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  The recent developments in the theories and applications of moment tensor inversions are 

reviewed. A special attention is paid to the observability and interpretation of non-double couple 

components of moment tensors. Some seismic events which cannot be modelled by moment tensors 

are also discussed. 
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§1. は じ め に

1980年 代の地震学の特徴の ひとっ は, アメ リカ, フ

ランス等 の国 が設置 したグローバ ル地震計観測網(IDA, 

GDSN, GEOSCOPE)の 良質(そ れ以前のWWSSNと 較

べて)な デ ジタル ・データが自由に使 えるよ うにな った

ことで ある. 理論 の進歩 とあわせて, いわ ゆるグローバ

ル地震学 は飛躍的発展 をとげ, 三次元 の地球構造 モデル

が提出 され た り, 世界中 の地震 の発震機構が ルーチ ン的

に決め られ るようになった. ここで はその発展 の根幹 を

な し, シ ンボル的存 在 の感 もあ るモー メ ン ト ・テ ンソ

ル ・イ ンバ ージ ョンを中心 に, "地震の大 きさと多様性"

について解説を試み る. 

近年 の震源過 程の解析の発展の大 きな流 れを振 り返 っ

てみ ると, シングルカ ップル, ダブルカ ップルの論争の

決 着 が つ い た1960年 代 前 半[MARUYAMA(1963), 

BURRIDGE and KNOPOFF(1964)]ダ ブルカ ップル ・モデ

ルに基 ず き初動 の押 し引 きか ら世界 中の地震 の震 源構造

を決め プ レー トテク トニ クスの基礎 作 りに貢献 した60

年代後半[SYKES(1967), ISACKS and MOLNAR(1969)]長

周期地震学 を応用 した巨大地震 の解析 とそのプ レー トテ

ク トニ ク ス 的 解 釈 が 行 わ れ た70年 代[KANAMORI

(1970), KANAMORI(1977a)]と ま とめ ることが出来 るか

も知 れない. このよ うに断層平面上 の滑 りと等価 であ る

ダブルカ ップル ・モデル は, 地震 の震源 の表現 と して

1970年 代 まで たいへん有効 に使われて きた. しか し, 

地震滑 りは必 ず しも平面上 で起 きる とは限 らない し, 深

発地震 などは ダブルカ ップルと根本的 に異 なる物理機構

で起 こ る の か も知 れ な い[KNOPOFF and RANDALL

(1970)]. この様 な問題 に対 して, ダブルカ ップル ・モデ

ルはあまりに制限があ りす ぎて対応で きない. これ にた

い して, GILBERT(1971)が 導入 した モーメ ント ・テ ンソ

ルは, あ らゆる可能性 を含んだ地震震源の最 も一般的表

現であ り, 特殊 な場合 として ダブル カップルを含む. 初

めか らダブルカ ップルを仮定 せずに, よ り一般 的なモ ー

メン ト・テ ンソルで震源 を記述 し, その結 果か ら地震の

発震機 構を論 じるというのが1980年 代 の震源解析 の特

徴であ る. 

モー メン ト・テ ンソル ・イ ンバー ジョンは, 地 震によ

る地面 の変位 とモーメ ン ト・テ ンソルの各成分 との線形

関係 を利用 して, 地震波形 データか らモーメ ン ト・テ ン

ソルを線形逆問題 と して客観的 に解 く震源解析 の方法 で

ある. ここで"客 観的"と いうの は, ふ たっの意味 にお

いてである. ひとっは, 発震機構 を断層運動(ダ ブル

カ ップル)と 決 めず に解析を行 うという意味 に於 いてで*〒305茨 城 県 っ くば市 東1-1-3
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あ る. も うひ とっ は, 解 析 す る者 が 試 行 錯 誤 か ら解 を 出

す の で な く, デ ー タか ら直 接 解 が 導 き出 され る と い う意

味 に於 い て で あ る. この様 な 方法 が盛 ん に 使 わ れ る様 に

な っ た こ と に は, 全 地 球 的 な デ ジタ ル 地 震 観 測 網 が

1970年 代 後 半 か ら設 置 さ れ た こ と が本 質 的 で あ る. 最

初 に モ ー メ ン ト ・テ ン ソ ル ・イ ンバ ー ジ ョ ンを 行 った

DZIEWONSKI and GILBERT(1974)は デ ー タの 準 備(波 形

の デ ジ タル化)に1年 近 くか か った とい うが, 現 在 で は

磁 気 テ ー プ ・CD-ROMか ら数 分 で デ ー タ を得 る こ と が

で き る. グ ロ ーバ ル観 測 網 の充 実 に よ り, 今 で は, マ グ

ニ チ ュ ー ド5. 5以 上 の地 震 は ル ー チ ン的 に モ ー メ ン ト ・

テ ンソ ルが 決 め られ る よ う に な っ た[DZIEWONSKI et al.

(1981)]. そ の結 果, ほ とん どの 地 震 は ダ ブ ル カ ップ ル ・

モ デ ルで 説 明 可 能 で あ る こ とが わ か って きた. しか し, 

ダ ブル カ ップ ル で 説 明 で きな い 地 震 の 存 在 も発 見 され て

お り, そ れ らを 含 め た 全 体 像 を ま とあ るの が 本 稿 の 目的

で あ る. 先 ずBACKUS and MULCAHY(1976)に そ って, 

地 震 の最 も一般 的 な 表現 と して の モ ー メ ン ト ・テ ン ソル

を 導 入 し, 続 い て, モ ー メ ン ト ・テ ン ソ ル ・イ ンバ ー

ジ ョ ン法 の解 説 を す る. 後 半 で は, モ ー メ ン ト ・テ ン ソ

ル・ イ ンバ ー ジ ョ ンの結 果 を ふ ま えて, "地 震 の 大 き さ

と 多様 性"に つ い て述 べ る. 

§2. サ イ ス ミ ック ・モ ー メ ン ト ・テ ン ソ ル

GILBERT(1971)は 地 震 前 後 の応 力 状 態 の差 ・い わ ゆ

る応 力 降 下(ス トレス ・ ドロ ップ)の 空 間 積 分 で定 義 さ

れ る2階 の 対 象 テ ン ソル をaction tensorと 呼 び, 現 在

我 々が"theseismic moment tensor"(以 後 モ ー メ ン

ト ・テ ンソ ル と記 す)と 呼 ぶ 地 震 発 震 機 構(メ カ ニ ズ ム)

の 最 も一 般 的 な 表 現 法 を 導 入 した. モ ー メ ン ト ・テ ンソ

ル は ダ ブ ル カ ップ ルを そ の 特 殊 な場 合 と して 含 み, 地 表

変 位 との 関 係 が 線 型 で あ る こ とか ら, 1973年 の 論 文 で

Gilbertは 長 周 期 地 震 波 ス ペ ク トル を 使 っ て モ ー メ ン

ト ・テ ン ソル, す な わ ち 発震 機 構 を決 め る方 法 を 示 した

(GILBERT, 1973). これ が モ ー メ ン ト ・テ ン ソル ・イ ン

バ ー ジ ョ ン の 始 ま り で あ り, 続 くDZIEWONSKI and

GILBERT(1974), GILBERT and DZIEWONSKI(1975)で 実

際 の デ ー タに応 用 し成 功 を お さ め た. 

