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编者按 本刊曾于 2012年发表了陆坤权等人的论文 “ 以颗粒物理原理认识地震”(《物理学报》, 2012, 61, 119103), 他们将地壳作为大尺度岩
石层块和断层泥组成的离散态体系处理, 研究了地震孕育的能量积累和力传播过程, 获得对地震前兆和地震预测方法原理的新认识. 鉴于地震
发生的物理机制和过程仍是没有认识清楚的问题, 此前将浅源地震归因于地壳岩石的弹性回跳,以此计算得到的地震能量与实际观测结果有很
大矛盾, 无法理解, 而中源和深源地震成因也没有弄清. 作者根据物理学原理, 特别是近年凝聚态物理发展的一些新观念, 同时依据已有观测事
实, 从新的视角对地震发生机制进行了深入探讨, “ 论地震发生机制”一文,提出了与传统观点不同的新见解, 可对地震现象给予合理解释. 为鼓
励更多的物理学研究工作者关心和探索物理学在理解和防止重大自然灾害中的作用, 本刊特刊出这篇长稿, 以期引起读者的更多思考和讨论.
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地震发生的物理机制和过程是还没有认识清楚的问题. 此前人们将浅源地震归因于弹性回跳, 根据这
一观点和岩石实验结果计算得到的地震能量与实际观测结果有很大矛盾, 被称之为 “热流佯谬”. 中源和深
源地震发生在地幔区域, 其成因也没有合理的解释. 考虑到地壳和地幔是离散集合态物质体系及其慢动
力学运动行为的基本特点, 本文根据物理学原理, 特别是近年凝聚态物理发展出来的相关新观念, 并依据
已有观测事实, 从新的视角探究地震发生的物理机制. 1) 关于地壳岩石层中的应力分布：在不考虑构造力
时, 依据万物皆流的流变学原理, 原始地壳岩石在自重压强长时间作用下, 纵向和横向应力相同, 没有差应
力. 大地构造力推动岩块滞滑移动挤压断层泥, 施加于其他岩块, 逐渐传递和积累. 这种附加的横向构造
力与原始岩石中应力叠加, 形成地壳岩石层中的实时应力. 由于断层泥属于颗粒物质体系, 具有与岩石不
同的力学特征, 其弹性模量比岩石小得多, 且随压强而增大, 导致构造作用力随深度非线性增大. 给出了
地壳中构造应力分布及其变化规律. 2) 关于地壳岩石层强度：地壳岩石的自重会使岩石发生弹性—塑性转
变. 通过对弹性—塑性转变深度的计算, 并根据实际情况分析, 给出了地壳岩石弹性、部分塑性和完全塑性
三个区域的典型深度范围. 在部分塑性区, 塑性体比例达到约 10%以上时, 发生塑性连通, 这时岩石剪切
强度由塑性特征决定. 塑性滑移的等效摩擦系数比脆性破裂小一个数量级以上, 致使塑性滑移时岩石剪切
强度比脆性破裂小得多. 同时, 随深度增大, 有多种因素使得岩石剪切屈服强度减小. 另一方面, 地震是大
范围岩石破坏, 破坏必然沿薄弱路径发生. 因此, 浅源地震岩石的实际破坏强度必定比通常观测到的岩石
剪切强度值低. 给出了地壳岩石平均强度和实际破坏强度典型值随深度的分布规律. 3) 关于地震发生的
条件和机制：地震发生必定产生体积膨胀, 只有突破阻挡才可膨胀. 地震发生的条件是：大地构造力超过岩
石破坏强度、断层边界摩擦力以及所受阻挡力之和. 因此, 浅源地震是岩石突破阻挡发生的塑性滑移. 在
此基础上提出了浅源地震发生的四种可能模式. 深源地震是冲破阻挡发生的大范围岩块流. 浅源地震和
深源地震都是堵塞—解堵塞转变, 是解堵塞后岩石层块滑移或流动造成的能量释放. 4) 关于地震能量和
临震前兆信息：地震能量即为堵塞—解堵塞转变过程释放的动能. 以实例估算表明, 地震岩石滑移动能与
使岩块剪切破坏和克服周围摩擦阻力所需做的功相一致, 不会出现热流佯谬. 同时指出, 通过观测地震发
生前构造力的积累过程、局域地区地质变迁以及岩石状态变化等所产生的效应, 均可能获得有价值的地震
前兆信息.
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1 引 言

地震是如何发生的, 或者说震源形成的物理机
制是什么, 这是地震学领域长久以来困扰人们基本
问题之一 [1−5]. 认清地震发生的机制, 不仅是地震
科学的重要基础, 对于实现地震预测和防震减灾
也具有重要的意义. 最值得关注的是浅源地震, 通
常造成重大灾害的也正是浅源地震. 自从 1906年
Reid提出弹性回跳假说以来, 将地壳看作连续介
质, 认为浅源地震是构造作用力超过岩石弹性极限
时发生脆性破裂所致, 弹性回跳一直被认作地震发
生的主因 [2−6], 这是传统地震学的基本观点之一.
然而, 此一观点的不合理性相当明显. 首先, 此一
观点将导致无法解释的 “热流佯谬”. 若地震是岩
石的脆性破裂造成, 实验结果表明岩石摩擦系数很
大, 大部分释放的能量必定会经由摩擦转换成热
能. 但是震源附近温度变化的测量表明, 地震过程
放出的热量很少. 计算岩石脆性破裂所做的功, 与
实际测量到的地震波释放能量相比, 要大近两个

数量级. 这一重大矛盾被称为 “热流佯谬” [2,7−9].
此现象最初在美国圣安德烈斯断层 (San Andreas
fault)发生的地震中观测到 [10], 后来发现其他地震
也普遍如此 [2,9,11,12]. 问题出在哪里呢? 因为计算
地震能时依据的是从实验室岩石实验和Byerlee定
则 [13]所确定的岩石剪切强度, 于是有人认为可能
所取岩石剪切破裂的摩擦系数值太大, 提出摩擦弱
化和颗粒滚动等机制 [2,5,9,14,15], 试图通过减小摩
擦力来进行解释. 但是, 所得到的结果还是与观测
事实不符, 且这些机制本身也不尽合理 [2,8]. 再者,
地震发生时观测到的超声速破裂也难以解释. 根据
地震波反演等方法测量得到地震岩石破裂速度一

般为剪切波速度的 0.75—0.95倍, 有时还观测到超
声速破裂 [5]. 尽管在实验室中用高速射弹撞击小样
品实验可观测到超声速破裂 [16], 但地震岩石断裂
截面可达 103 km2甚至更大, 所涉及的岩石层块阻
力很不均匀, 还有侧面断层的摩擦. 况且地震也并
非高速冲击作用力所致, 难以想象地震时会出现超
声速破裂. 此外, 弹性回跳所需的空间又是一个难
以理解的问题. 若认为地震是岩石弹性形变后的回
跳破裂, 则需足够大的回跳空间. 地壳中岩石挤压
在一起, 水平方向的回跳空间是怎样形成的?

中源和深源地震发生在地壳岩石层以下的地

幔区域, 这里的岩石层因高温而软化, 不可能如弹
性回跳所述的岩石脆性断裂. 尽管人们曾提出多种
不同假说试图解释其物理机制, 均因原理依据不可
信, 而未得到认可 [2,17,18].

由上可知, 无论是浅源地震还是深源地震的物
理机制都远未被认识清楚. 弹性回跳及脆性破裂
的观点, 导致有悖于观测事实的 “热流佯谬”, 表明
现有地震发生机制的观点存在根本性的问题. 诚
如Scholz所说, 可能是 “我们遗漏了某些非常简单
的东西, 或是地球的行为与我们想象的运动方式不
同” [8].

自然界是复杂的. 地壳和地幔由多种组分和
多种形态物质组成, 是离散的集合态复杂物质体
系, 且通常是慢动力学过程, 它们的运动不同于一
般连续介质和简单体系. 地震即是典型的一例. 物
质运动都遵循某种物理定律, 但所有物理定律只在
一定范围内适用. 物质运动的行为和所遵循的定律
随物质体系及其状态, 以及空间与时间的尺度而改
变. 坂田昌一说: “科学规律只在一定范围是有效
的, 大自然具有许多层次, 每个层次都具有其自身
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的规律” [19]. 教科书中给出的往往是理想或简化模
型的结果, 实验室条件下一般只能对简单体系进行
短时间观测, 所获得的认识也常常不等同于自然界
中的实际情况. 因此, 不可将地壳、地幔看作均匀连
续态物质, 不能简单地利用研究一般固体的现成公
式和依据实验室结果去理解和处理地震这样的复

杂现象. 记住Anderson和Bak说过的几句话不无
裨益: “在复杂性的每一个层次上都会呈现全新的
性质” [20]. “我们所观察到周围的大多数现象看起
来离物理基本定理都有很大的距离”, “一切都能从
第一原理予以理解的幻想, 已经完全破灭了” [21].

20世纪后半期凝聚态物理学的发展以及对复
杂体系运动规律的探索, 尤其是近 20多年来软物
质物理和颗粒物理的发展, 为我们打开了认识自然
界复杂体系运动和演化过程的新窗口, 有助于我们
重新审视对自然界, 例如对地震等灾害的认知. 在
此前发表的论文 “ 以颗粒物理原理认识地震” [22]

中, 我们将地壳作为大尺度岩块和断层泥组成的离
散态体系处理, 阐述了地震孕育的能量积累和力传
播过程, 获得了对地震前兆和地震预测方法原理的
新认识. 本文将针对地壳和地幔这种复杂集合态物
质体系, 及其慢动力学运动行为的基本特点, 从新

的视角认识地震发生的物理机制.

2 相关物理原理和概念的诠释

2.1 应力与强度

固体的强度通常由观测应力与应变的关系来

确定, 一般将屈服强度定义为固体的强度. 在压
缩的情况下, 若样品处于自由状态, 屈服强度即可
表示固体的强度, 如图 1 (a)所示. 而受限压缩时,
如图 1 (b)所示在三轴压机实验中施加围压限制样
品的形变, 这时会观测到样品压缩屈服强度随围
压增加而增大. 1911年, 冯. 卡门 (Theodore von
Kárman)在其博士论文期间最先观测到大理石的
抗压强度随围压不断增大的现象 [23]. 后来, 在岩石
物理学中一般称主压强σ1与围压σ3之差σ1 − σ3

为差应力, 将岩石所能承受的差应力定义为岩石强
度 [24,25]. 显然, 围压实验结果对于岩石力学及其工
程应用有重要的价值, 因为围压相当于外加阻挡或
支撑, 可以使岩石承受更大的压力而不被破坏. 一
些围压实验观测到, 即使在很高压强 (如 10 GPa)
下, 差应力σ1 − σ3依然可不断增大

[26,27].

σ3
σ3

σs

σn

σr

σ1

(a) (b)

τy

τy'

(c)

图 1 (a)自由压缩和受限压缩的应力 -应变关系, τy和 τ ′y分别表示自由压缩和受限压缩时材料的屈服强度; (b)受
限压缩时差应力 σ1 − σ3的表示; (c)受限剪切作用示意, σs为外加作用应力 σn为正压力 σr为阻挡应力

在地震学书籍和许多有关地震的论文中, 人们
常常以差应力σ1 − σ3表征岩石强度, 并以此为依
据讨论地壳岩石强度随深度变化和地震中的岩石

破裂问题. 如果用差应力来量度岩石强度, 似乎岩
石强度随围压增大愈压愈强. 然而, 这种认识是否
合理? 是否可用于分析地壳岩石应力和强度分布?
地震岩石破裂遵从怎样的规律? 这些问题是了解
地震发生机制的关键, 应该得到特别的关注.

