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中文摘要 

本研究挑選 1130 個 1995 年七月～2005 年九月，由中央研究院地球科學所使用台灣寬頻

地震網(BATS)所接收波形資料逆推而得的震源解。藉由 BATS CMT 地震參數的統計，得到其

完整規模(Mୡ)為M୵＝4.0，b 值為 0.921。本研究使用 Frohlich(1992)對震源機制解斷層破裂型

態的方法進行分類，其中 485 個(42.92％)為逆衝斷層型，主要分布於東北部的板塊隱沒帶、

東部碰撞帶、西部麓山帶與蘭嶼地區；51 個(4.51％)為正向斷層型，集中於弧後擴張區與中

央山脈南北段；109 個(9.65％)為走向滑移斷層型，集中發生於宜蘭外海地區、縱谷東側與中

央山脈南北側。 

 

為了評估 BATS CMT 震源解品質的優劣，本研究將其與 GCMT(Global Centroid Moment 

Tensor)震源參數比較，結果顯示在 BATS 波形擬合誤差值低於 0.5 且 GCMT 地震矩相對誤差

值在 0.2 以下時，兩者的震源解 88％以上 Kagan 角(兩個震源機制解在三度空間中旋轉以達到

相同的最小角度)小於 34°。BATS M୵平均小於 GCMT M୵～0.17，這很有可能是因為 GCMT

求震源解過程，小地震無法有效激發足夠的長週期波形，而被長週期雜訊干擾，降低 GCMT

對小地震的解析能力。比較過程也發現，BATS CMT 震源參數解的品質，容易受到測站覆蓋

率、複雜的地下構造與地震定位誤差影響，本研究提出未來能夠針對這三方面進行改善的建

議。 

 

本研究以震源解得到台灣地區應力與應變場，據以描述區域的變形狀態與應力環境，應

變率在10ିଵଵ~10ିସyrିଵ之間，與 GPS 所推估的間震期地表應變比較，明顯小一個數量級。接

著使用震源解以 Michael(1984)的方法進行應力張量逆推，得到台灣全區與十個孕震構造區的

主應力狀態。最後，我們藉由震源解斷層型態、應變與應力軸，進一步解釋各區的地震地體

構造，以期作為將來評估地震危害的依據。 
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Abstract 

This study collected 1130 regional centroid moment tensor (CMT) solutions, which were 

obtained by the Institute of Earth Sciences, Academia Sinica for earthquakes occurred in the Taiwan 

region in 1995-2005 by inverting the BATS broadband waveforms, to characterize their statistic 

properties and tectonic implications.  The moment magnitude ranges from 3.3 to 7.1 in this catalog 

with a complete magnitude (Mc) of ~4.0 and the b-value of 0.921.  Predominant thrusting 

events(42.92％) are common in the colliding boundary, fold-and-thrusting belt, and subducting 

interface, whereas the normal faulting(4.51％) presents mainly in the Okinawa Trough, northern 

Hoping Basin, and the eastern Central Range. 

To evaluate the robustness of BATS CMT solutions, this study compares 96 CMT solutions in 

common between BATS and GCMT catalogs.  Results show that the BATS solutions are well 

constrained for events with misfit ≤ 0.5, which are roughly comparable to solutions of GCMT with 

moment error ≤ 0.2.  The BATS M୵ is generally less than GCMT M୵ by an average of ~0.17.  

This is very likely due to the insufficient quality of solutions in GCMT catalog for small 

earthquakes.  For obtaining more robust solutions in the future, the uncertain of epicenter location, 

velocity model and station coverage must be improved by new techniques such like location 

searching, 3-D Green’s function. 

Horizontal seismic strain directions, which are shown in terms of well constrained BATS 

CMT dataset, agree well with the surface geodetic GPS observations. Seismic strain rate along the 

Costal Range is ~10ି଻yrିଵ, which is about one order of magnitude smaller than the one derived 

from GPS measurements.  This study applies Michael’s method (1984) to invert the stress tensor 

for obtaining the seismic stress field in the Taiwan region.  Finally, we take advantage of these 

results to delineate the seismogenic structures associated with tectonic processes around Taiwan.  

Our results provide seismological constraints on the mode of deformation and stress field in the 

Taiwan region.   
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第一章 緒論 

1.1 研究動機與目的 

地震的震源機制對研究震源物理與討論地體構造扮演舉足輕重的角色

(Zoback, 1992)，但是即使是同樣的地震，不同研究單位所得的結果不盡相同，

對推論區域應力及地體構造上的變化究竟是來自震源機制的誤差抑或實際構造

的差異，往往難以分辨。Helffrich(1997)、Frohlich and Davis(1999)、Kubo et 

al.(2002)分別比較全球與區域震源機制解的目錄，以統計的方式討論彼此之間

各項參數的差異，並據以評估震源機制的真實性。 

台灣地區地震發生頻繁，為了提升地震監測能力，中研院地球所(IES, 

Institute of Earth Science, Academia Sinica)從 1992 年開始籌畫建立台灣寬頻地震

觀測網(Broadband Array in Taiwan for Seismology, BATS)，從 1994 年以來已經蒐

集大量的地震波形紀錄，為區域性地震研究提供高品質的地震資料，根據這些

高品質的地震紀錄，不論是台灣本島或外海的顯著地震，均可以少量測站波形

資料逆推得到其中心地震矩張量解(centroid moment tensor, CMT)，並藉以推論

台灣地區地震地體構造(e.g., Kao et al., 1998a；Kao and Jian, 2001)。累積從 1995

年七月～2005 年九月，中研院地球所已經利用 BATS 的波形資料逆推台灣地區

1130 個地震事件的震源解。 

在 BATS 建立之前，地震的震源機制解通常是以 P 波初動或是 P/S 振幅比

值來估計，此方法受到測站覆蓋率影響，而台灣地區很多地震都發生於外海，

以致於這些地區中小地震的震源機制解付之闕如。相對於 P 波初動解主要反映

地震初始破裂的行為，CMT 所得的震源機制較能代表整體的震源破裂過程。許

多研究也指出大地震的連續破裂行為常常與初始破裂迥異(e.g., Kanamori and 

Stewart, 1978；Kikuchi et al., 1993)。 

本研究首先針對中研院地球所的 BATS 震源參數解定量地描述其統計特徵，

接著藉由比較 BATS CMT 與 Harvard (Global) CMT 之間的差異來評估 BATS 震
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源機制的可信程度；這兩組資料是由完全獨立的波形紀錄，在不同的頻段下，

以不同的技術逆推所得，如果相同的地震得到一致的解，那麼邏輯上這個解應

該趨近真實的狀況。根據比較的結果，本研究採用較高品質的震源機制，推估

台灣的區域應力與應變場，並探討台灣地區的地震地體構造。最後檢視造成這

些差異的原因，以作為日後進一步提升 BATS CMT 震源機制解品質的參考。 

 

1.2 台灣寬頻地震網 BATS 

1980 年代以來，由於 CMT 逆推技術進步與全球數位地震觀測網覆蓋率增

加，可以成功地系統化估算大地震的震源參數，如 Harvard CMT(e.g., 

Dziewonski et al., 1981)、USGS(U.S. Geological Survey MT Catalogue)(Sipkin, 

1982)與 ERI(Earthquake Research Institute MT Catalogue)(Kawakatsu et al., 1995)。

遺憾的是，這些地震目錄在這種遠震距離(teleseismic distance)下只能解中大型

地震(mୠ ൒ 5.5)。 

中央研究院地球科學所建立台灣寬頻地震網的初期目標是系統化地研究台

灣地區地震的震源參數，如震源機制解與地震矩張量等，可用來研究地震震源

破裂與地體構造應力方向等課題(Zoback, 1992；Kao et al., 1998a)。至今已在台

灣本島地區與外圍設置了 20 個永久寬頻地震站，寬頻地震儀採用 STS-1、STS-

2 及 Trilliun 感震器，另外配有強震儀(SSA-320、EpiSensor)與 24-bits 記錄器(Q-

680、Q-4120、Q-330)。資料品質由 IES 負責掌握，最後藉由 Incorporated 

Research Institutions for Seismology(IRIS) 的 資 料 管 理 系 統 (DMS, Data 

Management System)對外公開。BATS 早期階段有許多問題，包括測站數量不足、

非預期電力與儀器故障與背景雜訊過高等，所以在 1995 年前期並沒有高品質的

震源解，1995 後期開始正式運作，得到許多高品質的波形資料，進而逆推出台

灣地區的震源機制解(Kao and Jian, 1999；Kao and Jian, 2000；Kao et al., 1998a；

Kao et al., 2002a；Kao et al., 2001；Kao et al., 2002b；Liang et al., 2003；Liang et 
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al., 2004)。 

 

 
 

 

 

BATS 逆推過程是以波形與六個地震矩張量的線性關係為基礎(Aki and 

Richards, 1980；Fan and Wallace, 1995)。連結這個線性關係的格林函數(Green’s 

function) 是 由 Yao and Harkrider(1983) 結 合 波 線 反 射 法 (reflectivity 

method)(Kennett, 1980) 與離散波數疊加法 (discrete wavenumber summation 

method)(Bouchon, 1981)所開發的高效率演算技術得到。 

 

圖 1.1 台灣地區寬頻地震網。方形為 IES 架設管理，三角形

為中央氣象局，圓形為全球地震觀測網所布。 
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速度模型方面，因為長週期地震波對速度構造不敏感(簡, 1997)，Kao et 

al.(1998a；1999)把 Rau and Wu(1995)的平均一維速度模型簡化為三層：上部地

殼、下部地殼與地函半空間(mantle half-space)，測試證明長週期地震波會忽略

速度構造細微部分。用不同速度模型計算不同測站的合成波形來反映台灣地區

地體構造的複雜性，又因為 BATS 逆推主要是取長週期(12.5～50 秒)波形，所

以莫氏不連續面(Mohorovicic discontinuity, Moho)深度才是最關鍵的參數。系統

中可讓 Moho 深度從 15 公里～45 公里每 5 公里為間距找出最適合的速度模型

(Kao et al., 1998a)。 

波形資料方面，因為不同測站所接收到的寬頻資料都有不同的雜訊(noise)，

所以對不同測站的波形資料會以不同頻帶濾波，方法是取 P 波到時前後 300 秒

的波形資料，轉到頻率域，計算其訊噪比(signal to noise ratio, S/N)，大致上濾波

頻帶範圍是 0.02～0.08Hz，頻率高於 0.08Hz 波形容易受到地下構造影響。換言

之，波形逆推選擇低頻訊號，可以降低側向異質性(lateral heterogeneity)、速度

模型細節與震源定位誤差的影響。更重要的是，即使測站覆蓋率差強人意，使

用完整波形逆推不只可以對斷層面解有更好的約束，還可得到地震矩中心深度

與地震矩張量。因為小地震無法有效激發可供逆推的長週期能量，所以只對

ML ൒ 4.0的地震求震源解(Kao and Jian, 2001)。 

BATS CMT 震源解的品質以三個參數來估計：(1)地震矩張量等向分量 

(isotropic component，φ)、(2)合成波形與觀測波形的誤差(misfit，E)、(3)補償線

性向量偶極(CLVD 的分量, compensated linear vector dipole)(Kao and Jian, 1999)。

E 值主要是度量波形的擬合程度，又因為天然地震大多起因於斷層面的錯動，φ

與 CLVD 不應該過高(Kao et al., 1998a；Kao and Jian, 1999)，品質分類詳列於表

1.1。 
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Average Waveform Misfit (E) CLVD component (ε) 

