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Azimuth dependence of strong motion amplitudes has been studied. The component waves of

short period strong motion are characterized to be random phases, since they are generated by

random fractures of small-scale fault heterogeneities (fault patches) and propagating real media

through multiple reflection, refraction and scattering. Such the waves donot show coherent azimuth

dependence like as one due to a point source radiation pattern. However, they show short period

seismic directivity effect. The effect comes from azimuthal variation of energy radiation due to the

finite-moving source. Azimuth dependence of maximum acceleration and rms acceleration has been

derived for a unilateral faulting as

a (mL)2(c/v-cos B)-1/2

where a denotes the whole path attenuation, m is a number density of fault patches per unit fault area,

L is fault length, and is the average seismic energy radiated from one fault patch. c and v stand for

the velocity of shear waves and average rupture propagation, and h is station azimuth measured from

the direction of the rupture propagation. Strong motion accelerations due to the 1968 Tokachi-oki

earthquake and the 1983 Japan Sea earthquake do show such the azimuth dependence for maximum

and rms accelerations.

1. は じ め に

大 きな地震が励起 する短周期 の地 震波 は地震災害の直

接 の原因であ る. 短周期 の波動 が震 源で励起 され, どの

様に伝播す るのか を調 べる ことは, 地震 災害の軽減ばか

りでな く, 地震発生 の素過程 を理解 する上 か らも大切で

あ る. 近年, 不均質断層破壊理 論[例 えば, KOYAMA

(1985)]か ら短周期波動の励起が どの様 な メカニズ ムに

よるのか明 らかに されて いる. 短周期波動 は断層面の小

規模 な不均質領域(断 層パ ッチ)の 破壊 により励起 され

る. その様 な波動 は震 源域 や観測点 近傍の複雑 な微細構

造 の影響 を強 く受 け, 反射 ・屈折 ・散乱を くりかえす.

この様 に強 く変形 される波動 は, 長周期, 長波長の波動

とは大 き く違 う性質 を持 っ ことが, 最近 示 された[小 山

(l987)]. 従来 の長 周期近 似だ けか らは知 ることので き

ない微細 な断層破壊過程 が重要視 され るよ うにな って き

た[KoYAMA and SHIMADA(1985)/

ここで は, 1968年 十勝沖地震, 1983年 日本海 中部地
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震 の強震加速度波形 を解析 し, 新 しい理論が予測す る断

層破壊 の振舞 いを実際 の観 測 データに基づ き調べ よ う.

そ して強震動 の予測 モデルを考え るときに, 震源 に強 く

依存す るパ ラメー タはどのよ うな ものであ るのか議論 し

よう.

§2. 最大加速度 ・rms加 速度の方位依存性

大地震 が励起す る数Hzか ら数十Hzの 短周 期地震波

を考え よう. 短周期地震波 は, もともと断層面上 の小規

模 な不均質領域(断 層 パ ッチ)の イ ンコ ヒー レン トな破

壊 により励起 され, ランダムな位相 を持っ ような波群 を

構成す る[KoYAMA and ZHENG(1985)/

さらに, 波長が短 いため震 源近 傍での不均質 な構造 の

影響を強 く受 ける. 微細 な構造 で反射, 屈折, 散乱 を く

りかえ し, 波 の振 幅 は強 い指 向性 を持 た ない ものに な

る. 観測点近傍 や伝播経路 での影響 も, さらに, この傾

向を強 くす る. NAKAMuRA(1976)は 減衰が少 ない散乱

性の強 い媒質 を伝 わる波動 を拡 散過程 に したが う波動 エ

ネ ル ギ ー の流 れ と して取 り扱 っ て い る. AKI and

CHouET(1975)やKoYAMA and ZHENG(1985)は, 平均

的な断層破壊の メカニズムにあま り依存 しない波動 と し

て, 短周期地震波 の励起 を評価 してい る.

