至 0.175 公分，因此本研究於實做實驗時，按此沉積速率在每聚合 2 公分時沉積一

次(Malavieille et al., 2016)，且每次約沉積 0.2 至 0.35 公分厚的石英砂(詳見 4.4 節)。

另一方面，侵蝕作用則主要是根據中央山脈斷層與縱谷斷層的初始接觸高度，訂定

一高於此高度 0.5 公分之水平面作為假想侵蝕基準，利用吸塵器將模型中的材料移

除至砂箱外，侵蝕時間起始於模型之縱谷斷層開始活動以後(詳見 4.8 節)。 
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3.4 實驗結果之後處理分析 

本研究在實驗模擬過程中以每 10 秒的時間間隔拍攝正攝影像，以記錄實驗材

料的變形過程(圖 3-11)。分析實驗結果時，除了透過動態影像(附錄 B)回顧模型的

構造變形結果之外，為更進一步探討模型中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統之間

的相對活動程度，本研究亦使用質點影像測速技術(Particle image velocimetry, PIV)

計算實驗模型的速度分布與應變速率，以更客觀地評估兩斷層系統間可能的互動

過程。 

動態影像的製作過程中，本研究首先使用 XnView 軟體將影像批次裁切、水平

翻轉，並調整影像的顏色對比度，以便於觀察縱谷中的斷層系統發育過程；接著，

在 EZGIF.COM 網站中將影像後製為動態影片，利用影片中模型斷層位移結果的連

續性，此方法可以在斷層滑動速率較微小時，幫助視覺判斷斷層是否活動。 

另一方面，透過質點影像測速技術(Particle image velocimetry, PIV)則可以測量

實驗影像的移動速度場，以及將此速度場轉換為應變速率場，以客觀呈現模型在各

個聚合量時的活動斷層位置，以及斷層之間的相對活動程度(e.g. Adam et al., 2005; 

Malavieille et al., 2016)。PIV 的主要原理為將實驗原始的彩色影像轉換為灰階，並

將灰階影像的明暗強度轉換為頻率訊號。接著，將影像切分成多個網格

(interrogation window)，並透過交叉相關分析(cross correlation analysis)，比對相同位

置但不同時間下的兩個網格，兩者內部的頻率分布變化，以取得個別網格內部的整

體平均位移，此即為 PIV 運算所輸出的速度向量場(圖 3-15；Stamhuis, 2006; 

Thielicke and Stamhuis, 2014)。 

在進行 PIV 設定時，較需要注意的參數為網格大小。由於此方法的原理為比

對網格面積內部頻率的位移，因此網格大小的設定需至少大於所分析的影像對

(image pair)之間的真實位移，否則將面臨原始網格內的頻率特徵移出至網格之外而

無法偵測的狀況。此外，White et al. (2003)曾分析網格大小與 PIV 位移分析精確度

的關係(圖 3-16)，發現較大的網格所能提供的位移結果較為穩定，當位移量相對網
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格尺寸的比例越大則將導致噪訊越高，因此影像對的位移量最大值建議設為網格

大小的四分之一以下(Thielicke and Stamhuis, 2014)。 

 

圖 3-15 影像的質點位移交叉相關分析示意圖。Image1 與 Image2 代表不同時間下

的實驗材料顆粒分布影像，透過將影像亮度轉換為頻率並將影像區分成多個網格

(interrogation window, IW)，獨立分析不同影像間相同位置的網格頻率變化(也就是

先比對 IMAGE1 的 IW1 和在 IMAGE2 的 IW1 兩者之間的頻率變化；再比對

IMAGE1 的 IW2 和在 IMAGE2 的 IW2 之間的頻率變化，並重複此步驟直到完成

比對影像中的所有網格點)，即可計算出兩張相片之間各網格的位移分布，最後於

軟體中輸入相片拍攝間隔時間即可取得影像的速度場。 
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圖 3-16 網格大小與 PIV 精度的關係。橫軸為網格大小，縱軸為運算結果的標準差。

較大的網格大小可以提供較穩定的向量運算。引自 White et al., 2003。 

本研究使用的 PIV 軟體為 PIVlab(Thielicke and Stamhuis, 2014)，其為一套使用

Matlab 所編寫的應用軟體。軟體的操作過程共可以分為：影像前處理、PIV 分析、

校準(定義影像中的實際距離與相片間隔時間，並調整影像橫軸與縱軸的方向)，以

及後處理(利用速度場的標準差，或是僅以影像的明暗對比濾除噪訊值)。本研究進

行 PIV 分析的詳細流程與參數列於附錄 C。製作完成影像對的速度場後，可選擇

將速度場分析結果運算為水平向量場、垂直向量場，或是應變速率分布圖等。在網

格大小設定方面，首先須考量實驗模型的最大位移量值：本研究模型的聚合速率約

為每分鐘聚合 1 公分，因此若以 10 秒相片間距計算，則兩張照片之間的最大位移

量為 1.6mm，由於影像的解析度約是 0.33 mm，故實際位移量在影像中等於 5 pixel

的位移。為了同時兼具分析結果的穩定性，以及速度分布於影像中的密集性，因此

較佳的網格大小需大於 20px。本研究採用 PIVlab 軟體中的多遍相關比對(multi-pass 

correlation)功能(Adam et al., 2005)，讓同一次的 PIV速度場分析依序以 128px、64px、

32px 的網格大小進行運算，因此呈現的速度場分析結果能夠同時兼備大網格與小

網格的優勢，在顧及穩定性的情況下同時提升速度向量點的分布密度。 
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第4章  研究結果 

為使砂箱模型設計能夠合理類比花東縱谷縫合帶的地質條件，本研究逐次更

動所參考的初始砂箱模型參數(Malavieille et al., 2016，亦標示為本研究第 4.1 節的

實驗 CRslope_1.5)，根據真實花東縱谷的地質特徵，調整為較適合花東縱谷縫合帶

的地質參數組合，並觀察各項地質變因對於斷層系統演化的定性影響。本章將按所

測試的變因項目分節，變因項目依序包含：4.1 節：中央山脈地形角、4.2 節：縱谷

既有沉積物與中央山脈之間的初始沉積接觸關係、4.3 節：海岸山脈的存在與縱谷

斷層的面幾何、4.4 節：與板塊聚合同時的沉積作用、第 4.5 節：花東縱谷寬度、

4.6 節：既有沉積岩厚度、4.7 節：海岸山脈八里灣層與蕃薯寮層的存在，以及 4.8

節：與板塊聚合同時的侵蝕作用。各次實驗的變因設定數值整理於表 4-1，詳細幾

何參數設計則繪製於各節的實驗設計圖之中。本章後續的各節內容裡，將依序介紹

模型變因的設計背景，並描述各變因條件下的實驗結果，各次實驗的動態影片另提

供於附錄 B。最後評估各次實驗模型及其構造變形結果是否能夠定性地類比真實

花東縱谷的地質特徵，以決定後續模型中應使用或調整的地質參數數值。 
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中央山脈

地形角

上下板塊間的初

始接觸關係

海岸山脈的存在

與縱谷斷層的弱

面幾何*

與板塊聚合同

時的沉積作用
花東縱谷寬度 既有沉積岩厚度

海岸山脈八里

灣層的存在
侵蝕作用

CRslope_1.5 1.5 度 不連續 X X X 2.5 cm X X

CRslope_10 10 度 不連續 X X X 2.5 cm X X

CRslope_15 15 度 不連續 X X X 2.5 cm X X

4-2 Contact 15 度 連續 X X X 2.5 cm X X

COR&LVF_1X 15 度 連續 V/平板狀LVF X 22 cm 2.5 cm X X

COR&LVF_2V 15 度 連續 V/鏟狀LVF X 22 cm 2.5 cm X X

COR&LVF_3X 15 度 連續 V/平板狀LVF X 22 cm 2.5 cm X X

COR&LVF_4X 15 度 連續 V/鏟狀LVF X 22 cm 2.5 cm X X

COR&LVF_5V 15 度 連續 V/鏟狀LVF X 22 cm 2.5 cm X X

COR&LVF_6V 15 度 連續 V/鏟狀LVF X 22 cm 2.5 cm X X

4-4 SYNSedi 15 度 連續 V/鏟狀LVF V 22 cm 2.5 cm X X

4-5 LVwidth 15 度 連續 V/鏟狀LVF V 13 cm 2.5 cm X X

4-6 SediTH 15 度 連續 V/鏟狀LVF V 13 cm 1.5 cm X X

4-7 Paliwan 15 度 連續 V/鏟狀LVF V 13 cm 1.5 cm V X

4-8 Erosion 15 度 連續 V/鏟狀LVF V 13 cm 1.5 cm V V

4-1

4-3

變因
實驗

名稱
章

節

表 4-1 變因參數與實驗編號總覽表。在縱谷斷層的弱面幾何變因欄中，淺粉色代表其幾何設計可使縱谷斷層滑動，但滑移速率與真

實縱谷縫合帶的活動斷層性質較不相符，詳細弱面幾何設計請見圖 4-3-2。此處的花東縱谷寬度，其參數數值為自中央山脈東翼最

底端處至海岸山脈西翼最底端處的水平距離。 
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4.1 中央山脈地形角度 (Exp. CRslope_1.5；Exp. CRslope_10；Exp. CRslope_15) 

為比較中央山脈地塊與既有參考模型的上部板塊地形角度差異，本研究使用

ArcGIS 軟體測量全球數值高程模型 GEBCO_2021 Grid 中，中央山脈地塊於陸地與

海底的地形坡度。測量結果顯示中央山脈東側由南到北的地形角度大多介於 13 至

15 度之間(圖 4-1)，此與初始參考模型中僅 1.5 度的上部板塊地形角度不符(圖 4-2；

Exp.CR_slope1.5；Malavieille et al., 2016)，因此本研究另設計兩種不同的上部板塊

地形角度實驗模型，將模型中央山脈地塊的地形角度分別調整為 10 度與 15 度(實

驗名稱為 Exp. CRslope_10 與 Exp. CRslope_15)。期望經由比較兩實驗的實驗結果，

不僅能夠提供地形面角度對於構造變形行為的影響，亦可幫助判斷在 10 度與 15

度的角度設定之間，兩者的變形結果是否具有顯著差異，以確認參數設定在 10 至

15 度之間對於斷層活動行為的穩定性。 

 

圖 4-1 中央山脈地塊地形角度測量。測量結果約為 13 至 15 度之間。數值高程資

料源自 GEBCO_2021Grid。  
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Exp. CRslope_1.5(圖 4-2)、Exp. CRslope_10(圖 4-3)，與 Exp. CRslope_15 (圖 4-

