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北西太平洋におけるリソスフェアの地震波速度構造

要旨

海洋リソスフェアの地震波の伝播の実態を明らかにすることはプレートの詳細な構造

を明らかにするうえで重要である｡ 速度と減衰はその海洋リソスフェアの構造を表現す

るうえで重要な二つの物性量である｡筆者は北西太平洋の海洋リソスフェアについての

これらの二つの量に関係する重要な問題である

1.速度方位異方性の再検討

2.Po,So相と呼ばれる高周波で､効率良く伝播する波のメカニズム

を中心に取り上げ新たな研究結果について報告する｡用いたデータは､1986年に行な

われたDynamicsandEvolutionofLithosphereProject(DELP)地震予知航海のものであり筆者

自身も参加しデータ処理､解析を行なった｡本論文は上記のふたつの課題についての二

部構成となっている｡第-部では海洋リソスフェアの地震波速度構造とその方位異方性

を取り扱った｡海洋リソスフェアではしばしば地震波速度の方位異方性が兄いだされて

いる｡北西太平洋では特に大きな方位異方性が報告されている｡ これは地磁気縞模様に

垂直な方位に速いというものであった｡ここでは新たなデータをもとに北西太平洋の異

方性モデルにおける速度の遅い方向での結果を中心に再検討した｡従来の異方性主軸を

地磁気縞模様に沿った方向に仮定して走時データにもとづ くモデル化､wKBJ法の波形

計算との比較によるモデル化を行ない地震波速度構造を決定した｡求められた海洋リソ

スフェアの構造は40kmよりも浅部では平均的な地球のモデルとほほ等しい速度勾配で

あったが､40または70km以味ではそれよりもかなり大きな速度勾配が得られた｡その

結果､深部リソスフェア(70-90km)ではB.4km/sec程度の速度が必要になった｡また自然

地震のP,S波の見かけ速度､P波の平均速度の方位角依存性を求めた｡P波の見かけ速度

は異方性のモデルの遅い方位(50-900)では従来の値よりも明らかに速 く､8.22km/sec

であった｡今回の長距離爆破でえられた速度構造を深さ方向に平均 した速度となり､見

かけ速度と長距離爆破の結果は調和的になった｡また海陸の両側から精密に再決定され

た震源を用いて平均速度 (震央距離/走時)を求めた｡平均速度の方位角依存性がみら

れるが従来の異方性モデルよりは弱い｡考えうる構造で見かけ速度と平均速度との関係

を明かにした｡その結果予想される､地殻､リソスフェアの構造では0.22km/secだけ見

かけ速度のほうが大きいことがわかった｡ この借は距離によらずほとんど一定であった

ので見かけ速度に換算した平均速度､長距離爆破による速度構造､と自然地震の見かけ

速度の三つのデータをまとめた｡今回のデータのみではほとんど系統的な方位依存性は

見られなかった｡従来のモデルと今回のデータを同等にみなした場合でも異方性の強さ

は5%程度となり従来のモデルに比べて半分以下である｡

深さ方向の速度変化や､水平方向の不均質に寄るばらつきを考えると､本質的な異方

性は小さいと考えなければならない｡

従来､北西太平洋での結果から海洋リソスフェアの深部の異方性が13%に至る大きい

もので最上部マントルのものよりも大きいという考えもあったが､5%程度の異方性で
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あれば､深部リソスフェアの方位異方性が浅部で報告されている異方性に比べて特に大

きいとはいえない｡

運動学的な異方性形成とプレートの成長モデルとを考える最深部のリソスフェアの異

方性はその時々のプレート運動の方向に向いているであろうとする考えがある｡ 北西太

平洋は過去に運動方向を変えているためリソスフェアの異方性が運動学的な選択配向の

方位変化の化石となっているかどうか確かめるのに重要であるが､今回の平均速度のデ

ータではこの考えを示唆するような､現在のプレート運動の方向での高速度な結果は得

られなかった｡

方位異方性は従来のモデルほど強くないことがわかったので､第二部では海洋リソス

フェア中を伝播するpo,So相の距離減衰について議論 した｡まだ十分に研究されていな

い海洋における短周期実体波の減衰とその周波数依存性を決定した｡また包絡線の拡が

りについてしらべた｡減衰と同時に議論することによって散乱の形態を良く理解するこ

とができる｡

短周期実体波では80年代には周波数依存する減衰が報告されてきておりほほ確立され

ているた｡しかし海のリソスフェアでのこの種の報告はまだ一件しかない｡海洋リソス

フェア中の伝播経路では実体波としてPo,Soと呼ばれる後続の高周波の相が観測されて

いて､この様な波の伝播のメカニズムがどのような構造によるものなのかを調べるとい

うことは興味深い｡今回のデータでは直線上の海底地震計アレイにたいしてその延長上

の地震の距離減衰を直接求めた｡求まった減衰は､陸上でのものよりも小さい値が求め

られた｡またwake島付近で震央距離が300に対して求められたもうひとつの海洋での

測定の例も陸上より小さい減衰を示している｡このことから海洋リソスフェア中の減衰

は周波数依存性を考慮した場合でも陸上のリソスフェアに比べて大きいということがわ

かった｡周波数依存性については他の研究とほぼ同じ程度の大きさで周波数の0.9乗か

ら1.1乗に比例する｡ この様な見かけ上の減衰の陸上との違いが､本質的な吸収による

ものか散乱によるものか議論するために､不均質による包絡線の拡大に注目した｡相対

的に減衰の大きい陸上の包絡線の拡がり方と比べて､海洋での包絡線の拡がり方が小さ

いのか､それともほとんど変わらないのかを調べることによって､減衰に見られる違い

が本質的な吸収によるのか､それとも散乱による減衰が違うのかを明かにすることがで

きる｡包絡線の特徴の定量化には立ち上がりから最大振幅までの時間中､と立ち上がり

から最大振幅を越えてその半分になる時間tq､が用いられた｡それらの値震央距離への

依存性を見た｡島孤における例と比較してその震央距離による包絡線の拡大の仕方が非

常に弱い｡このように減衰と包絡線の特徴の海洋と陸上との違いは波動のエネルギーが

保存される形になっている｡ 本質的な減衰が卓越する場合､波動のエネルギーは保存さ

れなくてもよいから､このような特徴は見かけ上の減衰のうち散乱減衰が主に違うこと

を意味している｡ これは島孤と海洋の不均質の強さや散乱の非等方性が大きく関係して

いると考えられる｡不均質の強さについて海洋では推定例がないが､反射率法による海

洋リソスフェアの水平成層構造のモデルに対する波形計算から､観測されるpo,so相を
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説明するためにマントルにおいても速度のゆらぎは数%程度必要であるということが報

告されている｡これはわかっている島孤下の速度のゆらぎに比べてほほ同程度の強さを

持っているO水平成層という条件から散乱は前方散乱に限ったことになるO 不均質が弱

いだけでも包絡線を拡がりにくくさせることはできるが､非等方性の散乱の方がより効

果的に包絡線形に影響するであろう｡非等方性と多重散乱とを考えた数値シュミレーショ

ンの結果から､前方散乱の程度が強くなればなるほど､距離減衰は小さくなり､包絡線

の幅は拡がりにくいことが示されている｡ よって海洋リソスフェア中の実体波の伝播は

前方散乱の傾向が強いことによって形成されるwaveguideによるものと考えることによっ

て今回観測されたpo,so相の特徴を良く説明できることがわかる｡減衰が大きく､包絡

線が距離と共に崩れにくいということから､海洋リソスフェア中を伝播するPo,So相が

陸上のP,S,波に比べて非常に効率よく伝播していることになる｡
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はじめに

海洋リソスフェアの構造の詳細を明かにすることはその成因を考えていく上でもダイ

ナミクスを理解していくうえでも極めて重要な問題である｡本研究は1986年北西大平洋

海域で行なわれた海底地震観測をもとにして､海洋リソスフェアの地震波速度構造の解

明を目的にしたものである｡解析には爆破地震を用いた屈折法探査と自然地震観測によ

りえられたデータが用いられた. 論文の構成は全体として二部からなっている｡第-那

は爆破地震探査および自然地震によるリソスフェアの地震波速度構造の決定である｡ 第

二部は自然地震の散乱減衰の問題を扱った｡

北西太平洋のリソスフェアの速度異方性についてはその強さが他の研究よりも大きい

こと､典型的な海洋リソスフェア深部の異方性としては数少ない報告であること､北西

太平洋が過去に運動方向を変えたことなど多くの面から特徴的であるといえる｡長距離

爆破探査の解析､見かけ速度の解析､平均速度の解析から従来の異方性モデルを検討し

た｡第二部においては海洋リソスフェアを特徴づけている高周波の実体波po,so相の伝

播のメカニズムについて検討した｡このような波については､現在までWake島近くの

アレイでの距離減衰の決定を除いては個々の波形の特徴を調べるような研究が多く､こ

れらの相の系統的な解析はほとんど見られない｡周波数依存性のある減衰､更に包絡線

の拡がりの距離依存性を求め島孤の場合と比較し､その違いから海洋リソスフェアの散

乱がどのような特徴を持つか考察した｡
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はじめに

実験について

第1部 海洋リソスフェアの速度構造と異方性

1_1 レビュー

1-1-0 長距離爆破による地震波速度構造

111-1 北西太平洋での異方性

1-ト2 表面波による海洋リソスフェアの研究

1-ト3 海洋リソスフェアの岩石モデル

1-1-4 異方性のメカニズム

1-2 解析

1-2-1 長距離爆破解析

ト2-1a) データ

1-2-1b) 走時モデル

1-2-1C) WKBJ波形計算法

ト2-1d) 波形によるモデル化

1-2-2 見かけ速度解析

1-2-2a) P,Po相の分龍

1-2-2b) P波の見かけ速度

ト2-2C) S波の見かけ速度

1-2-3 自然地震の走時解析

1-3 議論

1-4 結論



第2部 po,So相の減衰と包絡線の拡が り

2-1 レビュー

2-I-1 地震波の減衰

2-1-2 Po,So粕

2-1-3 不均質による包絡線の拡が り

2-2 解析

2-2-1 距離減衰

2-2-1a) 方法

2-2-1b) 結果

2-2-2 不均質による包絡線の拡が り

2-2-2a) 方法

2-212b) 結果

2-3 議論

2-311 Q値の大きさ-周波数依存性

2-3-2 不均質と減衰の関係 と包絡線モデル

2-3-3 Highqでかつ包絡線が拡がりにくい構造

2-4 結論

図の説明

秦

参考文献



実験

本研究は主に1986年に行なわれたDynamicsandEvolutionLithosphereProject(DELP)と地

震予知の共同実験のデータを用いる｡ この実験は､北西太平洋での長距離爆波実験の一

環として行なわれたもので1977年､1978年[Asadaetal.(1983)]に行なわれた実験で高速

度のP波速度が得られなかった方位について場所を変えて行なったものである｡実験の

全体像 はJapaneseDELPResearchGrouponDeepStructureoftheOceamic Lithosphere.