大地震 による強震加速度 の観 測例の多 くが紡錘型 の包

絡線を描 く時間変化 を示 してい るの も上 に述べ た考 え方

を支持 して いる. この様 な短周 期の波動 はどん な振幅方

位特性 を持つ のだろ うか. 小山(1987)に よれば, 一方向

にのみ破壊伝播す る断層 の場 合, 最 大加速度 ・自乗平均

(rms)加 速度 の振幅方位依 存性 は,

amax(9)a(mLr)2(c/v-cos 9)-/2 (1)

drms(e)(mLr)1Z(c/v-cos 9)-1/2 (2)

であ ることが示 され ている. ただ し, θは断層の伝播方

向か ら計 った観測点 の方位 角であ り, cは 波動の位相速

度, Vは 破壊 の平均的 な伝播速度 であ る. また, Lは 断層

の長 さで, mは 断層パ ッチの面密 度, 昇 は個 々の断層

パ ッチが放出す る主要 な波動 エネルギ ーの平均値 と考 え

ればよ い. これ らは断層面不均質性 によ る量(断 層面不

均質 強度)で あ り, 断層面 上 で の応力降 下量 の揺 らぎ

[KoYAMA and IzuTANI(1988)]に 関係づ け られ る. αと

βは波動 伝播 に ともな う減 衰 を代 表 して表 す. この項

は, 伝播 にともなう幾何減衰, 散乱 や非弾性 による減衰

な どか らな り, 地域性 が大 きく, 周波数依存性 も強 い.

観測点毎 に定量的 に評価す る ことは非常 に難 しい. いず

れ に して も, αはβ よりも2～4倍 程度大 きな値 となる

ことが極 値 統計 の考 え方 か ら示 され て い る[KOYAMA

and SHIMADA(1985)1

長周期波動 に見 られ る ドップ ラー効果 による強 い振幅

方 位特 性[HIRAsAwA and STAuDER(1965)]は 同 じ震 源

距 離 で,

A max(B)R(Mo/L)(c/v-cos 9)-1 (3)

で表 され る. MZoは 地震 モーメ ン トで, R働 は点震源 メカ

ニ ズムによ る振 幅補正項 で ある. これ は(1)や(2)式 の

短周期波動 の方 位依存性 とはっきり違 うものである. 違

いはメカニ ズムによ る振幅補正項 と方位依存 のべ き係数

にあ る. (1)や(2)式 の振幅方位特性 に見 られ る断層運動

の効果 を短 周期波動 の ドップ ラー効 果 と呼 び, (3)式 の

長 周期波動 に見 られ る ドップラー効果 と区別 して考 える

ことに しよ う.

小 さな地震 の強震加速度か ら短周期波動 の振幅方位特

性 を調 べた研究 で は, (3)式 の性質 を示す場合 もあ る[例

えば, BoATwRIGHT and BooRE(1982)]. これ らの研究

では, 地震 が小 さいため に, 震源の大 きさに比べ, 取 り

扱 う強震 加速度 の波長が充分短 くはない. ここでは, 大

地震 が励起 す る短周期の波動を考え る. それ は, 複難 な

断層破壊 によ り励起 され伝播系で強 く変形 された地震波

である. 観 測点 にはいろ いろな微小破壊 の波動が沢 山到

着 し重 な りあい, そのために, 点震源 のメカニズム解 な

どによ るコヒー レン トで強 い振幅の方位変化 を持 たない

波動 を考 えてい る. この様 な波動の性質 は, 巨大地震 が

励起 した周期がlHz程 度の短周期波動 を遠方 で見 たと

き, 既 に見いだ されてい る[HousToN and KANAMoRI

(1986), KoYAMA and ZHENG(1985)/近 地 での強震動 で

はど うなのであ ろうか. 実際の強震加速度記録 か ら調 べ

てみよ う.

§3. l983年 日本海 中部地 震の強震加速度

1983年5月26日 に発生 した 日本海 中部地震 は日本

海 側 の地 震 と して は最大 級 の大 き さで あ る. 震 央 は

40.41N, 139.08Eで あ り[海 野 ・他(1985)], マ グニ

チ ュー ドは7.7で あ る. この地震 による強震加速度記録

の例 をFig. 1aに 示 す[倉 田 ・他(1983)]. P波 初動 到着

か ら数秒 後 に始 まる この記 録 はさ らに+数 秒 後 にS波

の到着 で50galを こえ る. 四+数 秒後 に も大 きな振 幅

の波動 が現 われて いる. この様 な2っ の山を持 っ包絡線

振幅 のパ ター ンは他の地点での強震動記録 に も同 じ様 に

見いだ され る. SATO(1985)は これか ら日本海 中部地震

が2っ の主要 な破線 か らな るマルチ プル シ ョックであ

るとした. 断層破壊が ほぼ真北 に進 み, 短周期地震波 を

励 起 した主要 な第2破 壊 の震源 位置 を決 めてい る. 小

山 ・他(1983)は 長 周期 の実 体波 モー メ ン トテ ンソルイ

ンヴァー ジ ョンに より, 地震 モーメ ン トが ほぼ等 しい2

っの主 要断層破壊が発生 して いることを示 している.