BACKUS and MULCAHY(1976)は, モ ー メ ン ト ・テ ン

ソ ル=ス トレス ・ ドロ ップ と い うGILBERT(1971)の 考

え 方 は間 違 い で あ る こ と を指 摘 しな が ら, 地 球 内 起 源

(i.e., 阻 石 の衝 突 な どで な い)の 地 震 の 発 震 機 構 の厳 密

な議 論 を 行 い, stress glut(余 剰 応 力)と 言 う概 念 を持

ち出 した. こ こで は先 ず 彼 らに そ って 地 震 震 源 の 一 般 論

か ら始 め る. 

2.1等 価体積力 とStress Glut

阻石の地表 への衝突 や地球潮汐 の様 な地球外部 に起因

す る力以外 の力, すなわち地球 それ自身 の内部 に原因を

持っ力に依 る地震源 をBackus and Mulcahyはindige-

nous sourceと 称 した. indigenous sourceに は熱弾性

的現象. 物性 の相転移 ・非静水圧下 の断層面上の滑 り等

が考 え られる. この様 な震源 によって地球内 に弾性変動

が起 こるとい うことはどういうことなのだろ うか?弾

性運動方程式で外力の項をゼ ロにした場合, もし地球 が

最初 に静止状 態 にあ った と し, 弾性 方程 式 が全て な り

たって いるとす ると, 弾性変動 は起 こりよ うがな く地球

は静止 した平 衡状 態 のま まで あ る. 従 って弾性 運動 が

indigenous sourceに よ って起 きるためには, 弾性方程

式の一部が無効 にな らなければな らない. 弾性方程式 の

うち, 歪 と応 力を関係 づける構成方程式(フ ックの法則)

だ けが物 理学上 の基本 原理 に基づ いて いな い もので あ

る. フックの法則 は無限小歪 における物質の挙動の経験

的な記述 にす ぎない. す なわ ち, フ ックの法則が限 られ

た時間 ・空間 のなかで非線型 な現象 によって成 り立 たな

くなる とい うのがindigenous sourceに 依 って引 き起

こされる地震 の数学的表現であ る. 

簡単 のため初期応力, 自己重力を無視す ると, 線型弾

性論 の運動方程式 は

ρuf=σij,j+fi (1)

と表 され, ここでuは 変位, σは実 際に地 中に存在 す る

応力(true physical stress), fは 外 力である. フックの

法則で表 され る応力(モ デル応 力 と呼ぶ, mathematical

modelstress)を

τij=Cijkluk,l (2)

と して, 地球 内の どこかで σ≠τであ るこ とが上 に述べ

た意 味 で の地 震 が起 こ る こ とで あ る. BACKUS and

MULCAHY(1976)は モデル応力 と実際 の応力 の くい違 い

Tt(x,t)=zl(x,t)-Qt(x,t) (3)

をstress glutと 呼 び, Tが ゼロで ない領域が震源域で

ある とした. フ ックの法則 は実際の震源領域以外で はよ

く成 り立 っと考 え られ るのでF(x,t)=0で あ る. これ に

引き替 えGILBERT(1971)の いうス トレス ・ ドロ ップは

震源領域か ら離れて もなかなか無 くならない量であ るこ

とをBackus and Mulcahyは 指摘 してい る. 

stress glutを 導入す る ことにより(1)は

ρui=τij,j-Fij,j+fi

=τfj,j+γi+ff

(4)

と な り, こ こに

γf=Mij.j (5)

は等 価 体積 力(equivallent body force)で あ る. (4)式 の

意 味 す る と ころ は, indigenous sourceの 出現 に よ って
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地球 はあ たか も体積力 γ(κ,t)が働 いたか のよ うにふ る

まうということで ある. 

以上を まとめると, 地球内部 に原因 を持っ いかな る地

震源 も, 等価体積力 γ(κ,t)=-⊿・F(x,t)で 表す ことがで

き, ここにT(x,t)は2階 の対称 テ ンソルで震源域 の外

で はゼ ロであ る. これか らindigenous sourceが 地球 に

およぼす全体積力 ・全 トル クはゼ ロで あること等 が導 か

れ る. ここで は述べ ないが, stress glutの 物理的解釈 と

してEshelbyのstree-free strainの 弾性力学へ の応用

等々, その他厳密 な議 論 は原論 文を参 考に して いただき

たい. 

2.2モ ーメ ン ト・テ ンソル

stress glut T(x,t)の 時 ・空間分布が全て分 かればin-

digenous sourceは 完 全に記述 で きた ことにな るが, 限

られた観測 か ら決 める ことがで きる ものには 自ず と限度

がある. 観測 に使 われている波 の波長 が震 源域 の大 きさ

に較べ てはるかに長 いとす ると空間的 には点震源 と考え

て良 い. この場合stress glutの0次 の空間 モーメ ン ト

Mij(t)=∫Tij(x,t)dV (6)

が いわ ゆ る モ ー メ ン ト ・テ ンソ ルで, 

Mij(x,t)=Mij(t)δ(κ-κ0) (7)

と考 え る. 等 価 体 積 力 は

Yi(x,t)=-Mij(t)oe(x-x0)/oxj (8)

と成 り, Mrjの そ れ ぞ れ の 成 分 が 一 組 の 反 対 向 き の 力

(dipoleま た はforce couple)を 表 して い る こ とが わ か

る(Fig. 1a). 断 層 平 面 上 の 滑 り と等 価 で あ る, い わ ゆ る

ダ ブル カ ップ ル ・モ デ ル は断 層 面 の法 線 ベ ク トル を π, 

ス リップ方 向 の単 位 ベ ク トル をsと す る と, 

Mij=M0(ntsj+njsi) (9)

で, こ こにM0は サ イ ス ミッ ク ・モ ー メ ン トで あ る. 

地 震 が有 限 時間 で終 わ る とす る と, 

Mrj≡Mfj(∞) (10)

は, 点 震 源 と して の地 震 の大 き さ ・起 こ りか た(メ カ ニ

ズ ム)を 表 す 最 も基 本 的 な量(point source representa-

tion, 点 震 源 表 示)で, これ も又 モ ー メ ン ト ・テ ン ソル

と呼 ば れ る(こ こで は"点 モ ー メ ン ト ・テ ンソ ル"と 呼

ぶ こ と にす る). 

§3. モ-メ ン ト ・テ ンソ ル ・イ ンバ ー ジ ョン

空 間 点 震 源(6), (7), (8)に よ って 引 き起 こ され る地 震 動

変 位 は

uk(x,t)-(kij(x,x0,t)*m1(t) (11)

と表 す こ とが で き る[GILBERT and DZIEWONSKI(1975)]. 

