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When a moment tensor of an earthquake is inverted for prediction of tsunamis， wavefor・

m data should be supplied from a local seismic network near the earthquake in order to make 

a rapid report on the inversion solution. In order to stabilize the inversion the source time and 

depth should be fixed or optimized by a grid search technique. Apparent changes in the source 

time and depth can lead to a better estimate of the moment tensors that seem to have been 

biased from errors in the earth model. However， it is also possible that even a grid search for 
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the source time and depth makes solution for the moment tensor unstable. We suggest a 

method in which the need of a grid search is judged from significance of improvement of fit 

between the observed and theoretical waveforms. We have applied the method to 24 earth-

quakes (MJMA3.7-8.1) which occurred in the vicinity of Hokkaido， Japan. The accuracy of a 

solution for the moment tensor has been examined by comparison with a moment tensor 

obtained using global data. It reveals that we can obtain a solution for the moment tensor of 

an earthquake with a magnitude ranging from about M5.5 to over M8 accurately. 

1.はじめに

1980年代はグローパルデジタル地震計観測網の整備により準実時聞のモーメントテンソルイ

ンパージョンが可能となった(例えば， Dziewonski et al.， 1981 ; Dziewonski and Woodhouse， 

1983) .災害軽減のための応用として津波予測が考えられたが (Kanamoriand Given， 1981)，近

海で大地震が起こる地域では，ク、、ローパルデータの代わりにローカルデータを使用して解提出に

かかる時間を短縮する必要があった (Fukushimaet al.， 1989). その現実性は，ローカルデータ

を使用した中規模地震のモーメントテンソルインパージョンにより 1990年代始めに確認された

(Nakanishi， 1992 ; Nakanishi et al.， 1991 ; Nakanishi et al.， 1993). 1990年代後半には日本列

島に広帯域地震計観測網が敷設され(福山・他， 1996)，防災科学技術研究所(National Research 

Institute for Earth Science and Disaster Prevention，以下では NIED)により日本列島内とその

周辺で発生する地震のモーメントテンソル解の完全自動決定システムが構築された(福山・他，

1998) . 

日本列島内に観測網が密に設置されていても，近海地震に対しローカルデータを使用する限り

避けられない問題がある.観測点による地震の取り囲みが充分で、はないことである.このためモー

メントテンソル解が不安定になりやすく解の精度が悪化する.中西ら (Nakanishi et al.， 1991) 

は解の安定化のため，モーメントテンソルとセントロイドを同時に求める非線形のインパージョ

ンはせず，セントロイドを震源に固定してモーメントテンソルのみの線形インパージョンを行っ

た.NIEDは同様な線形インパージョンを繰り返してセントロイドをグリッドサーチしている.

セントロイドの固定により生じ得る系統誤差は，グリッドサーチにより減少可能と期待される.

しかしその一方，観測点による取り囲みの程度によっては，グリッドサーチでさえも解不安定の

要因となり得る.適切な対応が厳しく要求される巨大な地震ほど有限性の影響が強いため，観測

点による取り囲みの問題は深刻化する (Choet al.， 1999).他の種類のデータ，例えばグローパ

ルデータあるいは余震分布などから，結果としてどちらがより適切だったかを判断できるかもし

れない. しかしそれでは，要求される迅速性に答えられない.

我々の目的は，セントロイドを固定するかグリッドサーチするかの選択について経験的な基準

を導入し，その実用性を検討することである.取り囲みの悪い場合に得た解の精度は，取り囲み

が良い場合に得た解との比較すなわちグローパルデータを使用して得た解との比較により判断す
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本研究では主に北海道に設置された広帯域地震計観測網から提供される波形データを基にし

て，観測網をはずれた様々な規模の北海道周辺の地震を選択して上記解析を適用した.さらに，

1993年から 1994年に起こった M8クラスの巨大地震を解析に加え，観測点による取り囲みの悪

い巨大地震のローカルデータを使用した自動メカニズム決定の可能性についても検討した.

II.データ

Fig. 1およびTable1は本研究で使用する観測点と地震の震央分布を示す.1997年から 1999

年の 2年間に北海道周辺 (41.5'Nから 45.5'N，138'Eから 146'E)で起こった地震のうち他機関

がモーメントテンソル解を決定していて比較可能な MJMA3.7-6.4の21個の地震(No.4-24)を解

析した.地震の規模の範囲を広げるため 1993年から 1994年に北海道周辺で起こった MJMA7.5-

8.1の3個の地震 (No.1-3) を加えた.

46' 

45' 

44' 

43' 

42' 

41' 

40' 
139' 140' 141' 142' 143' 144・ 145' 146' 147' 148' 

Fig，1. Map showing epicenters reported by JMA (Japan Meteoro-
logical Agency) and seismic stations. Open circles are the epi-
centers of earthquakes whose moment tensors are determined 
by both Harvard (HRVD) and N ational Research Institute for 
Earth Science and Disaster Prevention (NIED). Solid circles are 
the epicenters of earthquakes whose moment tensors are deter-
mined by only NIED. The numerals correspond to the event 
numbers in Table 1. Open inverse triangle， open squares， and 
open triangles show the seismic stations of Hirosaki Univ.， 
Hokkaido Univ_， and JMA， respectively. 
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Table 1. Hypocentral parameters reported by ]apan Meteorological Agency (JMA)， seis-
mic stations used in this study， and existence of the HRVD solution_ 

[1] [2] [3] [4] [5] [6] 