4)的實驗結果共同顯示：活動斷層的運動行為可以分為兩大斷層系統，分別為沿著

上部板塊基盤變質岩東緣的 W1(Fault wedge1)向西傾逆衝斷層(以下簡稱為基盤邊

緣斷層)，以及下部板塊向西傾的疊瓦狀逆衝斷層系列(W2 至 W9 斷層)。 

Exp. CRslope_1.5 的構造演化過程共可分為三個階段：第一階段，在聚合量第

0 至 6 公分時，板塊的聚合量主要由 W1 基盤邊緣斷層所吸收。基盤邊緣斷層最初

發育自上部板塊東緣的端點，然後沿著既有存在的板塊相對弱面(玻璃微珠層)破裂，

將上部板塊的石英粉混砂體逆衝至下部板塊的石英砂體之上(圖 4-2，第 5 公分聚

合量)。第二階段，在聚合量第 6 至 33 公分時，W1 基盤邊緣斷層的深部持續沿著

玻璃微珠層破裂，而其向上延伸至淺部則開始切穿下部板塊石英砂層西緣的頂部，

並接續沿著下部板塊頂部的初始地形面向東滑動，形成斷層彎曲褶皺(fault bend 

fold)中的斷層幾何破裂行為(圖 4-2，第 30 公分聚合量)。第三階段，在聚合量第 33

公分至實驗結束時的第 100 公分時，下部板塊開始向東發育西傾的疊瓦狀逆衝斷

層系列(W2 至 W7 的西傾斷層)。相對於基盤邊緣斷層的活動行為，疊瓦狀逆衝斷

層系列在最東側的前緣斷層的活動速率更高，但是單一斷層活動時間則較短。在第

三階段中，雖然 W1 基盤邊緣斷層的活動速率減慢，不過在實驗結束前其仍持續保

持穩定滑動(圖 4-2，第 50 公分與第 100 公分)。 

 整體而言，當中央山脈東翼的地形角度調整為 10 度(Exp. CRslope_10；圖 4-3)

或 15 度(Exp. CRslope_15；圖 4-4)時，構造演化過程與 CRslope_1.5 大致相似，唯

在各構造階段所持續的時間長度，以及第三階段中基盤邊緣斷層的破裂位置兩處

稍有差異。首先，在各階段持續時間方面：在 Exp. CRslope_10 中，構造演化的第

一階段所相對應的板塊聚合量為第 0 至 2 公分，第二階段為第 2 至 24 公分，第三

階段則對應第 24 公分至第 100 公分；另一方面，在 Exp. CRslope_15 中，第一階

段的聚合量為第 0 至 2 公分，第二階段為第 2 至 15 公分，第三階段為第 15 公分

至第 100 公分。綜合以上構造階段所對應的聚合量值，當上部板塊地形角較緩時，
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W1 的基盤邊緣斷層由玻璃微珠層開始向上切入下部板塊石英砂層的時間較晚，並

且向東發育出第一條下部板塊疊瓦狀斷層(W2)的時間也較晚。 

另一方面，不同的中央山脈東翼地形角度，也會影響第三階段中基盤邊緣斷層

的活動位置：Exp. CRslope_1.5 中 W1 基盤邊緣斷層幾乎僅活動在預設的玻璃微珠

層 (圖 4-2，第 100 公分)。相較之下，在 Exp. CRslope_10 與 Exp. CRslope_15 中，

W1 基盤邊緣斷層則會在近地表淺部不斷自下部板塊石英砂體的頂部下方切出新

的斷層面，因此在圖 4-3 與圖 4-4 中第 30 公分的聚合量，可見位在 W1 基盤邊緣

斷層之上且在玻璃微珠層之下處存有一區似梯形的石英砂體，但是在 Exp. 

CRslope_1.5 之中則並不存在。此似梯形的石英砂體，在 Exp. CRslope_15 中具有

最多的體積，不過整體而言當中央山脈東翼的地形為 10 度與 15 度時，實驗結果

顯示兩者的活動斷層幾何架構幾乎相同(圖 4-3；圖 4-4，第 100 公分)。 

綜合以上，由於將中央山脈地塊東翼的地形角度更改為 10 度至 15 度時，模

型中 W1 基盤邊緣斷層的地表破裂位置會與將中央山脈地塊設定為 1.5 度時不同；

但是當中央山脈地形角設定為 10 至 15 度的角度範圍時，則不具有明顯的活動構

造特徵差異；因此本研究參照真實中央山脈地塊東翼約 13 至 15 度的地形角度，

將後續實驗模型的地形角度固定設為較接近真實測量值的 15 度角，以利在後續實

驗中測試其它變因的影響。 
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圖 4-2 Exp. CRslope_1.5 (中央山脈地形角設定為 1.5 度)的實驗結果。本實驗為參

考自 Malavieille et al. (2016)的初始模型，第一張圖為實驗設計圖，左上角的白色

長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。W1 基盤邊緣斷層的活動位置僅破裂於

預設的玻璃微珠層處，其相較於下部板塊疊瓦狀逆衝斷層帶中的單一斷層具有更

長的破裂時間與累計錯距。 
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圖 4-3 Exp. CRslope_10 (中央山脈地形角設定為 10 度)的實驗結果。第一張圖為實

驗設計圖、左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。W1 基盤邊緣斷

層在地表淺處僅在實驗初期(如本圖第 5 公分的聚合量)沿著玻璃微珠層破裂，而後

則向下破裂至下部板塊的石英砂層之中。 
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圖 4-4 Exp. CRslope_15 (中央山脈地形角設定為 15 度)的實驗結果。第一張圖為實

驗設計圖、左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。本實驗主要的斷

層活動位置與中央山脈地形為 10 度時相似，皆分布於 W1 的西傾基盤邊緣斷層，

以及下部板塊疊瓦狀逆衝斷層帶最東側的前緣斷層上。 
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4.2 上下板塊間的初始接觸關係 (Exp. Contact) 

在大陸邊緣，來自上部板塊的大陸地殼沉積物，一般會沉積在大陸坡與下部板

塊深海平原間的交界處(e.g.Kukowski et al., 1994)，形成大陸緣積(continental rise)或

海溝沉積物(trench-fill sediments)，使上下板塊之間的沉積接觸關係呈現連續且圓滑

的面狀接觸，而非如 Exp. CRslope_15 中僅以線狀接觸(圖 4-4)。因此本節將基於第

4.1 節 Exp. CRslope_15 的模型設計，在模型上下板塊之間新增石英砂體作為海溝

沉積物，以調整上下板塊的沉積接觸關係，此新模型參數組合稱為 Exp. Contact。

Exp. Contact 的海溝沉積物厚度設定為與下部板塊既有沉積層相等的 2.5 公分，幾

何關係則由原本下部板塊的石英砂體直接向西延續，平滑地覆蓋至上部板塊的東

側前緣之上。 

Exp. Contact 的構造運動過程在前 17 公分的聚合量中與 Exp. CRslope_15 相

似：首先發育向西傾的 W1 基盤邊緣斷層(圖 4-5)，並接續在下部板塊發育疊瓦狀

的逆衝斷層帶(W2 與 W3)。然而在 17 公分聚合量後的斷層運動行為則開始相異於

Exp. CRslope_15：在 17 公分聚合量時，Exp. Contact 的 W1 基盤邊緣斷層開始停

止活動。與此同時，取而代之地在原 W2 的西傾疊瓦狀逆衝斷層處發育另一條與

W1 基盤邊緣斷層運動行為相似的西傾逆衝斷層，為位於 W2 的脫序逆衝斷層(out 

of sequence thrust；OOST)。W2 的 OOST 與 W1 的基盤邊緣斷層，兩斷層的活動特

性相似，斷層傾角皆相較疊瓦狀逆衝斷層系統更緩，並且具有較長的斷層活動時間

以及累計錯距，為不同時期中吸收增積岩體內部水平縮短量的主要活動斷層，故本

文以下將此類斷層系統統稱為基盤邊緣斷層系統。實驗過程中，隨者增積岩體向東

增長，基盤邊緣斷層系統也不斷向東部外海方向發育新斷層，由圖 4-5 可見基盤邊

緣斷層系統的主要活動位置依序為：第 10 公分聚合量的 W1 西傾斷層、第 26 公

分與第 40 公分聚合量的 W2 西傾 OOST、第 40 公分至 100 公分影像中位於 W4 的

OOST，以及第 100 公分聚合量影像中位於 W7 的 OOST。當較東側的基盤邊緣斷

層系統發育之後，原先位於較西側的 W1 斷層則不再進行斷層活動。 
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圖 4-5 Exp. Contact (上下板塊間圓滑接觸)的實驗結果。左上角的白色長方形顯示

的長度值為實驗累計聚合量。由第 100 公分聚合量的實驗結果可見，本實驗在 W1、

W4、W7 的位置皆具有傾角較緩且累計錯距較大的斷層活動行為發生。 
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4.3 海岸山脈的存在與縱谷斷層的弱面幾何 (Exp. COR&LVF) 

 為觀察中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統由南而北的空間交互關係演化，本

研究的模型岩性初始條件參考自臺灣東南外海至花東縱谷縫合帶最南端的臺東一

帶；而活動構造初始條件則是設定於臺東一帶。在模型岩性初始設定方面，由於

位在花東縱谷縫合帶東側的海岸山脈，其與臺灣東南外海的綠島、蘭嶼皆屬於北

呂宋火山島弧的火山，因此本節承續 Exp. Contact 的模型設計，在下部板塊之中

加入海岸山脈的火山地形。在活動構造初始設定方面，由於砂箱儀器底部的空間

限制，導致本研究難以模擬弧前基盤在臺東附近向東的俯衝行為，進而無法直接

模擬縱谷斷層系統的初始形成階段；因此本研究將最終的模型初始條件設定於花

東縱谷的臺東一帶，在模型之中預設一層已知存在於臺東的縱谷斷層弱面(圖 1-

2b)。 

模型火山的實驗材料與中央山脈地塊相同，為高材料力學強度的石英粉混砂；

火山地形參考位自東南外海的綠島和蘭嶼(圖 4-6)，將模型海岸山脈初始地形角設

定為 20 度，並且由於其高程較真實海床沉積物高 4 公里(圖 4-7)，以砂箱模型 1 公

分即對應真實長度約 1 公里的比例換算(3.2.2 節)，因此將模型海岸山脈的高度設

定為 7 公分高(本模型下部板塊石英砂層的頂面相較砂箱剛體基座為 3 公分高)。另

一方面，參考花東縱谷 2006 年臺東地震的震源與餘震分布(圖 1-2b)，本模型亦在

海岸山脈之中加入既有縱谷斷層弱面，所使用的實驗材料是材料強度低的玻璃微

珠(表 3-4)。由於玻璃微珠的內摩擦角僅有 29 度，考量若將模型縱谷斷層的傾角設

為比內摩擦角更陡，將導致模型玻璃微珠層難以進行逆衝活動，因此本研究將模型

縱谷斷層傾角設定為 30 度角。本節以下將透過 Exp. COR&LVF_1X 說明加入海岸

山脈對斷層活動的影響(圖 4-7)，並比較多次實驗中的縱谷縫合帶深部滑脫弱面設

計(圖 4-8)，選定較適合的參數組合以保留至下一節實驗。 
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圖 4-6 綠島和蘭嶼的地形剖面。顯示海岸山脈兩翼地形角約為 20 度。 