こ こで, ψkijは地球 の 弾性 ・非 弾 性 的 構 造 に よ って 決 ま

る関 数, x0は 震 源 の 位 置 で あ り, ア ス テ リス ク(*)は

convolutionを 示 す. mij(t)は モ ー メ ン ト率 テ ン ソ ル

(moment rate tensor)

mij(t)=dMij(t)/dt (12)

で あ る. (11)の フー リエ変 換 を とれ ば

uk(x,u)-wkii(x,x0,)m(w) (13)

とな り, 周 波 数 領 域 で変 位 と モ ー メ ン ト(率)テ ン ソル

が 線 型 な 関 係 に あ る こ と を し め す. DZIEWONSKI and

GILBERT(1974), GILBERT and DZIEWONSKI(1975)は こ

の性 質 を使 い, 二 っ の 深 発 地 震 の モ ー メ ン ト ・テ ン ソル

を150以 上 のWWSSN長 周 期 波 形 の地 球 自由 振 動 の ス

ペ ク トラ ムか ら最 小 土 乗 法 的 に決 定 した. これ が モ ー メ

ン ト。 テ ンソル・ イ ンバ ー ジ ョンの始 ま りで あ る. これ

に続 い て 自由振 動(例 え ば, BULAND and GILBERT, 

1976), 表面 波(MCCOWAN, 1976; MENDIGUREN, 1977), 

実 体波(STUMP and JOHNSON, 1977; STRELITZ, 1978)を

Fig. 1. (a) The representation of the elements of 

  the moment tensor as a set of dipoles and 

  couples. (b) Force equivalents for simple 

  source mechanisms: a) an opening crack; b) 

  tangential slip on a fault; c) an explosion 

  (after KENNETT. 1983). 

(a)

(b)
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使 いモーメ ン ト・テ ンソル決 める様 々な方法 が提 出され

た. 

地震 のメカニズムを決 める上 で, モーメ ン ト・テ ンソ

ル ・イ ンバー ジョンの良 い点 は, メカニズム解 を ダブル

カ ップルに規定 しな くて も良 い とい う客観性 にあ る. し

か し, モー メン ト・テ ンソルの6個 の独立 な成分 それぞ

れ が同 じ様 に決 ま り安 いわけではない. 後 で述 べるが等

方 成 分 は一 般 的 に 決 め るの は む ず か しい. KANA-

MORI and GIVEN(1981)は 長周期(約250秒)Rayleigh

波 の スペ ク トルを モー メ ン ト ・テ ンソルで書 き表 し, 

(13)の ψkxzとψkyzに当 た る項が浅 い震 源 に対 して実質

的 にゼロである ことを示 した. このことはモーメ ン ト・

テ ンソルの うちMxzとMyzが 浅 い地震(10km以 浅)

に関 して は決 ま らないことを意味す る. これ は応力(そ

してstress glut)が 地表 でゼロ(自 由表面)で あるとい

う物理的要請か ら来て いるので, 長周期 データを使 って

モー メ ン ト・テ ンソルを決 あ る上 で重 大 な問題 であ る

[DZIEWONSKI and WOODHOUSE(1983b)]. 海溝付近で よ

く起 こる低角逆断層地震の場合, Mxz・Myzが 決 まらな い

ことは断層面 の傾 き(dip, δ)が決 まらな いことを意味す

る. この場 合, 地震波 の振幅はM0 sin2δ に比例す るの

で, 断層面の傾 きが決 ま らな いことは地震 の大 きさ ・サ

イ ス ミック・ モー メ ン ト(Mb)が 決 ま らない とい うこと

であ る. いわ ゆる巨大地震 はほとん どの場 合海溝沿 いに

起 こる低角逆断層の地震であ るので, その大 きさが決 ま

らぬ ことはプ ー レー トテ ク トニ クス等 と関連 して も大切

な問題 であ る[例 えば, PETERSON and SENO(1984)].

3.1 CMTイ ンバー ジ ョン

前 に も述 べ た様 にモ ーメ ン ト ・テ ンソル ・イ ンバ ー

ジョンの利点 はその客観性 にあ る. 以前(1970年 代 ま

で)は 地震波形 を苦労 してデ ジタイズ して, その後, 試

行錯誤 によ って地震 の発震機構 を決 あた. 良質 のデ ジタ

ル波形 デー タが簡単 に手 にはいる現在, モーメ ン ト・テ

ンソルを使 えば, 計算機 にデータを入 れさえす ればす ぐ

に誰 で も地震 の発震機構 が得 られる可能性 ができた. 波

形 を使 って地震発震機構 をルーチ ン的 に決 めよ うとい う

わ けである. この目的 に大変有効 な方法がDZIEWONSKI

et al. (1981)に よって考案 され た. 

BACKUS(1977)は スカ ラー場 の重心(セ ントロイ ド)

の概念の 自然 な拡張 と して, stress glutの ようなテ ンソ

ル場の重心 を, その一次 のモーメ ントの各成分 の二乗和

が最小 にな る点, と定義 した. (スカラー場の重心 に対す

る一 次 モ ー メ ン トは定 義 に よ りゼ ロで あ る.)こ れ に

そ って, DZIEWONSKI et al. (1981)は(11)を 点 モーメ ン

ト・テ ンソル(Mij)と 震源 の(時 空 間上 の)重 心(xc,tc)

か らのずれ(⊿x, ⊿t)で

uk(x,t)-uk(0)(x,xs,t)=xk(x,xs,t)Jxs

+k(x,xs,t)dts+Yki(x,xs,t)oMij (14)

と書 き表 し, 逐次反復法で モーメ ント・テ ンソルと重心

の位置(xc, tc)の10個 のパ ラメターを決定す る方法を開

発 した. 重 心(centroid)の 位 置 も同 時 に決 め るの で

CMT(centroid moment tensor)イ ンバ ージ ョンと呼ば

れる. ここに, Uk(o)は初期 モーメン ト・テンソル解 に対

す る理論波形, xk, xkは 震源位置 ・時間 に対す る偏微分

係数 であり初期モ ーメン ト・テ ンソルの値に よって決 ま

る量であ る. 

Dziewonskiら は(13)のκ, η, ψを地球の固有モー ド解

の重ね合わせで表 し, 周波数領域 でな く波形 をその まま

使 って時間領域 でのイ ンバー ジョンを行 った. 固有 モー

ド解を使 う利点 は決 め られた周波数範囲 内で実体波 ・表

面波等全 ての波 の波形 を簡単 に計算 で きる ことにあ る. 

逆に欠点 は, 周波数 の高 い領域 に行 けば行 くほど重 ね合

わせ るモー ドの数 が急激 に増 え, 実用的 でな くな ること

Fig. 2. Comparison of the observed and syn-
  thetic seismograms for stations ANMO and 

  ZOBO for a deep (600km) event of April 24, 
  1979. The top trace for each pair represents 
  the observed seismograms; the bottom trace 
  is the synthetic computed for the source 

  mechanism obtained by the CMT inversion 
  of the data from 12 GDSN stations The 
  scale is common for each pair of traces. The 
  numerical factor corresponds to the maxi-

  mum amplitude for a given pair of traces. 
  Only the data between the vertical broken 

  lines were used in the analysis. After Dzi-
  EWONSKI et al. (1981). 

