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広帯域地震計記録による近地地震のモーメント速度関数の推定
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We tried to estimate the moment rate functions of near-by earthquakes， which is 

important to investigate the source process， using broad-band records at a single station. 

Straightforward estimations of the moment rate function were accomplished through the 

complex polarization analysis. Eleven events of 14 earthquakes we investigated showed 

relatively simple rupture histories， while the remainders undoubtedly showed complex 

rupture ones like a doublet. We found the complex rupture history even for small events 

with the scalar moment of about 4 X 1023 dyn-cm. This fact may indicate that hierarchy of 

earthquake rupture size distribution exists in the scalar moment range from about 1024 to 1030 

dyn-cm. We could not discuss such an attractive problem whether a negative moment rate 

exists or not， because of contamination of the direct P-wave by later phases. 
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1.はじめに

大地震の波形記録は非常に複雑で、ある. 1つの大地震の破壊は複数の比較的小さなサブイベン

ト (subevent)から形成されており，地震波形の複雑さは各々のサブイベントの物理的特性，お

よび，サブイベント発生の時空間的パターンに起因している.このような地震をマルチプルショッ

ク (multipleshock) という.長い時間スケールで眺めれば，ふつう前震・本震・余震として分

類される一連の地震群も複数のサブイベントの集合と見なすことができる.したがって，震源過

程に不規則性を及ぼす物理的機構の解明は地震予知という重要な問題をも含んでいる.震源過程

の不規則性を追跡する目的において，震源時間関数 (sourcetime function)あるいはモーメント

速度関数 (momentrate function)を調べることは最も重要である.あらゆる震源ノfラメーター

の時間的空間的ゆらぎを推定する場合，これらの関数が必要となるからである.

震源過程の複雑性を説明しようとする重要な概念として「破壊の階層性J(hierarchy of rupture 

size distribution)がある (Fukaoand Furumoto， 1985).破壊現象にはその破壊規模を表わす

特徴的大きさが存在する.ある特徴的大きさを持った破壊は，実はさらに小さな特徴的規模をもっ

た小破壊から形成されており，そのような特徴的大きさが何重にも存在しているという考えが破

壊の階層性という概念である. 1つの破壊が複数の小さな破壊から形成されているマルチプル

ショックは，破壊の階層構造のうちの一段面を本質的に内包していると考えられる.現在までに，

Mw> 7の大地震のほとんどはマルチプルショックであることが確認されている (Ruff and 

Kanamori， 1983 ; Kikuchi and Fukao， 1987).はたして，地震という地球内部の岩石の破壊現象

には Mw-7程度までしか階層性が存在しないのであろうか.もしもそうであるなら，何がその原

因であるのか震源過程の物理を考える上で非常に興味深い問題である.

詳細な震源、過程を追跡する目的でモーメン卜速度関数を調べた研究は非常に多い (Ruff and 

Kanamori， 1983 ; Nabをlek，1985 ; Hartzell and Heaton， 1985 ; Boyd and Nabelek， 1986 ; 

Kikuchi and Fukao， 1985， 1987; Fukao and Kikuchi， 1987 ; Welc and Lay， 1987; Schwartz et 

a1. 1989 ; Sugi et a1. 1989). そのような研究において主に使用されたのは，古くは 1960年代初頭

に全世界的に展開されたWWSS N (Worldwide Standard Seismograph Network)のアナロ

グ長周期波形記録であった.比較的最近では， G D S N (Global Digital Seismograph Network) 

のテーイジタル記録も頻繁に使用されるようになってきた.

震源過程の研究に限らず地震学すべての研究分野に共通することであるが，地震計(観測シス

テム全体も含まれる)の周波数特性の問題がある.従来の観測網， WWSSNやGDSNに設置

された地震計は狭帯域 (narrow-band)な周波数特性であった (Fig.1 ).狭帯域特性ということ

は，波形情報の精度が良い周波数帯域の幅が狭いということである.このため，例えば， Kikuchi 

and Fukao (1987)が指摘したように，モーメント速度の周期 100秒以上の長周期成分を狭帯域

のWWSSN長周期波形記録から推定することは不可能で、あるという弊害が生じる.狭帯域特性

の記録は地震動のわずかな情報を記録しているに過ぎない.
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Harvey and Choy (1982)はGDSNの長周

期および短周期波形データから地震計の応答を

取り除くことによって地動速度あるいは地動変

位を求める broad-band deconvolution tech-

niqueを開発した.この方法によって同じ観測

点に設置された，各々は narrow-bandの地震計

記録から疑似的な広帯域 (broad-band)記録を

得ることができ，それは主に震源過程の研究で

勢力的に用いられている(例えば， Choy and 

Boatwright， 1982; Boyd and Nabelek， 1988). 

