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Statistical rnethods in Earth Sciences using useful inodels of tiFne Series,point processes

and space‐ tilne processes are developping in coniunCtiOn with a variety of concrete

applications.  In the present paper, such models and methods successfully applied in

seismology and related science of solid earth are reviewed.  Particular emphasis is placed

on point process models in application to the analysis of seislnic activity.  Also, some

developping models for analyzing various aspect of seislnic wave data are intensively

reviewed in section 9.  Further,a number of remakable contributions of JapaneSe statisti‐

cians to some areas in earth sciences are also introduced in section 10.

時系列解析,点過程モデル,時空間モデル,大規模なベイズ型モデルなどの統計モデルを使

った推論は有力な統計的方法として地球科学の研究に大きく寄与している。他方,こ れらのデ

ータの解析の試行錯誤を繰 り返すことによって統計学的研究が一層豊かなものになりつつあ

る,地震学の分野で使用されている統計的手法やモデルについての現状を紹介する。筆者の研

究分野の関係から地震活動に関する記述が多 くを占めているが,地震波動に関する現状の一部

も紹介する。また,共同研究などを通して統計学の専門家が地球科学の量的な研究に貢献した

ものをいくつか紹介する。
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I.  は じ め に

「統計」は科学の研究方法のひとつとして「解析」や「実験」と並んで位置づけられるもの

である.特に大量の現象や不確定性をともなった現象の本質の把握に必要不可欠である.従来,

科学者・技術者の能力の一部であった統計的方法そのものを研究する専門家が輩出し,統計学

として一分野が成立し,そのための学会 。研究組織も世界中に理論から応用まで多様に存して

いる.こ の百年に統計学自体の自己展開によって重要な発展を生んだ例 も少なくない (Kotz

and JohnsOn,1992).し かし,統計学の成立に至った起源からみても分かるように,統計学の

主要な研究対象は諸科学 0技術における統計的手法である.こ のことは改めて統計学の発展に

ついての展望を考えるときの礎となるものである.したがって統計学の発展の為には他科学・

技術分野の研究者との共同研究を進めることが有効であることは云うまでもない.

各科学・技術分野における統計的手法の進展の速さに密接に関わるものは,そ こでどの程度
データの編集および公開が進んでいるかと云うことであろう.地震学,気象学,天文学,水文・

海洋学などの地球科学は恐らくデータの量,データ作成の組織性,その公開性などで最も進ん

だ分野のひとつと云える.特にこの分野では時系列データのみならず空間的,時空間的な構造
に関する大量のデータが多いのが特徴的である.地球科学関連学術誌の研究論文の多 くが興味
ある統計的対象を抱えているといっても過言でない.しかしこれらを適切に抽出して公平に述
べることは筆者の能力および守備範囲を遥かに越えるものである.本稿を作成するにあたって
は時間的制約も厳しく, どうしても筆者のこれまでの興味中心,我田引水の紹介になってしま
うことをお許し願いたい.た とえば資源探査などで幅広 く普及している空間データ解析法のい

わゆるGeostatisticや 人工衛星による地球環境の画像データ解析法などについては触れるこ

とができなかった(こ れらについては例えばCressie,1991,な どを参照されたい).実際,筆者
のこれまで関わった分野は地震活動の統計解析のきわめて限られたものであり,こ の周辺の統
計手法の筆者が知る限りの現状の紹介とならぎるを得ない.ま た本稿の表題にもあるとおり,

必ずしも地震学的に重要な研究の紹介をしたものではなく,使用されている統計的手法に焦点
を当てているつもりである.

地震学の分野で統計的手法が重要な役割を演じているのは,地震集合の発生形態 (地震活動)

の問題と,地震波動の問題 との二つがある.本論では前者に関する記述が多 くを占めているが,

後者は9節で纏めて述べたい.ま た,筆者の周辺には共同研究などを通して統計学の専門家が

関わった地球科学関連の研究で重要なものが少なくない.時系列解析,点過程モデル,大規模
なベイズ型モデルなどの統計モデルを使った推論は益々当該分野の有力な統計的方法として地
球科学の研究に大きく寄与している.他方,こ れらのデータの解析の試行錯誤を繰 り返すこと
によって統計学的研究が一層豊かなものになりつつある.こ の辺のところはできる限り触れた
いと考える.

H.地震の大きさ分布の統計

地震活動の研究には地震の発生についてのデータが必要である.一つの地震の発生を記述す
るのに最低限必要な事項は,地震の起こった場所,時刻,お よび大きさである.具体的には震
源 (経度,緯度,深さ),発震時刻およびマグニチュードの 5組が震源要素として地震波から計
算され,地震カタログとして地震活動研究の基礎的な資料 となっている.地震の震源カタログ
は,ほ とんどの地震国に於ける関係機関や国際機関によって定期的に公表されている.日本全
国とその周辺の地震観測は気象庁が担当している.
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2el マグニチュー ド分布と最尤法

地震の大きさを示すマグニチュードの決め方は,用 いる地震計によって,ま たカタログを編

集する機関によって様々なものが有る.多 くの場合,観測地における地震波の振幅と,こ れが

震源から到達するまでの減衰を考慮したものを計算して決められる.例えば気象庁マグニチュ

ードは浅い地震の場合,最大振幅の対数と震央距離によって算出される(坪井,1954)。 しかし

他にも多くの算出法があり,それらの値は必ずしも一致しない.同じ地震を異なった方法で決

めたマグニチュードでプロットして較べると,こ れらはバラついているだけでなく系統的なず

れ (バイアス)がみられるのが常である (宇津,1982).こ の原因は地震計や地震波の計 り方の

違いなど様々であるが,そ もそも地震発生の複雑な現象を「地震の大きさ」と言う一つのスカ

ラーで表そうとすることの限界を示しているとも云える.こ こではカタログに記載されている,

どれか一つの決め方によったマグニチュードを所与のものとして扱う.

マグニチュードの値″が下がるに連れて,そ の大きさ以上の地震の数Ⅳが指数的に増える.

これはGutenberg‐ Richterの 法貝J(Gutenberg and Richter,1944)と 呼ばれ

log10Ar=α _夕И

と書かれる.こ の式はマグニチュードが指数分布

/αИ)=βexp{一 βαИ―″り), 〃≧妬 ,

ただしβ=みlnlo,に 従うことを示している.他方,地震のエネルギーの対数とマグニチュード

は統計的に線形な関係がある事 (Gutenberg and Richter,1954)が 知られているので,地震の

発するエネルギーはベキ分布 /(E)～ E~9に従うことになる(8.1節参照).係数みは 1.0弱の値
となることが多いが,ま た Gutenberg and Richter(1954)は ,こ のみ値が世界各地で異なる

値をとることを示している.こ の値は日本各地でも違うし,同 じ場所でも時間的に変化し得る
ことが知られている。特にわ値の時間変化はその地域の応力場の変化を反映しているとも考え

られ,地震予知の有用な情報を与えているのでないかとの期待をもたれている.た とえば Suye‐

hiro(1966)は 前震と余震では有意にみ値が異なる場合があることを示している.従来はマグニ

チュードと累積個数を片対数のプロットして,係数みを直線の傾きとして最小自乗法などで推

定されてきた.宇津(1965)はモーメント法で推定量ε=%logЮο/Σ縫1(〃

「

妬)を提案したが,

すぐAki(1965)は これが最尤推定量に他ならないことを示し理論推定誤差を与えている.

Ogata and Yamashina(1986)は らの不変推定量 J=(η -1)logloο /Σに1(″J一 %)が赤池の平
均エントロピー (Expected entropy;Akaike,1977)の 意味で,特に小標本の場合に若干優れ
ていることを示 している.Utsu(1971)|こ よれば,その時点での b値に関する記述を含む論文

数は 250を下らないと云う.現在のところ,その後 20年以上経つているが,恐 らく相当の論文

が書かれていると推察されるが,こ こでは以下のような問題に限って述べたい.

2.2 b値 の時・ 空間変動

Smith(1986)は ニュージーランドにおけるb値分布の時空間変化について調べ,等高線図に

よるb値のピークがやがて起 こるM6ク ラスの地震の震央付近に位置する例をい くつか示 して
いる.しかし,最尤推定値を計算する時間,空間それぞれの移動平均のウインドウ幅について

は主観的経験的に決めらている.こ れに対 して井元 ら(Imoto and lshiguro,1986;井 元,1987;
井元 ら,1990;Imoto,1991な ど)は客観ベイズ法を用いて b値の時・空間変動を調べている.

これらは離散化されたマグニチュー ドを多項分布 として b値をモデル化 し,時間や空間を分割
した領域上での隣合 うb値の階差をできるだけ小さくするという,パラメータ変化の滑 らかさ

に関する制約を課 したもので,ABICの計算については事後分布を正規近似 したものである.こ
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れらは原理的に Ishiguro and SakamOtO(1983)の 手法によったものである.更に,こ れにた
いして指数分布をそのまま尤度に使用して,空間を分割する事な く曲面 として b値分布を推定
することもできる (Ogata and Katsura,1988).

たとえば b値が緯度。経度・深さによって異なる様子を調べるのに上記係数が,β =β (″,ク ,z)
の様に, 3次元関数に従 うと考え, 3次元 Bス プライン関数族

φ(″,y,2)=log β(″ ,y,2)=Σ のたBJ(″ )βノ(y)Bた (2)

を用いて近似することとし,ペナルティ付き対数尤度

0(θ lωl,… ,欲)=自 10g(β (″J,擁,乙)θ
~スら助'の (“―の

}_{0二 十 の }

を最小にするようなものを求める.た だし滑らかさに関する適当な制約 (ペナルティ)関数は

01=OK引 物 ,笏 )=∫ 笏
{(g多)2+(g多 )2}十

鶴
(弓二)2滅

膨″凌

C=は冽aれ 後,a=レ{(#)2+2(:舟 )2+(#)り

十イ(協「)2+鶴レ)り
+バ髭勢多)2滅“″凌

である.こ のとき制約に関する重み 笏 ,・
・。,ω5が ABIC最小化 (付録 Al参照)さ れるように自

動的に定められることが要求される.制約関数がパラメータの二次形式になっていることから,

事前分布が多変量正規であリベイズ尤度 (付録 Al参照)が,IshigurO and SakamOtO(1983)
の場合と同様に,正規近似によって計算可能となる.か くして制約関数の重み(超パラメータ ;

笏 ,°
・・,鶴)を 自動的に探索することが出来るだけでなく,特にこの問題で重要なベイズモデル選

択として,空間的等方性 (isotrpic)の 重み付け微=ω3かつ勉=物=鶴 (すなわち 2組の超パ
ラメータ)と 5組の全ての超パラメータを独立に決める非等方的なベイズモデルの比較を行な
うことが可能である。Ogata et al。 (1991)は防災科学技術センター (現,防災科学技術研究所)

によって検知,編集された関東地方直下 100 km深 までの微小地震データに対して上記の解析
法を応用したところ,こ のデータに関しては,深さ方向に変化が顕著な非等方的なパタンが選
ばれ,関東直下のプレー トに沿って変化する特徴的なb値分布が求められた.

2。3 地震の検出率の時・空間の変化

気象庁編集による地震の震源カタログ (1926-現在)の内容を見るとすぐ分かるのは,年代が
進むに連れて収録されている地震の数が多 くなっていることである.特に最近 10年の地震数の
増加は著しい.こ れは地震活動が高まってきてぃるからでなく,小さい地震が検出されて,地
震の数が増えているからである.ま た地域的にも地震の多いところとそうでないところがある.

これも地震データの多い地域が地震活動が高いためとは限らない.地震計のネットワークが密
で良 く整備されている地域とそうでない所,内陸部と日本列島の沖合いの地域などでは,検出
率が大いに異なるからである. こういった関係を定量化して各時期,各地域の地震検出率や真
の地震活動を調べるには,地震の大きさ分布についての経験法則を踏まえた統計モデルが必要
である.

前述のように下限マグニチュード″が下がるに連れて対象の地震の数Ⅳが指数的に増える.

その係数らは時間や場所により異なる値をとり得る,マ グニチュード累積分布の片対数プロッ
トが直線 logloⅣ =α―秘 から下に外れるところは,そ こょり小さいマグニチュード″では部
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分的にしか地震が検出されていないことを示している.そ して直線に乗つている限りのマグニ

チュー ドの範囲では,ほぼ完全に地震が検出されていることを示 し,その境界マグニチュー ド

が地震の検出力を示していると考えられる.

地震の,時間軸ではな く,マ グニチュー ド軸上で定義された点過程を考える.地震の検出率

はこの点過程の「thinning」 で表現できる.つ まり実際に発生している地震の中で検出されたも

のの割合はマグニチュー ド〃によって高 くも低 くもなり, この検出率関数 として例えば正規分

布の累積分布関数

σ(〃 lμ ,σ)=ダ1券Xp{一止
&湯琴ユ}カ

を考える.平均値μは50%検出率が見込まれる地震のマグニチュード,標準偏差 σは部分的に

検出されているマグニチュードの範囲に関係するパラメータを示す.Thinningに よって得られ

る検出された地震の確率密度関数は

則 m=

で与えられる.こ のようにして得られた分布の対数スケール図は気象庁カタログなどで経験的

に得られるものと良く似ている.そ こでマグニチュードのデータ{″1,・
・・,″Jが与えられてい

るとする.仮にパラメータ b,μ ,σ が定数であるなら対数尤度関数は

となり, これを最大化することで最尤推定値を求めることができる.

ある観測所または観測ネットワークの地震の検出力に関する研究は常時微動のンベルと地震

波の振幅との関係で何編かの論文が見られる (た とえば,Ringdal,1975,76,and 86;von

Seggern and Blandford,1976;Christoffersson 1980;and Lilwall,1987, など). L記 のよう

な正規累積関数が考えられている場合が多い.他方,地震波の最大振幅の対数の頻度分布は指

数分布に従う.な かには誤解 している論文 もあるようだが,こ れはマグニチュー ドの分布

(Gutenberg and Richter,1944)と 云うよりは石本・飯田の公式 (石本・飯田,1939)である.

常時微動のノイズレベルに近いような地震のマグニチュードは検出された観測所のみの振幅デ

ータによるマグニチュードの平均値で決めることが多いため,実際のマグニチュードより大き

めに推定してしまう (Cristoffesson,1980,な ど).こ の研究のためには,観測所ごとの検出率

をよく推定して観測ネットワークの議論をするのが筋であろうが,こ れは大仕事である.

これに対してすこし安易であるかも知れないが,と りあえず地震カタログのマグニチュード

を所与のものとして進める以下のような議論がある.地震カタログの長期間にわたるデータを

見れば,こ れらのパラメータが定数であり得えないことは今日では明白である.こ れらのパラ

メータが時間 ′について依存していることを考える。つまり関数 み(′ ),μ (′)お よび σ(′)が Bス

プライン基底 f鷲 (′ ),力 =1,2,… ,κ,に よって,次のように展開されているとする.

σμ
ｂ

Ｚ
／

ｇＯ
Ⅳ
「ろ
Ｈ

〓σμ
ｂＬｇＯ
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91(′ )=log bθl(J)=Σ αた几 (′ )

92(′ )=μぼ′)=2わた几(′ )

93(′)=bg働3(′)=鳳εた几(′ ).

すると,そ の係数パラメータ θ=(■ ,0,a)=(α l"。
"α

κ;bl"..,bκ ;εl"。
"ε

κ)に対応する対数尤

度は

bg L(θ)=忍bg/(Zlbθ l(′J),μθ2(あ ),働3(あ ))

と書ける.関数 bθ l(′ ),μθ2(′ ),働3(′)に関して各々滑らかさの制限 (ペナルティ)関数を考える
ことによって客観ベイズ法 (付録 Al参照)で最適な解を得ることができる(尾形,1992;Ogata
and Katsura,1993).こ うして検出率関数の成分 μ(′)と σ(′)が分かったとすると100沙%の検
出率を期待できるマグニチュードの関数はあ(′)=μ (′ )十 ルσ(′)で与えられる。ここに ん は標
準正規分布のいわゆるp値である.さ らにb値変動 み(′)が与えられていれば,検出された全て
の地震の時間変化のデータから任意のマグニチュード帯 (″ ,〃十硼の での真の地震発生率の
推定値を与えることが可能である.以上の同様な事が空間や時空間についても考慮できる
(Ogata and Katsura,93).