AMMO

△ 88.1°

Az 51.5°

ZOBO

△ 102.5°

Az 112.9°
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であ る. DZIEWONSKI et al. (1981)で は, 周期45秒 以長

の実体波 を, 初動 か ら最初 の表面 波 が現 れ るまで の約

40分 間(勿 論観測点 の震央距離 によ って異 な る)の 波形

を使 った(Fig. 2). それ以前 の実体波 の解 析で は, 初動 の

押 し引 き, 良 くてP・SH波 の初動 波形だ け しか使 われて

いなか ったの と較べ て, P, PP, PcP, S, SS, ScS, PS, SP

等 の様 々な波 がい っぺん に解析 され ることになる. この

ことの重 要性 は(1)数 少な い観測点 の デー タか らモーメ

ン ト・テ ンソルを決 めることがで きる, (2)S波(S, SS, 

SSS...)の 振幅が大 きいので比較 的小 さな地 震の モー

メ ン ト ・テ ンソル も決 め る ことがで き るこ とにあ る. 

DZIEWONSKI and WOODHOUSE(1983a)で は大 きな地震

につ いて は, 長周期 表面波 も同時 に解 析 す るよ うに し

た。

現在Dziewonskiら の グル ープ はこの方法 を用 い, マ

グニチ ュー ド5. 5以 上 の世界 中の地震 の モーメ ン ト・テ

ンソルをGDSNの 波形 デー タか らル ーチ ン的 に決定 し, 

3ヶ 月 ごとに発表 して いる(例 えば, DZIEWONSKI et al., 

1984). この解 は彼 らがHarvard大 学 に属す るため, し

ば しばハーバー ドCMT解 と呼ばれ る. グローバ ルなデ

ジタル地震記録 観測が始 まった1970年 の後半 か ら現在

までのCMT解 の総数 は優 に8,000を 越え る. 解が蓄積

されて行 くにっれ, CMT解 は地球 のダイナ ミクスを考

え る上 で最 も基 本的 なデ ー タにな ると思 わ れ る(例 え

ば, DEMETS et al., 1990). Harvard CMT法 の詳 しい解

説 と して は, DZEIWONSKI and WOODHOUSE(1983b)が

ある. 

3.2そ の他の方法

SIPKIN(1986b)はGDSN長 周 期P波 形か らモーメ ン

ト・テ ンソル決 め, ルーチ ン的にモ ーメ ント ・テ ンソル

解を発表 してい る. USGSの 出版 す るPDE月 報(Pre-

liminary Determination of Epicenters, monthly list-

ing)に はSipkinの 解 とハ ーバ ー ドCMT解 が毎月発表

されるが, 前節 に述べ た理 由でハ ーバ ー ドCMT解 の方

が数 も多 い し信頼性 も高 いよ うである. 実体波 か らモー

メ ン ト・テ ンソルを決 める方法 は他 に もいろい ろ示 され

ているが ここで はこれ以上ふ れない. 

RIEDESEL and JORDAN(1985, 1989)は(13)式 を実際

の データに応用 して, 周波数 領域(1～11mHz)で 多 く

の地震の モーメン ト ・テ ンソルを地球の 自由振動 か ら決

あ た. 極低周波の 自由振動 か ら求 めた モーメ ン ト・テ ン

ソルは, 震源の最 も平均 的な様子 を表す と考え られ るの

で, 又低周波 の波 ほど地球 の水平方 向の不均質の影響 を

受 けに くい と考 え られ るので, 地震 の全 体像 をっかむ上

で重要 であ る. 

EKSTROM and DZIEWONSKI(1986)は1985年9月 の

メキ シコ(Michoacan)地 震 の解析 でCMT法 とP波 波

形 の解析 を同時 にイ ンバー ジ ョンで行 った. 長周期実体

波(中 心周期約60秒)・ 長周期表面波(中 心周期約150

秒)か らCMT法 で全 体像を決め, P波 波形(1～30秒)

か ら破壊 の伝幡 の仕方 を決 あるのであ る. 彼 らはさらに

この解 が 自分 らの観測点(HRV)で 取れ た自由振動 の記

録 をよ く説明す ることを示 し, 1秒 か ら1,000秒 までの

周波数 帯域 でCOnsistentな 震 源 モデルを得 た. 彼 らは

これを超広帯域解析(verybroadband analysis)と 呼 ん

で いる. 又, この様 に異 なった種類 ・周波数 のデー タを

使 う ことで, 上 に述 べ た浅 い地震 の. Muz・Myzが 決 まり

に くい とい う問題 も解 決 されて くる(EKSTROM, 1989). 

ここまで考 えて きたの はstress glutの0次 の モーメ

ン トだけであるが, さ らに高次 のモー メン ト・テンソル

を求 めよ うとい う試 み もあ る. BACKUD(1977)は 長周期

のデ ータか ら2次 まで のモ ーメ ン ト ・テ ンソル を求 め

る場合 の一般的 な議論 を した. 1次 のモーメ ン ト・テ ン

ソルは上 に述べ た様 に震源 の位置 に関す る情報, 2次 の

モーメ ント ・テ ンソルは震源 の時 ・空間的広 が り, 破壊

の伝播 の様式, 破壊面の向 き等の情報 を含んで いる. し

か し2次 まで のモ ーメ ン ト・テ ンソル を全 部決 め よ う

とす ると90個 のパ ラメターを求 める ことにな り, あま

り実際的でない. DOORNBOS(1982)はstress glutの 各

成分 の時 ・空 間分布 が共通 であ ると仮定 し, 

Tij(x,t)=Tijf(x,t) (15)

としてパ ラメターの数 を20個 まで下 げ イ ンバ ー ジ ョン

を行 った. これに対 してMOCHIZUKI(1987)は 球面 上で

の断 層運動 か ら類推 して(15)は2次 の モーメ ン ト ・テ

ンソルを決 める時だ けに使 うべ きであ ると し, 40個 の

パ ラメターを求め ることを示唆 した. この他 にSTUMP

and JOHNSON(1982)も あるが, いずれ にせ よパ ラメ

ターの数 が多 くな りす ぎて, 地球 の水平方向の不均質性

の影響 を取 り除 くのが難 しい現時点 で は実際の データへ

の応用は難 しそ うであ る. モー メン ト・テンソルの客観

性 を重視 す るのは震源 の重心 の位置 を決 め るまで と し, 

それ以上 は主観 的モデル(例 えば, Haskellモ デル)に つ

いて パ ラメ タ ーを決 め る方 が現 実 的 な よ うで あ る。

[EKSTROM and DZIEWONSKI(1986), ZHANG and KANA-

MORI(1988)]. 