1 1993/ 7/12，22: 17 42.78/139.20/34 7.8 TMR 0 

2 1994/10/ 4，22目23 43.37/147.66/30 8.1 TMR MMA 0 

3 1994/12/28，21・19 40.45/143目72/10 7.5 TMR 0 

4 1997/10/ 3，13: 46 42.51/144.82/50 4.9 ASH ERIM KKJ 0 

5 1997/10/ 9， 6: 21 41.89/145.05/41 5.6 AIB ASHI ENW A ERIM KKJ 0 

6 1997/10/ 9，12: 29 41.90/145.00/44 5.1 ENWA ERIM 0 

7 1997/10/ 9，13: 01 41.91/144.98/40 5.0 AIB ENW A ERIM KKJ 0 

8 1997/10/10， 5: 42 41却 /138.93/38 5.1 AIB ENW A ERIM 0 

9 1997/10/12， 4: 40 41.96/145.03/43 5.1 ENW A ERIM 0 

10 1997/11/15，16: 05 43.65/145.09/153 6.1 AIB ASHI ENW A ERIM KKJ NMR 0 

11 1998/ 1/ 3， 3: 20 42.94/145.41/50 4.8 AIB ASHI ENW A ERIM 0 

12 1998/ 2/ 4，20・35 41.94/142.27/60 4.4 AIB ENW A KKJ X 

13 1998/ 2/11，11: 26 41.95/142.39/57 4.8 ENWA ERIM KKJ 0 

l4 1998/ 4/ 9，14: 30 42加 /144.98/48 4.8 ASHI ENWA ERIM 0 

15 1998/ 8/ 7，16: 52 42.84/145.21/48 4.1 ASHI ENWA ERIM x 

16 1998/ 9/ 6， 8: 04 43.43/146β7/62 4.2 ASHI ENWA ERIM x 

17 1998/ 9/ 7， 5: 49 43.13/145.67/49 4.2 ASHI ENWA ERIM x 

18 1998/10/ 7， 8・09 41.74/142.00/70 3.7 ENWA ERIM KKJ x 

19 1998/10/13，12: 36 42.96/145.39/52 3.8 AIB ASHI ENW A ERIM KKJ NMR x 

20 1998/11/ 2， 4: 13 41却 /141.50/94 3.8 ENWA ERIM KKJ x 

21 1998/12/10， 0: 57 42.30/143.14/57 4.6 AIB ASHI ENW A KKJ NMR 0 

22 1999/ 5/13， 2・59 42.94/143.91/104 6.4 AIB ASHI ENW A ERIM KKJ NMR 0 

23 1999/12/ 3， 2: 38 45.75/141.73/30 4ρAIB ASHI ENW A ERIM KKJ NMR x 

24 1999/12/ 3， 2: 51 45.76/141.74/28 3.8 AIB ASHI ENWA ERIM KKJ NMR X 

1)品開tnumber， 2) 0η'gin time [JSTJ， 3) latitude ["N] / 10昭itude["E]/d.ψth [kmJ， 4) MJMA， 5) stations， 
6) HRVD solution 

解析した 24個の地震のうち 15個は Harvard大学(以下では HRVD)がモーメントテンソル解

を決定しているのでモーメントテンソル解の精度評価のための比較が可能である.残る 9個は地

震の規模が小さく HRVDはモーメントテンソル解を決定していないが， NIEDがモーメントテ

ンソル解を決定している (Fukuyamaet al.， 1999， 2000)" M 4以上の地震で観測点による取り

囲みが良い場合NIED解は比較的精度が良いと報告されている(福山・他， 1998)" しかし，近海

地震に関しては NIEDも日本列島に設置された観測点のデータを使用するので観測点による取

り囲みは良くない.したがって必ずしも本研究で得た解より NIED解のほうが信頼性があるとは

いえず，解の精度評価には吟味が必要で、ある.

No. 1-3の地震の解析には，弘前大学により観測点三厩および泊(観測点コードはそれぞれ

MMAおよびTMR)に設置された速度型広帯域強震計VS3 (村松， 1995)で記録された速度波

形を使用した" No_1， 3の地震の解析に泊観測点の記録を， NO.2の地震の解析に三厩および泊

観測点の記録をそれぞれ用いた"NO.4-24の地震の解析には，北海道に設置された広帯域地震計
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観測網で記録された速度波形を使用した.根室，愛別，上ノ国観測点(観測点コードはそれぞれ

NMR， AIB，およびKKJ)には北海道大学により STS司1地震計 (Wielandtand Steim， 1986 ; 

Wielandt and Streckeisen， 1982)が設置されている.朝日，恵庭，えりも観測点(観測点コー

ドはそれぞれASHI，ENWA，およびERIM)には気象庁により STS-2地震計 (Streckeisen，

1988)が設置されている.

解析には，発震時刻から 10分間の波形を連続データから切り出し， VS3地震計およびSTS・1

地震計の波形データに 70秒から 360秒， STS-2地震計のデータに 70秒から 120秒のバンドパス

フィルターをかけ， 10秒間隔で離散化した.実際にインパージョンに使用する波形長は震源距離

に合わせ3分から 6分程度である.

気象庁の報告によれば， No. 1-3の地震により三厩および泊観測点で震度3から 5の強震を記

録している.VS3地震計は震度7の強震もカバーするダイナミックレンジを持つ.これに対し

No.4-24の地震の記録に使用した STS-1，STS・2地震計は震度2，3程度までしかカバーしない.

70秒以上の長周期帯域で使用できるような近地巨大地震強震波形の記録例は極めて少ない.本研

究による No.1-3の地震の解析例は今後の巨大地震対策のために極めて貴重な資料を提供するも

のといえる.

P波初動極性データは，気象庁，東北大学，弘前大学，北海

道大学により北海道，東北地方に設置された微小地震観測網

の記録のうち SN比が良〈読み取り誤差がないと考えられ

るものだけを使用した.波線計算に使用する速度構造には北

海道大学でルーチン作業用に使用されている速度構造

(Table 2)を使用し，各層聞の速度は直線的に増加するもの

とした.