與第 4.2 節的 Exp. Contact 相比，Exp. COR&LVF_1X 的變因為新增的海岸山

脈火成岩，以及3公分長的縱谷斷層玻璃微珠弱面(圖4-7)。雖然Exp. COR&LVF_1X

的設計同時包含兩項變因，然而由於寬度僅 3 公分的縱谷斷層玻璃微珠弱面於實

驗過程中全程呈鎖定狀態，因此幾乎可將本實驗結果的斷層活動變化視為因加入

海岸山脈所導致。 

Exp. COR&LVF_1X 的實驗結果(圖 4-7)，首先在前 15 公分的聚合量中，基盤

邊緣斷層系統首先活動於中央山脈變質岩東緣的 W1 西傾斷層，此系統隨聚合量

增加而向東活動於新的斷層面，依序為破裂於縱谷中央的 W2，以及沿著海岸山脈

西翼地形逆衝的 W3 西傾斷層。在約第 20 至 30 公分的聚合量時，W4 西傾斷層自

海岸山脈東緣開始破裂，活動時會將海岸山脈基盤火成岩抬起，故斷層位置位於模

型海岸山脈基盤火成岩與東部外海沉積岩之間，此沿著岩性邊界將基盤岩抬起的

斷層幾何活動特徵與 W1 斷層相似。在第 30 公分的聚合量之後，疊瓦狀逆衝斷層

系統的 W5 至 W7 斷層破裂於東部外海，成為吸收板塊聚合量最主要的斷層系統。

至實驗結束前，西側在花東縱谷深部的斷層系統幾何則無明顯改變，主要活動斷層

仍為 W3 西傾斷層。 
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接下來，為建立能夠在實驗過程中能順利產生錯移的縱谷斷層玻璃微珠弱面，

本研究基於 Exp. COR&LVF_1X 的模型設計，調整縱谷斷層玻璃微珠弱面及其深

部相關的弱面幾何設計。本研究共嘗試六組不同的弱面幾何(圖 4-8)，發現僅 Exp. 

COR&LVF_2V、Exp. COR&LVF_5V，以及 Exp. COR&LVF_6V 的模型縱谷斷層能

夠產生錯移。然而，由於在 Exp. COR&LVF_2V 與 Exp. COR&LVF_5V，花東縱谷

向西傾的活動斷層系列中，各斷層上盤的主要岩性皆屬於沉積岩，此與真實花東縱

谷中央山脈斷層上盤以變質岩為主的事實不符，因此本研究選擇 Exp. 

COR&LVF_6V作為後續實驗的參考模型，並將W1西傾斷層類比為中央山脈斷層。 
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圖 4-7 Exp. COR&LVF_1X 的模型設計與實驗結果。左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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圖 4-8 海岸山脈的存在與縱谷斷層弱面幾何的 6 組模型參數測

試。此圖包含各組實驗模型的初始設計與第 50 公分時的實驗結

果。實驗編號標示於各初始設計圖的右下角。經比較各組模型

的實驗結果，縱谷斷層僅於由紅框標示的 Exp. COR&LVF_2V、

Exp. COR&LVF_5V 以及 Exp. COR&LVF_6V 中產生滑動，此

三組實驗的弱面幾何共同特徵為鏟狀的縱谷斷層設計。 
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Exp. COR&LVF_6V 的斷層系統運動行為主要如下(圖 4-9)： 

在第 25 公分的聚合量之前，Exp. COR&LVF_6V 的斷層系統的活動行為基本

上與 Exp. COR&LVF_1X 相同，兩實驗皆在縱谷深部向東發育傾度較緩且向西傾

的基盤邊緣斷層系統。首先發育的斷層是緊鄰中央山脈變質岩東緣的 W1 西傾斷

層，其斷層面沿著 W2 斷層楔地形向東生長，因此在 W1 斷層深部的傾角較陡而在

淺部傾角變緩，形成斷層彎曲褶皺(fault bend fold)的幾何。接著，在 W1 斷層的東

邊，W2 西傾斷層則是沿著海岸山脈西翼的火山地形向東爬升。 

然而，在第 30 公分的聚合量之後，本實驗的斷層幾何運動行為轉而與 Exp. 

COR&LVF_1X 相異。在第 30 至 47 公分的聚合量中，當海岸山脈東翼的 W3 西傾

基盤邊緣斷層形成後，模型縱谷斷層也在同一時期開始錯動，其斷層幾何與 W1 斷

層相似，縱谷斷層也在其上盤發育斷層彎曲褶皺。由於此聚合量下的模型縱谷斷層

成為吸收增積岩體內部水平縮短量的主要斷層之一，因此若將本實驗與 Exp. 

COR&LVF_1X 在聚合量約為第 50 公分的影像結果相比，則可見本實驗東部外海

的疊瓦狀斷層系統向東發展的速率較 Exp. COR&LVF_1X 慢—在 Exp. 

COR&LVF_1X 中共發育 3 個東部外海的疊瓦狀斷層(圖 4-7 的 W5、W6、W7)，而

在本實驗中則僅發育 1 個東部外海的疊瓦狀斷層(W4)。 

同一時期，約在第 40 公分的聚合量時，在中央山脈東側的 W2 西傾斷層上盤

發育一向東傾的背衝斷層，其向上截切並超覆原本活躍的 W1 西傾斷層，而 W1 西

傾斷層也在同一聚合量下停止斷層活動，因此最後在 40 公分的聚合量後，花東縱

谷下方中央山脈斷層系統僅存 W2 西傾斷層為活動斷層。 
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圖 4-9 Exp. COR&LVF_6V 的模型設計與實驗結果。左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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4.4 與板塊聚合同時的沉積作用 (Exp. SYNSedi)  

由於真實花東縱谷中的岩性組成主要為現代沖積層，沉積時間與板塊聚合作

用同時，此與 Exp. COR&LVF_6V 僅存在板塊聚合以前的既有岩層不符。因此，本

研究參考 Chi et al. (1981)與 Hsieh et al. (2020)利用地層厚度及其化石相應年代所計

算的花東縱谷沉積速率，將同板塊聚合的沉積作用新增至 Exp. COR&LVF_6V 的

模型設計中，並將此修正後的模型命名為 Exp. SYNSedi。 

花東縱谷的沉積速率如圖 4-10 所示，在近 2 百萬年的快速構造抬升時期內，

花東縱谷的沉積速率約為 3 至 7 km/Myr。本研究模型透過板塊間聚合量作為模型

沉積速率的時間項控制：首先，根據花東縱谷縫合帶每年約 4 公分的板塊聚合速

率換算(Yu et al., 1997；Tsai et al., 2015)，在每百萬年聚合 40 公里時，沉積物的累

積沉積厚度為 3 至 7 公里；因此同板塊聚合的沉積速率為每公里的板塊聚合量下，

應沉積約 0.075 至 0.175 公里厚的沉積物。接著，將此沉積速率以砂箱對應真實長

度 1 公分即約等於 1 公里的比例換算，則當砂箱的底拖帶移動 1 公分時，需沉積

的沉積厚度為 0.75 至 1.75 毫米。最後，本模型參考 Malavieille et al. (2016)的實驗

設計，以每 2 公分的聚合量間隔實施一次同板塊聚合的沉積作用，每次沉積約 1.5

至 3.5 毫米厚的石英砂層至花東縱谷中。 

本實驗結果中(圖 4-11)，斷層活動順序在前 30 公分的聚合量中大致與 Exp. 

COR&LVF_6V 相同—首先在花東縱谷中形成向西傾的 W1 和 W2 斷層，接著在海

岸山脈東翼的 W3 西傾斷層形成不久後，縱谷斷層也在同一時期開始活動。隨著在

花東縱谷中加入同板塊聚合的沉積作用之後，本實驗與 Exp. COR&LVF_6V 的斷

層運動主要具有兩處不同：其一是 W1 西傾斷層與縱谷斷層的斷層幾何，由原本在

Exp. COR&LVF_6V 中所形成的斷層彎曲褶皺幾何，轉為在本實驗中向上破裂至沉

積岩中的斷層擴展褶皺(fault propagation fold)幾何(圖 4-11，第 40 公分聚合量)。其

二則是中央山脈斷層系統的活動位置，本實驗的 W1 西傾斷層持續活躍至實驗結

束，而 W2 西傾斷層則在模型縱谷斷層開始活動前不久便停止活動。此斷層活動結
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果相異於 Exp. COR&LVF_6V 在花東縱谷下方以 W2 西傾斷層為第 40 公分聚合量

後長期且主要活動斷層的實驗結果。 
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圖 4-11 Exp. SYNSedi 的模型設計與實驗結果。左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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4.5 花東縱谷寬度 (Exp. LVwidth) 

 雖然在 Exp. COR&LVF_6V 與 Exp. SYNSedi 中，中央山脈斷層系統與縱谷斷

層系統皆已能夠在實驗過程中產生錯動，但是以上實驗模型的變形過程皆尚未展

現兩斷層系統之間的幾何接觸，因而無法觀察斷層系統間的空間互動。為使中央山

脈斷層系統(CRFs)與縱谷斷層系統(LVFs)的破裂位置可以在實驗過程中相互接觸

並於空間重疊，本模型將海岸山脈與縱谷斷層的位置往中央山脈地塊方向水平移

動 10 公分(圖 4-12，第 0 公分聚合量)，透過縮短花東縱谷的寬度使兩斷層的破裂

位置更加靠近，以利在斷層活動過程中相互影響。 

圖 4-12 中第 32 公分聚合量顯示，在 CRFs 與 LVFs 接觸之前的實驗結果幾乎

與 Exp. SYNSedi 相同—CRFs 主要的活動斷層為上盤以變質岩為主要岩性的 W1

西傾斷層，而 LVFs 則沿原本預設的縱谷斷層玻璃微珠弱面產生破裂。 

接著，自第 32 公分的聚合量後，CRFs 的 W1 斷層與 LVF 開始相互接觸(圖 4-

13)。由於本實驗(Exp. LVwidth)為本研究中第一個觀察到 CRFs 與 LVFs 接觸關係

的實驗，因此以下將除了透過實驗照片展示模型整體的活動斷層分布(圖 4-12)之外，

也會利用質點影像測速技術(PIV)的應變速率分析(圖 4-13)展示 CRFs 與 LVFs 之間

更詳細的時空互動關係。 

當 CRFs 的 W1 斷層與 LVF 開始相互接觸後(圖 4-13)，兩者的活動速率皆相較

尚未接觸前減慢，兩斷層系統後續的幾何互動共可分為兩個階段：第一階段，為兩

斷層系統彼此截切並延伸至地表：首先，LVF 在第 34 公分時開始超覆 CRFs 的 W1

斷層，形成「入」字形的斷層幾何，此時 LVFs 的活動速率較 CRFs 高。接著，自

約第 40 公分聚合量開始，W1 斷層與 LVF 的幾何關係轉為似共軛斷層的「X」形，

此時兩斷層皆獨自破裂至地表且活動速率相當。在約第 45 公分聚合量時， W1 斷

層向東將 LVF 截切並超覆，同時位在 W1 斷層上盤的淺部縱谷斷層不再活動，而

W1 斷層下盤的縱谷斷層根部活動速度則逐漸轉弱。此時，位於不再活動的淺部縱

谷斷層西側，位在 W1 斷層背斜的東翼與現代沖積物之間，有另一東傾斷層發育在
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W1 斷層的上盤，其斷層底部並不與縱谷斷層的根部相接，且其活動速率比 LVF 更