Class Criteria Class Criteria 

A 0 ≦ E ＜ 0.3 1 ε ≦ 0.1 

B 0.3 ＜ E ≦ 0.5 2 0.1 ＜ ε ≦ 0.25 

C 0.5 ＜ E ≦ 0.7 3 0.25 ＜ ε ≦ 0.4 

D 0.7 ＜ E ≦ 0.9 4 ε ＞ 0.4 

E 0.9 ＜ E ≦ 1.1 
 

F E ＞ 1.1 

 

 

會影響 BATS CMT 逆推品質的因素有：(1)測站－震源間速度構造過於複雜、

(2)震央的定位誤差、(3)逆推過程所使用的測站數與測站覆蓋情況。改善方法為：

(1)使用更精細的速度模型來計算格林函數；(2)只使用長週期地震波來進行逆推。

當對速度構造細微部分擁有更充足解析時，逆推過程就可以使用更高頻波形來

解更小的地震。測試結果得到，如果只使用單站進行逆推，當定位誤差超過 15

公里時，震源機制解可能會有 15°的偏差，所以高品質的震源機制解有兩個標

準：(1)逆推過程一定要使用三個分量(R、T、Z)，而且至少要有三個測站；(2)

逆推結果至少品質要高於 C4(E≦0.7，CLVD≦0.4)(Kao et al., 1998a)。 

 

1.3 前人研究回顧 

為了評估不同單位解得全球震源解的可靠程度，Helffrich(1997)比較 1980

年～1995 年間 Harvard、USGS 與 ERI 三個地震目錄的地震參數，三地震目錄

中以 Harvard 的地震事件紀錄最為完整。他發現當地震規模較小，或是震源深

度較淺時，彼此的震源機制解相關係數會很差。就淺震而言，滑移向量(slip 

vector)的偏差約為 14°。 

表 1.1 BATS CMT 逆推結果的品質分類。 
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震源機制解中的 T、B、P 三軸通常可用來估計區域應力方向與地體斷層面

滑移形態，三軸的可信度變得格外重要，Frohlich(1999)同樣比較 Harvard、

USGS、ERI 的震源解。他最後指出，一個地震解要有高品質，必須有以下兩個

條件：(1)地震矩張量相對誤差E୰ୣ୪ ൑ 0.15，(2)CLVD 所佔的比例，fେLVD ൑ 0.20。 

在區域性的 MT 震源解方面， Kubo et al.(2002)藉由日本的防災科學技術

研究所 (National Research Institute for Earth Science and Disaster Prevention, 

NIED)MT 地震目錄於 1997 年一月～2000 年十二月在日本地區所解的 3830 個

震源機制，描述 MT 地震目錄的震源參數統計特徵。NIED MT 地震目錄(e.g., 

Fukuyama et al., 1999)是由區域寬頻地震網(FREESIA)的地震波形資料逆推得到

地震解，濾波頻帶在 20 秒～100 秒之間。而為了評估 NIED 震源解的優劣，

Kubo et al.(2002)比較 NIED 與 Harvard 共有的 226 個地震事件，結果顯示

Harvard M୵比 NIED M୵平均高估～0.1，他認為全球地震網會記錄到較多的長

週期雜訊，導致對小地震的解析力變低。兩地震目錄在震源深度的比較上，10

公里以內有較大的差異性，因為 Harvard 對於震源深度有最淺 15 公里的限制。 

為了要比較 NIED 與 Harvard 的震源機制解相似度，Kubo et al.(2002)以

Kagan 角(Kagan, 1991)來表示兩個震源機制解在三度空間中旋轉以達到相同的

最小角度，範圍在 0°～120°之間，角度越小代表兩個震源機制解越相似。從

Kagan 角的統計發現，有 70％的地震事件在 35°以內，表示兩地震目錄的震源

機制解存在相當的一致性。 

在確定 NIED 震源解具有相當高的可信度之後，Kubo 將所有地震解的 P 軸

投影到水平，得到日本地區的最大壓應力軸分布圖，也把 Harvard 的震源解如

法炮製，發現用 NIED MT 所繪製出的 P 軸分布圖較能表現出細節變化，換句

話說，可以展現區域內的非均質性(heterogeneity)。 

在歐洲地區，Bernardi et al.(2004)為了比較 SAMT(Swiss automatic moment 

tensor)地震目錄的震源解品質，將 2000 年四月到 2002 年四月之間的 87 個地震

事件與 SRMT(Swiss Seismological Service’s regional moment tensor)做比較，用了
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以下三種參數： 

(1)|∆Ax|，定義為 P、T、B 三軸的平均差異量； 

(2) |∆z|，震源深度差異； 

(3) |∆M୵|，地震矩規模差異 

由於 SAMT 是在地震發生後，針對歐洲地中海區域地震規模 4.7 以上的地

震，以自動化的方式取得即時(real-time)地震波形資料，再利用表面波(週期 50

秒－100 秒)進行逆推得到震源解。會影響震源解品質的因素有定位的精準度、

地震測站的分布與地震波形訊號的強弱。SRMT 與 BATS CMT 的最終解是非常

類似的，是在地震發生後數週或數月，針對地震事件，取得相當完整的波形資

料，而後逆推得到震源解，經過測試具有很高的可信度(Braunmiller et al., 2002)。

所以 Bernardi 利用 SAMT 與 SRMT 比較的結果，將 SAMT 的震源機制解分成

A、B 與 C 三種品質。其中 A 品質代表 |∆Ax| ൑ 30° 、 |∆z| ൑ 10公里、

|∆M୵| ൑ 0.2；B 品質表示|∆M୵| ൑ 0.2，其他則為 C 品質。A 品質的地震事件

大多位於地震測站覆蓋度高的區域，他也發現，使用較多的測站與分量確實會

提高 A 品質數量。接著他將 SAMT 與 Harvard、USGS、ERI 做地震矩規模的線

性回歸，結果顯示平均偏差都非常小，標準差都接近 0.1，斜率約為 1，顯示在

地震矩規模的估計方面有很高的可信度。最後他測試逆推過程之前對於地震波

形濾波的頻帶，如果濾波波長大於週期 50 秒－100 秒的範圍時，由於地震目錄

中有很多的小地震，導致地震波訊號太弱，會減少 A 品質數量。當波長小於 50

－100 秒時，短波長對於地殼厚度以及垂直速度構造的變化較敏感，同樣是會

降低震源解的品質。顯示濾波的頻帶確實會對震源解的品質造成影響。 

本研究藉由比較 BATS CMT 震源解，評估其震源機制的可信程度，進而訂

定出品質標準。有別於前人使用 P 波初動解或多種震源資料來進行地震地體構

造研究，本研究以完整的 BATS CMT 震源解探討台灣應力與應變場，對於地體

環境有較一致標準的代表性。 
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第二章 BATS CMT 震源解的統計特徵 

2.1 BATS CMT 解的分布 

為了得到 BATS CMT 地震目錄的統計特徵，本研究選取 1995 年七月~2005

年九月，總共 1130 個 IES 利用波形逆推所得到的震源機制解(focal mechanism)

來加以分析。其震央的空間分布(圖 2.1)大致在東經 119.18°～123.34°，北緯

21.02°～25.07°之間，震源深度依中央氣象局發布的範圍，在 0～172 公里之間，

圖 2.1 為這些地震的雙力偶斷層面解，深度則以色階表現，其中 984 個地震事

件震源深度都小於 35 公里，約佔 87％。不同於 CWB 的震源深度，BATS 於波

形逆推過程，會調整不同深度做逆推，找出最小誤差的位置，此深度為地震矩

中心深度(centroid depth)，範圍從 11 公里～180 公里。 

圖 2.2 為 BATS CMT 解累積數量與與規模大小在時間上的變化，可以看出

2001 年之後可偵測的最小規模明顯比之前降低約 0.5，這是因為 2001 年(灰色虛

線)之前是以ML ൒ 4.5為起算門檻，而在 2001 年之後改以ML ൒ 4.0為起算門檻，

紅線標示地震累積數量，在大地震過後有顯著的斜率變化，如 1999 集集地震、

2001 東部外海地震、2002 的 331 地震以及 2003 年的成功地震等。 

 

2.1.1 空間網格的劃分 

本研究將台灣地區劃分成網格狀，統計每格內的地震數量、及累計所釋放

的純量地震矩(scalar seismic moment, M଴)，由於考慮到可能的震央定位誤差，

本研究以 0.2°×0.2°劃分，等同於邊長 22 公里的正方網格。根據觀測經驗斷層

破裂長度與地震矩規模(M୵)間存在著正比關係，Wells and Coppersmith(1994)蒐

集實地測量而得的斷層地表破裂長度與地震規模，針對不同斷層類型做線性回

歸，結果顯示不同的斷層類型，其地表破裂長度與地震規模的線性回歸係數並

沒有太大的差別，本研究選用台灣地區分布最多的逆衝斷層關係式，如下： 

M୵ ൌ 5.00 ൅ 1.22log ሺSRLሻ  (2.1) 
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圖 2.1  BATS 1995～2005 在台灣地區所解 1130 個地震事件震源機制

解分布圖，顏色指出其震源深度，震源機制球大小則對應其地震矩規

模。 
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式中 SRL(Surface Rupture Length)為斷層於地表的破裂長度。本研究將 20 公里

當作斷層地表破裂長度，代入式 2.1 得到M୵為 6.587，本研究以M୵=6.5 作為門

檻，BATS 地震目錄中 1127 個地震M୵小於 6.5，換算成斷層地表破裂長度均不

超過 20 公里。對於那 3 個M୵超過 6.587 的地震事件，分別是 2001/12/18 發生

於東部外海的地震(M୵＝6.8)、2002/03/31 的 331 地震(M୵＝7.1)與 2003/12/10

的成功地震(M୵＝6.58)，第一個地震於外海，斷層型態為南北走向正斷層，從

餘震序列來看，斷層破裂長度大於 20 公里。2002 年的 331 地震(M୵＝7.1，

SRL～52.64km)與 2003 年 12 月 10 日的成功地震(M୵＝6.7，SRL～24.74km)，

兩者斷層破裂長度都大於 20 公里，換言之M଴是在整個斷層面所釋放，如果按

圖 2.4a 將這兩個地震的M଴置於邊長 20 公里方格內是失真的，於是本研究將

2002 年的 331 地震依照餘震序列所定義的斷層面，將M଴於空間上向主震西北方

向作 1：1：1 的分配；對於 2003 年的成功地震則是向主震位置的西南方以 1：

1 分配M଴。另外，在 BATS CMT 地震目錄中沒有 1999 年集集主震的震源參數

解，因為 BATS 的波形逆推過程，把地震當作點震源破裂，而集集主震的破裂

圖 2.2  BATS CMT 1995～2005 解累積數量與規模大小在時間上的變

化，紅色星號為 1999/09/20 集集地震，由於規模過大，並未列在

BATS CMT 目錄內。 
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太長且過程太複雜，若單以區域接收之波形資料來逆推矩中心點的錯動，無法