しかし，もともと著しく感度の低い周波数帯域

の情報を復元するとき，ノイズが増幅されてし

まう場合がしばしば発生する. もっとも，この

種の問題は broad-banddeconvolutionに限っ

たものではなし通常の deconvolution prob-

10-' 10-' 日叶 10' 10' 10' 10' 10' 

PERWD. SEC 

Fig.l Representative relative amplitude 
curves for various instruments_ A 
heavy curve is for the broad-band 
instrument (VS1) used in this study_ 

lemや inverseproblemには常につきまとう問題でもある (Ruffand Kanamori， 1983). 

最近，数種の広帯域地震計が開発または改良され(村松， 1977; Wielandt and Streckeisen， 

1982) ，その記録を使用した新たな研究も始められている.山田ら (1989)はI観測点のみのST

S地震計の広帯域記録(約0.05-2-4Hzで速度に平坦な特性， Fig.1)を使用し，数個の近地大

地震のモーメント速度関数の推定を試みている.彼らによれば，解析されたすべての地震のモー

メント速度関数は初めは序々に増加するが，その後急激な減少に転じ，ついには負のモーメント

速度を持つに至っている.負のモーメント速度が本当に存在するのか否か，また，存在するなら

ばその原因は何か，これらは震源過程論において重要な課題である (Ruffand Kanamori， 1983 ; 

Kikuchi and Fukao， 1976 ; Sipkin， 1986). 

1982年から 1987年まで，北海道大学理学部附属襟裳地殻変動観測l所の観測壕内に速度型強震

計 (VS 1型)が設置され，数10個の近地地震の記録が取れた.Fig.1から明らかなように，こ

の地震計は約0.025-20Hzで速度に平坦な特性を持ち， STS地震計にも劣らない広帯域地震

計である(村松， 1977). この特性を生かし，本研究では(1)S/N比が比較的良<. (2)震源

から観測点までの距離が小さく (高周波成分があまり減衰しない)， (3)観測点のほぽ鉛直下向

きから入射してくる(水平成層構造で考えると P→ SV変換波， SV→ Pi皮や表面波が励起され

にくい)ような地震を選ぴ，その直達P波の波形記録から詳細なモーメント速度関数の推定を試

みた.そして， (1)マルチプルショック発生の下限， (2)負のモーメント速度存在の真偽につ

いて調べた.
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II.モーメント速度関数の推定法

一様な無限弾性体内部におかれた努断型破壊震源 (sheardislocation source)によって励起さ

れた遠地P波変位波形は次のょっに表わすことができる.

山 )=-!i牛 //，.L1u[c，t-T(x訓 d.E
411iρaolro .'.U .• 

ここで， μ，ρ，αは剛性率，密度，Pi皮速度，

roは震源から観測点xまでの平均距離，ヱは断

層面を表わし，ムdはヱ上での滑り速度，T(x， 

c)は断層面ヱ上の点とから観測点xまでの走

時， ' (ドット)は時間についての微分を表わす.

RpはP波の放射特性 (radiationpattern)を表

わし，断層の走向をゆs，傾斜を δ，ずれの角度

をλ，波線の方位を北から時計回りにゆ，鉛直

下向きから iとおくと (Fig.2)， 

Rp = SR (2 -3 sin2i) -qRsin2i +ρRsin2i， 

と表わされる.ただし θ=φ-φsで， sR=0.5 

smλsin 2δ， qR= -sinλcos 28 sinθ+cosλ 

cosδcos(J， PR =cosλsind sin 2θ+0.5 sinλsin 

28 cos 2θ である (Kanamori and stewart， 

1976)， 

震源の大きさが考えている波の波長に比べ小

さいときには，有限な大きさの断層は点震源で

近似できる.このとき，(1)式は，

u (x， t) = --，-- }主了幼(t- ~~)， 
生πμa-ro

(1) 

north 

down ray 

Fig，2 Source coordinate.φs， o and λare 
strike， dip and rake angle of a fault， 
respectively φ's is measured clock. 
wise from the north， o is measured 
downward from the horizon， and λis 
measured counterclockwise in the fault 
plane. is take-off angle from a 
source to a station. 

と表わせる.ここで，m(t)はモーメント速度関数 (momentrate function)と呼ばれ，

的(t-7)~ルムu[c，t一T(ぽ)]d.E， 
と表わされる.