同 じ周波数帯 域で強震動振幅 を評価す るため, 各記録
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に5～10Hzの バ ン ドパ スフ ィル ターをかける. Fig. lb

の記録が この狭帯域 の強震動 波形であ る. フィルター し

た記録で もやは り2つ 山 の包絡線振幅 を示 す. 水平動2

成分の記録か ら第1主 要破壊(エ ベ ン ト1)と 第2主 要

破壊(エ ベ ン ト2)に よ る最 大加速 度振幅を続み取 り,

合成 した最大振幅値 を計算 す る.

短周期の地震波 は波動 の拡 が りによ る幾何減衰 と非弾

性 によ る減衰を強 く受 ける. さ らに これ らの減衰過程 に

は 大 き な地 域 性 が あ る こ と も知 られ て い る[河 角

(1973)]. こ こで は日本海側 の大地震 に よる強震加速 度

の距離減 衰を調 べた武村 ・他(1984)に よ る経験式 に し

たが い, 震 央距離 の3.59乗 で これ ら減衰 の距離補 正 と

した.

Fig. 2に 震央距離10に 引 き戻 した最大加速度 を示す.

ただ し, エベ ント2の 震央 はSATO(1985)の 結果 を用 い

た. 北か ら時計 まわ りに室蘭, 函館, 青森, 八戸, 秋 田,

酒田での値であ る. エベ ン ト1と エベ ン ト2の どち らの

場合 で も最大 振幅値 と観測点の震央距離 には顕著 な相関

は見 られない. エベ ン ト1と エベ ン ト2と ではほぼ同 じ

程度 の最大加速度 であ ることも解 る. 最大加速度 は断層

破壊 が進行 した北側 で大 きく, 逆の南側で は相対的 に小

さ くな ってい る. 八戸の最大振幅(方 位 角で約85度)は

他 に比 べて特 に小 さい. これ は伝播経路が他 の観測点 と

は大 きく異 な り, 減 衰の地域性を反映 して いるたあ他の

観測結 果 と同一 には扱えない と考えて いる.

日本海 中部地震 の メカニ ズムはい ろいろ調べ られて い

る[例 えば, 石川 ・他(1984), KoYAMA(1988)]・ 断層破

壊 の全体 の平均 的 な メカニ ズムは走行 が ほぼ真北 に向

き, 伏角が20度 か ら50度 の逆断層で ある. これ を参考

に して, Fig. 3に 点震源 メカニ ズムによ るP波 と合成s

波 の振幅方位特性 を計算 し示す. この計算 には走行が真

北, 伏 角が45度 の場 合 と60度 の場 合の逆断層 を2通

り考えて いる. 点震源 メカニズムによ る振幅方 位分布 は

南北方 向 でP波S波 共 に振 幅が小 さ く, 東 西方向 で大

きい. いずれの振幅方位分布 も, Fig. 2の 観 測された最

大加速度の分布 とは逆 セ ンスのよ うだ. 従 って, 期待 さ

れて いるように, 狭帯域 の最大加速度 は点震 源 メカニ ズ

ムの ような強 い方向依存性 とは違 う原因 によ ることが解

る.

(1)式 で与 え られ る最大 加速度振 幅の方位 依存性 は平

均 的な破壊伝播速度 と観測点 の方位角 で決 まる. Fig. 1

を見 て もわ か るよ うに強震 加速度 はS波 が支配 的 であ

る. 理論的に も短周期地震波の エネルギーはほとんどが

S波 であ るか ら[小 山(1984)], 破壊伝播速度vをS波

速度 の0.5, 0.8, 0.9倍 と仮定 して, 短周期地震波 の ドッ

プ ラー効果によ る振幅方位分布を計算 してみた. 0.8倍

のS波 速 度 で伝播す る一方 向断層 破壊 は破壊 が進 行 す

る北側 で大 きな振幅 とな り, 南側で小 さい. 相対的 な最

大加速度 の変化量 もおお よそ観測 され た最大加速度 の方

位依存性 と調和 して いる.