強，故此東傾斷層應為 W1 斷層的背衝斷層(CRFs-backthrust，圖 4-13)。第二階段，

為 CRFs 超覆 LVFs：在第 47 公分的聚合量後，主要的板塊聚合量轉由東部外海的

疊瓦狀逆衝斷層帶吸收(圖 4-12，第 52 公分聚合量至第 78 公分聚合量)，此時 W1

斷層的背衝斷層與 LVF 皆不再活動，僅餘 CRFs 的 W1 斷層緩慢活動(圖 4-13，第

52 公分至第 78 公分聚合量)。
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圖 4-12 Exp. LVwidth 的模型設計與實驗結果。左上角

的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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圖 4-13 Exp. LVwidth 的活動斷層系統幾何互動關係與 PIV 分析。第一欄為活動斷

層的運動位置圖，第二欄為 PIV 分析的應變速率圖，冷色系代表應變速率較大。

最右欄為各個聚合量下的中央山脈斷層系統(藍條)和縱谷斷層系統(紅條)之間的相

對活動速率示意圖。 
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4.6 既有沉積岩厚度 (Exp. SediTH) 

在第 4.1 至 4.5 節的實驗模型中，既有沉積物厚度按本研究的初始模型

(Malavieille et al., 2016)設定為 2.5 公里厚。然而，根據 Hsieh et al.(2020)對於瑞穗

以東的東部外海反射震測調查，經由比較震測相的差異，判斷真實花東縱谷縫合帶

附近的板塊碰撞前(pre-tectonic, or pre-collisional)沉積層厚度僅約為 1.5 公里厚(圖

4-14)。為將既有沉積物厚度調整為真實花東縱谷縫合帶中的 1.5 公里厚，本實驗將

模型花東縱谷及東部外海的石英砂層厚度減至 1.5 公分。 

另一方面，由於在 Exp. LVwidth 的模型中，同板塊聚合沉積物的分布範圍過

寬，自海岸山脈火成岩以西共約 30 公里寬，與現今的花東縱谷 5 至 10 公里的寬

度不符。因此，本實驗亦微幅調整，除了將模型海岸山脈再往西水平移動 2 公分之

外，也同時將同板塊聚合的沉積作用(syn-tectonic sedimentation)範圍限縮在中央山

脈斷層上盤背斜的東側至海岸山脈之間，以減少花東縱谷現代沉積岩的分布寬度。 

Exp. SediTH 所模擬的活動斷層幾何關係幾乎與 Exp. LVwidth 相同。首先，在

第 29 公分的聚合量之前，CRFs 主要活動於 W1 的西傾斷層，而 LVFs 則沿著預設

的海岸山脈玻璃微珠破裂(圖 4-15)。當 CRFs 與 LVFs 隨著板塊聚合而接觸後，斷

層互動也如 Exp. LVwidth 可分作兩個階段：第一階段中，LVFs 首先超覆 CRFs(圖

4-15，第 36 公分)；接著，根據 PIV 的分析結果顯示(圖 4-16)，自第 41 至 46 公分

的聚合量時，CRFs 與 LVFs 皆活躍至地表或近地表，並且彼此截切。第二階段，

在第 46 公分的聚合量後模型的 LVFs 不再活動，轉而由 CRFs 向東將 LVFs 截切並

超覆，成為主要的斷層系統。此時，原本活躍於第 44 至 46 公分聚合量的淺部 LVFs

仍持續活動，轉變成為 W1 西傾斷層的背衝斷層(CRFs-backthrust，圖 4-16)，且底

部不再與 LVFs 根部的玻璃微珠層相連。 
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圖 4-14 海岸山脈至臺灣東部外海的反射震測判釋。灰色為基盤岩、紫色為既有沉積層(pre-collisional sequence)、黃色為與弧陸

碰撞同時沉積的沉積層(syn-collisional sequence)。觀察尚未被活動斷層影響的區域，既有沉積層的厚度約為 1.5 公里厚。引用自

Hsieh et al. (2020)。 
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圖 4-15 Exp. SediTH 的模型設計與實驗結果。左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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圖 4-16 Exp. SediTH 的活動斷層系統幾何互動關係與 PIV 分析。第一欄為活動斷

層的運動位置圖，第二欄為 PIV 分析的應變速率圖，冷色系代表應變速率較大。

最右欄為各個聚合量下的中央山脈斷層系統(藍條)和縱谷斷層系統(紅條)之間的相

對活動速率示意圖。 
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4.7 海岸山脈既有沉積岩的存在 (Exp. Paliwan) 

在海岸山脈的兩翼具有八里灣層與蕃薯寮層沉積岩出露(圖 2-3；王源與陳文

山，1993)，為海岸山脈經弧陸碰撞抬升至海水面以上前，沉積於海岸山脈火山島

兩翼的既有海相沉積層(陳文山與王源，1996)。然而，在本文 4.3 至 4.6 節的實驗

設計中，僅根據海岸山脈約 20 度傾角的地形與相對海床沉積物的高度，將此幾何

範圍內的海岸山脈岩性簡化設為基盤火成岩，而尚未考量近地表的八里灣層與蕃

薯寮層沉積岩。 

為模擬與探討八里灣層與蕃薯寮層的存在對於斷層活動的潛在影響，使模型

岩性更符合設定於臺東一帶的模型初始條件，本實驗首先參考綠島和蘭嶼約 20 度

傾角的海底地形，並將此地形面設定為八里灣層與蕃薯寮層沉積岩的頂面(圖 4-6)；

接著，參考綠島、蘭嶼在海水面下 0 至 600 公尺深處約 30 度的海底地形面(圖 4-

17)，將此地形面設定為既有海相沉積岩與海岸山脈基盤火成岩的不整合接觸面。

最後，將石英砂鋪設於以上八里灣層與蕃薯寮層的幾何範圍中，以模擬沉積岩岩性。 

 

圖 4-17 綠島、蘭嶼的火成基盤岩角度參考。經由海底地形顯示，海水面 600 公尺

之上的地形坡度約為近 30 度，此角度相較於海水面 600 公尺深以下的地形坡度(約

20 度，圖 4-6)更陡，可能代表火山島弧的火成岩地形角度。  
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實驗結果顯示，整體上 CRFs 與 LVFs 的空間互動關係大致與 Exp. SediTH 相

同(圖 4-18 與圖 4-19)。首先，斷層系統接觸的初期為兩斷層系統彼此競爭並相互

截切(圖 4-19，第 30 至 50 公分的聚合量)；斷層互動關係的後期，則是轉為 CRFs

將 LVFs 截切並超覆(圖 4-19，第 50 公分的聚合量之後)。 

與 Exp. SediTH 的模擬結果略微不同之處，僅在於 Exp. Paliwan 中 LVFs 的活

動程度更高一些：在第 30 至 50 公分的聚合量時，Exp. Paliwan 中 LVFs 在地表形

成的淺部東傾斷層面數量為 3 條(圖 4-19，第 55 公分聚合量)，多於 Exp. SediTH 中

僅 1 條的淺部縱谷斷層數。顯示當 CRFs 與 LVFs 的空間互動關係為彼此截切時，

本實驗海岸山脈內的 LVF 玻璃微珠弱面向西且向上截切 CRFs 的次數相較尚未考

量八里灣層與蕃薯寮層沉積岩時更多。
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圖 4-18 Exp. Paliwan 的模型設計與實驗結果。左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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圖 4-19 Exp. Paliwan 的活動斷層系統幾何互動關係與 PIV 分析。第一欄為活動斷

層的運動位置圖，第二欄為 PIV 分析的應變速率圖，冷色系代表應變速率較大。

最右欄為各個聚合量下的中央山脈斷層系統(藍條)和縱谷斷層系統(紅條)之間的相

對活動速率示意圖。 
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4.8 與板塊聚合同時的侵蝕作用 (Exp. Erosion) 

 除了同板塊聚合的沉積作用之外，本研究也在實驗模型中加入同板塊聚合的

侵蝕作用，以探討侵蝕作用對於斷層活動行為可能的定性影響。參考過去砂箱實驗

的相關研究(Agarwal and Agrawal, 2004; Bonnet et al., 2007；Malavieille et al., 2016)，

在進行侵蝕作用以前，一般需先設立一假想的侵蝕基準面，並於實做時在經過特定

的模型板塊聚合量間距後，透過吸塵器把侵蝕基準面之上的實驗材料移出模型。以

上的侵蝕機制，假設模型的相對侵蝕位置與相對侵蝕速率皆由構造運動所決定

(Malavieille et al., 2016)，因此構造抬升速率較快的區域將會同時具有較大的侵蝕

速率。 

本實驗基於 Exp. Paliwan 的模型設計，再加入同板塊聚合的侵蝕作用。關於侵

蝕基準面的高度設計(圖 4-20)，主要包含兩項考量因素：其一，為模型中央山脈斷

層與縱谷斷層在尚未加入侵蝕作用以前的初始接觸高度。為保留兩斷層系統互動

的結果，本實驗將侵蝕基準面設定為此高度之上 0.5 公分的水平面。其二，由於此

侵蝕基準面即對應自然界的海水面，因此其高程須比該聚合量東部外海的增積岩

體地形高度更高。符合以上兩項條件後，本研究根據此侵蝕基準面進行侵蝕作用：

當模型縱谷斷層開始運動後且尚未與模型中央山脈斷層接觸前，本實驗以每 5 公

分的聚合量間距(即第 20 公分、第 25 公分，以及第 30 公分的聚合量時)侵蝕海岸

山脈的頂部，每次向下侵蝕 0.3 公分，直至第 30 公分聚合量時海岸山脈的高度在

侵蝕過後約與縱谷沉積物高度相當。接著，自第 35 公分的聚合量起至第 95 公分

的聚合量止，當 CRFs 與 LVFs 接觸後，由於兩斷層系統的活動速率相較斷層接觸

之前更慢，為避免斷層錯移的證據過快地被侵蝕作用夷平，以致於所能累計的斷層

錯距太小而難以記錄於影像上或進行 PIV 分析，因此本研究改以每 10 公分的聚合

量間距，將侵蝕基準面之上的海岸山脈與縱谷沉積物進行侵蝕。
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圖 4-20 侵蝕基準面示意圖。底圖為第 4.7 節 Exp. Paliwan 第 30 公分聚合量時的實驗結果，本研究將實驗 Erosion 的侵蝕基準面設定為