代表真實的震源破裂過程，因此集集主震無法以 BATS 波形逆推得到 CMT。地

震矩規模(M୵)是由地震矩M଴換算得來(Kanamori, 1977): 

M୵ ൌ ൭logM଴
1.5ൗ ൱ െ 10.73  (2.2) 

當M୵相差一個規模單位時，由(2.2)式可得到M଴將相差 31.62 倍，也就是說一個

地震序列，通常主震釋放地震序列總能量的大部分；為了得到更完整的M଴累計

分布圖，本研究從 GCMT(http://www.globalcmt.org)地震目錄取得 921 集集主震

M୵＝7.6，M଴＝3.38×1027dyne-cm，又因為現在網格的長為 20 公里，而車籠埔

斷層地表破裂長度超過 80 公里(Ma et al., 1999)，所以依據車籠埔斷層破裂位置，

將M଴依斷層的錯動滑移量(Rubin, 2001)從北到南以 5：3：2：2 的比例分配加到

數據中。 

 

2.1.2 地震矩釋放量的空間分布 

有別於傳統的地震活動(seismicity)分布圖只能大致看出區域地震活動密度

(如圖 2.1)，所以本研究以 0.2°×0.2°網格，量化每網格內十年間 BAT 所解中大

地震事件的數量(圖 2.3a)，圖中顯示大部分可解析的地震事件都分布於台灣東

部與東部外海。震源深度超過 35 公里的地震，絕大多數與南北兩個隱沒帶有關

連(圖 2.3b)。 

震源參數方面，純量地震矩(M଴)的物理定義為(e.g., Aki, 1966)： 

M଴ ൌ µDഥA  (2.3) 

其中 μ 為震源附近物質的剛性(rigidity)係數，或稱為剪切係數(shear modulus)，

Dഥ為斷層面上的平均滑移量，A 為斷層破裂面積；M଴可直接反映震波的輻射能

量(radiated energy)大小(e.g., Aki, 1966；Kanamori, 1977)。BATS CMT 地震目錄

中的地震，M଴的範圍在 1.1×1021dyne-cm～5.5×1026dyne-cm 之間，本研究累計

每網格內十年間的M଴釋放，以原始資料得到台灣地區過去十年各地釋放地震矩
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多寡的空間分布(圖 2.4a)，圖中度量單位是 dyne-cm 經以 10 為底的對數來表示。

本研究於圖中加入車籠埔斷層地表破裂軌跡，並調整M଴於破裂帶的分布，重新

繪製一張累計M଴分布圖(圖 2.4b)。從圖 2.1 雖然看到台灣東部至外海有較多的

地震數量分布，但是M଴的累計結果顯示，最高值位於台灣西部，顯示 1999 年

集集地震序列釋放相當多的能量。 
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2.2 地震矩規模(ܟۻ)的統計特徵 

2.2.1 BATS ܟۻ的分布 

因為M୵是以長週期地震波計算得到，較不易受到近地表構造或衰減影響，

相對於其他種地震規模單位(ML,Mୱ,mୠ)較為可信，而且對於估計大地震不會發

生飽和問題(Hanks and Kanamori, 1979)。本研究由 BATS CMT 地震矩規模(M୵)

的數量分布結果(圖 2.5)可以看到地震矩規模在 3.3 和 7.1 之間。 

 

 
 

 

 

2.2.2 BATS CMT 完整規模(܋ۻ)與 b 值估計 

在地震統計上，地震規模與地震數量之間有重要的關連性，一般而言小地

震發生較為頻繁，而大地震通常久久出現一次，Gutenberg and Richter(1940s)首

先提出地震規模與地震數量存在著冪次定律(power-law)的分布關係，他們取一

圖 2.5  BATS CMT 1130 個地震數量與地震矩規模分布圖。 
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個固定的區域，統計一段時間內的表面波地震規模Mୱ與地震數量，得到以下關

係式： 

logN ൌ a െ bMୱ  (2.4) 

其中 N 是在某個地震規模Mୱ以上的累計地震數量，a 與 b 為常數，其中斜率 b

稱為 b 值(b-value)，本研究統計 BATS 地震目錄中的 1130 個地震事件(圖 2.6)，

得到 b 值為 0.921±0.02，a 則為 6.635。 

一般而言，在對數統計圖上累計地震數量與規模會呈現線性關係，但實際

上受限於觀測網的偵測能力，過小地震無法有效量測到，所以分布點在小規模

部分會脫離趨勢線，在脫離處的地震規模，本研究稱為完整規模(complete 

magnitude, Mୡ )，在Mୡ以上的地震事件都有完整的紀錄量測，由於 BATS 在

2001 年以前針對ML≧4.5 的地震求解，2001 年後才對ML≧4.0 的地震求最終解，

而且解算出來的地震矩規模(M୵)往往小於ML。本研究的Mୡ是利用 Wiemer and 

Wyss(1994)的方法求得(Wiemer, 2001)，顯示 BATS CMT 地震目錄的Mୡ約為 4.0。 

 

 

 

 

圖 2.6  統計 BATS 資料中 1130 個地震，得到台灣地區地震規模與累

計數量的冪次關係，從關係式得到 b 值與Mୡ。方形為累計地震數量。 
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b 值的大小就是圖 2.6 中趨勢線的斜率，如果 b 值越大，趨勢線越陡，表示

小地震數量相對較多。根據全球的經驗，b 值大都介於 0.67～1 之間(Lay and 

Wallace, 1995)，而且常隨著時空改變。關於台灣地區的研究，Wang(1988)統計

出台灣不同區域的 b 值，介於 0.89～2.05 之間，他發現於台灣中部低布蓋重力

(Bouguer gravity)異常地區 b 值較小，外海地區布蓋重力異常高的區域 b 值較低。

Wu et al.(2006)從中央氣象局地震網(CWBSN)，選取 1994/01/01～1999/09/20 期

間，震源深度 40 公里以內，總共 66069 個地震，統計得到 b 值＝1.05，a＝6.74，

Mୡ＝2.0。由於 BATS 只針對 CWB ML≧4.0 的地震求 CMT 解，所以Mୡ高於

CWBSN 地震目錄。 

 

2.3 BATS ܟۻ地震矩規模 v.s. CWB ۺۻ芮氏規模 

芮氏規模(local magnitude, ML, Richter, 1935)是第一個以量化的方式估計地

震大小的單位，能夠容易且直觀地描述地震的大小與當地的搖晃強度(Kanamori 

and Jennings, 1978)。當時 Richter(1935)為了以量化方式估計南加州地震大小，

將標準扭力式伍德－安德森地震儀(Wood-Anderson torsion seismometer)(自由週

期 0.8 秒，倍率 2,800 倍，阻尼常數 0.8)所記錄到水平方向最大振幅與芮氏規模

ML以下列經驗式表示： 

ML ൌ logAሺ∆ሻ െ logA଴ሺ∆ሻ  (2.5) 

其中∆為震央距離。Richter 定義參考振幅A଴為距離震央 100 公里處的地震站，

記錄到最大振幅為 0.001mm。然而現今扭力式伍德－安德森地震儀已不復見，

就以數位紀錄訊號模擬成扭力式伍德－安德森地震儀式地震波形(Kanamori and 

Jenning, 1978； Yeh et al., 1982)，進而得到ML，適用震央距離為 50-600 公里。

對logA଴ሺ∆ሻ的估計，Shin(1993)測試並訂定地震波在台灣地區傳播不同距離時，

振幅經幾何擴散、非彈性衰減與震波散射的關係式，稱為衰減公式(attenuation 

function)，主要與震央距及震源深度有關，一旦確認logA଴ሺ∆ሻ且量得各測站的最



 

- 18 - 
 

大振幅，即可透過(2.5)式估計ML，也就是迄今中央氣象局估計ML的方式。 

本研究將 BATS 地震目錄中 1130 個地震事件的M୵，與 CWB 測得的ML做

最小方差線性回歸，得到以下關係式： 

CWB_ML ൌ ሺ0.914 േ 0.012ሻBATS_M୵ ൅ ሺ0.793 േ 0.051ሻ  (2.6) 

BATS_M୵ ൌ ሺ0.921 േ 0.012ሻCWB_ML െ ሺ0.057 േ 0.056ሻ  (2.7) 

如圖 2.7 所示，藍線為彼此的回歸趨勢線，紅色虛線為 1：1 直線。BATS 以

CWB_ML＝4.0 作為門檻，CWB_ML大於 4.0 才會做最終 CMT 地震解，因為

CWB_ML小於 4.0 的地震，可能因長週期訊號釋放能量不足導致各寬頻地震測站

難以收到清楚的波形資料，會降低波形逆推結果的品質(Kao et al., 1998)。計算

得到兩者相關係數為 0.91，彼此有不錯的相關性，分布結果顯示大部分圓點都

在紅虛線之上，本研究接著做ML െ M୵的統計(圖 2.8)，平均而言，CWB_ML比

BATS_M୵大 0.425±0.209。 

 

 

 

圖 2.7  CWB_ML與BATS_M୵最小方差線性回歸結果，顯示兩者有相當

好的相依性，CWB_ML比BATS_M୵高估 0.425±0.209。 
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估計地震規模在世界各個地震目錄都是重要的課題，Braunmiller et al.(2002)

針對歐洲地中海區域 13 個地震事件，比較瑞士區域寬頻地震目錄(SRMT)的M୵

與瑞士地震局(Swiss Seismology Service, SED)(Deichmann et al., 2000; Baer et al., 

2001)的ML，結果顯示兩者有高度的線性相關，對於中小地震而言，ML平均比

M୵大～0.2 規模單位，他認為ML對於較小地震高估。Ristau et al.(2003)針對加

拿大西岸 260 多個地震事件，利用區域地震測站波形逆推得到的M୵，與加拿大

地質調查局(Geological Survey of Canada, GSC)的ML比較，他把地震事件以地殼

分佈位置分為三區，顯示完全位於大陸地殼的區域平均ML比M୵小 0.28±0.08，

完全位於海洋地殼的區域平均ML比M୵小 0.69±0.10，震源到測站的路徑似乎會

影響到比較的結果，尤其對於ML而言，更容易受到傳播路徑影響而低估。紐西

蘭區域地震主要由紐西蘭地震委員會(New Zealand Earthquake Commission, EQC)

進行監測，其中的 GeoNET 計畫則是負責整個地震觀測網以及波形逆推過程，

Ristau(2008)比較此地震目錄中ML與M୵，結果顯示ML比M୵還大上 0.5-1.0，他

圖 2.8  以CWB_ML減去BATS_M୵的差值與數量分布，大部分地震事

件CWB_ML大BATS_M୵，平均差值為 0.425±0.209。 
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認為主要是因為水平及深度定位所造成，另外也有可能因衰減係數 Q 的不同，

或應力降與假設值 30 bars 差太遠，以及地殼彈性係數過高等因素，導致ML與

M୵間差異過大。 

Wang et al.(1989；1992)曾取 CWB 與中央研究院的地震規模參數與利用Mୱ

所換算的M଴做線性回歸，得到log ሺM଴ሻ與ML的關係如下： 

logሺM଴ሻ ൌ ሺ14.571 േ 1.683ሻ ൅ ሺ1.598 േ 0.236ሻML  (2.8) 