(3)式 で表現 されて いる長 周期波動 での最大 振幅の方

位特性 は, 点震源 メカニズムの効 果をのぞけば θ-180

での最小値 と θ=0で の最 大値の比が9倍 に もな る. 観

測 され て いる最 大加速 度 の方位変 化 は高々3倍 程 度で

あるか ら, (3)式 でFig. 2に 見 られ る方位依存 を説明す

ることは難 しい また, 強震動がS波 であるな らば, そ

の点震源 メカニズムによ る振 幅は方位に よりあ まり変化

しない. Fig. 3を 見て も解 るよ うにその変化量 は高 々

50%程 度 であ る. 従 って, (3)式 の全ての項を考慮 して

Fig. 1. Strong motion acceleration at Akita,

Japan for the 1983 Japan Sea earthquake of
May 26. Three components of original digi-
tal records are shown (a). (b): Filtered (5 to 10
Hz) records of the above. Note that the
double-peaked envelope is found on the orig-
inal and filtered records, which corresponds
to strong S-wave arrivals from two major
subevents.



82 小山順二 ・泉 谷恭男

も, 長周期波動 としてFig. 2に あ る振幅方位分布 の結 果

を説明す る ことはで きない.

§4. l968年 十勝沖地震 の強震加速 度

大 きな地震 が数 多 く発生す る太平洋側 ではさ らに詳 し

く最大 加速度 の方位特 性 を調 べ る ことが で きる. MORI

and CRousE(1981)に は余震を含む+勝 沖地震 のデ ィジ

タル強震記録が気 象庁 の震源 に関す るデー タと共 に整理

されて いる. 記録 は100サ ンプル/秒 で数値 化 されて い

る. ペ ンの円弧補正や ゼロ線 の補正 を した後, 25Hzの

ローパ スフ ィル ター と4分 の1記 録 長以下 のハ イパ ス

フ ィル ターを通 し, SMAC型 の計器 特性 を取 り除 いた

デ ィジタル記録で ある.

先 と同様 に, 3Hzか ら10Hzの 狭帯域 バ タワー ス

Fig. 2. Maximum accelerations of first and second major subevents for the 1983 Japan Sea earthquake.
They are calculated from two horizontal components of narrow band filtered accelerations after
correcting for the attenuation along the seismic ray path. The maximum accelerations donot show
any correlation with epicentral distances. They are plotted on each station azimuth. Curves in the
figure indicate the short period seismic directivity effect on the random seismic waves. The effect
originates from the azimuthal varation of energy flux from the finite moving source. Average rupture
velocity on the unilateral faulting is assumed to be 0.5, 0.8, and 0.9 of S-wave velocity.

Fig. 3. Point source radiation patterns for P and composed S waves for reverse faulting with dip angles

of 45 and 60 degrees trending towards the north. The amplitude patterns, although they are relative,

would not match the observed variation in Fig. 2. Note that the reverse faulting gives little amplitude

variation for composed S waves (cf. the curve of S45).
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フィル ターをかけ, 水平動2成 分記録か ら最大振幅 を読

み取 った. 太平洋側 での短周 期地 震波の距離減衰 は詳 し

く調 べ られ てお り, こ こで は震央距 離 のL73乗 で振幅

補正 した. 解析 した観測記録 は震央距 離の限 られた範囲

の ものであ るか ら, 相対的 に振 幅方 位特性 を議論す るの

に, 上 の仮定 はか な らず しも本質 的 で はない. 金井 式

[河角(1973)]を 用 いて距離振幅補正 も試 みたが振幅方

位分布 の結 果に変わ りはないよ うだ.

Fig4に この ように して計算 された最大加速度 を方 位

順 に示 す. 図 中の数 字 は観測点直下 の地盤指数 であ る.

