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8. 実体波による 2つの浅発地震の発震機構の解析

笹谷努

(北海道大学理学部地球物理学教室)

一昭和46年4月受理一

I.はじめに

1960年以来，観測技術の進歩と新しい理論の発展に伴い，発震機構の研究は次に述べるよ

うな重要な結論を得た。複双力源モデル (forcesystem of Type II or double coupI巴)が観測

された P波初動， s波の polarizationangleの分布をもっとも良く満足する九 この複双力源
モデルは， くいちがし、の弾性論 (dislocationtheory)の発展により変位のくいちがい，つまり，

断層と等価であることが証明され理論的根拠を得た2)。そして，地震断層は広い領域全体にわ

たって同時に起こるのではなく，ある点から破壊が始まり， ある方向に伝播する(伝播性震源

モテ‘ル)ということが浅い大地震の観測データーで示された3)。しかし，これらの結論に敵対す

1) H. HONDA; Earthquake Mechanism and Seismic Waves， J. Phys. Earth， 10 (1962)， 1-97. 
W. STAUDER and G. A. BOLLINGER; The S-Wave Proj巴ctfor Focal Mechanism Studies， 
Earthquakes of 1962， Bull. Seismol. Soc. Am.， 54 (1964)， 2199-2208. 
W. STAUDER and G. A. BOLL口INGER; The S 

Earthquakes of 1963， Bull. Seismol. Soc. Am.， 56 (1966)， 1363-1371. 
B. 1SACKS， L. R. SYKES and J. OLIVER; Focal M巴chanismsof Deep and Shallow Earthquakes 

in the Tonga-Kermadec Region and the Tectonics of 1sland Arcs， Bull. Geol. Soc. Am.， 
80 (1969)， 1443-1470. 

2) T. MARUY AMA; On the Force Equivalents of Dynamical Elastic Dislocations with Referenc巴

to the Earthquake Mechanism， Bull. Earthq. Res. 1nst.， 41 (1963)， 467-486 
丸山卓男;地震波源の断層模型，一地震現象解明のためにー，科学， 40 (1970)， 129-137. 
3) A. BEN-MENAHEM and M. N. TOKSOZ; Source-Mechanism from Spectra of Long-Period 

Seismic Surface-Waves， 1. The Mongolian Earthquake of December 4， 1957， J. Geophys 
Res.， 67 (1962)， 1943-1955. 

A. BEN-MENAHEM and M. N. TOKSOZ; Source Mechanism from Spectrums of Long-Period 

Surface Waves， 2. The Kamchatka Earthquake of November 4， 1952， J. Geophys. Res. 68 
(1963)， 5207-5222. 

A. BEN-MENAHEM and M. N. TOKSりZ;Source-Mechanism from Spectra of Long-Period Seis-

mic Surface Waves， 3. The Alaska Earthquake of July 10， 1958， Bull. Seismol. Soc. Am.， 
53 (1963)， 905-919 
T. HIRASAWA; Source Mechanism of the Niigata Earthquake of June 16， 1964， as Derived 

from Body Waves， J. Phys. Earth， 13 (1965)， 35-66 
G. A. BOLLINGER; Determination of Earthquake Fault Parameters from Long-Period P Waves， 
J. Geophys. Res.， 73 (1968)， 785-807. 

G. A. BOLLINGER; Fault Length and Fracture Velocity for the Kyushu， Japan， Earthquake of 

October 3， 1963， J. Geophys. Res.， 75 (1970)， 955-964. 
H. KANAMORI; Synthesis of Long-Period Surface Waves and 1ts Application to Earthquake 

Source Studies; Kurile 1slands Earthquake of October 13， 1963， J. Geophys. Res.， 75 (1970)， 
5011-5027 

H. KANAMORI; The Alaska Earthquake of 1964; Radiation of Long-Period Surface Waves 

and Source Mechanism， J. Geophys. Res.， 75 (1970)， 5029-5040. 
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る事実の報告めもあり，特に深い地震の発震機構に関してはまだ多くの未解決の問題がある。

一方，地震は地球の現在の力学的運動の直接の現われであるという考えにもとづき，発震

機構の研究はテクトニクスの研究に大きく貢献した(例えば， transform faultの存在の事実5)，

島弧ー海溝系におけるテクトニクスの解釈6))。

日本列島は島弧ー海溝系の典型であり，特に東北日本弧は浅い地震の活動がきわめて活発

である。 これら浅い地震の発震機構は昔から多くの人々によって解析され，主に，応力(起震

歪力)分布に注目してきたη。しかし，島弧ー海溝系における力学的運動の解明のためには，応

4) F. F. EVISON; Earthquakes and Faults， Bull. Seismol. Soc. Am.， 53 (1963)， 873-891. 

F. F. EVISON; On the Occurrence of Volume Change at the Earthquake Source， Bull. Seis-
mol. Soc. Am.， 57 (1967)， 9-25. 

5) L. R. SYKES; Mechanism of Earthquakes and Nature of. Faulting on the Mid-Oceanic Ridges， 
]. Geophys. Res.， 72 (1967)， 2131-2153. 

D. G. TOBIN and L. R. SYKES; Seismicity and Tectonics of the Northeast Pacific Ocean， ]. 
G巴ophys.Res.， 73 (1968)， 3821-3845. 
A. R. BANGHAR and L. R. SYKES; Focal Mechanisms of Earthquakes in the 1ndian Ocean 

and Adjacent Regions， ]. Geophys. Res.， 74 (1969)， 632-649. 
6) W. STAUDER and G. A. BOLLINGER; The Focal Mechanism of the Alaska Earthquake of 

March 28， 1964， and of 1ts Aftershock Sequence， ]. Geophys. Res.， 71 (1966)， 5283-5296. 
W. STAUDER; Mechanism of the Rat Island Earthquake Sequence of February 4， 1965， with 
Relation to Island Arc and Sea-Floor Spreading， ]. Geophys. Res.， 73 (1968)， 3847-3858. 
W. STAUDER; Tensional Character of Earthquake Foci beneath the Aleutian Trench with 

Relation to Sea-Floor Spreading， ]. Geophys. Res.， 73 (1968)， 7693-7701. 
D. P. McKENZIE and R. L. PARKER; The North Paci五c:an Example of Tectonics on a 
Sphere， Nature， 216 (1967)， 1276-1280. 
B. ISAcKs， ]. OLIVER and L. R. SYKES; Seismology and the New Global Tectonics， ]. Geo・
phys. Res.， 73 (1968)， 5855-5899. 
B. ISAcKs， L. R. SYKES and ]. OLIVER;前出 1)

P. MOLNAR and L. R. SYKES; Tectonics of the Caribbean and Middle America Region from 

Focal Mechanism and Seismicity， Bull. Geol. Soc. Am.， 80 (1969)， 1639-1684. 
M. KATSUMAT A and L. R. SYKES; Seismicity and Tectonics of th巴 WesternPacific: 1zu-

Mariana-Caroline and Ryukyu-Taiwan Regions. ]. G巴ophys.Res.， 74 (1969)， 5923守5948.