本研究將(2.2)式代入(2.8)式，暫時不考慮誤差範圍，找出ML與M୵的直接關係如

下： 

M୵ ൌ 1.065ML െ 0.986  (2.9) 

整體而言ML大於M୵，而且規模越小兩者差異越大。Chen(2008)取 881 個 BATS

地震事件，比較其M୵與中央氣象局所發佈的ML，得到關係式為： 

ML ൌ 0.8M୵ ൅ 1.264  (2.10) 

提出對M୵ ൏ 6.32的地震而言ML是高估的，對M୵ ൒ 6.32的地震ML反而低估。 

Wu et al.(2001)比較 CWB 與 GCMT 共同紀錄到的 32 個地震，結果顯示，

在 4.8≦M୵≦5.5 範圍內，CWB_ML比GCMT_M୵高估約 0.2 規模單位；在 5.5≦

M୵≦6.5 範圍時，兩規模單位相當接近，CWB_ML在 6.5 以上有明顯飽和現象。

Wu et al.(2005)另選 56 個M୵≦6.2 地震(避免規模飽和問題)來比較，結果平均

CWB_ML比GCMT_M୵高估 0.2±0.26 規模單位。他將這 56 個地震依測站覆蓋率

的優劣給予不同的比重，把各測站水平方向最大振幅 A 與GCMT_M୵代入 2.5 式

來得到新的logA଴ሺ∆ሻ，∆為震源距離，這樣能得到新的logA଴與震源距離分布，

建立新的衰減公式，進而得到新的ML，結果顯示與GCMT_M୵平均差異減小為-

0.02±0.19。各測站修正因子(correction factor)從空間分布來看，修正量與地質條

件有很大的關連性，震波傳遞經過鬆軟沉積層時，振幅會有較大的放大

(amplification)效果，所以修正因子為負值；相對硬岩盤地區，振幅放大效果較

小，所以修正因子為正值。 

Lee et al.(2001)將地表岩性依照 S 波速度分為五個等級 A,B,C,D,E，從波速
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大於 1500m/sec 的硬岩 A 到波速小於 180m/sec 的軟土 E。Huang et al.(2007)利

用地下速度與密度模型，估計振幅於每種岩性等級不同頻率下的放大倍率，結

果顯示(圖 2.9)每一種岩性下，越高頻時振幅會放大效果越大。岩性方面，越硬

的岩石放大倍率越小，以 BATS 濾波範圍 0.03Hz～0.08Hz 而言，C 級岩石放大

倍率為 1.22，D 級岩石放大倍率為 1.41，E 級岩石放大倍率為 1.48，相較於用

來估計ML的 1Hz 訊號可達 2～5 倍左右，BATS 波形的放大效應要小(＜1.2)且穩

定許多。 

 
 

 

 

由以上的討論可知，ML的估計因地而異，沒有完全共通的標準，反觀M୵

的估計客觀許多，這也是為什麼 USGS 發佈規模時已經改以M୵為首要考量。而

中央氣象局所得的ML與M୵比較明顯高估，Wu et al.(2005)建議採用新的衰減公

式，以縮小ML與M୵之間的差異，除了避免民眾混淆之外，並提供學界一組較

為可靠的地震規模參數作為後續研究之用。 

圖 2.9  地震波震幅放大倍率與震波頻率在每一種岩性等級的關係圖，每

一種岩性在越高頻時有越大的放大倍率。就岩性而言，越鬆軟的環境(如 E
等級)會有越大的放大倍率。Huang et al.(2007) 
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2.4 震源機制解斷層錯動型態(faulting type)分布 

2.4.1 斷層型態機率分布 

震源機制解通常可以反映震源所在斷層破裂的型態，甚至可以進一步解釋

當地的地震地體構造。任何雙力偶型態的震源機制解，都可以 T、B 與 P 軸的

方位角(azimuth)與傾角(plunge)來表示方向，本研究把傾角(定義為主軸與水平面

的交角)設為δT、δB、δP，因為 T、B 與 P 三軸彼此相互垂直，所以三傾角會滿

足以下關係式： 

sinଶ δT ൅ sinଶ δB ൅ sinଶ δP ൌ 1  (2.11) 

此外，三軸的垂直分量可以寫成： 

x ൌ |sin δT| 

          y ൌ |sin δP|   (2.12) 

z ൌ |sin δB| 

將(2.12)式代回(2.11)式得到 xଶ ൅ yଶ ൅ zଶ ൌ 1，為球體方程式，又因為 x、y 與

z 都是正的，所以(2.12)式描述的是八分之一球體(octant)，或者說是三維直角座

標中的一個象限。因為每個震源機制解的δT、δB、δP組合都是截然不同的，所

以可以利用這個八分球描述震源機制解量化的分布。 

Frohlich(2001)研究發現過去震源機制解的分布方法都有不足之處，無法提

供每一類別的統計資訊，因此採用三角分布圖(triangle diagram)來表示，估計震

源機制解的相對頻率(relative frequency，RF)，並且以子三角形(subtriangle)內的

統計值取代以往將每個震源機制點作投影分布。假設現在有個正三角形(圖

2.10)，其中三個頂點表示完全(pure)走向滑移、逆衝與正斷層的情況： 

S (strike-slip)  δB ൌ 90° 

T (thrust)   δT ൌ 90° 

N (normal)   δP ൌ 90° 

大三角形高度為 H，被等距離平行線分成 N2 個子三角形，在此 N 為 5(圖 2.10)，
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由垂直方向來看，每個子三角形的高為 H/N，不同震源機制解會依照δT、δB、

δP情形，分布於子三角形中。假設現在地震目錄中總共有 M 個震源機制解，

mijk 為座落於某個副三角形的數量，以 i、j 與 k 來表示，則相對頻率(relative 

frequency)為： 

RF∆ି୰ୟ୵ሺi, j, kሻ ൌ Nଶሺ୫౟ౠౡ

୑
ሻ  (2.13) 

 

 
 

 

 

Frohlich 對於震源機制解的分類方式(Frohlich, 1992)是根據δT、δB、δP角度

來分類，δT ൒ 50°為逆衝(thrust)型態，δB ൒ 60°為正向(Normal)型態，δP ൒ 60°

為走向滑移(strike-slip)型態，所歸類的錯動型態只是代表單一震源機制解的結

果，不能完全符合區域斷層錯動方向。Rau and Wu(1998)曾挑選 97 個台灣地區

中小地震(2.7≦ML≦5.7)，挑選過程已確定其震源機制解是高可信度的，再利用

Frohlich 分類方式歸納，其中 30 個(30.93％)為逆衝斷層型、 8 個(8.25％)正斷

層型與 17(17.53％)個走向滑移斷層型。 

本研究利用 BATS 地震事件的六個地震矩張量M୶୶、M୷୷、M୸୸、M୶୷、M୶୸、

S

TN
圖 2.10  Frohlich 的震源機制解型態分布三角圖，三個頂點為完

全走向滑移(S)、逆衝(T)與正向(N)，每一格子三角形代表其震

源機制解型態。 
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M୷୸，算出各個地震事件的三組特徵向量(eigenvector)，每一組特徵向量會有對

應的特徵值(eigenvalue)，最大的特徵值代表其特徵向量(eigenvector)是 T 軸方向，

最小特徵值表示為 P 軸的特徵向量。BATS 地震目錄 1130 個地震事件，按照

Frohlich 分類方式，得到 485 個(42.92％)為逆衝斷層型，51 個(4.51％)為正斷層

型，109 個(9.65％)為走向滑移斷層型(圖 2.11)；本研究以 35 公里為莫氏不連續

面深度，得到發生於地殼內的地震總共有 984 個，其中 426(37.70％)個為逆衝

斷層型，41(3.63％)個為正斷層型，98(8.67％)個為走向滑移斷層型。 

 

 

 

 

Zoback(1992)將震源機制解分成六類，分別是正向(NF)、正向帶有走向滑移

分量(NS)、走向滑移帶有正向(SSN)、走向滑移帶有逆衝(SST)、逆衝帶有走向

滑移分量(TS)以及逆衝(TF)，詳細的分類定義見表 2.1。BATS 1130 個震源機制

解依 Zoback 定義分類後數量如下：87(NF)、36(NS)、136(SSN)、140(SST)、

92(TS)與 450(TF)，各類比例見表 2.1。 

圖 2.11  將 BATS 1130 個震源機制解以 Frohlich 三角圖分類得

到相對頻率分布，顏色代表每一種震源機制型態的比例。其中

485 個(42.92％)為逆衝斷層型地震。 
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從兩種震源機制分類法都可以得到台灣地區發生最多的是逆衝斷層，因為

台灣主要受到菲律賓海板塊與歐亞大陸板塊碰撞及隱沒而發生地震。圖 2.1 雖

然已展示 1130 個震源機制解於空間的分布，但難以觀察出台灣的斷層破裂與地

體環境，本研究藉由 Frohlich 的分類方法，將不同的震源機制解分為逆衝型、

正斷層型與走向滑移型三種震源破裂型態，並分別表示於台灣地圖上。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Frohlich Zoback 

δP δB δT PR(％) δP δB δT PR(％)

NF ≧60   3.63 ≧52  ≦35 7.70 

NS     40≦&＜52  ≦20 3.19 

SS(N)  
≧60 

 
8.67 

＜40 ≧45 ≦20 12.04 

SS(T)   ≦20 ≧45 ＜40 12.39 

TS     ≦20  40≦&＜52 8.14 

TF   ≧50 37.70 ≦35  ≧52 39.82 

表 2.1  Frolich(1992)與 Zoback(1992)對於震源機制解分類法，以及 BATS 1130 個

震源機制解依照兩種分類方式所得到的百比例。 
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2.4.2 斷層型態的空間分布 

逆衝斷層型 

逆衝斷層型地震的分布，集中發生於東北部的板塊隱沒帶、東部碰撞帶、

西部麓山帶與蘭嶼地區(圖 2.12)。台灣東北部隱沒帶，逆衝斷層型地震的震源

深度越往北越深，證明板塊向北傾斜隱沒，顯示 Wadati-Benioff 帶的特徵，由

隱沒板塊與上覆板塊之間的板間地震錯動產生。Kao and Jian(2001)認為台灣地

體活動是岩石圈碰撞，北部屬於「板陸碰撞」，中部與南部則是「弧陸碰撞」，

兩種碰撞類型轉換處就在花蓮附近，該處的地震斷層錯動型態由南邊的逆衝斷

層型經過走向滑移型到北邊的正斷層型，轉折處可以看到有相當多的逆衝斷層

型地震發生。從 Chang et al.(2003)對此區的研究，縱谷區的壓縮變形量是台灣

區域最大的，變形方向與碰撞方向相像。西部麓山帶的逆衝型態地震也是因為

弧陸碰撞應力傳遞到西部而沿著幾條活動斷層發生，其中有許多是集集地震序

列，Kao and Angelier (2001)認為此地震序列可以看做是證實台灣造山運動的現

象。蘭嶼地區則是弧前盆地閉合，壓應力導致逆衝斷層型地震發生。 
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圖 2.12  台灣地區 485 個逆衝斷層型震源機制解分布圖。集中發生