III.手 法

1.線形モーメン卜テンソルインパージョン

Table 2. Velocity structure 

Dゅth[kmJ VP [km/sJ 

0.0 5.8 

30.0 6.8 

35.0 7.6 

405.0 9.0 

805.0 11.0 

観測点による取り囲みが悪いので，地震の広がりおよび、デ、イレクティビティなどの震源の有限

性の考慮が難しい.またセントロイドを同時に求める反復法では解が求まらない場合が多い(Ek-

strom and Dziewonski， 1985 ; Fukushima et al.， 1989).本研究ではセントロイドを固定して点

震源を仮定した.

ノーマルモード理論 (Gilbertand Dziewonski， 1975)によれば，点震源を仮定した場合の地

動の観測方程式は次式で表せる.

d=G. rn (1) 

ここでN を全データ数とすると， dは長さ Nのデータベクトルである.dのt番目の成分めは離

散化された観測波形の i番目の値である.Gは理論波形から構成されるデータ核でエキサイテー
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ションカーネルと呼ばれ，理論波形を計算するための地球モデル，使用観測点，および使用成分

に依存する.mはモーメントテンソルの成分からなるモデルベクトルである.モーメントテンソ

ルの成分はモーメント率関数で，球座標でm= (Mm Moo， M岬 ，Mro， Mro， M岬vと表記され
る.ただし Tは転置を示す.*はコンボリューションを表す.ノーマルモードの計算には， Bulland 

and Gilbert (1976)が地球モデル1066A (Gilbert and Dziewonski， 1975)に対して計算した固

有周期と固有関数を使用した.計算された理論波形には，対応する地震計の機器応答特性を加え

てから対応する地震計に応じた周期帯域のバンドパスフィルターをかけた.

破壊継続時聞がデータの周期と比較して無視できるほど短いと仮定し，モーメン卜率関数をデ

ルタ関数とし，さらに，震源、では体積変化が無いと仮定し，Mrr十Moe+M仰二Oの拘束を加えた.

従ってモーメントテンソルの自由度は 5となる.得たモーメントテンソル解はダブルカップル成

分と CompensatedLinear Vector Dipole (CLVD)成分 (Knopoffand Randall， 1970)に分解

する.分解の仕方は一意で、はない.我々は Dziewonskiand W oodhouse (1983)によるベスト夕、

ブルカップルの定義を採用した.すなわち，モーメントテンソルの最大主軸，中間主軸，最小主

軸がそれぞれT，N，P軸に一致するとし，地震モーメントを最大固有値と最小固有値の絶対値の

平均とする.モーメントテンソルとベストダブルカップルの差がCLVD成分となる.式(1)の線形

インパージョンにより mを求めた.

2.セントロイドの固定

気象庁は地震発生後数分以内に震源位置およびマクゃニチュードを電子メールで速報している.

初期破壊点からの破壊のおよぶ範囲を相似則 (Geller，1976 ; Kanamori and Anderson， 1975) 

に従って地震の規模から推定することはできるが，空間的セントロイドを拘束するための情報と

しては不十分である.迅速なモーメントテンソルインパージョンのために，本研究では空間的セ

ントロイドを震源位置で近似した.一方，セントロイド時間は地震の規模に対しある程度の依存

性を示す (Dziewonskiand W oodhouse， 1983).本研究では次式で表されるん [sJをセントロ

イド時間とした.

log tc == aMJMA + b (2) 

北海道周辺の地震に対しては， α=0.5，b= -2.6とすると比較的近似が良いようである.これら

の値の物理的な解釈は以下の通りである.Kanamori and Anderson (1975)によれば，大規模地

震の場合断層長L[kmJと地震の規模 (Ms)はlogV-M占の関係がある.破壊継続時間を Tと

して破壊速度一定を仮定すれば，logT-0.5 Msとなる.MJMAとMsの聞には，M6程度を境に大

小関係が入れ替わる系統的な傾向が見られるが(宇津， 1995)，種類の異なるマグニチュード聞の

相違としては決して大きくはない マグFニチュード推定のばらつきを考慮すれば実際的な問題と

ならない程度である.α=0.5は自然な値と考えられる.式(2)にα=0.5，b= -2.6を代入し，L==

100
•
5MS

- 1.88 (Sato， 1979)を用いれば，tcは破壊速度を 2.6[km/sJとしてユニラテラルに破壊が
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進行した場合の破壊継続時間の半分の長さに相当する.

3.セントロイドのグリッドサーチ

139 

震源位置および式(2)では近似が良くない場合もあるだろっから， RMS最小化の基準でセント

ロイドのグリッドサーチも実行する.我々はまず空間的セントロイドを震源位置に固定しセント

ロイド時間をグリッドサーチする.式(2)を用いればMJMAが5，6， 7， 8の時んはそれぞれ0.1，

2.5， 12.6， 25.1秒となる.震源過程の相違により，数秒程度のセントロイド時聞の誤差はたやす

く生じてしまうだろう.卓越周期70秒で位相差が3秒あると，波形のパワーて由ノーマライズした

RMSは約0.1，位相差5秒の場合約0.2となる.Fukushima et al. (1989)も指摘するように，

震源パラメータの精度を含めた現実的な問題として，空間的セントロイドの誤差よりセントロイ

ド時間の誤差がモーメントテンソル解により大きな影響を与えるようである.