実際の地球はもちろん一様な無限媒質ではない.弾性波速度の不均質性，非弾性的減衰の影響

等を考えなければならない.これらの影響をすべて考慮した遠地P波の理論地震記象は，

U(x t)=dyCM(t)UI(t)*山川) (2) 

のように表わされる.ただし，hl (t)は観測計器の衝撃応答， YtcM (t)は地球内部の構造による影
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響*は畳み込み積分を示す.Gは波線の幾何学的拡がりによる振幅の減衰の効果(geometrical

spreading factor)で〉

G=~./出L~旦~I ~i .l 
R'l/p。αosinLl cos io I dL11 

と表わされる (Honda，1962).ここで，Rは地球の半径，L1は震央距離，ihは震源からの射出角，

i。は地表への入射角である.下付きの添字のhは震源 oは地表を示す FRは観測点近傍の自由

表面にたいする振幅の補正項である.p波の鉛直成分に対して次のように表すことができる(例

えば， Kikuchi and Fukao， 1985). 

FR =2 112COS~ (112-2 sin2~) / D， 

Dニ2sin 2 iosin io (1I2-sin2io) 1/2_ (11
2-2 sin 2 i 0) 2. 

ここで，1I==α。/soでAは地表でのS波速度である.~(t) は地球内部での非弾性的減衰の効果を

表わし，周波数領域での表現は次のように与えられる (Azimiet al.， 1968). 

比例=叫[-十]exp[it*1n(去n
(3) 

t*= ( I \d~ ~ Jray可否百万

ここで， ωNは観測波形のサンプリング周期によって決まる Nyquist frequency， Qはquality

factorで周波数に独立な量であると仮定する.

本研究で使用する速度計 (VS1型)は，たすきがけ連成振子を高粘性シリコンオイルに封入

することによって 0.05-40秒の周期範囲で速震に平坦な周波数特性を実現している(村松，

1977).そのような周波数範囲の地震波を解析する場合に限って，地震計の倍率を除けばこの地震

計は U(x，t)を観測していることになる.また観測点に対しはぽ真下から入射してくるような地

震だけを解析対象にしているので，波形はYtcM(t)によってあまり影響きれていないと考えること

ができる.この考えに基づけば， (2)式は簡単になって，

U仇 f)=dJG九州)*ん

したがって，観測波形からモーメント速度関数を推定するためには，

m (t)=1互旦二 U(x，t) * 
~-I (t)， 

Rp G FR 

によれば良い.ここで，~(t) →は ~(t) の逆フィルターである.

111. データ，解析に必要なパラメータおよび振動解析

(4) 

観測波形はまず MTに記録され，それから 100HzでA/D変換された.使用した速度計は O.

025-20 Hzで速度で平坦な特性を持つ.そこで，速度計の平坦特性の高周波限界と同じ 20Hzで

resamplingした記録を解析に使用した.
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(4)式によってモーメント速度関数を推定するために，観測された速度波形を数値積分して変位

その場合，波形に変換しなければいけない.積分すると長周期ノイズが増幅される場合がある.

P7.皮初動付近低周波数遮断型のデジタル・フィルター(斎藤， 1978)によってこれを除去した.

の最大速度振幅で100mkine以上の場合， S/N比が非常に良く積分しでも長周期ノイズはほとん

のアルゴリズムを参考武尾・阿部 (1981)フィルタリングに際しては，なお，ど生じなかった.
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Table 1. 

Date 

1983/01/04 

1983/01/21 

1983/10/23 

1983/10128 

1983/11/30 

1984/01/25 

1984/03/06 

1984/06/21 

1984/11/02 

1985/09/23 

1985/10/12 

1986/02/26 

1987/01/14 

1987/01/27 
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4

5
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8

9

0

1

2

3

4

にした.観測された速度波形

および上記の手続きにした

がって変換した変位波形の例

をFig.3に示す.両波形とも

最大振幅で正規化してある.

解析した 14個の地震の震

源パラメタ一等のリストを

Table 1に示す.気象庁の地

震月報，北海道大学理学部附

属地震予知観測地域センター

の資料から実体波の到達時間

をコンパイルして，震源を再
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決定した.震源決定には，森谷 (1986)によって半経験的に決められた B高地方の 1次元速度構

造モデルを用いた.本研究でモーメント速度関数を推定する場合に必要となるすべてのパラメー

タはこの速度構造モテ"ルを用いて計算した.震源、決定の精度は水平方向:t1.5km，深さ方向:t3

Okm程度である.仮定した速度構造モデルによれば，これらの地震から観測点へのP波の入射角

はほとんど 20。以内におさまっている 速度コントラストの比較的大きい地殻の基部への入射角

もほとんど 40。以内におさまっている.おそらく，地殻構造によって波形はあまり変形を受けてい

ないと考えられる.

