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地震はなぜ停るのか

楠瀬勤一郎(環境地質都)
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はじめに

地震波の記録(地震記録)や地震にともなった地殻変

動などを調べることによって断層がすべっている間の

ことについては破壊がどこから始まりそれがどの程

度ぎくしゃくと伝播していったかまるで手にとるよう

にいろいろ分かってきている.しかし地震がた笹停

止するのかについて不思議に余り分かっていない･

地震の原因は破壊が断層面上を伝播することであり破

壊が進行している問はその先端に欠きた応力が集中Lて

いる.地震記録を詳しくみると地震の停止にともた

ったピｰクいわゆるストッピングフェイズがみられ

る.破壊の伝播する速度が急激に変化することでこ

ういうピｰクが現われるのだから地震の停止は割合突

然おこるらしい.そうたると停止した破壊の先端に

は欠きた応カガミ集中したままにたっているわげで次の

地震はここから始まるだろうと考えられる.またど

こまで断層がすべるかで地震の大きさが決まるのだか

らたぜ停るのかをちゃんと知らたいとどうしてこの

地震は小地震だったのに次に同じところにおこった地震

が大地震に改ってしまったかなどということが分から

たい･だから実は地震がた畦停るのかが分からない

と次の大地震がいつくるのかも分からたい.そこで

今まで野外観察から破壊の停止についてどの程度まで分

かっているのかを少しまとめてみた･

リアとアスペリティという概念によって説明することが

多くたっている.アスペリティとバリアの概念の違い

についてはKingandNabe1ek(1985)に簡潔たしか

しペダンチックた説明がある.アスペリティという言

葉には断層面問の接触の強弱にもとづいたすべり強度

の高い領域という意味合いが強いようだが私には両者

に本質的た違いがあるように思えたい.

DasandAki(1977)によればバリアには破壊面の

凸凹のようだ実際に目に見える幾何学的バリアとクリ

ｰプたどによって断層面周辺のテクトニックな応力が緩

和され低くたることによって生じる応力緩和型バリアの

二種類がある･水平方向への破壊の伝播に対するバリ
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質の高い地震の記録が使えるようにたり地震の最中

の断層の破壊は決してためらかに進むのではなく思

った以上にぎくしゃくとしたがら進むことが分かって来

るとその原因を表わすための概念が欲しくたってく

る.そのようにしてバリアやアスペリティの概念が

地震学に導入されここ十年間程の間に地震の破壊過程

についての理解が大変進んだ･これらの概念は実は

多くの地震屋が昔からたんとたく持っていたもので偉

大た先生が一英語で一使うとこうまで真実味をおびてく

るものたのかという気もし次いでもたい.しかし

最近では地震のすべりの開始やすべりの停止をこのバ
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図1

幾何学的バリア(乱)新しい地質構造を作らないバリア

ω新しい地質構造を作るバリア(o)体積膨張型バリア

(d)体積膨張型バリアを両端にもつ断層上でのすべりの

分布(e)体積収縮型バリア(f)体積収縮型バリアを両

端にもつ断層上でのすべりの分布(King,1986より)
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アとしてはこの二種類を考えれぽよいように思われ

る･KingandYie1ding(1984)は幾何学的なバリアを

バリアが破壊の進行方向に平行た方向にあり破壊の伝播

にともなった新しい地質構造を作らたいもの(図1-a)

と破壊の伝播の方向にあって破壊が停止する際に新

しい断層や体積増加域をつくるもの(図1-b)の二種類

に分けている.

新しい構造を作らたいバリアは破壊の横方向の広が

りを規制するようだ働きはしても地震の破壊開始にも

停止にも欠きた役割は担わだい.新しい地質構造をつ

くるバリアは地震の終端部が体積膨張域とたるもの

(図1-c)と収縮域にたるもの(図1-e)とにわかれる.

岩石の引っ張り強度は圧縮強度に比べるとはるかに小

さいということを考えると体積膨張域とたるようなバ

リアの障害としての強さはさほど大きくたいと予想さ

れるのでこの形のバリアをもった断層ではその断層

面上でのすべり量の分布は図1-dに示されたように両

端まで一定な箱型をするととりあえず考えよう.た

とえばこの体積膨張域が海嶺でこの断層がトランス

フォｰム断層である場合を考えれば断層面上での歪量

の分布は明らかに図1-eのようにたる.収縮域にたる

ものは地震が停止したときの破壊の伝播のエネルギｰ

のうちの一部は周囲の岩盤によって弾性的に蓄積される

が残りのエネルギｰは断層終端部付近に発生する破壊に

よって消費される.このようたバリアを持つ断層の場

合のすべり量は図1-fで示されるように終端部近くで

緩やかに零になっていく.もLクリｰプ運動を考えた

いならぼ図1-f中で影で示した弾性的に蓄えられた

エネルギｰは余震･平常時の地震活動･次の地震の前

震活動などによって解放される.またこのようた断

層終端部では応力が周囲より集中しているので次の地

震がこの領域から始まることが期待される(アスペリティ

の形成King(1986)).