次に我々は得たセントロイド時間を固定してセントロイド深さをグリッドサーチする.セント

ロイド緯度，経度は最後まで震央に国定する.ノーマルモード理論にもとづく理論波形はすべて

のデプスフェイズを含むから，セントロイド緯度，経度の誤差よりセントロイド深さの誤差のほ

うがモーメントテンソル解に与える影響が大きい.地震の規模が小さくセントロイドと震源位置

に大きなずれがないと考えられる場合でも深さ方向のグリッドサーチは有用である.観測網をは

ずれた地震を対象とするため震源深さの誤差が大きいと予想されるからである.

グリッドサーチによるシフトが大きすぎるようなら，セントロイドに対する拘束が弱い，ある

いは SN比が悪〈解が乱されている可能性が予想される.地震の規模に応じ， MJMAく4.5，4.5三三

MJMA < 7， 7ζMJMAの場合にそれぞれtc:t3，tc:t7， tc:t15というサーチ範囲制限を付ける.セ

ントロイド深きのグリッドサーチには震源の深さから 30[kmJのサーチ範囲制限をつける.

地表近くで応力が小きくなるという物理的要因により，セントロイドが浅くなると Mr8および

M刈こ対応、するモードの励起が急激に小さくなる.深さokmではモードは本質的に励起きれな
い.セントロイドが浅すぎるとこれらの成分の検出が難しくなる.この問題は通常サーチする深

さに下限を設定することで対処される.それでも M附 Mrφ成分が不安定になるようならモーメン

トテンソルに Mra=M岬 =0の拘束を付ける必要がある (Dziewonskiand W oodhouse， 1983; 

Dziewonski et al.， 1987 ; Ekstrom and Dziewonski， 1985 ; Kanamori and Given， 1981). Mra= 
Mrφ=0は鉛直断層面における純粋なストライク・スリップあるいは diP=45

0

の断層面における

純粋なディッブ・スリップを意味する.断層面の傾斜が2値でしか分からず津波予測のためには

深刻な問題となる.本研究ではグリッドサーチの深さの下限を経験により 5kmと設定した.この

値は，同理由により Dziewonskiet al. (1987)が経験的に採用した深さの下限15kmと比較し

て浅い.近地では実体波と表面波の分離が良くないが，波形への実体波の寄与が大きく浅くても

分解能があると考えられる.本研究では Mr8=M沖 =0の拘束を付ける必要も生じなかった.
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4.セントロイドの決定

グリッドサーチしでも波形フィットに大きな改善がないなら，観測点数が少ないためセントロ

イドに対する拘束が弱〈解が不安定になっている場合が多い.この場合グリッドサーチの結果で

はなく，先見的に近似して与えたセントロイドに固定して得た解を採用すべきだろう.グリッド

サーチの必要性を Menke(1989)に従って次のように判断できる.誤差分散が全データ点で等し

くかっ正規分布に従うと仮定してデータの不偏分散 σ2を次式で推定したとする.

U
 
4
 

N
2同一M一Nσ

 

(3) 

ここでふおよび院はそれぞれ離散化された観測波形および理論波形のt番目の値，N，Mはそれ

ぞれデータ点数，モデルパラメータ数である.セントロイドを固定する場合M はモーメントテン

ソルの自由度に等しく 5，グリッドサーチする場合?となる.しかし，一般には式(3)で定義され

るσ2はデータの不偏分散を過大評価するだろう.実際は，式(3)にはデータの誤差だけでなく理論

の誤差すなわち震源の有限性や仮定する地球モデルの誤差も寄与するだろうからである.モデル

の複雑化により σ2は小きくなる.もしモテホルを複雑イじしでも σ2があまり小さくならないなら， σ2

は実際にデータの不偏分散を表していると考える.この時次式で定義される比Rは自由度(N-

Mf， N-Mg) のF分布に従う.

R=σ}=σ主 (4) 

ここで，添字fとg はそれぞれセントロイドを固定した場合とグリッドサーチした場合に対応す

る.Rの値がF検定により 1より有意に大きいとみなされない限りグリッドサーチの必要性は

認められない.その場合我々は固定セントロイドにより得たモーメントテンソル解を採用した.

グリッドサーチの必要'性を誤って棄却する危険率はグローパルデータを使用して得たモーメント

テンソル解 (HRVD解)との比較により経験的に定める.

5. P波初動極性データによる拘束

我々はセントロイドを固定した場合とグリッドサーチした場合の両方についてP波初動極性

により拘束を加えて解を求め，拘束を加えないで、得た結果と比較した.モーメントテンソルによ

るP波放射特性はモーメントテンソル成分の線形結合で表せるから (Akiand Richards， 1980 ; 

Fitch et al.， 1980)，モーメントテンソルは次式により P波初動極性データから拘束される.

P(8k，φk) m> 0 (compression) 

P(仇， φk)m < 0 (dilatation) 

P(ぬ， φk)m之o(nearnodal) 
(5) 

ただし Pは放射特性を表す関数で，8k， 4>kはそれぞれh番目の観測点に対応する P波波線の方位

角，射出角である.P波初動極性データがある場合，我々は式(5)による拘束のもとで式(1)で表さ
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れる観測方程式を mについて解くことになる.この問題は等式および不等式からなる線形拘束条

件のもとで線形最小2乗法を解く問題 (Haskelland Hanson， 1981 ; Lawson and Hanson， 1974) 

に帰結される.

6.モーメン卜テンソル解の精度の評価

地球モデルおよびセントロイド位置の誤差はモーメントテンソル解の系統誤差の原因となる.

観測点による取り囲みが悪ければ系統誤差は強調されるだろう.Gの一般化逆行列あるいは式(5)

の拘束のもとで推定された Gの逆行列を使って得られる共分散行列は解の精度の指標としてあ

まり参考にならないかもしれない.本研究では，地震を良〈取り囲むようグローパルデータを使

用して得たモーメントテンソル解(HRVD解)との比較により本研究で得た解の精度を評価した.