IⅡ.地震発生の時系列解析

3.1 地震活動の周期性の統計的問題

確率過程の各周波数成分の強さを見るのに自己共分散関数のスペク トルが使われる.点過程
のスペクトル (Bartlett,1963)の 推定量 としては自然な形で次のピリオ ドグラム

I(ω)=引Σθ-2π Jω

ず=嘉
[{Σ

c∝(2地方)}2+{Σsh(2知ぁ)}2]   (1)
が考えられる.こ れは周波数 ωを固定したとき周期 ω

~1で
一周する単位ベクトル (cOs 2πωぁ,

sin 2πωぁ)(ノ =1,2,・・・,Ⅳ)を合成したものが原点からどのぐらい離れているか,その距離を測っ
たものである.こ れが大きければ大きいほど,問題の周期の実在の可能性が大きいと考えるの
である. この単位ベクトルの偏角がランダム (す なわち一様分布で独立)である時,中心極限
定理によって,合成ベクトルの距離の分布が近似的に自由度 2の χ

2分
布 (平均 2の指数分布)

になる.Schuster(1897)は このことに基づいてピリオドグラムの有意水準を見ている.他に
よく使われる方法は,考えている周期を何等分化する (例 えば年周期の時には月別の)ヒ ス ト
グラムを作って,各分割成分の等確率性に対してカイニ乗統計量または多項分布の尤度比統計
量の検定を実施するものである.大部分の人がこれらの方法を用いて様々な周期性を主張して
いる(安芸,1956,の総合報告参照).しかし結局,年周期,日周期を除けば地震の発生に周期
性が認められた例は殆ど無 く,何 らかの他の人為的な原因に帰着される様である.こ うした誤
つた解析の問題点は,考えられるデータの常識的な性質を帰無仮説モデルが汲み取っていない
ことである.た とえば地震が続発 (ク ラスター)性を含んでいるとか,不均質なデータである
とか,地震活動が定常でない場合が在るとかである.こ れらの可能性を見過ごして誤った結論
にいたることがある.さ らに,データから周期を探す場合は,ピ リオドグラムの最大値の分布
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(極値分布)を考慮するので有意水準はずっと厳しくなることを勘案していないこともある.

例えば日本に於いて,ピ リオドグラムを使った解析結果から出た有名な議論に,河角の南関

東の大地震 69年周期説がある.河角 (1970)は過去 1000年程の鎌倉及び東京の被害地震の発

生データからピリオドグラムをとると,69年及びその整数倍付近に高いピークがみられ,こ れ

が 0.062%で有意であると言うのである.た だし有意性の数字については島崎 (1971)が指摘
していることであるが,ピ リオドグラムの検定は極値分布で有意水準を見なければならない。
Vere‐JOnes and ozaki(1982)に 依ると,ポアソン帰無仮説での極値分布によると数%の有意
水準に下がっている.ま た,こ の河角のデータには数年以内の続発地震が数回含まれており,

こうした事情から帰無仮説を複合ポアソン過程 として評価すると, 5%水準には届かない。こ

の様なことから,周期の存在は当初言われていたような決定的なものではない.しかしデータ

数の割には69年近傍の周期成分のパワーが強いことには変わりない.なお誤解が無いよう念の
ため,こ こで言う「周期性」は必ずしも地震が或る時間的な間隔で起きる傾向にあるという意
味でなく,地震発生の危険度 (intensity)が 或る周期的な関数に近いと言うことであることを
留意して置 く.最近,小田原付近で,こ こ200～ 300年のデータで,ほぼ 70年おきにマグニチ
ユード7ク ラスの地震が起きているらしいことが注目されている (た とえば Ishibashi,1985)

が河角のデータはこれらも含んでいる.

かくして,周期性の問題に於いても,地震発生の続発性を考慮した統計的手法が必要とされ
ている.調べようとする周期が固定されていて,続発性や トレンドの存在が考えられるような
地震発生データに対して,条件付き強度関数 ス(′ 1島)(過去の履歴 島 を考慮した単位時間あた
りの地震発生率,付録 A2参照)で表現された Hawkes(1971)の Self‐ excitingモ デルを拡張
した,次のような点過程モデルが考えられる.

ス(′レ為)=μ +P/(′ )十 の(′)十 二θ(′―′J)      (2)

第一項のμは地震の平均的な活動度を示す定数,第二項は長期的な トレンドを見るノ次多項
式,第二項は地震活動の周期性を見るための次のよ―うなフーリエ級数のκ次迄の展開

C(′ )=ム
{の

ヵ_l COS(二
等 |)十 のたsh(髭

争 )}    
・ (3)

である.そ して (2)の最後の項は余震または群発性地震などのクラスター性を見る項であり,

g(0)は″次のラゲール型多項式で近似表現されるものである.周期項に関して,例えば季節性
を調べるときには ■=365.24(日 )である.最小のスκ を実現した組合せ (″ ,ノ,κ)が κ≠0

ならば季節性の存在の確率は高い.こ の点過程モデルの計算プログラムはTIMSAC84(Akai‐
ke et al。 ,1984)に 収められて配布されている。なお Berman and Turner(1992)は GLIMに
よつて計算できることを示しているが,通常の非線形関数の最適化プログラムを用いるのが正
確で自然である.解析例として,西南日本の浅発地震活動 (Ogata,1983)は (8, 0, 4),
オース トラリア・首都地域 (キ ャンベラ)の微小地震活動 (Ogata and Katsura,1986)は (9,
0, 2)であった.と もに季節性と強い続発性があるが長期的なトレンドが無いと云うもので
ある.続発性の次数″が高いのはラゲール型多項式が改良大森型関数(4.1節 ,6。 2節など参照)

に近い形になろうとするからである.

これらの例では推定された地震発生率の年周周期成分 C(′)の図とその地域の降雨量の年変
化の平滑化関数またはその微分曲線の,初春や台風の季節のピークの位置などの,図のパター
ンが良 く合っている。降雨による地下水の状態の急変が地殻の力学に影響を与え地震の引金に
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なりうるという仮説があるが,ヒ ストグラムで中国地方の地震活動や山崎断層の微小地震活動

を調べた尾池 (1977)に よると地震発生の季節性はこのようなことの統計的実現であるという.

ここで,何処でも雨が大量に降ると地震発生率が大きくなるという意味ではないことに注意し

て欲しい.応力場の条件で正に地震が起きようとしているときの引金作用として考えられてい

る.条件のないところで地下水の変化があっても地震は起きないであろう.

Matsumura(1986)は ,世界の地震地帯を適切に分割,ブロック化して,そ の各地域をTIM‐

SAC 84の 点過程尤度解析プログラムを使って季節性の研究をした.使ったデータはISC(国際

地震センター)の震源カタログである.こ のカタログは時間が経過するに連れて小規模の地震

も収められてきている.こ のような検出率の上昇 トンンドは(2)式 の多項式 P/(′ )に よってモ

デル化され,ヤ グニチュード値による地震データの足切 りをせずに,全ての記載データが不U用

できる.解析結果によると,中緯度地域の多 くの地域ブロックの地震発生が季節性を示し,こ
れが当該地域の降雨量の変化に良 く対応している.低,高緯度地方は殆ど年周期がみられなか

った.ま た日本において,鳥取地区,山崎断層地区などの京都大学による観演I網内の微小地震

活動が活発な地域の月別ヒストグラムが Ogata(1983)の 気象庁データによる西南日本の地震

発生率変化の年周期成分の季節性の図によく似ていることなどを示している.

ところで Mogi(1969)は ,歴史地震のデータに基づいて,東北沖から東海道沖,南海道沖の

巨大地震発生について地域的に季節性がみられることを示している.特に東海道～南海道 (南

海 トラフ沿い)の 7世紀以来の 12個の地震は全て8月 から2月 の間に起こり,その他の月には

一つも起きていない.こ の様な巨大地震は 100～ 200年 を隔てて起きており (特性地震 ;次 3.2

節参照),ク ラスターや トレンドの心配はない.宇津 (1992)は これを方位角 (directional)デ

ータとしてVOn Mises分布を使って単位円周上の一様分布と比較した.AICの差は 5。 1であっ

たことで,選ばれた地域のデータそのものは季節性は高いと見ている.しかし,こ の様な季節

性が生じる物理的理由が明確でないこと,問題の地域や地震の大きさの下限を季節性が現れる

ように選んだものであることから,季節性は見かけのものである可能性も捨てきれないと言っ

ている.いずれにしても,こ れは地域の定め方など,時・空間・マグニチュードの領域の選択
に関する統計的標本調査法について興味ある問題を含んでいる。

3.2 大地震や特性地震の再来に関する統計モデル

特定の断層 (あ るいはその特定の部分)に着目すると,そ の位置での地震発生は等時間間隔で

決まった規模で同じ破壊過程 (同 じ地震波形)で起きると云う仮説があり,こ れが「特性地震」
または「固有地震」 (characteristic earthquake)と 呼ばれている.しかしこの様に単純明解な

仮説も依然として地震や地質関係者の中では論争中の概念である.確かに地層に刻まれた断層
や歴史地震の記録を調べると,定まった場所に繰 り返して起 きる大地震は全 くランダム (定常
ポアソン)にではなく,一定の時間間隔を置いて起きる傾向がある.こ れは地震がストレスの

蓄積の結果起きることと無関係ではない.た とえば Utsu(1984)は 日本の幾つかの地域での大
地震の発生時間間隔データに幾つかの分布 (ガ ンマ,対数正規,フ イブルなど)の更新 (renewal)

過程を当てはめて適合度のAICに よる上ヒ較をしている.一定の時間間隔を保つ性質は共通して
いるが,データ数が少ない事もあって,比較した分布の適合性にそれほどの違いはない.Vere‐

Jones(1978)や Vere‐Jones and Ozaki(1982)は 河角 (1970)の 鎌倉被害地震データ (3.1節 )

によるピリオドグラム解析からの 69年周期説 (3節参照)を見るために更新過程ではなく周期
的非定常ポアソンを当てはめている.Vere‐Jones(1978)は同じデータに対して Stress‐Release
モデルを提案している.こ れはStressが線形に蓄積されて,それに連れて地震発生の確率が高
まり,発生については何がしかのStressが解放されることの繰 り返しを行うもので,条件つき

強度関数 (付録 A2参照)と して
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ス(′ |〃′)=exp{α +μ―S(′ )}

の様に表現されたものである.た だし S(′ )=Σ (.0≦ 4く ′}S′ は時刻 ′までに解放されたStressの

累積である.こ の,Stressと 強度関数をつなぐ指数関数は最も簡単な場合として設定されたも

のであるが,こ れは岩石実験の「遅れ破壊」という現象を記述する関数でもあるので,それな

りの現実性を持つ表現でもある.Vere― Jonesら (Ogata and Vere‐ Jones,1984;Vere‐ Jones and

Ogata,1984;Vere‐Jones,1988;Vere― Jones and Deng,1988;Vere― Jones and zheng,1991;

Wang,Vere‐Jones and zheng,1991;Zheng,1991;Zheng and Vere‐Jones,1992)は このモデ

ルの数学的な特徴や最尤法に伴うノンスタンダードな性質やデータ解析について一連の論文を

出している.

中でも興味ある事柄は解放されるstress量 {SJ)を Gutenberg‐ Richterの マグニチュー ド分

布貝Jに よってエネルギーの逆ベキ則 (2.1節 )に従うものと仮定するとStressの変化 αttμ

二S(′ )の軌跡が自己相似 (self‐ similar)に 見える (Wang et al.,1991)こ とである.も しそ

うであるなら強度関数のス(′ IJft),そ して地震の発生点過程などが長記憶性を持つ.Zheng and

Vere―Jones(1992)は中国,中東などの歴史地震データについて Stress‐Releaseモ デルを当て

はめるとき,データを適切な地域分けを行なって多変量 Stress‐Releaseモ デル (こ の場合は区

域同士の相互関連はないものと仮定)を当てはめた方が,全地域に一つのものを当てはめるよ

りAICの意味で適合度が優れている事を示している.

Shimazaki and Nakata(1980)は 特性地震の概念の変形である time‐predictableモ デルと

slip‐predictableモ デルを考え比較している.両方共にstress(地震モーメント)が時間に関し

て線形に蓄積されている点は同じである.前者は地震の起きるための stress水準が決まってい

て水準に達するや否や地震が発生するが,地震の大きさ(slip量 )が時ごとに違いうる。このモ

デルによれば過去の地震の slip量データから次に起きる大地震の時期が予測できる.こ れに対

して後者は下限の stress水準が定まっていて,地震の起きるべき水準は確率的に異なるが一旦

地震が起きる時には,地震の大きさ(slip量 )は下限の水準まで至るようになっている.こ のモ

デルによると次の地震の発生時期が遅れれば遅れるほどより大きな地震が起きるというもので

ある.島崎と中田はプレー ト境界の巨大地震について津波の規模に関する歴史地震のデータや

海岸段丘の隆起量の地質学的データに基づ く例が明解に time‐predictableモ デルを支持して

いることを示している.残念なことに歴史地震や地層データに基づ くデータの多 くはデータ数

も少なく精度が低い.日本付近の同一震源域に起こっていると思われる大地震の発生年データ

は,た とえば Utsu(1984)や宇津 (1987)に ある.

3。3 異なつた地域の地震活動の相関

異なる地域に於ける地震発生の関連性については,統計的な相関係数を求めることなどによ

つて国内外で古 くから多くの研究がある.1970年代に入ってプレー トテクトニクス理論が展開

されてくると地震発生の関連性についても物理的なモデルとデータによる説明がなされてく

る.かなり離れた 2地域 における地震活動 (あ るいは火山活動 と)の 関連性 については

Kanamori(1972),Utsu(1974),Shimazaki(1978)神 沼 (1973)な ど以来現在に至るまで地

震学会などで時折報告されている.特にMogi(1973)は 日本周辺の島弧の端あるいは接合部付

近の浅発大地震とその大陸側に位置する深発大地震とが時間的に接近して起きたいくつかの例

を挙げている.島弧の端または接合部では,海溝内部の浅発地震から大陸側の深発地震まで地

震活動が連続しており,そ こでは潜 り込んだ太平洋プレー ト中を応力変化がよく伝わるらしい

というのである.

宇津 (1975)は ,彼の作成した日本付近の震源分布図を見ると,飛騨地方に深さ200 km台の
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やや深発地震が集中していることが目立ち,ま た関東地方中央部がプレー ト運動の方向として

飛騨地方と対応しており,両地域とも東北日本弧と伊豆小笠原弧の接合部付近でもあるので,

Mogi(1973)の述べているような関連性がこれらの中小地震にも成 り立つかも知れないと考え

調べた。宇津 (1975)は関東地方の地震が飛騨地方の地震に無関係 (独立)で,かつ完全にラ

ンダム (すなわちポアソン過程)に起こっているとすれば,データにみられるような発生期間

の一致はきわめて小さい確率でしかありえないことを示している.宇津はデータの時,空間的

な領域からの選び方,マ グニチュード下限などに関して注意深 く吟味しているここのことは非

常に重要である.さ らに沈み込むプレートの延長先の若狭湾とその北北西部の日本海下部 (300
-400 km深)を含めても依然として有意な相関がみられるとしている.

2つの現象の間の関係を調べるには,い ろいろな方法がある.特に地震関係でよく使われる

定性的な方法は, 2つ の地震活動の発生時刻などを図に描いて較べるものである.こ れに対し

て 2つ の点過程の関係の定量的な変化を見るときによく使われるものに相互共分散関数

(Cross‐ covariance density)が ある.{″ (。 ),Ⅳ(0))を 2変量定常点過程としたときの相互共分
散関数を推定するのにはパルム強度 (Palm intensity)に 対応するものとして

スⅣ/〃 (∠)泌 =P{Ⅳ(αZ)≧ 11″ ({ο))=1}

を考えると

oNM(∠)=μⅣ{スⅣ″(∠)一 μⅣ}=μ〃(ス抑Ⅳ(∠)一 μ〃}          (5)

である (Cox and Lewis,1966).こ の関係により相互共分散関数や相関関数の推定や相互独立

性の有意性検定などが考え易 くなる。相互相関の有意性については,帰無仮説としてポアソン

過程の有意水準のラインを引 くのが普通である.こ の他に,ノ ンパラメトリックな方法として
Kendall(1938)の ランク検定を使って地震活動の相関を論じている例もある (Albarello et al。 ,

1989).こ のグループは他にもいくつかの論文で通常の相関解析で地中海地域の地震活動につい

て論じている (た とえば MantOvani et al.,1986).

しかし,有意な相関の存在の意味するところは,因果関係 という観点からみて,少なくとも
4通 り有ることに注意しなければならない.(i)〃 (0)か らⅣ(0)へ の一方的な影響,(ii)Ⅳ(。 )

から〃 (・ )への一方的な影響,(iii)Ⅳ(0)と ″(0)の相互の影響,そ して (市)第二者のものの
Ⅳ(0)と 〃 (・ )への影響である.地震発生の確率的予測の為にはこれらの同定 (identincation)

こそが重要であり,そのための統計モデルによる解析が必要である.特に,大 きい地震の余震
や群発地震のようにクラスター (続発)がある場合には見せかけの相関を示すので要注意であ
る.例えば,あ る年にA,B両地域を含むような大地震が起こったとか,た またま同じ頃に両
地域で群発活動があったとかすると,それ以外の年は全 く無相関であったとしても,全期間を
通じてみた相関係数はかなり高 くなる.それ故,何 らかの方法で余震などを取 り除いた上で相
関解析されていることが考えられるが,ク ラスター成分を取 り除 く操作 (declustering;7.1節

参照)は不明確で曖昧さが残る.

この様な問題を処理するにはパラメトリックな統計的点過程モデルによる推定とモデル選択
による方法が有効である。いまA地域の地震列{馬 }の強度変化を考えるとき,B領域の地震列
{〃ι}の履歴をも含めた情報几={М,″s;s<′}が予測の良さを改善するかどうかを調べてみ
よう.こ のための統計モデルとして,Hawkes(1971)の Mutually― exciting点過程モデルを拡
張した条件付強度関数 (Ogata and Akaike,1982)
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ス(′ lFt)=μ +PJ(′ )+黒 θ(′ 一 ′J)十
属 ι

λ(′ 一 %D

を考える.問題は,こ のモデルと力(′)=0の制限をつけたモデルとはどちらが良いのか,即ちモ

デルを複雑にしてまで {i‰ )の情報を考慮することに意味があるのか,を スICで比較すること

に帰着するのである.なお,g(′ )=0の制限をつけることはA地域の地震が,自 己の履歴に全 く

無関係に発生していると仮定するモデルになる.