放射特性Rpを計算するためにはメカニズム解が必要で、ある.実体波マグニチュードで5.3程

度以上の地震のメカニズム解は， Dziewonski et al. (1983， 1984a-b， 1985a-b， 1986a-b， 1987， 

1988)のCMTインゥーァージョン (centroidmoment tensor inversion)で決定された bestdouble 

couple解を使用した.それ以下の小さな地震については，メカニズム解は未決定であったのでP

波初動の極性分布から新たに決定した (Fig.4).これらの地震のメカニズム解のリストを Table

2に示した.

地球内部の非弾性的減衰の効果を見積るためには， Q構造を与えなければいけない.ここでは，

Mikumo and Kurita (1968)の1次元Q構造モデル 11を仮定した.(3)式から明らかなように，

低周波よりも高周波の波ほど非弾性的減衰の影響を受ける Fig.5に観測波形と，これにん-1(t) 

を畳み込んだ波形の比較の例を示す.t*カfノj、さい場合(t事-0.02)，波形にほとんど変化は見られ

ない (Fig.5a). t*が比較的大きい場合 (tホ-0.1)も波形はあまり変化していない.しかし，パ

ルス幅の減少に比べてパルス振幅の増加は無視できないほど大きい.これは第 lと第2ピークで

顕著で、ある (Fig.5b). 震源から観測点までの震波線は最長でも百数十 kmと短<t*も小さい.

Table 2. Parameters used for retrieval of moment rate functions. 

No. N odal plaI1e 1 N odal plane 2 。，。 L1，km !o， ロ !h， 。 G， t*， 
ゆS，。 o，。 A，' 世5，。 o，' A，' x10-'km-1 x10-3 

1 153 60 107 302 34 63 131 43.9 22 46 23.2 19.0 

2 22 83 72 271 19 158 166 48.6 19 40 19.2 37.5 

3* 136 43 -66 285 51 -111 66 50.4 20 50 19.0 35.3 

4 175 23 64 23 69 101 92 49.8 22 47 20.7 22.7 

5* 38 69 101 189 24 63 42 34.1 24 52 32.6 12.3 

6 87 57 138 203 56 41 174 33.4 18 36 25.8 18.5 

7* 151 17 -20 260 84 -106 160 70.7 18 36 12.5 100 

8* 188 45 12 89 82 134 139 84.3 21 46 12.0 93.5 

9 280 77 -90 100 13 -90 150 55.0 14 29 13.3 98.9 

10 118 23 -90 298 67 -90 139 12.8 9 17 37.1 12.4 

11* 225 28 106 27 63 82 175 35.8 21 44 27.6 15.4 

12 220 35 100 28 56 83 85 62.4 26 58 17.5 22.8 

13* 52 8 -121 263 83 -86 163 60.0 13 28 11.9 116 

14 181 31 73 20 60 100 82 38.4 20 40 24.5 18.9 

Focal mechanism solutions of events whose number has asterisk were determined by CMT inversion method仇，
o and A are strike， dip and rake angle of a fault， respecively.φ= source to station azimuth. L1= epicentral dis 
ーtance.io= incident angle to station. ih= emergent angle from source. G= geometrical spreading factor. t* 
= anelastic attenuation parameter. 
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Fig.4 Focal mechanisms used in estimation of 
moment rate functions. Equal.area projec-
tions of the lower hemisphere are shown. 
Closed and open quadrants represent exten-
sional and compr巴ssionalareas， respectively. 
Fault plane solutions of No. 3， 5， 7， 8， 11， 13 
were determined by CMT鈴inversionmethod 
and the others were determined by polarities 
of P-waves in this study. 

a) 1983/01/04 

t主0.019 ハハヘpwν 
b) 1984/11/02 

t主0.099

-
n
L
W
 

守
，

4

・・・白
F
M

-

齢

、

叫.

，

 

一

向

U

一

m

T
'
n
H
U
-
-
E
 

a

，.‘ 

Fig.5 Numerical simulations of anelastic 
attenuation effect in waveform. Solid 
lines are displacement waveforms， 
whereas dashed Iines are those obtain-
ed by correcting the effect of anelastic 
attenuation 

fが0.1ぐらいのオーダーではQ構造モデルを多少変化させても，波形自体ほとんど変化しない

と考えられる.戸の値は Table2にまとめた.