1は 第三紀か それよ り古 い基盤 で洪積層が10m以 下 の

地盤, 2は 洪積層が10mを こえ るのが沖積層が10m

に満 たない もの, 3は 沖積層が25m以 下で軟弱 な表層

が乗 って いる もの, 4は1～3以 外 の軟弱 な沖積 層地盤

であ る. 観測記録 は主 に湾岸 の地盤 におかれ たセ ンサー

と橋脚の下 に置かれ た ものの2種 類が ある. 橋脚下の記

録 は相対的 に小 さな最大振幅 を示 してい る. さらに気づ

くの は, 地盤が軟弱 である観測点 が必 ず しも大 きな加速

度 とな って いるわ けで はないことであ る. これ は多分,

解 析 して い る強震 動が狭 い周 波数帯 域 の波動 か らのみ

成 ってお り, 観 測点 直下の地盤に よる増幅効果の違 いは

この周波数帯域 で小 さい ことによ ると思われ る.

最大加速度 は南 側で小 さく北 西方向に大 き くなって い

るよ うに見 える. 北側 のデー タが橋脚 下のデー タで特に

振幅が小 さいためは っきりとは しないが, 最 大加速度振

幅 に は方 向 依 存 性 が あ るよ う に見 え る. KANAMORI

(1971)に よる1968年 十勝沖地震 のメカニズム解を参 考

に して, 断層がN30W方 向 に一方 向破壊伝播 した と仮

定 した. これ により, 短周期地震波 の振幅方位 依存性 を

(1)式 か ら計算 しよ う. Fig. 4に 破壊伝播速度 がs波 速

度 の0.8倍 と した時の結果を示す. 観測 された最大 加速

度 の方位分布 と短周期地震波 の ドップ ラー効果 による振

幅方位分布 は互 い に矛盾す るもので はないことが解 る.

Fig. 4に は5月16日 に引続 き発生 した余震 の最大加

速度 も図 示 してあ る. KANAMoRk(1971)に よれ ば, この

最大余震 は断層面上 でのすべ りの向 きが反転 して いる.

Fig. 4の 最大加速度 の分布を見れば, 南側の観測点 で大

きな振幅 とな り, 北側 では小 さい. この振幅方位分布 は

本震 の様子 とは逆 セ ンスであ る. 最 大余震 はすべ りの向

きが逆転 して いたばか りでな く, 破壊 の拡大 の向 きも本

Fig. 4. Maximum accelerations of the 1968 Tokachi-oki earthquake, Japan, of May 16 (solid circles) and

its largest aftershock of May 16 (open circles). They are similarly obtained as those in Fig. 2. Soil

classification (1 to 4) of each station site is attached to the data. The number indicates that 1 is tertiary

or older bedrock, or diluvium thickness less than 10 m, 2 is diluvium thicker than 10 m or alluvium

thickness less than 10 m, 3 is alluvium less than 25 m including soft surface layer with thickness less

than 5 m, and 4 is other than the above, usually soft alluvium or reclaimed land. Arrow shows the

direction of rupture propagation of the 1968 Tokachi-oki earthquake, assumed to N30W. Solid curve

shows the short period seismic directivity effect on the maximum accelerations assuming the average

rupture velocity of 80% of shear wave velocity. Dashed curve is for the largest aftershock.
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震のそれ と逆で あったのだ ろ う.

§5. rms加 速度 と最 大加速度

地盤 によ る地震 波 の増 幅効 果を考慮 したrms加 速 度

と最大加速度の方位依存性 を調 べてみよ う. 先 と同 じに

MoRI and CRousE(1981)に よる強震動 デ ータか ら地動

加速度を考え る. この地動 のパ ワーの時間積 算値が全パ

ワーの5%か ら85%ま で増加 す るのに要す る時間 と全

パ ワーの80%か らrms加 速度 αm, を定義 す る[lzuTANI

(1984)].