§4. 地震の大 きさ

サイス ミック ・モーメン トはAKI(1966)が 新潟地震

によって励起 されたLove波 の振幅 か ら初めてその値 を

求めて以来 これまで, 地震 の大 きさを表す最 も基本的 な

量 として数多 くの大地震 について調 べ られて きた. AKI

(1967)は 震源 の時間 関数 のスペ ク トル に関 して考察 を



270 川 勝 均

し, 比 較 的短 周 期 の 記録 か ら決 め られ て い る マ グニ

チュー ドが, 大地震 の大 きさを計 る尺度 と して不適 当で

ある ことを示 した. 一般 に地震 の震源 スペ ク トルは低周

波側で平 にな り, あ る周波数以上 では急激 に落 ち る. こ

の スペク トル上 のどの周波数帯 で地震 の大 きさを計 るか

で それ ぞれの尺度 の違 いがあ る. Kanamoriら の一連 の

研究 に よ りマ グニ チュ ー ド7以 上 の地震 に関 して はサ

イス ミック ・モーメ ン トが多 く決 め られ, 様 々な尺度 間

の経験的関係 が明 らかにされた. これ に関 して はAKI

(1967, 1972), KANAMORI and ANDERSON(1975), GEL-

LER(1976)等 の原論文, または阿部(1978)の 解説 を参

照 して いただきたい. 

CMTイ ンバ ー ジョンによ り小 さな地震 のサ イス ミッ

ク ・モーメ ン トも決 め られるよ うになって, さ らに細 か

な議論が出来 るようにな った. EKSTROM and DZIEWON-

SKI(1988)は1977年 か ら1987年 の間 の6000個 に も

及 ぶCMT解 を使 って地震 の大 きさの評価につ いて議論

した. Fig. 3は サ イス ミック ・モーメ ント(M0)と 表面

波 マグニ チュー ド(Ms)の 関係 を, PDEにMsが 記 載 さ

れてい る2341個 の地 震について示 す. 比較的大 きな地

震(M0≧1026dyn・cm)に 関 して はKANAMORI(1977b)

が導入 した モーメ ン ト ・マ グニ チュー ド(Mw=1.5log

M0-10.73)の 関係式(点 線)と よ く一致 す るが, 小 さい

方 で はず れ て い る. 2×1024<M0<1×1028dyn・cmの

範 囲 で成 り立 つ経 験 式 と して 以 下 の も の を 求 め た(実

線). 

logM0=

19.24+MS MS<5.3

30.20-92.45-11.40MS 5.3<Ms6.8

16.14+1.5Ms MS>6.8

(16)

この式 を使 ってサ イ ミック ・モーメ ントか ら決 めた平均

的 なマグニチュー ドをMsと して, Ms-Msを プ ロッ トし

たのがFig. 4で あ る. 平均か らのずれ方 に地域差があ

り, Ms-Msの 分布 の仕方 が ランダムでな く, 偏 りがあ

るのがわか る. 大陸地域 で は砿 は過 大評価なのに対 し, 

海嶺地域で は過小評価にな ってい る. 同 じ大 きさのMb

を持 った地震で も, 表面 波マ グニチ ュー ドが計 られ る周
の

期20秒 あたりで は, 大 陸の地 震 は海 嶺付近 の地 震に較

べて相対的に大 きな波 を出 してい ることにな り, 高周波

に富んで いるわけであ る. 

地震の大 きさを見積 もる量 としてよ く使 われ るものに

M0やMs以 外 に, 震 源か ら放 出 され る波動 エネルギー

Esが あ る. M0やMsが 震源スペ ク トラムの, あ るひ と

っの周波数 で定義 された量 であるのにたい して(Moと

Fig. 3. Comparison of Ms and Mo. (a) shows 
  individual data points; (b) observations 

  averaged in 0.1-unit-wide ranges of log Mo. 
  The dashed line corresponds to the moment-

  magnitude relation of Mw by KANAMORI 

  (1977b) and the solid line represents MS. 
  After EKSTROM and DZIEWONSKI (1988). 

Fig. 4. Global maps showing the distribution of 

  negative (top panel) and positive (bottom 

  panel) residuals MS-MS. The size of each 
  symbol is proportional to the absolute value 

  of the residual and the largest symbol corre-

  sponds to a difference of 0.7 magnitude 

  units. After EKSTROM and DZIEWONSKI 

 (1988). 
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Msそ れぞれ0Hzと0.05Hz), Esは 全 ての周波数領域

での積分値 によって決 まる量で ある. 同 じモーメ ン トを

持 った地震で も破壊の伝播の仕方 によって震源 の時間関

数 も違 い震源 スペ ク トル も異な って くるので, EsとMb

を較べ ることによって地震の"個 性"を 特徴付 けること

が出来 るか もしれない. しか し, Esを 決あ ることは実際

難 しく, GutenbergとRichterが 決 めた

logES[erg]=1.5MS+11.8 (17)

を使 ってMbやMsか ら推定 され ることが多 か った. 

KIKUCHI and FUKAO(1988)は 実体波 を使 った一連 の

研 究によ って得 た大地震 の震源関数 か ら, 地震 の波動 エ

ネルギーE, を推定す ることを試み た. 彼 らは, 与 え ら

れた震源関数 か ら予想 され るP波 とS波 の運動 エネル

ギーを震 源 を中心 とした球面 上で積分 してEsを 決定 し

た. Fig. 5に そ うやって求 あ られ たEsとM0の 関係 を

示す. ほとん どの地震が

10-6<Es/E0<10-5 (18)

の範囲 にあ り, 平均的 には

ES/M0=5×10-6 (19)

とい う関係 が成 り立 っ。Gutenberg-Richterの 式(17)

と(16)の よろなMsとM0の関係式る組 み合わせる と

Es/Mb=5×10-5の 関係 が得 られ るので, KIKUCHI and

FUKAO(1988)の 結果 は, 彼 らが調べ た様 な大 きな地震

につ いて はGutenberg-Richterの 式 は. Esを 一 桁近 く

過大評 価す ることにな り, 一般的な ことな らば重 大な こ

とであ る. 

§5.「 地震」 の多様性

§2で 述 べ た様 に, 地 球 内部起 源 のいか な る地 震 も

stress glutの 分布 として記述 出来 る, そ して点震源 と し

て最 も一 般 的 な表 現 は その0次 の モ ー メ ン トで あ る

モーメ ン ト・テ ンソルで ある. モーメ ン ト・テ ンソルは

対称 テ ンソルで あるか らその成分 は6の 自由度 があ り, 

平面上 の断層運動(即 ち, 普通の地震)と 等価であ るこ

とが知 られ てい るダ ブルカ ップル ・モデルの4に 比 べ

て2多 い. この余 分なふたっの 自由度 をモーメ ン ト・テ

ンソルのnon-double couple(NDC)成 分 とよぶ. モー メ

ン ト・テ ンソルが大 きなNDC成 分 を持っ とい うことは

地 震が単 なる平 面上 の断層運 動 でな い ことを意 味す る

(Fig. 1b), 

5.1 NDC成 分 の表現

NDC成 分 の大 き さを表 現 す るに は, 先 ず モ ーメ ン

ト・テ ンソルを以下 のようにふ たっの部分 に分 けて考え

るのが便利であ る.