応力緩和型のバリアをもつ断層ではバリア領域の断

層面上の勇断応力がクリｰプなどによって緩和されてし

まっているため伝播していった破壊が応力緩和領域に

入ってからは破壊を続けていくエネルギｰが断層の周囲

から供給されないのでガス欠の車が停まるように徐々

に停止する･図2は地震が停止したときの断層面上

でのすべりの分布で脆性破壊領域に蓄えられた歪エネ

ルギｰは余震たどによってやがて解放されるが応力緩

和域の影で示された残留歪はクリｰプなどによって地震

活動をともたわずにすべっていく.

断層ク/一プA噂_騒断層クリ､プ
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地震のさい/

クリｰブ顎域までのびたすべり

応力緩和型バリア断層A-Bの両端が応力緩和型バリア

を持ちその先がクリｰプ領域とたっている場合(勾地

震の際に断層面上でのすべりは脆性破壊域内では停らずク

リｰプ領域までのびる.断層A-B間でのすべり残しは余

震だと微小地震によって後ですべる.応力緩和型バリア内

でのすべり残しはクリｰプによって地震をともなわずにす

べる(b)(King,1986より)

数理モデルはバリアの働きをどこまで明かすか

KingandNabe1k(1985)は断層の形と震源過程の

よく分かっている地震について地震の開始と停止の位置

を調べ断層の走向が変化している場所(bend)で地震

が発生したり停止したりすることを見いだした.この

ように地震がbendで発生･停止するたらぽ同一断層

系に何度も地震が生じる問に繰り返し高い応力がbend

近傍に集中しbend周馴こは破壊域カミ発達すると考え

られる.このようたbendは幾何学的バリアの一種で

ある.

彼らは破壊の開始と停止とに対してこのようた幾何

学的バリアがどう働くかを示すために二次元モデル実験

を行った･その結果が図3である･まずたんらか

の偶然によって主断層a上に発生した破壊が断層の分岐､

点に向かって伝播する.この運動によって断層b,

cがすべり始める(図3-a).これらの運動は同時に

断層の分岐点のまわりの副断層を動かし変形が広い範囲

(プ目セスゾｰソ)に広がる｡このため主断層aの

先端の応力の大部分がプロセスゾｰンでの変形に消

費されb,cへの破壊の伝播が小さくたる.一方

この過程で断層に異なる方向からすべり運動が伝播する

ことにより結果的に断層面上の動きがロッ.クされて断

層a,b,cの動きが停止する(図3-b).つまり白
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地震の伝播

停止
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開始

図3断層のbendでの地震サイクルの数

値モデル実験結果(乱)本震の破壊が

断層の交点に向かって伝播する(b)

本震の停止(o)地震空白域の形成

但)新しい地震の発生(Kingand

Nabelk,1985を一部改)

図4

Rockbr三dgeの構造(刮)Rockbridgeの種類A;体積収縮型rock

bridgeB;体積膨張型Rocヒbridge(切Rockbridgeの内部構造

(Sibson,1986を一部改)

縄自縛の世界である｡

主断層停止までの間に生じた断層面上での食い違いが

アスペリティとたって次の地震の際に破壊の開始点とた

る･副断層の密度つまり主断層の破壊伝播の停止

によって生じたアスペリティの密度は分岐点の近くが

一番高い.このため地殻応力が増加すると断層bが

再び動く前にまずプロセスゾｰンの境界付近で地震

が生じやすくたり震源分布は茂木の第二種地震空白域

として有名たドｰナツソパタｰンをつくる(図3-c).

プロセスゾｰンの境界付近での地震活動がある程度す

すむと主断層にかかっていたロックがゆるんできて

たんらかの拍子でたとえほ断層bのロックがはずれ

新しい大地震が始まる(図3-d)･破壊の進行について

のゲｰムのルｰルがKingandNabe1k(1985)の論文

では余り詳しくはたいので数値実験の内容がもう一つ

よく理解できない点もあるのだが彼らの結果は地震

の停止･空白域の形成･次の大地震の発生というプロセ

スをもっともらしく再現している.

Dengeta1.(1966)は雁行配列している断層系の野

外観察の結果から横ずれ断層の破壊の停止を考えるう

えで雁行した二つの断層の間の領域(rockbridge)の性

質が重要であることを指摘している(図4-a).rock

bridgeも一種の幾何学的バリアで二つの断層のずれ

の方向によって張力場にたる体積膨張型rockbridgeと

圧縮場にたる体積収縮型rockbridgeの二種類のroc阜

bridgeができる.Sega11andPo11ard(1980)は雁

行した二つの断層の間の弾性的た相互干渉を二次元準静

的た問題として調べた｡膨張型rockbridgeの場合

は二つの断層間の相互作用のために断層端での摩擦抵抗

が減少してすべり易くなりrockbridgeでは平均応力

が減少する･断層端は張力型破壌として進行して破

砕の網目構造が発達すると同時に断層が互いにくっつ

いてのびていったり副断層が発達する･一方収縮

型rockbridgeでは断層端部での摩擦抵抗もrock

bridgeでの平均応力も増加するために断層端部は互

いから離れるようにのび広い範囲に破砕域や副次的た

断層を発達させる(図4-a)･明らか次バリアをつくる

地質ニュｰス402号�
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収縮型rockbridgeに対して膨張型rockbridgeは

相対的に断層のすべりの進行に対する抵抗が小さく断

層が互いにつたがりやすい.