CRFs 與 LVFs 初始接處高度之上 0.5 公分的水平面。
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Exp. Erosion 基本上仍然和 Exp. LVwidth、Exp. SediTH，以及 Exp. Paliwan 相

似，唯在加入侵蝕作用以後，後期的斷層運動行為結果具有兩處明顯不同，以下將

按時間依序說明 Exp. Erosion 的斷層活動過程。首先，與先前的實驗相同，在第 18

公分的聚合量前，縱谷中依序發育 W1、W2，與 W3 的西傾斷層；接著，在第 18

至第 25 公分的聚合量之間，當 W4 西傾斷層發育之後，預設的 LVF 玻璃微珠弱面

也在同一時期開始破裂(圖 4-21)。 

接著，當 CRFs 的 W1 西傾斷 層與 LVF 接觸後，兩斷層系統之間的空間互動

關係可以分作為三個階段(圖 4-22)： 

第一階段，自第 25 公分至第 56 公分的聚合量之間，模型 CRFs 的 W1 西傾斷

層與 LVFs 彼此截切，呈現似共軛斷層的「X 形」斷層系統幾何，此時兩斷層系統

具有相當的斷層活動速率。截切過程中，LVF 首先在第 30 公分的聚合量時超覆

CRFs 的 W1 西傾斷層；接著，在第 32 公分的聚合量時，轉而由 CRFs 的 W1 西傾

斷層將 LVF 截切，並且同時在 W1 西傾斷層的西側，漸漸破裂出底部與 W1 西傾

斷層相連的另一個分支西傾斷層。在第 35 公分的聚合量時，由 PIV 的斷層剪應變

速率分析顯示，當 LVF 截切原本的 W1 西傾斷層時，CRFs 中新形成的分支西傾斷

層活動速率較原本的 W1 西傾斷層更大。第一階段的活動斷層系統幾何關係一直

持續至第 56 公分的聚合量，在圖 4-22 第 56 公分的聚合量影像中，可見本階段在

W1 西傾斷層與 LVF 空間重疊處，形成一拱起的背斜脊在花東縱谷的中央，其地

層剖面保存 CRFs 與 LVFs 在此階段的截切記錄。 

第二階段，自第 56 公分至第 76 公分的聚合量，LVFs 超覆 CRFs，形成「入

形」的斷層系統幾何關係；此階段的存在為其中一項明顯與先前實驗模型相異之處。

第二階段的 PIV 應變速率結果顯示：縱谷斷層的活動速率較第一階段更活躍，而

相反地中央山脈斷層系統則在第二階段中幾乎不活動。此階段中，縱谷斷層的快速

抬升，導致第一階段所形成的拱起臺地快速地受侵蝕作用而消失。 

第三階段，自第 76 公分至第 136 公分的聚合量，轉變為由 CRFs 超覆 LVFs，
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形成「人形」的斷層系統幾何關係。在第 77 公分至 87 公分聚合量之間，原本位於

W1 西傾斷層東側的 W2 西傾斷層重新開始活動(reactivate)，W2 西傾斷層向上且

向東延伸超覆原本活躍於第二階段的 LVFs，然後逆衝至海岸山脈火成岩體的西翼

頂部，並同時在 W2 西傾斷層的上盤處形成一向東傾的背衝斷層(CRFs-backthrust，

圖 4-22)。在第 92 公分的聚合量之後，CRFs 破裂範圍繼續向東擴大，使原本不再

錯移的 W3 斷層再次活動(reactivate)，其原本以較陡的斷層傾角破裂於縱谷沉積岩

之中，不過向上且向東延伸則轉而以較緩的斷層傾角破裂於海岸山脈的火成岩體

之中。最後，根據 PIV 的剪動應變速率分析顯示，模型中的 W3 西傾斷層向東延

伸至地表將會坐落於東部外海的逆衝斷層帶上，此破裂使原本東部外海不活動的

既有斷層重新活動(reactivate)。以上 CRFs 的 W3 西傾斷層將海岸山脈火成岩體錯

動的斷層活動行為，是實驗 Erosion 與先前砂箱模型第二個明顯不同的模擬結果。 
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圖 4-21 Exp. Erosion 的模型設計與實驗結果。左上角的白色長方形顯示的長度值為實驗累計聚合量。 
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圖 4-22 Exp. Erosion 的活動斷層系統幾何互動關係與 PIV 分析。第一欄為活動斷

層的運動位置圖，第二欄為 PIV 分析的應變速率圖，冷色系代表應變速率較大。

最右欄為各個聚合量下的中央山脈斷層系統(藍條)和縱谷斷層系統(紅條)之間的相

對活動速率示意圖。 
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第5章  討論 

本研究在第 4 章中，以一次更動一項地質參數為原則，逐次將初始參考的

Malavieille et al. (2016)砂箱實驗模型，調整為較適合類比真實花東縱谷的地質參數

組合，最終形成第 4.8 節 Exp. Erosion 的模型設計，並透過實驗結果展示模型中央

山脈斷層系統(CRFs)與縱谷斷層系統(LVFs)隨碰撞時間的幾何互動。 

本章將此模擬結果進一步延伸，討論模型與真實花東縱谷活動斷層行為的異

同。根據花東縱谷縫合帶斜向碰撞的幾何特徵，較南段的花東縱谷所經歷的板塊聚

合量比較北段的花東縱谷更少，因此在第 4 章所模擬的斷層系統活動行為，按時

間或聚合量由少至多，將可以與現實中花東縱谷縫合帶由南而北的活動構造證據

相互比對與映證。 

本章將交叉比對第 4 章中最為符合花東縱谷地質參數的實驗模型(4.8 節 Exp. 

Erosion)，以及現實花東縱谷中目前發現的活動構造證據，將 CRFs 與 LVFs 的時空

關係區分為四個階段，並分別對應：5.1 節：東南外海至臺東池上一帶、5.2 節：池

上至瑞穗、5.3 節：瑞穗至光復，以及 5.4 節：光復至花蓮。接著，繼續在 5.4 節文

末，總結 CRFs 與 LVFs 之間的斷層幾何架構轉變，並提出縱谷由南而北的斷層幾

何互動演化模型，然後探討影響活動斷層互動關係的重要地質變因。最後，在 5.5

節交代本研究實驗模型目前的限制，以利未來的模型模擬研究，能夠基於本研究的

成果作為參考基礎，然後進一步地修改與實現更符合花東縱谷縫合帶地質條件的

構造模型。 
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5.1 建立模型斷層初始條件的過程：東南外海至臺東池上一帶 

本研究 Exp.Erosion 中第 0 公分至第 30 公分聚合量的初始條件設置階段，可

以對應至臺灣東南外海至臺東-池上一帶。 

在 Exp. Erosion 中，第 0 公分聚合量的初始岩性設計主要參考自位於臺灣南部

的恆春半島、東南外海，以及北呂宋島弧的綠島、蘭嶼。接著，在開始將底拖帶向

西拉動 18 公分時(圖 5-1a)，有兩向西傾的斷層破裂於中央山脈地塊的東側，此西

傾的中央山脈斷層系統可以對應至位在臺灣東南外海沿太麻里海岸破裂的西傾斷

層(圖 5-1b；陳文山等，2019；Shyu et al., 2020)，以及位在花東海脊背斜東側的西

傾斷層(圖 5-1c；Lundberg et al., 1997；Malavieille et al., 2002)。 

將底拖帶拉動至第 25 公分的聚合量時(圖 5-2a)，向西傾的中央山脈斷層與向

東傾的縱谷斷層系統同時破裂於花東縱谷之中，但是此時兩斷層系統彼此獨立，尚

未具有空間的重疊與互動。以上模擬的斷層系統幾何關係，可以對應至花東縱谷縫

合帶的最南端，在 2003 年成功地震與 2006 年臺東地震事件中(圖 5-2b；Kuochen 

et al., 2007；Shyu et al., 2011；Wu et al., 2006a；Wu et al., 2006b)，餘震分布顯示中

央山脈斷層系統與縱谷斷層系統皆活動於臺東和池上下方，但是兩者之間尚未具

有明顯的空間互動。由於此聚合量的活動斷層模擬結果，為初次可以類比真實縱谷

中的斷層幾何，因此本研究將臺東至池上的斷層系統幾何視為模型中的初始條件。 
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圖 5-1 模型模擬結果與臺灣東南外海構造的對比。圖(a)本研究 Exp. Erosion 初始

條件建立過程之第 18 公分聚合量，活動斷層系統發育在中央山脈與呂宋島弧之間，

由中央山脈斷層系統主導。圖(b)臺灣東南外海的地震速度模型及餘震分布。顯示

在中央山脈地塊以東具有兩條向西傾的活動斷層，分別位在恆春半島東緣和花東

海脊東緣。修改自陳文山等(2019)。圖(c)花東海脊的震測剖面。修改自 Malavieille 

et al. (2002)。 
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圖 5-2 模型模擬結果與花東縱谷臺東至池上的構造的對比。圖(a)本研究 Exp. 

Erosion 初始條件建立過程之第 25 公分聚合量，在中央山脈與海岸山脈之間，向西

傾的中央山脈斷層系統與向東傾的縱谷斷層系統皆活動至地表，此時彼此尚無幾

何互動。圖(b)2003 年成功地震與 2006 年臺東地震的餘震分布。顯示花東縱谷縫合

帶在初始的碰撞階段時，CRFs 與 LVFs 兩大活動斷層系統皆獨立活躍至地表或近

地表處。修改自 Shyu et al. (2011)。 
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5.2 CRFs 和 LVFs 的競爭與截切：池上至瑞穗 

在 Exp. Erosion 中，第 30 公分至第 56 公分的聚合量之間，為斷層系統時空互

動關係的第一個階段：CRFs 與 LVFs 呈現似共軛斷層的幾何關係，並且兩斷層系

統的活動程度相當，呈競爭關係。此階段的活動斷層行為可對應至花東縱谷的池上

至瑞穗之間。 

第 30 公分至第 56 公分聚合量時(圖 5-3a)，模型 CRFs 與 LVFs 開始具有空間

重疊，由於 CRFs 與 LVFs 的活動速率相當，斷層系統的空間幾何時而由 CRFs 所

主導，時而則轉為由 LVFs 所主導，大約在每 2 公分至 3 公分的聚合量間隔下，便

會快速轉換一次空間截切關係(圖 4-22)，有時甚至可見兩斷層系統同時破裂至地表，

形成 X 形的斷層系統幾何。在 X 形的斷層幾何中，斷層系統間的交叉處上方具有

一拱起的背斜臺地，其岩性組成為花東縱谷中的現代沉積岩，此背斜臺地的東側邊

緣為向西傾的活動斷層，西側邊緣則為向東傾的活動斷層，並且其內部具有多次斷

層系統之間的截切紀錄。 

模擬結果中經由兩斷層系統彼此競爭而形成的拱起背斜臺地，可以對應至在

池上至瑞穗之間，位於花東縱谷中央處存在一系列東北-西南向的背斜小丘。自池

上至東里之間，花東縱谷中央的背斜小丘包含：富里山(較平地高 80 公尺)、馬加

祿山(較平地高 70 公尺)，與牛突山(較平地高 30 公尺)等(陳文山，1993)。根據地表

的地形與斷層跡位置調查(圖 5-3b)，位於背斜丘東西側的斷層幾何與本研究的模擬

結果相同，在其西側為 1951 年東傾的縱谷斷層同震破裂處(Hsu, 1962；鍾令和，

2003)，在其東側則存在向西傾的活動斷層(楊貴三，1986；鍾令和，2003)，並且 2022

年池上地震事件也在背斜丘較東側處的富北國中等處伴隨西高東低的同震破裂 

(劉彥求等，2022)。值得注意的是，沿花東縱谷向北延伸，此類背斜小丘亦存在於

瑞穗舞鶴臺地東南方的埤尾至松浦之間，且背斜丘的東緣也在 2022 年池上地震中

伴隨西高東低的地表破裂(劉彥求等，2022)。由於 2022 年池上地震震源來自中央

山脈斷層系統，且主要的同震地表位移多為西高東低，因此似乎可以更進一步指示，
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此次地震破裂在背斜丘東側的西傾斷層系統，可能並非僅為縱谷斷層的背衝斷層，