T. ]. FITCH and P. MOLNAR; Focal Mechanisms along Inclined Earthquake Zones in the 
Indonesian-Philippine Region， ]. Geophys. Res.， 75 (1970)， 1431-1444. 
T. ]. FITCH; Earthquake Mechanisms and 1sland Arc Tectonics in the Indonesian-Philippine 
Region， Bull. Seismol. Soc. Am.， 60 (1970)， 565-591. 

7) 鷺坂清信，竹花峰夫;三陸沖強震及び余震の発震機構に就いて，験震時報， 8 (1934)， 32-46. 

T. MATSUZAWA; Seismometrische Untersuchungen des Erdbebens Vom 2. Marz 1933 
Raumverteilung der Wellenstrahlung aus dem Herd， Bull. Earthq. Res. 1nst.， 13 (1935)， 
171-193. 

中央気象台地震掛;昭和 13年 11月15日，福島県東方沖地震及び同余震調査報告，験震時報， 10 (1940)， 
528-545. 

K. AKI; Earthquake Generating Stress in ]apan for the Year 1961 to 1963， Obtained by Smo-
othing the First Motion Radiation Patterns， B 
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力分布のみならず断層にそう実際の運動を明らかにする必要がある。

以上の視点から，筆者は，伝播性震源モテソレの理論を使って東北日本弧に発生した 2つの

浅い地震の断層面を決定し，それにそう運動についての解析を試みた。

n. 伝播性震源モデルの理論

HIRASAWA and STAUDERの論文句に従って，伝播性震源モデ‘ルの理論について簡単に述

べる。

z z 

y y 

ートー

第 1図 震源ニモデノレと極座標

Fig. 1. Geometry of the source and spherical coordinates. 

HIRASAWA and STAUDERは複双力源の点震源を周波数領域において重ね合わせ， Fourier 

変換を行なって時間領域における P波および S波の振幅特性に対する伝播性震源の影響を調

べた。断層面を x-z面とし，線分 G 上iこ複双力源の点震源を置きこの上では破壊が同時に起

こり， それが長さ bだけ速度 Uで伝播するとする (unilateralfault，第 1図)。力の timefunc・

tionをf(t)としこれはその Fourier変換F(ω)で次の様に表わせるとする。

f(t) =法[=F山 (1) 

U軸を極とする極座標(第 1図)における遠方での P波，および S波の変位は次式で表わ

される (HIRASAWAand STAUDERの(15)式を変形)。

4πV8'Ur = (V8/Vp)3 (bo/ro) sin 2θcos ip.]p ・

4πV8'Uo = (bo/ro) cos 2θcos ip']8 

4πV8' U~ = -(bo/ro) cos () sin ip. 18 

8) T. HIRASAWA and W. STAUDER; On the Seismic Body Waves from a Finite Moving Source， 

Bull. Seismol. Soc. Am目， 55 (1965)， 237-262. 
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( 2) 

Xp，8 =与てLsinhin(タ-r)
“ νp，8 

Yp，8 =引と一て:Lmθ∞日(iD-n1
“ tννp，8 

[∞ ーめ
F(ω)=¥∞ラ子

ただ、し，U，はP波の，Uo， UIPは S波のそれぞれ座標方向の変位，Vp， Vsはそれぞれ P波，

S波の速度，bo=K/(pd)は変位の不連続の大きさ (Kは物体力の大きさ， ρは媒質の密度)。

および S波の polarizationangleの分布の型には伝播性震源によるこれから， P波初動，

さく乱はなく，点震源要素から期待される型と同じであることがわかる。

色々な timefunctionについてさらに種々の断層モデル，HIRASAWA and STAUDERは，

(2)式の計算を行ない実体波の波形
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についてくわしく論じている。その

結果によれば，波形は基本的には台

形であり，破壊の始まりと終りに対

応する波が存在する。そして，伝播

性震源は，その 2つの波の聞の時間

差については，破壊の伝播と同じ方

位に放出された波は逆方向に放出さ

れた波より短かくなり，その振幅に

ついては逆に大きくなるという影響

1 
第2図 解析に使った震源モデノレと極座標

Fig. 2. Geometry of the source used in this anaJysis 
nnd sphericaJ coordinates. 

を与える。

この影響をより見やすくするた

めと，後述の解析で使用するため次

の様なモテ、ルを考える。第2図のご

とし断層の伝播の方向を極とする様に座標をとり ，aが bに比べてきわめて小さく断層を線

状で近似できるとする。 (2)式でr=o，α=0とおき，震源での timefunctionを，
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f'(t) = o(t) 

(3 ) 

および S波の変位は次の様にただし，a(t)は Diracdelta functionとすれば，遠方での P波，

なる (HIRASAWAand STAUDERの(32)式を変形)。
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tf叫ん=(三)35in2fosv 1ト一二∞
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47r C05 2f) cos v' v 

~ (4 ) 

[H{t一号}-H{t一号-~ (1一号ω)}]
4π 一山一 cos θSln θsin V' v 
~V8.Utp-- rn 

υ 十 1--~-∞s f)
v8 

[ -H{t-号}-H{t合-~ (1一号ω)}]
ただし，Hは unitstep functionを表わす。

この場合，変位は第3図に示されているように矩

形波となり，破壊の始まりと終わりに対応する 2つの

波の聞の時間差 (To)は，
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(5 ) ←T。寸
で表わされ，座標 cosf)と一次の関係になる。第4図

に(5)式の数値計算の例を示す。

Bilateral fauItの場合(第 2図で-x方向にも断層

第3図 P波，あるいは S波の波形

Fig. 3. Wave form of the p-or 

S-wave. 