破壊の伝播に対するrockbridgeの挙動を動的に解析

した結果では(たとえばSibson,1985)静的た解析結果と

は相反して膨張型rockbridgeは破壊の伝播に関し

て収縮型rockbridgeと同程度あるいはそれ以上のバ

リアとたる.静的た考察では断層の周囲の岩盤の粘

性的た性質が無視されていたのに対し動的た解析では

粘弾性体として扱われているのでrockbridgeが急激

た体積膨張に対して欠きた抵抗を示すためである.地

殻の浅所は流体に満たされているので岩盤中の割れ目

がすべりの伝播にともたった張力の増加に呼応Lて数

秒というようた急激た速さで開口しようとすると割れ

目中にある流体の表面張力が欠きた抵抗とたるためであ

ろう｡膨張型rockbridgeが粘弾性的た振る舞いをし

ている証拠としてSibeson(1986b)は膨張型rockbri-

dgeの領域ではしばしば地震後にゆっくりしたすべり

が生じることを指摘している･一方収縮型rock

bridgeは急激たすべりの伝播に対しても長時間の

ゆっくりLたひずみの伝播と同様に欠きたバリアとして

働く.

TokiandMiura(1985)は断層面上での破壊にとも

たった応力降下量と断層面の降伏応力をあたえ断層面

上に働く勇断応力がそこでの降伏応力の値をこえたら

破壊するという仮定のもとで逆断層地震の震源過程を

調べた.彼らの手法は断層面上の降伏応力の大きさを

局所的に大きくすることでバリアを表現するため断層

面上のバリアを任意にあたえることが可能である･し

たがって破壊の伝播にバリアがどのような影響をあた

えるのかを考える時にモデルをつくるさいの自由度が

大きいので便利である･しかし今のところ応力降下

量や降伏応力の分布について我々があまりにも知らた

さすぎるのでもっともらLい深さの範囲で地震を発生

･停止するためにパリアがどのようた分布をしていた

くてはたらたいかを一意に決めることができたい.彼

らの手法を用いて地震の発生過程を考察するためには

深さによって降伏応力の値がどのように変化するのかを

別の研究から明かにしていく必要がある.

横ずれ断層で観察される幾何学的バリアの1構造

幾何学的バリアは野外ではどのようた形で観察され

ているのであろうか･はじめに地表観察に適した横

ずれ断層についてその構造をみてみよう.

欠きた地震では地震による地中の破壊が地表でみ

1988年2月号

られる個々の断層をこえて伝播していく･たとえば

今から約100年前におきた濃尾地震では温見･根尾谷

･黒津･梅原の各断層を動かしながら破壊が伝播してい

った.したがって幾何学的たパリアを考える時には

個々の断層の形ではたくいくつかの断層を一組とみた

した断層系の形を考える必要がある｡このようたスケ

ｰルで問題にしたくてはたらたいのは断層系の走向の

変化する場所(bend)と断層系が雁行した幾つかの断層

でできているときの断層と断層との間の｢とび｣の領域

(rockbridge)である.

雁行したいくつかの断層によってできている断層系の

場合には個々の断層の主要な破壊面は通常直線ある

いはゆるいカｰブを描きつつ100㎞程度続き100-

1,OOOm位離れて隣の断層に続いていく.高精度の微

小地震の震源分布から地表に表われているbendや

rockbridgeがしばしば地震活動がみられる上部地殻

の下限まで(深さ10-15km程度まで)及んでいることが明

らかとなっている(たとえばReasenbergandE11isworth,

1980).また個々の地震の断層面上でのすべり量の急

激た変化がこのようた構造に対応するという報告も多

い(たとえばKikuchiandSudo,1984).地形学的た証

拠をもとにSibson(1986a)はこのような大規模た

下部構造が10,000年以上も変わらなかったことが明らか

だ例を報告している.

先に指摘したようにrockbridgeには体積膨張型

rockbridgeと収縮型rockbridgeの二種類がある.