而是屬於中央山脈斷層系統的一部分，而存在兩者之間的背斜小丘則可能即是斷

層系統相互競爭與截切的產物(圖 5-3c)。 
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圖 5-3 模型模擬結果與縱谷中央背斜小丘的構造對比。圖(a)本研究 Exp. Erosion 第

35 公分聚合量的實驗結果。CRFs 與 LVFs 彼此截切，並拱起一小山脊於兩斷層之

間。圖(b)池上至東里之間的背斜小丘，其西側為縱谷斷層，東側為向西傾的活動斷

層。修改自鍾令和等(2003)。圖(c)背斜小丘之下的震側剖面及解釋。剖面線位於圖

(b)的東竹附近，以粉紅色標記。震測剖面中西傾斷層延伸至地表的位置，可大致對

應 2022 年池上地震於富北國中之同震地表破裂位置。修改自石瑞銓等(2003)。 

除了前述的背斜小丘之外，若更進一步觀察 CRFs 與 LVFs 沿花東縱谷東西兩

側的活動構造地形與同震地表破裂，兩斷層系統同時展現近地表活動行為的分布

範圍也恰巧能夠對應到池上至瑞穗之間。LVFs 的部分，在 1951 年花東縱谷地震序

列事件後，經野外調查發現縱谷斷層的破裂位置最南端由池上開始，往北最遠可破

裂至位在光復鄉的自強監獄(圖 5-4；Shyu et al., 2007)，由於自強監獄位在瑞穗以

北，因此可以確認縱谷斷層在池上至瑞穗之間確實具有相當的活動性。CRFs 的部

分，則在池上至瑞穗之間，於中央山脈的東側邊緣具有一系列的底岩型河階出露，

並且在河階頂部具有紅土化育(圖 5-4；Shyu et al., 2006)，其中尤其以瑞穗之舞鶴

臺地為最顯著的背斜臺地地形。此系列的紅土化底岩型河階，足以顯示 CRFs 在池

上至瑞穗之間具有長期穩定的活動，並且此分布範圍與前述 2022 年池上地震中具

有西高東低錯移性質的同震地表破裂範圍相互吻合。 
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圖 5-4 中央山脈東側前緣之河階分布。自池上至瑞穗之間，在中央山脈東翼前緣

處存在底岩型河階，顯示中央山脈斷層系統在中央山脈東側前緣可能活躍至地表

或近地表處。左上圖的黃色圓點為 1951 年縱谷斷層破裂範圍的南北端點，其最北

端為光復鄉自強監獄，最南端為池上。修改自 Shyu et al. (2006)與 Shyu et al. (2007)。 
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綜合以上背斜小丘的分布、1951 年縱谷斷層的同震地表破裂位置、中央山脈

東翼前緣的紅土化底沿河階群，以及 2022 年池上地震西高東低的同震地表破裂分

布範圍，本研究認為可以將 Exp. Erosion 中 CRFs 與 LVFs 開始於空間中重疊，相

互截切與競爭的階段對應至池上至瑞穗之間的活動斷層系統運動行為。 

 

5.3 LVFs 超覆 CRFs：瑞穗至光復 

 在 Exp. Erosion 中，第 56 公分到第 77 公分聚合量之間(圖 5-5a)，為斷層系統

時空互動關係的第二階段：LVFs 超覆 CRFs，並且 LVFs 的活動程度較 CRFs 更活

躍。此階段之斷層系統互動關係可以對應至花東縱谷的瑞穗至光復之間。 

本模型中 LVFs 的空間活動分布可以對應至 1951 年花東縱谷地震序列的同震

地表破裂。在瑞穗以北，同震破裂分布於瑞穗以北至光復以東的自強監獄之間(圖

5-5b；Hsu, 1962；Shyu et al., 2007)，顯示縱谷斷層在瑞穗至光復之間的活動深度可

以活躍至地表。另一方面，CRFs 的空間活動分布，則可藉由 2013 年瑞穗地震的餘

震分布剖面推知。2013 年瑞穗地震的餘震分布在瑞穗至光復之間，透過經主震震

源之西北-東南向剖面顯示，餘震坐落於向西傾的 CRFs 斷層面上，而觀察餘震分

布向頂部的延伸，活動範圍的頂部恰好停止在與縱谷斷層投影面的交界處(圖 5-5c；

Lee et al., 2014)，暗示在瑞穗至光復之間的中央山脈斷層可能被壓制在縱谷斷層的

下方。綜合以上 1951 年活躍至地表的縱谷斷層同破裂，以及 2013 年瑞穗地震餘

震分布頂部的深度，此兩證據皆支持本研究 LVFs 超覆 CRFs 的模擬結果。
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圖 5-5 模型模擬結果與花東縱谷瑞穗至光復的構造的對比。圖(a)本研究 Exp. 

Erosion 第 65 公分聚合量的實驗結果。縱谷斷層超覆中央山脈斷層，成為花東縱谷

主導的活動斷層系統。圖(b)光復鄉自強監獄為 1951 年花東縱谷地震序列中縱谷斷

層地表破裂的最北端。引用自 Shyu et al. (2007)。圖(c)2013 瑞穗地震的餘震分布。

彩色點為餘震分布，其頂部停止於縱谷斷層的投影位置，暗示中央山脈斷層的活動

可能受到縱谷段層壓制。引用自 Lee et al. (2014)。 
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除了能夠合理類比花東縱谷縫合帶的陸域活動斷層系統之外，Exp. Erosion 的

實驗結果也能夠向東延伸，對應臺灣東部海域的斷層系統(圖 5-6a)。Hsieh et al. 

(2020)根據東部外海反射震測相的變化探討東部外海的活動斷層構造，並結合 Chi 

et al. (1981)在海岸山脈的地質剖面，繪製涵蓋海陸的雙伸向(doubly vergent)斷層系

統幾何模型，在海岸山脈存在向東傾的逆斷層系統，而在東部外海則轉為向西傾的

逆斷層系統(如海床上具有地形崖的大港口高區斷層與奇美峽谷斷層)，其模型透過

薄皮理論解釋，認為海岸山脈下方的滑脫深度並不深，此滑脫面可能將海岸山脈的

斷層系統與東部外海斷層系統相連(圖 5-6b)。若將本研究 Exp. Erosion 中第 65 公

分聚合量的斷層系統幾何(即對應至瑞穗附近的斷層幾何)，與 Hsieh et al. (2020)的

構造模型相比(圖 5-6c)，無論是自海岸山脈至東部外海的斷層伸向變化，或是海岸

山脈對東部外海逆衝斷層帶近 1：2 的寬度比例，此兩項目前已知的斷層系統的幾

何特徵，顯示 Exp.Erosion 的構造活動可以良好對應至瑞穗附近的海陸斷層系統幾

何。 
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圖 5-6 模型模擬結果與瑞穗以東的東部外海構造對比。圖(a)臺灣東部外海的斷層

構造，包含大港口高區斷層(Takangkou-High thrust)與奇美峽谷斷層(Chimei Canyon 

thrust)。引用自 Huang and Wang (2022)。圖(b)瑞穗以東的東部外海剖面，顯示自海

岸山脈至東部外海的斷層幾何為雙伸向的斷層系統。剖面位置標示於圖(a)。引用

自 Hsieh et al. (2020)。圖(c)將本研究第 65 公分聚合量時的實驗結果與東部外海的

斷層剖面相比，兩者具有相似的幾何與長度比例。 
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5.4 CRFs 超覆 LVFs：光復至花蓮 

在 Exp. Erosion 中，第 77 公分至第 136 公分聚合量之間，屬於斷層系統時空互

動關係的第三階段：CRFs 截切後超覆 LVFs，並接續將海岸山脈的火成岩體截切，

成為新的主導活動斷層系統。此斷層互動關係可以對應至花東縱谷的光復至花蓮。

以下將詳細說明模擬的斷層運動，及其可對應的縱谷地震事件。 

 首先，在模型第 77 公分聚合量之後(圖 5-7a)，向西傾的 CRFs 在海岸山脈的

西緣將向東傾的 LVFs 截切並超覆，成為主導的活動斷層系統，而原本活躍於第二

階段的 LVFs 則因受到截切而分別成為深部與淺部的縱谷斷層。被錯斷過後，淺部

縱谷斷層幾乎立刻失去其活動性，而深部縱谷斷層的活動程度則隨著板塊聚合逐

漸減弱。取而代之，此階段中向東傾的斷層系統轉而發育在 CRFs 的上盤，並活動

在原本淺部縱谷斷層的西側，由於其活動速率較模型深部縱谷斷層大，顯示此斷層

的活動性並非源自於縱谷斷層系統，因此本研究認為此斷層應屬於 CRFs 的背衝斷

層(如圖 5-7a 第 92 公分聚合量影像中標示的 CRFs-backthrust)，而非為 LVFs。 

2018 年花蓮地震的同震位移分布與以上實驗模型斷層幾何性質相似：花蓮地

震的震源機制(CWB)以及餘震分布(Huang and Wang, 2022)顯示，主震最初起源自

位於花蓮外海向西傾的孕震斷層，其震源深度約 6 公里深，並且同一時間在此孕

震斷層上盤處，還伴隨著兩個北北東走向且高角度向東傾的斷層同震破裂，分別為

沿著米崙台地西側的米崙斷層，以及沿著海岸山脈西側最北端的嶺頂斷層(圖 5-7b；

Lee et al., 2019)。將本研究的模型對應至此事件中的斷層，則模型 CRFs 可以對應

花蓮地震事件中向西傾的孕震斷層，而其上方具有同震地表破裂的米崙斷層和嶺

頂斷層，則可能是模型 CRFs 的背衝斷層系統，或是模型的淺部 LVFs，此事件顯

示本研究模型以 CRFs 為主導活動斷層的幾何架構，確實能夠合理類比自然界的花

東縱谷。 
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圖 5-7 模型模擬結果與 2018 年花蓮地震的構造對比。圖(a) 本研究 Exp. Erosion 第 77 公分、92 公分、136 公分聚合量的實驗結果。