また P波初動極性データの使用による解の精度の変化を観察し迅速なモーメントテンソルイン

ノてージョンにおける P波初動極性データの有用性を検討した.

震源メカニズム iとjのフィットを定量的に示す指標として次式で定義されるんを用いる.

ん=R12/ (Rl1R22)す (6)

ここでRij二 ffRz(付 )Rj (8， ct) d8φで、定義される θ，州方位角，射出角である R;(θ， 

ゆ)は震源メカニズム iによる P波の放射特性を示す.

実用のためには，グローパルデータを使用して得たモーメントテンソル解との比較によらない

精度の判断基準が必要で、ある.本研究では観測波形と理論波形のフィットんを次式で定義し，グ

ローパルデータを使用して得たモーメントテンソル解 (HRVD解)とのフィットが良好なんの値

の範囲を調べた.

N N 

A=1-E(dz-uz)2/呂ニd (7) 

IV.結 果

Fig.2はHRVD解と本研究で得たモーメントテンソル解の比較である.NIEDもモーメントテ

ンソル解を決定している場合はNIED解も比較のため列挙する.本研究では Pi皮初動極性データ

による拘束がある場合とない場合，セントロイドを固定する場合とグリッドサーチする場合でそ

れぞれモーメントテンソル解を求めている.Fig.2には参考のため地震の規模，深さも添付され

ているが，ここでは震源メカニズムにのみ着目する.

No.22の地震の場合， P波初動極性データだけではぽ一意に震源メカニズムを決められる.No. 

2の地震の場合，セントロイドをグリッドサーチする場合に P波初動極性データの拘束により

モーメントテンソル解導出の安定化に成功している.しかし，P波初動極性から有効な拘束が諜せ

られる例はむしろ少ない.P波初動極性による拘束により人工的に解が乱されてしまったと考え

られる場合さえみられる.例えばNo.5， 7の地震ではセントロイドを固定してP波初動極性
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データの拘束を付けた解のみ震源メカニズムのフィットが悪い.NO.4の地震は P波初動極性

データによる拘束を加えると P波初動極性データ同士が矛盾し合い解が決定しない.

P波初動極性データによるモーメントテンソル解の拘束は総じてあまり効果的ではないようで

ある.日本列島に設置された観測点のデータを使用する限り P波初動極性データは震源球の片側

のみしか拘束できない.その結果， Fig. 2においてほとんどの場合P波初動極性データはモーメ

ントテンソル解の推定に大きな影響を与えないことが多い.また，P波初動極性による拘束なしの

場合No.2， 3， 4， 6， 9， 21の地震はセントロイドを固定する場合とグリッドサーチする場

合で震源メカニズムが大きく変化するが， No.9， 21の地震を除き P波初動極性による拘束をつ

けても拘束をつけない場合と同じように震源メカニズムが変化してしまう.p波初動極性データ

は，セントロイドを固定する場合とグリッドサーチする場合でどちらの解を採用すべきかについ

ての手がかりも与えない.

No. 3， 4， 9の地震はグリッドサーチにより震源メカニズムのフィットがが大きく改善され

る.No.6の地震も P軸の一致度合が改善される.N o. 3， 5， 8， 9， 11の地震について，式(4)

で定義される RがF分布に従う確率は 5%以下となる.すなわちグリッドサーチ結果を採用して

も誤採用の危険率は 5%以下と小さい.No.4， 6の地震の場合，RがF分布に従う確率は 20%

以下である.グリッドサーチ結果を採用する場合，誤採用の危険率は 20%以下となる.

NO.2の地震はグリッドサーチにより解が不安定になっているようである.最も大きな原因は

観測点数が少ないことである.震央距離が5.7と大きいため地球モデルの誤差が蓄積されること，

地震の規模がMJMA8.1と大きく震源の有限性の影響が大きいことなども原因と考えられる.この

地震の場合，RがF分布に従う確率は 42%である.グリッドサーチ結果を採用するならば，誤採

用の危険率は 42%と非常に大きい.NO.2の地震についてはセントロイドを固定して得た解， No. 

3， 4， 9の地震についてはセントロイドをグリッドサーチして得た解を採用するためには危険

率を 20%とすれば良い.危険率を 20%とした場合，固定セントロイドで採用された地震の多くは，

RがF分布に従う確率が40%以上となった(No. 2， 10， 12， 21， 22の地震).グリッドサーチで

採用された地震に関して RがF分布に従7確率は 20%以下だから，倍以上の値である.また，

危険率20%として採用された震源メカニズムは， N o. 6， 14， 21の地震を除き HRVDとよく

フィットする.No.6， 14，21の地震に関してはセントロイドの固定，グリッドサーチによらず

フィットが良くないので他の原因を考えるべきだろう.以上から本研究では危険率20%を採用す

る.これは通常持ちられる値である 1%あるいは 5%と比較してたいへん大きい. しかし本研究

の目的としては，データの拘束力が弱すぎてグリッドサーチですらモーメントテンソル解の不安

定の原因となるような場合だけを除外すればよし 20%という大きな値も問題とはならない.

Fig.3はHRVDと本研究聞の震源メカニズムのフィットん(式(6))と地震の規模 (MJMA)の

関係を示す.ほとんどの地震についてはんが0.7以上となり比較的精度が良いことが分かる.