於東北部的板塊隱沒帶、東部碰撞帶、西部麓山帶與蘭嶼地區 



 

- 28 - 
 

正斷層型 

正斷層型震源機制解數量很少，只佔 4.5％，主要集中於弧後擴張區與中央

山脈南北段(圖 2.13)。台灣東北部琉球隱沒系統，沖繩海槽的弧後南北張裂造

成許多正斷層，震源機制球的拉張方向(T 軸方向)反映南北擴張，另外，GPS

測量結果也顯示宜蘭及其近海區域呈現擴張狀態(Chang et al., 2003；Bos et al., 

2003)。中央山脈南北段，前人研究認為可能是板塊碰撞帶附近的增厚作用，或

是因為中央山脈的岩石圈性質熱且脆弱，導致負向浮力的反作用力而發生正斷

層型地震(Lin, 2002；Chang et al., 2003)，同時野外地質調查發現在梨山斷層東

側有正斷層存在(Crespi et al., 1996)。在台灣西南外海，也可以發現一些震源深

度較深的正斷層型機制球，由於在這一區歐亞大陸板塊隱沒到菲律賓海板塊之

下，板塊隱沒處產生的彎折(bending)造成局部張裂導致(Wu et al., 2008)。圖

2.14 將 GPS 測量計算所得的台灣地區連續變形(Bos et al., 2003)與正斷層型地震

分布圖疊合(圖 2.14)，灰階圖中，白色區域代表應變擴張的區域，黑色則是代

表受擠壓區域，可以看到正斷層型地震與白色擴張區域位置一致，而且兩者擴

張方向相同。 
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圖 2.13  台灣地區 51 個正斷層型震源機制解分布圖。主要集中於弧

後擴張區與中央山脈南北段，台灣東北部琉球隱沒系統，沖繩海槽

的弧後南北張裂造成許多正斷層。 
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圖 2.14  將正斷層型震源解分布圖與 GPS 測得台灣連續變形場(Bos 
et al., 2003)疊合，白色區域為擴張，黑色則為擠壓區，可以看到正向

型地震大都分布於擴張區域。 

(km) 
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走向滑移斷層型 

走向滑移斷層型地震分布方面(圖 2.15)，集中於宜蘭外海地區、縱谷東側

與中央山脈南北側苗栗及南投地區。走向滑移斷層型機制球特點在於 P 軸與 T

軸幾乎都呈現水平。宜蘭外海緊接沖繩海槽，P 軸方向對應菲律賓海板塊碰撞

隱沒，T 軸方向對應弧後擴張。Liang et al.(2005)提出地質構造的橫向折曲現象，

解釋在蘭陽溪以南幾個淺層東西向的既存弱帶上，有許多左移的走向滑移斷層

型地震發生；黃(2007)認為東北地區主要構造是受到沖繩海槽向西南延伸的影

響，所以宜蘭平原北緣有正斷層系統向南裂開，造成當地 N20°E 走向之地層受

力折曲形成左移滑動，此行為沿著南澳一帶的地質弱帶發生，與 Liang et 

al.(2005)的論點相似。中央山脈與西部麓山帶也有許多走向滑移機制球分布，

從 Lee et al.(2002)研究 921 同震(coseismic)破裂帶北端的主應力方向，發現其σଶ

近乎垂直；Chang et al.(2003)以 GPS 得到的變形類型來看，921 同震破裂帶南北

兩端都是屬於轉換型(transcurrent type)，表示水平壓縮與擴張有相同的量值，這

兩個觀測都與本研究的結果相符。南縱海溝也有許多走向滑移地震分布，因為

這一區是兩板塊縫合帶(suture zone)，其中南北走向的節面(nodal plae)看做是斷

層面，可以發現大部分都是左移斷層型態(Rau and Wu, 1998)。Kao et al.(1998b)

認為海岸山脈的物質相較於中央山脈是比較弱的，所以走向滑移型與逆衝斷層

型地震都發生於縱谷東側，P 軸與碰撞方向一致。中央山脈南北側苗栗及南投

地區，P 軸方向為 NW－SE，同時也造成 NE－SW 向的 T 軸擴張。 
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圖 2.15  台灣地區 109 個走向滑移斷層型震源機制解分布圖。集中於

宜蘭外海地區、縱谷東側與中央山脈南北側苗栗及南投地區。走向滑

移斷層型機制球特點在於 P 軸與 T 軸幾乎都呈現水平。 



 

- 33 - 
 

第三章 BATS CMT 與 GCMT 的比較 

3.1 CMT 地震目錄的比較 

Harvard 團隊(現今 GCMT)從 1970 年代晚期開始以 45 秒以上的週期對全球

的大地震做 CMT 分析(Dziewonski, 1981)。Kawakatsu(1995)比較 ERI 與 Harvard

地震矩的相關性，兩者的相關係數達到 0.9，不過平均 ERI 比 Harvard 小 20％。 

為了瞭解不同全球地震目錄震源解的可靠性，Helffrich(1997)比較 1980 年

～1995 年間 Harvard、USGS 與 ERI 三個地震目錄的地震參數，這三個地震目

錄求震源解過程最大的不同，在於波長頻帶的選擇。Harvard 求震源解時，大多

使用長波長體波(週期≧45 秒)，對於大地震也會使用表面波(週期≧135 秒)；

ERI 於逆推過程，地震資料濾波範圍在 45～100 秒之間；USGS 求震源解時使

用較短週期的體波(週期≧15－20 秒)。藉由比較三個地震目錄中相同地震的震

源解，他發現當地震規模較小，或是震源深度較淺時，彼此的相關係數會很差。

Frohlich(1999)比較 Harvard、USGS、ERI 的地震目錄震源解，他定義Ωଷୢ(就是

Kagan 角, Kagan, 1991)來比較震源機制解的差異。結果顯示，在震矩相對誤差

E୰ୣ୪ ൑ 0.05的條件下，1165 個 USGS 與 Harvard CMT 共有的地震中 90％的

Ωଷୢ ൑ 41°，67％的地震Ωଷୢ ൑ 24°，50％的地震Ωଷୢ ൑ 18°，顯示誤差較小的地

震，其地震解會與其他地震目錄較一致。 

而在區域震源解的分析上，Kubo et al.(2002)比較了 NIED 與 Harvard 共有

的 226 個地震事件，結果顯示 HRV M୵比 NIED M୵平均高估～0.1。他認為對

於小地震而言，Harvard 以長週期地震資料求震源解，會因長週雜訊影響而降低

解析能力。 

對於歐洲地中海區域的地震，SRMT 以區域地震網波形資料逆推求震源解

(Braunmiller et al., 2002)，針對小地震以週期 10－30 秒對地震資料進行濾波，

因為使用短週期的波形可以解較小的地震；對於一般地震，則使用大於 40 秒的

週期進行濾波。Braunmiller et al.(2002)比較 SRMT 與 Harvard CMT 共 24 個地震
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的M୵，結果顯示兩者相當一致，但在M୵ ൏ 5.25時，Harvard 對M୵會高估。

Bernardi et al.(2004)比較 SAMT 與 Harvard 共有 36 個地震的M୵，彼此的相關性

很高，平均差異為 0.02。 

根據前人的經驗，本研究為了評估 BATS CMT 地震目錄地震解的品質，將

BATS CMT 地震目錄的震源參數資料與 GCMT 做比較，因 GCMT 比 USGS 還

要完整。GCMT 的地震解是使用全球測站長週期地震波資料，只對於M୵＞4.5

的地震事件進行逆推求解，因為一般而言，規模過小的地震，無法激發清楚的

長週期地震波訊號。 

GCMT 地震目錄在 1995 年七月~2005 年九月期間，於台灣地區有 149 個地

震解，本研究以 BATS CMT 地震事件的發震時間為中心，搜尋 GCMT 地震目

錄中相對 BATS 發震時間前後 30 秒的地震事件，檢視其發震位置，找出相同地

震事件；用此方法，選出 96 個在兩個地震目錄共存的地震事件。圖 3.1 為兩地

震目錄的地震解於台灣地區空間分布情形，圓的大小代表地震規模，綠色表示

BATS 1130 個地震事件，藍色代表 GCMT 地震目錄中於台灣地區的地震事件，

紅色則代表在兩個地震目錄共有的 96 個地震事件。由此圖可明顯看出 BATS 對

於區域內的中小型地震有更完整的紀錄，這對於分析台灣地區應力場而言，將

能得到更高解析的結果。 
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圖 3.1  台灣地區地震事件分布圖，BATS(白色)，GCMT(灰色)，兩地

震目錄共有(黑色)，地震規模以圓的大小表示。可以看到 BATS 對於區

域內的中小型地震有更完整的紀錄。 
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3.2 BATS ܟۻ與 GCMT ܟۻ的比較 

圖 3.2 是 BATS CMT 與 GCMT M୵的數量統計分布，綠色長條圖代表

BATS CMT 所有 1130 個解M୵以 0.1 為區間的分布，橄欖色長條圖代表兩個地

震目錄共有的 96 個數量分布，圖中紅點代表 BATS M୵減去 GCMT M୵的差

值，可明顯看出 GCMT M୵幾乎都大於 BATS M୵，而且地震規模越小(M୵＜5)

差異越大。平均 GCMT M୵減去 BATS M୵差值為 0.174±0.14(圖 3.3)。 

 

 

 

 

 

 

圖 3.2  BATS CMT 地震事件數量與地震矩規模統計圖，綠色長條圖代表

BATS CMT 所有地震事件，黃色區域代表與 GCMT 共有的 96 個地震事

件。紅點代表兩者在每一個地震規模的差異（BATS M୵－GCMT M୵），

在小規模時，兩者規模差異越大。 
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造成 BATS M୵普遍低於 GCMT M୵的原因，有可能是 GCMT 對M୵高估，

由於較鬆軟岩層振幅會有較大的放大倍率(e.g. Lee et al., 2001；Huang et al., 

2007)，震波振幅常因通過地質鬆軟地區而放大，GCMT 使用的全球平均速度模

型並未估計到鬆軟層的振幅放大效果。此外定位誤差也可能是造成M୵差異的原

因，本研究比較 BATS CMT 與 GCMT 水平定位(圖 3.4a)及地震矩深度(圖 3.4b)

差異，因為 BATS CMT 許多地震都位於東部外海，如果 CWB 地震定位與

GCMT 相比較有趨勢性的偏差，對於區域地震網會造成影響，雖然結果並沒有

顯示一致偏差趨勢；地震矩中心深度方面，BATS CMT 普遍定得比 GCMT 還要

淺，這確實有可能造成M୵的低估。衰減係數的差異在短距離內對振幅的影響有

限，不列入考慮之中。 

 

 

圖 3.3  BATS_M୵與 GCMT_M୵相減結果顯示大部分 BATS_M୵小於

GCMT_M୵，平均差異為 -0.17。 
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本研究將兩地震目錄地震矩規模M୵做最小方差線性回歸(圖 3.5)，得到兩

者關係為: 

GCMT_M୵ ൌ ሺ0.886 േ 0.027ሻBATS_M୵ ൅ ሺ0.779 േ 0.145ሻ   (3.1) 