地 盤構造 に よる短周期地震波 の増幅効果 は観 測点毎 に

異 な ると考え られ る. これ は地震波 の周波数 に依 って も

はげ しく変化す る. 狭帯域 の波動 を取 り扱 うことで後者

の影響 は特定の周波数帯域 の平均的 な増幅効 果で近 似で

きるだ ろう. しか し, 1っ の地震 の αmだ けではいろい

ろな観測点 での増幅効果の違 いが まだ残 っていて, その

方位依存性 を主張す るの は強 い説得力 がないか も知 れな

い. そ こで1968年+勝 沖地震 とその最 大 余震 につ い

て, 同一の観測点での狭帯域 の地動加速度 か ら計算 す る

Om, の比 を取 ることで, この地盤効果 の影響 を取 り除 く

ことに しよ う. Fig. 5に このよ うに して計算 したrms加

速度比 を方 位順に示す. ただ し, ここでは距離減衰 の補

正 は してい ない. そ れは断層 破壊 は有限 の大 きさであ

り, 各観測点 の震央距離 は本震 と余震 とで大 きく変わ ら

ないか らで ある. 今 までは最大加速度 とい う瞬間 の離散

量 で短周期 地震 波 の方 位依 存性 を考 えて きた. ここで

は, 全 ての地動 加速度 を用 いてrms加 速度比 で考 えて

いる. Fig. 5を 見て解 るようにαm, の比 は本震 の破壊 が

進行 した北西方向 で大 き く南南西方 向で小 さい傾 向を示

して いる.

図 には(3)式 か ら期待 され る長周期 の ドップラー効果

による理論的 な αm, の比 と(2)式 によ る短周期の それを

示す. 長周期の理論曲線 は本震 と余震 の地震 モーメ ン ト

の違 いが曲線の レベルを決 める. 短周期 のそれは断層面

上の不均質性の違 いが決あて いる. この点 は後 に再 び考

え ることにす る. 最大余震 につ いて は直後 の余震分布や

Fig. 4の 結果 を見て, 真南 に断層破壊 したと仮定 した.

(3)式 に よる振 幅比 の方位 分布 は変化 量が大 きす ぎて,

観測 された αm, の比を説明 しないようだ. 観測点数が余

り多 くな いので決定的 に結論 はで きないが, この ように

して地盤 効果 を考 慮 したrms加 速度 に も短周期地 震波

の ドップ ラー効果 に よる振 幅方 位依存性 が現 わ れて い

る.

同様 に して, 最大加速度の比 を1968年+勝 沖地震 と

Fig. 5. Ratio of root mean square accelerations between the 1968 Tokachi-oki earthquake and its largest
aftershock. The ratio is taken at the same station to remove the unknown correction for the site
magnification. Broken curve indicates the short period seismic directivity effect. And dashed curve
indicates the long period seismic directivity effect on the ordinary coherent waves. Here we have
assumed the direction of rupture propagation of the largest aftershock is due south, judging from the
aftershock distribution. Since the focal mechanism of the largest aftershock is almost completely
reversed compared to that of the main shock, the point source focal mechanisms give little effect on
the amplitude variation of the envelope and rms accelerations.
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その最大余震か ら調べ てみた. Fig. 6に 結 果を示す. 観

測点数が少 な く, rms加 速度比 よ りデー タのバ ラ付 きは

大 きい. しか し, 最大加速度比 もやは り北西方 向で大 き

く, 南側 で小 さ くな って いる. その変化量 は長 周期 の

ドップ ラー効果に よる振幅方位依存 では大 きす ぎること

が見て とれ る.

最大 余震 の点 震源 メカニズムはほぼ完全 に本震 のそれ

と反転 してい る[KANAMoRI(1971)/し たが って, ここ

で考え てい るよ うな実体 波のrms振 幅 や包絡線 振幅 の

本震 と余震 デー タの比 で は, 点震源 メカニズムが本震 と

余震 とで違 う影響 は非 常に小 さ く, 点震源 メカニズムだ

けで上 の結論 を変え ることはな い.