体積膨張型rockbridgeでは正断層やグラｰベソのよ

うだ張力場を示唆する構造が発達する.図5は1920

年に元老10-20万人をだしたハイユアソ地震(マグニチュ

ｰド8.6)をおこしたハイユアソ断層(中国寧夏区)であ

る.図中の太線は1920年の地震の際に動いた部分ま

た影はこの断層系のrockbridgeにみられる6つの

盆地を示している.これらでは盆地の境界を形作っ

ている正断層(図中のNF)が横ずれ断層(図中のSF)と､

島角に交わっている.D㎝geta1.,(1986)は1920年

ハイユアソ地震のさいのハイユアソ断層帯にそっての水

平変位量の分布を調べ盆地では勇断成分が断層部分に

比べ減少しているが張力成分は増加していることを示

しこれらの盆地が膨張型の幾何学的バリアであること

を明かにしている.Rodger(1980)はこのような体

積膨張域の形成が雁行した二つの断層の間の距離と重

たりの長さによってコントロｰルされていることを指摘

した.野外観察の結果をもとにDengeta1.,(1986)

は断層の長さと深さもその形成に影響することを報

告しこれら4つのパラメタｰの大きさによる体積膨張

域での盆地の形の違いとその発達過程を議論してい�
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図5ハイユアン断層系と1920年ハイユアソ地震の際に観察された地割れ｡図の土よりハイユアソ断層系の西部

図中の影;構造性盆地SF;横ずれ断層NF;正断層(Dengeta1.,1986より)

中部東部.

る.一方収縮型rockbridge領域では逆断層隆

起だとの圧縮場を特徴付ける構造が種々見られるる.

例えばXianshuiHe断層に1973年発生したルｰフォ

地震(中国四川省マグニチュｰド7･9)ではrockbridge

にモｰルドラックがみられた.

中一大規模の横ずれ地震に伴う余震の発震機構の研究

から膨張型rockbridgeや収縮型rockbridgeにそ

れぞれ対応してrockbridge内部には正断層逆断層

成分をもつ余震が生じるが各rockbridgeの直前ま

での断層部分には本震と同じ横ずれ成分の余震がおき

ることがわかった(たとえほReasenbergandE11sworth,

1982).余震の発震機構はrockbridgeで局所的た応

力の方向が急変しておりその方向が雁行した二つの断

層の相互作用を弾性論的に解析した結果と良く一致して

いる.収縮型rockbridgeのまわりでのすべりは

KingandNabeIk(1985)のモデルが示すようにrOck

bridgeの周りの広い範囲にわたって分布している横ず

れ(およびいくらかの逆断層成分をもった)微小断層によ

って伝播しバリアの周りの広い範囲に破砕変形を生じ

る.それにひきかえ膨張型rockbridgeでは変形

はrockbridge内部に限られる･この変形域の広さの

違いは余震分布域の広がりの違いとしても観察される･

余震や変形の一部が地震後のゆっくりした破壊に対応し

ているので膨張型rockbridge周囲の変形域や余震

域の広さが収縮型rockbridgeに比べて狭いというこ

とがバリアとして弱いということにはったがらたい･､

Hi11(1977)は膨張型rockbridgeでの地殻の変形に

ついて雁行Lた二つの断層が小さた垂直張力破壊と勇

断破壊によってハニカム構造をつくってつたがりあうと

いうモデルを提唱している.彼のモデルでは膨張型

rockbridgeではすべりが断層運動の方向へのある

程度の張力開口を伴って伝播するという点が面白い(図

�戩�

幾何学的バリアが地震をどうかえるのか

1979年カラベラス断層におこったコヨテレｰク地震

(マグニチュｰド5.9;図6a)SanJacinto断層帯に

地質ニュｰス402号�
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図6余震分布と断層の形状a;コヨテレｰク地震

d;日本海中部地震

b;ボレゴマウンテン地震｡;伊豆大島近海地震

1968年におこったボレゴマウンテン地震(マグニチュｰド

6･4;図6b)1978年伊豆大島近海地震(マグニチュｰド

τ0;図6c)1983年目本海中部地震(マグニチュｰド

7.7;図6d)を例にとって地震の際各種のパリアが断

層面の破壊の伝播にどのようた影響を与えるのか考察し

てみる･これらの地震は地震波の解析地表の割れ

目分布の観察余震の震源分布だと広い範囲のデｰタが

使えるためバリアの働きについて信頼性の高い議論が

できる｡コヨテレｰク地震は本震の断層の幅が深さ

3㎞から1O㎞までの約7㎞本震による断層面上で

1988年2月号

の平均すべり量は約O.2mで破壊は本震の震源から南

東へ一方向に6-14㎞の蹟離伝播し膨張性rockbridge

で停止Lた.余震は膨張性rockbridgeに長斜方形に

分布している.本震から約5時間おくれてマグニチ

ュｰド4.0の余震がrockbridgeの南端に生じ(図中黒

丸)それにともたって本震の余効的な遅れすべりが

南西に約2km離れた断層に伝播した.その後この

断層に沿ってすべりは徐々に南東へ約8㎞伝播してい

った.余震の発震機構は膨張性rockbridge中の余

震の主応力軸の向きが本震に比べてやや時計方向にぶっ�
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図7

長周期P波のインバｰジョンで求めた伊豆大島近海地

震の震源過程.(乱)東部およびlb)中央部の断層か

ら放出された地震モｰメントの時間変化(o)上図の地

震モｰメント放出の各ピｰクの位置番号は図a,b

に対応(KikuchiandSudo,1984より)

ているのを除げば本震と一致している(Sibson,1985).