15ITg(sec.) 

¥ / 

b. 40 km 

、、 ，〆 v. 4.0 km/sec. 

p' 8.0 kmj ノsec

160 
10 

To(sec.) 
1S 

〆〆 、、

/ ¥ 
-1 

90 

D 
cos8 

第4図 (5)式における時間差 Toの計算例。 b=40km， v=4.0 km/sec， vp=8.0 km/secを仮定

Fig. 4. Time duration To in equation (5). 1t is assumed that 
b=40 km， v=4.0 km/sec and vp=8.0 km/sec 
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が伝播する場合)，時間差 (To)は次のようになる。

b b 
To=で←一一Icos01 
ννp，8 

( 6) 

この場合，bは断層の全長の半分である。

この影響を地震記象から見い出せば，断層面，断層の長さ b，破壊速度 U などを決定する

ことができる。

III. 鹿島灘地震 (1965年9月18日)の解析

この地震の震源要素は次の通りである

(J. M. A.による)。

発震時Olh21m17.5s

震 央:北緯 36
019'

東経 141
0
28'

深 さ 40km

Magnitude: 6.8 (USCGS: 6.2) 

1. メカニズム解の決定

P波初動，および S波の polarization

angleの分布からメカニズム解を決定する。

解析に用いた資料は，世界標準地震計

観測網 (Wor1d-Wide Standard Seismo-

graphic Network，略して羽TWSSN)の長

周期地震計(To=30sec， Tg=100 s巴c)の記

童蒙 (35mmマイクロフィルムコピー)で，

補助的資料として1.S. C. (International 

Seismological Center)の報告を利用した。

P波と S波の初動部分の記録の例を第5図

に示す。 P波初動は3成分とも明瞭であり，

吋ムノ¥J…一一川j入

引一一寸川
GDH(75・)

ー---'LJ\ノト(\λ~"".r-._--J\，~川八fノ

~し--^--'-~'...........一一一、J\ハ八/\J \

」一一一ーー引-JV

T A U (79・)

一~~…ヘ内十一一一一イ¥人内山

ーん一一一一一一…州~、
.E 一一一一一一判い
第5図鹿島灘地震 (1965年9月 18日)の記象の例

Fig. 5. Examples of the seismograms for th巴
earthquake of September 18， 1965 in Kashima開

Nada 

上下動成分の記録がかすれて読めない場合は， 水平動2成分を合成して初動を決めた(第1表

で*印のつし;たもの)。 全部で29個の P波初動データを得ることができ，それらを HODCSON

and STOREy9)の extendeddistance から逆算した入射角を用いて等面積投景~10) 下半球上に示し

たのが第 6図である。観測点が nodallineに近いため， P波初動が不明瞭なもの(例えば，第

9) ]. H. HODCSON and R. S. STOREY; Tables Extending Byerly's Fau¥t Plane Techniques of 

Any Focal Depth， Bull. Seismol. Soc. Am.， 43 (1953)， 49-61 

10) H. HONDA and K. EMURA; Some Charts for Studying the Mechanism of Earthquakes， Sci. 

Rep. Tohoku Univ.， Ser. 5， Geophys.， 9 (1957)， 113-119 
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第7図 L S. C.のデータから求めた鹿島灘地震のメカニズム解。

点線の曲線:市川の解。記号は第6図と同じ。

Fig. 7. Mechanism so¥ution for the earthquake of September 

18， 1965 in Kashima-Nada obtained from the clata of LS.C 

Dashed curves: ICHIKAWA's solution. Symbo¥s are the 

same as those in Figure 6. 

第 6図 鹿島灘地震のメカニズム解(等面積投影下半球)。黒丸:押し，白丸:
引き， x P波の記象から noda¥¥ineに近いと判別された観測点， P:主
圧力， T:主張力，矢印:観測された S波の po¥arizationangle， 点線:

計算された S波の polarizationangle，曲線(点線)・市川の解。

Fig. 6. Mechanism so¥ution for the earthquake of September 18， 1965 
in Kashima-Nada. The foca¥ mechanism is shown as equal-area 

projection of the lower focal hemisphere. Closed circles: compres-

sions. Open circles: di¥atations. X stations judged to be near a 

nodal line in the radiation pattern from the character of the signal. 

P: maximum pressure axis. T: maximum tension axis. Arrows: 

observed S wave po¥arization angles. Dashed line: ca¥culated S 
wave polarization angles. Dashed curves: ICHIKAWA's solution. 
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5図， TAU)は×巨11で示しである。引きの数が押しの数に比べてきわめて少ないので p波初

動分布のみからメカニズム解を決めることは困難であるが，初動の不明瞭な観測点がわかって

いるので 1つの nodallineの位置はだいたい予測できる。

S波の孤立波を得るためには， ScS， SKS波の混入を防ぐため，叉， SV波と SH波の位相

のずれの影響を防ぐために， 浅い地震に関しては利用できる観測点の震央距離に 420<L1<850

という制限が加わる 11)。この理由と，記録が悪くて読めないなどの理由で， S波の孤立波が得

られたのは 8つの観測点のみである。普通 S波の polarizationangleは particlemotion 

diagramを描いて一般には楕円となる S波の軌跡の長軸と，波線の大円の方位角との聞の角を

もって決定している12)。しかし，この方法では楕円の長軸の方位を精度良く客観的に決めるこ

とは困難である問。そこで筆者は，少なくとも S波の初動の第 1ピークの完成までさほど位相

のずれていない水平動 N-S，E-W両成分の振幅を測定し，次式を使ってこの振幅を SH，SV 

成分に分離し， polarization angleを決定した14)。

SV=N.。旦竺+Eo豆旦L
ー μuμ

SH= 一川今~+Eo今L

SH 
tan e =一一一
SV 

ただし，No: N-S成分第 1ピークの振幅

Eo: E-W成分第 1ピークの振幅

r: 観測点における震央への方位角
μ: 入射角により変化する反射係数15)

εpolarization angle 

( 7) 

第 (7)式は，自由表面に S波が入射した場合に相当し， 実際の地球の crustに対しては不

適当かもしれないが，周期の長い波を使用しているので第 1近似的にはこの式で十分であると

考える 16)0 S波の polarizationangleの観測値 (ξ01)と理論値 (ε叫)の標準偏差 (standarddevia-

tion， S.D.)は次式で与えられる17)。

11) O. NUTTLI and ]. D. WHITMORE; On the Determination of the Polarization Angle of the 

S-Wave， Bull. Seismol. Soc. Am.， 52 (1962)， 95-107. 