固体强度大小一般均通过测量应力 -应变关系
获取. 需要指出的是, 具体实验环境中得到的应力
-应变关系未必准确反映物质内禀的强度. 如果受

到阻挡力的限制, 形变和破裂难以发生, 从应力 -应
变关系来看似乎物体的强度增大了, 但这只是表面
现象. 其实, 物体在具体环境中表现出的强度不仅
取决于其原子间作用, 还与破坏条件和方式有关.
为了给出应力 -强度关系和阻挡作用的直观图像,
我们不妨举一些例子来加以说明. 液体不能承受差
应力, 如果液体受限压缩, 其形变也会很小. 若用
形变表征强度,似乎是 “愈压愈强”. 对于液体, 压强
增大会使密度和黏滞性发生变化. 海洋中10 km深
处水的压强达100 MPa, 海水的密度约增大 7%, 黏
度增加小于 5% [28]. 但在此深度下水的强度并未增
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大很多, 鱼儿可照常游动. 地球地幔中压强高达数
十万大气压, 物质仍可流动. 外地核中压强为数百
万大气压, 但剪切波几乎不可通过, 表明其不能承
受剪切力, 仍类似液体 [29,30]. 一张餐巾纸很容易用
手指捅破, 若将其紧靠在一块木板上, 则难以捅破.
纸本身强度没有增强, 只是因为木板阻挡了纸的形
变, 使其不易被破坏而已.

固体和非牛顿流体 (如胶体、塑性固体、地幔
等)在通常情况下均具有屈服强度, 可以承受差应
力 [31]. 在自然界, 如地壳, 经过亿万年的历程, 岩
石的状态和行为与一般实验室所观察到的很不同,
这时岩石的应力 -形变关系与强度同其所处的状态
和经历时间有关, 下面将仔细讨论.

本文中用σ表示应力或压强, 用 τ表示强度.
地震所涉及的主要是剪切行为, 如图 1 (c)所示.

2.2 “万物皆流”——作用力和时间对固体
强度和状态的影响

对于一般固体, 当施加作用应力超过屈服强度
时, 可观察到塑性形变. 但我们知道不少作用力很
小却造成永久变形或流动的例子, 比如两端架起的
一块固体薄板或一根长棒, 放置较长时间后会向下
变弯; 著名的沥青滴漏实验表明, 经过长达数年的
时间沥青可以流下一滴. 这些是重力引起的蠕变或
流动, 变化速度非常缓慢. 由于实验室条件的限制,
一般难以观测固体长时间受力作用的变化规律. 那
么, 如何来描述这种行为呢？

古希腊哲学家赫拉克利特 (Heraclitus)曾用
“万物皆流” (πανταρει) 来表述他的哲学思想. 英
国流变学家Barnes于 1999年发表了一篇以 “万物
皆流”为题的评述文章 [32], 比较全面地总结了关于
物质屈服和流变规律的各种观点. 文中关于作用
力和作用时间与流变之间关系的论述, 很有启迪
意义.

通常条件下, 固体不流动, 但在低于屈服强度
的外力长期作用下, 固体会发生蠕变. 这容易从热
力学和微观机理上来理解. 平衡态固体中, 原子间
作用势使其保持平衡的微观结构. 原子在外力作
用下获得额外的能量, 便具有摆脱束缚而发生迁移
的概率, 外加作用力愈大, 或时间愈长, 或温度愈
高, 则发生迁移的可能性愈大. 这样, 整体上能发
生迁移的原子也愈多. 原子的迁移或扩散, 会破坏
原来的微观结构状态, 产生可观测的形变, 而且变

化量随时间增大. 从这个意义上说, 固体也类似流
体, 可以用黏滞性来描述其行为. 图 2 (a)示意固体
等效黏滞系数 η与剪切应力σs 的关系

[32]. 当σs很

小时, η很大, 且随σs 近似线性变化. σs 增大到一

定程度, η随σs呈幂次率下降. 当应力σs达到屈服

极限 τy时, 即为通常的塑性固体.

log σs  

log γ  
.

lo
g
 τ

s 
 

lo
g
 η

 

A B

(b)

(a)

τy

τy

图 2 (a)固体等效黏滞系数 η与剪切应力 σs的关系 [32];
(b) 剪切强度 τs与剪切速率 γ̇的关系 [32]

另一方面, 剪切强度 τs与剪切速率 γ̇密切相

关, 可近似地用图 2 (b) 示意. 当施加的剪切应力很
小, 经过很长的时间, 也会发生形变. 或者说, 剪切
速率 γ̇很小时, 固体的剪切强度 τs很低. 随着剪切
速率 γ̇的增大, τs近似线性增大. γ̇增大到图 2 (b)
中A—B区间时, τs即达到通常观测到的屈服剪切

强度 τy. A—B对应剪切速率不太低也不太高的范
围, 通常实验的条件约为 γ̇ ≈ 10−6—102 s−1, 就在
此区间, 不同物质会有区别. 地震时滑移速度约为
1—10 m/s, 若剪切带宽度∼1 m, 则 γ̇ ≈ 1—10 s−1,
可见地震的剪切速率也在此区间. 在 τy以上为塑

性状态, 可用非牛顿流体描述. 这时, 若再继续增
大 γ̇, 则剪切强度 τs随 γ̇ 增大. 日常可看到物质强
度与力的作用时间有关, 亦即与剪切速率有关的很
多例子. 例如, 沥青几十年可流一滴, 滴水可穿石
(仅考虑力学因素), 就是小作用力长时间作用的结
果. 水很软, 但失事飞机撞击海面会惨遭肢解, 就
是由大速率造成的.
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在剪切速率非常低时, 长时间内固体流动
是稳定的, 类似牛顿流体的行为, 剪切强度与
剪切速率近似地成正比关系, 即 τs ≈ ηγ̇. 我
们不妨对岩石的黏滞系数 η作一个估算. 假设
受力历经 1千万年的时间, 形变为 1%, 则对应的
剪切速率为 γ̇ = 3.17 × 10−17 s−1. 取岩石剪切
强度 τs = 50 MPa, 对应的岩石等效黏滞系数为
η ≈ 1.6× 1024 Pa·s.

由上可知, 时间尺度很大时, 施加远低于固体
屈服强度的作用应力, 也能造成固体的流动. 有鉴
于此, 甚至可以认为 “固体没有固定的屈服点” [32].
若将固体作为流体描述, 当剪切应力σs或剪切速

率 γ̇很小时, 固体流变行为处于近似线性区域, 即
固体缓慢蠕变时类似牛顿流体. 在讨论地壳岩石圈
长期演化形成的应力和强度关系及其分布时, 应牢
记 “万物皆流”这一观念. 地壳中岩石很不均匀, 种
类各异. 此外, 黏滞系数还和温度与应力状态有关.
在地壳10—20 km深处, 温度约达300—600 ◦C, 自
重压强达 270—540 MPa, 长时间重力作用下岩石
流变行为与我们在实验室观测到的情况有很大区

别. 但在较大形变速率时, 如发生地震时, 剪切速
率约为 1—10 s−1, 岩石的强度即对应于其屈服强
度. 关于地震时所对应的岩石强度值, 后面将详细
讨论. 由于强度和黏滞系数与作用力和时间等因素
密切相关, 讨论地壳岩石的强度和黏滞系数时需指
明这些条件.

2.3 弹性与塑性, 脆性与延展性

单晶固体宏观力学性质取决于原子间作用势,
以及其中缺陷情况. 对于多晶固体, 还有晶粒大小
和晶界等的影响. 当物体受外加压力时, 原子间距
缩小, 键角也发生改变, 产生晶格畸变. 若外加作
用力较小, 去掉外力后, 微观结构可以恢复到原来
状态, 观测到的宏观形变与作用力呈线性关系, 此
即为弹性行为. 若外力大到一定程度后, 通过原子
扩散、晶面滑移、重结晶等方式使缺陷增多、晶粒大

小发生变化, 改变了原来微观结构状态. 卸掉外力
后固体在宏观上出现永久形变, 即发生了塑性形
变. 这时, 未卸掉外力所对应的状态为塑性状态.
当撤掉外力后又重新施加作用力时, 在外力不大时
仍然表现出弹性, 其弹性模量和弹性极限会因微观
结构变化而与此前不同, 通常屈服强度会提高. 温
度升高等因素会使弹性—塑性转变容易发生. 因

此, 弹性和塑性是同一种固体在压强改变时所表现
出的两种不同状态.

脆性与延展性则是不同种类固体在外力作

用下表现出的行为, 由固体的原子结合类型所决
定 [33]. 离子键结合和共价键结合的固体, 如冰、氯
化钠、石英和玻璃等, 均会出现脆性破裂. 金属键结
合的固体则具有延展性. 这是因为离子键和共价键
结合固体中相邻离子带异性电荷, 一旦局部滑移,
同性离子相互排斥, 引起脆性破裂, 观测不到延展
现象. 而金属中带正电的原子实被外层共有化电子
包围, 在外力作用下原子实发生移动时, 自由电子
仍在周围, 使原子实保持着黏合状态, 表现出延展
性, 一般不会发生脆性破裂. 延展性物质的明显力
学特性是可以拉丝和锻造.

岩石是由脆性固体组成, 在外力作用下发生脆
性破裂. 在受压缩的情况下, 压强高到一定程度,
会出现弹性—塑性转变. 即使岩石处于塑性状态,
通常也不会有延展性, 即不可拉丝和锻造. 一般
地震学论著将弹性—塑性转变称之为脆性—延性
转变, Scholz在其后来的论著中建议将过去使用的
“延性 (ductile)”改为 “塑性 (plastic)” [24], 应是合理
的. 但现在很多人仍用 “延性”来表述.

脆性破裂和塑性滑移所展现出的剪切强度

特性很不同. 脆性破裂的剪切强度 τs与摩擦

系数µ和压应力σn有关. 在岩石力学中可用库
仑(Coulomb)法则

τs = τ0 + µσn (1)

来表述 [25], 其中 τ0为与材料相关的内聚力. 而岩
石力学中普遍使用的拜尔利 (Byerlee)公式, 则是
总结岩石加压摩擦实验得到的经验规律 [13,24,25],
表示为 τs-Byerlee = 0.85σn, (σn < 200 MPa)和
τs-Byerlee = τ0-Byerlee + 0.6σn (σn > 200 MPa). 其
中取 τ0-Byerlee = 50 MPa. 可见岩石脆性破裂时,摩
擦系数很大, µ ≈ 0.6或更大 [13,24,25,34]. 显然, 这
是由于岩石剪切面很粗糙引起的. 应当指出, 库仑
法则包含了σn → 0时岩石剪切强度 τ0. 拜尔利公
式给出的是已破裂岩石, 即节理岩石 (rock joints)
的剪切摩擦力, 并不包含σn → 0时岩石的剪切强

度. 但在σn 很大时, 取 τ0-Byerlee = 50 MPa, 即有
τ0-Byerlee → τ0.

固体处于塑性状态时, 为非牛顿流体, 其剪切
强度可用宾汉 (Bingham)流体关系式

τs = τy + ηγ̇, (2)
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近似表述, 其中 τy为剪切屈服强度, η为黏度, γ̇为
剪切速率. 此时剪切强度 τs的变化与 η相关, 黏度
η由原子或分子之间的摩擦作用所决定, 比宏观摩
擦系数小得多. 由于很难确切获得黏度 η的值, 在
通常剪切速率 γ̇范围,也可近似采用 τs ≈ τy+µpσn

来表示塑性状态的剪切强度随正压力的变化, 其中
µp为塑性状态的等效摩擦系数, 可以通过实验进
行测量. 用布里奇曼 (Bridgman)对顶压砧剪切强
度测量装置 [35,36]对一些金属的剪切强度的直接测

量 [37], 或通过高压下X射线衍射测量NaCl, MgO,
Al2O3 Mg2SiO4等固体物质的微观形变获得的剪

切强度数据 [26,27,38−40]均表明, 在超过屈服极限的
塑性状态下, 剪切强度 τs随压应力σn 变化的斜率

很小, 一般µp = ∆τs/∆σn 6 0.05. 可见, 塑性固体
流动时, 起支配作用的是原子或分子之间的微观摩
擦力, 类似液体的黏滞性. 其等效摩擦系数比脆性
破裂时拜尔利公式所给出的宏观摩擦系数小一个

数量级以上. 当然, 不同物质的µp值会有区别.
塑性固体具有弹塑性特征, (2)式中剪切屈服

强度 τy即为弹性的贡献. 不能认为塑性体屈服强
度比对应弹性体低很多. 在通常剪切速率下, 塑性
体与对应的弹性体屈服强度接近, 即 τy ≈ τ0. 然
而, 在加压剪切时, 塑性流动的等效摩擦系数比脆
性破裂摩擦系数小得多.