Mij=1δij+Lij. (9)

ここに, 1は 等方成分(isotropic component)で あ り1=

1/3trace(M)で 定義 され, 体積変化 を持 っ震 源を表 す. 

非等方成 分(deviatoric component)Dij(tr(0)=0)は 体

積 変化 を持 たない地震 の最 も一般 的な表現 で, 等方成分

を除いた6-1=5の 自由度 を もっ. 普通 のダブルカ ップ

ル(DC)も 体積変化 を持 たないが, パ ラメターの数 は断

層面 を規定す る もの三っ(例 えば, strike, dip, slip)と

滑 りの大 きさの, 計4で あ る(Table1). 

深発地震 を含 めて大て いの地震 はダブルカ ップルで良

く説 明 で きるこ とが知 られ て いる. 従 って, モ ーメ ン

Fig. 5. Seismic wave energy ES versus seismic 
  moment Mo. Open circle: continental strike-
  slip events; closed circle: ocean bottom dip-
  slip events; triangle: intermediate-depth 

  events; square: deep events. After KIKucxl 
 and FUKAO (1988). 

Table 1. Moment tensor in an isotropic medium. 

* Compensated Linear Vector Dipole. 

 t and u are Lame's parameters. 
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ト ・テ ンソルが与 え られた場合 もダブル カップ ルか らの

ず れ と して表 すの が都 合 がよ い. 非等方 成分 の ダ ブル

カ ップルか らのずれ を表す ものと して, DZIEWONSKI et

al. (1981), GIARDINI(1983)に な らって

ε=-λ2/max(λ1,λ3) (10)

を導入す る. ここに λは行列Dijの 固有値 で, λ1≧λ2≧

λ3であるとする. εは-0.5～0.5の 範囲 の値 を とり, ダ

ブル カ ップ ルの と き ε=0, ε=0.5はKNOPOFF and

RANDALL(1970)がCLVD(compensated linear-vector

dipole)と 呼んだ もので ある. ε<0は 圧縮力 が, ε>0は

伸張力が卓越 して いる場合 に対応す る. 等方成分1の 大

きさは非等方成分の大 きさと比べて

α1=1/maxdλ1,1λ3×100(%)

で計 ることに しよう. 

5.2等 方成分

等 方的な震源 と して考え られ るものは, 地球 内部 での

何 らかの爆 発現象(例 えば, 核 実験)や マ ン トル内での

相 転移 に ともな う急 激 な体積変 化 が考 え られ る. DZI-

EWONSKI and GILBERT(1974)とGILBERT and DZIEw-

ONSKI(1975)は ふたっの巨大 な深発地震 にっ いて周波数

領域 でモーメ ン ト・テ ンソル ・イ ンバ ー ジョンを行 い, 

有意 な等方成分 があ ると結論 した. 深発地震 の物理機構

の問題 とか らんで多 くの議論 を呼び, 必ず しも解決 され

たといえないまま現在 に至 っている. 

Fig. 6に 彼 らの結果 を示 す. 非等方成分 の地震の始 ま

る80秒 前か ら等方的(α1=-44%)な 圧縮型 の"地 震"

が始 まったと結論 してい る. 彼 らはこれを沈 み こんだ ス

ラブ内で の相転移であ るとし, 1.9km3の 体積変化 が起

こったと した. 地下深部数百kmで 起 こっている物理現

象 を実際 に"観 る"こ とが出来 るの は, 地震波 を通 して

のみで あるので, もし相 転移 が地 震波 か ら観測 出来 るの

であるのな ら大変興味深 い ことであ る. しか しMENDI-

GUREN(1977), MENDIGUREN and AKI(1978)は 長周期表

面波 ・自由振動のデ ータか ら等方成分 を他 の成分 か ら分

離 して決定す ることは難 しい ことを示 した. OKAL and

GELLER(1979)は 考慮 に入 れ られていない地球 の水平方

向の不均質の影響 で等方成分 が得 られるのだと した. こ

れ以 降良質 の デ ジタル長周 期 デー タが手 に入 るよ うに

なったが, GILBERT and DZIEWONSKI(1975)が 解析 した

ような大 きな深発地震 が起 きていないせいか, 等方成分

を求め ようとい う試 みは余 りなされてお らず, ほとん ど

の モーメン ト・テ ンソル ・イ ンバー ジョンは等方成分が

ゼロであ るとい う制約条件 の もとに行 われて いる. 数少

な い例 として, SILVER and JORDAN(1982)は や はり自

由振動 の デー タか ら周 波数領 域 で等 方成分 の イ ンバー

ジ ョンを行 い, 日本 の下 でおきた深発地震 に統計的に有

意な等方成分 がある としたが, 同様 のデータを使 って地

震の位置のセ ン トロイ ドか らのずれ も考慮 したモーメン

ト ・テ ンソル ・イ ンバ ー ジ ョ ンを した結果RIEDESEL

and JORDAN(1985)は 有意 でないと結論 した. この こと

はGILBERT and DZIEWONSKI(1975)の 結果 もセン トロ

イ ドか らのずれの影響で ある可能性を示 して いるのか も

しれない. 最近 になってVasco and JOHNSON(1989>は

実体波(P, pP, sP)波 形 をっか って深発地震の等方成分 を

調 べたが, 地球 の不均質 の影響が大 き くその存否 は確 か

あ ることができなかった. 

モーメ ン ト・テ ンソル ・イ ンバ ージ ョンで有意な等方

成分 が得 られたと して も必ず しも震源が等方的であ ると

は限 らない. 弾性定数が非等方的であれば, 平面上 の断

層 運動 で もモー メ ン ト・テ ンソル は等 方成分 を持 ち得

る. 断層 面 の垂 直方 向 を π, す べ り量 を[π]と す る と

モーメ ン ト・テ ンソル は

Mij=[Uk]nlCklfj

となる[例 えばAKI and RICHARDS(1980)]. 等方 弾性体

ではGjkl=λδijδkZ+μ(δfkδj+δilδjk)を代入 すれば, 

Mij=μ(ηf[Uj]+πj[Uf])

となり, ダブル カップルのモー メン ト・テ ンソルになる

が, 非 等 方 弾 性 体 の 場 合 はNDC成 分 が で て くる. 

KAWASAKI(1982)は この性質 を使 って, 震源 ではな く

構造 の非等方性を決め ることを試 みた. ダブルカ ップル

か らのずれを震源でな く構造 に帰 するのである. 大西洋

中央海嶺下で起 きた地震 の解析 を行 い海嶺 の対称性 と相

Fig. 6. Moment rate function of both deviatoric 

(D1, D2) and isotropic (I) moment rate tensor 
components obtained through inversion by
GILBERT and DZIEWONSKI (1975). After OKAL
and GELLER (1979). 