(1990)に報告されている｡ 観測点数､ショット数､ともに従来の実験を上回る大規模な

ものであった｡実験は約130Maの海底年代の海洋底で行なわれた0

この実験に用いられた海底地震計は､東大理学部､北大理学部､東大地震研､千葉大

理学部､の自己浮上式海底地震計である｡各機関の用いている海底地震計の特徴は 末

広(1991)にまとめられている (表 0-1)｡本研究ではこの内 東大､北大型､について

のデータを用いている｡また一部 東大地震研型のデータを使用している｡

データの取り扱い

刻時について

海底地震計に用いられる地震計は自己浮上式で各oBSが独自の時計を有する｡刻時の

精度は5×10~7(00-40 o C)である｡水中にいる間の ､標準時からずれていく割
合を船上にいる間に測り続けて投入時､回収時の時間差を外挿して求める｡この値から

観測中の標準時からのずれを与える｡ またレコーダーのチャンネル間の時間差を主に観

測前のテス ト録音の情報から補正して求めた｡

船位の決定

現在の位置決定はGPSを用いるが､この当時まだGPSは十分ではなかったので､この

実験での位置の決定はロランーCで行なった｡誤差は一般に100-200mとされる｡
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第1部 海洋リソスフェアの速度構造と異方性

ト1レビュー

地震波速度の異方性は表面波､実体波を問わず議論されている｡Hess(1964)によって

ハワイ沖で海洋底の最上部マントルが方位によって速度が20(o:方位角)で系統的に変

わることが報告されて以来､各所で報告されている｡ これらの研究はリソスフェアの最

上部を伝播するものともっと深くまでもぐっているものとに分けられる｡P波の方位異

方性について､簡単にその強さとパスの長さについて分類を表.日 の様にしめす｡最上

部を通る波だけを用いるようなケースはとしては典型的な方位異方性の探査の手法であ

る同心円状のシューティングによるものが上げられる｡ 加えて直交する二つまたはそれ

以上の屈折法探査の測線がとられることが多い｡この場合円の半径は最上部マントルの

屈折波が出現する当たりにとられる｡ こうして調べられる異方性はこのような探査は最

上部マントルの異方性を反映していると考えられる｡ この様な探査での典型的な例とし

てShearerandOrcutt(1985)による南太平洋でのODPでの実験がある｡しかし最上部マント

ルよりも深くもぐる波についてはどの深さまでもぐったかが各方位のパスで異なる可能

性が出てくる｡Firbas(1988)は傾斜の不均質と異方性の両方の構造で､走時と振幅の計

算を行ない,それぞれの場合200km以上の震央距離で同じ程度の重要性があるとした｡

表1-1で地震波のパスがマントル最上部を通過すると考えられるもの"uppermost't,''deep"

としたものパスがリソスフェアの深部にまでもぐると考えられるものである｡TalaJldier

andBouchon(1979)によるフレンチポリネシアの場合異方性の強さは20の係数として

0.1km/see,2%で小さくO ヨーロッパにおいては､Bamfold(1978)によって20の係数とし

て0.3km/secの強い異方性が報告されている｡P波の走時異方性と比較して､S波の偏向

異方性は本質的異方性の存在の検知では有効な手段である.vimiketal.(1989)は sKS,

scsの解析からヨーロッパにおける方位異方性を確認している｡残念ながら海洋地域に

おける海底地震計によるS波の偏向異方性による報告はまだ極めて少ない｡ 最上部マン

トルでは異方性は､波線が深くもぐる場合に比べて暖昧さが小さいがPurdy(1983)によ

れば大西洋でのCircleshootingでは異方性が検知されなかった｡このことは大西洋の拡大

速度の遅さに原因を求めることもできるが､一見均質なリソスフェアでも異方性をもた

ないこともあるということが示された例である｡

1-1-0爆破による海洋リソスフェアの構造

Hales(1970)は海洋では最初にメキシコ湾で長距離発破による実験を成功させた｡距

離360km以遠で8.7km/secの速度を観測した｡彼らは800kmでの振幅の減少を認め,

約100kmの厚さのリソスフェアをモデル化した.LADl.EStudygroup(1983)は大西洋で

の800kmの測線長の実験を行ない600km付近に振幅の強い相が見られることがわかっ

た｡理論地震記象と比較解析を行ない､P波速度 8.5km/secの層を深さ55km以深にお

いた｡それ以浅の速度は8.2-8.4km/secであった｡彼らはパイロライトやペリドタイ ト
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を初期成分としたモデルではこのような高速度は考えにくいので深部のこの相がエク

ロジヤイト層に対応するであろうとした｡日本の海底地震計を用いた研究グループは繰

り返し北西太平洋とマリアナで実験を行なった｡その結果､距離1000kmでのわずかな

走時の飛びを示した【AsadaandShimamura(1976)]｡求められた深さ方向の構造は約80

kmの厚さのリソスフェアとその下の20km程度の低速度層をもっている｡

1-1-1北西太平洋における異方性

北西太平洋では1970年代になって長距離爆破を海底地震計で捕える観測が繰り返し行

なわれ､図1-1に示すような測線のデータから､強い異方性が報告された｡Shimamura

etal.1983)が報告 した異方性を求めるために用いられた実験の場所 と速度の方位依存性

を示す｡この異方性は長距離爆破による屈折法探査と自然地震の見かけ速度の決定によ

る｡これらの波は数百km以上の伝播距離で決定されたもので波はリソスフェアにかな

り深くまでもぐっていると考えられる｡ この研究の結果によるとリソスフェアの異方性

は20の係数として0.55km/secで13%の強さとされた｡またshimamuraetal.(1984)ではリ

ソスフェア全体の異方性が主張されているが､異方性モデルで速いと考えられた方位で

の長距離爆破 (Longshot6)【図1-2(a)]でも近距離では8.2km/secの速度が認識されてお

り強い異方性が深部に限定されるのではないかと考えられる｡この大きさは今まで報告

された他の結果に比べて大きい｡また等方性からの摂動で表しえる範囲を越えている｡

この異方性は地磁気縞模様に直交する方向に速いとされている｡最も速い方位は1550 ､

遅い方位は650 となっている｡ 遅い方位では明瞭な初動が見えず最新の地磁気縞模様を

図1-2(b)に示す (Nakanishietal.1992)｡ この異方性の研究がなされた当時はHildeetal.

(1976)の結果が主に用いられていた｡この間の進歩としでKashimaFractureZone-の認識

などがある｡このFracturezoneはLongshot2の際のOBS配列､と浅い角度で交わっており

(s波の高速度の相を発見した観測でもある)何らかの影響を受けていると考えられる｡

この地域の異方性が報告されるなかIshikawa(1984)は40Maの太平洋プレートの運動方

向の変化に注目し､リソスフェアの深部は現在のプレートの運動方向に速いのではない

かとした｡太平洋プレートの現在の運動方向は北西太平洋において120 0 程度である｡

運動学的な方位に選択配向が起こり異方性のメカニズムとなっていることは､現在も異

方性メカニズムの主流の考えであり､これとプレートの成長モデルを同時に採用するな

らば運動方向の変化に対応する異方性が残されていると予想される｡Yoshii(1975)のプ

レートの熱的な成長モデルによると130Maの年代の海洋底 での場合､40Maのiso-ageの

境界面は厚さ85kmのリソスフェア中の70kmの深さに当たる｡ よって図1-4[Ishikawa

(1984)]のように深部の異方性が複雑に存在する可能性がある｡Butler(1985)はwakeのア

レイで見かけ速度による異方性を報告した｡速い見かけ速度が見つかった方位は280 0

方向と求まったがこのアレイの下の地磁気縞模様とは相関しない (図1-3)｡この方位の

パスの最深点と思われるマリアナ沖では確かにその方向に地磁気縞模様が向いている｡

しかし現在のプレート運動の方向もこの向きと大きく変わらないことからどちらの方向

に相関しているのか明確ではない｡震央距離が長いので最深点はかなり深くなっている
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と思われる｡深くまでもぐる場合､上記の ようなプレート運動を変えた様なところでは

地磁気縞模様に関係を求めるのは難 しい｡むしろ現在のプレー ト運動の方向と考えたほ

うがよい｡最上部マントルでは最深点の一致に対 しての唆昧さがないため､かなり厳密

に方位依存性を吟味することができると考えられる｡ しかし十勝沖での実験ではIwasaki

etal.(1989)が直交する二つの測線で同じ7.9km/secという速度を報告 している (図1-5)0

この測線は厳密には地磁気の縞模様というよりも海溝の走行を意識 して設定されていて､

地磁気縞模様から200程度ずれている｡ しかし7%の異方性があれば,0.3km/sec程度の

速度差が見られると考えられる｡

自然地震の走時を用いた研究では､Ostrovskyetal.(1992)が北西太平洋での複数の海

底地震観測データの解析からその平均速度の方位角分布から異方性を確認できたとした

(図1-6)｡しかし平均速度の精度のよい決定のためには精度のよい震源が必要である｡

1-1-2表面波による海洋リソスフェアの研究

実体波の経路は陸上での観測だけでは大陸間の震央距椎の場合最深点が非常に深 くな

るので海洋 リソスフェアの情報は得 られない｡ そこで表面波が用いられる｡Oliver

(1960)は大陸と海洋では分散の様子が異なること示しその地殻構造の違いを明らかにし

た｡Yoshii(1975)は海洋プレー トの成長の様子を年代 によって変化する分散のモデルで

説明した｡ラブ波 とレイリー波の構造のずれからKaminuma(1966)は異方性を考えざる

お得ないことを示した｡けれどもモデルパ ラメータとして正面から異方的ものが使われ

るようになったのはその後70年代後半からであり横方向に等方な異方性を導入して解析

されるようになった｡その結果比較的薄いリソスフェアのモデルが提唱されはじめた｡

方位異方性を トモグラフィを用いて求める研究も80年代には始まっている｡Suetsugu

andNakanishi(1987)は各周期の太平洋での方位異方性を求めそれが統計的に有意である

ことをしめした｡Kawasaki(1986)はオフィオライトに見られる異方性をリソスフェア全

体に仮定しその厚 さが太平洋の平均的な年代でたかだか45km程度であるとした｡ここ

で仮定された異方性はかなり強いが一般的に求められた方位異方性はレイリー波の場合

1-3%である｡ラブ波の場合方位異方性はほとんどど見られない｡また横方向の等方性

を仮定した場合の鉛直方向と水平方向のあいだの異方性も3%程度である｡Nishimura

andForsyth(1988)は周期と共に異方性の速い方向が変化していることを示 した｡これは

先にのべたIshikawa(1984)の提唱した考え方に沿った観測結果である｡しか しSuetsugu

andNakmishi(1987)の結果はそれとは-放しておらず周期に依存せず現在のプレート運

動の方向に向いていることを示 した｡NishimuraandForsy也(1989)がおこなった古拡大

方向に異方性軸を仮定して解いた解 において､太平洋の若いプレー トでは､異方性は

220kmの深さまで見られるのに対 して､古いプレート (80Ma)では50kmまでしかみられ

ないことを報告した｡彼らはこのことから太平洋プレートの運動方向の変化が異方性に

影響 していると考 えるのが安当であろ うとした｡MontagnerandJobert(1988),

MontagnerandNataf(1988)は異方性の高速度軸方向を水平面内仮定するのではなく､任

意の方向としてこれらを逆問題で求めるベクトリアル トモグラフィーをインド洋で行
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なった｡この結果従来の異方性 トモグラフィよりも複雑なパターンが求められた｡より