本研究では，直達Pi皮からモーメント速度関数の推定をおこなう.すなわち，数値積分によっ

て上下動成分の速度波形を変換した変位波形がモーメント速度関数の良い近似になっていると考

える.そのため p波初動付近の波形が地球内部の構造の影響を極力受けにくいような地震を選

びだした. しかし，その影響は完全には否定できない.初動付近の波形を形成する直達P波部分

に，地下の構造によって生じた後続波が混入し原波形に多大な影響を及ぼしているかもしれない.

この場合，地下の構造が正確にわからない限り， もはや詳細な震源の破壊過程の情報を知ること

ができない

地下の複雑な構造によって二次的に生成された波は，もはや直達P波とは異なった振動モード

を有していると考えられる. p波初動付近でこの種の波の存在を調べるために， Vidale (1986) 

による complexpolarization analysisを応用した.この方法によって，媒質の振動方向と，振動

が直線的であるか楕円的であるかの指標となる振動モードを決定した.
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Fig.6に， 1987年 1月14日の日高山脈のやや深発地震(深さ 109km， Mb=6.3)に適用した

例を示す.time windowの幅は 1秒を用いたが， window幅を変化させても結果はほとんど閉じ

であった.この地震から観測点へのP波の入射角は，約 13
0

でほぼ真下から入射していることにな

る.振動方向解析の結果では，やはり初動から約7秒程度まで媒質はほぼ鉛直方向に振動してお

り両者は良〈一致している.また，振動のモードも初動から約7秒程度まではほとんど直線的振

動を示している.7秒以上の部分では，媒質の振動方向は鉛直方向から急激にはずれていき，同

時に振動のモードも楕円的振動に変化している.以上の点から，この地震の場合，初動から約7

秒付近までは直達P波のみで形成されていると判断される.そして，この部分の変位波形こそモー

メント速度関数を示していると考えられる.他の 13個の地震に対して同様な解析をおこない直達

P波のみの継続時間企τを見積った (Appendix参照).その値は Table3にまとめた.

IV.結果と議論

1.モーメン卜速度関数

Fig.7に推定されたモーメント速度関数を示す.見かけ上簡単な形を示しているものと比較的

複雑な形のものとに分類した.ハッチされた部分は振動方向解析をもとにして得られたモーメン

ト速度関数である.
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Table 3. Static source parameters. 

No. D.r Mo S D.d D 

sec. x1024dyn.cm km2 bar cm 

0.90 0.55 14 26 5.8 

2 0.65 0.26 7.8 29 5.0 

3 0.80 0.94 11 63 13 

l.3* 87 18 

4 0.50 0.07 5.1 15 2.0 

5 l.45 14.5 35 170 61 

10* 120 42 

6 0.85 0.50 15 12 5.0 

7 l.20 3.5 28 56 19 

3.8本 62 21 

8 0.95 2.2 15 92 23 

3.8* 160 39 

9 0.80 0.20 13 10 2.4 

10 0.55 0.49 7.4 59 9.8 

11 l.85 l.4 13 74 16 

l.6* 83 18 

12 0.90 0.50 16 19 4.6 

13 7.35 270 1100 17 38 

100 660 420 

170* 410 260 

126** 310 200 

14 1.00 0.35 20 10 2.6 

D.r=the duration of direct P-wave. Mo=scalar moment. 
言=approximatesource dimension.ムd=averagestress drop. 
D = average dislocation. * = Mo from CMT inversion method. 
* *=Mo deduced from far-field data 

Fig.7aの地震の破壊過程はどれも比較的単純で、ありシングルショックであったと推定される.

モーメント速度関数の形は台形ないし三角形型を呈しているように見える.この形は HaskeU

(1964)の提唱した数学的に単純な移動性震源モデルで説明できる.例えば，矩形断層の一方の端

から一様な破壊速度で破壊が進行するモデルがこれにあたる.さらに時間変化の勾配に注目する

と， N o. 1， 7， 9， 11の地震はハスケル・モデルよりも Satoand Hirasawa (1973)の円形断

層モデルが適しているように思える.これは円形クラックが半径方向に一様に一定の伝播速度で

拡大していくモデルである.円形クラックモデルは微小地震にたいしてたびたび適用されている.