或BATS_M୵ ൌ ሺ1.037 േ 0.032ሻGCMT_M୵ െ ሺ0.379 േ 0.175ሻ     (3.2) 

黑點為 96 個地震事件，藍線為線性回歸結果，紅虛線為 BATS_M୵=HRV_M୵

參考線，相關係數達 0.893。 

 

 

 

 

 

 

 

 

圖 3.5  BATS CMT 與 GCMT M୵線性回歸結果顯示兩者有很高的相關

性，紅色虛線代表 BATS_M୵=GCMT_M୵的參考線。在小規模地震而

言，BATS_M୵與 GCMT_M୵有差異增加的趨勢。 
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3.3 震源機制解差異比較 

BATS CMT 與 GCMT 對於每個震源參數解，都有估計誤差的方法。BATS 

CMT 的波形擬合誤差(misfit，E)估計是根據理論波形與觀測波形的吻合度

(Mellman et al.,1975)，以下面式子表示： 

misfitሺEሻ ൌ 1 െ ሺ୤ౣ౗౮
୥ౣ౗౮

ሻ ൜ ׬ ୤୥ୢ୲
ඥ׬ ୤మୢ୲ඥ׬ ୥మୢ୲

ൠ   (3.3) 

其中f表示觀測波形，g表示理論波形，(3.3)式中的ሺ୤ౣ౗౮
୥ౣ౗౮

ሻ表示觀測波形對理論波

形做最大振幅正規化(normalization)，可檢視振幅的差異性(Kao and Jian, 1999)，

而式子後面部分則表示觀測波形與理論波形的同調性(coherent)，也可以說彼此

的關連性(correlation)。誤差為0表示兩者波形資料無論是相位或振幅都完全相符，

誤差越大則代表兩者波形差異越大，這是BATS CMT作為判別震源參數解誤差

的方式之一，本研究的1130個地震事件，誤差都在0.7以下。 

 GCMT 的誤差估計方式採用地震矩相對誤差(relative error, E୰ୣ୪)(Frohlich et 

al., 1997)，定義如下： 

E୰ୣ୪ ൌ ට ܃:܃
ۻ:ۻ

  (3.4) 

其中每個地震矩M୧୨都有個別的誤差值U୧୨，相對誤差就是地震矩張量的誤差對地

震矩張量做正規化，範圍從 0～1，數值越小代表誤差越小。 

為了得到 BATS CMT 與 GCMT 震源機制解的差異性，本研究以 Kagan 角

來將差異情形量化，繪出 96 個地震事件 Kagan 角與個別誤差值的分布圖(圖

3.6)，色階表示 Kagan 角大小，越趨於藍色表示兩者的震源機制解差異越大。

從圖可看到在 BATS CMT 波形擬合誤差≦0.5 與 GCMT E୰ୣ୪≦0.25 的灰色區域，

地震事件的 Kagan 角幾乎都小於 35°，也就是說兩者震源機制解有較高的一致

性。本研究因此把 BATS CMT 波形擬合誤差以 0.5 作為品質門檻，只要是 E≦

0.5，震源機制解就擁有相當高的可信度，已相當於 BATS CMT 解品質優於 B2

等級(見表 1.1)。 
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為了瞭解 BATS CMT 與 GCMT 震源機制解一致性的程度，本研究統計

Kagan 角與累計地震數量的分布關係(圖 3.7)，深黑色曲線代表全部 96 個地震事

件的分布結果，67％的地震事件都在 34°以內，與 NIED 與 Harvard 震源解比較

的結果相近(70％小於 35°)；本研究將 BATS CMT 誤差≦0.5 設成約束條件，共

有地震數量為 61 個，其中 Kagan 角在 34°以內的地震事件增加到 80％；接著同

時把 GCMT E୰ୣ୪ أ 0.25設成門檻，地震事件有 44 個，其中 Kagan 角在 34°以

內的地震事件增加到 88％。換句話說，在 BATS 誤差≦0.5 的條件之下，有八

成的震源機制解與 GCMT 有很高的一致性(Kagan 角≦34°)。 

 

圖 3.6  BATS CMT 波形擬合誤差與 GCMT 地震矩相對誤差針對 Kagan
角的分布圖，可以發現 BATS CMT 波形擬合誤差≦0.5 時有相當低的

Kagan 角。 
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從前面對震源機制解的比較與分布，可以發現當兩個地震目錄對該地震的

誤差估計都很大時，彼此的震源機制解通常會有大的 Kagan 角(圖 3.6)。先前比

較兩地震目錄的M୵已經指出地震規模偏小時，雙方所估計的M୵會差特別多，

所以本研究對 GCMT 的E୰ୣ୪、M୵與 Kagan 角繪製分布圖(圖 3.8)，明顯看到當

M୵越小時，E୰ୣ୪越高，也會有較大的 Kagan 角，表示 GCMT 對於小地震

(M୵ ൑ 5.5)沒有好的解析能力。本研究以相同方式做出 BATS M୵與誤差的分布

圖，並沒有看到這樣的趨勢。 

 

圖 3.7  96 個地震事件對於 Kagan 角的統計圖，縱軸表示累計地震事件

數量，結果發現在 BATS CMT 波形擬合誤差≦0.5 的情況下，80％的地

震事件都在 34°以內。 

Kagan angle ≦ 34 °
All   65%
misfit≦0.5 80%
misfit≦0.5, Erel≦0.25 87%
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測站的覆蓋程度會對區域地震網造成品質影響。圖 3.9a 為全部共有 96 個

地震事件的 Kagan 角空間分布，可以看出在東部外海有較多 Kagan 角大的地震

事件，因為台灣的東部外海缺乏測站，導致測站涵蓋不良，有可能直接影響震

源機制解的品質。圖 3.9b 為 BATS CMT 波形擬合誤差≦0.5 的條件下，大

Kagan 角的地震事件明顯減少了，許多是在內陸的部分。 

 

 

 

 

 

圖 3.8  GCMT M୵、E୰ୣ୪與 Kagan 角的分布圖。可清楚看到 GCMT 對小

地震的解析能力是有限的，震源解與 BATS CMT 也有較大的差異。 
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接著本研究綜合第二節M୵的比較，將兩地震目錄的M୵的差異與 BATS 

CMT 波形擬合誤差製成分布圖(圖 3.10)，可以看到似乎 BATS CMT 波形擬合誤

差越大，BATS_M୵－GCMT_M୵的差異也會越大，Kagan 角也越大。可能是因

為定位誤差造成波形擬合誤差變大，同時造成M୵的差異。 

 

 

 

 

 

進一步討論測站覆蓋率的情形，假設地震震央設為 O 點，任何兩個測站 A

與 B 與 O 會存在∠AOB，且∠AOB 內不能有任何一個測站，計算所有測站以

震央為中心的夾角，其中最大的角度，稱為 GAP，GAP≦180°表示震央位於網

內，GAP 越大表示有越大的區域沒有任何測站分布。本研究繪出 GAP 與

Kagan 角的分布圖(圖 3.11)，發現 BATS CMT 在 GAP 值高時，確實有比較多誤

差值高的地震解，而且 Kagan 角也偏高。 

圖 3.10  BATS_M୵－GCMT_M୵、BATS 誤差與 Kagan 角分布。似乎

BATS CMT 波形擬合誤差越大，BATS_M୵－GCMT_M୵的差異也會越

大，Kagan 角也越大 
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本研究將 BATS_M୵與 GCMT_M୵的差異以空間分布表示(圖 3.12)。其中藍

色為震源深度於地殼內的地震，紅色為 35km 以下，淺色為 GCMT_M୵大於 

BATS_M୵，深色則為 BATS_M୵大於  GCMT_M୵，可看到大部分淺部地震

GCMT_M୵幾乎都大於 BATS_M୵，這也顯示 GCMT 對於淺層地震的深度定位

是有限的。 

 

 

 

 

 

 

 

圖 3.11  Gap、BATS CMT 波形擬合誤差與 Kagan 角的分布圖，

BATS CMT 在 GAP 值高時，確實有比較多誤差值高的地震解。 
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圖 3.12  BATS_M୵與 GCMT_M୵差異的空間分布圖。藍色為震源

深度於地殼內，紅色為 35km 以下的地震，淺色為 GCMT 大於

BATS CMT，深色則為 BATS 大於 GCMT，可看到大部分淺部地震

GCMT_M୵幾乎都高於 BATS_M୵。 
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第四章 BATS 震源機制解應用 

4.1 P,T 軸水平投影分布 

由第二章震源機制解空間分布，約略可以看出台灣不同地區斷層破裂型態

與走向，譬如台灣東部有很多 NW－SE 方向逆衝型地震，必定由同向的應力場

擠壓所造成，但是單純由震源機制解不易看出完整的應力場。通常板塊碰撞效

應會導致地震 P 軸有一致的方向(Kao et al., 1998b)，於是將 BATS 1130 個地震

事件的 P 軸投影到地表(圖 4.1)，表現空間最大壓縮應力方向。圖 4.1a 代表所有

的地震事件 P 軸投影，其中 P 軸投影方向在西部麓山帶有滿高的一致性，大多

呈現 NW－SE 向，與板塊相對運動方向一致，琉球海溝的隱沒碰撞帶也清楚呈

現出 N－S 走向。本研究將地震事件以 BATS misfit≦0.5 作為品質門檻篩選，重

繪 P 軸投影(圖 4.1b)，震源深度大於 35 公里的地震以紅色表示，這樣可以更清

楚看到琉球海溝附近的應變場，淺層與深層也展現不同的應力方向；台東的成

功地區 P 軸方向幾乎垂直海岸山脈縫合帶的走向；花蓮東側外海的最大壓縮應

力呈現 NWW－SEE 向，與弧陸碰撞方向一致。 
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另一方面，本研究利用 T 軸投影來表現空間最小壓縮應力方向(圖 4.2)，沖

繩海槽的弧後南北擴張可以很清楚觀察到。特別的是，從花蓮到宜蘭這一段，

T 軸投影很戲劇性地在 N24.3°出現方向上的大轉變，不過軸投影只能代表個別

地震應力方向，不能解釋區域應力狀況，本研究將在第三節以應力張量逆推對

台灣地區應力場做更詳盡的探討。 

 

以每個地震 P 與 T 軸水平向投影，雖然可以看出大範圍的應力方向，但沒

有考量地震大小，大地震會有較大的地震矩釋放與構造變形(Brune, 1968)。本

研究為了求得台灣地區的應變場，將台灣地區以經緯度 0.2°×0.2°劃分，加總每

網格內的地震矩張量分量(∑ M୧୨)，求出每網格的特徵值與特徵向量(圖 4.3a)，圖

中藍線表示最大壓縮應變方向水平投影，紅線代表最小壓縮應變方向水平投影，

黑線表示 B 軸水平投影方向。圖 4.3b 則是以斷層破裂位置分配(見第二章)加入

集集主震的地震矩張量，可以發現沿車籠埔斷層完全被集集地震主導。以東部

板塊碰撞帶與東北處板塊隱沒帶而言，藍軸方向與板塊運動的方向相當吻合；

以沖繩海槽擴張來說，紅軸也符合南北擴張方向，表示本研究以此方法能得到

完整的十年台灣地區地震應變場。Kao(1998a；Kao and Huang, 2000)曾將台灣劃

分成不同地震帶，以相同方法求出區域的應變方向，他得到台灣東部碰撞帶北

段最大壓縮應變方向為 N67°W (Kao et al., 1998a)，呂宋隱沒帶北部最大壓縮應

變方向為 N79°W (Kao and Huang, 2000)，台灣東部碰撞帶南段最大壓縮方向為

N52°W (Kao and Huang, 2000)。 
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4.2 地震應變率分析 