2.4 受限压缩固体中的应力分布

对固体进行自由压缩, 即无围压时, 在弹性
范围的应力 -应变关系以及应力分布已有很好表
述 [25,41]. 压应力σn与所产生的切应力σs 关系为

σs/σn = ν/(1 − ν), 其中 ν为泊松比, 是切向应变
与压缩应变之比. 泊松比的数值与具体材料相关,
若 ν = 0.25, 即有σs = σn/3. 上述关系适用的条件
是: 1)形变很小, 在弹性范围; 2)切变方向没有外
加应力, 即无围压; 3)压缩时间不太长. 当应力超
过弹性极限, 或压缩时发生蠕变, 所造成的形变可
使泊松比超过弹性范围的给定值. 若 ν → 0.5, 则
有σs/σn → 1, 即切应力与正应力趋于相等.

受限压缩和作用时间很长时, 会很不相同, 不
可简单使用以上弹性状态泊松比的数值和应力 -应
变关系. 围压的作用就相当于施加了一个横向反作
用力, 限制形变, 这也会在纵向产生影响. 而时间
足够长时, 根据力平衡原理和万物皆流观念, 整个
容器内固体中各方向的压强都趋于相同, 即水平方

向应力σs和垂直方向的应力σn相等, σs = σn. 这
是通过固体微观结构调整而达到的.

通常岩石围压实验观测时间很短, 会存在差应
力, 因而表现出来的抗压强度随围压增大. 这时围
压贡献的外加作用限制了岩石形变. 若在岩石围压
实验中, 进行较长时间观测, 则在较小压强时即会
出现蠕变 [42]. 表明差应力与岩石强度的关系会随
时间改变, 这就是应力与形变关系的弛豫行为. 因
此, 不可将围压实验中岩石所能承受的差应力等同
于岩石强度. 日本著名岩石力学和地震学专家茂木
清夫 (Mogi)在其后期的著作中 [31], 将习惯上用差
应力所表征的岩石强度称之为 “表观强度”(appar-
ent strength)或者 “表观屈服强度”(apparent yield
stress), 是恰当的.

由此可见, 在受限压缩作用时间较短时, 存在
差应力. 当时间足够长时, σs → σn, 则不存在差应
力, 固体处于静压平衡状态.

2.5 阻挡作用和堵塞—解堵塞转变

日常生活中有很多阻塞和突破堵塞的例子. 比
如, 挤公共汽车时多使点劲就可挤上去; 交通阻
塞时扩大通道口即可加快通行; 玻璃加热则会从
固态变为流体, 等等. 对于这些司空见惯的现象,
近十多年来人们从研究离散态颗粒物质的行为获

得了对其规律的认识, 称之为堵塞—解堵塞转变
(jamming-unjamming transition) [43−47]. 这种转变
被认为是一类新型的相变, 不同于一般意义下的固
体相变, 适用于表述离散态物质、非牛顿流体和玻
璃等体系的运动变化行为. 体系由流动态变为阻
塞态, 或阻塞态变为流动态, 伴随体系动能的突变.
图 3为阻塞—解堵塞转变的示意图, 变化参量为作
用力、密度和温度. 当作用力、温度增大到一定程
度, 或密度减小到一定程度时, 即发生阻塞—解堵

1/

图 3 阻塞—解堵塞转变相图
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塞转变. 前面我们所列举的日常生活例子, 就是典
型的阻塞—解堵塞转变.

在这种状态转变中, 组成物质单元本身的性质
并不起主导作用, 外加作用和阻挡条件是关键因
素. 考虑如下案例: 堤坝可挡住泥石流, 这时堤坝
阻挡能力起关键作用. 若泥石流不断增强, 可冲垮
堤坝造成灾害. 冲垮堤坝缺口愈大, 流量愈大, 灾
害愈严重. 静止 (或流量小)和流动 (或流量大)是
两种不同状态, 伴随能量突变, 通过计算动能变化
即可得到释放的能量.

本节的主旨在于表明, 物质运动千变万化, 不
同物质体系和状态, 遵循不同的物理原理. 物理原
理和公式均有一定的适用范围, 而实验室测量结果
都是在一定条件下获得的. 当考察地震这样的问题
时, 所涉及的物质体系很复杂, 空间和时间尺度很
大, 应当特别注意所运用的物理原理是否合适, 所
依据的实验室测量结果是否可用.

3 地壳岩石层中的应力及其强度

由于地震的发生是地壳运动构造力积累和作

用所致 [2,5,22], 为了认识这种作用的影响和演化过
程, 先讨论自重作用下原始地壳中的应力和强度分
布, 然后讨论构造力的作用和引起的变化. 构造力
与原始地壳自重应力作用叠加形成地壳中的实时

应力, 这将在下一节详细讨论.
地壳由岩石层块和其间的断层泥构成, 在讨论

地壳岩石层的准静态力学性质时, 不可将其看成连
续介质, 而应当作为大尺度离散体系处理 [22]. 在
地震前兆产生和传播过程中, 断层泥的角色至关重
要, 这些在我们以前的论文中已经说明 [22]. 同样,
在讨论地震发生机制时, 也要充分注意断层泥与岩
石之间性质的不同, 以及对外界作用的不同响应.
因此, 地壳岩石和断层泥中的应力与强度分布将分
别讨论. 这里我们主要关注大陆地壳岩石层, 海洋
下的地壳会略有差别.

3.1 地壳原始岩石层中自重作用形成的应

力分布

一般认为, 在地壳中会存在随深度变化的差应
力 [24,25,48], 尽管所发表的数据有很大差别, 但均以
此为依据来讨论地震和地壳均衡等地球物理现象.
地壳岩石层中的应力由自重和构造力作用而产生,

我们先说明自重对原始地壳岩石层作用的贡献, 构
造力作用将在后面专门讨论.

我们分别讨论原始岩石和断层泥中自重引起

的垂直和水平方向的应力分布.
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图 4 地壳原始岩石层中应力分布 (a) σs(h)和 σn(h)

与深度 h的关系; (b) σs(h) 等应力面的形状, 活动断层边
界断层泥中 σs(h) ̸= σn(h)

地壳岩石层经过亿万年演化, 其应力分布在
自重的长时间作用下形成. 例如, 千万年时间约
为典型实验室观测时间的 1011倍. 时间改变了状
态, 原始地壳岩石层与实验室加压实验观测到的
岩石应力分布会有很大的不同. 地壳原始岩石自
重产生的应力σn(h)随深度变化为 ρgh, 其中 ρ为

密度, g 为重力加速度, h为深度. σn(h)的方向是

指向地心. 地壳岩石处于受限压缩状态, 根据 2.2
和 2.4节所阐述的原理, 只要地块足够古老, 从长
时间变化的结果来看, 岩石类似流体. 因此, 在
ρh相同处, 切应力值趋向于和重力应力相同, 即
σs(h) = σn(h) = ρgh. 由此可知, 原始地壳岩石中
自重引起的应力场的特征是, 在重力方向具有梯
度, 而垂直于重力方向形成等切应力面, 等切应力
面的深度h与密度ρ分布有关. 等应力面中切应力
σs(h)与σn(h)相同, 不出现差应力, 这与实验室岩
石围压实验情况有本质区别. 取地壳岩石平均密度
ρ = 2.7 g/cm3 [29,49], 可用图 4 (a)中直线同时表示
σs(h)和σn(h)与深度h的关系, 与岩石处于弹性还
是塑性状态无关. 图 4 (b)表示等应力面的形状, 大
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致与地表形状相似. 若地表为平面, 岩石密度ρ相

同, 则等应力面也为平面, 类似于深海中海水的应
力分布. 这种σs(h) = σn(h) = ρgh关系在地壳浅

层岩石中会受环境等因素影响而改变.
准确测量地壳岩石中的应力比较困难. 在南

非、加拿大、日本和德国深井中实测地壳岩石的应

力数据表明, 所获得的垂直应力基本是 ρgh关系,
而水平方向应力并非与垂直应力相同 [50−58]. 这是
由两方面原因造成的. 一是测量得到的并非是原
始岩石中的应力, 而是实时地壳岩石中的应力, 其
中水平方向应力数据包含了附加构造力作用和断

层活动的影响, 这种影响在各处岩石中不会相同.
另一方面, 任何钻孔测量均会改变岩石原始应力
状态, 导致垂直于重力方向的应力的释放, 岩石发
生形变, 或局部破裂. 有时钻孔过程可观察到岩石
爆裂和所取岩芯层状断裂, 应是这类应力释放的
表现 [59].

断层泥中的应力分布与岩石中不同. 断层边界
填充的断层泥由碎石砾和泥沙等颗粒物质组成, 宽
度可为 10−1— 103 m不等. 断层泥的体积分数会
随深度增大, 其平均密度约为岩石的2/3, 即自重引
起的垂直应力约等于岩石的 2/3. 在大地构造力作
用下, 活动断层边界经常相对运动. 因此, 这些地
方断层泥的状态不是 “古老”的, 而是相对 “年轻”.
导致活动断层的断层泥中水平方向应力与垂直应

力不相等, 即σs(h) ̸= σn(h), σs(h)有时大, 有时小.
因此, 靠近断层边界岩石中的应力分布也会略受影
响. 图 4 (b)也示意了断层泥和断层边界应力分布
的大致图像. 在塑性区, 断层泥应力状态则会与附
近岩石相似.

在岩石和断层泥中重力引起的应力分布不同.
断层边界应力较低, 是地层中应力分布的突变区
域, 这一点也在观测中得到证实 [60,61]. 后面将会看
到, 断层边界和断层泥, 以及此区域的活动将会对
引发地震的能量积累和地震发生有重要影响.

3.2 地壳岩石的弹性—塑性转变

美国著名理论物理学家韦斯科普夫 (Weis-
skopf)在 1986年发表一篇文章 [62], 阐述为什么地
球上最高的山约为 10 km. 他认为这与岩石的强度
变化有关, 并给出了计算山的极限高度的方法. 赵
凯华教授也作过类似计算 [33]. 此问题的关键点是,
若山太高, 则由于重力造成的压强很大, 会使山底

部的岩石从弹性体转变为塑性体, 发生流动, 从而
导致山体下沉. 由于难以直接计算岩石的塑性转
变, 他们用重力势能做功与岩石熔化所需能量的
比较来进行估算. 如图 5所示, 设岩石块体的截面
积为A, 高度为H. 当 δ厚度的物质从H高度下降

到底部时, 重力做功为AδρgH. δ厚度物质熔化所

吸收热量为AδρΛm/mmol, 其中Λm为摩尔熔化热,
mmol为摩尔质量. 令重力做功与熔化吸热相等,
则H = Λm/gmmol. 若岩石中主要成分是SiO2, 其
mmol = 60 g/mol, Λm = 8.52 kJ/mol. 计算可得山
的极限高度Hmax约为14 km.