このモデルを使って宇津 (1975)の データに基づき解析したところ関東地方の地震活動変化

を説明するためには自己の履歴のみならず飛騨地域の深発地震による寄与が無視できないこ

と,地震の発生の因果関係について,飛騨地域の深発領域から関東地方への方向性が見られる

がその逆はみとめられないことが分かった (尾形,1981;Ogata et al。 ,1982).同 様なことが

もっと広領域の異なったデータについても認められた (Ogata and Katsura,1986)。 他方,ニ
ュージーランド北島 (North lsland)地域の浅発地震と深発地震の地域的関連性 (Ogata,1983)

を解析したところ,浅発地震から深発地震への一方的な励起が認められ,前述のデータ解析と

較べて,そ の方向性は逆である.こ れらの解析結果に関連して,Mogi(1973)が既に定性的な

研究をしている.それによるとカムチャツカ・千島・北日本のプレー ト沈み込み帯では深発地

震が浅発地震に先行するが,ニ ュージーランド北島の北方につながるトンガ 0ケルマデック地

帯では,時間0深 さのプロットによると,浅い地域から深い地域への地震活動の移動が見られ,

移動速度は約 45 km/年である.こ のことと,点過程解析によって推定した応答関数によるもの

とは大体話が合っている.こ れらの様なテクトニックな関係を物理的メカニズムとして解明し

ようとする研究もみられる.

また Mantovani et al.(1986)は エーゲ海を挟み隣接するバルカン半島中部 とイタリア南部

地域の地震活動の相関を議論しており,De Natale et al.(1988)は このデータに対して上記モ

デルを使ってAIC最小化法によって前者から後者への一方的な励起のみが認められるとして

いる.励起の応答関数は約 13カ 月のピークであり,こ の 2ブロックにおける応力変化の伝達速

度を示唆したものとみている.

IV。 余震活動の統計解析

余震の頻度が大地震の直後に最も大きくその後減少していくことは,誰もが経験しているこ

とである.大森 (1894)は濃尾 0熊本・鹿児島県大函の余震についてその減衰のしかたを調べ

て,最初指数関数だろうと考えて当てはめてみたが良く合わない,然るに双曲線だとよく適合

すると述べている.その後,1923年・関東大地震があって,余震が調べられたが,こ れはよく

適合せず,平野 (1924)は熊谷測候所での観測データにy=b/(″ +α )° という形を当てはめてい

る.

4.1 改良大森の公式

宇津は幾つかの論文 (文献 は Utsu,1969,参 照)で 1926年以降の日本や世界の余震を調べ
,

単位時間あたりの余震の発生頻度の減衰が

ズの=持 ,     
“

)

の形になることを示 した.こ こで ノは本震の発生時刻からの経過時間である。宇津は,単位時

間当りの余震の頻度 %(′ )と 経過時間 ′の両対数プロット表をこの分野で初めて使って,そ の減

衰がほぼ直線上に乗ることを示し,直線の傾 きを ―夕の推定 として得た.係数 εにも意味を認
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め,こ の推定については小さな ιでの曲が り具合いを (7)式の両対数図と比較 して推定 して

いる.Utsu(1962)は ,こ の夕とσが下限のマグニチュー ドによらないことを示している.Utsu
(1969)の研究によると日本付近の余震の夕値は0.9～ 1.9の範囲であり,1.0～1.4が多い. ε

値は小さく高々 1日 である.特に ,=1.0の ときが大森 (1894)に よって示唆された公式である。

余震の実例を数多 く示して,p値 が地球物理学的に意味があることを示 したのは宇津 (1957),

Utsu(1961)お よび Mogi(1962)で ,(7)式 は宇津によって「改良大森公式」 と呼ばれてい

る.

4.2 点過程の最尤法による推定法

宇津 (1957),Utsu(1961)以来,適当に分割 した時間区間に発生した余震の数の時系列デー

タを両対数表にプロットし,傾 き夕や曲が り具合い係数 σを,通常は最小自乗法で推定する方

法が現在に至るまで標準的方法 として多 くの人に使われてきているが,Ogata(1983a,b)は余

震の発生時刻 {′J}を直接使う点過程の最尤法によるものを提案した.すなわち,ス (′)=〃 (′

+ε )ク を強度関数と考えることによって余震減衰の改良大森法則を非定常ポアソンモデルとし

て表現し,最尤法によって特定地域の余震活動を正確に量的に測ることができる.特に観測区

間を吟味することによって,本震直後の欠測や完全でない部分を含んでいるデータも,十分標

本数がない場合でも,直接的に測ることができる.さ らにFisherの情報行列や Hessian行列か

ら最尤推定量の誤差推定を求めることができる.こ の後者の方法は多少不精密であるが,一般
の複雑なモデルにも適用できる.最尤法を用いた解析例については,余震活動の確率予報

(Reasenberg and JOnes,1989),p値 とその余震域の熱流量の相関 (Kisslinger and JOnes,
1991), リンク法 (8.3節参照)を 用いた余震クラスターの重ね合わせに関する解析 (Davis and
Florich,1991),岩石破壊実験の微小破壊におけるp値の時間変化 (Hirata,1987)な どの多様
な研究がある.

4.3 余震活動は改良大森の公式にいつまで従うのだろうか ?

Utsu(1969)は岐阜測候所に於ける有感地震を吟味して,その頻度を経過時間に関して両対

数プロットし,濃尾地震の余震活動が 1891年からその当時に至るまで大森公式で減衰している

事を示した.こ れらは実に大量の有感地震の頻度データが有って可能なことであった.と ころ
が,それに比べるとずっとデータ数の少ない,マ グニチュードの与えられている震源データで
も,点過程の最尤法でパラメータを推定して「残差」過程 (付録 A5参照)を作ってみると,

余震活動が続いている様子が見られる.Ogata(1989)|こ よると濃尾地震や 1926年・丹後地震
の余震活動は,それぞれ大森公式と改良大森公式にしたがって現在も減衰途中である様子が見
られる.丹後半島に於けるM4.5以上の地震は最近 60～ 70年無いので,残差過程としてみない

と,余震活動が全 く終わったかの様に思われるが,丹後地震の断層沿いには微小地震活動が活

発であり,こ れは余震が今でも続いているものと考えられている.他方,活動度の高いプレー

ト境界地域での余震はやがてその地域のバックグラウンド・サイスミシティ (通常地震活動)

に覆い隠されてしまう.例えば,1965年・中央アリューシャン地震の場合,余震の改良大森公
式による減衰は「残差」解析によると約 2200日 頃にバックグラウンド・サイスミシティのレベ
ルに達していることが直裁的にかつ客観的にみてとれる (Ogata and shimazaki,1984).
4.4 二次余震 (SecOndary AftershOcks)

余震活動を詳 しくみると単一の改良大森公式で説明できない場合が多 くある。本震以来の減

衰カーブから顕著に大 きな余震を起点にして飛躍的な増加が起 こって再び減衰する余震活動が

推移 している場合に Utsu(1970)は注目した.そ して,こ の全体の余震系列から本震に対応す
る当初の改良大森公式で期待される余震数推移を差 し引いたものを二次余震 と呼び,その減衰
カープを調べると,そ の活動 も改良大森公式に従っていることを示している.従って,こ の全
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体の余震系列を条件付 き強度関数で表現すると

ス(′ |″′)=ス (′ |%<′)=Σ ノC/(′一ち十επ)p″

の様になる.こ こで,{%}は二次余震活動の先頭となる顕著に大きい余震の発生時刻であり,

総和 Σ動く′は時刻 ′までに発生した顕著な余震2に関してとられる.二次余震モデル (8)を
表現するにはパラメータの追加が必要であり,スICを使って二次余震の存在に関する検証や

{し}を推定することができる.ま た特に興味のある時間区間や異なる地域での余震発生のパラ

メータタπなどに違いがあるか否かの検証も可能である.こ のようなデータ解析の具体的な例
ヤこついては Ogata(1983a,b),Ogata and Shiinazaki(1984),Matsu'ura(1986)ま たはZhao
et al。 (1989)な どを参照されたい.

V。 地震活動のノンパラメ トリックな統計解析

5。1 長記憶性,自 己相似性の推定

時間に関する確率過程Z(ノ )が自己相似であるというのは時間のスケールをα倍拡大/縮小
したときに確率過程もみ倍拡大/縮小して同時分布の関係 {Z(α′))二 {ιz(′ )}が成り立つこと
である.拡大/縮小の倍率に関する指数〃=log ι/10g αを自己相似パラメータという.ち なみ
にこの場合のフラクタル次元 (Mandelblot,1983)は ,=1-″ となっている.数学的定義とし
ては任意の時間スケールでも自己相似性が成 り立つのであるが,実際に世の中にある現象とし
ては自己相似性が成 り立つ ′の時間幅や対応するスペクトルの周波数幅の上限・下限があるも
のである。点過程の場合は当然下限があり,こ の意味でおのずから自己相似性は近似的なもの
である.自己相似性の成 り立つ確率過程が満たすべき性質がいくつかあり,こ れらを使ってデ
ータから自己相似性を調べることができる.ま ず自己共分散関数はtime‐ lag τについて

ε(τ )=σου{Ⅳ(法),Ⅳ (τ +謗 )}/」s″ =σ (0)″(力げ-1)τ 2″-2     (9)

がなりたつ.こ れから,〃 =1/2の ときを除いて,自己相似過程は逆べきで減衰することがわか
る.特に1/2<〃 <1の ときは正の相関で減衰し,「長記憶性」と呼ばれる。このとき「分散一時
間関数」(た とえばCox and Lewis,1966)は 7(′ )≡ var{Ⅳ (0,′ )}～ ′2″ となり,スペクトルは

0(ω)=Cω
l~2″

              (10)

である.簡単な例として,定常ポアソン過程は〃=1/2,更新過程でその間隔分布がF(′)～ ′Dな

らば〃=1-Dでぁる.

(9)式や (10)式 の各種ノンパラメトリック統計量を両対数グラフでプロットすることによ
つて線形に並ぶ様子が十分広いバンドで見ることが出来れば,その傾きから自己相似パラメー
タを推定することになる(尾形,1987).ま た,自 己共分散関数とパルム強度の関係 ε(r)=μ (2。 (τ )

―μ)(Cox and Lewis,1966)か らパルム強度はス0(τ)=μ +σ (τ )ル =μ +Cτ 2″ -2の形になるか
ら,点過程データ{ぁ}の各点を原点に置いた場合の配置を重ねたもの{衡 =ぁ―′J;′ <ブ}を,適
当なバンド(S,7)で,非定常ポアソン過程に従うものとみなして対数尤度

log L(μ ,C,〃)= Σ
{グ ′:S<rvく r)

を最大化することによって″を推定することができる。

/1-2″ が適当な周波数帯で成 り立てば,ス ペクトル尤度

logス。(場)一
I〉

0(τ)´

他方,1//ノ イズ型スペクトルの(/)∝

(付録 A3参照)に よって〃を推定する
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こともで きる.詳 し くは Ogata and Abe(1991)も しくは Ogata and Katsura(1991)参 照。

水文学でよく知られている方法で「R/S解析」(Mandelbrot and Wallis,1969,参照)と い

うのがある.そ もそもナイル河にダムを設計するにあたって歴史データを用いて洪水期・渇水

期などの流量の極値の統計の研究に使われたのが始まりだといわれている.その際の指数″は

Hurst number(Hurst,1951)の 頭文字に因んだものである.R/S統計量を点過程のデータの

場合に翻訳して述べる.時刻 ′に対して長さグの区間 (′ ,′ +″)内 の点配列の累積関数Ⅳ(′ ,′

十τ)(τ に関する階段関数)を考える.Z(′ ,τ,α)=Ⅳ(′ ,′ +τ )一 (r/J)Ⅳ (′ ,′ 十α)は ,こ の区問
内における平均増カロ直線 (=″)Ⅳ (′ ,J十 グ)か らの累積関数の隔たりを示すが,そ の最大変動幅

R(′ ,″)=′ maxご Z(′ ,τ ,″)一

`mln dZ(′
,τ,α )

は区間の長さ″を増やすにしたがって大きくなる.こ の時グに関する増カロ率を調べるのである.

実際には,河川の流量時系列や点過程のように非ガウス性 (特 に分布の非対称性)が強い場合,

この量 (12)は不安定であるので Hurstは,こ れをⅣ(′,J+″ )の標準偏差で割って標準化して
いる.標準偏差の推定量 としては区間 (′ ,′ +″)を″等分した各部分区間中の点の個数の系列

{πJ}にたいして,S(′ ,ご)2=(v″ )Σグー{(V″ )Σπゴ}2を考える.こ のようにして作った統計量
の比 R(′ ,グ)/S(′ ,″)を「P/S統計量」と云う.全観測区間[0,T]を等分割してその節点をれと
したときR(れ ,″)/S(れ ,グ)を適当な幾何学的数列場にたいして両対数表でプロットしたもの
を「Poxダイアグラム」とよぶ.点過程が自己相似な時間幅ではPoxダイアグラムは直線的に

分布して,そ の傾きは自己相似の指標〃になる.

5。2 地震活動時系列の長記憶性

地震活動はもちろん有史以前から存在しているわけであるが,地震計が出現してから現在で
100年になろうとしている。こうなると最近一世紀の地震活動を総括するところであるが,こ れ
を議論するには様々な問題がある.マ グニチュードの均質性を保つことはその中で一番困難な
ものである.地震波の何を計るかによってマグニチュード定義は違うのであるが,それにして
もこの一世紀には地震計が改良変遷しているし,それを計る側の決定方式も時代によって変遷
している.それ故,質の良い地震カタログはできるだけ地震波のオリジナルな記録に遡ってそ
れを記録した地震計の特性を吟味検討して再決定を伴ったものでなければならない.

何世紀にも亘る歴史地震カタログは中国,日本,中東などに存するが,地震計が出現してか
らのカタログとなると一世紀前後のものが最長である.そ の中で 100年を通じて一貫したマグ
ニチュードで均質性を期待できるものは少ない.ま ず阿部のカタログ (Abe,1981;Abe and
Noguchi,1983a,b;Abe,1984)と呼ばれる 1896年から1980年 までの主に遠地で観測される表
面波マグニチュード(ノ‰)で与えられた世界の浅発大地震のカタログがある.″

“

.8以上の地
震リストが記載されているが 必5≧ 7.0な らば記載漏れが無いというものである.他方,宇津カ
タログ (宇津,1982,85)は 波の種類を問わず波最大振幅を用いた気象庁マグニチュード(1%)に
よるもの,お よび初期の頃の地震は震度分布から気象庁マグニチュードに変換を施して,全体
として 1885年 より1980年 まで日本付近のあ ≧6.0な らば記載漏れなく出来る限 り均質であ
るように吟味されたものである.

ところが Perez and Scholz(1984)は 「世界規模の大地震発生率は一定である」という仮説
のもとで,1896～1980年を3区間に分けて各々の区間の地震発生率に関する平均値の差の検定
を行った.そ の結論 としては阿部カタログが不均質であり,そ の原因として考えられるのは
1922～ 1948年の間マグニチュードをおよそ o.2過大評価 (over‐ estimate)し ているためである
と言うのである.しかし,こ のマグニチュードの過大評価という結果は使用された地震計の特
性や原記録に基づ くものではない.そ こで Ogata and Abe(1991)は perez and Scholzの

統
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計処理の妥当性を検討している.ま ず世界の地震を経度±20° を境に南北を合わせた高緯度地域

のものと赤道の周りの低緯度地域のものの 2地域に分けてみた。 もし世界のデータが地震計や

マグニチュード決定方式による不均質性に汚染されているなら両地域の見かけの地震活動は同

様でなければならない.しかし,実際にはそうなっていなかった.他方,高緯度地域の地震活

動変化は宇津カタログによる日本周辺地域のものと大変良く似ている.前述の通 り,二つのカ

タログは地震波の異なった部分を使った,異なったマグニチュードの決定法に基づいたものに

も拘らず,一世紀を通して似通った発生率変化を示している.し たがって,宇津・阿部両カタ

ログの地震発生率の変化が,不均質によるというよりは,実際の地震活動の変化であると考え

た方が自然である:す なわち 1920～ 40年代で地震発生率が高 くそれ以降現在に至るまでは低い

と考えられる.

全地球的な地震活動が「定常」であるのは有限な地球のなかの確率過程として自然な前提で

ある.しかし,非定常なトレンドと見違えるような阿部データの折れ線状の地震数の累積曲線

はどう理解したら良いのであろうか。Perez and Scholzは「世界の大地震は一割未満の余震を

除けば地震発生時は定常ポアソン過程に従っている」という仮定をしている。しかしOgata and

Abe(1991)の統計解析によると,世界の大地震の発生時系列は,通常の中小地震と同様,長記

憶性 (long― range correlation)を 示すことが確認された.Perez and Scholzの主張する,マ
グニチュードの over‐ estimateに よる人為的なトレンドと多少の余震従属を考慮した,短記憶

(short― range correlated)なモデルのシミュレーションによるR/S統計量の変動ではデータの

対応する特徴的性質が再現されないことが示される.それ故,データの長記憶性のもとでは,

正規母集団を仮定した平均値の差の検定を使つた Perez and Scholzの 統計的議論はその有意

水準が低すぎて不適当である.他方,長記憶性のモデルを使ってシミュレーションしてみると

阿部カタログ,宇津カタログのデータにみられるように地震発生率があたかもトレンドと見違

えるように大きく変動することが良 く再現されることがわかる.