Fig.7bの No.12-14の地震は複数のサブイベントから形成されたマルチプルショックであっ

た可能性が高い.これらの地震はおおよそ 2つのサブイベン卜から形成されている(このような

地震を doubletという).個々のサブイベントの形はやはり台形型ないし三角形型を呈している.

No.13的地震は 3つ以上のサブイベントから形成されているようにも考えられる.特に破壊の開

始から 3秒後以降の部分に 2つあるいは 3つのサブイベントが発生しているように見える.しか

し，これらのサブイベントが本当に存在していたのかどうか判断するには l観測点のデータだけ

では難しい.多くの観測点での波形データがなければ断定できない No.13の地震についてはW
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Fig.7 Moment rate functions. (a) Relatively simple， single shock events. (b) Multiple shock 
events containing subevents. Shaded areas represent the moment rate functions. Unit in 
moment rate is 1025 dyn-cm/sec. 
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WSSN遠地実体波長周期記録が得られている.これと，本研究で推定されたモーメント速度関

数から計算される理論波形とを比較したのがFig.8である.理論波形の計算には波線理論を用

い，地球内部の速度構造は ]effreysand Bullen (1940)の]-Bモテソレを， Q構造はモーメント

速度関数推定に使用したものと同じモデルを仮定した.観測波形の初動から約3秒後の部分で傾

き(地動速度)が変化しているが，この特徴は理論波形にも良く現われている.この傾きの変化

は震源で発生した第 2番目の大きな主破壊に対応していることは明らかであり， No.13がマルチ

ブルショックであったことは間違いないであろう.しかし 3つ以上のサブイベントが存在して

いたかどうかは Fig.8からは判断できない.Fig.8のWWSSN記録が震央距離にして数千km

以上離れた観測点のものであり，高周波成分が減衰してしまっているからである.また，その地

震計の周波数特性が狭帯域であるせいもある.観測波形の振幅に比べ理論波形の振幅はかなり大

きめである.これは仮定したモーメント速度関数の振幅が過大評価されていることを示唆してい

る.モーメント速度関数の推定の際に，仮定した速度構造やメカニズム解等が不適切で、あったと

いうことが考えられるが，明確なことはわからない.いずれにせよ No.13の地震は破壊開始を

示す小さなサブイベントとこれに引き続いて発生した主破壊を示すサブイベン卜の 2つから形成

されていたと考えられる.

No.5， 8の地震もマルチプルショックであった可能性がある.特に No.5は破壊開始から約 1

年
• 1
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Fig.8 Comparison of observed WWSSN long-period seismograms (upper set) with synthetics 
(lower set)， calculated for the moment rate function in Fig. 7b (No. 13). 
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秒後以降に再びモーメント速度の増加が現われている これは第2のサブイベントの存在を示し

ているのかもしれない.振動方向解析の結果，破壊開始から約1.5秒後以降に直達P波以外の波

が混入してきているため，本研究の方法では第2のサブイベントが存在したかどうかわからない.

また，振動方向解析の際に設定した window幅が1秒であることから s"t'自体に:i:0.5秒程度の

不確定さがある.したがって，ここではシングル・ショックに分類した.

Mw> 7クラスの大地震は時間的に近接した複数のサブイベントからなるマルチフ。ルショック

であることが知られている(例えば， Fukao and Kikuchi， 1987 ; Kikuchi and Fukao， 1987 ; 

Sugi et al.， 1989).複数のサブイベントの存在は，震源で一様でない複雑な破壊が起こったこと

を意味する.複雑で、ぎくしゃくとした破壊が生じる要因として様々な理由が考えられるが，大別

すれば震源付近の，1)応力分布の非一様性， 2)破壊強度(摩擦抵抗も含む)分布の不均質性

が挙げられよう.Sugi et al. (1989)はやや深発および深発地震を対象に，それらの長周期P波

記録を解析し，シングルショックになるかマルチフ。ルショックになるかの境界が地震モーメント

Moにして 5X10田-5 X 1027 dyn. cmであるという結果を報告している.もっとも，これは固有

周期 15秒の地震計で震源を眺めた場合の結果であり，そのような境界は地震計の固有周期に強〈

依存しているだろう.実際，Mw-6クラスの地震がマルチフ。ルショックであったという報告も数

例ある(例えば， Sipkin， 1986). しかしもっとも小きな地震についてはそのような例はほとん

ど知られていない.筆者らの知る限り， Nishigami (1989)の， 1983年鳥取地震の最大余震 (M

4.8)がdoubletであったという報告があるのみである.この doublettype の小地震は他の Mw

-5程度(経験則によれば破壊領域の大きさが数km-10km未満)の地震と比べ特異な存在なの

であろうか.もしそうであるなら，Mw-5程度のスケールには震源過程に複雑性をもたらすよう

な不変的非一様性が存在しないことになる.