δ

H 

图 5 计算岩石块体弹性—塑性转变示意 [33,62]

地壳岩石中SiO2的弹性—塑性转变深度应与
此大致相同, 即最大不超过 14 km. 需要说明的是,
在以上计算中没有考虑熔化热随压强的变化. 根据
克劳修斯 -克拉佩龙 (Clausius-Clapeyron)关系, 可
以计算压强引起的熔化热的变化. 一些计算和测量
表明 [63,64], 压强每升高 100 MPa, 熔化热约升高百
分之几. 在深度变化不太大时, 这种影响可以忽略.
何况, 地层中每向下 10 km温度约升高 300◦C [65],
在 10—20 km的深度, 温度应约为 300—600◦C. 温
度升高, 使物质的屈服强度降低, 更有利于实现重
力导致的弹性—塑性转变, 即弹性—塑性转变会
发生在更浅的深度.

地壳岩石除石英外的其他组分, 其弹性—塑性
转变的压强会各不相同, 也可用韦斯科普夫方法估
算. 例如钾长石 (KAlSi3O8)的弹性—塑性转变深
度最大不超过21 km.

另一方面, 由于弹性和塑性取决于物质的微观
结构状态, 当外力作用使原子位移变化超出了弹性
作用范围, 则可认为发生了弹性—塑性转变. 地壳
岩石在自重的长时间作用下, 可以使其微观结构发
生超出弹性范围的改变. 通过分析自然界采集的
岩石或矿石的微结构, 可以观测到这些信息 [66−68].
因此, 自重应力长期作用已经使较深处岩石的一部
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分成为塑性结构状态, 这将导致地壳岩石弹性—塑
性转变深度小于上述计算值, 也将会大大低于实验
室所需的温压条件.

以上计算时针对的是理想晶体, 在实际的地壳
岩石中, 温度升高、气孔、含水、缺陷和杂质等因素
均可促使岩石更容易发生弹性—塑性转变. 可以
肯定地说, 地壳岩石的相当一部分在 10 km深度左
右就已处于塑性状态, 关于这一点后面还将说明.

断层泥平均密度约为岩石的 2/3, 估计重力引
起断层泥的弹性—塑性转变深度约为岩石转变深
度的 3/2倍. 活动断层边界的断层泥还会因构造力
作用而产生较复杂变化, 弹性—塑性转变可能发生
在更深处.

3.3 影响地壳岩石层强度的因素

前面已经说明, 岩石中的应力并不能表征其强
度. 受限压缩岩石的本征强度由岩石种类和所处状
态决定. 由于地震主要是剪切破裂, 我们分别讨论
岩石和断层泥的剪切强度.

岩石剪切强度在弹性和塑性状态分别用 (1)
式和 (2)式表述. 当外界条件改变时, 式中 τ0(h)和

σy(h)均会发生变化, 如随深度引起的压强和温度
增大, 以及岩石中含水、气和杂质等变化, 均会使岩
石屈服强度降低.

1) 地壳岩石的本征剪切强度 地壳岩石层块

尺度可达数十公里以上, 所涉及的岩石种类并非单
一, 大尺度岩石各处成分、密度、结构、节理等情况
均有差别. 每种岩石又包含多种物相, 这些物相的
强度特性各不相同. 对于同一种单相固体, 会有多
种其他因素影响其强度. 地壳岩石长时间受限压
缩, 难以确切了解其强度. 剪切作用使岩石发生破
裂时, 在不同围压和剪切速率等外加条件下, 可表
现出不同的剪切强度. 假如, 受限阻挡力无穷大,
即使再大的剪切作用力也无法使岩石发生大形变

和断裂. 若受限的阻挡力很小或趋于 0, 较小剪切
力的长时间作用也可使岩石发生形变, 甚至断裂.
因此, 只有当岩石在外加作用下发生形变或破裂
时, 才表现出其强度的大小. 对于我们感兴趣的岩
石破裂时剪切强度 τs(h)与重力压强σn(h)的关系,
τs(h)主要取决于摩擦阻力的形式和摩擦系数的取

值. 上面已经指出,没有构造力作用时,地壳原始岩
石中剪切应力与重力压强相同, 即σs(h) = σn(h),
不存在差应力, 且σs(h)的方向与σn(h)垂直. 为与

后面关于地震发生机制的讨论相对应, 我们先只考
虑无阻挡力时完整岩石的强度. 地震滑移的剪切速
率约为 1—10 s−1, 处于图 2 (b)中A—B区间, 即通
常观测到的屈服剪切强度范围. 因此, 可将常温、常
压和通常剪切速率下的值, 即 (1)式中σn(h) = 0时

的剪切强度定义为岩石本征剪切强度. 这就是地表
岩石没有围压时的剪切屈服强度, 对应于图 1 (c)中
σn = 0和σr = 0时的情况, 即 τs(h) = τ0, 由材料相
关的内聚作用决定. 地壳岩石种类很多, 根据实验
结果, 可取 τ0 ≈ 50 MPa [12,69,70]. 事实上, 由于实
验室测量获得的岩石强度均用小样品进行测量, 而
样品尺寸对测量的强度值有很大影响, 测量大样品
得到的强度值比小样品低很多, 差别可达一个数量
级以上 [25,71]. 取 τ0 = 50 MPa, 应是地壳岩石本征
剪切强度平均值的上限.

2) 弹性—塑性转变对剪切强度的影响 地

壳中岩石发生弹性—塑性转变的深度, 对理解地
震机制十分重要, 是一个长期争论的问题. 过去普
遍认为塑性转变发生在较深处, 主要是依据实验
室岩石围压实验的结果. 近些年来, 人们注意到自
然界地壳岩石弹性—塑性转变的温压条件要低很
多 [72−74]. 有多种因素使岩石弹性—塑性转变所需
的压强和温度降低. 固体塑性由受压物质原子作
用势及其迁移情况决定. 自重压强长期作用下, 原
始地壳岩石的微观结构已经进行了调整, 不存在差
应力. 弹性—塑性转变所需的应力必然低于自由
压缩实验给出的屈服应力. 用韦斯科普夫方法计
算给出的是塑性转变深度上限 [62], 地壳中岩石发
生塑性转变的深度一定小于此值. 观测表明, 流体
和空隙存在可使石英和花岗岩弹性—塑性转变温
度降低 [73−76]. 170◦C时矿物方解石的孪晶宽度即
开始变化, 表明塑性转变开始发生 [67]. 依据一些
观测和分析结果, 在约6—7km深度, 岩石中即有一
部分开始发生塑性转变 [49,74,77]. 不同物相组成和
不同微结构状态的各类岩石, 弹性—塑性转变条件
各异, 随深度引起的压力和温度增高, 岩石中各物
相会先后转变为塑性状态. 地壳各处地质情况不
同, 弹性—塑性转变的深度会有区别. 我们可以认
为, 约在6—7km的深度, 少部分物质即成为塑性状
态. 而在 20 km以上的深度大部分或全部岩石将转
变为塑性体. 在约 7—20 km深度范围为弹性和塑
性状态混合区, 称之为部分塑性区. 此时, 岩石剪
切强度由弹性体和塑性体的比例决定. 一些实验、
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观测和模拟计算均表明 [74,78−83], 对于低强度物相
(weak phase)和高强度物相 (strong phase)组成的
混合物, 在受到剪切时, 少量低强度物相形成剪切
带 (shear band)或称连通层 (interconnected layers
of weak phase, IWL), 则岩石剪切强度主要取决于
低强度相. 高低强度物相的强度差愈大, 这种效应
愈显著 [74,78−83]. 同时, 剪切作用时间长, 更会促使
这种低强度连通效应产生. 剪切破坏必然发生在低
强度连通区, 这是能量最低路径, 易于用热力学和
动力学观念理解这种行为. 由于难以实现岩石弹性
和塑性混合体的剪切实验, 我们可参考岩石部分熔
化时强度变化的实验结果来讨论. 花岗岩部分熔化
实验表明 [84], 当熔体体积分数达 7% 时, 即发生熔
化连通效应 (melt connectivity transition, MCT),
其强度可比固态花岗岩减小约两个数量级. 当然,
弹性和塑性混合体的强度不会发生如此大的变化.
可以预料, 塑性体比例达到一定程度时, 估计约为
10% 左右, 经历较长时间, 也会产生塑性连通效
应. 这时对岩石剪切破裂行为起支配作用的是塑性
特征.

塑性体表现弹塑性行为, 其剪切强度用 (2)式
表述, 剪切屈服强度为 τy(h). 在同样条件下, 弹性
体和塑性体的 τy(h)值相近, 即 τy(h) ≈ τ0. 所不同
的是, 弹性体破坏时为脆性破裂, 所需剪切应力随
正压力的增大遵从库伦法则, 即 (1)式, 或拜尔利规
则, 摩擦系数约为 0.6—0.9[13]. 塑性滑移时等效摩
擦系数µp 很低, 一般µp 6 0.05 [26,27,85−88].

3) 温度的影响 德国KTB深钻井实际测量
数据表明 [56,65]. 大陆地壳中温度随深度递增约
为 30 ◦C/km. 我们采用这一数据作为大陆地壳
温升典型值, 各地区会有差别. 温度升高使原子
或缺陷的迁移加速, 容易发生形变, 从而使岩石
的屈服强度降低. 类似Arrhenius关系, Towle等
给出了剪切强度随温度T变化的近似经验公式为

τs(T, P ) = So exp[−bT/Tm(P )], 其中So和 b为物

质常数, Tm为熔点, P为压强. 他们用Bridgman
对顶压旋转装置测量了若干金属和矿物的剪切

强度随温度的变化 [89−91]. 例如, 与室温相比, 长
石和橄榄石的剪切强度在 300 ◦C和 500 ◦C时, 分
别约降低 20% 和 30%—40%. 其他关于岩石强度
随温度变化的报道也与此结果相近, 有些岩石在
400 ◦C时, 可比室温强度减小一倍 [69]. 因此, 一般
来说, 在 15km左右深处的温度可使岩石屈服强度

降低约50%.
4) 岩石中水分和气体等的影响 地壳岩石中

含有水分、气孔和杂质等, 一些实验和观测表明, 水
和孔隙存在, 会显著减低岩石的强度, 同时也使弹
性—塑性转变易于实现 [49,69,73,92,93]. 石英强度的
试验表明, 千分之几的水使石英强度降低的程度约
相当于温度升高 100 ◦C对强度的影响 [94]. 通过分
析自然界采集的岩石的微形变和织构, 可以确定岩
石的原始状态, 发现天然石英在约 280 ◦C以上即
发生弹性—塑性转变 [66], 比实验室观测到的转变
温度低得多. 岩石的孔隙率增加也会使弹性和塑性
转变所需应力大大降低 [68].

除此之外, 水的临界点温度为 374 ◦C, 压强为
22.1 MPa, 温度和压力超过临界点的水被称为超临
界水 (supercritical water). 超临界水具有极强的氧
化和溶解能力 [94,95]. 深度超过 15 km左右, 岩石中
的水处于超临界状态. 可以肯定地说, 即使是含少
量超临界水, 也会使岩石强度发生变化. 关于地壳
中超临界水对岩石强度的影响似乎研究不多.

3.4 地壳岩石强度与实际破坏强度随深度

的变化

从上可知, 地壳岩石中应力分布与岩石实验的
情况很不同, 地壳岩石的强度比实验室观测到的
值要低得多, 表明不能简单地用岩石实验结果去
描述地壳岩石中的应力及其强度. 此问题早已引
起一些地球物理学家的注意, Brace和Kohlstedt在
1980年就提醒, 在讨论岩石圈的应力时 “重要的是
要记住实验室实验的局限性” [52]. Kohlstedt等后
又指出, “依据实验室测量数据, 很可能大大高估了
实际地壳岩石的强度” [49], 这显然是正确的观点.
遗憾的是, 还是有很多论文将岩石的实验结果与地
壳岩石的应力和强度等同对待.