§6. 議論 と結論

ドップラー効果 は発音体 や観 測者 の移動 による周波数

変調 と してのみと らえる ことが多い. しか し, 運動す る

原子核 が放 出する γ線 のエネルギー ほ方位特性 を示 し,

これ は ドップ ラー プロー ドニ ングと呼ばれて いる. この

様 に周波数, 振幅, エネルギーなどの物理 量の世界で広

く ドップラー効果 を考 える ことがで きる. (1)や(2)式 で

考え た短周期波動 の ドップ ラー効果 は, ランダムな位相

を持っ波動を放出す る発音体 が有限時間 だけ運動 す る影

響 か ら導かれて いる点が従来 の考 え方 と異 な る. この新

しい考え方 はラ ンダムで あるよ うな位相 を持 っ波動 の取

扱 に有 効であ る. 小 山(l988)は, 短周期波動 の ドップ

ラー効果を一方向破壊 と両方向破壊 の断層運動 の場 合で

考 えた. そ して, 大 きな地震 による震度 の空間分布 か ら

断層破壊様式 が一方 向破壊型 か両方 向破壊 型であ るのか

を推定 して いる.

最大 加速度 やrms加 速度 ばか りで な く, 定 量的 には

評価 しに くい震度 も詳 しく調 べれば, ランダム位相 の地

震波の性質が見 いだ せる ことになる. これは断層面上 で

の不均質領域(断 層パ ッチ)の ランダムな破壊 によ って

励起 されて いる波動で ある. 断層パ ッチの破壊 メカニズ

ムはその規模が小 さ くなるほど大 き くゆ らいでいるだろ

う. また, 震源近傍での強 い散乱 などの影響 で波動 エネ

ルギー は拡散過程 に したが うよ うな伝播 を示 し, 指向性

の少ない波動 と して震源域 を離れ る. (1)や(2)式 で現 れ

たLm7は 断層パ ッチが放 出す る短周期波動 エネルギー

を断 層破壊 の継続時間で割 ったもの と理解 され る[小 山

(1987)]. もちろん, この ような取扱 いは断層面上 での応

力降下量 のゆ らぎや断層の局所的 なステ ィッフネスを統

計量 と考 え, その平均値や分散で表現 して いるか ら可能

となる. 短 周期地 震波を励起す る断層パ ッチが有限個で

決定論 的に記述 され るな ら, また違 った震源過程の理解

が可能 であろ う[AKI(1983)1

断層パ ッチの面 密度 はサ ブダクシ ョンゾー ン毎 に違 い

はあ って も[LAY et a1. (1982)], 同 じ地震域 で はあ まり

変わ らないだろ う. 従 ってFig. 5に 見た αmsの 比 は本

震 と余震 とで, (Lk)1/2が どれ程違 うか を示 して い る.

Fig. 5か らはその比 がおおよそ1.5～2倍 程度 と見積 ら

れ る. Fig. 4の 最大加速度値 か らもこの比 が同 じ様 に見

積 られ る. 本 震 と最 大 余震 の断 層 の 長 さ を150km

[LAY et al. (1982)]と80km[IzuTANI and HIRAsAwA

Fig. 6. Ratio of maximum accelerations between the 1968 Tokachi-oki earthquake and its largest

aftershock. All the others are the same as those in Fig. 2 and Fig. 5.
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(1987)]と す ると, 断 層パ ッチが放 出す る振 動 エ ネル

ギー ア の比が最大で2倍 程度 となる. この値 は断層の

長さの比程度 であ り, 断層面の不均質性 が断層 の長 さで

スケ-リ ングされ ると考え るKoYAMA and SHIMADA

(1985)の 結 果 と矛盾 しな い.

結 論 をま とあ る と, 最大 加速度 やrms加 速度 に振 幅

方位依 存性 が存在す る. それ は長周期 の波動 に特 徴的な

ドップ ラー効 果か ら生ず るもので な く, 短周期地震波 に

あ らわれ る断 層運動 の影響で ある. 短周期地震波 は震 源

や伝播 系での影響 で点 震源 メカニズムのよ うな強 い振 幅

の方位指 向性 を示 さない. この様 な短周期波動 の性質 は

大地震 が励起 す る強震加速 度や それ による震度分布 など

地震 災害 に も関係 す る地 震動の方位特性 を表現す る. 最

大加 速度 やrms加 速度 は断層破 壊 の不均質性(断 層面

不 均 質 性 強 度: Fault Patch Intensity)[KoYAMA

(1985)]に 密接 に関 係 して い る. それ を表 現 す るパ ラ

メー タ7や それが従 うスケ ー リング則が このよ うな近

地での強震動 の解析 や短 周期地 震波の励起 の研究 か ら明

らか にされつつ ある,
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