コヨテレｰク地震は岩盤の粘性を考慮したSibson

(1985)の解析が示したようにrockbridgeがちゃんと

バリアとして破壊の伝播を停められることを証明した･

本震発生後5時間おくれて破壊がとたりの断層に伝わ

っていったのも岩盤が変形に対してダッシュポット

のようだ粘性的た応答をする影響と考えられる･

ボレゴマウンテン地震の震源過程はコヨテレｰク地

震に比べやや複雑である｡地表に現われた割れ目によ

ってボレゴマウンテン地震の際の破壊域は三つの断層

にわたる約31㎞に及ぶことが分かった.北の断層

と中央部の断層との間は収縮型rockbridgeでまた

中央部の断層と南の断層の間は膨張型rockbridgeで

それぞれ約1.5㎞離れている(図6-b).観察された

本震の地表すべりの量は北の断層部分で約O.4m中央

部で約0.3m南部で約O.1mであるが最後の二つのす

べりの観測値には地震の余効によるすべりが含まれてい

ることが分かっている.本震の波形解析から地震波

エネルギｰの大部分は余震活動が一番低かった北の断層

から放出されていることが分かった･本震による破壊

は収縮型rockbridgeで一時的にとどまりたがらぎ

くしゃくと進んだ.余震活動が最も活発だところは中

央断層北東部の収縮型rockbridgeに接している部分

であり一方南西の膨張型rockbridgeに生じた余

震はrockbridge内部に限られる｡この余震分布の違

いは図4-cに示されたように収縮型rockbridge

では膨張型に比べ破壊域がづっと広いことに対応してい

る.主断層のくいちがいによって断層から離れたと

ころに勇断応力の増加域が生じることが知られており

主断層面からほぼ同じ距離離れて対称的に分布している

余震群はこれに対応している.このようた断層面から

離れた場所での余震活動については山科(1980)も報告

している.

図6cは1978年伊豆大島近海地震の震源分布図で図

中の白丸と黒丸は石橋･他(1978)によって再決定され

た典型的な前震と余震の震源の位置である.山川･他

(1979)によればこの地震では三つの断層が動いた.

そのうち図中F3の断層はF1,F2によって副次的F

動いたものであり本震を考える際にはF1,F2の二つ

の断層だけを考えればよい.前震は余震域の東端に位

置Lており一方余震活動は余震域の西端で特に活発

であることから本震の破壊は断層系の東端で始まり

西に向って伝播Lたと考えられる･この結果は震源

過程の研究とも一致している･KikuchiandSudo

(1984)は本震で動いた二つの断層をそれぞれ6個と3

個の部分に分げインバｰジョンを用いて遠方でのP

波の長周期記象から各部分が放出した地震波モｰメント

の大きさと放出時刻を調べた(図7).図中上図の山

の高さと下図の半径が地震モｰメントを表わし番号は

その発生順に主だったピｰクにつけている.二つの断

地質ニュｰス402号�
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図8Sato(1985)による日本海中部地震の震源過程E1～3

は各破壊の開始点(Sato,1985に加薬)

層のうち東の断層で放出されたエネルギｰが大きいこ

とまた中央の断層と交わる寸前に欠きたエネルギｰ

が放射されており破壊の伝播速度がここで急に変化し

たと考えられることから二つの断層の交点(bend)付

近は破壊の伝播に対して欠きたバリアとなっていること

が分かる.

Sato(1985)は1983年目本海中部地震の強震計の記

録からこの地震が一回の破壊によって生じたのではた

くつづげざまに生じた三回の破壊によって構成されて

いたことを明らかにしている･第一の破壊は震源域の

南端近くで始まり図8の中で3と示されている所で一

度停止した･約10秒後第二の破壊が第一の破壊の終

端よりやや北の部分から始まった.この第一の破壊の

終端と第二の破壊の開始点の間は余震活動も低い場所で

熱水活動に伴ってできたと思われる黄色の物質が漂って

いたのが報告されておりさらに海底温泉や硫黄様鉱

物のみつかっている久六島西方のほぼ真西にあたる.

これらの観察結果からこの部分は周囲に比べ地温が高

いと想像されSato(1986)はここが応力緩和型のバリ

アであったと考えた･第一の破壊終了から第二の破壊

開始までの10秒間はバリア中を応力がゆっくりと伝播

するのに要した時間であろう･第二の破壊は断層の走

向がN15EからN15Wに変化する地点で停止しており

ここから第三の破壊が始まっている･第三の破壊によ

って放出されたエネルギｰは第二の破壊によるものに比

べ明かに大きく第三の破壊開始点にあったパリアは第

二の破壊開始点のバリアよりも強く欠きたエネルギｰ

が蓄えられていたと考えられる.第二の破壊の終点に

発生した余震は局所的に高い応力を反映して他の場所に

発生Lた余震に比べて高周波成分が卓越しており(黒磯

･他1986)1978年伊豆大島近海地震と同様1983年目

本海中部地震においても断層の走向が変わるところが破

壊の伝播に対して欠きたバリアとたった.