根据前面关于地壳岩石强度的讨论, 考虑各种
因素对岩石强度的影响, 我们将地壳中岩石剪切
强度典型值与深度和温度的关系用图 6中的蓝线

τs(h)表示. 图 6中的A, B, C分别为弹性区、部分
塑性区和塑性区. 在部分塑性区达到塑性连通后,
岩石的强度主要由塑性特征所支配, 严格区分部
分塑性区和完全塑性区并不重要. 在弹性区A, 直
线表示脆性破裂时剪切强度 τs(h)随 (1)式变化, 这
里取地表岩石的剪切屈服强度 τ0 = 50 MPa, 摩擦
系数µ = 0.6. 在部分塑性区B, 随深度导致的应
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力和温度增加, 当塑性成分逐渐增多到约 10%, 达
到塑性连通的体积分数时, 岩石由脆性破裂转变
为塑性滑移, 等效摩擦系数大大减小. 图 6中b→p
表示脆性破裂变为塑性滑移时剪切强度 τs(h)很快

降低. 在塑性连通区和塑性区C, 岩石强度遵从
τs(h) ≈ τy(h) + ηγ̇ 规律变化. 若剪切速率 γ̇不变,
深度增大时黏度系数 η随压强增加而升高, 随温
度升高而降低, 变化都比较缓慢, 可近似认为两者
抵消. 若用 τs(h) ≈ τy(h) + µp(h)σn(h)表示, 随深
度增大引起的温度升高会使µp(h)减小, σn(h) 对

τs(h) 的影响将不大. 因此, 在p点对应的深度以
下, 岩石的剪切强度 τs(h) 变化主要由 τy(h)决定.
τy(h) 随深度增大而减小, 如前所述在 300 ◦C时约
降低 20%, 500 ◦C约降低 50%. 其他因素的影响也
使强度降低, 这在3.3节中已经进行了讨论. 图 6给

出的 τs(h) 曲线表示大陆地壳原始岩石剪切强度随

深度的典型分布, 不同地区会有差别.
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图 6 无阻挡力时原始地壳岩石的剪切强度 τs(h) (蓝线)
和实际破坏剪切强度 τb(h)(红线)的典型值随深度的分
布. A, B, C分别表示弹性区, 部分塑性区和塑性区

在地震发生过程中, 岩石的实际破坏强度是否
就如图 6所示的 τs(h)值呢? 显然, 回答是否定的.
地壳岩石很不均匀, 不同地点和不同成分岩石的强
度差别很大, 存在许多低强度和薄弱部分 [74,96]. 地
震是大范围岩石层的剪切破坏, 根据最小能量原
理, 断裂均会沿岩石低强度路径发生. 我们定义无
阻挡力情况下岩石层的实际剪切破坏强度为 τb(h),
必然有 τb(h) < τs(h). 各处 τb(h)不同, 有时甚至
τb(h) ≪ τs(h). 为方便表述, 在岩石大范围剪切破
坏中作为典型值, 取 τb(h) ≈ τs(h)/2是较为合理的

选择. 图 6中红线绘出了地壳岩石破坏强度 τb(h)

随深度变化的规律. 当然, 地壳各处地质条件不同,
地震发生时破坏条件也不同, 图 6所示弹性和塑性

区, 以及 τs(h)和 τb(h)曲线也会有变化. 由于选择
τ0 = 50 MPa 为地表岩石剪切强度平均值的上限,
多数情况下, 实际 τs(h)和 τb(h)或许会低于图 6曲

线所给出的值.
显然, 浅源地震大多会发生在岩石塑性连通区

以下,即图 6中p点以下的深度,主要以塑性滑移方
式进行, 对应的岩石滑移破坏强度为 τb(h). 既然塑
性连通后岩石剪切强度由塑性滑移规则主导, 为简
便起见, 后面讨论时, 将塑性连通区以下统称为塑
性区, 即地壳岩石层分为弹性和塑性两个区域, 所
对应的岩石破坏分别为脆性破裂和塑性滑移.

对于浅源地震, 讨论其发生机理时最关心的问
题之一是地壳岩石破坏强度的大小. 由上面论述可
知, 岩石的强度不仅由其组成、状态和温度等因素
所决定, 而且与破坏的条件密切相关, 这些条件包
括作用力大小、作用时间长短、有没有阻挡等. 岩石
强度通常以观测到的形变来表征, 形变被限制, 并
不表示岩石本身强度增强. 只有岩石破坏时才可
显示其强度, 不同的破坏条件下会观测到不同的强
度. 我们后面将会讨论, 发生地震时阻挡力被突破,
即相当于无围压的情况, 所表现出的强度应该就是
岩石剪切破坏强度 τb(h).

3.5 断层泥的强度

活动断层边界处于不断变动之中, 是应力可松
弛区域. 断层泥由颗粒物质组成, 对于大量颗粒受
限体系, 可用等效弹性模量来描述其软硬程度. 实
验表明, 颗粒物质在压强为 200 MPa, 即相当于约
10 km深度的自重应力时, 弹性模量和剪切模量约
为350 MPa [97]. 在弹性范围, 剪切强度近似等于剪
切模量与应变的乘积, 若以应变量为 2% 估计, 此
时颗粒的剪切强度小于 10 MPa. 实验用等径球形
玻璃颗粒进行, 实际断层泥的强度会高于这种颗粒
实验所获得的数值. 观测到圣安德烈斯断层之断层
泥的剪切强度平均约为 20 MPa [60,98,99]. 其他观测
也显示, 断层边界的摩擦系数低于岩石脆性破裂的
摩擦系数 [61,100,101].

需要注意的是, 实际地震时断层泥的剪切沿断
层面发生, 即在近似竖直的平面内. 由于活动断层
边界经常发生滞滑移动, 可形成低摩擦系数的剪切
带, 而且断层泥剪切强度随深度变浅而减小. 因此,
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在 0—10 km的深度范围, 沿断层面断层泥的平均
剪切强度约等于或低于 10 MPa. 在约 10 km以下
深度断层泥开始发生塑性转变, 塑性状态的断层泥
强度及其变化与塑性岩石相近.

4 地壳岩石的破坏条件与浅源地震发
生机制

前面已经给出了地壳岩石的强度及实际破裂

强度随深度的变化, 接下来我们以此为基础讨论构
造力如何引发地震, 以及地震发生的条件与模式.

4.1 引发地震的大地构造力及其作用特征

引发地震大地构造力之形成原因和方式, 在我
们以前的论文中已经说明 [22]. 主要是水平方向作
用的构造力. 由于地壳的离散态结构, 在地幔对流

驱动下, 通常以四种方式形成局域地块受力的积累
和集中: 板块边界不均匀作用和运动; 板内断层岩
石层块不均匀构造和运动; 局域地壳下部凸起阻挡
地幔流动引起的作用力; 下插板块或地幔流动受阻
挡导致的作用力. 地震孕育过程中, 大地构造作用
力以岩块滞滑移动和力链形式传播, 渐次挤压断层
泥并推动岩块积累作用力, 最终导致地震发生. 详
细论述可参看我们以前的论文 [22].

古老的原始岩石中σs(h) = σn(h), 不存在差应
力. 大地构造力是相对年轻的作用力, 我们将构造
力作为附加的外力作用于原始地壳岩石层, 探讨岩
石层上应力的分布和变化 (见图 7 ). 图 7 (a)表示当
构造力逐次推动岩块滞滑移动到达岩块A时, 岩块
A也发生滞滑移动, 通过挤压断层泥将作用力传递
给岩块B.断层泥是颗粒体系,受压时等效弹性模量
Eeff可表示为 Eeff ∝ ϕ2/3σ1/3 (当σ < 10 MPa)和
Eeff ∝ ϕ2/3σ5/9 (当σ≫10 MPa), 其中ϕ为体积分
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图 7 大地构造力引起地壳岩石中的横向作用力分布 (a) 岩块滞滑移动使岩块A挤压断层泥向岩块B传递作用
力; (b) 弹簧模型表示施加在岩块B上的横向推力F 与深度的关系; (c)作用在岩块B上的附加横向应力 σs+(h)

随深度的变化. 插图 (1)表示当岩块B不动时, 岩块A滞滑移动作用于B上的力的变化; 插图 (2)表示岩块B也滞
滑移动时, 岩块B受力的变化; (d) 作用于岩石上的总横向应力 σs−t(h)为构造应力 σs+(h) 与岩石原始横向应力

σs(h) 的叠加, 其增大方式如插图 (1)和 (2)所示; (e)岩块均发生滞滑移动时, 作用于岩块B上的横向应力 σs−t(h)

大小变化的可能范围, 相应的变化方式如插图所示. 所有红色虚线箭头均指示应力变化趋势
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数, σ为压强 [97,102,103]. 若不考虑ϕ的变化, Eeff ∝
σn(h)

5/9 ∝ h5/9. 因此,断层泥的等效弹性模量Eeff

随深度增加而增大. 如在 10 km 深处, 断层泥中
σn(h) ≈ 200 MPa, 对比颗粒压缩的实验值 [97], 可
知断层泥的弹性模量约为350 MPa. 在横向挤压过
程中, 挤压作用和体积分数变大又加大了横向作用
力, 导致断层泥弹性模量逐渐增大. 若将断层泥比
作弹簧, 则上部为较细弹簧, 随深度增大弹簧逐渐
变粗. 且弹簧的弹性系数随压缩量非线性地增大.
岩块A移动时, 断层泥挤压施加在岩块B上的横向
推力F从上向下逐渐增大, 如图 7 (b)所示. 作用在
岩块B上的这种横向附加应力, 用σs+(h)表示, 有
σs+(h) ∝ h5/9, 其变化如图 7 (c)所示. 断层泥在 10
km左右以下逐渐转变为塑性状态后, 其表观弹性
模量变化则类似塑性岩石,不再会随深度显著增大.
岩块A不断滞滑移动, 施加在岩块B上的横向推力
也不断增大. 若岩块B不动, 作用于B上的应力
σs+(h)呈台阶式单调上升,如图 7 (c)插图 (1)所示.
如果岩块B可向右滞滑移动, 当作用力达到一定程
度, 则B向右移动, 使A和B岩块间的断层泥松弛.
则B岩块所受到的横向应力σs+(h)会出现高低

起伏, 如图 7 (c)插图 (2)所示, 总的趋势是σs+(h)

不断增大 [22,104]. 在岩石未发生破裂时, 作用于
岩石上的总横向应力σs-t(h)为构造应力σs+(h)

与原始岩石的横向应力σs(h)(图 4 (a))的叠加, 即
有σs-t(h) = σs+(h) + σs(h), 其中σs(h) = σn(h).
σs−t(h), σs+(h), σs(h) 随深度的变化示于图 7 (d).
σs-t(h)增大过程如图 7 (d) 插图 (1)和 (2)所示. 由
于有了横向附加应力, 这就改变了原来无差应力的
状态. 这时, 垂直和水平方向的应力分别为σn(h)

和σs-t(h).
应当指出, 若岩块链中的岩块均可发生滞滑移

动时, 则由于岩块B向右移动, 又造成B右方其他
岩块发生滞滑移动. 岩块B右方的断层泥松弛, 岩
块B上的横向应力会降低. 在岩块B中的横向推力
σs+(h)会出现有时大有时小的变化

[22], 即σs-t(h)

在σs(h)附近震荡. 图 7 (e)示意岩块中这种状态及
水平应力σs-t(h)的分布. 在钻井中观测到的横向
应力最大和最小值的区别 [50−58]就是这类岩块滞

滑移动导致的σs-t(h)的起伏变化. 这对应通常的
岩块滞滑移动情形, 尚未达到地震发生前的应力积
累状态.

在包含A, B及其他岩块组成的岩块链中, 大

地构造作用力通过岩块滞滑移动以力链形式传播.
构造作用力链传递方向前方若遇到某些地质因素

引起的阻挡, 会使岩块滞滑移动减缓, 甚至停止.
这种情况下, 构造作用力会逐渐积累并增大, 则可
能导致地震发生.