MJMA5程度にムの小さな 3つの地震 (No.6， 14， 21)が見られるが，これらの地震は震源位置，

深さともに共通点は見られない.No.6， 14， 21の地震でそれぞれ波形フィット fdは0.56，0.39， 



144 長 郁夫・一柳昌義・笠原 稔・中西一郎・佐藤魂夫

0.31となる.No.14， 21の地震は波形フィットが悪いほつだがNO.6の地震はそうではない.No. 

6の地震より波形フィットが悪いがメカニズムのフィットが良い例もある.Fig.3において震源

メカニズムのフィットんが大きな値をとる地震に共通するのは規模がMJMA5程度より大きいこ

とと波形フィットんが0.6程度より良いことである.波形フィットんが0.6程度の波形比較例と

して， Fig. 4にNO.lの地震についての理論波形と観測波形の比較を示す.波形フィットんは

0.66である.

1.0 

11も0眠亡9。⑤ @ ③ ② 

0.8 ②⑩  

0.7 
① E 

0.6 
fd 

0.5 ~ 10.8 0 
0.4 ~ 巴⑥ 
0.3 1 

o 2.E 02。114 
MJMA 

Fig.3. Fit between focal mechanism of 
HRVD and this study (equation (6)) as a 
function of the magnitude， MJMA • The 
numerals correspond to the event num-
bers in Table 1. Radius of the open 
circle is proportionaI to the fit between 
the observed and theoretical waveforms 
(equation (7)). 
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0.66. 

Fig.5はHRVD解がない地震について NIED解と本研究で得たモーメントテンソル解を比較

したものである.NIEDが使用する観測点も地震の取り囲みが良くないので，必ずしも解の類似性

と精度は直結しない.ここでは，セントロイドを固定した解とグリッドサーチした解， P波初動極

性データによる拘束を加えた解と加えない解，およびNIED解を互いに比較することで解の安定

性を吟味する.Fig.2と同様にここでは震源メカニズムにのみ着目する.

本研究で決定した震源メカニズムは，セントロイドを悶定するかグリッドサーチするかあるい

はP波初動極性データによる拘束が有るかないかによらずEいに良〈類似するというのがNo.

20の地震以外の全体的な傾向である.本研究の結果のみから判断すると，モーメントテンソル解

は安定に求められているように見える.しかし震源メカニズムは NIEDと必ずしもフィットしな

いことから，本研究で得た震源メカニズムの信頼性を再考する必要がある.グリッドサーチの必

要性を判断するための危険率は HRVDとの比較から採用した 20%とする.採用された震源メカ
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Fig. 5. The same as Fig. 2 except for dealing with earthquakes 
whose moment tensor solutions are reported by only NIED. 
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ニズムは， N 0.12， 23， 24の地震については NIEDが決定した震源メカニズムと比較的フィット

する.しかし， No.l8， 19の地震ではT軸は比較的一致するもののP軸が一致しない.No.15， 

17， 20の地震の震源メカニズムはまったく一致しない.

上記の事実は， Fig. 2， 5を通して地震の規模をファクターとして整理すると理解できる.MJMA 

4.8以上の地震 (No.ll，13， 14， 22)についてはんが0.7以上となり，比較的震源メカニズムが

フィットする.しかし MJMA4.6以下の地震についてはんは約一0.1から約1.0の範囲でばらっ

しそしてそのばらつき方は，地震の規模および波形フィットに関係しないようである.

Fig.6はHRVD解， NIED解と本研究で最終的に得たモーメントテンソル解，すなわち P波初

動極性による拘束を付けずにセントロイドを固定あるいはグリッドサーチして得た解によるモー

メントマグニチュードの比較を示す.宇津 (1995)が指摘するように，同じ種類のマグニチュー

ドでも使用観測点によっては 0.5程度の差異がでることも稀ではない.HRVDが報告するマグニ

チュードと本研究て事得たマグニチュードがFig.6に示される程度に一致していれば，比較的良〈

一致していると考えるべきだろう.これに対し，本研究で得たマク'ニチュードは NIEDが報告す

るマグニチュードより系統的に大きな値となるようである.Fig.6から，MJMA5.5以上の地震に

ついては他機関のマグニチュードと一致が良いといえる.Fig. 6には示されていないが， P波初

動極性データによる拘束を加えると地震の規模をやや小さめ推定する傾向がみられる.したがっ

てP波初動極性データによる拘束を加えたほうがNIED解との一致がやや良くなるようにも見

える.しかしこの系統的なずれは平均して 0.1未満で，結果に大きな影響を与えない.
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Fig.7は波形フィットと地震の規模との関係を示す.Fig.7は地震の規模が小さくなると波形

フィットが悪化する明瞭な傾向を示す.

v.議論

本研究ではセントロイド緯度，経度のグリッドサーチを実行しなかった.III章で説明したよう

に，セントロイド時間あるいは深きに対する拘束よりもセントロイド緯度，経度に対する拘束が

本質的にゆるし観測点による取り囲みが悪いことによりこれが助長されると考えられるからで

ある.この事実を良〈示す例を Fig.8に示す.Fig.8はNo.lの地震についてセントロイド深さ，

時間を先見的に与えた近似値に固定して緯度，経度を変えながら線形インパージョンを繰り返し，

各緯度経度で得たモーメントテンソル解と RMSの値をプロットしたものである.No.lの地震

については泊観測点の記録しか使用できないことを思い出していただきたい.泊観測点を中心と

して円をかくように RMSが小さい領域が続いている.地震の水平位置とメカニズムがトレード

オフする様子も明瞭に示されている.観測点が少なくセントロイド緯度，経度に対する拘束が非

常に弱いことが分かる.

Fig.9はFig.lで示される全部の地震について，セントロイド深さ，時間を本研究で得た値に

固定し， RMS最小化の基準で緯度，経度をグリッドサーチした結果を示す.いくつかの地震につ

いては緯度，経度が数度以上ずれてしまっている.