それにも拘らず依然として Perez and Scholzと 同じ仮定のもとで阿部カタログのマグニチ

ュードを機械的に補正した上で,最近 10年 (1981～1990)ま で延長をしたカタログが現れた

(PachecO and Sykes,1992)。 表面波マグニチュードをモーメントマグニチュードに焼き直し

てはいるが 1900～ 1980の ものはPerez and Scholzの 解析を踏襲している.平均値の差の検定

を使った変化点解析も全 くそのままである。ところが,Pacheco and Sykesが必要上解析した

1969～ 1990の PDEデータで 1978年を境にして地震発生率の変化が有意であるとの結果が出

てしまった.Pacheco and Sykesに よると,こ れらの期間では地震計やマグニチュード決定方

式などの変化はなく,原因不明であると記述してある.こ れこそ定常ポアソンの仮説が適切で

なかったことに著者たちは気づいていないのであろうか。ついでながら,こ の論文ではマグニ

チュード分布の変化点問題をAICを計算してその大きさを上ヒ較しているが,そ の差でなく,絶

対的な大きさの比を較べている.こ れはAICに関する初等的な誤解である.

VI.地震活動のパラメ トリックな統計モデル

大きな地震には余震を伴うことが多 く,周辺地域に影響を与えて新たな地震を引き起こすこ

ともある.こ のような続発性の点過程モデルとして大 きく分けて Triggerモ デルと伝染病

(Epidemic)型モデルがある.

6.l Trigger lllodel

二次余震に関するUtsu(1970)の研究以前には,一般の地震活動の数理的モデルとしては「本

震」と「余震」という言葉が示すとおり地震の群れの代表となるものとその他のものと区別さ

れて考えられていた.Neyman and Scott(1958)に よって考察された宇宙のクラスターモデ
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ルを地震活動に特殊化 し応用した点過程モデル として Vere―Jones and Da宙es(1966)の Trig‐

gerモ デルがある.こ のモデルでは地震は一次事象 (primary event)と 二次事象 (secOndary
eVent)に 分けられ,一次事象は幾つかの二次事象の続発を誘発 (trigger)す るが,二次事象は

そうではないというのである.一次事象 {′∫
1り は強度関数 (intensity)λ l(′ )=μ の定常ポアソン

過程に従い,二次事象 {が
幼
}は各一次事象を起点に適当なクラスター密度関数θ(0)に対して

ス2(′)=4θ (′ 一′∫1)),′ >′∫1)            (13)

に従う非定常ポアソン過程で,こ れらを重ね合わせたポアソンクラスター過程である。ただし
スはクラスターのサイズを与える確率変数で通常独立同分布で平均と分散を持つものと仮定し
ている.こ れは恐らく一般点過程モデルを地震活動データに応用した初めてのものである。こ

の後,同根類似の点過程モデルが提案された (例 えば Lomnitz and Nava,1983;Utsu,1972

など)が,何れも同一の群れに属する余震 (二次事象)の間では発生時刻に関して因果関係や

相互作用が無いというものである.Vere‐JOnes(1975)に よると,こ の統計的根拠として数理
地震研究者に影響を与えたものは,地球物理学者および統計学者として著名なJerreys(1938)
による,1927年 0丹後地震の余震発生に関するデータ解析であるという。これは日別の余震頻
度分布の独立性がχ

2検
定によって驚 く程よく適合したため,余震発生が非定常ポアソン過程に

したがうものと結論づけたものである。同様の趣旨のことをLomnitz and Hax(1966)が 自己
相関関数を使った 1960年チリ地震余震のデータ解析によって導いている.しかし,こ れらは余
震の頻度数に関する時系列解析ではあっても,連続時間上の点過程としての解析でないところ
に問題がある.こ のことは6.4節で論ずる.

さて一般に Triggerモ デルはデータが与えられた場合,どの地震が一次でどの地震が二次で
あるかは決まっておらず,そのあらゆる可能性を考えると,組合せが膨大なため,実際的に計
算可能な尤度関数を書 くことができない(Baudin,1981,参 照).しかし二次モーメントの諸量
は計算可能である.た とえば自己共分散関数は

となる (Utsu,1972).Vere― Jones and Da宙 es(1966)は二次事象同士の共分散しか念頭に無
かつたのか,右辺の第一項は与えていない.こ のほか,長 さτの時間区間に於ける地震数の平
均および分散は各々Eτ =μ{1+E(4)}τ および4=Eτ +2∫【τ―%)ε (α )磁 で与えられ,従っ
て分散・時間関数 (Variance_time curve)|ま Lτ =И/Eτ で計算される。また理論スペクトル
は

0(ω)=;』
:∞
ε(%)οわ″滋=1+詈子徐炎筆+{L∞ -1-番号a丁}lγ

(ω )r

ただしγ(ω)=∫『θ(2)ο
わZ=α

(ω )十 沼(ω)と なる.地震活動との統計的な適合性はこれらの二次
モーメント統計量の適合性の比較をとおして議論された (Vere― Jones and Da宙es,1966;Vere‐
Jones,1970;Utsu,1972).Vere‐Jones and Davies(1966)は クラスター関数として指数型 g(″ )

=ρο
~″

と改良大森型 g(″)=(タ ー1)σ
p-1/(″

十σ)pを比較して後者の方が当てはまりが良いとの
結論を出している.ち なみに理論スペクトルは指数型の場合の(ω)=1+に∞-1)♂ /(プ +ω2)

(Vere‐ Jones and Davies,1966;Utsu,1972)で 改良大森型の場合は上式に於てα(ω)=Ц′
-1)~1∫『ξ

p。 ~ξ

/(ξ
2+σ%2)″ ぉょびβ(ω)=徹ノ(ター1)-1∫『ξ

p-lο ~ξ

/(ξ
2+θ2ω2)″

(佐瀬,1974).
また佐瀬 (1980)に よると上記の積分はLommelの 2変数関数 (Watson,Go N。 ,1944,Atrieties

湯％十θθ

∞
　
　
０

４Ｅ一
う
′

４Ｅμ十％ｇスＥμ〓％ε



430         日 本 統 計 学 会 誌  第 22巻 第 3号 (増刊号)1993

on the Theory of Bessel Functions,2nd Ed。 ,Cambridge Univo Press)と 呼 ばれ

α(ω)=π
縣 鵠 丁 [`σ

ω)p~l COS(ο ω十
午

π
)+ム   ]

β(ω)=¬
房 呑 蒟 万 [(ε

ω)p‐ COS(σω十
;π )十 九      ]

で あ る .

この様にして,得 られた理論スペクトルに基づくスペクトル尤度 (付録 A3参照)を使えば

比較可能である.Hawkes and Adamopoulos(1973)は Triggerモ デルと伝染病型 Self‐

excitingモ デル (6.2節参照)の適合度をこれに依って比較している。ところで,も し予め一,

二次事象の区別が与えられていれば,一次事象の発生時刻 {し}に対して,条件付き強度関数で

バれ <の =μ十雇ι      0
と表現されて,点過程の尤度計算 (付録 A4)をすることができる.こ の場合,一次事象をどの

様に決めたかを明記しなければならない。そこで本来の Triggerモ デルと区別して R短滋ルグ

乃燿″γ πθル′(Ogata,1988)と 呼ばれている.

6.2 Epidemic Type Aftershock Sequence(ETAS)モ デリレ

通常の広域で長時間の地震カタログにおいて,群発地震や余震の余震 (二次余震)と か地震

の移動現象等の本震間の関係を勘案するとき,本震と余震の区別は確固としたものでない.そ
こで, このような区別を止め,いかなる地震も大かれ少なかれ付随する余震活動をもつという

モデルを導入する.それは条件付き強度関数で

ス(′ 1島 )=μ十忍    ,        (16)
と表現される.但 し,μ はバックグラウンド・サイスミシティを示すポアソン定常過程の平均で

あり,総和 Σ責<ι は時刻 ′より過去に発生した全ての地震について取るものとする.こ こでκ

は各地震 グについて定まるべき定数で,付随する地震のクラスター (広義の余震 ;o任spring)

数の大小に関係するものである.そ のクラスターの規模の大小は先頭の地震のマグニチュード

〃ゴに見合ったものと考えるのは自然であろう.それではκ と〃ゴの関係はどの様に表される

のであろうか P

宇津・関 (1955),Utsu(1971)|こ よる余震域の面積と本震のマグニチュードの関係の両対数
プロットは線形な関連を示しており,その線形回帰式は宇津・関の公式と呼ばれている.余震

域の面積がその中の余震の数Ⅳにほぼ比例すると考えると,本震のマグニチュード″に対して,

Ⅳ∝exp僣″}な る関係が得られる (比例定数についての研究はYamanaka and Shimazaki,
1990,参照).こ の関係は別の経験式からも支持されている.すなわち Utsu(1971)は 日本付近

の″≧6の浅発地震について,そ の余震で″≧6の数を両対数プロットしてみるとやはり線形

関係がある事を示している.マ グニチュードの頻度分布 (2.1節 )を考慮すると求める関係式が

得られる.同様の関係式は二次余震についても期待されるから,κ と〃Jの関係については結

局

κ =Kbθα(″ ~〃o)                (17)

のような指数関係を考えるのが妥当である (Utsu,1970,Section 8。 1,ま たはOgata,1989).
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ここで ″bは考慮 している地震データの足切 りのマグニチュー ドである.(17)式 を満たす (16)

式のモデルを 降り雄物″ 乃夕θ ん滋冬力ο″6″πθπεθ ″20モ デル』 と称することにする

(Ogata,1992).係 数 σおよび夕は%に 関して無関係であることは Utsu(1962)の 示すとおり

である.

ところで Lomnitz(1974)は 地震活動の数理モデル として κ′οπググたθ πθル′と称する,ETAS
モデルと類似のものを示唆しているが,こ のモデルはクラスターサイズとマグニチュー ドの関

係をκ ∝ α(″J― ‰ )な る線形関係にし,改良大森型ではなく指数型の減衰を用いている.そ
こで,4κ によって,こ れらの組合せから示唆される 4つ のモデルの適合度を比較 してみた結

果,ETASモ デルの方が格段によい適合をしめした (Ogata,1985 and 1988).Epidemic(伝

染性 の)と い う呼称 は,3.1節 や 3.3節 で紹介 したモデルの原型である Hawkesの Self‐

excitingモ デル ス(′)=μ +Σι
=く
すθ(′ ―′J)(Hawkes,1971;Hawkes and Oakes,1974)が ETAS

モデルの原型であることにあるが,そ もそもその起源は Kendall(1949)が示唆した伝染病の

(Epidemic)モ デルに遡るからである.Hawkes and AdamOpOulos(1973)は Self― excitingモ

デルと,こ れに対応する Triggerモ デルをスペク トル尤度 (付録 A3参照)の尤度比によって

適合性を比較 している.応答関数 としては単なる指数関数 θ(″ )=αοT″ より複合指数型 θ(″)=

“

ο
~β

l″ 十の0~β
2″ の方が当てはまりが良いことを示しているが,こ れは改良大森関数への近さと

いうことを考えれば当然の事である.

6.3 地震活動パタンの計量

さて Mogi(1963)で 分類されているような本震・余震型や群発地震などのような地震活動パ

ターンが点過程モデルでどのように表現できるのだろうか.Utsu(1970)に よればその分類は

もっと複雑になるようであるが,そのパターン同士の境界は必ずしも明確でない.

ETASモ デルは θ=(μ,る ,ε ,α ,夕)の 5つ のパラメータによって記述されているが,そ の中
でもα と夕が地震活動パターンをみるために重要 と考えられる.夕 値は,余震活動の減衰 と同
様に,ク ラスターの地震群の時間経過に関する減衰の早さを示す.他方,α 値は,群れの大 き

さに対するマグニチュー ドの効率性を示している.た とえば本震 と余震の違いががはっきりし

ているパターンはマグニチュー ドの違いが群れの大 きさの違いを際だたせているようになるの

で,α は大 きい値をとる.他方,群発地震は地震の大小が群れのサイズにそれほど効かないこ

とからαは小さい値をとる。具体的にどのような値になるかは尾形 (1987)や Ogata(1992)
の Table lに 載せてある.こ のほかに本震・余震型 と群発型を分ける量的なパラメータとして,

ETASモ デルには含 まれないが,マ グニチュー ドの b値や指数分布以外の頻度分布が考えられ
る.

6.4 ETASモデルと Restricted Triggerモ デルの比較

Triggerモ デルの最 も単純な事例は,一つの本震に続 く余震列であり,単一の改良大森型の強

度関数 (4.2節 )で与えられる非定常ポアソン過程 として考えることができる.ETASモ デルと

の 4κ による比較の結果,新潟地震の余震の様に顕著な二次余震が見 られな く,単発の改良大

森公式できれいに表現されているように見えるものでも,実 は Epidemic効果があることが示
される (尾形,1987)。 Triggerモ デルの思想的な後盾 と考えられた JerreyS(1938)の丹後地
震の余震の解析の結論 (6.1節参照)はデータおよびモデルの精度が十分でなかった為に生 じた
ものと思われる.

他方,日本の長期的地震活動を考えるのに有用なデータとして宇津カタログ (宇津,1982985)
がある。 これはマグニチュー ド6以上の日本および周辺の大地震のリス トである (5.2節).公
表されていないが,宇津は各地震について時空間的検討の上,常識的に前震・本震 0余震の類
別をしている.こ れに依拠 して前震 0本震を一次事象 (primary events),余 震を二次事象
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(secondary events)と した Restricted trigger model(6。 1節参照)と ETASモ デルを比較し

てみたところ4κ は大差でETASモ デルの優位性を示した (Ogata,1985,1988).こ れは大地

震のデータといえども二次余震が無視できないこと,ま た Mogi(1968)に 示されているように,

本震と考えられるもの同士が因果関係や相互作用 (migratiOn,地域的相関)を している事を示

したものと考えられる.

6.5 二次モーメントによるETASと Triggerモデルの比較

Triggerモ デルは一次,二次事象に分けられているものの,そ れらは観測不可能なのであり,

したがって AICを計算するにあたっても,Triggerモ デルとしての最良のものを選ぶなら事

象の一次,二次の全ての可能な割 り振りについて考慮しなければならない.こ のようなことは

本来の尤度関数で表現することは不可能である.そ こで (14)式ににおいてθ(0)と して改良大

森関数 (7)を考え余震減衰の夕値からTriggerモ デルの自己共分散を計算するとε(%)～ %~p

であるので,自己相似ならばその指数は〃=(2-夕)/2と なる.こ こで地震活動の定常性を仮定

すると改良大森公式について,>1で なければならないから〃<1/2と なるので長記憶 (5.1

節)でない.一方,自己共分散の減衰,Variance‐time curve,そ してR/S解析によって東北

沖の地震,世界の浅発大地震はそれぞれ〃=0.7,0。6(尾形,1987)で あったから,こ れらの性

質はどの様な一次,二次事象の組み分けを考えようとも決してTriggerモ デルによって再現す

ることは出来ない.他方ETASモ デルは自己共分散をモデルから解析的に求めるのは困難なの

でデータから推定されたパラメタをつかって点過程をシミュレーションし,そ の Pox‐

diagram,Variance‐time curveや 自己共分散を両対数プロットしてみた.こ れは原データの図

と直線の傾きなどがほとんど同じであった.こ のようにETASモ デルは良い再現性を示してい

る.Hawkes型モデルス(′)=μ +Σ (..くりg(′ ―′」)が分枝過程表現 (Hawkes and Oakes,1974)

で示されたように,Ramselaar(1990)は ETASモ デルを分枝過程で表現し,こ れが近似的に

自己相似 (6.1節)であり相似係数が″=(3/2)(,-1)/(b一 α logЮ ο)と なることを示している.

ただし,み はb値のことで,マ グニチュードの系列 {」‰}は地震の発生時系列とは無関係に独立

同分布F(〃)=1-10~b(″
~の

で生成しているものとする。他方,Mark Westcott(persOnal
communication)に よるとETASモ デルはス=E[exp{α (〃 ―ルら)}]お よびγ(ω)=∫θ

~ゴ

鶴陥/(′

十ε)p彦 とすると理論スペクトルは

αの=券上#載辮壁

の形になるという.こ れは 0(0)=∞ とならないので,厳密には長言己憶 (5。 1節 )と はいえず,

いわゆる非中心極限定理 (Taqqu,1979)の 吸引領域にも入らない.しかし筆者のシミュレーシ

ョンによる経験から,近似的に一定の広い周波数帯で の(ω)∝ ωl~2″ でぁることが証明できる

はずであると考える.