Gilbert & Dziewonski 1975
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関 の あ る非等方 構造 の可能性 を示 した. 良 質 のデ ジ タ

ル ・データを使 って多 くの地震 につ いて統一 的に この様

な解析 を行 うことが できれば興味深 い. 

5.3非 等方(Deviatoric)NDC成 分

上 で も述 べ たよ うに, NDC成 分 の うち等方成 分 につ

いては今 のところ観測可能か どうかが主 な問題で あり, 

当面すべ きことはデ ータの質 ・量の拡充 と新 しい解析法

の開発であ る. これ に対 して非等方 なNDC成 分の観 測

はすで に十分あ り, その有 意性 も議論の対象 とな るが, 

(物理的)解 釈が問題 とな って きっっあ る. Fig. 7は

Harvard CMT解 のカ タログか ら, DCか らのずれのパ

ラメター εの頻度分布 を深 さ別 に示 した ものである. 全

て の深 さにわた って ε=0を 中心 に山型 の分布 を してい

ることは, ダ ブルカ ップルが地震 の一般 的なモデルと し

て妥 当である ことの現 れである. しか し, やや深発 ・深

発地震 にっいては山の中心 がそれぞれ εが正 ・負側 に少

しずれているのがわかる. εの正(負)は 伸張力(圧 縮

力)が 卓越 して いる場合 に対応 しているので, これ は沈

み込 ん だ ス ラ ブ内 の応 力状 態 の モ デ ル[ISACK sand

MOLNAR(1969)]と の関係を示 唆す る. 

モー メ ン ト ・テ ンソ ル・ イ ンバ ー ジ ョ ンに よ って

NDC成 分 が得 られ た場合 の解釈 と しては3通 りが考 え

られ る; (1)考 慮 されて いな い地球構 造の不均質 性 ・非

等方性 のせ いで誤差がNDC成 分 と してでて いる. (2)異

な るメカニズムを持 った複数個のDC地 震(断 層平面上

の滑 り)が 短時間に起 きて一っの地震 に見えて いる, ま

た は単一地 震で も断層面 が平面 でな い. (3)DC地 震 とは

本質 的に異 な る物理現象 が起 きてい る. 

KNOPOFF and RANDALL(1970)は 相転移 に伴 う地震

波 の発 生 を考 察 して 深 発地 震 の モ デル と してCom-

pensated Linear Vector Dipole(CLVD)と い うダ ブル

カ ップルと異 なるモデルを提案 した. CLVDは モーメ ン

ト・テ ンソルの三っ の主圧力軸 に対応す る固有値 の値 が

(2: -1: -1)の 割合 になって いる もので, 最大応力軸 の

方向 と大 きさの3の 自由度 を持 っ(Table1). かれ らは

体積変 化 を伴 わ ない地 震 は一般 に5個 のパ ラメターで

表現で きることを示 し, DCとCLVDの 線 形結合 と して

表せ る ことを示 した. また等方 成分 とCLVDの 線形結

合 はクラックの開 き(opening crack)を 表す こともで き

る. 

1980年 にアメ リカのLong Valleyカ ルデ ラで起 きた

一連 の地震(Mammoth Lake地 震)は, その中のふたっ

の地 震が水平 方向 に最大 伸張主軸 を持っCLVD成 分 が

卓越 しているので興味 をよん だ. JULIAN(1983), JULIAN

and SIPKIN(1985)は 実体波 の初動 や長周期P・SH波 の

波形 を解析 し, CLVD成 分 は震源固有 の もので, 垂直 に

立 った地中 のクラ ックが高 い液体圧力で急激 に開 いた結

果だ と した(す なわち, 岩脈 の貫入). 一方WALLACE

(1985)はWWSSN記 録のP波 波形を解析 し, 異 な る断

層面 で ほぼ同時 に起 きた正 断層 と横ずれ断層 の地震 とし

て解釈 で きることを示 し, どち らのモデルを採 るかはそ

れぞれの持 っ偏見 の問題 であ るとした. AKI(1984)は マ

グマの貫入 の ダイナ ミックなモデル計算 の結果 を考慮 し

て, ク ラックと同一面 の方 向では初動 と最大振幅 の波 の

運 動 方 向 が 逆 に な る は ず で あ る と し た. 実 際 に

WWSSN記 録 を調 べ, 短周期 と長周期 で押 し引 きの方

向が逆 にな っていることを示 し, マグマ貫入の モデルが

全て の観測 を自然 に説明す ると結論 した。

SIPKIN(1986a)はGDSNの 長周期波形か らモー メン

ト ・テ ンソルの時間変化を求めた. USGSの ルーチ ン解

析で大 きなNDC成 分 を得 た大 きさの ほぼ同 じ4つ の浅

い地震(二 っのMammoth Lake地 震 を含む)に 応用 し

て, ひとっ はほぼDCメ カニズムであ り, ひとっは断層

面が時間 と共 に変化 し, Mammoth Lakeの ふたっ は上

に述 べた貫入 クラックモデルで説 明で きると した. 浅 い

地震 のNDC成 分 は一般的 には断層面 の形状 の変化 と考

Fig. 7. Distributions of non-double couple pa-

  rameter E of the Harvard CMT solutions be-

  tween 1977 and 1987. Only events whose 

  scalar moment larger than 1025 dyne cm are 

  used. 

Shallow (0-50km)

Intermediate (50-300km)

Deep (300-700km)
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え られ るこ とが多 いよ うで あ る. 最近 の例 と して は, 

1988年12月 の アル メニ ア地 震 のCMT解 の大 きな

NDC成 分 を40秒 離 れて起 きた逆 断層 と横 ず れ断層 の

地震 と して説 明 してい る(SATAKE et al., 1989). 

深発地震 のNDC成 分に関 しては, 深発地震 の起源 そ

れ 自体 がまだ良 くわか っていないためか, 観測 に もとず

いた もの と して は余 り深 く議論 した もの がな い. GIA-

RDINI(1983)はHarvardのCMT解 を調 べ, や や深発 ・

深発地震 のNDC成 分 の振 る舞 いを考察 した. それ によ

るとNDC成 分 の振 る舞 いに地域差 があ るということで

あ る. Tongaの よ うな圧縮型(down-dip compression)

の地震 が卓越 してい る沈み込み帯 で は最 大主圧 力軸 がP

軸(即 ち ε<0)のNDC地 震が多いのに対 して, New

Hebridesの ように伸張型(down-dip tension)が 多 いと

ころで は最 大主圧 力軸 がT軸(ε>0)のNDC地 震 が多

い. このことは深発地震 のNDC成 分 はランダムに存在

す るので はな く, テク トニ ックな応力場 と相 関があ るこ

とを示唆 し興味深 い. 