長い周期ではTanimotoandAnderson(1984)がマントル対流､つまり現在のプレート運動

に非常に相関の高い結果を示した｡このことは少なくともアセノスフェアで支配的な選

択配向は現在のプレートの運動方向になっていることをしめしている0

Yoshida(1990)は横方向に等方的なモデルにおいて年代ごとの深さ方向のSv波速度棉

造を求めた｡深さ方向の速度構造としては30km付近の深さに低速度層を持つ構造であっ

たがより深部に向かっては増加傾向のある速度構造となった｡130～kではリソスフェ

アの厚さは約70km程度となった｡

トト3海洋リソスフェアの岩石モデル

Shimamuraetal.(1977)は地震波速度の観測結果と20kbarでのオリビン-パイロキシン-

ガーネットの三成分系に対する高温高圧の実験からリソスフェアの下部の温度圧力では

ガーネットが60%以上入っているだろうとした(図1-7).しかしその後shimamuraらによ

る一連の論文で異方性を主張している｡Shimamura(1984b)ではリソスフェア全体の異方

性を主張 している｡ しかしながらガーネットはほとんど等方的である[例えばBubska

(1981)]｡異方性のモデルの場合はおもにオリビンの選択配向などによって説明される｡

両者のモデルは相いれない｡速い地震波速度を異方性で説明するか､等方的な速度で説

明するか大きな問題である｡

Yoshii(1975)はプレートの成長モデルを分別固化のモデルと非分別固化のモデルの

ふたつのモデルを考えた｡熱的なモデルプレート成長モデルの説明には分別固化のモデ

ルの方が都合がよい｡分別固化のモデルでは浅層からカンラン岩､ザクロ石カンラン岩､

エタロジヤイトの三層の分化が見られるであろうとした｡海底の屈折法探査でえられる

8.3,8.4,8.6km/secの速度がこれらに対応するのではないかとした｡

1-1-4異方性のメカニズムと探査

上部マントルの地震波速度の異方性は単結晶での測定結果と体積組成からオリビン､

パイロキシン､の選択配向に寄るものであると考えられている｡海洋リソスフェアでの

異方性はオリビンの[100]軸が流れの方向にそろことによって形成されているとされる｡

Hess(1964)は速度差0.6km/secのかなり大きな異方性を報告 した｡その後見つかる異方

性は必ずしもそれほど大きくないことが多い｡Shimamuraetal.(1983)で報告された異方

性がそれよりも大きい異方性をもつということはどう考えたらいいのであろうか｡唐戸

(1986)によると上部マントルの異方性をつかさどるメカニズムとしては二つありひとつ

は比較的高温､低歪みで卓越する転位すべ りの効果で､ありもうひとつは低温､大歪み

で卓越する動的再結晶の効果である｡ その卓越の優位さの境界は深さ10-50kmであると

考えられている｡ よって異方性の強さは深さによって変わりえる｡ 唐戸 (1986)は深い

ほうが異方性が強いことがありえてShimamuraetal.(1983)の強い異方性の結果は,そう考
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えると矛盾がないと述べている｡ 一方NishimuraandForsyth(1988)では表面波のインバー

ジョンの結果から太平洋のレイリー波の位相速度の方位異方性は短周期側でより大きく

なっており浅部又は最上部マントルの異方性がそれ以深のマントルよりも強いことを示

す｡異方性の深さ依存性がどちらのセンスになっているのかが重要な課題である｡先に

も述べたように深くもぐるような波は水平方向の不均質とのコンタミネーションを引 き

起こす可能性が強くなる｡より詳細なイメージを明かにするには現在のプレート運動の

方向での高速度の出現についてもっと検討しなければならない｡

我々が知りえるマントルの異方性の情報としてはオフィオライ トによるものと､捕獲

岩によるものである｡Christensen(1984)によるとオフイイライトの異方性は地質学的に

考えられる運動学的な方向よく一致するO しかしオフィオライトの情報は最上部マン ト

ルに対応 しており深部 の情報としては捕獲岩のものしかない｡この場合深部の地質学

はわからないが面構造と斜交する選択配向が見られるものがあり､より複雑と考えられ

る｡

ト2解析

ここではこれまで異方性のモデルで遅いとされていた方向での長距離爆破の解析と自

然地震の見かけ速度､自然地震の平均速度の方位依存性を決定を行なった｡データは共

に1986年7月DEIR と地震予知計画によってえられたものであるO海底地震計の投入位置

を図ト8に示す｡長距離爆破と小発破測線を図1-9に示す｡地殻構造は小発破測線に沿っ

て求められている｡ これらに対する地殻構造モデルは筆者や関原らによって求められた

lKubo(1989),関原(1990)､NagumoandKuboetal.(1990)]｡地殻構造の解析例 (観測

波形､走時計算例､レイパス)を図1110に示す.Kubo(1989)､ 関原(1990)による地殻

構造モデルの重ね合わせを図1-11に記す.求められた地殻構造は厚さ7-8kmで第二層の

速度4.0-5.0km/see, 第三層の速度6.7-7.2km/secの典型的な海洋地殻のものであった｡

長距離爆破測線での観測点下の水深を図1-12に示す｡

1-2-1長距離爆破解析

1-2-1a)データ

平均的な地下構造を求めるために東西の測線上用いた｡ 図ト13に東北東一西南西方向

の測線の記録8点分を示す｡すべて北海道大学海底地震観測施設のシステムにおいて処

理された｡TOBS2,3,4,5及びTOBS13,14,15,16を逆測線 として解析した｡ これらの観測

記録から走時を読み取り､地形に関する補正を行なったものを図1-14(a)に示す｡補正に

関しては観測点i,爆破震源をjとするとき垂直入射を考えて

tcor=(hj-hi)*(1N2-1Nl)
但 し

ここでhは水深

v2は基盤の速度
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vlは水中の音波速度である｡

叫 声 5km/sec,Vl=1･5km/secを補正値とするような走時の補正を行なった｡ 東側から

西へのパス△印と西から東へのパス○印はほとんど同じ走時曲線上にのっている｡ よっ

て平均的な構造はほぼ水平成層構造で良いことになる｡得られた走時曲線には､震央距

離100km付近から8.0km/sec以上の速度が見られ､800km以上では見かけ速度 8.3-8.4

km/secになる｡

1-2-1b)走時モデル

初動走時データについての分布から走時モデルを求めた｡走時一距離のデータから試

行錯誤によって速度勾配モデルを作った｡上に述べた走時のモデルについてそれをみた

すような走時のモデルを求める｡

走時計算は二次元波線追跡[odegard(1975)]によって行なった｡この方法では極座標系

におけるスネルの法則を常微分方程式化しそれを4次のルンゲクッタ法で解いている｡

速度は不連続面の上と下で与えそれらを深さ方向のスプライン補間でもとめた｡できる

だけ単純なモデルで説明するために､平均的な初動走時曲線をほぼ満足するモデルとし

て速度勾配一定のモデル､testOを作った｡ このモデルは深さ15kmで8.1km/sec,90km

で8.25km/secというモデルである【図ト16]｡その速度勾配は0.002S~1である｡ このモデ

ルでは1000kmを越える距離では走時曲線を説明するのに困難である｡2層として走時

曲線の折れ曲がりを800km付近においたモデルを考えた｡40kmまでは上のモデルと同

じであるが90kmで8.35km/secとなっている｡ 遠距離における初動の検出は振幅が小さ

く困難であり､これらの二つのモデルの優劣を走時データとの比較だけで決めることは

できない｡より詳細な構造の議論には振幅の評価が必要になる｡

1-2-1c)WKBJ波形計算方法

北西太平洋の長距離爆破の解析には従来の走時のみの解析しか用いられていない｡今

回は走時に加えて振幅の評価も行なった｡ 波形計算にはchapman(1978)のWKBJ法を用

いた｡wKBJ法は成層構造に対する波形計算法である｡ 成層構造の場合任意の波形は次

のような二重積分で表される｡

u(t,x)
-二 三
u(O,p)(-i(o)(-sgn(¢))expトio(t-px))ddp

ここで 吉(O,p)=-isgn(o)exp(ioyT(P))R(p)

R(p):Rayに沿った反射率透過率の乗積 で(P):垂直走時積分

これらの方法のうち周波数積分をさきに行なうものをslowness活,周波数積分をあと

で行なうものをspectral法 という｡spectral法は構造のレスポンスをすべて計算すること
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になる｡ この方法には厳密法としてしられるreflectivity法などがあるが構造が複雑になる

と計算時間がかかる｡ これに対してslowness法 では実際の波形に効果的に効 くような

generalizedrayに対して計算ができるため効率がよい｡Ch叩manandOrcutt(1985)では

reflectivity法などの厳密法との比較を行ない屈折法の初動付近の振幅を議論するために

はwKBJ法で十分であることを示した｡

wKBJ法はもともと直交系で書かれた計算法であるがEarthFlattening Transformation

を用いて地球の曲率を補正した構造について入力した｡極座標(r,o)での速度α､密度P

は つぎのような変換で幾何学的拡がりや反射率を変えないように直交系(Z,x)に変換で

きる｡

Z-Rln(〟R)

x=RO
αdz)=(R/r)αS(r)

肘Z)=(R/r)βS(r)
pJz)=ps(r)(I/R)

f:flats:spherical

R:radiusoftheEarth

1-2-1d)波形によるモデル化

走時や波形を等方的な方法で計算することは測線と異方性の主軸が揃っていることを

一仮定したときに可能である｡ 従来の異方性モデルを検証するために異方性モデルで遅い

とされる方向での観測記録について理論波形と比較した｡波形計算に際して地殻構造は

平均的な地殻構造を仮定した｡密度はBirch(1961)によりVp(km/see)=11.87+3.05p(g/cm3)

の関係を用いて仮定した｡合成波形と比較するために用いたのは､TOBS2,3,4,5につい

ての重ね合わせの波形である｡まず走時モデルtestO,ttnのモデルについて波形合成を行

なった｡testoのモデルとに対する合成波形を図日5に示す｡観測される距離全体で同等

の振幅が届く結果となった｡これは観測結果における800kmのフォーカッシングと合

わない｡つづいてttnモデルについて示す[図1116].このモデルでは800km以遠で強い振

幅が見られ, 観測される特徴と-敦する｡

振幅の強い層が記録断面上で上に凸の走時曲線となるが実際の記録では下に凸の走時

曲線の相が見られる｡ このような特徴を合わせるためにはより速い層を下において走時

曲線が戻りになるような振幅が必要になる｡ このような特徴を反映させたモデルがmIb

である｡ このモデルではretrogradeの反射相が見られる[図1-17]｡800-1000kmでの振幅

の減少の様子が説明される｡ これらのモデルを重ね合わせたのが図1-18であるoI.6につ

いては異方性の速い方向での解析結果[shimamuraetal.1983)]であり､それ以外はこの実

験での速度モデルである｡ リソスフェアの速度構造は40km以浅で標準の速度構造(例え

ばJe肘eys-Bullenでは0.0025S-1 程度)に比べてはほおなじ速度勾配を持っていること

がわかった｡

また深部では8.3km/sec-8.4km/secの速度が必要であっ (ttn,ttnb)｡今回の観測で今ま

で遅いとされていた方向でも,shimamuraetal.(1983)に報告された遅い速度7.6-7.8

km/secに比べて明らかに速い速度がえられた｡
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1-2-2見かけ速度解析

見かけ速度についてその方位角依存性を求めたい｡観測点配置の関係から主に異方性

モデルの遅い方位について議論することになる｡ 実際に見かけ速度を求める前に相の認

識について考える｡ 海洋のリソスフェアでは初動のP波及びそれに遅れる高周波の波po

が分離することがある｡ 海洋底でとらえられている波形がどちらを反映しているのかに

ついて議論をする｡

1-2-2a)P,Po相の分離

見かけ速度を決定する際に最も重要なのはどの相を見ているのかをはっきり認識して

おく必要があると言うことである｡ 今までに報告されている分離の例としては図.1-20の

様に二つの例がある｡ ひとつは海洋地域において遠地 (220以上)での観測 (図1-19(a)

)である｡もうひとつはそれほど遠地でなくても沈み込み苛の深発地震を観測した場合

である(図日 9(b))【NagumoandOuchi(1990)]｡見かけ速度を決定 して構造を議論するた

めに我々が見ている相が何であるか明確にしておく必要がある｡

まず図1-19(a)のケースについて実際の例 としてはwalker(1981)の様に､海洋底中の

島での観測によるものがある｡suttonandWalker(1972)は北西太平洋の島峡上での地震

観測から震央距離40 0 までのP波初動走時データを示した[図1-20(a)地図参照]｡これ対

する平均速度の震央距離分布が図1121(a)の+印となる｡これに加えてSuttonandWalker

(1972)が観測した後続の高周波のPo相の平均速度を措いた[図ト21(a)黒丸]｡1991年から

気象庁が南鳥島で半年間試験観測を行なったのでその間の初動データの平均速度も加え

ている｡ この記録から本来po相は220 以上で初動のP波との間に明確に走時に差がつ く

ことがわかる｡ これに対 して海底での記録ではostrovskyetal.(1992)はP波の平均速度

として図1-20(b)のパスを用いて図ト21(b)の平均速度データを示した｡ 先のSuttonらの

研究と比較すると明かに初動のPとなるべき相が観測されていないことがわかる｡ これ

は本質的な違いかも知れないがのS/Nに関係 した検知能力の差かも知れない｡同様のこ

とを深発地震でみてみることにしよう｡ この様な相の分離が今回の北西太平洋での観測

データから見られるかどうか確認するために､バンドパスレコードセクションと連続ウェ

ーブレット変換を用いて距離とともに周波数の違う波が分離するかどうかを調べた｡図

1-23にバンドパスフィルター記録を示した｡標準走時 (ここではiasp91モデル[Kennetet

al.(1991)])に対 して遅れていてかつ､見かけ速度も小さい比較的高周波の相が見られ

る｡ 図ト22のNagumoandOuchi(1990)の例と比べると初動の相が見えていないことにな

る｡ 図ト24には各観測点での連続ウェーブレット変換図を示 した｡周波数分解をして

みても初動に当たる相は分離は困難であった｡これは図1--23の伊豆小笠原に比べて沈み

込み帯の角度が緩やかであるためにスラブのしたを通ってくる波が震源付近でうまく分

離できずにほとんどの波がスラブにそって伝播してくるのだと考えられる｡

このように海洋底における実体波の二種類の分離例について海底地震計による観測例

16



を調べるとしばしば初動部の欠落が見られる｡本来後続相であるpo,So相がOstrovsky,
po系列の内､初動のP波認識されていないことがわかる｡マグニチュードがそれほど大

きくない微小地震の場合､我々が見ている主な相は相対的にエネルギーの大きなpo相

的なものが見えていると考えられる｡

1-2-2b)P波のみかけ速度

見かけ速度の決定はレコードセクション上で行なった｡見かけ速度の決定に利用した

地震を図1-25に示した｡観測点補正値は各観測点直下の地形を使って

tcor=-hi*(i/V2-1/Vl)
但し

ここでhは水深

叫は基盤の速度

vlは水中の音波速度である

とした｡基盤の速度3500m/secとした｡今回の観測点配置は直交する二つの線上にのっ

ているためこれらの方位の双方から速い方位では見かけ速度の方位角分解能が落ちる｡

よってazimuthで1100を中心とする方位では見かけ速度は分解能があがらない｡TOBS8

から見て2900までのものは東西の測線を用い,それ以上のものは南北の測線を用いた｡

求められた見かけ速度方位角はTOBS8から見たものを用いた｡ それぞれの測線から30

0 以上離れた部分に網目をかけている｡ これは双方の測線から遠いために方位角の分解

能がよくないと考えられる領域である｡ 見かけ速度の決定例を図1-26､27に示した｡そ

れぞれ東西測線によって求めた場合､南北測線によって求めた場合である｡方位角分布

図1-28は従来の速度の遅い方位 (55-900)でも平均的には8.22±0.07km/sec程度の見

かけ速度が得られた｡また3050以上の方位角でも8.118.25kn /secの見かけ速度がもと

まっている｡ この速度を長距離爆破の図ト15と重ね合わせると､自然地震で求まった見

かけ速度は長距離爆破で求まった速度構造､ttn,ttnbの深さ方向の平均的な速度にほぼ一

致する｡見かけ速度は最深点の速度に対応するがこの場合､距離と見かけ速度決定にも

ちいた距離範囲が同じ程度の大きさであるので､速度勾配モデルにおいては深さ平均の

速度に対応すると考えるのが安当であろう｡

ト2-2C)S波の見かけ速度決定

岩石の鉱物組成を考えるうえにおいてはs波の速度を求めることも重要である｡S波に

ついてもみかけ速度を決定した｡観測点補正値はP波のものに1.73倍とした｡s波は初動

の明瞭さがP波よりも落ちるため､決定できるものは少なかった｡s波の見かけ速度を求

めるのに用いた地震の震央を図1-29に示す｡ 見かけ速度の決定例は図1-30の様なる｡P

波について8.22km/secであったところが約4.69±0.04km/secとなった｡その速度比は

1.75である｡この値はshimamura(1977)の報告するS波の見かけ速度4.88km/secに比べて

明らかに小さい｡Butler(1985)によるWakeのアレイでの結果はかなり小さく平均的な速
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度4.57km/secでる｡ この値は今回の測定結果に近い｡またYoshida(1990)による表面波

のSv波速度構造は130Maでは4.55-4.75km/secでほぼ深さ方向に増加する｡今回求まっ

た見かけ速度はこのちょうど中間的な値となっており,P波と同様に速度勾配のモデルで

空間的に粗い観測点で見かけ速度を求めた結果と考えられる｡

1-2-3自然地震の走時解析

今回のデータについては見かけ速度の決定は観測点配置のため特定の方位角でしか精

度良くもとめられない｡よって震源の精度良いデータのみを用いて見かけ速度ではなく

絶対的な走時を用いてP波の速度を見積った｡観測期間中の地震について国立大学震源

カタログ[Earthquakepredictiondatacenter,(1986)]の震源要素についてDELP'86測線上で

の海底地震計の初動走時を求めると､図1-32の様になる｡70kmよりも浅い地震に対 し

て求めた走時は大きくばらつく｡このバラツキの大きさは震源の深さによる違い(0-70

km)によるバラツキの範囲よりも明かに大きい｡構造の不均質と震源決定の誤差が原因

として考えられるが､陸側だけの観測から求めたことから震源の誤差が最も大きな原因

であると考えられる｡ 平均速度を精度良く求めるためには精度の良い震源データが必要

になる｡震源データの善し悪しは観測点と地震の空間的な配置に良って決まる｡とくに

海溝に近い地震は陸上側からだけではうまく決まらない｡この1986年DELP実験の際に

は根室沖においても同様の海底地震観測がおこなわれていた｡Iwasakietal.(1991)では､

この観測のデータと北海道大学地震予知センターのデータを両方用いて震源の再決定を

報告している｡観測点配置と求まった分布を震央分布を図1-33に示す｡ このデータセッ

トの中でとくに決定精度の良いものを用いて走時解析を行なった｡

ここでは正確を期すためIwasakietal.(1991)の再決定震源の誤差の水平各成分が3km

以内になるような地震を選びその地震に対 して走時を求めた｡すべて海底地震計の配置

と陸上の観測点との間で深さ30-50kmの地震であった｡これらの震源から海洋上の観測

点で立ち上がりが明瞭なもので震源からの距離を800km以内のもののパスを図1-34に示

す｡これらの震源の位置をそれよりも南で行なわれた屈折法の構造の断面[図1-5日

Iwasakietal.(1989)]と比較することによってマントルの地震であることがわかる｡ 図

ト35に観測波形例を示す｡

これらの地震の走時データから平均速度を求めた｡ 国立大学震源カタログの場合と海

底地震計を含めた再決定された震源の場合の平均速度の比較は図1-36のとおりであり､

その速度のばらつきは大きく改善されている｡平均速度は地殻の存在や波線の曲がりの

影響とを含んだ量である｡ このことで速度がどう変わりえるかを実際に近いモデル上で

波線追跡を行なうことで評価した｡震源をマントル下30km (用いた震源の深さは30-50

kmに分布する｡)として海洋地殻を平均的なものに仮定 し､途中の海洋リソスフェア

には今回求められた速度構造を仮定した場合､見かけ速度と平均速度との差は震央距離

にほとんど依存せず0.2-0.22km/secである[図1-37]｡これによって平均速度と見かけ

速度の関係を用いて換算し直すと速度の分布は方位角1000付近で見かけ速度による決

定した速度と平均速度で求めた速度が一致することがわかる[図ト38,+印 (見かけ速度､
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△印 (平均速度)｡ 平均速度には方位角依存性が見 られ1700方向のデータが最も大き

な値をしめす｡

1-3議論

海洋リソスフェアの平均的な速度構造として速度勾配モデルが求められた｡最上部マ

ントルでは地殻構造探査による結果から7.9km/secの速度が得られている[関原(1990)]｡

しかしながら､長距離爆破による最初に現われる屈折波はインターセプトタイム5.3秒

程度で見かけ速度は8.1km/secであるので､ごく薄い領域で速度増加している可能性が

高い｡このような構造は地殻マントル間の遷移相の存在を示唆している｡それ以藻では

速度勾配は深さ40kmまでは平均的な地球のモデルとほぼ同じ値をもっている (0.0025

S~1｡走時解析と波形の振幅から深さ40kmまたは70km以深ではもっと大きな速度勾配と

なることが必要になる｡ thモデルでは40km以深の速度勾配が0.0046sl1,ttnbモデルでは

70kmまで0.0025S~1程度 で あ るが70km以藻で0.0ls~1まで大きくなっている｡少なくとも

数十kmに何 らかの速度勾配が不連続になる境界が必要となる｡このようなリソスフェ

アの数十km以深の速度勾配の増加は200-300km以遠に振幅の強い領域を作る｡ このよ

うなフォーカッシングは20kgの薬量の爆破が数百bnまで届くこと[関原 (1990),大内､

南雲 (1990),Nagumo,Kuboetal.(1990)]を矛盾なく説明することに必要であると考え

られる｡

深部リソスフェアに速度勾配の大きい層を置くことによって､深さ90-100kmで速度

は8.4km/sec程度に達する｡ 観測された初動は1000km程度まで追うことができるがそ

れ以上は確認できない｡1000kmまででは顕著な低速皮層の影響は兄いだされていない

ので､リソスフェアの厚さとしてははっきりした制限を与えることはできない｡波形計

算の結果から考 えると100km以深は今回のデータからはほとんど制限できない｡

90-100km程度の深さで8.4km/secの速度であるということは異方性モデルの遅い方位の

速度よりもかなり大きい｡異方性の遅いとされる方位で長距離爆破の深さ方向の構造が

求められたのははじめてである｡長距離爆破の速い見かけ速度が出た記録でも8.6

krrVsecの速度が出現するのは600kmより遠くであり浅層に8.2km/secの速度が認識され

ている｡ から構造のパターンはどちらも深部が早 くなっている｡Shimamura(1984)では

これからの課題は深さ方向の異方性の分解であると述べられている｡ 今回の構造と速い

と考えられているLongshot6を比べると最上部マントルでは0.2km/sec深部の801100km

ではO.25km/secとなり異方性がそれぞれの深さで見ると速度の差は3%程度である｡ こ

れは13%異方性の強いモデルとは大きく異なる｡

今回得られた長距離爆破の構造に現われる速度と測定した見かけ速度と平均速度のデ

ータをshimamuraetal.(1983)の速度の方位角依存性に重ね合わせたものを図1138にしめ

した｡今回求まった兄が ナ速度データや平均速度から0.2km/secのバイアス換算した速

度の方位角依存性はほとんどない｡1000以上でばらつきが多少大きくなるが地磁気縞

模様に相関のある異方性は1,2% もない｡図1139にはshimamuraetal.(1983)による兄か
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け速度のデータと今回得られた速度をあわせてプロットした｡cos(20)での回帰式はⅤ

(o)-8.23+0.21cos(2(+163))であった｡この係数から異方性の大きさは5%である｡ 水

平不均質の影響によるデータのばらつきを考えると求められる異方性の大きさは3%程

度､大きくても5%までであることが考えられる｡異方性の強さの水平方向の不均質も

考えられるがまずは単純な水平方向の不均質を考えるべきであろう｡ トモグラフィー的

な研究による水平不均質によるものと､異方性によるものに残差の減少について比較す

る必要がある｡ 表面波では､長距離爆破では水平不均質による影響がどれだけ方位依存

性に影響しているかが定量的に評価できていない点が問題として残る｡

今回の結果から深さ方向のバラツキや水平不均質によるバラツキを考えると異方性の

強さは数%以下であることが考えられる｡ 表1-1によると北西太平洋での結果だけが強

い異方性を示していたので､数%以下であれば他の研究の値に比較して強いとはいえな

い｡よって海洋リソスフェア深部が特に異方性が強いと考えることは難しい｡よって選

択配向の転位と動的再結晶の両方が効いて深部の異方性が強いという考えは､観測事実

の方を見直す必要がある｡

現在のプレート運動の方向は1200 程度の方位角であると考えられるがこの方位では

特に速い速度は得られていない[図1-38(a)]｡速度は8.2km/secで平均的な値である｡ 運

動学的に選択配向した層が図1-40にYoshida(1990)の表面波を用いたsv波の構造を示す｡

これによると今回の我々の研究領域は130Ma程度の年代でありs波の速度は4.5-4.75

km/secとなる｡ 我々が求めた見かけ速度はその深さ方向の平均に近い｡このことはリソ

スフェアの内部の速度構造がP波もs波も深さに関して増加関数であり､正の速度勾配を
していることを意味する｡

Shimamuraetal.(1977)に参照されている岩石実験において深部のリソスフェアを考え

てVp=8.4km/see,Vs=4.73km/secとすればやはりガーネットの量がかなり多くなる (図

1-40)｡ しかし速度が遅い分高温領域での存在の可能性しか残らないため､50km程度の

浅い領域からガーネットが多量に入っているモデルは考えにくい｡Shimamuraetal.

(1977)におけるS波速度の高速度は異常に速 くNakanishietal.(1992)の'-Kashima丘･acture

zone''と平行に近い角度で交わっているのでこれらの影響も観測点近傍の影響がでてい

る可能性が残る｡

今回求められた構造は速度勾配モデルでありマントル中に明瞭な速度境界は示されな

かった｡分別固化の様な枯渇による分別が起こっている場合境界が明瞭でなければなら

ない｡今回のモデルはそのような屈折相の分離は明瞭には見られなかった｡又速度 も

8.4km/sec程度までであるから､Yoshii(1976)の様な分別固化のモデルは直接は示さな

い ｡

ト4結論

●従来の異方性モデルで遅い方位でも､長距離爆破の結果､見かけ速度の結果､従来

報告されている速度よりも速い速度8.2km/secが求められた｡また高速度側の方位でも

平均速度､見かけ速度は異方性モデルよりも小さい値となった｡
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●今回得られたデータの速度の方位依存性はほとんどない｡長距離爆破3%程度､見

かけ速度､平均速度､2%以内､またshimamuraetal.(1983)のデータと今回得られたデ

ータを同等に扱った場合の異方性の大きさは5%以内である｡13%から5%まで下がる｡

深さ方向の速度の変化や水平不均質によるばらつきの影響が大きいと思われる｡

●異方性獲得のモデルとしては運動学的なモデルが現在主に考えられているが今回の

データも現在のプレート運動の方向には速い速度を示さなかった｡

●0-5%程度の異方性は最上部マントルに見られる異方性に比べて大きいとはいえな

い｡よって深部で動的再結晶の効果が加わって異方性が大きくなっているとは断定でき

ない｡
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第二部 Po,So相の沫表 と包括娘の拡 が り

リソスフ ェアの速度構造については､異方性が小さいことが得 られたので､減衰は方

位については 意鼓しないでも一意的な値を持つと考え､ここでは 自然地震の波形を用い

て最大車幅の減少の仕方から散乱の度合いを含む減衰を推定する｡また不均質構造によ

る包絡線の拡がる様子を調べを島弧における観測と比較した｡海洋 リソスフ ェアがどの

ような特散をもった媒質であるか調べた｡

211レビュー

2-ト1地震波の滅~衰

表面波や地球の自由振動の研究は 減衰を表わすQlがそれらの周政教帯域で本質的に周

波数に依存 しないことを示 した｡ 最近の短周期実体汝の研究はQが周波数とともに増加

する事を示 した｡【Anderson and Hart(1978)】これを説明するために物質の級和時間が

周波数に依存 して変わるabsorptionbandモデルが提唱された【Liuetal.(1976),Anderson

孤dGiven(1982)lo現在盛んに行われている微小地震などの観測帯域はこの高周波側の

スロープに位置すると考えられる｡低周波におけるQ値は深 くまで影響するから汎地球

的な値を持つかもしれないが､高周汲側の落ち方は より表層のテク トニックな関係を反

映していると考えられるので､陸上と海洋とで異なるかどうかは 非常に典味深い｡

陸上の観測か ら沈み込むスラブの高周波を効率よく伝拝させ ることは1960年代後半に

Utsu(1967)や01iverandlsacks(1967)たちによって北海道､ トンガなどで報告された｡ 深

発地震帯における相対的なhighQが分態された頃には周波数依存性は考えられていなか

ったのでその当時求められた研究の結果は ほ とんどがコンスタントQである｡それらの

場合震源でのスペク トルを平坦であるとと見なせるであろう周波数帯の観測スペク トル

の懐きから求めたり､また震源のスペク トルを一定のモデルで仮定することによってQ

値が求められる｡そのような方法で求めた海洋でのQ値を表2-1にまとめる｡Q値は数千

から2xl04と大きな債をとっている｡陸上では コーダを使ったQの推定がおもになされて

いる｡それらは佐藤(1991)図211にまとめられている｡1Hz以上では掃って強い周波数依

存性を示す｡Qの周波数依存性を取 り放 った海洋での例 としてはNovelo一触 movaand

Buder(1986),Buderetal.(1987)[図212,図2-3]がある｡o前者は コーダ波を用いており､

後者は 距離減衰を求めたものである｡これらはWake島のhydrophoneのアレイを用いて行

なわれたモデルである｡ このこ雀頬の減衰はNovdo一触 mova(1989)によって比較され

ておりほぼ同じ値､同じ周波数依存性を示すと考えられる｡Butleqetal.(1987)の結果も
図2-1に示されており (WP:WestemPacifiC)他の陸上の結果よりも減衰が弱い懐向にある｡

しかし地球は一般に深 くなるほ ど減衰が弱 くなるので震央転社が他の陸上の研究に比べ

て大きいことが原因なのか,それとも海と陸の構造の違い自体が表れているのか､明確

ではない.最近Yoshimotoetal.(1993)らによって陸上でも一点多数のデータか ら拒軽減
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表を求める研究がなされておりコーダQとよい一致をしていることが示 された｡

実際の観測にみ られる見かけ上の減未QlはQ呼~1=Q血11+Qd -1のように本質的に吸収され
てしまうものと散乱によって時空間に広が ってしまうものとがある｡ これ らの分社につ

いては エネルギー積分を用いてやることが有効であることがわかった｡

2-ト2Po,So柏

海洋地殻を伝挿する自然地震の実体汝は 高周波成分にとみ長い継続時間を持つ波形 と

なることが多 くの研究か ら報告されている｡ Walker(1981)はそれらの相が震央拒軽 22

o付近で分♯ し初動をPそれに挽 く高周波の相 をPoと呼んだ｡S波では その初動は明瞭

では ないが高周波の相をSoと呼んでいる｡ これらの相については いくつかのスペク トル

の解析やreflectivity法によるモデル化の研究があるがまだメカニズムは 明 らかでは ない｡

今までに考えられているモデルは 低周波の選択的な薄れが起 こるというもので具体的に

は ウィスバ リングギ ャラ リーlMenke(1980)1､薄 い高速度膚の存在tFuchsandSchultz

(1976)】が考えられ る｡ ウィスバ リングギャラ リーは､速度勾配があるモデルでのこれ

は 波が速度勾配でバウンスしてやって くる場合に､転回点付近では 高周波ほ ど波線理論

的に速度勾配に沿 って曲がるが低周波で波線理姶的でなくなり回折波 とな り曲が りに く

くなる､というものであるO そして低周波ほ ど下方に滞れていくこととなる｡このよう

にして水平方向には高周波が良 く伝播す ることが可能 となる(図2-41｡FuchsandSchultz

(1976)の考えた同様の周波数選択は薄い不連続 な高速度膚によるもので普通の二相構造

では 境界に沿 って伝わる側方披 となるエネルギーが (本来は 境界に沿 った､深さと共 に

指数関数的に減少する波であるが)下の遅 い膚で再び波浪理論的な汝にな り下方に逃げ

ていくものである【図2-4(b)10これ らの波形のシミュレ-シ ョンに関す る研究 として､

GettrustandFrazer(1981)はマントルに水平成膚構造で速度勾配モデルを仮定 Lrenectivity

法で約20秒のコーダ波 をつ くれることを報告 した｡ また MallickandFrazer(1990)は同

様の研究を､よ り現実的な周波数に依存す る減衰 を導入 して､北西太平洋のDSDPsite

581Cにおける孔内地震計での観潮結果について波形計算 した｡ この場合観潮されたコ

ーダ波を出すためにマン トルに約数パーセ ン トのゆちぎを与えればよいということを報

告 している｡SerenoandOrcutt(1985),(1987)は南太平洋における坑内地震計での観測波

形のスペク トルをシミュレー トした｡ そ して海水膚や堆積膚の多重反射がスペク トル

に強 く影響 しているとした｡ しかしどの研究も全体 としてひ とつの地震のひ とつの独立

した波形に注 目した研究であり､観測事実 としての空間的に拡がったデータやその解析

が不足 している｡

21l-3不均質による包絡線の拡がり

不均質媒質は 地震波の波形を散乱させた り､到達時刻を赦妙に変化させたりして波形

データを複雑化させている｡不均質媒質を表すのに基本的ななパラメータは 速度のゆ ら

ぎeと相関拒離 aである｡ゆちぎは 速度がどれ くらい変わ りえるかを割合で表 したもの
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で､その儀は リソスフ ェアで敷パーセント【WuandAki(1988)]と考えられている｡ 相関

距離は 速度のゆちぎの空間的な相関関数を特定の関数形で与えたときの特徴的な長さで

ある｡相関拒掛 よりソスフェアでは2-10km程度と考えられている【佐藤(1991)】｡

一般に震源では インパルス状の汝でも伝播を続けるうちにその包絡線は拡がる｡地下

のインピーダンスコントラス トの空間分布によって様々な散乱が引き起こされ手いるか

らであろう｡散乱による地震波形の包絡線関数は等方で一回散乱の場合には解析的に解

かれている (SingleIsotropicScauering:SISlSato(1977)])｡

EsIS(f:r,t,-讐禁 K(5
ここでK(x)空(I/xlnl(1+x)/(1-Ⅹ)】βot>r

WJf):震源スペク トル

g(岬:散乱係数
このようなモデルはcoda汝Qの解析などに役だっている｡ しかしこのような形では包

絡線の形は 一義的にきまってしまう｡これでは 包絡線形の様々な表現ができない｡他に

考慮するべき効果として非等方散乱の効果､多重散乱の効果が考えられる｡多重散乱の

効果としては Gaoetal.(1983),MenkeandChen(1984)等の研究があるO 非等方散乱は 解

析的な取 り扱いの困難さからその謙給は遅れている｡定性的には l<aの時は前方散乱

が卓親 しl≒aの場合は等万散乱的になる｡GusevanAbuvakirov(1987)は非等方散乱を

モンテカルロ法の数値計算の形で非等方散乱のパラメータを変えて包絡線の形を議論 し

ている｡Jannaudetal.(1992)はそれぞれの方向で異なるガウス型の相関関数で二次元不

均質を表現 して積穣的に非等方散乱を取 り扱ったが時間領域の波形の変化の表現までは

与えていない｡

具体的な包絡線形の親潮例 としては､Sato(1984)はランダムな不均質構造における三

成分の包絡線の拡が りをシミュレーションした｡Sato(1989)は栃木県足尾におけるS波

の波形の包絡線を求め､その特敬をS汝の立ち上がりから最大撮幅までの時間 tpと立ち

上がりから最大振幅を鵜 えて最大振幅の半分になるまでの時間 tqで表 しそれらの震央

拒難に関する変化を示した.tp,tqの対数を震源拒熊の対数との関係､log(tportq)=A+B
Log(R)(R:は震源拒軽)を求めBが1,8(tp),l･5(tq)程度の値をもつことを示 した[図2-5]｡

これらの関係は周波数によらずほ ぼ一定であることがわかった｡またガウス型の自己相

関関数で表される不均質を考えて､Aから不均質に関する圭log(62/a)を求めた｡ そ
の値は10~3であった｡

BransdottirandMenke(1988)は全 く独自の包絡線の形状のパラメータ化を行なって､海

底地震計の観測包絡線形をポア ッソン関数で近似 している｡ その血lloffrateの P,S液の

違いや震央拒♯依存性を議論してる｡P汝ではねlloffrateが震央拒軽に依存 しており少な

くとも震源､観軌点の近傍以外の大規模な散乱が起こっていることを示 した｡

2-2解析
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一般に陸上の観測点では一様に観測点がばらついていることが多いのでコーダ汝を用

いて減衰を求めることが多い｡減衰を求めるのに､今回のデータでは観測点配列が直線

上であ り､距離減衰 を直接求めるのが適当である｡Sm のよい陸上の観潮 で はcoda

normali2ation法が用いられることが多い. これによって複数の地震を使って拒稚減衰を

求めることが可能になる｡この研究では 個 々の地震について拒捷減衰を求めた｡ この場

合も主に東西に伸びる測線を用いた｡

2-211 拒軽減表の決定

2-2-1a)方法

空間的な滅衰は

甘1-蓋 sufh s‥spatial

AE:波動エネルギーの減少分

E:波動エネルギー

Qsll:空間減衰

で定義される｡これを複数の空間的な観測から求める場合

Ai=Aog~1exp(-Ysxi)
Ys:減衰率

g:幾何学的拡がり

Ai:i番 目の観軌 点でのバンドパス最大振幅

xi:i番 目の観測点の蕉央拒姓

Ao:震源での撮幅

で近似しその滅表率恥からQを求める｡

Qk-C"yt
r:周波数

C:群速度

周波数依存性を見るためにバン ドパス波形の振幅について減衰をみた｡用いたフ ィル

タ-はチェビシェフフィルターで【斉藤(1978)]その特性は図2-6に示す｡図217の様にバ

ンドバスサイスモグラムの最大車幅の拒#変化から拒捷減衰が求められる｡フ JJレター

特性の平坦な部分の中心周波数をそのバン ドのf:周波数として用いた｡ Cは平均的な

速度としてP波の場合8.0km/see､S波の場合4.6km/secを用いた｡減衰を求めるためには

幾何学的な拡がりを補正する必要がある｡第一部で相の分離で述べたように今回の実牧

で得られた相はButleretal.(1987)と同様にPo相としてガイ ドされた波であると考えて幾
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何字的虻がりの補正としては 基本モー ドの表面波と同 じ様に考え速度撮幅に対する幾何

学的拡がりをg=sin(A)/sin(Ao)とした｡ これは蕉央拒樺が小さいのでほ とんどRと震央拒

妊 100まででは1%以内で等 しい.

地震波形のデータは71sample/secでA/D変換されている｡用いた地震計の上下動に関

して3つの倍率を持っており､それぞれ倍率が91dB,63dB,35dBである｡同じ地震の最も

大きい振幅が飽和 していないことを条件として最も倍率の高いものを用いた｡ 高いノイ

ズレベルは 結果に影響を与えるので各バン ドパスフ ィルターの特性に関してイベントよ

りも前の部分でノイズレベルを調べてノイズレベルの平均値Pとその分散Gを求めノイズ

レベルがP+2g以上のもの､逆に最大撮将がこのレベルに達 しないものはそのデータを

取 り除 く操作をした｡

2-2-1b)結果

理想的な場合として､本研究の観測点配置の延長上に近 く観測期間中にた こった3番

目に大きい地震 マグニチュー ド4.0についてとその周辺の地震についてP,Sの減衰を

もとめた｡用いた地震の震源要素は国立大学地震 カタログによった｡その震央を図2-9

に示す｡震源要素は表2-2に示す｡

バン ドパス最大振幅の拒#に対する減少の例は図2-10の様になる｡求められた拒♯燕

麦の結果を表2-3,2-4に示す｡メカニズムの節線などの影響が考えられるので130番の也

震と平均値両方の共通の特敬にについて考察することにする｡佐藤(1991)によってコン

パイルされた結果に更に加えると図2111の様になる｡求められた減表は現在までに報告

されている多くの値とほぼ同じ債向の周波数依存性であった｡bands,4はS/N の悪いもの

が多くもとまらなかった｡

佐藤(1991)によると一般には周波数依存性は 0.7-1.0の間で分布する｡ その筒波数依

存性は大きいほうに分類される｡ 今回の Q値について得られた結果を周波数に対して

log-1ogの直線であてはめると

log(Qp)=2.367+0.9910g(i)

log(Qp)=2,410+0.9410g(f)

log(Qs)±2,690+I.0310g(f)

log(Qs)=2.260+1.2210g(f)

130番

平均

130番

平均

となる｡

値としてはP波,S波共に陸での親潮結果よりも大きい.また震央拒熊300,大平洋上の

WakeでもとめられたButleretal.(1987)の結果よりもHighQであるo これらの最深点は

200km程度でありアセノスフェアと何 らかのや り取 りをしている可能性がある｡また

Butleretal.(1987)よってこのことからアセノスフェアの減衰が リソスフェアよりも大き

くなっていることが考えられる｡海洋 リソスフ ェアは かなり減表の′いさいところと考え
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られる｡

2-2-2 不均質によるパルスの拡がり

2-2-2 a)方法

Sato(1989)と同じ初動から最大振幅 まで時間tp､初動か ら最大振幅のあとその半分の

振幅になるまでの時間tqとしてこれを各周波数バ ン ド､様 々な震央拒#で包絡線の拡が

りを定量化 し｡ この解析にも周波数依存性が検討できるように拒#減表の際に用いたの

と同 じバン ドバスフ ィルター特性を用いて解析 した｡Sato(1989)の研究ではtransverse成

分が用いられている｡本研究の場合 自己浮上式の海底地震計のデータであ り､水平成分

は 向いている方向がわからないので鉛直成分で求めている｡ このことはp-SV弟をより意
識 しなければならない｡小原私信(1993)[図2-13]によると関東地方の観測点 において水

平動から求めたtpと上下動から求めた中 はほとんど変わらないことが報告された｡立 ち

上がりは バン ドパスフ ィルターサイスモグラムをV(t)とすると､R00tMe弧Squareの記録

は

RMS(t)-[
J

I+T-
2

L1
2

｢■■｣
川HHu
d2円rhu
MHu
hH川■t川UV

l
一2

と表される｡ を移動ウイン ドウの長さとした｡ 立 ち上が りとしてP波のあと､S波荊の

橿小をとった｡Tは500Sample,7秒 とした｡震央拒兼に関する関係式を

log(tportq)=A+Blog(R)

R:震央距離
として求めた｡

2-2-2d)結果

図2-14に示すバスの地震波形について包絡線のtp, tqを測 った｡ 島弘の リソスフ ェア

におけるデータ 【Sato (1989)】と比較 した｡例 としてbandOについて求めた例が図2-15で

あるo tp,tqの震央拒貞郎こ対するlog-1ogの依存性を図2-16に示す○それ らに関 してlog(tor

tq)-log(R)(R:震源拒#)の関係式を求めた｡ 一部分布か ら外れ るデータがあるので最

初に連当な関係を与えて､その関係に対 して残差の大 きいものか らデータを削除 して､

関係式を求め直すということを換 り返 して行ない｡データの分布が一塊になったところ

で削除をやめ､その時の関係 を採用 したolog(tprtq)-log(R)(R:震源拒鼓)の関係は
Sato(1989)では 懐きはほ とんど周波数によらず中 の場合1.5 でtqの場合的1.8であった

(図2-5,表2-6)｡ 今回の北西太平洋においては0.75程度 である｡band3,4はS/N の悪い

ものを除 くと分布が少なくなるので議論が困難であった.bandOか らband2までは 同 じ懐

向が見 られ る｡
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2-3謙論

21311転社減衰

図2-11から表2-3,2-4の海洋 リソスフェア中の値が今まで求められている陸上のリソ

スフェアの値に比べて大 きいものであることがわかった｡Bu.tleretal.(1987)のWakeで

の措黒も陸上での値よりも大きめにもとまっていることから､海洋 リソスフ ェアが陸上

に比べてhigh()であることはほぼ確定的である｡ 周波数依存性は他の多くの研究と比較
してばらつきの範囲で変わらない｡今回の結果がほ ぼリソスフ ェアのみのパスであるこ

とから､Butleretal.(1987)との差はアセノスフ ェアとの相互作用が強いかどうかに関係

している可能性も考えられる｡また彼らの減衰の決定方法が一定の範師の群速度に関 し

て平均をとっていること影響 している可能性もある｡ 周波数依存性は ほ とんど同じなの

で陸のリソスフ ェアも海のリソスフ ェアもほ ぼ同じようなサイズ分布の不均質のにおい

て構成されているのであろう｡ しかしながらウィスバ リングギャラリーなどの水平成層

林道で考えられているメカニズムは 島弧のような三次元的な不均質の構造の場合､効 く

とは考えにくい｡周波数依存性がほ ぼ等しいことが見かけ上であって海洋の方が小さい

周波数依存性をしている可能性もある｡MallickandFrazer(1990)はQ∝ P25程度の周波数

依存性を持たせれば､計井波形から求めた見かけ上の減衰はButleretal.(1987)の減衰を

10Hzまでの範囲で10% の誤差で説明できるとした.よってこの場合､海洋底の周波数

依存性は 小さいがウィスバリングギャラリーなどのマクロな構造によって周波数依存性

が大きく見えている可能性がある｡ しかしこの場合renectivity法の計算上の制約から高

周波まで謙許されていないのが残念である｡

2-3-2不均質による包絡漁の拡がり

またS波においてP波に変換するものは立ち上が りを前に押 し出すように働 く｡P波へ

の変換が起こるとすれば速度差があるので t,の拒稚依存性を大きくすることになるo ま

た陸上の硬岩上であるということと､海底の堆横層の上ということも結果に影響するか

もしれない｡Sato(1989)が用いた足尾の観測点は鉱山でもあり堆積膚による共鳴､やそ

の他戦乱点近傍の影響が非常に少ない地点である｡ 一方海底は 海水膚での多重反射､堆

鞍JIでの共鳴がよく起こっていると考えられる｡ しかしこれらは大洋庇ならほぼどこで

も存在するものである｡また今回用いた観測点の地震から遠い点と近い点で系統的に地

形や堆積JIの厚さが変わっているとは考えにくい｡ このことは 足尾での島弧 リソスフ

ェアの中 に比べて海洋でのがtpが 大きくでることに寄与する｡ しか し実際には島弘の

transverseで求めたほうが傾きが大きい｡ このことは海洋での リソスフェアの方が包絡

線の幅がひ ろがりにくいことを示 している｡Po,Soの特散として長い継続時間がしば し

ば挙げられるが今まで定量されたことは なかった｡海洋 リソスフ ェアの波形は 島弧と比

べて伝拝拒牡に比 して波形の拡がり方が小さいと言わなければならない｡
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ここで比較 したSato(1989)の結果は500 km程度までの震央拒#である｡今回我々が求

めたのは400-1500km のデータに関してであるので距離の範囲そのものの違いが､B値

の違いの原因となっているかも知れない｡包絡線の拡大の′ト原 (1993)は ウェッジマン

トルの不均質の統計的な性質を議論するために関東､中部地方に分布する防災科学技術

研究所の各点についてtp,tqを求めたo用いた地震は太平洋プレー ト内の地震である｡

全周波数帯 (1-16Hz)てlog(tportq).vs.A+Blog(R)の関係で､Bが1よりも小さい観

測点は図2-18のようになる｡ 観測点ABNを除いてはすべて太平洋側の観測点であり､

距離範EElを近いものを用いてもやは り沈み込む海洋プレー トに関係 した観測点だけがB

値が小さい｡このことから包絡線の拡がりの拒姓依存性は海洋 リソスフ ェア中で小さ く

ウェッジマントルで大きいと言うことがより強 く示唆される｡

減衰の結果と比べると陸上での値と比べてhigh Qであるのは､散乱裸麦が島弘 リソス
フ ェアに比べてずっと小さいということであると考えられる｡

213-3 high Qでかつ包絡線が拡がりにくい構造の解釈

減衰が小さくパルスの幅が拡がりにくい (崩れない)ということは信号をより遠 くま

で正確に伝えるのに必要な性質である｡ このことから海洋 リソスフ ェアが健れたwave

guideを溝成していることが考えられる.実際このような特徴は どのような構造を考え

ればよいか｡エネルギー保存則から考えると時空間に拡がらないことは 強い振幅を保持

できることを示 している｡AbubakirovandGusev(1990)も振幅の減少(A∝㌔)と､包括線

幅の臣姓による拡がりW∝r2を現象の重要な制限と考えている｡図2119に本質的減衰 と
散乱による漉表が阜樽 した場合のそれぞれの包絡線の拡がりの距離依存性と空間減表の

特徴をしめした｡今B]の結果と島弧での結果の比較は 散乱による浦安の効果が卓越する

ことを示 している｡散乱によって説明するとすれば時間的に拡がらないための最も重要

な要素は 散乱特性を前方散乱に限定することと不均質が弔いということが上げられる｡

Mallicka血dFtazer(1990)の研究は全 く榛 拳的な海洋 の深 さ方向 の速度変化だけでは

renectivity法の波形のコーダがほとんど生成されないことか ら､Po,Soの撮幅を説明する

ためには､マントルに5%程度の速度のゆらぎを与える必要があると述べている｡この

ゆらぎは ウェッジマントルに比 して′トさいとは いえない｡不均質が港洋 リソスフ ェアで

もある程度以上に大きいのであれば､長も大きい要素としては 散乱の方向特性に原因を

求めなければならない｡一般的な波動の散乱特性を決めるものとしてと波長 )と相関拒

推aの関係がある｡前方散乱に卓魅するためには l<aであればよく. これに対 して陸上

では ]≒aであれば等方散乱的になって今回得 られた減衰､包絡線の広がりの違いが現

われる｡ MallickandFrazer(1990)の様な水平成膚モデルは相関拒軽が無限大で当然前方

散乱しかなくなる｡実際の計算例は､地震学の分野では等方､一回散乱を用いたCoda

波の解析がおもで非等方散乱は まだあまり実際のデータ解析には 用いられていない｡非

等方性 と多重散乱の取 り扱いをしたものとしてはGusevandAbubakirov(1987)らのモ ン

テカルロ法による数値シュミレーションがあるoGusevらは散乱角と自由行程の確率密

度を与えてエネルギー輸送の問題として取 り扱い､多数の射出の重ね合わせとして包格
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線形を求めた｡ 等方性の散乱､散乱角50〇､散乱角250 の場合である｡ 自由行程の確

率密度は指数型である【図2-201｡

例えばtqの拒鮭依存性を彼らの結果から求めると図2-18のようになる｡転社依存性を

示す懐きが等方性のもの､散乱角50 0 ､散乱角250 のものの順に小さくなっていく｡

また振幅の滅蒙を見ても､軽軽に対する懐きは等方な場合散乱角50 9 ､散乱角250の

順に小さくなっている｡よってQは順に大きくなるO散乱角の小さく､後方散乱の寄与

の小さい構造がhighQと包絡線の虻がりの拒#依存性が′トさいことをよく説明する｡

Gusevらの論文では 自由行程の長さと散乱角のみに依存 しており､パラメータは実際の

構造の表現 には不十分 であるが,定性的に島払 下 でのランダムな性質 を図2-23(a)

Jannaud(1991),の様な等方的にランダムな媒質と考えた場合､海洋 リソスフェアでは直

連波のバスは かなり水平方向にねるので二次元の速度ゆちぎの相関関数で考えると海洋

リソスフ ェアの伝拝に効いている水平方向の相関拒#が陸上のリソスフ ェアの姓質より

も大きいことが必要である｡この場合媒質が､Jannaudetal.(1992)の様な非等方な媒質

[図2-23(b)】になっているかどうかは わからないが､膚序のようなものが相関関数を支配

しているとすると｡このような楕円型の相関拒姓をもった媒質の可能性も考えられる｡

2-4まとめ

●海洋リソスフェアでの裸麦も周波数依存することをButlerに続いて確認した｡

●定性的なつぎの特徴は陸上での場合と同じである｡

○ほぼQ∝fl･0-rO･7程度であること

○陸上のリソスフェアよりもbigh()である

●バンドバス立ち上がりから最大撮幅までの時間の震央転社依存性を見てもその拡が

り方が島弧の場合と比べて明かに小さい｡

●このことから陸上の島弧､での減表の違いは､本質的減衰ではなく散乱滅表の大き

さが異なっていることによる｡

●海洋 リソスフェア中の波動伝拝は導波路的な構造をしている｡

●このような特徴を説明するのに最も都合がよいのは､海洋底での散乱がつよい前方

散乱に指向性をもっていて包絡線が崩れにくいことを差 している｡
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第 ゼ ロ辞

表 0-日本の自己浮上式海底地震計の特性(末広(1990)]

第 1部 図の説明

図1-1Shimamura(1983)による長距離爆破測線､及び､速度-方位角分布

図1-2 (a)長距離爆破による高速度の例 (I.ongshot6) 仲)長拒捷爆破の低速

度の例

図1-3 最新の北西太平洋の地磁気縞模様 [Nakanishietal.(1992)]

図1-4 Ishikawa(1984)によるプレー ト連動方向の変化をそのまま記録 した異

方性のモデル

図ト5 十勝沖における直交する屈折法の結果 (Iwasakieial.(1989))

図1-6 北西大平洋海盆での平均速度の方位角依存性 [Ostrovskyetal.(1992)]

図117P,S波の速い見かけ速度に基づく､ ガーネットに富んだリソスフ ェア

のモデル[Shimamuraetal.1977]

図1-8 今回用いた1986､DELP,地震予知実鼓の測線図､

図1-9 人工地震の位置図

図1-10地殻構造モデル[Kubo(1989),関原 (1990)]

図ト11小発破の観測記録の例及び地殻構造の解析例 【Nagumoetal･(1990)]

図1-12長臣幹爆破の測線に沿った海底地形

図1113(a)長距離爆破の観測記録 TOBS2

図ト13(b)長拒簾爆破の観測記録 TOBS3

図1-13(C)長拒#爆破の観測記録 TOBS4
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図1-13(d)長拒#爆破の戟湘記録 TOBS5

図1-13(e)長拒耗爆破の観測記錬 TOBS13

図ト13(り長距離爆破の観潮記録 TOBS14

図1-13(g)長拒♯爆破の観測記録 TOBS15

図1-13(h)長転社爆破の観測記録 TOBS16

図ト14(a)TOBS2,3,4,5,13,14,15,16についての初動の読み取 り走時の重ね合
わせ

(b)均一な速度勾配モデル､testOと深部がより速度勾配が大きいモデル

ttnに対する計井走時

図1･15解析に用いた速度構造モデル､L6は 異方性モデルでの速い方向での

モデル[Shimamuraetal.(1983)]

図1-16走時モデルに対する波形計井 testOモデル

図1-17走時モデルに対する波形計井ttnモデル

図1-18thモデル下部の層の速度勾配を大きくしたモデル

図1-19太平洋における自然地震波形の相の分離の例

国ト20北西太平洋での観潮例,(a)SuttonandWalker(1972)と(b)Ostrovsky

(1992)の観測点を表す地図

図1-21(a)平均速度の拒#依存性､SuttonandWalker(1972)の初動とWalker

(1980)のデータの重ね合わせ､十字はSuttonandWalker(1972)のテーブ

ルから作 り直したもの王にPの平均速度､黒丸はPo,相の平均速度である｡

四角は気象庁が昨年から行なった､南鳥島での短周期拭牧観潮期間中の

読み取 り値から求めたもの､

(b)Ostrovskyetal.(1992)がP波平均速度としてあげているもの､実線は

Je胎eys-Bullenの厚準走時曲線

図1-22NagumoandOuchi(1990)による深発地震での分散の例
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図1-23能登沖の深発地震を深発地震のバン ドパス記鐘波形

図1-24深発地震の初動部の連続ウエーブレッ ト変換図

図1-25P波見かけ速度決定に用いた地蕉

図1-26P波見かけ速度決定例

図1-27P波見かけ速度決定例

図ト28P波見かけ速度の方位角分布

図1-29S波見かけ速度決定に用いた地震

図1-30S波見かけ速度決定例

図1-31S波見かけ速度の方位角分布

図1-32国立大学褒湊に対する海洋底の海底地震計での読み取 り走時のプロッ

ト

図1-33Iwasakietal.(1989)による再決定震源､楕円は震源決定の誤差を表す｡

図ト34震源決定の誤差 (水平各成分の読み取 り誤差)距離 と海洋底側の地震

計での読み取 りが唆味でない条件によって選ばれた地震から観測点への

経路

図ト35読み取 りの例､ (a)波形の全体像､(b)P波初動部

図ト36(a)Iwasakietal.(1990)によって再決定された決められた震源に対する

平均速度

(b)陸上の国立大学観測網で決められた震源に対する平均速度

図ト37観測点側の地殻構造と速度勾配による波線の曲が りによる平均速度 と

見かけ速度の違いについての波線追跡による評価

図1-38今回得られた長拒#爆破の構造､見かけ速度､平均速度をShimamura

etal.(1983)の結果に重ね合わせたもの｡
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図1-39Shimamuraetal.(1983)の見かけ速度と図1-39に示 した今回得 られた見

かけ速度､平均速度から補正 した速度､同等にプロッ トしたもの｡曲線

は V-8.23+0.21cos(2*az)でフイットしたもの｡

図1-40Yoshida(1990)の横方向に等方な異方性による 表面波による

inversionの結果

図1･4lShimamuraetal.(1977)で参照されている実鼓に今回のリソスフェア深

部での,P,S波速度をあてはめたもの

第2部 国の説明

図2-1 佐藤(1990)のリソスフ ェアのQ値のコンパイル

図212 Butler(1987)の海洋での東熊減衰の決定が行なわれた位置

図2-3 Butler(1987)によって求められた臣軽減表のQ値

図2-4 Whi申出nggallery【Menke(1980)]とLow触叫uenCytunneling(Fuchsand

Schultz(1976)]

図2-5 Sato(1989)による包絡線の広が りの震央拒♯依存性

図2-6 臣軽減未決定の概念図

図2-7 用いたバン ドバスフ ィルターの特性

図2-8 用いたバン ドパス波形の記録 (130番)

図2-9 用いた地震の震央 震源要素の数値は 表2-2に示す｡

図2-10バン ドバス振幅の拒鮭による減表 (No130,bandO)

図2-11減衰決定の結果佐藤 (1991)へ の重ね合わせ

図2-12RMSSeismogram上でのtp,tqの求めかた

図2-13上下動で求めたtpと東西成分で求めたtpの比較 小原私信(1993)

図2-14包絡線の拡大について用いたパス
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図2-15包絡線でのtp,tqの決定例

図2-16北西太平洋での包絡線のtp,tq,の拒離依存性

図2-17ばらつきの大きいものの削除とそのフ ィティング

図2-18北西太平洋での包絡線のtp,tqの拒#依存性

図2-190bzm(1993)によるtp,tqの拒♯依存性Bが1-16Hzの周波数帯ですべ

て1.0よりも小さい観軌点の分布

図2-20GusevandAbubakirov(1987)の散乱角と自由行程の確率密度分布

求められた包絡線形､【GusevandAbubakirov(1987)]

図2-21GusevandAbubakirov(1987)tp,tqの拒鞍依存性 振幅の拒♯依存性

図2-22GusevandAbubakirov(1987)の括黒から求めた振幅の減衰､とtqの拡

がりの距離依存性

図2-22(a)等方的なガウス型相関関数を持つランダムな媒質 Jannaud(1991)

(b)非等方なガウス型相関関数を持つランダムな媒質 Jannaud(1992)
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表1-1 世界におけ るP波方位異方性解析の結果のまとめ

異方性の親さ :2βの係数､最大速度と最小速度の差の半分

分類 :deep:バスが リソスフ ェアの深部にまで潜るもの

:uppemlOSt:バスが最上部マン トルのみを通 るもの

研究名 地域 平均速度 異方性の強さ 分類

(km/see) (kmlsec)

Shinamuraetal.(1983)

Bamford(1977)

Talandier(I979)

Beghouletal.(1990)

Hess(1964)

Raittetal.(1969)

She打erandOrcutt(1986)

NWPaci丘c

Europe

S.Pad丘c

BasinandRange

E.Pacific

S.Pacific

S.Padfic

36

5

5

0

1

3
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9
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2

00
8

8

7

8

00
00

5

5

7

5

3

1

1

3

1

2

0

0

0

0

0

0

0

deqp

deep

de野

de野

qDemOSt

uppermost

uppemost



海底地震計番号

表1-2 海底地蕉計の設置位置

経度(○)軽度(○) 深さ(m)

TORSO2

TORSOS

TO迅SO4

TORSO5

TOBSO6

TOBSO8

TORSO9

TOBSIO

TOBSl1

TOBS13

TORS14

TOBS15

TORS16

TOBS17

TOBS20

TOBS21

TOBS23

TORS24

EOBSO1

EOBSO3

玉OBSO4

EOBSO5

EOBSO6

38.4705 145.5982

38.7367 146.1943

39.1635 147.2067

39.5968 148.2462

40.0077 149.2917

40.5410 150.6360

40.7602 151.2167

41.0318 151.9733

41.3218 152.7860

41.8788 154.4253

42.2387 155.5355

42.5843 156.6526

42.9243 157.7932

43.2553 158.9505

37.3972 152.5915

38.1127 152.1160

39.7347 151.1627

41.3417 150.0937

36.8926 152.8810

38.6525 151.8295

39.1945 151.4953

40.0828 150.9030

40.5418 150.6391
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0

4

2

3

0

7

0

1

2

∠U
′b

2

1

3

0

1

1

0

4

5

2

q
′
1

2

8

0

7

3

2

2

0

0

7

0ノ
5

6

6

2

6

q
′
5

4

′b

7

00
3

3

2

4

4

3

4

3

3

q
′
4

5

4

5

5

3

00
3

2

′b

OO
4

3

4

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5

5



衰1-3 長距#爆破震源のデータ

Shot番号 経度(○ ) 経度(○ ) 深さ(m)

1

2

3

4

5

6

7

00
0ノ
0

1

2

3

4

5

丘V
7

00
q′
0

1

2

0

0

0

0

0

0

0

0

0

1

1

1

1

1

1

1

1

1

1

2

2

2

38.1837 145.003

38.4267 145.498

38.6470 145.998

39.2793 147.525

39.5543 148.135

39.8067 148.757

40.1357 149.589

40.336 150.639

40.5412 151.175

40.7393 151.175

41.1305 152.247

41.3570 152.897

41.5858 153.552

42.2413 155.540

42.4517 156.212

42.6573 156.888

43.2573 158.950

43.4123 159.529

43.5705 160.074

36.4760 153.129

37.4050 150.089

41.3427 150.089

5279

5316

5270

5375

5446

5504

3740

5441

5435

5442

5301

5155

5568

5593

5039

5414

5560

5410

5079

5677

5856

5239

38



表2-1 海洋における減衰の構造 (コンス タ ン トQのもの)

論文名 Qp Qs 地域名

Walker(1978)

WalkedI983)

Xbsaharaetal.(1976)

ShimamuraeIal.(1976)

No. 年月日 時分秒

0691986071755250.3

1301986072084642.9

14319860721I634.6

1461986072132332.1

2071986072542035.4

3700 8500 WestemPacific

8400 19100 WestemPacific

1000･1500 4000-6000 Pacifc(Kuri1)

6000 NWPadfic

表 2-2 用いた震源

経度 (○)
145.068E

141.236E

140.977E

146.136E

141.712E

薄皮 (○)
39.603N

35.740N

36.673N

43.189N

36.717N

0

5

ー

ー

′b

さ

51

34

46

63

52

潔

ー

0

2

7

00

m
3
.
4
.
3
.
3
.
3
.

表2-3 減衰の結果(130番)

バン ド名 中心周波数(Hz)Qp
bandO 17.25

band1 8.62

band2 4.32

band3 2.16

band4 1.08

8
4

6

qs

628
271

t27

5

3

0

4

′b

2

2

2

2



衰2-4 減衰の結果

バ ン ド名 中心周波数(Hz) Qp

bandO 17.25 6507

band1 8.63 2976

2

′b

00

3

1

0

4

2

1

1430

0
0

7

0
0

q
s

856

422

2

QyQp

1.31

1.42

1.45

表 2-5 周波数依存性の比較

研究名 P波周波数依存性 S波周波数依存性

本研究

Butleil987)

Yoshimotd1992)

Sato(1984)

Abubakirov(1989)

-0.97 -1.ll

7

0

7

0

1

0

5

1

7

00
7

1

0

0

0

40



表 2-6log(tp),log(tq),vslog(R)の関係

log(tportq)-A+Blog(良)

バン ド 中心周波数 (Hz) A B

fortp
bandO 17.25 -0.73

band1 8.63 _0.45

band2 4.32 -1.30

1

7

0

7

5

0ノ

0

0

0

IslasndarcSato(1989)

bamdO 16.0

band1 8.0

band2 4.0

band3 2.0

1

00
0

4

0

00
0ノ
4

3

▲フ
一
2

2

0ノ
4

5

′b

5

5

5

3

=

H
U
=

引

fortq
NWPacific

bandO 17.25 0.54

band1 8.63 0.71

band2 4.32 0.77

IslandarcSato(1989)

bandO 16.0 -2.78

band1 8.0 .3.00

band2 4.0 .2.73
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o'ooL Ò01 0̀L .t'0
(S)･duJO?QnJOdl

0°00 t O■OL O●L■ t'0
(S)'dLUO9SN10dl

0●00LO●OL OIL ro
(S)'duJO〇SNIOdl

(
S
)
･d

E
8

き
山

-0
d
t

O
'O
t

O
'
L

L.0

互

･d
∈
8

き
山

P

d
I

O
.O
L

0
.i

t
d

(盟

.dE
8

きuP
dI

Od
T

qt
td

(S
)
.d

E
8

き

山

-
0
dI

O
.O
L

0
.
i

i
.0

o●ooL O●O t ÒL rO
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小原 (1993)のデータより作成
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GusevandAbubakirov(1987)
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