VⅡ.地震活動の静穏化現象

大地震の前に或る期間,そ の震源域付近の常時地震活動が低下し,震央分布図に空白域 (seis_

micity gap)が 認められた例は 1952年十勝沖地震や 1964年新潟地震について井上 (1965)が

報告して以来,多数の例が報告されており,1979年までの研究は大竹 (1980)で 解説されてい

る.しかし,こ れらの報告の大部分が定性的な研究であったため,Lomnitz(1982)や Lomnitz

and Nava(1983)は ,報告されている空白や静穏現象は単にその地域の余震活動の減衰を示す

以外の何物でもないという批判をして,Habermannら (1983)と 論争を起こしている.こ の種

の議論は定量的な研究が積み重なることによって収東するものであり,こ こに統計的な研究の
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意義がある.た とえば Ogata and Shimazaki(1984)の 余震活動の終息に関する研究の動機は
この様な点にあった.

7。1 静穏化現象の統計解析

地球物理学術誌 九膨 απ″孔妙滋グα″勿sな 解 α76Rりの 126巻 (1988年)に静穏化現
象に関する特集がある.定量的な統計解析は全て,地震発生データから「余震」を取 り除いた
(declustered)と ぃう常時地震活動 (backgrOund seismicity)に ついて解析をしている.正常
な常時地震活動としては定常ポアソン過程を仮定しており,も しこれに発生率低下という変化
があればこれを静穏化現象と考えている.し たがって統計解析としては常時地震活動のデータ
を変化点問題と考え定常ポアソン過程を帰無仮説として検定するということである.なかでも
Habermann(1988)や Wyss and Habermann(1988)は Z統計量と称し二つに分けた区間の
地震発生率の平均差検定を行ない境界時点を移動してグラフを書き極値分布の有意性を見てい
る.他方,Matthews and Reasenberg(1988)は β統計量と称して,静穏期間を見るため区間
[′ ,′ 十δ]に 含まれる常時地震の数の残 りの数との比率 β(′ ,δ)を二次元関数として等高線図を
描き極値統計量としての有意水準を与えている.

これらのように地震を数える方法より局所的に定常なポアソン過程 (Piece‐wise cOnstant
intensity)モ デルとの尤度比検定量について極値分布の有意水準を考えた方が検出力が高いの
でないかと考える.それはさておき,彼 らのこの異なった方法で有意性に関して同じ場所の同
じ地域のデータ (例 えばカリフォルニアの微小地震活動)に対して,静穏期の有無について異
なった結果が出ているのは単に検出力の問題ではなく,常時地震の作 り方にもあると考えられ
る.例えば Reasenberg(1985)は 改良大森公式をもちいて時空間的にクラスターを取 り除 くア
ルゴリズムを与えている.こ の他に出版されないものも含め様々なアルゴリズムがある.しか
し5節で述べているように長記憶性を持つような地震活動をdeclusterし てポアソン過程を作
るのは厳密には無理のように思うし,データの大部分を捨てるので情報の大変な損失である.

いずれにしても,一定の人々がこれらの方法に基づいて微小地震のデータなどの解析をして精
力的に予測を試みている.成功した例 (た とえば,Kisslinger,1988)も ありそうでない例もあ
り,未だ確固とした評価が定まっていない.微小地震のデータの不均質性が見せかけの静穏期
を生み出している場合もあるとも云われている.データを吟味し更に数多くの経験を積む必要
があるというのが普通の見方であるが,そ の前に一義的でない常時地震活動の作成に関する間
題をクリアしなければならないと思う.

7.2 地震活動の相対的静穏現象
一定の地域の地震活動の時間変化の標準モデルが同定できれば.こ のモデルを物差しにして

地震活動の前兆異常を浮き彫 りにできるかもしれない.標準モデルを物差しにして異常性を浮
き彫 りにするということは,すなわち統計モデルのパラメータを合わせ,点過程の意味での「残
差」 (“residual",付 録 A5参照)を作 りそれが定常ポアソン (ホ ヮィ トノイズ)過程からどの
ようにはずれているかを吟味することである。この解析で地震活動の異常な変化を量的にチェ
ツクすることができる.例えば Ogata(1985,1988)は 宇津(1982,1985)の編集した 1885～ 1980
年の地震データ (″ ≧6.0)に ついて東北地方の沖合い地域について解析したが,こ れによると
1938年・福島県沖大群発地震の際だった特異性を明示するだけでなく,「残差」事象の数が一定
のレベルより少ないこと (相対的静穏現象)から増加に転じたときから一年以内に大地震が起
きる場合が何組かあった.こ ぅした相対的静穏期に無関係にマグニチュード時系列が独立で生
成しているという帰無仮説のもとでは,こ の組合せの偶然が起 きる確率がきわめて小さいこと
を示している.

相対的静穏期の別な検出法は「残差」データの累積関数を調べることである.も しそれが標
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準ポアソン過程にしたがつていれば,傾き1の直線に近い形になっている.しかし,も し途中

から傾きが有意に減つたままの状態がしばらく続けば, これは予測している変動より地震発生

数が少ない状況が積み重なっていることを示している。そのときの地震活動がたとえ高かろう

とも低かろうとも,「残差」過程で見ての低下であるので,普通に云われる静穏現象と区別して

「相対的」静穏現象 (π滋励θσ%法θθπεθ′Ogata,1992)と 呼ぶ.「静穏現象と呼ばれるものは

単に余震活動の衰えに他ならず,来るべき大地震の前兆としての積極的な意味は無い」とする

Lomnitz(1982)の 批判は,余震の減衰を標準モデルとして組み込みこんだ上での相対的静穏期

については当てはまらない.活発な余震活動中でも相対的静穏期は考えられる.ま た,ずいぶ

ん長い問地震が無 くとも,それが標準モデルによる活動度に見合つていれば,相対的静穏期と

はならないのである.

ここで相対的静穏期の解析を客観的に進めるためには統計的有意性をどの様に考えるかが鍵

となっている.変化点と見受けられる時点 TOを境に分けた時間区間 (0,■),(To,T)各 々のデ

ータと全時間区間 (0,T)の全データに対してETASモ デルのスICを比較するのであるが,変

化点Tをデータによつて決める場合と,予め地震学的事前情報から決まっている場合では比較

の仕方が違う.後者は通常のスκ 比較をして良いが,前者は「変化点」問題であり,変化モデ

ルの方にデータ数に応 じて厳 しいペナルティを課 した修正 スκ を考えなければならない

(Ogata,1992).変化点が有意であれば,変化後が相対的静穏期であるか否かが問題となる.

7.3 余震の中の相対的静穏期および巨大地震発生前の相対的静穏期

Matsu'ura(1986)は 日本周辺の 11の余震データに基づいた改良大森型ポアソンモデルの最

尤法,「残差」解析や 41Cの組織的な適用によつて,短期間の余震の中でも,相対的静穏期が

18例 も存在したこと,そ して大体その後に活動が回復し始め,顕著な大余震 (場所によっては

本震と同等の地震)が起きる確率が高いことを示している。同様な性質が中国や地中海の余震

データについて調べられている (Zhao et al。,1989;Latoussakis et al。 ,1991).

広域的な地震活動に話を移そう。空白域は期間やマグニチュードの下限などにより依存し,

はっきりしないことも多い.微小地震の震源データで北海道近辺を調べた本谷 (1988)の例で

は空白域が明確でなくとも静穏期ははっきりしているように見える.井上 (1965)で述べられ

ているように震源域の数倍以上 (500 km前後)で静穏がみられるのならば,M8ク ラスの巨大

地震については,相当広い地域の地震活動を「残差」解析しても相対的静穏期が検出されるに

違いないと考える.日本列島付近の今世紀に発生したM8ク ラスの巨大地震(1923関東,33三

陸,38塩屋沖群発,44東南海,46南海,52+勝沖,53房総沖,68+勝沖など)の数年前には

広領域の地震活動をみると相対的静穏期が先行しているが,最近は東海沖・房総沖,ま たは東

北沖を含む広い領域の地震活動を見たが相対静穏期は見あたらない (Ogata,1992).

VIH.地震活動の空間および時空間パターンの特徴

8.1 地震群の時・空間・ マグニチュー ドの二次モーメント

Kagan and Knopoff(1980)や Vere―Jones(1978)は 広域的な地震データや一地域の微小地

震データについて,時・空間・ マグニチュードの点過程二次モーメントを計算することによっ

て,それぞれの地震活動の特徴的な性質を調べている.それらにみられる性質は,時間,距離

の各々に関する逆ベキ貝J,マ グニチュード系列の周辺分布の指数則である.こ れらはフラクタ

ルや自己相似性に関係している.

先ずマグニチュード分布の指数則は言い替えると地震解放エネルギーの逆ベキ則であり (2.

1節 ),こ の法則を説明する数理モデルは斉藤ら (1973)の囲碁モデル,Vere―Jones(1976)の

分枝過程モデル以来,浸透モデルなど数多 くみられる (最近ではMolchanov et al。 , 1986;
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Bebbington et al。 ,199o,な ど).他方であまり調べられていないのはマグニチュー ド時系列の
従属性についてである.Lomnitz(1966)の ように独立同分布 と考えるのが第一次近似 としては
一般的であろうが,Ogata and Abe(1991)は マグニチュー ド系列の長記憶性の可能性につい
て調べ,b値 の変動 も発生時刻やマグニチュー ドの履歴に依存する可能性についてモデル化を
行っている (Ogata,1989).

次に,空間統計 としては地震の震央位置また断層系などの幾何学的データのフラクタル的性
質が示されている (Sadovsky et al.,1984;Okubo and Aki,1987;Hirata,1989,な ど).こ れ
らの論文の多 くはフラクタル次元を求めるために「box‐counting法」を用いている.こ れは,

図形を含む領域を正方格子 (box)分割 して図形 と交差する boxの数 とboxの辺の長さをプロ
ツトして直線上に乗っていることを確認してその傾 きを推定値 とするものである.他に点配置
の距離相関を計算する方法があり,Kaganら の一連の研究 (Kagan and Knopoff,1980;Kagan,
1981a,b;Kagan and Jackson,1991;Kagan,1991a)は この方法に基づいている.こ れは一つ
の点を起点に距離 との関係で他の点の強度 (Palm intensity)

ス。(γ )=り瑞ヮ尭πP笈力[Ⅳ{S(″ ,γ +∠)}=11Ⅳ{ο}=1]

の計算によって距離相関 α γ)=λ {ス。(γ)一 ス)を求めるものであるが,自己相似のもとでは逆べ
キ減衰になる.こ の関係にもとづいて ogata and Katsura(1991)は Palm intensityに ついて
の非定常空間ポアソン場モデルの尤度で自己相似係数やフラクタル次元を求める方法,ま たス
ペクトル尤度で求めたものと比較している。幾何確率の統計としては StOyan et al。 (1987)が
あり,例 えば断層群と河川の系の相互空間相関関数の推定などは興味深い.ま た Stoyan(1992)
は逆ベキ減衰の距離相関を持つが,近似的にも自己相似 とはならない幾何確率の例をいくつか
挙げている.

8.2 地震活動の時空間モデル

地震発生の履歴に依って変化する条件付 き確率を考える.P(∠′,∠″,∠yl島)は時刻
`と

′
+夕 の間に場所 [″ ,χ 十∠″]× [y,y+∠ y]で地震が発生する確率であるとする.た だし島 =
{(′J,″らクら″:);′ど<′}は地震発生の震源データ(発生時刻,震央位置,マグニチュード)の履歴
である.時空間モデルの条件付 き強度関数は

ス(′ ,″,yl島)=lim P(∠ ′'々 ,∠yl島 )

Z`,∠″,Zy→o   ∠″′α∠y

によって定義されるものである.記号の簡素化のため以後 ,ス (′ ,″ ,yl五み)の代わ りに単にス(′ ,″ ,

y)と 記すことにするe

HaWkes型 モデル (Hawkes,1971)を 時空間に拡張するとき条件付 き強度関数の一般形は時
間的に定常過程なら次のような形になることは極めて自然なことである.

ス(′ ,″ ,y)=μ (″,y)十 票Lg(′―あ,″―″ゴ,y― yJ,1イ″)
(′ :′

=<′

問題はここからでMusmeci and Vere_JOnes(1992)は応答関数g(0,0,0)について拡散型θ(′ ,

″,y,″)=4c'Mο―β2/(2πらの%)exp{― (″
2/醸 +グ 2/死

)/(2%)}ま たはCauchy分布積型g(′ ,″ ,y,
″)=4θ

α%―β″のの(π
2(″2+%2cЭ

(ク
2+%2っ

}-1を 考えている.他方で非一様性の項μ(″,y)の
推定にkernel型推定を用いている.ま ずデータを空間ポアソン場と思って得たkernel推 定を
ズ″,y)と し,つ ぎに新しいパラメータ 0≦σ≦1を導入し,残 りのパラメこ夕についてモデルの
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λ(′ ,χ,y)=(1-2)′ (″,y)十 α
{jΣ

 σ(′ 一た,″ 一χJ,y~yJ,動り
:`:く

`)

の対数尤度を最大化するのである.彼 らはこれをイタリアの歴史地震に当てはめているが,μ (“ ,

y)の平滑化と応答関数のモデル上ヒ較をどの様にするか問題 として残る.

Kagan(1991b)は 時空間的に自己相似性を満たすようなモデルとして様々な可能性を示唆し

ている。その中で特に注目されるのはμ(″,y)を定数とおいて応答関数 θ(・ ,・ ,0)に ついて

は らの=件詠かnけにて鼎 鵜 p{弄綸 ≒ },

となるようなものである.こ こでパラメータ θ,κ ,δ ,ε そして σが推定されるべ きものであ

る.こ こでパラメータ θ,κ ,δ,ε そして σが推定されるべきものである.ム動,。
Op(′ )は indicator

functionで あり,こ れによつてマグニチュー ド〃の地震直後はコーダ波のため後続の地震が蔭

に隠れて時間間隔 7b∝ 100・
5″ だけ観測されない (い わゆる Dead time)と 考えている.Kagan

(1991b)の論文ではこのモデルを記述するのに地震モーメントノを使つているがここではマグ

ニチュー ド″ との経験式 logl。ノ =1.5″十εOπs′ .を使つて書 き直 した.ε はカタログの震央の

決定誤差である.

これらに対 して Ogata(1993)は ETASモ デルの時空間版への拡張 (すなわちλ(′)=∫∫スス(′ ,

〃,y)山ぬ が ETASモ デルに一致すること)であり,かつ近似的に時空間的自己相似性を満た

すようなものとして

豪れ 究の =詩   ,φ く乙 叫
'こ

の

および

鼠ち島%の=持Ⅸp{炒),φ=に ,の 名ムの。

の二つの場合を考えて,41C比較を行っている.若干のデータに基づく結果に依れば下限マグ

ニチュードが低 くなるに連れて前者のモデルの適合度が優るようである.

しかし地震の時空間活動が非一様であるだけでなく非等方的 (nOn― isotropic)であることは

自明の事であり,複雑なベイズモデルに依るもの以外に,実用に耐えるモデル化をするのは易

しいことではないと思う.地震活動の時空間モデルの試みはまだスター トラインについたばか

りといえよう.

震源の他に地震のメカニズム (9.6節参照)を考えることによつて地震カタログは,マ グニチ

ュード・地震の位置・発生時刻・テンソルの空間,〃×R3× T× sO(3),のデータを提供する.

ここに SO(3)は震源の破壊メカニズムを示す 3次元テンソル (回転群)である.こ の種のデー

タの蓄積も10年近 くなっており,その統計解析も始まりつつある (Kagan,1992a,b,c;Froh‐

lich and Apperson,1992,な ど).

8.3 前震と群発地震などの他種の群れとの比較

余震の場合と異なって前震は全 く起きない場合が多 く,通常はあつても少ない.その発生の

パタァンも互いに共通性が薄 く全 く個性的である.しかし前震の事例を集めて本震を基点に前

震を重ね合わせると一定の統計的性質が浮かび上がってくる.本震から時間の逆向きに関して

の改良大森型 (7式 )で増加すること,本震からの距離について発生率の逆ベキ減少が見られ
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ることなどである (PapazachOs,1974,75;JoneS and Mblnar,1979;von Seggern et al。 ,1981;

Agnew, 1991な ど)。 前震の時空間系列が本震の震央に収東するという報告もある (Smith,

1981;Wong and Wyss,1985).組 織的にこのような調査をするには,地震カタログから何ら

かの方法で地震群の選出をする必要がある。Ogata et al。 (1992)は前震群に対して群発地震・

余震などの他の群れとの比較を出来るだけ客観的に行う為,二つの対照的なクラスターの抽出

アルゴリズムを使って,気象庁カタログから地震の群れのデータを二種類作成している.ひ と

つは本震の規模 (マ グニチュード)に応じて時空間的な縄張り領域を定め,その中のものを一

つの群れとみなす「ウインドー法」によるもの,も うひとつは震央間距離の近い順につなぎ,

適当に定めた距離以上のものを切 り離して群れを作る「リンク法」 (Single‐ link clustering

method;Frohlich and Davis,1990)に よるものである。前震群とその他の地震群について,

群れのメンバーの最初のn個のみを対象として,こ れらの,全ての組合せの時間間隔,震央間

距離,全てのマグニチュード差 (後の地震のMか ら前の地震のMを引いたもの)の相対度数を

比較した.こ こで前震群 とは本震以前の地震のマグニチュードと本震のマグニチュードの差が

0。 45以上のものとした。%=2,3,… ,10に ついて調べたが時間間隔や震央距離は前震群の方が集

中性が強いことが多い.マ グニチュード差は前震群の方が増カロ傾向にあるものが多い.