12) W. STAUDER and G. A. BOLLINGER; 前出 1)

13) R. STEFANSSON; 恥1ethodof Focal Mechanism Studies with Application to Two Atlantic 

Earthquakes， Tectonophys.， 3 (1966)， 209-243. 

14) H. Hm叩 A;前出 1).

15)松沢武雄;平面波の表面反射の一例，地震， 4 (1932)， 125-139. 

16) O. NUTTLI; The Determination of S-Wave Polarization Angles for an Earth Model with 

Crustal Layering， Bull. Seismol. Soc. Am.， 54 (1964)， 1429-1440 

17) W. STAUDER and G. A. BOLLINGER; 前出 1)
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ただし nは観測点の数。

P波初動データー， 観測された S波の polarizationangle，その他関係した諸量は第 1表

にまとめてある。

第1表 鹿島灘地震に関する P波および S波のデーター

Table 1. Data of the observed P and S waves from the 

earthquake of September 18， 1965 in Kashima-Nada. 

Code d Az 戸1T1'12 η
2 ¥ 8 82 F 

SEO 11.7 280.5 C 4.82 2.70 88.9 26.7 

ANP 20.4 242.6 C 7.23 5.52 58.3 58.8 

BAG 27.2 228.6 C 

HKC 27.5 247.0 C 8.20 6.71 52.8 56.2 

NHA 37.7 238.7 C 6.38 4.22 46.7 61.6 

CHG 41.7 256.5 C 6.45 4.35 50.0 51.8 140.6 

SHL 43.4 270.1 C 5.27 3.08 52.0 45.2 

PMG 45.8 172.2 D 4.05 2.10 22.7 94.4 

QUE 61.2 287.8 C* 134.9 

NOR 61.8 356.4 C 5.25 3.06 44.7 52.2 

AF1 66.7 129.6 D 4.34 2.34 5.3 95.3 165.5 

NUR 70.6 332.1 C 5.57 3.36 45.0 46.5 -177.4 

ADE 71.0 182.4 X 

MUN  71.9 202.4 C 5.94 3.71 27.0 77.6 

SH1 72.4 294.0 C 4.80 2.70 45.1 45.6 

GDH 74.2 5.5 C 5.26 3.07 39.3 57.7 -117.9 

KON 76.5 337.1 C* -110.7 

GSC 78.2 54.9 D 6.85 4.83 25.9 76.5 

TAU 79.0 175.6 X 137.4 

1ST 81.3 315.0 C 5.52 3.30 42.5 47.5 

ESK 83.9 340.6 C 6.15 3.95 40.1 51.9 - 90.5 

ALQ 85.1 49.8 C 

VAL 88.7 342.9 C 6.84 4.82 38.8 53.3 

TOL 97.8 333.9 C 

PTO 98.2 337.6 C 6.15 3.95 38.1 53.2 

ATL 98.5 37.3 C 

SHA 98.7 41.6 C 5.49 3.27 27.0 70.9 

NA1 102.6 277.7 C 5.50 3.28 37.7 53.9 

LPA 164.2 90.6 C 5.25 3.06 18.3 71.8 

11: epicentral distance. Az: azimuth of the great circle path with respect to the epicenter. 

P: P-wave initial motion， C: compression， D: dilatation， x: stations judged to be near a nodal 
line from the character of the signal， *: P-wave initial motion obtained from the two horizontal 

components. Ttl2・observedperiod of the first half cycle. Tl~2: the time of the first half-

cycle of the sinusoid which is assumed to be equal to the total time duration of energy release 

by the focal fault (BOLLINGER， 1968， 1970). (): emergence angle measured from the slip vector 

on the nodal plane. [': observed S-wave polarization angle， where the sign convention given 
by STAUDER is followed 
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第2表 鹿島灘地震のメカニズム解

Table 2. Mechanism solutions for the Earthquake of 
September 18， 1965 in Kashima-Nada. 

Plane 1 Plane 2 
|swavepolarb 

Dip Direction I Dip Dip Direc叩E伐削ct山t Dip tion angle S.D. 

N 1290 E 690 N510W 210 10.40 

N 1110 E 67" N510W 240 17.70 

P波初動分布を満足し， かつ，S波の polarizationangleの観測値と複双力源モデルから

期待される理論値との標準偏差を最少にする解を trialand errorでさがす。前述のように， 1 

つの nodallineの位置をあらかじめ予測できたことはこの解析を容易にする。 このようにし

て決定されたメカニズム解を第6図，および第2表に示す。この地震は縦ずれ逆断層であるこ

とがわかる。

I.S.c.より発表されている主として短周期地震計の P波初動データをもとにメカニズム解

を求めてみると第7図のようになる。

実線は筆者，点線は ICHIKAWAの解18)である。両者の一致はきわめて良い。 P波初動デー

タのうち約20%が不一致を示しIcHIKAWAの解から期待される S波の polarizationangle 

の理論値と長周期地震計で観測された値との標準偏差は， 長周期地震計の解に比べて約1.7倍

も大きくなる(第2表)。メカニズム解を決定するには長周期地震計の記録を利用した方が精度

のよいことがわかる。

2. 断層面の決定

前節の伝播性震源モデルの理論を使って断層面を決定する。問題は (5)，(6)式の時間差 (To)

が地震記象のどの部分に保存されるかということである。

BOLLINGERI9)は， 伝播性震源の影響が crustに入射した 1cycleの正弦波の半 cycleの時

間 (TlI2)に保存されると仮定し， これが crust，WWSSNの長周期地震計を通って記録された

記象の初動の半 cycleの周期 (Ti/2)とどの様な関係になるかを理論的に計算している。そして，

逆に地震記象の初動の半 cycleの周期 (T1/2)を測定することにより crustに入射した 1cycleの

正弦波の半 cycleの時間 (T;ら)を知り， (5)， (6)式を使って断層面を決定した。

BOLLINGERの考えに従って，筆者も P波初動上下動成分の半 cycleの周期 (T1dを測定し

た(第8図，第 1表)0P波初動の半 cycleの波形をみだす他の波として pP，PcP波などが考え

られるが，T1/2と震央距離との関係(第9図)から，2， 3の観測点を除いて pP，PcP波による

波形のさく乱はないと思われる。

第 10図は T1/2と震央からみた方位との関係を示したものである。北から右まわりには

18) M. ICHIKAW A ;前出 7).