台灣位於兩板塊交界，GPS 測量得到菲律賓海板塊每年以 8.2 公分的速度

像西北方推進(Yu et al., 1997)，造成台灣地區的變形。地震應變率(strain rate)張

量可由地震矩張量求得(Kostrov, 1974)，其主軸方向可表示構造變形的主要方

向與板塊運動方向(Pezzopane, 1989)。Kao et al.(1998b)為了求出台灣東部碰撞帶

地震變形(seismic deformation)與板塊碰撞的關連，累加 62 個地震的地震矩張量

分量，計算出應變率；Kao and Huang(2000)將不同區域劃分成立體的孕震體積

(seismogenic volume)以計算不同區域的應變率。應變率可用震矩張量總和求得，

其關係如下(Kostrov, 1974)： 

εన఩ሶ ൌ ሺ∑ M୧୨ሻ
2µVt൘   (4.1) 

本研究孕震體積取 20×22×35km3，剪切係數 μ=3×1011dyne/cm2，時間為 1995～

2005 共十年。本研究以地震應變張量的特徵值求出水平最大壓縮應變率

(maximum compressional strain rate)以及水平最小壓縮應變率，並將地震應變張

量的特徵向量以地表投影的方式表現(圖 4.4)。在 1999 集集地震的震源區、台

灣北部板塊隱沒帶與台東區域，水平最大擠壓應變率大約為10ି଻yrିଵ ～

10ିହyrିଵ，其他區域則為10ିଽyrିଵ～10ି଻yrିଵ，本研究比較 Kao 的計算結果，

台灣東部碰撞帶北段最大壓縮地震應變率為1.2 ൈ 10ି଻yrିଵ(Kao et al., 1998b)，

呂宋隱沒帶北部為6.9 ൈ 10ିଽyrିଵ(Kao and Huang, 2000)，台灣東部碰撞帶南段

為1.2 ൈ 10ି଻yrିଵ(Kao et al., 2000)，數量級與本研究計算結果一致。過去前人曾

利用 GPS 測量求出台灣地區地殼應變率(Chang et al., 2003；Bos et al., 2003)，他

們得到台灣平均應變率約為～10ି଺yrିଵ，本研究算出來平均為～10ି଻yrିଵ。為

了表現主導網格的應力是擠壓或是拉張，本研究把每一格的最大及最小特徵值

取絕對值後相減，得到圖 4.5，藍色代表此網格以壓縮應變為主，橘黃色則以拉

張應變為主。 
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造成地震矩應變率比 GPS 測得應變率小十倍的原因可能有以下三點： 

(1) GPS 所測量的是地表的變形，而本研究所算的地震應變率，是用地表下地震

震源錯動來估計，當發生潛移(creep)或慢震時，並不會發生地震，但 GPS

可測量到地表變形； 

(2) BATS CMT 資料庫只挑選ML ൒ 4.0的地震求解，有很多小地震沒有在資料庫

中，所以地震矩基本上只能代表大部分地震，並非全部，而造成低估； 

(3) 本研究將孕震體積厚度設定為 35 公里，許多地震其斷層錯動造成的變形只

影響地表淺層，以 35 公里來估計也會造成應變率低估。 
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圖 4.5  將網格中最小壓縮應變率減去最大壓縮應變率，數值為 10
為底的對數，藍色代表此網格以壓縮應力為主，橘黃色則以拉張應

力為主。 
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4.3 地震應力張量逆推 

地體構造的環境應力會導致應變，甚至進而斷裂而產生地震。Yeh et 

al.(1991)選取 200 個台灣附近的震源機制解，把震源機制球兩個節面(nodal plane)

當作斷層面，由面上滑移向量與剪應力方向的最小角度，計算出相容共通的應

力方向，應力逆推結果顯示台灣地區最大主應力(maximum principal stress)方向

近乎水平且呈現 NW－SE 走向。Rau and Wu(1998)以 97 個中小地震(2.7≦ML≦

5.7)逆推得到台灣地區應力場，得到全台灣地區、中北部、中南部與東南部區域

的應力方向。Kao and Angelier(2001)使用 BATS CMT 地震資料，把車籠埔斷層

附近依照地理位置與震源機制解類別劃分成數個區域，進而對個別區域內的震

源機制解做應力張量逆推，結果發現集集地震序列主應力方向為

N61°W(Az299°)，與菲律賓海板塊運動方向近似。呂(2004)曾利用移動窗格法

(moving window)，找出應力方向相似的均質區，設法劃分最少區域，進而探討

每區的應力情形，其中西部麓山帶最大應力方向從南到北呈現扇型分布。Wu et 

al.(2008)使用基因演算法(genetic algorithm)得到台灣地區 1635 個震源機制解，

將台灣劃分成 0.25°×0.25°網格，逆推每網格內震源機制解，得到台灣地區應力

分布情形。 

由於震源機制解的品質會直接影響應力張量逆推結果(Kao and Angelier, 

2001)，第三章已藉由與 CWB 與 GCMT 的比較，確信 BATS 資料庫中的震源解

是高品質且可信的，於是本研究以 BATS CMT 震源機制解做應力張量逆推，來

分析台灣地區的應力分布情形。 

前一節本研究以應變張量的特徵向量水平投影表示台灣地區應變方向，相

當於是 P、T 軸方向，但最大/小應力σଵ、σଶ方向不一定平行於 P、T 軸方向

(Mckenzie, 1969)，一般而言，如果構造上已存在斷層，斷層面的摩擦係數會較

低，當施加應力時會順著既存斷層面滑動(Zoback and Beroza, 1991)，而非主應

力夾 45°的平面上。呂(2004)分別以 Angelier(1979)、Gephart(Gephart and Forsyth, 
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1984；1990a；1990b)與 Michael(1984；1987)等不同應力張量逆推法，逆推得到

台灣地區應力分布，結果顯示當震源機制解種類較為繁異時，Michael 的方法不

易受到少數資料影響，應力張量結果整體而言較為穩定。本研究本研究採用

Michael(1984)應力張量逆推法，他將 Angelier(1979)的非線性問題予以線性化，

再以最小平方差 (least-square) 逆推法求得應力張量。應力張量線性化逆推在理

論上有三個基本假設：第一，斷層面上的切向作用力(tangential traction)方向與

滑動(slip)方向平行；第二，區域內所有斷層錯動期間的應力場是固定的；第三，

應力張量矩陣中等向(isotropic)應力為零，即σଷଷ ൌ െሺσଵଵ ൅ σଶଶሻ。一旦區域內有

多個震源機制解，本研究可利用最小平方差法解出應力張量的五個主要元素

(elements, σଵଵ、σଵଶ、σଵଷ、σଶଶ、σଶଷ)，有了這組張量，可進一步求出它的特徵

值與特徵向量，以得到最佳三個主應力軸彼此的相對大小與方向。 

地震資料方面，本研究採用 BATS CMT 984 個震源深度位於地殼內的地震

事件，為了得到較好的空間解析，在經度與緯度方向每 0.1°取一格點，計算過

程會分別以每個格點為中心向外搜尋最靠近的 15 個地震來做應力張量逆推，如

果 25 公里內地震數量不足 15 個則放棄計算，以免失去區域代表性。圖 4.6 是

最後得到的台灣地區應力場分布，其中綠色、黑色線段為最大主應力軸的水平

投影，灰色線段為最小主應力軸的水平投影。本研究把三個主應力軸的幾何分

布依照 Frohlich(1992)對震源機制解的分類方式，將最大主應力軸以不同顏色劃

分，走向滑移型態為綠色，逆衝型態為藍色，正向型態為紅色，其他則為黑色。

可以看到最大主應力方向呈現 NW－SE，與板塊碰撞方向一致，也與 Chang et 

al.(2003)以 GPS 所做的台灣應力場方向大致相同。圖 4.7 為應力張量逆推過程，

於每個格點搜尋到 10 個地震時的半徑範圍，圓越大代表該格點附近地震很少，

必須要擴大搜尋範圍。Angelier(1979)為了描述三個主應力軸的相對關係，定義

應力 R 值為： 

R ൌ ሺσଶ െ σଷሻ
ሺσଵ െ σଷሻ൘   (4.2) 
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當σଶ與σଵ很接近時，R＞0.5，此時應力 R 值由σଷ控制；當σଶ與σଷ很接近時，R

＜0.5，應力 R 由σଵ主導；當σଶ ൌ ሺσଷ ൅ σଵሻ/2時，R＝0.5，其中σଶ完全由σଵ與

σଷ決定。本研究將每格點的應力 R 值以顏色代表(圖 4.8)，圖中紅橘色大致落在

地體構造的拉張環境，顯示 R＞0.5 時，應力狀態確實由最小主應力σଷ主導；藍

色則發生在強烈擠壓地帶，R＜0.5。 

 

 

 

 

 

圖 4.6  將震源機制解做應力張量逆推(Michael, 1984)得到台灣地區應力場，

其中綠色(走向滑移型)、黑色(逆衝斷層型)線段為最大主應力軸的水平投

影，灰色線段為最小主應力軸的水平投影，與台灣地表地質線疊合。 
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圖 4.7 應力張量逆推過程，於每個格點搜尋到 10 個地震時的半徑

範圍，當半徑過大表示區域代表性越低。 
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圖 4.8 每格點的應力 R值，反映三主應力大小關係。當σଶ與σଵ很接近

時，R＞0.5，此時應力 R 值由σଷ控制；當σଶ與σଷ很接近時，R＜0.5，
應力 R 由σଵ主導。 
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4.4 台灣地區地震地體構造 

板塊活動造成的各種地體型態通常可以用不同孕震構造 (seismogenic 

structure)來詮釋，所以描述孕震構造的分布與特徵是觀察地體模型的關鍵(e.g. 