No.12はMwで5.1，No.14は5.0であるがマルチプルショックであった可能性が高い.この

事実はマルチフ。ルショックという現象が決して Mw-6以上の地震に特有なものではないという

ことを示しているように思われる.今までは比較的狭い帯域特性の地震計記録が主に使用されて

おり，そのため小きな地震の詳細な震源過程までは充分に追跡できなかったのであろう.

破壊の複雑さを規定する要因の 1つに「破壊の階層性」がある (Fukaoand Furumoto， 1985) . 

1つの破壊が複数のサブイベントから形成されているマルチプルショックの存在は，まさに地震

という破壊現象に階層構造が存在することの必要条件で、ある.先述したように Mw-6クラス以

上の地震 (Moにして約 1025dyn.cm)にはマルチプルショックという現象がおそらく一般的に存

在することがわかっている.これに Nishigami(1989)や本研究の結果の，Mw-5程度の地震(Mo

-5 x 1023dyn. cm)がマルチフ。ルショックであった可能性が高いということを考え合わせると，

Moにして少なくとも 1024-1030dyn.cmの，実に 6桁に及ぶ範囲に破壊の階層性が存在している

ことになる (Fig.9).もっと細かな目でみれば，Mw-5以下の小さな地震，あるいは微小地震で

きえも，それなりに不規則な破壊の様子を捉えることが可能かも知れない.地震という岩石の破

壊現象は決して一様でない地球内部に発生するものであるから，その地震のサイズに関わりなく
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本質的に非一様性・不均質性を内包しているように思われる.
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2.地震モーメント，応力降下および断層面上でのすべり量

推定されたモーメント速度関数を最初からムτまで積分して地震モーメントを見積った

(Table 3). この見積りがどの程度正しいか調べるために CMTインウ、、アージョンによる地震

モーメントと比較してみた (Fig.10).本研究で解析した地震の中で， N o. 3 ， 5 ， 7， 8， 11， 

13の地震のCMT解が得られていた.Fig. 10から，本研究によって見積られた地震モーメントと

CMTインヴアージョンによるものとは非常に良〈一致していることがわかる.これは振動方向

解析によるモーメント速度関数の推定法の正当性を意味している.

地震モーメントと同じくらい重要な震源パラメタの lつに地震によって解放された応力の大き

さを表す，応力降下 (stressdrop)がある.Eshelby (1957)の転移理論によれば，断層面上の平

均的応力降下 s15(average stress drop) と地震モーメントとの聞には，

ム27=7Mo
16 (51π)抑，

の関係が成立している.ここでSは円形クラックの面積である No.13の地震の断層面積は余震

分布により推定されているが，他のほとんどの地震についてはわかっていない.ここでは，すべ

ての地震を 2次元平面上の一点から点対称に一定の速度で破壊が伝播する円形断層モデルを仮定

する.Chung and Kanamori (1980)にしたがえば，そのような円形断層から発生した遠地Pi皮



広帯域地震計記録による近地地震のモーメント速度関数の推定 39 

の継続時間各は次のように表わすことができる.

a a 
t子二一一+----sInθ+1'0 _ 
Vr α -- (5) 

ここで，aは円形断層の半径， αは震源付近のP波速度，Vrは破壊伝播速度， θは断層面に垂直な

軸と波線のなす角度 1'0は断層面上の各点で断層が滑るのに要した時間 (risetime of disloca. 

tion)である.正確な各はわからないので， τト-d.τ，さらに 1'0-0と仮定する.(5)式を Gについ

て解けば，

α=ムr(o.is+ ;sin8)¥ (6) 

となる.ただし，vr-O.7β(β は震源付近のS波速度)と仮定した.