19) G. A. BOLLINGER;前出 3).
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かった 1500 と300
0
の方位あたりで Tf/2が小さくなり，その中間の方位で大きくなる傾向があ

る。 この 1500 と300。の方位はメカニズム解の nodalplaneの傾きの方位とだいたい一致し，

Tf/2と方位との聞に密接な関係のあることがわかる。

BOLLINGERの計算 (1970，Fig.3)に従い，Tf/2を crustに入射した 1cycleの正弦波の半

cycleの時間 (Ti/2)になおす(第 1表)0 crustに入射した波形については未知であるが， BOL-

N 

5.25 
5.26 557， 

~~56.84 
615 552 

480 

550 
527 -{5 25 

6.45 

820 
6.38 

7.23 594 

405 

5496.85 

434 

第 8図 観測された P波初動半 cycleの周期 (TfJ2)， 等面積投影下半球上に示す

Fig. 8. Observed time durations of the first-half period of the P wave 

(1'!'/z) in an equal-area projection of the lower focal hemisphere. 
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第9図 1'1'/2と震央距離の関係

Fig.9. Plot of observed 1'1'/2 versus epicentral distanι巳
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第 10図 T1'!2と震央からみた方位との関係

Fig. 10. Plot of observed Tl~2 versus epicenter-to-station azimuth. 

LINGERは初動の最初の山 (A+)と谷 (A一)の振幅比の理論値と観測値の比較から， 1 cycleの

正弦波が適当であると推定している。この方法で crustに入射した波形を推定してみると，こ

の地震の場合も 1cycl巴の正弦波が適当である(第 11図， 理論値は BOLLINGER，1970のFig.4
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第 11図 T{/2と初動の最初の山 (A+)と谷

(Aー)の振幅比の関係

Fig. 11. Plot of A十(A-ratio versus Tl2・Theoretical cnrves: after BOLLINGER， 
1970. 

による)。

第6図のメカニズム解から，可能な断層面

は第 12図に示されているようにするどく傾い

た面とゆるく傾いた面が考えられる。座標を第

12図のようにとり Tf/2とcosθとの関係をそ

れぞれのJ易合について示したのが第 13，14図で

ある。 第 13図はするどく傾いた面を断層面と

した場合で cosθ1がゼロの近くの値を除いて

最小二乗法で直線を引くと，その切片と傾きか

Surfoce 

第四図 可能な断層面のモデノレと座標系

Fig. 12. Possible mod巴Isof the fault 

plane and coordinate system. 
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第 13図 するどく傾いた面を断層面としたときの Tjらと cos01との関係

Fig. 13. Plot of Tt!2 versus COS 01・

10 

. 
. . . . . •• •• . ・.・・.. • 

-0.1 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0 

C 0582 

第 14図 ゆるく傾いた面を断層面としたときの T{!2とcosO2との関係

Fig. 14. Plot of Tl!2 versus cos O2・
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142・

20 

40 

60km 相.
• 

'ー
• 36' 第 16図 前・余震の東西垂直分布 (1410-142'E)o記号は第 15図と同じ。

142' 

第 15 図前・余震の空間分布 (8 月 ~12 月， 1965)。

白丸:前震，黒丸:余震， M:本震

Fig. 15. Spatial distribution of fore-and after-

shocks (Aug.-Dec.， 1965). upen circles: fore-
shocks. Closed circles: aftershocks. M: main 

shock. 

Fig. 16. Projection of foci onto E-W vertical 

plane (1410-1420E). Symbols are the same 

as those in Figure 15. 
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ら，断層は下方に伝播する unilateralfault，断層の長さ b=37.6km，伝播速度 v= 5.2 km/secと

なる。第 14図はゆるく傾いた面を断層面とした場合で，同様に求めてみると断層は bilateral

fault，断層の長さ 2b=12km，伝播速度 v=1.8km/secとなる。どちらの場合もパラツキが大

きく優劣をつけがたい。

この地震は多くの前・余震をともなっている。その空間分布を示したのが第 15，16図であ

る(本震発生前後8月から 12月に発生した地震はすべてプロットしてある)。前余震の水平分

布(第四国)をみると， 前・余震はだいたい線状に分布し その線の方位はメカニズム解の

nodal planeの傾きの方位とぴったり一致する。そして，前震は本震の南東部に，余震は北西

部に集中し，あたかも断層が南東から北西に向かつて伝播した感を与える(その長さは約50

km)。又，垂直分布(第 16図)をみると，前・余震は深さ 40kmよりも深い所には発生してい

ない。これは，上述のするどく傾いた nodalplaneを断層面と考えることに困難を与える。

これら前・余震の空間分布を考慮すれば， ゆるく傾いた nodalplaneを断層面と考えた

方がより適当である。 これから，地震はゆるく傾いた nodalplaneにそう衝上断層 (thrust

faulting)であることがわかる。しかし，計算された断層の長さ 2b= 12kmは前・余震分布の

長さ(約50km)とは一致しない。

前節の伝播性震源の理論によれば遠方での変位は矩形波であるが BOLLINGER20)は crust

に入射した波形は 1cycleの正弦波であり，波の伝播の聞に矩形から正弦波への filter効果が

存在すると考えている。筆者もこの効果を仮定しているが，この点に関してまだ未解決の問題

が残っている。

叉，第 13，14図において点のパラツキの大きいことや，優劣をつけがたいことは，データ

の質を区別することなく扱ったためかもしれない。

IV. 青森県東方沖地震 (1965年3月29日)の解析

この地震の震源要素は次の通りである(J.M. A.による)。

発震時 19h47皿35.78

震 央:北緯40039'，東経 143009'