Tsai,1986；Kao and Jian, 2001)。過去許多人將台灣地區依震源機制解類型或地

體構造位置劃分成數個區域，討論各區域的震源機制分布與地體構造(Rau and 

Wu, 1998；Kao et al., 1998b；Kao and Jian, 1999；Kao and Chen, 2000；Kao and 

Huang, 2000； Kao and Angelier, 2001；Wu et al., 2008)。 

本研究根據 BATS CMT 1130 個震源機制解的應力應變分布特徵，將台灣地

區分出十個孕震構造區(圖 4.9、圖 4.10)，分別為：(A)沖繩海槽、(B)宜蘭地區、

(C)琉球海溝、(D)車籠埔斷層北段、(E)車籠埔斷層中段、(F)車籠埔斷層南段、

(G)花蓮地區、(H)台東地區、(I)中央山脈南段、(J)蘭嶼地區等。 

 

 

 
圖 4.9 依照 BATS CMT 1130 個地震分布，劃分出十個孕震構造。 
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本研究使用 ZMAP(Wiemer and Wyss, 1994)得到十個孕震構造區的應力張量

(Michael’s method)(圖 4.11)，黑色方形為σଵ，紅色三角形為σଶ，藍色圓形為σଷ。 

A B (Depth≦35km) B (Depth＞35km) 

   

C D E 

   

F G H 

   

I J  

  

 

 

 
圖 4.11 以 Michael 方法得到十個孕震構造區的應力張量。黑色方形為αଵ，紅色

三角形為αଶ，藍色圓形為αଷ。 
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本研究用先前得到的震源機制解、斷層破裂型態、應變與主應力方向來解

釋各孕震構造區的地體環境解釋： 

(A)沖繩海槽： 

弧後張裂造成沖繩海槽張開，可見到延伸到宜蘭地區的地震，為正斷層型

所主導(圖 4.10c)，而且 T 軸方向近乎 N－S 向。從應力張量分析(圖 4.11A)可見

σଷ方位為 N169°E，而且主應力軸幾乎水平(傾角為 8°)，代表此區呈現水平向拉

張。 

(B)宜蘭地區： 

先前從 T 軸投影(圖 4.2b)見到此區有應變方向旋轉，由圖 4.10 可見三種斷

層型態地震都在此區發生，而且在深度上有明顯差異，本研究以 35 公里為界，

對深淺部的地震做應力張量逆推(圖 4.11B)，結果顯示淺部是拉張的σଷ在主導，

方向為 N31°W；深部則是 N68°W 的σଵ主導。Kao and Jian(2001)認為此區有別

於台灣東部的弧陸碰撞(arc-continent collision)，而是板陸碰撞(slab-continent 

collision)，所以可在圖 4.10b 看到有許多深部的逆衝型地震，淺層則是沖繩海槽

擴張最具影響力，Liang et al.(2005)提出地質構造的橫向折曲現象，解釋在蘭陽

溪以南幾個淺層東西向的既存弱帶上，有許多左移的走向滑移斷層型地震發生，

以北則是以與沖繩海槽往西侵入的南北向擴張有關的正斷層型地震為主，深部

則是隱沒板塊往西與大陸岩圈持續側向擠壓，形成沿傾向的擴張型地震，下半

球投影看似逆衝斷層型地震 

(C)琉球海溝： 

菲律賓海板塊向北隱沒與碰撞，導致 P 軸幾乎垂直於海溝的走向(圖 4.10b)，

從應力張量分析來看(圖 4.11C)，σଵ方位角為 N172°W，但此區有三個走向滑移

斷層型地震，導致σଶ、σଷ方向不明確。另外，σଵ軸已經接近水平(傾角為 19°)，

表示此區是受到橫向擠壓應力。Kao et al.(1998b)發現此區的地震活動由淺到深

從 E－W 分布轉為 NW－SE 分布，認為琉球島弧接近台灣，最初隱沒的板塊邊

緣在隱沒過程逐漸增加傾角，本研究在這一區看到幾個正斷層型地震(圖 4.10c)，
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T 軸方向為南北向，推測是隱沒下去的板塊折曲導致。 

(D)車籠埔斷層北段： 

主要為走向滑移型地震，還有少數的逆衝斷層型及正斷層型(圖 4.10)。本

研究得到σଵ方向為 N46°W，與 Kao and Angelier(2001)的 N49°W 相近，因為震

源機制解的異質性，導致σଶ、σଷ的應力張量逆推結果較為分散(圖 4.11D)。 

(E)車籠埔斷層中段： 

震源機制解主要是逆衝斷層型(圖 4.10b)，此區σଵ方向為 N66°W(圖 4.11E)，

Kao and Angelier(2001)將此區與 F 區上部劃為一帶，得到σଵ方位角為 N81°W。 

(F)車籠埔斷層南段： 

地震主要是逆衝斷層型與走向滑移型(圖 4.10b、d)，相較於 D 區是比較同

質的區域。此區σଵ方向為 N66°W(圖 4.11F)。 

(G)花蓮地區： 

起初菲律賓海板塊西北側的隱沒碰撞，在此區變成弧陸碰撞。最大主應力

方向為 N134°E，台灣東岸大多屬於這樣的最大主應力方向(圖 4.6)。 

(H)台東地區： 

由震源機制解 P 軸可看到此區受 NW 或 NWW 方向的最大主應力作用，大

部分地震都是逆衝斷層型(圖 4.10b)。除了逆衝斷層型外，還有走向滑移型地震，

其 T 軸方向為 N－S 或是 NNE－SSW。由圖 4.11H 得到σଵ方位角為 N114°E，

可見此區是受到菲律賓海板塊與歐亞大陸板塊以 NWW－SEE 方向聚合，甚至

造成菲律賓海板塊本身板塊內的變形(Kao et al., 1998a)。從震源機制解的分布

(圖 4.10)還可以發現淺的地震(＜25 公里)都靠近台灣東岸，較深的地震則是遠離

縫合帶(Kao and Jian, 2001)。 

(I)中央山脈南段： 

此區有許多正斷層型與走向滑移斷層型的地震(圖 4.10c、d)，在淺層受到

NE－SW 向拉張所造成。由應力張量分析證明，σଵ方位角為 N132°E(圖 4.11I)，

σଶ方位角為 N134°W。會有右移走向滑移斷層型，意味著中央山脈南段與恆春
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半島因為中央山脈北段強烈擠壓而往南移動，稱為擠出(extrusion)現象(Kao and 

Jian, 2001)。同時 GPS 測量也得到此區應變以擴張為主(Chang et al., 2003)，擴

張方向為 E－W 或 NE－SW 向。 

(J)蘭嶼附近： 

從圖 4.10b 與圖 4.11J 可以看到此區地震幾乎都是逆衝斷層型，最大主應力

方向為 E－W，主要受弧前盆地關閉而成。 

 

綜合以上結果，在台灣東北部隱沒帶，地震活動分布呈現 NW－SE 向，從

宜蘭地區深、淺地震的應力張量逆推結果，證實了此區深處的板陸碰撞行為。

花蓮地區(G)與台東地區(H)的最大主應力方向分別為 N134°E 與 N114°E，板塊

運動方向 N50°W 在兩角度之間(Seno et al.,1993)，Kao et al.(1998b)解釋這是因

為菲律賓海板塊與歐亞大陸板塊聚合的應變分割(strain partition)所造成。Kao 

and Angelier(2001)發現車籠埔斷層中段到北段最大主應力方向呈現扇型分布，

本研究結果也顯示車籠埔斷層中段到北段最大主應力方向有順時針旋轉的趨勢

(中段 N66°W、北段 N46°W)，Yeh et al.(1991)認為最大主應力方向呈現扇型分

布是因為地質構造區分布造成；Chang et al.(2003)從 GPS 測量也發現這區的應

變率在北部與西部呈現扇型分布，他認為是當地地質非均質性所造成；Huchon 

et al.(1986)與 Hu et al.(2001)等以呂宋島弧向西北擠壓大陸邊緣模擬台灣地區二

維大地應力分布，也得到相近的結果。 

從本研究做的台灣地區應變場(圖 4.3)與應力場(圖 4.6)來看，雖然台灣本島

區域的主壓縮應變應力方向都呈現 NW－SE 向，但在中央山脈區域出現了 S 型

扭曲，本研究推論這可能是因為 N－S 向的構造弱帶所造成(e.g., Hu et al., 2001)。

另外，在南澳外海部分，琉球海溝系統最大應變應力方向呈現 N－S 向，西側

的台灣沿岸，卻又變成了 NW－SE 向，北側又因沖繩海槽擴張，最大壓應變應

力方向呈現 NE－SW 向，表示中間的區域存在一個應力分裂的行為，值得未來

更深入的研究。 
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第五章 結論 

1. 本研究選取 1995 年七月~2005 年九月，總共 1130 個由區域寬頻地震網波形

逆推所得的 BATS CMT 地震解，M୵在 3.3～7.1 之間，完整規模(Mୡ)為 4.0，

b 值為 0.921。 

2. 依照 Frohlich(1992)對震源機制解斷層型態的分類，其中 485 個地震(42.9％)

為逆衝斷層型，51 個地震(4.5％)為正斷層型，109 個地震(9.6％)為走向滑移

斷層型，由這些已分類震源機制解的空間分布(圖 4.11)，可看出台灣地區主

要受板塊擠壓環境的影響。 

3. 本研究比較 CWB ML與BATS  M୵，求得兩者之間的線性關係為： 

CWB_ML ൌ ሺ0.914 േ 0.012ሻBATS_M୵ ൅ ሺ0.793 േ 0.051ሻ 

BATS_M୵ ൌ ሺ0.921 േ 0.012ሻCWB_ML െ ሺ0.057 േ 0.056ሻ 

相關係數為 0.906，平均而言，CWB  ML比BATS  M୵大 0.425；而比較 BATS 

CMT 與 GCMT 共有的 96 個地震事件，得到兩者規模的線性關係為： 

GCMT_M୵ ൌ ሺ0.886 േ 0.027ሻBATS_M୵ ൅ ሺ0.779 േ 0.145ሻ 

BATS_M୵ ൌ ሺ1.037 േ 0.032ሻGCMT_M୵ െ ሺ0.379 േ 0.175ሻ 

平均 GCMT M୵比 BATS M୵大 0.17。 

4. GCMT 以長週期地震資料求震源解，可能會因長週雜訊影響而降低較小地

震的解析能力而造成高估，另一方面場址放大效應也可能使得CWB_ML與

GCMT_M୵對地震規模造成高估現象。 

5. 震源機制解方面，當 BATS CMT 誤差≦0.5 時，與 GCMT 同時有解的震源

機制有 80％的 Kagan 角在 34°以內，兩者整體而言有很高的一致性，其中小

地震有比較大的差異。本研究從 GCMT E୰ୣ୪與M୵的分布圖得知，GCMT 的

小地震解存在較高的誤差，顯示 GCMT 對小地震的解析力是有限的。不過

Kagan 角大的地震，大部分在兩個地震目錄其誤差值都較高。 
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6. 本研究由高品質的 BATS CMT 震源解，得到台灣地區的地震應力與應變場

分布，最大擠壓應力與應變方向與菲律賓海板塊相對於歐亞大陸板塊的運動

方向大致相符。 

7. 根據以上結果，本研究針對十個孕震構造區，討論其個別主應力方向及其震

源型態，並進一步解釋各區的地震地體構造，以期作為將來評估地震災害的

依據。 

8. 地震定位誤差、測站覆蓋率與速度模型，是影響 BATS CMT 地震解優劣的

關鍵。未來 BATS CMT 可以考慮使用格點搜尋最小誤差位置，以改善外海

地震定位不佳的影響(Tsuruoka et al., 2008)；寬頻地震站覆蓋率方面，台灣地

區的地震大部分都發生於東部外海，未來可以與日本合作，使用日本的地震

測站資料以改善測站覆蓋率；而目前 BATS CMT 的格林函數是以簡化的三

層一維速度模型來計算，雖然使用長週期地震波對構造很不敏感，但台灣地

體構造太過複雜，若能考量到每個區域地下構造的真實變化，相信地震解會

更接近真實，而且可以使用更高頻的訊號，對更小規模地震求地震解。 
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