地震数

〵　

1◎ON

〇

三5.5王{

コンラッド面今二20

㌰

モホ面今､､榊

�

�

深さ

図9微小地震の深さ分布と地殻構造北陸

地域での微小地震観測から求められた

震源の深さ分布コンラッド面以深で

は地震カ発生していない(渡辺1980

を一部改)

1988年2月号�
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すべり

脆性/塑性帯

コンラッド面

図10逆断層の構造と断層面上でのすべりの

分布Kin9(1986)による逆断層θ

概念図に楠瀬･平澤(1977)による

秋田県南東部地震の余震分布を重ね

た.下部地殻は塑性流動するため

脆性破壊をする上部地殻との境界に欠

きた歪が蓄えられ上都地殻底部に破

壊域(プロセスゾｰン)が発達す

る.この境界より破壊が始まり上

方へ伝播していく.図中の黒丸は楠瀬

･平澤(1977)により求められた発震

機構が本震と同一のもの白丸は低角

の逆断層で脆性領域と塑性領域の境で

のすべりを示唆するもの

◎1深度b

地震の深さを決める原因

ところでCOCORPだとの弾性波反射法による探査

の結果たどから大規模た断層はモホ面まで突き抜けて

いるようである.既存断層のすべりについてのいくつ

かのモデルでは地震時の断層面上のすべりが地殻下部

の脆性域からマントルにまで及ぶことが示されている.

しかし実際の観測事実からは内陸性の地震(プレｰ

トの沈み込みに伴わない地震)ぼ上部地殻に限られて発

生することがよく知られている(図9).したがって

なぜ地震のようだ脆性的た破壊がコンラッド面以下の下

部地殻に生じたいのかは地殻の性質を考える上でも欠

きた問題とたる･これまで地震の停止をバリアに関連

づけて考えてきたのでついでにこのようたある深さ

以深に脆性破壊が生じるのを阻止している原因を一種の

バリアと考えてこのバリアの原因についていままでに

どんな考え方が出ているかをまとめてみる.

地震発生領域の下限は地殻を構成する岩石が脆性的に

変形する領域と塑性流動する領域の境界に対応するとい

う考え方がある.これには深度とともに温度･圧力

が上昇するのである深さ(たとえば15km)より深いと

ころでは岩石が塑性流動するようにたるという考え方と

コンラッド面を境にして上部地殻と下部地殻を構成する

物質カ漉い下部地殻を構成する岩石がこの深度では流

動しやすいという性質を持っているのだという考え方が

ある･たとえば小林(1977)は関東以西の地殻内部

に発生する微小地震が地表熱流量から推定された地下

温度300度よりも浅いところにしか発生したいことを見

いだしこの温度が岩石の変形様式が脆性破壊から塑性

流動に変わる境界であることから温度上昇によって地

殻下部は塑性流動で変形するようにたるため地震のよ

うだ脆性破壊が生じたくなると結論した･後者の考え

方は現在あまりはやっていない･しかしコンラッド

面が内陸の地殻内部におこる地震活動の深さの下限とよ

く一致するように見えまたこの面を境にして上部地

殻と下部地殻との問には明らかな地震波速度の違いがあ

ることから私にはこの考え方も捨てがたい･

図10はKing(1986)のたかで逆断層の破壊モｰドと

歪分布の概念を図示したものに楠瀬･平澤(1977)が求

めた秋田県南東部地震(1970年;マグニチュｰド6.2)の余

震分布を重たものである.この地震の余震も発生する

深さの下限はコンラッド面に一致する｡地殻全体に圧

縮応力がかかっている場ではその原因がなににあるに

せよ下部地殻は流動変形によって縮んでいくため上

部地殻と下部地殻の境界では欠きた歪がたまることにた

り周囲に破壊域(プロセスゾｰン)を発達させる｡

上部地殻がもたなくたると応力が集中Lている境界付近

から破壊が始まり上に伝播していく.これはおもち

の上にせんべいをのせて横から押したようなものを想像

すれば分かりやすいかもしれたい･余震はプロセス

ゾｰンと本震の断層面に沿って生じる.図10中の黒丸

は楠瀬･平澤(1977)によって求められた発震機構が本

震の断層面と一致するもの白丸は低角の逆断層を示す

ものである.低角逆断層タイプの余震は,余震域の下

都に水平に分布していて上部地殻と下部地殻の境界で

のすべりを示唆している.