大陸あるいは海洋の標準的な地下構造と比較して北海道周辺の地下構造は強い地域性を示す.

水平方向の不均質が強い.もし観測点による取り囲みが良かったとしても均質な地球モデルを使
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Fig.8. Distribution of RMS and the best double couples. Using the 
broad.band strong-motion waveforms from the seismic station 
TMR (inverse triangle)， a linear moment tensor inversion of仕le
event on July 12， 1993 is done at each horizontal grid point， 
fixing世lefocal time and depth. RMS value is normalized so that 
it can range from 0 to 1. The contours are drawn with an 
interval of 0.1. The shade represents regions of small RMS 
ranging from 0 to 0.2. 
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用する限り得られるセントロイド緯度，経度は真の値からずれてしまう.さらに，速度構造の水

平方向不均質は MrθおよびM沖に混入する系統誤差の原因ともなる (Dziewonski and W ood-

house， 1983).観測点による取り囲みが良い場合，セントロイド緯度，経度の見かけ上のシフトに

より Mr6およびM，μこ混入する系統誤差の減少が可能だから，この意味でセントロイド緯度，経度

の補正が望まれる.しかし観測点による取り囲みが良くない場合，セントロイドのグリッドサー

チは難しい.Ekstrom et al. (1986)はl観測点データを用いたモーメントテンソルインパージョ

ンで空間的セントロイドを震源と観測点を結ぶ大円上に拘束したが，これは優弧を通る位相も使

用して初めて意味がある.本研究でセントロイド緯度，経度を固定する必要があることは Fig.8

およびFig.9から明らかである.

浅部地下構造の水平方向不均質の影響を受けにくい実体波を主に使用すること，および使用周

期帯域を長周期側にずらすことにより，セントロイド緯度，経度の見かけ上のシフトなしでもモー
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メントテンソル解に混入する系統誤差を減少できる.中規模以上の地震の場合，遠地長周期実体

波のスペクトルのピークは周期50秒から 60秒ないし 70秒程度である (Dziewonskiand W ood-

house， 1983 ; Ekstrom and Dziewonski， 1985).近地長周期波形において実体波と表面波の分離

は良くないが，ある程度の規模の地震なら周期70秒以上でも実体波にパワーがあると考えられ

る.また，周期数10秒以下の表面波は水平方向不均質の影響を強く受けるが，長周期帯域ほどそ

の影響は小さくなる.

上記議論から，小規模地震の場合，周期70秒以上の長周期帯域では実体波のパワーが小さくな

りSN比が悪イじするという結論が導かれる.近地長周期波形において，水平方向不均質の影響を

受けやすい表面波の寄与が大きくなる.表面波のパワーも小さく SN比が悪いかもしれない.結

果として解の精度が悪化する.つまり，採用したカットオフ周期によりインバージョン可能な地

震の規模が制限されていると考えられる.

MJMA5程度を境にして HRVDとの震源メカニズムのフィットが悪化し(Fig.3)， NIEDとの比

較においては MJMA4.6以下の地震に対して震源メカニズムのフィットが急激に悪化する.MJMA 

5.5以下の地震について他機関とのモーメントマグニチュードの一致が悪化する (Fig.6).地震

の小規模化により波形フィットが悪化する (Fig.7).いずれも地震の小規模化による実体波の SN

比の悪化で説明可能である.大規模地震については HRVD解との震源メカニズムのフィットが

良く (Fig.3)，モーメントマグニチュードの一致も良く (Fig.6)，波形フィットも良い (Fig.7).

MJMA5程度以下ではモーメントテンソル解が不安定になりやすいがMJMA5.5程度以上ならば

M8クラスの巨大地震まで本研究で採用する手順でモーメントテンソル僻を精度良〈決定できる

といえそうである.

地震の規模が上記範囲にあるとき， Fig.7からんは 0.6程度以上であることが分かる.波形
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SN比を考慮すると波形フィットフィットが良ければ解の精度が良いとは必ずしもいえないが，

ここで述べた閥値は本研究で解析したんが0.6程度より大きいという条件は満足すべきだろう.

24個の地震から導出されたにすぎない.一般化のためにはさらに多く地震を加えまとめて吟味す

地震の規模と実体波の卓越周期を考慮すると，本研究の手順で解析可能しかし，る必要がある.

な地震の規模の範囲としてきわめて自然と考えられる.

およびセントロイド時間と深さをーセントロイド緯度と経度の震央固定，地球モデルの誤差，

グリッドサーチにより得られるセントロイド時間と深さは真の方ずつ求める手順を考慮すると，

セントロイド時間および深さからずれると予想される.従ってグリッドサーチで得られるセント

9の地震に見られるように，4， しかし Fig.2のNo.3，ロイド深さの精度は良くないだろう.

深さの見かけ上のシフトは，地球モデルの誤差に起因するモーメントテンソセントロイド時間，

ここで1也王求モデソレのル解の系統誤差を吸収するために，長周期帯域の使用とともに有効である.

誤差とは，速度境界の深さに対する誤差と水平方向不均質をモデル化していないことの両方を指

す.モーメントテンソル解を精度よく求めるためには時間と深さのグリッドサーチが必要で、ある.

Fig.10は，気象庁が報告する震源の深さと本研究でグリッドサーチによって決めたセントロイ

地震の規模から想定される断層面の空間的広がりからは説明できないほど大きド深さのずれが，

NIEDが報告する深さも参考として示されていFig. 10には HRVD，い場合があることを示す.