HarvardのCMT解 は一般 的 に信 用 のお け る解 であ

るが, 基本的 にはルーチ ン解析 なのでNDC成 分 の存否

等 の細かな誤差の議論 は出来 ない. 従 って他 の方法 によ

る解 と較べて見 る必要が ある. DOORNBOS(1985)は 点震

源 の仮 定 が成 り立 っ よ うな小 さな深 発 地震(5.5≦mb

≦6.0)に つ いてGDSN長 周期記録 のP, pP, SH, SSH波

形 を使 って, 地 球構 造 モデル の誤 差 などを吟味 しなが

ら, モー メン ト・テ ンソル解の誤差解析 を した. 解析 し

た12個 の深発地 震 について は有意 なNDC成 分の ある

証拠 はない と結論 した. KUGE and KAWAKATSU(1990)

は1984年1月1日 に日本 の南 で起 きた深 発地震 を1

秒か ら250秒 までの"と て も幅広 い"周 波数帯 の色 々な

種類 の波 を使 って解析 し, 統一 的なNDC深 発地震 のモ

デルをたてた. 彼女 らは先 ず, 周波数帯 と種類 の異 なる

比較的長周期 の波 か ら求 あたモーメ ン ト・テ ンソル解が

み な同 じNDC成 分 を持 っことで, NDC成 分が震源以外

に起因す る可能性 の少 ない ことを示 した. そ して広帯域

(1～30秒)P波 波形か ら, 長周期 で得 られ るNDC成 分

が, 二 っの断層面 の異 なるDC地 震の存在で説明出来 る

ことを示 した. もし他 の深発地震 のNDC成 分 も同様な

原因 によるのであれば, 等方成分の存否の確認が難 しい

現 在の ところ, 深発地震 の発震機構 はダブルカ ップル ま

た はその重 ね合わせ で全て説明で きることにな る. 

5. 4非 モ-メ ン ト・テンソル"地 震"

地球 のあ る部分が一時的 に地球か ら離 れて運動 を起 こ

す場 合, そ の反作用 と して地球 に力を及 ぼ し, 結果 とし

て地震波 を励起 し得 る. 簡単 な例 として木 か らりん ごが

落 ち る場 合を考えてみればわか る。 りん ごが落 ち始 める

瞬間 に りん ごの荷重がな くな ったぶんだけ木 を通 して地

球 に上向 きの力が働 く. りん ごが地面 に落ち るときは今

度 は逆向 きの下向 きの力が働 く. すなわち, 時間的 にず

れた逆方向のふたっの力(single force)が 全体 と して力

積 の和が ゼロに成 るよ うに働 くのが このよ うな震源 の特

徴 であり, single force地 震 と呼 ぶ ことにす る. single

force地 震の例 としては, 地滑 り ・火山の噴火 などが挙

げられ る. single force地 震 も地球 内部起源 とい う意味

でBACKUS and MULCAHY(1976)の い うindigenous

sourceで あ るがstress glutで は表現 出来 ない し, 従 っ

て モーメン ト・テ ンソルでは表 す ことができない. 

KANAMORI and GIVEN(1982), KANAMORI et al.

(1984)は1980年 のSt. Helens火 山 の噴火 に伴 って観

測 された長周期(100～250秒)表 面波 の励起のパ ター

ンが普通 の地震 と違 うことを発見 した. これが ほぼ水平

面 内での横 向 きのSingle forceで 説明出来 ることを示 し

噴火に伴 って起 きた10度 程 度の山 の斜面 に沿 っての巨

大 な地滑 りが原因 であることをっ きとあた. 地滑 りが世

界 中で観測可能 な周期 ～200秒 もの長周期表面波 を励

起 する とはそれまで考え られて いなか った. これまで普

通 の地震 と考 え られていた ものの中 にも, single force

地震(例 えば, 海底での地滑 り)が あ るので はないかと

研究 が行 われた[EISSLER and KANAMORI(1987), HASE-

GAWA and KANAMORI(1987)]. KAWAKATSU(1989)は

single force地 震 につ いての セ ン トロイ ド ・イ ンバ ー

ジョンを定式化 し, モー メン ト・テ ンソルに対応 する点

震源 は, 動 いたものの運動量(一 地球 にかか る力積)の

積 分 で あ るベ ク トル で あ る こ とを しめ した. 三 っ の

single force地 震 に応用 して, その うちの一っの1974

年 に南米の アンデス山中で起 きた地滑 りについては, 地

質学的 に決めた大 きさ と地震波 か ら決 めた大 きさの間 に

大 きな隔 た りが あ ることがわか った. 地滑 りではな い

が, TAKEO et al. (1990)は1987年11月 の伊豆大島の

噴火 に伴 った波形 が垂直方向 のsingle forceで 説明出来

ることを示 し火口にあった溶岩 が噴火 の前 に火道 を通 っ

て下に落ちたためだと した. 

single force地 震 は重 力に よるたあ, 普通 の地震 に比

べてゆ っくりとした震源時間 を持 ち, 短周期地震計の初

動 か ら地震 の存否 の確認を して いる現在の状況で は見過

ご さ れ て い る可 能 性 が あ る. BEROZA and JORDAN

(1989)はIDAネ ットワークに記録 されて いる長周期地

球 自由振動 の励起 の状況か ら地震の存否を決 あるアル ゴ

リズムを開発 し, 1978～1979年 の二年 間に27個 の未

確認地震 を発見 した. これ らの地震 がsingle force地 震

であるか はわか らないが, 長 周期の波形を見なが ら地震

の確認 をす るシステムが これか らは必 要に思 え る. 今ま
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で想像 もしていなか った様 な"地 震"が 発見 されるか も

知れない[例 えば, KANAMORI(1990)]. 

§6. お わ り に

本稿 で は"地 震 の大 きさ と多 様性"と い う問題 を, 

モーメ ン ト・テ ンソル ・イ ンバー ジ ョンを通 して, いわ

ゆ るグローバル地震学 の立場 か ら考 えてみ た. §1で も

述 べたよ うに, ここで述 べたよ うな グローバル地 震学 の

発 展 は, 1980年 代 に入 って 充 実 したIDA, GDSN, 

GEOSCOPE等 のグ ローバ ルなデ ジタル地震観 測ネ ッ ト

ワークによるところが大 きい. 1990年 代 にはSTSの よ

うな超広帯域地震計(WIELANDT and STEIM, 1986)が, 

今 よりひとけた上の密度 で設置 されるよ うになるであろ

う. それ によって, 広 い周波数帯 に渡 る地震 の詳細 な解

析 が可能 に な り, NDC地 震の原因 も明 らかに され るで

あ ろう し, 現在 はで きない高次 のモーメ ン ト・テ ンソル

の イ ンバ ージ ョンもル ーチ ン的 に行われ るよ うになるか

も知れない. このよ うにモ ーメ ン ト・テ ンソルを使 った

地震のkinematicな 記述 ・解析 は, ここで一っの完成を

見 るであろ うとい うのが筆 者の予想で ある. これ と平 行

して, 震源 の近 くでの, 広帯域 ・広 ダイナ ミックレンジ

地震計 によ る観測 によ って, 地震源 のdynamicsが 議 論

され, kinematics・dynamicsを 合 わせた本当の意味 で

の"地 震 の大 きさと多様性"の 議論 が可能 にな るか も知

れない. 
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