先ほどのべたように No.13以外の地震では 2つの nodalplaneのうちどちらが断層面である

かわかっていない.ここでは，おおよその応力降下を求めるのが目的であるから，あえて断層面

を決定することはしない. 2つの nodalplaneについて， θ"82を計算して，(6)式より対応する断

層半径a"のを求め 2つの異なる断層面積 51およびszを推定する.そして第 1近似的な断層
面積5(approximatesource dimension) を5=(51+品)/2とする. Fig.llはこのようにして求

めた断層面積5を地震モーメントの関数として表わしたものである. 14個の地震のd.aは
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10-100 barの範囲にある. 1987年 1月14日の日高山脈地震 (No.13)の余震分布は鈴木(1987)

により求められている.それによれば，本震の水平に近い nodalplane上で余震が発生しており，

その分布の面積は約 100km2である.この値を使用すると，No.13の平均的応力降下は数100bar 

程度になる.応力降下に着目すると浅発地震は 2つに大別されることが知られている.海溝沿い

で発生する interplateearthquakeはA(T-30bar，内陸地震等も含むintraplateearthquake は

A(1-100 bar程度である (Kanamoriand Anderson， 1975).浅発地震よりデータ数が少なくや

や不明確ではあるが，やや深発地震の A(tはおよそ数10-数 100barである (Mikumo，1972 

Sasatani， 1980).本研究で解析した地震はどれもが上部マントルないし地殻下部に蓄積していた

応力を「普通J程度に解放したようだ.τ;，-0の仮定はむろん現実的で、ない.このため断層面積は

過大に見積られている可能性がある.したがって，ここでの応力降下の推定値は本当の値よりも

小さく見積られているかもしれない.

断層面上での平均的すべり量 (averagedislocation) 15は地震モーメント Moと断層面積Sを

使って次のように表すことができる.

日 Mo-一一 μs.

ここで， μは震源付近の剛性率 (rigidity)である.μ を深さの関数として与え (Dziewonskiand 

Anderson， 1981)，各地震について Dを計算した (Table3).最小で約2cm，最大で約2m程

度である.この値も先ほど述べた理由により過小に評価されているかもしれない.

3.負のモーメン卜速度が存在するのか?

負のモーメント速度が生じる原因として， (1)媒質や地震計の応答評価の不十分性 (Ruff and 

Kanamori， 1983)や(2)破壊伝播停止後に逆向きの断層運動が生じたため (Kikuchiand Fukao， 

1976) ，あるいは(3)破壊伝播途中で断層面が急激に屈曲したか，または異なる地震が時間的かつ空

間的に非常に近接して発生した (Butleret al. 1979; Sipkin， 1986) ということが考えられる.こ

のうち(2)と(3)は震源過程にとって重要な問題である. もしも何らかの理由で(1)を除けたなら，負

のモーメント速度の発生原因として(3)を考えるのが妥当であろう.断層面上には強い摩擦が存在

すると考えられ，そのようなとき初めと逆向きの断層変位が発生しているとは思えないからであ

る (Burridge，1969). 

自然地震の場合に負のモーメント速度が存在するかしないかはそれ自体地震学にとって非常に

興味ある問題であり，その検出が本研究の目的の lつであった.しかし今回の結果から負のモー

メントの存在についてなんら議論できない.Fig.6を見れば明らかなように，モーメント速度関数

に対応する上下動変位波形には約7秒以降に比較的大きなback-swingが現われている.しかし，

振動方向解析から閉じ時刻付近から直達P波以外の後続波が混入していることが明確で、あるか

ら，このような back-swingを負のモーメント速度と直接関連付けることができない.他の地震の

場合も同様な結果となった.
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V.結論

広帯域地震計記録のP波の初動部分を解析しモーメント速度関数を推定した.得られた地震

モーメントはCMTインゥーァージョンによるものと非常に良〈一致しており，振動方向解析を用

いた推定方法の有効性が確かめられた

Mw-5程度の小さな地震にもマルチプルショックが存在していることはおそらく間違いな

い.このことは Moにして 1024-1030dyn.cm以上の非常に幅広い範囲において， r破壊の階層性」
が存在する可能性が高いことを示している.これは今までの観測ではわからなかったことであり，

改めて広帯域地震計による観測体制の重要性が示唆された.

残念ながら今回の結果からは負のモーメント速度が存在しているか否かについては何ら議論で

きなかった.これは本研究で採用した方法が，モーメント速度関数の終わりを明確に決定できな

かったためである.今後，負のモーメント速度の存在を調べる場合には，例えばインウーアース法

等の別の方法を用いなくてはいけないであろう.その場合はグリーン関数すなわち地球内部構造

の情報がより正確に決定きれていなくてはいけない.いくら高性能な観測計器で得られた波形記

録を解析しでも，その精度に追随していないグリーン関数を仮定するなら，推定されるモーメン

ト速度関数の細部には意味がないからである.
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APPENDIX 

本文中に図示しなかった，他の地震についての振動方向解析の結果を示す. 2本の波線に区切

られた区間が直達Pi皮のみから形成された波形部分である.詳しい説明は本文を参照されたい.
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