て，本研究同様気象庁の報告する震源の深さからのばらつきが大きいことを示している.
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以上をまとめると，実体波を含む長周期帯域

モ(70秒以上)の使用と深さの補正により，

メントテンソル解を大きく乱すような系統誤差

の混入が回避されているといえる.本研究で用

いた No.1-3の3つの地震の例では実用に耐

えるモーメントテンソル解が得られた.

Fig.10から，セントロイド深さを拘束するた

めには P波初動極性データはほとんど有効で

P波初動極性による拘束のないことが分かる.

有無にかかわらずセントロイド深さが一致する

Fig. 10. Comparison between focaI depth re. 
ported by ]MA and focaI depth deter. 
mined in this study using a grid search 
with (inverse triangle) and without (tri. 
angle) constraints of the polarity data. 
FocaI depths reported by HRVD (circIe) 
and NIED (cross) are aIso shown in the 
figure. 

目。1∞，珂
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場合も多い.震源の深さとセントロイド深さの

地震の規模に見合わない大きなずれがP波初

動極性による拘束で系統的に減少するような事

また Fig.2およびFig.5は，観測網実もない.

からかなりはずれた地震に対しては，震源メカ

ニズムを拘束するためにも P波初動極性デー

タがそれほど有効で、はないことを示しているの

かもしれない.
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No.5， 7の地震のように P波初動極性による拘束のためにモーメントテンソル解が大きく乱

れてしまう場合やP波初動極性データが矛盾し合って解が決定しないことがある.原因の 1つは

読み取り間違いである.特に， SN比が悪〈節面に近いため初動がはっきりしない場合に起こりや

すい.複合地震の場合，最初の破壊のシグナルがノイズに埋もれていて 2番目の大きな破壊を初

期破壊と取り違える可能性もあるだろう.

もう 1つの原因は，震源球上の観測点位置を

計算するために使用する速度構造モデル

(Table 2)に起因する.Fig.llは理論波形の
10 

計算に用いる地球モデル1066AとTable2の

速度構造の比較である.地球モデル1066Aは

深さ llkmに大きな速度不連続があるが

Table 2の速度構造はそれをなめらかにしたよ

うになっている.波形データの周期帯域が70秒

以上と長いことからこれらの速度構造の差異が

理論波形に及ぼす影響は小さい.一方P波初動

極性による拘束を付けるために使用する速度構

造モデルに対しては少なくとも速度勾配をつけ

たモデルの方が現実的で、ある.しかし複雑な地

下構造を呈する北海道周辺部においては，この

速度勾配モデルでは近似が悪い場合もあるだろ

う.その結果，震源球上の観測点位置に系統誤差が混入する可能性がある. 3次元的な速度構造

初

{
E
t
]
p
b
且

ω
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Fig.11. Comparison between velocity struc-
ture of the earth model A (broken line) 
and that in Table 1 (solid line). 

を使用する必要があるかもしれない.

観測点の取捨選択について，明らかに記録系に異常があったと考えられる場合以外，先見的に

SN比を把握することは難しい.多観測点のデータが使用可能なら，観測点の組合せを変えなが

ら，モーメントテンソル解を大きく乱すようなデータを記録した観測点を試行錯誤的に選定でき

るかもしれない.しかしこのためにはある程度時間を要する.実時間処理のためには効果的では

ない.福山・他 (1998)は，現実的な対応策として地震前のまたは定期的なノイズレベルの監視

による観測点の取捨選択の必要性を提案している.

震央距離90"では劣弧を通る基本モードのマントル・レイリ一波の到着まで40分程度要する.

マントル・ラブ波到着まではこれよりやや時聞が短くなる.優弧を通る基本モードの表面波，高

次モードの表面波まで加えると数時間となる.ク守口ーパルな実体波および表面波データを使用す

る場合， 40分から数時間の範囲でデータ取得時間が必要となる (Dziewonskiand W oodhouse， 

1983 ; Ekstrom and Dziewonski， 1985). これに対し本研究でイ吏用するローカルデータの時間長

l土地震発生後3分から 6分程度である.計算速度の向上により実質的にインパージョンにかかる

時聞はたいへん短い.セントロイドを固定する場合とグリッドサーチする場合の2通り計算して
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もPC-UNIX(CPUはPentiumIII500 MHz)で2分足らずで終了する.したがってデータ長を 6

分とした場合波形データの編集と結果出力の時間を考慮しても地震発生後 10分あればモーメン

トテンソル解を導出できる.

No.1の地震では地震発生後5分から 20分後に北海道西岸に津波第 1波が来襲した(都司・他，

1994). NO.2の地震では地震発生後25分から 1時間程度後に北海道東沿岸に， 1時聞から 1時間

半後に東北地方に津波第 1波が来襲した(都司.荒井， 1994).数分後に来襲する津波には間に合

わないものの， 10分程度以上後に来襲する津波予測のために精度の良いモーメントテンソル解を

提供できる.本研究で紹介された手順で近地広帯域強震波形をインパージョンすることにより 10

分以内に M8クラスの巨大地震のモーメントテンソル解を精度良〈安定に求められる実例が示

されたことは重要で、ある.本研究で使用したような長周期帯域(周期 70秒から 360秒)をカバー

しつつ震度3，4を越える強震に対応するダイナミックレンジを持つ広帯域強震計による地震計

観測網の整備，および実時間で波形データを提供するシステムの構築か望まれる.

VI.ま と め

観測点による取り囲みの悪い地震のモーメントテンソルインパージョンに際し，セントロイド

を固定するかグリッドサーチするかの選択について自動化が可能な判断基準を提案し，その実用

性を検討した.本研究で紹介された手順により，北海道周辺で起こった M5.5程度から M8クラ

スの近地巨大地震までの震源メカニズムとモーメントマグニチュードを精度良〈求められること

が分かった.
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