深さ 40km

Magnitude: 6.4 (USCGS: 6.1) 

1. メカニズム解の決定

資料には前|節同様 WWSSNの長周期地震計の記録を使用した。 S波の孤立波を得るため

震央距離が 85
0
よりも小さい観測点の記録のみを利用した。解析に使用した観測点の分布を第

17図に，叉， P波初動部分の波形を第 18図に示す。北米大陸とオーストラリア東部の観測点

では Jeffreys-Bullenの走時表から期待される P波到来の時刻に波は認められず， それから約

20) G. A. BOLLlNGER;前出 3).
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第17図 青森県東方沖地震の解析に使用した観測点、の分布。三角形は震央を示す

Fig. 17. Geographic location of the recording stations used in the 
study of focal mechanism for the earthquake of March， 29， 1965， 
off east coast of Aomori prefecture. Triangle: epicenter. 
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10 sec遅れて強い downphaseが記録されている。 この波は走時表の上で pP-phaseVこ相当

する。

前節の解析方法と同様に， P波初動， pP波初動， s波の polarizationangleの分布からメ
カニズム解を決定した(第 19，20図，第3，4表， pP波は地表面での反射による位相の逆転，

波線の対称性を考慮してプロットしてある)。

この地震は縦ずれ逆断層であることがわかる。

2. P2・phaseの解釈

この地震の P波初動部分をくわしく調べると，初動の約半 cycleあとに初動とは逆 sense

の強い運動が認められる。これを P2・phase(pP波の場合は pP2-phase)と名づける(第四図で

・印をつけて示してある)。この P2-phaseは次のような特徴を有する。

1) P (or pP)波の初動の運動とは逆方向の運動を示す。

2) P (or pP)波の振幅が大きくなる方位で明瞭に現われ，振幅の小さくなる方位では判別

が困難である。

3) P (or pP)波の立ち上がり時刻 P1(or pP1)とこの P2(or pP2)-phaseの立ち上がり時刻

P2 (or pP2)との聞の時間差 To(P2-P1)に方位特性がある(第21図，第3表， 特徴2)

に従って A，Bの等級がつけてある)。 北から右まわりにはかつて 1200付近で九は

もっとも小さく ，280
0

付近でもっとも大きくなる傾向を示す。

この P2-phaseの解釈として次の 3つの可能性が考えられる。

a)観測点下の crustallayeringの影響， b) pP-phaseである， c)震源の影響。
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第 18図 青森県東方沖地震の P波初動部分の記象例。点(・)は P2-phaseを示す。
* :時間間隔が他の観測l点の半分になっている観測点。

Fig. 18. Examples of the seIsmograms for the earthquake of March 29， 1965， 0任east
coast of Aomori prefecture. Dots indicate the P2-phase. *: the stations for which 
the interval of minute mark is a half reduced in size than for the others. 
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第四図 青森県東方沖地震のメカニズム解。 黒い四角:pP波の

初動(引き)。その他の記号は第6図と伺じ。

Fig. 19. Mechanism solution for the earthquake of March 29， 

1965， 0妊 eastcoast of Aomori prefecture. Solid squares: 

dilatational initial motions of the pP-phase. Other symbols 

are the same as those in Figure 6. 

第 20図 観測された S波の polarizationangle (矢印)と
計算された S波の polarizationangle (点線)。

Fig. 20. Observed (arrow) and calculated (dashed line) 

S-wave polarization angles. 
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第3表 青森県東方沖地震に関する P波および S波のデータ

Table 3. Data of the observed P and S waves from the earthquake of March 29， 1965. 

Code I J I Az. I P I pP 1 P2-P1 1 Class loTj仙 os021 r 
ADE 75.3 183.8 C 6.40 B 1.96 

AFI 68.6 132.3 166.6 

ALQ 81.3 51.2 C 6.67 B 2.04 -111.6 

ANP 23.7 236.1 C 9.30 A -4.91 106.2 

BAG 31.1 225.5 C 8.75 B -3.59 

CTA 60.5 176.7 X D 6.82 A 2.73 124.8 

CHG 43.5 253.4 C 10.31 A -4.69 103.8 

COL 45.4 34.1 C 6.53 B -0.90 -119.6 

COP 75.3 333.6 C 9.02 B -2.82 - 63.8 

CMC 57.3 26.2 C 7.14 B -1.34 -135.1 

COR 65.2 51.8 -122.3 

DUG 74.0 50.6 X D 6.47 A 2.31 -114.9 

ESK 80.2 341.2 C 9.20 A -2.40 - 94.4 

GDH 69.8 6.3 C 8.15 B -2.04 -104.9 

GOL 78.6 47.1 C 7.67 A 2.04 -124.6 

GSC 74.7 56.6 X D 6.00 A 2.48 

HKC 30.5 242.0 C 11.78 B -4.77 

HNR 52.2 158.8 D 132.2 

1ST 79.1 315.3 C 9.27 A -2.92 

KTG 68.7 354.7 C 7.91 A -2.52 -102.2 

KEV 60.6 339.0 C 10.22 B -3.44 

KIP 53.0 92.6 171.6 

KOD 65.0 261.8 C 8.96 B -3.65 102.6 

KON 73.0 337.3 C 8.81 A -2.84 - 93.8 

LEM 57.4 223.2 C 99.3 

LON 64.9 49.2 X D 6.75 A 2.61 -168.6 

MAN 32.2 223.0 C 

MUN 76.4 203.3 C 104.9 

NDI 54.4 279.3 C 10.38 A -4.68 

NOR 57.6 356.5 C 

NUR 67.4 331.9 C 8.85 A -3.30 - 97.1 

POO 62.6 271.5 C 

PMG 49.9 174.8 D 137.6 

QUE 61.2 286.3 C 10.02 A -4.25 

RAB 45.4 167.3 D 113.5 

RIV 74.5 173.1 X D 6.42 A 2.34 132.6 

SHL 44.9 266.7 C 11.53 A -5.08 

SHI 71.8 293.6 C 

TAU 83.2 176.9 

TUC 80.4 55.6 X D 5.85 B 2.19 -122.0 

UME 66.6 336.0 C xlO-2 - 88.4 

pP: initial motion of pP-phase. P2-P1: arrival time difference between the P2-phase and 
the first arrival. Underline indicates those for pP-phase. Class A: sharp beginning of 
P2-or pP2-phase. Class B: blunt beginning of P2-or pP2-phase. 