一方地震が発生するのは地殻物質が塑性変形する温

度圧力条件下であるからではたく断層面上に一度すべ

りが発生するとそのすべりが加速するような摩擦法則が

成り立つ領域だからであるという考えがある.つま

地質ニュｰス402号�
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図11断層面上のすべり様式と温度･圧力の関係図中形の部分

はStesketa1.,(1974)による地震を発生する可能性

がある不安定すべりをする領域.実線は東北日本での地

温の分布(FujiiandKurita,1978より)

り地震が発生したくたるのは岩盤それ自体ではなく

て断層のせいたのだという考えである･岩石の摩擦実

験から断層面上での摩擦はすべり速度に依存すること

が分かった(たとえばDieterich,1981;Ruina,1983;Tu11is

andWeeks,1985)･これにもとづくとすべり速度の

増加にともたって摩擦強度が低下する場合系の剛性が

ある敷居値より小さいかすべりの速度のゆらぎが十分大

きい場合には(系は不安定になって)すべりだすとどん

どん加速していって停止Lたくたる(地震の発生).一方

すべりの速度が増加するにしたがって摩擦が大きくた

るようた場合には(系は安定となって)すべりは加速しな

い(たとえばRiceandGu,1983).したがって地震

発生域の下限はすべり速度の増加にともたって摩擦強

度が弱くだる領域から強くなる領域への境界であると

いうことにたる.このような考え方では断層周囲の

岩石が流動変形をしても断層面上では地震が発生する

という状況があり得ることにたる･

ShimamotoandLogan(1986)は封圧を変えて岩塩

の摩擦の圧力依存性を調べ封圧が高くたるとすべりが

加速する不安定た状態から加速したい安定た状態に変化

することを実験的に確かめ地殻内で発生する地震の震

源の深さの下限は岩盤周囲の圧力従って深さによると

1988年2月号

いう考え方を提唱した.しかL実際の震源分布を見

ると地震発生域の下隈の深さには地域性がありそうだの

で圧力の効果は地震の発生する深さを決める決定的た

要因とは考え難い･Steskyeta1.,(1974)は人工断層

の摩擦すべり実験の結果をまとめて断層が一度すべり

だすとどんどん加速されるという現象は図11の影で示

された温度･圧力領域内で生じることを示した･この

図を用いてBrace(1977)たどいろいろた研究者が地

震の発生する深さについて議論している.たとえば

図中の実線は東日本での深さにともたった地温変化で

深さ5-15kmの範囲が地震が発生するような摩擦法則の

成り立つ領域どたり観測結果とよくあうようにみえる

(亙ujiiandK1ユrita,1978)｡

Hobbseta1.,(1986)は温度･歪量･歪速度･水の

分圧の各要素が断層面上でゆっくりしたすべりが発生

した時にすべり速度を加速させるように働くのか減速さ

せるように働くのかを検討し地殻の温度･圧力条件下

では温度の影響が最も大きくある臨界温度以下では

歪量の増加とともにすべり速度が加速されることを明か

にした.室内実験で得られた定常クリｰプでの活性

化エネルギｰのデｰタをHobbseta1.(1986)のモデル

にあてはめてこの臨界温度を見積ると石英岩で200度

ぐらいにたりこの臨界温度が地震の発生域の下限をあ

たえると考えた.この場合でもShimamotoandL0･

gan(1986)の時と同じように地震が塑性破壊の領域で

おこってもよいことになる.おもしろいことにHobbs

eta1.,(1986)の臨界温度は岩種によるため臨界温度が

400度以上にたるダナイトだとの岩石がたまたま地殻深

部に存在するところがあれぼ途中の深さに地震が全く

おきたいゾｰンをはさんで下部地殻に地震が起こっても

よいことにたる.彼が臨界温度を求めるために使用し

た定常クリｰプのデｰタは水があるたしで大きく変わる

ものであるし彼の議論には水の分圧が断層面のすべ

り強度におよぼす影響だと信頼できるデｰタがたいた､

めに大胆た仮定をせざるを得たかった部分が多いので

水が地殻下部にどの程度存在するのかという情報ととも

に他の研究によるデｰタの集積を待ってより精密た議

論を行う必要がある.

おしまいに

東北大学の二軸試験機をもちいて大寸法の試料によ

る人工断層のすべり実験を行う機会を得たので室内実

験から破壊の伝播がた畦停止するのかについて少し調べ

てみたいと考えている･そこで,破壊の停止について

どのようたモデルを頭に描いて室内実験に取り組むべき�
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たのかを考えるためにまとめたのがこれである.棄原

さん･大中さんやDieterich,P.Ohkuboさん達による

断層面上のすべりのメカニズムについての大変精力的な

室内実験によって一度破壊が始まった後にその破壊の

伝播速度が定常にたるまでの物理的たプロセスはかなり

よく分かってきた.それに対して破壊が停止するプロ

セスについてはまださっぱり分かっていたいように感じ

る.

剥晥���

Brace,W.F.,1977,RecentLaboratorySt1ユdieso{Earth-

quakeMechanicsandPrediction,J･Phys･Earth,25･

匱��㈰㈮

�����������慵��慮敷楴桂�物敲��

VersatileEarthquakeMode1.J.Geophys.Res｡,82.