CRFs 超覆 LVFs，並在不同聚合量中向東發育出新的西傾斷層。此向西傾的 CRFs 在縱谷中具有向東傾的背衝斷層分支活動(92 公分)，

並且向東破裂於海岸山脈之下(136cm)。圖(b) 2018 年花蓮地震的斷層幾何。主震源自一向西傾的斷層，其地震波在數秒內誘發斷層上

盤向東傾的米崙斷層與嶺頂斷層運動。修改自 Lee et al. (2019)。
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然而，由於在多個斷層幾乎同時破裂的情況下，一斷層的滑移可能起因於鄰近

斷層破裂導致的應力轉換(Lee et al., 2019)，而非其本身具有長期穩定的孕震性，因

此無法僅透過米崙斷層與嶺頂斷層皆在花蓮地震中滑移，便能簡單將此二斷層直

接對應至模型中 CRFs 的背衝斷層。因此，以下將進一步透過 2018 年花蓮地震的

垂直向同震地表變形性質差異，以及對比斷層上盤的活動地形，將嶺頂斷層和米崙

斷層分別對應至已被截切的淺部 LVFs 和 CRFs 的背衝斷層。 

關於 2018 年花蓮地震同震地表位移，全球定位系統(GPS)與干涉合成孔徑雷

達(InSAR)的研究結果顯示，在水平方向上米崙斷層與嶺頂斷層的同震變形相似，

皆展現左移的走滑破裂行為(盧詩丁等，2018；Yen et al., 2019)；值得注意的是，橫

跨兩斷層的垂直向同震變形行為則相異，在垂直方向上米崙斷層的上盤處具有數

十公分的同震垂直抬升，而嶺頂斷層上盤在 InSAR 的測量結果中則幾乎不具垂直

同震抬升量(圖 5-8a；Yen et al., 2019)，在 GPS 的測量結果中甚至顯示其上盤為同

震下陷(圖 5-8b；盧詩丁等，2018)。因此 Yen et al. (2019)根據以上垂直向同震位移

的性質差異，認為米崙斷層與嶺頂斷層應為彼此獨立的斷層(圖 5-8c)。另一方面，

關於活動構造地形分布，其垂直向的活動性質與 2018 年花蓮地震同震地表變形的

結果相似，位在嶺頂斷層的上盤處目前尚無明顯的活動構造地形存在(許晉瑋等，

2018)，而在米崙斷層的東側則具有米崙臺地的活動構造地形(圖 5-8d)。 

綜合以上，由於嶺頂斷層往南與 1951 年的縱谷斷層地表破裂相連(圖 5-5b)，

並且 2018 年花蓮地震的同震位移與現今的地表地形皆顯示嶺頂斷層的上盤缺乏垂

直抬升，因此本研究將嶺頂斷層對應至模型中已無法孕震的淺部縱谷斷層(圖 5-7b)。

米崙斷層則根據其上盤在 2018 年花蓮地震中具有顯著抬升，且具有米崙台地作為

斷層上盤較長期時間尺度的活動構造地形，因此對應至模型中上盤同樣具有拱起

臺地的 CRFs 的背衝斷層(如圖 5-7a，第 92 公分聚合量；圖 5-7b)。 
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圖 5-8 2018 年花蓮地震之垂直向同震地表變形。圖(a) InSAR 解算的三維同震位移

場。箭頭表示水平位移，米崙斷層與嶺頂斷層皆為左移。顏色表示垂直位移，米崙

斷層上盤的米崙臺地明顯相較下盤抬升。圖(b) GPS 的同震垂直位移場。在嶺頂斷

層的東側為下沉，而米崙斷層東側則是抬升。圖(c) 花蓮至嶺頂的斷層幾何模型。

米崙斷層(紅色)與嶺頂斷層(藍色)非為相同的斷層。圖(d) 米崙台地的東西向地形

剖面，米崙斷層東側的米崙台地為斷層長期抬升的證據。圖(a)與圖(c) 引用自 Yen 

et al. (2019)。圖(b)引用自盧詩丁等(2018)。圖(d)引用自鍾令和等(2004)。  
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回到模型第三階段中 CRFs 的斷層運動與斷層幾何。模型 CRFs 隨著板塊聚合

而逐漸向東發育新的斷層面，然後在模型聚合量約 92 公分時，CRFs 最初先以較

陡的角度破裂於海岸山脈的火成岩體中(圖 5-7a)；後期，在模型第 95 公分至 136

公分的聚合量時，則改以較緩的角度破裂於海岸山脈的火成岩體內，並且在此緩傾

角的斷層面上累積比先前更多的斷層剪動量 (圖 5-7a，136 公分聚合量)。 

模型 CRFs 向東破裂入海岸山脈火成岩的模擬結果，恰好與 2018 年至 2021 年

間的花蓮地震序列餘震分布幾何相似(圖 5-9；Huang and Wang, 2022)：餘震分布顯

示具有一向西傾的斷層活動在中央山脈東翼下方 10 至 30 公里處，斷層傾角為 60

至 70 度之間；自光復以北，此西傾斷層的破裂範圍開始在 10 公里深處向東延伸，

轉而以近 30 度破裂於花東縱谷以及海岸山脈的下方。根據以上斷層傾角在深處較

陡、淺處較緩的轉變，顯見模型的斷層幾何能夠定性類比現實縱谷中的斷層幾何，

唯因本研究砂箱模型的實驗材料為脆性變形材料，因此難以完美重現現實中大於

10 公里深處涵蓋塑性變形(plastic deformation)作用所形成的高角度斷層傾角。 
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圖 5-9 瑞穗至花蓮間的地震速度模型與餘震分布剖面。黑點與紫色震源機制源自

2018 至 2021 年花蓮地震序列；灰點為 1991 至 2021 年的背景地震分布。其中 FF’

與 HH’剖面可對應至圖 5-7a 中 92 公分與 136 公分聚合量的模型斷層幾何。修改自

Huang and Wang (2022)。 
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總結以上，本研究將花東縱谷中 CRFs 與 LVFs 的幾何互動關係分為三個階段

(圖 5-10)，按照碰撞歷時先後依序為：第一、CRFs 與 LVFs 的競爭階段，此時兩斷

層的活動程度相當，不斷將彼此截切，此階段對應花東縱谷的池上至瑞穗。第二、

LVFs 超覆 CRFs，成為主導的活動斷層系統，此階段對應至花東縱谷的瑞穗至光

復。第三、CRFs 超覆 LVFs，成為新的主導活動斷層系統，此階段對應花東縱谷的

光復至花蓮。 

回顧本研究模型設計的八項地質變因，其中對於模型花東縱谷縫合帶斷層系

統活動性較具有重要影響的變因共有三項，分別為既有弱面幾何(4.3 節)、在弧前

盆地的同板塊聚合沉積作用(4.4 節)，以及同板塊聚合的侵蝕作用(4.8 節)。 

首先，在模型弱面幾何方面，需將 LVFs 設定為鏟形幾何，才能夠使其順利活

動(圖 4-8)，顯示鏟形幾何為促進 LVFs 活躍活動的要素之一。 

第二，在弧前盆地中加入同板塊聚合沉積作用之後，由於花東縱谷的上覆岩壓

增加，使模型 CRFs 的破裂位置較難在花東縱谷下方穩定而持續地向東活動於沿著

海岸山脈西翼地形逆衝的西傾斷層，而是會傾向於穩定集中破裂於位在相對西側

且上盤為變質岩的西傾斷層上。例如，原本在圖 4-9 Exp.COR&LVF_6V 中穩定持

續活躍的 W2 斷層，轉而在圖 4-11 Exp. SYNSedi 中僅能夠短暫活躍，並且 Exp.- 

SYNSedi 持續活躍的斷層為 W1 斷層。因此與同板塊聚合的沉積作用為控制中央

山脈斷層系統是否傾向往東發展向西傾斷層分支的主控因素。 

第三，在加入同板塊聚合的侵蝕作用之後，值得注意的是，Exp. Erosion 中第

二階段的 LVFs 超覆 CRFs，以及第三階段中的 CRFs 將海岸山脈火成岩體截切，

此兩項符合現今花東縱谷斷層系統活動證據的重要現象，事實上並不存在於本研

究過去在 4.5 至 4.7 節的實驗模型之中(如圖 5-11 的 Exp. Paliwan)。相比而言，先

前在本文 4.5 至 4.7 節模型尚未加入同板塊的侵蝕作用時，CRFs 與 LVFs 的空間互

動皆僅具有兩個階段—「由最初的兩斷層系統彼此競爭與截切，直接轉換至 CRFs

超覆 LVFs，並且 CRFs 僅集中破裂於花東縱谷中的單一斷層面上。」本研究根據
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加入與缺乏同板塊聚合侵蝕的模型結果變化，推測在 Exp. Erosion 的第二階段中，

LVFs 能夠短暫地較 CRFs 更加活躍，並使 LVFs 超覆 CRFs 的原因，可能為海岸山

脈的侵蝕作用減低縱谷斷層上盤的荷重，因此促使縱谷斷層活躍的時期更加持久，

而相較之下中央山脈斷層系統則在較短的板塊聚合量便已經達到較穩定而緩慢的

活動階段(圖 5-11)。另一方面，在 Exp. Erosion 的第三階段中，CRFs 的破裂位置能

夠向東遷移的原因也大致相同，由於在 CRFs 破裂位置的西側，CRFs 的活動導致

斷層面上的正向應力逐漸增加，而在 CRFs 破裂位置的東側，花東縱谷與海岸山脈

則因為侵蝕作用而降低岩體的正向應力，此正向應力由西向東降低的變化，提供

CRFs 活動範圍更容易向東遷移的可能性。因此，與板塊聚合同時的侵蝕作用，可

能為造成在瑞穗至光復間的縱谷斷層系統超覆中央山脈斷層系統，並且在光復至

花蓮間的中央山脈斷層系統將海岸山脈火成岩體截切的主控因子。 

綜合以上，花東縱谷縫合帶內活動構造互動關係的模擬結果，其對於花東縱谷

下方的既有弱面幾何分布，以及同板塊聚合的沉積與侵蝕作用較為敏感。然而，比

較本研究中包含 CRFs 與 LVFs 互動關係的模型模擬結果(4.5 至 4.8 節)相同之處，

則能發現各實驗之間在活動構造互動關係的最初階段(CRFs 與 LVFs 彼此競爭與截

切)與最後階段(由 CRFs 成為主導的活動斷層系統)的模擬結果具有穩定性，顯示中

央山脈斷層系統為本研究模型中較為穩定而主導的活動斷層系統。 
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圖 5-10 花東縱谷由南而北的斷層系統幾何互動關係示意圖。斷層系統幾何演化順