Other symbols are the same as thos巴 inTable 1. 
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第 4表 青森県東方沖地震のメカュズム解

Table 4. Mechanism solution for the earthquake of March 29， 
1965， off east coast of Aomori prefecture. 
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第21図 九と震央からみた方位との関係

Fig. 21. Plot of the time duration To (Pz-P1) versus 
epicenter-to-station azimuth. 

a)の解釈は次の点で不都合である。観測点下の crustallayeringの影響によるのであれば

L 、かなる地震に対しても同様な phaseが現われるはずである。ところが，種々の観測点の地震

記象を他の論文と比較してみれば，そのような phaseは現われていない。 たとえば，第22図

に4つの観測点の例を示す。左はこの地震の記象，右は MIKUMOZ1)の論文からとったものであ

る。 MIKUMOの論文の記象はやや深発地震のものであるが， crustへの入射角はこの地震の場

合とさほど変らないので比較できる。又， BEWMENAHEM et al，zz)の種々 の crustモデルによ

21) T. MIKUMO; Long-Period P-Waveforms and the Source Mechanism of Intermediate Earth-

quakes， J. Phys. Earth， 17 (1969)， 169-192. 
22) A. BEN-MENAHEM， S. W 目 SMITHand T. L. TENG; A Procedure for Source Studies from Spec司

trums of Long-Period Seismic Body Waves， Bull. Seismol. Soc. Am.， 55 (1965)， 203-235. 
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第 22図 青森県東方沖地震の記象(左)と他の地

震の記象(右， MIKUMO， 1969による)との

比較。時間スケーノレi主任意

Fig. 22. Comparison of the seismograms 

obtained for this event (left) and for 

others (right， after MIKUMO， 1969). 

る地震記象のさく乱の計算によれば crustal

layeringが長周期地震計の波形に与える影響

はもっと短周期の振動である(第 23図)。以上の

考察から P2-phaseが観測点下の crustallayer-
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第23図 crustal layering と観測機械による波形

のゆがみ (BEN-MENAHEMet al.による)

Fig. 23. Synthesized seismograms showing 

the combined distortion of layering and 

recording instrument (after BEN-恥1ENAHEM

et al.， 1965). 
ingの影響によるものではないことがわかる。

また， b)の解釈は次の点で不都合で、ある。前節 (IV.-l.)で求めたメカニズ‘ム解から期待さ

れる，たとえばヨーロツパの観測点の pP-phaseの運動は，地表での反射による位相の逆転を考

えれば， P波初動と同じく押しでなければならない。しかし， P2・phaseは引きを示す。また，北

米，オーストラリア東部の観測点では pP-phaseが到達したあとに pP2-phaseが現われている。

最後に考えられるのは c)震源の影響である。日IRASAWA23)は， 新潟地震 (1964年 6月16

日)の P波初動部分に 3つの顕著な phase(Pl> P2， P3)を見つけ出している。この P3・phaseは，

初動と逆方向の運動を示すことと， この phaseのすぐあとで振幅が最大になるという判定の

もとに決定された。 これを SAVAGE24)がモデル実験で、観測し HIRASAW A and ST AUDER25)， 

SAVAGE26)が理論的に示した破壊の終りに対応する stoppingphaseであると解釈し，新潟地震

の震源領域，破壊の伝播速度などを決定している。筆者の命名した P2-phaseは HIRASAWAの

P3-phaseに対応し， stopping phaseであると考えられる。 しかし HIRASAWAの判定条件の

23) T. HIRASA W A ;前出 3).

24) J. C. SA V AGE; The Stopping Phase on Seismograms， Bull. Seismol. Soc. Am.， 55 (1965)， 47-58. 

25) T. HIRASAWA and W. STAUDER; 前出 8).

26) J. C. SAVAGE; Radiation from a Realistic Model of Faulting， Bull. Seismol. Soc. Am.， 56 

(1966)， 577-592. 
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最大振幅がこの phaseのあとに続くということは必ずしも満たされていない。

3. 断層面の決定

前節の解析と同様に P波初動半 cycleの周期を測定したが，前回のような著しい方位特性

はみられなかった。これは BOLLlNGERの方法の適用の限界を示す。

しかし，この地震には前述の P2・phaseが存在し，これと初動の立ち上がりとの聞の時間差

(To)が方位特性(第 21図)を示すことから断層面を決定することができる。 P2-phaseは第 24

図に示されているように，初動から Toだけはなれた時刻に初動とは逆方向の pulseを重ねる

ことにより作られる。この初動とは逆方向の pulseが前述の stoppingphaseに対応する。

第四図のメカニズム解と第 21図のおの方位特性から考えて，この地震の断層面は第 25

図に示されているようにするどく傾いた面とゆるく傾いた面が可能で、ある。 (5)式に従って To

とcos0との関係を調べてみると，するどく傾いた面を断層面とした場合 linearな関係は認め

られない。ゆるく傾いた面を断層面とした場合，第 26図に示されているように linearな関係

i 一一歩
30 

~→ 

第24図上:観測機械のインパルスレスポンス

(BEM司MENAHEMet al. 1965による)。 下:

P2・phaseの組み立て。

Fig. 24. Upper: irnpulse response of the rec-

ording instrurnent (after BEN-MENAHEM et al.， 

1965). Lower: construction of the P2・phase.