上述情况表明, 岩块所受到的横向构造作用
推力随深度从上向下逐渐增大, 使岩块下部受到
更大的作用力, 而此处岩石的实际剪切破坏强度
较低, 致使一般地震往往发生在地壳较深处, 如
10—20 km左右. 所形成的上小下大的横向推力力
矩, 具有向上的分力, 可使地震发生时岩块有向地
表方向错动或滑移的趋势. 同时, 浅层岩石所受构
造作用力影响小, 在浅层岩石中观测地震前兆应力
或同震应力降时, 不可能观测到较大的应力变化,
在后面第6节中我们还会进一步讨论. 当达到约 10
km甚至更大的深度时, 转变为塑性的断层泥与塑
性岩石性质相同, 构造作用推力就不再会如上那样
向下增大了.

还需指出, 岩石层块在构造力的作用下可发生
滞滑移动. 当岩石层块未发生移动时, 由于岩石层
块本身受到摩擦阻力, 岩石各处所受的作用力是不
均匀的. 就如同在地面上推动一个重物那样, 物体
不动时, 由于地面摩擦力作用, 物体上各处受力大
小必定不同. 在作用力端面附近水平方向受推力最
大, 随离端面的距离增大而减小. 因此, 在有构造
力作用时, 同一岩石层块上垂直和水平方向的应力
都不均匀. 既有沿构造力方向减小的应力梯度, 又
有自上而下逐渐增大的自重造成的应力梯度. 这使
得同一岩石层块各处测量得到的应力必定不会相

同. 一旦岩石层块发生移动, 移动时岩石层块中水
平方向的构造应力会立刻降低, 各处差别也变小,
甚至消失.

岩石的弹性模量很大, 典型值为 20 GPa, 随深
度变化不大. 而断层泥等效弹性模量小得多, 如在
0.1 km和 10 km深处, 分别约为 0.03 GPa和 0.35
GPa, 比岩石低数十到数百倍. 尽管断层泥弹性模
量受压缩后会增大, 仍比岩石弹性模量小得多, 构
造力引起的形变主要在断层泥部分. 岩石的形变量
比断层泥的形变量小数十到数百倍. 因此, 构造力
主要是使断层岩石层块发生移动, 但岩石的形变很
小. 大地的形变, 如GPS观测到的大地位移和方向
改变, 主要是来自断层边界错动和压缩断层泥的贡
献, 而不是岩石层块本身的形变. 根据GPS和其他
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观测方法获得的大地移动量或板块运动速度进行

计算, 所给出的并不是地壳岩石的应变或应变率,
因此不能以此来计算地壳岩石受力和黏滞系数等

数值. 同时, 由于断层泥为颗粒物质, 是能量耗散
体系, 构造作用力做功的相当一部分会在断层泥摩
擦或挤压变形时耗散掉. 在挤压断层泥弹性区时,
其自身体积可以被压缩. 在断层泥塑性区, 挤压时
体积如何变化, 以及挤压和松弛是否会对地幔运动
造成影响, 尚待进一步研究.

4.2 浅源地震发生的条件与机制

若岩块受到阻挡, 如图 7 (a)所示B岩块右方
的阻挡力很强时, 即使横向推力很大, B岩块也难
以发生剪切滑移. 只有大地构造作用力超过岩石本
身抗剪切破坏力、岩石边界滑移阻力 (断层泥摩擦
力)和岩块运动前方所受阻挡力之总和时, 岩石才
会发生断裂并滑移, 即发生地震. 因此, 发生地震
的条件是

F > Fs + Fr. (3)

如图 8所示. 其中F为构造力产生的剪切作用

力, 通过岩块的滞滑移动挤压断层泥传播和积累;
Fr为岩石滑移方向的阻挡力; Fs为岩石本身破裂

和滑移的抵抗力. Fs分为两部分, 即Fs = Fs1 +Fs2

其中Fs1 = τb(h) × S, 为岩石破坏剪切强度 τb(h)

与剪切面积S的乘积, Fs2为岩块运动受到周围断

层泥和其他摩擦的阻力. 任何岩块发生滑移破坏都
必须满足 (3)式. 外加作用应力仅超过岩石破坏强
度显然不足以引发地震. (3)式中的阻挡力Fr甚至

是更关键的因素. 即使F很大, 或Fs很小, 只要阻
挡力Fr足够大, 岩石也不会发生剪切滑移而引发
地震.

因此, (3)式是地震发生的充分必要条件.
图 8中M和N分别表示滑移体的前缘和后缘位置.
任何剪切破坏或滑移都会扩容, 因此, 地震发生时
必定存在局域体积膨胀空间使得地壳岩石能够滑

移. 在岩石滑移方向存在可扩张空间等效于减小阻
挡力Fr. 提供体积膨胀的空间或减小阻挡力有四
种可能: 1)沿断层边界向地表以上滑移和扩张, 这
时阻挡力Fr → 0; 2)岩块移动前方有地质空隙或
低地质密度区, 使阻挡力Fr很小, 形成可容纳体积
膨胀的滑移空间; 3)相关各断层岩块滞滑移动并互
相挤压, 新产生的某些局部地质空隙. 将集合的断

层岩块看作大尺度离散颗粒体系, 根据颗粒物质挤
压膨胀原理, 挤压作用使部分区域密集了, 必然导
致另一些区域变松 [22]; 4)斜插板块前方的阻挡物
由于温度上升等原因变弱或破坏.

由上可知, 地震发生就是构造力作用使岩块突
破阻挡力的塑性滑移, 这种岩块从相对静止到破裂
滑移过程的突变即是阻塞—解堵塞转变.

F

Fs1

Fr

Fs2

N

M 

图 8 (3)式中各作用力: F , Fs, Fr, Fs1和Fs2. 蓝色箭
头表示自上向下逐渐增大的构造作用力; M 和N为滑移
岩块前缘和后缘位置

4.3 浅源地震的模式

根据上述原理, 我们来考虑实际地震发生的模
式.图 9示意四种主要破裂类型和滑移方式. 1)沿断
层向上滑移. 由于地表几乎没有阻挡力, 如在逆断
层情况下, 可以发生向地表方向的滑移 (图 9 (a)).
2)突破岩石层薄弱处向上滑移. 图 9 (b) 中灰色区
域为岩石薄弱处, 总强度和阻挡力较小. 薄弱岩石
层破坏而发生的地震可形成新断层. 3)岩块运动前
方存在地质空隙或低密度区, 作用力突破阻挡导致
滑移. 图 9 (c)中白色范围表示阻挡力很小的区域,
这时岩石突破阻挡沿断层边界滑移. 4)在斜插板块
区的滑移 (图 9 (d)): 斜插板块边缘是地壳薄弱和运
动活跃区域. 由于构造力逐渐积累, 或板块斜插方
向前方区域岩块熔化等变化, 导致斜插板块突然滑
移, 发生地震. 世界上这类地震较多, 且一般震级
大, 滑移距离长. 如 2011年东日本Ms 9级地震被
认为可能就是由于海底山脉下沉卡住了板块边界,
致使板块积累了巨大能量, 斜插构造力突破阻挡所
引起地震 [105], 最大滑移达50 m以上 [105,106].

2008年汶川Ms 8.0级地震为 1)和 2)混合类
型 [107−109]. 2004年印度尼西亚Ms 8.7级地震、
2010年智利Ms 8.8级地震和 2011年东日本Ms 9
级地震等则主要属于类型4).
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F

F

F

(a) (b)

(c) (d)

F

图 9 浅源地震的四种主要破裂类型和滑移方式, 破裂区用红色虚线表示. 红框白色箭头表示滑移方向, 蓝色箭头示
意构造力作用随深度增大, 浅灰点区域为断层泥 (a) 沿断层向地表滑移; (b) 突破岩石层薄弱处 (深灰色区域)向
上滑移; (c) 突破岩块运动前方地质空隙或低强度区 (白色区域)的滑移; (d) 在斜插板块区域的滑移

4.4 浅源地震的破裂过程

地震是大范围岩石的破坏和滑移, 各处岩石的
强度很不同, 密度也很不均匀. 在构造力积累过程
中, 当外加构造应力σs+(h)接近或达到破裂强度

τb(h) 时, 即有局部区域发生微破裂或微滑移. 一
旦微破裂或微滑移出现, 则改变了岩石应力状态.
又会导致新的微破裂或微滑移, 以及局部弹性—塑
性变化, 或弹性—塑性变化. 这将是持续一段时间
的连锁变化过程. 这一过程也会促使塑性连通的形
成. 在岩石实验中微破裂被认为是破裂的临界现
象, 可观测到声发射、电磁发射等效应 [110−113]. 当
构造作用力积累达到可突破阻挡力时, 就会产生岩
石的大规模破坏和滑移, 即发生地震. 滑移所涉及
的岩石和断层泥区域很大, 而各处密度、强度和阻
力都不同, 不同深度构造应力的大小也有差异, 因
此各处滑移的起始时间和速度肯定不一致. 在此过
程中, 某处的变动还会触发其他地质状况的改变,
导致复杂的滑移行为. 例如一些大地震就可能是由
多个子过程组成的 [107−109].

5 中源和深源地震的成因

中源和深源地震发生在地壳以下区域, 最深可
达 500—700 km, 其产生机理长期以来困惑着地震
学家 [2,114,115]. 在我们以前论文中已经对深源地震
成因作了解释 [22], 这里仅简要说明.

俯冲板块斜插到地幔区域, 斜插板块本身温度
较低, 需较长时间才可发生局部熔化. 在潜没区地

幔中, 大部分是大小和形状各异的塑性固体岩块,
熔化部分很少, 熔体比例随深度和时间逐渐增加.
岩块尺度可大到以千米计, 此处也应看作大尺度离
散颗粒物质体系. 在大地构造力驱动下, 斜插岩块
缓慢运动, 在运动过程中可能遇到某些大的障碍
物, 如地壳岩石向下的延伸体、大尺度固体岩块或
密集岩块团等, 使下插岩石层某些部分遇到阻塞.
这种受阻的一种典型状态如图 10所示, 其中A和B
表示阻挡物, d为形成堵塞时通道的开口宽度. 随
时间推移和推力不断积累, 以及岩石层块熔化不断
增多等原因, 使被阻塞岩块尺度减小或开口d变大,
流量突然变大, 致使能量释放, 引发地震. 这也是
前面图 3所表述的堵塞—解堵塞转变. 由此可见,
解阻塞岩块的体积, 及解阻塞后流动速度决定了释
放能量的大小, 即决定了深源地震的震级. 地震也
可发生在没有斜插板块的地幔区域. 地幔岩块在
地壳下处于缓慢密集流状态. 受到地壳延伸体, 以
及其他固体岩块阻挡, 当构造应力积累达到一定程
度, 也会发生堵塞—解堵塞转变,流量突然增大.此

d

B

A

图 10 斜插岩石层块流动受堵塞状态示意, 其中A 和B
表示阻挡岩石块, 白色箭头表示移动方向 [22]
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类地震可以发生在离地壳较近的地幔区域, 一般称
为中源地震. 在地幔很深处, 随温度升高, 熔化部
分增多, 使岩石块体积分数变低, 再难以形成堵塞,
不会有地震发生. 中源和深源地震为大范围岩块流
动, 存在切变作用, 也必然会产生切变波.

6 讨 论

“弹性回跳”观点认为地震是地壳岩石的脆性
破裂, 无法回答 “热流佯谬”等问题. 根据我们前面
的分析, 浅源地震是大地构造力超过岩石本身的破
坏强度和断层摩擦阻力, 以及阻挡力所产生的塑性
滑移. 深源地震是构造力作用下地幔区岩块突破
阻挡发生流动, 释放能量. 这两类地震均符合堵塞
—解堵塞转变的一般规律. 从这个意义上说, 地震
如同火山爆发、塌方、泥石流等现象一样, 是突破堵
塞释放能量而造成的自然灾害. 它也与交通流、浮
冰流等颗粒流现象类似, 是从堵塞态到解堵塞状态
的相变. 可以这样来表述地震的发生: 随着构造力
逐渐积累, 岩石突破阻挡而滑移或流动, 亦即发生
堵塞—解堵塞转变, 积累的构造力作用势能转变滑
移或流动动能, 以地震波的形式释放能量, 能量释
放后滑移或流动停止.