序，依序為：中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統相互競爭與截切；縱谷斷層系統超

覆中央山脈斷層系統，成為主導斷層系統；中央山脈斷層系統超覆縱谷斷層系統，

成為主導斷層系統。 
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圖 5-11 比較加入同板塊侵蝕作用對模型斷層系統幾何演化的影響。Exp. Paliwan 與 Exp. Erosion 的模型參數幾乎相同，兩者的差

異參數僅有侵蝕作用。在加入同板塊的侵蝕作用以前，實驗結果僅具有兩個斷層系統幾何演化階段：(1) CRFs 與 LVFs 兩斷層系統

彼此競爭與截切 (2) CRFs 超覆 LVFs，成為主導的活動斷層系統。在加入同板塊的侵蝕作用後，則斷層系統幾何在以上兩個階段

中，新增了 LVFs 短暫超覆 CRFs 的時期，形成三個階段的斷層系統幾何互動演化，也因此延緩了 Exp. Erosion 中 CRFs 超覆 LVFs

的時間。另一個加入侵蝕作用的影響，則是在實驗最後階段中，CRFs 能夠向東發育出新的斷層，並將海岸山脈火成岩體截切。 
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5.5 模型限制 

本研究選用的二維砂箱模擬方法雖然具有快速測試不同地質變因對於複雜構

造系統活動行為影響，並且能夠視覺化地呈現模型斷層連續性演化過程的優點。然

而，基於儀器側向與底部的空間限制、空間解析度、未知的侵蝕面傾角，以及缺少

孔隙水壓的變化等問題，將使二維砂箱僅能測試較概括性的主要變數(first-order 

parameters)，次級變數(second-order parameters)的評估則可能面臨困難。 

首先，在儀器的側向空間部分，二維砂箱的透明玻璃雖然使實驗者能夠便利地

觀察斷層間的幾何互動，卻也使實驗材料無法往玻璃的方向自由運動，因此與自然

界岩塊三維的運動模式並不完全相同，此側向空間限制使本研究的模擬目標僅聚

焦於垂直縱谷走向的板塊聚合對於活動斷層系統幾何的影響，而尚未包含花東縱

谷縫合帶的三維斜向聚合效應，因此模型設計中並不包含琉球隱沒帶向北的隱沒

作用所造成的影響，並且斷層走向滑移對於斷層間的幾何互動影響也為本研究模

型簡略的要素之一。因此，經由二維砂箱研究取得初步而主要的變因影響和斷層幾

何之後，未來如果能進一步以三維砂箱加以驗證會是較佳的方式。 

其二為砂箱底部的空間限制。雖然砂箱模擬可以透過在砂箱底部加入木塊斜

面以模擬基底滑脫面的垂直向運動，然而因為砂箱儀器的底板與剛體基座皆為剛

體材質，所以仍然無法完全類比花東縱谷縫合帶深部的變形行為，包含花東縱谷岩

石重力均衡(isostacy)的垂直向運動、岩石深部的塑性變形行為(plastic deformation)，

以及弧前基盤於花東縱谷下方的俯衝行為。重力均衡於垂直向的運動，可能會在

CRFs 與 LVFs 逆衝至花東縱谷之上以後，使花東縱谷下沉而改變地形或岩石正向

應力的分布。岩石深部的塑性變形，可能使斷層破裂的傾角增大，而較陡的斷層傾

角可能導致沿斷層的逆衝行為減弱，使應變轉而分散作用於斷層上盤，形成褶皺。

弧前基盤於深部的運動行為則是對於縱谷斷層的初始形成具有重要影響(圖 2-7；

Shyu et al., 2011)，然而受限於砂箱底部的空間限制，因此本研究尚無法直接連續

地模擬自東南外海至花蓮之間的活動斷層演化過程。目前在本研究初步的模擬結
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果中，僅能夠探討當中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統皆已形成後，自臺東-池上

一帶以北至花蓮之間，菲律賓海板塊相對中央山脈地塊的二維聚合作用，其對於斷

層系統向上在近地表約十公里內的淺層互動演化。綜合以上，期望未來的模擬研究

能夠透過電腦數值模型，加入上述三項花東縱谷深部的運動機制，以進一步評估此

三項運動機制對於花東縱谷縫合帶內活動斷層互動關係的影響程度。 

其三為空間解析度。根據實驗材料的物理性質，所計算之模型對自然原型長度

尺度比例為：1 公分等同於 1 公里(Hubbert, 1937；Horsfield, 1977)。若以縱谷縫合

帶每年聚合 4 公分(Yu et al., 1997)進行換算，則砂箱模型聚合 1 公分應對應至真實

自然原型聚合 2 萬 5 千年的聚合量，因此砂箱研究僅適合模擬數萬年尺度以上的

長期構造斷層系統運動行為，無法直接計算出短期尺度地震事件的斷層滑移或再

現週期數值。 

其四為未知的花東縱谷侵蝕基準面。過去的砂箱研究通常使用穩態的臨界錐

度(critical taper)作為模型之侵蝕基準面角度(如 Bonnet et al., 2007)。然而，透過花

東縱谷縫合帶起伏的地形，可推知現實中的花東縱谷縫合帶尚未形成臨界錐度，因

此難以直接判斷合適的模型侵蝕基準面角度。在本文 4.8 節實驗中，僅先以水平侵

蝕面(類比海水面)初步測試侵蝕作用對於花東縱谷縫合帶可能的構造影響，建議未

來的模擬研究，能再更進一步測試不同侵蝕基準面角度是否會影響斷層互動關係。 

其五為孔隙水壓。花東縱谷縫合帶存在許多尚不了解的複雜變數，其中地下孔

隙水壓的分布便是難以完整考量的參數之一。為簡化實驗模型設計，本研究的實驗

模型使用乾式砂箱，忽略孔隙水壓分布對斷層的影響。然而在現實自然界中，具有

較大孔隙水壓分布的區域，將減低岩體之有效正向應力，進而導致斷層滑動時所需

的剪動應力降低，因此更容易產生斷層滑動 (Mohr-Coulomb failure criterion; 

Coulomb, 1773; Mohr, 1900, 1914)。 

綜合以上原因，本研究二維砂箱的模擬結果僅聚焦於初步探討主要變數對模

型的影響，以及建構花東縱谷正向聚合過程中的斷層幾何互動。相反地，模型中過
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於詳細的次級變數，以及花東縱谷的深部運動機制，則將因為儀器限制與模型簡化

而尚難以進一步確認其確切的影響行為。 
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第6章  結論 

花東縱谷縫合帶的弧陸碰撞對臺灣造山運動意義重大，但現今對其活動構造

演化的了解仍有所不足。因此，本研究使用二維砂箱模型定性模擬花東縱谷縫合

帶萬年尺度下的地體變形歷史，並透過花東縱谷現有的活動構造證據檢核模擬結

果的正確性。 

研究結果顯示，當中央山脈斷層系統與縱谷斷層系統隨弧陸碰撞交會後，花

東縱谷縫合帶的活動斷層系統時空互動過程可以分作為三個階段：首先，中央山

脈斷層系統與縱谷斷層系統形成似共軛斷層的幾何架構，此時兩斷層的活動速率

相當，彼此相互截切並活躍至地表，形成花東縱谷在池上至瑞穗之間的背斜斷丘

等活動構造地形。第二階段，為中央山脈斷層系統隱伏於縱谷斷層系統之下，此

時縱谷斷層系統的活動速率大於中央山脈斷層系統，可對應在花東縱谷瑞穗至光

復之間的 1951 年縱谷同震破裂與 2003 年瑞穗地震的餘震幾合。第三階段，為中

央山脈斷層系統截切後超覆縱谷斷層系統，此時中央山脈斷層系統的活動速率高

於縱谷斷層系統。在此階段中，中央山脈斷層系統除了向其西側形成活躍於縱谷

淺層的背衝斷層之外，同時也向其東側發育出數條新的西傾斷層，並貫穿海岸山

脈的火成岩體，可對應在光復至花蓮之間，2018 年至 2021 年的花蓮地震序列幾

何分布。 
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附錄 

附錄 A、本實驗室實驗材料的掃描式電子顯微鏡影像 
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附錄 B、實驗影片 QR codes 與網址 
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附錄 C、本研究使用之 PIV 後處理分析步驟與參數 

1. 進入 PIVLab 之前，先使用 Affinity photo 軟體，將實驗影像的綠幕背景去除。 

2. File > Load images 

3. Image settings > Image pre-processing， 

3-1 勾選 Enable CLAHE，Window size [px]設為 64。 

3-2 勾選 Enable highpass，Kernel size [px]設為 15。 

3-3 其餘選項均不勾選。 

4. Analysis > PIV settings， 

4-1 勾選 FFT window deformation。 

4-2 將 Pass1-Interrogation area[px]設為 128，Step[px]設為 64。 

將 Pass2-Interrogation area[px]設為 64，Step[px]設為 32。 

將 Pass3-Interrogation area[px]設為 32，Step[px]設為 16。 

   4-3 Sub-pixel estimator 選擇 Gauss 2x3-point。勾選 Disable auto-correlation。 

   4-4 Correlation robustness 選擇 Standard。 

5. Analysis > ANALYZE! 

6. Calibration > Calibrate using current or external image 

6-1 Select reference length，點選實驗影像中已知的真實長度後，將真實長度輸 

入至 real distance，再將兩實驗影像的時間間隔輸入至 time step。本研究之 

實驗影像 1px 對應真實長度 0.00032m，時間間距為 10 秒。 

6-2 Setup offset，設定影像間粒子運動的 X 軸與 Y 軸的正負方向，本研究將 X 

   軸正方向設向左；Y 軸正方向設向上。 

7. Post-processing > Velocity based validation 

7-1 勾選 Standard deviation filter threshold[n*stdev]，並設為 8。 

7-2 勾選 Local median filter threshold，並設為 3。 

7-3 其餘選項均不勾選。不將 PIV 計算的缺值進行內插運算。 
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8. Post-processing > Image based validation 

8-1 勾選 Filter low contrast，Threshold 設為 0.001。雖然實驗影像已曾將綠 

    幕背景處去除；然而在 PIV 運算後，背景處仍會計算出些微的背景噪訊 

    值，此步驟可將背景值去除，使背景值不顯示於後續的應變分析運算。 

8-2 其餘選項均不勾選。不將 PIV 計算的缺值進行內插運算。 

9. Plot > Spatial: Derive parameters / modify data 

9-1 選擇將 PIV 速度向量資料轉換為：垂直速度分量分布、水平速度分量分 

    布，或是剪動應變速率分布等後處理分析。 

9-2 盡量將 Colormap limit 設定為固定的值，以比較不同後處理分析圖之間 

    的向量。然而若固定的 Color limit 範圍會無法完整呈現活動斷層分布， 

    則仍會以呈現活動斷層位置為主要考量。 

9-3 其餘選項均不勾選。不將後處理分析之計算結果平滑處理(Smooth data) 

10. Plot > Modify plot appearance，調整位移速度向量的顯示密度、長度與顏色，

並選擇 Color map 種類，以及勾選是否顯示 Color bar。 

 