が認められる。最小二乗法で直線を引くと，

その接片と傾きから断層の長さ b=53 km， 

伝播速度 v= 7.0 km/secを得る(実際の計算

では地球内部の速度分布を考慮、して， (5)式

のりpのかわりに見かけ速度 al1/aT27)を使用

した)お)。

Magnitudeが6.4のこの地震に対して得

られた断層の長さは大きすぎるし，この地震

はそんなに多くの余震をともなってはいない

第 25図 可能な断層面のモデノレと座標系

Fig. 25. Possible rnodels of the fault 

plane and coordinate systern. 

27) 1968 Seisrnological Tables for P Phases， Bull. Seisrnol. Soc. Am.， 58 (1968)， 1196-1237. 

28) T. HIRASAWA;前出 3).
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Fig. 26. Plot of the time duration To versus主主 cos 8， aLl ----. 
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第27図 前・余震の空間分布。点線.等深線 (km)

Fig. 27. Spatial distribution of fore-and 
after司shocks. Doted curves ・isobaths

in kilometers. Other symbols are the 
same as those in Figure 15 

(第27図)。叉，伝播速度 U がS波の速度よりも

大きく，一般の伝播性震源モデ、ルとは一致しな

L 、29)。 しかし，定性的にゆるく傾いた nodal

planeが断層面であることに疑いはないと思う。

この地震も前節同様ゆるく傾いた nodal

planeにそう衝上断層 (thrustfaulting)である

ことがわかる。

P2-phaseを作るために逆方向の 2つの

pulseを重ねたが， これは理論的な遠方での短

形の変位を一度微分した形である。 WWSSN

の長周期地震計の周波数特性から考えて，記録

された波は地動の変位，又は，その積分された

ものを表わしているはずである。この点に関し

て未解決の問題が残っている。

あるいは，地震エネルギーの放出が破壊領

域全体にわたって均一ではなく，かたよってい
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る30)ためこの様な現象を示したとも考えられる。

v.考察

2つの浅い地震について伝播性震源モデルの理論を使って断層面を決定し，この 2つの地

震がゆるく傾いた nodalplaneにそう衝上断層 (thrustfaulting)であるとL、う結論を得た。つ

まり，陸側のブロックが相対的に海側のブロックの上にのしあがるような運動を行なってい

る。この結論は BENIOFF31)の環太平洋のテクトニクスの解釈とは矛盾し， ISAcKs et al.，32)その

他多くの人々 33)による地震のメカニズム解， Seismicityなどのデータをもとにした，島弧の海

溝より陸側に発生する浅発地震の運動の解釈と一致する。叉，地震にともなった地殻変動観測

データをもとにした島弧における浅発地震の運動の解釈鈍)とも一致する。 しかし，各節の終

りに述べてあるように，理論との完全な一致はみられず、若干の問題が残っている。 HIRASAWA

and STAUDER35)の理論は，議論を簡潔にするため媒質として等方均質なものを仮定している

が，実際の地球内部の構造，破壊の non-elasticregionの存在なども考慮する必要がある。

伝播性震源の影響は，速度の遅い S波の方により大きく現われることが期待されるが36)， 

今回解析した地震の場合その影響を引き出すことができなかった。叉， (4)式から，伝播性震源

の影響は振幅分布にも現われることが期待されるが，その影響を引き出すことができなかった。
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8. Source Mechanism of Two Shallow Earthquakes 

as Derived from Body Waves 

By Tsutomu SASATANI 

(Department of Geophysics， Faculty of Science， Hokkaido University) 

The source mechanism of two shallow earthquakes， which occurred on the Pacific 

side in the north-east of Honsyu， Japan is investigated by using long period P and S 

waves from WWSSN seismograms. The fault plane solutions are obtained from the 

distribution of the P wave initial motions and S wave polarization angles for both earth-

quakes. Two nodal planes of the earthquake which occurred on September 18， 1965， in 

Kashima-Nada are given by dip direction of 1290， dip angle of 690， and dip direction of 

3090， dip angle of 210， respectively. Two nodal planes of the earthquake which occurred 

on March 29， 1965， 0妊 eastcoast of Aomori prefecture are given by dip direction of 

112S， dip angle of 74.00， and dip direction of 304.00， dip angle of 16.30， respectively. 

The long period P waves of these two earthquakes are analyzed for a propagating 

source e妊ecton their temporal behavior. The time duration of the first占alfperiod of 

the P wave (T1/2) is measured in the case of the earthquake which occurred in Kashima且
Nada. Ti/2 is converted to the time of the first half-cycle of the sinusoid (Tf/2)' which 

is assumed to be equal to the total time duration of energy release by the focal f旦ult

(BOLLINGER， 1968， 1970). The e妊ectson the wave form due to passage through the crust 

and instrument are removed. The variation of Tf/2 with respect to the fault plane ori・

entation is investigated. Tf/2 is well correlated with the emergence angle measured 

from the slip vector on the nodal plane with dip direction of 3090， dip angle of 210
• This 

result leads to the following conclusions: (1) The nodal plane with dip direction of 3090， 

dip angle of 210， is the fault plane. (2) The fault length is estimated to be 12 km. (3) 

The fracture velocity is estimated to be 1.8 km/sec. (4) The nature of the faulting is 

the dip-slip thrust faulting. These conclusions are supported by the spatial distribu-

tions of the fore-and aftershocks of this event. 

A particular typ巴 ofphase (named P2-phase) is found in the P wave train around 

9 seconds after the first arrival in the case of the earthquake which occurred off east 

coast of Aomori prefecture. The motion direction of the P2・phaseis opposite to the 

direction of the initial P motion. The arrival time di任erences(To) between the P2-phases 

and the first arrivals are shown to be azimuthally patterned. This P2-phase shows the 

distinctive characteristics of the stopping phase. The variation of To with respect to 

the fault plane orientation is investigated. To is remarkably well correlated with the 

emergence angle measured from the slip vector on the nodal plane with dip direction of 

304.0
0， dip angle of 16.30

• This result leads to the following conclusions: (1) The nodal 

plane with dip direction of 304.0
0， dip angle of 16.30， is the fault plane. (2) The fault 

length is estimated to be 53 km. (3) Th巴 fracturevelocity is estimated to be 7.0 km/sec. 

(4) The nature of the faulting is the dip-slip thrust faulting. The fracture velocity esti-

mated is more higher than the S wave velocity; this model is significantly different 

from the ordinary propagating fault model. 