�����

�湧����潮本�������慣�物�楣�晴�

��物湧�慣����慮�潮摩瑩潮�晩瑳�爭

�瑩潮�湃����捩���卩渮��㈷�㌷�

�湧�������湧��千�測�������

慮�敦��瑩潮��慣����楫�匱��由瑚�

ne,PureApp1yGeophys｡,124,203-223.

�整敲楣栬�������瑩�瑩癥偲潰敲瑩�潦�由瑳

��卩�����来�湍散�����慶楯�昀

�����歳�慮摩�漱畭攬���牴敲��

Friedman,J.M･Logan,andD･W･Steams(eds),Geo-

���潮�牡���������㌭��

��������物�����楳浩�捴�楴����

PressureAcrossIs1andArcsofJapan,J･phys･Earth･

㈶������

�������������牴��步卷����

�潰�献剥献�㈮���㌵㈮

�������爨�慮�����爬������慫�

楮���瑩�剥�浥�偵���祇������

㌰�㌳�

石橋克彦･平田直･須藤研19781978年伊豆大島近海地

震と主な前震･余震の震源位置とメカニズム1978年地震

学会講演予稿集1,59.

��捨�����卵摯����癥�楯湯�����楣

�慶�潦��び���慰慮�牴��步潦���

特�����������㈬����

�湧����������瑩潮����潭整特潦�攀

�楴楡瑩潮慮摔敲浩�瑩潮偲��������慫攀

創����楴��慴楯����漱������

gica1Structure,PureApp1yGeophys｡,124,567-585.

King,G･C･P･,andJ･Nabe1ek,1985,TheRo1eofBends

楮�由瑳楮���瑩慴楯����楮慴楯湯���

��慫�異���捩�捥㈲�����

小林洋二1977西南日本および中央日本における微小地震の

震源分布と地表熱流量との関係地震予知研究シンポジウム

��������

黒磯章夫･伊藤潔･梅田康弘･飯尾能久･村上寛史1986

1983年日本海中部地震の高周波余震と震源特性地震第2輯

㌹��弴㌰�

楠瀬勤一郎･平澤朋郎19771970年秋田県南東部地震の余震

の発生様式について地震第2輯30,295-306.

剥慳��牧��慮�����牴栬���晴敲獨�歳

潦���潴�慫攬��景�楡����慫�晁畧�

6.1979:ADetai1edStudy,J･Geophys.Res｡,87,

��㌷����

Rice,J.R.,andJ.C.Gu,1983,EarthquakeAftere苗ects

andTriggeredSeis㎜icPhenomena,PureApp1y.Geo-

�������㈱�

Rodgers,D.A.,1980,Ana1ysisofPu11-ApartBasinDe一

マe1opmentProducedbyanEche1onStrike-S1ipFa-

u1ts,inP.E.Ba11anceandH.G.Reading(eds.),“Sedi-

mentationτnOb1ique-S1ipMobi1eZones",Assoc.Sed.

偵�����

創楮愬������������慮����物慢�

FrictionLaws,J.Geophys.Res｡,88,10,359-10,370.

卡瑯�����異����慣�物�楣�晴�����

�湫��桵��慰慮���牴��步慳�晥牲�

�潭却�湧�瑩潮�捥��杲���������

㌳�㈵���

�条���慮���漱������捨慮楣�晄楳�渭

tinuousFau1ting,J･Geophys･Res･,85.4337-4350･

Shimamoto,T.,andJ･Ml･Logan,1986,ye1ocity-Depen-

����癩�潦卩�����楴�������

���景牓�楣慴�����慫���敍散����

�潰�献�湯杲慰栬㌷��物捥�楮杖漱��

(ed.byDas,S･,J･Boatwright,andC･H･Scho1z)･

AGUWashingtonD.C､,49-63.

卩�潮������瑯灰楮杯����慫�異����

Di1ationa1Fau1tJogs,Nature316,248-251･

卩�潮��������楡瑩潮偲�����慵����

�晥����潭�牴��步創��楮本偵����

�潰�献�㈴�����

却�歹������慣攬��剩�礬慮����潢楮�

���物捴楯��慵��副捫慴����敲慴�攀

慮����攬�捴潮潰�������㈰㌮

Toki,K.,andF,Miura,1985,Sil=nu1ationofaFau1土

創��敍散���批���業��潮����

E1en1entMethod,J.Phys･Earth,33,485-511･

T1ユ11is,T.,andJ.Weeks,1985,Frictiona1S1idingofDo･

�浩���物慴楯�湃潮�楴畴���慶楯爬�

�潰�献剥献���㈱���

山川宜男･山田明夫･岸尾政弘1979r1978年伊豆大島近海の

地震｣の前震･余震の時空分布一伊豆半島周辺のテクトニ

クスに関連させて一地震第2輯32,89-101.

山科健一郎1980地震を起こす応力月刊地球2,656-662､

地質ニュｰス402号�


