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要旨 
 

 

Global Positioning System (GPS) 連続観測網の整備に伴い，プレート境界における非地震性

滑りが時間変化することが明らかになってきた．本論文では，非定常的な非地震性滑りを

「間欠的なゆっくり滑り」と呼ぶ．間欠的なゆっくり滑りの時定数は，数時間から数ヶ月

で，通常の地震に比べて非常にゆっくりとした断層滑りである．また，アセノスフェアに

おける粘性緩和の時定数（約数年から数十年）より有意に短い．大規模な間欠的なゆっく

り滑りは，地震発生領域における応力の再配分をもたらすため，大地震の応力蓄積過程を

考える上で重要である．しかし，地震時滑り領域と間欠的なゆっくり滑り領域とがどのよ

うな空間的な関係にあるのかは，必ずしも明らかになっていない．本論文では，「地震時滑

り領域と非地震性滑り領域（特に，間欠的なゆっくり滑り領域）が，重なるのか否か？」

を明らかにすることを目的に，日向灘地域と三陸沖地域で発生した地震時滑り領域と非地

震性滑り領域を同定した．二つの領域では，大地震の発生間隔が短く，大規模な間欠的な

ゆっくり滑りが観測されている． 

日向灘における非地震性滑りの解析には，国土地理院によって観測された 900日間の GPS

連続記録を使用した．三陸沖における地震時滑りと非地震性滑りの解析には，国土地理院

と弘前大学で観測された 100日間の GPS連続記録を使用した．本論文では，GPS連続記録

から直接プレート境界面における滑りの時空間変化を求めるために，境界面における滑り

の時空間分布を未知数として，一次のスプライン関数で基底関数展開した．ここで，地震

時滑りについては，滑り時間関数をステップ関数で近似した．また，地震時滑りと非地震

性滑りを分離するために，地震波解析から得られた地震時滑り分布を先験的な情報として

採用した． 

日向灘における解析の結果，同地域で発生した最大規模の地震である 1968年日向灘地震

（Mw 7.5）における地震時滑り量が大きい領域（アスペリティ）は常に固着していること，

アスペリティ・間欠的なゆっくり滑り領域・定常的な滑り領域はそれぞれ相補的な関係に

あることが明らかになった． 

三陸沖地域における解析の結果，1994年三陸はるか沖地震（Mw 7.7）のアスペリティと

それに伴う間欠的なゆっくり滑り領域（余効滑り領域）は，互いに相補的な関係にあるこ

とが明らかになった．最大余震は，余効滑り領域の縁に位置しており，余効滑りによって

誘発されたことが示唆される．これらの結果は，それぞれの領域が異なる滑り特性を持つ

ことを示す． 

間欠的なゆっくり滑りの深さ範囲は，日向灘で 15～40km，三陸沖で 20～50km の範囲で

あり，プレート間地震発生領域の深さ範囲（日向灘：10～20km，三陸沖：10～50km）と重

なる．間欠的なゆっくり滑りの深さ範囲は，温度の効果のみで説明できず，蛇紋岩化等の

物性の変化を考える必要がある． 
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三陸沖の地震カップリング率は，地域全体の平均で 30%と低い値を持つ．しかし，細か

く見ると，地震カップリング率がほぼ 100%で地震時滑りにより歪みを解放する領域と，地

震カップリング率がほぼ 0%で間欠的なゆっくり滑りもしくは定常的なゆっくり滑りにより

歪みを解放する領域に分けることができる． 
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Chapter 1. 

はじめに 
 

 

1-1. 背景と動機 
 

地震とは，地殻またはマントル内に蓄積された歪みエネルギーを瞬時に解放する自然現

象である．大地震は瞬時に巨大なエネルギーを解放するために，人間活動に甚大な被害を

もたらす．地震災害を軽減する上でも，地震というダイナミックな自然現象を研究してゆ

くことは重要である．沈み込み帯で発生するプレート間大地震は，繰り返し間隔が短いた

め，多くの地震学的・測地学的なデータが蓄積されている．特に近年の観測網の整備に伴

い，時間・空間に対して分解能の高いデータが得られている．本論文では，これらのデー

タを使用して，沈み込み帯におけるプレート間滑りの運動学的なモデルの構築を試みる． 

沈み込み帯におけるプレート間滑りとして，地震時の動的な滑り（地震時滑り）と地震

動を伴わない非地震性滑りがあることが指摘されてきた（例えば，Lay et al., 1982; Peterson 

and Seno, 1984）．近年の時間分解能のある測地観測により，沈み込み帯における非地震性滑

りに揺らぎが存在することが明らかになってきた．例えば，Kimata (1992)は，東海地域にお

いて海洋プレートの沈み込み方向とほぼ平行な測線で光学測距を行い，プレートの沈み込

みに伴う辺長変化は一定速度で進行するのではなく時間的に揺らいでいることを指摘して

いる． 

1990年代に入り，Global Positioning System (GPS) 連続観測網の整備に伴い，連続した地

殻変動がミリメートルの精度で決定されるようになった．この高精度かつ連続した地殻変

動データより，沈み込み帯において非地震性滑りが時間変化することが明らかになった（例

えば，Heki et al., 1997; Hirose et al., 1999; Bürgmann et al., 2001; Yagi et al., 2001; Dragert et al., 

2001）．本論文では，非定常的な非地震性滑りを「間欠的なゆっくり滑り」と呼ぶ．間欠的

なゆっくり滑りの時定数は，数時間から数ヶ月であり，通常の地震の時定数（秒スケール）

に比べて非常に長い．また，アセノスフェアにおける粘性緩和の時定数である数年から数

十年(Thatcher et al., 1980)より有意に短い．間欠的なゆっくり滑りには，地震に伴って発生す

る場合（例えば，Heki et al., 1997; Yagi et al., 2001; Bürgmann et al., 2001）と，独立して発生

する場合（例えば，Hirose et al., 1999; Gao et al., 2000; Dragert et al., 2001）がある． 

地震に伴う間欠的なゆっくり滑りは，主に大地震後に観測され，After-slip（余効滑り）と

呼ばれている（Scholz 1990）．余効滑りは，観測点が密に存在するサンアンドレアス断層沿

いで数多く観測されており，安定滑り領域における地震後の応力緩和現象で説明されてい
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る場合が多い（例えば，Wesson, 1987; Marone et al., 1991; Rilinger et al., 2000）．沈み込み帯

における余効滑りが十分に時間分解能のある GPS観測網で観測されたのは，1994年三陸は

るか沖地震が初めてである．この余効滑りは１年間でモーメントマグニチュード（Mw）に

して 7.7のモーメントを解放している（Heki et al., 1997）．このように短期間でM7クラスの

地震モーメントを解放する余効滑りは，1996年の日向灘地震や 1997年のカムチャツカ地震

の際にも観測されている（Yagi et al., 2001, Bürgmann et al., 2001）．余効滑りに対して，地震

前に観測される滑りはプレスリップと呼ばれており，地震予知の鍵になると注目されてい

る (例えば，Linde et al, 1996)．しかし，その特徴を定量的に明らかにしたケースは少ない． 

沈み込み帯における地震活動と独立に発生する間欠的なゆっくり滑りは，東京湾（広瀬・

他，2000），房総半島沖（多田・他，1997; 原田・他，2000），日向灘（Hirose et al., 1999; Ozawa 

et al., 2001; Yagi et al., 2001），カスケード地域（Dragert et al., 2001），南海道地域（藤井・他，

2001）など多くの場所で観測されている．これらの間欠的なゆっくり滑りは，いずれもプ

レート境界面で発生していると考えられる．規模は Mw 5～7であり，時定数は数時間～数

ヶ月程度である．カスケードで発生した間欠的なゆっくり滑りでは，滑り領域が時間と共

に移動することが指摘されている（Dragert et al., 2001）． 

上で述べたように，沈み込み帯における大規模な間欠的なゆっくり滑りは，M 7クラスの

モーメントを解放すること，滑り領域が時間変化することが指摘されてきた．このような

間欠的なゆっくり滑りは，地震発生領域における応力の再配分をもたらす．従って，間欠

的なゆっくり滑りと近傍における地震活動の関係を理解することは，今後の地震活動を予

測する上で重要である．しかし，地震時滑りと間欠的なゆっくり滑りがどのような関係に

あるのかは，必ずしも明らかになっていない．二つの場合が考えられる．一つは，地震時

滑り領域と間欠的なゆっくり滑り領域が重なっている場合，もう一つは，地震時滑り領域

と間欠的なゆっくり滑り領域が空間的に相補的な関係にある場合である．二つのモデルの

いずれかを選択することで，大地震の応力蓄積過程の解釈は大きく異なる．前者の場合に

は，間欠的なゆっくり滑りが地震時滑り領域の応力を解放する．後者の場合では，間欠的

なゆっくり滑りにより地震時滑り領域に応力が付加される．従って，仮想震源領域がどの

ような状態にあるのか理解する上で，両者の関係を明らかにすることは重要である．この

問題に答えを出すためには，大地震の地震時滑り分布と，間欠的なゆっくり滑り分布を比

較することがもっとも直接的である． 

大中規模のプレート間地震の活動が活発で，間欠的なゆっくり滑りが観測されている地

域として，日向灘と三陸沖がある．同地域で発生した地震は，アメリカによって設置され

た世界標準地震計観測網（WWSSN: World-Wide Standardized Seismograph Network），日本の

気象庁が設置した低倍率の強震計観測網等によって観測されており，長期間の地震波形デ

ータが保存されている．これらの記録は大地震の破壊過程（震源過程）の情報を有してお

り，最新の震源インバージョン法を適用することにより，2世代に渡る大地震の震源過程を
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求めることが可能となっている．本論文では，この二つの地域に着目して解析を行う． 

 

 

1-2. 解析領域 
 

日向灘地域 

日向灘は，フィリピン海プレートがユーラシアプレートもしくはアムールプレートの下

に約 50～65 [mm/year]の速度で沈み込んでいる (Seno, 1993; 小竹・他 1998; Heki et al., 1999)．

この沈み込みに伴い，低角逆断層型の地震が卓越している（図 1-1）．同地域の大地震の多

くは典型的な海溝沿いのプレート間地震である（Shiono,1980）． 

南海トラフ沿いでは，1944年東南海地震（MJMA7.9）や 1946年南海道地震（MJMA8.0）の

ようにM8クラスの巨大地震が発生するのに対して，日向灘における地震の最大規模は 1968

年日向灘地震の MJMA7.5で，M8クラスの巨大地震は観測されていない（石原・吉田，1992; 

Utsu, 1974）．また同地域では M7クラスの地震が 10～30年の短い間隔で繰り返し発生して

おり（Utsu, 1974），これらの大地震の震源域が重なっているか，もしくは相補的になってい

るかは，同地域のカップリングや地震活動を理解する上で重要である． 

八木・他（1998）は，1968 年日向灘地震とその周辺で発生した大中地震の震源領域を求

めて，プレートの断裂帯や，プレートの沈み込み角度の変化領域で，動的な破壊伝搬が停

止していることを明らかにした．この動的な破壊伝搬を抑制した領域（バリア）は，プレ

ート運動に伴う歪みをどのようにして解放するのか調べる必要がある． 

 

三陸沖地域 

三陸沖では，太平洋プレートが北米プレートの下に約 80 [mm/year] の速度で沈み込んで

いる (Demets et al., 1990, 1994)．この沈み込みに伴い，低角逆断層の地震活動が卓越してい

る（図 1-2）．ここでは，1968年十勝沖地震（MJMA 7.9）のようにM8クラスの巨大地震が発

生する．この地震は，低角逆断層型のプレート間地震であり，複数の滑り量が大きな領域

（アスペリティ）から構成されていることが分かっている（Kikuchi and Fukao, 1985）．1853

年の地震は震度や津波の分布が 1968年十勝沖地震と似ていることが指摘されている（羽鳥，

1973）．この地震の前に 1677，1763年にも同様の大地震があったので，この地域はM8クラ

スの巨大地震が約 100 年間隔で練り返し発生している可能性がある（Utsu，1974; Hatori, 

1975）．その一方で，1901年，1931年，1994年とM7.5クラスの地震が，不規則な時間間隔

で発生する．M8 クラスの巨大地震と，M7.5 クラスの大地震の関係をどのように解釈する

かは，同地域の地震活動を理解する上で重要である．これに関連して，良質な地震記録と

測地記録がある 1968 年十勝沖地震と 1994 年三陸はるか沖地震との関係について調べられ

ている．1994年三陸はるか沖地震の余震領域は，1968年十勝沖地震の余震領域の南半分と
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一致する．三陸沖における巨大地震と大地震の関係を理解する上で，この２つのプレート

間地震のアスペリティが重なっているかどうかは重要である． 

1994年三陸はるか沖地震のアスペリティは，1968年十勝沖地震の滑りが小さかった領域

であるという報告があるが（Tanioka et al., 1996; Schwartz，1999），重なるアスペリティと重

ならないアスペリティがあるいう報告（Nakayama and Takeo, 1997）もあり，最近まで討論

されてきた．永井・他（2001）は，この問題に決着をつけるために，二つの地震の震源過

程を同一の手法で明らかにし，1994年三陸はるか沖地震のアスペリティは，1968年十勝地

震のアスペリティの一つと一致することを示した． 

三陸沖で発生する地震に付随して，大規模な余効滑りが観測されているケースが多い．

1992 年三陸沖地震（MJMA 6.9）に続いて，東北地域の地殻変動観測所の伸縮計に時定数が

0.5～２日の非定常的な変動が観測された．この記録より，M7以上の規模の余効滑りが発生

した可能性が指摘されている（Kawasaki et al.，1995）．前節で述べたように，1994年三陸は

るか沖地震に伴い大規模な余効滑りが観測されている．これらの余効滑りとアスペリティ

がどのような関係にあるのか調べることは，同領域の大地震の地震活動を理解する上で重

要である． 

 

 

1-3. 本研究の目的 

 

近年の国土地理院による GPS 観測網の整備にともない，空間的に高密度な地殻変動の連

続記録が精度よく求められている（多田・他，1997）．これらの GPS連続記録は，地震時滑

り分布，プレート間の固着の影響であるバックスリップ分布 (Savage, 1983)，間欠的なゆっ

くり滑りの時空間変化の情報を有している．従って，GPS 連続記録にインバージョン法を

適用することにより，地震時滑り分布・非地震性滑りの時空間変化を求めることができる．

本論文では，GPS 連続記録から直接プレート境界面における滑りの時空間変化を求めるプ

ログラムを開発する．ここで，地震時滑りと非地震性滑りを分離するために，地震波形か

ら得られた地震時滑り分布を先験的な情報として採用することを試みる．開発した手法を

日向灘と三陸沖で発生したイベントに適用して，地震時滑り領域・間欠的なゆっくり滑り

領域・定常的な滑り領域の関係を明らかにする． 
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Chapter 2. 

日向灘における地震時滑り領域と非地震性滑り領域の関係 
 

 

2-1. 観測データ 
 

GPS 連続観測が行われるようになり，時間分解能のある地殻変動がミリメートルスケー

ルの精度で決定できるようになった．日本列島では，1993 年から国土地理院によって GPS

連続観測網の整備が開始され，1997 年までに全国で約 900 箇所にのぼる連続観測点が設置

されている（多田・他，1997）．これらの観測点では，毎日 24時間，原則として 30秒間隔

の GPS衛星が発信する二つの周波数帯の位相データを記録している．24時間分の全点の位

相データを同時処理することで，各点の正確な座標が推定されている． 

西南日本と九州で観測された 1996年から 1999年までの定常的な変位速度を図 2-1に示す．

四国や九州の北側では，海洋プレートと大陸プレートが固着している影響であるバックス

リップ（Savage, 1983）による北西方向へのベクトル場が顕著なのに対して，南に行くに従

い東向き，すなわち大陸から離れる方向に運動している．この東向きの運動は琉球諸島に

おいて一層顕著になることが指摘されている（例えば，鷺谷・他，1999）．この東向きの運

動は，西南日本がユーラシアプレートとは別のアムールプレートに属するという考え（Heki 

et al., 1999）や，東シナ海の下における熱い物質の湧き出しによるという考え（Seno, 2001）

など諸説がある． 

1996 年から 1998 年にかけて，非定常的な変動が国土地理院の GPS 観測網によってとら

えられた．図 2-2に 1996年から 1999年にかけて日向灘周辺で観測された GPS連続記録を

示す．1996 年 10 月，12 月の日向灘地震の震源領域にもっとも近い観測点では，地震時滑

り伴うステップ的な変位と，余効滑りに伴うゆっくりとした地殻変動が観測されている．

それに対して，北側の観測点では，10月，12月の日向灘地震のステップ的な地殻変動は見

られないが，12月の地震の後，ゆっくりとした地殻変動が見える．この地殻変動は，12月

の地震の余効滑り領域より十分に離れていること，足摺岬近傍の狭い範囲で観測されてい

ることを考慮すると，1996 年の日向灘地震における一連の地殻変動とは独立した変動であ

る可能性が高い．このゆっくりとした変動は，時間と共に豊後水道近傍の観測点に伝搬し

ているように見える． 

プレート境界における非地震性滑りの時空間変化を求めるために，1996 年 6 月から 900

日間の GPS 連続記録を解析に使用した．解析には，非定常的な変動が観測された豊後水道

近辺を大きく囲むように，国土地理院のGPS観測点 58点の上下水平動 3成分を使用した（図
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2-2）．ここで，できるだけ背弧拡大運動の影響を避けるため，南九州の観測点は使用しなか

った．固定点は，プレート境界から十分に遠い対馬の観測点とした．観測点の設置時期は

各観測点によって異なる．そのため，22点の観測点では，観測が始められた 1997年 4月か

らの GPS連続記録を解析に使用した． 

国土地理院の GPS 連続観測点には複数のアンテナ機種が混在している．そこで，国土地

理院の定常解析では，機種ごとに観測網（Trimble観測網，Ashtech観測網，Leica観測網）

を構築して観測点の位置を決定している（宮崎・畑中，1998）．各観測点の GPS連続記録に

は，固定点の観測誤差によるバイアス，各観測網固有のバイアスが含まれている．これら

のバイアスは日本全国の観測記録に含まれるため，スタックすることにより見積もること

が可能である．本論文では，Yagi et al., (2001)と同様にして，以下の手順でバイアスを取り

除いた． 

j 観測点の時刻ｔにおける変位 Gj(t)には，初期の位置：Oj,，定常的な変位：Vjt,，断層滑

りによる変位： Sj(t)，Local benchmark motion：LBj(t)，観測誤差の成分が含まれている．こ

こで，Local benchmark motion はブラウン運動に似た空間に対して無相関な変動で，τ

[mm/year0.5]のスケールで時間と共に分散量が大きくなる（Wyatt, 1982, 1989; Langbein and 

Johnson, 1997）．観測誤差は，観測点固有で分散σの誤差:ej(t)，i観測網おけるバイアス:Ei(t)

に分割することができる．従って，変位 Gj(t)は， 

 

)()()()()( tEtetLBtStVOtG ijjjjjj +++++=      (2-1) 

 

と書くことができる．i 観測網における日本中の変位記録を足し合わせると，(式 2-1)より，

以下の式が得られる． 

 

( ) ( )[ ] )()(11)(1)(1
1111

tEtetLB
N

tS
N

tVO
N

tG
N i

N

j
jj

N

j
j

N

j
jj

N

j
j +++++= ∑∑∑∑

====

  (2-2) 

 

ここで，断層滑りによる変位 Sj(t)は局所的に観測されていること，右辺の第 3項の LBj(t)+ ej(t) 

は空間的に対して無相関であることに着目すると，右辺の第 2項と第 3項は無視できる． 

 

0))()()((1
1

≈++∑
=

N

j
jjj tetLBtS

N
      (2-3) 

 

従って，(式 2-2)は次式のように近似することができる． 
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= ==

     (2-4) 

 

右辺の第１項と第２項は直線近似することにより取り除くことができるので，i観測網にお

けるバイアス Ei(t)を推定することができる．本研究では，求められたバイアスを取り除いた

変位 Gc
j(t)=Gj(t)-Ei(t)を解析に使用した．図 2-3に対馬の観測点を固定点とした変位 Gj(t)とバ

イアスを取り除いた後の変位 Gc
j(t)を示す．Gc

j(t)は Gj(t)と比べて分散が２倍程度小さくなっ

ている．GPS 連続記録のサンプリング間隔は 1 日である．本論文では，安定に解を求める

ため，5日間の移動平均を取り，5日間隔でリサンプリングしたデータセットを作成し，イ

ンバージョン解析に使用した． 

 

 

2-2. 解析手法 
 

バックスリップモデル 

沈み込み帯では，海洋プレートが大陸プレートの下に沈み込んでおり，プレート境界面

で地震時滑り，非地震性滑りが発生している．長期間の平均を見ると，プレート境界面で

はプレート間の相対運動に対応する量の滑りが生じていると考えられている．短い時間ス

ケールで考えると，プレート間の摩擦により，境界面の一部は固着していて滑りが生じな

い領域が存在する．この固着領域で歪みが蓄積され，それが限界値を越えると地震時滑り

もしくは間欠的なゆっくり滑りにより歪みを解放することが期待される．海洋プレートと

大陸プレートが固着していることによる地殻変動をモデル化するのに用いられる概念とし

て，Savage (1983) によって提唱されたバックスリップモデルがある． 

バックスリップモデルの概念を図 2-4に示す．プレート境界面の一部が固着している状態

は，媒質が完全弾性体や Maxwell 粘弾性体のように線形媒質であれば，プレートの定常的

な沈み込み運動と固着領域における仮想的な正断層型の滑り（バックスリップ）運動の足

し合わせで表現できる．この二つの要素に分けられたプレート間相互作用のうち，プレー

トの定常的な沈み込み運動による影響は，島弧・海溝系の形成など，時空間的に大きなス

ケールの地殻変動に寄与する（Sato and Matsu’ura, 1992）．この変形速度は上下動にして 1 

[mm/year] 程度であり，プレート間の固着が強い所ではバックスリップの寄与による地殻変

動が支配的であると考えられている．従って，非地震時のプレート間相互作用は第一近似

としてバックスリップのみを考えればよい（Yoshioka et al., 1993）．このモデルが優れている

点は，固着している場所はプレート境界面上の一部であるため，モデル空間をプレート境

界面全域に展開する必要が無い点である． 

沈み込み帯の定常的な変位場は，バックスリップによる変位場で近似することができる．
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この概念は，非定常な地震時滑りや間欠的なゆっくり滑りを含めたモデルに拡張すること

ができる（図 2-5）．線形な媒質を仮定する限り，地表で観測される変位場は，間欠的なゆ

っくり滑りも含めた仮想的な非地震性滑りと地震時滑りによって生じるそれぞれの変位場

を足し合わせで近似できる．本論文では，この拡張したモデルを使用して，地震時滑り・

間欠的なゆっくり滑り・定常的な滑り分布を明らかにする． 

 

GPS連続記録インバージョン 

GPS 連続記録から，各観測点の速度ベクトルを最小二乗法より算出して，プレート境界

面におけるバックスリップ分布を求める研究が行われている（例えば，Sagiya, 1999）．バッ

クスリップ分布の時空間変化を求めるためには，期間を区切って，それぞれの期間におけ

る各観測点の変位ベクトルを算出すれば良い（西村，2000）．この手法で詳細な時空間変化

を求めるためには，時間間隔を短く取る必要がある．しかし，時間間隔を短くするに従い，

各観測点の変位ベクトルの推定誤差が大きくなるため，詳細かつ安定した時空間変化を求

めることは困難ある． 

カルマンフィルターを使用して，GPS 連続記録から直接断層面における滑りの時空間変

化を求める手法（Network Filter Inversion）がスタンフォード大学のグループによって開発さ

れている（例えば，Segall and Matthews, 1997; Segall et al., 2000; Miyazaki and Segall, 2001）．

この方法では，地殻変動は連続的に変化していると仮定しているため，地震時滑りのよう

なステップ的な変動を含めて解析することは困難である．そのため，彼らはあらかじめ地

震時変動を取り除いて解析している． 

本論文では，GPS 連続記録から直接プレート境界面における地震時滑り分布と仮想的な

非地震性滑りの時間変化を求める手法を開発する．図 2-6に本研究におけるモデルの概念図

を示す．まず，三次元のプレート境界面を仮定する．仮定したプレート境界面の一部を切

り出し，その領域における滑り量を I個のノットを持つ一次のスプライン関数で基底関数展

開した．各空間のノットにおける滑りベクトルを K 成分に分割して，滑り方向に自由度を

持たせた．本論文では，プレート境界面上での滑りのみを考慮すれば良いので，K＝２とな

る．各滑りベクトルの滑り速度関数を，立ち上がり時間 Tr でＬ個のノットを持つ一次のス

プライン関数で基底関数展開した． 

今回は，解析期間に地震時変動が含まれているために，Ｍ個の地震時滑りにおける滑り

速度関数をデルタ関数で近似してモデルに組み込んだ．四国で観測された GPS 変位記録に

は，顕著な季節変動が観測されている．この季節変動成分を正弦波で近似する．以上より，

j観測点における観測方程式は以下のように書くことができる． 
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( ) ( ) ( )[ ] ( )
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ここで， 

i-th：  空間的なノットの番号（i = 1,･････, I） 

k-th：  滑り方向の成分（k=1, 2） 

l-th：  時間方向のノットの番号（l = 1,･････, L） 

ｍ-th： 地震時滑りの番号（m = 1,･････, M） 

Aikl：  非地震性滑り速度 

Fikj(t)： Aiklにおけるグリーン関数 

δll：  クロネッカのデルタ関数 

Bikm：  地震時滑り量 

tm：  ｍ番目の地震の地震発生時刻 

Cj：  j観測点の季節変動成分の振幅 

θj：  j観測点の季節変動成分の位相 

Dj：  観測の初期座標 

LBj(t)： local benchmark motion 

e：  分散 σの Gussian Error 

である．ここで，eと LBj(t)の分散の値はMiyazaki and Segall (2001) を参考に，水平動では

（σ，τ）＝（2 [mm]，1 [mm/year0.5]）と仮定し，上下動では水平動を 5倍した値を仮定し

た．グリーン関数は Yabuki and Matu’ura (1992) のプログラムを使用して計算した．実際に(式

2-5)を観測データに適用した例を図 2-7に示す．この観測方程式はベクトル化して単純に表

記することができる． 

 

G = F x + LB + e  [x = (A, B, C, D, θ)T]   (2-6) 

 

ここで，Local benchmark motion の効果により各時間ステップにおいて分散は異なる値を持

つ．ここで，時間ステップ t1における分散をγ1とおくと，時間 t1における確立密度関数は， 

 

( ) ( ) ( )

25.365  
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と書ける．ここで，n1 は時間ステップ t1 における観測データの数である．すべての時間ス



Chapter 2. 日向灘における地震時滑り領域と非地震性滑り領域の関係 

 10

テップの確率密度関数を統合すると， 
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と書ける．ここで，詳細に基底関数展開するに従い，分解能は向上する．その一方で，解

は不安定になり，データのわずかな違いによって求まる解は大きく異なる．本論文では，

安定かつ詳細な解を得るために，以下の４つの拘束条件を導入する． 

地震時滑り分布は，地震波を使用した解析により詳細な滑り量分布を求めることが出来

る．この地震波解析より得られた地震時滑り分布の情報を，先験的な情報による拘束条件

式： 

 

00 eBB pre
ikmikm +−=         (2-9) 

 

として導入する．ここで pre
ikmB  は地震波から求められた地震時滑り量分布，e0 は分散σ0 の

Gussian Errorである．この分散σ0は推定誤差を使用した．解析期間には，1996年 10月，

12 月の日向灘地震の地震時変動が含まれている．この二つの地震をモデルに取り入れ，先

験的な情報として，近地強震動記録と GPS記録から求めた地震時滑り分布（Yagi et al., 1999）

を採用した． 

仮想的な非地震性滑りに対して，各点における滑り量の時間変化を滑らかにする条件と

して，時間の２回微分がゼロに近くなるような拘束条件式： 

 

1)1()1( 20 eAAA likikllik ++−= +− ,  12 −≤≤ Ll ,     (2-10) 

 

を導入する．ここで e1 は分散σ1の Gussian Error である． 

空間的な滑り分布が滑らかになる条件として，各時間ステップにおける空間の２回微分

であるラプラシアンがゼロに近くなるような拘束条件式： 

 

20 eAikl +∆=          (2-11) 

 

を導入する．ここで，Δは Laplacian Operator，e2 は分散σ2の Gussian Errorである．すべ
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ての空間的なノットのラプラシアンを求めるためには境界条件を仮定する必要がある．こ

こで，プレート境界の固着は，海溝近くの浅部では未固結の堆積物がプレート境界面に存

在するため，ほとんど無いと考えられている（例えば，Olsekevich et al., 1999）．また，深部

は高温であるためにほとんど固着していないと考えられている（例えば，Hydmann and Wang, 

1994）．そこで，滑り分布の境界条件として，浅い方の端と深い方の端では滑りがゼロにな

ると仮定した．海洋プレートの走向方向については，モデル領域外にもカップリングして

いる領域が続いていると考えられるので，滑り量が連続に続いているとした境界条件を仮

定した．  

最後に，滑りベクトルの方向が，プレートの沈み込む方向に近くなる拘束条件式： 

 

3210 eAA lili +−=          (2-12) 

 

を導入する．ここで，e3 は分散σ3の Gussian Errorである． 

以上四つの拘束条件は，ベクトル化して単純に表記することができる． 

 

P0 x + e0 = B0.         (2-13) 

P1 x + e1 = 0.         (2-14) 

P2 x + e2 = 0.         (2-15) 

P3 x + e3 = 0.         (2-16) 

 

これらの，拘束条件をベイズの規約に従って統合する．拘束条件式（式 2-13）の確立密度

関数は， 
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となる．ここで 0α は観測データの分散と先験的な情報として採用した地震時滑り分布の推
定誤差によって定まる超パラメター，N0は行列 P0のランク数である．次に，仮想的な非地

震性滑りの拘束条件式（式 2-14～2-16）における確率密度関数を導出する．ここで，(式 2-14)，

(式 2-15)，(式 2-16)は独立な関係ではない．Fukahata et al., (2002)に従うと，確率密度関数は

以下のように書ける． 
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ここで，Ｍdはモデルパラメター数， 3,2,1α は拘束条件の強さを表す超パラメターである．従

って，ベイズの定理より最終的な確立密度関数は， 
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となる．ここで 3,2,1α の値を与えたとき，確立密度関数が最大となるのは， ( )321 ,,, αααxwS が

最小の値を持つ場合である．従って， ( )321 ,,, αααxwS が最小の値を持つ最適解 x*を求めれば

良い．ここで，拘束条件の強さである， 3,2,1α の値によって解は変化する．本論文では，ユ

ニークな解を求めるために，Akaike (1980) によって提唱されている Aakaike’s Bayesian 

Information Criterion (ABIC) を使用して， 3,2,1α の値の決定を試みる．複数の超パラメターが

存在する場合のABICは Fukahata et al. (2002)によって導入されている．本論文では，Fukahata 

et al. (2002)と同様にして ABICを導出する．ここで ABICの定義式は， 

 

ABIC = -2 ×（最大周辺対数尤度）＋ 2 ×（超パラメター数） 

 

である．ここで超パラメターの数とは，最大周辺対数尤度を最大にするために動かしたパ

ラメターの数である．本研究では，超パラメターの数は変化しないので， 

 

( ) CLABIC +′−= 321 ,,,log2 ααασ       (2-20) 

 

と書ける． 
ここで， ( )321 ,, σσσL は次の式によって定義される最大尤度である． 
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ここで，x* は 3,2,1α が与えられた時，(式 2-19)を最大にする最適解である． 

ABICが最小になる条件式 

 

( ) 0,,, 2
321 =′∂′∂ σααασL        (2-22) 

 

より， 

 

( ) ( )0321
* ,,, NNS dw +=′ ααασ x        (2-23) 

 

ここで， 3,2,1α を含むのも以外はすべて定数と見なせるので， 
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上式は， 3,2,1α の関数である．従って，我々は，ABIC が最小になるときの 3,2,1α の値を求め

ればよい．ここで，解析的なアプローチで(式 2-24)が最小になるような 3,2,1α 3の値を求める

ことは困難である．そこで，数値的に 3,2,1α の値を変えて繰り返しインバージョンを行い，

ABICが最小になるような 3,2,1α の値を求めた． 

 

モデル 

滑り分布を求めるためには，プレート境界面を仮定する必要がある．日向灘の北側

（Segment A）においては，プレート間地震である 1968年日向灘地震の断層面が遠地実体波

を使用した震源インバージョンによって決定されている（八木・他，1998）．深い領域で発

生している地震の震源メカニズム解は正断層型もしくは横ずれ型であり，これらの地震は

プレート内で発生していると推定できる（図 2-7）．従って，浅い領域ではプレート間大地

震の断層面を，深い領域では地震活動の上面を参考にして，プレート境界面を仮定した．

日向灘の南側（Segment B）においては地震波形と GPS変位記録を使用して，プレート間地
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震である 1996年 10月・12月の日向灘地震の地震時滑りと余効滑りの滑り面が決定されて

いる（Yagi et al., 1999, 2001），従って，南側ではこれらの断層面を参考にしてプレート境界

面を仮定した（図 2-8）． 

最終的に仮定した３次元のプレート境界面を図 2-9に示す．ここで，すべてのプレート境

界面における滑り量を時間と空間に対して詳細に基底関数展開することが望まれるが，計

算機のメモリーと計算時間を大量に消費する．そこで今回は，南海トラフの領域は大きな

四角の断層面を仮定し，この断層面の滑り速度は時間変化しないとした．この断層面は，

構造探査から求まっているプレート境界モデル（仲西，2001）の結果を参考にして，（走向，

傾斜）＝（240°，7°）の断層面を仮定した．ここで，空間に対して詳細に基底関数展開

した領域における滑り時間関数の立ち上がり時間（Tr）は 30日とした． 

  

 

2-3. 結果と議論 
 

1996年 6月 1日から 900日間にわたる，仮想的な非地震性滑りの時間変化を図 2-10に示

す．地震時滑りを除いた 30 日間の平均滑り速度を 30 日間隔で図示してある．特徴的な領

域として４つの領域（A，B，C，D）に分けることが出来る．初めの 90 日間は，ほぼ全域

でバックスリップが見られる．1996年 10月の日向灘地震後，断層滑り（フォワードスリッ

プ）が震源より深い領域で顕著に発生し，1996年 12月の日向灘地震後も継続している．こ

のフォワードスリップは，1996 年日向灘地震に伴う余効滑りである．豊後水道近辺の領域

Bに注目すると，1996年 12月の日向灘地震以降に，足摺岬近傍でバックスリップからフォ

ワードスリップへ変化する様子が見られる．このフォワードスリップは，時間と共に，豊

後水道の方へ伝搬していき，豊後水道直下で加速する．A, B の領域では顕著なフォワード

スリップが発生しているのに対して，領域 C，Dでは常にバックスリップが求まっている．

最後の 150 日間は，滑り速度分布はほとんど時間変化しない．従って，フォワードスリッ

プのイベント（間欠的なゆっくり滑り）が終息して，定常状態に移行したと考えられる．

定常状態においても，南側にわずかながらフォワードスリップが発生している領域が存在

する．これは，背弧拡大の影響を受けているためと考えられる． 

図 2-11 に各時間ステップにおける推定誤差を示す．データの始まりと終わりの時間ステ

ップでは，推定誤差が大きい．推定誤差が安定している時期に注目すると，観測網から離

れている海側と南側では 20 [mm/year] 程度の推定誤差であるのに対して，観測点直下では

10 [mm/year] 程度となる． 

900 日間を積算した仮想的な非地震性滑り分布を図 2-12 に示す．地震時滑りは除いてあ

る．全体的な滑り方向は，プレート間の相対運動方向（N45°W）と一致する．領域 C，D

では顕著なバックスリップが発生していており，175 [mm] に達する．それに対して，領域
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A，B ではバックスリップ量が少ないか，もしくは，フォワードスリップが求まっている．

観測された GPS連続記録とモデルから求まる理論値との比較を図 2-13に示す．水平動成分

は，ほぼ再現されている．上下動成分は，観測記録の分散が水平動の分散に比べて 3から 6

倍程度大きいが，傾向は再現されている． 

得られた結果より，非地震性滑り分布を推定する．得られた滑り量分布にプレート間の

相対運動速度を足し合わせたものが，実際に発生している非地震性滑りとなる（図 2-4）．

プレートの収束速度として，Heki et al. (1999) が GPS観測から求めた値 65 [mm/year] を使

用した．得られた非地震性滑り分布を図 2-14(a)に示す．顕著にバックスリップが発生した

領域 C，Dでは，ほとんど固着しており，これらの領域を避けるように非地震性滑りが発生

している． 

プレート間の相対運動方向（N45°W）におけるプレート間滑り履歴を図 2-14(b)に示す．

豊後水道直下の点では，150～600 日までの間に，間欠的なゆっくり滑りが求まっている．

強く固着している領域Cでは，プレート間の相対運動方向と逆向きの滑りが求まっている．

この逆向きの滑り量は-20 [mm] 程度であり推定誤差より小さい．深さ 40km の点では，間

欠的なゆっくり滑りはほとんど見られなく，定常的な滑りが求まっている． 

定常的な滑り成分と間欠的なゆっくり滑り成分を分離する．定常的な滑り速度（Vc）を

750日から 900日までの滑り速度の平均と仮定する．また，実際の滑り量から，定常的な滑

り量を差し引いた値を間欠的なゆっくり滑り量（De）とする．得られた値を図 2-14(b)に示

す．豊後水道直下の点における De は，135 [mm] に達する．この点における Vc は 8.3 

[mm/year] と求まり，ほぼ固着していると言える．仮に，間欠的なゆっくり滑りが毎回同じ

大きさで発生すると，2.4年間隔で発生することになる．領域 Cの点における Deは-27 [mm] 

と逆向きの滑りが求まる．しかし，推定誤差幅［図 2-14(b)］を考慮すると，この領域にお

ける間欠的なゆっくり滑り量はほとんどゼロであると考える方が妥当である．この点にお

ける Vcは，2.6 [mm/year] であり，ほぼ固着している．深さ 40kmの点におけるDeは，12 [mm] 

と，小さな値が求まる．この点の Vcは，57 [mm/year] であり，ほぼ定常的な滑りにプレー

ト運動に伴う歪みを解放している． 

得られた定常的な滑り・間欠的なゆっくり滑り分布を図 2-15 に示す．定常的な滑りは深

さ 15km以浅と 40km以深で顕著であり，深さ 15～40kmの範囲では定常的に固着している．

先に述べたように，背弧拡大の影響を取り除けていないため，南側の定常的な滑り分布を

議論することはできない．豊後水道で発生した間欠的なゆっくり滑りは，足摺岬沖から豊

後水道にかけて位置しており，深さ 15～40km の範囲に収まる．ここで，1996 年日向灘地

震に伴う余効滑りは，豊後水道で発生した間欠的なゆっくり滑り領域と分離している．余

効滑りは深さ 15～40kmの範囲に収まる．間欠的なゆっくり滑り領域と定常的な滑り領域は

相補的な関係にある． 

本論文で得られた定常的な滑り・間欠的なゆっくり滑り分布と，同領域で発生した最大
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規模の地震である 1968年日向灘地震（Mw 7.5）の地震時滑り分布とを比較する（図 2-16）．

地震時滑り分布は，WWSSNで観測された 12点の遠地実体波（P波）を使用して決定した

（八木・他，1998）．ここで便宜上，地震時滑り分布の最大値の半値幅を地震時滑りの大き

な領域（アスペリティ）と定義する．同地震のアスペリティは常に固着しており，大地震

のアスペリティ・間欠的なゆっくり滑り領域・定常的な滑り領域は互いに相補的な関係に

ある． 

 

 



Chapter 3. 1994年三陸はるか沖地震と余効滑りの関係 

 17

 

Chapter 3. 

1994年三陸はるか沖地震と余効滑りの関係 
 

 

3-1. 観測データ 
 

1994年 12月 28日夜に三陸はるか沖を震源とする MJMA 7.7 の地震が発生した．この地震

により，八戸で震度 6 を記録し，死者 3 名，負傷者 788 名を含む被害が発生した．気象庁

の発表した震源は，（経度，緯度，深さ）＝（143.75°，40.43°，00km）であり，1994 年

三陸はるか沖地震と命名された．気象庁が決定した余震分布とハーバード大学によって決

定された CMT解（Dziewonski et al., 1995, 1996）を図 3-1に示す．この地震は，沈み込み帯

で発生した逆断層型のプレート間地震である．この地震は，多くの研究者によって詳細に

研究されている．以下今まで行われてきた研究を紹介する． 

Sato et al.（1996）は，近地強震計記録と微小地震観測網を使用して，震源過程を推定し

た．彼らは，余震領域の東端で破壊が始まり，余震域の中央付近で大きなモーメントを解

放し，余震域のほぼ西端で高周波を多く励起して全体の破壊が終了していることを指摘し

ている．Nakayama and Takeo (1997) は，近地強震計記録を使用して地震時滑りの時空間分

布を求め，震源付近では滑り量が少なく余震域中央に二つのアスペリティが存在している

ことを指摘している．Nakahara et al., （1998）は，高周波の励起分布を近地強震計記録のエ

ンベローブを使用して求め，高周波は余震分布の西側で多く励起されていることを指摘し

ている．永井・他（2001）は遠地実体波記録と近地強震計記録を同時に使用して地震時滑

りの時空間分布を求めている．一般に，遠地実体波は近地強震動に比べて，構造の影響を

評価することが容易で，震源全体のモーメント解放履歴やモーメント解放領域の深さを決

定するのに優れている．これに対して近地強震計記録は，観測点近傍における断層の動き

の詳細な情報を有しており，時空間分解能が高い．両者を同時に使用することにより，安

定かつ詳細な震源過程の推定が可能となる．彼女らは，震源付近では滑り量が少なく，余

震域中央近傍に一つのアスペリティが存在していること示した．この結果は，Nakayama and 

Takeo (1997)の結果とは異なる．理由として，Nakayama and Takeo (1997)は陸の近地強震計記

録のみを使用しているために観測点分布に偏りが生じ，安定な解が求まらなかったことが

原因として考えられる． 

これらの地震学的な手法による研究の他に，GPS データを用いた解析が行われている． 

Heki et al., (1997) は国土地理院の GPS連続観測網を使用して，余効滑り分布を求めている

（図 3-2 [a] ）．西村（2000）は，国土地理院，東北大学，弘前大学の GPS連続記録を使用
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して，地震時滑りと余効滑り分布を明らかにしている（図 3-2 [b] ）． 

Heki et al., (1997) で得られた余効滑り分布は，全体的に広い範囲に分布しているのに対し

て，西村（2000）で得られた余効滑り分布のピークは，経度 142.5°近傍に集まる．西村（2000）

の使用している観測点分布が向上している点，断層モデルの自由度が高い点，そして余効

滑りの時間関数を仮定していない点，を考慮すると分解能が向上したことによる違いと解

釈できる． 

これらの解析結果より，地震時滑り分布と余効滑り分布が無視できないほど重なってい

ることが指摘されてきた．ここで，GPS 連続記録のみを使用した解析では１日間隔のデー

タを使用している制約より，地震時滑りと余効滑りの各変動成分を分離することは困難で

ある．そのため，GPS 記録のみから得られた地震時滑り分布には，余効滑り成分が含まれ

てしまう．実際に，GPS 記録から得られた地震時滑り分布のピークの位置と地震波解析で

得られたピークの位置は異なり，GPS 記録から求められた地震モーメントは地震波から求

められた地震モーメントより 15～38％ほど大きい（西村，2000）．本論文では，この問題を

解決するために，地震波から得られた地震時滑り分布を使用して地震時変動と地震後変動

を分離する． 

解析には，西村（2000）によって再解析された国土地理院と弘前大学の GPS 連続記録を

使用した（図 3-3）．固定点は山形の観測点を使用した．ここで，1999年から 2000年までの

変位速度場を定常的な変位速度場であると仮定して，各観測点の記録から取り除いた．も

っとも大きな変動が観測されたのは，観測点 940027（久慈）である．この観測点では地震

時変動で約 90 [mm] ほどの変動が見られる（図 3-3）．地震後のゆっくりとした変動は，地

震直後顕著に見られ，その後時間と共に小さくなる．解析期間は，GPS 連続記録の欠測が

少なく，顕著な変動が観測された地震発生後 100 日間とした．三陸沖の解析では，１日サ

ンプリングの GPS連続記録をそのまま使用した．  

 

 

3-2. 解析手法 
 

前章と同じ GPS 連続記録インバージョン法を使用した．ここで，100 日間の記録のみで

は，季節変動を未知数として求めることは困難である．しかし，解析期間における季節変

動の振幅は，水平動の最大値で約 2 [mm]，上下動の最大値で約 6 [mm] 程度であり（Heki, 

2001），シグナルと比較して十分に小さい．そこで今回は，（式 2-5）における季節変動の項

を無視した．西村（2000）は，地震時滑りと余効滑りにおける滑り方向はほぼ一致するこ

とを示した．そこで，地震時滑りと余効滑りの滑り方向は N120°Ｅ+-45°の範囲で求めた．

解析期間の観測データには，1994 年三陸はるか沖地震の本震と最大余震に伴うステップ状

の地震時変動が含まれる．この本震と最大余震の地震時滑りをモデルに取り入れた．地震



Chapter 3. 1994年三陸はるか沖地震と余効滑りの関係 

 19

時滑りの先験的な情報として，本震については永井・他（2001）で得られた地震時滑り分

布を採用した．最大余震の滑り量分布は求められていない．そこで，ハーバード大学によ

って決定されたCMT解の地震モーメントを満たす滑り量を震源に一番近いノットに与えた．

ここで，空間的な滑り分布の拘束条件式（式 2-11）におけるラプラシアンをすべての空間

のノットに対して求めるためには，境界条件を仮定する必要がある．想定される滑り領域

よりモデル空間を十分に大きく取れば，傾斜方向・走向方向の端の滑り量は共にゼロであ

ると仮定することができる．そこで，モデル空間を大きくとり，滑り分布の境界条件とし

て端ではゼロになると仮定した． 

三陸沖におけるプレート境界面の形状は，プレート間大地震の余震分布や，微小地震分

布から推定されている．陸域直下のやや深発地震については，長谷川・他（1983）によっ

て，二重深発面の上面と下面の等深線が求められている．しかし，海側の震源を陸上の観

測点のみで決定する場合，深さ方向と東西方向に対して誤差が大きくなる．Umino et al., 

(1995) は，swP 波を用いて震源の深さを高精度に決定している．彼らの結果によると，三

陸沖における微小地震の分布は，日本海溝から西へ約 100km（経度 143°）までは非常に低

角度に分布しており，経度 143°を挟んで西側では高角度になる．これらの研究を参考にし

たプレート境界モデルが西村（2000）によって作成されている．本論文では，これらの結

果を参考にして，プレート境界面を仮定した（図 3-4）．ここで，各空間ノットにおける滑

り速度関数の立ち上がり時間（Tr）は 5日とした． 

 

 

3-3. 結果と議論 
 

得られた本震と最大余震の地震時滑り分布，本震後 100日間の余効滑りの分布を図 3-5に

示す．地震時滑り分布は，経度 143°近傍にピークを持ち，最大滑り量は 3.0 [m] である．

剛性率を 40 GPa と仮定すると，地震時滑りによる地震モーメントは，4.4 x 1020 [Nm] とな

り，モーメントマグニチュード（Mw）は，7.7 となる．滑り分布のパターン・地震モーメ

ント共に，先験的な情報として採用した永井・他（2001）の結果と一致する．しかし，最

大滑り量は，彼女らの結果は 4.0 [ｍ] であるのに対して，本論文の結果は，3.0 [ｍ] と小さ

い．これは，彼女らのグリット間隔は 10km であるのに対して，本論文のグリット間隔は

20kmと大きいため，地震時滑り分布が 20kmの波長で平滑化されたことが原因である． 

本震から 10日後に発生した最大余震の滑り分布は，先験的な情報を反映した結果が求ま

っている．地震モーメントは，3.6 x 1019 [Nm] となり，先験的な情報として採用した地震モ

ーメントの値（3.3 x 1019 [Nm]：Dziewonski et al., 1996）とほぼ一致する． 

余効滑り分布は，経度 143.5°近傍にピークを持ち，最大滑り量は，1.2 [m]に達する．ま

た解放した地震モーメントは，1.8 x 1020 [Nm] で Mw 7.5 に達する．滑り方向は，本震時の
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滑り方向 120°Eとほぼ一致する．間欠的なゆっくり滑り分布の時間変化を図 3-6に示す．5

日間の滑り速度の平均を 5 日ステップで図示している．地震発生後，余効滑りは，経度

143.5°近傍で顕著に発生し，その後時間と共に減衰していく．最大余震は，余効滑り領域

の縁で発生している． 

5日ステップの推定誤差を図 3-7に示す．一般に陸から離れるほど推定誤差が大きくなる

傾向がある．推定誤差を考慮すると，海溝近傍におけるゆっくり滑りは誤差範囲内であり，

議論することができない．観測された GPS 連続記録とモデルから求まる理論値との比較を

図 3-8に示す．上下変動成分は観測値の分散が大きく再現性が悪いが，水平動ではほぼ再現

されている． 

得られた結果がどの程度議論に耐えうるか確認するために，分解能テストを行う．仮定

したモデルは，本論文で得られたモデルである．このモデルの理論変動に最大振幅 20 [mm] 

のランダムノイズを加えたデータを観測データとしてインバージョンを行った．再現され

たモデルを図 3-9に示す．陸に近い領域では再現性が高いのに対して，海溝側の領域では再

現性が低く，推定誤差から予想される結果となる． 

本震時の地震時滑り領域，最大余震の地震時滑り領域，本震後 100 日間の余効滑り領域

の比較を図 3-10 に示す．本震の滑り分布は，深さ 10～40km の範囲に収まる．ここで前章

と同様に，地震時滑り分布の最大値の半値幅をアスペリティと定義する．余効滑り領域は，

本震のアスペリティより深い領域（深さ 30～50km）に位置し，アスペリティと相補的な関

係にある． 

西村（2000）は，国土地理院と弘前大学，東北大学の GPS 観測データを使用して地震時

滑り，地震発生直後の間欠的なゆっくり滑り分布を求めている．(3-1)節で述べたように，

彼らの求めた地震時滑り分布は厳密な意味での地震時滑り分布ではなく，余効滑り成分も

含まれている．従って，西村（2000）で得られた地震時滑り分布は，本研究で得られた地

震時滑り分布より深い領域，すなわち西側で滑り量が大きくなることが期待される．彼ら

の結果は西側にシフトしており，本研究の結果から推定される結果となる．以上をまとめ

ると，今まで地震時滑りと余効滑りの分離が困難であった点が，本論文の解析手法により

改善されたことが分かる． 
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Chapter 4. 

議論 

 

 

4-1. 相補的滑り特性分布 
 

日向灘と三陸沖地域では，他の研究により，地震時滑り・余効滑り分布が得られている．

日向灘では，1968，1970，1996年のプレート間地震の地震時滑り分布が求められている（八

木・他，1998; Yagi et al., 1999）．また，1996年の日向灘地震に伴う余効滑り分布が求められ

ている（Yagi et al., 2001）．これらと本研究の結果を合わせて考えると，アスペリティ・間

欠的なゆっくり滑り領域・定常的な滑り領域は，それぞれ相補的な関係にある（図 4-1）． 

三陸沖では，1930 年代からの地震の滑り量分布が気象庁の低倍率の強震計記録を使用し

て決定されている（山中・菊地，2001）．(3-1)節で述べたように，陸側の記録のみでは，観

測点分布が偏るため，滑り分布の詳細について議論することはできない．しかし，本研究

の分解能 20kmで議論するには問題ないと考えられる．本論文で得られた結果を比較すると，

アスペリティと間欠的なゆっくり滑りは互いに相補的な関係にあり，日向灘で得られた結

果と一致する（図 4-2）． 

以上をまとめると，アスペリティ・間欠的なゆっくり滑り領域・定常的な滑り領域は，

それぞれ相補的な関係にある．以下これらの相補的な分布のことを，「相補的滑り特性分布」

と呼ぶ．地震時滑り領域は動的な不安定破壊を起こす滑り特性，間欠的なゆっくり滑り領

域は静的に不安定破壊を起こす滑り特性，定常的な滑り領域は安定滑りを起こす滑り特性

を持つ．動的な不安定破壊は滑り速度弱化の領域で発生し，安定滑りは滑り速度強化の領

域で発生する．しかし，静的な不安定破壊がどのような領域で発生するのかについては必

ずしも明らかになっていない． 

Scholz et al. (1972) は岩石実験より，安定滑りから不安定滑りへと遷移する条件下で間欠

的なゆっくり滑りが発生することを指摘している．以下この遷移領域のことを，「不安定―

安定滑り遷移領域」と呼ぶ．加藤・平澤（1999）は数値シミュレーションにより，滑り速

度弱化の領域と滑り速度強化の領域が不均一に分布する場合に間欠的なゆっくり滑りが発

生する可能性を指摘している．この不均一は不安定―安定滑り遷移領域で生じやすいこと

を考慮すると，間欠的なゆっくり滑りは不安定―安定滑り遷移領域で発生すると考えられ

る．今後，岩石実験やシミュレーションにより，間欠的なゆっくり滑り特性を支配する具

体的な構成則パラメターが明らかになることが期待される． 
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4-2. 深さ分布 
 

プレート間大地震の地震時滑り領域と，非地震性滑り領域の深さ分布について議論する．

地震の発生領域は，日向灘で，10～20km（図 4-1）であるのに対して，三陸沖では，10～50km

（図 3-9）と深い領域でも発生している．一般に，地震滑りが発生する深さ下限は温度と強

い関係があることが知られている．石英や長石が塑性変形を起こす温度 300～400℃以上の

温度条件では，安定滑りにより歪みを解放する（Brace and Byerlee, 1970; Tse and Rice, 1986; 

Hyndman and Wang, 1993; Tichelaar and Ruff, 1993）．従って，日向灘と三陸沖におけるプレー

ト間地震の深さ下限の違いは，日向灘における沈み込むプレートの温度が高く，三陸沖に

おける温度が低いことであると解釈できる．この解釈は，シミュレーションから求まって

いるプレート境界面の温度分布の結果（Peacock and Wang, 1999）と一致する． 

間欠的なゆっくり滑り領域の深さは，日向灘で 15～40km，三陸沖で 20～50kmの範囲で

ある．三陸沖の方がやや深い範囲で発生しているが，ほぼ一致する．従来の研究により，

間欠的なゆっくり滑りは温度の上昇に伴う不安定―安定滑り遷移領域で発生している可能

性が指摘されている（例えば，Dragert et al., 2001）．Hydoman et al. (1997) は，熱流量のプロ

ファイルから，日向灘の北側に位置する南海トラフにおけるプレート境界面温度分布を求

めた．彼らは，深さ 25km における温度は 350℃，深さ 35km のおける温度は 450℃に達し

ており，深さ約 25～35kmの範囲で不安定滑りから安定滑りへの遷移しているとの結論を得

た．ここで作業仮説として，温度は水平方向に大きく変化しないとする．大局的に見ると，

間欠的なゆっくり滑りは不安定－安定滑り遷移領域である深さ 20～40km の範囲に集中し

て発生している．しかし細かく見ると，足摺岬近傍における間欠的なゆっくり滑りは深さ

15kmまで発生しており，温度による不安定―安定滑り遷移のみで説明することは困難であ

る．さらに，三陸沖に注目すると，深さ 50kmにおける温度は 200℃程度であり（Peacock and 

Wang, 1999），温度の上昇に伴う遷移では説明できない． 

低い温度で不安定－安定滑り遷移が起こる原因として，低温でも安定滑りを促進する岩

石がプレート境界面に存在することが考えられる．三陸沖では，精力的に構造探査の研究

が行われており，マントルウェッジまでの速度構造が決定されている．それによると，震

源領域におけるマントルウェッジの上面の深さは 20km である（例えば，Takahashi et 

al.,2000）．三陸沖における間欠的なゆっくり滑り領域の深さは 20～50kmの範囲であり，マ

ントルウェッジの上面より深い領域域に位置する．マントルウェッジでは，海洋プレート

により運ばれた水がマントルと反応して蛇紋岩化している可能性が多くの研究者によって

指摘されている（例えば，Hyndman et al., 1997; Olsekevich et al., 1999, Kamiya and Kobayashi, 

2000）．蛇紋岩は，安定滑りを促進する効果を持つことが知られている（例えば，Moore et al., 

1997）．間欠的なゆっくり滑りは，蛇紋岩化に伴う不安定滑り－安定滑り遷移帯で発生して
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いる可能性がある．しかし，同じ深さでありながら別の場所では地震時滑りが発生するこ

とを考えると，水平方向に不均一に蛇紋岩化する必要がある．実際にそのような不均一が

存在するのかどうかは，本研究の結果のみから判断することができない．今後の構造探査

等の研究により，プレート境界面の物性の違いについて明らかになることが期待される． 

 

 

4-3. 非地震性滑りと地震活動との関係 
 

非地震性滑りと震源過程との関係 

間欠的なゆっくり滑りは，プレート間地震の地震時滑りが発生する深さにおいても発生

している．このことは，大地震の震源過程の多様性を考える上で重要と考えられる．(1-2)

節で指摘したように，三陸沖では，M8クラスの地震とM7.5クラスの地震が発生しており，

両者がどのような関係にあるのか明らかにすることは重要である．本論文の結果と，永井・

他（2001）の結果の比較を図 4-3 に示す．1968 年十勝沖地震は，二つのアスペリティから

構成されており，この二つのアスペリティの間に間欠的なゆっくり滑り領域が位置する．

間欠的なゆっくり滑り領域は大地震の動的な破壊伝搬を妨げており，滑り量分布が不均一

になる原因の一つとなる．間欠的な滑り領域によって二つの大きなアスペリティが分離し

ており，二つのアスペリティが同時に破壊するときはM8クラスの地震が発生し，一つのア

スペリティが破壊するときにはM7.5クラスの地震が発生することが推定される． 

 

間欠的なゆっくり滑りと地震活動との関係 

Yagi et al., (2001) は，1996年 12月の日向灘地震は，10月の地震の余効滑り領域の縁で発

生していることを指摘している（図 4-4）．このことは，余効滑りによって，12 月の地震が

誘発されたことを意味する．同様の現象が，1994 年三陸はるか沖地震の時にも見られる．

最大余震（Mw 6.8）は 1994年三陸はるか沖地震の余効滑り域の縁で発生している（図 4-4）．

このことは，日向灘同様，余効滑りによって，最大余震が誘発されたことを意味する．余

効滑りは，数日～数ヶ月程度の時定数で周辺のアスペリティ上における剪断応力の増加を

もたらす．従って，余効滑りによる時定数の長い応力変化は，地震発生後の地震活動を理

解する上で重要である． 

本研究の結果は相補的滑り特性分布を示す．従って，あらかじめ非地震性滑り分布を明

らかにすることができれば，将来発生する大地震の震源過程モデルの構築が可能となる．

それぞれの領域が相補的であるため，間欠的なゆっくり滑りが応力を解放すると地震時滑

り領域で応力が付加されると言った応力の再配分による相互作用が存在する．将来発生す

るプレート間大地震の震源領域近傍におけるプレート間滑りをモニターすることにより，

地震の規模，発生確率を定量的に評価できる可能性がある． 
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地震カップリング率について 

地震カップリング率は，実際の地震で解放されたモーメント量を，プレート間地震の発

生領域とプレートの収束速度から推定されるモーメント量で割った値であり，この値は，

地域によって，大きく異なる（例えば，Peterson and Seno, 1984; Pacheco et al., 1993）． 

三陸沖の地震カップリング率の研究は多くの研究者によって求められており，その値は，

約 20～30%程度であることが報告されてきた（Peterson and Seno, 1984; Pacheco et al., 1993）．

永井・他（2001）は，アスペリティでは局所的な地震カップリング率はほぼ 100%であるこ

とを指摘している．本論文は，プレート間地震の発生領域において，相補的滑り特性分布

になることを示した．過去に間欠的なゆっくり滑り領域と定常的なゆっくり滑り領域で大

地震が発生した記録はなく，これらの領域では局所的な地震カップリング率が 0%であるこ

とが考えられる． 

五十嵐（2001）は微小地震の相似地震を調べ，1994 年三陸はるか沖地震後に相似地震の

繰り返し周期が短くなっている小領域（パッチ）があることを指摘した．このパッチは，

本研究の余効滑り領域の中に含まれる（図 4-5）．このパッチで発生する相似地震の規模は，

気象庁マグニチュード（MJMA） にして 3.1 ～ 3.8程度であり，余効滑りの規模（Mw 7.5以

上）と比較すると十分に小さい．彼らは，地震モーメントと滑り量のスケーリング則（Nedeau 

and Johnson, 1998）から，パッチにおける滑り量を求めた．その結果，パッチでは 100日間

の間に３回の地震が発生しており，合計の滑り量を 0.62 [m] と見積もった．本研究で得ら

れた余効滑り分布から推定されるパッチ上の滑り量は約 0.7 [m] となり，調和的である．こ

のことは，相似地震を発生するパッチでは，局所的な地震カップリング率が 100%と言うこ

とを意味する．小地震の断層面積のスケールにおいても，相補的滑り特性分布となる． 
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Chapter 5. 

結論 

 

 

本論文では，沈み込み帯である日向灘と三陸沖における地震時滑り領域，非地震性滑り

領域を同定した．まず，GPS 連続記録からプレート境界面における滑りの時空間分布を求

めるプログラムを開発した．ここで，地震時滑りと非地震性滑りを分離するために，地震

波形から得られた地震時滑りを先験的な情報として採用した． 

開発した手法を日向灘と三陸沖で発生したイベントに適用した結果明らかになったこと

を以下にまとめる． 

１． 日向灘においてはプレート間大地震のアスペリティ・間欠的なゆっくり滑り領

域・定常的な滑り領域がそれぞれ相補的な関係あること，三陸沖においてもプレ

ート間大地震のアスペリティと間欠的なゆっくり滑り領域が相補的な関係にある

ことが明らかになった．これらの結果は，それぞれの領域が場所ごとに固有の滑

り特性を持つことを示す． 

２． 地震時滑り領域の深さ範囲は，日向灘で 10～20km，三陸沖で 10～50km となる．

深さ範囲の違いはプレート境界面における温度分布を反映している． 

３． 間欠的なゆっくり滑りの深さ範囲は，日向灘で 15～40km，三陸沖で 20～50kmの

範囲であり，プレート間地震発生領域の深さ範囲と重なる．間欠的なゆっくり滑

りの深さ範囲は，温度の効果のみでは説明できず，蛇紋岩化等の物性の変化を考

える必要がある． 

４． 地震後に発生した大中地震は，地震に伴う間欠的なゆっくり滑り領域の縁で発生

している．このことは，間欠的なゆっくり滑りにより，これらの大中地震が誘発

された事を示唆する．  

５． 三陸沖の地震カップリング率は，地域全体の平均では，30%と低い値を持つ．しか

し，細かく見ると，大地震のアスペリティや相似地震が発生するパッチでは，地

震カップリング率がほぼ 100％であり，間欠的なゆっくり滑りもしくは定常的なゆ

っくり滑り領域ではほぼ 0%となる． 
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