6.1 地震能量

无论是浅源地震还是深源地震均为大尺度岩

块的堵塞—解堵塞转变, 相应的区域由原来相对
静止状态到突然滑移或流动, 释放能量而发生地
震. 因此, 通过计算动能变化即可获得地震的能
量. 对于一次地震所涉及的体系来说, 若构造力
产生的势能为Ep, 岩石滑移动能为Ek, 滑移停止
后剩余势能为Er, 则Ep = Ek + Er + Ed, 其中Ed

为通过摩擦等过程耗散的能量. 通过地震波释放
而造成灾害的地震能量来自岩石滑移的动能, 即
∆E = Ek = mv2/2, 其中m为移动岩石的质量, v
为平均移动速度. 这里假设岩块滑移或流动前的初
始速度为0.

地壳岩石层本身强度以及所受阻力很不均匀,
地震发生时岩石移动也必定不均匀. 从已发表的
很多地震数据可知, 一般观测到地震滑移距离为
1—10 m, 但板块边缘斜插构造处的大地震位移可
达 20 m或更大 [106]. 滑移持续时间为 10 s数量级,
大地震滑移面积可达103 km2以上. 例如2008年的

汶川地震, 震源深度 19 km, 滑移宽度约 40 km, 总
长度约 240 km. 由多个滑移事件组成, 平均滑移距
离为 2.4 m, 最大滑移 7.3 m, 各滑移事件持续时间
约为 10—20 s, 累计时间约 90 s [109,116,117]. 由此可
知, 整个地震滑移过程很不规则. 但地震时滑移速
度并不高, Kanamori 给出一般地震地表质心的滑
移速度约为1—2 m/s [118] Heaton等人根据对 1992
年Landers Ms 7.2级地震等的观测得知, 滑移速度
随深度和位置改变, 为1—7 m/s [119,120]. 由地震的
平均滑移速度可以估计地震发生时的剪切速率. 若
地震滑移面的剪切带厚度为 1 m左右, 滑移速度为
1—10 m/s, 则地震的剪切速率约为 γ̇ ≈ 1—10 s−1.
属于通常的剪切速率, 在图 2 (b)的A—B之间.

可以用两种方法计算地震能量. 一是岩石滑
移动能的释放, 二是构造力使岩石破裂和滑移所
做的功. 若将这两种能量值进行比较, 也可以考
察前面关于地壳岩石的破坏强度和断层泥的摩擦

阻力等的描述是否合理. 由于难以找到合适的实
测数据, 我们选取一个长方体岩石层块的滑移作
为例子来进行计算. 设其宽度为 30 km, 长度为 80
km, 震源深度为 20 km, 岩石密度为 2700 kg/m3,
平均滑移速度 v = 2 m/s. 则此岩块滑移的动
能, 即地震的动能为∆E = mv2/2 = 2.6 × 1017

J, 相当于 8.41级的地震. 再来考虑同样体积的岩
石破裂滑移所需的势能, 可依据第 3节中讨论的
岩石破裂强度 τb(h)和断层泥强度进行估算. 由
(3)式可知, F > Fs + Fr 即可引发地震, 设阻挡
力Fr → 0, 即则需F > Fs = Fs1 + Fs2. 20 km
深处岩石平均破坏剪切强度 τb(h) ≈ 10 MPa (见
图 6 ), 则Fs1 = τb(h) × S = 2.4 × 1016 N. 岩块
两边 0—20 km深度区间断层泥平均剪切强度约
为 10 MPa(见 3.5节), 则岩块两个断层边界阻力为
Fs2 = 3.2 × 1016 N. 可得构造作用力F = Fs =

5.6× 1016 N. 若平均滑移距离D = 4 m, 则做功为
W = Fs × D = 2.24 × 1017 J, 相当于 8.37级的地
震. 为作进一步对比, 看震源深度为 10 km, 而其
他条件相同的情况. 由图 6可知 τb(h) ≈ 12 MPa,
而 0—10 km深度区间断层泥平均剪切强度可由
Eeff ∝ h5/9 关系估计, 约为 6 MPa. 计算可得动能
为∆E = 1.3× 1017 J, 相当于 8.21级的地震; 而岩
石滑移做功为W = Fs ×D = 1.54×1017 J,相当于
8.26级的地震. 这两个例子计算的动能和势能基本
相符. 所用的地震参数中只有平均滑移速度和平均
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滑移距离是设定的, 均在合理范围. 即使这两个参
数有小的改变, 也不会产生很大的影响. 这也大致
可作为图 6中地壳岩石的剪切破坏强度分布和第 3
节关于岩石及断层泥强度分析合理性的参考. 深源
地震能量也同样也可用流动部分的动能来估算.

显然, 地震发生时所涉及地块的位移速度及其
质量较容易测量, 但难以获取实际地壳岩石的强度
值. 因此, 用动能来表述地震的能量, 并以其与地
震仪器记录参数计算所得能量进行比较应更为合

适. 同时, 由此计算得到的能量也可反过来推算岩
石的强度和滑移阻力等地质参数. 图 11表示以动

能计算地震震级时, 滑移体积及平均滑移速度变化
所对应的地震能量和震级.
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图 11 地震能量和震级与滑移体积及滑移速度的关

系计算值, 插入的数值为平均滑移速度. 取岩石密度为
2700 kg/m3

在上面计算的例子中, 我们设阻挡力Fr = 0.
若考虑阻挡力, 则等效于加大岩石块的体积, 地震
发生时的参数也会改变. 由上述原理计算地震能
量, 再与实际测量结果进行比较, 则不会出现 “热流
佯谬”.

6.2 构造作用应力和同震应力降

观测到的大部分地震的同震应力降在

1—10 MPa范围 [5], 为什么应力降会如此低, 现
在来分析其原因. 在上面震源深度为10 km的事例
中,计算得到横向构造作用力F = 3.85×1016 N,即
在岩块端面的平均横向推应力为 128 MPa. 由 4.1
节的分析和图 7可知, 作用在岩石端面的横向构造
作用力随深度而增大, 应力近似遵从σs+ ∝ h5/9分

布. 通过计算可知, 在 10 km深度的应力比 1 km
和 0.1 km深处约分别大 3.6倍和 13倍. 这表明,
较深的岩石端面上的应力比浅部岩石要大得多,

如 10 km深处的应力可达 187 MPa, 而在 1 km和
0.1 km处应力则分别为 52 MPa和 14 MPa. 一般
岩石的应力测量均在浅层岩石中进行, 即便在 8级
以上的大地震的震中附近岩块端面的 0.1 km深度
测量, 得到的同震应力降也会很小, 为 14 MPa左
右. 还需指出, 在构造力积累过程中, 较深处的应
力可很大, 如上述 10 km深处, 岩石端面的应力达
187 MPa, 尽管已大大超过岩石的剪切屈服强度.
但只有满足 (3)式条件, 即阻挡力被克服时, 地震才
会发生.

前面已指出, 构造作用力在岩石层块各处分
布不均匀. 探测点位置以及地质条件对所测量的
同震应力降会有很大影响, 所发表的数据差别很
大 [116,118,119], 这是必然的. 同时, 这种作用力以岩
石层块力链形式传播 [22], 如果不在力链上或附近
测量, 可能完全观测不到同震应力降. 基于同样
理由, 在浅层岩石中探测地震前兆, 所观测到的应
力变化也会很小, 不在力链区域, 则可能观测不到
前兆应力变化. 尽管在岩石中应力变化很小, 使
用已有技术应该可以探测到有价值的地震前兆信

息 [22,121].

6.3 地震时岩石的破裂速度和滑移速度

过去认为浅源地震是岩石的脆性破裂, 且岩石
破裂速度很高. 通过地震波反演等方法获得的岩石
破裂速度一般为剪切波速度的 0.75—0.95倍 [5], 甚
至得出存在超剪切波速度破裂的结果, 例如破裂速
度可达 10 km/s以上 [121]. 这种现象引起了广泛的
关注 [122]. 但是, 对于弹性破裂, 通常是应力到达时
才产生破裂, 应力的传播速度即为声速. 难以想象
会在大范围岩石破坏中产生超剪切波速度的破裂.
有人试图用实验室的观测来证明地震可以达到超

剪切波速度的破裂. 在实验室中用很小样品进行
撞击实验, 有时可观察到超剪切波速的破裂. 例如,
用长 75 mm直径 50 mm的高速射钢弹冲击厚度为
4 mm的聚酯小样品, 冲击速度为 25 m/s, 可观测
到聚酯样品的破裂速度约为剪切波速的 1.4倍 [16].
这种超剪切波破裂速度, 应是高速冲击的冲量所导
致的. 只要进行动量的简单计算, 即可知样品受冲
击后的速度很大. 地震发生并非由高速撞击引起
的. 地震是范围达 103 km2甚至更大截面上的岩石

破坏, 岩石本身又很不均匀, 不可能产生超剪切波
速度的脆性破裂. 关于地震超声速破裂的观测结果
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显然是一种误解.
我们已经说明, 在构造力作用下, 当满足 (3)

式所指出的条件时, 岩石层块发生大范围塑性
滑移, 从而引发地震. 地震的滑移速度随深度而
不同, 一般小于 10 m/s, 地表观测滑移速度约为
1 m/s [118−120]. 由于所涉及的岩石层块各处应力、
强度和阻力不同, 不可能像刚体那样整体同步滑
移. 地震发生时, 如图 8所示岩块前缘M处和后缘
N处滑移动作必定不会同时, 但时间差不会很大.
就如同我们在地上推一个不同软硬材料组合的物

体时, 或一列火车开动时, 会观察到前后不同时启
动那样. 如前所述, 地震并非弹性破裂, 而是岩块
的大范围塑性滑移. 不能将滑移岩体前后缘开始动
作的时间差除以其间距认作破裂速度.

6.4 弹性—塑性转变的判别

塑性的微观本质如第 2节所述, 当作用力达到
一定程度, 使原子产生运动, 导致固体微观结构发
生不可恢复的变化, 对应于宏观屈服极限, 即可近
似认为发生了弹性—塑性转变. 塑性状态的固体
呈现出与弹性体不同的力学行为. 在实验室岩石强
度测量中, 由于岩石的成分复杂, 不同物相的弹性
—塑性转变条件不同, 在较低压强作用下, 只有少
量组分发生弹—塑性转变. 例如, 石英的弹—塑性
转变所需应力比长石低, 因此, 花岗岩中石英在较
低的应力下转变为塑性, 而长石在较高应力下才变
成塑性. 另一方面, 岩石的组成物如石英等与金属
不同, 不具有延展性. 一旦局部破裂, 此处应力条
件即会变化, 可能使破裂处发生弛豫与重构, 部分
塑性态又回复到弹性态. 随应力增大, 更多组分发
生塑性转变, 才可以观测到较显著的塑性形变.

对于单相固体, 屈服强度值可近似认为对应弹
性—塑性转变点的应力. 用高压下 X射线衍射方
法对NaCl, MgO, Al2O3, Mg2SiO4等单相物质进

行的测量表明 [27,38,39,40], 这些样品有明显的弹性
—塑性转变点. 由此观测得到它们在塑性滑移时
剪切强度随压强的变化规律, 并求得等效摩擦系数
µp < 0.05. 通过对样品进行反复加压实验, 屈服点
会发生改变 [27,31,123]. 撤掉应力后样品又进入新的
弹性状态, 重新施加作用力时, 其弹性模量和弹性
极限会因微观结构变化而发生改变. 卸压再加压一
般是造成屈服强度增大, 这是缺陷增多或晶粒变化
等引起的, 此为加工硬化现象.

因此, 对于岩石这样的多相混合物体系, 用实
验室实验直接观测宏观形变的方法, 获得的弹性
—塑性转变结果并不确切. 同时, 由于通常实验的
时间较短, 也难以观测到塑性连通效应. 使用这
些实验数据则会 “大大高估” [49]地壳岩石的强度.
“热流佯谬”正是根据岩石实验数据推演地震能量
所导致的结果.

从第 3节的分析可知, 地壳中一定深度以下的
岩石在自重压强和温度等因素的长时间作用下, 一
部分或大部分已经处于塑性状态, 其中一些区域已
发生塑性连通. 这是依据物理原理的合理推断, 并
已获得一些观测证据的支持. 关于地壳岩石弹性
—塑性转变及其强度的变化, 值得进行更深入系统
的研究.

6.5 构造力、阻挡和岩石状态变化导致的前

兆信息

前已论述 [22], 通过对构造力导致的岩块滞滑
移动和力链传播特征的观测, 可提供有用的地震前
兆信息. 根据本文的分析, 在地震将发生的局域地
区, 也可能出现临震前某些值得重视的前兆信息.

引发地震的构造力经若干年积累, 有些可能
在数月内明显增强. 相对于地壳岩石原始状态, 构
造力是 “年轻”的外加作用. 在断层端面处的应力
随深度增大, 可高达数百兆帕斯卡. 在 6.2节的例
子中, 10 km深处岩石端面处的应力可达 187 MPa.
地震发生之前, 岩石上积累的应力, 将改变地壳岩
石的原始状态和性质. 当外力增大到一定程度时,
岩石发生微破裂、微滑移, 以及局域弹性—塑性或
塑性—弹性转变. 这些变化发生在岩石整体滑移
之前, 并将持续一段时间. 应力积累区岩石的这种
状态变化范围很大, 可能产生如 4.4节提及的声发
射和电磁等效应, 若能观测到这些前兆信息, 将对
地震预测有重要价值.

地震发生必须有滑移空间, 才能将阻挡力降至
足够小. 若阻挡力很大, 即使构造作用力很大或岩
石强度不高, 若不能满足 (3)式条件, 地震也不会发
生. 因此, 图 9所示地震的四种模式均取决于局域

的地质状况及其变化. 了解断层的分布情况, 比如
是否存在地质薄弱和低密度区, 或由于岩块滞滑移
动挤压引起地质空隙突然出现等, 对于判定是否可
能发生地震和发生何种类型地震至关重要. 这不但
要求对地质情况有普遍深入的了解, 还需要经常监
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测地质情况的变化.
构造力积累过程中岩块滞滑移动受阻、断层附

近应力的增大等均是值得重视的前兆信息. 蒋靖祥
等利用距震中 27 km的 100 m钻孔中岩石应变仪,
在 1987 年新疆乌什 6.4 级地震前数十天内观测到
应变台阶式单调上升达 10−4, 相当于应力约升高
5 MPa, 就是一例 [124].

以上讨论也表明, 地质情况及其变化决定了地
震能否发生, 地震的过程以及前震和余震等也主要
由地质条件及其变化状况决定. 在构造力力链和滞
滑移动作用区内, 可能先在最薄弱处发生小前震.
作用力继续积累, 前震导致某处阻挡力减小或造成
足够滑移空间, 则引发更大地震. 是否发生前震,
或前震是否引发大地震主要取决于地质状况及其

变化. 大地震后, 震源附近区域应力和地质状况发
生很大变化, 比如岩块边界松动, 出现局部空隙, 则
常常会导致许多余震. 深源地震发生在地幔区, 一
般是突破阻挡岩块的流动突变, 地震发生后熔体可
较易填补出现的空间, 不会象浅源地震那样有很多
余震.

7 结 论

研究大尺度、组分多样、构造很不均匀的地壳

在自然界中的长时间演化, 以及地震发生这类复杂
体系的运动规律时, 应特别注意运用怎样的物理原
理去认识这些规律. 不可将一般固体连续介质应力
-应变关系的现有表述和实验室岩石测量数据简单
地推广应用. 本文根据已有的观测结果和近年发展
起来的相关物理观念, 分析了地壳岩石层和地幔这
些集合态物质体系的运动和变化规律, 获得了对地
震发生机制的新认识, 与传统观点有本质区别. 主
要结果总结如下:

1) 由 “万物皆流”观念可知在自重压强亿万年
长期作用下, 地壳原始岩石中垂直应力和水平应力
必然相同, 不存在差应力. 这与岩石围压的实验情
况有重大区别.

2) 地壳岩石在自重作用下会发生弹性—塑性
转变. 计算表明, 地壳岩石中石英发生弹性—塑性
转变的最大深度不超过 14 km. 含水量、气孔和温
度升高, 以及不均匀性等因素都会使岩石屈服强度
降低, 导致弹性—塑性转变开始于较浅的深度. 地
壳岩石层随深度形成弹性, 部分塑性和完全塑性三
个区域. 在部分塑性区, 当塑性体比例达到约 10%

时, 发生塑性连通, 在此深度以下岩石的强度变化
呈塑性特征.

3) 地壳岩石的剪切强度与岩石状态和破
裂条件密切相关. 脆性破裂时, 岩石剪切强度
τs(h) ≈ τ0+0.6σn(h),导致 τs(h)随自重应力σn(h),
即随深度而增大. 塑性滑移时, 岩石剪切强度
τs(h) ≈ τy(h) + ηγ̇, 对σn(h)不敏感. 若近似用等
效摩擦系数表述, 则塑性滑移摩擦系数比脆性破裂
小一个数量级以上. 塑性滑移剪切强度随深度变
化取决于 τy(h), 由于温度升高等多种因素的影响,
τy(h) 会随深度增加而降低. 地震是大范围地壳岩
石的破坏, 岩石各处很不均匀. 根据最小能量原理,
实际岩石破坏会沿强度最弱路径发生, 导致地震时
岩石破裂强度 τb(h)比 τs(h)小得多. 给出了地壳岩
石剪切强度 τs(h)和实际破坏强度 τb(h) 的典型值

随深度变化规律.
4)大地构造力与原始地壳中自重应力叠加, 形

成地壳岩石层中的实时应力. 基于地壳岩石的离散
态特征, 大地构造力以岩块滞滑移动和力链形式在
地壳中传播. 构造作用力通过挤压断层泥传递给下
一岩块, 断层泥由颗粒物质组成, 其弹性模量与深
度按Eeff ∝ h5/9的关系变化, 造成构造力作用在岩
块中的剪切应力随深度增大. 较深处的岩石处于塑
性状态, 破坏强度低. 因此, 浅源地震一般发生在
地壳较深处, 主要表现为岩石的塑性滑移, 滑移速
度一般在1—10 m/s范围. 以前所认为的高速破裂,
如超声速破裂, 只是假象.

5)地震滑移必定产生体积膨胀, 只有突破阻挡
才可滑移和膨胀. 地震发生的条件是F > Fs + Fr,
即大地构造力必须超过岩石本身抗破坏力和所受

摩擦阻力, 以及外部阻挡力之和. 阻挡力取决于地
质环境和条件, 由此提出了浅源地震的四种可能模
式. 深源地震是地幔中突破阻挡发生的大范围岩块
流. 因此无论是浅源地震还是深源地震均为堵塞
—解堵塞转变引起的能量释放过程. 地震与火山爆
发、塌方以及泥石流、洪水冲破堤坝等自然灾害遵

循类似的物理规律.
6) 以堵塞—解堵塞转变来表述地震, 其能量

可用构造力作用势能转变成的动能来计算. 估算表
明, 岩石由堵塞态到流动态转变的动能释放, 与使
岩块发生剪切破坏和克服周围摩擦阻力而滑移所

需做的功相一致. 以此获得的能量即可看作是地震
波造成灾害的能量, 其值大大低于岩石脆性破裂所
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需要的能量, 不会出现 “热流佯谬”. 我们的新认识
否定了传统弹性回跳观点.

7) 通过观测引发地震的构造力积累过程、局域
地区地质状况变化以及岩石微破裂和微滑移等产

生的效应均可能获得有用的临震前兆信息.

感谢解思深、谢鸿森和白武明研究员审阅本文, 在论文

撰写过程中他们提供了非常有益的建议.
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Abstract

The physical mechanism of earthquake remains a challenging issue to be clarified. Seismologists used to attribute

shallow earthquake to the elastic rebound of crustal rocks. The seismic energy calculated following the elastic rebound

theory and on the basis of experimental results of rocks, however, shows a large discrepancy with measurement—a fact

that has been dubbed “the heat flow paradox”. For the intermediate-focus and deep-focus earthquakes, both occurring

in the region of the mantle, there is not any reasonable explanation yet. The current article will discuss the physical

mechanism of earthquake from a new perspective, starting from the fact that both the crust and the mantle are discrete

collective systems of matters with slow dynamics, as well as from the basic principles of physics, especially some new
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concepts of condensed matter physics emerging in recent years. 1. Stress distribution in earth’s crust: Without taking the

tectonic force into account, according to the rheological principle that “everything flows”, the vertical and the horizontal

stresses must be in balance due to the effect of gravitational pressure over a long period of time, thus no differential

stress in the original crustal rocks is to be expected. The tectonic force is successively transferred and accumulated via

stick-slip motions of rocky blocks to squeeze the fault gouges, and then applied to other rocky blocks. The superposition

of such additional horizontal tectonic force and the original stress gives rise to the real-time stress in crustal rocks. The

mechanical characteristics of fault gouge are different from rocks as it consists of granular matters. Thus the elastic

modulus of the fault gouge is much lower than that of rocks, and will become larger with increasing pressure. This

character of the fault gouge leads to a tectonic force that increases with depth in a nonlinear fashion. The distribution

and variation of tectonic stress in the crust are then specified. 2. Strength of crust rocks: The gravitational pressure

can initiate the transition from elasticity to plasticity in crust rocks. A method for calculating the depth dependence of

elasticity-plasticity transition is formulated, and demonstrated by exemplar systems. According to the actual situation

analysis the behaviors of crust rocks fall into three typical zones: elastic, partially plastic and fully plastic. As the

proportion of plastic parts in the partially plastic zone reaches about 10%, plastic interconnection may occur and the

variation of shear strength of rocks is mainly characterized by plastic behavior. The equivalent coefficient of friction for

the plastic slip is smaller by an order of magnitude, or even less, than that for brittle fracture, thus the shear strength

of the rocks for plastic sliding is much less than that for brittle breaking. Moreover, with increasing depth a number of

other factors can further reduce the shear yield strength of rocks. On the other hand, since earthquake is a large-scale

damage, the rock breaking must occur along a weakest path. Therefore, the actual fracture strength of rocks in a shallow

earthquake is assuredly lower than the normally observed average shear strength of rocks. The typical distributions

of averaged strength and actual fracture strength in crustal rocks varying with depth are schematically illustrated in

the paper. 3. Conditions and mechanisms of earthquake: An earthquake will lead to large volume expansion, and the

expansion must break through the obstacles. The condition for an earthquake to occur may be as follows: the tectonic

force should exceed the sum of (a) the fracture strength of rocks, (b) the friction force of fault boundary, and (c) the

resistance from obstacles. Therefore, the shallow earthquake is characterized by plastic sliding of rocks that break through

the obstacles. Accordingly, four possible patterns for shallow earthquakes are put forward. Deep-focus earthquakes are

believed to result from a wide-range rock flow that breaks the jam. Both shallow earthquakes and deep-focus earthquakes

are the slip or flow of rocks following a jamming-unjamming transition. 4. Energetics and precursors of earthquake:

The energy of earthquake is the kinetic energy released from the jamming-unjamming transition. Calculation shows that

the kinetic energy of seismic rock sliding is comparable to the total work for rocks’shear failure and for overcoming the

frictional resistance. There will be no heat flow paradox. More importantly, some valuable seismic precursors are likely

to be identified by observing the accumulation of additional tectonic forces, local geological changes, as well as the effect

of rock state changes, etc.
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unjamming transition
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