ある地方で一連の活動が始まったとき,それが前震であるか,そのまま終息する余震である

か,群発地震であるか,その判定は難しい.宇津 (1978)は前震と群発地震を識別する手がか

りとして,日本付近の 1926-77年 の前震系列 (13群 )と群発地震 (232群)の上位 3つ のマグ
ニチュードの差と発生順について調べ,或る3条件を満たすものは3割強が前震列である事を

示している.Yamashina(1981a,b)は 類似のマグニチュードの組合せから,それが前震群で

ある確率の計算を試みている.Ogata et al.(1992)も 上述の地震群の時 。空間 0マ グニチュー

ドに関する統計データに基づいて,群れの始まりが前震系列である確率を与えるロジット型モ

デルを最尤法で推定している。一般的な割合としては群れの約 5%が前震群であるが,こ の関

数によればパタンによって0%か ら40%の確率変動がある.

8.4 複数観測項目による地震予知の適中率について

どの観測項目についても何らかの基準があって,前兆異常現象であるか否かの判定が一義的
に出来るものとする.ま た予知の対象としている地震も,そ の大きさ,位置,発生時期につい

ての範囲が一義的に決めてあるものとする.宇津 (1977)に よると,「適中率」は或る異常現象
に対して実際に対象とする地震が起きる確率であり,或る観測項目の「予知率」とは対象とす
る地震の前に,その異常現象が現れる確率である.予知率を高めるために複数の観測項目を設
けるのは当然であるが,こ れはまた適中率を高めることにもなっている.

Ⅳ個の独立な観測項ロス,3,… ,Sに異常が現れた場合に,各単独項目につき或る時間の内に

地震が起きる適中率が各々ル ,夕B,・
・・,夕Sである場合,総合的な適中率 P=凡∩β∩…∩sはベイズの

定理によって

P=卜+     1‐    o
であることが分かる(宇津,1977).た だしヵ は対象とする地震がポアソン過程で起きるものと

するときの確率で予知対象の地震発生率 と予知している時間区間の積で与えられるものであ
る。宇津 (1979)は 1978年・伊豆大島近海地震前の観測項目を例 として,各単独項目の適中率
が低 くても,上記の総合適中率は十分大きな値となり得る事を示している。その後この種の間
題について関心が高まった (宇津,1982,の文献参照)た め,宇津 (1982)は この問題に関す
る様々の考察をまとめ整理している.そ して現状では予知計画の立案などの参考としては有効
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であるが,多 くの場合 これらの計算をするデータが不十分であり,不用意な確率の計算を戒め

ている。

さて 8.3節での具体的な確率の計算に関して,あ る地方で一連の活動が始まったときにこれ

を異常現象 と考え,地震群の初期に置ける時間・空間・ マグニチュー ドのパタンのデータから

マグニチュー ド差 0.45以上の本震が くる適中率を計算しているが,時間パタンy,空間パタン

」,マグニチュードパタンノの各々の観測項目をロジット型モデル logit(夕 )=log{夕/(1-夕)}を

多変量多項式で表現したとき,各変量間の関係をスκ によるモデル比較の結果

logit(Pynメ ∩メ)=logit(Py)+logit(P」 )+logit(P′ )

が最 も確からしいことをで示 している.実際これは各観測項目が互いに独立であることを示唆

し,こ の式は上記の総合確率の (18)式 と同等のものであることがわかる.

IX。 地震波データの統計

9。1 局所定常 ARモデルによる地震波の自動検測

微小地震のように大量のデータのP波や S波の始まりを探すためには地震波の自動検測が問

題になる.マグニチュー ドが下がる毎に地震の数は指数的に増えるといったことは,以前に述

べた通 り (Gutenberg― Richterの 法則 ;2.1節)である.そ うなると大量の微小地震の各種の波

の始まりを決める労力は大 きい.第一,地震がな くても地面は格れている (常時微動 ;バ ック

グラウンド・ ノイズ)ので,微小地震 ともなると振幅 も小さく,日 でみれば分かるかも知れな

いが,自動処理 となると簡単でない.特にはつきりしないことが多いのが,S波 の始まりをP

波の中から見いだすことである.

Ozaki and Tong(1975)は 非定常時系列データを等間隔のプロックに分け,局所的には定常

と仮定をして AR(自己回帰 ;autO‐regressive)モ デルを逐次当てはめ AICを使つて変化点を

見いだしている.次いで Kitagawa and Akaike(1978)は Househ01der法 を有効に使って,

この同定方式を高速かつ効率的なものにしている.こ の方法が地震波の自動検測に応用される

こととなった.常時微動,P波,S波の何れもそれぞれ卓越 した周期は異なっていると見えて,

この方式は微小地震の自動検測には有効であることが示されている (横田ら,1981;森 田と浜

口,1981,84;高波 と北川,1983;Takanami and Kitagawa,1988な ど).波の性質から期待

されることであるが,多変量 ARで同定するとP波 とS波の分離は特に効果的であるようであ

る.

Kitagawa and Takanami(1985)は 常時微動の中に殆 ど埋 もれている地震波の検出につい

て次のようなモデルを試みている.す なわち観測波 y″ は常時微動 B″ と地震波 E″ と観測誤差

ω″の合成和

ク″=B″ +E″ +"″

で表現され,3″,E″ 何れも適当な次数の ARモ デルを仮定 している.ま ず,予め地震の無い常

時微動のみのデータに対 して E″ =0と して,こ れらの関係を状態空間で表現 しAκ 最小化法

最尤法で B″ の次数 とパラメータを推定する.次に B″ の次数 とパラメータを既知 として地震を

含んでいる可能性があるデータについて同様な方法で残 りの Eた の次数やパラメータを推定す

ると,地震波の成分が常時微動 と分離される.

9.2 震源決定・ 走時表,P波 トモグラフィー

近地に起 こった地震の場合,地下構造の一様性を仮定 して震源を決める方法は種々あるが,

計算機による数値計算が容易になった今,震源を決める方法の中で地球内部の構造 との関係で
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興味深いものは走時表を用いる方法であろう.各地点 グで観測されたP波の初動時刻が あであ

るとき,震源位置と発震時刻はP波の地下伝播速度構造によつて予測される到達時刻と実際の

到達時刻の残差の二乗和

澪{′」一お一T(∠ J,力)}2            (19)

を最小にする様に決められる.こ こで あは発震時刻,∠Jは震央までの距離,あ は震源の深さ,

T(∠ J,力)は予め与えられた関数 (走時表)に よつて予測される走時 (travel time)で ある.こ

れは波が伝わつてくる経路に関して速度関数の積分として与えられるものである.地下におけ

る地震波の伝播速度は一定でなく,第一近似 として深さんに関してのみ変化しているものであ

る.地球の深さの関数としての一次元速度構造の研究として Jefreysや Gutenberg以 来多 くの

のものがある.こ の様にして作られた表として今でもよく使われるものに Jeffreys and Bullen

(1940)の ものがある.こ の様にして震源が決められた上で地震波の振幅を使つてマグニチュー

ドが定まり,地震カタログが次々と地震の 5要素で埋められていくというわけである.

他方,地下の速度構造 T(∠ ,力)を決める問題は,ま さに一般に言われる「逆問題 (inversiOn)」

である.こ の問題は深さのみのモデルすなわち第一次近似 として地球内部が球対称であるもの

であったが,Jeffreyら の仕事は今に云う,地震波を使つた地球内部のトモグラフィーの先駆け

になっている.しかも医学に多用されるトモグラフィーと違って,自然地震の逆問題は震源も

未知である (発破などによる人工地震は除 く).しかし1970年代後半から始まった記録が蓄積

され,水平方向に不均質な地球モデルを求める事が出来るようになってきた。Aki et al。 (1977)

はP波の到達時刻データから観測ネットワーク下の地下の速度構造を求める問題を逆問題 とし

て定式化した.こ れは,いわゆる不適切問題 (ill‐posed problem)な ので,こ れを避けるため

に従来の深さのみの 1次元構造モデルの値から大きくはなれないという制約を課して求めてい

る (Dumped Least Squares). 
やつまり,

地球内部構造=球対称モデル (深 さのみの関数)十 (3次元摂動)

という形の解を求めることを定式化したc Dziewonskiiと 彼の共同研究者 (例 えばDziwonskii

and Anderson,1983)は 球面調和関数展開近似で全地球的な速度構造を決めている.よ り精密

な解を求めて Inoue et al。 (1990)は 大規模離散構造モデルによつて 3次元全球マントル ん (深

さ0～2900 km)の P波速度分布を求めている.地球内部の各位置についてP波速度の逆数

(slowness)を その深さの標準値からの偏差 s=s(γ ,θ ,φ)について次のペナルティ付き自乗和

をを最小化する解として求める.

Π=澪÷(あ
一∫.S″)2+券∫η[葛おフ{(1揚う

2「

意 翻]+を惨)]グ
7

ここに′Jは 1次元速度構造モデルの基での到達時刻の残差であり,第一項は震源から観測所へ

のP波の経路 ■ に沿った積分による理論走時と実際の観測値 との差の評価,第二項はs10W‐

ness偏差の滑らかさに関する制約を目的とする体積積分で一階微分の自乗和の極座標表現で

ある.制約の重みとして水平方向 配 と深さ方向 σるの分散を制御する.上部マントルを 32×

64× 16分割して,線形モデルに帰着し最小化を共役勾配法によつて実現するのである.最適な

重みの値はパラメータ数が非常に大きいので,ABICを 計算するのはこの時点では不可能であ

り,素朴な Cross validation(StOne,1974)に よつて決めている.

この他にP波のみならず,S波,表面波や減衰Qな ど地震波の詳細データをつかつた地球内
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部の様々な物理量に関するトモグラフィは数多 くあり,こ の方面の研究は益々盛んになってい

る (た とえば中西,1987,88;平原,1990;な どの総合報告参照).

9.3 地震波アレイデータの時空間統計解析

地震計を空間的に何ヶ所かに計画配置して得られる地震波のアレイ (空間配列)データ y(均
,

勢,′ );ノ =0,.¨ ,ノ ;′ =0,¨"T-1,か ら地震の発震機構についての情報を探るという試みがなさ

れてきている.こ こで (均,坊)は ノ番目の地震計の位置座標である.時間周波数・空FH5波数のピ

リオドグラムは

-oo< p, v, A<@

によつて定義されたものである,時間周波数 γ,空間波数 χ=(α,β)のみが卓越している単純な

平面波モデル

y(″
,y,′ )=ρ cos鮨瞬十βク十γ′十δ)+(ノ イズ)       (20)

から推察すると,ピ リオドグラムの頂上が(α ,β ,γ)な らば波の伝播速度が〃ν/′ +β2でぁり,

波の進入偏角がφ=tan~lβたである事が分かる.実際の推定にあたつてピリオドグラムは一致

性が無いので,ピークの位置を明示するには周波数・波数領域の平滑化が必要である.

分解能が高いと云われ地震関係者によく使われる“Capon"統計量 (Capon,1969)は 空間波数

成分μとンを固定したときの回帰モデル

y(勤 ,釣 ,′)=ρ exp{― グ(μ均十ん→}十 ε(均,坊 ,′ ), ノ=0,… ,ノ

の最尤推定値ρの誤差分散 (Fisher行列の逆行列)の推定量{B*〃
~lB}~1を

考えたものであ

る.こ こで ε(助,鋳 ,′ )は互いに相関のある有色ノイズでその分散・共分散行列 〃 =Σたれ 狩 は

多変量時系列 y={y(均 ,勢 ,′ );ノ =0,。 ."ノ ,′ =0,.."T-1}の クロス・スペクトルの推定量 (通

常の相互ピリオドグラムすなわちん=T~lΣ だ=ly(′ )exp{― グ2戒″T})で表現され,Bはベク

トル[exp(― グ(μ均+ング′)};ノ =0,.."ノ ],3*は Bの転置共役ベクトルである.最尤推定値βが大

きい時には誤差分散 も大 きいことから,こ の誤差分散推定量が最尤推定量 ρの代わりに使われ

ているとおもわれる.た とえば上記 (20)式の単純な余弦波の例に対 しては時間周波数の中で

はγ,空間波数では (α,β)に於て頂上を取るようになっている.

9。4 コーダ波とコーダ Qの推定について

ここで問題 とするコーダ波は地震動の,特に小さい地震の,尾部の減衰する高周波のことで,

震源や観測点を含む地域の或る平均的な物性を表していると云われている.コ ーダ波を含む地

震動の継続時間は地震波の最大振幅に比例 しており,主要動の振幅が振 り切れる事の多い微小

地震観測のマグニチュー ド決定によく使われている。 この方法は予め震源位置を知る必要もな

く簡単であるが,地震計の特性に大 きく影響されるから必ず地震計を指定しなければならない

と云われている.したがつて微小地震のカタログを使つて地震活動を解析するとき,た とえば

気象庁などが採用している最大振幅を使 う大・ 中地震のマグニチュー ドとGutenberg‐ Richter

法則 (2.1節)の直線に乗るように繋がるかを注意 して解析する必要がある.

Scheimer and Landers(1974)に よるアンイデータの時間周波数・ 空間波数の CapOn統計

量 (9。 3節)の解析例の図をみると,地震波の主要動の波に対 しては伝播経路の震源方向を示す

顕著なピークがみられるのに,継続するコーダ部分ではピークが失せ,コ ーダ波があらゆる方

向から来ていることを示している.こ の様な観測事実や理論的な考察のすえ,Aki and Chouet

(1975)は コーダ波が地下構造の不均質性のため地震波が伝播する経路で散乱するために生じた

1平澪
y(均

,鋳 ,′ )exp{― グ(μ均十物 +ス′)}F
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ものと考えている.

コーダ波の減衰の仕方は周波数/に よって違いがあり,その理論的なモデルによればコーダ

波振幅は震源時からの経過時間′に関して′
~″

exp{― 送機 (/)}に比例していると考えられて

いる.α/)がコーダ0と呼ばれるもので,地震の大小に関わらない量であるが周波数によって

異なる.O値 は周波数/付近のバンドパスフィルターされたコーダ波の包絡線に対して′″の幾

何補正をして最小自乗法で求められている.大 きい地震の前後に震源域で観測された微小地震

のコーダ波を調べると0値が,大 きい地震の前と後では,前者の方が平均的に大きい,と いう

研究報告が相次いだことで地震予知の有力な情報となる可能性があり,0値の時間変化や空間

分布が求められてきている.そ こで従来の最小自乗法に代わって Haar(1989)は幾何補正のコ

ーダ波を正規ホワイトノイズと考えると,そ の包絡線{γ (′ )}が Rayleigh分布に従うとして尤

度

蛇の=専{瀞}∝
p{絲

}

によって最尤推定値を出して0=//(2β )を計算する方法を提案している。コーダ波解析に関す
る総合報告はたとえば佐藤 (1987)参照。

9.5 地球の自由振動,存否法

地球の振動は単純な振子の振動と同様に微分方程式 (〃冴)y(′ )=五 y(′
)十 X(′)で表現さ

れる.た だしX(0)は入力源ベクトルである。たとえば地震はDiracの デルタ関数を使って衝撃

としてX(′ )=bδ (′)を考え,初期条件として y(0-)=0と すれば,解は y(′)=exp{ス ′}b=

Σた金exp{μ tι }晦 (′ >0)と書ける.こ こにμたおよび魏は行列スの固有値および固有ベクトルで

ある.y(′ )の一成分にノイズが乗った場合を考える。

y(′)=平の£xp{一βた′}cos(‰′十δた)十 ε(′ )

ここでμた=一 βた+′んである.こ の場合のスペクトルは周波数 γたに於てピーク(線スペクトル)

を持ち,対応するβたは固有振動の減衰度を表す.こ の値は弾性体に近ければ近いほど小さな値

をとる.こ の解析は予め地震波の狭い周波数帯域に焦点を当て,地震動のデータにバンドパス

フィルターをかけたものを用いる.Bolt and Brillinger(1979)は 1960年チリ地震の長 く続い

た地震波の変換データ路=Σιy(′ )exp{一 九′}に対して減衰モデル (21)の フーリエ変換との

非線形最小二乗法を使って幾つかの固有振動の振幅や位相の時間変化を調べている.

熊沢ら (1983)の 「存否法」と云うのは,(21)式のような減衰三角関数モデルを使う代わり

に,Σ■_れαJ%(′ 一ノ)=0およびΣ推_″イ=1の制約付きで ス′)=%(′ )十 ε(′ )を最小二乗して,

係数 αプを決め,π (′)に関する特性方程式からピークを与えるん とβたを決めるものである.線

スペクトルを見いだすのに有効 と考えられるが,同様な手法は Pisarenko(1972)で も提案され

ている.同種の地震波データが大量にある時,解析を繰 り返 して推定された (γた,βた)を重ね合わ

せる (stacked Or superposed)。 もしこれらが見せかけのピークでなければ同じ周波数の所に

重なる事が期待されるからである. これに対 して Fukao and Suda(1989)は,一つの地震の

記録に対 して上記の次数物を様々に変えることで特性方程式の解から決まるスペクトルのピー

クと,こ れに対応する0値を 2次元的に重ね合わせたプロットによって地球核の新たな固有振

動を見出している.

9.6 地震発生のメカニズム解および地震のモ…メント解

P波 は進行方向に対 して前後に揺れる波である.こ れが,震源からみての各々の地震計につ
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いて,最初に押すように動いたかまたは引くように動いたかという記録の空間分布は,地球内

部の震源の断層面に関する幾何学的な,そ して地震を起こした力学的な情報をもたらしてくれ

る.震源を中心とした二次元空間中の単位球面上に世界各地の観測点の位置を,P波の伝播経

路に関して,投影 (prOieCtiOn)し て,その位置上における押し (+)弓 |き (一 )の 2値の配置

分布が,互いに直交する2本の大円で分けられる4象限の押し引き面の中に納まることが知ら

れている(地震メカニズム).こ の直行するどちらかの大円を含む面が断層面と一致する.十分

大きな地震が起きると各観測点に於ける地震のデータから推し引きの境界となる直行する大円

のパラメータを求めることで地震発生のメカニズムを推定できる.

しかし中小の地震については,観測点数も少なくなり.様々な誤差が伴い明確なメカニズム

解が得られないことが多い.Brillingerら (1980)に よって提案された統計モデルとその最尤法

による方法は以下の通 りである,ま ず断層面を含むメカニズムを3次元角座標パラメータ (θr,

φr,ら )に よって表現する.地震源 グから観測点ノに向けて発したP波が震源を中心とした単位

球面上に到達したときのP波初動の理論振幅 (未知量)を 4″=4ガ(θr,φ r,あ ),地震 ′からの

観測点ノでのP波初動の振幅の読み取 り記録を ろ とする.こ れらの間に統計的な関係 為 =
偽4″ +ε″が成 り立つことを仮定する.こ こで α″は震源から観測地点まで伝わることによるP

波の初動の振幅の減衰に関する項であり震源と観測点との距離などに依存する.ε″は誤差項で

平均値 0分散 σガとする.y″ は2値確率変数で 為 >0の ときク″=1で ,そ の他の場合 y〃 =0と

する.こ こで直ちに

P筍み{グ″=1}=の (ρガ4ガ)             (22)

であることが分かる.こ こでの(・ )は正規累積分布で,ρ″=α″たガはこの場合のS/N比である.

地震計の記録誤差や観測者の読み取り誤差を考えるとP知ら{y″=1}=γ″十(1-2γ″)0(偽メJ)

なども考えられる。0≦ γ″≦0。5で正確な言己録はγやσが小さく,不確かな場合はγ=0.5か ρ

が小さくなる。たとえば (22)式の場合には尤度は

耳0(ρ∠″)′
J{1-の

(ρメ″)}1‐
ノ

で与えられる。ここでρは地震にのみ依存して γ=0を仮定している.か くして θr,φ r,み そし

て ρJの最尤推定値を得ると同時に事後分布も評価できる.さ らに Brillingerら (1980)は最尤

法によって得られたモデルの適合性や「残差」解析を行ってモデルの誤差が正規分布で十分妥

当であることを示している.

Dziewonskiら (Dziewonski et al,1981;Dziewonski and Woodhouse,1983,な ど)は全世

界に分布した観測所から集めた実体波の波形記録の低周波成分を使ってマグニチュード5.5程

度以上の地震の震源メカニズムとモーメントマグニチュードを決める客観的な方法を提案して

いる。Centroid‐ Moment Tensor(CMT)の 逆問題と呼ばれるこの方法は先ず次の式

uo(t, t): ′)協″(′ ―s)法

の解 としてモーメントテンソル行列 と震源を一挙に決め́るものである.こ こに %た は各観測所″

に於ける点震源 蒟 からの 3成分地震波記録,関数 π″は震源に於けるモーメントテンソル (対

称行列)ノ=0ら)に対して″″=∫ %ガ(′)冴 の関係にある.Kernel ψた″は震源での各テンソル

成分の単位インパルス%″(′)=X′)に対応する観測点での各成分の理論波形で,実際に比べる

理論波形はモーメントテンソルの各成分の大きさに比例した重み付き線形合成和として与えら

助″ψ
３
「ん
・√
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れ,こ れと観測された波形データができるだけ一致するように (23)式に基づいて非線形最小

自乗法で求めるものである.こ の計算の為には先ず Kernel関 数 ψたガとこれの震源位置や時間

についての偏微分を求める。これらはある球対称一次元地球モデルを仮定して多数の基本モー

ドの自由振動を計算し,それらをカロえ合わせて得られる(self‐ containedな 公式についてはDzi‐

ewonski et al,1981,の 付録参照).次に,通常のP波などで決められた震源要素やメカニズム

を初期値として,そ の理論波形 %″ )を計算して実際の波形 %た との違いが小さいとして (23)式

の震源要素に関する摂動法による第一次近似式 (局所線形)か ら新しい震源要素 とモーメント

解を求める.こ れを繰 り返して収東するまで続けるのである。

この結果得られる震源要素は,特に大きい地震の場合,従来のP波などで決められる震源要

素と違ってcentroid(重心)と いう名が示すように,時間的にも空間的にも破壊時間 (rupture

time)や破壊領域 (ruptured area)の重心に位置している.モーメントテンソル行列ノを固有

値行列で表現することによって震源メカニズムのタイプと地震モーメントを得ることが出来

る。とくにこの地震モーメントから計算されるマグニチュードは金森のモーメントマグニチュ

ード (KanamOri,1977)と 同種のものであり,こ れは巨大地震でもマグニチュード値の頭打ち

の起きない,力学的な背景のあるマグニチュードである.上記の計算方式の基での 30 kmよ り

浅い地震についてのメカニズム解は精度が悪 く不安定であるがモーメントマグニチュード自体

はテンソルのパターンを制限することによって安定して決まる量である.こ れらのことから,

この方法は多 くの注目を浴びている。1978年以来,彼 らは計算できた中規模および大地震のモ

ーメント解のカタログ (い わゆる Harvardカ タログ)を Pりs.2υ″力月
“

θムル″た誌に公表し

続けている.こ れを使った地震統計研究も出始めている (8。 2節 ).

9.7 破壊過程の inversion

メカニズムやモーメント以外に地震にまつわる断層モデルのパラメータは,断層の長さや幅

だけでなく,断層の滑りの方向角,滑 りの大きさや速度,応力の降下量などのダイナミックな

ものも含む。震源として特定の運動または力を与え,地下の速度分布を与えたとき,あ る地点

の特定の地震計の描 く理論波形を計算することが出来る.十分大きい地震については理論波形

と実際の観測波形を合わせることによって最適の断層運動のパラメータを推定することができ

る.た とえばAki(1966)の新潟地震の解析や Kanamori(1970)の 千島列島地震の解析以来,

めぼしい数多くの大地震について断層パラメータが求められ,こ れによって興味ある事実も発

見されている.

一つの地震が一つの単純な断層の滑りでなく,時間的空間的に接近した二つ以上の断層運動

に分けられる場合 (多重震源,multiple shock)も ,地震記録の複雑な波形から各地の記録を

比較したり空間的な制約などを課して,それぞれの震源時や断層パラメータを決めることが可

能である (例 えば Kikuchi and Fukao,1985).こ うして巨大地震は多かれ少なかれ多重震源と

考えられている.

9。8 爆硼:地震とDeconvolution

地殻の研究はシステム同定 (identincation)法 が応用できる.地殻が何重かの層になってい

ることを事前情報に,そ の厚さや深さを推定するのである.地質学上の研究だけでなく,ガス

や石油の探査に関連して,興味の対象となっている地域に関して調査が進められている(Wood
and Treitel,1975;Waters,1978;Robinson,1983,な ど).地表から一定の信号,ノ イズや衝

撃χ(′)を入力して,各地層より反射してくるデータス′)を記録する.地層のシステムが線形

Ц′)=∫α(′ ―s)X(s)法 であると仮定してインパルス応答関数α(0)を推定するのである.原理

的にインパルス応答関数は何を表しているのかを見るために次のような事を考える.時刻 τに

爆破などのパルス χ(′)=δ (′ 一τ)が入ったとする.最初の層を通過する波の速度が υl,そ の厚
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さが所 として第 2層 に入る前に,波のエネルギーの
“

だけの割合が反射したとして地表には

K′)=“δ(′ 一τ-2滅わ1)の波形が届く.第 2層に入って第 3層で反射した波の割合がめ,第 2

層の厚さがあ,速度が のであるとして第 2,3層で帰ってきた波形は ス′)=街δ(′ ―τ-2涜わ1)

十のδ(′ ―τ-2涜わ1-2磁ル2)である.こ れは第 2,3層のシステムの応答関数と考えられる.同

様にして多層のモデルについて一般化出来るが,実際には,それほど単純でない。入力をデル

タ関数に近い衝撃の形で等時間間隔∠で X(ι)=Σ %=lδ (′ -2の 行なうと,応答関数の推定は

反射波の平均 ″(s)=(V″ )Σ%=lyo例 +s)を取ることでハード的に得られる.実際には受信

機が地表を直線的に移動して,そ の垂直方向の地下の構造を2次元的に捉えようとしている.

さて,入力が自然地震の時パルスと仮定出来ない場合もあり,我々は出力の地震波しか直接的

なデータを持たないとき多変量時系列モデル y(′)=∫α(′ 一s)X(s)法 十ε(′)を考えなければ

ならない状況が頻繁にある.様々な事前情報 (priOr)の 基 にα(0)や X(。 )を 推定する

“Deconvolution"の 問題も時系列解析の興味ある課題である (例 えばWalden et al.,1992,に

はDeconvolutionに関する何編かの解説論文が含まれている).

東ら (1987)は東京夢の島を中心に人工地震のPは初動約 1000個のデータを用いて首都圏の

上部地殻の深度分布を求めている.上部地殻の境界はP波速度の不連続面であり,こ れを2次

元 3次スプラインでモデル化し面の滑らかさに関する東縛条件を入れて,走時インバージョン

しOgata and Katsura(1988)と 同様の方法でABIC(付録 Al参照)を最小化するものとし

て解を求めている.こ れによると深さは1～5kmで東京都東部及び神奈川県東部から千葉県

中部にかけて深度が大きく堆積層が厚いことが分かる.

9。9 広帯域地震計のグローバルネットワークと統計解析

地震計の性能は時代 と共に向上しているが,最近ヨーロッパで開発された超高性能地震計は,

地震学の新しい窓を開く画期的な計演I器である。周期 0。 1秒以上の全ての地震動を,微小地震

からマグニチュード8に近い地震まで,近距離でも振 り切れる事なく記録できるという.こ の

地震計を使った世界各国で様々な地震観演I網が建設されている.わが国でもポセイドン計画と

して東アジア太平洋地域にこの地震計を配備しつつあり,地震波形記録の配布サービスも開始

している.こ の種のデータが蓄積されて期待できる事は多い.波形解析による地震発生過程 ,

種々の波を使った地球内部構造の研究はいうに及ばず,地震統計の各種の問題についても大き

く期待できそうである (島崎ら,1992).

X.固体・流体地球科学の統計の中から

10.1 重カデータの平滑化

重力は地球の中心からの引力であるので標高によって違う値を持つが,精密な重力計で計ら

れる重力値は気圧や近辺の地形や地質構造によっても微妙に違いがでる.こ の微妙な違いのう

ち地質などの地下構造に深 く関係した項を強調したものがブーゲー重力異常と呼ばれる.こ の

値が計測点の粗密の差はあるものの,日本を始め世界の各地で隈なく求められてブーゲー異常

の等高線図として公表されている.地下の空洞,地質の境界や金属探査などの有力な情報を示

すものとして活用されてもいるが,地震との関係では地表に現れていない活断層の存在,配置

を示す場合があることから多 くの人の注目を浴びている.

ある地点におけるブーゲー異常値θは様々のファクターで算出されているが,それらを纏め

てθ=F― ρ〃 と表される.こ こでFは フリーエア異常値,ρ はブーゲー密度そして〃はその係

数であり,Fと 〃は測定重力や地形のデータによって計算できるものである.残るgと ρは裏

腹の関係にある.通常,各地点のブーゲー異常を決めるにあたっては当該地域から採取した岩

石の密度を地質分布に関する重み付き平均として平均ブーゲー密度 ρを推定してからθ=g(″ ,
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y)の分布図を作成するのだが,こ れはいかにも手間がかかる。F―H相関法と言うのは,当該領

域で ρもσも定数と考え最小二乗法 Σp(Fp~河%一 σ)2に よって,と りあえず ρを求めてブ
ーゲー異常分布図を作るものである.ブーゲー異常に対する地形からの相関を減 らすために
Fukao et al.(1981)は データの数に見合った数だけ当該地域 を等分割 して最小二乗法

ΣブΣp(Fp~凛ら一勇)2を適用するという改善法を提案している.

重力の測定誤差のみならずブーゲー異常の値も誤差を含むので等高線による分布図を作ると

き空間的な補完・平滑化を行うことになる。それまでの素朴な方法に対して井上 (1985)は二

次元 Bス プライン曲面 /=/(χ ,y)=Σ ttβJ(″ )島(y)を用いて滑らかさに関する適当な制約の

もとで次の最小自乗平滑化

鳳{の一/(乃,い)}2+ω101(/)+物 の(/)

を行 うアルゴリズムとプログラムを与えている。ただし

00=I(#)2+(影
)り
滅膨″,00=I← %多)2+2←鵠努})2+←

“

多)]滅“″

である.こ のとき制約に関する重み 微 および の は制作者の主観などによる.しかしながら,

制約もパラメータの二次形式になっているから,事前分布が多変量正規であリベイズ尤度が計

算可能となり客観ベイズ法 (付録 Al参照)と して定式化され,重み (超パラメータ,ωlお よ

び 物)の決定はABICに よって最小化されたものとして得る事ができる (た とえば Ogata and
Katsura,1988)

村田 (1990)は 当該地域の平均ブーゲー密度とブーゲー異常分布の補間平滑化を同時に行う

為に

呂{Fp一ρら一/6ら,yp)}2+微 01(/)+ω2の2(/)

の超パラメータ 微,z&お よびρを決めた.さ らに全九州を20 km× 20 kmの領域に分けてρ
を求め全九州のブーゲー密度分布の等高線図を書いたところ,地質分布から期待される表層密
度の空間分布と良く一致することが示された(Murata,1992).さ て将来の問題として,も し客

観ベイズ法の原理をさらに追求するならば,第一節で述べたようにρも位置の関数と考え,

鳳{Fp~ρGら ,り)Jfp― /(trp,yp))2+ω 101(/)十 物の(/)+ω3の 1(ρ)+物の(ρ)

によって求めるべきであろうが,計算機の計算速度や記憶容量に関わる壁をどのように克服す
るかこれからの課題であろう.

10。2 地球潮汐の影響を受けた時系列データ解析

地球上のどこかの地点で観測される,長周波地震計,伸縮計,傾斜計,重力計,体積歪計,

潮位,地下水位などは太陽や月などの天体運動の引力の組合せによる地球潮汐の影響を受けて
いる。これらのデータ {y(′ )}は次のような合成として考えられることが多い.すなわち

グ(′)=自 Rた cos(ωたノー盗)+∫
|ク

(S)γ (′一s>た +グ (′ )十ε(′ )

で,こ こで右辺の最初の項は地球潮汐に関係するもので,Rた ,ωた,ψたは各々力番目の振幅,周波
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数,位相であり,γ (・ )は気圧,降水量や温度などの時間変化でインパルス応答関数 g(0)に 基づ

く時間遅れで効いて くる項,グ はその他の人為的な変化を説明するトンンドや ドリフトで時々

のジャンプも有 り得る項,ε(0)は誤差項である.問題はデータ ク(′)や γ(′)が与えられたとき,

{Rた},{ψた},′ (・ )や グ(0)を推定して時系列の分解を実行することである.Ishiguro et al.(1981)

は潮汐の周波数ωたを幾うかの分潮グループに分けて,そ の中でパラメータが同じものとして,

時間を等間隔に離散化 {′J}し,以下にあるような係数 {R″′},{ω″′},{ψ″′}を既知とした時系列版

モデルとして

後 =港
1{働づ彗

RπメCOS(ω ″J′J+ψπ′)十 βπ
ttR″

′Sin(ωπノJ+ψπJ)}

グ=1,2,… ,Ⅳ

を考えた.推定すべき係数は{%},{動 },{湯}お よびσ2でぁる.見れば分かるように未知パラメ

ータの方がデータより多く,以下のようなパラメータ間の制約を課さねばならない.すなわち

ωみ{α場―働に1)2+(β″_β″_1)2)

を最小化するのである。第一項の残差自乗和が尤度に対応し残 りの項がパラメータの事前分布

として多変量正規となり,ベイズ尤度が計算可能となり客観ベイズ法 (付録 Al参照)と して

定式化され,重み (超パラメータ, υおよび ω″)の決定はABICに よって最小化されたものと

して得る事ができる。なお通常 ″″=ω を仮定してドリフトの跳躍 (不連続)が考えられる所で

は
"″

=0と してABIC比較が可能であるし,データに欠測があっても支障なく計算可能で誤差

幅も見込んだ補間ができる.こ のプログラムはBAYTAP―Gと して公開されており,地震 0固

体地球物理関係で頻繁に使われている.BAYTAP‐Gのプログラム使用マニュアルが石黒 ら

(1984)に示されている.

10。3 水文時系列解析

水の循環に関する量的な把握,特に毎日の降雨量,地下水や河川流量の変化に関する定量的

な研究には時系列解析をはじめとする統計研究者が大きく貢献している. もともとダムの設計

のための流量の時系列に関するの長記憶性 (long‐range correlation)に 関する研究が,そ の後

確率論において数学的に貴重な例 として発展したものは少なくない.河川の流量予測に適して

いるかどうかは大いに疑間のあるところである (例 えば尾崎,1981,参照)が,統計的手法も

R/S解析など興味深いものを提案している (6節参照).

河川の流量予測にあたって,降雨量の増減に関しての地下水貯蔵による河川流量の非線形性 ,

河サ||ご との特殊性をシミュレーションする為に Sugawara(1961)は タンクモデルの当てはめ

を考案・提唱した。これによって大雨の時の洪水予測やダム制御に大きな貢献を果たした.タ

ンクモデルは地下水位の予測にも使われている.各河チ||の タンクモデルの決定はタンクの穴の

配列やタンク群の配置などの試行錯誤によるので手間がかかるので,計算機による学習過程の

研究として進められている (菅原,1977).

これに対してOzaki(1980,85)はタンクモデルの思想を受け継いで以下のような統計的出

入力 (input‐ output)型 時系列モデルを最尤法およびAIC最小化法で選ぶ事を提案している.

現時刻 ′についてタンク群に蓄えられている水 (地下水総量 :unObservable)を Zι ,タ ンクか

らの流出量 (河川流量)R`と したとき,こ れらの関係には非線形な非減少関数関数による回帰

Rι =/(Zt_1)十 ε
`を

仮定する.さ らに地下水総量は過去に流出した流量 と降雨によって流れ込

ε十ι十。「約働
ノ即んロ

十

″「んに
＋あ＋湯一湯

Ⅳ
「
ん
Ｈ

υ十ε
Ⅳ「ろ
戸
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んだ水量の総和だから,時刻 ノにおける降水量をγιとして

み=αlRι +¨・十αpR`― p+1+blγι+…。十ι9γι_9+1

の重み付き線形和で表現される.Ozaki(1980)は 関数/(0)を γ次多項式として次数の組 (夕,σ ,

γ)の最適なものを4rCに よって決め,係数を最尤法で定める.こ の結果,真に非線形な河川も

あれば,線形で十分な例もあることが分かった.

北川ら (1991)は静岡県榛原町における地質調査所の井戸の水位時系列データについて興味
ある解析をしている.地下水位は地下水の状態を示しており,時刻ηの井戸の水位 y″ は気圧の

効果 R地球潮汐の効果 E″ そして降水の効果 Rπ などに関係していることが知られており,こ
れらの効果を線形モデルで量的に表現すると

y″ =2+鳥 +0″ 十R″ +ω″

のように書ける.ただし,2は ■―■_1=υ″(υ″はホワイトノイズ)に従うトレンド項,ω″
は誤差項である.気圧効果R地球潮汐効果 0″ はそれぞれ過去に遡った,気圧し″}や地球潮汐
{σ″}の観測時系列の時間遅れで効いてくるconvOlutionと しての重み付き移動平均,

鳥=忍ά″―ら  ο″=忍あσ″―J

で与えられるものと仮定し,降水効果 R″ は降水量 /22に ついて上記の関数/(0)を線形なもの

と仮定する.北川らはこれらの関係を状態空間で表現し,カ ルマンフィルタと平滑化アルゴリ

ズムにより,各々の係数を推定している.特にトレンド{λ}に は,複雑な元のデータからは熟

練者にしてようやく見ることのできるような,近傍の地震による変動効果 (5cm程度の水位の

低下,コ サイスミック変動)や,平常時にはほぼ単調に水位が上昇する様子が現れた.こ のコ

サイスミック変動が起きた地震について,震源と井戸の距離とマグニチュードには興味ある関

係がみられ,ま た特にそれらの地震の前に或る特徴的な水位のパタン(プレサイスミック変動)

が見られるということで,地震予知の観点から期待を持たれ,解析の蓄積がなされている。な

お,こ の水位データは膨大であるのみならず,大量の欠測値や異常値を含み,データの前処理

としてカルマン状態空間や Kitagawa(1987)の 非ガウス型状態空間モデルのフィルタや平滑

化アルゴリズムによる自動処理が威力を発揮している.

10.4 地球の極運動

地球の回転軸は正確にみると北極星に対して一定の角度ではなく,ま た回転速度も日周期や

年周期からも揺らいでいる.そ の中でもチャンドラー運動と呼ばれるものは約 1.2年の周期成

分を持つ揺らぎである.チ ャンドラー運動の性質に対して, 2つ の異なった意見がある.ひ と
つは,チ ャンドラー運動はただ一つの成分ではなく1.2年の周期周辺のいくつかの成分からな
つているというものであり,他は,チ ャンドラー運動はただ一つの成分であって,周期あるい

は位相や振幅が変化しているのは,な にかチャンドラー運動を励起させたり減衰させたりする

ものがあるという立場である.大江 (1976)は 1899～69年の International Latitude Service

(ILS)に よる1カ 月毎の 2変量時系列データから永年変化と年周変化を差し引いた揺らぎのデ
ータにARMAモ デルを当てはめたところ,AICを最小化するものはX成分が ARMA(6,4),
y成分が ARMA(5,4)と いう結果を得ている.いずれも1.19年の単一スペクトルの高いピー

クが示されている.

チャンドラー運動を励起する原因として大気の質量分布の不規則変動を考える説がJerreyS
(1940)以来強いが,大地震のインパクトを挙げる論文も地震関係者に多い (Anderson,1974;
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0tomel and Dziewonski,1976,な ど).他方 Kanamori(1977)は チャンドラー運動の振幅

変化と浅い地震の放出エネルギー (モ ーメント)変化の類似性に注目して,こ の運動が地震活

動に影響しているのでないかと考えている.他方,阿部カタログによると1920～ 40年代で地震

の発生率が有意に多 くなっている区間はチャンドラー運動の振幅が小さいが位相または角運動

の変化が大きい時期であるのは注目される (Ogata and Abe,1988).し かし,こ れらの関係は

データの観測期間の長さからみて長周期的な変化の相関であるため決定的な結果として実証さ

れたものとは考えられていないようである.

光学望遠鏡によって観測されてきたILSデータは,電波望遠鏡による観測に取って代わら

れ,一挙に2桁の精度が向上したといわれて,短周期的な現象については,いずれいろいろな

構造が明確になるものと期待される.た とえばNaito and Kikuchi(1992)は 1984年から1990

年の自転速度の 30～ 60日 振動時系列 と気象庁の数値予報の基礎データに基づいて計算された

大気変動効果時系列が,10～ 150日 バンドパスフイルターのもとで殆 どぴつたリー致している

のが見て取れ,大気の状態と地球回転のメカニズムの対応がより明確に成りつつある。

A.付 録

Al.客観ベイズ法

統計モデルを表現するパラメータが大量にあるとき,そ の対数尤度関数は最大値を持たない

ことが多いばかりか,最尤推定値が決まっても,それによつて表現されるモデルは揺動やノイ

ズで撹乱された不明瞭な場合が多い.こ れを避けるための常套手段は,平滑化などのパラメー

タ間での制約を課すことが多い.例えば制約を重みのベクトル 7で制御するようなペナルテ

ィ関数 の(θ 17)を考えて,ペナルティ付き対数尤度関数 (Good and Gaskins,1971)

0(θ 17)=10g L(θ)一 の(θ 17)

を最大化するパラメータ θが推定値を与えるのである.か くして,重み 7の適切な決め方の間

題が浮上してくる.

Akaike(1980)は ペナルティ付き対数尤度関数の最適化問題をベイズ推論の問題に帰着させ

てエントロピー最大化原理の一環 として解いた.す なわちペナルティ関数は超パラメータ 7

で特徴付けられた事前 (確率)分布 とπ(θ17)=exp{― ω(θ 17)}/∫eXp{-0(θ17)}"な る関係

に注目し,パラメータ θについての事後 (確率)分布を定義するための正規化定数を与える高

次積分

に注目すると,こ れは超パラメータ ア のみの関数であり,こ のごについて最大化をするような

重みを選ぶのが Good(1965)が 提案する 乃″ ff最 尤法 と呼ばれるものである.Akaike

(1980)はゴをベイズ尤度と呼んでおり五カα″θもBのあ勿ηルカ物%励%C″″″ο%′

4“ =(-2)maxlog y+2× グ′%(7),

を41C(Akaike,1974)と 同様,エ ントロピー最大化原理 (Akaike,1977)を 実現するものと

して提案している.こ の様にベイズモデルは尤度と事前情報の分布によつて構成され,ベイズ

モデルを比較するとき43じ 値の小さい方がデータによく適合したものと考えられる.

なお事前分布 π(θ 17)や事後分布が非正規型の時,各々の正規化定数を計算する高次積分は

メトロポリス型モンテカルロ法 (Ogata,1989,1990)も 考えられるが,特に事前分布が多変量

y(7)=∫ L(θ)π(θ17)"
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正規分布の時,正規近似 (IshigurO and SakamOtO,1983)す るのが効率性からみて有望であ

り本稿 2節で紹介している諸論文などで威力を発揮 している.

A2.条件付 き強度関数

ん(′ |″1)は微小時間区間(′ ,′ 十∠)における履歴島=((′J,』4);′ J<′)の もとでの地震の発
生確率であるとする,履歴〃:は,現在時間′より過去の地震の発生時刻{あ)のみならず,地震
のマグニチュード{」%}も考慮に入れている,「条件付き強度関数」(θο%蒻励πα′勿″%sの 力πσ‐
励π)ス (′ 1義)は形式的に

ス(′ 1島 )=り珊=塾響塑―         (24)
で与えられるものである.条件付 き強度関数は点過程を完全に記述する.つ まり条件付 き強度

関数 と点過程は一対一に対応する (た とえば Liptzel and Shiryaev,1978).例 えば待ち行列 ,

保険数学や信頼性理論でよく使われる更新過程は,条件付 き強度関数が最近に発生 した点にの

み依存 した危険率 (Hazard rate)関 数を使って

ス(′ 1島 )=ν (′ 一■)=

の様に表現される。F(0)は隣合 う点の間隔の長さの分布関数で,ノ (・ )は その密度関数である.

このタイプの点過程を拡張したものに Wold過程がある.こ れはス(′ 1島 )=ν (′ ―女1),′ ―J121,.。 っ
′一次″))の ようになる.た だし なのは時刻 ′より前にあって最後からグ番目に発生 した点の時刻
である。非定常ポアソン過程は条件付 き強度関数が ス(JIJfr)=ν (′)の ように過去の履歴に無関

係で時刻 ′だけの関数である.さ らにス(′ 1島)=μ=定数のとき定常ポアソン過程を特徴づける

のである.

条件付 き強度関数に較べて,スペク トルや自己共分散関数,点間の分布,パルム演I度などは,

これらと対応する異なる点過程を幾つも作ることが出来るので統計モデルの再現性を調べるの

に適さない.他方,条件付 き強度関数は点過程の統計モデルを記述 し,データをシミュレーシ

ョンする上で決定的に有利である.点過程の条件付 き強度関数に基づいた標本作成アルゴリズ
ムとして Thinningに よるシミュレーション法 (Ogata,1981)が ある.その一般性 と速さでは

画期的なものである.近い将来点過程シミュレーションの中心的方法になると確信 している.

A3.スペク トル尤度関数

十分なデータ数のもと,弱定常時系列のピリオ ドグラムが各周波数でのスペクトル値を平均
とする指数分布 (自 由度 2の カイ 2乗分布)に なること,お よび異なる周波数のピリオ ドグラ
ム値が互いに独立であることが証明される.こ のことに基づいて Whittle(1962)や Bertlett

(1963)が導いた対数尤度関数は,パラメータ化 したスペク トル関数 Oθ(ω)と ピリオ ドグラム

I(ω )に対 して,

bg L(θ )=(.ω
ttlttω m。 {10gο

θ(ωD十現れも}
(25)

と近似的に書けるものである.こ こでは周波数のバンドをωminと ωmaxの 間に限っている.こ れ
らは普通それぞれ観測時間区間の長さと発生点の最小時間間隔などに依って定められる.こ の
スペクトル尤度関数をパラメータ θに関して最大化することによってスペクトルを推定する.

この尤度関数は,時系列が正規分布に従っていれば本来の尤度関数と本質的に一致する.しか
し点過程の場合は,自 己共分散などの二次モーメントを合わせるという意味での適合になって,
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データ数や精度に比する当てはまりの良さ (効率性 ;emciency)は一般に期待できない.けれ

ども,本来の尤度 を書 くことが困難な場合には重宝である。点過程への応用例 については

Hawkes and Adamopoulos(1973),Ogata and Abe(1991),そ して Ogata and Katsura(1991)

などがある.

A4.点過程の尤度関数 (Likelihood function)

条件付強度関数 ス(′ IJfr)か ら決まる点過程について,区間 (0,T]上 の指定された位置 ム<あ

<.¨ <ん にπ個の点が生起する同時確率密度関数は

/r(た ,

で与えられる.こ の密度関数の意味は,非定常ポアソン過程の場合ならば,次のように考える

ことができる.すなわち,各 グに対して微小区間 (お ,′」十′づ)で点が発生する確率がス(ん)あ,そ

の他の区間 (′ご_1,′ゴ)に点が発生しない確率はexp{一 ∫密_1ス (′ )彦}であるから,ポアソン過程の重

ならない区間に於ける事象の独立性によって, これらの確率を乗じて上の密度分布を得る.一

般の点過程の場合にも同時確率の条件付確率による乗法公式によって同様に考えることができ

る.

さて条件付強度関数が スθ(′ 1島)の ようにパラメータ化されると,密度関数もパラメータ θに

よって特徴づけられる.こ の θの値を推定したリモデルλθ(′ 1島)を検討する為に,観測された

事象列データぬ,あ,.."場 (定数)を密度関数に代入したものはθのみの関数

L(θ ;た ,¨ 。,ん)=/r(た ,¨ 。九;θ )

となっていて,こ れを尤度という.従って対数尤度は

log LT(θ ;た ,¨ "九)=自 logスθ(島 IJftr)― ∫〉
θ(′ 1島)″      (28)

となる.こ の関数を最大にする θをもって統計モデルを推定するという立場が,最尤法 と呼ば

れている.

最尤法は,様々の意味で最適な推定法であり,一般的に合理的な結果をもたらすものとして

広 く経験されているが,点過程モデルの場合 もその数学的条件が調べられている(Ogata,1978;

Kutoyants,1979,82,84;Karr,1986な ど).こ の方法は最近,盛んに実用されるようになって

きている.それはパラメタの次元がある程度大 きくても数値的に対数尤度の最大値を求めるこ

とが可能になってきたからである.

A5。 点過程の「残差」解析

条件つき強度関数の積分

は増加過程と呼ばれる. これは時間′に於ける累積余震数の期待値を示している.例えば強度

関数が大森公式であればλθ(′)=〃 (′ 十ε)だから4θ (′)=κ log(′ 十ε)た であり,改良大森公式

ならば,スθ(′)=κ/(′ +ε)pだから4θ (′)=κ [(′ 十ε)1~p一εl~p]/(1~夕 )と なる.い ま点過程デー

タ{た ,あ ,。
.っ 九}が条件つき強度関数ス(′ |五み)の もとで生成されているとする.そ こで,こ れにも

とづいて′からτへの時間変換 a=えθ(力)を与えると{あ}は {a}ヘー対一に変換される.こ の

とき{a}は標準ポアソン過程になることが証明できる(Papange10u,1972)参 照).と ころが実

湯島
ｒ
，
４

ｏ
一ｐＸｅ島

ス″ΠＨＨ
〓九あ

4θ (′)=∫
lλ
θ(SI島 )法 ,
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際には真の条件つき強度関数は未知である.推定された条件つき強度関数λθ(′ |二み)を用いてこ
の様な変換を行ったとき,変換されたデータ{a}は「残差」過程 麟 漏笏′′ο勿′夕η

“
SS)と

呼ばれている (Ogata,1988)。 これが標準ポアソン過程に近いほどスズ′IJfr)は「真の」条件つ
き強度関数を良 く近似していることになる.い いかえると,「残差」過程が標準ポアソンの性質
からかけ離れている事を示すときは,データの性質の中にモデルで表現されてない要素が存在

することを意味し,こ れを手がかりにモデルの改善を行うことが出来るということである.幸
いなことに定常ポアソンの検定の為の有用なグラフ統計量はたくさん存在する (4節参照,詳
しくは,た とえば Cox and Lewis,1966,参 照)ので,様々な性質ごとに調べることができる.

例えば地震活動の条件つき強度関数で表現されるモデルが地震発生データによく適合してい

れば,「残差」過程は標準ポアソンに十分近いはずである.反対に,「残差」過程が標準ポアソ

ン過程でないような,統計的に有意な何らかの特徴が見いださたれたとき,それはモデルとデ
ータがかけ離れていることを示す.モ デルとデータのどちらが問題なのか,一概には何も言え

ない。モデルが悪いのかも知れないし,データそのものが不均質かも知れない。あらゆる場合

を考慮して,良いデータを良いモデルで適合して,地球物理的な意味のあるデータの変動を捉

えることの出来る様な「残差」をひきだせれば,モ デルには無い新しい情報をつかんだことに

なり,そ の意味でのデータ解析は成功したといえよう.
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